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В статье приводится обзор современных глобальных реконструкций расположения континентов
для ордовикского периода и региональных палеогеографических моделей Восточно-Европейский
платформы и западной части Центрально-Азиатского орогенного пояса. Изложена история разви-
тия представлений о биогеографии конодонтов и результаты их биогеографических исследований.
Показано, что биогеография ордовикских конодонтов основана на принципах биогеографического
районирования современного океана с выделением в качестве основных биогеографических под-
разделений областей/царств открытого моря и мелководных морей. Выявлено, что биогеография
пелагических конодонтовых фаун в ордовике определяется климатической зональностью, а биогео-
графические характеристики фаун мелководно-морских бассейнов – уровнем их эндемичности,
позволяющим оценивать взаимное географическое расположение палеобассейнов. Показан вклад
биогеографического районирования конодонтов в развитие представлений о палеогеографии Во-
сточно-Европейский платформы и западной части Центрально-Азиатского орогенного пояса.
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ВВЕДЕНИЕ
Характерной особенностью ордовикского пе-

риода является высокое стояние уровня моря,
широкое развитие эпиконтинентальных морей и
сильно меняющийся климат – от экстремально
теплого с широко распространенными аноксид-
ными обстановками осадконакопления в раннем
ордовике [78, 107], до крупнейшего оледенения в
истории Земли в конце периода [47]. В ордовике
произошло два важнейших биотических события:

– ранне-среднеордовикская вспышка биораз-
нообразия морских организмов, известная как
великое событие ордовикской биодиверсифика-
ции [92];

‒ позднеордовикское катастрофическое вы-
мирание почти 85% всех морских видов организ-
мов [93].

Согласно глобальным палеогеографическим
реконструкциям основные континенты в ордови-
ке располагались в южном полушарии Земли на
значительном удалении друг от друга [29, 46]. Это
представление основано на результатах палео-

магнитных исследований и изучении бентосной
фауны, преимущественно трилобитов и брахио-
под, биогеографическая дифференциация кото-
рых в ордовике была исключительно высокой
[110]. Палеомагнитные исследования позволяют
определить широтное положение изученного
разреза по отношению к палеополюсу, а биогео-
графические характеристики фаунистических
групп, сильно зависящие от литофациальных
особенностей разрезов и уровня изученности,
выявить относительную удаленность или бли-
зость палеобассейнов.

В настоящее время для уточнения ордовик-
ских палеогеографических реконструкций ис-
пользуются результаты датирования зерен обло-
мочного циркона, данные о седиментационных
и геодинамических обстановках формирования
осадочных и магматических образований [40].

Предпринимались попытки использования
для палеореконструкций не только бентосных, но
и пелагических групп фауны. При этом было
установлено, что биогеографическое райониро-
вание планктона в большей степени отражает
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особенности климата и океанической циркуля-
цией (температуру поверхностных вод, соле-
ность, освещенность, приток питательных ве-
ществ), чем относительное расположение палео-
континентов [90, 109, 110]. Анализ распределения
граптолитов и хитинозой позднего ордовика вы-
явил их отчетливую биогеографическую широт-
ную зональность, сопоставимую с распределением
современных планктонных фораминифер [109, 110].
Изучение позднеордовикских радиолярий пока-
зало существование когерентных тропических
провинций [37]. Однако большинство пелагиче-
ских групп фауны, в том числе наутилоидеи и
фитопланктон, характеризуются слабой изучен-
ностью, тафономической неустойчивостью, отсут-
ствием подходящих фаций и/или низким биостра-
тиграфическим потенциалом, что ограничивает
их использование в глобальных биогеографиче-
ских построениях.

Одной из наиболее распространенных и стра-
тиграфически значимых пелагических фаун па-
леозоя являются конодонты, которые начали
свое развитие в среднем кембрии, а к концу ран-
него ордовика достигли максимального таксоно-
мического разнообразия [98]. В настоящее время
конодонты ордовика относительно хорошо изу-
чены на многих палеоконтинентах, разработаны
их зональные последовательности, определены
их биофациальные и биогеографические осо-
бенности [82, 101]. Мнения о биогеографической
приуроченности тех или иных конодонтовых
комплексов приводятся во многих публикациях
однако, современные крупные обобщения по
биогеографии ордовикских конодонтов отсут-
ствуют. Данные по распространению этой группы
фауны не учитываются в современных палеогео-
графических построениях, поскольку считается,
что природа и образ жизни конодонтов оконча-
тельно не установлены [112].

Целью статьи является анализ имеющихся
глобальных и региональных палеогеографиче-
ских реконструкций для ордовикского периода,
обзор биогеографического районирования коно-
донтов и степени влияния данных о них на регио-
нальные палеогеографические реконструкции
ордовика западной части Центрально-Азиатско-
го складчатого пояса и Восточно-Европейской
платформы. С использованием данных авторов,
полученных более чем за тридцать лет изучения
конодонтов, уточнены палеогеографические ре-
конструкции ордовика для этих регионов.

