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Выделение и разграничение террейнов в сложном коллаже южного складчатого 
обрамления Сибирского кратона всегда относились к непростым задачам. Это в полной 
мере касается сочленения таких структур, как Тувино-Монгольский массив с Тункин-
ским и Хамардабанским террейнами, последнего – с Джидинским террейном. Несмотря 
на хорошую геологическую изученность этих структурных зон [1–3], четкие границы 
террейнов не везде установлены, а в некоторых случаях само выделение террейна, на-
пример Тункинского, остается проблематичным. Причиной является как сложное по-
кровно-складчатое строение толщ и присутствие близких литологических типов пород 
в их составе, так и зональный метаморфизм, наложенный уже после формирования па-
кетов тектонических пластин. Ранее мы провели сравнение геохимических особенно-
стей и геодинамические реконструкции вулканогенно-осадочных метаморфических 
комплексов в обрамлении платформы от Северного Прибайкалья до слюдянского ком-
плекса [4]. В предлагаемой работе приведены предварительные результаты сопостави-
тельного анализа геохимических особенностей метапелитов Хамардабанского и Тун-
кинского террейнов (рис. 1). 
 

 
 
Рис. 1. Тункинский террейн и его обрамление (соотношение с Хамардабанским террейном и Тувино-
Монгольским массивом). 
1 – кайнозойские отложения; 2 – гранитоиды; 3 – сиениты; 4 – основные породы; 5 – сагансайрская свита 
(D-C?); Тункинский террейн: 6–8 – тункинская серия: 6 – толтинская свита, 7 – нерасчлененная тункин-
ская серия, 8 – уртагольская свита; 9–11 – Хамардабанский террейн: 9 – безымянская свита, 10 – хара-
гольская свита, 11 – слюдянская серия; 12 – Тувино-Монгольский массив; 13 – места отбора проб. 
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Тункинский террейн представляет собой сложную покровно-складчатую структу-
ру. Для краевой части Тувино-Монгольского массива она является аллохтоном. Соот-
ношение Тункинского террейна с Хамардабанским не столь очевидно. Граница между 
ними проводится условно вдоль южных отрогов Тункинских гольцов под кайнозой-
скими отложениями Тункинской впадины. Тункинский террейн включает две толщи: 
терригенно-вулканогенную (уртагольская свита) и вулканогенно-карбонатную (толтин-
ская свита), которые можно объединить в тункинскую серию. Граница между свитами 
не всегда четкая, местами наблюдается постепенный переход. Отдельные группы по-
род, в частности вулканиты, входят в состав обеих свит так же, как и метатерригенные 
породы. В целом характерно количественное преобладание терригенных пород в разре-
зе уртагольской, а чисто карбонатных и кремнисто-карбонатных – в толтинской свите, 
но вследствие значительной фациальной изменчивости, количественные соотношения 
литотипов пород в свитах от разреза к разрезу сильно меняются, и точная диагностика 
свит не везде возможна. 

Хамардабанский террейн охватывает слюдянскую и хангарульскую серии, сла-
гающие соответствующие субтеррейны. По типам и соотношениям карбонатных, вул-
каногенных и терригенных пород слюдянская серия очень похожа на толтинскую сви-
ту. Проведенное ранее [5] сопоставление метатолеитов этих подразделений показало, 
что те и другие формировались в обстановках задуговых бассейнов, но в заметно раз-
личных условиях.  

Хангарульская серия состоит из верхней существенно терригенной безымянской 
свиты и нижней – харагольской. Последняя в Южном Прибайкалье сложена преимуще-
ственно известково-силикатными породами, реконструируемыми как карбонатистые 
туффоиды. В Тункинской долине слюдянская серия обнажается небольшими участками 
в бортах долины р. Иркут и западнее п. Монды практически не прослеживается. Ханга-
рульская серия непрерывно протягивается вдоль всего южного борта Тункинской до-
лины, почти до западного ее окончания, до границы с Тункинским террейном. При 
этом в стратотипических разрезах (реки Харагол, Бол. и Мал. Харагол) по сравнению с 
Южным Прибайкальем видимая мощность харагольской свиты резко возрастает, и в ее 
составе, наряду с известково-силикатными породами, существенную роль приобретают 
метатерригенные и метакарбонатные породы. Степень метаморфизма толщ Хамарда-
банского террейна с востока на запад постепенно снижается до уровня эпидот-амфибо-
литовой и зеленосланцевой фаций западнее пос. Монды. Известково-силикатные поро-
ды харагольской свиты здесь представлены слюдисто-карбонатными сланцами, неот-
личимыми от таких же сланцев уртагольской свиты, и граница между террейнами про-
водится очень условно. 

Породы хангарульской серии (преимущественно харагольской свиты) опробова-
ны по притокам р. Иркут от р. Халагун до р. Саган-Шулута (рис. 1). Для сравнения вы-
браны низкокальциевые метапелиты и немного пород с малым количеством карбона-
тов. Преобладают Ки-Ст-Гр-Би-Пл-Кв и двуслюдяные сланцы. 

Метатерригенные породы Тункинского террейна изучались по правым притокам в 
верховьях р. Иркут (от р. Аерхан до р. Ср. Иркут и непосредственно по р. Иркут до 
контакта с Мункусардыкским массивом). В этой части террейн представлен преимуще-
ственно толтинской свитой, хотя местами могли быть выходы уртагольской свиты. 
Уровень метаморфизма здесь обычно не превышает фации зеленых сланцев; ведущие 
парагенезисы в метатерригенных породах Хл-Сер-Аб-Кв(±Ка,Дол) с появлением био-
тита и первого, высокомарганцовистого, граната (до 16-23 % MnO). Вблизи границы с 
Мункусардыкским массивом присутствуют породы более высоких ступеней – до 
Ки(±Сил)-Гр-Би-Мус субфации амфиболитовой фации. По текстурно-структурным 
особенностям это не роговики, а типичные гнейсы и сланцы. Таким образом, сопостав-
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ление метатерригенных пород террейнов проведено преимущественно на материале из 
харагольской и толтинской свит. 

Удивительно, что средние петрохи-
мические составы метапелитов двух этих 
подразделений оказались одинаковыми 
по сравнению как с верхней корой, так и 
с постархейским сланцем PAAS (рис. 2). 
От последнего изученные породы отли-
чаются несколько повышенным содержа-
нием FeO, MgO, Na2O и пониженным – 
TiO2 и Al2O3, что свидетельствует о при-
сутствии в осадках вулканогенного мате-
риала. Средние редкоэлементные составы 
метапелитов однотипны по всем прито-
кам р. Иркут вдоль простирания ханга-
рульской серии. Относительно ВКК 
сланцы обеднены Th, Nb и Sr, но резко 
обогащены Co, Ni, Cr, V и Sc (рис. 3, а). 

Наиболее богат Cr и Ni прослой антофиллит-актинолит-биотитовых сланцев, по петро-
химии близких остальным породам. Это также свидетельствует о присутствии доли ос-
новного вулканокластического материала, что ранее было показано для известково-
силикатных сланцев этой серии [6]. 
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Рис. 3. Спайдер-диаграммы для метапелитов хангарульской серии (а) и толтинской свиты (б) для разных 
участков опробования. 
 
 

Распределение редких элементов в метапелитах толтинской свиты более разнооб-
разно. Для пород из разрезов по рекам Аерхан, Иркут и Белый Иркут спайдерграммы 
метапелитов аналогичны таковым в хангарульской серии. В верхней части р. Ср. Иркут 
выделяется пачка метапелитов, аномально обогащенных Th, U, Zr и REE и обедненных 
элементами группы железа и Sc, а нижележащая пачка, опробованная по р. Белый Ир-
кут, обогащена барием (рис. 3, б). В пачке, богатой высокозарядными элементами, мно-
го обломочного калишпата, замещенного шахматным альбитом, что обычно для зеле-
носланцевой фации метаморфизма. Видимо, источником обломочного материала при 
отложении этой пачки служили субщелочные граниты. Подобных по редкоэлементно-
му составу метаалевролитов в хангарульской серии пока не обнаружено. 

Распределение редкоземельных элементов в обоих подразделениях близко к 
сланцу PAAS, а в пачке, богатой редкими элементами, спектр REE значительно более 
дифференцирован и имеет глубокий Eu-минимум (рис. 4). 
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Рис. 2. Средние составы метапелитов хангаруль-
ской серии (1) и толтинской свиты (2), нормиро-
ванные по PAAS. 
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Рис. 4. Спектры распределения РЗЭ в метапелитах хангарульской серии и толтинской свиты (а) и в «пач-
ке» по р. Ср. Иркут (б). 
 
 

Таким образом, по геохимическим особенностям одной разновидности пород 
можно говорить о сходстве проанализированных подразделений, за исключением от-
дельных частей разреза толтинской свиты, метапелиты которых резко отличаются. Это 
может указывать на более разнообразные источники сноса для протолитов Тункинско-
го террейна относительно Хамардабанского. Чтобы сделать однозначный вывод о пра-
вомерности разделения Тункинского и Хамардабанского террейнов, необходимо рас-
ширить подборку по метатерригенным породам (привлечь данные по слюдянской се-
рии, безымянской и уртагольской свитам), а также проанализировать геохимическую 
специфику известково-силикатных пород. 
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№ 3. – С. 271–285. 

 
 
 
 



 12 

ПАРАМЕТРЫ ДЕФОРМИРОВАНИЯ ЗЕМНОЙ КОРЫ 
БАЙКАЛЬСКОЙ РИФТОВОЙ ЗОНЫ ЗА ПЕРИОД 2003–2005 ГГ. 

(ПО СЕЙСМОЛОГИЧЕСКИМ ДАННЫМ)  
 

В.И. Мельникова, А.А. Добрынина, Н.А. Радзиминович 
 

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

Для изучения современного напряженно-деформированного состояния литосферы 
и различных геодинамических построений широко используются данные о параметрах 
деформирования земной коры, полученные по материалам сейсмологических наблюде-
ний. 

Основные характеристики сейсмотектонических деформаций (СТД) земной коры 
Байкальской рифтовой зоны (БРЗ) – средний фокальный механизм, его направленность 
и интенсивность, а также коэффициент Лоде-Надаи, определяющий вид деформиро-
ванного состояния среды, – рассматривались ранее в ряде работ [1, 2 и др.]. Известные 
методики расчета этих параметров [3, 4] основывались на анализе остаточных смеще-
ний в совокупности сейсмических очагов, локализованных в некоторых сейсмоактив-
ных объемах. Построение схем СТД предусматривает расчет среднего тензора сейсми-
ческого момента, нормированного на модуль сдвига, объем и время (в случае опреде-
ления скоростей) [3].  

С развитием сети цифровых сейсмических станций во второй половине 70-х годов 
XX в. в мировых сейсмологических центрах стало возможно оперативное определение 
тензора сейсмического момента (для землетрясений с М>4.5) по телесейсмическим за-
писям, нивелирующим скоростные неоднородности литосферы и мантии. В масштабах 
региональных наблюдений, где события имеют широкий энергетический диапазон, а 
упругие колебания записываются на близких (<100 км) или средних (<1000 км) эпицен-
тральных расстояниях, данная задача остается трудноразрешимой. В этом случае де-
виаторная часть тензора сейсмического момента вычисляется на базе известного меха-
низма источника и его скалярного сейсмического момента (М0), определяющего энер-
гетический вклад землетрясений в СТД. Величина М0 может быть найдена из спек-
трального анализа сейсмограмм. В случае отсутствия на станциях цифровой регистри-
рующей аппаратуры значение М0 заимствуется из различных сейсмологических 
агентств или рассчитывается из корреляционной зависимости от энергетического клас-
са и магнитуды [4].  

В Байкальской рифтовой зоне, где до последнего времени сейсмические станции 
были оснащены аналоговой аппаратурой, работы по определению сейсмического мо-
мента спектральными методами практически не проводились. Исключением можно 
считать две публикации, авторы которых осуществляли спектральный анализ записей 
временных высокочувствительных станций [5, 6]. В последние годы для прибайкаль-
ских землетрясений активно внедряется упрощенная схема определения динамических 
параметров очага землетрясения, при которой оценка скалярного сейсмического мо-
мента проводится по максимальной амплитуде и периоду аналоговой записи без учета 
формы волны и спектра [7]. Но, известно [8], что простые измерения максимальных 
амплитуд и периодов колебаний не содержат в себе сведения, которые можно извлечь 
из записи волновой группы в целом. 

С 2003 г. все станции Прибайкалья перешли на цифровую регистрацию землетря-
сений и появилась возможность спектрального анализа сейсмических записей. С этой 
целью были отобраны сейсмограммы 20 землетрясений с К≥11, произошедших за пе-
риод с 25.01.2003 г. по 14.09.2005 г. При этом значения амплитуд колебаний превыша-
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ли фон микросейсм в несколько раз, а эпицентральные расстояния для событий опреде-
ленного класса не выходили за пределы существенного искажения амплитуд [9]. На ри-
сунке показаны механизмы землетрясений и круговые диаграммы, отображающие их 
энергетическую представительность: суммарные сейсмические моменты (ΣМ0) этих 
толчков составляли 96–99 % от значений ΣМ0, рассчитанных для всех землетрясений.  
 

 
 
Механизмы очагов землетрясений БРЗ (проекция нижней полусферы) за период 25.01.2003 г.–
14.09.2005 г., для которых получены спектральные характеристики источника. Для каждого события ука-
заны дата (день, месяц, год) и энергетический класс. Стереограммы фокальных механизмов: 1 – нодаль-
ные линии; 2, 3 – оси главных напряжений растяжения и сжатия соответственно; закрашены области 
волн сжатия. Линиями оконтурены сейсмоактивные области (I – юго-западный фланг БРЗ, II – Северный 
Байкал, III – северо-восточный фланг БРЗ); круговыми диаграммами показан процентный вклад в общий 
сейсмический момент землетрясений с неизвестными (4) и известными (5) фокальными механизмами.  
 
 

Построение спектров смещений осуществлялось по цифровым записям S-волн, 
при этом из двух горизонтальных компонент выбиралась та, на которой максималь-
ная амплитуда была больше. Для описания источника использовалась простейшая 
модель Брюна [10] (мгновенно распространяющаяся круговая площадка радиуса R), 
идеализирующая условия разрядки напряжений в очаге. В связи с этим оценка сейсми-
ческого момента носила ориентировочный характер. Его величина определялась по 
уровню спектральной плотности длиннопериодной части спектра, приведенной к 
очагу (вводились поправки на геометрическое расхождение, поглощение на пути 
очаг-станция и т.д.). Точность оценок M0 не превышала, в среднем, 0.5 логарифмиче-
ских единиц. 
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Полученные значения M0 использовались в процедуре расчета тензоров сейсми-
ческих моментов землетрясений и средних скоростных характеристик СТД в отдель-
ных сейсмоактивных объемах земной коры БРЗ (толщина сейсмогенного слоя прини-
малась равной 20 км).  
 

Компоненты среднего тензора скорости сейсмотектонической деформации 
земной коры в сейсмоактивных районах БРЗ за период 2003-2005 гг. 

 

〈Еij〉10-12год-1 
Район 

Объем 
земной 
коры, 
тыс. км3 

ΣМ0 
1025, 

дин⋅см Exx Eyy Ezz Exy Eyz Ezx 
1 2 3 4 5 6 7 8 9 

I. Юго-западный 
фланг БРЗ 

1169 1.02 -13.61 5.36 8.26 -28.49 20.68 30.71 

II. Северный 
Байкал 

4144 1.48 8.55 3.17 -11.72 -16.92 10.12 -3.91 

III. Северо-
восточный 
фланг БРЗ 

1100 0.23 5.21 -4.14 -1.07 -5.03 7.78 6.96 

П р и м е ч а н и е. Римские цифры в графе 1 соответствуют номерам областей, выделенных на рисунке; 
в графе 2 приведены величины суммарных сейсмических моментов, каждый из которых был получен 
по спектральным характеристикам очагов землетрясений с известными механизмами. Расчет компо-
нент осуществлялся в географической системе координат: X – на восток, Y – на север, Z – вверх. Знак 
«–» – деформация укорочения, «+» – удлинения.  

 
 

Из таблицы видно, что средняя скорость деформирования земной коры в рассмат-
риваемом регионе достаточно низка, несмотря на ряд относительно сильных землетря-
сений, произошедших в 2003-2005 гг. Так, к примеру, на юго-западном фланге рифта её 
значение в 1999 г. было на 3-4 порядка выше. Максимальные скорости в этом районе 
имеет сдвиговая деформация в горизонтальной и вертикальной плоскостях (XY и ZX 
соответственно), минимальные – деформация вдоль меридионального направления YY 
и по вертикальной плоскости ZZ. Самым сильным событием в этой части рифтовой зо-
ны за описываемый период времени было Хойтогольское землетрясение (17.09.2003 г., 
К=13.6) с эпицентром в Тункинских Гольцах, характеризующееся взбросовым смеще-
нием в очаге (рисунок). Механизм такого же типа имело событие на юге озера Байкал, 
что весьма необычно и может быть объяснено релаксацией напряжений после силь-
нейшего здесь землетрясения 1999 г. с Мw=6.0.  

В районе Северного Байкала наибольшие значения средних скоростей СТД на-
блюдаются вдоль сдвиговой (XY) и вертикальной (ZZ) компонент тензора. Поверхность 
земной коры здесь опускается, что, в частности, проявилось при одном из сильнейших 
событий всей БРЗ – Куморском землетрясении 2003 г. с К=14.3. На северо-восточном 
фланге рифта по всем компонентам тензора средние скорости аномально низки (табли-
ца), что может быть связано с сейсмическим затишьем перед произошедшими в конце 
2005 г. сильными толчками (Мw=5.8, Мw=5.6), которые локализовались к востоку от 
Токкинской впадины (в верховьях р. Олдонгсо).  

В заключение можно отметить, что новые данные о механизмах очагов землетря-
сений Байкальской рифтовой зоны и их сейсмических моментах, полученные за период 
2003-2005 гг., позволили установить количественный вклад сейсмичности в деформа-
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ционные параметры земной коры. Работы подобного плана тесно связаны с мониторин-
гом напряженно-деформированного состояния среды на геодинамических полигонах.  

Работа выполнена при частичной поддержке РФФИ (проекты № 06-05-64148, 05-
05-64702), Программы Президиума РАН № 16, проект 3, и интеграционного проекта 
СО РАН ИП № 87. 
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В районе Заза-Холойского междуречья Западного Забайкалья, а также в бассейне 
р. Витим, в пределах так называемого Еравнинского «ксенолита», широко распростра-
нены кембрийские (?) вулканогенно-осадочные комплексы пород, сопоставимые с ост-
роводужными сериями развитых магматических дуг раннепалеозойской активной кон-
тинентальной окраины Сибирского кратона [1]. Основу этого структурно-веществен-
ного комплекса составляют мощные шлейфы вулканокластитов среднего и смешанного 
состава, а также крупные постройки, сложенные в основном кислыми вулканогенными 
породами с большим количеством субвулканических тел кислого, среднего и основного 
состава. Среди осадочных пород, занимающих подчиненное значение, преобладают 
линзы вулканомиктовых песчаников и рифогенных археоциатовых известняков. Фор-
мирование указанного комплекса пород связывают с развитием в раннем–среднем кем-
брии Удино-Витимской (Еравнинской) островной дуги, пространственное положение 
которой в структуре раннепалеозойского островодужного пояса юго-западной окраины 
Сибирского континента является предметом дискуссий. С целью восстановления про-
странственных взаимоотношений Еравнинского террейна с фрагментами кембрийских 
островных дуг Алтае-Саянской аккреционно-коллизионной системы и Сибирским кра-
тоном в начале раннего палеозоя проведены палеомагнитные исследования раннекем-
брийских андезибазальтов олдындинской свиты в районе пос. Озерный, верховья 
р. Ультзутуй. Отнесение изученных толщ к олдындинской свите условно, поскольку 
проведенные в последнее время исследования указывают на то, что в состав указанного 
стратона могут быть включены существенно разновозрастные образования, сформиро-
ванные в различных геодинамических обстановках [2]. В ходе палеомагнитных иссле-
дований в вулканогенных породах олдындинской свиты было установлено присутствие 
высокотемпературной стабильной компоненты намагниченности (таблица), время фор-
мирования которой на основании положительного результата теста складки может со-
ответствовать времени вулканизма, т.е. предполагается раннекембрийским. Как прави-
ло, естественная остаточная намагниченность изученных пород имеет в своем составе 
несколько компонент, однако при размагничивании температурой выше 450 ºС на орто-
гональных диаграммах четко устанавливаются отрезки, направленные к центру коор-
динат и отвечающие характеристическому направлению. Судя по деблокирующим тем-
пературам (Тдб ~ 570-580 ºС) характеристическая компонента намагниченности связана 
с магнетитом. Лишь для одного изученного участка разреза (ЕR-4 пос. Озерный) спек-
тры деблокирующих температур компонент, входящих в состав общей естественной 
остаточной намагниченности, существенно перекрываются и разделить их с помощью 
стандартных приемов компонентного анализа не представляется возможным. Для ана-
лиза компонентного состава намагниченности пород этого участка использован метод 
кругов перемагничивания. Установленное в результате палеомагнитное направление в 
пределах ошибки определения не отличается от направления характеристической ком-
поненты в андезибазальтах других участков изученного вулканогенного комплекса. 
Численные характеристики результата теста складки: DC slope 1.014 ± 0.146 (среднее 
по изученным участкам разреза) указывают на доскладчатый возраст установленной 
компоненты намагниченности. Рассчитанное положение виртуального геомагнитного  
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Направление стабильной компоненты намагниченности в кембрийских 
вулканогенно-осадочных и терригенных комплексах Еравнинской (Удино-
Витимской) зоны, соответствующие виртуальные геомагнитные полюсы и 

значения палеошироты 
Component Direction VGP Объект n/N 

 D I K α95 Lat Long dp/dm (A95) 
Plat 

g 113.2 47.7 ER-1 п. Озерный, 
андезиты 
олдындинская св. 

5/10 
s 115.1 -22.1 

27.3 14.9 24.2 8.2 15.8/8.3 11.5±11.5 

g 101.4 50.4 ER-4 п. Озерный, 
андезиты  
олдындинская св. 

9*/11 
s 109.9 -11.7 

33.7 9.0 16.6 9.1 9.1/4.6 5.9±6.5 

g 284.7 -78.3 ER-7 р. Ультзутуй,  
андези-базальты, 
олдындинская св. 

8/13 
s 111.2 -21.7 

225.0 3.7 21.7 11.4 3.9/2.1 11.3±2.8 

g 65.9 -84.2 ER-8 руч. Хулудый,  
базальты, 
олдындинская св. 

11/11 
s 115.1 -16.5 

24.6 9.4 21.6 6.3 9.7/5.0 8.4±7.0 

g 104.7 -21.5 1.1      СРЕДНЕЕ 4/4 
s 112.8 -18.0 214.2 6.3 21.0 8.8 6.5/3.4 (4.0) 9.2±4.7 

g 174.3 -81.1 ER-10 р. Витим, 
песчаники 
химгильдинская св. (?) 

10/11 
s 170.7 -26.2 

191.4 3.5 -49.9 125.9 3.8/2.0 -13.8±2.8 

g 21.6 -86.7 ER-11 р. Витим, 
песчаники 
химгильдинская св. (?) 

10/11 
s 173.3 -27.9 

228.7 3.2 -51.3 122.2 3.5/1.9 -14.8±2.6 

g 160 -86.9 98.0 3.3     СРЕДНЕЕ 
(по единич. векторам) 

20/22 
s 172.0 -27.1 202.8 2.3 -50.6 124.1 2.5/1.4 -14.4±1.8 

П р и м е ч а н и е. n/N – количество использованных в статистике векторов стабильной компоненты на-
магниченности к общему количеству установленных векторов; Component Direction – склонение (D) и 
наклонение (I) векторов стабильной компоненты намагниченности в географических (g), стратиграфи-
чеcких (s) координатах, а также кучность распределения единичных векторов (К) и 95 %-ный овал дове-
рия (α95); VGP – координаты соответствующего северного виртуального геомагнитного полюса: Lat – 
широта (º с.ш.), Long – долгота (º в.д.) и оси овала доверия (dp/dm); Plat – палеоширота для изученного 
объекта. 
 
 
полюса и соответствующая палеоширота для Еравнинского террейна (таблица) сопос-
тавимы с палеомагнитными данными по другим островодужным фрагментам нижне-
кембрийского возраста в аккреционно-коллизионной мозаике юго-западного обрамле-
ния Сибирского кратона [3] и предполагают смещенное к западу положение Удино-
Витимской островной дуги по отношению к современному положению ее Еравнинско-
го «ксенолита» в структуре Забайкальской окраины Сибирской платформы. При такой 
интерпретации полученных палеомагнитных данных Удино-Витимская дуга в начале 
кембрия имела субмеридиональную ориентировку и располагалась в районе 5-10 гра-
дуса северной широты вблизи Сибирского кратона и могла представлять собой фраг-
мент – восточное «продолжение» единой системы островных дуг, расположенной 
вдоль сибирской окраины Палеоазиатского океана (рисунок). В момент аккреции, веро-
ятно в позднем кембрии–ордовике (?), Удино-Витимский островодужный комплекс мог 
быть сдвинут в восточном (в современных координатах) направлении на расстояние не 
более 1000 км относительно кратона и занял настоящее положение в аккреционно-
коллизионной структуре Забайкальской области (рисунок). В пользу этого предполо-
жения свидетельствуют предварительные результаты палеомагнитного изучения пес-
чаников химгильдинской свиты среднего-позднего кембрия (?) правобережья р. Витим, 
перекрывающих названный выше вулканогенный комплекс Удино-Витимской остров-
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ной дуги. Отнесение изученных песчаников к химгильдинской свите, как и кембрий-
ский возраст этого стратона, в настоящее время является предметом детальных страти-
графических исследований. Судя по деблокирующим температурам основным носите-
лем намагниченности в песчаниках химгильдинской свиты является гематит (Tдб=680 
°C). По результатам размагничивания в высокотемпературной части спектра надежно 
фиксируется присутствие характеристической компоненты намагниченности, направ-
ление которой в стратиграфической системе координат незначительно отличается по 
наклонению, но более чем на 60° отличается по склонению от палеомагнитных направ-
лений в вулканогенных породах олдындинской свиты. Судя по имеющимся палеомаг-
нитным данным, приблизительно на такой же угол мог быть «развернут» и Сибирский  
 

 
 
Палеогеодинамическая реконструкция западной окраины Сибирского континента по А.Ю. Казанскому 
[3] с исправлениями и дополнениями. 
1–3 – Сибирский континент: 1 – отложения шельфа открытого моря, 2 – рифовые отложения, 3 – отложе-
ния лагунного типа; 4 – океаническая кора Палеоазиатского океана; 5 – аккреционные и преддуговые 
комплексы островной дуги; 6 – комплексы магматической островной дуги; 7 – задуговые бассейны; 8 – 
спрединговые зоны, треугольниками показано положение базальтов типа MORB Джидинской зоны, кру-
жочками показано положение субщелочных базальтов океанических островов типа WPOIB Джидинской 
зоны, мелким пунктиром показано предполагаемое абсолютное движение океанической плиты над горя-
чей точкой; 9 – зоны субдукции; 10 – средне–позднекембрийские аккреционные и островодужные ком-
плексы окраины континента; контурами показано положение раннепалеозойских островодужных ком-
плексов АССО: ER – Еравнинский, КТ – Куртушибинский, СС – Северосаянский, ГА – Горноалтайский, 
БТ – Батеневский, ТР – Терсинский, КИ – Кийский, ЗК – Золотокитатский. 
 
 
континент в течение кембрийского периода геологической истории [3]. В пользу доск-
ладчатого возраста установленной компоненты намагниченности свидетельствует тест 
складки: DC slope 1.065±0.331. Нами изучены только два обнажения, поэтому расчет 
среднего палеомагнитного направления и тестирование полученной выборки проведе-
ны по единичным векторам (таблица). Виртуальный геомагнитный полюс, соответст-
вующий среднему направлению установленной компоненты намагниченности (табли-
ца), близок к средне-позднекембрийским полюсам островодужных фрагментов Алтае-
Саянской области [3] и Сибирской платформы [4], что подразумевает отсутствие зна-
чимых перемещений между ним и Еравнинским «ксенолитом» с конца кембрийского 
периода. Это хорошо укладывается в построенную тектоническую модель (рисунок). 
Основным механизмом функционирования сдвигов левосторонней кинематики мог 
быть процесс «отставания и проскальзывания» отдельных тектонических элементов, 
расположенных на периферии континента, в результате общего дрейфа плиты с пово-
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ротом по часовой стрелке [5]. Относительное перемещение Удино-Витимского фраг-
мента островодужной системы в данной модели описывается простым сдвигом. В итоге 
палеоостроводужные комплексы Еравнинского «ксенолита» в современной структуре 
Центрально-Азиатского коллизионного пояса оказались существенно разобщены и на-
ходятся вдали от своих бывших «соседей» – палеоостроводужных комплексов Алтае-
Саянья. 

В завершение необходимо сказать, что представленная модель является одной из 
возможных интерпретаций полученных предварительных палеомагнитных данных. В 
настоящее время остается открытым вопрос, связанный с возрастом изученных геоло-
гических комплексов. Предварительные результаты палеонтологических и геохроноло-
гических исследований указывают на возможный средне-позднепалеозойский возраст 
как осадконакопления, так и вулканизма в пределах изученной территории [2]. Если 
средне-позднепалеозойский возраст изученных пород будет обоснован, то интерпрета-
ция палеомагнитных данных существенно изменится. Однако положение полученных 
палеомагнитных полюсов и вытекающее из их анализа приэкваториальное положение 
Еравнинского террейна не согласуются с палеогеографическим положением Сибирской 
платформы в среднем–позднем палеозое. 

Исследования выполнены в рамках интеграционного проекта CО РАН ОНЗ-10.2. 
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Территория Западного Забайкалья в современных тектонических и геодинамиче-

ских схемах рассматривается как аккреционно-коллизионная система – ороген, сфор-
мированный в палеозое на месте Палеоазиатского океана. В пределах региона выделя-
ется серия террейнов (структурно-фациальных зон), геодинамическая характеристика 
которых существенно отличается в интерпретациях различных авторов. Во многом эти 
отличия обусловлены неопределенностью возрастных датировок большей части рас-
пространенных здесь толщ. В последние годы среди геологических комплексов, тради-
ционно считавшихся докембрийскими или кембрийскими, диагностируются морские 
отложения, время формирования которых можно отнести к середине и концу палеозоя 
[1, 2]. В связи с этим решение проблем стратиграфии в Забайкалье приобретает перво-
степенное значение. В этом ключе Икат–Багдаринская СФЗ является одной из наиболее 
важных территорий Забайкальского региона для понимания стратиграфии и истории 
его геологического развития.  

В структурном отношении он представляет собой грабен-синклиналь (Багдарин-
скую синформу), протягивающуюся в северо-восточном направлении на расстояние до 
80 км при максимальной ширине около 30 км. С севера и юга синформа ограничена зо-
нами развития метаморфических пород (соответственно Ципиканский и Амалатский 
блоки), представленных разнообразными гнейсами, кристаллосланцами и мраморами, 
прорванными многочисленными телами гранитоидов, возраст которых определяется в 
диапазоне протерозой–средний палеозой. Внутренняя структура грабен-синклинали 
представлена серией тектонических пластин, сложенных осадочными породами пре-
имущественно терригенно-карбонатного состава [2]. Толща багдаринской свиты рас-
пространена в центральной части синформы и сложена грубозернистым терригенным и 
пирокластическим материалом с маломощными прослоями известняков. Породам при-
сущи пестрые тона окраски: лиловые, красные, коричневые, зеленые, зеленовато-серые. 
Нижняя пачка представлена преимущественно пестроцветными песчаниками, пере-
слаивающимися с фиолетовыми алевролитами, алевропелитами и глинистыми сланца-
ми, с маломощными прослоями туфоалевролитов, туффитов и в верхней части – розо-
вых известняков. Средняя пачка представлена переслаиванием темно-серых глинистых 
сланцев, филлитизированных мелкозернистых песчаников и алевролитов с прослоями и 
линзами серых оолитовых и черных афонитовых известняков. В состав верхней пачки 
включены красноватые и зеленоватые полимиктовые песчаники и алевролиты с про-
слоями и линзами гравелитов, мелкогалечных конгломератов. Суммарная видимая 
мощность багдаринской свиты достигает 1500–1700 м. В первых вариантах схемы рас-
членения стратифицированных образований региона возраст багдаринской свиты опре-
делялся в интервале верхней перми–триаса. Подстилающие образования точерской, 
якшинской, тилимской (ороченской) и суванихинской (сиваконской) свит отнесены к 
верхнему палеозою. В последующих вариантах схемы стратиграфии возраст стратонов 
был пересмотрен и предполагался докембрийским, а багдаринская свита отнесена к 



 21 

кембрию. Позднее был изменен не только возраст, но и последовательность формиро-
вания выделенных стратонов. В Легенде к Алдано-Забайкальской серии листов багда-
ринская свита отнесена к рифею, тилимская – к венду, якшинская – к кембрию, точер-
ская – к девону. Накопленные за время исследований обширные, но противоречивые 
палеонтологические материалы не прояснили ситуацию. Так, в отложениях багдарин-
ской толщи, с одной стороны, были выделены микрофоссилии, определяющие возраст 
свиты – не моложе нижнего кембрия, с другой – найдены неопределимые остатки выс-
ших растений и миоспоры, распространенные в девоне-карбоне, хитинозои, сколеко-
донты и споры, встречающиеся в отложениях не древнее силура [3 и др.]. В целом, в 
стратонах района разными авторами в разное время были встречены комплексы орга-
нических остатков, распространенные в рифее–венде, нижнем кембрии и среднем–
верхнем палеозое, однако в большинстве случаев эти находки не имеют официальных 
заключений и зачастую противоречат друг другу. 

В результате проведенных при участии авторов палеонтологических исследова-
ний [2] в нижней пачке разреза багдаринской свиты в устьевой части руч. Большая Як-
ша собраны макроостатки растений. По заключению С.В. Наугольных (ГИН РАН) рас-
тительные остатки обладают морфологическим сходством с побегами проптеридофи-
тов, известных в верхнесилурийских и девонских отложениях. В средней пачке по раз-
резу свиты р. Большое Киро установлен комплекс микрофоссилий, в составе которого 
преобладают виды Punctatisporites atavus Naum., Lophotriletes minutissimus Naum., L. 
normalis Naum., Verruciretusispora microtelis (Naum.) Oshurk., распространенные в дево-
не и нижнем карбоне, Lophozonotriletes scurrus Naum., характерные для среднего–
верхнего девона, Geminospora semilucensa (Naum.) Obukh. et Rask., Archaeotriletes hamu-
lus Naum., Lophotriletes grumosus Naum., распространенные в верхнем девоне, 
Acanthotriletes parvispinosus Naum.и A. serratus Naum., характерные для живетского 
яруса среднего и франского яруса верхнего девона, а также виды Archaeozonotriletes 
tschernovii Naum., A. timanicus Naum., A. nalivkinii Naum., Hymenozonotriletes dentatus 
Naum., H. mancus Naum., типичные для отложений франского яруса верхнего девона. В 
песчаниках с прослоями известковистых алевропелитов на водоразделе р. Ауник и ру-
чья Алексеевского в верхней пачке разреза свиты собраны обильные остатки мшанок. 
По заключению Р.В. Горюновой (ПИН РАН) они образуют ветвистые колонии пла-
стинчатых трепостомид и тонковетвистых рабдомезид (роды Rhabdomeson, Primorella и 
Ascopora). Здесь же присутствуют поперечные сечения сетчатых фенестеллид и пла-
стинчатых фистулипорид. Судя по составу мшанок, включающие их отложения могут 
относиться к карбону. Остатки мшанок каменноугольного возраста обнаружены также 
в верховьях ручья Большая Якша в известковистых красных и зеленых песчаниках. 
Здесь присутствуют мшанки рода Rhombotrypella, Ascopora, Fistulipora, Rhabdomeson, 
Primorella, сетчатые фенестеллиды, отмечается также присутствие плохо сохранивших-
ся остатков фузулинид (?). Остатки мшанок, аналогичные вышеописанным, обнаруже-
ны в отложениях свиты в верховьях руч. Полютовский по левобережью р. Ендода. 
Мшанки в основном обнаружены в пестроцветных алевролитах и песчаниках с линзами 
и прослоями грубозернистых песчаников и гравелитов. Ими образованы прослои мощ-
ностью до первых десятков сантиметров, отдельные из которых хорошо выдержаны по 
простиранию. В алевролитах колонии мшанок находятся в прижизненном состоянии и 
представлены преимущественно сетчатыми фенестеллидами. Песчаники содержат как 
целые колонии, так и их фрагменты, ориентированные обычно по напластованию по-
род. Здесь преобладают ветвистые и обрастающие колонии трепостомид, рабдомезид, 
фистулипорид, последние образовывали желваковые постройки, которые прикрепля-
лись всей нижней поверхностью к субстрату и были приспособлены к обитанию в зоне 
сильных волновых движений. В грубозернистых разностях чаще захоронены обломки 
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колоний, которые под действием течений, видимо, срывались с субстрата, дробились, 
переносились и откладывались на соседних более углубленных участках дна. Общим 
для мшанок является обитание в условиях относительного мелководья. В палеонтоло-
гических шлифах из карбонатных песчаников багдаринской свиты правобережья 
р. Усой близ устья р. Ендоды установлены остатки табулятоморфных кораллов и водо-
рослей. В отдельных пробах из различных частей разреза установлены единичные мик-
рофоссилии (акритархи, хитинозои, конодонты, проблематики), возраст которых опре-
деляется в интервале венд–ранний палеозой. На наш взгляд, остатки микрофауны, ско-
рее всего, переотложены, поскольку встречаются эпизодически и имеют плохую со-
хранность (фрагменты, обломки). Таким образом, по результатам палеонтологических 
исследований, учитывая большую мощность багдаринской свиты, можно предполагать, 
что нижняя часть разреза имеет верхнедевонский возраст, а верхняя формировалась в 
начале каменноугольного периода. 

Независимым подтверждением позднедевонско-раннекарбонового возраста оса-
дочных пород могут быть предварительные результаты палеомагнитных исследований 
пестроцветных песчаников и алевролитов багдаринской свиты. Нами изучено четыре 
участка разреза (39 ориентированных образцов) в междуречье р. Багдарин и р. Усой. 
Для выяснения компонентного состава естественной остаточной намагниченности все 
образцы были подвергнуты ступенчатому терморазмагничиванию, интерпретация дан-
ных осуществлялась по стандартным методикам, включая компонентный анализ. По 
результатам ступенчатого терморазмагничивания в высокотемпературной (выше 480 
°С) части спектра установлено присутствие стабильной компоненты намагниченности 
как прямой, так и обратной полярности. При этом единичным векторам с отрицатель-
ным наклонением присуще северо-западное склонение, а положительным – юго-вос-
точное. Кучность распределения направлений стабильной компоненты намагниченно-
сти, особенно обратной полярности, невысокая, причем для одного обнажения (правый 
борт р. Усой, ниже устья руч. Катариха) наиболее характерны высокие значения накло-
нения, для другого (левый борт р. Багдарин, выше устья руч. Конгода), напротив, – от-
носительно низкие. Кучность распределения единичных направлений в пределах каж-
дого из изученных обнажений также относительно невысокая, и соответственно 95%-
ный овал доверия для средних по обнажениям составляет от 11° до 16°. Если установ-
ленные компоненты намагниченности действительно отражают состояние магнитного 
поля Земли в девоне, то низкая кучность распределений, на наш взгляд, может быть 
связана со сложной морфологией поля и его слабой напряженностью [4]. Решение этой 
проблемы для данного разреза багдаринской свиты вполне возможно при существен-
ном увеличении статистики использованных в анализе единичных векторов по каждо-
му обнажению или участку разреза. На настоящем этапе исследований для определения 
среднего для стратона направления стабильной компоненты намагниченности мы огра-
ничились анализом всего набора единичных векторов без осреднения по конкретным 
обнажениям. В полученной по результатам компонентного анализа выборке участвуют 
22 вектора с отрицательным наклонением (среднее значение в стратиграфической сис-
теме координат Ds=321.6 Is=-57.3 К=7.2 α95=12.4) и 17 векторов с положительным на-
клонением (Ds=136.1 Is=57.8 К=18.9 α95=8.4). Угол между средними направлениями 
после обращения составляет 3.0° при критическом значении 14.3° и тест обращения по-
ложительный. Среднее направление для биполярной выборки в географической систе-
ме координат Dg=301.5 Ig=29.4 К=5.4 α95=9.3, в стратиграфической системе координат 
Ds=138.8 Is=57.9 К=6.3 α95=8.0. Увеличение кучности распределения в стратиграфиче-
ской системе координат указывает на доскладчатый возраст установленной компонен-
ты намагниченности. Таким образом, на основании палеомагнитных тестов складки и 
обращения предполагается, что возраст тестируемой компоненты может соответство-
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вать времени формирования пород. Рассчитанное по среднему направлению стабиль-
ной компоненты намагниченности в стратиграфической системе координат положение 
виртуального геомагнитного полюса соответствует координатам 9.6° с.ш. 145.2° в.д., 
что практически совпадает с положением полюса для Сибирской платформы для рубе-
жа 360 млн лет [5] и отвечает согласно Международной стратиграфической шкале [6] 
границе девона-карбона. С учетом ошибки определения (A95 для полюса – 10.1) рассчи-
танный полюс соответствует траектории кажущегося движения полюса Сибирской 
платформы [5] в интервале 380–340 млн лет (от франского яруса верхнего девона до 
турнейского яруса нижнего карбона), что полностью согласуется с палеонтологически-
ми находками в отложениях багдаринской свиты.  

Полученные палеомагнитные определения также сопоставимы с данными по мор-
ским отложениям урминской толщи позднедевонского возраста, распространенным в 
бассейне нижнего течения р. Иро (правый приток р. Темник) в восточной части хребта 
Малый Хамар-Дабан Южного Прибайкалья [1]. По своим палеонтологическим и фаци-
альным характеристикам отложения урминской толщи представлены фациями мелко-
водного шельфа линейных морских побережий с терригенной седиментацией в услови-
ях семиаридного климата. По этим признакам они хорошо сопоставляются с обстанов-
ками седиментации в Тувинском прогибе, где отложения позднего девона интерпрети-
руются как осадки лагун, озер, рек и мелких дельт, а также приливно-отливных равнин 
[1]. Cудя по составу и фациальному облику пород, а также палеомагнитным данным, 
багдаринский бассейн так же, как урминский, формировался в позднем девоне–раннем 
карбоне на континентальном основании вблизи Сибирского континента и мог пред-
ставлять собой единый мелководный залив системы Тува-Хангай-Хэнтей-Даурских ок-
раинных морей. Формирование такого бассейна могло быть связано с развитием окра-
инных спрединговых морей Монголо-Охотского океана [1]. 
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Коллизионно-аккреционные процессы в северо-западной части Восточного Саяна 

завершились к ордовику образованием Агульского прогиба и внедрением гранитоидов 
кутурчинского комплекса [1]. Более древняя история образования метаморфических 
комплексов Бирюсинского блока достаточно сложна, и ее этапы тесно связаны с фор-
мированием блоков высокобарических пород.  

Наиболее крупный выход высокобарических пород – Мало-Тагульский массив – 
расположен в юго-западной части зоны сочленения Сибирского кратона и Саяно-
Байкальской складчатой области, где залегает среди отложений алхадырской метамор-
фической толщи [2]. Массив представляет собой серию блоков метабазитов, вытянутых 
в северо-западном направлении, спаянных зонами мигматитов и гранитогнейсов. Внут-
реннее строение блоков определяется как первичными магматическими процессами, 
так и последующими метаморфическими преобразованиями. По геологическим данным 
в образовании массива выделяются три этапа формирования пород – магматический, 
гранулитового высокобарического метаморфизма и амфиболитового метаморфизма.  

В пределах массива обнаруживается метаморфическая зональность, прослежи-
вающаяся почти на 20 км с северо-запада на юго-восток. В этом направлении в породах 
наблюдается изменение соотношения новообразованных минералов с постепенным 
уменьшением количества плагиоклаза и увеличением содержаний граната. Несмотря на 
то, что все породы подверглись метаморфизму в северо-западной части массива, где 
метаморфизм проявлен слабо, наблюдаются участки с сохранившимися реликтами 
магматических минералов (авгита, гиперстена, плагиоклаза ряда андезин–битовнит), 
текстур (трахитоидной, полосчатой) и структур (офитовой, пойкилоофитовой). Наблю-
дается ритмичное чередование слоев анортозитов, лейкогаббро, габбро и пироксенитов, 
которое, вероятно, образовалось вследствие процессов внутрикамерной дифференциа-
ции. Это подчеркивается и сопряженным изменением содержаний породообразующих 
окислов. Наблюдаемый разброс концентраций возможен только при достаточно полном 
фракционировании первичного расплава. Метаморфические изменения здесь выражены 
в образовании тонких гранатовых келифитовых кайм вокруг плагиоклаза и кайм диоп-
сид-авгита вокруг первично-магматических пироксенов. 

Из этих пород для определения возраста отобран обр. 75-103, представляющий 
собой лейкогаббро, и выделены минералы: роговая обманка, плагиоклаз из ядер круп-
ных зёрен – лабрадор (серый), плагиоклаз из каймы – андезин. 

В центральной части массива в блоках метагабброидов первично-магматические и 
келифитовые структуры не наблюдаются, пироксены отмечаются только метаморфиче-
ские, плагиоклаз гранулирован и «раскислен» от лабрадора до андезина. Распределение 
граната по всей массе породы равномерное с образованием гранобластовой структуры. 
Из этих пород отобраны обр. 75-131 и 79-300а, породы представлены гранатовыми ам-
фиболитами с реликтами моноклинного пироксена, выделены минералы: роговая об-
манка и плагиоклаз. 

В юго-западной части массива, претерпевшей наиболее высокобарические преоб-
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разования, наблюдаются гранатовые плагиопироксениты. Из этих пород отобраны обр. 
80-88, из которых выделен плагиоклаз (олигоклаз).  

Минералого-структурные изменения пород хорошо согласуются с данными рас-
чета температур [3] и давлений [4]. Диапазон температуры соответствует 750-850 °С и 
давления – 8-13 кбар, т. е. температуры и давления образования гранат-пироксеновых 
парагенезисов соответствуют гранулитовой фации метаморфизма повышенных давле-
ний. Таким образом, массив на современном эрозионном срезе представляет собой зо-
нальный блок, различные части которого были преобразованы на разных глубинах. 

40Ar/39Ar исследования проводились методом ступенчатого прогрева по методике, 
описанной ранее [5]. Результаты приведены на рис. 1, 2.  
 
 

 
 

Рис. 1. 40Ar/39Ar возрастные и Ca/K спектры для роговых обманок. 
 
 

В спектре роговой обманки обр. 75-103 значения возраста варьируют от 1500 до 
1730 млн лет при однородном Ca/K отношении (от 9 до 11). В высокотемпературной 
части выделяется промежуточное плато, характеризующееся 27 % выделенного 39Ar и 
значением 1706±10 млн лет. Учитывая тот факт, что изотопная система минерала могла 
быть нарушена в результате поздних метаморфических преобразований, можно пред-
положить, что полученная по плато датировка является оценкой снизу возраста грану-
литового высокобарического метаморфизма.  
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Для роговой обманки обр. 75-131 из центральной части массива получен седлооб-
разный возрастной спектр, свидетельствующий о присутствии в минерале избыточного 
радиогенного аргона. Значение изохронного возраста, равное 728±26 млн лет, сущест-
венно меньше полученного для роговой обманки 75-103. В спектре роговой обманки 
79-300А выделяется плато с возрастом 770±6 млн лет. Две датировки по роговым об-
манкам из центральной части массива согласуются между собой с учетом ошибки, и на 
основе критерия пары [6] достоверность измеренного возраста повышается. Можно 
предположить, что полученные датировки соответствуют этапу метаморфизма амфи-
болитовой фации. 
 

 
 

Рис. 2. 40Ar/39Ar возрастные и Ca/K спектры для плагиоклазов. 
 
 

По роговой обманке 95-313 из амфиболизированных перидотитов южной части 
бирюсинской толщи получен спектр с четким плато, характеризующимся возрастом 
594±5 млн лет.  

Таким образом, полученные по роговым обманкам данные в совокупности свиде-
тельствуют в пользу как минимум трех наложенных на породы Мало-Тагульского мас-
сива тектонотермальных событий.  

По плагиоклазу обр. 75-103 из северо-западной части Мало-Тагульского массива, 
выделенному из центральных частей и из каймы зерен, получены седлообразные спек-
тры. По минимальным значениям возраста в средних частях спектров (630–545 млн 
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лет) можно судить о том, что к омоложению изотопных систем привели самые поздние 
тектонотермальные события. 

По плагиоклазам из центральной (обр. 79-300А) и юго-западной (обр. 80-88) час-
тей массива получены возрастные спектры, форма которых скорее свидетельствует в 
пользу присутствия избыточного радиогенного аргона. 

Интерпретация возрастных спектров плагиоклазов (рис. 2) осложняется тем, что 
этот минерал, как правило, характеризуется многофазным составом, содержащим соб-
ственно плагиоклаз, К-полевой шпат в антипертитах, вторичный серицит и различные 
включения [7]. При этом K/Ar изотопная система самого плагиоклаза обладает невысо-
кой устойчивостью. 

Таким образом, полученные результаты 40Ar/39Ar исследований позволяют дати-
ровать как минимум три этапа тектонотермальных событий в северо-западной части 
Восточного Саяна, соответствующие, по-видимому, метаморфизму гранулитовой фа-
ции повышенных давлений с возрастом 1706±10 млн лет и двум этапам метаморфизма 
амфиболитовой фации с возрастом 770-728 млн лет и 594±5 млн лет. 

Проявление гранулитового метаморфизма близко по времени к формированию 
гранитоидов Подпорогского массива. Амфиболитовый метаморфизм первого этапа сов-
падает по времени с коллизией неопротерозойских террейнов и их причленением к Си-
бирскому кратону [8], а амфиболитовый метаморфизм второго этапа, вероятно, связан с 
причленением Дербинского террейна, которое фиксируется внедрением гранитоидов 
кутурчинского и огнитского комплексов (прорывающих породы Мало-Тагульского 
массива). 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ, грант № 05-05-64438, и ИП 
ОНЗ-2.2. 
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В последние годы в Западном Забайкалье наметилась общая тенденция омоложе-
ния возраста толщ, ранее включавшихся в состав рифея или кембрия, поэтому пробле-
ма объема кембрия, особенно среднего, и валидности стратонов вызывает особый инте-
рес. В пределах Бурятии в настоящее время известно более двух десятков частных раз-
резов амгинского яруса среднего кембрия, охарактеризованных остатками трилобитов, 
брахиопод, водорослей, проблематики и микрофоссилий. Геологическая сохранность 
разрезов различная. Наиболее изученными и интересными являются разрезы кумакской 
(Верхне-Ангарский хребет) и огненской (Южно-Муйский хребет) свит амгинского яру-
са среднего кембрия Бурятии.  

В Верхне-Ангарском хребте на водораздельном пространстве Левой и Правой Ко-
окты амгинский ярус среднего кембрия представлен в полном объеме. Этот разрез, 
описанный сначала как гипостратотип огненской свиты, Б.А. Далматовым и Д.Ц. Цы-
реновым предлагался в качестве стратотипа кумакской свиты [2, 3]. В данном разрезе 
кумакская свита согласно лежит на отложениях аиктинской надсвиты тойонского яруса 
нижнего кембрия (качинский горизонт, зона Kooteniella – Namanoia). Верхняя ее грани-
ца проведена в верхней части зоны Pseudanomocarina–Olenoides амгинского яруса и 
совпадает с подошвой пачки (60 м) черных известняков с кремнями, содержащей ходы 
илоедов, фрагменты трилобитов и отнесенной к майскому ярусу среднего кембрия. По 
комплексам трилобитов кумакская свита подразделяется на четыре зоны и, соответст-
венно, четыре горизонта с географическими названиями: 1 – иномакитканский гори-
зонт (зона Cheiruroides arcticus); 2 – левокооктинский горизонт (зона Oryctocara–
Oryctocephalus); 3 – правокооктинский горизонт (зона Tonkinella gavrilovae); 4 – кума-
кинский горизонт (зона Pseudanomocarina–Olenoides). В результате палинологического 
изучения разреза (21 проба) установлены микрофоссилии, среди которых преобладают 
формы, характерные для нижне-среднекембрийских отложений – Leiosphaeridia bicrura 
Jank., L.cerebriformis Volk., L.apperta Schep., L.sp.1, L.sp.2, Losphaeridium crassum 
(N.Umn.) Pisk., L.lophophlavasium Pisk., L.millegrana Andr., L.tentativum Volk., L.rarum 
Tim., Granomarginata squamacea Volk., G.prima Naum., Baltisphiridium rugosus Naum., 
B.ciliosum Volk., B.microconicum Pisk., B.rarum (Deff.) Mart., Micrhystridium piliferum 
Naum., Leiomarginata simplex Naum., Granomarginata squamacea Volk., Synsphaeridium 
switjazium Kirj., Cymatosphaera tennera Jank., Alliumella sp.1, A.sp.2, A.baltica Vand., 
Tasmanites volkovae Kirj.  

Общая мощность отложений амгинского яруса составляет 730-750 метров. 
В Южно-Муйском хребте, в бассейне р. Бамбуйки, разрез венда–кембрия интер-

претировался как нормальная стратиграфическая последовательность [7]. Этот разрез 
считался стратотипом амгинского яруса Бурятии. В настоящее время установлено че-
шуйчато-надвиговое строение этого осадочного комплекса [1, 5, 6]. В стратотипиче-
ской местности огненской свиты по ручью Огне терригенно-карбонатные отложения, 
традиционно включаемые в состав аиктинской надсвиты и огненской свиты нижнего–
среднего кембрия, представляют собою комплекс пород, в котором выделены тела оли-
стостром тектоно-гравитационного генезиса и вмещающие их терригенно-карбонатные 
слоистые образования. По разрезу свиты определен комплекс трилобитов – Oryctote-
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nella den.nov Dalmatov, Oryctocephalus cf. reynoldsiformis Lermontova, O. reynoldsivormis 
Lermontova, Oryctocephalus sp., Oryctocara cf. lata N.Tchernyshova, Oryctocara sp., Or. cf. 
granulata N. Tchernyshova, Or. granulata N. Tchernyshova, Or. lata N. Tchernyshova, 
Tonkinella bambuika Dalmatov., соответствующий левокооктинскому (зона Oryctocara-
Oryctocephalus) и правокооктинскому (зона Tonkinella gavrilovae) горизонтам кумак-
ской свиты (ранее огненский надгоризонт), характеризующим среднюю часть амгин-
ского яруса среднего кембрия Бурятии. В алевритистых известняках, содержащих ос-
татки трилобитов, установлены акритархи (20 таксонов), из которых Leiosphaeridia 
cerebriformis Volk., Alliumella baltica Vand., Baltisphaeridium microconicum Pisk., 
B.cerinum Volk., B ciliosum Volk., Micrhystridium lanatum Volk., Dictyotidium bervetensis 
Volk. распространены в нижнем-среднем кембрии, а Lophosphaeridium lophophlavosium 
Pisk., L. tentativum Volk., Baltisphaeridium zinovencovae Pisk., Tasmanites convolutus 
Volk. et Pisk являются наиболее характерными для среднего кембрия. Комплекс хорошо 
сопоставляется с комплексами из среднекембрийских разрезов Белоруссии и кумакской 
свиты Верхне-Ангарского хребта [3, 4]. В рассланцованных углеродистых, пиритизиро-
ванных, известковистых доломитах, переслаивающихся с алевритистыми известняка-
ми, установлены водоросли, распространенные в верхнем девоне–нижнем карбоне, и 
комплексы микрофоссилий гетерогенного состава. В палинокомплексе (ПК) встречены 
акритархи (33 %), наиболее распространенные в среднем кембрии, в кембрии-ордовике 
и ордовике-силуре. Основную часть ПК составляют споры высших растений (67 %), 
распространенные в девоне-карбоне, среди которых наиболее часто встречаются виды, 
характерные для нижнего карбона: Acantotriletes triangularis Kedo, Retispora macroreticu-
lata (Kedo) Byv., Densospora variabilis (Waltz) Byv., Hymenozonotriletes pusillus (Jbr) 
Jsch., Diatomozonotriletes albus Kedo. Grumosisporites cerebrum Byv., Remispora perfo-
rates Byv., Trematozonotriletes irregularis (Andr) Jsch.  

Подобная ситуация наблюдалась по разрезу огненской свиты, установленной бла-
годаря находке фауны трилобитов по правобережью р. Бамбуйки [5, 6], в 2 км выше 
устья рч. Аматканский. Однотипные комплексы трилобитов левокооктинского и право-
кооктинского горизонтов амгинского яруса встречены на трех уровнях по разрезу сви-
ты и аналогичны описанным в стратотипе. При палинологическом изучении этого раз-
реза (32 пробы) установлены два комплекса микрофоссилий. В составе первого, выде-
ленного из алевритистых известняков и известковистых доломитов, часто с остатками 
трилобитов, преобладают акритархи, распространенные в нижнем-среднем кембрии и 
характерные для среднего кембрия. Второй комплекс выделен из пачек переслаивания 
рассланцованных углистых, известковистых доломитов и тонкослоистых алевритистых 
известняков (51 таксон). Среди миоспор (80 %) по числу и таксономическому разнооб-
разию преобладают нижнекаменноугольные формы. Эпизодически встречаются мик-
рофоссилии других интервалов распространения – кембрия, ордовика-силура, верхнего 
девона. Возрастной интервал этого комплекса определяется как раннекаменноуголь-
ный. 

По нашему мнению, осадочный комплекс огненской свиты бассейна р. Бамбуйки 
представляет собой олистострому тектоно-гравитационного генезиса, олистолиты и 
олистоплаки которой сложены алевритистыми известняками и известковистыми доло-
митами с фауной среднекембрийских трилобитов и акритархами нижнего–среднего 
кембрия. Матрикс олистостромовой толщи представлен в разной степени брекчирован-
ными, рассланцованными углеродистыми, пиритизированными, известковистыми до-
ломитами, переслаивающимися с алевритистыми известняками, и содержит миоспоры 
нижнего карбона. Хаотический комплекс интенсивно дислоцирован, пронизан зонами 
милонитов, часто ограничивающих олистоплаки, что создает дополнительные трудно-
сти для изучения стратиграфической последовательности формирования. Мощность 
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олистостром около 150 м (уч. Аматканский) и 100 м (уч. Огне).  
Таким образом, местное стратиграфическое подразделение, выделенное ранее под 

названием «огненская свита», представляет собой хаотическое образование и не соот-
ветствует требованиям «Стратиграфического кодекса» в стратотипе (стратотипической 
местности) и должно быть признано инвалидным. Кумакская свита, удовлетворяющая 
всем требованиям Стратиграфического кодекса, напротив, может быть принята в каче-
стве гипостратотипа амгинского яруса среднего кембрия [1].  

На примере этих разрезов показано, что только детальные биостратиграфические 
исследования дают возможность установить стратиграфическую последовательность 
напластования и выявить ее нарушения.  
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На территории Багдаринского района (северо-восточная часть Бурятского Забай-
калья) широко развиты граниты Ангаро-Витимского батолита и метаморфические по-
роды неустановленного возраста. Стратифицированные толщи представлены терриген-
ными, карбонатными и вулканогенными отложениями. Считается [1], что все они отно-
сятся к системе байкальско-каледонских террейнов, аккретированных в раннем палео-
зое к южному краю Сибирского картона. Соответственно, возраст указанных толщ 
обычно определяется в интервале неопротерозой–ранний палеозой. Нашими работами, 
проводившимися в пределах Багдаринской синформы (междуречье Большой Амалат – 
Ципикан), показано, что наряду с разнообразными формационными комплексами неоп-
ротерозоя и нижнего палеозоя здесь присутствуют мощные толщи среднего и, возмож-
но, верхнего палеозоя, образующие герцинский структурный этаж, что меняет пред-
ставления об особенностях геологического строения Западного Забайкалья в смысле 
существенного омоложения процессов его геодинамической эволюции. 

В структурном отношении Багдаринская синформа представляет собой покровно-
складчатое сооружение, в пределах которого тектонически совмещены три веществен-
ных комплекса (снизу вверх): точерский (относительный автохтон), ороченский и ба-
гдаринский [2]. Все они, в свою очередь, надвинуты на ципиканский метаморфический 
комплекс, условно относимый к протерозою. 

Точерский комплекс обнажается в основном вдоль южного склона хребта Шаман 
(верховья рек Точер, Ауник, Багдарин и Усой), где в основании разреза вскрыты аль-
бит-эпидот-актинолитовые сланцы, включающие тела габбро, диоритов и плагиограни-
тов; отмечаются отдельные «просечки» серпентинитов. По нашим данным зеленослан-
цевая толща возникла по мигматизированным амфиболитам. Для изотопного датирова-
ния были проанализированы цирконы из жильного материала мигматизированных ам-
фиболитов (среднее течение р. Ауник). U-Pb датирование здесь и далее проводилось на 
ионном микрозонде SHRIMP-II в Центре изотопных исследований ВСЕГЕИ. Был полу-
чен конкордантный возраст 971±14 млн лет (СКВО=2,1). По цирконам, выделенным из 
лейкократовых гранитов (ручей Полютовский), рвущих амфиболиты, получен возраст 
908±11 млн лет (СКВО=0,083). Эти значения определяют минимальный возрастной 
предел амфиболитов хребта Шаман, которые могут быть отнесены к неопротерозою, но 
могут быть и более древними. 

Условно в состав точерского комплекса мы включаем породы усойской свиты. В 
основном это риолиты, трахириолиты, дациты, реже андезиты, базальты. Из риолитов 
(левобережье р. Усой) выделены цирконы, по которым получены конкордантные зна-
чения 837±11 (СКВО=0,13) и 789±8 (СКВО=0,48) млн лет. 

Точерская свита несогласно с базальным конгломератом залегает на рассмотрен-
ных докембрийских породах. Она представлена граувакковой флишоидной серией (до 
2 км), содержащей прослои риолитов и их туфов; изредка присутствуют силлы диаба-
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зов. Из песчанистых известняков нижней части разреза свиты выделены конодонты 
Palmatolepis ex gr. triangularis Sann., P. cf. perlobata Ulrich et Bass., Polygnathus sp., 
«Ozarkodina» sp. (D3fm, здесь и далее определения В.А. Аристова). Учитывая большую 
мощность свиты, мы допускаем, что верхняя ее часть имеет каменноугольный возраст. 

Ороченский комплекс включает отложения суванихинской, ороченской (тилим-
ской) и якшинской свит. Суванихинская свита представлена граувакковым флишем не-
ясного возраста. Определенно можно говорить о ее додевонском возрасте. На флише с 
базальным конгломератом залегает ороченская свита (200–600 м). Она образована до-
ломитами, реже известняками, местами содержащими прослои углеродисто-глинистых 
и кремнистых сланцев с фосфатами. Возраст свиты до сих пор считался раннекембрий-
ским [3, 4]. Якшинская свита (Є1–2) включает отложения двух толщ. Нижняя (250–
300 м), залегающая с постепенным переходом на ороченских отложениях, представлена 
известняками, верхняя (до 2 км) – глинистыми сланцами и граувакками. 

В ороченских доломитах широко распространены водорослевые разности. Здесь 
присутствуют остатки сине-зеленых, сифоновых и харовых, указывающих, по мнению 
В.А. Лучининой, на девонский возраст свиты. Кроме того, в ряде мест (ручьи Большой 
Киро и Крутой) в доломитах встречены остатки строматопорид (Stromatoporata? sp., 
Amphipora sp.; определение Р.В. Горюновой), не противоречащих девонскому возрасту 
свиты. В нижнеякшинских известняках (ручей Большой Киро) собраны остатки мша-
нок Ceramopora sp. (O2–D; определение Р.В. Горюновой), табулят Graciolopora sp. и 
Pachypora? sp. (S2–D; определение Т.Т. Шарковой), плохо сохранившихся колониаль-
ных ругоз (определение Л.В. Улитиной). Из якшинских известняков (ручьи Крутой и 
Полютовский) выделены конодонты Palmatolepis cf. transistans Mull (D3f1) и Spathogna-
thodus sp. (D3–C1). Следует сказать также, что из детритовых известняков нижнеякшин-
ской толщи были выделены хитинозои (O–D), фрагменты археоциат (?), фораминифер, 
граптолитов, гастропод, остракод, спикулы губок, радиолярии, акритархи (PЄ–O), про-
блематики рода Siphogonuchites (V2–Є1); характерен также обильный растительный 
детрит. Наличие фрагментов додевонской органики мы связываем с размывом и пере-
отложением доороченских пород. Верхнеякшинская толща фаунистически охарактери-
зована плохо. Лишь в верховьях р. Ауник (выемки дороги Багдарин–Троицкое) из про-
слоя глинистых известняков выделен конодонт Neopolygnathus communis Brans. et 
Mehl. (D3fm2–C1). 

Таким образом, возраст ороченских доломитов мы считаем силурийско?-девон-
ским, якшинских известняков – франским, якшинской терригенной толщи – фаменско-
каменноугольным. По возрасту, строению и составу отложений верхнеякшинская тол-
ща сопоставима с точерской свитой. 

Багдаринский комплекс (свита) – мощная серия пестроцветных отложений, воз-
раст которой определялся в интервале кембрий–ранний ордовик [3, 5]. В основном это 
сложно построенная терригенная серия (1,5–2 км), образованная линзованием поли-
миктовых гравелитов, песчаников, более или менее известковистых, алевропелитов и 
глинистых сланцев; присутствуют прослои оолитовых известняков. Литическая состав-
ляющая обломочного материала – основные, средние и кислые вулканиты, гранитоиды, 
сланцы, песчаники. Нижняя часть разреза свиты охарактеризована остатком флоры, 
указывающей на позднесилурийский–девонский возраст вмещающих отложений, верх-
няя – многочисленными остатками мшанок (C2–3) [2]. Соответственно возраст свиты мы 
принимаем во временном интервале девон–поздний карбон. 

Багдаринская свита характеризуется широким развитием красноцветных отложе-
ний, их полимиктовым составом. Наличие внутриформационных перерывов, грубой 
косой слоистости, волноприбойных знаков, прослоев оолитовых известняков указывает 
на мелководные условия седиментации, сопровождавшейся частичной перекомпенса-
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цией бассейна и появлением эдафогенного материала (переотложение красноцветных 
терригенных пород). В основном это прибрежно-морские, частично субаэральные обра-
зования. 

Таким образом, в Багдаринском районе выделяются два структурных этажа: бай-
кальско-каледонский и герцинский. Первый объединяет структурно-формационные 
комплексы неопротерозоя–нижнего палеозоя. Восстановить палеотектонический струк-
турный ряд для этого времени затруднительно из-за фрагментарности имеющихся сей-
час данных. Отметим лишь, что перечисленные комплексы представляли собой геоди-
намическую систему, включавшую прогиб с корой океанического типа [6], и острово-
дужную систему (отложения усойской и суванихинской свит). 

Герцинский структурный этаж включает отложения ороченской, якшинской, то-
черской и багдаринской свит, залегающих несогласно на деформированном байкаль-
ско-каледонском фундаменте. Формирование герцинского разреза началось с накопле-
ния мелководных карбонатных отложений (S2–D3f). Начиная с фамена обстановка ме-
няется. На территории Багдаринского района обособился Точерский флишевый прогиб, 
заполнявшийся преимущественно мощными граувакковыми турбидитами. Мы допус-
каем его рифтогенную природу. По-видимому, периоду накопления верхнедевонско-
каменноугольных граувакк предшествовали значительные блоковые движения, отра-
жением которых был размыв карбонатных пород на значительной части рассматривае-
мой территории. В результате точерские граувакки залегают здесь непосредственно на 
породах докембрийского фундамента (сивоконская свита, Шаманский массив). 

Анализ состава обломочного материала и геохимии терригенных отложений як-
шинской свиты [7] показывает, что последние возникли почти исключительно за счет 
размыва энсиматических островодужных комплексов (в том числе офиолитов). Указан-
ные отложения маркируют относительно глубоководную зону Точерского прогиба. От-
ложения багдаринской свиты, являющиеся молассоидными образованиями, формиро-
вались вдоль южного (современные координаты) борта прогиба. Его северный борт 
обозначен сходными отложениями урминской толщи (D3) Малого Хамар-Дабана [8]. 

Как уже отмечалось, перечисленные выше толщи были структурно совмещены в 
процессе герцинского тектогенеза, образовав сложную систему повторно дислоциро-
ванных тектонических покровов, выжатых на метаморфические породы Ципиканского 
и Амалатского блоков. Сформировавшаяся структура была прорвана дискордантными 
телами гранитоидов витимканского комплекса, возраст которых варьирует в пределах 
320–290 млн лет [9]. В районе наших работ это Усойский массив. Его гранитоиды, рас-
сматриваемые нами как неоавтохтонные образования, маркирующие время завершения 
покровно-складчатых деформаций, прорывают породы суванихинской, усойской, оро-
ченской, якшинской и багдаринской свит. По цирконам, выделенным из усойских гра-
нитов, получен конкордантный возраст 288 ±2 млн лет (СКВО=0,055). С учетом ска-
занного мы считаем, что закрытие Точерского флишевого прогиба и его трансформация 
в покровно-складчатое сооружение происходили в позднем палеозое, во временном ин-
тервале поздний карбон–пермь. 

Работа выполнена при финансовой поддержке Программы ОНЗ РАН «Централь-
но-Азиатский подвижный пояс: геодинамика и этапы формирования земной коры» и 
РФФИ, проекты 05-05-65027 и 05-05-97288. 
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В истории развития Центрально-Азиатского подвижного пояса важную роль иг-

рали островодужные обстановки, неоднократно проявлявшиеся в северной части пояса. 
По данным палеогеодинамических реконструкций на основе новых материалов по тек-
тонике, магматизму, осадконакоплению и результатов палеомагнитных и геохроноло-
гических исследований южного обрамления Сибирской платформы установлена цепь 
островных дуг (Енисейская, Шумихинско-Кирельская, Сархойская, Келянская) неопро-
терозойского возраста (850-650 Ма) и Джидинская, Удино-Витимская дуги венд-кем-
брийского возраста (550-500 Ма) [1-4]. 

Полученные в последние годы Sm-Nd, U-Pb, Ar-Ar, Rb-Sr датировки позволяют 
предположить существование сложно развивающейся единой Саяно-Байкало-Муйской 
островодужной системы, включающей как ранние примитивные островные дуги с бо-
нититами (Дунжугурская энсиматическая дуга, Ильчирская зона), так и зрелые дуги 
(Сархойская, Келянская (Средне-Витимская)), развившиеся на позднебайкальском эта-
пе (720-650 Ма) с сопряженными с ними задуговыми бассейнами и задуговыми зонами 
спрединга [5, 6]. После аккреции структурно-вещественные комплексы дуг оказались 
совмещенными с комплексами задуговых спрединговых зон и в виде реликтов этих 
террейнов в настоящее время прослеживаются от юго-восточной части Восточного 
Саяна через Средний Байкал до Муйской (Келянской) зоны. Реликты дуг отчетливо 
фиксируются метавулканитами среднего, основного и средне-кислого состава (сархой-
ская, оспинская, келянская свиты) и массивами габброидов, плагиогранитов и тонали-
тов островодужного типа, к которому, по-видимому, могут быть отнесены и породы 
сумсунурского комплекса (785+11 Ма) и интрузивные аналоги сархойских вулканитов. 