ГЛОБАЛЬНЫЕ ПАЛЕОГЕОГРАФИЧЕСКИЕ 
РЕКОНСТРУКЦИИ

Глобальные палеогеографические реконструк-
ции представляют собой картографические изоб-
ражения положения палеоконтинентов и палео-
океанов в различные отрезки геологического вре-

мени в рамках теории тектоники литосферных
плит. Первые подобные карты для мезозоя были
созданы в 1930-х гг. [115]. К 1970-м годам карты
были составлены на все интервалы фанерозой-
ской истории Земли, включая ордовикский пери-
од [6, 52, 66, 85, 95, 125]. Широтное расположение
ордовикских палеоконтинентов на первых палео-
географических картах основывалось на имею-
щихся палеомагнитных данных, а меридиональ-
ное – на представлениях о тектоническом разви-
тии Земли и, реже, на биогеографии бентосной
фауны [86, 95, 125].

Наиболее известны палеогеографические ре-
конструкции А.М. Циглера и Х. Скотиза, которые
разрабатываются и уточняются уже более 50 лет
[83–85] (рис. 1). Эти реконструкции были поло-
жены в основу палеогеографических построений
российских ученых [2], а также палеогеографиче-
ских и литофациальных карт Я. Голонки [49, 50]
(см. рис. 1) и Рональда Баркли [126].

Палеогеографические реконструкции для ран-
него палеозоя уже более 30 лет разрабатывают
Т. Торсвик и Р. Кокс [32, 104, 106]. Для уточнения
палеогеографических карт они активно исполь-
зовали данные по биогеографическому распро-
странению брахиопод, а в последние годы – мате-
риалы по крупным изверженным провинциям,
кимберлитам и кинематике литосферных плит
[например, 39]. Ими разработана программа
GMAP [127], которая позволяет интерактивно из-
менять положения континентов при внесении
новых палеомагнитных данных. Программа ши-
роко используется исследователями для палео-
географических построений [57, 63, 105] (см. рис. 1).

В последние годы широкое распространение
приобрели интерактивные палеогеографические
модели проекта EarthByte [128], которые создаются
в программе GPlates [129] с учетом палеомагнит-
ных, биогеографических, палеоклиматических и
тектонических данных. С помощью программы
GPlates [129] представлены палеографические ре-
конструкции Х. Скотиза и других исследователей
[35, 49, 84] (см. рис. 1). Существуют и менее из-
вестные глобальные палеографические модели,
включающие реконструкции для ордовикского
периода, например, разработки Г. Стамфли и
Х. Верарда [96, 111, 112] (см. рис. 1).

Все современные палеогеографические рекон-
струкции разных авторов сходны в основных чер-
тах. На них выделяются четыре крупных конти-
нента – Гондвана, Балтика, Сибирь, Лаврентия и
множество континентальных блоков меньшего
размера. Все континенты располагаются в южном
полушарии, а северное полушарие занимает оке-
ан Панталасса. Гондвана, включающая террито-
рии современной Африки, Австралии, Антаркти-
ды, Южной Америки, Аравийского полуострова,
Индии и Мадагаскара, является самым крупным
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Рис. 1. Наиболее распространенные глобальные палеогеографические реконструкции ордовика (по данным [50, 84, 106],
с изменениями дополнениями)
(а) – поздний ордовик (б) – 460 млн лет (в) – 460 млн лет 
1 – океаны и моря с океанической корой; 2 – континенты и континентальные блоки; 3 – области континентальной
коры, которые были подвергнуты тектонической переработке в последующие эпохи; 4 – зоны субдукции; 5 – зоны
спрединга; 6 – трансформные разломы; 7 – области развития эвапоритов
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палеоконтинентом и занимает пространство от
Южного полюса до экватора. Балтика в начале
ордовике располагается в относительно высоких
широтах, а концу среднего ордовика перемещает-
ся в экваториальную зону. Лаврентия, включаю-
щая территории Северной Америки, Гренландии
и части Шотландии, а также Сибирь на протяже-
нии всего ордовика располагались в экваториаль-
ных широтах.

Континентальные блоки Авалония (Ньюфа-
ундленд, Англия, Уэльс, южная часть Ирландии и
часть Западной Европы), Сибумасу (Мьянма, за-
падная часть Таиланда, западная часть Малайзии,
Суматра), Аннамия (Индокитай), Северный Ки-
тай и Южный Китай, Тарим, Перуника (Богемия)
окружают Гондвану на западе и востоке.

В окружении Гондваны находятся континен-
тальные блоки меньших размеров, входящие в
настоящее время состав мезозойско-кайнозой-
ских и палеозойских складчатых сооружений Та-
врид и Понтид (Турция), Казахстана, Гималаев,
Аргентинских Прикордильер и др. (см. рис. 1).

При общем сходстве всех глобальных палео-
географических реконструкций они отличаются
меридиональным расположением палеоконти-
нентов, расстояниями между ними, присутстви-
ем, положением и направлениями перемещения
отдельных континентальных блоков, а также по-
ложением древних зон спрединга и субдукции.
На реконструкциях данные зоны помещаются в
значительной степени на основе интерпретаций
и часто не подкреплены данными о существова-
нии комплексов океанической литосферы и ост-
ровных дуг конкретного возрастного интервала.