Вторая (венд-кембрийская) островодужная система на рассматриваемой террито-
рии включала Джидинскую и Удино-Витимскую дуги [1]. Островодужные комплексы 
Джидинской дуги представлены вулканическими и осадочными породами энсиматиче-
ской островной дуги, крупного симаунта, преддугового и задугового бассейнов и маг-
матическими породами джидинского комплекса (506-504 Ма). Удино-Витимская остро-
водужная система сложена нижнекембрийскими осадочно-вулканогенными кембрий-
скими породами, псефитами, тефротурбидитами и карбонатными отложениями, лавами 
среднего состава. Породы комплекса прорваны интрузиями габбро, диоритов, тонали-
тов, плагиогранитов. Реликты Удино-Витимского островодужного комплекса встреча-
ются в виде провесов кровли в более поздних гранитах Ангаро-Витимского батолита в 
бассейнах рек Уды, Курбы, Оны и Витима. 

Металлогенический анализ двух разновозрастных островодужных систем показы-
вает специфику каждой из них в отношении полезных ископаемых. К Саяно-Байкало-
Муйскому поясу приурочены золоторудные узлы, сочетающие разнообразие формаци-
онных минеральных и геохимических типов руд золота и платиноидов [7]. Синхрон-
ность золотого оруденения с островодужными этапами доказывается абсолютным воз-
растом руды (640-650 Ма, Re-Os для Таинского месторождения [7]), околорудно-изме-
ненных пород (Rb-Sr (550-650 Ма) для месторождений и рудопроявлений Каменное, 
Верхнеокинское), типом руд, характерных для островодужных обстановок (золото-пор-
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фировый и эпитермальный, широкое развитие теллуридов Au, Ag, Pb). Золотое оруде-
нение фиксируется практически во всех реликтах островодужных террейнов этого воз-
раста (Сархойский, Оспинский, Чипчинконский, Келянский, Каралонский и др.), хотя 
возраст золотого оруденения может быть и более молодым (полихронным), особенно в 
крупных золоторудных узлах (в Саянском, Ирокиндинском). 

Удино-Витимская островодужная система специализирована больше на железо-
рудное, колчеданное и колчеданно-полиметаллическое оруденение, которое широко 
развито не только в Еравнинском останце островодужного комплекса, но и в Абагин-
ском, Верхне-Курбинском, Кыджимитском реликтах вулканогенно-осадочных пород 
раннепалеозойского возраста. 

Гематитовые и магнетит-гематитовые тела железорудных месторождений имеют 
согласное залегание с вмещающими вулканогенными породами, в зонах воздействия 
гранитоидов скарнированы и имеют существенно магнетитовый состав. В одном толь-
ко Еравнинском останце известно более 30 месторождений колчеданно-полиметалли-
ческих, Fe-оксидных, Fe-Mn-карбонатных руд, которые могут быть отнесены к гидро-
термально-осадочным (собственно островодужным), гидротермально-метасоматиче-
ским и скарновым [8]. Золоторудная минерализация известна только на одном место-
рождении (Назаровском) и является, по-видимому, более поздней по отношению к ос-
новному колчеданно-полиметаллическому оруденению. 

Для Джидинской островодужной системы этого же возраста проявления рудной 
минерализиции, особенно в связи с вулканогенно-осадочными толщами, не характер-
ны. Но известны россыпи и золоторудные проявления, которые традиционно связыва-
ют с мезозойским гуджирским комплексом. В настоящее время имеется достаточно 
фактов, подтверждающих более древний возраст золотого оруденения, связанного, ско-
рее всего, с гранитоидами джидинского комплекса. 

Таким образом, Саяно-Байкало-Муйская островодужная система (островодужные 
и прилегающие к ним террейны) несет золоторудную специализацию, включая место-
рождения и целые рудные узлы, формирование которых начиналось в островодужный 
этап и продолжалось затем в коллизионный и постколлизионный этапы формирования 
складчатой области. Совершенно другая металлогеническая характеристика (железо-
оксидная, колчеданная и колчеданно-полиметаллическая) присуща вещественно-струк-
турным комплексам более молодой Удино-Витимской островной дуги. Различия во 
многом обусловлены степенью зрелости дуг (энсиматические и энсиалические) и пер-
вичной обогащенностью субдуцируемых пород теми или иными элементами. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ (гранты 06-05-64993 и 06-
05- 64957) и интеграционных проектов СО РАН (№ 96, 119). 
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Тектоническая активность северной части Монголии связана с разломными струк-

турами трех впадин, традиционно относящихся к юго-западному замыканию Байкаль-
ской рифтовой системы: Хубсугульской, Дархатской, Бусийнгольской. Данная терри-
тория известна как область перехода от режима сжатия, преобладающего в Монголии, к 
режиму растяжения, присущего Байкальской впадине. 

Изучению напряжений и деформаций Прихубсугулья сейсмологическими, геоло-
го-структурными, методами GPS-геодезии посвящено большое количество публикаций, 
например [1-4]. Существенным недостатком получаемых данных является их прерыви-
стость в пространстве. Нами было проведено моделирование двумя способами: мето-
дом конечных элементов и фотоупругим методом с целью получения непрерывных 
данных по напряженно-деформированному состоянию для литосферы Прихубсугулья. 

При моделировании методом конечных элементов была использована программа 
П. Берда «PLATE» [5], модифицированная О.П. Полянским [6]. В данной модели ис-
следовались непрерывные неупругие деформации двухслойной литосферной плиты, 
нарушенной разломами. Основные параметры модели были приняты по П. Берду, К. 
Конгу, О.П. Полянскому [5, 6], толщина земной коры и литосферы по – Ю.С. Зорину, 
Е.Х. Турутанову [7]. 

Модель состояла из равномерной 
сети, составленной треугольными эле-
ментами континуума (971 элемент) и 8 
прямолинейных элементов разломов, 
представляющих разломное ограниче-
ние Хубсугульской, Дархатской, Бу-
сийнгольской впадин. Векторы гори-
зонтальных скоростей, прилагаемых к 
границам модели, вычислялись по дан-
ным GPS-измерений (8 пунктов вблизи 
и в пределах моделируемой террито-
рии) [4]. Схема модели представлена на 
рисунке. 

В результате моделирования по-
лучены серии карт, отражающих ско-
рости движения и деформаций поверх-
ности модели для каждого элемента 
модели и скорости подвижек по разло-
мам. Анализ схем показал: 

1. При относительно равномер-
ном поле поверхностных скоростей 
ориентация и величины скоростей де-
формации существенно варьируют, об-
разуя однородные по этим параметрам 
области или зоны. Зоны сдвиговых де-
формаций проявлены на пространстве 

 

Сеть конечных элементов модели с разломами: Бу-
сийнгольский (1), Дархатский (2), Хубсугульский (3), 
Иххорогол-Мондинский (4). Стрелками показаны 
направления и скорости движения пунктов GPS-
измерений (треугольники). Масштаб скорости пока-
зывает стрелка внизу рисунка. 
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между Бусийнгольским и Хубсугульским разломами. К западу от Бусийнгольского и к 
востоку от Хубсугульского разлома широко развиты деформации преимущественного 
сжатия. Деформации растяжения наблюдаются на ЮВ и СЗ исследуемой территории. 

2. Подвижки по разломам преимущественно сдвиговые. Правый сдвиг наблюда-
ется для субмеридиональных и СЗ зон, левые – для широтных. Вблизи разломов, вдоль 
их зон, наблюдается изменение типов и скоростей деформации. Максимальными под-
вижками отличается зона Хубсугульского, минимальными – Дархатского разлома. 

3. Отсутствие в модели разломов слабо меняет зональность поля деформаций. 
Моделирование на фотоупругих материалах проводилось по методике [8] c незна-

чительными изменениями на оборудовании лаборатории тектонофизики ИЗК СО РАН. 
Модель с разрезами, имитирующими тектонические нарушения, подвергалась дефор-
мации. В результате подвижек по разрывам в модели наблюдалось перераспределение 
исходных напряжений. Величина и направление деформации модели определялись 
расчетным путем с использованием данных GPS-геодезии и тестирования модели [9]. 

Схема моделирования подобна предыдущей модели. В результате экспериментов 
были получены картины изохром, отражающие распределение и концентрацию макси-
мальных касательных напряжений, тип и величину перемещений бортов разрывов. Из 
результатов моделирования следует: 

1. Наблюдается закономерное расположение областей увеличения и уменьшения 
исходных касательных напряжений. Вблизи зон разломов наблюдаются зоны низких 
напряжений (снижение от исходных до 50 %). Максимальным снижением характеризу-
ется Хубсугульский разлом, минимальным – Бусийнгольский. 

2. Существенное увеличение напряжений наблюдается вблизи окончаний разры-
вов и в местах сочленения разрывов различной ориентации, в центральной и северной 
частях Бусийнгольского разлома и к востоку от его плоскости. 

3. Между Бусийнгольским и Хубсугульским разломами, в районе Бусийнгольской 
впадины, наблюдается высокоградиентная субмеридиональная зона значений макси-
мальных касательных напряжений. 

4. Подвижки по разрывам подобны описанным для первой модели. 
На основе результатов моделирования проведено районирование исследуемой 

территории по типам деформации, подобраны граничные условия моделирования, удо-
влетворяющие геологическим и сейсмологическим данным. Выявлены области кон-
центрации максимальных касательных напряжений. Результаты экспериментов могут 
быть использованы при обосновании геодинамических построений. 

Работа выполнена при поддержке РФФИ (грант № 05-05-64702). 
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Выполнены геологические, геохронологические и Nd изотопные исследования 
вулканоплутонической ассоциации (ВПА) основного-среднего состава хр. Восточный 
Танну-Ола Южной Тувы (рис. 1). В бассейне р. Ирбитей плутоническая часть ассоциа-
ции представлена Ирбитейским дифференцированным габбро-диоритовым массивом, 
который интрудировал в круто наклоненную поздневендскую (?)-нижнекембрийскую 
вулканогенно-осадочную толщу (кадвойская и серлигская свиты). На восточном и юго-
восточном флангах массив контактирует с тоналитами, галька которых содержится в 
базальных конгломератах ордовикской шемушдагской свиты, распространенной в вер-
ховьях р. Ирбитей. Зона контакта габброидов и гранитоидов представлена, как правило, 
маломощными (10-20 см) перемятыми, подробленными габброидами, тогда как на кон-
такте Ирбитейского массива и вмещающей толщи развиты известковые скарны, эпидо-
тизированные вулканиты и эпидотизиты, часто подробленные и рассланцованные. Ос-
новная часть массива площадью около 0.5 км2 имеет субизометричную форму и вытя-
нута в северо-западном направлении согласно с простиранием вмещающей толщи. По-
следняя на северо-западном фланге массива плавно меняет простирание с северо-запад-
ного на меридиональное с крутым падением под массив. 

В строении массива принимают участие габбро, амфиболовые и оливиновые 
габбро, диориты. Отмечается чередование разностей с различной зернистостью и мела-
нократовостью, изредка встречаются тонкие (до 1 см) прослои анортозитов. По своим 
геохимическим особенностям оливиновые габбро Ирбитейского массива сопоставимы 
с мафитами надсубдукционных геодинамических обстановок [1].  

Для геохронологических исследований были выделены цирконы из пробы диори-
та Т-1 Ирбитейского массива. Акцессорный циркон представлен прозрачными, полу-
прозрачными и замутненными идиоморфными, реже субидиоморфными кристаллами 
желтовато-розового, розового цвета, облик которых меняется от длиннопризматическо-
го до короткопризматического и определяется сочетанием граней {100}, {110} призмы 
и {111}, {101} дипирамиды. Для внутреннего строения характерно наличие тонкой 
магматической зональности, большого количества твердых минеральных и газово-
жидких включений. Кроме того, в полупрозрачных кристаллах наблюдаются ядра об-
ломочного облика без четких границ. Размер зерен циркона варьирует от 50 до 200 
мкм, Кудл.=2.0-2.5. Были использованы три навески наиболее прозрачных и идио-
морфных кристаллов, отобранных из размерных фракций –100+85 мкм и >100 мкм и 
предварительно подвергнутых аэроабразивной обработке. Точка изотопного состава 
циркона, в результате аэроабразивной обработки которого было удалено около 40 % 
вещества, располагается на конкордии, а его возраст (concordia age) составляет 518±2 
млн лет (СКВО=0.23, вероятность 0.63) (рис. 2). Это значение возраста совпадает с воз-
растом, определяемым верхним пересечением дискордии, рассчитанной для всех ис-
следованных фракций, и составляющим 519±4 млн лет (СКВО=0.06, нижнее пересече-
ние близко к нулю). С учетом морфологических особенностей исследованного циркона,  
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Рис. 1. Схема структурно-формационного районирования Тувы (фрагмент) по [4]. 
На врезке: Схема геологического строения западной части Восточно-Таннуольской структурно-
формационной подзоны каледонид. Составлена по данным [3]. 
1 – четвертичные отложения; 2 – девонские породы: вулканогенные (D1kn – кендейская свита) и осадоч-
ные (D2ih – ихейская свита); 3 – силурийские терригенные отложения чергакской и хондергейской свит; 
4 – ордовикские терригенные отложения шемушдагской свиты; 5 – ирбитейская туфогенно-карбонатная 
свита с силлами и лавами андезитовых порфиритов (Є1

2ir); 6 – дыттыгская вулканогенно-туфогенно-
осадочная свита существенно кислого состава и с пачками тонкослоистых отложений (Є1

1dt); 7 – серлиг-
ская вулканогенно-осадочная свита существенно кислого состава (Є1

1sr); 8 – кадвойская вулканогенно-
осадочная свита существенно основного состава, в т.ч. с пиллоу-лавами (V(?)-Є1

1kd); 9 – ордовикские 
гранитоиды; 10 – Ирбитейский габброидный массив; 11 – базальные конгломераты; 12 – разломы. 
 
 
конкордантное значение его возраста может быть принято в качестве оценки возраста 
кристаллизации диоритов Ирбитейского массива.  

Исследованные диориты характеризуются слабо фракционированным распреде-
лением редких элементов (ThN/YbN=2.4) с отчетливыми отрицательными аномалиями 
Nb, Ta и Ti, слабо фракционированным спектром распределения РЗЭ с обогащением 
легкими РЗЭ (LaN/YbN=1.6, LaN/SmN=1.2, GdN/YbN=1.1) и высокой положительной ве-
личиной εNd(T) = +6.9, что типично для образований островных дуг.  

Вмещающие Ирбитейский массив вулканогенно-осадочные образования (V(?)-
Є1

1) с резким структурным несогласием перекрыты туфогенно-карбонатными отложе-
ниями с единичными покровами андезитовых порфиритов (ирбитейская свита, Є1

2), от-
несёнными по комплексу обильной фауны археоциат и трилобитов к санаштыкголь-
скому горизонту (ботомскому ярусу) нижнего кембрия. В нижней половине ирбитей-
ской свиты залегают силлоподобные тела андезитовых порфиритов мощностью от 2-5 
м до первых сотен метров. Они характеризуются наличием апофиз, эндоконтактовых 
зон и ксенолитов вмещающих осадочных пород, в ряде мест зафиксировано дискор-
дантное залегание андезитовых порфиритов. Эффузивные образования в весьма огра-
ниченном количестве встречаются только в верхней части ирбитейской свиты. Они 
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представлены андезитовыми порфиритами и их лавобрекчиями, мощность покровов 
составляет порядка 1.5 м, их объем в разрезе свиты составляет около 1 %. Мощность 
свиты в бассейне р. Ирбитей 2900 м. 
 

 
 

Рис. 2. Диаграмма с конкордией для цирков пробы Т-1 диоритов Ирбитейского массива. 
 
 

Ирбитейская свита и локализованный в ней одноименный субвулканический ан-
дезитбазальтовый комплекс [2] фрагментарно распространен на всей площади Восточ-
но-Таннуольской зоны каледонид [3]. Ирбитейский габбро-диоритовый и другие по-
добные ему массивы ранее относились к первой фазе таннуольского комплекса [4], од-
нако имеют более древний возраст. Характерно, что все габброидные массивы приуро-
чены к вулканогенно-осадочным образованиям кадвойской и серлигской свит, а также 
полям развития раннепалеозойских гранитоидов и имеют относительно небольшие 
размеры (~1 км2). Следует отметить резкое различие в степени метаморфизма страти-
фицированных отложений. Так, для пород кадвойской, серлигской и дыттыгской свит 
(см. рис. 1) характерен региональный метаморфизм хлоритовой фации, тогда как обра-
зования ирбитейской свиты имеют свежий облик и на площади ее развития отсутству-
ют выходящие на поверхность раннепалеозойские гранитоидные тела. 

Геодинамическая позиция ирбитейской ВПА может быть определена следующим 
образом. Фронтальная часть венд-раннекембрийской Таннуольской дуги была обраще-
на, согласно [5], к Тувино-Монгольскому массиву. Между ними в венде и в начале ран-
него кембрия развивались океанические комплексы Агардагской зоны [6], которые суб-
дуцировались под Таннуольскую дугу. В конце первой половины раннего кембрия (по 
шкале МСК-2004: ~530 млн л.) произошло столкновение Таннуольской дуги с прими-
тивной дугой Агардагского бассейна, после чего, вероятно, произошло заклинивание 
зоны субдукции и ее перескок под аккретированный блок. В течение второй половины 
раннего кембрия островодужные и океанические образования Таннуольской и Агардаг-
ской зон представляли собой единый блок, под который субдуцировались остатки океа-
нической плиты Агардагского бассейна. В среднем-позднем кембрии Таннуола-Агар-
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дагский блок испытал тектоническое совмещение с Тувино-Монгольским массивом [7]. 
Таким образом, мы предполагаем, что ирбитейская ВПА была сформирована в надсуб-
дукционной обстановке в период между двумя коллизиями: Таннуольская дуга – Агар-
дагская дуга (~530 млн л.) и Таннуольско-Агардагский блок – Тувино-Монгольский 
массив (Є2-Є3).  

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ (гранты № 04-05-64093, 05-
05-64520, 05-05-97210, 06-05-79014), интеграционного гранта СО РАН 6.5 и Програм-
мы фундаментальных исследований ОНЗ РАН № 8 и № 10. 
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Тектоническая позиция Каахемской рифтогенной зоны (КРЗ) определяется ее 

расположением на континентальном склоне Тувино-Монгольского микроконтинента. 
Составными частями КРЗ являются Улугойская (северный борт рифта), Каахемская 
(офиолиты, осевая часть рифта) и Ондумская (южный борт рифта) подзоны [1]. 

В пределах Каахемской офиолитовой подзоны, в истоках рек Малый Копто и Ка-
ра-Ос, нами установлен переходный дунит-перидотит-пироксенитовый комплекс офио-
литов с апогаббровыми родингитами (Малокоптинский массив). Вмещающими явля-
ются терригенно-карбонатные отложения (тапсинская свита, Є1

2), контакты с которыми 
тектонические. Строение ультрамафитового массива определяется наличием субши-
ротного и субвертикального пакета тектонических пластин (наложенных друг на дру-
га?!) с мощностью от десятков до первых сотен метров. Преобладание чешуйчатого 
строения установлено и для другого участка каахемских офиолитов – в верховьях р. 
Большое Копто [2]. Суммарная мощность переходного комплекса Малокоптинского 
массива составляет не менее 1 км. Ультрамафиты подвергнуты интенсивным вторич-
ным изменениям, инициированным тектоническими дислокациями и становлением по-
стофиолитовой габброидной интрузии. В массиве преобладают дуниты, развиты сер-
пентиниты с антигорит-тальк±карбонатным парагенизисом. Существенно пироксено-
вые породы в основном превращены в хлорит-карбонат-амфибол-оливиновые разности, 
часть дунитов, приуроченных к контакту с постофиолитовой габброидной интрузией, 
имеют пятнистый облик (по [3] – апосерпентиниты с регенирированным оливином). 
Отмечаются участки неизмененных, свежих оливиновых вебстеритов, залегающих в 
центральных участках тектонических пластин. Отмечаются субширотные зоны дробле-
ния ультрамафитов с прожилками талькитов и участками тектонических брекчий. 

Непосредственно к югу от офиолитов Малокоптинского массива расположен Пе-
ревальный перидотит-габбровый массив. Первые сведения о самостоятельной интру-
зивной природе габброидов этого массива были получены А.Н. Дистановой [4]. Она 
рассматривала их в качестве догранитных габброидов мажалыкского типа – останцов в 
кровле крупного (до 200 км2) Караосского диорит-тоналит-плагиогранитного массива 
таннуольского комплекса. Позднее эти габброиды изучались в качестве Караосского 
ультрамафит-мафитового массива, входившего в состав одноименного полиформаци-
онного плутона [5]. Такое объединение под одним названием интрузивных тел разных 
комплексов оказалось не совсем удачным. Поэтому габброиды, которые ранее рассмат-
ривались совместно с другими комплексами под названием Караосского массива, те-
перь предложено выделить в самостоятельный Перевальный массив. 

Массив Перевальный расположен в пределах южных отрогов хр. Академика Об-
ручева, в водораздельной части истоков рек Малое Копто и Кара-Ос, преимущественно 
в бассейне истоков р. Малого Копто – ручьев Правый, Перевальный и Длинный. Види-
мая (наименее измененная гранитоидами) площадь массива составляет не менее 8 км2, 
однако истинные размеры массива значительно превышали эту цифру, поскольку 
большая часть габброидов в различной степени изменена кислой интрузией с преобла-
данием «диоритоподобных» пород [3]. На западном и южном флангах массива габб-
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роиды прорывают песчаники тапсинской свиты, в восточной (перевальной) части мас-
сив прорывается телами ордовикских гранитоидов, контакт с расположенными к северу 
офиолитами тектонический. В полевом сезоне 2006 года был расширен контур габбро-
идного массива, обнаружено свидетельство захвата ультрамафитов (офиолитовых ?!) 
габброидным расплавом (рисунок, а), установлены признаки неодноактного заполне-
ния интрузивных камер, серий параллельных даек, рассекающих массив (рисунок, б), а 
также постепенный переход в экзоконтакте габброидного массива песчаников тапсин-
ской свиты в кристаллические сланцы с мигматитами. 
 

 
 
Фотографии делювиально-пролювиальных валунов, иллюстрирующих взаимоотношения пород в масси-
ве Перевальном: а – ксенолиты ультрамафитов офиолитового типа (темное) в габброидах (светлое); б – 
мелкозернистая габброидная дайка, секущая среднезернистые габбро-нориты. 
 
 

Большую часть исследованной области массива, около 80 % его площади, зани-
мают мафиты – габбро-нориты, реже габбро и нориты, в том числе амфиболовые, а так-
же диориты. Габбро-нориты характеризуются выдержанным петрографическим соста-
вом (Pl – около 40 %, Cpx и Оpx примерно по 30 %), преимущественно среднезерни-
стой структурой, непостоянным – от среднего до основного – составом плагиоклаза 
(преобладает андезин). Характерной чертой внешнего облика мафитовых пород и пре-
красным картировочным признаком является преобладающий лиловато-розоватый цвет 
плагиоклаза на свежем сколе. Из пород ультраосновного состава фиксируются пирок-
сениты – вебстериты и клинопироксениты, реже встречаются оливиновые пироксениты 
и верлиты, в том числе ортопироксенсодержащие верлиты. В вебстеритах клино- и ор-
топироксены содержатся в сопоставимых количествах. Кристаллы пироксенов характе-
ризуются одинаковым идиоморфизмом. Клинопироксен часто окружен каймами зеле-
новато-бурой роговой обманки, ортопироксен частично замещается серпентином и 
тальком. В верлитах иногда отмечаются мелкие зерна плагиоклаза и хромшпинели. 
Оливин в них на 60 % замещен петельчатым лизардитом, не содержащим магнетита, а 
также боулингитом, образующим псевдоморфозы. Оливин образует как более крупные 
зерна, обусловливающие гипидиоморфнозернистую структуру породы, так и пойкили-
товые включения в широкопризматических кристаллах пироксенов. В строении масси-
ва принимают участие также роговообманково-флогопитовые меланогаббронориты. 
Крупные зерна (до 1.5 см в диаметре) красновато-бурого флогопита в амфибол-пиро-
ксен-плагиоклазовой матрице создают порфиробластовую структуру, иногда флогопит 
резко ксеноморфен по отношению к роговой обманке и содержит пойкилитовые вклю-
чения пироксенов и плагиоклаза, реже оливина. Иногда флогопит и роговая обманка 
составляют более половины объема пород. 
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Петрогеохимические данные по габброидам Перевального массива показывают 
их относительную обогащенность Ti, La, Ta, Hf по сравнению с габброидами Калбак-
дагского массива – типичного представителя островодужных перидотит-пироксенит-
габбро-норитовых массивов Восточной Тувы [5]. На диаграммах Nb/Ta – Nb/Th и Nb/Zr 
– Zr/Y данные по породам массива Перевальный сливаются с габброидами из Мажа-
лыкского массива и заметно отличаются от данных по габброидам из Калбакдагского 
массива. Таким образом, по содержаниям и отношениям указанных элементов габброи-
ды Перевального массива отличаются от островодужных габброидов и близки к поро-
дам из раннеордовикского Мажалыкского массива, формирование которого связано с 
существованием мантийного плюмового источника [6]. 

Обращает на себя внимание директивная в целом текстура мафитов, обусловлен-
ная, вероятно, тем, что процесс застывания интрузивной камеры происходил в обста-
новке постоянного и медленного растяжения. В пользу этого предположения говорит 
наличие многочисленных маломощных «собственных» даек, перпендикулярно секущих 
расслоенность в габбро-норитах (рисунок, б), а также признаки двухфазного становле-
ния массива. Наличие габброидов, содержащих в резко варьирующих количествах пер-
вично-магматический амфибол и флогопит, свидетельствует об определенном насыще-
нии водой габброидного расплава, чему могло способствовать проникновение морской 
воды по зоне рифтинга на глубокие горизонты коры. Интересными также являются 
указанные выше два факта: 1) присутствие ксенолитов слабо серпентинизированных 
ультрамафитов в габброидах Перевального массива, 2) прорывание последними терри-
генно-карбонатных отложений тапсинской свиты. Последние в верховьях р. Большое 
Копто тесно ассоциируют с базитами каахемских офиолитов [2]. Если подтвердится 
офиолитовая природа ультрамафитовых ксенолитов, то наиболее приемлемой моделью, 
объясняющей тектоническую обстановку формирования габброидов Перевального мас-
сива (сравнительно небольшого по размерам), является их внедрение в тектонически 
дислоцированную толщу, поскольку одновременно прорывались офиолитовые ультра-
мафиты и залегающие выше по разрезу, парагенетически ассоциирующие с офиолита-
ми терригенно-карбонатные отложения тапсинской свиты. Тектонические дислокации 
вмещающих толщ были обусловлены, вероятно, рифтогенными процессами, синхрон-
ными внедрению массива Перевальный. 

Анализ вышеизложенного, а также тектонической позиции и возраста более мо-
лодых магматических образований, развитых в КРЗ, подтверждает импульсивный дол-
гоживущий характер рифтогенной зоны и позволяет выделить следующие этапы про-
явления магматизма в этой зоне: 1. На начальных стадиях развития рифта произошел 
раскол окраины Тувино-Монгольского массива и формирование офиолитов, в том чис-
ле переходного комплекса, комплекса «дайка в дайке» и других, при этом петрогеохи-
мические особенности базитов офиолитов оказались близки офиолитам из современно-
го задугового бассейна Вудларк [2]). 2. Следующий тектоно-магматический этап (кол-
лизионный?, см. ниже) на фоне растяжения земной коры выразился во внедрении габб-
роидных плюмогенных интрузий. 3. В ордовике произошло формирование нерасчле-
ненных гранитоидов, относящихся к таннуольскому комплексу. 4. Параллельно цен-
тральной оси КРЗ в раннем девоне интенсивно проявился базальт-андезит-риолитовый 
и гранитный магматизм, имеющий внутриплитную рифтогенную природу. Проблема 
смены различных геодинамических обстановок в одной зоне (КРЗ) требует дальнейше-
го изучения. В этой связи следует отметить, что длинная ось КРЗ ориентирована пер-
пендикулярно по отношению к границе Тувино-Монгольского микроконтинента, что 
является благоприятным кинематическим фактором для рифтинга в зонах лобового 
столкновения [7]. Таким механизмом может быть объяснен коллизионный рифтинг, в 
процессе которого и с участием плюмового источника были образованы габброиды Пе-
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ревального и подобных ему массивов (Атбаштыгский, Майский и др.), локализованных 
в КРЗ. 
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Скорость распространения сейсмических волн служит индикатором физического 
и химического состояния глубин Земли. Это определяет необходимость получения дос-
товерных сведений о скоростных параметрах. Для многих районов Центральной Азии 
эти сведения пока являются или сильно осредненными или фрагментарными. Кроме 
того, не всегда есть единство в результатах, полученных различными методами. 

По данным глубинного сейсмического зондирования (ГСЗ) с привлечением ин-
формации по близким землетрясениям [1] получено представление о вариациях толщи-
ны земной коры южной части Восточной Сибири и о скоростном разрезе коры и верхов 
мантии этого региона. В Байкальской рифтовой зоне в интервале глубин 10–20 км вы-
делен слой пониженной скорости, который связывают с процессами дегидратации при 
повышении температуры и с пологими тектоническими нарушениями. Под централь-
ной частью Байкальской впадины установлено утонение земной коры до 34–35 км, а 
также понижение мантийной скорости под ней и примыкающими с юго-востока рай-
онами. Сверхглубинные c использованием ядерных взрывов сейсмические зондирова-
ния по профилю «Рифт» показали, что область низкоскоростной мантии под Байкаль-
ским рифтом распространяется от подошвы коры до глубин, превышающих 100 км [2]. 
Однако результаты работ по вертикальному профилированию в океанографическом ва-
рианте не совпадают с результатами ГСЗ, касающимися Центральной Байкальской впа-
дины [3]. Получив на 70-километровом участке восточнее острова Ольхон модель ско-
ростного разреза с толщиной коры 39.0–42.5 км и высокой скоростью в нижней ее час-
ти (7.05–7.40 км/c), У. Бринк и М. Тэйлор интерпретируют кору под Центральной Бай-
кальской впадиной как кору Сибирской платформы, которая не была значительно уто-
нена или изменена в ходе рифтинга. 

Набирают силу методы изучения скоростного строения по естественным источ-
никам возбуждения сейсмических волн, то есть с использованием записей близких и 
далёких землетрясений. В 70-е годы по региональным особенностям времени пробега 
Р-волн была предпринята попытка оконтурить область низкоскоростной аномальной 
мантии под горными сооружениями Южной Сибири и Монголии [4]. Хотя нижняя гра-
ница неоднородности была определена неверно, использование близких землетрясений 
позволило выявить, что под Байкальской рифтовой зоной низкоскоростная область 
расположена непосредственно под корой. Методом спектральных отношений [5] и под 
тектонически активными районами Южной Сибири (Байкальская рифтовая зона, Ал-
тае-Саянская горная область), и под тектонически стабильными (краевые области За-
падно-Сибирской плиты и Сибирской платформы) была обнаружена сложная скорост-
ная структура. По результатам моделирования был сделан вывод, что основание лито-
сферы под платформами совпадает с кровлей второго слоя пониженных скоростей на 
глубине около 200 км, в зоне перехода к горным районам литосфера утоняется до 100–
140 км, внутри Алтае-Саянской горной области и Байкальской рифтовой зоны она, по-
видимому, утонена до толщины земной коры. Недостаток станций не позволил в то 
время сделать более определённое заключение. 

Общее представление о скоростных аномалиях до глубин порядка 400 км на тер-
ритории Сибири и Монголии получено методами поверхностно-волновой томографии 
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[6] и томографии на отраженных волнах по схеме PP–P [7].  
Чтобы обойти проблему отсутствия необходимой сети наблюдений, для опреде-

ления скоростного строения коры и верхней мантии была применена инверсная схема 
томографии [8]. Однако результаты по Байкальской рифтовой зоне вошли в противоре-
чие с наблюдаемым запаздыванием сейсмических волн [4].  

Заметные шаги в детализации представлений о распределении скоростей в коре и 
верхней мантии юга Сибири и в Монголии были сделаны по данным российско-
американского телесейсмического эксперимента PASSCAL (Program for the Array Seis-
mic Study of Continental Lithosphere) 1991–1992 годов. Сравнительно небольшое рас-
стояние между 25 профильными временными сейсмическими станциями эксперимента 
PASSCAL позволило построить вертикальные томографические разрезы в интервале 
глубин 0–400 км вдоль тысячекилометрового субмеридионального профиля, который 
пересек главные тектонические районы Восточной Сибири и Центральной Монголии. 
Томографические исследования выявили сложную конфигурацию низкоскоростных 
аномалий [9]. Наибольшая интенсивность аномалии под рифтовой зоной глубже, чем 
под горными областями Монголии (глубины 150–250 и 40–100 км, соответственно). 
Происхождение этих скоростных аномалий трудно объяснить какой-то одной причи-
ной. Конфигурация ветвей аномалий может свидетельствовать о подъеме более разо-
гретого вещества с больших глубин к поверхности. Возможна большая водонасыщен-
ность, обогащенность вещества более легкими компонентами.  

По этому же профилю, а также по площадной системе наблюдений эксперимента 
в районе южной части Байкальской рифтовой зоны, где были задействованы 32 стан-
ции, методом функции приёмника (receiver function P-to-S) получено более детальное 
распределение скорости поперечных волн до глубины 70 км. Расположение сейсмиче-
ских станций позволило построить двумерные [9] и трехмерную [10] модели коры и 
самой верхней мантии для юга Байкальской рифтовой и примыкающих районов. По-
строенные модели подтвердили некоторое утонение земной коры под Байкальской впа-
диной по сравнению с корой сопредельных районов. Прослеживается сходство очерта-
ний подкоровых скоростных аномалий, полученных методом receiver function, с резуль-
татами совместных исследований ГСЗ и сейсмологии местных землетрясений [1]. 

Детальность моделей по латерали, соизмеримая с расстоянием между сейсмостан-
циями, дает возможность соотносить особенности скоростного строения с тектониче-
скими структурами. Слои пониженной скорости обнаружены как под Байкальской риф-
товой зоной, так и под складчатыми областями Забайкалья и Монголии, а также под 
Сибирской платформой. Комплексирование полученных результатов с геологическими 
данными и данными гравиметрии позволило прийти к заключению, что основная часть 
слоев пониженной скорости в земной коре Восточной Сибири и Монголии соответст-
вует пологим мощным зонам милонитов, связанным с крупными надвигами, образовав-
шимися на протяжении тектонической истории региона в результате взаимодействия 
островодужных террейнов, микроконтинентов и субконтинентов. Горизонтальные амп-
литуды надвигов оцениваются первыми сотнями километров [11]. 

Особое внимание в полученных скоростных разрезах [9, 10], привлекает кора и 
мантия под Байкальской рифтовой зоной и ее непосредственным окружением. Это про-
странство характеризуется наиболее сложным распределением скоростей, что свиде-
тельствует о сложной истории формирования региона и об особо благоприятных усло-
виях для флюидизации его недр.  

Следующим значительным шагом в получении данных для изучения глубинной 
структуры является французко-российско-монгольский телесейсмический эксперимент 
MOBAL (Mongolian-Baikal Lithosphere Seismological Transect) 2003 года. Линия из 18 
широкополосных цифровых сейсмических станций эксперимента пересекла юг Сибир-
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ской платформы, Саянский хребет, Тункинский бассейн, Джидинскую складчатую зо-
ну, Хангай и Гоби-Алтайский хребет. Примечательно, что профиль MOBAL_2003 про-
шел через районы с предсказанной 15 лет назад наиболее тонкой литосферой [12]. Ши-
рокая полоса пропускания сейсмоприемников позволила получить записи, которые яв-
ляются более информативными для изучения глубинного строения, чем записи экспе-
римента PASSCAL. Определение скоростной структуры по профилю было выполнено 
уже хорошо зарекомендовавшим себя методом приемной функции (P-to-S). По рассчи-
танным станционным моделям с применением сплайна линейной интерполяции по-
строены вертикальные разрезы скоростей S-волн от поверхности до 270 км для всего 
тысячекилометрового профиля (рисунок).  
 

 
 

Двумерные скоростные разрезы для поперечных волн по данным MOBAL_2003. 
В верхней части рисунка показаны для основного направления профиля: топография (шкала высот спра-
ва); 1– толщина литосферы по гравиметрическим данным [12]; 2 – величина теплового потока [14] (со-
вмещенная шкала глубин и теплового потока слева). А – скоростной разрез для интервала глубин 0–270 
км по модели из 60 слоёв (интервал минимизации -5–35 с, интерполяция по сетке 30 колонок х 90 рядов). 
Б – скоростной разрез для интервала глубин 0–270 км по модели из 60 слоёв (интервал минимизации -5–
55 с, интерполяция по сетке 30 х 90). Использованный диапазон частот 0.01–0.25 Гц. 
 
 

Поскольку анализируемыми данными для каждой станции послужили землетря-
сения, произошедшие на востоке–юго-востоке, то и информация о скоростях получена 
для некоторого объёма, примыкающего к пунктам профиля с востока–юго-востока. 
Учитывая наклон сейсмических лучей и участие в анализе только однократных обме-
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нов PS (разрез А), оцениваем ширину всего зондируемого обменными волнами объёма 
как интервал, примерно равный половине глубины этого объёма (половине глубины 
модели). Для получения модели Б, кроме PS, анализировались также наиболее значи-
мые кратные волны типа PSS и PPS. Для этого при инверсии использовался больший 
временной интервал минимизации расхождения анализируемой и теоретической функ-
ций приемника. В этом случае ширина зондируемого объёма становится примерно рав-
ной его глубине. Таким образом, разрез Б несет в себе информацию о большем объеме 
среды и с несколько большего расстояния от пунктов регистрации. Если бы реальная 
подкоровая скоростная структура непосредственно вдоль профиля не отличалась зна-
чительно от структуры на удалении 100–200 км от него (что, видимо, и характерно для 
первой четвёрки северных станций), то варианты А и Б не имели бы существенных раз-
личий. Выявленные различия коррелируются с меридиональными сечениями скорост-
ных аномалий, рассчитанными по поверхностным волнам [13], а также с интенсивно-
стью позднекайнозойских вулканических полей. В районах, где под корой по данным 
receiver function наблюдается повышение скорости, позднекайнозойские вулканические 
поля не обнаружены. Общим для моделей А и Б является скоростная структура коры, 
рельеф Мохо и наличие низкоскоростной мантии под всеми активными областями. 

Согласованность скоростных минимумов в коре и мантии с топографическим 
рельефом, с понижением плотности и электрического сопротивления под корой, с дан-
ными по тепловому потоку [14] и распределением вулканических полей позволяет 
предположить, что процесс активизации Монголо-Сибирской горной страны в значи-
тельной степени связан с подъёмом астеносферы к подошве земной коры.  
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Знание глубинной структуры необходимо для исследования её вещественного со-
става, для корректной постановки геодинамических задач. Основными инструментами 
для изучения структуры земной коры являются геологические методы. Однако, как от-
мечается исследователями [1, 2], пространственные связи отдельных составных частей 
коры во многих случаях остаются неясными даже в пределах сравнительно локальных 
областей. Целесообразна совместная интерпретация геологических и геофизических 
данных, чтобы установить, например, толщину аллохтонов, объёмы интрузивов, на-
правления падения крупных геологических тел. В свою очередь, комплексирование ре-
зультатов сейсмического и гравиметрического моделирования сужает область неодно-
значности получаемых моделей глубинной структуры. Исходными материалами для 
этих методов служат коллекции записей колебаний различных телесейсмических волн, 
зарегистрированных на станциях в изучаемых районах, и гравиметрические аномалии. 

Для выяснения глубинного строения Хангайского батолита были проинтерпрети-
рованы гравитационные декомпенсационные аномалии в районе профиля, на котором 
располагались сейсмические станции (рис. 1). Результаты количественных расчетов 
подтвердили возникшее при качественном анализе гравитационного поля предположе-
ние о том, что все крупные и ряд других, более мелких разновозрастных гранитных 
массивов, расположенных в пределах полосы пониженных значений гравитационного 
поля, на глубине сливаются в единое интрузивное тело. В среднем толщина массива 
составляет 5–7 км, хотя на отдельных участках она достигает 12–15 км (рис. 1). Эти 
участки совпадают с зонами пересечения крупных разломов и могли являться подво-
дящими каналами гранитной магмы.  

К сожалению, в то время как гравиметрическое поле измерено достаточно равно-
мерно по площади, интересные в тектоническом отношении районы, в частности труд-
нодоступные районы Центральной Азии, обделены телесейсмическими данными. Запи-
си стационарных редко расположенных сейсмостанций с узким частотным диапазоном, 
как правило, не удовлетворяют задачам глубинных исследований. Специальные экспе-
рименты (региональные телесейсмические наблюдения широкополосными станциями, 
равномерно и достаточно плотно распределёнными по площади или линейно) всё ещё 
являются исключением. В данной работе мы используем записи ряда профильных 
сейсмостанций такого эксперимента (MOBAL_2003) для анализа структуры верхней 
части земной коры в районе Восточного Хангая (рис. 1). 

Для построения модели распределения скоростей поперечных сейсмических волн 
(так называемой скоростной структуры) применена модификация методa функции при-
ёмника (receiver function P-to-S) [3-5]. Согласно методике выделены функции обменных 
волн SV, наиболее чувствительных к перепадам сейсмических скоростей и плотности в 
среде на различных глубинах в районе приема этих волн. Полученные функции исполь-
зованы для решения обратной задачи – определения скоростного разреза VS(h) в районе 
наблюдения. Зависимости скорости от глубины для района каждой станции рассчитаны 
с большой детальностью. Шаг моделей по глубине для первых четырех километров ра-
вен 0.5 км. Для остальной исследуемой толщи шаг моделей примерно равен 1 км. По 
этим станционным зависимостям методом линейной интерполяции построен двумер-



 55 

ный (глубина-расстояние) скоростной разрез, детальность которого по глубине опреде-
ляется детальностью индивидуальных разрезов VS(h) с учётом неизбежного сглажива-
ния при линейной интерполяции [6]. Детальность по горизонтали значительно меньше 
и зависит от расстояния между станциями (40–60 км в пределах Восточного Хангая). 
 

 
 

Рис. 1. Схема изолиний толщины Хангайского гранитоидного батолита: 
1 – гранитоиды Pz; 2 – гранитоиды Mz; 3 – Хангайское нагорье; 4 – контуры проекции Хангайского бато-
лита на земную поверхность; 5 – изолинии толщины батолита, км; 6 – линии интерпретационных разре-
зов; 7 – район исследований; 8 – положение сейсмических станций. 
 
 

Величины скоростей в рассматриваемом диапазоне глубин определяются с не-
большой погрешностью (σ=0.2 км/c до глубины 5 км и уменьшается до 0.1 км/c на 
большей глубине). Как и всем обратным задачам геофизики, инверсии приёмных функ-
ций свойственна неоднозначность. На рис. 2 приведены три скоростные модели, полу-
ченные по различным входным параметрам (параметры указаны в подписи к рисунку). 
Изолиния 3.8 км/c сохраняет стабильное положение при изменении параметров. Изоли-
ния 3.6 км/c существенно изменяет свою конфигурацию, выявляя неоднородность сре-
ды в этом диапазоне глубин, по-видимому, в значительной степени обусловленную 
распределением гранитных массивов. Различия объясняются тем, что скоростной раз-
рез А построен по более детальным и локальным данным. Используемый для А и В 
диапазон частот 0.01–0.90 Гц; промежуток времени, по которому минимизируется рас-
хождение между наблюдаемыми и теоретическими функциями (интервал минимиза-
ции), ограничен 15 с. Число слоёв исходной модели для А и В равно 60, тогда как в мо-
дели В 40 слоев. К тому же, в отличие от А, разрезы Б и В выполнены по данным зем-
летрясений не со всех азимутов, а только по тем событиям, которые произошли юго-
восточнее линии профиля, то есть характеризуют структуру, примыкающую к линии 
профиля с юго-востока. Не случайно сопоставление с результатами гравиметрического 
моделирования по детальным площадным данным также в пользу разреза А.  
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Рис. 2. Разрезы скоростей S-волн Восточного Хангая по телесейсмическим данным профиля 
MOBAL_2003. 
А – разрез получен : а) по приемным функциям землетрясений со всех азимутов; б) в диапазоне частот 
0,01– 0,9 Гц; в) c интервалом минимизации от -5 до -15 с; г) по числу слоев исходной модели, N, равному 
60; д) сглаживанием скоростного поля VS(h) для профиля из 18 станций по сетке (grid) 20 x 30. 
Б – а) диапазон азимутов землетрясений 80–155°; б) диапазон частот 0,01 – 0,90 Гц; в) интервал миними-
зации от -5 до - 15 с; г) N = 60; д) grid 20 x 30.  
В – а) диапазон азимутов землетрясений 80–155°; б) диапазон частот 0,01 – 0,25 Гц; в) интервал миними-
зации от -5 до - 22 с; г) N = 40; д) grid 20 x 30. 
Все исходные модели VS(h) рассчитаны для максимальной глубины 65 км. Пунктирной линией на всех 
разрезах очерчен контур подошвы интрузивного тела, выделенного по гравиметрическим данным.  
 
 

На качественном уровне все модели не противоречат друг другу. Совпадают по-
зиции минимумов скорости и плотности, вергентность изолиний cкорости и толщины 
гранитоидов. Однако, несмотря на принципиальное сходство гравиметрического разре-
за с сейсмологическими (особенно с разрезом А), отмечается и существенное отличие 
сейсмологических моделей от гравиметрической. Таким отличием является более вы-
сокая скорость (и плотность) в районе станции TUSG, что противоречит выводу, сде-
ланному только на основании гравиметрии. При совместном сейсмо-гравиметрическом 
моделировании областям с такими противоречивыми результатами будет уделено осо-
бое внимание. Целесообразно и дальнейшее расширение наблюдательной сейсмиче-
ской базы в регионе, необходимое для получения объёмных моделей скоростной струк-
туры [7]. 
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В этой связи нужно отметить также следующее: с развитием сейсмических сетей 
и методов математического моделирования на смену слишком осреднённым сейсмоло-
гическим скоростным моделям приходят новые, более детальные. В некоторых регио-
нах уже в настоящее время накоплено некоторое их количество. Полученные различ-
ными методами и по различным данным, они, как правило, очень отличаются друг от 
друга. На нашем примере видно, что при решении конкретных вещественных задач не-
обходимо делать тщательный выбор среди моделей глубинного строения. 

Работа выполнена при поддержке РФФИ (гранты 04-05-64996, 04-05-64850) и ин-
теграционного проекта 6.17. 
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В 2004–2005 годах в процессе работ по программе «Геодинамическая эволюция 

литосферы Центрально-Азиатского подвижного пояса (от океана к континенту)» были 
отобраны цирконы из плутонических, изверженных и метаморфических пород Икат-
Багдаринской и Агинской зон Забайкалья. В предлагаемой публикации приводятся ре-
зультаты U-Pb датирования некоторых из них на ионном микрозонде SHRIMP-II.  

1. В Икат-Багдаринской зоне были выделены и проанализированы цирконы из 
плагиогранитных жил мигматизированных амфиболитов (бассейн р. Ауник) и пласто-
вых тел аляскитовых гранитов (бассейн р. Полютовский) Шаманского выступа фунда-
мента Багдаринского фрагмента герцинской покровно-складчатой структуры, получив-
шей название Багдаринской синформы [1], а также цирконы из фельзитов правобере-
жья верховья р. Усой, относимых исследователями к усойской свите.  

Циркон плагиогранитов мигматизированных амфиболитов представлен преиму-
щественно прозрачными слабоокрашенными в розоватый цвет идиоморфными кри-
сталлами призматического габитуса с коэффициентом удлинения 1.5–3.0. Состоит из 
зональных ядер роста, достигающих в поперечнике 60–180 мкм и зональных оболочек 
шириной 5–77 мкм. По ядрам роста и оболочкам в семи точках из восьми для этих цир-
конов получено конкордантное значение возраста в 971.9±14 млн лет (СКВО=2.1). В 
одной точке из периферической части зональной оболочки одного из призматических 
кристаллов цирконов возраст оказался моложе – 766±20 млн лет (СКВО=О.36). Фрак-
ция цирконов из аляскитовых гранитов оличается от цирконов из плагиогранитных жил 
более крупным размером зерен, меньшим коэффициентом удлинения и отчетливо вы-
раженными в ряде зерен следами растворения в центральной и периферических частях. 
В четырех точках измерения из пяти для их центральных и периферических частей по-
лучен возраст в 908±7.6 млн лет (СКВО=0.083). Возраст зональной оболочки одного из 
кристаллов оказался 469±11 млн лет (СКВО=0.098).  

Циркон фельзитов усойской свиты, как и циркон из плагиогранитных жил, одно-
роден. Представлен исключительно хорошо ограненными призматическими кристал-
лами с коэффициентами удлинения 2.0–3.0. Имеет хорошо выраженные зональные ядра 
роста (занимающие в отдельных кристаллах более половины объема) и зональные обо-
лочки, в отдельных зернах с очень тонкой правильной зональностью. В процессе изме-
рения в них изотопных отношений в шести точках из восьми возраст цирконов опреде-
лен в 837.4±11 млн лет (СКВО=0.13), в двух точках – в 789.7±8.5 млн лет (СКВО=0.98). 

Первые три из полученных цифр датируют верхний возрастной предел метамор-
фического субстрата фундамента Багдаринской структуры и этапы его гранитизации. 
Датировка в 469±11 млн лет в определенной мере коррелируется с Sm-Nd изохронным 
возрастом 545±15 млн лет, полученным по плагиоклазам габбро-пегматитов и псевдо-
морфозам амфибола по цветному минералу в габбро [2], и определяет, на наш взгляд, 
возраст зеленосланцевого метаморфизма (O2-O3). 



 59 

Возраст фельзитов усойской свиты фиксирует, по-видимому, заложение здесь не-
опротерозойского окраинно-континентального вулканического пояса либо островодуж-
ной системы [3]. 

2. В Агинской зоне анализировались цирконы из габбро-диоритов Цугольского 
габбро-гранитного массива и цирконы из пластовых тел бластомилонитизированных 
плутонических пород кислого и умеренно кислого состава, насыщающих разрез основ-
ных бластомилонитизированных пород кулиндинской свиты в бассейне р. Шилки. В 
некоторых публикациях последние объединяются вместе с тектонически совмещенны-
ми с ними серпентинитами в офиолитовую ассоциацию рифейского возраста [4]. 

Цугольский габбро-гранитный массив объединяет габбро, габбро-диориты и дио-
риты чонгульского комплекса и граниты жипхошинского комплекса [5, 6]. В работе [6] 
габброиды массива отнесены к докембрию, а граниты – к карбону. В работе [5] и габб-
ро и граниты датируются докембрием. Массив сложен, по нашим данным, неравномер-
но расслоенными габброидами, габбро-диоритами, диоритами и подчиненными им гра-
нитами, формирующими среди габброидов конформные с расслоенностью в габбро 
пластовые тела мощностью 5–20 м и более крупные линзовидные тела мощностью в 
100 и протяженностью в несколько сотен метров. Наблюдаемые в коренных обнажени-
ях переходы между ними и габбро носят постепенный характер. Выражены зонками 
такситовых пород мощностью 10–15 см, текстурные и структурные особенности кото-
рых указывают на формирование их в условиях смешения базальтового и гранитного 
расплавов. Выделенные из габброидов цирконы характеризуются однородностью, 
представлены целиком цирконами призматического габитуса с коэффициентом удли-
нения 3.5–3.8 и хорошо развитой магматической зональностью. По центральным и пе-
риферическим частям цирконов в восьми точках из десяти получен возраст 448.2±9.1 
млн лет (СКВО=0.68), что соответствует среднему ордовику. 

С учетом полученных нами данных о характере соотношений габброидов с грани-
тами последние, вероятно, имеют тот же либо близкий возраст. 

Кислые и умеренно кислые бластомилонитизированные плутонические породы 
кулиндинской свиты формируют в ее разрезе конформные, в ряде случаев идеально 
конформные пластовые тела мощностью 5–25 м. Было опробовано на циркон пластовое 
тело лейкократовых существенно биотит-кварцевых бластомилонитов, приближаю-
щихся по составу к лейкократовым калиевым гранитам, и тело более меланократовых 
биотит-амфиболовых бластомилонитов, состав которых отвечает тоналитам.  

Первое из опробованных тел локализовано в экзоконтакте висячего бока пласто-
вой интрузии сретенских гранит-порфиров. Имеет ярко выраженную флазерную тек-
стуру. Сложено тонкополосчатой матрицей биотит-кварцевого состава, заключающей 
обтекаемые ею ксенокристы калиевого полевого шпата размером до 1×3 см, наполнен-
ные изометричными включениями кварца и замещающиеся в краях агрегатом кварца и 
биотита матрицы. Выделенный из них циркон принадлежит трем морфологическим ти-
пам. Первый из них преобладает. Представлен сглаженными короткопризматическими 
кристаллами со сложно построенной «амебообразной» внутренней частью и узкой сла-
бозональной оболочкой. Для второго характерны изометричные зерна, наполненные в 
центральной части включениями постороннего материала, и широкая оболочка секто-
риального строения. В ряде зерен имеется широкая кайма. Третий тип объединяет от-
носительно более крупные изометричные тонкозональные зерна, как правило, со сле-
дами растворения. Возраст ядра зерен второго типа и возраст оболочек зерен первого 
типа в четырех точках из пяти определен в 763.6±8 млн лет (СКВО=10.6). Измерение 
возраста оболочки в одном из зерен первого типа и два измерения по зональной обо-
лочке и зональному ядру в зернах третьего типа дали значения его соответственно 
731±15, 704±10, 533.4±8.4 млн лет при СКВО, равном соответственно 3.3, 0.51 и 0.069. 
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Возраст каймы в одном из зерен второго типа определен в 515±5.4 млн лет (СКВО=3.7). 
Своеобразие морфологических типов цирконов, следы сглаживания и растворе-

ния и полученный для них широкий диапазон возрастов с большими значениями сред-
неквадратичных отклонений показывают, что мы имеем здесь дело, скорее всего, с ксе-
ноцирконовым материалом, вовлеченным в магматический расплав в процессе плавле-
ния корового субстрата. Природа и возраст протолита бластомитизированной породы 
остаются неясными. Не исключено, что это дериват позднеюрских гранитоидов сретен-
ского комплекса. Возможно также, что это детритовые цирконы, указывающие на па-
раметаморфическую природу субстрата. Возраст субстрата в этом случае может быть 
оценен, с большой долей вероятности, цифрой в 515±5.4 (∈1-∈2), полученной для кай-
мы зерен цирконов второго типа. 

Цирконы, выделенные из тел бластомилонитов тоналитового состава, характери-
зуются однородностью. Представлены идиоморфными призматическими кристаллами с 
коэффициентом удлинения 3.0–5.0. Имеют зональные ядра роста и зональные оболоч-
ки. По трем точкам, одной в зональной оболочке и двум в ядрах роста, по ним получен 
возраст 253.2±6.6 млн лет (СКВО=0.54), что соответствует границе поздней перми-
триаса.  

Полученная цифра характеризует верхний возрастной предел возраста протолита 
меланократовых существенно амфиболовых бластомилонитов основной части разреза 
кулиндинской свиты и нижний возрастной предел этапа его бластомилонитизации и 
бластомилонитизации части пластовых тел кислых и умеренно кислых интрузивных 
пород.  

Работа выполнена при финансовой поддержке Программы ОНЗ РАН «Централь-
но-Азиатский подвижный пояс: геодинамика и этапы формирования земной коры» и 
РФФИ, проект № 05-05-65027. 
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Сейсмическая активность наряду с тектонической, ледниковой и флювиальной 
деятельностью относится к основным процессам, формирующим горный рельеф. Ре-
зультатом такой активности являются поверхностные деформации, сопровождающие 
сильнейшие землетрясения, – сейсмодислокации [1]. При этом основной вклад в преоб-
разование поверхности вносят вторичные сейсмогравитационные дислокации – сейс-
мообвалы, сейсмооползни и прочие смещения горных масс на склонах, инициируемые 
сейсмическими толчками. В подавляющем большинстве случаев наиболее значитель-
ный объем материала перемещается в результате главного толчка с максимальной маг-
нитудой. Однако влияние афтершоковой деятельности на преобразование рельефа, ко-
торое для определенного промежутка времени удобно оценивать как скорость сейсмо-
генной эрозии, изучено крайне слабо, а для Алтайского региона такие исследования не 
проводились вообще. В данной работе предпринята попытка оценить влияние афтер-
шоковой деятельности на скорость сейсмогенной эрозии на примере афтершоков Чуй-
ского землетрясения 2003 г., произошедшего в юго-восточной части Горного Алтая. 

Связь магнитуды землетрясения М с общим объемом вызванных им оползней LTV  
исследована в работах Д. Кифер [2, 3]. Несмотря на региональное разнообразие геоло-
гических и климатических особенностей, параметров самих землетрясений, Д. Кифер 
вывел степенную зависимость LTV  от магнитуды землетрясения M. Б.Д. Маламуд [4], 
дополнив эти исследования новыми данными, предложил следующую зависимость, ко-
торую мы и будем использовать в дальнейшем: 

)52.0(26.1142.1log ±−= MVLT . (1) 
Значение в скобках представляет собой стандартное отклонение величины. 

Таким образом, скорость сейсмогенной эрозии, т.е. скорость изменения рельефа 
за счет обвалов и оползней, имеющих сейсмическую природу, можно рассчитать по 
формуле: 

TS
V

h LT

*
∑=& , (2) 

где h&  – скорость сейсмогенной эрозии, а ∑ LTV  – сумма общего объема перемещенно-
го материала по всем крупным сейсмособытиям для рассматриваемой территории с 
площадью S за промежуток времени T. 

Для более точной оценки скорости сейсмогенной эрозии необходимо рассматри-
вать по возможности все крупные землетрясения, произошедшие на изучаемой терри-
тории за определенный промежуток времени. С учетом того, что датирование палео-
сейсмодислокаций представляет собой отдельную проблему, целесообразно рассматри-
вать интервал времени T, значительно больший, чем характерный период повторяемо-
сти крупных землетрясений. Для Горного Алтая таким временным интервалом является 
голоцен, так как период повторяемости крупных землетрясений на его территории со-
ставляет 1-3 тыс. лет [5], а голоценовый возраст палеосейсмодислокаций относительно 
просто устанавливается по соотношению с другими формами рельефа. Следует учиты-
вать также, что каждому сейсмособытию соответствует зона дислокаций определенной 
площади. Оценка размера этой зоны приводится, например, в работах [6, 7]. Если пло-
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щадь изучаемой территории меньше площади этой характерной зоны, то в соотноше-
нии (2) необходимо учитывать именно последнюю площадь. 

Для того чтобы учесть дополнительный вклад в сейсмогенную эрозию, вносимый 
сейсмообвалами/оползнями, возникшими в результате афтершоковой деятельности, не-
обходимо рассчитать общий объем перемещенного в результате этой деятельности ма-
териала. Инструментальные наблюдения [8, 9] в различных сейсмоопасных районах 
мира показали, что афтершоковый процесс имеет место практически при всех доста-
точно сильных землетрясениях. При этом афтершоки могут быть различной силы, а за-
висимость )(lg KN  хорошо аппроксимируется прямой линией: 

AKN +⋅−= γlg , (3) 
где К – энергетический класс землетрясения, т.е. десятичный логарифм энергии сейс-
мособытия, выраженной в джоулях, N – число событий в данном классе, A – константа. 
Соотношение (3) носит название закона повторяемости землетрясений или графика по-
вторяемости, а коэффициент γ  относится к одному из основных параметров сейсмиче-
ского режима и рассчитывается для каждой территории или набора сейсмособытий от-
дельно. При этом величины K и М не являются независимыми: 

48.1 +⋅= MK . (4) 
Для того чтобы рассчитать общий объем обвально-оползневого материала, перемещен-
ного в результате афтершоковой деятельности, перепишем соотношение (3), используя 
выражение (4), в виде: 

aMN lg8.1lg +⋅⋅−= γ , 
где а – константа, и далее: 

MaN ⋅⋅−⋅= γ8.110 , (5) 
dMadN M⋅⋅−⋅⋅⋅⋅−= γγ 8.110)10ln(8.1 . (6) 

Уравнение (1) можно переписать в виде 
M

LTV ⋅±− ⋅= 42.152.026.11 1010 . (7) 
Суммируя общий объем перемещенного материала для отдельного толчка по всем аф-
тершокам, находим AV  – значение общего объема перемещенного материала для аф-
тершоковой деятельности за определенный период: 

∫−=
max

min

)()(
M

M
LTA MdNMVV . 

Используя далее (6) и (7), получаем 

∫ ⋅−±− ⋅⋅⋅⋅⋅=
max

min

)8.142.1(52.026.11 1010)10ln(8.1
M

M

M
A dMaV γγ . (8) 

Обозначим M∆  разницу между магнитудами основного толчка и сильнейшего афтер-
шока. Тогда нижний предел интегрирования в (8) равен нулю, а верхний MM ∆− , где 
M – магнитуда основного сейсмособытия. После интегрирования получаем: 

)()8.142.1(52.026.11 1010
8.142.1

8.1 MM
A

aV ∆−⋅⋅−±− ⋅⋅
⋅−

⋅⋅
≈ γ

γ
γ ,  

откуда, используя соотношение (7), легко оценить общий объем перемещенного мате-
риала в результате всей афтершоковой деятельности.  

MMM

LT

A a
V
V ⋅−∆−⋅⋅−⋅

⋅−
⋅⋅

= 42.1)()8.142.1(10
8.142.1

8.1 γ

γ
γ . (9) 

Значение коэффицента a находится из условия единственности максимального афтер-
шока, т. е. N=1 при магнитуде, равной MM ∆−  в соотношении (5)  

)(8.110 MMa ∆−= γ , 
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и далее, после подстановки в (9), получаем  
M

LT

A

V
V ∆⋅−⋅

⋅−
⋅

= 42.110
8.142.1

8.1
γ

γ . (10) 

Соотношение (10) позволяет оценить вклад, вносимый в сейсмогенную эрозию 
обвалами и оползнями, возникшими в результате всей афтершоковой деятельности. 
Для этого необходимо определить региональный показатель γ  и характерную разницу 
магнитуд основного толчка и крупнейшего афтершока для конкретной территории. Ес-
ли для этого воспользоваться законом Бота и магнитуду сильнейшего афтершока при-
нимать в среднем на 1.2 единицы меньше магнитуды основного толчка [10], то вклад 
всей афтершоковой деятельности, вносимый в сейсмогенную эрозию, составит менее 4 
%. В то же время, если принять значение 6.0=∆M , как это было в случае Чуйского 
землетрясения 2003 г. [11], то вклад всей афтершоковой деятельности, вносимый в 
сейсмогенную эрозию, составит уже 21.8 %. Таким образом, общий вклад афтершоко-
вой деятельности в сейсмогенную эрозию рельефа принципиальным образом зависит 
от разности магнитуд основного толчка и сильнейшего афтершока, а соотношение (2) 
представляет собой оценку скорости сейсмогенной эрозии снизу, так как не учитывает 
вклад, вносимый афтершоковой деятельностью. 

Проверка полученных соотношений была проведена на примере афтершокового 
процесса Чуйского землетрясения 2003 г. На данный момент детальный анализ всей 
афтершоковой деятельности еще не завершен. В своей работе мы использовали данные 
о толчках на период с 27 сентября 2003 г. по 31 мая 2004 г. [11]. При этом энергетиче-
ские показатели сейсмособытий, за исключением двух крупнейших, пересчитывались 
по формуле (4). Значение γ  принято равным 0.48 [12]. Фактическое значение общего 
объема перемещенного материала по всем толчкам за этот период, рассчитанное с по-
мощью соотношения (1), составило 0.023 км3. Таким образом, вклад всей афтершоко-
вой деятельности за рассматриваемый период в общий объем перемещенного со скло-
нов материала и, следовательно, в скорость сейсмогенной эрозии составил 18.2 %. Эта 
же величина, рассчитанная из соотношения (10), дает значение 21.8 %, что подтвержда-
ет правильность приведенных выше рассуждений. 

Таким образом, следует еще раз подчеркнуть, что влияние всей афтершоковой 
деятельности на скорость сейсмогенной эрозии в значительной мере определяется раз-
ностью магнитуд основного толчка и сильнейшего афтершока. Предполагая схожий 
механизм возникновения сильнейших палеоземлетрясений Юго-Восточного Алтая и 
Чуйского землетрясения 2003 г. и протекания их афтершоковой деятельности, можно 
ввести региональный коэффициент 2.1=α , учитывающий вклад афтершокового про-
цесса в скорость сейсмогенной эрозии. Тогда соотношение (2) может быть записано в 
виде: 

TS
V

h LT

*
∑⋅= α& , (11) 

где α  – коэффициент, учитывающий афтершоковую деятельность. Для оценки скоро-
сти региональной эрозии снизу, без учета вклада, вносимого афтершоковым процессом, 
коэффициент α  в соотношении (11) следует брать равным 1. 
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Исследование неопротерозойских комплексов окраины Сибирского кратона и его 

обрамления представляет значительный интерес в решении проблем реконструкции 
процессов формирования Центрально-Азиатского складчатого пояса на стадиях его за-
ложения и, особенно, на стадиях раскрытия и ранних этапах эволюции Палеоазиатского 
океана. Индикаторами этих процессов являются рифтогенные вулканогенно-осадочные 
комплексы, широко проявленные в структурах неопротерозоя Енисейского кряжа. В 
постколлизионную эпоху неопротерозойского этапа развития кряжа формируется ряд 
рифтогенных прогибов. Более ранние из них (Верхневороговский, Глушихинский, Ка-
итьбинский) развиты в пределах Центрального блока Заангарья и выполнены вулкано-
генно-осадочными комплексами тунгусикской серии, сформированными после дли-
тельного перерыва и глубокой эрозии подстилающих толщ. Поздние прогибы (Тей-
ский, Вороговский, Приангарский, Дашкинский) сложены в нижней части преимущест-
венно субаэральными грубообломочными пестроцветными, а в верхней – морскими 
терригенно-карбонатными и карбонатными флишоидными отложениями. Осадочные 
породы этих прогибов (чингасанская, вороговская, широкинская, ослянская серии) име-
ют более широкое распространение. В разрезах всех прогибов, за исключением Даш-
кинского, присутствуют вулканогенные породы. 

Наиболее интенсивно и достаточно контрастно неопротерозойский вулканизм 
проявился на разных стратиграфических уровнях в северо-западной части Тейско-
Чапского прогиба, в Верхневороговской грабен-синклинали – типичной внутриконти-
нентальной рифтовой структуре. Расположена она в верховьях р. Вороговка, протяги-
ваясь в северо-западном направлении на расстояние около 40 км; с СЗ и СВ ограничена 
дизъюнктивами, являющимися северным продолжением Татарско-Ишимбинской зоны 
разломов. В сводном разрезе грабен-синклинали выделяется четыре свиты: ковригин-
ская, водораздельнинская (быстринская), карьерная (луговская) и чивидинская (захре-
бетнинская). Две нижние из них относятся к верхневороговской серии, коррелируемой 
с верхними горизонтами тунгусикской (киргитейская подсерия), а две верхние к – чин-
гасанской серии. 

Для отложений ковригинской свиты характерны грубообломочный облик и фаци-
альная невыдержанность пород, широкое развитие продуктов основного и кислого вул-
канизма и значительная неравномерность метаморфизма. Степень метаморфизма на-
растает с востока на запад, по направлению к ограничивающему структуру надвигу. В 
восточном крыле синклинали базальная пачка мощностью около 60 м представлена 
регрессивной серией чередующихся сиренево-серых алевролитов, песчаников, гравели-
тов и мелкогалечниковых конгломератов. Эти субаэральные пестроцветные грубооб-
ломочные отложения с перерывом и несогласием залегают на филлитах, относящихся к 
сухопитской серии. В западной части структуры (г. Коврига) в нижней, вскрытой сква-
жинами, части разреза наблюдается переслаивание биотитсодержащих алевросланцев и 
метапесчаников с метабазальтами и метариолитоидами. Выше кислые и основные эф-
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фузивы чередуются с песчаниками, гравелитами, а затем и конгломератами, которые 
постепенно вверх по разрезу регрессивно-ритмично замещают песчаники. До 50-60 % 
объема пачки, общей мощностью 350-400 м, приходится на кислые вулканогенные по-
роды – метариолитоиды. Сравнительно свежие туфы кислого состава, чередующиеся с 
лавами риолитов, развиты в нижней части ковригинской свиты на северо-востоке 
структуры. Здесь же закартирован ряд экструзивных и субвулканических тел риолитов 
мощностью до 250-300 м. Верхняя часть разреза ковригинской свиты (мощность 150-
200 м) сложена пестроцветными, груборитмичнослоистыми мелководными олигомик-
товыми песчаниками и гравелитами, со знаками ряби и косой слоистостью, а также 
фиолетово-серыми алевролитами и филлитовыми сланцами. Водораздельнинская свита 
залегает согласно на отложениях ковригинской и представлена песчаниками, темно-
серыми и лиловыми алевролитами и черными углеродистыми сланцами, а также вулка-
ногенными породами. Эффузивы образуют выдержанные по простиранию потоки ме-
табазальтов (плагиоклазовых порфиритов), реже туфов, мощностью от 1 до 35 м. В раз-
резе пачки около 30 пластовых тел, образующих серии сближенных потоков. Наряду с 
телами эффузивного происхождения наблюдаются силлы и дайки базитов такого же 
состава. В верхах пачки развиты хлоритоидные сланцы, среди которых залегает мощ-
ное (около 200 м) пластообразное тело металейкобазальтов. Общая мощность терри-
генных пород 600-700 м. 

Следовательно, в верхневороговской серии вулканогенные породы кислого и ос-
новного состава представлены контрастной базальт-риолитовой магматической форма-
цией с антидромной последовательностью вулканизма, характерной для континенталь-
ных рифтовых зон. Химический состав кислых метавулканитов отвечает калиевым 
риолитам, характеризующимся повышенной (>0,85) железистостью. Породы обогаще-
ны Th (60-90 г/т), РЗЭ и высокозарядными (Nb, Ta, Zr, Hf, Y) элементами, отличаются 
пониженными La/Sm и Gd/Lu отношениями. По составу они сопоставимы с магматиче-
скими породами, характерными для внутриплитных обстановок. Метабазальтоиды по 
петрохимическому составу соответствуют умеренно глиноземистым базальтам и лей-
кобазальтам нормальной и повышенной щелочности (Na2O+K2O = 4,4-5,3 %). Для них 
характерны высокие содержания TiO2 (2,4-2,7 %), ∑FeO (11,5-12,3 %), а также редких 
элементов – Sr, Ba, Th, ЛРЗЭ, Ta и Hf, повышенные (La/Yb)n (5-10). Эти породы обла-
дают всеми петрогеохимическими признаками базальтов континентальных рифтовых 
зон. Следовательно, рифтовая природа верхневороговского метавулканогенно-осадоч-
ного комплекса подтверждается как их локальным распространением в структуре гра-
бена, так и спецификой строения разреза, состава осадочных и магматических ассоциа-
ций. 

Для геохронологических и изотопно-геохимических исследований отобраны про-
бы риолитов из экструзивного тела, обнажающегося среди туфогенно-терригенных от-
ложений ковригинской свиты. U-Pb датирование выделенного из риолитов циркона 
выполнено на ионном микрозонде SHRIMP-II в Центре изотопных исследований 
ВСЕГЕИ (г. Санкт-Петербург) по стандартной методике. Морфологические признаки и 
черты внутренней структуры свидетельствуют о магматической природе и генетиче-
ской гомогенности исследуемых цирконов. Их конкордантный возраст составляет 753± 
±6 млн лет. Следовательно, результаты U-Pb локального анализа цирконов свидетель-
ствуют о позднем неопротерозойском возрасте риолитов (753±6 млн лет) верхневоро-
говского вулканогенно-осадочного комплекса. Риолиты характеризуются модельным 
возрастом T(DM) = 1961, T(DM-2st) = 2140 млн лет и εNd(T) = –8,4, свидетельствующим 
о их раннедокембрийском коровом источнике. 

Верхняя часть неопротерозойского разреза Верхневороговской структуры образо-
вана вулканогенно-терригенными отложениями карьерной (луговской) и чивидинской 
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(захребетнинской) свит чингасанской серии, слагающими центральную часть грабен-
синклинали. Карьерная свита представлена чередованием алевросланцев и кварцито-
видных песчаников, содержащих в базальном горизонте линзы гравелитов. Вулкано-
генно-терригенные отложения чивидинской свиты слагают вулкано-тектоническую 
структуру, представляющую собой кальдеру обрушения крупного палеовулкана цен-
трального типа. Отложения свиты разделены на три пачки: нижнюю – вулканогенно-
осадочную, среднюю – базальтоидную и верхнюю – трахибазальт-щелочно-трахито-
вую. Нижняя пачка образована преимущественно несортированными конгломератами и 
гравелитами, давно известными в литературе как тиллиты, валунно-галечниковые ар-
гиллиты, которые переслаиваются с базальтами, трахибазальтами и их туфами. Они 
широко распространены в восточном обрамлении грабен-синклинали, в районе излучи-
ны р. Вороговка. Средняя пачка представлена преимущественно субщелочными ба-
зальтами, трахибазальтами и их туфами, а верхняя сложена щелочными базальтами, 
трахитами, трахидолеритами, трахиандезитами и их туфами. Общая мощность 700-800 
м. В целом в пределах захребетнинской вулкано-тектонической структуры развита кон-
трастно дифференцированная трахибазальт-щелочнотрахитовая ассоциация, несущая 
петрогеохимические признаки (повышенные содержания Ti, Fe, P, Na, K, Ba, Sr, Th, U, 
Zr, Hf, Nb, РЗЭ) субщелочных и щелочных базальтов внутриплитных рифтовых струк-
тур. Мономинеральные фракции биотита и пироксена, отобранные из пробы трахидо-
леритов, исследованы Ar-Ar изотопным методом (Аналитический центр ИГиМ СО 
РАН). Возраст биотита оказался равным 703±4 млн лет. Это значение принимается за 
возраст формирования вулканоплутонического комплекса и чивидинской свиты чинга-
санской серии. Менее чистая фракция титан-авгита, отличающаяся неоднородным 
спектром, показывает возраст 695±6 млн лет, совпадающий с данными, полученными 
по биотиту. Следовательно, приведенные материалы свидетельствуют о формировании 
отложений чингасанской серии в позднем неопротерозое – около 700 млн лет назад.  

Вулканогенные образования неопротерозойских эпох широко представлены в 
других вышеназванных прогибах. Южнее, в Глушихинском прогибе, породы базальт-
риолитовой ассоциации развиты в конкинской и орловской свитах, коррелируемых с 
верхневороговской серией. Максимум эксплозивного материала, а также экструзивных 
и силлово-дайковых тел сосредоточен в низовьях р. Б. Пит, в Орловской синклинали. В 
Каитьбинском прогибе среди карбонатно-терригенных отложений горевской и сухо-
хребтинской свит позднего неопротерозоя размещены вулканогенные образования тра-
хиандезит-андезитобазальт-базальтовой ассоциации. Многочисленные послойные тела 
базальтоидов и туфов субщелочного состава чередуются с углеродистыми сланцами, 
глинистыми известняками и кварцитовидными песчаниками. Вулканогенные породы 
находятся в зоне влияния Татарского глубинного разлома, вдоль которого располагает-
ся протяженный пояс даек базальтового, андезитобазальтового и трахиандезитового 
состава, по петрогеохимическим признакам относящихся к данной породной ассоциа-
ции. В Приангарском прогибе, среди терригенно-карбонатных отложений тунгусикской 
серии, слагающей Устьангарскую синклиналь, распространены продукты вулканизма 
пикрит-пикробазальт-базальтовой ассоциации. По петрохимическим параметрам уста-
навливается единый ряд от пикритов до оливиновых и субщелочных базальтов с суще-
ственной долей K (K2O:Na2O = 0,3-0,9) в составе щелочей. Общие особенности этого 
ряда – обогащенность редкими некогерентными элементами (Ti, Sr, Ba, U, Th, Zr, Hf, 
Ta), в том числе РЗЭ, отличающимися повышенным (La/Yb)n (5-11), что является ха-
рактерным признаком подобных магматических ассоциаций рифтовых систем. Нако-
нец, самой молодой из позднепротерозойских ассоциаций является щелочно-ультраос-
новная–щелочно-пикритоидная. Представлена она дайками, штоками, силлами, много-
численными трубками взрыва, покровами пикритов, щелочных пикритов, авгититов, 
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лимбургитов, анкарамитов и лампроитоподобных пород. Размещены они преимущест-
венно среди отложений чингасанской серии, отдельные тела закартированы в нижних 
горизонтах чапской серии, относящейся к низам венда. В бассейне р. Чапа выделяется 
два пояса развития пород чапинского комплекса, контролируемых Татарской и Ишим-
бинской зонами разломов. Радиологический возраст пород, определенный K-Ar мето-
дом по биотиту и валовым пробам, 645-670 млн лет. 

На основании приведенных материалов можно сделать вывод о том, что развитие 
внутриплитного вулканизма происходило в три стадии: 750, 700 и 670-645 млн лет и 
сопровождалось формированием рифтогенных структур, выполненных вулканогенно-
осадочными комплексами. Развитие этих структур в интервале от 750 до 650 млн лет, а 
также даек и силлов габбро-долеритов в Присаянье (760-740 млн лет) [2], ультраоснов-
ных щелочных пород с карбонатитами, распространенных вдоль южной окраины Си-
бирской платформы (654-632 млн лет) [3], по современным представлениям отвечает 
ранним стадиям распада суперконтинента Родиния и отделения Лаврентии от Сибири. 
Процессы раскола вдоль границы этих кратонов запечатлены структурами гигантского 
дайкового пояса Франклин, максимум активности формирования которого приходится 
на интервал 723-718 млн лет [3]. Распад Родинии, очевидно, играл ведущую роль в 
формировании Палеоазиатского океана. Предвестниками растяжения литосферы и по-
следующего раскола суперконтинента могли быть рифтовые структуры с возрастом 
≥750 млн лет, сопровождавшиеся бимодальным вулканизмом. Начало раскола со сто-
роны Лаврентии фиксируется протяженным дайковым поясом Франклин, со стороны 
Сибирского кратона – процессами рифтогенеза и проявлениями трахибазальт-щелочно-
трахитового вулканизма (возраст 700 млн лет). Зарождение океанической литосферы и 
развитие островодужных систем, очевидно, произошли 680-640 млн лет назад, о чем 
свидетельствуют офиолиты Баян-Хангорской зоны с возрастом 670-660 млн лет [3], 
островодужные системы Присаянья (Шумихинско-Кирельская ~ 680 млн лет) и Ени-
сейского кряжа (Предивинская ~ 640 млн лет) [1]. 

Работа выполнена при поддержке ИП СО РАН–ОНЗ (ОНЗ.10) «Центрально-Ази-
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ИП СО РАН 6.6, РФФИ (проект № 04-05-64301). 
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В работе обсуждаются первые результаты определения изотопного возраста, по-

лученные уран-свинцовым методом по цирконам для габброидных пород мафит-ульт-
рамафитового комплекса Юго-Западной Тувы. 

В пределах Центрально-Азиатского складчатого пояса и входящей в его пределы 
территории Тувы широко распространены разновозрастные мафит-ультрамафитовые 
комплексы, в том числе входящие в состав офиолитовых ассоциаций. Эти комплексы 
очень неравномерно исследованы в отношении структурно-тектонической позиции, 
внутреннего строения массивов, петрографического состава, а также в отношении гео-
химических свойств и времени становления. При этом более детальному изучению под-
верглись мафит-ультрамафитовые комплексы восточных и юго-восточных районов Ту-
вы, в значительно меньшей степени изучены такие комплексы в пределах ее юго-
западных районов. В настоящее время, наряду с решением проблем петрологии и гео-
химии мафит-ультрамафитовых комплексов, распространенных на территории Тувы и 
сопредельных районов Монголии, все большее внимание уделяется вопросам их дати-
рования изотопными методами, что создает благоприятные предпосылки для после-
дующих более обоснованных палеогеодинамических реконструкций. В этот период бы-
ли выполнены определения возраста Sm-Nd методом по валовым пробам пород (485± 
±10,5 млн лет) из Баянцаганского перидотит-пироксенит-анортозит-габбро-норитового 
массива, входящего в состав хиргиснурского комплекса в Западной Монголии [1]. По 
данным Ar-Ar метода по амфиболу из габбро-норитов [2] (484,2±2,3 млн лет) и U-Pb 
метода по циркону из габбро-анортозитов [3] (478±1,4 млн лет) установлен раннеордо-
викский возраст Мажалыкского верлит-троктолит-габбрового массива. Имеются опре-
деления изотопного возраста для таких мафит-ультрамафитовых массивов Тувы, как 
Правотарлашкинский (524 млн лет, Ar-Ar метод), Баянкольский (490 млн лет, Ar-Ar ме-
тод), Эрзинский (490 млн лет, U-Pb метод по цирконам), Башкымугурский (465 млн 
лет, Ar-Ar метод), и даек щелочных базальтов (447-441 млн лет) [4–7]. 

Мафит-ультрамафитовые массивы, расположенные в пределах Юго-Западной Ту-
вы, до настоящего времени остаются малоизученными в геологическом и петрографи-
ческом отношении, не говоря о том, что по ним полностью отсутствуют данные по изо-
топному датированию. В связи с этим авторами были проведены геолого-петрогра-
фические исследования, а также изотопное датирование по циркону одного из мафит-
ультрамафитовых массивов этого района Тувы – Хялыгского, который на среднемас-
штабной геологической карте, изданной в 1983 г., датирован ранним палеозоем.  

Хаялыгский массив, находящийся в пределах Монгунтайгинского мафит-ультра-
мафитового пояса, расположен на левобережье р. Моген-Бурен и обнажается на площа-
ди около 8 км2. Он представляет собой вытянутое в северо-западном направлении лин-
зовидное тело, разделенное разломом на западный и восточный блоки. Массив сложен 
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перемежающимися крупно- и среднезернистыми амфиболовыми габбро различной ме-
ланократовости, местами содержащими флогопит, а также плагиоклазсодержащими 
горнблендитами, предположительно образованными по пироксенитам. Среди габброи-
дов присутствуют ксенолиты вмещающих метаморфических пород джебашской серии. 
В горнблендитах встречается вкрапленная ильменитовая минерализация. Состав плаги-
оклазов из габброидов этого массива изменяется от лабрадора до олигоклаза. Ксено-
морфные выделения плагиоклазов из горнблендитов выполняют интерстиции между 
зернами амфибола. Их состав изменяется от лабрадора до альбита. Содержание FeOобщ 
в плагиоклазах из пород массива изменяется от 0,06 до 0,24 мас. %, причем максималь-
ное его содержание установлено в альбите из горнблендита. В этом альбите содержа-
ние K2O достигает 1,89 мас. % Согласно полученным данным габброиды Хаялыгского 
массива характеризуются общими повышенными концентрациями РЗЭ, суммарное со-
держание которых колеблется в интервале 63-170 г/т (среднее 111 г/т). На редкоземель-
ных спектрах амфиболовых габбро наблюдаются положительные аномалии Eu, а в 
горнблендите – его отрицательная аномалия. По сравнению с базальтами срединно-
океанических хребтов (E-MORB) эти габбро обогащены легкими РЗЭ. 

Для изотопного датирования в восточной части Хаялыгского массива была отобра-
на крупногабаритная проба роговообманковых габбро (проба Мх-11). Порода имеет 
среднезернистую структуру (размер зерен 2-3,5 мм), местами переходящую в офито-
вую. Она состоит из плагиоклаза (~60 %), роговой обманки (30-35 %), второстепенного 
флогопита, а также акцессорных минералов – магнетита, ильменита, апатита, циркона. 
Вторичные минералы представлены серицитом, клиноцоизитом, хлоритом, лейкоксе-
ном и эпидотом. Химический состав ильменитов и магнетитов из габброидов массива 
приведен в таблице. Это амфиболовое габбро характеризуется повышенным содержа-
нием TiO2 (0,5-3,0 мас. %) и P2O5, что обусловлено присутствием в нем акцессорных 
ильменита и апатита в количествах около 1 мас. %. 
 

Химический состав ильменитов магнетитов из пород 
Хаялыгского массива, % мас. 

№ обр. FeOобщ MnO Al2O3 MgO TiO2 Cr2O3 V2O5 Сумма 

Ильмениты 
670-3 48,02 1,66  0,06 49,47   99,21 
670-2 47,72 0,91  0,14 50,18   98,95 
670-1 45,68 2,04  0,11 50,53 0,09  98,44 
670-1а 46,99 2,52  0,11 49,95 0,04  99,67 

670 45,25 3,24  0,81 49,34 0,05 0,02 97,98 
Магнетиты 

670 89,84   0,06 0,05 0,83  92,17 
670-2 91,88 0,13  0,01 0,04 0,38 0,51 92,95 
670-3 92,19   0,03  0,28 0,24 92,65 

П р и м е ч а н и е. Обр. 670 – пегматоидное габбро; обр. 670-1 и 1а – меланогаббро; обр. 670-2 и 670-3 – 
среднезернистые амфиболовые габбро.  
 
 

Акцессорный циркон присутствует в амфиболовом габбро в виде единичных 
идиоморфных, короткостолбчатых кристаллов размером 0,2-1 мм. Их окраска изменя-
ется от бесцветной до розовой. Изотопный анализ циркона выполнен U-Pb методом на 
многоколлекторном масс-спектрометре МАТ-261. Полученная конкордия позволяет 
определить возраст Хаялыгского габброидного массива в 447,4±1,3 млн лет, что 
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Конкордия возраста амфиболового габбро из Хайялыгского мафит-ультрамафитового массива, получен-
ная по результатам исследования цирконов изотопным уран-свинцовым методом. Анализ выполнен в 
лаборатории ИГГД РАН на многоколлекторном масс-спектрометре МАТ-261 (аналитик Е.Б. Сальнико-
ва). Возраст габбро, рассчитанный по изохроне, составил 447,4±1,3 млн лет. 
 
 
согласно современной геохронологической шкале соответствует позднему ордовику 
(рисунок). Данная оценка возраста близка к ранее полученным оценкам для пород из 
Мажалыкского мафит-ультрамафитового комплекса и, по-видимому, соответствует 
времени проявления внутриплитного мафитового магматизма в пределах Тувинского 
сегмента Центрально-Азиатского складчатого пояса [8]. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ (гранты 05-05-97216, 04-05-
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Перидотит-габбровые и габброидные комплексы пород Восточного побережья оз. 

Байкал являются единственными индикаторами геодинамических режимов, отражаю-
щих ранние стадии развития Палеоазиатского океана. Это связано с тем, что палеозой-
ские гранитоиды практически полностью преобразовали и уничтожили породы вулка-
ногенно-осадочного комплекса, в то время как интрузивные образования слабо измене-
ны и в виде останцов присутствуют в крупных гранитных массивах. Это три массива 
междуречья Метешиха – Большая речка, массивы Острая сопка и Оймурский.  

Метешихинский массив является типичным представителем этой группы. Он вы-
тянут в северо-восточном направлении при общей длине около 8 км и максимальной 
ширине 2,5 км. Вмещающими породами его являются граниты разного состава и эффу-
зивы, а также сланцы, метапесчаники, известняки, амфиболиты и кварциты селенгин-
ской серии [1]. Массив имеет сложное строение и по объему примерно на 80 % состоит 
из пород основного ряда, представленных разнообразными габброидами. В его цен-
тральной части развиты в основном оливиновые габбро и габбро-нориты с мелкими те-
лами дунитов, перидотитов, амфиболовых перидотитов и пироксенитов, к контактам 
они сменяются амфиболовыми и амфиболизированными габбро, а непосредственно на 
контактах с гранитами отмечаются почти нацело амфиболизированные габбро. В юго-
западной части интрузива развиты меланократовые габброиды с переходами в мезо- и 
лейкократовые разности. По простиранию массива от юго-западного фланга на северо-
восток доля ультраосновных пород постепенно падает, а среди габбро начинают преоб-
ладать мезо- и лейкократовые разности и габбро-нориты. Иногда в габброидах выделя-
ются участки неоднородного такситового строения (до анортозитов) и пегматоидного 
облика. 

Контакты между основными и ультраосновными породами постепенные, что сви-
детельствует о принадлежности их к единой дифференцированной серии интрузива. В 
целом для расслоенной серии массива можно установить следующую последователь-
ность пород в ритмах: дуниты-плагиодуниты, плагиоперидотиты, клинопироксениты, 
оливиновые габбро, габбро и габбро-нориты. Габброиды по сравнению с другими по-
родами отличаются более высокой железистостью и титанистостью. Все породы в раз-
личной степени амфиболизированы. Кроме поздних амфиболов (актинолит и антофил-
лит) развиваются биотит, хлорит, эпидот, кальцит, серицит и др., причем плагиоклаз 
изменен значительно сильнее, чем пироксены. Набор пород расслоенной серии и их со-
став позволяют отнести Метешихинский массив к перидотит-пироксенит-габбровому 
формационному типу. 

Состав главных породообразующих минералов по данным микрозондового ана-
лиза изменяется в относительно небольших пределах. Железистость оливина варьирует 
от 17.5-21.2 % в дунитах и перидотитах до 25.2-28.7 % в оливиновых габбро и габбро-
норитах. Клинопироксен представлен авгитом и диопсидом с вариациями железистости 
от 13.3 % в клинопироксенсодержащих дунитах до 26 % в габбро. Ортопироксен по со-
ставу отвечает бронзиту с железистостью от 19.5 % в ультраосновных породах до 29 % 
в габбро-норитах. Состав плагиоклазов изменяется от 88-92 % An в плагиоклазсодер-
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жащих перидотитах до 87 % An в оливиновых габбро и 77 % An в габбро-норитах. Осо-
бо следует остановиться на характеристике амфибола, присутствующего во всех разно-
видностях пород массива и являющегося наиболее поздним магматическим минералом. 
Согласно номенклатуре амфиболов Б.Е. Лике и др. [2] первично-магматический каль-
циевый амфибол имеет состав паргасита-эденита и только в габбро появляется магне-
зиальная роговая обманка. В целом для амфиболов Метешихинского массива характер-
ны повышенные содержания Al2O3 и Na2O, отражающие высокие Pобщ при их кристал-
лизации. Эти данные наряду с очень низкой кальциевостью оливина и повышенной 
глиноземистостью пироксенов свидетельствуют о глубинных условиях формирования 
пород интрузива.  

Рудная минерализация в ультраосновных породах представлена акцессорными 
хромшпинелидами, которые нередко образуют зональные зерна с внешней каймой 
хроммагнетита. В серпентинизированных дунитах хромшпинелиды замещаются магне-
титом. Кроме того, в перидотитах иногда отмечаются скопления шпинели. В габброи-
дах широко развиты сульфидные минералы (пирротин, пентландит, халькопирит, пи-
рит) и магнетит-ильмениты, образующие взаимные пластинчатые и линзовидные 
структуры распада твердого раствора.  

По содержанию кремнезема и щелочей породы Метешихинского массива отно-
сятся к основным породам нормального ряда (рис. 1) и характеризуются повышенной 
глиноземистостью, низкими содержаниями TiO2, K2O, P2O5, преобладанием Na2O над 
K2O. В целом же породы Метешихинского комплекса относятся к высокоглиноземи-
стому типу и, судя по средним значениям сериального индекса А. Ритмана τ = (Al2O3 – 
Na2O)/TiO2 для основных групп пород массива (τ = 7,6-36,4), соответствуют, по Х. Ку-
но, высокоглиноземистым базальтам островных дуг и орогенных поясов. В признако-
вом пространстве отчетливо проявляется дискретность между ультрамафитовой и ма-
фитовой группами. Преобладающая мафитовая группа пород характеризуется низко-
щелочным, умеренно меланократовым, умеренно магниевым, весьма высоконатрие-
вым, весьма низкотитанистым и крайне низкофосфористым уклонами. 
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Рис. 1. Классификационная диаграмма пород Метешихинского массива. 

 
 

Особенности состава ультрамафитовой и мафитовой породных групп, а также 
широкие вариации содержаний глинозема, кальция и магния в породах расслоенной 
серии обусловлены фракционированием, с одной стороны, оливина и плагиоклаза, а с 
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другой – клинопироксена и плагиоклаза при кристаллизации высокоглиноземистого 
расплава в магматической камере. Фракционирование оливина и плагиоклаза и смена 
последовательности кристаллизации кумулусных парагенезисов в расслоенной серии 
массива иллюстрируются двойными диаграммами MgO-Al2O3, MgO-CaO и MgO-FeO* 
(рис. 2).  
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Рис. 2. Вариационные диаграммы MgO- FeO*, MgO- CaO, MgO- Al2O3 для пород Метешихинского мас-
сива. Поля минералов нанесены по их реальным составам. Условные обозначения см. рис.1. 
 
 

Отклонение от линии фракционирования оливин-плагиоклаз наблюдается толь-
ко в габбро и габбро-норитах. В этом случае изменчивость состава пород хорошо со-
гласуется с фракционированием более кислого плагиоклаза, клинопироксена и ортопи-
роксена. На диаграммах обнаруживается «базальтоидный» тренд дифференциации Ме-
тешихинского массива, который заключается в постепенном накоплении Al2O3 и CaO в 
поздних дифференциатах по мере уменьшения в расплаве MgO. 
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Рис. 3. Мультиэлементный состав типичных пород Метешихинского массива. 
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Для всех пород Метешихинского интрузива характерно низкое содержание РЗЭ, 
не превышающее 10 хондритовых единиц с пологими отрицательными спектрами 
((La/Yb)N=1.5-3.6) и с чётко выраженной положительной европиевой аномалией. Наи-
более низкие концентрации РЗЭ отмечаются в плагиоперидотитах, с уровнем содержа-
ний, близким к хондриту С1. Распределение элементов на спайдер-диаграммах харак-
теризуется типичным для островодужных базальтоидов рисунком со стронциевыми 
максимумами и ниобиевыми минимумами, характерными для всех пород дифференци-
рованной серии массива (рис. 3). 

Таким образом, можно сделать следующие выводы: 
1. Метешихинский массив представлен ультрамафитовыми, субультрамафитовы-

ми и мафитовыми группами пород, различающихся по минеральному и химическому 
составу. Ультрамафитовая группа пород объединяет дуниты, перидотиты (лерцолиты, 
верлиты) и плагиоперидотиты. К субультрамафитовой группе отнесены клинопироксе-
ниты. Мафитовая группа представлена габбро и габбро-норитами.  

2. Преобладающая мафитовая группа пород характеризуется низкощелочными, 
умеренно меланократовыми, умеренно магниевыми, весьма высоконатриевыми, весьма 
низкотитанистыми параметрами.  

3. Особенности состава ультрамафитовой и субультрамафитовой породных групп, 
а также широкие вариации содержаний глинозема, кальция и магния в породах рассло-
енной серии обусловлены фракционированием оливина и плагиоклаза при кристалли-
зации высокоглиноземистого базальта в магматической камере.  

4. Предполагается «базальтоидный» тренд дифференциации Метешихинского 
массива. Он заключается в постепенном накоплении Al2O3 и CaO в поздних дифферен-
циатах по мере уменьшения в расплаве MgO. В целом же породы Метешихинского 
комплекса относятся к высокоглиноземистому типу. 

5. Геохимические характеристики пород Метешихинского массива, так же, как и 
других массивов этой группы, свидетельствуют о формировании всей серии в острово-
дужной обстановке. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ (грант 05-05-97246) и Про-
граммы поддержки ведущих научных школ НШ-2339.2006.5. 
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По мнению многих геологов [2, 3, 5, 6, 8, 10, 12 и др.], золоторудные месторож-
дения Дарасунского рудного узла – крупное Дарасунское, среднее Талатуйское и мел-
кое Теремкинское – пространственно и генетически связаны с субвулканическими те-
лами магматических пород, относимых к амуджиканскому комплексу (J2-3). Руды золо-
та совместно с магматическими породами образуют единую Дарасунскую рудно-маг-
матическую систему (РМС). 

На основе изотопного датирования (K/Ar и Rb/Sr методы) магматических пород 
Дарасунской РМС сделан вывод [2, 8] о многоактном проявлении магматического про-
цесса в районе. Изотопные оценки возраста рудогенерирующих магматических пород 
для Дарасунского месторождения соответствуют 174-145 млн лет, для Теремкинского – 
175-91 млн лет [2, 3, 5, 6, 8, 10]. 

Многоактными были и постмагматические процессы, приведшие к формирова-
нию месторождений Дарасунской РМС. Установлена следующая последовательность 
их формирования: I. Предрудный этап (пропилитизация); II. Ранний рудный этап – 1) 
синрудные листвениты-березиты, 2) турмалиновая стадия (кварц, карбонат, турмалин, 
пирит), 3) колчеданная стадия (кварц, карбонат, пирит, арсенопирит, иногда халькопи-
рит); III. Продуктивный этап − 1) полиметаллическая стадия, 2) сульфосольная стадия, 
3) сульфоантимонитовая стадия; IV. Пострудный этап − 1) кварц-карбонатная стадия. 
Процесс пропилитизации датируется (K/Ar и Rb/Sr методы) 172-150 млн лет, листвени-
тизации-березитизации − 146-136 млн лет [3, 5]. 

Установленные даты свидетельствуют о длительном (на протяжении не только 
средней-поздней юры, но и раннего мела) функционировании магматических очагов и 
метасоматической деятельности в пределах Дарасунского рудного узла. Естественно, 
возникает вопрос о месте золотого оруденения в этих процессах: при всем многообра-
зии данных о возрасте магматических и метасоматических пород до настоящего време-
ни отсутствовали сведения об изотопном возрасте руд. 

С целью решения этой проблемы авторами впервые для рассматриваемого объек-
та использован Sm-Nd метод датирования [7]. Проанализированы пробы турмалина, 
кальцита и арсенопирита ранних минеральных ассоциаций продуктивных рудных жил 
Дарасунского месторождения, а также турмалина аналогичных ассоциаций Теремкин-
ского и Талатуйского месторождений (таблица). 

На основе полученных характеристик построена изохрона, соответствующая воз-
расту 99±18 млн лет (рисунок). Если исключить из рассматриваемой совокупности дан-
ных пробы турмалинов Теремкинского и Талатуйского месторождений, картина прак-
тически не меняется [7] – возраст равен 100±18 млн лет. Примечательно, что на эту же 
изохрону идеально ложится арсенопирит, что свидетельствует о близком времени обра-
зования турмалиновых и арсенопиритовой минеральных ассоциаций. В то же время ре-
зультаты исследования изотопного состава Rb и Sr не позволили получить аналогичной 
зависимости (таблица), что, вероятно, связано с нарушением изотопного равновесия 
при наложении более поздних продуктивных стадий минерализации. 
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Sm-Nd изохрона для минералов золоторудных месторождений Дарасунского рудного узла. 
 
 

Такой молодой возраст (около 100 млн лет) непосредственно для золотых руд ме-
сторождений Дарасунского рудного узла получен впервые. Он близок к возрасту позд-
них даек фельзитов, фельзит-порфиров и диоритовых порфиритов Теремкинского ме-
сторождения. На основе полученных данных можно предложить следующую схему по-
следовательности мезозойских магматических, метасоматических и гидротермальных 
процессов в районе. Магматическая деятельность стала проявляться с начала средней 
юры (175±5 млн лет) в связи с коллизией Сибирского и Монголо-Китайского континен-
тов на рубеже ранней и средней юры [1, 13]. Надвигообразование, складчатость и маг-
матизм, связанные с коллизионным развитием Забайкалья, продолжались до конца 
поздней юры. В Дарасунском районе эта деятельность выражалась в многократном 
внедрении магматических масс с образованием штоков, трещинных интрузий, даек, по-
кровов вулканитов и сопровождалась пропилитизацией вмещающих пород. На рубеже 
поздней юры и раннего мела (145±10 млн лет), когда коллизионный этап сменился 
рифтогенезом, продолжавшимся до конца раннего мела, в Дарасунском районе по наи-
более тектонически ослабленным и пропилитизированным зонам прошел процесс ли-
ственитизации-березитизации [4]. На рифтогенном этапе происходило неоднократное 
внедрение даек кварцевых диоритовых порфиритов, фельзитов, фельзит-порфиров, из-
лияние вулканических масс на поверхность. И только в конце раннего мела (100±18 
млн лет) последовало образование минеральных ассоциаций ранних турмалиновой и 
колчеданной (арсенопирит) стадий, т.е. турмалинизация и сопровождавшее ее золотое 
оруденение в Дарасунском районе имели раннемеловой возраст. Отголоски магматиче-
ской активности зафиксированы в начале позднего мела (91±4 млн лет). Примечатель-
но, что Sm-Nd возраст золотых руд месторождений Дарасунской РМС близок к оцен-
кам K-Ar-возраста кварц-адуляровых жил Балейского месторождения (114-120 млн лет) 
[11], где также известна [9] минерализация двух этапов: коллизионного и рифтогенно-
го. 
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Новые данные о возрасте руд в сочетании с уже имевшимися датировками свиде-
тельствуют о том, что магматические и постмагматические процессы в Дарасунском 
районе являются полихронными. На месторождениях района совместились магматиче-
ская и постмагматическая деятельность как ранне-среднеюрского коллизионного, так и 
раннемелового рифтогенного этапов. 

Работа выполнена при финансовой поддержке Российского фонда фундаменталь-
ных исследований (проекты 04–05–65119 и 05–05–64803). 
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В структуре Урала выделяются следующие комплексы (структурные уровни), от-

вечающие важнейшим этапам его развития: архейско-раннепротерозойский, рифейско-
вендский, палеозойско-раннемезозойский, позднемезозойско-палеогеновый и неоген-
четвертичный. Первые четыре уровня отделяются друг от друга четкими угловыми не-
согласиями. На Тимане и в Притиманье комплексы, выходящие на поверхность, могут 
быть подразделены на позднерифейско-вендский, палеозойско-триасовый и мезозой-
ско-кайнозойский, хотя архейско-раннепротерозойский безусловно присутствует на 
глубине, имея ту или иную степень сохранности. 

Архейско-раннепротерозойский комплекс выходит на Урале в Тараташском под-
нятии; отдельные фрагменты его верхней части предполагаются в ядрах поднятий вос-
точного склона Урала. Принимая во внимание предполагаемую принадлежность этих 
комплексов суперконтиненту Родиния, можно допустить их первоначально гораздо бо-
лее тесную связь с дорифейскими микроконтинентами Центрально-Азиатского пояса и 
самим Сибирским континентом до времени распада Родинии и возникновения Цен-
трально-Азиатского океана.  

В настоящее время наибольший интерес на Урале вызывают вопросы природы и 
взаимоотношений рифейско-вендского и палеозойско-раннемезозойского комплексов.  

В отношении рифейско-вендского комплекса до недавнего времени конкурирова-
ли две точки зрения: 1) это рифтовый, дейтероорогенный комплекс, предварявший воз-
никновение Уральского океана [1]; 2) это продукт полноценного цикла Вильсона, на-
чавшегося с рифтогенеза и закончившегося коллизией и орогенезом, с образованием 
складчатой системы доуралид, или тиманид [2].  

В пользу второй точки зрения говорит целый ряд фактов. Во-первых, вдоль юго-
западной окраины тиманид наблюдается фациальный переход мелководных позднери-
фейских отложений в глубоководные. Во-вторых, в Центрально-Уральской зоне севера 
Урала, где тиманиды выходят на поверхность, наблюдаются две офиолитовые сутур-
ные зоны: Манюкуюская и Дзеля-Парусшорская, расположенные косо по отношению к 
уралидам. Офиолиты в них имеют, по-видимому, также позднерифейский возраст [3]. 
В-третьих, в пределах тиманид намечаются субдукционно-коллизионные вулканиты и 
граниты [4, 5]. В-четвертых, уточнен абсолютный возраст метаморфических комплек-
сов в пределах тиманид, отвечающий интервалу 530-600 млн лет и интерпретируемый 
как возраст орогенного метаморфизма [6, 7]. В-пятых, благодаря нашему сотрудниче-
ству с германскими учеными [8, 9] получила новые подтверждения точка зрения о том, 
что верхневендские полимиктовые отложения на Урале и в Притиманье представляют 
собой молассу и резко отличаются по литологии, минералогии и источникам сноса от 
нижележащих. Наконец, в-шестых, неопровержимо доказано наличие угловых несогла-
сий между протерозойскими и палеозойскими отложениями на всем пространстве ти-
манид. На Башкирском антиклинории анализ распространения этих угловых несогла-
сий позволяет наметить западную границу складчато-надвиговых структур форланда 
тиманид [10]. 

Пространственные взаимоотношения тиманид и уралид различны на севере и юге 
Урала. На севере Урала наблюдается резкое угловое несогласие между простираниями 
тиманид и уралид, обусловленное в позднем кембрии-ордовике несовпадением прости-



 82 

раний тиманид и наложенного на них эпиконтинентального рифта, развившегося затем 
в зону океанического спрединга. На Среднем-Южном Урале, напротив, простирания 
тиманид и уралид (но не границы их структур) совпадают. Докембрийские офиолиты и 
офиолитоподобные породы докембрийского возраста и признаки их наличия выявля-
ются в зоне Главного Уральского разлома (ГУР), его висячего и лежачего крыльев. 

В Сысертско-Ильменогорской купольной структуре (висячее крыло ГУР) описа-
ны метаофиолиты, образующие отдельные надвиговые чешуи и представленные мета-
базальтами и плагиогнейсами с океаническими характеристиками (ISr 0.7030), датиро-
ванными U-Pb методом как 543±46 и 590±20 млн лет, что можно интерпретировать как 
возраст тиманского метаморфизма [11-13]. 

В лежачем крыле ГУР, в неясной позиции по отношению к кристаллическому 
фундаменту кратона Балтики, находится южноуральский максютовский метаморфиче-
ский комплекс, интерпретируемый как аккретировавший палеозойский край Балтики, 
вначале погруженный на большую глубину в мантию, а затем быстро всплывший в хо-
де коллизии края континента и Магнитогорской островной дуги в позднем девоне [14]. 
Большая часть изотопных датировок максютовского комплекса отвечает интервалу 
средне-позднедевонской субдукции и последовавшей эксгумации (интервал 380-370 
млн лет), но имеются и реликтовые датировки, например, рутила из эклогитов – T= 
=1570±140 млн лет и t=547±40 млн лет (два подсечения, старшее из которых может от-
вечать возрасту протолита, а младшее – времени тиманского метаморфизма) [15]. 

Самая южная часть западного склона Урала, где может быть предположено при-
сутствие протерозойских офиолитов, принадлежавших Балтике, – это Эбетинская анти-
клиналь, находящаяся между ГУР и Кемпирсайским гипербазитовым массивом палео-
зойского возраста. Как было показано [16], тремадокские песчаники кидрясовской сви-
ты содержат зерна хромита; первоначально данный факт интерпретировался этими ав-
торами как доказательство докембрийского возраста Кемпирсайского гипербазитового 
массива, хотя составы кемпирсайских хромитов отличались от кидрясовских. Позже 
была выработана более реалистичная точка зрения – что наряду с хорошо изученными 
палеозойскими офиолитами здесь развиты также докембрийские, заключенные в слож-
но-надвиговом доордовикском восточно-эбетинском комплексе [17]. Отмечавшийся 
В.А. Исаевым [18] факт наличия в кидрясовских песчаниках обломков глаукофана пе-
рекликается с данными [19] о доордовикском возрасте глаукофановых слaнцев на севе-
ре Кваркушского антиклинория и может отвечать явлению одного порядка: коллизион-
ному метаморфизму форланда тиманид. 

Вопрос о наличии докембрийских офиолитов в составе тиманид и в пределах 
структур уралид осложняется полученными в последнее время докембрийскими воз-
растными датировками базит-гипербазитовых комплексов, относившихся к основанию 
палеозойского офиолитового разреза. Недавно [20, 21] опубликованы данные о докем-
брийском возрасте перидотитов и габбро Сыумкеусского, Миндякского и Нуралинско-
го массивов, определенном Sm/Nd и Re/Os методами. Изучение цирконов в хромитах 
Войкарского массива [22] показало их вендский возраст. По мнению автора [23], воз-
можно, в этих случаях мы имеем дело не с докембрийскими офиолитами (что не под-
тверждается геологическими данными), а с реликтовыми датировками их меланократо-
вого основания, поскольку мантия, как рестит, по определению древнее океанической 
коры, образованной за счет частичного плавления ее отдельных участков. При этом 
вполне вероятны параллели с ультрабазитовым массивом Ланцо в Альпах, который, как 
предполагают в настоящее время [24], выведен на поверхность на ранних стадиях риф-
тогенеза и заложения мезозойского океана из-под континентальной литосферы по ме-
ханизму тектонической эрозии. 

Вышеизложенные и другие данные, независимо от интерпретации возрастных 
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данных для меланократового основания палеозойских офиолитов, позволяют предпола-
гать, что на Южном и Среднем Урале ГУР представляет собой телескопированную 
позднепротерозойско-палеозойскую сутуру, подобную сутуре Анкарского меланжа, где 
сочетаются палеозойские и мезозойские офиолиты. В то же время эти данные не явля-
ются основанием для того, чтобы считать развитие Палеоуральского океана сквозным – 
от протерозоя до палеозоя. Против этого говорит следующее: 1. Наличие азимутальных 
несогласий между уралидами и тиманидами на западном склоне севера Урала к западу 
от ГУР. В восточных же районах Урала нижний (доордовикский) этаж среди океаниче-
ских формаций не выявлен и, вероятно, не существует; взаимоотношения уралид и до-
уралид сильно затушеваны тектонометаморфическими процессами уралид и плохой 
обнаженностью Восточно-Уральской и Зауральской зон. 2. Наличие ордовикских риф-
товых формаций как на западном склоне Урала, так и в его восточных районах; допол-
нительные подтверждения присутствия рифтогенных формаций в Восточно-Уральской 
зоне получены нами в последнее время [25]. 3. Практическое отсутствие кембрийских 
осадков на Урале; абсолютное их отсутствие среди океанических и субокеанических 
формаций, в чем заключается фундаментальное отличие Урала от более восточных ре-
гионов Урало-Монгольского пояса, где кембрий входит в разрезы офиолитов и бати-
альных комплексов наряду с ордовиком и хорошо там известен. 4. Присутствие докем-
брийских офиолитов или их следов на Урале лишь как элементов доуральского текто-
нического цикла: в виде заполнения докембрийской сутуры, в виде докембрийских ме-
таморфитов высоких ступеней, в качестве обломочного детрита в основании разреза 
уралид или в виде минеральных ассоциаций базит-гипербазитового основания палео-
зойских офиолитов, сохранивших изотопную «память» о докембрийских событиях. 

Все эти данные можно рассматривать как подтверждение существования Палео-
уральского океана, возникшего в результате разрушения континентальной коры Тиман-
ского орогена в ордовикское время; тем самым ставится вопрос о связях двух океанов.  

Трассерами новообразованного края Палеоуральского океана являются прежде 
всего рифтовые формации и сменившие их батиальные [26], но и не только они. В ка-
честве таких индикаторов нами рассматриваются щелочно-карбонатитовые комплексы, 
распространенные на западном склоне Урала. Исследователи подчеркивают двухэтап-
ный характер эволюции минеральных парагенезисов, связывая первый этап (440-422 
млн лет) с рифтогенезом, а второй этап (244-261 и 176 млн лет) – с наложенными мета-
морфическими и флюидно-гидротермальными процессами завершающих стадий разви-
тия уралид [27 и ссылки там же]. Однако указанный возраст первого этапа заметно 
моложе эпиконтинентального рифтогенеза (конец ордовика-силур). Выход видится в 
предположении о том, что это следы горячих точек, подобных тем, какие имеются, на-
пример, на современных окраинах Атлантического океана (побережье Канады и Брази-
лии). 

Достоверно установленные процессы субдукции океанической коры происходили 
в Палеоуральском океане с силура до среднего карбона (закончились в башкирском ве-
ке), сменившись скучиванием континентальной коры. При этом зона субдукции триж-
ды меняла свое положение, образуя Тагильскую, Магнитогорскую дуги и Валерьянов-
ский вулканоплутонический пояс. Наиболее подробно нами изучено геодинамическое 
развитие Магнитогорской островной дуги [14 и др. ]. Показано, что, в отличие от ост-
ровных дуг, окружавших Сибирский континент, зона субдукции имела падение от кон-
тинента Балтики, что привело к коллизии островной дуги и пассивной окраины конти-
нента и образованию Максютовского высокобарического комплекса. 

Что касается связи Палеоуральского океана с Палеоазиатским, то она, по-видимо-
му, осуществлялась через палеозойский же Туркестанский океан, открываясь в его сто-
рону. Современная структура Урала во многом отличается от структуры Южного и 
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Среднего Тянь-Шаня, созданных при закрытии Туркестанского океана, как отличаются 
детали их истории. Однако поражают многие элементы сходства, особенно на уровне 
формаций, времени начала образования офиолитов (арениг) и времени завершения 
коллизии (пермь). Структуры Урала непосредственно продолжаются структурами Юж-
ного и Среднего Тянь-Шаня, обрамляя собственно Центрально-Азиатский складчатый 
пояс с запада и юга. 

На орогенном этапе, с момента начала гиперколлизии, эти складчатые сооруже-
ния были интегрированы в состав гигантского орогена, составляя его неотделимую 
часть, вплоть до конца перми.  

В конце перми весь Урало-Центральноазиатский регион был захвачен суперплю-
мом, с обильнейшим трапповым вулканизмом и точечными проявлениями риолитовых 
экструзий. Границы территории суперплюма не согласовывались с границами лежащих 
в его пределах складчатых сооружений и кратонов, что доказывает его глубокую ман-
тийную природу, независимую от верхней тектоносферы, определявшей плейт-текто-
нические процессы. Предвестниками суперплюма на Урале были, возможно, дайки 
лампроитов, располагающиеся независимо от зональности доуралид и датированные 
Ar-Ar методом как 303-308 млн лет [28]. 

Элементом, объединившим Урало-Тиманскую область с Центрально-Азиатской, 
были и древнекиммерийские деформационные процессы, захватившие частично уже 
сформированные Урал и Таймыр, а также реликтовую область «слияния» Палеоураль-
ского и Палеоазиатского океанов, на краю которой возник Пайхойско-Новоземельский 
складчатый пояс. 

Наконец, на неотектоническом этапе внутриконтинентальный орогенез охватыва-
ет как некоторые области Центрально-Азиатского пояса, так и часть Урало-Новозе-
мельского пояса, демонстрируя элементы внутриплитной тектоники сжатия. Наши ис-
следования последних лет [29] позволили уточнить морфологию новейших деформа-
ций, которые претерпела поверхность мел-палеогенового пенеплена, и радикальным 
образом изменить ранее существовавшие представления о возрасте наиболее древних 
поверхностей выравнивания (нагорных террас) на Урале (они оказываются не раннеме-
зозойскими, а кайнозойскими), об объемах эрозии в неоорогеническую эпоху (они в 
несколько раз больше, чем ожидалось) и о глубине денудационного среза (не сотни 
метров с середины мезозоя, а 1,5–2 км и более, после эоцена). А главное, наши иссле-
дования [30] привели к выводу о значительном ускорении неотектонических поднятий 
на Урале в плиоцен-четвертичное время. К подобным же выводам приходят в настоя-
щее время и другие исследователи на примере Тянь-Шаня [31]. 

Таким образом, подтверждается мысль, что наибольшие различия в геодинамике 
Тимано-Уральского и Центрально-Азиатского поясов проявлялись на позднерифейско- 
раннепалеозойском этапах, а в дальнейшем они сглаживались за счет их вовлеченности 
в общие, межрегиональные процессы.  

Работа выполнена при финансовой поддержке Программы ОНЗ-10 «Центрально-
Азиатский подвижный пояс: геодинамика и этапы формирования земной коры». 
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В 1997 г. на северо-восточном замыкании хр. Удокан к востоку от Токкинской 
впадины (верховья р. Олдонгсо) был зафиксирован всплеск сейсмической активности в 
виде роя землетрясений. В 2002-2003 гг. он практически затух, однако в 2005 г. в этом 
же месте произошли два сильных толчка с афтершоками: 10 ноября с Мw=5.8 (Ms=6.0) 
и 11 декабря с Мw=5.6 (Ms=5.6). На возможную связь всех перечисленных событий 
указывает единство эпицентральной области, а также тот факт, что до 1997 г. непосред-
ственно в этом районе фоновая активность за инструментальный период была низка. 
Результаты структурных исследований (картирование) показали, что эпицентры и роя и 
афтершоков лежат в пределах одного блока, четко ограниченного разломами. Таким 
образом, эти сейсмические последовательности если и не взаимосвязаны, то, по мень-
шей мере, являются единым процессом деструкции земной коры в данном районе. При 
этом возможны два варианта развития событий: либо рой спровоцировал возникнове-
ние последующих сильных толчков в результате перераспределения напряжений, либо 
рой и затем последовавшее за ним затишье были предопределены подготовкой буду-
щих сильных землетрясений. В мировой практике имеются такие примеры сейсмиче-
ской роевой активизации сопровождаемые затишьем в окрестностях очаговой области 
сильного толчка (с М=6-7) за несколько лет до него [1]. Существуют различные меха-
низмы, объясняющие этот феномен, но наибольшее признание получила модель, свя-
занная с изменением порового давления.  

Эпицентральное поле рассматриваемых землетрясений вытянуто в северо-восточ-
ном простирании и охватывает площадь около 900 км2. Сильные толчки 2005 г. про-
изошли в северной части поля, удлиняя его в этом направлении. Механизмы очагов, 
определенные двумя методами – по знакам первых вступлений P-волн и моменту цен-
троида, различаются для данных двух серий. При роевых событиях в очагах землетря-
сений преобладали сдвиговые подвижки, присутствовала также взбросовая компонента. 
В большинстве случаев нодальные плоскости ориентированы в северо-восточных и се-
веро-западных румбах и характеризуются соответственно право- и левосдвиговыми 
смещениями. Разрядка напряжений происходила под действием горизонтального сжа-
тия, вектор которого ориентирован в широтном направлении, и горизонтального рас-
тяжения, действующего меридионально, то есть роевый процесс развивался в сдвиго-
вом деформационном поле [2]. Фокальные механизмы землетрясений второй серии 
толчков показали, что главные события и некоторые их афтершоки были вызваны 
сбросовыми смещениями по широтно ориентированным плоскостям. Для лучшего по-
нимания сейсмотектонической обстановки, в которой произошли землетрясения, рас-
смотрим более подробно морфотектоническую ситуацию в данном районе (рисунок). 

Эпицентры всех рассматриваемых событий локализованы в блоковой структуре, 
ограниченной по периметру разломами субдолготного и восток-северо-восточного про-
стирания, входящими в систему крупного разломного узла двух сопряженных глубин-
ных зон: Темулякитской и Хани-Кудулинской. 

Наиболее значимой является зона морфоконтролирующего Темулякитского раз-
лома, представленная сложной серией параллельных и сочленяющихся под острым уг-
лом субмеридиональных дизъюнктивов, которые сформировали мозаику пластин, линз, 
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клиньев и блоков разнообразной величины. Поскольку долготное простирание осевой 
зоны Темулякитского разлома является в данном районе доминантным, то оно подчи-
няет себе подходящие с запада северо-восточные разломы Удоканской системы и с 
востока северо-западные и субширотные «становые» структуры. Таким образом, Тему-
лякитская зона осложнена сеткой разломов различного ранга и мелких локальных на-
рушений северо-восточного и северо-западного простирания, сопрягающихся под уг-
лом около 70-75° и являющихся преимущественно крутыми взбросами, взбросо-сдви-
гами и сдвигами [3]. Рассматриваемые землетрясения произошли в блоке, рассеченном 
такими разрывами, при этом кинематика северо-восточных разломов определяется как 
правосдвиговая, а северо-западных – левосдвиговая, что и отразилось в механизмах 
очагов землетрясений роевой последовательности. 
 

 
Схема разломно-блоковой структуры Темулякитской зоны глубинных разломов (Токко-Олекминское 
междуречье): 
1 – разломы разного иерархического уровня; 2 – названия разломов (цифры в кружках): 1 – Темулякит-
ский, 2 – Ханийский, 3 – Кудулинский, 4 – Токкинский, 5 – Чаруодинский, 6 – Ат-Бастаахский, 7 – Ту-
муллурский, 8 – Тунгурчанский, 9 – Тунгурчинский, 10 – Токурский; 3 – эпицентры землетрясений с 
1960 г. по июль 2006 г. (каталог БФ ГС СО РАН) с К≥8.0; 4 – механизмы очагов землетрясений в проек-
ции нижней полусферы, серым цветом показаны стереограммы для землетрясений роя, черным – для 
событий афтершоковой последовательности 2005 г. 
 

Исходя из пространственной закономерности структурообразования северного 
фланга зоны Темулякитского разлома по типу Y-структуры и в соответствии с ориен-
тацией поля тектонических напряжений (меридиональное растяжение, широтное сжа-
тие), по разломам субширотного плана должны наблюдаться сбросовые смещения. Во-
обще, активизация широтных разрывов под действием субдолготного растяжения в це-
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лом типична для всего района среднего течения р. Олекмы (Олекминские землетрясе-
ния 1958 г., Тас-Юряхское 1967 г., Тас-Миелинское 1972 г.), известны также палео-
сейсмодислокации (Олдонгсинская-1 и Олдонгсинская-2), представленные сейсморва-
ми субширотного простирания [4]. Широтное направление в данном районе контроли-
руется Хани-Кудулинской разломной зоной, трассируемой от юго-восточного оконча-
ния Чарской впадины до субмеридионального отрезка р. Алдан и входящей в систему 
Станового краевого шва. Эта зона объединяет систему новейших разрывных наруше-
ний сбросо-левосдвигового типа [5].  

Эпицентры главных толчков 2005 г. приурочены к субширотным локальным зо-
нам растяжения, морфологически ярко выраженным узкими грабенами, ориентирован-
ными вкрест простирания основных структурных элементов. Такая же серия субши-
ротных сбросов прослеживается восточнее, в Тас-Миелинском блоке, что, в свою оче-
редь, и было проявлено в фокальном решении одноименного землетрясения 1972 г. с 
М=4.8. Такие узкие долины-грабены заложены по локальным разломам, оконтуриваю-
щими массивы гранитно-гнейсовых интрузий архейско-нижнепротерозойского возрас-
та [6], крупнейшими из которых на территории исследования являются Ат-Бастаах-
ский, Эвонокитский и Тумуллурский. Ранее для Байкальской рифтовой зоны уже обра-
щалось внимание на приуроченность роевых последовательностей к участкам земной 
коры, где кристаллический фундамент слагают породы гранитоидного состава. Эпицен-
тральные области таких событий, как правило, располагаются на поднятых блоках зем-
ной коры (хребтах, горных перемычках), так же, как и в нашем случае. Вопрос, с чем 
связана подобная закономерность – с механизмом всплывания гранитных куполов под 
воздействием денудационной разгрузки; с постгляциальным эффектом или концентра-
цией напряжений на контактах интрузий с вмещающими породами, требует дополни-
тельного исследования, но следует отметить, что наряду с геолого-структурной обу-
словленностью роевых и афтершоковых последовательностей 1997 и 2005 гг., возмож-
ны и иные механизмы, приведшие к процессу деструкции земной коры в данном рай-
оне. 

Еще одним вопросом, привлекающим внимания, остается энергетический и вре-
менной аспекты данных двух последовательностей. Энергетически афтершоковая серия 
значительно превосходит роевую, что позволяет предположить более значимую роль 
растяжения. Однако, это не согласуется с региональным полем тектонических напря-
жений сдвигового типа, проявляющимся уже с Чарской впадины [4, 7]. К тому же тот 
факт, что события сбросового типа произошли после сдвиговых смещений, может го-
ворить именно об активизации структур широтного направления вследствие того, что в 
результате сдвиговых перемещений освободилось место для опускания материала. С 
другой стороны для осевой части Удоканского хребта вообще характерна высокая 
плотность эпицентров и преобладание растягивающих усилий, что может быть вызвано 
самостоятельными причинами, например тектоно-магматическим процессом, с учетом 
наличия здесь фактически современного вулканизма.  

Работа выполнена при поддержке интеграционного проекта СО РАН ИП № 87, 
РФФИ (проект № 06-05-64492) и программы Президиума РАН № 16 (проект № 3). 
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Исследования исторической сейсмичности той или иной территории сопряжены с 
довольно острой проблемой достоверности и точности источников данных. Эта тема в 
разное время поднималась и рассматривалась с различных точек зрения в работах оте-
чественных и зарубежных специалистов [6, 10-13, и мн. др.]. Основной вывод, сделан-
ный в результате проведенных указанными авторами исследований, заключается в не-
обходимости тщательной работы с первоисточниками сейсмической информации. При 
интерпретации исходных данных должно исключаться возникновение и последующее 
накопление ошибок, способных существенно повлиять на окончательный результат 
анализа – определение основных параметров очага исторического землетрясения. 

Сказанное в полной мере относится и к Восточной Сибири. На сегодняшний день 
основной сводкой данных об очаговых параметрах исторических землетрясений этой 
территории по-прежнему служит «Новый каталог землетрясений на территории СССР» 
[7]. Если мы проведем хотя бы беглый анализ источников, цитируемых в этом каталоге 
и содержащих сведения об исторической сейсмичности территории Восточной Сибири, 
то увидим, что большинство из них являются компилятивными. Фактически это озна-
чает, что они не могут рассматриваться как первоисточники в полном смысле слова, 
поскольку при их составлении были использованы еще более ранние, подчас крайне 
разнородные материалы. Соответственно, неточности, краткость и неполнота сведений 
таких компиляций, а также общее искажение данных, возникающее на различных 
звеньях цепочки передачи и обработки информации, безусловно отражались на точно-
сти определения параметров землетрясений в современных каталогах. Такие явления 
действительно имеют место, несмотря на выполненную при подготовке «Нового ката-
лога…» огромную работу по нейтрализации подобных ошибок и неточностей. 

Лучшей иллюстрацией разнородности материалов макросейсмических сводок 
XIX века служит «Каталог землетрясений Российской империи» И.В. Мушкетова и 
А.П. Орлова [5], по сию пору широко используемый при оценках сейсмической опас-
ности и традиционно считающийся одним из важнейших источников по сейсмичности 
России и сопредельных территорий. Каталог составлялся на протяжении 20 лет А.П. 
Орловым, а после его кончины работа была доведена до логического конца И.В. Муш-
кетовым. Подготовка каталога к изданию потребовала существенной переработки его 
оригинальной структуры, что вполне могло привести к потере или искажению некото-
рой части информации. Источники, использованные при составлении «Каталога земле-
трясений Российской империи», существенно различаются по своему происхождению 
и варьируют в диапазоне от личных, непосредственных наблюдений авторов до заим-
ствований из других, публиковавшихся ранее сводок, в том числе зарубежных. Совер-
шенно очевидно, что степень достоверности данных по каждому описанному в катало-
ге землетрясению также будет существенно различаться. Некоторые записи об отдель-
ных землетрясениях в каталоге представляют собой комбинацию из нескольких разно-
родных источников, некоторые – содержат неполную по сравнению с реальными пер-
воисточниками информацию. Последняя ситуация описывается, в частности, в работе 
[10] при анализе исходных данных по исторической сейсмичности Среднего Поволжья. 
Что касается Восточной Сибири, то просмотр списка источников каталога демонстри-



 92 

рует нам интересный факт практически полного исчезновения ссылок на местные пе-
риодические издания после 1871 года. Это связано с отъездом А.П. Орлова из Иркут-
ска, что привело к практически полной невозможности использовать в дальнейшей ра-
боте сообщения иркутских газет. Сведения о землетрясениях в Восточной Сибири за 
период с 1871 по 1889 год, которым каталог заканчивается, заимствованы в подавляю-
щем большинстве случаев из центральной печати, главным образом из газеты «Мос-
ковские ведомости». Необходимо все же отметить, что «Каталог землетрясений Рос-
сийской империи» является фундаментальной работой, сохраняющей свое значение, 
несмотря на указанные недостатки. При его составлении использовались различные ру-
кописные материалы (официальные донесения, письма от очевидцев сейсмических со-
бытий, дневники, данные систематических наблюдений), оригиналы абсолютного боль-
шинства которых утеряны. 

Примером ошибочной оценки параметров исторического землетрясения на основе 
вторичной информации может служить событие 24 февраля (8 марта) 1866 года.  
В «Новом каталоге» указаны следующие параметры: ϕ=51.7(±0.2), λ=104.5(±0.5), М= 
=6.0(±0.7). В качестве источников приводятся три компиляции XIX века [5, 8, 9]. Одна-
ко как раз эти источники содержат достаточно противоречивые сведения. Дословные 
описания в хронологическом порядке выглядят следующим образом. 

В каталоге [8] приводятся очень лаконичные данные по Иркутску и Селенгинску: 
«24-го Февраля. В 11h 44′ утра в Селенгинске было два кратких вертикальных удара 
через 40″ один за другим. В 12-м часу дня в Иркутске также было слышно два легких 
удара землетрясения». Сообщение о землетрясении в Селенгинске, весьма вероятно, 
было получено А.П. Орловым от П.А. Кельберга, занимавшегося в этом городе посто-
янными сейсмическими наблюдениями, и потому может считаться вполне достовер-
ным. Для Иркутска в качестве источника данных указывается газета «Иркутские гу-
бернские ведомости». Забегая вперед, отметим, что первый каталог А.П. Орлова [8] от-
личался намного более точным отображением первичных данных, нежели его после-
дующие работы. 

В сводке [9] просто констатируется факт землетрясения: «24 февраля в 11 ч. утра 
в Селенгинске и в 12 ч. утра в Иркутске по два удара». Как мы видим, по сравнению с 
каталогом [8] здесь уже присутствует искажение данных – с намного меньшей точно-
стью указано время. 

В «Каталоге землетрясений Российской империи» [5] мы находим следующую 
информацию: «24 февраля (ст. ст.) в 11 ч. 30 м. утра в Верхнеудинске два чувстви-
тельных удара землетрясения, одновременно с Иркутском, где было также два удара, 
от которых в здании почтовой конторы треснула стена, а в гимназии повреждены 
колонны; в 11 ч. 44 м. утра два коротких вертикальных удара, следовавших один за 
другим чрез 40″». Здесь, во-первых, добавлено сообщение о «двух чувствительных уда-
рах» в г. Верхнеудинске в 11 ч 30 мин, ощущавшихся в это же время и в Иркутске; во-
вторых, появляются сведения о повреждениях зданий. Далее, в тексте содержится за-
пись о «двух коротких вертикальных ударах» в 11 ч 44 мин, определенно относящаяся 
к Селенгинску (см. [8]), хотя упоминание об этом городе отсутствует. Поскольку «Ка-
талог землетрясений Российской империи» фактически является расширенной версией 
работы [8], логично предположить, что название города было случайно пропущено при 
работе над каталогом или же при подготовке его к изданию. Таким образом, речь идет 
не о двух, а об одном землетрясении в виде двух следующих друг за другом ударов. 
Разница в 14 минут между наблюдениями в разных городах объясняется крайне грубым 
отсчетом времени, характерным для XIX века.  

Принимая во внимание вышеприведенные материалы, предполагая, что здания 
были повреждены в Иркутске, и учитывая характер повреждений, можно оценить ин-
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тенсивность сотрясений минимум в 6 баллов. Именно такие оценки приводятся в рабо-
тах [1, 7]. 

Вместе с тем, данные о повреждениях зданий резко не согласуются с более ран-
ними работами А.П. Орлова и с «Иркутской летописью» [2], где землетрясение харак-
теризуется как «легкий удар». В каталоге [5] в качестве первоисточников указана газета 
«Московские ведомости» и одна из вышедших за рубежом работ А. Перрея, в которых 
материалы могли быть опубликованы в искаженном виде. Если допустить, что инфор-
мация о повреждениях зданий является ложной, то приведенные в работе [7] параметры 
землетрясения теряют смысл. В пользу этого предположения говорит также и то, что 
землетрясение с М=6.0 должно было ощущаться на обширной территории и, соответст-
венно, информация о сильных или умеренных сотрясениях должна была поступить из 
большего числа пунктов, нежели указано в каталоге [5]. Кроме того, землетрясение 
произошло лишь через четыре года после катастрофического Цаганского землетрясе-
ния 12 января 1862 г., когда в обществе еще сохранялся живой интерес к сейсмическим 
событиям. В случае сильного близкорасположенного землетрясения с M=6.0 реакция 
иркутской общественности должна была быть достаточно острой, что, несомненно, 
нашло бы свое отражение в местной печати. Таким образом, в связи с указанными про-
тиворечиями, мы видим необходимость пересмотра параметров землетрясения 24 фев-
раля (8 марта) 1866 г. Единственным способом сделать это представляется повторный 
анализ сообщений местной прессы. 

В газете «Иркутские губернские ведомости» от 26 февраля 1866 года [3], указан-
ной в качестве источника в работе [8], нами обнаружена следующая заметка: 
«ЗЕМЛЕТРЯСЕНИЕ. 24 февраля, в 12 часу дня, в Иркутске слышаны были два легких 
удара землетрясения». Более никакой информации о проявлениях землетрясения в Ир-
кутске ни в этом, ни в последующих номерах не содержится. Именно эта заметка, без-
условно, была использована как А.П. Орловым [8], так и Н.С. Романовым при состав-
лении «Иркутской летописи» [2]. С учетом того, что землетрясение характеризуется 
лишь как «два легких удара», его интенсивность вряд ли превышала 3-4(±0.5) балла; ни 
о каких повреждениях зданий в этом случае не может быть и речи. Что же касается 
проявлений землетрясения в Верхнеудинске (Улан-Удэ), то сведения о них найдены 
также в «Иркутских губернских ведомостях» от 19 марта 1866 г. [4]: «Верхнеудинск. 3 
марта 1866 г. (Корреспонденция). … С начала нынешнего года было несколько легких 
землетрясений, а сколько их, случившихся в ночное время, осталось незамеченными. 
Последнее землетрясение, замеченное мною, было 24 февраля, в половине 12 часа дня. 
Сначала послышался шум, как бы от сильного ветра, затем значительное колебание; 
чрез две минуты вторичный удар. Я был один в комнате и углубился в чтение, как 
вдруг позади меня заскрипели половицы и закачались кресла, на которых я сидел. Я 
вскочил на ноги и, признаюсь, невольно чего-то испугался; от испуга второй удар я ед-
ва заметил, тогда как многие уверяют, что второй удар был сильнее первого. Земле-
трясение это было сильнее всех, случившихся в нынешнем году в нашем городе». Как 
мы видим, интенсивность сотрясений в Верхнеудинске была несколько больше, чем в 
Иркутске, и может быть оценена в 4-5(±0.5) баллов. 

Представленные сообщения местной периодической печати, вместе с наблюде-
ниями П.А. Кельберга в Селенгинске, следует рассматривать как первоисточники дан-
ных по землетрясению 24 февраля (8 марта) 1866 г. К сожалению, несмотря на сделан-
ные в различные библиотеки запросы, нам не удалось получить копию материалов из 
газеты «Московские ведомости». Хотя на окончательные выводы эта информация, ско-
рее всего, не повлияет, тем не менее стало бы возможным установить, на каком этапе 
произошло искажение данных в «Каталоге землетрясений Российской империи» [5], 
повлиявшее впоследствии на оценку параметров землетрясения в «Новом каталоге» [7]. 
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Локализация эпицентра землетрясения в пределах Южного Байкала в свете полу-
ченных данных сомнительна, поскольку в этом случае в Иркутске наблюдались бы бо-
лее заметные эффекты. Принимая во внимание, что в Селенгинске (∆≈135 км) и в Ир-
кутске (∆≈150 км) интенсивность сотрясений вряд ли превышала 4 балла, а в Верхне-
удинске (∆≈90 км) макросейсмические эффекты можно оценить в 4-5 баллов, эпицентр 
землетрясения 24 февраля 1866 года правильнее будет отнести к району дельты р.  
Селенги со следующими значениями координат: ϕ=52.3(±0.3); λ=106.5(±0.5). Следует 
внести коррективы и в оценку магнитуды землетрясения: более реальное ее значение 
М=5.5(±0.3). 

В рамках настоящей работы мы рассмотрели лишь один пример коррекции пара-
метров исторического землетрясения на основании пересмотра первичных материалов. 
Однако анализ макросейсмических сводок XIX века демонстрирует нам необходимость 
тщательной ревизии некоторых современных представлений о исторической сейсмич-
ности в целом. Для Восточной Сибири, с учетом общей ограниченности исторических 
материалов по сравнению с некоторыми другими сейсмоопасными территориями, эти 
работы представляются особенно актуальными. 
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Распространение кайнозойского вулканизма в Центральной Азии объяснялось: 1) 

локальным воздыманием глубинного материала [3, 10 и др.], 2) деформациями лито-
сферы в связи с Индо-Азиатской коллизией [4 и др.] и 3) подъемом крупного мантий-
ного конвективного потока или более мелких плюмов, зарождающихся на границе яд-
ро-мантия [2, 11 и др.]. Многочисленные исследования подтвердили зависимость про-
цессов рифтогенеза от межплитного взаимодействия, в том числе и Индо-Азиатской 
коллизии, хотя характер этой зависимости остается пока слабоизученным. Воздействие 
Индийского индентера запечатлено в кайнозойских тектонических деформациях верх-
ней части коры Центральной Азии. Из результатов фрактального анализа размерности 
тектонических блоков следует максимальный суммарный эффект этого воздействия на 
верхнюю часть коры в зоне Индо-Азиатской коллизии и его последовательное ослабле-
ние в северном направлении. В Центральной Монголии воздействие индентера ни-
чтожно мало, а в Байкальской рифтовой системе ярко проявлено растяжение коры, обу-
словленное местным источником тектонических сил [14]. По механизмам очагов зем-
летрясений, современное сжатие распространяется в коре Центральной Азии от зоны 
Индо-Азиатской коллизии и охватывает юго-западную часть Байкальской рифтовой 
системы [19]. Здесь установлены надвиги, свидетельствующие о проявлении субмери-
дионального сжатия верхней части коры в плиоцен-четвертичное время [5]. В течение 
последних 2 млн лет вулканизм внутренних районов Азии сначала (2,0-1,5 млн л.н.) 
развивался асинхронно с вулканизмом районов межплитных коллизионных границ, но 
затем, в последние 1,2 млн лет (а особенно в последние 0,6 млн лет), перешел в стадию 
синхронизации. По-видимому, в интервале 2,0-1,5 млн л.н. процессы межплитного 
взаимодействия не влияли на внутриплитные процессы, но в дальнейшем механизм та-
кого влияния стал определяющим [7]. Синхронизация вулканизма Внутренней Азии с 
вулканизмом межплитных конвергентных границ в течение последних 23 млн лет на-
ступала периодически с интервалом 2,5-3,0 млн лет, отражая общий импульсный ха-
рактер развития тектонических и магматических процессов [17]. 

Высокие скорости нижней мантии, установленные под Центральной Азией [13], 
поставили под сомнение роль подъема материала с нижнемантийных глубин. Исходя из 
отличия компонентного состава мантийных расплавов Центральной Азии от плюмовых 
мантийных расплавов Восточной Африки по изотопам Sr, Nd и Pb и других особенно-
стей новейших тектонических и магматических процессов было высказано предполо-
жение, что низкоскоростные аномалии Центральной Азии лишь подобны плюмам (в 
понимании Моргана) по однонаправленному пространственно-временному смещению 
вулканизма и, в отличие от них, должны иметь верхнемантийное происхождение [6]. 
Гипотетические «плюмы» моделировались в гравитационном поле полигональными 
призмами, предположительно протягивающимися в мантии Центральной Азии от 670 
до 200-150 км [20]. Между тем скоростная модель верхней мантии с высоким разреше-
нием по поверхностным S-волнам, построенная В.М. Кожевниковым и Т.Б. Яновской, 
послужила основой для заключения об ярусной кайнозойской динамике верхней ман-
тии. В глубинном ярусе 350-200 км был выделен Забайкальский низкоскоростной до-
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мен, а в глубинном ярусе 200-50 км – Саяно-Монгольский, Охотоморский и Филиппи-
номорский низкоскоростные домены. Происхождение Забайкальского низкоскоростно-
го домена связывалось с процессами мезозойско-кайнозойской субдукции океаниче-
ских плит под Восточную Азию, а Саяно-Монгольского домена – с влиянием на Цен-
тральную Азию процессов Индо-Азиатской коллизии [8, 17, 18]. В последнее время 
опубликованы и геохимические работы, в которых развитие вулканизма отдельных тер-
риторий Центральной Азии рассматривалось вне плюмовой гипотезы. В частности, 
кайнозойский магматизм Центральной Монголии объяснялся процессами метасомати-
ческого обогащения нижней части литосферы с ее последующим плавлением [12].  

Гипотеза о кайнозойском образовании Саяно-Монгольского низкоскоростного до-
мена подтверждается данными сейсмотомографического профиля МОВАL_2003, по-
строенного по записям обменных SV-волн, полученных при выполнении совместного 
российско-французско-монгольского проекта [16]. Профиль протянулся через низко-
скоростной домен от Сибирской платформы через Юго-Западное Прибайкалье и Цен-
тральную Монголию до Долины Озер и Гобийского Алтая. Подошва домена на новом 
профиле хорошо выражена и подчеркивается субгоризонтальным низкоскоростным 
слоем глубин 210-190 км. На уровне 220-240 км мантия постепенно приобретает нор-
мальные скоростные характеристики. Определение глубины подошвы Саяно-Монголь-
ского домена по обменным SV-волнам хорошо согласуется с ее прежним определением 
по поверхностным S-волнам.  