Различия в палеогеографических картах во
многом связаны с тем, насколько исследователи
учитывают палеогеографические и биогеографи-
ческие построения по конкретным регионам.
Так, на реконструкциях Х. Скотиза [84] и Я. Го-
лонки [50] показана крупная Кипчак‒Тувино‒
Монгольская островная дуга, объединяющая все
надсубдукционные комплексы Центрально-Ази-
атского пояса [88]. Однако существование такой
структуры подвергается сомнению, т.к. противо-
речит имеющимися геологическими и палеонто-
логическими данными [35, 118]. В реконструкци-
ях Т. Торсвика и Р. Кокса не были учтены опуб-
ликованные данные российских исследователей
по Восточно-Европейской платформе [35, 106].

РЕГИОНАЛЬНЫЕ 
ПАЛЕОГЕОГРАФИЧЕСКИЕ 

РЕКОНСТРУКЦИИ
Региональные палеогеографические рекон-

струкции на ордовикский период в настоящее
время созданы почти для всех континентов, па-
леобассейнов или блоков земной коры. Наиболее

детально в палеогеографическом отношении изу-
чено восточное побережье палеоокеана Япетус и
окружающие его континентальные блоки Лав-
рентии, Балтики, Иберо-Арморики, Перуники и
Авалонии, где изучение ордовика имеет длитель-
ную историю. В многих, предложенных разными
авторами региональных реконструкциях этого
региона, положение и перемещение палеоконти-
нентов определяется биогеографическими харак-
теристиками брахиопод, трилобитов, остракод и
моллюсков [64, 117].

Региональные палеогеографические рекон-
струкции Аргентинских Прикордильер, Канад-
ской Арктики, Северного и Южного Китая в зна-
чительной степени опираются на биогеографиче-
ские данные [15]. В то же время ордовикские
палеогеографические реконструкции для Восточ-
но-Европейской платформы и западной части
Центрально-Азиатского орогенного пояса (па-
леозоиды Казахстана и Тянь-Шаня) до сих пор
основаны на данных геологических и палеомаг-
нитных исследований [53, 54, 58, 116, 118]. Фауна
ордовика здесь относительно слабо изучена и
редко используется в региональных палеогеогра-
фических построениях.

В связи с этим биогеографические характери-
стики конодонтов, которые хорошо изучены в
этих регионах, могут быть дополнительным ин-
струментом определения расстояния между от-
дельными частями палеобассейнов и уточнения
палеогеографических реконструкций.

ПАЛЕОГЕОГРАФИЧЕСКИЕ 
РЕКОНСТРУКЦИИ ВОСТОЧНО-
ЕВРОПЕЙСКОЙ ПЛАТФОРМЫ

Согласно современным представлениям па-
леоконтинент Балтика был обособлен в ордовик-
ское время от других крупных континентальных
блоков и дрейфовал в северном направлении от
относительно высоких широт в приэкваториаль-
ную зону, поворачивалась против часовой стрел-
ки [31, 33, 87]. Расположение Балтики обоснова-
но высоким уровнем эндемизма всех бентосных
фаун, в том числе трилобитов и брахиопод,
уменьшающимся к позднему ордовику, а смеще-
ние от высоких к низким широтам – палеомаг-
нитными и лито-фациальными данными, указы-
вающими на смену холодноводных пород на теп-
ловодные [29].

В настоящее время ордовикские отложения
распространены только в северо-западной и цен-
тральной частях Восточно-Европейской платфор-
мы (Балтоскандийский и Московский палеобас-
сейны), на западной периферии платформы вдоль
Донецо-Припятского вала (Подолия), на ее севе-
ро-востоке (Тимано-Печерский регион и При-
полярный Урал) и юго-востоке (Прикаспийская
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синеклиза), где они известны по основном по
геофизическим данным (рис. 2, а).

Однако в ордовике область осадконакопления
была значительно больше и включала террито-
рию Норвегии, Швеции и часть внутренних тер-
риторий Восточно-Европейской платформы. До-
казательством этого является наличие пород ор-
довикского возраста в грабенах в окрестностях
г. Осло (Норвегия), района Даларны (Швеция) и
на юге Финляндии, где фауна ордовика сохрани-
лась в обломочных породах девонского метеорит-
ного кратера [82, 108]. Также среди ксенолитов
кимберлитовых трубок Юго-восточного Беломо-
рья встречаются многочисленные обломки кар-
бонатных и терригенных пород ордовикского
возраста [3]. Здесь на основании изучения коно-
донтов из ксенолитов была реконструирована
мощная ордовикская часть осадочного чехла
платформы, размытая в ходе позднепалеозойской
геологической истории региона [10] (см. рис. 2, а).