Мы предполагаем, что переход от приподошвенного низкоскоростного слоя Сая-
но-Монгольского домена к более глубокой мантии нормальных скоростей имеет значе-
ние раздела Леман, т.е. раздела, контролирующего латеральные перемещения мантий-
ных слоев килем кратонной литосферы. Определяющая динамическая роль раздела 
обусловлена сокращением коры и мантии Центральной Азии в процессе кайнозойского 
сближения двух крупных кратонных блоков – Индийского индентера и Сибирской 
платформы. Низкоскоростной приподошвенный слой домена играл роль поверхности, 
по которой сжимающие усилия со стороны Индийского индентера передавались в ман-
тии Центральной Азии до кратонного киля Сибирской платформы.  

Установленные пространственные различия характера деформаций верхней части 
коры между Индийским индентером и Сибирской платформой [14] косвенным образом 
свидетельствуют о пространственной смене мантийной динамики. Скоростная структу-
ра Саяно-Монгольского домена на профиле МОВАL_2003 интерпретируется нами в 
рамках модели мантийной деламинации. Механизм деламинации заключался в том, 
что, благодаря эпизодическому нарастанию коллизионного бокового давления, контра-
стность физических свойств слоев верхней мантии возрастала с нарушением слоисто-
сти. В северной части профиля МОВАL_2003, под юго-западной частью Байкальской 
рифтовой системы, реализовался механизм поднятия низкоскоростного материала от 
слоя раздела Леман. В южной части профиля мантийная динамика была иной. В каче-
стве ее показателя служит Восточно-Хангайский блок нормальных скоростей, обосо-
бившийся от протяженного глубинного слоя мантии нормальных скоростей (на профи-
ле слой занимает глубины 180-120 км) и погрузившийся в менее плотный слой раздела 
Леман до подошвы Саяно-Монгольского домена с высвобождением надблокового про-
странства для низкоскоростной Восточно-Хангайской линзы.  

Мы связываем пространственно-временное развитие кайнозойского вулканизма 
Центральной Азии с динамикой Саяно-Монгольского домена. Уже в палеоцене вулка-
низм проявился в Центральной и Заалтайской Гоби [1, 11]. Вулканические ареалы на-
ходятся в пределах Южно-Монгольской локальной низкоскоростной аномалии, резко 
выраженной на глубине 200 км. Аномалия пространственно приходится на область со-
вмещения Саяно-Монгольского домена с более глубинным Забайкальским доменом 
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(см. местоположение аномалии в работе [8]). Во временном интервале 32-28 млн л.н. 
был активным только южный край домена под Долиной Озер. Одновременно с магма-
тизмом этой территории развивался магматизм Хилокской и Еравнинской впадин За-
падного Забайкалья. В это время образовался магматический коридор, протянувшийся 
от Тибета до Западного Забайкалья [17]. Раздел Леман активизировался на этом этапе 
между Индийским индентером и юго-восточной частью Сибирской платформы. В ре-
зультате структурной перестройки зоны конвергенции плит Северо-Восточной Паци-
фики и Евразии на олигоцен-миоценовом рубеже (около 23 млн л.н.) Восточная Азия 
испытала мощный импульс надсубдукционного магматизма и растяжения, повлекшего 
за собой активизацию раздела Леман между Индийским индентером и юго-западной 
частью Сибирской платформы. Это событие и было определяющим для последующего 
неоген-четвертичного оформления Саяно-Монгольского домена.  

Мантийная динамика восходящего потока от низкоскоростного слоя раздела Ле-
ман выражена в Юго-Западном Прибайкалье вулканизмом временного интервала ран-
него миоцена 22-17 млн л.н. Cтруктурный парагенезис погруженного блока и надбло-
ковой низкоскоростной линзы Восточного Хангая образовался позже. Он характеризо-
вался развитием магматизма в Восточно-Хангайском ареале во временном интервале 
среднего-позднего миоцена от 15,6 до 9,7 млн л.н. (новые K-Ar датировки авторов). 
Придавая установленному вулканическому интервалу Восточно-Хангайского ареала 
маркирующее значение для структурного парагенезиса «опущенный мантийный блок – 
низкоскоростная линза», мы определяем масштабы пространственного распростране-
ния процессов, связанных с его образованием в Центральной Монголии, по развитию 
одновозрастного вулканизма. Опубликована серия K-Ar датировок в интервале 15,5-
14,3 млн лет для района среднего течения Орхона (Угейнурский ареал) и датировки 
12,5 и 11,5 млн лет – для нижнего течения р. Хануй (север Хануйского ареала). Лавы 
Дзабханского ареала охарактеризованы датами 16,1 млн лет, а Байдарикского – дати-
ровкой небольшого лавового фрагмента 14,8 млн лет [1, 9]. Вслед за Е.В. Девяткиным 
[1], можно принять узкий возрастной диапазон датировок 13,2-12,2 млн лет, получен-
ный 40Ar/39Ar методом для среднемиоценового лавового слоя III Долино-Озерского 
ареала [15].  

Вырисовывается картина Т-образного сочленения средне-позднемиоценовых 
магмоконтролирующих структур – Дзабхан-Долино-Озерской и Угейнур-Восточно-
Хангайской. Датировки лав меняются вдоль Дзабхан-Долино-Озерской зоны от ~16 
млн лет на северо-западе до интервала 13,2-12,2 млн лет на юго-востоке. В северо-
восточной части Угейнур-Восточно-Хангайской зоны вулканизм датирован узким диа-
пазоном 15,5-14,3 млн лет. Только в ее юго-западной части более широкий интервал 
датировок свидетельствует о продолжительных процессах магмообразования 15,6-9,7 
млн лет назад. Установленный в Восточном Хангае структурный парагенезис «опу-
щенный мантийный блок – низкоскоростная линза» рассматривается как локальное яв-
ление в T-образном сочленении магмогенерирующих мантийных зон.  

Вулканическая деятельность последних 8 млн лет служила показателем мантий-
ной динамики, последовавшей после достижения Восточно-Хангайским блоком нор-
мальных скоростей подошвы Саяно-Монгольского низкоскоростного домена. К этому 
временному интервалу произошло фронтальное смещение вулканизма от Долины Озер 
к северу, на Хангай, впервые отмеченное Е.В. Девяткиным. Одновременно вулканизм 
Западного Забайкалья смещался в противоположном направлении – на Хэнтэй (новые 
данные авторов). Пространственно-временное развитие вулканизма в Тибет-Западно-
Забайкальском магматическом коридоре отражало латеральное распространение горя-
чего материала по направлению к формировавшимся позднекайнозойским сводам. 
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В настоящее время в структурах Кузнецкого Алатау (западная часть Алтае-Саян-
ской складчатой области – АССО) выделяются два венд-кембрийских вулканоплутони-
ческих пояса (ВПП): Алатауский ВПП с островодужными ассоциациями и Алтае-
Кузнецкий ВПП с окраиноморскими и (или) океаническими ассоциациями [1, 2]. Эти 
пояса характеризуются различным геологическим строением, набором магматических и 
вулканогенных ассоциаций. Установлено, что в Алатауском ВПП вулканогенные 
отложения представлены только породами толеитового ряда (чумайский плагиориолит-
базальтовый комплекс, V–Є1), в то время как в Алтае-Кузнецком ВПП – субщелочного 
ряда (усть-анзасский трахит-трахибазальт-базальтовый (Є1) и берикульский риодацит-
базальт-трахибазальтовый комплекс (Є2)). В каждом из выделенных ВПП отмечаются 
разнообразные по вещественному составу гранитоидные и габбро-гранитные ассоциа-
ции раннепалеозойского возраста, образующие в совокупности крупные полихронные 
батолиты и массивы. 

Главная цель данной работы заключается в выяснении сходства и различия внут-
реннего строения, вещественного состава, возраста и источников формирования ранне-
палеозойских магматических ассоциаций, расположенных в различных структурно-
формационных зонах (Алатауский и Алтае-Кузнецкий ВПП) северной части Кузнецко-
го Алатау. Особое внимание уделялось тем гранитоидным батолитам (очаговым аре-
алам), в строении которых участвуют разнообразные по вещественному составу грани-
тоидные и габбро-гранитные ассоциации, являющиеся реперными и петротипическими 
в общей схеме интрузивного магматизма западной части АССО и наиболее ярко отра-
жающие характерные черты эволюции раннепалеозойского магматизма этого региона. 
В качестве объектов исследования были выбраны гранитоидные и габбро-гранитные 
ассоциации (комплексы) раннепалеозойского возраста в составе Кожуховского поли-
хронного батолита, расположенного в Чумайском блоке Алатауского ВПП, и Дудетско-
го полихронного батолита и его сателлитов в Центрально-Мартайгинском поднятии 
Кузнецко-Алатауского ВПП.  

Кожуховский полихронный батолит. В строении этого батолита принимают 
участие несколько разновозрастных гранитоидных ассоциаций, относящихся к различ-
ным формационным типам (от ранних к поздним): тылинский тоналит-плагиогранит-
ный (Тылинский массив), мартайгинский квардиорит-тоналит(гранодиорит)-гранитный 
(Кожуховский массив) и краснокаменский монцодиорит-граносиенитовый (Краснока-
менский массив) комплексы. Вмешающими породами для этих ассоциаций являются 
островодужные вулканиты чумайского плагиориолит-базальтового комплекса венд-
раннекембрийского возраста. Анализ вещественного состава пород Кожуховского ба-
толита позволил выделить в нем три петрохимических типа гранитоидов: толеитовые, 
известково-щелочные и субщелочные. 
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К гранитоидам толеитового ряда относятся интрузивные образования Тылинского 
массива, в строении которого принимают участие кварцевые диориты, тоналиты и пла-
гиограниты. По петрохимическому составу породы этого массива отвечают низкогли-
ноземистым тоналитам и трондьемитам. Для них характерны низкие содержания K2O 
(0.1-0.6 мас.%), Rb (2.4-5.4 г/т), Sr (161-225 г/т), Ва (86-111 г/т), Nb (0.7 г/т), Ta (0.33 г/т) 
и ΣРЗЭ (15-40 г/т). Спектры рапределения редкоземельных элементов (РЗЭ), нормиро-
ванные по хондриту, имеют симметричную форму с максимумом по Eu (La/YbN = 0.94–
1.36, Eu/Eu*N = 1.4–4.2). Из других особенностей можно отметить наличие отрицатель-
ных аномалий по Nb, Ta, Ti и положительных по Sr. U-Pb изотопные исследования, вы-
полненные U-Pb методом на SHRIMP-II в ЦИИ ВСЕГЕИ (Санкт-Петербург) по еди-
ничным зернам цирконов из тоналитов Тылинского массива, свидетельствуют, что их 
возраст составляет 532.0±1.9 млн лет. Результаты Nd изотопных исследований показа-
ли, что они характеризуются повышенным отношением 147Sm/144Nd=0.193385, εNd(Т)= 
=+4.5, близким к деплетированной мантии. По вышеперечисленным характеристикам 
плагиогранитоиды Тылинского массива хорошо коррелируются с близкими по вещест-
венному составу раннекембрийскими островодужными толеитовыми плагиогранитои-
дами Восточной Тувы [3]. 

К породам известково-щелочного (андезитового) ряда относятся интрузивные об-
разования кожуховского диорит-тоналит-плагиогранитного комплекса, наиболее полно 
представленные в одноименном массиве. По вещественному составу породы Кожухов-
ского массива отличаются от предшествующих гранитоидов более высоким содержа-
нием K2O (0.6-2.4 мас.%), Rb (11-44 г/т), Sr (273-401), Ва (164-530 г/т), Nb (0.6-2.4 г/т), 
Ta (0.25-0.41 г/т). По содержанию РЗЭ и спектров их распределения они характеризу-
ются преобладанием легких лантаноидов над тяжелыми и отсутствием минимума по Eu 
(ΣРЗЭ = 49-111 г/т, La/YbN = 2.8–6.7; Eu/Eu*N = 0.8–1.0), Nb, Ta и Ti. Изотопно-
геохронологические исследования, проведенные в ИГГД РАН (Санкт-Петербург) U-Pb 
методом по циркону из тоналитов Кожуховского массива, свидетельствуют, что их воз-
раст составляет 500.4±7.0 млн лет. Результаты Nd изотопных исследований показали, 
что они характеризуются отношениеми 147Sm/144Nd = 0.136277 и величинами εNd(Т) = 
+4.2 и Nd модельным возрастом пород TNd(DM-2st) = 0.9 млрд лет.  

Субщелочные породы в Кожуховском батолите представлены интрузивными об-
разованиями Краснокаменского монцодиорит-сиенит-граносиенитового массива. В от-
личие от пород предшествующей интрузивной ассоциации, гранитоиды этого массива 
характеризуются более высокими содержаниями K2O (2.4-2.8 мас.%), Rb (41-58 г/т), Sr 
(870-1050 г/т), Ва (803-940 г/т), Nb (2.8-6.2 г/т) и Ta (0.4-0.9 г/т). По содержаниям РЗЭ 
они не отличаются от пород Кожуховского массива. На мультиэлементных диаграммах 
отмечаются отчетливые минимумы по Nb, Ta, Ti, Zr, Hf. Возраст пород Краснокамен-
ского массива, полученный U-Pb изотопным методом по циркону из кварцевых мон-
цодиоритов, равен 503.9±6.7 млн лет. Результаты Nd изотопных исследований квар-
цевых монцодиоритов показали, что они характеризуются отношениями 147Sm/144Nd = 
=0.123994, εNd(Т) = +4.8, а Nd модельный возраст протолита пород TNd (DM-2st) = 0.8 
млрд лет. По вышеперечисленным изотопно-геохимическим параметрам и возрасту по-
роды Краснокаменского и Кожуховского массивов сопоставляются с позднекембрий-
ско-ордовикскими гранитоидными ассоциациями сопредельных регионов АССО (Тува, 
Горная Шория, Западная Монголия) [2-9], формирование которых связано с аккреци-
онно-коллизионными геодинамическими обстановками.  

Дудетский полихронный батолит и его сателлиты. Этот батолит расположен в 
центральной части Центрально-Мартайгинского поднятия Алтае-Кузнецкого ВПП. 
Главным отличием Дудетского батолита от Кожуховского является преимущественное 
развитие в его составе интрузивных ассоциаций (комплексов) субщелочного и в не-
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большом объеме щелочного при полном отсутствии пород толеитового и известково-
щелочного рядов. В составе батолита выделяются (от ранних к поздним): таскыльский 
габброидный комплекс среднекембрийского возраста, горячегорский тералит-основной 
фойдолит-фойяит-карбонатитовый, малодудетский монцогаббро-монцодиорит-грано-
сиенитовый и карнаюльский граносиенит-лейкогранитный комплексы позднекембрий-
ско-раннеордовикского возраста [1, 10-12]. Вмещающими породами для этих ассоциа-
ций являются преимущественно раннекембрийские вулканиты усть-анзасского трахит-
трахибазальт-базальтового комплекса и среднекембрийские берикульского риодацит-
базальт-трахибазальтового. Образования щелочного ряда (горячегорский щелочно-габ-
броидный комплекс) рассмотрены подробно в [11]. Породы субщелочного ряда будут 
рассмотрены на примере малодудетского (Малодудетский, Кайдаловский и Ударнин-
ский массивы) и карнаюльского (Карнаюльский массив) комплексов.  

В составе малодудетского коплекса выделяются монцогаббро, монцодиориты, 
кварцевые монцодиориты, сиениты и кварцевые сиениты. Монцодиориты и кварцевые 
монцодиориты имеют преимущественное развитие и наиболее полно представлены в 
Малодудетском массиве. Сиениты и кварцевые сиениты развиты в меньшем объеме и 
наблюдаются в ряде мелких массивов (Кайдаловский, Ударнинский и др. массивы), 
развитых главным образом по периферии Дудетского батолита. Характерной чертой 
пород малодудетского комплекса, в отличие от субщелочных пород краснокаменского 
комплекса в Кожуховском батолите, является их более высокая общая щелочность, ка-
лиевость (K2O = 1.7-6.1 мас.%), а также более высокие содержания Hf (1.2-12.2 г/т), Zr 
(40-518 г/т) и особенно Nb (8.5-71.9 г/т) и Ta (0.7-3.8 г/т). Все эти черты характерны для 
гранитоидов субщелочного ряда. Такие высокие концентрации Nb и Ta, вероятнее все-
го, свидетельствуют о происхождении исходных расплавов из обогащенного мантийно-
го источника. По содержанию РЗЭ и характеру их распределения породы комплекса 
обнаруживают некоторое отличие друг от друга. Монцогаббро и монцодиориты харак-
теризуются более устойчивыми содержаниями легких и тяжелых лантаноидов и отсут-
ствием минимума по Eu (ΣРЗЭ = 105-160 г/т, La/YbN=5.8-6.8, Eu/Eu*N=0.8-1.1), в то 
время как сиениты и кварцевые сиениты обнаруживают более высокие вариации этих 
параметров, наличие ярко выраженного минимума по Eu (ΣРЗЭ = 45-230 г/т, La/YbN= 
=4.0-14.9, Eu/Eu*N=0.4-0.9), Sr, Ti и максимумов по Hf и Zr. Такие особенности состава 
пород малодудетского комплекса свидетельствуют о сильной дифференцированности 
исходного расплава. Изотопно-геохронологические исследования, проведенные U-Pb 
методом по цирконам из монцодиоритов, показали, что они имеют конкордантные зна-
чения возраста, равные 485.0±2.9 млн лет (Малодудетский массив), а из сиенитов 
498.4±1 млн лет (Кайдаловский массив) и 495.2±4.5 млн лет (Ударнинский массив). Ре-
зультаты Nd изотопных исследований, проведенных по сиенитам малодудетского ком-
плекса, показали, что они характеризуются низкими значениями величин 147Sm/144Nd= 
=0.101398, εNd(Т)=+1.9 и более древними Nd модельными возрастами пород TNd(DM-
2st)=1.08 млрд лет. Такие изотопные параметры свидетельствуют о более высоком 
вкладе коровой составляющей при магмогенерации исходного расплава, что сущест-
венно отличает их от субщелочных пород краснокаменского комплекса в Кожуховском 
батолите. В целом же, по вещественному составу и изотопно-геохимическим парамет-
рам интрузивные образования малодудетского комплекса сопоставляются с габбро-
монцодиорит-граносиенитовыми ассоциациями Восточной Тувы (Зубовский массив, 
Каахемский батолит) и Батеневского кряжа (массив Самсон, Туимский батолит) [3, 13].  

В составе карнаюльского граносиенит-лейкогранитного комплекса выделяются 
граносиениты, мелано- и лейкограниты, наиболее ярко представленные в одноименном 
массиве. По петрохимическому составу породы этого комплекса не отличаются от 
субщелочных пород краснокаменского комплекса, но в отличие от пород малодудет-
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ского комплекса они имеют белее низкую общую щелочность и калиевость. По содер-
жанию редких элементов они занимают промежуточное положение между породами 
краснокаменского и малодудетского комплексов. Спектры распределения РЗЭ в них 
аналогичны породам малодудетского и краснокаменского комплексов. На мультиэле-
ментных диаграммах наблюдаются слабовыраженные минимумы по Nb, Ta и Ti. Воз-
раст пород, полученный U-Pb изотопным методом по циркону из граносиенитов, со-
ставляет 491.9±7.5 млн лет. Результаты Nd изотопных исследований этих пород пока-
зали, что они характеризуются отношениями 147Sm/144Nd = 0.096701, εNd(Т)= + 3.6 и 
TNd(DM-2st) = 0.9 млрд лет. Эти изотопные параметры свидетельствуют о меньшем 
вкладе коровой компоненты, в отличие от пород малодудетского комплекса, при маг-
могенерации. 

Результаты комплексных исследований, проведенных в северной части Кузнецко-
го Алатау по раннепалеозойским магматическим ассоциациям, входящим в состав Ко-
жуховского и Дудетского батолитов, показали, что в их строении принимают участие 
гранитоидные и габбро-гранитные ассоциации, отличающиеся друг от друга вещест-
венным составом, возрастом, источниками и геодинамическими обстановками форми-
рования.  

Установлено, что в составе Кожуховского полихронного батолита (Алатауский 
ВПП) выделяются гранитоиды толеитового, известково-щелочного и субщелочного ря-
да, в то время как в Дудетском полихронном батолите (Алтае-Кузнецкий ВПП) пре-
имущественно развиты породы субщелочного, в меньшей степени щелочного рядов. 

Изотопно-геохронологические исследования позволили установить, что формиро-
вание гранитоидов в Кожуховском батолите происходило в интервале 530-500 млн лет, 
в Дудетском батолите – 500-485 млн лет. При этом в Кожуховском батолите выделяет-
ся два этапа формирования гранитоидов. На первом этапе (530±5 млн лет) происходило 
формирование островодужных толеитовых плагиогранитоидов тылинского комплекса, 
на втором этапе (500±5 млн лет), в аккреционно-коллизионной геодинамической обста-
новке, известково-щелочных гранитоидов мартайгинского и субщелочных краснока-
менского комплексов. В Дудетском батолите формирование гранитоидных комплексов 
происходило в узком возрастном интервале 500-485 млн лет, совпадающем со време-
нем формирования субщелочных гранитоидов в Кожуховском батолите. 

Nd изотопные исследования позволили установить, что гранитоиды Кожуховско-
го батолита характеризуются устойчивыми параметрами εNd (+4.2…+4.8) и модельны-
ми возрастами пород 0.9–0.8 млрд лет. Главным источником для их формирования, ве-
роятнее всего, служили породы океанического основания островной дуги. Интрузивные 
ассоциации (малодудетский и карнаюльский комплексы) в Дудетском батолите обна-
руживают более низкие значения параметров εNd (+1.9 …+3.6) и более древние Nd мо-
дельные возраста пород (1.1-0.9 млрд лет). С учетом повышенной щелочности пород 
этих комплексов такие широкие вариации изотопных параметров могут быть следстви-
ем разного вклада в генерацию гранитоидных магм мантийного источника, признаки 
которого сейчас установлены на примере карбонатитсодержащей щелочно-габброид-
ной ассоциации (509±10 млн лет) с параметрами εNd, варьирующими в диапазоне +5.0 
… +5.7. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ (грант № 06-05-64767) и 
Президиума СО РАН (ИП № 10.7.2). 
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В Чу-Илийском районе раннепалеозойские комплексы распространены в виде 

протяженной, почти непрерывной полосы северо-западного простирания между масси-
вами с докембрийскими сиалическими комплексами: чуйско-кендыктасским на юго-
западе и актау-джунгарским на северо-востоке [6]. Первично массивы принадлежали 
единой зоне перехода от континента к океану, развивавшейся в конвергентном режиме. 
В среднем-позднем ордовике по косым продольным сдвигам произошли крупномас-
штабные перемещения структуры. В результате в Чу-Илийском районе тектонически 
совмещены комплексы фронтальной и тыловой частей раннепалеозойской окраины. 
Первые представлены офиолитами и островодужными комплексами Жалаир-Найман-
ской зоны, а вторые – комплексами внутриконтинентального рифтогенного прогиба 
Сарытумской и Бурунтауской зон (рисунок). В районе, кроме сравнительно просто по-
строенных и детально изученных ордовикских и нижнесилурийских отложений [6], 
широко распространены сложно построенные образования проблематичного возраста, 
стратиграфического положения и геодинамической природы, которые и рассматрива-
ются ниже. 

В Жалаир-Найманской зоне офиолиты слагают протяженные (до 200 км) полосы 
и отдельные массивы. В плутонической части отмечается обычный разрез. Внизу по-
мимо гарцбургитов присутствуют лерцолиты. В верхней части типичен уровень такси-
товых габбро, сменяющийся комплексом долеритовых даек. На близком структурном 
уровне присутствуют плагиограниты. В нижней части они выполняют тонкие, до 1 мм, 
инъекции в базитах, а выше – дайки или мощные залежи, которые в районе гор Байгара 
в Андассайском массиве имеют мощность до 200 м. Мощный (>1 км) разрез гранитод-
ной серии, имеющей постепенный переход с габброидами без дайкового комплекса, 
наблюдается в горах Дуланкара. К эффузивной части разреза относилась базальтоидная 
ащисуйская свита проблематичного (V-Є1?; Є3-O1?) возраста [6]. В горах Дуланкара и к 
северо-западу от гор Джамбул установлено, что выше плутонической части располага-
ется базальт-риолитовая серия. В горах Дуланкара с ней связаны колчеданные залежи. 
Выше залегает тектонический покров, состоящий из базальтов ащисуйской свиты, вен-
чающейся пачкой переслаивающихся кремней, яшм, доломитов и базальтов. На ащи-
суйской свите с перемывом залегает терригенная джамбульская свита. Практически по-
всеместно стратиграфическая последовательность этого покрова перевернута. В осно-
вании джамбульской свиты в горах Дуланкара присутствуют конгломерато-брекчии с 
обломками пород ащисуйской свиты. К юго-западу от гор Байгара в кремнях ащисуй-
ской свиты, переслаивающихся с базальтами и доломитами, собраны конодонты 
Phakelodus elongatus (An), Ph. tenuis (Müller), Furnishina cf. F. vasmerae Müller and 
Hintz, Gapparodus sp. Комплекс характерен для сакского яруса низов верхнего кембрия. 
Выше с базальными гравелито-бречиями залегает джамбульская свита. Позднекем-
брийские конодонты в разрезе ащисуйской свиты собраны нами также северо-западнее 
гор Джамбул. Офиолиты и контрастную серию можно рассматривать как комплексы 
энсиматической дуги и ее основания, а ащисуйскую свиту – как комплекс бассейна ме-
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жду дугой и континентальной окраиной. Джамбульская свита фиксирует коллизионное 
сближение этих структур, а также континентальной окраины, на которой развивался 
позднекембрийский вулканический пояс. Пояс представлен сулусайской свитой. По-
следняя в горах Кендыктас перекрывает чехол массива – жайсанскую свиту (Є2-Є3), 
верхний возрастной предел которой определен по конодонтам Furnishina sp., Prooneo-
todus sp. Сулусайская свита представлена андезитами, их туфами и туффитами. Она с 
размывом перекрывается джамбульской свитой. Возраст джамбульской свиты по бра-
хиоподам определяется как Є3-О1 [6]. Обнаруженные в джамбульской свите конодонты 
пока не дают уточнения. Юго-западнее гор Байгара офиолиты и джамбульская свита с 
размывом перекрываются преимущественно терригенной, с туфами кислого состава в 
средней части, каратальской свитой. Она охарактеризована позднеаренигскими грапто-
литами [6]. Известняки нижней подсвиты содержат конодонты зоны Oepikodus evae 
нижнего аренига. 
 

 
 

Cхема структурной зональности и распространения палеозойских комплексов в Чу-Илийском районе. 
1 – рыхлые кайнозойские отложения; 2 – гранитоиды позднего палеозоя; 3-4 – комплексы среднепалео-
зойской активной окраины: 3 – девонские гранитоиды, 4 – стратифицированные силурийские, девонские и 
каменноугольные образования; 5-8 – ордовикские комплексы: 5 – гранитоиды, 6 – флиш и олистостромы, 7 – 
вулканиты, 8 – терригенно-карбонатные чехлы; 9 – флиш верхнего кембрия-нижнего ордовика; 10 – 
терригенно-карбонатный чехол среднего-верхнего кембрия; 11 – офиолиты; 12-13 – рифтогенные комплексы 
позднего кембрия-ордовика: 12 – кремнисто-базальтовые, 13 – терригенно-кремнистые; 14 – докембрийские 
метаморфические комплексы; 15 – высокобарические комплексы сутурных зон; 16 – крупные разломы на 
поверхности и погребенные (а). Цифрами обозначены: римскими – I – Чуйско-Кендыктасский массив, II – 
Джалаир-Найманская зона, III – Сарытумская зона, IV – Бурунтауская зона (край АктауДжунгарского 
массива); в треугольниках объекты – 1 – горы Кедыктас, 2 – горы Джамбул, 3 – горы Байгара, 4 – горы 
Котнак, 5 – колодец Майтукен-Дарбаза, 6 – месторождение Бурултас, 7 – горы Дуланкара, 8 – 
месторождение Чиганак. 
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Новые конодонтовые датировки согласуются с данными возрастов по изотопии 
[7]. Плагиограниты из разреза офиолитов на р. Сулусай по цирконам имеют возраст 510 
млн лет. Самые молодые обломочные цирконы из песчаников джамбульской свиты 
имеют возраст 485 млн лет.  

В Сарытумской и Бурунтауской зонах раннепалеозойские комплексы слагают па-
кет тектонических покровов. В нижнем покрове распространены вулканогенные поро-
ды контрастной серии с преобладанием щелочных базальтоидов и их туфов (жалгыз-
ская и болгожинская свиты). Базальтоиды отличают повышенные, до рудных, содержа-
ния титана [1]. Нами доказано, что эти свиты тождественны. На всем протяжении поло-
сы их распространения в многочисленных точках в кремнях среди базальтов обнаруже-
ны конодонты, принадлежащие стратиграфическому интервалу от зоны Paltodus deltifer 
верхней части тремадокского яруса до зоны Paroistodus horridus нижнего лланвирна. В 
большинстве точек конодонты принадлежат зонам Oepikodus evae и Periodon flabellum 
аренигского яруса. В этом покрове эффузивы ассоциируют с габбро-диорит-плагио-
гранитным котнакским комплексом [6]. Ранее жалгызская свита условно датировалась 
ранним кембрием. Для болгожинской свиты по трилобитам и граптолитам устанавли-
вался аренигский возраст [6, 1]. Близкий структурный уровень занимают эффузивные и 
плутонические комплексы к югу от гор Котнак. Здесь базальты располагаются выше 
изотропных габбро и долеритовых даек, сходных с офиолитовыми. В линзе кремней на 
простирании горизонта красных яшм среди базальтов обнаружены конодонты зоны P. 
flabellum верхней части аренигского яруса. Прежде эта толща сопоставлялась с ащи-
суйской свитой [3].  

Структурно выше располагается покров, сложенный мелководными осадочными 
породами дарбазинской свиты. В разрезе преобладают доломиты с отдельными про-
слоями углистых сланцев, фтанитов, известняков, кварцевых и полимиктовых песчани-
ков. Свита ранее датировалась по онколитам и акритархам вендом-ранним кембрием [6, 
1]. В южной зоне месторождения Бурултас среди известняков и доломитов дарбазин-
ской свиты в горизонтах фтанитов, стратиграфическая принадлежность которых оста-
ется спорной, найдены конодонты зон P. flabellum и P. horridus. 

Выше дарбазинской свиты залегает толща, представленная алевролитами, глини-
стыми и углисто-глинистыми сланцами с горизонтами кварцевых песчаников и «тилли-
топодобных» конгломератов. К югу от Чиганакского баритового месторождения толща 
кварцевых песчаников стратиграфически подстилается толщей туффитов. Обе толщи 
по составу и палеонтологическим остаткам сопоставляются нами с каратальской свитой 
Джалаир-Найманской зоны. В 8 км к юго-западу от кол. Майтукен-Дарбаза в кремнях 
среди кварцевых и кварцево-полимиктовых песчаников, алевролитов и глинистых 
сланцев обнаружены конодонты аренигского и нижней части лланвирнского яруса. На 
северо-западном окончании гор Котнак в двух точках у контакта с известняками дарба-
зинской свиты в кремнях в толще кварцево-полимиктовых алевролитов и песчаников с 
линзами базальтов обнаружены конодонты зоны Oepikodus evae нижнего аренига. 

Верхнее положение занимает покров, сложенный бурубайтальской, бурултасской 
и майкульской свитами. Возраст, стратиграфическая последовательность и объем свит 
до сих пор остаются дискуссионными [1, 2, 4, 5]. Наиболее поздними исследованиями 
[8, 9] показано, что конденсированный кремнистый разрез бурубайтальской свиты ох-
ватывает стратиграфический интервал от конодонтовой зоны Eoconodontus notchpeak-
ensis верхнего кембрия до зоны P. horridus нижней части лланвирнского яруса. Наибо-
лее полное представление о разрезе свиты дало изучение Чиганакского баритового 
карьера. Основание разреза срезано разломом, и в нижней части (залегание опрокину-
тое) присутствуют зеленые и красные фосфоритовые песчаники с баритовыми стяже-
ниями, рассеянной и массивной пиритовой минерализацией (20 м). Их сменяют бариты 
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слоистые, замещенные по простиранию переслаивающимися баритами и кремнями (10-
30 м). Выше – конденсированный кремнистый разрез, представленный ленточно пере-
слаивающими светлыми, черными, пестрыми кремнями и кремнеобломочными песча-
никами, сменяющийся красными кремнями, кремнистыми алевролитами, туффитами с 
обломками базальтов (10 м). Венчает разрез пачка (8 м) серых, коричневых и углистых 
аргиллитов и алевролитов. В разрезе установлена непрерывная последовательность ко-
нодонтовых зон от C. angulatus верхнего тремадока до Periodon aculeatus средней части 
лланвирнского яруса. 

Залежь барита прерывисто протягивается примерно на 40 км, маркируя наиболее 
эродированную часть антиформы. На месторождении Улькенсай выше баритов залега-
ют миндалекаменные базальты (3-6 м). Повсеместно кремнистый разрез содержит мно-
гочисленные линзы магнетитовых и окисленных железных руд. 

Выше в карьере залегает олистостромовый комплекс (майкульская или бурултас-
ская свита), в котором нормальнослоистые фрагменты линзообразно чередуются с хао-
тическими. В разрезе преобладают полимиктовые палевые и красные песчаники, алев-
ролиты и аргиллиты с линзами, горизонтами, олистоплаками кремней и линзами крем-
необломочных брекчий, горизонтами глинисто-кремнистых сланцев. Кремни образуют 
линзы мощностью до 10 м. Самые молодые конодонты, обнаруженные в караваеобраз-
ных линзах кремней с нормальными глинистыми поверхностями, относятся к зонам 
Pygodus serra и P. anserinus верхней части лланвирнского – нижней части карадокского 
яруса. На месторождении Бурултас этому уровню соответствует бурултасская свита, с 
которой связано стратиформное свинцово-цинковое оруденение. В разрезе чередуются 
углеродистые алевропесчаники, алевролиты, фтаниты, магнетитовые сланцы, туффиты, 
гравелиты, доломиты. До находок конодонтов свита датировалась ранним кембрием 
[1]. В горизонте черных фтанитов продуктивной пачки центрального рудного поля в 
ряде точек нами найдены конодонты зон P. horridus и P. aculeatus нижнего и среднего 
лланвирна. В структуре северного рудного поля в линзах кремней найдены конодонты 
зоны Pygodus serra, характерные для верхнего лланвирна. Это определяет стратиграфи-
ческий диапазон от низов до верхней части лланвирнского яруса. Особенности рудной 
минерализации свиты имеют черты сходства с современными образованиями глубоко-
водных котловин Красного моря. В пользу сравнения с внутриконтинентальными ком-
плексами свидетельствует состав вулканитов болгожинской (жалгызской) свиты. 

Таким образом, для Чу-Илийского района получена довольно полная возрастная 
характеристика комплексов в диапазоне от верхнего кембрия по средний ордовик, оп-
ределяющих нарушенный латеральный ряд зоны перехода от континенту к океану. 
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Как показано исследованиями последних десятилетий [1], Ольхонский регион 
представляет собой коллизионную систему, возникшую в раннем палеозое в процессе 
аккреции генетически неоднородных террейнов к цоколю Сибирского кратона. С по-
следними этапами коллизии в Ольхонском регионе связано проявление интенсивного 
сдвигового тектогенеза, который захватил также прилегающую область кратона (гра-
ниты приморского комплекса и метаморфические породы сарминской серии). В зонах 
сдвиговых деформаций и оперяющих трещинах отрыва нередко локализованы гранит-
ные жилы [2]. Наряду с этим в сдвиговых зонах фиксируется проявление щелочного 
метасоматоза. Наиболее отчетливо щелочной метасоматоз проявлен в крупной сдвиго-
вой зоне, выделенной В.С. Федоровским в юго-восточной части Приольхонья. Эта зона, 
имеющая форму сигмоиды, огибает Бирхинский массив и тянется в северо-восточном 
направлении, вмещая Аинский массив редкометалльных гранитов, крупное тело габб-
роидов между долиной р. Анги и Тажеранским массивом щелочных и нефелиновых 
сиенитов и собственно Тажеранский массив [3]. 

Метаморфические образования в пределах сдвигой зоны представлены породами 
ангинской серии – главным образом мраморами и амфиболитами, с маломощными про-
слоями высокоглиноземистых сланцев и гнейсов, уровень метаморфизма которых отве-
чает ставролитовой фации [4]. Габброиды краевой части Бирхинского массива, а также 
габброиды прибрежной части Приольхонья в сдвиговой зоне интенсивно динамомета-
морфизованы и преобразованы в биотит-амфибол-плагиоклазовые (±кварц, эпидот) ор-
тосланцы и ортоамфиболиты. Щелочной метасоматоз проявлен в виде микроклиниза-
ции. На геолого-петрографической карте Приольхонья А.С. Ескиным, Ю.А. Морозо-
вым и В.В. Эзом [5] в северо-западном, северном и восточном обрамлении Бирхинского 
массива показано протяженное тело микроклиновых метасоматитов. На широкое раз-
витие кремнещелочного метасоматоза вдоль северной и северо-западной границ Бир-
хинского массива указывали А.Н. Иванов и Б.М. Шмакин [6]. По нашим данным, про-
цессы микроклинизации проявились с разной степенью интенсивности не только в об-
рамлении Бирхинского массива, но и во всей сдвигой зоне. Начальные метасоматиче-
ские преобразования в основном субстрате выражаются в раскислении плагиоклаза, 
замещении амфибола биотитом, интерстициальной микроклинизации и слабом оквар-
цевании, что отвечает гранитизации в условиях нормальной щелочности. Вдоль ло-
кальных зон проявлен прогрессирующий калиевый метасоматоз с замещением круп-
ными порфиробластами микроклина всех минералов, в том числе кварца, с образовани-
ем биотитовых, иногда с обильным цирконом, или, на контакте с мраморами, пироксен-
амфиболовых, с обильным титанитом, сиенитов. Другими распространенными акцес-
сорными минералами метасоматитов являются алланит и апатит. Метасоматиты не свя-
заны с какими-то конкретными магматическими телами, отчетливо приурочены к зоне 
динамометаморфизма, имеют директивную текстуру и прослеживаются на расстоянии 
не менее 40 км, что характерно для метасоматитов зон глубинных разломов. Верхняя 
возрастная граница метасоматоза устанавливается по прорыванию метасоматитов жи-
лами гранитов и пегматитов. 

Бирхинский массив, в эндоконтактовой зоне которого изучались метасоматиты, в 
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центральной части сложен преимущественно габбро и габбро-норитами, а в западной 
части габбро-диоритами и диоритами и, за исключением юго-восточной части, глубоко 
эродирован. Габброиды содержат до 2-3 % биотита (TiО2=3.6-3.7 %, f=36-40 %). Мощ-
ность зон милонитизации и разгнейсования по периферии массива от 250-500 м до 2.5 
км, а в центре массива до нескольких метров. Ранняя стадия преобразования габброи-
дов в зонах динамометаморфизма выражается в исчезновении пироксена, появлении 
амфибола (Al2O3=8.0-8.5 %), раскислении основного плагиоклаза до олигоклаза (Ан28-

30). Далее возрастает содержание биотита (TiO2=2.2-2.9 %, f=43-57 %), вытесняющего 
амфибол, и кварца. Плагиогранитизация развита преимущественно в юго-западной час-
ти массива, здесь же в основном встречаются дайки биотитовых плагиогранитов (Ан23-

27), часто с реликтами апогабброидных бластомилонитов. Следующая стадия представ-
лена микроклинизацией, наиболее интенсивно проявленной в южной, западной и се-
верной эндоконтактовых зонах. Микроклинизация сопровождается увеличением сум-
марного содержания щелочей до 8.5-10 % и К2О до 4-5 вес.%, а при дальнейшем усиле-
нии микроклинизации образуются сиениты с содержаниями K2O=7-10.9 %, при сумме 
Na2O+K2O=11-14 % и SiO2=60.4-64.5 %. Обычно сиениты связаны с микроклинизиро-
ванными диоритами постепенными переходами. Отношение Na2O/K2O в сиенитах со-
ставляет 0.3-0.7. Реже среди метадиоритов и метагабброидов эндоконтактовой зоны 
встречаются маломощные зоны альбитизации (SiO2=62.3 %, Na2O=7.6 %, K2O=2.1 %). 
Для микроклиновых метасоматитов (сиенитов) характерны высокие содержания Ва (в 
отдельных пробах до 3600-5500 г/т), Zr (до 1100-3200 г/т), а также Sr (600-900 г/т), при 
умеренных (но повышенных относительно габбро и диоритов) содержаниях Rb (100-
190 г/т), Nb (до 30 г/т) и Y (до 50 г/т) и пониженных содержаниях элементов группы 
железа, Sc, Cu, а также низких Ве, Sn, Zn, Pb, Th, U. Начальные стадии микроклиниза-
ции сопровождаются увеличением содержаний легких РЗЭ, отношение La/Yb возраста-
ет от 7-11 в габбро до 42-68 в микроклинизированных диоритах, однако собственно 
сиениты характеризуются невысокими содержаниями РЗЭ (50-124 г/т) при отношениях 
La/Yb=18-30. Иногда на спектрах РЗЭ микроклиновых метасоматитов наблюдается ев-
ропиевый максимум. 

В пределах рассматриваемой сдвиговой зоны располагается сигмоидальная дайка, 
повторяющая контур Бирхинского массива, для которой Rb-Sr методом определен воз-
раст внедрения – 480-465 млн лет назад [7]. На этом основании можно предполагать, 
что синсдвиговый метасоматоз имеет близкий возраст. По циркону из пробы биотит-
микроклинового метасоматита (пр. 1206) В.А. Халиловым получен возраст 490 млн лет 
[8]. 

Наряду с метасоматитами Бирхинской сдвиговой зоны изучались мусковитовые ме-
тасоматиты зоны Приморского разлома на границе раннепалеозойской коллизионной сис-
темы и фундамента Сибирской платформы. Синтектонические мусковитовые метасома-
титы развиваются по раннепротерозойским метаморфическим породам сарминской серии 
и анайской свиты и гранитам приморского комплекса. Протяженность зоны тектонитов до 
150 км. В состав сарминской серии входят хлорит-мусковитовые, хлорит-двуслюдяные и 
гранат-биотитовые сланцы, метаэффузивы кислого и среднего состава, гнейсы, амфибо-
литы. Анайская свита представлена кварцитами и высокоглиноземистыми сланцами: 
кварц-серицит (мусковит)-хлоритоидными, кварц-хлорит-хлоритоидными, кварц-муско-
вит-дистен-хлоритоидными, хлоритоид-гранат-ставролитовыми. 

На всем протяжении разлома наложенные деформации в гранитах и метаморфи-
ческих породах сопровождаются мусковитизацией и окварцеванием, но наиболее ин-
тенсивно эти процессы проявились в полосе шириной до 5 км на границе с раннепалео-
зойским комплексом. В процессе преобразования высокоглиноземистых сланцев выде-
ляются две стадии. На ранней – калиевого метасоматоза – в хлоритоидных и гранат-
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ставролитовых сланцах происходит замещение хлоритоида и ставролита мусковитом и 
новообразование граната, который представлен синдеформационными зернами вели-
чиной до 1.5 см. При усилении метасоматоза из темноцветных минералов в мусковито-
вых метасоматитах остается только гранат, укрупняющийся до 2-2.5 см. Вторая стадия 
выражена окварцеванием, когда образуются мусковитовые кварцитосланцы с реликта-
ми граната, хлоритоида, ставролита. 

Мусковитизация проявлена не только в гнейсах и высокоглиноземистых сланцах, но 
и в метабазитах (гранатовых амфиболитах и в эпидот-хлорит-амфиболовых сланцах). 
Гранатовые амфиболиты в зоне стресс-метаморфизма преобразуются сначала в сланцева-
тые крупнозернистые кварц-гранат-биотитовые (с примесью амфибола) метасоматиты, а 
затем в кварц-гранат-мусковитовые метасоматиты. В эпидот-хлорит-амфиболовых слан-
цах мусковитизация сопровождается образованием крупного богатого кальцием граната, 
переполненного включениями эпидота. Амфибол иногда сохраняется в реликтах среди 
мусковита. 

По мусковитам из метасоматитов Приморского разлома получены датировки 
436.4±1.7 и 440±1.6 млн лет [9]. 

Мусковитизация хлоритоидных и хлоритоид-гранат-ставролитовых сланцев со-
провождается увеличением содержаний Si, K, Rb, Sr, Ba, Ве, Nb, Zr, Y и уменьшением 
Zn, V и в меньшей мере Co, Ni при малой подвижности Sc, Cr, Cu. При окварцевании 
инертность проявляют Zr и Th. Практически все остальные рассматриваемые редкие 
элементы при усилении окварцевания выносятся. Редкоземельные элементы при мус-
ковитизации хлоритоид-ставролит-гранатового сланца ведут себя инертно, тогда как 
образование кварц-гранат-мусковитовых метасоматитов по хлоритоидным сланцам со-
провождается увеличением содержаний TRY. При окварцевании происходит интенсив-
ный вынос редкоземельных элементов и Y, с уменьшением их суммарного содержания 
в 3-6 раз по сравнению с субстратом и понижением отношения TRCe/TRY от 4.3-11.8 до 
2.2-2.6. 

Мусковитизация эпидот-хлорит-амфиболовых сланцев сопровождается увеличе-
нием содержаний K, Rb, Ba, Zr, Y, Nb, а также суммы РЗЭ при сохраняющемся отно-
шении TRCe/TRY (6-10.5). 

Биотитизация гранатовых амфиболитов сопровождается увеличением в породах 
содержаний К, Rb, Cs, Y, а на стадии мусковитизации биотитовых апоамфиболитовых 
метасоматитов возрастают содержания Ва и TRCe при увеличении содержания SiO2 и 
некотором уменьшении К2О. 

Выполненные исследования показывают геохимическое сходство щелочных ме-
тасоматитов, формирующихся на стадии сдвиговых деформаций как в собственно ран-
некаледонской коллизионной системе, так и на границе с ней, в фундаменте платфор-
мы. Сходство выражается в отчетливо калиевой специфике метасоматоза, который со-
провождается привносом таких редких элементов, как Rb, Ba, Zr, REE (±Sr, Y, Nb). 
Следует отметить, что калиевый метасоматоз в эндоконтактовой зоне Бирхинского 
массива предшествует выплавлению и кристаллизации гранитов. Поскольку в Бирхин-
ской сдвиговой зоне калиевый метасоматоз проявлен в условиях фации эпидотовых 
амфиболитов, можно предполагать, что в центральной части Приольхонья, где мета-
морфизм отвечал более высокой ступени амфиболитовой фации, синсдвиговые калие-
вые метасоматиты уничтожены выплавляющимися на этом уровне гранитами. Обраща-
ет на себя внимание геохимическое сходство (обогащенность Ва, Rb, Zr и др.) калиевых 
метасоматитов c дайками субщелочных диабазов, в т.ч. встречающихся на территории 
Приольхонья, что может свидетельствовать в пользу глубинного источника метасома-
тизирующего флюида. В то же время следует отметить резкое отличие рассмотренных 
метасоматитов от метасоматитов Чернорудско-Баракчинской зоны [10], которые фор-
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мировались при участии восстановленного богатого углеродом флюида. 
Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ, проект № 06-05-64203. 
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Важной особенностью графита является исключительно низкая скорость диффу-
зии углерода [1], что предопределяет сохранность изначальных изотопных характери-
стик и открывает широкие возможности для исследования взаимодействий в системе 
флюид-порода и выявления источников углерода. Одним из механизмов образования 
графита в метаосадочных породах является формирование его из органического веще-
ства за счет процесса графитизации, другой путь образования этого минерала заключа-
ется в его осаждении из эндогенного флюида, содержащего СО2, СО, СН4. Эти два спо-
соба образования графита нередко совмещены в образованиях со сложной геологиче-
ской историей [2]. 

Ранее было показано, что в сдвиговых зонах на границе Сибирского кратона и 
раннекаледонского складчатого обрамления (Ольхонский регион и слюдянский кри-
сталлический комплекс) формирование внутриразломных комплексов тектонитов, ме-
тасоматитов и магматических пород происходило под воздействием глубинных флю-
идных систем, что нашло отражение в обогащенности графита тяжелым изотопом уг-
лерода, узком диапазоне значений δ13С в породах разного генезиса, сходстве изотопно-
го состава углерода графита из разных тектонических зон (от –6 до –14‰). Графит 
встречается не только в фанерозойских образованиях Центрально-Азиатского складча-
того пояса, но и в докембрийских породах южной части Сибирского кратона, и в плане 
реконструкции геодинамического развития региона становится актуальным вопрос об 
источниках и/или унаследованности разновозрастных графитов. Исследование послед-
них с изотопных позиций, в сочетании с петрографическими наблюдениями и геологи-
ческими данными, позволяет решить этот вопрос. Объектом наших исследований яв-
лялся графит Китойского месторождения силлиманита. 

Китойское месторождение находится в пределах Китойского блока, входящего в 
состав Шарыжалгайского выступа фундамента Сибирской платформы. Китойский блок 
сложен метаморфическими образованиями китойской свиты (серии). В составе свиты 
участвуют амфиболовые и пироксен-амфиболовые плагиосланцы, биотитовые (±гра-
нат), роговообманковые, пироксеновые гнейсы, амфиболиты, силлиманитовые (±био-
тит, андазузит, гранат, кордиерит) сланцы и гнейсы, прослои мраморов, линзы мета-
морфизованных ультраосновных пород. Минеральные ассоциации указывают на усло-
вия, переходные от силлиманит-биотит-ортоклазовой к гранат-кордиерит-ортоклазовой 
фации (Tметаморфизма ≤750ºС). По биотит-амфиболовым плагиогнейсам Rb-Sr методом 
получен возраст 2827±180 млн лет, по мигматитам и гранитам получены изохроны с 
возрастом от 2.6 до 2.2 млрд лет [3]. Наиболее молодыми магматическими образова-
ниями являются дайки диабазов. 

Графит содержится в основном в высокоглиноземистых сланцах и гнейсах, но 
встречается также в метасоматически измененных метагипербазитах, окварцованных 
породах, гранитных прожилках. Для определения δ13С графит отбирался под бинокуля-
ром из фракции 0.5-0.25 мм. Возможные примеси карбонатов устранялись прогревом 
(до 80 °С) образцов в 6 % HCl с дальнейшей промывкой в дистилляте. δ13С в графите 
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определялся масс-спектрометрическим (МАТ-253, фирма Thermo) методом в сочетании 
с линией пробоподготовки on-line – ConFloIII + Flash EA при потоке гелия 90-95 
мл/мин. Температура окислительного реактора составляла 900-950 °С, восстановитель-
ного – 680°С. Графит (10÷50 мкг) упаковывался в Sn-фольгу и подавался во Flash EA 
автосемплером. Измерения проводились при вакууме 1.5*10-6 мбар. Подача кислорода 
осуществлялась в течение трех секунд при потоке 110 мл/мин. В тех единичных случа-
ях, когда фиксировалось неполное сгорание, подавались дополнительно несколько 
порций кислорода. Расчет δ13С (относительно стандарта PDB) проводился суммирова-
нием всех данных с учетом различия в амплитудах сигнала. Результаты приведены в 
таблице (σ = 0.2 ‰) 

В породах Китойского месторождения достаточно уверенно выделяются две раз-
нородные группы графита: образовавшиеся на этапах регионального метаморфизма и 
ультраметаморфизма (графит из гранитизированных пород, гранитных жил, метасома-
титов). В метаморфических сланцах графит представлен чешуйками величиной 0.5-2 
мм, ориентированными согласно со сланцеватостью, часто в сростках с биотитом, сил-
лиманитом, сульфидами (пирит, пирротин, халькопирит, пентландит) или окислами 
(рутил, ильменит, вольфрамит). Графит в синдеформационных гранитных прожилках 
представлен более крупными чешуйками (5-6 мм) и их сростками и располагается без 
определенной ориентировки. Графит встречен только в маломощных прожилках (3-7 
см) среди графитсодержащих сланцев. Окварцевание иногда также приволит к укруп-
нению графита. В метаультрабазитах чешуйки графита (2-3 мм) встречаются редко и 
только в связи с биотитизацией и кордиеритизацией. 

Как следует из данных таблицы, графит из сланцев без проявления гранитизации 
характеризуется интервалом значений δ13С от –27.6 до –47.8‰, причем, если исклю-
чить образцы 114/05 и 90/05, то интервал существенно сузится: –35.5 ÷ –47.8. Протеро-
зойские и архейские осадочные породы с подобными необычно низкими значеними 
δ13С в графите и керогене зафиксированы, по данным зарубежных иследователей, в 
Гренландии (пояс Исуа, гнейсовый комплекс Итсэк: δ13С −30±5‰ и −37±13‰, Запад-
ная Австралия: δ13С как минимум –38‰, Канадский щит: δ13С = -36.1 ÷ –41.8‰, остров 
Эйкалья, Западная Гренландия: δ13С до –47‰. 

Столь низкие значения δ13С, включая и полученные по графитам Китойского ме-
сторождения, невозможно объяснить фракционированием в результате фиксации угле-
кислоты в процессе фотосинтеза по механизму цикла Кальвина, в результате которого 
для большинства представителей наземной растительности достигаются значения δ13С 
в пределах –24‰ ÷ –34‰. Более низкие значения δ13С (<–35‰) в графите и керогене из 
архейских и протерозойских пород объясняются метаболизмом автотрофов и механиз-
мами фиксации CO2, которые характерны для широкого ряда бактерий, в частности для 
облигатных анаэробов – метаногенных и ацетогенных бактерий, таких, как археи. Аль-
тернативный вариант формирования низких значений δ13С в графите заключается в об-
разовании его из органического субстрата, полученного абиогенным путем из мантий-
ного флюида по механизму реакции Фишера-Тропша. Непременным условием реали-
зации этого механизма является присутствие катализаторов (Fe, Ni и содержащие эти 
элементы минералы), что согласуется с присутствием в сростках с графитом сульфидов 
Fe, Ni и ильменита. Однако при изучении изотопного состава углерода в алмазах, гра-
фите, зернах и пленках карбонатного вещества, высших углеводородах из мантийных 
ксенолитов значений δ13С менее –30‰ не обнаружено [4], что можно рассматривать как 
аргумент в пользу формирования конденсированного углеродистого вещества с низки-
ми значениями δ13С (<–35‰) в приповерхностных условиях, благоприятных для разви-
тия бактерий. Дополнительным фактором в пользу биогенного происхождения предше-
ственников графита в силлиманитовых сланцах и гнейсах является широкий диапазон 
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значений δ13С, составляющий ∼10‰. Значительный интервал изотопного состава угле-
рода характерен для биомассы, произведенной прокариотами Archea, что связано с вы-
сокой скоростью переработки исходного вещества. 
 

Т а б л и ц а  
Изотопный состав углерода из пород Китойского силлиманитового 

месторождения 

№ 
п/п 

№  
пробы Порода δ13С ‰, 

PDB 
  Силлиманитсодержащие сланцы и гнейсы без проявления 

гранитизации 
 

1 66/05 Биотит-гранат-силлиманит-плагиоклазовый сланец –42.4 
2 68/05 Биотит-силлиманит-плагиоклазовый сланец окварцованный, на 

контакте с кварцевой жилой 
–35.5 

3 56/05 Биотит-андалузит-силлиманит-плагиоклазовый сланец –41.1 
4 52/05 Плагиоклаз-гранат-силлиманитовый сланец окварцованный, с 

реликтами биотита 
–45.5 

5 246/05 Практически мономинеральный силлиманитовый сланец –37.3 
6 251/05 Обособление кварц-биотит-силлиманит-гранатового состава 

среди кварц-силлиманитовых сланцев 
–47.8 

7 114/05 Сланец гранат-биотит-силлиманит-андалузитовый, кордиерит-
содержащий 

–27.6 

8 90/05 Плагиогнейс биотит-кордиерит-гранат-андалузит-
силлиманитовый 

–30.2 

  Метасоматиты этапа ультраметаморфизма  
9 7/05 Микроклинизированный и окварцованный гранат-биотит-

силлиманитовый сланец 
–24.3 

10 38/05 Контакт гранита с андалузит-силлиманитовым сланцем –27.8 
11 214/05 Роговообманково-жедритовая порода, со слабо проявленной 

биотитизацией, замещаемая кордиеритом 
–24.7 

12 218/05 Гранат-кордиерит-жедрит-биотит-плагиоклазовый метасоматит 
с крупными чешуйками графита в сростках с биотитом и плаги-
оклазом 

–24.3 
–23.5 

13 79/05 Ортопироксен-жедритовая порода, со слабо проявленной био-
титизацией, замещаемая кордиеритом 

–21 
–22.7 

14 85/05 Метасоматит плагиоклаз-биотит-гранатового состава на контак-
те кристаллосланца и силлиманитового сланца 

–28.5 

  Граниты  
15 11/05 Прожилок плагиоклаз-микроклинового лейкократового гранита 

среди гранат-биотит-силлиманитовых сланцев (пр. 7/05) 
–12.1 
–15.6 

  Постмагматическая стадия кислотного выщелачивания  
16 81/05 Кварцевая жила мощностью 10 см среди мигматизированных 

гранат-биотит-силлиманитовых гнейсов 
–28.1 

 
 

В отличие от синметаморфического, графит, образующийся на этапе ультрамета-
морфизма, значительно обогащен изотопом С13. δ13С во флюиде гранита можно опре-
делить из данных по пробе 11/05 (таблица). Согласно [5] фракционирование изотопов 
углерода между СО2 и графитом составляет ∼ 6‰ при 800 °C и 8‰ при 600 °C, что по-
зволяет оценить изотопный состав углерода СО2 флюида значениями ∼ -6‰ ÷ –7‰. Эти 
величины находятся в интервале мантийных значений, что согласуется с представле-
ниями о мантийной природе гранитизирующих флюидов. 
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В микроклинизированных сланцах графиты характеризуются значениями δ13С, 
промежуточными между значениями, характерными для синметаморфического графита 
и графита гранитного прожилка. «Смешанный» графит образовался, вероятно, за счет 
нарастания на синметаморфический графит новообразованной фазы, отлагавшейся из 
гранитизирующего флюида. Однако этот механизм неприемлем для объяснения изо-
топного состава графита в метасоматически измененных метаультрабазитах, где графит 
имеет признаки новообразованного минерала (сростки с биотитом и кордиеритом). В 
данном случае можно предполагать, что под воздействием эндогенного гранитизирую-
щего флюида, неравновесного с метаморфическими породами, синметаморфический 
графит частично «выгорает», что приводит к изменению изотопного состава углерода 
во флюиде. Затем, при определенных благоприятных условиях, графит вновь отлагает-
ся из флюида, но имеет уже иное (более высокое относительно исходного) значение 
δ13С. 

Полученные результаты, наряду с тем, что они дают основание для вывода о био-
генной природе углеродистого вещества в архейских метаморфических породах юга 
Сибирского кратона, подтверждают также представления о протекании гранитизации 
при участии мантийных флюидов. Утяжеление изотопного состава графита в сланцах 
маркирует пути движения углеродсодержащего флюида. При этом, в отличие от фане-
розойского этапа, когда миграция восстановленного флюида концентрировалась в ло-
кальных зонах повышенной проницаемости, в архейских толщах воздействие мантий-
ного флюида на породы имело более рассеянный (площадной) характер. Интересно 
также, что если в архейских образованиях Китойского блока с флюидной системой, из 
которой отлагался графит, связан привнос гранитизирующих компонентов, то для фа-
нерозойских высокоуглеродистых флюидных систем характерна иная геохимическая 
специализация (Mg, Ca, Pt, Pd, Au, Co, Ni, Cu, Pb, Zn и др.). 
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Вопросы позднекайнозойского разломообразования в пределах Сибирской плат-

формы изучены недостаточно. Их решение имеет большое значение в теоретическом 
плане для познания взаимосвязей процессов тектонического деформирования в под-
вижных областях и во внутреннем поле платформы. Вместе с тем, в связи с активным 
освоением нефтегазовых ресурсов и строительством магистральных трубопроводов, 
оценка степени активности разрывных нарушений платформы стала насущной практи-
ческой задачей. Одним из интересных полигонов для исследования разломной тектони-
ки является междуречье Лены и Киренги, которое представляет собой переходную зону 
между двумя крупными неотектоническими структурами – Предбайкальским прогибом 
и Ангаро-Ленским поднятием.  

Карта разломов зоны сочленения Предбайкальского прогиба и Ангаро-Ленского 
поднятия (рисунок) составлена на основе компиляции данных Государственных геоло-
гических карт масштаба 1:200000, дешифрирования космических снимков и аэрофото-
снимков, анализа трехмерной модели рельефа, полевых геолого-структурных исследо-
ваний. Использована информация о крупных разломах неотектонического этапа разви-
тия Прибайкалья из работ [3-4].  

Разрывные нарушения территории исследований образуют достаточно густую 
сеть по сравнению с внутренними частями Сибирской платформы. Это определяется ее 
близким соседством с Саяно-Байкальской подвижной областью. Складчатые и разрыв-
ные деформации палеозоя во многом определили развитие локальных неотектониче-
ских структур. Анализируя простирания всей совокупности разломов и линеаментов на 
карте, можно заключить, что отчетливо превалируют два направления этих структур – 
субмеридиональное и северо-восточное. При этом количественное соотношение разло-
мов разных простираний несколько меняется в разных частях территории исследова-
ний. В северной части доминируют субмеридиональные разломы, которые отражают 
общее простирание древних линейных структур района – здесь преобладают складки 
субмеридионального простирания (Киренгская зона складок). В подчиненном положе-
нии находятся разломы запад-северо-западного простирания. Напротив, в южной части 
территории резко преобладают разломы северо-восточного простирания при подчинен-
ном значении субмеридиональных и северо-западных разрывных структур. В централь-
ной части представлены разломы как меридионального, так и северо-восточного про-
стирания, что характерно для переходных зон.  

Результаты наших наблюдений за характером разрывных структур в пределах 
Киренгской зоны показали широкое развитие надвигов и послойных срывов в карбо-
натных толщах нижнего палеозоя, особенно по контактам компетентных и некомпе-
тентных слоев. Реконструкция напряженного состояния с использованием кинематиче-
ского метода, реализованного в программном пакете TENSOR [6], показала, что на-
блюдаемый парагенез смещений по разрывам образован в условиях сжатия, ориентиро-
ванного в субширотном направлении. Сопряженность субмеридиональных складчатых 
и разрывных структур показывает Таловская антиклиналь в правом борту долины реки 
Киренги, где фиксируется сжатие поперек складки, продольное растяжение и наложен-
ные на них деформации сдвигового типа. Таким образом, образование субмеридио-
нальных разломов, пространственно тяготеющих к Киренгской зоне складок, связано с 
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формированием складчатой структуры района под воздействием сжатия со стороны 
Саяно-Байкальской подвижной области. Сжатие имело направление от субширотного 
до северо-восточного. 
 

 
 

Карта разломов области сочленения Предбайкальского прогиба и Ангаро-Ленского поднятия. 
1-2 – разломы, активные в позднем кайнозое: 1 – установленные, 2 – предполагаемые; 3 – участки разло-
мов со следами позднеплейстоцен-голоценовых смещений; 4-5 – доканозойские разломы: 4 – установ-
ленные, 5 – предполагаемые; 6 – линеаменты возможно разломной природы; 7-8 – кинематические типы 
разломов: 7 – сбросы, 8 – взбросы и надвиги. Цифрами обозначены впадины: 1 – Хандинская, 2 – Ново-
селовская, 3 – Балдахиньская, 4 – Ульканская, 5 – Тутуро-Чиканская, 6 – Кыренская. 
 
 

Для Жигаловского вала характерно развитие докайнозойских надвигов и взбро-
сов, которые, судя по данным реконструкций поля напряжений, формировались в усло-
виях северо-западного сжатия. При этом характерна слабая деформированность зале-
гающих в верхней части разреза верхнекембрийских и ордовикских отложений по от-
ношению к нижележащим толщам. Полевые наблюдения и анализ геофизических дан-
ных показывают, что в чехле платформенных отложений исследуемой территории ши-
роко распространены послойные деформации – бескорневые складки, флексуры, взбро-
сы, надвиги и горизонтальные срывы, реже – сбросы на крыльях антиклиналей. Осо-
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бенно ярко это видно на примере разрезов по Ковыктинскому газоконденсатному ме-
сторождению [1 и др.]. Деформации локализуются в надсолевой толще и связаны с по-
родами ангарской и литвинцевской свит. Нижележащие слои (осиновский горизонт) 
практически не нарушены. Поскольку эти деформации имеют складчатую природу, их 
генетическая связь с палеозойским этапом тектогенеза кажется наиболее вероятной. 
Вместе с тем, аномально высокие пластовые давления (АВПД) фиксируются в настоя-
щее время в скважинах, пройденных в подобных деформированных толщах [1-2]. Об-
ласти нахождения АВПД А.Г. Вахромеев [2] связывает с выходами сместителей надви-
гов. Как он указывает со ссылкой на А.С. Анцыферова, аномально высокие пластовые 
давления в галогенных толщах могут существовать не более 3-5 тысяч лет, поэтому 
очевиден тот факт, что активизация движений по надвигам происходит и в настоящее 
время.  

Этап неотектонической активизации района исследований характеризуется не-
равномерностью проявления по площади (рисунок). Судя по плотности неотектониче-
ских разломов, наиболее активными являются северная часть Предбайкальского проги-
ба и область его сочленения с Ангаро-Ленским поднятием. Максимумы плотности не-
отектонических разломов тяготеют к южному окончанию Хандинской впадины, к Бал-
дахиньской и Новоселовской впадинам. Минимальные значения нарушенности припо-
верхностной части земной коры разломами характерны для северной части Ангаро-
Ленского поднятия.  

По направлениям разломы, активные на неотектоническом этапе, делятся на две 
почти равные по количеству группы – субмеридиональные и северо-восточные. Наибо-
лее протяженные разломы представлены субмеридиональными структурами. Это раз-
ломы, обрамляющие Хандинскую впадину, Балдахиньскую и Новоселовскую впадины, 
а также разломы междуречья Ханды и Киренги. Типичными представителями разрыв-
ных нарушений северо-восточного простирания являются Тутуро-Чиканский и Карам-
ский разломы, ограничивающие Чиканскую и Карамскую впадины соответственно. 
Большая часть из них относится к сбросам, хотя вдоль самой границы платформы от-
мечаются и надвиги. Разломы кайнозойской активизации по большей части наследуют 
структуры более ранних этапов деформаций. Меняются лишь кинематические типы 
разрывных нарушений при консервативности структуры в целом.  

Важной чертой разломов, контролирующих позднекайнозойские впадины юго-
восточной части Сибирской платформы, является сочетание пластических и разрывных 
деформаций в их зонах. Наблюдаются хорошо выраженные флексуры в карбонатных 
отложениях с сорванными сбросами крыльями. Активность движений по отдельным 
структурам наблюдается вплоть до позднего плейстоцена-голоцена. Сбросовые смеще-
ния сейсмогенного облика обнаружены нами в зонах Новоселовского, Тутуро-Чикан-
ского и Туколоньского разломов. Реконструкции позднекайнозойского напряженного 
состояния по тектонической трещиноватости и штрихам скольжения показали, что на-
правление растяжения варьирует в зависимости от простирания разрывных структур от 
субширотного до север-северо-западного. 

Преобладание среди главных активных разломов сбросов позволяет утверждать, 
что основным типом напряженного состояния в позднем кайнозое являлось растяже-
ние. Как по результатам реконструкций, так и по преобладающим простираниям пара-
генеза сбросов можно судить о среднем для исследуемого участка земной коры направ-
лении растяжения. Превалирующие над прочими количественно, а также по протяжен-
ности, сбросы северо-восточного и субмеридионального простираний сопоставимы. 
Позднекайнозойский возраст осадков в приразломных впадинах позволяет считать эти 
группы разломов активизированными в течение одного этапа деформаций. Исходя из 
положения максимумов простираний разломов, наиболее вероятное направление оси 
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растяжения было северо-западным (примерно 300º-310º). Реконструированное напря-
женное состояние соответствует условиям деформации в пределах Байкальского рифта, 
установленным по геолого-структурным и сейсмологическим данным [5, 7]. Можно 
полагать, что напряжения растяжения, вызывающие формирование Байкальского риф-
та, воздействуют на краевую часть Сибирской платформы, определяя тип разрывных 
структур на неотектоническом этапе развития. 

Дополнительным фактором, который необходимо учитывать при анализе меха-
низма разломообразования на неотектоническом этапе, являются относительные верти-
кальные движения блоков платформы разного иерархического уровня. Так, образова-
ние сбросовых уступов вдоль западного борта Хандинской впадины можно связать с 
восходящими движениями Ангаро-Ленского поднятия относительно Предбайкальского 
прогиба. Согласно геодезическим данным, к этому району приурочен максимум гради-
ента современных вертикальных движений. Между геодезическими пунктами на р. Ле-
не и в северной части Хандинской впадины значение градиента достигает 1.2×10-7год-1, 
что более соответствует градиентам вертикальных движений для высокоактивных гор-
ных областей. Наблюдаемые крутые флексурные изгибы в зонах сбросов, ограничи-
вающих позднекайнозойские впадины, также могут быть свидетельством преимущест-
венно вертикальных движений блоков. 
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Реконструкция процессов формирования и эволюции метаморфических горных 
пород с выявлением закономерностей в изменении набора минеральных парагенезисов 
и химического состава входящих в них минералов в зависимости от вариаций физико-
химических параметров является одной из главных задач метаморфической петроло-
гии. При этом исследования по кинетике метаморфизма являются одним из ключевых 
звеньев в выполнении этой задачи. В настоящей работе описываются многоминераль-
ные высокотемпературные/низкобарические (HT/LP) бластомилониты Эрзинской сдви-
говой зоны в Западном Сангилене, в состав которых входят минералы с явно выражен-
ными неравновесными соотношениями. Бластомилониты расположены в северном об-
рамлении полифазной интрузии габброидов и монцодиоритов Баянкольского массива 
(правобережье р. Эрзин, руч. Баянкол), вблизи контакта с последними. Они содержат 
минеральный ансамбль из 13 (15-?) (!) взаимнонеравновесных фаз, среди которых шпи-
нель и корунд (+ сапфирин-?) в присутствии кварца и реликтовая Ms-St-Ky1 ассоциация 
в области неустойчивости. Полный набор фаз: Qtz, Pl, Ms, Bt, St, Ky, Grt, Sill, Cd, Kfs, 
Ilm, Sp, Cor, And-?, Spr-?. Все минералы, за исключением Kfs (Spr-? и And-?), могут 
встречаться совместно на участке шлифа площадью 1-1,5 см2. Порода с таким контра-
стным набором минеральных фаз является крайне неравновесной. 

Геологическая ситуация. Сангиленский фрагмент ранних каледонид сформирован 
в результате косой коллизии Таннуольской островодужной системы с Тувино-Мон-
гольским микроконтинентом (570-430 млн лет) [1-4].  