Всех этих немногочисленных прямых свиде-
тельств об обширном эпиконтинентальном бас-
сейне в ордовике недостаточно для установления
точных контуров возможных областей развития
суши во внутренних частях платформы. Поэтому
палеогеографические реконструкции разных ис-

следователей имеют значительные отличия [50,
69, 94, 105]. Кроме того, многие исследователи
не учитывают весь комплекс данных по ордовик-
ским отложениям на Восточно-Европейской
платформе. Так, в реконструкции С. Слиаупа с
соавт. [94], не учитывается существование погру-
женного ордовика на о. Колгуев (северо-восток
Восточно-Европейской платформы), а в рекон-
струкциях других исследвателей [50, 105] не учте-
ны данные по Юго-восточному Беломорью (см.
рис. 2, б; рис. 3). Данные по распространению фа-
уны на платформе используют в своих палеогео-
графических построениях только Т. Торсвик и
Р. Кокс [32, 104, 106], указывая на сходство фау-
ны среднего ордовика Балтоскандии и Тимано-
Печорской части платформы, а значит на суще-
ствование морского бассейна, соединявшего в
это время противоположные части платформы.

ПАЛЕОГЕОГРАФИЧЕСКИЕ 
РЕКОНСТРУКЦИИ ЗАПАДНОЙ ЧАСТИ 

ЦЕНТРАЛЬНО-АЗИАТСКОГО 
СКЛАДЧАТОГО ПОЯСА

Центрально-Азиатский складчатый пояс яв-
ляется наиболее крупной и сложно построенной

Рис. 2. Распространение ордовикских отложений на Восточно-Европейской платформе и ее палеогеографическая ре-
конструкция.
(а) – ордовикские отложения Восточно-Европейской платформы (ВЕП); (б) – палеогеографическая реконструкция
ВЕП для позднего ордовика (по [94]).
1–2 – области: 1 – распространения отложений ордовика (в настоящее время), 2 – отсутствия отложений ордовика (в
настоящее время); 3 – складчатые сооружения обрамления ВЕП; 4 – местонахождения палеонтологических остатков
ордовика в брекчиях метеоритных кратеров и кимберлитовых трубок: 1 – район Даларны в Южной Швеции, 2 – южная
Финляндия (по [108]), 3 – Юго-Восточное Беломорье (по [10]); 5 – области суши; 6–10 – отложения: 6 – грубообломоч-
ные, 7 – карбонатно-терригенные, 8 – карбонатные, 9 – грауваковых турбидитов; 10 – изопахиты (м); 11 – граница ВЕП

(а) (б)

1

2 3

1
2

2

3

4 5 6 7 8 9 10 11

20° 30° 40°

40°

50°

50°

50°

60°

60°

БАРЕНЦЕВО МОРЕ

   КАСП
И

Й
СКОЕ 

М
ОРЕ

ЧЕРНОЕ МОРЕ

100100100

100100100

100100100

100100100

100
100
100

505050

505050

200200200

200200200

300300300

Киев

Москва

Волгоград

Уфа

Архангельск

2000
2000
2000

1000
1000
1000

500
500
500

400400400

??
??

??
??

??

??

БАЛТИЙ
СК

О
Е 

М
О

РЕ



8

ГЕОТЕКТОНИКА  № 6  2022

ТОЛМАЧЕВА, ДЕГТЯРЕВ

структурой Азии, сформировавшейся в результате
геологической эволюции Палеоазиатского океана
в течение неопротерозоя–начала мезозоя. В строе-
нии пояса участвуют многочисленные блоки с
докембрийской корой, а также протяженные
тектонические зоны, сложенные различными ин-
тенсивно дислоцированными палеозойскими ком-
плексами [4].

За все годы изучения Центрально-Азиатского
складчатого пояса было предложено огромное
количество самых разных палеогеографиче-
ских/палеотектонических моделей его развития в
палеозое [7, 18, 40, 49, 53, 54, 58, 65, 116, 118‒120].

Некоторые палеогеографические модели за-
падной части Центрально-Азиатского складчато-
го пояса, включают и реконструкции для ордо-
викского периода [21, 40, 49, 54, 65, 77, 116, 118, 120].

Общей чертой всех реконструкций ордовика,
является расположение палеозоид Казахстана в
экваториальных широтах между восточным об-
рамлением Гондваны и палеоконтинентами Си-
бирь и Балтика в виде нескольких континенталь-
ных блоков с докембрийским фундаментом,
окруженных рядом островных дуг (рис. 4, рис. 5,
рис. 6, рис. 7). Реконструкции различаются коли-

чеством блоков, их названиями и взаимным рас-
положением друг относительно друга.

В большей части палеогеографических моде-
лей не ставится задача реконструировать точное
палеогеографическое положение тех или иных
структур Казахстана в геологическом прошлом.
Эти модели в основном иллюстрируют локаль-
ные представления о тектонической эволюции
региона и отображают собственные данные авто-
ров моделей по геологии конкретных регионов.
Биогеографические особенности фауны обычно
не принимаются во внимание, как и не оценива-
ются расстояния между крупными палеоконти-
нентами и отдельными континентальными бло-
ками (см. рис. 1, в).

К созданию палеогеографических реконструк-
ций биогеографические данные активно привлека-
ются только Т. Торсвиком и Р. Коксом [46] (см.
рис. 5). На основании сходства трилобитов Казах-
стана с фаунами Австралии и Северного Китая в
раннем и среднем ордовике, отсутствия биогеогра-
фических связей с Южным Китаем в раннем и
среднем ордовике и их появлением в позднем ордо-
вике Таримский, Тянь-Шаньский, Чу-Илийский и
Чингиз-Тарбагатайский блоки (соответствующие
блокам на реконструкции Д. Шенгера [88]), были

Рис. 3. Палеогеографические реконструкции Восточно-Европейской платформы (по данным [50, 106], с изменениями).
(а) – поздний ордовик; (б) – 460‒450 млн лет.
1–2 – области суши: 1 – высокой, 2 – низкой; 3–4 – моря: 3 – мелководные, 4 – глубоководные; 5 – океанические
бассейны; 6–9 – типы ордовикских отложений: 6 – аргиллиты, сланцы, 7 – песчаники, алевролиты, 8 – песчаники,
сланцы, 9 – карбонаты; 10 – зоны субдукции; 11 – зоны спрединга; 12 – трансформные разломы; 13 – эвапориты;
14 – карбонатные рифогенные постройки; 15 – вулканиты
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расположены на значительном удалении от окра-
ин Сибири и вблизи Австрало-Азиатской части
Гондваны [34, 48, 62, 77, 105].

В реконструкциях Алтае-Саянский блок был
размещен рядом с Гондваной в раннем и позднем
ордовике, а Северный Китай помещен между Си-
бирью и блоками Казахстана [77]. Только в по-
следней реконструкции были учтены разработки

других исследователей и Северный Китай пере-
мещен к востоку от казахстанских блоков [35].

Общее сходство трилобитов и брахиопод Ка-
захстана с фаунами Австрало-Азиатского сектора
Гондваны, отмечаемое многими авторами, объ-
яснялось не только близостью этих регионов, но
и наличием превалирующих течений, которые
предполагаются на основании палеоклиматиче-

Рис. 4. Палинспастическая реконструкция для Северной Евразии для позднего ордовика (450 млн лет) по данным [54].
Микроконтиненты и блоки с континентальной корой: АМ – Алайский, СМ ‒ Сырдарьинский, ХММ ‒ Ханты-Мансий-
ский, ВУМ ‒ Восточно-Уральский, ККК ‒ Карабогазский, Бечасынский, Амударьинский и Каракумский.
Островные дуги: ТД ‒ Тагильская, ХМД ‒ Ханты-Мансийская, ЕД ‒ Ерементауская, БД ‒ Бощекульская, ЧД – Чин-
гизская.
1 – области суши, лагунные и прибрежные бассейны; 2 – шельфовые и глубоководные бассейны, континентальные
склоны и их подножья, рифы и соленосные бассейны; 3 ‒ океанические бассейны; 4 ‒ известково-щелочные вулка-
ниты и интрузивы: а – островных дуг, б – активных континентальных окраин; 5 – зоны субдукции; 6 – трансформные
разломы, крупные сдвиги и континентальные рифты
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Рис. 5. Палеогеографические реконструкции ордовика Восточной Гондваны (по данным [40, 120], с изменениями).
(а) – для среднего ордовика (460 млн лет); (б) ‒ для интервала 500–420 млн лет.
Континентальные блоки и зоны: АН ‒ Аннамия, ЮК ‒ Южный Китай, СК ‒ Северный Китай, Т ‒ Тарим вместе с со-
седними мелкими блоками, ИК – Индокитай, ЮК‒Л ‒ Южный Куантанг и Лхаса, С – Сибумасу, ВЧ ‒ Бощекуль-
Чингизская, СК ‒ Степняк-Кокчетавская и Северо-Тяньшаньская.
1 ‒ океанические области; 2 – континенты, крупные блоки и зоны с континентальной корой; 3 ‒ крупные континен-
тальные блоки Восточной Азии в структуре северной окраины Гондваны; 4 – зоны субдукции; 5 ‒ зоны спрединга
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Рис. 6. Положение блоков Казахстана относительно Австрало-Азиатского сегмента Гондваны в позднем ордовике
(455 млн лет) (по данным [74] с изменениями).
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ских и палеоокеанологических реконструкций
[46, 48, 70, 72, 74–76] (см. рис. 6).

На основании находок в Малом Каратау (Юж-
ный Казахстан) регионально эндемичного пред-
ставителя конодонтового рода Serratognathus бло-
ки Казахстана помещались в относительной бли-
зости от Австрало-Азиатского сектора Гондваны
[5, 122] (рис. 7).

Биогеографические данные также учитыва-
лась при реконструкции расположения конти-
нентальных блоков Восточной Гондваны. Уда-
ленное друг относительно друга положение Се-
верного и Южного Китая предполагалось на
основании отмеченного в начале 1970-х гг. резко-
го различия ордовикской фауны [55].