Внедрение и становление Баянкольского габбро-монцодиоритового массива (490 
млн лет [5]) происходили в пределах Эрзинской сдвиговой зоны на общем фоне ослаб-
ления транспрессионного режима и смены правосдвиго-взбросовой кинематики на ле-
восдвиговую [4]. При этом появлялись локальные сдвигово-раздвиговые зоны, обеспе-
чившие условия для инъецирования базитового расплава в верхние уровни земной ко-
ры. Локальному прогреву с высокоградиентным метаморфизмом HT/LP-типа (этап М2) 
подверглись среднезернистые текстурно- и структурно-неоднородные метапелиты (бла-
стомилониты), образованные на более раннем тектоническом этапе коллизии [4] при 
метаморфизме эпидот-амфиболитовой фации повышенных давлений (М1: Р = 6-8 кбар, 
Т = 550-650 оС) [6]. Предельная метаморфическая ассоциация М1 в регионе [6]: Grt-St-
Ky-Bt-Ms-Pl-Qtz. Северо-восточное простирание пород совпадает с простиранием сдви-
говой зоны. 

Текстурно-структурное описание. Породы обладают бластомилонитовой тексту-
рой. Фрагментированная на отдельные полоски лейкосома и линзы кварца имеют ли-
нейный характер либо имеют полосчатую текстуру, в которой отдельные прослои раз-
личаются по размеру зерен, преобладающему минеральному составу и цвету. Мощ-
ность прослоев от 0,5 см до нескольких см. Встречаются массивные грубозернистые 
                                                 

1 Принятые в работе обозначения: Grt – гранат, St – ставролит, Ky – кианит, Cd – кордиерит, Bt – 
биотит, Sill – силлиманит, Pl – плагиоклаз, Ms – мусковит, Kfs – калиевый полевой шпат, Qtz – кварц, Sp 
– шпинель, Cor – корунд, Ilm – ильменит, Spr – сапфирин; f = Fe / (Fe+Mg) – железистость (для Grt f = Fe 
/ (Fe+Mn+Mg)); XCa

Grt = Ca / (Fe+Mn+Mg+Ca); XMn
Grt = Mn / (Fe+Mn+Mg). 
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прослои с преобладающим развитием силлиманита. Структура сланцеватая, порфироб-
ластовая, в основной массе – средне-мелкозернистая немато-лепидо-гранобластовая.  

Состав пород. По химическому составу это железисто-глиноземистые метапели-
ты: SiO2 = 46,6-52 мас. %, TiO2 = 1,3-1,4 %, Al2O3 = 29-34 %, Fe2O3 = 7,8-10 %, MnO = 
0,1-0,16 %, MgO = 1,8-3,4 %, CaO = 0,4-1,8 %, Na2O = 1,2-2,6 %, K2O = 1,5-3,1 %. В ми-
неральном составе преобладают Sill (30-40 об. %), Cd (20-25 %) и Bt (до 25 %). Содер-
жание остальных фаз: Grt – 5-10 %; Qtz – 10-15 %; St+Ky ~ 5 %; Ms – единичные зерна; 
Pl – 5-10 %; Sp+Cor+Ilm ~ 5 %. Сапфирин и андалузит отмечены при рентгенофазовом 
анализе обр. СН-30 в Аналитическом центре ИГМ СО РАН (аналитик Л.В. Мирошни-
ченко). Непосредственно в шлифах они не диагностированы. 

Микроструктурное исследование. Размер зерен минералов сильно различается. 
Кристаллы силлиманита достигают 40 мм в длину и 5 мм в поперечнике, граната – до 7 
мм, кордиерита – до 2 мм, реликты ставролита – 2 мм, кианита – 1 мм. Зерна минералов 
в матриксе (St, Qtz, Bt, Pl, Cd) – 0,1-2 мм. В матриксе можно встретить микронных раз-
меров дислокационные зоны, сложенные более мелкозернистым агрегатом Sill+Bt+ 
+Cd+Qtz, формирующие отдельные микролитоны. Повсеместно встречаются реакци-
онные образования. Отличительный микротекстурный признак – развитие венцовых 
кордиеритовых оторочек по биотиту, ставролиту, кианиту.  

Силлиманит имеет две морфологические разновидности: 1) крупные пойкилито-
вые порфиробласты, расщепленные с концов и обладающие блочным строением, что 
проявляется в разновременном погасании разных участков кристалла; 2) мелкие иглы в 
матриксе. Для обеих разновидностей характерна линейная ориентировка кристаллов, 
которые располагаются по плоскостям сланцеватости этапа М1. Пойкилобласты содер-
жат обильные включения Sp, Bt, Ilm, Cd и Qtz. Включения Bt и Qtz ксеноморфны и, 
вместе с Ilm, вытянуты по удлинению пойкилобластов, что свидетельствует о их росте 
в период деформаций. Зерна Sp (40-150 мк, редко до 1 мм) образуются в кристаллах Sill 
и St. Они могут располагаться в непосредственной близости от зерен Qtz, но общих 
границ с ним не имеют. Ксеноморфные чешуйки Bt образуют скопления вокруг кри-
сталлов Sill, которые оказываются погруженными в биотитовый матрикс. Промежутки 
между ними выполнены Qtz-Pl-Cd агрегатом, в котором, на границе с Bt и Sill, распола-
гаются резорбированные зерна St, Bt и Ky с кордиеритовыми каемками. На основании 
морфологии кристаллов можно выделить две генерации ставролита: 1) реликты круп-
ных кристаллов, не имеющие собственной огранки, неправильной, амебообразной 
формы с признаками реакционных соотношений с другими минералами (StМ1). Агрега-
ты таких зерен, облеченные в каймы кордиерита, часто имеют одинаковую оптическую 
ориентировку, представляя собой фрагменты крупных резорбированных индивидов; 2) 
идиоморфные и скелетные (футлярные) мелкие зерна (порядка 100 мк), также погру-
женные в кордиеритовый материал (StМ2). Зерна Grt приурочены к скоплениям Sill пор-
фиробластов, выполняя интерстиции между ними или формируя короны вокруг оди-
ночных кристаллов. Идиоморфные кристаллы граната развиты как в Qtz-Bt-Cd матрик-
се (меланосоме), так и в Qtz-Pl лейкосоме. Порфиробласты содержат включения Qtz, Bt, 
Ilm, Sill и Cd. Встречаются атолловые формы граната. Изредка вокруг силлиманита и 
граната также могут развиваться кордиеритовые келифиты. В контакте с порфиробла-
стами силлиманита спорадически встречаются мелкие (< 100 мк) ксеноморфные че-
шуйки мусковита. Мелкие кристаллы корунда (до 200 мк) с ксеноморфными включе-
ниями биотита развиты среди зерен плагиоклаза и отделены от него кордиеритовой 
каймой. Весь такой агрегат находится в окружении кварца. Kfs встречается чрезвычай-
но редко. Редкость находок его зерен при повсеместном разложении биотита и муско-
вита позволяет предполагать открытость метаморфической системы в отношении К2О. 

Химический состав минералов. Состав минералов варьирует даже в пределах 
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шлифа: fBt изменяется по шлифу на 10 мол. % (0,43-0,53); fCd = 0,30-0,36; fSt = 0,79-0,83. 
Содержание ZnO в St – 0,85-1,2 %. Гранат пироп-альмандиновый: XCa = 3-4 %, XMn = 2-
4 %; его кристаллы однородны по содержанию Fe и Mg, за исключением узкой (10-100 
мк) внешней каймы более железистого состава (fядра = 0,76-0,81; fкаймы = 0,82-0,84), при-
чем в более крупных кристаллах более магнезиальное ядро. Для Sp отмечается наибо-
лее сильное непостоянство состава: от образца к образцу fSp меняется от 0,79 до 0,92 
(FeO = 23,7-33,2 мас. %) за счет переменного содержания ZnO (3-14 %). Состав меняет-
ся даже от зерна к зерну: содержание ZnO в соседних (50-100 мк) включениях Sp в Sill 
может изменяться на 5 %. Зерна шпинели практически однородны. 

Минеральные реакции и анализ баланса вещества. Микроструктурные данные 
свидетельствуют о протекании многочисленных локальных реакций. Для обр. СН-30 
выполнен расчет уравнений химических реакций по реальным составам минералов из 
конкретных микроструктур в пакете MATHEMATICA 5.0, для системы FeO-MgO-
Al2O3-SiO2-H2O±TiO2. В каждом случае количество компонентов определялось реаль-
ным составом системы. Основная Cd-производящая реакция имеет следующий вид (I): 
0,314Bt + 0,412St + 0,693Qtz = 0,412Cd + 0,283Sill + 0,037Ilm + 0,304H2O. Реакция обра-
зования шпинели в порфиробластах силлиманита (II): 0,335Bt + 0,531Sill = 0,302Sp + 
0,039Ilm + 0,252Cd + 0,670H2O. Образование граната происходит по реакции (III): 
0,599Bi + 0,466Sill + 0,464Qtz = 0,145Grt + 0,428Cd + 0,066Ilm + 0,582H2O. Дополни-
тельные схемы, по которым проходило минералообразование: (IV) St + Qtz → Cd + Sill 
± Sp ± Ilm + H2O; (V) Grt + Sill → Cd + Sp; (VI) Grt + Sill +Qtz → Cd. Образование пор-
фиробластов силлиманита, вероятно, обусловлено разложением мусковита; при выде-
лении K2O эта схема реакции запишется следующим образом: (VII) Ms → Sill + Qtz + 
K2O + H2O. Судя по ассоциации Cor-Bt-Cd, корунд образовался по схеме: (VIII) Bt ± Sill 
→ Cd + Cor + K2O + H2O. Реальность приведенных минеральных превращений под-
тверждается взаимоотношениями исходных фаз и продуктов реакций на диаграмме 
AFM (рисунок). 
 

 

AFM-фазовая диаграмма для многоминеральных 
бластомилонитов (обр. СН-30). Светло-серая об-
ласть – метаморфическая ассоциация М1: Ky-St-
Bt+Qtz+Pl+Ms; темно-серая область – ассоциация 
М2: Grt-Sill-Cd-Ilm-Sp-Cor+Kfs. Звездочка – хими-
ческий состав породы. Остальные пояснения в тек-
сте. 

 
 

Для реакций (I) и (II) оценен локально-равновесный объем системы, в котором 
происходил взаимный обмен компонентами и достигался их баланс (исключая баланс 
по K2O) между реагирующими фазами. Оценка проводилась исходя из наблюдаемого в 
шлифах пространственного распределения участвующих в реакции минералов, с уче-
том химического состава, размеров зерен и расстояний между ними. Локальный объем 
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составляет ~ 0,06 мм3 и ~ 0,001 мм3, для (I) и (II) соответственно. Это очень маленькие 
величины. Считается [7], что этот объем зависит от скорости перемещения компонен-
тов, температуры, длительности метаморфизма и интенсивности деформаций.  

РТ-условия метаморфизма М2. В породах, недосыщенных кремнеземом, Cor-Sp 
ассоциация является показателем низких давлений при контактовом метаморфизме [8]. 
Ассоциация Sp-Cor-Cd-Sill-Bt-Kfs-Pl считается одной из важнейших ассоциаций мета-
пелитов пироксен-роговиковой фации [8]. Совокупность линий моновариантных рав-
новесий (V) и (VI) по [9], (Bt + Sill + Qtz = Grt + Cd + Kfs + H2O) и (Bt + Sill + Qtz = Cd + 
Kfs + H2O) по [10] может быть реализована при Р = 3 кбар и Т = 725-750 оС. Макси-
мальная температура формирования многоминерального ансамбля, определенная с по-
мощью программного пакета THERMOCALC [11], составляет 725-775 оС при 3 кбар. 
Для этого по реальным составам минералов в системе FMASH рассчитаны минальные 
реакции образования Cd и Sp, с участием Grt, Bt, Sill и St, линии пересечения которых 
определяют РТ-параметры. Таким образом, условия повторного метаморфизма (М2) 
бластомилонитов: Т = 750-775 оС при Р = 3 кбар. 

Оценка равновесности минеральных ассоциаций. Для многоминеральных метапе-
литов число степеней свободы в системе KFMASTiZn по правилу фаз Гиббса составля-
ет – 3-5 (!). Минерально-структурные признаки неравновесия: 1) реликтовые зерна М1 
(St, Ky); 2) реакционные соотношения между самими новообразованными фазами М2 
(каймы Cd между Grt и Sill); 3) наличие двух (трех-?) полиморфов глинозема (Ky, Sill, 
And-?); 4) многофазность пород (считается, что равновесные метаморфические ассо-
циации состоят из 5-6 минералов, а многоминеральной является ассоциация, содержа-
щая 7-8 фаз [8]); 5) химическая контрастность минерального ансамбля (Sp-Cor-
Spr(?)+Qtz). Парагенезис Cor+Qtz является запрещенным в низкобарических образова-
ниях и возможен только в HP/HT гранулитах (при Р > 11 кбар и T > 1150 оС [12]), это 
же справедливо и для возможной ассоциации Spr-Qtz. Шпинель не стабильна даже по 
отношению к своему ближайшему минеральному окружению (Sill, Ilm, Cd) – она рас-
полагается внутри фазового треугольника Sill-Cd-Ilm (рисунок). Минералы М2 не обра-
зуют единого минерального парагенезиса, а формируют локально равновесные ассо-
циации с меньшим количеством фаз. Это фазовые треугольники на рисунке: Sp-Sill-Ilm, 
Sp-Sill-Cd, Sp-Ilm-Cd, Sill-Cd-Ilm, Grt-Cd-Ilm, Grt-Bt-Ilm, Grt-Sill-Ilm. Сосуществование 
Sp и Qtz могло быть вызвано высоким содержанием ZnO в первой, однако отсутствие 
непосредственных контактов между ними может обусловливаться нестабильностью 
этой ассоциации. Кроме того, вхождение цинка в структуру Sp должно было расширить 
ее поле стабильности вниз по температуре, но развитие по Sill указывает на то, что ее 
образование происходило вблизи пика метаморфизма. Широкие вариации ZnO в близ-
корасположенных микрозернах Sp позволяют предположить низкую подвижность ZnO 
при метаморфическом процессе. Ряд дифференциальной подвижности компонентов с 
учетом ZnO запишется в следующем виде: Al2O3-ZnO-SiO2-… либо Al2O3-SiO2-ZnO-…  

Одним из наиболее веских признаков равновесия можно считать закономерности 
в распределении химических компонентов между минералами. В многоминеральных 
бластомилонитах распределение Fe и Mg между большинством фаз не закономерно. 
Это относится как к минералам, не имеющим взаимных контактов, так и к фазам, нахо-
дящимся в реакционных соотношениях. Коэффициенты корреляции железистости в па-
рах: Grt-Bt = 0,12; Grt-Cd = 0,28; Bt-Cd = 0,50; Bt-Sp = 0,84; St-Cd = 0,48; St-Sp = 0,45; 
Cd-Sp = 0,75; Grt-Sp = -0,43; Cd-St = 0,30; Bt-St = 0,82. Низкая корреляция в большинст-
ве минеральных пар свидетельствует о высокой степени неравновесия. 

Обсуждение. Многоминеральный ансамбль имеет полиметаморфическую при-
роду и представляет собой сочетание реликтовой метаморфической ассоциации М1  
(St-Ky-Bt-Ms-Pl-Qtz) и наложенной ассоциации М2 (Grt-Sill-Cd-Kfs-Ilm-Sp-Cor±Spr(?)± 
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±And(?)), сформированной при тепловом воздействии со стороны Баянкольской интру-
зии при 750-775 оС, 3 кбар. Метастабильный рост Sp и Cor (+Spr-?) в Qtz-содержащей 
породе может быть объяснен либо правилом ступеней Освальда, либо низкими под-
вижностью и величиной химического потенциала SiO2.  

Прогресс минеральной реакции при метаморфизме контролируется кинетикой 
(растворение исходных минеральных зерен, диффузия растворенных веществ в межзер-
новом флюиде, образование и рост новых фаз). Формирование метаморфической ассо-
циации М2 при интрузивном прогреве частично или полностью совпало по времени с 
этапом вязкопластичных деформаций. Деформация повышает скорость диффузионного 
массопереноса из-за роста проницаемости пород [13]. Повышенная проницаемость и 
высокая температура должны были бы обеспечить достижение равновесия за счет ус-
корения метаморфических реакций. Минеральные реликты (иногда хорошо сохранив-
шиеся) метаморфического события М1 и малые локально-равновесные объемы некото-
рых минеральных реакций позволяют предположить, что нахождение пород в пределах 
сдвиговой зоны обусловило очень высокую скорость нагрева и последующего охлаж-
дения. На это указывают скелетные формы Grt и StМ2, возникающие в условиях быстро-
го перегрева, причем длительность температурного воздействия оказалась меньше ско-
рости метаморфических реакций. Иными словами, решающими факторами, лимити-
рующими полноту минеральных превращений в породе, оказались интенсивность и 
кратковременность прогрева, а не влияние деформаций. На сохранение реликтов по-
влияла также исходная неоднородность бластомилонитов М1 и их относительная круп-
нозернистость, так как расстояния, на которые должны диффундировать компоненты 
при реакциях в них, значительно больше, чем в тонкозернистых структурно-однород-
ных породах. 
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Исследование сейсмичности юга Сибирской платформы представляется актуаль-

ным по нескольким причинам. Для многих платформенных регионов установлена су-
щественная сейсмическая активность и даже зафиксированы катастрофические земле-
трясения, а в поле Иркутского амфитеатра выделены и изучены активные и сейсмоак-
тивные разломы [1-3]. Со времени целенаправленных исследований сейсмичности юга 
Сибирской платформы, проведенных С.И. Голенецким [4-5], непрерывный ряд инстру-
ментальных наблюдений существенно увеличился. Наряду с полученными ранее выво-
дами об отсутствии связи землетрясений со строением платформы (в частности с раз-
ломами) существуют и противоположные мнения, например, об обусловленности зем-
летрясений краевой части кратона процессами деструкции в Байкальском рифте [6]. 

В связи с вышеизложенным для южной части Иркутского амфитеатра и сопре-
дельных территорий было проведено исследование пространственно-временных осо-
бенностей распределения землетрясений, произошедших в период 1960-2005 гг. со-
гласно каталогу Байкальского филиала Геофизической службы СО РАН (г. Иркутск). 
Пространственные распределения ночных (рис. 1, А) и включающих промышленные 
взрывы дневных (рис. 1, Б) землетрясений по большому счету подобны и характеризу-
ются сгущением эпицентров у края платформы. Различия заключаются главным обра-
зом в концентрации некоторой части дневных землетрясений вблизи г. Братска, г. Усть-
Кута, пос. Улькана и некоторых других населенных пунктов, располагающихся вдоль 
железных дорог. Следовательно, происхождение подавляющего большинства земле-
трясений на платформе связано с единым деструктивным процессом, и лишь отдельные 
скопления дневных событий обусловлены народнохозяйственным освоением региона. 

Дальнейший анализ, акцентированный на платформенной сейсмичности, прово-
дился только по ночным событиям (с 12 до 24 часов по Гринвичу), что позволяло для 
этой территории интенсивного природопользования рассматривать события, свиде-
тельствующие в подавляющем большинстве случаев о разрядке естественных напряже-
ний. Энергетический класс этих землетрясений в среднем не превышает 10, хотя от-
дельные события относятся к Кр>11. Было построено распределение эпицентров плат-
форменных землетрясений в изолиниях с использованием размера окна палетки 
0.5×0.5°, вычисленного статистически. Анализ рис. 1, А свидетельствует о наличии в 
пределах Иркутского амфитеатра двух пространственно обособленных участков рас-
пространения эпицентров землетрясений. Первый из них располагается на северо-
западе изучаемой территории, имеет изометричную форму, небольшие размеры и 
включает в себя несколько близко расположенных максимумов, интенсивность кото-
рых лишь для одного превышает единицу. Группа образующих этот участок землетря-
сений пространственно обособлена от второго и основного (судя по размерам и плот-
ности эпицентров) участка рассеянной сейсмичности, занимающего всю краевую часть 
платформы. Его граница проходит по непрерывной изолинии минимальной плотности 
эпицентров и лишь в краевых частях оконтуривает серию отдельных максимумов, про-
странственно тяготеющих к этой изолинии (рис. 1, А). Таким образом, участок рассеян-
ной сейсмичности имеет полосовидную форму, повторяет конфигурацию краевого шва 
платформы и характеризуется средней шириной от 150 км (запад) до 300 км (восток). 
Он сопоставим по размерам с поясом интенсивной сейсмичности Саян и Прибайкалья, 
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включает подавляющее большинство платформенных землетрясений и поэтому являл-
ся главным объектом исследований. 

Структура эпицентрального поля на платформе тесно связана со строением распо-
лагающегося южнее традиционно выделяемого Саяно-Байкалького сейсмического по-
яса (рис. 1, А). Плотность землетрясений уменьшается от краевого шва в глубь плат-
формы. На фоне этой общей тенденции имеет место чередование продольных полос 
пониженной и повышенной (I-IV) концентрации эпицентров, причем эта зональность 
закономерно распространяется в центральную часть Саяно-Байкалького пояса. Продо-
льная неравномерность строения сейсмического пояса отражается в распределении 
 

 

Рис. 1. Распределение эпицентров 
землетрясений, произошедших в 
пределах площади исследования с 
1960 г. по 2005 г. (данные БФ Гео-
физической службы СО РАН). 
А. Распределение землетрясений, 
имевших место на юге Сибирской 
платформы в ночное время, а так-
же всех событий, произошедших в 
пределах Саяно-Байкальского сей-
смического пояса.  
Б. Распределение землетрясений, 
имевших место на юге Сибирской 
платформы в дневное время. 
1 – краевой шов Сибирской плат-
формы; 2 – эпицентр землетрясе-
ния; 3 – изолинии плотности эпи-
центров, рассчитанные с исполь-
зованием окна палетки размером 
0,5×0,5° и проведенные с шагом 2 
(а) и 10 (б); 4 – участки («пятна») 
высокой сейсмической активности 
в осевой части Саяно-Байкальско-
го сейсмического пояса; 5 – грани-
ца поля рассеянной сейсмичности 
на Сибирской платформе; 6 – по-
ложение (а) (в т.ч. – предполагае-
мое (б)) и порядковый номер оси у 
продольной полосы повышенной 
плотности эпицентров землетрясе-
ний; 7 – положение (а) (в т.ч. – 
предполагаемое (б)) оси у про-
дольной полосы пониженной плот-
ности эпицентров землетрясений; 
8 – линия, соединяющая сейсмиче-
ские «пятна» осевой части Саяно-
Байкальского сейсмического пояса 
с участками повышенной плот-
ности эпицентров в платформен-
ном поясе рассеянной сейсмичнос-
ти; 9 – сейсмостанция; 10 – желез-
ная дорога; 11 – крупные водоемы. 
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эпицентров на платформе: «сейсмическим пятнам» его приосевой части соответствуют 
расширения и/или максимумы в каждой из продольных полос повышенной концентра-
ции платформенных землетрясений. 

Взаимосвязь сейсмической активности в поясе и на платформе обнаруживается и 
при анализе распределения землетрясений во времени (рис. 2). Относительное распо-
ложение графиков изменения параметра lgΣE (логарифм суммарной энергии землетря-
сений), как и аналогичные материалы предшественников [7-8], отражает не только су-
щественно больший энергетический потенциал подвижного пояса по сравнению с 
платформой, но и наличие серии всплесков сейсмической активности. Иными словами, 
на платформенной территории и в Саяно-Байкальском поясе имеет место аналогичный 
в качественном отношении характер временных вариаций сейсмической активности. 
Кроме того, проведенное нами сопоставление показало, что всплески сейсмической ак-
тивности на платформе происходят примерно в одно время с аналогичными процесса-
ми в подвижном поясе, причем это соответствие достаточно определенно устанавлива-
ется для всего пояса (рис. 2), его Саянской и Байкальской ветвей и их отдельных сег-
ментов. Активизация сейсмического процесса на платформе опережает или запаздыва-
ет по отношению к всплеску сейсмичности в поясе. Величина отставания или опереже-
ния варьирует в пределах первых лет в зависимости от масштабов исследуемого участ-
ка земной коры. 
 

 
Рис. 2. Графики изменения во времени логарифма суммарной энергии ночных землетрясений (lgΣE) в 
поясе рассеянной сейсмичности платформы и событий, имевших место южнее ее краевого шва в Сая-
но-Байкальском сейсмическом поясе. 
Полосами серого цвета объединены примерно совпадающие по времени периоды активизации сейсми-
ческого процесса на платформе и в поясе. 
 
 

Таким образом, выявленные пространственно-временные закономерности одно-
значно свидетельствуют, что подавляющее большинство естественных землетрясений 
Иркутского амфитеатра в полосе шириной от 150 до 300 км принадлежит к Саяно-
Байкальскому сейсмическому поясу. Полоса представляет северную периферию пояса, 
что наряду с большей монолитностью деформируемого субстрата является причиной 
резкого ослабления сейсмичности в ее пределах. Тектоническое происхождение земле-
трясений на столь обширной платформенной территории и интенсивное народнохозяй-
ственное освоение региона выдвигают проблему сейсмической опасности юга Сибир-
ской платформы в ряд наиболее актуальных направлений геодинамических исследова-
ний. 

Работы выполнены при поддержке СО РАН (интеграционный проект ОНЗ-10.7.3). 
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Расшифровка первичных параметров формирования интрузивных комплексов в 

океанической коре встречает серьезные затруднения в связи с тем, что большинство 
пород значительно изменены. Выходом в данной ситуации может служить изучение 
первичных магматогенных образований (минералы и находящиеся в них расплавные 
включения), сохранивших прямую информацию о магматических системах. Но и этот 
метод, успешно используемый для эффузивных пород, имеет свои ограничения из-за 
особенностей процессов кристаллизации интрузивов в камерах, где условия относи-
тельно стабильны и меньше вероятность образования дефектов при росте кристаллов. 
Соответственно расплавные включения значительно более редки по сравнению с мине-
ралами эффузивов. В связи с этим использование расплавных включений для выясне-
ния физико-химических параметров кристаллизации магм в эндогенных ситуациях ог-
раничено и существуют единичные публикации с данными по включениям в минералах 
интрузивных комплексов современных и древних (офиолиты) океанов [1-4]. В послед-
нее время нам удалось получить новые данные по расплавным включениям в минера-
лах из плутонических пород современных и древних океанических структур. Были изу-
чены включения в хромшпинелидах из интрузивов Центральной Атлантики (район 
Сьерра-Леоне) и из пород ряда расслоенных комплексов офиолитов Алтае-Саянской 
области (Южная Тува). Как показали исследования образцов из Срединно-Атлантиче-
ского хребта и из офиолитов Азии, именно хрошпинелиды оказались наиболее устой-
чивыми к вторичным процессам и сохранили первичную информацию о магматических 
системах в виде расплавных включений. С учетом того, что изучаемые хромшпинели-
ды практически не прозрачны и невозможно вести непосредственные наблюдения за 
включениями в процессе нагрева, была разработана особая методика экспериментов и 
создана специальная микротермокамера на основе силитового нагревателя [5]. Найден-
ные в отраженном свете на рудном микроскопе включения анализировались на рентге-
новском микроанализаторе Camebax-Micro в ИГМ СО РАН, г. Новосибирск. Содержа-
ния редких, редкоземельных элементов и воды в расплавных включениях определены 
методом вторично-ионной масс-спектрометрии на ионном микроанализаторе IMS-4f в 
Институте микроэлектроники РАН (г. Ярославль) по методике [6]. 

Район Сьерра-Леоне (Центральная Атлантика). Детальные исследования кол-
лекций плутонических пород, собранных в районе Сьерра-Леоне во время 10-го рейса 
НИС «Академик Иоффе», позволили нам найти, проанализировать расплавные вклю-
чения в хромшпинелидах и на основе полученных данных выяснить физико-химиче-
ские параметры формирования интрузивных комплексов. Наиболее представительные 
данные по составам расплавных включений в хромшпинелидах были получены для 
троктолитов, отобранных в южной части участка впадины Маркова. Порода представ-
ляет собой серпентинизированный меланократовый троктолит с кумулятивными струк-
турами [7].  

По химическому составу изученные расплавные включения в хромшпинелидах 
соответствуют породам нормальной щелочности, а по содержанию SiO2 (от 44 до 62 
мас.%) характеризуют серию пород от габбро к диоритам и кварцевым диоритам. На 
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диаграмме FeO/MgO-SiO2 точки составов расплавных включений располагаются глав-
ным образом в поле толеитовых серий. В целом, явно более железистые, по сравнению 
с основными группами габброидов Центральной Атлантики, включения ассоциируют с 
дифференцированными габбро-диоритовыми сериями из участков с сульфидной мине-
рализацией (впадина Маркова) района Сьерра-Леоне. На диаграмме AFM подавляющее 
большинство точек габброидов и расплавных включений в хромшпинелидах распола-
гаются в области толеитов. Все включения оторваны от основной группы габбро в сто-
рону FeO, тесно ассоциируют с высокожелезистыми интрузивами Сьерра-Леоне из уча-
стка впадины Маркова и габброидами с повышенным количеством железа зоны разло-
ма 15°20′ (Центральная Атлантика). На диаграмме CaO-Al2O3-MgO высокожелезистые 
интрузивные серии и расплавные включения Сьерра-Леоне образуют тренд от кумуля-
тов в сторону Al2O3, показывая высокую степень дифференциации расплавов. Распре-
деление точек включений в хромшпинелидах на диаграммах Харкера показывает яв-
ную корреляцию содержания компонентов в расплавах с ростом SiO2 и переходом в по-
следовательной интрузивной серии Сьерра-Леоне: габброиды – диориты – плагиогра-
ниты. Количество TiO2, Al2O3, FeO, MgO, CaO падает при переходе к более кислым 
разностям расплавов. Повышенные значения титана характерны не только для расплав-
ных включений и высокожелезистых интрузивов Сьерра-Леоне, но и для габброидов 
зоны разлома 15°20′ явно выделяется высокотитанистая группа. Необходимо отметить, 
что для всех этих трех ассоциаций характерны очень высокие, но близкие между собой 
содержания титана: включения – до 5.3 мас.%, высокожелезистые интрузивы – до 4.5 
мас.%, габбро зоны разлома 15°20′ – до 4.8 мас.%. Интрузивные магматические ком-
плексы с повышенной железистостью хорошо выделяются на диаграмме TiO2-
FeO/MgO. Здесь расплавные включения находятся в тесной ассоциации с высокожеле-
зистыми и титанистыми интрузивными породами Сьерра-Леоне и зоны разлома 15°20′. 
Расплавные включения в хромшпинелидах, обладая незначительными вариациями со-
держания алюминия на фоне существенного изменения железистости, располагаются 
совместно с железистыми интрузивами впадины Маркова вдоль тренда остаточных 
расплавов. В то же время для габброидов Сьерра-Леоне характерна преимущественно 
кумуляция плагиоклаза и в меньшей степени оливина, соответственно с ростом (до 27.6 
мас.%) и падением (до 2.2 мас.%) алюминия в породах при незначительном уменьше-
нии железистости от области базальтоидных расплавов типа N-MORB. Таким образом, 
основной объем габброидов района Сьерра-Леоне формировался в ходе кумулятивных 
процессов эволюции исходных расплавов типа N-MORB, в то время как высокожелези-
стые серии являются результатом кристаллизации остаточных продифференцирован-
ных расплавов, микропорции которых сохранились в виде расплавных включений в 
хромшпинелидах.  

В результате анализа стекол расплавных включений с помощью ионного зонда 
оказалось возможным провести прямые исследования геохимии редких, редкоземель-
ных элементов и воды в магмах, формировавших интрузивные комплексы района 
Сьерра-Леоне. Анализ включений в хромшпинелидах показал существенное обогаще-
ние Н2О (0.74–1.24 мас.%) расплавов. Содержание воды сравнимо с данными по обо-
гащенным системам типа E-MORB, но значения калия при этом низкие и характерны 
для N-MORB. В целом, рассматривая имеющиеся данные по летучим компонентам в 
магматических системах Сьерра-Леоне, видим, что минимальные количества воды со-
держат расплавные включения во вкрапленниках из базальтов (до 0.23 мас.%). Более 
высокие значения (до 0.68 мас.%) установлены для железистых базальтовых стекол. 
Максимум (до 1.24 мас.%) Н2О фиксируется во включениях минералов интрузивов. В 
этой же последовательности растет и роль калия. Таким образом, намечается тренд 
прямой зависимости содержания воды и щелочей в расплавах района Сьерра-Леоне с 
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относительно максимальным накоплением компонентов в интрузивных камерах.  
Анализ распределения редких элементов, устойчивых при вторичных процессах 

(Y, Zr, Nb), показал, что расплавные включения в хромшпинелидах существенно обо-
гащены ниобием и цирконием, и соответственно на диаграмме Nb/Y – Zr/Y точки их 
составов располагаются в верхней области расплавов с плюмовым источником, рядом с 
полем обогащенных базальтов океанических островов. Fe-Ti интрузивы впадины Мар-
кова также располагаются в области плюмового магматизма. В то же время расплавные 
включения во вкрапленниках и сами базальты района Сьерра-Леоне приурочены в ос-
новном к полю в области без влияния плюмового источника.  

По характеру распределения редкоземельных элементов изученные расплавные 
включения в хромшпинелидах из интрузивов района Сьерра-Леоне более соответству-
ют обогащенным базальтам типа E-MORN – похожий отрицательный наклон спектров 
с накоплением легких лантаноидов. Судя по высоким значениям отношений (La/Sm)N = 
1.56-6.27 и (Ce/Yb)N = 2.13-8.09, подтверждается обогащенный характер расплавов, за-
хваченных во включениях в хромшпинелидах, и в целом можно предположить возмож-
ность влияния глубинного плюма.  

Таким образом, с помощью расплавных включений в хромшпинелидах установ-
лено, что высокожелезистые дифференцированные интрузивные серии района Сьерра-
Леоне формировались из водонасыщенных и обогащенных магм. Большое значение 
имеет температурный режим этих аномальных магматических систем. Расчетное моде-
лирование ликвидусной кристаллизации оливина и плагиоклаза (троктолитовый пара-
генезис изученного нами образца) проводилось по программе PETROLOG [8] на основе 
составов расплавных включений в хромшпинелидах и с учетом прямых данных о высо-
ких содержаниях (1.2 мас.%) воды. Установлено, что в присутствии воды при давлении 
около 1 кбар ликвидусные температуры кристаллизации оливина и плагиоклаза были 
достаточно низкими – 980-1100 °С. 

Офиолиты Южной Тувы (Алтае-Саянская область). При исследовании усло-
вий формирования офиолитов Южной Тувы большое внимание было уделено анализу 
расплавных включений, сохранивших прямую информацию о параметрах магматиче-
ских процессов, формировавших расслоенные интрузивные серии. Включения удалось 
найти в хромшпинелидах из дунитов расслоенного дунит-верлит-пироксенитового 
комплекса Карашатского участка.  

Расплавные включения в хромшпинелидах из дунитов Карашатского массива по 
содержанию SiO2 (от 45 до 60 мас.%) соответствуют серии габбро–диориты–кварцевые 
диориты, породы которой хорошо представлены на этом участке Агардагской офиоли-
товой зоны. Включения содержат небольшое количество щелочей (сумма до 2.6 мас.%) 
и отвечают породам нормальной щелочности. На диаграмме FeO/MgO-SiO2 точки со-
ставов расплавных включений располагаются главным образом в поле толеитовых се-
рий в тесной ассоциации с габброидами и офиолитовыми дайками. По содержанию 
магния включения разбиваются на две группы. Первая, с высокими значениями MgO 
(9.4-25.8 мас.%), приурочена к собственно расслоенной габбро-пироксенитовой серии, 
а вторая группа тесно связана с габбро-диоритовыми породами. На диаграммах, пока-
зывающих эволюцию составов пород Карашатского массива в зависимости от содер-
жания магния, первая группа трассирует тренд последовательной внутрикамерной кри-
сталлизации расплавов, начиная с содержания MgO в 25.8 мас.%. Вторая группа вклю-
чений располагается на окончании тренда совместно с габбро и диоритами. В то же 
время есть включения, обогащенные кальцием и титаном, находящиеся вне этого трен-
да, но в тесной ассоциации с данными по породам дайковых офиолитовых серий. Та-
ким образом, рассмотренные включения в хромшпинелидах, во-первых, характеризуют 
собственно процессы дифференциации в магматической камере, с образованием рас-
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слоенного комплекса; во-вторых, отвечают составам расплавов, завершающих внутри-
камерное фракционирование, с формированием серии пород: габбро–диориты–кварце-
вые диориты; в-третьих, они содержат информацию об отделяющихся расплавах, от-
ветственных за развитие дайковых серий 

Расчет ликвидусных параметров по программе PETROLOG [8] на основе полу-
ченных данных по составам расплавных включений в хромшпинелидах показал, что 
кристаллизация минералов при формировании собственно расслоенной кумулятивной 
серии происходила при значительно более высоких температурах (оливин – минимум 
1300-1340 °С, клинопироксен – минимум 1280-1290 °С), чем образование максимально 
дифференцированной габбро-диоритовой серии – 1020-1140 °С. 

Работа выполнена при финансовой поддержке Российского фонда фундаменталь-
ных исследований (проект 05-05-64380) и Интеграционного проекта СО РАН. 
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Мезо-кайнозойские базальтоиды выявлены в пределах Тянь-Шаня на обширной 
территории площадью до 285 000 км2, от горного обрамления Ферганской впадины на 
западе до отрогов Джунгарского Алатау на востоке. Они присутствуют среди палеозой-
ских комплексов Центрального Тянь-Шаня в виде даек и штоков, а потоки и силлы ба-
зальтов установлены среди континентальных отложений неотектонических впадин. В 
основном это оливиновые и плагиоклазовые базальты. Среди оливиновых базальтов 
встречаются породы с низкими значениями SiO2 (43 мас.%) и высокими содержаниями 
MgO (до 12 мас.%), характерными для пикробазальтов. В базальтах из участков Бай-
ламтал, Кастек, Тоюн, Учкудук установлены ксенолиты ультраосновных пород [1-3].  

Исследования с широким использованием Ar/Ar датирования позволили устано-
вить, что мезо-кайнозойские базальты Тянь-Шаня сформировались в ходе развития 
мантийного плюма в короткий период времени (преимущественно 60-76 млн лет). В 
результате была высказана гипотеза, что траппы Декана (около 66 млн лет) и близкие 
им по возрасту базальты Тянь-Шаня являются производными единого глубинного ис-
точника в виде суперплюма, поднимавшегося с границы ядро – мантия [4].  

Обработка собранных авторами коллекций позволила, в совокупности с данными 
предыдущих исследователей, получить новую информацию о физико-химических па-
раметрах магматических систем, сформировавших мезо-кайнозойские базальтоиды 
Тянь-Шаня.  

По соотношению суммы щелочей и SiO2 практически все рассмотренные мезо-
кайнозойские базальтоиды Тянь-Шаня относятся к субщелочным и щелочным сериям. 
Высокие содержания титана свидетельствуют об участии плюмовых магматических 
систем типа OIB. В целом, по петрохимическим особенностям рассмотренные вулкани-
ты Тянь-Шаня имеют большое сходство со щелочными оливиновыми базальтами об-
ластей континентальных рифтов. Распределение редких элементов на спайдер-диаграм-
мах близко к данным по базальтам типичных мантийных плюмов [1, 3]. 

В ходе обработки собранных образцов расплавные включения были найдены в 
оливинах из пикробазальтов участка Учкудук и в плагиоклазах из базальтов участка 
Текелик в Центральном Тянь-Шане. Эксперименты с расплавными включениями при 
высоких температурах проводились на основе имеющихся методик [5, 6]. Закаленные 
гомогенизированные включения анализировались на рентгеновском микроанализаторе 
Camebax-Micro в ИГМ СО РАН, г. Новосибирск. Содержания редких, редкоземельных 
элементов и воды в расплавных включениях определены методом вторично-ионной 
масс-спектрометрии на ионном микроанализаторе IMS-4f в Институте микроэлектро-
ники РАН (г. Ярославль) по методике, опубликованной ранее [7].  

Участок Учкудук. При детальных исследованиях пикробазальтов расплавные 
включения были найдены в оливинах. Представительная информация по включениям 
получена для образцов С-155в-05 и С-152д-05. Расплавные включения (размерами 3-45 
мкм) располагаются цепочками по залеченным трещинкам в центре кристаллов оливи-
на и по зонам роста в краевых частях минералов. Таким образом, для основной массы 
оливинов, выполняющей первичные ядра кристаллов, включения вторичны, но для 
внешних зон – первичны. Формы включений объемно-округлые с некоторой огранкой. 
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Включения многофазовые: газовый пузырек + светлое стекло + светлые зеленоватые 
кристаллические фазы (клинопироксен ?!) + темные фазы. В крупных расплавных 
включениях часто «газовый пузырек», имеющий округлую форму и располагающийся 
между кристалликами и стеклом, содержит две фазы – собственно газовую и жидкость. 
Криометрические исследования показали, что содержимое такого «газового пузырька» 
замерзает около –70 °С, с образованием двух фаз: светлой (твердая) и темной (газ). При 
подъеме температуры в ходе экспериментов до –56.8 °С замерзший «газовый пузырек» 
резко преобразуется в соотношение газ – жидкость. Эти температурные характеристики 
практически идеально соответствуют тройной точке СО2. При дальнейшем повышении 
температуры «газовый пузырек» становится гомогенным при +25 °С. По диаграмме фа-
зового состояния СО2 можно установить плотность углекислоты, которая составляет 
около 0.7 г/см3. Наряду с расплавными включениями в этих же зонах находятся факти-
чески сингенетичные им флюидные включения. Криометрический анализ этих включе-
ний показал, что они замерзают при температурах –70…–80 °С и резко разморажива-
ются в районе тройной точки СО2. При подъеме температуры в ходе экспериментов до 
–10 °С во включениях этого типа начинают двигаться газовые пузырьки. В большинст-
ве случаев пузырьки исчезают и включения становятся гомогенными в диапазоне тем-
ператур от –2 до +5 °С. С учетом этих данных плотность углекислоты во включениях 
этого типа составляет 0.89-0.93 г/см3. 

В ходе экспериментов в микротермокамере большинство включений взрывается, 
что связано с наличием СО2, создающим повышенные давления. Часть включений, 
обычно среднего размера, становятся гомогенными в интервале температур 1220–
1250 °С. Давление флюида в расплаве, рассчитанное с помощью включений, содержа-
щих углекислоту, при этих температурах варьирует от 4 до 8.4 кбар. 

По содержанию SiO2 (46.5–50.9 мас.%) расплавные включения в оливинах из пик-
робазальтов Учкудука соответствуют оливиновым базальтам и базальтам. По сумме 
щелочей (от 4.3 до 6.2 мас.%) включения совпадают с данными по изученным породам 
участка Учкудук и принадлежат к субщелочным сериям. Для рассмотренных включе-
ний характерно преобладание калия над натрием, и соответственно по соотношению 
K2O/Na2O их можно отнести к калиевым сериям. Это подтверждается данными на 
тройной диаграмме K2O+Na2O – Al2O3 – MgO+FeO+CaO, где включения в оливинах, 
характеризуясь накоплением алюминия и щелочей, являются наиболее близкими к 
тренду калиевых базальтоидов и шошонитов. Включения, в отличие от пикробазальтов 
Учкудука, обладают меньшими значениями магния, содержание которого падает от 7.5 
мас.% до 4.5 мас.% с ростом SiO2. На диаграммах Харкера точки составов включений 
располагаются в тесной ассоциации с данными по базальтам океанических островов. 
Высокие значения титана (до 3.6 мас.%) также свидетельствуют о близости магматиче-
ских систем Учкудука к характеристикам плюмомого магматизма типа OIB. На диа-
грамме Al2O3 – FeO/MgO от включений к породам падают содержания алюминия и 
значения железистости и эти изменения укладываются на тренд кумуляции оливина. 
Таким образом, пикробазальты участка Учкудук формировались из базальтоидных рас-
плавов в ходе активных процессов кумуляции оливинов. 

Анализ расплавных включений на ионном зонде позволил получить информацию 
о содержании редких, редкоземельных элементов и воды в магматических системах 
участка Учкудук. Соотношения редких элементов в расплавных включениях, устойчи-
вых при вторичных процессах (Zr, Y. Nb), свидетельствуют о плюмовом источнике 
рассматриваемых магматических систем. По характеру распределения редкоземельных 
элементов расплавные включения в оливинах пикробазальтов Учкудука совпадают с 
данными по породам Гавайских островов. Прямой анализ содержания летучих компо-
нентов в расплавных включениях показывает незначительные содержания воды (0.09-
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0.2 мас.%) в базальтовых расплавах. 
Участок Текелик. Наиболее представительная информация по расплавным вклю-

чениям получена для образца TK-2. Включения были найдены только в плагиоклазах. 
Расплавные включения (размерами 3-30-80 мкм), которые формируют прямолинейные 
зоны роста вдоль граней плагиоклазового вкрапленника, а также равномерно распола-
гаются в центре кристаллов, являются первичными. Формы включений представлены в 
основном прямоугольными, округло-прямоугольными табличками. Включения много-
фазовые: основная масса микрозернистая, темная, по краям включений видна светлая 
кайма стекла. 

В ходе экспериментов в микротермокамере было установлено, что содержимое 
включений становится гомогенным в интервале 1175–1215 °С. Расчеты ликвидусных 
температур по программе PETROLOG [8] на основе данных по составам расплавных 
включений показали, что большинство значений расчетных температур выше темпера-
тур гомогенизации, что может свидетельствовать о повышенном содержании воды в 
расплаве, соответствующем примерно 1 мас.%, хотя данные ионного зонда говорят в 
целом о невысоких значениях Н2О (0.02-0.06 мас.%) в стеклах расплавных включений. 

По сумме щелочей (от 4 до 8 мас.%) включения совпадают с данными по изучен-
ным базальтовым породам участка Текелик и принадлежат к субщелочным и щелоч-
ным сериям. На диаграммах Харкера точки составов включений располагаются в 
большинстве случаев внутри полей мезо-кайнозойских базальтоидов Тянь-Шаня. Ос-
новная группа включений содержит 1.8-3 мас.% TiO2 и в этом соответствует базальтам, 
в минералах из которых исследовались включения. В то же время есть включения и с 
более высоким титаном (до 3.44 мас.%). При таких значениях TiO2 практически все 
включения попадают в поля OIB. Включения более натровые по сравнению с базальта-
ми (K/Na = 0.26-0.6). В общем, по петрохимическим характеристикам (в том числе по 
SiO2 – 45-50 мас.% и по Al2O3 – в основном 15-20 мас.%) расплавные включения совпа-
дают с базальтами, что свидетельствует, с одной стороны, о кристаллизации плагиокла-
за при невысоких давлениях, а с другой – о достоверности полученных данных. В це-
лом, включения и базальты участка Текелик близки по петрохимическому составу к 
OIB, что является прямым свидетельством формирования мезо-кайнозойских базаль-
тоидов Тянь-Шаня в результате развития мантийного плюма. 

Исследования расплавных включений с помощью ионного зонда позволили полу-
чить информацию о содержании редких, редкоземельных элементов и воды в мезо-
кайнозойских магмах участка Текелик. По соотношению редких элементов, устойчи-
вых при вторичных процессах (Zr, Y, Nb), расплавные включения указывают явно на 
плюмовый источник рассматриваемых магматических систем и располагаются в поле 
OIB. По характеру распределения редкоземельных элементов расплавные включения в 
плагиоклазах мезо-кайнозойских базальтов участка Текелик совпадают с данными по 
породам, переходными между толеитовой и щелочной сериями Гавайских островов, 
что является прямым доказательством формирования рассмотренных базальтовых се-
рий в результате развития мантийного плюма.  
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Следы потоков гигантского масштаба с расходом воды и скоростью, превышаю-

щими 107 м3/с и 20 м/с соответственно, известны в ряде районов Евразии [3]. Одним из 
наиболее характерных признаков существования в прошлом таких потоков являются 
линейно ориентированные системы гряд и ложбин варьирующих размеров. При про-
должающихся дискуссиях об их генезисе (эоловый, флювиальный, тектонический) наи-
более обоснованной представляется точка зрения М.Г. Гросвальда о катастрофическо-
флювиальной природе этих образований. Впервые описанные в Манычской ложбине 
[1], рассматриваемой в качестве позднекайнозойского пролива между Каспийским и 
Черноморским бассейнами, параллельно ориентированные положительные формы 
рельефа, протяженностью от 1 до 10 км с шириной 0.5-2 км, получили название «бэров-
ские бугры». Эти бугры разделяются глубокими (до 30-40 м) ложбинами. Подобные 
структуры были прослежены к востоку и северо-востоку от ложбины, а позднее обна-
ружены и описаны в Западной Сибири [3]. Анализ их площадного распределения по-
зволил обосновать существование единой системы стока к западу, начиная от среднего 
течения р. Лены (рис. 1). В качестве основной причины, обусловливающей изменение 
основного стока сибирских рек, рассматривались процессы глобального похолодания 
(сартанское оледенение), определяющие не только разрастание Панантарктического 
ледника, но и возникновение внутриконтинентальной Тибет-Гоби-Сихотэ-Алиньской 
системы ледников [3]. Наряду с трансконтинентальной системой стока в западном на-
правлении в этой же работе предполагалось существование восточного стока, начи-
нающегося в Тибете (рис. 1) и протягивающегося до нижнего течения р. Амура, однако 
каких-либо обоснований в цитируемой работе не приводилось. Наши исследования в 
районе среднего течения р. Онон в Южном Забайкалье, по результатам которых и под-
готовлена настоящая публикация, позволяют предоставить доказательства существова-
ния гигантских катастрофических гидропрорывов. 

Цасучейская впадина, расположенная в среднем течении р. Онон, заполнена в ос-
новном неоген-четвертичными так называемыми «белесыми» отложениями [5-7], цвет 
которых обусловлен присутствием пелитоморфного карбоната [6]. Мощность рыхлых 
осадков составляет более 100 м. В северной и южной краевых частях впадины фикси-
руются системы ориентированных в ЮВ направлении впадин, размеры которых со-
ставляют в основном сотни метров (рис. 2). Глубина большинства из них не превышает 
10 м. В дождливые и нормальные сезоны большая часть более-менее «крупных» запа-
дин заполнена солеными озерами, однако в период наблюдений практически все они 
были сухими. Более крупные по размерам озера отчетливо трассируют границы впади-
ны (рис. 2) и расположены в пределах распространения мезозойских осадочных и маг-
матических комплексов, слагающих фундамент региона. Характерной чертой части 
ориентированных мелких впадин является их каплеобразная форма. В южной части 
впадины (Цасучейский реликтовый сосновый бор) к северу от системы ориентирован-
ных впадин расположена зона распространения гряд с размерами от километра до не-
скольких сотен метров по длинной оси и от десятков до первых сотен метров по корот-
кой оси. Высота гряд колеблется от первых метров до 20-25 м. Для большинства гряд 
характерна четкая юго-восточная ориентировка, абсолютно совпадающая с ориенти-
ровкой системы примыкающих впадин, охарактеризованных выше. По своим парамет-
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рам и особенностям положительные формы Цасучейской впадины полностью соответ-
ствуют «бэровским буграм», отличаясь лишь более мелкими размерами (см. выше). Та-
ким образом, системы бугров и впадин имеют единую ориентировку и являются, по 
нашему мнению, производными одного процесса. Выше уже отмечалось, что единого 
мнения на природу параллельно ориентированных структур нет, ответственными за их 
образование могут быть как флювиальные, так и эоловые процессы. В объяснительной 
записке к геологической карте м-ба 1:200000 [2] бугры впадины описываются в качест-
ве барханов и дюн. Однако аргументы, приведенные в работе [3], а также закономерное 
зональное распределение зоны бугров и зоны ложбин склоняют в пользу флювиального 
генезиса структур, причем не просто флювиального, а катастрофически-флювиального 
[3], обусловленного прорывами (йокульлаупами) подпрудных бассейнов гигантских 
размеров. Мы не обсуждаем возможное положение подпрудного озера, поскольку для 
этого необходим тщательный анализ геоморфологических и других данных, но не ис-
ключаем, что бассейн был связан с гигантским Селенгинским озером [4], занимающим 
значительные площади Юго-Восточного Забайкалья.  
 

 
 
Рис. 1. Позднеплейстоценовое оледенение и системы приледникового стока Северной Евразии (по [3] с 
дополнениями). 
1 – ледниковые покровы с линиями движения льда и горно-ледниковые комплексы; 2 – плавучие шель-
фовые ледники с линиями движения; 3 – прогляциальные озера; 4 – основные спиллвеи; 5 – течение воды 
в приледниковых системах стока; 6 – прорывы горных ледниково-подпрудных озер (йокульлаупы); 7 – 
дрейф айсберговых армад; 8 – моря с «покрышками» из талой воды; 9 – площадь накопления китайских 
лессов; 10 – следы Цасучейского йокульлаупа. 
 
 

Анализ космических снимков из открытой базы Google Earth показал, что систе-
мы ориентированных ложбин прослеживаются от района Торейских озер на прилегаю-
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щие территории Восточной Монголии и Северного Китая, что отражено на рис. 2 чер-
ными жирными стрелками. Можно предполагать, что они трассируют один катастро-
фический поток. 
 

 
 
Рис. 2. Фрагменты северной (А) и южной (Б) частей Цасучейской впадины (по снимкам Landsad, из от-
крытой базы данных Google Earth). Черной жирной линией показаны ограничения впадины.  
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Поздневендская синколлизионная моласса на юго-западе и западе Сибирского 
кратона выполняет связанные друг с другом латеральными переходами Прибайкаль-
ский, Присаянский, Южно- и Северо-Енисейские передовые прогибы, а также изолиро-
ванный прогиб в Игарском районе [1, 2]. Моласса и вмещающий ее периферический 
форландовый бассейн представлены отложениями верхних горизонтов региональных 
стратиграфических подразделений – байкальской, оселковой, тасеевской, чапской и из-
лучинской свит. Синколлизионная моласса отделена от подстилающих морских карбо-
натных и терригенно-карбонатных отложений нижних частей перечисленных страти-
графических серий резкой региональной границей, такая же по значению резкая грани-
ца отделяет ее от рифтогенных поздневендско-раннекембрийских осадочных последо-
вательностей, она совмещается с поверхностью размыва и перерыва в основании уша-
ковской, шаманской (нуртейской), усть-тагульской, редколесной, угловской и гравий-
ской свит, объединенных ранее в енисейско-присаянский петрографический и страти-
графический горизонты [3]. 

Главные особенности седиментации и седиментационной зональности поздне-
вендского форландового бассейна: 1) основная масса отложений образовалась в конти-
нентальных (флювиальных) обстановках, 2) реки создали обширную аллювиальную 
равнину, прислоненную к горным сооружениям (орогенам) на западе и юго-западе, и 
были главными поставщиками силикокластического материала в мелководный морской 
бассейн в центральной части Сибирского кратона, 3) с юго-запада на северо-восток, в 
современных координатах, континентальные отложения замещаются дельтовыми и 
мелководно-морскими, 4) в соответствии с латеральной сменой обстановок изменяется 
окраска отложений от красной к зеленовато-серой, темно-серой и черной, и силикокла-
стические (терригенные) отложения расклиниваются карбонатными. Поздневендская 
моласса на Енисейском кряже (немчанская, таежнинская, гребенская, веселовская сви-
ты) красноцветная и сложена флювиальными отложениями, в Присаянском прогибе 
(айсинская, икейская свиты) – пестроцветная и также по генезису флювиальная, на Ша-
рыжалгайском поднятии (хужирская и большелугская свиты) пестроцветная, в нижней 
части флювиальная, в верхней мелководно-морская, в Прибайкальском прогибе (качер-
гатская свита) моласса сероцветная, преимущественно дельтовая и мелководно-морская 
(ближнего и дальнего шельфа), но в 1-й и 3-й пачках представлена русловыми отложе-
ниями рек. 

Слепки растительных остатков нами были обнаружены на верхней поверхности 
прирусловых валов русловых каналов в айсинской свите Присаянского прогиба при со-
ставлении детального седиментологического разреза в бассейнах рек Тагул и Бирюса в 
1995 г. Некоторое сходство с текстурами течений приостановило публикацию необыч-
ных текстур. Специальное внимание на этих текстурах было сосредоточено в 2004-2006 
гг., после анализа фотографий в публикации по проблематике Arumberia в вендских и 
раннекембрийских мелководных и возможно континентальных отложениях Англии, 
Франции, Австралии, Китая, Южной Африки [4, 5], когда стала понятной биологиче-
ская природа слепков. В настоящее время слепки растительных остатков (макрофлоры) 
нами найдены в континентальных (речных) отложениях айсинской свиты в разрезах 
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рек Тагул, Бирюса, Уда и Туманшет, а также в мелководно-морских отложениях качер-
гатской свиты. В отличие от знаков течений (sole marks), обильных на нижней поверх-
ности каналов, все слепки макрорастений находятся на верхней поверхности слоев, а их 
отпечатки – на нижней поверхности. Слепки не содержат органического вещества, вы-
полнены алевритом и глиной, иногда драпированы тончайшей лимонитовой корочкой. 
Проблематика Arumberia пока не имеет точной генетической систематики, но страти-
графически тесно связана с эдиакарской биотой, той ее частью, которая предшествова-
ла биоте раннего кембрия [4]. По характерной морфологии мы относим ее к представи-
телям Metaphyta.  

Айсинская свита по сгущению речных русел в определенных частях разреза де-
лится на три крупных пачки, снизу вверх, – муксутскую, серебровскую и катальчиков-
скую. Наибольшее разнообразие и обилие растительных остатков связано с муксутской 
и серебровской пачками, где отложения преимущественно сероцветные и где ясно вид-
на наложенность участкового окрашивания сероцветных отложений в разные оттенки 
красного цвета. Флювиальные отложения муксутской и серебровской речных систем 
объединяются в две группы литофаций: каналов (русел) и внеруслового пространства, 
занятого прирусловыми валами и поймой. В целом, перечень литофаций соответствует 
опубликованным данным для стратиграфических аналогов айсинской свиты на Енисей-
ском кряже [1] и стандартной схеме литофаций и архитектурных элементов аллюви-
альных систем [6]. Все слепки макрорастений сосредоточены в тонкообломочных от-
ложениях (тонкозернистых песчаниках, алевролитах и аргиллитах) течений разной ско-
рости на прирусловых валах и пойме. 

Макрорастения достигали в длину несколько десятков сантиметров и отличались 
разнообразием форм. Морфоструктура положена в основание описания и выделения 
шести формальных родов.  

Georgia представляет собой группировку параллельных или расходящихся веером 
дихотомирующих тяжей (пологих хребтиков) шириной 3-5 мм и длиной более 50 см, 
разделенных глубокими узкими бороздками. Эта форма была найдена также на Урале и 
интерпретирована как Arumberia [5]. 

Kachergatia выделена в шельфовых темпеститовых отложениях 4-й пачки качер-
гатской свиты, найдена также в айсинской свите. Форма представлена системой поло-
гих тяжей шириной 10-30 мм и длиной в первые десятки см. Тяжи разделены узкими 
бороздками, продольно-чешуйчато наслаиваются друг на друга и имеют поперечную 
морщинистую текстуру. В 4-й пачке качергатской свиты Kachergatia свернута в роллы. 

Arumberia представляет собой систему узких хребтиков, шириной 0,5-1 мм и дли-
ной в десятки сантиметров, слабо дихотомирующих, разделенных такими же по разме-
ру или более широкими (до 10 мм) ложбинками, слабо изгибающимися, почти прямо-
линейными. Хребтики обычно начинают развиваться на возвышенных формах ложа 
потока из системы мелких бугорков. 

Tagulia представлена ветвящимися ленточными стеблями шириной 1-2 мм до до-
лей мм на окончаниях ветвей. Видимая длина стеблей – первые десятки сантиметров. 
Имеет ризоиды и утолщения (спорангии) на ветвях и тонкую сетчатую ткань между 
ветвями, вероятно, выполнявшую роль листьев. 

Aisia представляет собой пучки очень тонких волосовидных нитей (доли мм) дли-
ной первые десятки сантиметров, прикрепленных к возвышенным участкам (ряби) ло-
жа потока, параллельных или наложенных друг на друга под разными углами, иногда 
прихотливо изогнутых. 

Muksutia представляет собой систему мелких кустиков высотой до 20 мм, напо-
минающих лишайник на возвышенных местах ложа потока. 

Тяжевые виды Arumberia, Kachergatia, Georgia, вероятно, относятся к семейству 
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пластинчатых водорослей, всем своим «телом» прикрепленных к грунту. Ветвистые и 
нитевые виды водорослей, судя по формам захоронения, были прикреплены только в 
начальной точке роста, поднимались в водном потоке, перекручивались вдоль оси и 
напоминают траву. Биоценозы водорослей приурочены к прирусловым валам, они за-
хоронялись после очередного крупного наводнения и переселялись на поверхность но-
вой порцией осадка. Кроме макроформ, в айсинской свите присутствуют морфологиче-
ски слабо дифференцированные морщинистые поверхности, вероятно по микроводо-
рослевым и бактериальным матам. Об обилии жизни на поздневендской аллювиальной 
равнине юго-запада Сибирской платформы свидетельствуют также слои черных «бо-
лотных» аргиллитов, завершавших циклы крупных наводнений, и галька из битума в 
русловом аллювии. Приведенные данные показывают, что революционный скачок раз-
вития биоты в венде проявился не только в морских обстановках с широко известной 
эдиакарской ассоциацией организмов, но и на континентах, что было связано не столь-
ко с глобальными изменениями среды, сколько с поздневендским орогенезом и форми-
рованием новых ниш жизни в виде обширных аллювиальных равнин. Обилие водорос-
лей, бактериальных матов, а в синхронных дельтовых и шельфовых отложениях орга-
нического вещества свидетельствует о весьма благоприятном влажном и теплом (жар-
ком) климате, в котором образовался поздневендский форландовый бассейн. Это под-
тверждается также тем фактом, что айсинские речные системы были полноводными с 
глубокими каналами, и большая часть отложений молассы образовалась на прирусло-
вых валах и пойме систематическими наводнениями, переполнявшими каналы. Кос-
венно этот вывод подтверждается отсутствием в континентальных обстановках трещин 
усыхания и обилием отпечатков капель дождей. По палеомагнитным данным Сибир-
ский кратон находился в позднем венде в экваториальной зоне и был обращен своим 
юго-западным краем на север [7]. По более детальным палемагнитным данным в ай-
синское время Сибирский кратон находился в перевернутом положении в экваториаль-
ной зоне южного полушария, а затем за короткий интервал времени к немакит-далдын-
скому веку мигрировал на юг в сухую тропическую зону [8]. Это последнее представ-
ление полностью согласуется с зональностью окраски отложений форландового бас-
сейна – темно-серой и черной в Прибайкалье, зеленовато-серой и пестроцветной в При-
саянье и красноцветной на Енисейском кряже. Можно заключить, что седиментацион-
ная окраска поздневендской молассы во всех районах была серой и темно-серой и толь-
ко после перемещения Сибирского кратона в сухую тропическую зону она стала ме-
няться на красноцветную при окислении органического вещества и железистых мине-
ралов грунтовыми водами. Именно в этой зоне в прибрежно-морских немакит-далдын-
ских отложениях шаманской, усть-тагульской и редколесной свит известны многочис-
ленные трещины усыхания и глиптоморфозы по галиту. Вероятно, в процессе измене-
ния облика отложений одну из главных ролей сыграли сульфиды железа в тонкообло-
мочных отложениях молассы, насыщенных органическим веществом после отмирания 
макрорастений и микробиоты. Наиболее интенсивное и тотальное окисление желези-
стых минералов произошло в континентальных отложениях поздневендской молассы 
на 35°-25° южных палеоширот, севернее по направлению к гумидной зоне этот процесс 
терял силу и почти совсем не проявился в континентальных и морских отложениях ка-
чергатской свиты Прибайкальского прогиба. 

Исследование поддержано РФФИ, проект 04-05-65299, Интеграционным проек-
том «Геодинамическая эволюция литосферы Центрально-Азиатского подвижного пояса 
(от океана к континенту)», интеграционной программой ОНЗ РАН «Проблемы зарож-
дения биосферы Земли и ее эволюции». 
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Фундамент юго-западной части Сибирской платформы вскрывался скважинами 

глубокого нефтепоискового бурения в 60-70-х годах ХХ века [1, 2]. Новые данные о 
породах фундамента Сибирской платформы, закрытого венд-палеозойским чехлом, 
появились при анализе камней в ранневендских тиллитах и векторов их разноса ледни-
ком. Тиллиты были найдены в основании оселковой серии в Присаянском прогибе и 
подтверждены в основании байкальской серии Прибайкальского прогиба. Основопола-
гающими для наших выводов стали семь фактов: 1) доказательство ледникового проис-
хождения несортированных базальных кластических отложений оселковой серии; 2) 
обоснование ранневендского возраста оледенения; 3) обнаружение среди преобладаю-
щей массы камней в тиллитах, представленной осадочными породами карагасской се-
рии позднего рифея, эрратических валунов гранитогнейсов и метапорфиров; 4) уста-
новление двух главных направлений движения ледников и ориентировки их фронтов; 
5) доказательство существования внутрикратонного ледника по ориентировке лодже-
ментных камней, вдавленных в ложе из доломитов тагульской свиты карагасской се-
рии; 6) парагенез эрратических валунов с камнями из ипситской свиты карагасской се-
рии позднего рифея и их стратиграфическое положение в вехней части уляхской диа-
миктитовой пачке марнинской свиты [3, 4]; 7) структурные и регрессивные минерало-
гические изменения пород в эрратических валунах. 

Эрратические камни (валуны) были обнаружены в верхней части уляхской пачки 
в трех местонахождениях Присаянского прогиба: в бассейне р. Уда близ правого при-
тока р. Уляха, в урочище Озерки и в правом борту руч. Карачун. При количественном 
подсчете они составили 5-10 % от общего количества камней размером более 2 см. 
Преобладающая размерность эрратических камней в интервале 2-20 см, максимальный 
размер валунов около 70 см в поперечнике. По форме выделяются валуны хорошо ока-
танные, а также с ледниковой огранкой. Проанализированные породы можно условно 
разделить на пять групп: 1) граниты; 2) биотитовые гнейсы; 3) лейкократовые гнейсы; 4) 
вулканиты кислого и основного состава порфировой структуры; 5) магматические по-
роды основного (ультраосновного) состава. Исследованные породы всех выделенных 
групп подвержены рекристаллизации и вторичным изменениям, по степени преобразо-
вания исходного субстрата некоторые из проанализированных образцов можно отнести 
к протомилонитам [5]. 

В гранитах первично-магматические полевой шпат, плагиоклаз и кварц в ходе 
рекристаллизации были частично раздроблены. Кроме процессов рекристаллизации, 
отмечаются вторичные изменения породы, выраженные в присутствии в породах вто-
ричного мусковита, развитии псевдоморфоз хлорита по биотиту, серицитизации плаги-
оклазов, пелитизации полевых шпатов, а также в окварцевании и карбонатизации по-
род. В гнейсах изменения выражены присутствием вторичного мусковита, в некоторых 
случаях отмечается развитие хлорита по биотиту, карбонатизация породы и развитие 
ленточных прослоев кварца. В породах основного состава отмечается полное замеще-
ние вторичными минералами (хлорит, серицит и т.п.) первичных магматических мине-
ралов. 



 148 

Вторичные преобразования привели к изменению содержаний ряда петрогенных 
и редких элементов относительно исходных пород, поскольку многие элементы могут 
быть подвижными в процессе вторичных изменений пород [6, 7, 8]. 

Граниты. Для предварительной оценки степени изменения первичных составов 
пород была применена диаграмма А.А. Предовского [9], которая используется для вос-
становления первичной природы метаморфических пород и на которую нанесены поля 
составов типичных магматических пород. Величина A (mol.) = Al2O3 – (K2O+Na2O+ 
+CaO’) в проанализированных гранитах имеет более высокие значения, чем в нормаль-
ных магматических породах, показывая, что содержания этих элементов в гранитах мо-
гут быть изменены. В частности, сопоставляя полученные значения величины А с пет-
рографическими особенностями гранитов, а именно с появлением в них вторичного 
мусковита и серицитизацией плагиоклаза, можно говорить об увеличении содержания 
Al2O3 в гранитах. Обобщение данных по составам милонитизированных гранитоидов 
позволило К. Конди и А. Синха [8] придти к выводу, что относительно немобильными 
элементами при вторичных изменениях часто являются Ti, Fe, Mg. Однако только по 
этим элементам невозможно провести корреляцию проанализированных составов гра-
нитов с другими комплексами гранитоидов Сибири. Так как исследованные граниты в 
большинстве своем сильно обогащены SiO2, то сравнение проанализированных грани-
тов следует проводить с гранитами других комплексов со сходным содержанием SiO2, а 
подобные граниты являются во многих комплексах крайними членами дифференциро-
ванного ряда гранитоидов. Как показал В. Чаппелл [10], сильно лейкократовые разно-
сти гранитов часто имеют сходные содержания многих элементов независимо от исход-
ного источника породы. Поэтому надежно сопоставить исследованные граниты с дру-
гими гранитоидами Сибири можно было бы только по гранитоидам главных интрузив-
ных фаз, представители которых среди проанализированных образцов отсутствуют. 
Специфическими особенностями всех исследованных гранитов является низкое содер-
жание в них Nb (в некоторых разностях ниже предела обнаружения – 2 ppm). Хотя Nb и 
Y часто являются немобильными элементами при милонитизации [8], однако как пока-
зало изучение неизмененных и тектонизированных разностей раннепротерозойских 
гранитоидов приморского комплекса Прибайкалья [11], даже в породах с одинаковым 
содержанием кремнезема в тектонизированных разностях содержания Nb и Y оказались 
выше, чем в неизмененных, что свидетельствует о мобильности этих элементов. 

Таким образом, приведенный выше разбор составов гранитов относительно выяв-
ления возможных индикаторных элементов, по которым можно было бы провести 
сравнение проанализированных гранитов с гранитами других комплексов Сибири, по-
казал невозможность такой корреляции. 

Биотитовые гнейсы. Петрографические особенности проанализированных био-
титовых гнейсов (присутствие вторичного мусковита, наличие прослоев кварца), а так-
же анализ химических составов пород показывают, что содержания таких основных 
петрогенных окислов, как SiO2, Al2O3, изменены в процессе вторичных преобразований 
относительно исходных гнейсов. Сильное обогащение большинства исследованных 
биотитовых гнейсов K2O относительно Na2O и CaO также позволяет предполагать сме-
щение содержаний этих элементов относительно исходных. Высокое содержание в про-
анализированных породах K2O обеспечивает и повышенное содержание в них Rb и Ba. 
Сильно измененные составы исследованных пород, даже при том, что содержания не-
которых элементов, таких, как Fe, Mg, Ti, не были изменены в процессе вторичных из-
менений, не позволяют провести их корреляцию с гнейсами других регионов Сибири. 

Магматические породы основного (ультраосновного) состава. Петрографическое 
исследование этих пород не позволяет определить их первичный минеральный состав. 
В некоторых образцах можно угадать только первичную долеритовую текстуру. Хими-
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ческие составы проанализированных пород изменены так сильно, что большинство 
элементов нельзя использовать для идентификации возможных исходных пород. До-
пуская, что содержания таких элементов, как Ti, Zr, Y, Nb, не были значительно изме-
нены, на основании использования дискриминационных диаграмм (Zr-Ti-Y [12], Zr/Y-
Zr [13], Zr-Nb-Y [14]) можно предполагать внутриплитную природу проанализирован-
ных пород. Габбро-долериты такой геохимической специфики встречаются на площади 
всего Сибирского кратона. 

Специальная работа была проведена по определению направления движения лед-
ника позднеуляхского времени раннего венда. Для этой цели измерялась ориентировка 
лоджементных крупных камней, имеющих ясную утюгообразную форму. Мы опира-
лись на методологию анализа форм ледникового ложа и идентичную морфоструктуру 
камней в донной морене. Лоджементные утюгообразные валуны вдавлены в доломиты 
тагульской свиты и ориентированы своими тыловыми (тупыми) частями в секторе на-
правлений 170°-220° и более редко по азимуту 300°. Эти измерения согласуются с на-
правлением глубоких борозд на тагульских доломитах 180°-200° и направлением опро-
кидывания складок гляциодислокаций в этих же доломитах – 200°-220°. Все эти данные 
в совокупности дают однозначный ответ – ледник уляхского времени двигался с С-CВ 
на Ю-ЮЗ, т.е. с Сибирского кратона в окраинный бассейн. Подчеркивая это обстоя-
тельство, мы исключаем данные по более древней раннеуляхской фазе оледенения, 
проявленной в виде доломитового диамиктита (морене), когда окраинный ледник нахо-
дился на юго-западе кратона, судя по ориентировке течений на зандровом конусе вы-
носа (разрез руч. Карачун). 

Петрографические и геохимические признаки магматических и метаморфических 
пород эрратических валунов в тиллитах позволяют высказать предположение о причи-
нах и истории изменений. Геохимические преобразования, вероятно, представляют ре-
зультат взаимодействия двух процессов: переработки гранитов и гнейсов в зонах раз-
ломов и очень длительного выветривания пород на поверхности поднятого над уровнем 
моря фундамента. Физическое воздействие ранневендского ледника также преобразо-
вало уже физически и химически измененные породы. 

Совокупность данных подводит к заключению, которое может быть сформулиро-
вано в нескольких пунктах: 1) карагасская серия позднего рифея, подстилающая венд-
скую оселковую серию, выполняла узкий вытянутый на СЗ прогиб (Ийско-Туманшет-
ский авлакоген), и его северо-восточный борт в Присаянье примыкал по разлому к бло-
ку гранитно-метаморфического фундамента; 2) верхняя – ипситская – свита имела наи-
более широкое географическое распространение и эродировалась ледником вместе с 
верхней частью фундамента; 3) осадочный комплекс, перекрывающий фундамент во 
внутренних районах юго-запада Сибирской платформы, по этому заключению следует 
коррелировать с оселковой серией Присаянского прогиба и базальную часть чехла на 
юго-западе Сибирской платформы относить к раннему венду; 4) в группе эрратических 
валунов в Присаянье редки метаосадочные породы, поэтому выделение раннепротеро-
зойских «протократонных» и «протовулканогенных» субмеридиональных зон в фунда-
менте Сибирской платформы, сделанное по материалам глубокого бурения [2], под-
тверждается анализом образцов кислых магматических пород в камнях марнинских 
тиллитов; 5) внутрикратонный ранневендский ледник, вероятно, покрывал всю цен-
тральную область Сибирского кратона и растекался радиально на юго-восток, юг и 
юго-запад, эродируя фундамент, осадочные толщи рифейских пассивных окраин кра-
тона и позднерифейских авлакогенов.  

Исследование поддержано РФФИ (проект 04-05-65299), Интеграционным проек-
том «Геодинамическая эволюция литосферы Центрально-Азиатского подвижного пояса 
(от океана к континенту)» (ИП ОНЗ 10), интеграционной программой ОНЗ РАН «Про-
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Кимберлитовый магматизм развивается на древних кратонах, имеющих мощную 

жесткую литосферу. Наиболее продуктивный на алмазы на Сибирском кратоне верхне-
девонский кимберлитовый магматизм связывают с якутским плюмом, подъем которого 
из глубинной мантии вызывает на границе литосфера – астеносфера мощное термаль-
ное возмущение и геохимическое преобразование вещества [1-3]. Предполагается, что у 
подошвы литосферной плиты происходит образование локальных очагов расплавов, 
родительских ассоциациям Cr-бедных мегакрист и производящих специфическое маг-
матическое замещение в астеносферном и литосферном веществе. Геохимическая мо-
дификация астеносферного и литосферного вещества Сибирского кратона под влияни-
ем якутского плюма в период верхнедевонского кимберлитового цикла показана на 
примере распределения несовместимых редких элементов (Nb, Zr, Hf, Ti, Y, REE) в Gnt 
и Cpx из высокотемпературных деформированных перидотитов, в Cr-бедных мегакри-
стах граната (астеносферное вещество) и в Gnt и Cpx из низкотемпературных зерни-
стых перидотитов (мантийная литосфера) кимберлитовой трубки Удачная. Зерна Gnt и 
Cpx в разных точках анализировались методом вторично-ионной масс-спектрометрии 
(SIMS) в Институте микроэлектроники РАН (г. Ярославль). Метод обеспечивал точ-
ность измерений редких элементов с концентрациями > 0,1 г/т 10–15 отн. % и 40–50 
отн. % для концентраций < 0,1 г/т. 

Геохимические особенности Gnt и Cpx из высокотемпературных деформирован-
ных перидотитов показали, что среди этой группы пород существуют два типа – мега-
крупнокристаллические и мелкопорфировые. Гранаты из пород первого типа по геохи-
мии редких элементов почти полностью идентичны Gnt мегакристам (рис. 1). Gnt из 
перидотитов второго типа показывает остаточные геохимические черты Gnt из Gnt 
лерцолитов зернистого типа. Характер распределения HFSE и REE в Gnt, Cpx и равно-
весных с ними рассчитанных расплавах наиболее логично соотносится с гипотезой 
просачивания астеносферных жидкостей через астеносферу и нижнюю часть лито-
сферной плиты [3]. Различие между редкоэлементными составами кимберлитов и рас-
плавов, рассчитанными для Gnt из деформированных перидотитов и мегакрист, заклю-
чается в наличии трогов для Zr + Hf и Ti на линиях кимберлитов и максимумов на ли-
ниях расплавов. Кимберлиты близки расплавам, равновесным с Cpx (рис. 2), и могли 
возникать как остаточные флюиды от кристаллизации астеносферных жидкостей. По-
следние имеют черты, указывающие на их источник в переходной зоне мантии, обога-
щенной мейджоритом и силикат-перовскитом, и на возможность существования магма-
тического океана в ранней истории планеты [5]. 

Литосферная мантия, расположенная выше зоны просачивания астеносферных 
расплавов, «промывалась» восстановленными флюидами, поступающими из очагов ас-
теносферных жидкостей. Об этом свидетельствует резкое обеднение граната и клино-
пироксена несовместимыми редкими элементами из низкотемпературных зернистых 
перидотитов с бледно-зеленым, не содержащим Fe3+ оливином (рис. 3). Напротив, Gnt и 
Cpx из зернистых перидотитов с оранжевым, коричневато-розовым оливином (до 5 % 
Fe3+ от общего Fe) содержат несовместимые редкие элементы в количествах выше на  
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Рис. 1. Спайдер-диаграммы REE+ HFSE для граната из деформированных мегакристаллического (00-92), 
крупнопорфирового (01-225) гранатовых лерцолитов и мегакрист граната (слева). Справа – рассчитанные 
составы расплавов, равновесных с зонами граната 00-92 (L Gnt 00-92), c центральными частями зерен из 
мега-крупнокристаллических лерцолитов (L Gnt-c) и с мегакристами граната (L MegGnt ). Концентрация 
микроэлемента в минерале нормирована по хондриту С1 [4]. Здесь и далее: разные зерна имеют разные 
значки; залитые значки – центральные, незалитые значки – узкие краевые зоны зерен. В зерне Gnt 00-92 
точки анализа в краевой зоне находятся в 60-70 мкм (большой незалитый кружок) – и в 150 мкм от кели-
фитовой каймы (малый незалитый кружок). Поле – неизмененные кимберлиты из трубки Удачная. 
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Рис. 2. Спайдер-диаграммы REE+ HFSE для 5 рассчитанных 
составов расплавов (L Cpx), равновесных с центральными час-
тями зерен клинопироксена (залитые значки) и с краевой зоной 
одного зерна (незалитый квадрат) из деформированных Gnt 
лерцолитов. Нижняя линия со звездочкой – клинопироксен из 
мелкопорфирового лерцолита. Концентрация микроэлемента в 
расплаве нормирована по хондриту С1 [4]. Поле – неизменен-
ные кимберлиты из трубки Удачная. 

 
 

 
 
Рис. 3. Нормированные к хондриту С1 [4] содержания REE+ HFSE и REE в гранате и клинопироксене из 
низкотемпературных зернистых гранатовых перидотитов с разной окраской и степенью окисленности 
оливина. Толстые линии –зернистые перидотиты с ≥ 50 % оливина оранжевой, коричневато-розовой ок-
раски (1–5 % Fe3+ от общего количества Fe); тонкие линии – зернистые перидотиты с бледно-зелеными, 
бесцветными оливинами ( ≤10 % оливина бледно-оранжевой окраски, ≤ 0,8 % Fe3+ от общего количества 
Fe); штрих-линии – породы с промежуточным типом оливина. 
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3–4 порядка (рис. 3). Восстановленные флюиды экстрагировали из пород редкие эле-
менты и сбрасывали их на окислительных барьерах. Продуктом этого процесса могли 
быть метасоматические алмаз и графит [6]. Протолитовым веществом литосферной 
мантии были оливин-ортопироксеновые кумулаты, обогащенные LREE, LIL, обеднен-
ные HFSE на фоне REE и комплементарные высокобарным мейджорит- Mg-силикат-
перовскитовым кумулатам, погруженным в переходную зону верхней мантии.  
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Современное южное обрамление восточного сегмента Монголо-Охотского склад-
чатого пояса представляет собой сложный коллаж континентальных массивов [3], или 
террейнов [5, 6] – Аргунского, Мамынского, Буреинского, соединившихся в единое це-
лое в конце палеозоя. В строении этих террейнов традиционно выделяются архейский, 
нижнепротерозойский, средне-верхнепротерозойский-нижнекембрийский структурные 
этажи [1, 2, 4], хотя надежные изотопные подтверждения тому отсутствуют. 

Согласно существующим представлениям раннепалеозойские (условно-ордовик-
ские) гранитоиды слагают значительную часть Мамынского и Буреинского террейнов 
[1, 2, 4 и др.], однако их возраст до недавнего времени не был подкреплен надежными 
геохронологическими данными. Кроме того, в последнее время установлено [7] при-
сутствие среднеордовикских гранитоидов в пределах восточной части Аргунского тер-
рейна, где раннепалеозойские магматические образования ранее не выделялись. 

Раннепалеозойские гранитоиды восточной окраины Аргунского террейна слагают 
Ковектинский массив, представляющий собой ограниченный разломами небольшой 
тектонический блок среди среднепалеозойских терригенных отложений. Преобладаю-
щими породами являются субщелочные лейкограниты; индекс ASI=1.0-1.1. Им прису-
щи высокие значения отношения Rb/Sr (1.8), обогащенность Ga (24 ppm), Th (34 ppm), 
Zr (296 ppm), Nb (23 ppm), Y (70 ppm), REE и деплетированность в отношении Sc (5 
ppm), Sr (78 ppm) и V (3 ppm). Хондрит-нормализованные графики REE характеризу-
ются отчетливым обогащением легкими лантаноидами ((La/Yb)n=5.1-9.8) и «глубокой» 
отрицательной европиевой аномалией ((Eu/Eu*)=0.3-0.5).  

Для изотопного датирования Ковектинского массива использован образец К-640 
крупнозернистых лейкогранитов, отобранный в его центральной части. Циркон, выде-
ленный из данного образца, представлен идиоморфными прозрачными кристаллами 
желтовато-коричневого цвета. Преобладающими элементами их огранки являются гра-
ни {110} и {111}; Кудл.= 2.0–3.0. В иммерсионной жидкости в кристаллах отчетливо 
видна тонкая эвгедральная зональность, свидетельствующая о кристаллизации цирко-
нов из расплава. Всего были исследованы три навески зерен циркона наилучшей со-
хранности следующих размерных фракций: 0.075+0.05 µm, 0.1+0.075 µm и 0.05 µm. 
Фигуративная точка наиболее крупной фракции располагается на конкордии, при этом 
значение возраста составляет 465 млн лет и 466 млн лет соответственно по отношениям 
206Pb/238U и 207Pb/206Pb. Изотопный состав двух других фракций циркона характеризует-
ся дискордантностью, а фигуративные точки всех трех измеренных фракций образуют 
дискордию, верхнее пересечение которой отвечает возрасту 467±6 млн лет, а нижнее – 
современным потерям свинца (СКВО=0.025). Морфологические особенности исследо-
ванных цирконов, присутствие в кристаллах «тонкой» зональности свидетельствуют об 
его магматическом происхождении. В этой связи полученная оценка возраста 467±6 
млн лет интерпретируется нами как возраст становления рассматриваемого массива. 

Раннепалеозойские гранитоиды Мамынского террейна относятся к октябрьскому 
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комплексу. Типичным представителем этого комплекса считается Гарь-Ултучинский 
массив, расположенный практически в центральной части террейна. Вмещающими по-
родами являются кварц-серицитовые, кварц-актинолит-эпидотовые сланцы, филлиты и 
метаалевролиты чаловской серии условно-верхнего протерозоя. Размеры и конфигура-
ция массива на различных геологических картах показаны по-разному, что обусловлено 
чрезвычайно плохой обнаженностью. Рассматриваемый массив сложен преимущест-
венно среднезернистыми биотитовыми гранитами нормальной щелочности при вели-
чине Na2O/K2O=1.5; индекс ASI=1.0. В сравнении с лейкогранитами Ковектинского и 
Южно-Тахтамыгдинского массивов, граниты Гарь-Ултучинского массива характери-
зуются более дифференцированным распределением REE ((La/Yb)n=15.9), при менее 
выраженной европиевой аномалии ((Eu/Eu*)=0.5). В целом по геохимическим особен-
ностям (Rb (70 ppm), Sr (260 ppm), La (33 ppm), Yb (1.4 ppm), Y (17 ppm), Th (8.6 ppm)) 
породы близки к составу верхней континентальной коры, за исключением дефицита U 
(1.1-1.2 ppm), Nb (12 ppm) и Ta (0.6-0.7 ppm).  

Для определения возраста пород использован образец биотитовых гранитов С-875 
Гарь-Ултучинского массива. Выделенные из этого образца цирконы представлены 
длиннопризматическими хорошо ограненными прозрачными кристаллами с розоватым 
оттенком; Кудл=2-5. Для изотопного датирования использованы четыре навески наибо-
лее идиоморфных кристаллов циркона отобранных размерных фракций: менее 100 µm, 
100–125 µm, 125–150, более 125  µm. Фигуративные точки изотопного состава цирко-
нов из всех фракций образуют дискордию, верхнее пересечение которой с конкордией 
соответствует возрасту 495±3 млн лет, а нижнее – современным потерям свинца (СКВО 
= 1.5). С учетом морфологических особенностей изученного циркона, свидетельствую-
щих об его магматическом происхождении, есть все основания рассматривать оценку 
возраста 495±3 млн лет как возраст кристаллизации расплавов, исходных для гранитов 
рассматриваемого массива. 

Раннепалеозойские гранитоиды Буреинского террейна относятся к суларинскому 
комплексу и слагают значительную его часть, образуя крупные (до 1000 км2) массивы. 
Нами были изучены гранитоиды, выходящие на дневную поверхность из-под чехла 
кайнозойских рыхлых отложений в северной части террейна. Они представлены пре-
имущественно средне- и мелкозернистыми микроклиновыми субщелочными гранита-
ми; индекс ASI=1.1. Этим породам свойственны достаточно высокие значения отноше-
ния Rb/Sr (1.1), обогащенность Ga (19 ppm), Rb (150 ppm), Zr (290 ppm), Nb (17 ppm), Y 
(46 ppm) и деплетированность в отношении Sc (6 ppm), Sr (109 ppm) и V (8 ppm). Рас-
пределение редкоземельных элементов слабо дифферецировано ((La/Yb)n=5.0), отмеча-
ется отчетливо выраженная отрицательная европиевая аномалия ((Eu/Eu*)=0.5).  

Для определения возраста пород был использован образец микроклиновых суб-
щелочных гранитов С-879. Циркон, выделенный из данного образца, представлен 
идиоморфными прозрачными призматическими кристаллами гиацинтового и цирконо-
вого типов светло-коричневатого цвета. Преобладающими элементами их огранки яв-
ляются грани {100}, {110} и {101}; Кудл.= 2.0–3.0. В иммерсионной жидкости внутрен-
нее строение однородное, часто наблюдаются включения темного цвета, зональность 
не проявлена. Для U-Pb датирования первоначально были использованы четыре навес-
ки зерен циркона наилучшей сохранности из размерных фракций +75 µm, +100 µm,  
–100 +75 µm и –75 µm. Все четыре проанализированные фракции оказались дискор-
дантными. Верхнее пересечение дискордии, построенной для четырех фракций, с кон-
кордией составляет 514±14 млн лет, нижнее – 118±49 млн лет (СКВО=1.17). С целью 
уменьшения дискордантности циркон из фракции 100 µm был подвергнут аэроабразив-
ной обработке с удалением около 50 % его вещества. Фигуративная точка остатка после 
аэроабразивной обработки располагается практически на конкордии. Точки изотопного 
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состава всех пяти фракций циркона образуют дискордию, верхнее пересечение которой 
с конкордией соответствует возрасту 509±11 млн лет, а нижнее 100±45 млн лет 
(СКВО=1.7). Учитывая морфологические особенности изученных цирконов, указываю-
щие на их магматическое происхождение, значение возраста 509±11 млн лет можно ин-
терпретировать как возраст кристаллизации рассматриваемых гранитов.  

Приведенный материал надежно свидетельствует в пользу проявления раннепале-
озойского гранитоидного магматизма в пределах всех террейнов южного обрамления 
восточного сегмента Монголо-Охотского складчатого пояса. При этом изученные гра-
нитоидные комплексы древнее, чем палеошельфовые отложения, развитые к югу от 
Монголо-Охотской сутуры. Это позволяет предположить, что рассматриваемые грани-
тоиды связаны с «домонголо-охотским» этапом геологического развития региона. Важ-
но отметить, что близкие значения возрастов – 523±8 млн лет и 515±8 млн лет – приво-
дятся и для гранитов Цзямусинского террейна [8], граничащего с Буреинским террей-
ном. В этой связи не исключено, что все указанные раннепалеозойские гранитоиды 
принадлежат единому орогенному поясу. 
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Мощные толщи осадочных и осадочно-вулканогенных пород позднего докембрия 
широко развиты по южному обрамлению Сибирского кратона (рис. 1). Реконструкция 
геодинамических режимов этой территории в неопротерозое представляет собой про-
блему, объединяющую различные геологические направления и вызывающую острые 
дискуссии. Основным вопросом остаётся установление возрастных границ региональ-
ных стратиграфических горизонтов в международной геохронологической шкале. В 
наибольшей степени противоречивость позиций по этому вопросу касается толщ бай-
кальской, дальнетайгинской и жуинской серий (рис. 1, 2), составляющих основу даль-
нетайгинского и жуинского региональных горизонтов Саяно-Байкальской области 
(СБО) [1]. Возраст базальных слоев байкальской серии по разным представлениям раз-
личается более чем на триста миллионов лет: от среднего рифея до верхней трети позд-
него рифея [2-4]. В последние годы появилась точка зрения о вендском положении бай-
кальской серии [5]. Сравнение отношений 87Sr/86Sr из карбонатов улунтуйской свиты с 
известными разрезами неопротерозоя позволило говорить уже о верхневендском воз-
расте отложений всей серии [6], а следовательно, дальнетайгинского и жуинского гори-
зонтов СБО.  

При принятии двух последних интерпретаций возникает ряд серьёзных противо-
речий с результатами корреляции по биостратиграфическим и геолого-съёмочным дан-
ным. Строматолиты дальнетайгинского и жуинского горизонтов представлены много-
численными формами групп, типичными для рифейских разрезов Сибири [2, 4]. Мик-
рофитологические исследования пород байкальской серии не выявили фоссилий, ха-
рактерных для более молодых вендских отложений [3, 4]. В то же время в верхней час-
ти юдомского горизонта накоплен громадный палеонтологический материал, хорошо 
сопоставляемый с известными разрезами венда [7]. На территории региона были выде-
лены и протрассированы региональные стратиграфические горизонты [1] (см. рис. 1, 2). 
Последующие геохимические и биостратиграфические исследования не только под-
твердили корреляцию горизонтов во внешних зонах, но и позволили проследить и вы-
делить их границы во внутренней Бодайбинской и Олокитской зонах [3]. Из магмати-
ческих и осадочных образований Олокитской зоны, включенных в дальнетайгинский и 
жуинский региональные горизонты, известен ряд корректных радиохронологических 
датировок, определяющих верхнерифейское положение этих подразделений (см. рис. 
2).  

В Байкальском хребте подстилающие голоустенскую свиту граниты и порфиры 
акитканского комплекса интрудируются дайками диабазов, которые нигде не прорыва-
ют отложения байкальской серии. Комплекс даек имеет возраст 787 млн лет (см. рис. 2) 
[8], а по своей геодинамической позиции [9] уверенно соотносится с подобными дайко-
выми роями Присаянской зоны (см. рис. 2), имеющими датировку в 743 млн лет [10]. 
Изложенная информация свидетельствует о том, что нижней возрастной границей бай-
кальской серии, вероятно, следует считать самые молодые значения подстилающего  
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Рис. 1. Распространение пород позднего протерозоя в южном сегменте Сибирского кратона (платформы) 
и Саяно–Байкальской области (СБО). 1–4 – Сибирский кратон: 1 – Ангарский блок, 2 – Алданский блок, 
3 – зона сочленения Ангарского и Алданского блоков, 4 – нерасчленённые породы осадочного чехла Си-
бирской платформы; 5 – образования рифея; 6 – отложения венда (юдомия); 7 – нерасчленённые образо-
вания докембрия СБО; 8 – северный сегмент Центрально–Азиатского складчатого пояса с фрагментами 
докембрийских образований; номера в кружках: районы преимущественного развития позднепротеро-
зойских образований вне площади СБО: 1 – Туруханский, 2 – Енисейский, 3 – Учуро–Майский; 9 – кон-
туры СБО, границы и номера структурно-формационных зон и поясов: зоны: I – Присаянская, II – При-
байкальская, III – Патомская, IV – Бодайбинская, V – Олокитская; пояса: внешний, приплатформенный 
(зоны I, II, III), внутренний (зоны IV, V); 10 – линии обобщающих стратиграфических профилей, пока-
занных на рис. 2; 11 – участок стратотипических разрезов байкальской серии; 12–26 – условные обозна-
чения к стратиграфической колонке: а – общая шкала, б – региональные горизонты и серии, в – свиты, 
средние мощности в метрах, г – литология; 12 – конгломераты и конглобрекчии; 13 – гравелиты и песча-
ники полимиктовые, аркозово–граувакковые; 14 – песчаники кварцевые; 15 – алевролиты; 16 – аргилли-
ты, алевроаргиллиты; 17 – углеродистые аргиллиты и алевроаргиллиты, знак углеродистости; 18 – слан-
цы по алевролитам; 19 – известняки, известняки песчаные, песчанистые; переслаивание известняков и 
алевроаргиллитов; 20 – доломиты, доломиты песчаные, песчанистые; переслаивание доломитов и алев-
роаргиллитов; 21 – известняки доломитовые, доломиты известковые, те же алевроаргиллитовые; 22 – 
мергели; 23 – карбонатные отложения соленосные; 24 – строматолиты и микрофитолиты; 25 – окремне-
ние в карбонатах; 26 – залегание с размывом. Свиты, комплексы: ain – аянканская; gl – голоустенская; kc 
– качергатская; kr – куртунская; pr – гранитоиды приморского комплекса; ul – улунтуйская; us – усоль-
ская; ush – ушаковская.  
 
 
комплекса мафитовых пород, т. е. ориентировочно 740 млн лет. Учитывая существова-
ние регионального тиллитового горизонта [11, 12], связываемого здесь с глобальным 
стертовским оледенением, и варианты нашей интерпретации данных по δ13С [5, 13], ве-
роятным интервалом для формирования голоустенской и улунтуйской свит можно счи-
тать 730–680 млн лет. При этом ледниковые отложения низов дальнетайгинского гори-
зонта будут соответствовать тиллитам Присаянской зоны [5]. 

Положение кровли жуинского горизонта определяется нижней границей юдом-
ского горизонта. Положение его подошвы в Олокитской зоне СБО показывает датиров-
ка в 627±25 млн лет ультрамафитов чайского комплекса [14], которые перекрываются 
конгломератами холоднинской свиты. До появления новых данных возраст базальных 
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горизонтов холоднинской, ушаковской и коррелируемых с ними свит юдомского гори-
зонта можно принять в 630 млн лет. Отсюда интервал породных комплексов жуинского 
горизонта составляет 680-630 млн лет.  
 

 
 
Рис. 2. Схема формационного сопоставления геологических образований позднего докембрия Саяно–
Байкальской области (СБО).  
a – общая хроностратиграфическая шкала; б – региональные горизонты СБО: Md – медвежевский; Bl – 
баллаганахский; Dl – дальнетайгинский; Zn – жуинский; Jd – юдомский. 1 – конгломераты и конглобрек-
чии; 2 – гравелиты и песчаники полимиктовые, аркозово–граувакковые; 3 – песчаники кварцевые; 4 – 
алевролиты; 5 – аргиллиты, алевроаргиллиты; 6 – углеродистые аргиллиты и алевроаргиллиты, знак уг-
леродистостых осадков; 7 – известняки, известняки запесоченные, переслаивание известняков и алевро-
аргиллитов; 8 – доломиты, доломиты запесоченные, переслаивание доломитов и алевроаргиллитов; 9 – 
известняки доломитовые, доломиты известковые, те же алевроаргиллитовые; 10 – мергели; 11 – карбона-
ты со строматолитами и микрофитолитами; 12 – граниты, плагиограниты; 13 – вулканические породы 
кислого состава; 14 – вулканические породы среднего состава; 15 – вулканические породы основного 
состава; 16 – туфы и туффиты; 17 – границы региональных горизонтов; 18 – изотопные возрастные дан-
ные: 743±47 (Sm–Nd изохрона) [10]; 787±21 (Ar–Аг по плагиоклазам) [8]; 927±10, 670±65 (Rb–Sr изо-
хронный) [15, 16]; 711±6, 727±18 (U–Pb по цирконам) [17]; 19 – самые древние находки форм жуинской 
ассоциации микрофоссилий (отнесенных к зеленым водорослям: Aducta, Bailikania, Centrum, 
Dictyotidium, Paracrassosphaera, Retiforma, Sibiriella, Tchuja и др. [3]). 
Обозначения свит, толщ, комплексов: ain – аянканская; ais – айсинская; ak – акитканский вулкано–
плутонический комплекс; an – анангрская; as – асектамурская; au – аунакитская; avg – авгольская; bd – 
бодайбоканская; bg – бугарихтинская; br – баракунская; bz – бужуихтинская; cn – ченчинская; dg – до-
галдынская; dz – джемкуканская; gl – голоустенская; hb – хибеленский вулканический комплекс; hl – 
холоднинская; hm – хомолхинская; hr – харлухтахская; ht – хотская; hv – хайвергинская; il – илигирская; 
im – имняхская; ip – ипситская; it – итыкитская; kc – качергатская; kk – кооктинская; kl – каланчевская; kr 
– куртунская; md – медвежевская; mr – мариинская; mrn – марнинская; ng – нуганская; nh – нохтуйская; 
nk – никольская; okt – октолахтинская; old – олдакитская; on – ондокская; prv – противодаванская; rs – 
рассохинская; shn – шангулежская; sn – сыннырская (иняптукский вулканический комплекс); st – стой-
бищная; tg – тагульская; tk – туколамийская; tn – тинновская; ts – тыйская; ud – удинская; ug – угахан-
ская; ul – улунтуйская; ur – уринская; us – усольская; ush – ушаковская; ust – устьтагульская; vc – вач-
ская; vl – валюхтинская; zr – жербинская; pr – приморский комплекс гранитов. 
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При анализе результатов хемостратиграфических исследований байкальской и 
оселковых серий видно, что интерпретации данных δ13С [5, 13] и 87Sr/86Sr [6] показы-
вают различные версии диапазона времени седиментации отложений одного уровня. 
Относительно высоких значений 87Sr/86Sr в байкальской серии [6] можно заметить, что 
при их интерпретации не были учтены как существующая схема корреляции и радио-
хронологические данные аналогов байкальской серии (см. рис. 1, 2), так и вытекающие 
из этого особенности региональной истории геологического развития территории. Од-
новременное сопряжение таких факторов, как относительная изолированность улун-
туйского и голоустенского палеобассейнов, размыв и снос пород кратона, усиленный 
гляциальной эрозией, а также вероятные постседиментационные изменения первичных 
изотопных отношений [13], вполне закономерно могли обусловить высокие даже для 
верхнего венда стронциевые отношения. Другим аргументом отнесения оселковой се-
рии к венду являются находки в них отпечатков Metazoa [5]. Но, как показано ранее, 
отличие этих форм от разновидностей эдиакарской фауны и находки отпечатков жи-
вотных в довендских отложениях других регионов не дают основания омолаживать 
позднерифейские подразделения СБО [7].  

Суммируя имеющиеся данные, можно наметить сценарий неопротерозойской эво-
люции южной окраины Сибирского кратона. Самые ранние события, предопределив-
шие возникновение палеобассейна, сопровождались процессами растяжения и форми-
рования рифтогенных вулканитов медвежевского горизонта. Последующие события 
привели к накоплению мощных терригенных отложений баллаганахского горизонта. 
Предполагается, что формирование пород двух горизонтов происходило в интервале от 
1000 до 850 млн лет. Выдержанность их формационных особенностей и состава на 
площади говорит об осадконакоплении в условиях пассивной окраины кратона. Боль-
шая часть позднебаллаганахских отложений, судя по присутствию известняков с мик-
рофитолитами, отражает обстановку мелководного бассейна.  

Предполагаемое начало седиментации дальнетайгинского горизонта в 780 млн лет 
позволяет говорить о временном разрыве с процессами баллаганахского этапа пример-
но с 850 до 780 млн лет. Отсутствие образований данного возраста на значительной 
территории юга кратона может свидетельствовать о режиме регрессии в рассматривае-
мое время. Поднятие, видимо, существовало до 780 млн лет, т. е. до момента, фикси-
рующего начало усиления процессов опускания края кратона и накопления осадков 
дальнетайгинского горизонта.  

При образовании пород нижней части дальнетайгинского горизонта в интервале 
780-730 млн лет, скорее всего, произошли события, которые можно связать с данными 
по распаду суперконтинента Родиния [9]. Шельфовые отложения карагасской серии 
(см. рис. 2) интрудируются долеритами нерсинского комплекса с возрастом 743 млн 
лет. Силлы и дайки этих образований по своей геодинамической природе соответству-
ют рифтовому этапу, обычно предшествующему формированию пассивных континен-
тальных окраин. Такое же индикаторное значение придаётся и комплексу даек в Приса-
янской и Прибайкальской зонах, внедрение которых в разновозрастные породы про-
изошло в интервале 790-740 млн лет. Существование бассейна этого времени в При-
байкальской зоне и восточнее можно только предполагать. 

Диамиктиты в основании байкальской серии [11] сопоставляются с гляциальными 
отложениями запада и востока территории (рис. 2). В Присаянской зоне это флювиог-
ляциальные и прибрежные осадки оселковой серии, по которым устанавливается снос 
материала с юго-запада [5]. В Прибайкальской зоне реликты вулканогенных образова-
ний в низах голоустенской свиты свидетельствуют о возможном существовании рифто-
генных условий. Этот уровень северо-восточнее, в Патомской зоне, характеризуется 
присутствием морских гляциальных отложений, снос которых происходил на юг с кра-
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тона [12], заполняя северный фланг формирующейся впадины окраинного бассейна [3]. 
Но время оледенения на юге Сибирского кратона, исходя из ранее приведенных дан-
ных, не может соответствовать ни среднему рифею [12], ни вендскому периоду [5], а 
определяется началом этапа в 730-680 млн лет.  

Если в Патомской зоне отложения жуинского горизонта отражают условия мел-
ководной зоны шельфа, то в Бодайбинской зоне прогибание его дистальной части обу-
словило накопление высокоуглеродистых, песчано-алевритопелитовых осадков цен-
тральной части окраинного бассейна (рис. 2). В Прибайкальской зоне седиментогенез 
верхней части качергатской свиты определялся застойными условиями углубленных 
зон среднего и дистального шельфа. Литологические и геохимические данные опреде-
ляют условия осадконакопления верхней части жуинского горизонта во всех зонах как 
предорогенные, характеризующие смену обстановок от задугового бассейна к бассейну 
форланда [3]. Появление полимиктового материала в псаммитах качергатской свиты 
указывает на уже начавшийся размыв поднятий, прилегающих к юго-западной части 
палеобассейна. Раннеюдомское время характеризовалось обстановками орогенных со-
бытий, в результате которых на юге Прибайкальской зоны и в Олокитской зоне возник-
ла система горных сооружений и впадин. Дальнейшее опускание территории юга Си-
бирского кратона повлекло за собой образование обширного мелководного моря. 
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На протяжении фанерозоя территория Центральной Азии неоднократно вовлека-
лась в процессы внутриплитной активности, в результате которых здесь возникли сис-
темы рифтов и авлакогенов, рои даек, поля карбонатитов, пояса массивов щелочных 
пород, лавовые плато и реки. Одним из наиболее ярких проявлений подобной активно-
сти стало формирование Тувинского прогиба рифтогенного происхождения, в даль-
нейшем авлакогена. Его образование сопровождалось интенсивным магматизмом, варь-
ирующим по составу от базитов до кислых пород. Ряд важных проблем, затрагивающих 
фундаментальные особенности развития магматизма Тувинского прогиба, пока остают-
ся нерешенными. К их числу относятся оценка состава источников магматизма, причи-
ны смены и эволюции состава магматических расплавов во времени и пространстве, а 
также выяснение геодинамических механизмов, обусловивших магматическую дея-
тельность и образование авлакогена.  

Тувинский прогиб расположен в юго-западном обрамлении Сибирской платформы 
и представляет собой систему впадин северо-восточного простирания, выполненных вул-
каногенно-осадочными толщами общей мощностью более 10 км. Геологический возраст 
толщ оценивается как девон-карбоновый. На основании различий разрезов отложений, 
главным образом девонских, включающих изменение их состава, мощностей, наличие 
или отсутствие перерывов, а также по некоторым структурным признакам в пределах Ту-
винского прогиба можно выделить три структурно-фациальные зоны – Западно-Танну-
ольскую, Улугхемскую и Уюкскую, отделенные друг от друга крупными поперечно-диа-
гональными разломами [1].  

Нами изучены разрезы нижнедевонских толщ Тувинского прогиба, включающих 
платобазальтовые образования и сопровождавшие их излияние дайковые пояса диабазов, 
порфиритов и порфиров, которые рассекают осадочные породы ордовикского и силурий-
ского возраста, фиксируя тем самым структуру и масштабы зоны рифтогенного растяже-
ния в основании прогиба. Амплитуда этого растяжения, судя по совокупной мощности 
многочисленных дайковых тел, превышала первые километры.  

Получены результаты исследований базитового магматизма в Западно-Таннуоль-
ской и Улугхемской зонах Тувинского прогиба. Западно-Таннуольская часть представле-
на Чаданским дайковым поясом и Баян-Тугайским полем платобазальтов на северном 
плече Тувинского прогиба. Восточная часть представлена вулканогенным разрезом се-
вернее п. Хову-Аксы (г. Онгача) на левом плече рифта и разрезом вдоль левобережья р. 
Енисей (г. Бьерт-Даг) на северном плече Тувинского прогиба. Все изученные разрезы, ко-
торые считаются нижнедевонской кендейской свитой, в верхних частях содержат кислые 
породы – риолиты, порфиры в виде сложных вулканических построек и штоков, но в дан-
ной работе они не рассматриваются. Расстояние между объектами исследований около 
150 км. 

Чаданский дайковый пояс расположен юго-западнее г. Чадан среди силурийских 
терригенных отложений. Пояс шириной около 10 км и длиной до 40 км имеет общее суб-
широтное простирание. Дайки заполняют почти непрерывную сеть параллельно лево-
сдвиговых разломов, главное субширотное простирание которых параллельно границам 
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прогиба. Они имеют мощность от 3-4 до 8-10 м, протяженность от нескольких сотен мет-
ров до трех километров и сложены афировыми и порфировидными по плагиоклазу ба-
зальтами с ярко выраженной шаровой отдельностью. Шары размерами от 10 см до 50-60 
см имеют скорлуповатое строение. На восточном продолжении Чаданского дайкового 
пояса расположено Баян-Тугайское поле платобазальтов, залегающее на силурийских тол-
щах. Современная площадь плато протягивается более чем на 30 км.  

Ховуаксинское и Бьертдагское базальтовые поля также залегают на силурийских 
отложениях, содержащих большое количество даек, а также штоки габбро.  

Как видно на диаграммах, поля химических составов базитов укладываются в почти 
непрерывные ряды. Первоначальная попытка разделить закономерности составов по дай-
кам и лавам не удалась. На всех диаграммах, составленных по признаку дайки и лавы, не-
зависимо от фациальной принадлежности, разделялись поля зон – Западно-Таннуольской 
и Улугхемской. После построения диаграмм, включающих все данные о составе базитов, 
на каждой из них выделились поля Западно-Таннуольской (ЗТ) и Улугхемской (У) зон. ЗТ 
базиты отличаются очень высокими содержаниями TiO2, характерными для внутриплит-
ных базальтов (рис. 1 А, В, Д). На дискриминационной диаграмме K2O-TiO2 (рис. 1, Д) эти 
базиты попадают в поле внутриплитных базальтов и базальтов океанических островов 
(OIB) [2], в то время как У базиты попадают в поле срединно-океанических хребтов 
 

 
 
Рис. 1. Распределение петрогенных окислов в базитах Тувинского прогиба. ЗТ – Западно-Таннуольская зона, 
У – Улугхемская зона. 
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(MORB). По невысокому соотношению Na2O/K2O (меньше 5) базиты ЗТ четко отбивают-
ся от низкокалиевых У базитов, где эти соотношения составляют от 6 до более 20 (рис. 1, 
Г). На диаграмме MgO-Al2O3 (рис. 1, Б) все пробы дают довольно компактный ореол, но 
при этом линия 15 % по Al2O3 четко разделяет породы ЗТ и У – базиты У более глинозе-
мистые. На диаграммах P2O5-TiO2 и Sr-K2O (рис. 1, В, Е) У базиты отличаются меньшими 
и более устойчивыми содержаниями P2O5 и Sr, чем в базитах ЗТ, где их значения весьма 
высоки и с большим разбросом. Кроме того, практически все базиты по сумме окислов 
щелочей имеют субщелочной уклон, а в группе У базитов часть пород содержит норма-
тивный нефелин от 1,3 до 9,2. 

Геохимические характеристики базитов приведены на рисунке 2. По характеру рас-
пределения РЗЭ породы ЗТ и У близки между собой и представлены пологим спектром  
 

 
 
Рис. 2. Распределение РЗЭ и редких элементов в базитах Тувинского прогиба. Сплошные линии – У, пунк-
тир – ЗТ (см. текст). 
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(рис. 2, А), близким к распределению в OIB при более незначительном обогащении лег-
кими землями относительно тяжелых земель, при этом ЗТ несколько более обогащены 
РЗЭ, чем У. Европиевая отрицательная аномалия, более или менее выраженная, присутст-
вует практически всегда, и лишь в одной пробе, содержащей значительное количество 
вкрапленников плагиоклаза, наблюдается слабая положительная аномалия. Наиболее вы-
сокие содержания РЗЭ характерны для пород с повышенными содержаниями TiO2.  

На спайдер-диаграмме (рис. 2, Б) видно, что все породы обогащены Pb, U, Sr, Ba и 
относительно обеднены Ti, Rb, Th. Присутствует ярко выраженная Ta-Nb отрицательная 
аномалия, не свойственная OIB, но характерная для многих позднепалеозойских раннеме-
зозойских рифтов Центральной Азии [3]. При этом Ta-Nb аномалия в У гораздо более 
глубокая, чем в ЗТ. Наблюдается большой разброс по содержаниям Li – положительные 
аномалии в ЗТ и отрицательные в У, хотя редко присутствует и обратная картина. В це-
лом содержание всех редких элементов в ЗТ выше, чем в У. 

Таким образом, по петрохимическим и некоторым геохимическим признакам вы-
членились две группы базитов, разделенных в пространстве. Первая из них – ЗТ, по со-
ставу близка к OIB, обогащена несовместимыми элементами, вторая – У, ближе к базаль-
там MORB. На диаграмме La/Yb-Th/Ta базиты попадают в поля составов OIB и частично 
– MORB (У базиты). По типам мантийных источников базиты расположены ближе всего 
к составам примитивной мантии и субконтинентальной литосферы. Интенсивность маг-
матизма, обогащенность несовместимыми элементами, разнообразие состава вулканитов 
позволяют предположить активное участие плюмового компонента в формировании Ту-
винского рифтогенного прогиба. Выделенные две группы пород предполагают наличие 
некоей зональности по участию мантийных источников и степени плавления мантийного 
материала [4]. 

Исследования проводились при финансовой поддержке РФФИ (гранты 04-05-64093, 
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Многие золоторудные поля Саяно-Байкальского и Монголо-Охотского орогенных 
поясов сформировались в коллизионных швах типа сутур, трассирующих положение 
зон палеосубдукции. В последнее время их стали выделять в особый тип металлогени-
ческих зон коллизионной геодинамики, которым свойственна сидерофильно-золото-
рудная специализация [1]. 

В Саяно-Байкальском орогене сутурные швы почти полностью контролируют зо-
лотоносность Муйского рудного района. К ним приурочены Ирокиндинское, Кедров-
ское, Ирбинское, Юбилейное, Королонское, Бахтернакское, Орловское, другие рудные 
поля, множество рудопроявлений и точек минерализации. К сутурам также пространст-
венно тяготеют промышленные россыпи золота. Примечательной особенностью колли-
зионных швов данного типа в Северном Забайкалье является приуроченность к ним 
рифейских зеленокаменных поясов, характеризующихся коматиит-бонинитовым трен-
дом эволюции базит-ультрабазитовых вулканоплутонических ассоциаций, относимых 
большинством геологов к офиолитовым и островодужным формациям [2]. Повышен-
ный геохимический фон Au высокомагнезиальных магматических серий зеленокамен-
ных поясов сутурных зон является главной предпосылкой образования в процессе ди-
намометаморфизма золоторудных зон и залежей. Наиболее изучена в Муйском районе 
Келяно-Ирокиндинская металлогеническая зона, граница которой определяется тако-
выми одноименных сутурного шва и коллизионного зеленокаменного пояса. В текто-
ническом плане она относится к типу сдвиговых зон смятия. На примере Юбилейного и 
Ирбинского золоторудных полей, локализованных в этой структуре, рассмотрим ос-
новные структурно-геологические и литолого-петрографические условия формирова-
ния месторождений золота в сутурных зонах Саяно-Байкальского орогенного пояса. 

Породы коматиитовой серии, слагающие большую часть площади Юбилейного 
рудного поля испытали субдукционный метаморфизм на уровне амфиболитовой фации 
(отоамфиболиты), а затем, в процессе эксгумации и динамометаморфических преобра-
зований в коллизионном шве, были превращены в катаклазиты, милониты и динамос-
ланцы. При сдвиговых деформациях последнего этапа (предположительно мезозой) 
субдукционные метаморфиты превращаются в золотосодержащие динамосланцы аль-
бит-кварц-серицитового состава, в которых в виде реликтов обнаруживаются метако-
матииты с «теневой» структурой базальтов и сохранившимся в актинолитовой массе 
первичным магматическим анортитом. Никелевая геохимическая специализация пород 
коматиитового ряда наследуется поздними динамометаморфитами комплекса сдвиго-
вых деформаций, включая золоторудный кварц, в которых обнаружены никельсодер-
жащие пирит и пирротин, а также реликтовый пентландит. 

Структура золотоносной зоны Ирбинского рудного поля определяется приуро-
ченностью ее к крутопадающей сдвиговой зоне субмеридионального простирания, со-
хранившей элементы более ранней шарьяжно-надвиговой тектоники (крупноблоковый 
меланж?). Рудоконтролирующая зона по морфологии и строению может быть отнесена 
к типу зон линзовидно-пластинчатого меланжа. Она, по нашим данным, заложена на 
докембрийской троговой структуре зеленокаменного пояса, в основном представлен-
ной метакоматиитами и метабазитами толеитового ряда, метариолитами, а также час-
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тично породами островодужного и кратонного террейнов, претерпевшими в процессе 
аккреции высокобарический метаморфизм на уровне эклогит-глаукофансланцевой и 
амфиболитовой фаций, затем диафторез в процессе эксгумации и деформаций надвиго-
во-сдвиговой тектоники. 

Среди пород, слагающих Ирбинскую зону, некоторым распространением пользу-
ются амфиболиты. Первичной породой рассматриваемых амфиболитов является пирок-
сенитовый коматиит. В зонах сдвиговых деформаций амфиболиты превращаются в зо-
лотоносные динамосланцы (милониты) серицит-кварц-альбитового состава с сульфи-
дами и лиственитоподобные фукситсодержащие карбонатные породы. Более широко 
развиты базальтовые метакоматииты. Они сложены мелкими (0,05-0,1 мм) зернами ан-
дезин-олигоклаза, актинолита, хлорита. В их массе выделяются более крупные (0,1-0,4 
мм) индивиды эгирин-авгита, ситовидного магнетита и сдвойникованного олигоклаза. 
В породе также отмечаются эпидот, лейкоксен, карбонат, последний фиксирует посте-
пенный переход метакоматиитов в лиственитоподобные породы. 

На северном фланге Ирбинской зоны вместе с линзами и мелкими блоками ба-
зальтовых метакоматиитов встречены лейкократовые породы типа фтанитов, возмож-
но, представляющих собой динамометаморфиты по кислым вулканитам зеленокамен-
ного пояса.  

Комплекс пород, слагающих рудные зоны, помимо березитоподобных динамоме-
таморфитов, включает также пространственно и генетически с ними связанные более 
поздние динамометаморфиты милонитовой фации (альбит-кварц-серицитовые с суль-
фидами динамосланцы), жилы и прожилки гранулированного кварца с сульфидами. С 
указанными динамосланцами и гранулированным кварцем связаны наиболее высокие 
содержания благородных металлов (Au, Ag, Pt). Выделяются два типа золоторудной 
минерализации: 
– золото-халькопирит-пирит-кварцевый (сильно окисленные руды с гематитом и гид-
роокислами железа); 
– золото-борнит-халькопирит-пирит-кварцевый.  

Золоторудные поля (Карийское, Пильненское, Апрелковское, Илинское, Ды-
быксинское), расположенные в Монголо-Охотском сутурном шве (Пришилкинская и 
Онон-Туринская зоны), принадлежат к шарьяжно-надвиговому тектонотипу [3]. Мор-
фогенетические особенности проявления золоторудной минерализации на этих объек-
тах, условия ее локализации в основном определяются характером проявления надви-
говой тектоники. Выделены три типа золотоносных надвиговых структур: 1) зоны ав-
токластического и тектонического полимиктового меланжа, 2) минерализованные швы 
надвигов (многошовные и одношовные), 3) рудоносные дуплексы (зоны лозанжа). Зо-
лотое оруденение на месторождениях Монголо-Охотской сутуры, как и Келяно-Иро-
киндинской, пространственно и генетически связано с породами динамометаморфиче-
ского (тектоно-метаморфического) комплекса (катаклазиты, милониты, бластомилони-
ты и псевдотахалиты), сформированными по первичным породам базит-ультрабазито-
вого ряда коллизионных зеленокаменных поясов и ассоциирующих с ними диоритои-
дов, обладающих повышенным геохимическим фоном Au. Породы золотоносного ди-
намометаморфического комплекса наследуют рудно-геохимические особенности (Cr, 
Ni, V, W) исходных пород зеленокаменных поясов, в составе которых весьма сущест-
венна доля пород пикрит-коматиит-толеитовой серии. 

Результаты исследований месторождений золота, локализованных в динамомета-
морфических комплексах сутурных зон Забайкалья, а также данные по месторождени-
ям Яно-Колымского орогенного пояса [4] позволили выявить основные отличительные 
черты месторождений золота, возникших к коллизионных геодинамических обстанов-
ках (таблица). 
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Характерные особенности структур, состава и генезиса золоторудных 
месторождений в динамометаморфических комплексах коллизионных 

геодинамических обстановок 

Структуры рудных полей Типы: шарьяжно-надвиговый и сдвиговых 
зон смятия 

Типы золотоносных  
(рудоконтролирующих) струк-
тур 

Зоны тектонического (полимиктового, мономиктового) и 
автокластического меланжа, лозанжа; швы надвигов, 
взбросо-надвигов; разрывов листрического типа; крутопа-
дающих сдвиговых зон смятия, рассланцевания 

Золотоносные породы дина-
мометаморфических комплек-
сов 

Тектонобрекчии, катаклазиты, бластокатаклазиты, мило-
ниты, бластомилониты, гиаломилониты, роговиковопо-
добные динамометаморфиты, раскристаллизованные псев-
дотахилиты 

Типоморфные ассоциации ми-
нералов, признаки минералов 

Высокобарические и высокотемпературные минералы: 
оливин, ромбические и моноклинные пироксены, гранаты 
альмандин-гроссуляр-пиропового ряда, амфиболы, анда-
лузит, родонит, дистен, оливин, волластонит, цоизит, фло-
гопит, фенгит; гранулированный кварц гранобластовой 
структуры 

РТ-параметры рудообразую-
щих динамометаморфических 
систем 

Температура от 1400-1360 оС до 200-150 оС  
Давление от 16 кбар до 0,25 кбар 

Источники рудного вещества Основной источник – рудовмещающие толщи с рассеян-
ной повышенной золотоносностью (осадочные углероди-
стые формации, метабазиты, метаультрабазиты, диориты и 
др.) 

Геохимические особенности 
рудного процесса 

Двух-трехступенчатое концентрирование золота в ходе 
механохимических превращений золотосодержащих ми-
нералов (сульфиды, силикаты, карбонаты) и органическо-
го вещества 
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По материалам геологосъемочных работ подготовлены карты экстенсивности ми-

нералого-геохимических полей (МГП) по территории юга Восточной Сибири масштаба 
1:200000 и 1:50000. Установлено [1], что шлиховые ареалы полезных компонентов не 
конформны элементам орогидрографии, но в основном совпадают с ареалами рудопро-
явлений, т.е. адекватны проекциям на поверхность структурно-вещественных комплек-
сов (СВК) с определенной геохимической специализацией. Ареалы различных элемен-
тов группируются в пояса, контролируемые конкретными тектоническими структурами 
или имеющие скрытый характер. В Байкальской горной области пояса СВ простирания 
совмещаются с глубинными разломами, СВК нижнего протерозоя, зонами раннепалео-
зойской и позднемезозойской тектоно-магматической активизации (ТМА). Рудные поя-
са СЗ простирания [2, 3], превалирующие в Западном Саяне, в Байкальском регионе от-
носятся к рангу скрытых; их формирование связывается с байкальской и герцинской 
эпохами ТМА. Пояса субмеридионального и субширотного планов являются скрытыми 
[3, 4]. Выделены протяженный металлогенически и структурно неоднородный Амуро-
Енисейский рудный пояс ЗСЗ простирания и субпараллельные ему системы в области 
Алданского щита, в Южном Прибайкалье и Забайкалье, расположение которых соот-
ветствует байкальскому и герцинскому структурным планам. Данные обработаны по 
программе СКИД (Система комплексной интерпретации данных) [5]. Факторным ана-
лизом МГП выявляются устойчивые ассоциации элементов, объединяющиеся в лате-
рально-вертикальные ряды (рисунок, А). Размещение ассоциаций имеет контрастно-
дифференцированный характер в зависимости от типов тектонических структур. Ареа-
лы рудопроявлений редкометалльно-полиметаллического ряда наблюдаются отдель-
ными очагами в контурах древней платформы, группируются в дугообразные зоны и 
пояса в выступах раннедокембрийского фундамента, испытавшего ТМА; их размеще-
ние зависит от глубины эрозионного среза и взаиморасположения геоконов. В макси-
мально эродированном Алданском геоконе они сосредоточены в его периферической 
дуге, в Ангарском – распространены повсеместно, за исключением активизированной 
платформы, в Восточно-Азиатском – развиты спорадически. Самый крупный и интен-
сивный рудный ареал, Кодаро-Удоканский, располагается на участке схождения и час-
тичного совмещения Алданского и Ангарского геоконов. Вероятно, аналогичную пози-
цию занимает Восточно-Саянский редкометалльно-полиметаллический ареал, распо-
ложенный в зоне интерференции Ангарского и предполагаемого Саянского геоконов. 
При выходе на поверхность гранитизированных СВК фундамента в составе ареалов 
преобладают элементы нижних членов ряда (тантал, ниобий, молибден); при наличии 
осадочных и вулканогенно-осадочных комплексов характерны верхние члены (медь, 
цинк, свинец). Ареалы рудопроявлений редкометалльно-золото-ртутного ряда (рису-
нок, Б) подчинены матрице геоконов с очаговыми ареалами во внутренних частях и в 
виде дугообразных поясов в периферических. В междуядерном пространстве ареалы 
имеют площадное распространение, а на участках интерференции геоконов характери-
зуются максимальной рудоносностью (Ленский, Окино-Китойский, Балей-Дарасун-
ский, Дамбукинский, Кировско-Покровский районы), где контролируются выходящими 
на поверхность или погребенными зонами зеленокаменных комплексов археохрона и 
мезохрона, часто испытывавшими ТМА в неохроне и эпинеохроне. Устанавливается та 
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же зависимость оруденения от состава СBK как функция глубины эрозионного среза 
рудных систем. В зонах полихронного гранитообразования и высокотемпературного 
метаморфизма профилирует вольфрамовое и оловянное оруденение, в зонах развития 
осадочных и вулканогенно-осадочных комплексов, метаморфизованных в зеленослан-
цевой фации, типоморфны рудопроявления золото-ртутной ассоциации. Те и другие 
переходят друг в друга по простиранию зон и представляют собой разные срезы, веро-
ятно, единых рудных систем. 
 

 
 

Схема геохимической зональности юга Восточной Сибири. 
А. Ряды ассоциаций элементов в минералого-геохимических полях Дальнего Востока (а) и юга Восточ-
ной Сибири (б). Б. Размещение ассоциаций рудных элементов олово-вольфрам-золото-ртутного ряда на 
юге Восточной Сибири. 1-2 – устойчивость ассоциаций в относительных показателях: 1 – 0,1-0,3; 2 – 0,3-
0,6; 3 – более 0,6. В. Схема геохимического районирования юга Восточной Сибири. 1-5 – площади с раз-
ной геохимической специализацией (профилирующие рудные компоненты, в скобках – сопутствующие): 
1 – золото; 2 – золото (Ag, Hg, As, Sn, Pb, Zn); 3 – золото, вольфрам, олово (Pb, Zn, Cu, Bi, Mo); 4 – тан-
тал, ниобий (W, Mo, Au); 5 – тантал, ниобий, молибден, медь, свинец, цинк.  
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Размещение ассоциаций элементов редкометалльно-полиметаллического и ред-
кометалльно-золото-ртутного рядов зонально. Как правило, повсеместно локальные 
ареалы одного ряда элементов вписываются в «окна» другого. Подобная взаимосвязь 
рассматривается как показатель существования сквозных латеральных неоднородно-
стей земной коры, возникших вследствие разной направленности развития сопряжен-
ных геоструктур – преемственно развивавшихся орогенных структур с сиалическим 
типом коры и эвгеосинклинальных, с фемической и сиалическо-фемической корой. В 
геоконах и подвижных поясах металлогеническая зональность проявляется по-иному. 
Для ядерной части Алданского геокона, представленной СВК археохрона, характерны 
единичные ареалы рудных элементов; типичными рудогенными элементами являются 
железо (ранний докембрий) и золото (мезозой), генетически связанные с производными 
базальтового слоя земной коры [6]. С внутренней зоной краевого Олекмо-Станового 
подвижного пояса, тектонически активного в раннем протерозое и мезозое, совмещает-
ся пояс рудопроявлений и месторождений редкометалльно-полиметаллического ряда; 
внешняя зона обладает золотой специализацией, в направлении к Восточно-Азиатскому 
(Амурскому) геокону золоторудный пояс совмещается с ртутно-рудным, а далее к югу 
сменяется оловорудным. Эта зональность: (Fe, Au) → (Ta, Nb, Mo, Pb, Zn, Cu) → (Au, 
Hg) → Sn – находится в отчетливой связи с особенностями строения Алданского кра-
тона и его подвижных окраин: для центральной части кратона типоморфно золото, для 
краевой высокозрелой зоны – редкометалльно-полиметаллическая специализация, для 
внешних сфер – редкометалльно-золото-ртутная. В пределах Ангарского геокона поя-
совая зональность оруденения выражена не столь контрастно, тем не менее, намечается 
латеральная изменчивость металлогенических ситуаций, подобная вышеописанной.  

В геохимической зональности региона выделяются дуговые периферические по 
отношению к Восточно-Азиатскому геокону Ангаро-Вилюйский, Байкало-Патомский и 
Монголо-Охотский [3] металлогенические пояса. Для Ангаро-Вилюйского пояса, сов-
падающего с активизированным сегментом Ангарской плиты, типоморфны железо и 
элементы редкометалльно-золото-ртутного ряда. Юго-восточнее располагается сегмент 
древней платформы с редкометалльно-полиметаллическим профилем оруденения. Бай-
кало-Патомский пояс представляет собой систему краевых выступов фундамента и 
протогеосинклинальных зон, развивавшихся в рифее и палеозое в контрастных режи-
мах ТМА. Для него характерна контрастная металлогеническая зональность, указы-
вающая на высокую зрелость земной коры и степень дифференциации рудного вещест-
ва. Наряду с «безрудными» зонами здесь находятся месторождения с уникальными ре-
сурсами полезных ископаемых: редких металлов (Катугинское), свинца и цинка (Хо-
лоднинское, Озернинское), меди (Удоканское), золота (Сухоложское). На восточном 
продолжении пояса находится Центрально-Алданский золотоносный район. С краевой 
частью пояса совпадает прерывистая «мертвая» зона, за которой следует Монголо-
Охотский редкометалльно-золото-ртутный пояс, представляющий северное ограниче-
ние Восточно-Азиатского геокона, в котором пространственно совмещены зоны золота 
и ртути. По простиранию и к центру геокона они вытесняются ареалами олова, отве-
чающими более глубокому эрозионному срезу. 

Отмеченные закономерности находят адекватное отражение в результатах обра-
ботки минералого-геохимических данных по программе их классификации [6] (рису-
нок, В). Выявляются геохимические ассоциации с различными комбинациями основ-
ных и второстепенных рудных компонентов. Статистический анализ выявляет упоря-
доченную и структурно обусловленную картину размещения ареалов рудных элемен-
тов. Многообразие геохимических ситуаций определяется разной глубиной среза мега-
структур. В высокозрелых ядрах рудоконцентрирующий уровень имеет субгоризон-
тальное залегание и относительно малую мощность, в подвижных поясах рудоносность 
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прослеживается в большом вертикальном диапазоне и имеет глубокие мантийные кор-
ни. Латеральная металлогеническая зональность, вероятно, возникла в ходе направлен-
ной структурно-вещественной эволюции земной коры. В расположении перифериче-
ских зон, указывающем на центробежную миграцию с течением времени фронта эндо-
генной активности, находят отражение последовательные стадии формирования геоко-
нов. С тектонической зональностью коррелируется тенденция смены профилирующего 
редкометалльно-полиметаллического оруденения редкометалльно-золото-ртутным в 
направлении от центров геоконов к их периферии. Латеральному ряду структурно-
вещественных комплексов сиалического типа «гранитогнейсы архея → СВК зон прото-
активизации → реоморфические гранитоиды рифея → opoгeнные СВК палеозоя» соот-
ветствует геохимический ряд «редкие земли → тантал, ниобий → тантал, ниобий, мо-
либден → олово, вольфрам». В ряду СВК фемического типа с зеленокаменными ком-
плексами раннего докембрия в ядерных частях геоконов связаны месторождения чер-
ных металлов и платиноидов, в периферических зонах – золота. С карбонатно-терри-
генными комплексами рифея-палеозоя верхних этажей зеленокаменных трогов в пре-
делах ядер связано полиметаллическое и медное оруденение, в периферических зонах – 
золотое и ртутное.  

Намечаемая последовательность расположения металлогенических зон в общем 
соответствует ряду подвижности элементов в процессе рудообразования и наводит на 
мысль о том, что в ходе структурно-вещественной эволюции земной коры происходит 
сепарация рудного вещества и отгонка подвижных компонентов за пределы ее высоко-
зрелых ядер. 

Можно предполагать, что латеральная зональность в системе геоконов связана с 
последовательной миграцией их гипоцентров по вертикали. Малые радиусы кривизны 
тектонических дуг в ядрах геоконов указывают на небольшую глубину залегания гипо-
центров, коррелируемую с вероятной глубиной расположения астеносферы на пермо-
бильной стадии развития Земли. В процессе направленной дифференциации вещества 
Земли пропорционально увеличению мощности литосферы энерго- и магмогенери-
рующие очаги опускаются на все большие глубины; соответственно увеличиваются ра-
диусы глубинных конических сколов земной коры, которыми контролируется разме-
щение периферических поясов эндогенной активности. 

Важнейшим фактором структурно-вещественной эволюции земной коры являют-
ся тектонические перестройки. Их влияние на металлогеническую зональность прояв-
ляется в осложнениях концентрически-кольцевого расположения рудных поясов. Не-
однократная смена структурных планов и расчленение геоконов на сегменты с разными 
режимами вертикальных движений предопределяют многообразие геологических си-
туаций на рудоконцентрирующих уровнях супраструктуры. Увеличивается структурно-
вещественная неоднородность литосферы, выражающаяся в крайней изменчивости ее 
физико-химических свойств по латерали и вертикали и скольжении геологических гра-
ниц. Появляются условия для возникновения «незакономерных» ассоциаций элементов 
в рудных полях. Следствием тектонических перестроек является перекрестно-узловое 
расположение металлогенических зон и существование сквозных рудоконцентрирую-
щих поясов. 
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Позднеальпийские магматические образования Большого Кавказа и Предкавказья, 

пронизывающие более древние (байкальские, герцинские, киммерийские, раннеальпий-
ские) структурно-вещественные комплексы этого региона, закономерно подчиняются 
дискретному (фрактальному) распределению в продольном и поперечном сечениях в 
системе его основных структурных зон. Приуроченная к зоне Транскавказского попе-
речного поднятия позднеальпийская вулканическая провинция включает: 1) Минерало-
водский, Нижнечегемский и Эльбрус-Кюгенский районы Эльбрусской вулканической 
области; 2) Казбекский, Кельский и Джавский – Казбекской вулканической области, 3) 
изолированный Грозненский вулканический район [1]. Все вулканические районы рас-
полагаются на пересечении крупнейших субширотно ориентированных региональных 
зон разрывов Большого Кавказа (Черкесского, Пшекиш-Тырныаузского, Главного Кав-
казского) и тяготеющих к Транскавказскому поперечному поднятию субмеридиональ-
но ориентированных флексурно-разрывных зон. В свою очередь, центры извержений 
и/или интрузивные тела в пределах каждого вулканического района располагаются на 
пересечениях крупных разрывов, флексурно-разрывных зон или зон концентрации де-
формаций субширотного (запад-северо-западного «кавказского») и субмеридионально-
го (преимущественно север-северо-восточного «антикавказского») простирания. Струк-
турное единство разномасштабных зон концентрации деформаций широтного про-
стирания не вызывает сомнений, так как в большинстве случаев дизъюнктивные нару-
шения этого направления близки по ориентировке структурно-формационным зонам 
Большого Кавказа. Структурное единство зон концентрации деформаций «антикавказ-
ских» направлений менее определенно, так как фрагментарно они залечены неоинтру-
зивными комплексами или перекрыты новейшими вулканитами. На участках же пере-
сечения ими разновозрастных структурно-формационных зон общекавказского прости-
рания, характеризующихся разными типами разреза и особенностями структуры, они 
имеют различное выражение.  

При том, что магматические центры приурочены к узлам пересечения дизъюнк-
тивных зон двух направлений, относительно большая концентрация вулканитов на-
блюдается вдоль ряда основных субширотных («кавказских») зон, тогда как вдоль по-
перечных им субмеридиональных («антикавказских») зон повышенной дислоцирован-
ности их значительно меньше. Это косвенно свидетельствует о магмогенерирующей 
роли широтных структур и магмопроводящей роли меридиональных.  

Области развития новейших магматических образований – стратовулканических 
построек (Эльбрус, Казбек и др.), вулканоплутонических комплексов (Верхнечегемское 
нагорье и др.) или интрузивных массивов (Тепли и др.) – выделяются на фоне регио-
нальных тектонических структур аномальным радиально-концентрическим морфост-
руктурным рисунком, контрастно изменяющимся уровнем эрозионного среза в дуговых 
зонах, а также закономерным распределением в них складчатых и дизъюнктивных де-
формаций. Как правило, выходам магматических комплексов в центральных частях 
этих сложных структур соответствует положение высочайших местных вершин (Эль-
брус, Тепли, Казбек и т.д.).  

Локальным радиально-концентрическим морфоструктурным аномалиям, прояв-
ляющимся на фоне региональных «линейных» структурных рисунков, соответствуют 
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структурно-кинематические и тектодинамические аномалии, выявляемые при параге-
нетическом статистическом анализе трещиноватости. В зонах влияния магматических 
центров среди разноориентированных трещин различных кинематических типов обыч-
но увеличивается содержание трещин отрыва, подчиняющихся ориентировке радиаль-
ных и дуговых морфоструктурных элементов, т.е. проявляются условия субвертикаль-
ного сжатия и всестороннего латерального растяжения. Эта закономерность установле-
на в доальпийских комплексах в районе вулкана Эльбрус, а также вблизи неоинтрузий 
Теплинского массива. 

Латеральные размеры ареалов проявления аномальных морфоструктурных рисун-
ков, радиально-дуговых аномалий в геолого-геофизическом пространстве, тектодина-
мических условий субвертикального сжатия, имеющих в качестве своих ядер магмати-
ческие массивы (а первоначально – камеры с магматическим расплавом), значительно 
превышают размеры самих магматических объектов. Эти ареалы представляют собой 
своеобразные жесткие ядра консолидации [2]. Пространства между ядрами образуют 
междуядерные зоны, в которых проявляется тектодинамическая обстановка бокового 
латерального сжатия–вертикального растяжения. В условиях общего регионального 
субмеридионального латерального сжатия в таких зонах наряду с субширотными фор-
мируются поперечные или диагональные по отношению к ним структуры сжатия. Для 
междуядерных зон особенно характерны тектонические покровы. Между ядрами кон-
солидации и междуядерными зонами имеются переходные зоны, в которых развивают-
ся преимущественно сдвиговые структуры. Эти зоны соответствуют внешним контурам 
ядерных доменов.  

Отмеченные особенности региональной структуры отчетливо проявляются на 
территории Северной Осетии. Здесь выделяется несколько новейших ядер консолида-
ции: крупнейший Казбекский ядерный блок с вулканической постройкой вулкана Каз-
бек в центре, менее крупный Теплинский ядерный блок с Теплинским интрузивным 
массивом в центре, а также Верхнеассинский ядерный блок c характерным радиально-
кольцевым, преимущественно центробежным, морфоструктурным рисунком речных 
долин и разделяющих их хребтов. Между ними выделяются Кариухохская и Гайкомд-
ская междуядерные зоны, наиболее контрастно выраженные в пределах сложной моно-
клинали Скалистого хребта в виде концентрации тектонических покровов. 

Положение ядер и междуядерных зон периодически изменяется в соответствии с 
динамикой развития магматических очагов и латеральной миграцией зон активного 
магматизма [3]. 

Рассмотренные закономерности распределения и строения центров позднеаль-
пийского магматизма и прилегающих территорий объясняются со следующих позиций. 

Развитие структур литосферы подчиняется волновым законам распространения 
деформаций. Главная тенденция развития структур – последовательная смена во вре-
мени и пространстве деформационных волн сжатия и растяжения. Источниками этих 
волн (точнее, промежуточными источниками) являются линейные или точечные (цен-
трального типа) структуры. Интерференция волн от разных источников приводит к по-
явлению перекрестных структурных планов, в которых можно наблюдать чередование 
не только зон сжатия и растяжения, но и своеобразных структурных узлов сжатия и 
растяжения. Воздействие сжатия и растяжения на геологическую среду проявляется в 
изменении ее реологических параметров – упрочнения или ослабления вплоть до плав-
ления. Плавление бывает как в условиях растяжения (декомпрессия), так и в условиях 
сжатия (превышение максимально допустимых параметров PT-условий). Очаги плав-
ления с «размягченными» реологическими свойствами (а после консолидации магма-
тические массивы, с более «жесткими» параметрами относительно вмещающей рамы) 
фиксируются развитием систем радиальных и кольцевых структур преимущественно 
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дизъюнктивного характера (распределение их подчиняется в значительной степени 
форме зародившегося очага и тенденциям его развития). Такого типа структуры пред-
ставляют собой ядра консолидации (возможно, возникшие в местах максимальной де-
струкции), между которыми располагаются междуядерные зоны. Ядра в период актив-
ного становления магматических массивов испытывают поднятия, и в их пределах про-
являются тектодинамические условия вертикального сжатия–латерального растяжения 
(сбросовый тип поля напряжений). Междуядерные зоны при этом испытывают текто-
динамические условия латерального сжатия–вертикального растяжения (надвиговый 
тип поля напряжений). Для таких условий характерно формирование комплекса текто-
нических покровов. 

По закону распределения деформационных волн [4] переход взбросового типа по-
ля напряжений в сбросовый происходит только через сдвиговый тип (или условия ша-
рового тензора) с горизонтальным положением главной кинематической плоскости. 
Сдвиговые поля напряжений реализуются в формировании сдвиговых систем наруше-
ний, разделяющих субизометричные ядра со сбросовым или взбросовым типами полей 
напряжений. Компенсационная организация [5] тектодинамических систем (ядер, зон) 
сжатия, растяжения и сдвига выражается в сочетании закономерно сменяющих друг 
друга ячеек с различными тектодинамическими условиями (сжатия, сдвига и растяже-
ния). Поэтому не только сбросовые и взбросовые поля напряжений концентрируются в 
относительно обособленных доменах. В относительно замкнутых пространствах прояв-
ляются также сдвиговые поля напряжений и соответствующих деформаций. 
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Вопросы о природе, времени формирования и последующей эволюции коры мик-

роконтинентов являются ключевыми для понимания ранних этапов становления струк-
тур Центрально-Азиатского складчатого пояса. Среди исследованных к настоящему 
времени выделяются составные микроконтиненты, включающие блоки с раннедокем-
брийской корой (Байдарикский блок в составе Дзабханского микроконтинента, Гарган-
ский блок), и микроконтиненты с рифейской корой, образованные преимущественно 
метаосадочными комплексами (Сангиленский, Баргузино-Витимский, Дербинский и 
др.) [1]. Оставляя за рамками рассмотрения вопрос о том, являются ли микроконтинен-
ты фрагментами Лавразии или Гондваны, следует отметить, что только для Байдарик-
ского блока было доказано проявление раннепротерозойского метаморфизма и грани-
тообразования [2], что указывает на его вхождение в структуру раннепротерозойского 
суперконтинента. Несмотря на имеющиеся изотопно-геохронологические свидетельст-
ва раннедокембрийского возраста коры Гарганского и Канского блоков, для последних 
были установлены признаки тектоно-метаморфических преобразований и гранитообра-
зования только в неопротерозойскоое время [3-4]. В настоящем сообщении приводятся 
новые изотопно-геохронологические данные об эволюции коры Канского микроконти-
нента.  