Сходство позднекембрийских трилобитов, ор-
довикских моллюсков, строматопороидей, бра-
хиопод, хитинозой и конодонтов служило доказа-
тельством палеогеографической близости Южно-
го Китая и северо-западной Австралии [27].

В тоже время Северный Китай и Тарим распо-
лагался между Лаврентией и Сибирью на значи-
тельном удалении от континентальных блоков
Восточной Гондваны, в том числе, на основании
предполагавшегося сходства ордовикских коно-
донтов Северного Китая и Сибири [35, 51].

Однако ни одна из предложенных к настояще-
му времени реконструкций не учитывает весь
объем имеющихся геологических и биогеографи-
ческих данных.

БИОГЕОГРАФИЧЕСКОЕ РАЙОНИРОВАНИЕ 
ПО КОНОДОНТАМ ОРДОВИКСКИХ 

БАССЕЙНОВ

Конодонты являются одной из наиболее зна-
чимых для стратиграфии, многочисленных и ши-
роко распространенных фаунистических групп,
позволяющих проводить расчленение и корре-
ляцию ордовикских толщ широкого спектра фа-
ций – от мелководных карбонатов эпиконтинен-

Рис. 7. Палеогеографическая реконструкция Австрало-Азиатского сегмента восточной Гондваны для флоского яруса
нижнего ордовика, (по данным [122], с изменениями).
1 – океаны; 2 – области суши; 3 – морские бассейны; 4 – континентальные блоки Пери-Гондваны; 5 – островные
дуги; 6 – зоны субдукции; 7 – современные границы континентов в составе Гондваны; 8 – местонахождения коно-
донтов – региональных эндемиков Австралоазиатской биогеографической провинции (Serratognathus bilobatus,
S. diversus, S. extensus и др.)
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тальных морей и прибрежного шельфа до глубо-
ководных кремнистых отложений пелагиали.
Таксономический состав комплексов конодонтов
ордовика относительно хорошо изучен на многих
континентах. Однако до недавнего времени отсут-
ствовали какие-либо четкие представления об об-
разе жизни и обитании этой группы фауны, связи
таксономического состава их комплексов с опре-
деленными фациями и общепринятые биогеогра-
фические построения [98].

Уже первые исследования конодонтов из цен-
тральных частей Североамериканской платформы
показали их существенные отличия от одновоз-
растных фаун Скандинавии, Англии и Аппалач-
ских гор [99]. На этом основании были выделены
Мидконтинентальная и Северо-Атлантическая
крупные биогеографические провинции, кото-
рые до настоящего времени широко используют-
ся в качестве биогеографических подразделений,
отражающих скорее климатические характери-
стики палеобассейов, чем их географическую
приуроченность [18, 24, 79, 100, 101].

Хотя высказывались мнения, что эти две про-
винции, возможно, характеризуют глубины па-
леобассейнов, но большинство исследователей
придавали бóльшее значение именно темпера-
турному фактору [18, 20, 24, 60].

К Мидконтинентальной провинции были от-
несены конодонты из центральной части Север-
ной Америки, Сибирской платформы, Северного
Китая и Австралии, а к Северо-Атлантической
провинции конодонты северо-запада Восточно-
Европейской платформы, Англии и Центральной
Европы [22, 101]. С. Бергстрем в своих рекон-
струкциях [22] объединил северо-запад Восточ-
но-Европейской платформы и восточную склад-
чатую окраину Северной Америки (Аппалачи)
в единую Балтийскую провинцию. Согласно дру-
гому мнению эти регионы представляли различ-
ные Балтоскандийскую и Аппалачскую провин-
ции [73].

Для среднего ордовика из Мидконтиненталь-
ной провинции была выделена провинция Се-
верного Китая, а из Северо-Атлантической —
Прекордильерская провинция, которая соответ-
ствовала Аппалачской провинции С. Полер и
К. Барнса, а также включала конодонтовую фау-
ну восточной и западной Гондваны [18].

С.В. Дубинина [5] выделила между холодно-
водными и тепловодными областями Северо-Ат-
лантической и Мидконтинентальной провинций
переходную область, к которой были отнесены
Южный Казахстан, Западный Ньюфаундленд,
Аргентина и Южный Китай. По другой класси-
фикации Северный Китай и Австралия выделя-
лись в умеренно тепловодную Австрало-Азиат-
скую провинцию [114].

Накопление данных по конодонтам приводи-
ло к выделению новых биогеографических про-
винций, при этом их иерархии не придавалось
большого значения. Применение терминов про-
винция, фаунистический регион, царство/об-
ласть часто использовались условно.

Биогеографическим подразделениям традици-
онно давались географические названия. Един-
ственная попытка назвать выделенные провин-
ции по типичным таксонам конодонтов – “His-
tiodella” (Мидконтинентальная провинция) и
“Periodon” (Северо-Атлантическая) не нашла сво-
его продолжения [60]. Несколько раз при выделе-
нии биогеографических подразделений применя-
лись методы математический статистики [22, 28,
101]. Эти попытки оказались непродуктивными и
неоднозначными.

Первый шаг к современному биогеографиче-
скому районированию сделал Ян Расмуссен [80],
который, при анализе таксономического состава
конодонтов из Скандинавии и восточной части
Северной Америки, заметил, что Северо-Атлан-
тический облик комплексам из Северной Амери-
ки придают виды Dapsilodus viruensis, Paroistodus
horridus, Ansella spp., Periodon spp., Protopandero-
dus spp., и “Walliserodus” spp., которые характер-
ны и для северо-запада Восточно-Европейской
платформы (рис. 8). Следовательно, виды широ-
кого географического распространения, приме-
шиваясь к комплексам относительно более мел-
ководноморских фаун, создают ложное впечатле-
ние о провинциальности самих платформ. Это
предположение привело к пониманию того, что
для биогеографического анализа конодонтовых
фаун необходимо вычленять из них космополит-
ные/пелагические формы конодонтов [17].

Основная проблема в реализации этого подхо-
да к биогеографическому районированию заклю-
чалась в отсутствии данных о том, какие виды ко-
нодонтов были пелагическими и имели широкое
географическое распространение. К достоверно
пелагическим видам относились только наиболее
широко распространенные таксоны, в том числе,
встречающиеся в наиболее глубоководных отло-
жениях ордовика – кремнистых породах палеозо-
ид Казахстана, юго-восточной Австралии и Шот-
ландии [5, 16, 67, 102, 124].

К такими пелагическими видами конодонтов
относятся Oepikodus evae, Spinodus spinatus, Drepa-
nodus arcuatus, Paroistodus horridus, Bergstroemog-
nathus extensus, Paroistodus proteus, Paracordylodus
gracilis, некоторые виды родов Periodon, Pygodus,
Protoprioniodus, Protopanderodus, Histiodella, Ansel-
la [89]. Пелагический образ ряда других конодон-
тов – представителей рода Panderodus, Drepanois-
todus и других конических форм – только предпо-
лагался, исходя из увеличения их численности в
более глубоководных биофациях [73].
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Следующим шагом к созданию современного
биогеографического районирования конодонтов
стало предложение о выделении для раннего ор-
довика двух крупных биогеографических единиц
по аналогии с биогеографической схемой совре-
менных акваторий – биогеографического царства
мелководных морей с глубинами, не превышаю-
щими 200 м, и царства пелагиали открытых мо-
рей [121].

Каждое царство была разделено на тропиче-
скую, умеренно-тепловодную и холодноводную
климатические зоны в зависимости от географи-
ческого положения.

В областях мелководного моря были выделены
провинции [121] (рис. 9):

‒ Балтоскандийская (в холодноводной зоне);
‒ Южно-Китайская и Аргентинская (в уме-

ренно тепловодной зоне);
‒ Лаврентийская, Австралийская и Северо-

Китайская (в тропической зоне). Считалось, что

мелководноморские (неритовые) фауны были в
значительной степени эндемичными и таксоно-
мически разнообразными, а пелагиаль заселялась
сообществами конодонтов с широким географи-
ческим или космополитным распространением и
низким разнообразием [121].

Но, несмотря на появление теоретической ба-
зы для биогеографического районирования коно-
донтов, дальнейшие шаги по его созданию были
невозможны из-за неясности, какие виды коно-
донтов являются пелагическими, а какие мелко-
водными. Изучение глубоководных отложений
окраин палеоконтинентов, в которых смешива-
лись пелагические и неритовые конодонтовые
фауны, пролило свет на проблему.

Только в последнее время список пелагиче-
ских видов конодонтов стал расширяться, благо-
даря изучению этой группы фауны из кремни-
стых отложений Казахстана и Австралии. Так из
кремнистых пелагических отложений юго-во-
сточной Австралии было определено 28 видов и

Рис. 8. Распространение биофации Protopanderodus-Periodon в окраинных морях Япетуса, (по данным [80], с измене-
ниями).

Мидконтинентальная
провинция

Лаврентийская провинция

Биофация
Protopanderodus–

Periodon

Северо-Атлантическая
провинция

Атлантическая
(Балтоскандийская)

провинция

Рис. 9. Биогеографическое районирование мелководной области раннего ордовика, (по данным [121], с изменениями).
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3 таксона неясной видовой принадлежности [123].
В кремнистых породах ордовика палеозоид Ка-
захстана было обнаружено 53 таксона конодон-
тов, из них 14 таксонов, определенных в откры-
той номенклатуре [12, 38, 102].

Хотя эти новые данные существенно допол-
нили характеристику экваториальной зоны от-
крытоморской биогеографической области, об-
щее таксономическое разнообразие конодонтов
пелагиали пока считается более низким, чем раз-
нообразие конодонтов неритовой зоны. Только
на двух стратиграфических интервалах (флос-
ский, низы дарривильского ярусов) количество
найденных видов конодонтов сопоставимо с
разнообразием конодонтов в неритовых отложе-
ниях [102].