Канский составной блок, или микроконтинент, состоит из трех террейнов: Цен-
трального, Идарского и Шумихинско-Кирельского. Центральный террейн представляет 
собой «древнее ядро» Канского микроконтинента. Именно для биотитовых ортогней-
сов (метадацитов) этой структуры U-Pb методом по циркону был установлен возраст 
протолита ∼ 2,3 млрд лет [4], а модельный возраст ортогнейсов T(DM) составляет 2,4-
2,5 млрд лет [6]. 

Результаты геохронологических исследований. Цирконы из пробы биотитового 
ортогнейса Центрального террейна (р. Кан, 2,5 км ниже устья р. Хайдамжа), ранее да-
тированной классическим мультизерновым методом, были исследованы на ионном 
микрозонде SHRIMP II. Изученные цирконы представлены прозрачными, изредка по-
лупрозрачными бесцветными до светло-коричневых субидиоморфными зернами. Като-
долюминесцентное изображение цирконов демонстрирует разнообразные картины 
внутреннего строения зерен. Подавляющее большинство зерен характеризуется при-
сутствием внутренних ядер, отличающихся разной степенью сохранности первичной 
магматической зональности или незональных. Для двух центральных частей незональ-
ных кристаллов и одной оболочки (точки 1-3), имеющих субконкордантные изотопные 
отношения, средневзвешенный возраст составляет 1828±12 млн лет (СКВО=2,3) (рис. 
1). Вся совокупность 11 точек, представленных преимущественно центральными час-
тями незональных зерен или внешними каймами, образует дискордию, верхнее пересе-
чение которой с конкордией составляет 1866±17 млн лет. Цирконы характеризуются 
широкими вариациями концентраций U (106-2628 г/т) и Th (18-547 г/т) и преимущест-
венно низким Th/U отношением (0,03-0,44), в целом не типичным для магматических 
цирконов. Указанные особенности цирконов позволяют интерпретировать возраст по 
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верхнему пересечению дискордии (1866±17 млн лет) как время проявления раннепро-
терозойского метаморфизма. Более древнее конкордантное значение возраста 1952±16 
млн лет установлено для идиоморфного зонального ядра (точка 5) с типичным для маг-
матического циркона Th/U отношением (0,49). Еще для одного зонального ядра цирко-
на (точка 4) с дискордантными значениями изотопных отношений возраст по отноше-
нию 207Pb/206Pb оценивается в 1930±7 млн лет. Эти данные несомненно свидетельству-
ют о том, что возраст протолита ортогнейсов превышает 1930 млн лет, но требуют 
дальнейшего уточнения путем анализа ядерных частей зональных цирконов. Метамор-
фогенная кайма одного из зерен циркона (точка 6), которая выделяется аномально низ-
кой концентрацией Th (7 г/т) и Th/U (0,01), имеет конкордантное значение возраста, в 
пределах ошибки соответствующее нижнему пересечению дискордии с конкордией 
603±21 млн лет (СКВО=1,2). Очевидно, что эта кайма была сформирована во время 
вендского метаморфизма, возраст которого ранее установлен при 39Ar-40Ar датировании 
биотитов и амфиболов из метаморфических пород Канского микроконтинента. Для 
Центрального террейна время вендского метаморфизма, связанного с аккреционно-кол-
лизионными событиями, оценивается в интервале 593-563 млн лет [5]. Таким образом, 
результаты U-Pb датирования циркона из ортогнейсов позволили впервые установить 
проявление раннепротерозойского метаморфизма в Центральном террейне Канского 
блока. Следовательно, эта структура, подобно Байдарикскому блоку Центральной Мон-
голии, была составной частью раннепротерозойского суперконтинента. Кроме того, но-
вые U-Pb данные подтвердили время проявления более позднего, вендского, метамор-
физма на рубеже ∼600 млн лет. 
 

 
 
Рис. 1. Диаграмма с конкордией для циркона из биотитового ортогнейса Центрального террейна (Кан-
ский микроконтинент). 
 
 

Изотопно-геохимическая систематика гранитоидов. Дополнительная информа-
ция о латеральной распространенности раннедокембрийской коры и ее участии в про-
цессах позднедокембрийского гранитообразования была получена при Sm-Nd изотоп-
ном исследовании гранитоидов. В пределах всех трех террейнов Канского микроконти-
нента широко развиты гранитоиды, образующие как синскладчатые жильные тела, так 
и интрузивные массивы, становление которых связано с вендским и ордовикским эта-
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пами тектоно-магматических процессов. Исходя из времени наиболее поздних мета-
морфических преобразований вмещающих метапород, возраст гранитоидов синсклад-
чатых тел можно принять как ~ 600 млн лет. Время формирования постскладчатых гра-
нитоидных массивов, дискордантных по отношению к вмещающим метаморфическим 
толщам, по аналогии с трондьемитами Верхнеканского плутона, датированными U-Pb 
методом по циркону (555±5 млн лет) [4], может быть принято как ~ 560 млн лет. К ор-
довикскому этапу относится формирование гипабиссальных калиевых гранитов кутур-
чинского комплекса, возраст которых определен на примере Анжинского массива (Шу-
михинско-Кирельский террейн) 39Ar-40Ar методом по биотиту и составляет 463±6 млн 
лет, и жильных плагиогранитов, секущих Кингашский базит-ультрабазитовый массив 
(Идарский террейн) (Ar-Ar возраст биотита 483±8 млн лет) [6].  

Среди вендских и ордовикских гранитоидов преобладают породы натриевого ря-
да: тоналиты и трондьемиты, которые характеризуются низкими концентрациями наи-
более некогерентных редких элементов (Rb=40-50 г/т, Th), высокими Sr (700-2000 г/т), 
резким Nb минимумом (Nb=3-6 г/т) и высоким (La/Yb)n отношением (12-78), что свиде-
тельствует о формировании расплавов в равновесии с гранатсодержащим реститом (Р> 
10 кбар) на нижнекоровом уровне преимущественно за счет метабазитовых источни-
ков. Величины εNd (от +0,2 до +5,6) (рис. 2) и модельного возраста T(DM) (0,8-1,3 млрд 
лет) плагиогранитоидов указывают на варьирующий вклад в образование кислых рас-
плавов наряду с базитовым древнего корового источника. Аналогичные изотопные па-
раметры ранее были установлены для трондьемитов наиболее крупного из вендских 
массивов – Верхнеканского [4]. Вклад раннепротерозойского корового источника (εNd 
от -12,4 до -21,6; Nd=16-30 г/т) для всей совокупности плагиогранитоидов оценивается 
от 5 до 25 %.  
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Рис. 2. Диаграмма εNd – Т для гранитоидов Канского микроконтинента. 
1 – раннепротерозойские гнейсы, 2-3 – плагиогранитоиды Центрального (2) и Идарского (3) террейнов, 4 
– микроклиновые граниты. 
 
 

Калиевые гранитоиды представлены двумя типами. Вендские биотитовые грани-
ты Кузьинского массива, подобно плагиогранитоидам, имеют крутые редкоземельные 
спектры (La/Yb)n=12-14) и обогащены Sr (670-940 г/т), что позволяет предполагать 
нижнекоровый сиалический (диорит-тоналитовый) источник. Ордовикские лейкограни-
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ты кутурчинского комплекса (Анжинский массив), напротив, характеризуются слабо 
дифференцированным распределением РЗЭ (La/Yb)n=6-14), повышенными концентра-
циями Rb (140-200 г/т) и Nb (13-20 г/т). В отличие от плагиогранитоидов, микроклино-
вые граниты характеризуются отрицательными εNd (–4,7) и более «древними» значе-
ниями модельного возраста – T(DM)=1,4-1,5 млрд лет, что указывает на существенно 
больший вклад (до 40 %) раннепротерозойской коры в их образование. 

Обсуждение результатов и заключение. Новые и ранее полученные результаты 
U-Pb и Ar-Ar датирования метаморфических пород и гранитоидов показывают, что 
раннепротерозойская кора Канского микроконтинента испытала три этапа тектоно-ме-
таморфических преобразований: в раннем протерозое (1,86 млрд лет), венде (0,55-0,6 
млрд лет) и ордовике (0,46-0,48 млрд лет). Последние два этапа сопровождались суб-
синхронным гранитообразованием. Поскольку гранитообразование было сильно (на 
1,7-1,8 млрд лет) оторвано по времени от формирования раннепротерозойской коры, 
необходим был дополнительный тепловой источник, инициирующий плавление. Таким 
источником, вероятно, служил подъем мантийных диапиров, сопровождавшийся андер-
плейтингом базитовых расплавов в основание коры. Изотопно-геохимическим следст-
вием процессов мантийно-корового взаимодействия – смешения мантийных и коровых 
расплавов – явилось различие изотопных параметров гранитоидов и вмещающих ран-
непротерозойских метаморфических комплексов, в частности, существенное снижение 
величин модельного возраста гранитоидов (0,8-1,5 млрд лет), особенно натриевых раз-
ностей, в сравнении с соответствующими величинами для раннепротерозойских гней-
сов (2,3-2,9 млрд лет). Все это приводит к выводу о том, что изотопные Sm-Nd пара-
метры гранитоидов далеко не всегда могут быть использованы для корректной оценки 
возраста коры. 
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Для установления геодинамических предпосылок гранитоидного магматизма не-

обходимо выяснить как внутреннее строение гранитоидных тел (вещественный состав, 
структурные, текстурные особенности пород), так и их взаимоотношения с вмещаю-
щими породами, форму тел, условия залегания, общие закономерности их размещения 
и геохимическую специфику. Такие реконструкции особенно важны для регионов, в 
которых значительные территории сложены гранитоидами, как, например, Восточное 
Прибайкалье. Палеозойские гранитоиды в Восточном Прибайкалье в виде неправиль-
ного овала, вытянутого в северо-восточном направлении, занимают площадь, по раз-
ным оценкам, от 120 до 150 тыс. км2. Радиологический возраст становления гранитои-
дов находится в интервале 340–270 млн лет с максимумом в 320–290 млн лет [1, 2]. 
Модельные возраста варьируют от 2.4–2.0 до 1.7–1.1 млрд лет [3]. Считается, что гра-
нитоиды слагают здесь единый батолит-гигант с очень сложными очертаниями [4]. 

Форма и размеры гранитоидных плутонов определялись на основе выделения свя-
занных с ними отрицательных гравитационных аномалий и их интерпретации с постро-
ением трехмерных моделей. Для этого были использованы декомпенсационные анома-
лии силы тяжести [5]. С использованием карты декомпенсационных аномалий силы 
тяжести, построенной нами ранее [6], для территории Ангаро-Витимского поля грани-
тоидов было сделано 35 интерпретационных разрезов. Количественная интерпретация 
гравитационных аномалий осуществлялась методом подбора трехмерных моделей с по-
мощью программы полуавтоматизированной инверсии декомпенсационных аномалий 
при аппроксимации тел ограниченными по простиранию горизонтальными призмами с 
вертикальными сечениями, имеющими форму многоугольников. 

На основе интерпретации гравитационных декомпенсационных аномалий постро-
ены геолого-геофизические разрезы всех крупных интрузивных тел, слагающих Анга-
ро-Витимское поле гранитоидов (рис. 1). Положение профилей приведено на рисунке 2. 
На базе полученных данных можно было оценить толщину батолита (рис. 2), которая, в 
совокупности с геолого-геофизическими разрезами, дает представление о трехмерной 
геометрии гранитоидных тел и их объемах.  

Результаты количественных расчетов подтверждают возникшее при качественном 
анализе гравитационного поля предположение о том, что Ангаро-Витимский батолит 
состоит из нескольких составных частей, морфологически контрастно отличающихся 
друг от друга. В его центральной области большинство крупных и ряд других, более 
мелких, гранитных массивов на глубине сливаются в единое интрузивное тело. Пло-
щадь проекции этого тела на земную поверхность превышает 100000 км2. Центральная 
часть батолита протягивается на расстояние около 600 км при ширине, изменяющейся 
от 30 до 250 км. Его средняя вертикальная мощность (толщина) оценивается в 5-7 км, 
достигая в местах утолщений 10-30 км (рис. 1, 2). На разрезах этот плутон-гигант пред-
ставляет собой массивное тело, осложненное раздувами мощности и боковыми апофи-
зами. Другая часть батолита, в которую объединяются его южный и восточный фланги, 
представляет собой пластину со средней мощностью (толщиной) около 2-3 км, толщи-
на которой на отдельных участках может достигать 10 км. Значительное увеличение 
вертикальных размеров гранитоидов в юго-восточной области района исследований 
(рис. 2) обусловлено, по-видимому, гранитоидами Даурского свода и к Ангаро-Витим-
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скому батолиту не имеет отношения. 
В целом же глубинная геометрия Ангаро-Витимского батолита в первом прибли-

жении может быть сопоставима с огромной пластиной со сложно построенной подош-
вой и субгоризонтальной кровлей. Отнесение его к какой-то определенной форме ин-
трузивных тел затруднительно, хотя, судя по интерпретационным профилям, она близ-
ка к лополитообразной.  
 
 

 
 

Рис. 1. Геолого-геофизические разрезы центральной части Ангаро-Витимского батолита. 
1 – палеозойские гранитоиды; 2 – вмещающие породы земной коры. 

 
 

Породы Ангаро-Витимского батолита на большей части изученной площади (око-
ло 70 %) сложены разнообразными по вещественному составу, текстуре и структуре 
гранитами, представляющими главную фазу, – мелко- и среднезернистыми биотитовы-
ми гранитами, иногда полосчатыми, трахитоидными, гнейсовидными и в большинстве 
случаев метасоматически измененными.  

Порфировидные биотитовые граниты с крупно- и среднезернистой основной мас-
сой, а также крупно- и равнозернистые граниты массивного, интрузивного облика 
встречаются гораздо реже, но они почти не изменены постмагматическими процессами. 

Кварцевые монцодиориты, кварцевые сиениты, сиениты, граносиениты, имеющие 
как интрузивные контакты, так и постепенные переходы с гранитами, являются другой 
группой пород, слагающей до 30 % площади батолита. В небольшом объеме на площа-
ди батолита присутствуют щелочные граниты и аляскиты. Породы повышенной ще-
лочности отмечаются на всей площади батолита, но наиболее характерны для его вос-
точной и юго-восточной частей. 

В настоящее время затруднительно корректно оценить имеющиеся различия в со-
ставе раннего и главного этапов становления батолита [2], если они вообще существо-
вали. Очевидно лишь то, что различные по составу фазы внедрения и отражающие их 
породы (кварцевые монцониты, граниты) могут быть и более ранними, и более моло-
дыми относительно друг друга и встречаться в разных частях батолита, как это отмеча-
ется при геологическом картировании.  

Геологические наблюдения в районе Гаргинской гравитационной аномалии (тол-
щина гранитоидов ~ 15 км) показали, что в ее центральной части породы сложены  
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Рис. 2. Карта изолиний толщины Ангаро-Витимского батолита. 
1 – интерпретационные разрезы; 2 – изолинии толщины батолита, км; 3 – контуры проекции центральной 
части батолита на земную поверхность. 
 
 
крупнопорфировидными биотитовыми гранитами («магмоподводящий канал»), а ее 
краевые части приурочены к равномерно-зернистым, преимущественно крупнозерни-
стым, биотитовым гранитам и лейкогранитам, переходящим на удалении в мелко-
среднезернистые, слабополосчатые, трахитоидные биотитовые граниты. Такой вывод о 
строении аномалиеобразующего объекта находит дальнейшее подтверждение и на дру-
гих участках батолита, например в районе восточнее поселка Таксимо. 
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Для гранитоидов Ангаро-Витимского батолита обычным является присутствие 
овоидных включений, по своему составу близких к габбро и монцогаббро. В гранитах 
такие включения обычно окружены гибридными оторочками монцодиоритового соста-
ва [4], хотя монцодиориты, как типичная разновидность, на площади батолита встре-
чаются крайне редко. 

К заключительным фазам внедрения относятся дайки мелкозернистых и аплито-
видных гранитов, имеющие незначительное распространение. Среди гранитов батолита 
часто встречаются биотит-кварц-полевошпатовые пегматоидные тела различного раз-
мера и кварцевые жилы с молибденитом. Постбатолитовые (?) или синплутонические 
[4] дайки основного состава встречаются довольно часто и представлены субщелочны-
ми породами (лампрофирами, трахидолеритами, сиенит-порфирами).  

Вмещающие батолит толщи сложены преимущественно рифейскими гнейсами 
разного состава, кристаллическими сланцами и терригенно-карбонатными породами 
протерозоя. В северо-западной части батолита (район поселка Кучегер) обнажаются 
раннепалеозойские (440-390 млн лет) известково-щелочные гранитоиды огеми-даван-
ского, светлинского и сининдинского комплексов [7], представляющие на рассматри-
ваемом уровне более древний протолит по отношению к гранитоидам Ангаро-Витим-
ского батолита и свидетельствующие о длительности, в целом, процесса гранитообра-
зования в этом районе. 

Из имеющейся в базе данных информации о химических составах гранитоидов 
следует, что породы Ангаро-Витимского батолита представлены полной завершенной 
гранитоидной ассоциацией субщелочного ряда [8] и деление его на разные комплексы 
(баргузинский, чивыркуйский и др.) не имеет смысла, что подтверждается и другими 
геохимическими данными по составам пород батолита. 

Таким образом, впервые получено представление о трехмерной геометрии боль-
шей части Ангаро-Витимского батолита. Построены трехмерные модели всех крупных 
гранитных плутонов, слагающих Ангаро-Витимское поле гранитоидов. Анализ грави-
тационных (декомпенсационных) аномалий показал, что Ангаро-Витимский батолит 
состоит из более «мелких» плутонов, сложенных разнообразными, но близкими по ве-
щественному составу породами преимущественно субщелочного ряда. Центральная и 
северо-восточная части батолита могут рассматриваться как единое лополитоподобное 
тело со средней толщиной 5-7 км, которое на отдельных участках осложнено раздувами 
мощности (толщины), доходящими до глубины 10-30 км. Эти участки предположи-
тельно можно рассматривать как магмоподводящие каналы с различной глубиной за-
ложения и отличающиеся структурно-текстурными характеристиками пород в отличие 
от гранитоидов остальной части батолита. 

Работа выполнена при поддержке РФФИ, гранты № 04-05-64850 и 06-05-65054. 
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В настоящем сообщении мы представляем предварительные результаты анализа 
морфотектоники Западного Тянь-Шаня, опирающегося на созданную по мелкомас-
штабным (1:1000 000) топографическим картам модель тектонического рельефа регио-
на, схему рельефа цокольной (касательной минимальных отметок рельефа) поверхно-
сти, а также полевые геоморфологические наблюдения. Следует отметить, что при изу-
чении новейшей тектоники Тянь-Шаня морфометрические построения практически не 
используются и приоритет отдается геологическим наблюдениям. Поэтому составлен-
ная модель тектонического рельефа Западного Тянь-Шаня, включающая карты вершин-
ной (собственно тектонический рельеф) и базисной (цокольной, эквивалентной картам 
зеркала складчатости) поверхностей, может оказаться полезным дополнением в су-
ществующие геологические и геоморфологические материалы. 

Новейшую структуру Западного Тянь-Шаня определяют системы хребтов-подня-
тий с хорошо проявленными структурными признаками изгибовых деформаций (плав-
ные наклоны вершинной поверхности на склонах и овальные периклинальные замыка-
ния) и межгорных впадин. Решительное преобладание молодых и по преимуществу ко-
зырьковых надвигов и взбросов свидетельствует о поперечном горизонтальном сжатии, 
но все морфологические особенности хребтов-сводов говорят о преобладании верти-
кальных перемещений в формировании новейшей структуры (здесь мы солидарны с 
выводом В.Г. Трифонова, высказанным на последнем Тектоническом совещании), и это 
делает наиболее актуальной разработку проблемы трансформаций вертикальных и го-
ризонтальных тектонических перемещений друг в друга, видимо неоднократных и на 
разных уровнях организации новейшей структуры. 

Поднятия хребтов обнаруживают различные сочетания, из которых основными 
являются: 1) смена поднятий по простиранию в цепях, дополняемая ундуляциями шар-
ниров (Киргизский хребет); 2) кулисообразное замещение друг друга в цепях (Кунгей-
Алатоо в виде системы из трех сводов); 3) виргации сводов и на крыльях, и на перик-
линальных замыканиях, где они преобразуются в пучки поднятий (западное окончание 
Заилийского Алатау). Особое структурное отношение – это слияние хребтов в единое 
сводовое поднятие со своеобразным «захлопыванием» межгорных понижений. Такая 
ситуация наблюдается в системе Заилийского Алатау и Кунгей-Алатоо в верховьях рек 
Чон-Кемина и Чон-Аксу, где они объединяются в единый сводовый изгиб, а на восток и 
запад обособляются в раздельные поднятия. Такое же соединение происходит у Кир-
гизского и Таласского хребтов западнее Сусамырской впадины. 

Вдоль Таласо-Ферганского разлома не только происходит утыкание его в зону ча-
стных поднятий, но и обособляется продольная ему система линейных или вытянутых 
поднятий и тектонических ступеней, имеющая, видимо, в новейшей структуре значение 
шовного образования. Примыкающие к ней с юго-запада поднятия имеют перекосы 
вершинной поверхности с наклонами в сторону Ферганской впадины. На северо-
восточном крыле разлома поднятия хребтов обнаруживают характерные плановые из-
гибы, указывающие на правосторонние перемещения, а на юго-западном крыле такой 
ситуации не обнаруживается, и, например, поднятия хребтов Чаткало-Кураминского 
района торцово причленяются к зоне разлома и сопровождающим ее неотектоническим 
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формам. 
Характерная особенность новейшей структуры хребтов Западного Тянь-Шаня – 

наращивание крыльев сводовых изгибов хребтов форбергами в виде по преимуществу 
куэстоподобных блоков, сложенных кайнозойскими отложениями. Рост хребтов-под-
нятий за счет окружающих межгорных впадин как характерная особенность так назы-
ваемого гобийского (по Н.А. Флоренсову) механизма внутриконтинентального горооб-
разования здесь проявлен в гораздо более наглядной форме, нежели чем в его тектоно-
типе – плейстосейстовой зоне Гоби-Алтайского землетрясения 1957 г. Разновысотные 
системы форбергов, причлененные к «коренным» частям склонов хребтов, имеют 
обычно характерную особенность – их куэстоподобные гряды становятся все более 
крутыми в приближении к хребтам (рис. 1). Здесь мы явно видим структурное следст-
вие и расширения сводовых изгибов, и сложения «квантов» тектонических перекосов и 
воздыманий по формуле: 1→(1+1)→(2+1)→…, отражающей последовательный рост 
гор за счет впадин. 
 

 
 
Рис. 1. Увеличение перекосов куэстоподобных адырных гряд как сложение «квантов-воздыманий» при 
росте гор за счет впадин. Южное побережье Иссык-Куля и пос. Тамга. 
 
 

Периклинальные форберги, благодаря которым происходит рост поднятий хреб-
тов по простиранию, в Западном Тянь-Шане также представляют собой распространен-
ное явление, и лучшим примером здесь служит восточное окончание Киргизского 
хребта, где система периклинальных горных гряд, из которых самая западная – массив 
Кызыл-Омпул – уже ничем не отличается от самого хребта, буквально вспарывает по-
верхность Иссык-Кульской впадины и следует на соединение с форбергами-адырами 
под северным склоном хр. Терскей-Алатоо. 

Структура тектонического рельефа горной системы Западного Тянь-Шаня отли-
чается следующими особенностями. Во-первых, «структурные стили» новейшей текто-
ники западнее и восточнее горного узла Хан-Тенгри различны. Сам этот горный узел 
представляет собой крупное изометрическое сводовое поднятие, единственное такого 
вида на Тянь-Шане вообще. Системы горных хребтов Западного Тянь-Шаня, располо-
женные на юг от Иссык-Куля, как бы причленяются к этому горному узлу, образуя рас-
ходящийся на запад пучок, в котором линейные системы поднятий имеют общую вы-
гнутость на юг. Это, наряду с характерными изгибами поднятий вблизи зоны Таласо-
Ферганского разлома, определенно указывает, что новейшая структура этой части 
Тянь-Шаня формируется не только под воздействием с юга Памир-Пенджабского син-
таксиса и выступа Индостана, но здесь существенно влияние или тектоническое воз-
действие северного обрамления горной системы. 

Во-вторых, западнее горного узла Хан-Тенгри в новейшей структуре существенно 
значение скрытых косых линеаментов северо-западного простирания, параллельных 
зоне Таласо-Ферганского разлома, и понижена структурная роль поперечных субмери-
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диональных разломов. Напротив, восточнее узла Хан-Тенгри в тектоническом рельефе 
Тянь-Шаня преобладают поперечные субмеридиональные скрытые разломы в виде 
сквозных понижений-коридоров. Сам узел Хан-Тенгри уже с запада ограничивается 
таким поперечным скрытым линеаментом, в который как бы упираются цепи хребтов-
сводов Западного Тянь-Шаня, а восточная половина горной системы относительно по-
следнего как бы смещена на север. 

Западному Тянь-Шаню свойственно общее цокольное поднятие с абсолютными 
высотами до 3500 м, причем на локальных поднятиях, за исключением Чаткало-Кура-
минского, располагаются впадины-сырты Арабель, Сонкульская и Чатыркельская, а 
также Сусамырская. Определенно влияние зоны Таласо-Ферганского разлома на мор-
фологию цокольной поверхности. Хотя и в сложной форме, Таласо-Ферганский разлом 
определяет наличие общего ската цокольной поверхности на юго-запад, в сторону Фер-
ганской впадины и структурной седловины, разделяющей цокольные поднятия Запад-
ного Тянь-Шаня и Гиссаро-Алтая. 

Логично было бы связывать общее цокольное поднятие Западного Тянь-Шаня с 
выступом аномальной мантии, плюмом или какой-либо иной подобной неоднородно-
стью в верхней мантии, но сведения в научной литературе об этом сейчас довольно 
разноречивы, и в этой ситуации сама модель рельефа цокольной поверхности региона 
может оказаться материалом для прогнозных оценок, предваряющих глубинные геофи-
зические исследования.  

Теперь о некоторых проблемах тяньшанского новейшего орогенеза. В целом но-
вейшая тектоника и новейшая геодинамика на Западном Тянь-Шане изучены лучше 
всего на пространстве Евразийского континента; более того – благодаря исследованиям 
С.С. Шульца отсюда и пошла неотектоника как особое научное направление. И в тек-
тоническом рельефе региона, и в деталях его новейшей структуры ясно угадываются 
основные особенности сводово-глыбового (или гобийского) эпиплатформенного ороге-
неза: сводовые поднятия и сопровождающие их аркогенные надвиги, рост поднятий за 
счет впадин с формированием форбергов-адыров. Можно ли говорить об особенной 
тяньшаньской модификации такого механизма горообразования, в которой при интен-
сивных поднятиях (до 7 км и более) не происходит блокового распада сводовых изги-
бов? Это одна из феноменальных особенностей гобийского орогенеза, которая прояв-
ляется благодаря особенным же сочетаниям сводовых изгибов и разрывных наруше-
ний. Как и за счет чего обеспечивается устойчивость сводов в условиях интенсивных 
воздыманий? Не вдаваясь в детали, можно указать лишь на одно из возможных направ-
лений решения этой проблемы – все наши объяснительные построения должны осуще-
ствляться в пространстве выпуклой (римановой) кривизны: взаимоотношения разломов 
и перемещений в них должны анализироваться на выпуклых изгибах – сферических по-
верхностях, огибающих реальный рельеф хребтов-поднятий. И здесь необходимо учи-
тывать, что в большинстве работ по новейшей тектонике Тянь-Шаня хребты-поднятия, 
и не только они, рассматриваются как складки основания в духе представлений Э. Ар-
гана и С.С. Шульца. Но это лишь одно из возможных направлений объяснительных по-
строений. А если хребты-поднятия являются сводами с присущим им органическим со-
четанием изгибов и разломов? Длительность существования этих форм без их блоково-
го распада делает предпочтительным второй вариант решения проблемы. 

Не менее сложная для решения проблема – это характер отношений форм текто-
нического рельефа и складчатых дислокаций в толщах кайнозойских отложений. Про-
стого утверждения о конформности их недостаточно, и оно далеко не всегда оправды-
вается, тем более что мы должны учитывать экспансию горных поднятий на краевые 
части впадин, и это происходит, видимо, чаще вслед за деформациями в кайнозойском 
выполнении впадин. 
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Мало изучен на Тянь-Шане вопрос об автономных перемещениях геологических 
тел, в особенности о «всплываниях» массивов гранитов. Приводимый здесь рисунок 2 
показывает, насколько гранитный массив Тегерек возвышается над сложенной кайно-
зоем грядой внутреннего адыра-форберга у северного склона Терскей-Алатоо западнее 
долины Актерека. 
 

 
 
Рис. 2. Горы Тегерек во внутренней гряде Терскей-Алатоо: превышение гранитного массива (штрих-
пунктирная линия) над грядами, сложенными неогеновыми отложениями (пунктирная линия). 
 
 

Следующая проблема – это гобийский (тяньшаньский) орогенез и геологическая 
опасность. Исследования по сейсмичности Западного Тянь-Шаня и достигнутые благо-
даря им научные достижения общеизвестны. Но новые идеи и в такой ситуации всегда 
полезны, тем более что опасность несут часто не сами землетрясения, а спровоциро-
ванные ими горные обвалы, оползни, обрушения и т.п. явления. Можно ли здесь пред-
ложить новые подходы? Да! И один из возможных путей должен опираться на теорети-
ческие представления о земной поверхности: мы можем использовать ее образ или по-
нятие о ней в сугубо математическом смысле (тела или раздела, не имеющего толщи-
ны) или в смысле физическом как пограничного слоя между литосферой и внешними 
подвижными стихиями. И в таком случае возможна реализация формулы: геологиче-
ская опасность формируется (или накапливается) в земной поверхности в ее физиче-
ском понимании и реализуется на земной поверхности в ее математическом смысле. 
Кроме того, следует учитывать, что главные черты геологической опасности здесь оп-
ределяются быстрой передачей больших объемов тектонически дезинтегрированного и 
«лишнего» вещества из верхних частей литосферы на земную поверхность в сферу эк-
зоморфогенеза. 

Работа выполнена по гранту РФФИ 05-05-64173 и US CRDГNo. KYG2-2820-BI-06 
и МНТЦ № KR-1281. 
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1. Коллизионная природа складчатого сооружения Западного Прибайкалья (Оль-

хонский регион) аргументируется многими данными. Среди них: обнаружение ранних 
синметаморфических покровных деформаций, связанных с выдвижением раннепалео-
зойских островодужных покровных аллохтонов (пластин) на раннедокембрийский кри-
сталлический фундамент Ольхонского террейна (микроконтинента), но главным обра-
зом – тотальное развитие синметаморфического сдвигового тектогенеза, определивше-
го картируемый в современном срезе региональный структурный рисунок. Весьма за-
метная роль принадлежит и купольному тектогенезу, проявление которого было связа-
но с ремобилизацией фрагментов раннедокембрийской континентальной коры террей-
на, охваченной раннепалеозойскими метаморфизмом и деформациями. Интегральная 
картина коллизионного сооружения сложна; она представляет собой коллаж сдвиговых, 
покровных и гнейсово-купольных пластин, в котором перемешаны различные по гене-
зису комплексы разного возраста и состава, уверенная идентификация которых нередко 
затруднена, а первичные стратиграфические соотношения (изначально несомненно су-
ществовавшие) полностью утрачены. Нужно отметить, что и по сей день продолжаются 
настойчивые попытки стратиграфического расчленения метаморфических толщ регио-
на, разработки единой региональной стратиграфической схемы. Шансы достичь успеха 
в этом направлении ничтожны, по той причине, что нигде не сохранились первичные 
стратиграфические соотношения слоев или горизонтов, а определение подошвы и 
кровли таких единиц не поддается объективной расшифровке. Достаточно очевидно: 
нет подошвы и кровли – нет и стратиграфии. Утраченными, нераспознаваемыми оказа-
лись, таким образом, главные признаки первичной стратификации. Но даже если бы их 
и удалось фрагментарно обнаружить, многочисленные бластомилонитовые швы, разде-
ляющие аллохтонные пластины, поставят предел стратиграфическим фантазиям. Крас-
норечивое свидетельство бесполезности стратиграфических построений – результаты 
прецизионных геохронометрических определений, число которых для пород региона 
стремительно нарастает. Ольхонская «серия», например, в одних случаях оказывается 
древнее 500 млн лет, в других (пространственно рядом!) – она на 40 млн лет моложе. 
Ангинская и цаган-забинская «серии» прежних схем, считавшиеся более молодыми 
компонентами стратиграфического разреза, на самом деле характеризуются в одних 
местах более древними значениями возраста, в других – более молодыми и вообще ока-
зываются не связанными друг с другом единой геологической историей. В этой ситуа-
ции геолог оказывается в затруднительном положении: привычные обозначения лито-
логически разнообразных и первично стратифицированных толщ как серий и свит не 
могут быть приняты. Остается, по-видимому, использование более нейтральных, сво-
бодных терминов (например, «комплекс» или «толща»), не привязанных к какой-то 
единой стратиграфической шкале. 

2. Рассматривая аллохтонный коллаж региона, можно объективно выделить раз-
личные составляющие его компоненты, или, как это принято в современной практике, 
тектонические единицы. Прежде всего, это гнейсово-купольные зоны, составляющие 
хотя и неширокие (сотни метров), но протяженные (десятки километров) сдвиговые 
пластины. Они уверенно распознаются на местности и без труда картируются. Границы 
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таких пластин определяются с большой точностью. Название «гнейсово-купольные» 
зоны достаточно условно, так как во многих местах следы гранито-гнейсовых куполов 
утрачены в процессе сдвиговых деформаций. Купола в таких участках частично или 
полностью линеаризованы. При детальном картировании фрагменты таких структур 
обнаруживаются лишь в неуверенно распознаваемых реликтах. Нужно отметить два 
важных обстоятельства. Первое: породы, составляющие купола, никогда не присутст-
вуют в составе других пластин метаморфических пород (даже в зонах одинакового ме-
таморфизма). Никаких «переслаиваний» не встречено. Гранито-гнейсовые пластины 
выглядят совершенно «чужеродно», обособленно и как бы самостоятельно в месиве ме-
таморфических комплексов региона. Второе: только в породах этих пластин среди пре-
обладающих раннепалеозойских цирконов в шести пунктах были обнаружены цирконы 
палеопротерозойского возраста, что позволило уже давно [1] высказать предположение 
о присутствии в раннепалеозойских гнейсово-купольных зонах признаков раннедокем-
брийского протолита. Полученные недавно данные по Sm-Nd системам куполов [2], 
показывают, что модельный возраст пород, составляющих купола, еще древнее и отве-
чает архею (более 3 млрд лет). Все это позволяет предположить, что гнейсово-куполь-
ные зоны или пластины представляют собой отторженцы древней, раннедокембрий-
ской континентальной коры, интенсивно переработанной в коллизионных ситуациях 
раннего палеозоя. Вместе с тем, возникает пикантный вопрос – как обозначать такие 
образования на геологической карте? Ранний докембрий, переработанный в палеозое, 
или ранний палеозой с признаками древнего протолита? Простого решения здесь нет. 
Возраст мигматитов, гранито-гнейсов и образованных ими куполов, несомненно, ран-
непалеозойский. Да и сами купола – они ведь деформируют породы раннего палеозоя. 
Признаки раннедокембрийского протолита, хотя и позволяют приблизиться к расшиф-
ровке сложной и многоэтапной геологической истории таких единиц, все же пока не-
многочисленны, да и никаких следов реально картируемых древних структур не сохра-
нилось. Генеральная структура – раннепалеозойская. Принимая во внимание эти дан-
ные, предпочтительнее отразить на геологической карте возраст раннепалеозойской 
ремобилизации древней континентальной коры. 

3. Гнейсово-купольные зоны разделены многочисленными пластинами иного, пе-
строго, состава. Здесь господствуют линейные структурные комбинации. Никаких сле-
дов мигматизации. Полное отсутствие куполов. Следы палеопротерозойского или ар-
хейского протолита отсутствуют. Многочисленны «чисто» раннепалеозойские дати-
ровки, полученные разными методами. В составе таких пластин – разнообразные кри-
сталлические сланцы и гнейсы, амфиболиты, кварциты, мраморы и мраморные мелан-
жи. Сдвиговые пластины включают большое число тел базитов и ультрабазитов, широ-
ко развиты жильные гранитные серии. Такие комбинации наблюдаются, однако, только 
в северной и северо-восточной частях региона. В его юго-западной части картина резко 
меняется. По юго-восточному фасу Центральной купольной зоны, вдоль четко карти-
руемой сутуры с метагабброидами и ультрабазитами, проходит граница разных ком-
плексов. Полностью исчезают гранито-гнейсовые пластины, на порядки и резко умень-
шается число гранитных жил (они приобретают и иной состав). Метаморфизм быстро 
снижается при удалении от этой границы. Появляется большое число крупных мас-
сивов метагабброидов, а по своему составу (субщелочные базиты) они резко отлича-
ются от метагабброидов северных единиц коллажа.  

4. Чрезвычайно важный и многозначительный момент: все имеющиеся сегодня 
радиогеохронологические датировки по породам гнейсово-купольных зон группируют-
ся вокруг значений 460-470 млн лет. Здесь ни разу не были получены цифры 490-500 
млн лет, которые отражают возраст пород других пластин, включающих базиты и то-
леитовой, и субщелочной серий. Если принимать во внимание эти данные, неизбежно 
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следует необходимость пересмотра наших прежних представлений о едином ореоле 
зонального метаморфизма, охватившем все породы региона. По-видимому, Ольхонский 
террейн носит составной характер и представляет собой коллизионную комбинацию, 
композит разновозрастных микротеррейнов. 

5. В последнее время обнаружены многочисленные признаки коллапса Ольхон-
ской коллизионной системы. Это и новый элемент региональной структуры, запуты-
вающий и без того непростую картину коллизионного коллажа. Выдающаяся специфи-
ка явлений коллапса Ольхонского региона – его синорогенический характер. Иными 
словами, признаки распада коллизионного сооружения обнаруживаются не после за-
вершения коллизии, а непосредственно во время самого коллизионного процесса. Ус-
тановлено два типа таких проявлений: синметаморфический магматический минглинг 
[3] и метаморфический минглинг [4]. Оба они связаны с реализацией сдвигового текто-
генеза и отвечают датировкам в интервале 460-470 млн лет. По-видимому, проявления 
коллапса не имеют какой-то определенной привязки к тем или иным компонентам кол-
лизионного коллажа. Они установлены и внутри гнейсово-купольных зон, и внутри ли-
нейных зон с базитами толеитовой тенденции щелочности. Синорогенический коллапс 
– явление, исследование которого в целом еще лишь в начале пути, и можно ожидать 
немало новых находок, которые заставят скорректировать тектоническую схему, ка-
жущуюся сейчас достаточно жестко обоснованной. Все может рухнуть в один миг – не 
только сама коллизионная система (она обречена на гравитационный коллапс, это не-
избежно), но и многие наши наивные построения, многочисленные лакуны в которых 
заполнены не столько фактами, сколько «соображениями» и «логикой», цена которых 
может быть ничтожной. 

Финансовая поддержка: РФФИ (гранты 05-05-64016, 05-05-64761), Интеграцион-
ная программа СО РАН – ОНЗ РАН «Центрально-Азиатский подвижный пояс: геоди-
намика и этапы формирования континентальной коры», программа «Электронная Зем-
ля» Президиума РАН (проект «Пакет ГИС-карт геологического содержания…»), Науч-
ная школа НШ 7417 2006.5. 
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В.С. Федоровский*, Т.М. Сковитина** 
 

* Москва, Геологический институт РАН, west45@migmail.ru 
** Иркутск, Институт земной коры СО РАН, skovit@crust.irk.ru 

 
1. Ольхонский регион Западного Прибайкалья относится к площадям высокого 

класса дешифрируемости дистанционных материалов. Природные условия здесь тако-
вы, что многие компоненты геологических структур, различные типы пород оказались 
отпрепарированными в рельефе, а использование данных аэро- и космического зонди-
рования позволяет составлять геологические карты исключительной точности. Даже на 
обычных среднемасштабных аэрофотоснимках (1:25000) здесь можно видеть много-
численные примеры весьма сложных структур, обнаружение и реальное картирование 
которых без применения дистанционных данных было бы чрезвычайно затруднено. 
Оно потребовало бы не только много времени, но и серьезных финансовых затрат. 

2. Новые, поражающие воображение возможности открывает использование ма-
териалов крупномасштабной аэрофотосъемки (1:5000 – 1:10000) и космической съемки 
высокого разрешения. Вместе с тем ясно, что в современных условиях крупномасштаб-
ная аэрофотосъемка вряд ли имеет перспективу. Она оказывается весьма дорогим 
предприятием и в геологической практике применяется редко. Говоря о дистанционном 
зондировании Земли (ДЗЗ) сегодня подразумевают сканирование земной поверхности с 
космических аппаратов.  

3. Космическая спектрозональная съемка с пространственным разрешением 15-30 
метров в пикселе (соответствует реальному масштабу 1:100000, 1:50000, спутники 
LANDSAT 4-7, США) охватывает всю поверхность планеты. Эти бесценные материалы 
доступны через Интернет (https://zulu.ssc.nasa.gov/mrsid/mrsid.pl), и сам такой доступ – 
свободный. На базе снимков LANDSAT в последнее время создана специальная (тоже – 
бесплатная) программа GOOGLE EARTH, которая позволяет получать снимки в интег-
рированной цветовой гамме на любой участок планеты (http://earth.google.com). Кос-
мические изображения в программе GOOGLE EARTH попиксельно (!) привязаны к 
Мировой системе координат, и, кроме того, каждый пиксель несет цифровую альти-
метрическую информацию. В сумме это имеет два следствия: первое – позволяет ис-
пользовать точнейшую навигацию и привязку с помощью современных GPS и второе – 
делает бессмысленной секретность топографических материалов, по той причине, что 
находящиеся в открытом доступе космические снимки точнее любых секретных топо-
графических карт. 

4. На площадь Байкальского геодинамического полигона (Ольхонский регион За-
падного Прибайкалья) мы имеем: 
а) аэрофотоматериалы четырех масштабов (1:100000, 1:25000, 1:12000, 1:5000);  
б) космические снимки среднего разрешения (LANDSAT -4, -7, США); 
в) космические (лицензионные) снимки высокого разрешения (спутник SPOT-5, Фран-
ция, панхроматический формат, разрешение 2,5 м/пиксель, реальный масштаб 1:25000 
(www.spotimage.fr); 
г) космические (лицензионные) снимки высокого разрешения со спутника IKONOS-2, 
США, разрешение 4 м/пиксель, панхроматический и мультиспектральный форматы, 
четыре канала спектра, в том числе ближний инфракрасный, реальный масштаб 1:20000 
(http://www.spaceimaging.com); 
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д) космические (лицензионные) снимки сверхвысокого разрешения со спутника 
IKONOS-2, США, разрешение 1 м/пиксель, панхроматический и мультиспектральный 
форматы, четыре канала спектра, в том числе ближний инфракрасный, реальный мас-
штаб 1:5000 (http://www.spaceimaging.com);  
е) объемные (3D) космические цифровые модели рельефа, охватывающие не только 
Ольхонский регион, но и всю территорию Южной Сибири (реальный масштаб 
1:250000). Модели генерируются из базы данных радарной космической съемки в про-
грамме Global Mapper 6. 

Снимки высокого и сверхвысокого разрешения имеются пока на 30 % площади 
полигона. Получение такого материала на всю его территорию сдерживается не столь-
ко их относительно немалой стоимостью, сколько скромными финансовыми возможно-
стями грантов РФФИ. Мы надеемся, однако, постепенно «закрыть» всю площадь поли-
гона снимками высокого и сверхвысокого разрешения, а на отдельные узлы – космиче-
скими снимками со спутника Quick Bird (Быстрая Пташка, США), пространственное 
разрешение которых составляет 61 см в пикселе (реальный масштаб 1:1500). Целесооб-
разно и приобретение космоснимков сверхвысокого разрешения на опорные участки 
полигона со спутников, запуск которых планируется в 2006-2007 гг. (OrbView-5, раз-
решение 41 см/пиксель, WorldView-1, разрешение 50 см/пиксель, оба – США). Но осо-
бо интригующими могут оказаться материалы с ALOS, Terra-SAR-Х и RADARSAT-2. 
Эти аппараты будут оснащены радиолокаторами высокого и среднего разрешения (от 1 
м до 100 м) для всепогодной радиолокационной съемки, и, таким образом, впервые 
появится возможность генерировать объемные цифровые модели рельефа высочайшего 
класса. 

5. Что может увидеть геолог на снимках высокого разрешения? Перечислять все 
эти компоненты геологических систем можно долго – их список бесконечен. Многое, 
конечно, зависит от специализации исследователя. Уверенно можно утверждать – каж-
дый найдет какие-то детали, отвечающие кругу его профессиональных интересов. 
Здесь главный движущий фактор – любопытство. Представьте себе, что вы сами летите 
в космическом аппарате. Можно заниматься одним из двух дел: рассматривать Землю 
или спать в кресле пилота. Если вы предпочитаете второй вариант, то незачем продол-
жать читать тезисы этого доклада. Если же вам по душе первый вариант, то сообщаем, 
что вы увидите контуры даже мельчайших геологических тел, внутреннюю их структу-
ру, сможете отличить между собой разные типы пород, без труда обнаружить тектони-
ческие разрывы всех типов, увидеть с абсолютной точностью структурные рисунки по-
лей жильных комплексов и массу самых разных свидетельств геологического строения, 
о которых (об этом можно сказать с уверенностью) еще недавно и не подозревали. Гео-
логические объекты, дешифрируемые на космических снимках и аэрофотоснимках 
крупного масштаба, составляют несколько групп. Среди них: 
а) гнейсы, мигматиты, гранито-гнейсы, образованные ими гранито-гнейсовые купола; 
б) жильные граниты всех типов; 
в) габброиды и гипербазиты; 
г) мраморы и мраморные меланжи; 
д) вязкие сдвиги, швы бластомилонитов (границы синметаморфических сдвиговых пла-
стин раннепалеозойского коллизионного коллажа); 
е) кайнозойские пулл-апарт структуры; 
ж) коллизионный шов системы террейн-континент раннего палеозоя; 
з) складчатые сигмоиды, выжатые покровы, структуры пальмового дерева; 
и) многочисленные кайнозойские разломы этапа формирования Байкальской рифтовой 
системы; 
к) кайнозойские сдвиговые пластины – компоненты клавишной комбинации горстов и 
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грабенов современного рельефа. 
Не все перечисленные породы и структуры одинаково хорошо дешифрируются на 

снимках, полученных в разной технике. На космоснимках LANDSAT 4-7, например, 
великолепно видно полосовое строение территории, генеральная директивная структу-
ра коллизионного коллажа, отражающая тотальное проявление сдвигового тектогенеза 
в раннем палеозое. Резко выступают и наиболее крупные ротационные структуры (Бир-
хинский массив метагабброидов, например). Практически полностью дешифрируются 
крупные элементы современного тектонического рельефа, среди них известный При-
морский разлом. Его стопятидесятикилометровый уступ как под линейку отрезает од-
ноименный хребет от низкогорного плато Приольхонья, смещает русла рек (Сармы, 
Анги, Бугульдейки), отчетливо обнаруживая сдвиговую составляющую новейших дви-
жений. Вместе с тем, масштаб этих снимков ставит естественный предел возможностям 
дешифрирования: структуры среднего и мелкого размеров на таких снимках не видны.  

Этого недостатка лишены космические снимки высокого разрешения. Примене-
ние современной прецизионной цифровой техники позволяет получать при сканирова-
нии поверхности Земли изображения такого качества, которые превосходят самое сме-
лое воображение. Огромная высота, с которой сделаны космические снимки (400-800 
км), – это особое свойство подобных материалов, позволяющее охватить одним взгля-
дом обширные площади и увидеть крупные системы, наземное картирование которых 
занимает многие годы. В этом плане космическая съемка и аэрофотосъемка не конку-
ренты. Они дополняют друг друга. Они не альтернативны именно потому, что фотока-
меры космической и аэрофотосъемки располагаются на несопоставимых высотах и ин-
формация, поступающая от них, изначально различна по многим параметрам. Вместе с 
тем и космические снимки высокого разрешения, полученные с разных спутников, за-
метно отличаются друг от друга. Причина этого не только в самой степени пространст-
венного разрешения, присущего тем или иным съемкам. Например, космические сним-
ки с аппарата IKONOS-2 (США) с разрешением 4 м/пиксель объективно оказываются 
более информативными, чем снимки с лучшим разрешением (2,5 м/пиксель) со спутни-
ка SPOT-5 (Франция). Правда, есть и важное отличие между ними – первые из них 
мультиспектральные (цветные), а вторые выполнены в панхроматическом формате (256 
оттенков серого). Достаточно очевидно, что цвет – дополнительный фактор, помогаю-
щий дешифрированию.  

Гигантскую по объему информацию содержат космические снимки сверхвысоко-
го разрешения (1 м/пиксель), однако эти файлы чрезмерно велики (наши снимки такого 
типа со спутника IKONOS-2, например, составляют 1200 мегабайт каждый, а линейные 
размеры самих снимков достигают 5-7 метров); само рассматривание таких «монстров» 
– непростое занятие. Решение мы видим в использовании снимков разных масштабов. 
По-видимому, это и есть основной прием – комбинированное применение всего ком-
плекса дистанционных материалов. Информационный потенциал такого пакета превос-
ходит любой из его компонентов, взятый в отдельности. 

Работа и приобретение космических снимков выполнены при финансовой под-
держке РФФИ (проекты № 05-05-64016, 06-05-64350), Совета по грантам Президента 
РФ (МК-2797.2005.5), программы «Электронная Земля» Президиума РАН, программы 
ОНЗ и СО РАН «Геодинамическая эволюция литосферы Центрально-Азиатского пояса 
– от океана к континенту».  
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Е.В. Хаин 
 

Москва, Геологический институт РАН, khain@ginras.ru 
 

Палеоазиатский и Палеоатлантический (Япетус) океаны существовали на протя-
жении неопротерозоя, раннего и среднего палеозоя. В данной работе мы попытаемся 
проанализировать, прежде всего, геологические и геохронологические данные. Мы по-
стараемся показать, что в течение всего этого времени происходили крупные пере-
стройки структуры палеоокеанов, которые были практически синхронны. В обоих оке-
анах обнаруживаются синхронные этапы перестройки кинематики движения плит, при-
ведшие к катастрофическим последствиям. Неопротерозой или поздний рифей является 
первым этапом в развитии двух океанов, события которого могут быть реконструиро-
ваны в достаточно большой степени. На рубеже в 1100 млн лет, согласно результатам 
проекта IGCP 440 «Рождение и распад суперконтинента Родинии», уже существовал 
суперконтинент Родиния, в который по данным современных реконструкций входили 
континенты Лаврентия и Балтика, Южноамериканские и Африканские блоки, конти-
ненты Восточной Антарктики и Австралии, существовали как единое целое, в то время 
как континенты и микроконтиненты Сибири, Казахстана, Тарима, Северного Китая и 
Индии были уже оторваны от основной родиниевской группы континентов и между 
ними уже существовало морское или океанское пространство. Между этими двумя ос-
новными группами континентов, имеющих сходную историю, как раз и образовался 
Палеоазиатский океан. Впоследствии произошел дальнейший распад Родинии и ко вто-
рой группе континентов присоединились Лаврентия и Балтика, что привело к образо-
ванию Палеоатлантического океана. О донеопротерозойской истории океанов имеются 
крайне скудные данные. Следует только отметить, что между указанными двумя груп-
пами континентов отсутствуют мезопротерозойские складчатые или орогенные пояса и 
первые рифтогенные краевоконтинентальные пояса и авлакогены появляются вокруг 
Сибири на рубеже 1650 млн лет назад, на краю Балтики – 1600 млн лет и на краю Се-
верной Америки – 1770 млн лет назад. 

В структуре Урало-Монгольского складчатого пояса мы выделяем две части (со-
временные координаты): западную, Урало-Казахстанскую, и восточную, Сибирскую, 
имеющие разную историю. 

С позднемезопротерозойского времени мы предполагаем существование Палео-
азиатского океана, с этого времени на его Сибирской окраине фиксируются терриген-
но-карбонатные комплексы, с размывом залегающие на древних метаморфических об-
разованиях. По их фациальному профилю можно судить об обстановках шельфа, кон-
тинентального склона и подножья и транспорте осадков в глубь бассейна. Подобные 
образования распространены и на Урало-Казахстанской окраине палеоокеана. Со вре-
мени в 1000 млн лет появляется значительно больше свидетельств существования 
крупного бассейна с океанской корой, с этого времени он принимает резко асиммет-
ричное строение, его восточная, Сибирская, окраина становится активной, здесь закла-
дываются первые субдукционные зоны и возникают первые вулканические дуги. Фик-
сируются надсубдукционные комплексы с возрастами 850-830, 810, 800, 740, 700 и 630-
610 млн лет. На западной, Урало-Казахстанской, окраине 670 млн лет назад возникают 
первые вулканические дуги и окраинные бассейны и происходит заложение системы 
энсиалических рифтогенных структур, открывавшихся в океанский бассейн. Таким об-
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разом, уже в позднем рифее предполагается существование крупного океанского бас-
сейна с активными и пассивными континентальными окраинами, системами вулкани-
ческих дуг и окраинных бассейнов (рисунок). Венд является следующим этапом в раз-
витии палеоокеана. В это время на пассивных окраинах развиваются крупные рифто-
генные структуры, в пределах Сибирской окраины в это время происходит значитель-
ное усложнение структуры, на уже существовавшей к этому времени океанской коре 
происходит заложение (практически синхронное 570 млн лет назад) новых систем вул-
канических дуг и окраинных бассейнов. Начало кембрия ознаменовано следующей пе-
рестройкой структуры палеоокеана, связанной с началом процессов сжатия. Это время  
 

 
 
Положение основных континентальных блоков, бассейнов и островных дуг Палеоазиатского океана 740 
млн лет назад. 
 
 
появления новых и развития более древних вулканических дуг, сближения отмерших 
дуг и закрытия задуговых бассейнов. Конец кембрия–начало ордовика характеризуется 
проявлением противоположных процессов в развитии различных частей палеоокеана. В 
западной его части к этому времени приурочено начало наиболее интенсивного им-
пульса растяжения, открытия новых бассейнов с океанской корой, который, вероятно, 
происходил на фоне общего сближения континентов и сужения океанского пространст-
ва (около 490 млн лет). В восточной части бассейна это время коллизии вулканических 
дуг и микроконтинентов, обдукции офиолитов и закрытия междуговых бассейнов. 
Здесь выделяются коллизионно-обдукционные зоны, характерными элементами этих 
зон или зон ремобилизации раннедокембрийской континентальной коры, кроме круп-
ных офиолитовых аллохтонов, являются гранито-гнейсовые купола, аллохтонные гра-
нитоиды и дифференцированные ультрабазит-базитовые интрузии. Зоны характеризу-
ются резко повышенным фоном регионального метаморфизма, доходящего до гранули-
товой фации. Пик гранулитового метаморфизма приходится на 490 млн лет, пик грани-
тоидного магматизма и метаморфизма амфиболитовой фации – на 470-460 млн лет. Мы 
полагаем, что в это время на восточной окраине Палеоазиатского океана существовали 
обстановки, подобные тем, какие существуют в районе Кордильерской окраины в рай-
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оне Калифорнийского залива, Южноандской окраины и на юго-западной окраине архи-
пелага Папуа-Новая Гвинея. Здесь происходили косые столкновения спрединговых 
хребтов с окраинами континентов и микроконтинентов, отрыв субдуцируемых пластин 
и возникновение астеносферных окон под краями континентов, испытавших обдукцию 
офиолитов. Это и привело, по всей видимости, к интенсивному магматизму, метамор-
физму и эксгумации глубинных комплексов (эклогитов и гранулитов). Таким образом, 
после этого, чрезвычайно важного, интервала времени, западная и восточная окраины 
Палеоазиатского океана поменялись местами, на восточной окраине продолжалась ак-
тивная гранитоидная магматическая деятельность, а на западной возникали новые ок-
раинные моря и вулканические дуги. 

В Палеоатлантическом океане первые надсубдукционные комплексы (Кадомские) 
известны только со времени в 650 млн лет, когда возникают первые вулканические  
дуги. Этот океан в предыдущие эпохи развивался, по всей видимости, по образцу и по-
добию современного Атлантического океана, здесь накапливаются преимущественно 
шельфовые комплексы и происходит заложение энсиалических рифтогенных структур. 
Такие структуры известны начиная со времени 900 млн лет (Швеция) и наиболее рас-
пространены в интервале времени 700-600 млн лет. Позднедокембрийские-кембрий-
ские отложения пассивных окраин обнажаются в Северо-Западной Аргентине и запад-
ной окраине Южно-Американского кратона. Сходные отложения известны вдоль всей 
восточной окраины Лаврентии, в Северо-Западной Шотландии и Восточной Гренлан-
дии. 

Начиная с вендского времени ситуация в обоих океанах существенно меняется. В 
Палеоазиатском океане происходит значительное усложнение структуры, которое вы-
ражается в возникновении новых систем примитивных и развитых вулканических дуг и 
окраинных бассейнов. Интересно, что и в Палеоатлантическом океане в это время по-
являются подобные образования. Этот период характеризуется резкой вспышкой над-
субдукционного магматизма и вулканизма. Такие события происходят в сланцевом по-
ясе Каролина (Ю. Аппалачи), в Авалонии (С. Аппалачи), в Шотландии и Северной Бри-
тании, Испании, Мавританидах, Бассеридах и Роккелидах Западной Африки и Гайане 
Южной Америки. 

Таким образом, в конце позднерифейского – начале вендского времени в двух 
крупных палеоокеанах развиваются протяженные активные окраины. События проис-
ходят практически синхронно в обоих океанах, что говорит о том, что в это время из-
менилась кинематика движения плит и заложились протяженные субдукционные зоны. 
Синхронность событий свидетельствует о том, что оба океана существовали как единая 
структура. Палеомагнитные данные для этого времени крайне скудны. Встает вопрос, 
как же могли соединяться палеокеанские комплексы в современной структуре? Сутура 
между двумя палеоокеанами могла проходить под чехлом Западно-Сибирской плиты и 
выходить на поверхность в районе Полярного Урала. Возможно, она через Таймыр 
уходила к оконечности Гренландии. 

В отличие от Палеоазиатского океана, окраины Палеоатлантического океана (Лав-
рентии и Балтики) развивались в начале палеозойского времени достаточно симмет-
рично. В Швеции и Норвегии обнаружены к настоящему времени 23 выхода офиолитов 
раннепалеозойского возраста, обдуцированных на край Балтики. Многие из них точно 
продатированы. В качестве примера можно привести наиболее крупные офиолиты 
Кармё-Бомло, Галфьелль, Локкен и Лека; примечательно, что U-Pb возраста для всех 
этих офиолитов дают очень узкий интервал времени в 493-489 млн лет. Для наиболее 
изученного комплекса офиолитов Кармё восстанавливается следующая история: спре-
динг в малом бассейне начался в 497 млн лет, вулканическая дуга образовалась в ин-
тервале времени 485-470 млн лет. Комплекс по геохимическим данным образовался 
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преимущественно в надсубдукционной обстановке. Офиолиты Кармё запечатываются 
гранитоидами с возрастом 474±3 млн лет, внедрившимися в континентальной обста-
новке, т.е в это время, как и в Палеоазиатском океане, происходит массовая обдукция 
офиолитов и реликтов вулканических дуг на край континента Балтики. Все это сопро-
вождается массовым внедрением гранитоидов, ростом гранито-гнейсовых куполов и 
внедрением глубинных ультрабазит-базитовых интрузий, т.е. здесь также восстанавли-
ваются обстановки, связанные со столкновениями вулканических дуг и спрединговых 
хребтов с краем континента, с возникновением астеносферных окон. Эти события про-
исходили в то же время, что и на восточной окраине Палеоазиатского океана. История, 
фиксируемая вблизи окраины Балтики, на этом не заканчивается. Очень скоро, пример-
но через 10 млн лет, здесь появляются новые вулканические дуги, но большей частью 
на континентальной коре, и образуются новые бассейны. Их реликты обнажаются как 
офиолиты группы 11 норвежских каледонид. 

Так же, как и на краю Балтики, на противоположном краю Лаврентии в раннем 
ордовике происходит обдукция офиолитов (таконская фаза деформаций и магматизма). 
Это произошло в результате резкого сужения океанского пространства Восточного 
Япетуса между Лаврентией и Балтикой. Поразительно, что практически все офиолито-
вые комплексы Аппалачей датированы в интервале времени 494-478 млн лет, кроме 
офиолитов Фурнье, обдуцированных в силурийское время (461 млн лет назад). Офио-
литы Аппалачей интерпретируются как реликты вулканических дуг, окраинных пред-
дуговых и задуговых басссейнов. Фиксируются также реликты вулканических дуг, как 
энсиалических, так и энсиматических, датированные интервалом времени 503-478 млн 
лет. После обдукции офиолитов здесь фиксируются мощный гранитоидный магматизм 
и метаморфизм, пик метаморфизма амфиболитовой фации датирован возрастом в 478± 
±8 млн лет. После обдукции офиолитов развитие Лаврентийской окраины Япетуса не 
заканчивается, на краю континента возникают энсиалические вулканические дуги. Зона 
субдукции падает под край континента, что и приводит в дальнейшем к полному за-
крытию бассейнов. В задачу настоящего сообщения не входит анализ истории закрытия 
океанских бассейнов. 

Мы можем говорить, на основании приведенных выше данных, что Палеоазиат-
ский и Палеоатлантический океаны на протяжении длительного интервала времени 
существовали одновременно и основные события, происходившие в них, были доста-
точно синхронны, что свидетельствует о сходной взаимосвязанной динамике движения 
плит. Палеоазиатский океан, особенно его восточная окраина, был похож на область, 
находящуюся сейчас к северу и к северо-востоку от Австралии с большим количеством 
микроконтинентальных блоков и сложным строением морей и вулканических дуг. Его 
строение на протяжении всей истории было асимметричным, открытие новых бассей-
нов на одной окраине сопровождалось коллизионными и обдукционными событиями 
на другой. И только в Палеоатлантике, которая была построена более симметрично, 
происходили одновременно процессы обдукции офиолитов на края разных континен-
тов. Намечаются глобальные рубежи перестройки движения плит, это рубежи в 700, 
570, 490, 470 и 400 млн лет. Наверное, между этими океанами существовали проливы, 
но их еще предстоит обнаружить. 
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Гранитоиды Ангаро-Витимского батолита, вместе с близкими по возрасту лейко-

гранитами зазинского комплекса, занимают площадь порядка 150000 км2, образуя ги-
гантский, один из крупнейших в Центральной Азии, ареал-плутон. Значительная часть 
этого ареал-плутона сложена сходными по составу и внешнему облику гранитоидами 
[1], в других случаях пространственно сопряжены плутоны, состав которых варьирует 
от монцонитоидов до лейкогранитов, причём породы разной основности как слагают 
самостоятельные массивы, так и образуют дифференцированные серии внутри отдель-
ных интрузивных тел. К таким участкам относится бассейн нижнего течения р. Курбы 
и прилегающие районы хребта Улан-Бургасы и Курба-Удинского междуречья. На этой 
сравнительно небольшой площади (около 2000 км2) закартировано несколько гранито-
идных массивов, принадлежащих к баргузинскому, зазинскому, нижнеселенгинскому 
(?) и куналейскому комплексам. Ранее нами проведено геохронологическое изучение 
развитых на данной площади баргузинских и зазинских гранитоидов, по которым по-
лучены датировки (U-Pb) от 325 до 283 Ма [4]. В настоящей работе рассматриваются 
геохимические особенности этих гранитоидов, а также обсуждается возможный состав 
источников салических магм. 

Наиболее ранними магматическими образованиями рассматриваемого района яв-
ляются биотитовые гнейсограниты Зеленогривского массива (325 Ма) (правобережье р. 
Ангыр-Итанцинский), принадлежащие к автохтонной фации баргузинского комплекса. 
Зеленогривский массив образует субизометричное тело, слабовытянутое в меридио-
нальном направлении согласно с простиранием вмещающей толщи, сложенной пирок-
сеновыми и пироксен-биотитовыми кристаллосланцами. Контакты массива имеют ха-
рактер «постепенного перехода», представленного зонами мигматизации. Массив сло-
жен сравнительно однородными гнейсовидными биотитовыми гранитами, среди кото-
рых встречаются останцы вмещающих сланцев, небольшие дайки мелкозернистых лей-
когранитов и редкие пегматоидные обособления.  

Южнее Зеленогривского плутона в левобережье р. Ангыр расположен Гольцовый 
массив биотитовых гранитов, представляющий собой несогласное тело с крутопадаю-
щими в сторону рамы контактами [2]. Интрузивная природа рассматриваемых грани-
тоидов подтверждается наличием многочисленных ксенолитов вмещающих пород в 
краевых частях массива. Состав пород массива весьма однообразен – преобладают 
среднезернистые порфировидные (Qtz) разности, реже крупнозернистые и гнейсовид-
ные. В отличие от зеленогривских гнейсогранитов, гнейсовидность в Гольцовом плуто-
не имеет явно наложенный характер. Судя по геологическим соотношениям аллохтон-
ные граниты Гольцового массива сформировались позже автохтонных разностей, одна-
ко разрыв во времени был, по-видимому, небольшим [2]. 

Тэмэнский массив биотитовых гранитов расположен восточнее Гольцового и от-
личается от последнего большими размерами, более меланократовым составом пород, а 
также преобладанием гигантопорфировидных (вкрапленники Kfs до 10-12 см) разно-
стей. Контакты гранитов с метаморфитами вмещающей толщи резко несогласные, од-
нако термальное воздействие интрузии проявлено крайне незначительно. Тэмэнские 
граниты прорывают кварцевые сиениты Хангинтуйского плутона, его Rb-Sr возраст со-
ставляет 293±54 Ма (MSWD = 0.74, валовые пробы). 
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К гранитоидам повышенной основности, выделявшимся прежде в качестве ран-
ней фазы баргузинского комплекса, относятся кварцевые сиениты Хангинтуйского плу-
тона (302 Ма) и монцонит-кварцсиенитовый Хасуртинский массив (283 Ма). Хангин-
туйский массив слагает интрузивное тело сложной морфологии, прорванное гранитои-
дами зазинского комплекса, содержит останцы предшествующих габброидов и много-
численные ксенолиты вмещающих пород в краевых частях. Состав пород массива 
варьирует от монцодиоритов до сиенитов, кварцевых сиенитов, гранодиоритов и грани-
тов. Большая часть массива сложена порфировидными (Kfs) кварцевыми сиенитами, 
разности монцодиорит-сиенитового состава имеют гибридный характер.  

Хасуртинский массив сложен мелко- и среднезернистыми монцонитами, кварце-
выми сиенитами и субщелочными гранитами. Монцонитоиды слагают преимуществен-
но восточную и центральную части массива, тогда как наиболее обширные поля квар-
цевых сиенитов и субщелочных гранитов приурочены к западной и юго-восточной час-
тям плутона. 

Близкий состав и возраст (278 Ма) имеют кварцевые монцониты Романовского 
массива (Витимское плоскогорье), типоморфного представителя монцонитоидных ин-
трузий Ангаро-Витимского ареал-плутона [1]. 

Зазинский интрузивный комплекс представлен среднезернистыми лейкогранита-
ми первой фазы – Ангырский массив (303-294 Ма) [4, 5] и мелкозернистыми биотито-
выми гранитами второй фазы – Шараталинский массив. Большая часть Ангырского 
массива сложена розовыми крупно- и среднезернистыми биотитовыми лейкогранита-
ми. Граниты Шараталинского массива отличаются мелкозернистым сложением, значи-
тельно большим количеством биотита, насыщенностью ксеногенным материалом. Эк-
зо- и эндоконтаковые образования в связи с интрузиями зазинского комплекса развиты 
незначительно, поскольку большей частью они контактируют с предшествующими 
гранитоидами. 

Таким образом, изученная площадь сложена петрографически разнородными гра-
нитоидами, при этом отдельные массивы различаются не только составом слагающих 
их пород, но и характером взаимодействия с вмещающими образованиями. 

Вслед за Б.А. Литвиновским с соавторами [1] рассматриваемые гранитоиды мож-
но разделить на две группы, связанные между собой переходными разностями. К пер-
вой группе, т.е. к гранитоидам повышенной основности, принадлежат монцонитоиды и 
кварцевые сиениты Хасуртинского, Романовского и Хангинтуйского массивов, содер-
жание SiO2 в которых в основном не превышает 69 мас. %. Ко второй группе относятся 
авто- и аллохтонные граниты Зеленогривского и Гольцового массивов соответственно, 
а также гигантопорфировидные граниты Тэмэнского плутона. Диапазон кремнекислот-
ности в них составляет 69–77 мас. % SiO2. Зеленогривские гнейсограниты отличаются 
наибольшей калиевой щелочностью при пониженной концентрации оксидов Fe, Mg и 
фосфора. Тэмэнские граниты, напротив, – наиболее натровые, обогащены CaO, TiO2 и 
P2O5. Содержание SiO2 в них, как правило, не превышает 73 мас. %. Гранитоиды зазин-
ского комплекса отличаются в среднем более высокой щелочностью (за счет калия), 
при этом граниты второй фазы характеризуются более широкими вариациями кремне-
кислотности (67–76 мас. %), тогда как в лейкогранитах первой фазы содержание SiO2 
не опускается ниже 72 мас. %. Кроме того, они резко различаются по величине отно-
шения Fe2O3/FeO.  

В целом, наибольшие различия макрокомпонентного состава рассматриваемых 
пород связаны с их разной кремнекислотностью и разным соотношением щелочных 
оксидов, содержания других компонентов в породах равной основности различаются 
незначительно. В определенной степени это относится и к микроэлементному составу 
рассматриваемых гранитоидов. На диаграммах Rb/Sr–SiO2, Rb–Ba, Sr/Y–Zr составы по-
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род рассматриваемых массивов большей частью перекрываются. Обращает на себя 
внимание пониженное Rb/Sr и повышенное Sr/Y отношение в гранитах Тэмэнского 
массива, а также максимально широкие вариации содержаний и отношений микроэле-
ментов в Хасуртинском и Хангинтуйском плутонах. Последнее может быть связано как 
с процессами внутрикамерной дифференциации, наиболее отчётливо проявленной в 
Хасуртинском массиве, так и с процессами гибридизации исходной магмы, более ха-
рактерной для Хангинтуйского плутона.  

Выявленные закономерности в полной мере характерны и для спектров распреде-
ления REE. В целом они достаточно сходны, однако каждый массив характеризуется 
индивидуальными особенностями редкоземельного состава, определяющимися усло-
виями выплавления, эволюции и кристаллизации магм.  

Очевидно, что важнейшим фактором, определяющим макрокомпонентный состав 
магматических пород и их геохимические особенности, является состав протолита. Ус-
тановить его можно путем сопоставления состава гранитоидов с экспериментальными 
данными по дегидратационному плавлению коровых пород [6], используя для этого 
средние составы наиболее распространенных пород изученных массивов. В результате 
получаем, что образование монцонитоидных и кварцевосиенитовых интрузий связано с 
плавлением амфиболитового протолита, образование биотитовых гранитов (авто- и ал-
лохтонные разности) – с плавлением метаграувакк, гранитов зазинского комплекса – с 
плавлением фельзических метапелитов. Вместе с тем, многочисленные эксперимен-
тальные данные показывают, что плавление амфиболитов сопровождается образовани-
ем низкокалиевых магм тоналит-плагиогранитного состава. В нашем случае породы 
Хасуртинского, Хангинтуйского и Романовского массивов, напротив, характеризуются 
повышенной калиевой щелочностью. При этом первичное отношение изотопов строн-
ция в них имеет промежуточное мантийно-коровое значение – 0.70622–0.70644 (Хасур-
тинский и Хангинтуйский массивы соответственно), при типично мантийном изотоп-
ном составе кислорода: 5.1–5.9 ‰ в титаните из монцонитов Хасуртинского плутона и 
5.0 ‰ в хангинтуйских эндоконтактовых кварцевых диоритах. Это позволяет предпо-
ложить гибридный характер магм рассматриваемых массивов, повышенная основность 
и калиевая щелочность которых обусловлена смешением коровых расплавов с субще-
лочной базальтовой магмой. В пользу этого предположения свидетельствуют данные 
Б.А. Литвиновского с соавторами [1], которыми были получены доказательства участия 
мантийных магм в формировании монцонитоидов Романовского массива, близкого по 
составу и возрасту хасуртинским монцонитам.  

Образование автохтонных гранитоидов Зеленогривского массива за счет мета-
грауваккового протолита подтверждается прямыми геологическими наблюдениями, а 
также соответствием состава вмещающих сланцев среднему составу бедных кварцем 
фанерозойских граувакк [3]. Гранитоиды Гольцового массива отличаются от зеленог-
ривских несколько меньшей величиной K2O/Na2O, что, возможно, связано с их повсе-
местной альбитизацией. Близкий в целом состав имеют и тэмэнские гигантопорфиро-
видные граниты. Однако первичное отношение изотопов стронция в них составляет 
0,7063, против 0,7077 в зеленогривских гнейсогранитах, что позволяет предположить 
участие смешанного (амфиболиты–метаграувакки) протолита в образовании исходного 
расплава тэмэнских гранитов.  

Граниты первой фазы зазинского комплекса отличаются высоким содержанием 
SiO2, повышенной глиноземистостью и щелочностью, отсутствием признаков какой-
либо дифференциации (за исключением аплитовых жил и редких пегматоидных выде-
лений). Образование подобных гранитоидов путем дифференциации более основных 
магм, в том числе гибридного происхождения, маловероятно, поскольку подобного ти-
па граниты имеют широкое региональное распространение – от бассейна р. Джиды до 
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Витимского плоскогорья. Из этого следует, что наиболее вероятным протолитом рас-
сматриваемых гранитов были метатерригенные образования, что в целом согласуется и 
с экспериментальными данными.  

Образование исходного расплава гранитов Шараталинского массива менее опре-
деленно. Геологическое положение массива, структурные особенности слагающих его 
пород, характер взаимоотношений с вмещающими образованиям – все это свидетельст-
вует о малоглубинных условиях кристаллизации, при которых сохранение исходного 
состава магмы наиболее вероятно. Вместе с тем эти граниты максимально насыщены 
разнообразным (по составу и, видимо, по происхождению) ксеногенным материалом, 
что в некоторой степени определяет их более основной, по сравнению с лейкогранита-
ми первой фазы, состав. Тем не менее, сопоставление с экспериментальными данными 
свидетельствует о метатерригенном составе протолита шараталинских гранитов, одна-
ко влияние процессов гибридизации при их формировании могло быть весьма значи-
тельным. 

Таким образом, полученные данные показывают, что формирование пространст-
венно сопряженных, близких по возрасту, но разных по составу гранитоидных интру-
зий было связано с плавлением различных коровых протолитов, вероятно при участии 
процессов смешения и гибридизации исходных магм. 
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Приведены первые данные по возрасту пород ультрамафит-мафитовых массивов 
урбиканского комплекса на северо-восточном побережье озера Байкал. По совокупно-
сти геохимических признаков габброиды урбиканского комплекса наиболее близки к 
габброидам Приольхонья. Установлен относительно более древний 40Ar/39Ar возраст 
урбиканского комплекса (750±6 млн лет) по сравнению с базитами Приольхонья (500± 
±23 млн лет).  

На северо-восточном побережье озера Байкал распространены массивы основ-
ных-ультраосновных пород. В настоящее время они наименее изучены среди ультра-
мафит-мафитовых комплексов Центрально-Азиатского складчатого пояса. Но они 
представляют значительный интерес для восстановления дорифтовой истории развития 
Байкальского региона. Поэтому одна из главных задач данного исследования – выяс-
нить, являются ли они аналогами базит-ультрабазитовых массивов Приольхонья [1] или 
самостоятельной серией пород, образовавшейся в иной геодинамической обстановке. 
Урбиканский интрузивный комплекс прослеживается в субмеридиональном направле-
нии в среднем течении рек Кабанья и Урбикан на протяжении около 30 км (рис. 1). 
Массивы залегают в осадочно-вулканогенной толще пород (амфиболиты, амфиболо-
вые, биотит-амфиболовые и биотитовые микрогнейсы с редкими прослоями и линзами 
мраморов), метаморфизованной в условиях эпидот-амфиболитовой фации, прорваны 
гранитоидами баргузинского комплекса и часто представляют собой останцы среди 
гранитоидов. 

Восточная часть урбиканского комплекса сложена дифференцированной серией 
пород от плагиовебстеритов до габбро-норитов. Иногда в габброидах выделяются уча-
стки неоднородного такситового строения с лейкократовыми обособлениями. Наиболее 
характерные структуры пород – габбро-офитовые, пойкилоофитовые, что говорит о 
кристаллизации в гипабиссальных условиях. Особенностью габброидов является их 
обогащенность магнетитом и ильменитом; их вкрапленность достигает в отдельных 
случаях 40 %. Вкрапленность магнетита и ильменита неравномерная, но иногда наблю-
дается и прожилковая. Так же широко распространена сульфидная минерализация, 
представленная мелкой сингенетичной пирротин-халькопиритовой вкрапленностью и 
эпигенетическими обособлениями пирита. Западная часть отделена от восточной раз-
ломом с бластомилонитами и полосой вмещающих пород, представленных кристалли-
ческими сланцами и гнейсами.  

Северо-западная эндоконтактовая часть и отдельные фрагменты юго-восточной 
представлены габбро, ближе к центру располагаются пироксениты, а центральная часть 
сложена перидотитами, имеющими друг с другом постепенные взаимопереходы. Габб-
ро и пироксениты в массиве сильно амфиболизированы. В них наблюдается редкая 
вкрапленность сульфидов. Юго-западнее в эрозионном врезе ручья Якшакан вскрыты 
амфиболизированные габбро и габбро-пегматиты, где отмечена сульфидная минерали-
зация, приуроченная к контакту массива с вмещающими амфиболитами.  

Породы урбиканского комплекса в целом относятся к высокоглиноземистому  
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типу, судя по средним значениям сериального индекса А. Ритмана τ = (Al2O3 – 
Na2O)/TiO2. Для основных групп пород комплекса τ = 7,6-36,4 [2]. По содержанию MgO 
габброиды принадлежат преимущественно к низкомагнезиальному типу (MgO≤8 %), на  
 

 
 

Рис. 1. Схема геологического строения урбиканского комплекса. 
1 – габбро; 2 – роговообманковое габбро; 3 – габбро-нориты; 4 – офитовое габбро; 5 – четвертичные от-
ложения; 6 – перидотиты; 7 – известняки; 8 – граниты; 9 – амфиболиты, амфибол-биотитовые и биотит-
амфиболовые гнейсы. 
 
 
долю которого приходится около 90-95 % объема выборки. Высокая в целом глинозё-
мистость и пониженная магнезиальность определили в составе габброидной серии ши-
рокое развитие лейкократовых разновидностей при незначительном развитии ультра-
мафитов. Особенностью химизма урбиканского комплекса также является низкая ще-
лочность, единые тренды и значительные колебания содержаний SiO2, MgO, TiO2, СаO 
и Sr, низкие величины магнезиальности, Ni/Co и Cr/V. Большая часть пород подверже-
на процессам гранитизации, что выражено в увеличении содержаний щелочей.  

По сравнению с габброидами Приольхонья [1] они обладают более низкими со-
держаниями целой группы редких элементов. С одной стороны, этот комплекс обладает 
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повышенными концентрациями стронция и низкими – никеля и хрома, что характерно 
для продуктов островодужного магматизма, с другой – низкие концентрации и формы 
кривых редкоземельных элементов позволяют сопоставлять их с продуктами магма-
тизма океанических хребтов или задуговых бассейнов, что, возможно, связано с геоди-
намическими обстановками переходного типа. 

Для уточнения возрастного положения было проведено 40Ar/39Ar датирование по 
мономинеральным фракциям породообразующих амфиболов (эденит, магнезиотара-
мит) [3]. Состав проанализированных амфиболов, определенный рентгеновским микро-
анализом в ГИН СО РАН в нескольких зернах из каждого образца, дан в таблице. Кро-
ме приведенных в ней результатов, определено содержание Cr2O3: в образце Ur 2/4-02 
ниже предела обнаружения, а в образце Ur 2/2-02 – 0,24, 0,14, 0,33, 0,27 % соответст-
венно. 
 

Состав амфиболов 

 SiO2 TiO2 Al2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O H2O Σ 
43,65 3,42 10,62 12,03 0,21 13,41 11,13 2,50 0,81 (2,00) 100,05 
42,05 3,80 11,21 12,83 0,19 13,48 11,11 2,76 0,79 (2,00) 100,23 

Ur 2/4-02 

42,07 3,94 11,36 13,57 0,19 12,58 11,05 2,74 0,79 (2,00) 100,29 
51,38 0,53 6,42 8,54 0,17 17,39 11,99 0,88 0,22 (2,00) 99,78 
53,68 0,54 4,46 7,84 0,12 18,89 11,77 0,68 0,18 (2,00) 100,31 
52,80 0,71 5,27 8,01 0,14 18,78 12,03 0,71 0,19 (2,00) 100,98 

Ur 2/2-02 

52,60 0,77 5,40 7,85 0,20 18,05 11,59 0,86 0,20 (2,00) 99,79 
 
 

Анализы выполнялись в Ана-
литическом центре ОИГГМ СО 
РАН. При ступенчатом отжиге 
проб были получены 40Ar/39Ar 
спектры с наличием четкого воз-
растного плато. Хорошо выражен-
ным в высокотемпературной об-
ласти плато (98 % выделенного 
39Ar) с возрастным значением 750± 
±6 млн лет (рис. 2) характеризуется 
спектр 40Ar/39Ar эденит (Ur-2/2-02) 
из пироксенитов урбиканского 
комплекса. На спектре магнезиота-
рамит (Ur-2/4-02) из оливиновых 
габбро, относящихся к тому же 
комплексу, выделяется возрастное 
плато со значением 642±4,9 млн 
лет (около 98 % 39Ar). Возраст 
750±6 млн лет принят за базовый, 
поскольку пироксениты в ходе 
кристаллизации комплекса форми-
ровались раньше, чем оливиновое 
габбро. Проанализированное оли-
виновое габбро – мелкозернистая 

порода из обнажения на берегу Байкала, вероятно, представляющая собой жильную 
фацию.  

 
Рис. 2. 40Ar/39Ar – возрастные спектры Ur-2/2-02 – эденит 
(пироксенит), Ur-2/4-02 – магнезиотарамит (оливиновое 
габбро). 
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Возраст наиболее ранних габброидов Приольхонья, определенный по паргаситу 
40Ar/39Ar методом для пород первой фазы Бирхинского массива, равен 500±4 млн лет 
[4]. 

Таким образом, несмотря на разницу возрастов урбиканского комплекса и При-
ольхонья, можно полагать, что эти структурно-вещественные комплексы сформирова-
лись в том же северо-восточном сегменте Палеоазиатского океана. Эта часть океана 
представляла собой цепочку окраинных морей разного типа: с островными дугами до 
узких задуговых бассейнов. Разница во времени формирования урбиканского комплек-
са и интрузивов Приольхонья связана с тем, что закрытие Палеоазиатского океана, 
омывавшего южный край Сибирской платформы, происходило неравномерно, то есть 
юго-западная часть закрылась позднее восточной. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РФФИ, проект 05-05-97246_р_ 
байкал_а, и программы поддержки ведущих научных школ НШ-2339.2006.5. 
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Сейсмическая томография высокого разрешения выявила высокоскоростной слэб, 

погружающийся под Восточную Евразию в мантийную переходную зону и нижнюю 
мантию со стороны Тихого океана [8 и др.], и пространственно связанный со слэбом 
Забайкальский низкоскоростной домен глубинного уровня 350-200 км, а под Централь-
но-Азиатской орогенной системой – Саяно-Монгольский низкоскоростной домен, за-
нимающий интервал глубин 200-50 км. Этот домен рассматривался как образованный 
вследствие Индо-Азиатской коллизии [4]. Различия в мантийной динамике Централь-
ной и Восточной Азии должны отражаться в геохимической эволюции кайнозойского 
магматизма, хотя предшествующий анализ микроэлементного состава кайнозойских 
вулканических пород этих территорий привел к заключению об отсутствии (в том чис-
ле и в Восточной Азии) каких-либо составов, которые могли бы характеризовать лито-
сферную мантию, модифицированную субдукцией (с высоким Ba/Nb), или источник 
типа MORB с пониженным Nb/Y при повышенном Zr/Y [7]. Необходим поиск особых 
подходов к выявлению геохимических различий вулканических пород этих территорий. 
Нами выполнены сравнительные геохимические исследования четвертичных вулкани-
ческих пород района Тарятской впадины Центральной Монголии и районов Удалианчи, 
Жингпоху и Нушан Восточного Китая.  

В Центральной Монголии четвертичный вулканизм охватил изометричную в пла-
не территорию около 700 км2. В Тарятской впадине выделяются комплексы вулканиче-
ских пород позднего миоцена, плиоцена и четвертичного периода. Наиболее ранние 
четвертичные лавы охарактеризованы K-Ar датировками около 1,9 млн лет. Основная 
четвертичная лавовая толща сформировалась в последние 1,2 млн лет [1, 6]. Зона голо-
ценового вулканизма Тарятской впадины включает три вулкана, выстраивающиеся в 
субширотную линию (Однобокий, Лиственничный и Сосновый), и расположенный се-
веро-северо-восточнее этой линии вулкан Хорго.  

Нами выполнены аналитические исследования 51 образца вулканических пород. 
Микроэлементный состав определялся методом ICP MS (прибор Байкальского анали-
тического центра коллективного пользования PQ 2+) с химической подготовкой проб 
для анализа химиком-аналитиком М.Е. Марковой. Изотопный состав стронция опреде-
лялся на масс-спектрометре Finnigan MAT 262. В период измерений значения для изо-
топных стандартных образцов стронция составили: NBS SRM 987 0,710264±0,000015 
(среднее двух измерений), ВНИИМ 0.707992±0.000020 (среднее шести измерений). Все 
результаты приведены к значению стандартного образца NBS 0,71025. 

В изученной коллекции преобладают вулканические породы базанит-фонотефри-
тового состава с подчиненной ролью фонотефритов-фоидитов и базальтовых трахиан-
дезитов. Базальтовые трахиандезиты c K-Ar датировками 1,9 млн лет присутствуют в 
основании четвертичной лавовой толщи. Породы такого же состава встречены и на бо-
лее высоких уровнях разреза. Фонотефриты-фоидиты относятся преимущественно к 
конечным стадиям развития четвертичного вулканизма. Они представлены на плейсто-
ценовом вулкане Шаварын-Царам, голоценовом вулкане Сосновый и в голоценовых 
потоках, распространившихся по долине р. Сумэин-Гол. Отношение K2O/Na2O в ба-
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зальтовых трахиандезитах возрастом 1,9 млн лет 0,7-0,85, в группе более молодых ба-
занитов-фонотефритов меняется от 0,6 до 0,9, повышаясь в группе фонотефритов-
фоидитов до интервала 0,75-0,95 и понижаясь в группе базальтовых трахиандезитов до 
интервала 0,4-0,8.  

В Восточном Китае четвертичные вулканические породы района Нушан датиро-
ваны интервалом 0,72-0,55 млн лет [11]. Вулканические породы Жингпоху относятся к 
субмеридиональной вулканической зоне протяженностью около 350 км и включают 
плейстоценовую (1,2-0,9 млн лет) и голоценовую (3490-2470 тыс. лет, возраст 14С) воз-
растные генерации. Голоценовая субмеридиональная линия кратеров Форест протя-
женностью 16 км сопровождается и лавовыми потоками, распространившимися от этой 
линии по речной долине на 60 км. Лавовые голоценовые потоки связаны также с крате-
ром Фрог Пул, расположенным в 13 км к северо-востоку от северного окончания линии 
кратеров Форест [10 и др.]. Субмеридиональную зону протяженностью около 140 км 
образуют калиевые породы трех вулканических полей: Удалианчи, Еркешан и Келуо. 
На полях Удалианчи и Келуо находится по 14 вулканических конусов, а поле Еркешан 
составляют два сдвоенных вулкана. Поля Удалианчи и Еркешан образовались в по-
следние 2 млн лет, а на вулканическом поле Келуо имеются не только четвертичные 
лавы, но и позднемиоценовые (возрастной интервал 16,5-7,0 млн лет) [9]. По сведениям 
из маньчжурских исторических архивов, на вулкане Лаохейшан вулканического поля 
Удалианчи извержение началось 14 января 1720 г. н.э. и прекратилось до конца марта 
1721 г. Затем, с 26 апреля до июня 1721 г., извергался вулкан Хуошаошан.  

На классификационной диаграмме щелочи-кремнезем вулканические породы по-
ля кратеров Форест образуют ряд от фоидитов до трахибазальтов и смещены относи-
тельно вулканических пород Тарятской впадины со снижением кремнезема. Лавы Фрог 
Пул сопоставимы с группой фонотефритов-фоидитов Тарятской впадины. Отношение 
K2O/Na2O в породах обоих вулканических полей Жингпоху меняется в диапазоне 0,4-
0,8 и, в отличие от пород Тарятской впадины, не обнаруживает отрицательной корре-
ляции с содержаниями SiO2. Вулканические породы района Нушан обеднены SiO2 (44-
45 мас. %) и относятся к базанитам и менее щелочным базальтоидам с отношением 
K2O/Na2O, сопоставимым с лавами Жингпоху и ниже (от 0,65 до 0,12). Четвертичные 
лавы Удалианчи обогащены SiO2 (50-57 мас. %) при высоком K2O/Na2O (1,1-1,6). Лавы 
вулканов Лаохейшан и Хуошаошан образуют протяженный тренд относительного сни-
жения SiO2 от 55 до 46 мас % при узком диапазоне суммы щелочей 8,5-9,5 мас. %. 
Группа пород с интервалом SiO2 51-55 мас. % сопоставима по петрогенным оксидам и 
микроэлементам с четвертичными породами Удалианчи, а группа пород с более низким 
содержанием SiO2 – 47-50 мас. % – отличается пониженным K2O/Na2O (1,1-1,2) и дру-
гими геохимическими характеристиками.  

Вулканические эпизоды внутренней части Азии и ее восточной и южной конвер-
гентных межплитных границ не совпадали в интервале 2,0-1,5 млн л.н., что свидетель-
ствовало об отсутствии заметного влияния межплитных процессов на внутриплитные. 
Однако это влияние начало проявляться около 1,2 млн л.н. и выразилось в единой 
внутриплитной и межплитной вулканической эпизодичности [3]. В Тарятской впадине 
такая смена проявлена в переходе от отдельных вулканических событий, производных 
из изотопно-обогащенного магматического источника ~1,9 млн л.н., к многочисленным 
событиям последних 1,2 млн л.н., связанным с извержениями материала из менее обо-
гащенного источника. Начиная с 1,2 млн л.н. установился единый уровень изотопных 
отношений 87Sr/86Sr (0,7046-0,7047) при широких вариациях его концентраций от 2000 
до 625 мкг/г [6]. Повышение концентраций Sr с увеличением (La/Yb)n свидетельствует, 
что состав магм последних 1,2 млн лет определялся вариациями частичного плавления 
материала изотопно-гомогенного источника. 
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В отличие от четвертичных вулканических пород Тарятской впадины, соответст-
вующих мантийному направлению внутриплитных базальтов на диаграмме Th/Yb – 
Ta/Yb, четвертичные породы рассматриваемых районов востока Китая смещены выше 
мантийного направления. Изотопный состав четвертичных лав последней территории 
был неоднородным. Наиболее обедненный состав лав Нушан соответствовал общему 
подлитосферному компоненту Восточной Азии [11]. В изверженном материале других 
вулканических полей и отдельных вулканов находились смеси различных компонентов. 
В группе низкокальциевых (CaO < 8 мас. %) лав вулканов Лаохейшан и Хуошаошан 
установлен заметный избыток 230Th по отношению к 238U (230Th/238U = 1,24-1,33). Кор-
реляция 230Th/232Th c концентрацией K2O и отношением 87Sr/86Sr и обратная корреляция 
с 143Nd/144Nd и 206Pb/204Pb свидетельствуют об изотопной и элементной гетерогенности, 
образовавшейся <350 тыс. л.н. В качестве одного из компонентов служит материал гра-
натового перидотита, а второго – метасоматический материал. Принята петрогенетиче-
ская модель плавления мантии с локальной гетерогенностью (модель составного ис-
точника), и отвергнута модель смешения расплавов из источников двух крупных ман-
тийных областей. 238U-230Th-неравновесность двух образцов с близким изотопным со-
ставом Sr, Nd и Pb интерпретировалась в связи с вариациями степени частичного плав-
ления мантийного материала [12]. Очевидно, что изотопные составы пород источника 
могли сместиться и вследствие его обогащения надсубдукционными флюидами. В мик-
роэлементном отношении группа низкокальциевых лав вулканов Лаохейшан и Хуо-
шаошан сопоставима с четвертичными лавами Удалианчи, а присутствие более каль-
циевых (CaO < 8-10 мас. %) составов, не свойственных лавам Удалианчи, свидетельст-
вует о включении в магмообразование нового источника (или о более интенсивном ме-
тасоматическом преобразовании мантии перед извержениями вулканов Лаохейшан и 
Хуошаошан).  

Рассматривая интервал последних 1,2 млн лет в качестве особого этапа в развитии 
мантийной магматической системы Тарятской впадины, нужно подчеркнуть важную 
закономерность, установленную при сопоставлении эпизодичности вулканизма по-
следних 2 млн лет внутренней части Азии и ее восточной и южной коллизионных меж-
плитных границ [3]. Было показано несовпадение вулканических эпизодов Внутренней 
Азии с вулканическими эпизодами межплитных границ в начале четвертичного перио-
да, свидетельствующее об отсутствии заметного влияния межплитных процессов на 
внутриплитные. Однако это влияние начало проявляться 1,2-1,0 млн л.н. и выразилось в 
согласованной внутриплитной и межплитной вулканической эпизодичности. В Тарят-
ской впадине обогащенный магматический источник ~1,9 млн л.н. сменился менее обо-
гащенным последних 1,2 млн л.н.  

Четвертичный вулканизм Восточного Китая и Кореи служил непосредственным 
отражением надслэбовых магмогенерирующих процессов, установившихся порядка 2 
млн л.н. В координатах изотопных отношений Pb, Nd и Sr определен более обедненный 
изотопный состав общего подлитосферного компонента конвектирующей мантии Вос-
точной Азии по отношению к общему подлитосферному компоненту Центральной 
Азии. По-видимому, в магмообразование вовлекался сильно обедненный материал 
океанического слэба [2]. Надсубдукционные компоненты поступали в расплавы лишь 
эпизодически. Наиболее обедненные в изотопном отношении составы, соответствую-
щие общему подлитосферному компоненту сильно обедненной мантии и, по крайней 
мере, частично имеющие надсубдукционные геохимические характеристики, обнару-
жены на восточной окраине Азии, кроме района четвертичного вулканизма Нушан, в 
вулканических породах возрастом 43 млн лет (оз. Кизи, Северный Сихотэ-Алинь), 21-
17 млн лет (Юго-Западный Сахалин и Центральный Сихотэ-Алинь), ~16,3 млн лет (Та-
шан, Юго-Восточный Китай, северная граница блока Янгцзы), 11,8-8,7 млн лет (юго-
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восточная часть Шкотовского плато, Южное Приморье), 9,4-9,1 млн лет (Фангшан, 
Юго-Восточный Китай, северная граница блока Янгцзы) [5, 11].  

Интеграционный проект СО РАН 7.10.3/2006, ДВО РАН 06-1-П16-065, проект 
Байкал-РФФИ 05-05-97254-р-байкал и Президентский грант МК-10106.2006.5. 
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Разломообразование и сейсмичность – генетически взаимосвязанные процессы, 

изучение которых с разных сторон ведется столетие. В преобладающем большинстве 
исследований во главу угла ставились либо структурные факторы контроля сейсмиче-
ских событий – разломы (тогда землетрясения – подвижки по имеющимся или вновь 
образованным разломам), либо очаги землетрясений – самостоятельные структуры (ре-
зультат деформирования сплошной среды). В последнем случае пространственно-вре-
менные закономерности сейсмического процесса изучаются в существенном отрыве от 
геологических структур, главным образом сейсмологическими методами. Сильные зем-
летрясения мира представляют собой эксклюзивные явления и всегда контролируются 
крупными разломами литосферы, развивающимися в ее разломно-блоковой среде. В 
этой связи рассматривать структурные факторы контроля и другие причины сильных 
землетрясений необходимо с позиций современной геодинамики. 

Разломы и блоки, с одной стороны, и очаги землетрясений, с другой, – необрати-
мые остаточные деформации хрупкой литосферы с различной длительностью развития. 
Формирование разломно-блоковых структур – результат миллионнолетней, сильные 
землетрясения – более короткой во времени (сто-тысячи лет) тектонической деформа-
ции, возможно мгновенной, при сопоставлении времен развития первых и вторых со-
бытий. Очаги сильных землетрясений подготавливаются и реализуются в первичной 
разломно-блоковой среде. Учитывая существенно разнящиеся периоды формирования 
разломов и контролируемых ими очагов, селективно «избирающих» приемлемые раз-
ломные структуры, общность их пространственного положения в тот или иной период 
современной геодинамики надо искать в деталях различных форм проявления деструк-
ции литосферы. 

Для анализа пространственных закономерностей локализации очагов сильных 
землетрясений Монголо-Байкальского региона составлены три вида карт, отражающих 
различные формы современной деструкции литосферы: карта крупных активных раз-
ломов, карта разломно-блоковой делимости и карта плотности разрывов (разломной 
раздробленности) (рис.1-3). На картах показаны очаги известных сильных землетрясе-
ний за более чем двухсотлетний период. Последовательный анализ их структурной по-
зиции на первых двух картах приводит нас к одному общему выводу: эпицентры и оча-
ги во всех случаях контролируются разломной тектоникой. Прямой связи между дли-
нами разломов или протяженностью отдельных межблоковых границ и эпицентрами 
сильных землетрясений нет. Не контролируют расположение эпицентров и размеры 
блоков. По-иному представляется информация при анализе карты плотности разрывов 
(рис. 3). Из него следует, что чаще всего очаги сильных землетрясений тяготеют к мес-
там средней плотности разрывов, примыкающим к областям с повышенной плотно-
стью. В данном случае фиксируется несколько нетрадиционное представление о связи 
сильных явлений не с другими сильными или, наоборот, слабыми факторами, а с про-
межуточным признаком – средними значениями плотности. Это дало основание вер-
нуться к обсуждению позиции сильных землетрясений в зонах современной деструк-
ции литосферы (рис. 4) [1]. Здесь пространственное согласие между расположением 
очагов и осевыми линиями зоны современной деструкции литосферы практически иде-
ально. Но оно выдвигает весьма непростую проблему, связанную с условиями селек- 
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Рис. 1. Карта разломов Монголо-Байкальского региона. 
1 – очаги сильных землетрясений (М≥6); 2 – разломы. 

 

 
 

Рис. 2. Карта разломно-блоковой делимости Монголо-Байкальского региона. 
1 – очаги сильных землетрясений (М≥6); 2 – блоки: оттенками серого цвета выделены ранги от 1-го (са-
мый темный) до 6-го (самый светлый). 
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Рис. 3. Карта плотности разломов Монголо-Байкальского региона. 
1 – очаги сильных землетрясений (М≥6), 2 – изолинии плотности разломов: жирной линией указано 
среднее значение плотности, соответствующее 15.6 км-2, справа от рисунка показана шкала плотности 
разломов. 
 
 

 
 

Рис. 4. Карта плотности эпицентров землетрясений в Байкальской рифтовой системе. 
1 – изолинии плотности эпицентров с шагом 20: первая изолиния 15 соответствует фону, утолщенные 
изолинии соответствуют ареалам, у которых повышенная плотность эпицентров превышает 2σD; 2 – ось 
деструктивной зоны литосферы; справа от рисунка – очаги землетрясений соответствующих магнитуд. 
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тивной активизации отдельных разломов в колоссальной по площади разломно-бло-
ковой среде тектонически активной области Азии, способной длительно накапливать 
большие напряжения и мгновенно их реализовывать в единичном активизированном 
разломе. Решение этой проблемы на современном этапе развития требует привлечения 
комплексных тектонофизических методов исследований. 

Разломно-блоковая структура верхней хрупкой литосферы, рассматриваемая как 
единая среда, дает возможность глубже понять специфику селективной активизации 
разломов и контролируемых ими сейсмических событий и процессов. Одно из ее 
свойств – структурированность. Оно оказалось выдержанным в широком масштабе раз-
мерностей: от крупных геоблоков Земли до мелких блоков в обнажениях и «кускова-
тости» пород [2, 3]. Динамическая неустойчивость разломно-блоковой среды в поле 
напряжений связана с «квазихаотическим» расположением разноранговых разломов, 
определяющих иерархичность блоков. Блочная среда накладывает отпечаток на все 
происходящие в ней процессы, в том числе и на деформирование. Для мелких масшта-
бов исследований такая среда может рассматриваться как континуальная, разломно-
блоковая структура которой снижает ее квазивязкость, повышает «текучесть» в реаль-
ном времени и не препятствует прохождению деформационных волн. В крупном мас-
штабе исследований разломно-блоковая среда дискретна, силы сцепления между бло-
ками в разной степени ограничены. При росте напряжений условия динамического 
равновесия в ней нарушаются, причем не синхронно, а в зависимости от длины меж-
блоковых границ [4]. При этом для нарушения динамического равновесия не требуется 
сильный энергетический источник. Даже при слабом воздействии в разломно-блоковой 
среде происходит соединение отдельных разрывов и формирование системы перколя-
ционных разноранговых разломов – зоны современной деструкции литосферы – в сис-
темах уже существующих их ансамблей. Такие зоны современной деструкции литосфе-
ры и являются структурными формами, контролирующими сейсмические события в 
разломно-блоковой среде. Она в этих условиях «не только арена, на которой развора-
чиваются геодинамические процессы, но и активный участник этих процессов» [5, стр. 
52]. Сильные сейсмические события отражают этапы развития всей зоны современной 
деструкции, что следует из ее модели [6] и подтверждается положением очагов силь-
ных землетрясений на картах разломно-блоковой структуры и плотности разломов 
Монголо-Байкальского региона. 

Таким образом, остаточные деформации (главным образом разрывы различных 
иерархических уровней) являются стабильными локальными концентраторами напря-
жений в регионах с активным тектоническим режимом. При длительном воздействии 
однотипного регионального поля напряжений на первично трещиноватую, разломно-
блоковую среду литосферы в последней формируются региональные и трансрегио-
нальные зоны современной деструкции, контролирующие сильные сейсмические собы-
тия во всей сейсмической области. Миграции сейсмических событий в зонах современ-
ной деструкции являются результатом несинхронного и селективного нарушения ди-
намического равновесия первично трещиноватой упруго-хрупкой среды. Его причины 
пока не ясны. Необходимы дальнейшие поиски дополнительных интегральных харак-
теристик геофизической среды, предопределяющих пространственно-временную лока-
лизацию сильных землетрясений. 

Работа выполнена при поддержке РФФИ (гранты 04-05-64348, 05-05-64327), про-
граммы 16 проекта 3 Президиума РАН «Динамика деформационных процессов в сейс-
моактивных регионах Центральной Азии и в очаговых зонах сильных землетрясений» и 
проекта Президиума СО РАН ОНЗ 7.10.3 «Тектоника и геодинамика Центральной Азии 
в мезозое и кайнозое: формирование осадочных бассейнов и эволюция климата». 
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Длительность и периодичность развития крупных разломов в литосфере Земли 
хорошо известны. Процесс их формирования является длительным, периодичным во 
времени и дискретным по кинематике подвижек и разрастанию по простиранию. Дета-
лизация исследований разломов и временных периодов их активизации в кайнозое вы-
явила дополнительные характеристики развития разрывов в постоянных региональных 
полях напряжений. Селективная сейсмическая активизация разломов в кайнозое ввела в 
употребление термин «живые разломы», а детализация последних выявила в их группе 
«опасные разломы» [1]. Это разрывы, активизация которых происходит в чрезвычайно 
короткие интервалы реального времени.  

В работах [2-4] предложены методы, благодаря которым выявлены новые законо-
мерности активизации разломов в масштабах реального времени. Установлено, что 
разломы активизируются с изменяющейся интенсивностью и чаще, чем фиксируются 
изменения в тектоническом режиме и региональном поле напряжений [2]. Эта интерес-
ная и важная с геолого-геофизической точки зрения картина, тем не менее, не отражает 
значимости, силы и мощности процесса, вызвавшего активизацию или связанного с 
ней. Последнее может быть выявлено по временнóму изменению максимальных значе-
ний энергетической активности протяженных, линейно вытянутых «приразломных» 
объемов горных масс, вовлеченных в деформационный процесс при формировании 
и/или тектонической активизации конкретных дизъюнктивов. По магнитудному (энер-
гетическому) индексу сейсмической активности разломов были выявлены их простран-
ственно-временные закономерности. Показано, что современная активизация отдель-
ных разломов характеризуется квазипериодичностью и, возможно, квазиволновой при-
родой, ее периодичность разная как для регионов с отличающимися геодинамическими 
условиями, так и для контролируемых разломами землетрясений различных энергети-
ческих классов [4]. Это означает, что при короткопериодных, современных (!) реакти-
визациях разломов их энергетический потенциал может быть различным. Совершенно 
естественно, что геолого-структурная и геоморфологическая характеристики никоим 
образом не могут существенно измениться за геологически мгновенные интервалы 
времени. Выявленные вариации энергетической активности разломов отражают изме-
нения состояния среды в областях их динамического влияния, следствием которых, как 
триггерных механизмов, и являются видоизменения сейсмического процесса и характе-
ра активизаций разломов. В целом, сложный квазиволновой процесс активизации раз-
ломов последовательно затрагивает их разные иерархические ансамбли в пределах рас-
сматриваемой территории Центральной и Северной Евразии, предопределяя свою про-
странственно-временную закономерность.  

Для выявления структурно-тектонической позиции ансамблей разломов, активи-
зирующихся в реальном масштабе времени, и вероятных механизмов активизации вы-
берем группу только активных по сейсмическим данным разломов и попытаемся найти 
их другие специфические особенности. На основе каталога землетрясений Байкальско-
го филиала Геофизической службы СО РАН было выделено более ста разноранговых 
разломов с зафиксированными в областях своего динамического влияния очагами зем-
летрясений 12-16 классов, произошедшими только в интервале 1960-2000 гг. Для этих 
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разломов по аналогии с работой [5] вычислены временные тренды сейсмических собы-
тий и построены графики, на оси абсцисс которых откладывались длины разломов с 
соответствующими долготами эпицентров землетрясений, на оси ординат – время этих 
сейсмических событий (рис. 1). Характер получающихся взаимосвязей ясен из пред-
ставлений землетрясений точками на плоскости x, t, где x – долготная координата эпи-
центра на оси разлома, выраженная в км от западного начала разрыва, отнесенного к 
началу координат, t – момент землетрясения, годы. В координатах время-пространство  
 

 
 
Рис. 1. Примеры графиков временных трендов сейсмических событий в четырех группах разломов с раз-
ными скоростными характеристиками активизации. Оси ординат – годы активизаций; оси абсцисс – дли-
ны разломов, км. 
 
 
наклоны линий на графиках отражают временные тренды сейсмических событий на 
анализируемых разрывах. Эпицентры ложатся на системы параллельных прямых, как 
если бы вдоль соответствующих разломов распространялись с постоянной скоростью 
серии возмущений, инициирующих землетрясения в некоторых местах. Частота сейс-
мических событий в зоне разлома отражает интенсивность нарушений динамического 
равновесия, их вероятную периодичность, а тенденция в пространственной направлен-
ности очагов вдоль оси разлома во времени воспроизводит макроскопические измене-
ния зоны разлома и вектор его прорастания. Происходит реализация, по представлени-
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ям С.В. Гольдина [6], второго механизма развития крупной трещины: её продолжаю-
щееся формирование идет по предварительно уже возникшей перколяционной сети бо-
лее мелких трещин и скорость развития (активизации) трещины может быть исключи-
тельно низкой, сопоставимой с геологическим временем [6], что, как ниже показано, и 
подтверждается. 

Каждая прямая соответствует возмущениям в конкретных разломах, угол наклона 
прямых определяет скорость возмущений (активизаций), а направление наклона – за-
падный или восточный векторы активизаций в конкретных разломах. Таким образом, 
группировка разломов по разным углам наклона отражает различные скоростные ха-
рактеристики экстремальных возмущений разломов, характерных для каждого из них 
или определенной их группы, а направление наклона внутри групп отражает вектора 
возмущений. Попутно заметим, что отрезок времени, использованный нами для анали-
за, чрезвычайно короток – 40 лет – мгновение для геохронологической шкалы. Однако 
и любой другой промежуток времени и в сотни и в тысячи лет также будет коротким в 
сопоставлении с геологическим периодом развития разломов. И потребуется еще много 
времени, начиная с которого научное сообщество сможет накопить достаточно длин-
ный, в сотни лет и более, ряд временных инструментальных данных по тектоническим, 
сейсмическим или другим событиям, отражающим активизацию разломных структур в 
коротких интервалах реального времени. Подобное состояние не может быть причиной 
отказа от поисков закономерностей важных для последствий в социальной среде акти-
визаций разломов в реальном времени. 

Обработанный описанным способом громадный блок данных по хорошо изучен-
ной в тектоническом и сейсмическом отношении Байкальской рифтовой системе (БРС) 
и сопредельной территории позволил составить схемы расположения на местности 
первых, наиболее статистически обеспеченных сейсмологическим материалом, четырех 
групп активных разломов (рис. 2) и оценить их основные параметры (таблица). 
 

 
 
Рис. 2. Расположение в Северной Евразии активных разломов БРС и сопредельной территории с различ-
ными скоростями и векторами деформационных волн возбуждения. А – разломы 1-ой группы; Б – разло-
мы 2-ой группы; В – разломы 3-й группы; Г – разломы 4-ой группы. Пунктирная линия – вектор активи-
зации разломов направлен с запада на восток; сплошная линия – вектор активизации разломов направлен 
с востока на запад. Стрелки – примерное направление фронта деформационных волн возбуждения (акти-
визации) разломов. 
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Выявленные свойства разломов – разная скорость и векторная направленность ак-
тивизаций, скорее всего связанные с прохождением деформационных волн возбужде-
ния, – дают основание более глубоко проанализировать позицию активизированных 
разломов в генеральной структуре БРС – на границе Сибирской и Забайкальской 
(Амурской) плит [7]. Отличительными свойствами разломов являются скорость про-
движения деформационных волн и направление вектора активизаций. По этим пара-
метрам резкой противоположностью отличаются первая и четвертая группы (рис. 2). 
 

Характеристика разломов Байкальской рифтовой системы 
и сопредельных территорий по параметрам современной активизации 
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1 2 3 4 5 6 
1/26/19  486±189 89.4±0.24 94±57 20.4±1.7 2000 
2/23/22  321±87 87.44±0.3 22±3 22.2±2.3 450 
3/23/17  299±94 85.39±0.4 12±1.25 22.4±2.6 250 
4/15/14  206±62 81.28±0.9 7±0.7 21.1±2.1 130 

 
Первая характеризуется превалированием вектора активизации с запада на восток 

в восточной части площади и с востока на запад – в западной; в четвертой – все наобо-
рот. Особо выделяются южные части территории. По описываемым признакам вторую 
и третью группы можно рассматривать как переходные между первой и четвертой. Со-
вершенно бесспорно для всех четырех групп фиксируется граница изменения вектора 
движений деформационных волн: она субмеридиональна и проходит примерно по 105º 
в.д., отделяя центральную часть БРС и ее северо-восточный фланг от юго-западного 
фланга (рис. 2). Генерация волновых возмущений, приводящих к активизации крупных 
разломов, начинается на межплитной границе в центральной части зоны растяжения 
литосферы БРС и от нее распространяется на восток или запад. Характерному времени 
активизаций и их скоростям отвечают деформационные волны, длина которых соответ-
ственно для первой-четвертой групп примерно равна 2000, 450, 250 и 130 км. Законо-
мерная согласованность в активизации разломов, образующих каждую из иерархиче-
ских ранговых групп, и выдержанные направленности в активизации разрывов свиде-
тельствуют о том, что генераторами описываемого процесса могут быть деформацион-
ные волны разных длин, чувствительность к которым различна у выделенных групп 
разломов. Источниками подобных волн, возможно, являются продолжающиеся процес-
сы активного рифтогенеза, приводящие к эпизодическим подвижкам всей межблоковой 
границы между Сибирской и Амурской (Забайкальской) плитами [7], или более ло-
кальные смещения между блоками других рангов на флангах или в центральной части 
БРС. Высокая вероятность возбуждения волн в связи с подвижками блоков, лежащих 
на вязком основании, согласуется с расчетами [8, 9]. К настоящему времени факт суще-
ствования деформационных волн не вызывает сомнений [10]. Их можно рассматривать 
как один из классов механических движений, свойственных земной коре и литосфере в 
целом [11]. 

Таким образом, в реальном времени активизация тектонических процессов на 
громадной территории Центральной Азии происходит гораздо чаще, чем сменяются 
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тектонические режимы. Одним из механизмов, регулирующих эти процессы, могут 
быть медленные деформационные волны. 

Работа выполнена при поддержке РФФИ (грант 04-05-64348), программы 16 про-
екта 3 Президиума РАН «Динамика деформационных процессов в сейсмоактивных ре-
гионах Центральной Азии и в очаговых зонах сильных землетрясений» и проекта Пре-
зидиума СО РАН ОНЗ 7.10.3 «Тектоника и геодинамика Центральной Азии в мезозое и 
кайнозое: формирование осадочных бассейнов и эволюция климата». 
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После аккреции герцинских структур к Сибирскому палеоконтиненту, завершив-
шейся в конце девона–начале карбона, в пределах Южно-Монгольской зоны герцинид 
стал формироваться окраинно-континентальный пояс, или Южно-Монгольский крае-
вой вулканоплутонический пояс (ЮМКВП), развитие которого прослеживается в диа-
пазоне ранний карбон–начало перми [1, 2]. В строении этого пояса выделяется два по-
следовательных комплекса пород: ранний – дифференцированный базальт-андезит-рио-
дацитовый и более поздний – бимодальный базальт-комендит-трахириолитовый вулка-
нический. Каждый из них сопровождался плутоническими массивами: ранний – поро-
дами гранодиорит-плагиогранитной и банатитовой (диорит-монцонит-гранодиорито-
вой) ассоциаций и поздний – породами щелочно-гранитной ассоциации в первую оче-
редь. Помимо состава оба эти комплекса различаются структурными условиями разме-
щения. Породы дифференцированного комплекса, так же, как и связанные с ними гра-
нитоиды, распределены по всей площади герцинид, образуя основное тело краевого 
вулканоплутонического пояса. Распределение пород бимодального комплекса контро-
лируется двумя зонами грабенов, выделяемых как рифтовые зоны: Гоби-Тяньшаньская 
и Главного Монгольского линеамента. В пределах этих зон, наряду с породами бимо-
дального комплекса, распространены также граниты нормального ряда, специфической 
особенностью которых является наличие крупных дайковых поясов пород разного со-
става от базальтов до гранитов. 

До настоящего времени возрастная позиция обоих комплексов устанавливалась на 
основе их относительного положения, а также палеоботанических данных, определяю-
щих время формирования пород дифференцированного комплекса в интервале ранний–
средний карбон и пород бимодального комплекса в интервале поздний карбон–ранняя 
пермь [2, 3]. В данном сообщении приведены первые систематические геохронологиче-
ские данные по магматическим ассоциациям западной (западнее меридиана города Да-
лан-Дзадагада) части Южно-Монгольского вулканического пояса, характеризующие 
возрастную позицию пород обоих комплексов и, соответственно, позволяющие более 
строго определить закономерности формирования активной континентальной окраины. 

Объектами исследования среди пород дифференцированного комплекса стали 
гранитоиды массивов Адж-Богд и Эдренгийн-нуру. В зонах рифтогенного магматизма 
были изучены щелочные граниты северного склона хр. Адж-Богд, породы бимодально-
го вулканического комплекса хр. Ноен, а также граниты массива Атас-Богд, располо-
женного в пределах Гоби-Тяньшаньской рифтовой зоны, которые несут признаки уча-
стия рифтогенных процессов в их формировании. Кроме того, были привлечены наши, 
пока предварительные, данные по магматизму восточной части краевого вулканическо-
го пояса и некоторые имеющиеся датировки, характеризующие выборочно отдельные 
магматические ассоциации в пределах вулканического пояса. 

Массив Адж-Богд является одним из наиболее крупных массивов в пределах 
ЮМКВП. Он характеризуется концентрически зональным строением, хорошо фикси-
руемым на космических снимках. Массив располагается среди выходов среднепалео-
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зойских офиолитовых и островодужных комплексов, образующих фундамент 
ЮМКВП, и с восточной стороны обрамляется выходами пород дифференцированного 
вулканического комплекса, с нижними горизонтами разреза которых он образует секу-
щие контакты. Массив сложен породами банатитовой ассоциации, включающей мон-
цодиориты ранней фазы, тоналиты, биотит-роговообманковые гранодиориты и гранит. 
Возраст становления массива, оцененный по цирконам из монцодиоритов, составил 
347±1, 5 млн лет. 

Эдренгийн-нуринский массив расположен в хр. Эдренгийн-нуру недалеко от кол. 
Хярин-гун худук и отвечает осевой части ЮМКВП, удаленной как от Гоби-Тяньшань-
ской рифтовой зоны, так и от зоны Главного Монгольского линеамента. Массив залега-
ет среди девонских островодужных комплексов и в зоне северного своего контакта 
прорывает базальт-андезит-дацитовую толщу дифференцированного комплекса. Он 
сложен тоналитами, гранодиоритами и гранитами. Его возраст, оцененный по цирконам 
из тоналитов, составил 327±1 млн лет.  

Базальт-комендит-щелочногранитная ассоциация хр. Ноен связана с наиболее 
крупным (200×30 км) грабеном в пределах Гоби-Тяньшаньской рифтовой зоны. В ее 
строении участвуют базальты, формирующие лавовое плато, а также комендиты и тра-
хириолиты, связанные с центральными вулканами. Формирование обеих групп пород 
происходило одновременно, благодаря чему на флангах вулканов фиксируется фаци-
альная смена типов разрезов с существенно комендитового через разрезы контрастно 
переслаивающихся основных и кислых пород до существенно базальтового. Вулканиты 
бимодальной ассоциации с размывом или через базальную пачку терригенных пород 
залегают на вулканитах дифференцированного комплекса. С вулканитами сопряжены 
пояса даек базальтов, комендитов и щелочных гранитов, а также небольшие массивы 
щелочных гранитов. Особое место в строении ассоциации занимает центральный мас-
сив биотитовых гранитов. Он прорывает массив щелочных гранитов и, в свою очередь, 
пересекается дайками пантеллеритов, что таким образом указывает на его формирова-
ние в пределах времени формирования бимодальной ассоциации. Возраст ассоциации, 
определенный по цирконам из дайки щелочных гранитов, составил 318±1 млн лет, изо-
хронный Rb-Sr возраст пород бимодальной вулканической ассоциации составил 314±5 
млн лет [4].  

Атас-Богдинский массив, известный также как Гоби-Тяньшаньский батолит, сла-
гает западную гряду гор на западной оконечности Гобийского Тянь-Шаня. Он образо-
ван гранодиоритами с большим количеством шлиров, которые развиты по северному 
обрамлению батолита, и биотитовыми гранитами. Массив содержит огромное количе-
ство даек основных пород, а также гранитов, нередко находящихся в соотношениях ти-
па минглинга. Эти дайки в основном субширотной ориентировки и в целом согласуют-
ся с общим простиранием структур Гоби-Тяньшаньской рифтовой области. Возраст 
массива, оцененный по циркону из гранодиоритов, составил 302±3 млн лет. 

Массив Бум расположен на северном склоне хр. Адж-Богдо. Он сложен моношпа-
товыми и щелочными гранитами и как по составу, так и по морфологическим особен-
ностям близок с другими массивами щелочных гранитов рифтовой зоны Главного 
Монгольского линеамента. Массив прорывает тоналиты и гранодиориты Адж-Богдин-
ского массива. Возраст щелочных гранитов определен по циркону и составил 292±2 
млн лет. 

В последнее время появились датировки, определяющие возраст магматических 
пород краевого пояса к востоку от рассматриваемого региона. По данным Герела с со-
авторами андезитовые толщи района Цохетуин-хида по результатам Rb-Sr изохронного 
датирования возникли 334±19 млн лет назад, подобная же ассоциация в районе Шутен-
хида сформировалась 321±9 млн лет назад. Систематические и пока не опубликованные  
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Данные геохронологических исследований магматических пород 

Южно-Монгольского краевого вулканического пояса 

Массив, вулканическое поле Возраст, 
млн лет Метод датирования 

Дифференцированный комплекс 
Адж-Богдинский массив 347±1,5 U-Pb по циркону 
Эдренгийн-нуринский массив 327±1 U-Pb по циркону 
Риолиты Хан-Богдинского района 331±1 

329±5 
U-Pb по циркону 
Rb-Sr, валовая изохрона 

Андезиты района Цохитуин-хид 334±19 Rb-Sr, валовая изохрона 
Вулканоплутоническая ассоциация района Шу-
тен-Хида 

322±9 Rb-Sr, валовая изохрона 

Бимодальный комплекс 
Гоби-Тяньшаньской рифтовой зоны 
Щелочные граниты хр. Ноен 318±1 U-Pb по циркону 
Бимодальная вулканическая ассоциация 
хр. Ноен 

314±5 Rb-Sr, валовая изохрона 

Щелочные и бимодальные ассоциации китай-
ской части Гоби-Тяньшаньской зоны 

320-322 U-Pb по циркону 

Атас-Богдинский массив 302±3 U-Pb по циркону 
Хан-Богдинский массив: 
       Граниты, щелочные пегматиты и 
       вулканиты бимодальной ассоциации 

 
292-287 

 
U-Pb по циркону и 
Rb-Sr валовые изохроны  

Граниты массива Таван-Тахил-ула 290 U-Pb по циркону 
Зоны Главного Монгольского линеамента 
Массив Бум, щелочные граниты 292±2 U-Pb по циркону 
Мандахский массив, щелочные граниты 292 U-Pb по циркону 
Щелочные и бимодальные ассоциации китай-
ской (западной) части зоны главного Монголь-
ского линеамента 

318-285 Rb-Sr валовые изохроны 

 
 
наши материалы по району крупнейшего в Центральной Азии Хан-Богдинского масси-
ва щелочных гранитов указывают на следующую возрастную последовательность маг-
матических событий. Кислые лавы дифференцированного комплекса сформировались 
около 330 млн лет назад в соответствии с согласующимися данными как U-Pb-датиро-
вания по циркону (331 млн лет), так и Rb-Sr датирования (329 млн лет). Щелочные гра-
ниты Хан-Богдинского массива, так же, как и сопровождающие их вулканиты бимо-
дального комплекса, в соответствии с результатами разных методов датирования (по 
циркону и Rb-Sr изохронному датированию) возникли около 290 млн лет назад. Распо-
ложенный в пределах Гоби-Тяньшаньской рифтовой зоны рядом с Хан-Богдинским 
массивом крупный массив гранитов-граносиенитов Таван-Тахил-ула, характеризую-
щийся широким развитием даек широтного (согласного с зоной рифтогенеза) прости-
рания, так же, как и щелочные граниты, имеет возраст 291 млн лет. Возраст щелочных 
гранитов Мандахского массива (зона Главного Монгольского линеамента) оценен по 
циркону в 292 млн лет. Добавим также, что исследования щелочных гранитов Гоби-
Тяньшаньской рифтовой зоны и рифтовой зоны Главного Монгольского линеамента 
были выполнены на их западном продолжении на территории Китая. В первой из них 
возраст бимодальных ассоциаций и щелочных гранитов определен равным 320 и 323 
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млн лет [5]. Для второй в соответствии c целой серией данных Rb-Sr изохронного дати-
рования возраст подобных ассоциаций варьирует в диапазоне 318-285 млн лет [6]. 

Все эти результаты позволяют с учетом геологических данных о взаимоотноше-
ниях пород бимодального и дифференцированного комплексов сделать следующие вы-
воды. Во-первых, породы дифференцированного комплекса формировались в интерва-
ле 350–330 млн лет, фиксируя собой время заложения окраинно-континентального по-
ля. Об этом свидетельствует возраст Адж-Богдинского и Эдрегийн-нуринского масси-
вов, а также данные по вулканическим ассоциацим комплекса из районов Хан-Богд, 
Цохетуин-хида и Шутен-хида (таблица), которые согласуются с палеонтологическими 
данными [7, 2]. Во-вторых, показано, что время формирования пород бимодальной ас-
социации охватило интервал между 320 и 290 млн лет (таблица) и, таким образом, гео-
хронологическими данными подтверждено, что проявления бимодального магматизма 
начались вслед за проявлениями дифференцированного магматизма. Возрастной раз-
рыв между формированием обоих комплексов пород составил от нескольких млн до 20-
30 млн лет в разных участках краевого пояса. Проявления бимодального магматизма 
были связаны с процессами рифтогенеза, в ходе которого в пределах активной окраины 
были сформированы две рифтовые зоны, одна (Гоби-Тяньшаньская) в осевой части 
краевого пояса, другая (зоны Главного Монгольского линеамента) вдоль его северной 
границы. В-третьих, намечается определенная миграция проявлений бимодального 
(рифтогенного) магматизма по площади краевого пояса. По-видимому, он раньше на-
чался в западной части рифтовой системы, постепенно смещаясь к востоку в ходе раз-
вития рифтовых структур. В-четвертых, установлено, что в формировании рифтоген-
ных структур наряду со щелочно-гранитоидным магматизмом проявились гранитоиды 
нормального ряда, нетипичные для рифтогенных структур. Специфической особенно-
стью этих гранитоидов является наличие дайковых поясов субширотного простирания, 
ориентировка которых совпадает с рифтообразующими разломами и, очевидно, кон-
тролировалась структурами рифтовых зон. Предполагается, что их формирование про-
исходило при участии рифтогенных процессов и, в частности, при участии базитового 
магматизма, который в специфических условиях сочетания обстановок рифтогенеза и 
активной континентальной окраины, по-видимому, вызывал коровый анатексис и появ-
ление коровых по природе источников гранитоидных магм. 

Работа выполнена при поддержке Программы фундаментальных исследований 
РАН №10, а также РФФИ, проекты № 05-05-64000, 05-05-64056, 05-05-64001. 
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В пределах Юго-Восточной Тувы, главным образом на территории Сангилена, 

широко распространены массивы нефелиновых сиенитов с участием щелочно-ультра-
основных и основных пород. Возраст массивов, оцененный на основе геологических 
соотношений и немногочисленных данных K-Ar датирования, определяется как девон-
ский. Предполагается, что их формирование было связано с девонским рифтогенезом, в 
ходе которого в регионе возник Тувинский прогиб (авлакоген) и сопряженные с ним 
более мелкие грабены и системы нормальных разломов, в частности, осложнившие 
структуру центральной и южной части Сангилена и контролирующие размещение ще-
лочных массивов. Среди этих массивов преобладают ассоциации сиенитов и нефелино-
вых сиенитов, тогда как более основные породы среди них имеют подчиненное распро-
странение. Поэтому в плане выяснения генетических связей этого магматизма с базито-
вым (высоко- и умереннотитанистые базальты) магматизмом Тувинского прогиба осо-
бый интерес представляет Нарынский массив, важной составляющей которого являют-
ся габбро, а также пикриты, не известные в других массивах щелочных пород. 

Массив расположен в долине среднего течения р. Нарын. Он имеет относительно 
небольшие размеры ~ 5×2 км и залегает в поле развития метаморфических пород эр-
зинского комплекса, возраст метаморфизма которых оценивается в 490 млн лет. Кон-
такты массива с породами метаморфического комплекса отчетливо секущие, пересе-
кающие метаморфическую сланцеватось, что указывает на более молодой (постмета-
морфический и постскладчатый) возраст его пород. 

В строении массива участвуют крупно-среднезернистые оливин-пироксеновые 
габбро, полевошпат-пироксеновые габбро-сиенитовые пегматиты, щелочные и нефели-
новые сиениты, а также дайки пикритов, обычно сопровождаемые телами аплитов и 
пегматитов. Крупно-среднезернистые габбро распространены в южной части массива, 
представляя собой раннюю фазу внедрений. Среди них отмечаются дайки мелкозерни-
стого габбро, а также тела габбро-сиенитовых пегматитов. Сиениты и нефелиновые 
сиениты слагают северо-восточную и северную часть массива. Они образуют серию 
тел, в том числе дайки, различающихся зернистостью пород и, по-видимому, отвечаю-
щих разным порциям внедрения. Состав пород определяют щелочной полевой шпат, 
нефелин, пироксен, биотит.  

Особую группу представляют комбинированные дайки с участием пикритов, ба-
зальтов, а также аплитов и гранитных пегматитов. Они в основном распространены в 
поле выходов габбро. Как правило, центральную часть таких даек слагают мелкозерни-
стые пикриты и базальты мощностью до 2-3 м, а по краям распространены жильные 
тела кислых пород. Контакты между этими резко различными по составу породами не-
ровные, заливчатые со взаимным проникновением в тела друг друга и образованием 
каплеобразных обособлений пикритов в приконтаковых участках кислых пород. Эндо-
контактовые участки основных пород местами закалены, однако участками образуются 
также гибридные породы, содержащие теневые, без резких границ переходы от более 
меланократовых базитов к их лейкократовым разновидностям. Подобные соотношения 
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обычно рассматриваются как смешение или минглинг различных пород при их одно-
временном внедрении. 

В таблице приведены представительные составы пород Нарынского массива. 
Габбро в этой ассоциации представлено разновидностями в целом с пониженным со-
держанием щелочей (рисунок, а), особенно K2O, а также Р2О5, TiO2, повышенными со-
держаниями MgО (>10 %) и Al2O3, доля которого в пегматоидных разновидностях дос-
тигает 25 %. Пикриты, в отличие от них, характеризуются более высокими содержа-
ниями TiO2, Р2О5 и Fe2O3 (до 16 %). Некоторые базальты даек отвечают умеренно вы-
сокотитанистым разновидностям (ТiО2 ~2 % и Р2О5 ~0.7 %). 
 

 
 

Распределение петрогенных окислов и РЗЭ в породах Нарынского массива. 
 
 

Сиениты и нефелиновые сиениты характеризуются высокой щелочностью с со-
держанием Na2O+K2О>12 % (рисунок, а) при резком возрастании доли К2О в составе 
пород. В них отмечаются устойчиво высокие содержания Al2O3 (>20 %), в то время как 
содержания MgО, TiO2, СаО и Fe2O3 существенно понижены.  
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Представительные составы пород Нарынского массива 

Проба Н-2/1 Н-2/3 Н-3/10 Н-3/12 Н-3/5 Н-3/6 Н3/11 Н-3/16 Н-3/14 Н-3/1 Н-3/15 Н-2/10 
 габбро сиениты нефелин. сиениты пикриты базальт аплиты 

SiO2 48,17 47,64 58,88 58,55 57,67 56,26 59,07 44,99 45,33 47,28 73,29 73,57 
TiO2 0,568 0,302 0,027 0,38 0,043 0,086 0,075 0,914 0,91 1,959 0,386 0,124 

Al2O3 16,87 16,97 22,5 18,01 21,5 20,74 20,35 9,72 10,59 14,64 13,89 12,91 
Fe2O3 9,46 7,88 0,6 6,12 3,08 4,76 4,57 13,09 15,89 10,74 1,14 1,13 
MnO 0,14 0,11 0,04 0,18 0,14 0,17 0,20 0,15 0,20 0,15 0,01 0,02 
MgO 10,35 10,85 0,23 0,53 0,22 0,24 0,22 20,92 18,65 8,05 0,33 1,05 
CaO 11,63 11,31 1,94 1,74 0,47 0,78 0,69 6,34 6,57 8,14 0,45 0,45 

Na2O 2,04 2,21 6,00 6,05 10,57 9,52 9,56 1,61 1,74 3,21 3,16 3,44 
K2O 0,23 0,18 6,37 6,48 4,95 4,68 4,74 0,28 0,26 2,42 6,72 6,30 
P2O5 0,04 0,02 0,01 0,17 0,02 0,02 0,05 0,12 0,12 0,73 0,12 0,04 
Total 99,50 97,47 96,61 98,21 98,67 97,26 99,53 98,12 100,3 97,32 99,48 99,03 
Mg# 0,68 0,73 0,43 0,14 0,12 0,09 0,09 0,76 0,70 0,59 0,38 0,66 
Ne - - 6,0 7,9 25,2 24,3 19,9 - - 3,7 - - 
Ol 16,2 18,4 1,1 6,0 3,5 4,6 5,0 39,7 38,4 19,2 - - 
Li 4,71 5,52 20,97 20,73 9,48 21,85 8,84 2,93 1,43 8,80 0,12 3,69 
Be 0,18 <0.02 2,58 9,01 23,29 12,66 9,57 0,26 0,22 0,91 0,36 1,77 
Sc 30,62 27,34 0,15 1,53 0,43 0,21 0,25 10,17 11,80 12,72 1,57 3,36 
Ti 3615 1950 46 1015 101 225 196 2934 2905 7467 1108 806 
V 116 106 1,30 1,48 0,03 0,04 1,50 49,87 60,96 84,33 4,85 10,38 
Cr 342 113 2,72 3,69 4,70 4,87 2,83 215,04 194,32 167,03 5,88 82,48 
Co 47,86 51,79 0,19 1,27 0,34 0,63 0,51 62,10 62,58 24,75 1,27 2,83 
Ni 94,79 69,24 4,60 1,02 6,92 11,55 6,85 750,49 619,44 65,47 19,87 41,94 
Cu 18,10 37,25 1,16 5,49 7,25 4,95 7,87 44,34 94,69 20,88 8,78 9,84 
Zn 49,22 40,79 2,53 77,16 110,71 160,83 134,12 100,71 89,23 58,54 31,58 4,75 
Ga 12,52 11,75 25,69 15,11 40,38 38,10 28,80 7,35 8,32 10,19 9,72 13,20 
Rb 3 1 57 48 73 67 66 2 2 30 69 151 
Sr 429 407 24 69 19 15 12 101 92 472 73 190 
Y 8 5 10 21 18 6 20 7 9 14 3 15 
Zr 17 10 663 179 512 187 821 29 31 123 29 43 
Nb 0,79 0,2 28,8 79,1 208,8 216,1 111,4 3,5 2,0 9,6 5,4 5,2 
Cs 0,07 0,0 0,5 0,3 0,7 0,5 0,3 1,1 0,1 0,1 6,2 0,9 
Ba 92 69 34 123 12 9 8 54 60 504 512 571 
La 2,1 1,4 15,2 68,3 43,1 9,2 58,3 3,1 4,4 18,5 9,5 72,2 
Ce 5,6 3,6 26,8 129,1 87,5 22,8 102,6 7,7 8,4 41,2 16,8 143,8 
Pr 0,9 0,5 2,5 12,7 7,7 2,3 9,4 1,1 1,2 5,6 1,6 15,4 
Nd 4,2 2,7 7,7 43,9 23,8 8,0 28,0 5,3 5,4 26,3 5,8 50,5 
Sm 1,3 0,9 1,1 7,7 3,8 1,4 4,7 1,4 1,9 4,9 1,1 7,3 
Eu 0,72 0,61 0,10 0,87 0,44 0,17 0,30 0,51 0,58 1,50 0,84 0,94 
Gd 1,52 1,09 1,12 6,05 3,66 1,18 4,10 1,53 1,76 4,14 0,95 5,44 
Tb 0,25 0,16 0,20 0,93 0,71 0,20 0,73 0,25 0,32 0,58 0,13 0,71 
Dy 1,53 1,03 1,35 4,71 4,06 1,14 4,19 1,48 2,00 2,97 0,81 2,96 
Ho 0,31 0,23 0,37 0,86 0,78 0,24 0,83 0,30 0,38 0,53 0,15 0,54 
Er 0,77 0,56 1,30 2,31 2,23 0,71 2,40 0,86 0,99 1,51 0,39 1,36 
Tm 0,13 0,08 0,24 0,32 0,34 0,10 0,39 0,13 0,15 0,19 0,05 0,25 
Yb 0,70 0,49 1,68 2,14 2,09 0,72 2,66 0,69 0,83 1,28 0,29 1,32 
Lu 0,08 0,07 0,28 0,30 0,35 0,11 0,42 0,08 0,14 0,18 0,07 0,19 
Hf 0,61 0,35 11,58 4,28 13,71 3,50 18,48 0,78 0,84 2,88 0,84 1,53 
Ta 0,05 0,02 2,88 3,55 18,25 18,91 7,84 0,22 0,12 0,53 0,20 0,39 
Pb 0,20 1,05 8,41 6,45 17,16 5,22 5,52 3,83 2,06 3,48 21,71 27,41 
Th 0,08 0,08 1,86 8,81 19,51 6,15 12,33 0,21 0,38 1,80 0,61 25,44 
U 0,07 0,02 2,24 0,94 12,79 8,83 4,37 0,07 0,10 0,59 0,08 0,77 
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Аплиты и пегматиты минглинг-даек характеризуются довольно однородным со-
ставом. Среди щелочей в них резко преобладает К2О. По составу эти породы близки 
эвтектическим выплавкам, что находит отражение в их нормативном составе (Кв – 
28 %, Пл – 30 %, КПШ – 39 %). 

Геохимические характеристики пород массива отражены в таблице и на рисунке, 
б и в. По характеру распределения редких земель габбро и пикриты близки между со-
бой и представлены пологим спектром, близким к распределению в примитивной ман-
тии при незначительном обогащении легкими землями относительно тяжелых. В габб-
ро, в целом обедненных всеми редкими землями относительно пикритов, отмечается 
положительная европиевая аномалия, свидетельствующая об обогащении пород фрак-
ционированным плагиоклазом. Наиболее высокими содержаниями редких земель среди 
пород базитовой группы выделяются базальты с повышенным содержанием TiO2. В 
них заметно возрастает обогащение легкими землями относительно тяжелых. Сиениты 
и нефелиновые сиениты в целом имеют близкий состав и характеризуются выражен-
ным европиевым минимумом, что указывает на участие процессов фракционирования 
плагиоклаза в их образовании. Гранитоиды минглинг-даек резко различаются по со-
держанию редких земель при подобных спектрах распределения. Граниты с минималь-
ными содержаниями земель имеют ярко выраженный Eu-максимум, тогда как граниты 
с максимальными их содержаниями характеризуются Eu-минимумом. 

На спайдер-диаграмме (рисунок, в) видно, что все породы массива обогащены К, 
Pb и относительно обеднены Ti. В породах основной группы выражены минимумы со-
держания Nb и Та (за исключением пикритов) и незначительный минимум содержания 
Zr и Hf. В сиенитах и нефелиновых сиенитах поведение этих элементов существенно 
иное, и они образуют максимумы относительно содержания других элементов. 

Совместное нахождение всех этих разнородных пород в рамках одного небольшо-
го по площади массива предполагает их генетическое родство. Оно прослеживается в 
породах основного состава, для которых можно предположить их связь с исходной 
пикритовой магмой. Для этой магмы, с учетом размещения составов на графиках типа 
Al2O3 – MgО, можно предположить ведущую роль во фракционировании оливина и пи-
роксена, приводящем к образованию базальтов с повышенным содержанием титана. 
Образование всех разновидностей габбро связывается с кристаллизацией исходных 
расплавов в условиях накопления плагиоклазовых кумулятов при повышенном потен-
циале кислорода, вызывающем появление на солидусе ильменита и титано-магнетита и, 
соответственно, обеднение пород элементами группы титана, в том числе Ta, Nb, Zr, 
Hf. Образование сиенитов и нефелиновых сиенитов шло с фракционированием темно-
цветных минералов, но также и полевых шпатов, определивших появление Eu, Sr и Ba 
минимумов на спайдер-диаграммах. 

К сожалению, сейчас невозможно строго оценить возраст пород массива. По сво-
ему геологическому положению он сформировался после каледонских метаморфиче-
ских событий. По формационным характеристикам он наиболее близок к девонским 
щелочным комплексам Сангилена, с которыми находится в общей структурной пози-
ции. Предполагая девонский возраст массива и учитывая его положение вблизи от гра-
ницы с Тувинским девонским рифтогенным прогибом, можно полагать, что он возник в 
условиях соответствующего рифтогенеза. Ранее мы считали [1], что формирование Ту-
винского прогиба и одновозрастных с ним Делюно-Юстыдского и Алтайского проги-
бов, образующих тройное сочленение рифтов, было связано с воздействием мантийно-
го плюма на литосферу региона. Как полагают Р. Эрнст и др. [2], пикриты являются 
обычным показателем участия мантийных плюмов во внутриплитных процессах. По-
этому обнаружение пикритов в строении Нарынского плутона является дополнитель-
ным показателем участия мантийных плюмов в девонском рифтогенезе в Алтае-Саян-
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ской складчатой области. 
Проект поддержан Программой фундаментальных исследований РАН № 10, а 

также грантами РФФИ 05-05-64000, 04-05-64093, 06-05-64235. 
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