Подтвердился и общий космополитный харак-
тер пелагических конодонтовых комплексов, хо-
тя ряд таксонов, описанных из кремней Казахста-
на, неизвестны или редко встречаются в более
мелководных отложениях [102, 123]. Эти таксоны
возможно относятся к мезо- или эпипелагиче-
ским формам конодонтов.

ГЛОБАЛЬНАЯ БИОГЕОГРАФИЯ 
КОНОДОНТОВ

Биогеографические построения как современ-
ных, так и ископаемых морских фаун основыва-
ются на географическом распространении энде-
мичных таксонов.

Для пелагической фауны современных океа-
нов характерно широкое географическое распро-
странение и очень низкий уровень эндемично-
сти, который, как правило, определяется мезо- и
батипелагическими видами [36]. В то же время
количество эндемичных видов в мелководных
морских бассейнах достигает 80% и более в зави-
симости от уровня изолированности бассейнов и
общего количества таксонов [36].

Такая закономерность наблюдается и у коно-
донтов ордовика. Подавляющее количество так-
сонов конодонтов из кремнистых отложений
Казахстана имеют пандемическое или космопо-
литное распространение, тогда как мелководные
отложения, особенно тепловодных бассейнов, на-
пример, Сибирской платформы, содержат иногда
до 90% эндемичных форм [36].

Это подтверждает, что биогеографическое
районирование этой группы фауны может соот-
ветствовать биогеографическому распростране-
нию современных планктонных организмов и
определяться теми же палеогеографическими
параметрами, как и в настоящее время, то есть,
барьерами в виде суши, глубиной и соленостью
бассейнов.

Биогеографическое царство открытого моря

Биогеографическое царство открытого моря в
ордовике характеризуется ассоциациями пелаги-
ческих конодонтов, населявших области пелагиа-
ли океанов и морей и сохранившихся в глубоко-
водных отложениях континентальных шельфов,
разрезах океанических и островодужных ком-
плексов. Для этого биогеографического подраз-
деления предполагается существование трех ши-
ротных климатических зон, которые выделяются
для биогеографического царства мелководного
моря [121].

Все местонахождения кремнистых, преиму-
щественно, биогенных (радиоляриевых) толщ пе-
лагиали (Казахстан, Южный Урал, юго-восточ-
ная Австралия, южная Шотландия) приурочены
к палеобассейнам, находившимся в ордовике в
тепловодной климатической зоне) (рис. 10).

На расположение этих регионов в тропиче-
ских широтах указывают не только палеомагнит-
ные данные, но и присутствие радиоляритов, на-
копление которых как в настоящее время, так и в
ордовике происходит в пределах экваториальной
зоны [21, 37].

Осадки пелагиали ордовикского времени вне
экваториальной зоны достоверно не известны,
так как они, вероятно, сложены маломощными
тонко-терригенными породами и не охарактери-
зованы органическими остатками. Состав пела-
гических конодонтов, обитавших в относительно
высоких широтах, нам известен только из разре-
зов Балтики, Европы, Южного Китая и южной
части Гондваны, где смешиваются пелагические
и неритовые фауны конодонтов [15, 97].

Среди конодонтовых фаун раннего ордовика
этих регионов не встречается ряд видов, много-
численных в кремнях Казахстана и глубоковод-
ных отложениях континентальных окраин Лав-
рентии и других палеобассейнов экваториаль-
ной зоны ‒ это виды Kallidontus serratus,
K. corbatoi, Tropodus sweeti, Protopanderodus grada-
tus, Bergstroemognathus extensus, Prioniodus oepiki,
Oepikodus intermedius, Acodus longibasis, Hirsutodon-
tus sp. [102].

Отмеченная разница в составе конодонтовых
комплексов, по всей вероятности, определяет эк-
ваториальную и умеренно-тепловодную биогео-
графические климатические зоны (рис. 11).

При этом в раннем ордовике палеоконтинент
Балтика находится близко к границе экватори-
альной зоны. В хорошо изученных отложениях
северо-запада Восточно-Европейской платфор-
мы отсутствуют вышеперечисленные виды, одна-
ко на Южном Урале часть из них встречается в
нижнеордовикских радиоляриевых кремнях, по-
видимому, сформированных в палеоокеане вбли-
зи южного побережья Балтики [41].



ГЕОТЕКТОНИКА  № 6  2022

ПАЛЕОГЕОГРАФИЯ ОРДОВИКА: ВОЗМОЖНОСТИ И ОГРАНИЧЕНИЯ 15

Тепловодная и более холодноводная климати-
ческие зоны выделяются для отрытых морей в
позднем ордовике на основании географического
распространения вида Periodon grandis, элементы
которого многочисленны в глубоководных отло-
жениях экваториальных палеобассейнов, вклю-
чая Казахстан, очень редко встречаются на севе-
ро-западе Восточно-Европейской платформы и
отсутствуют в Европе [8, 44, 45, 56]. Пока недо-
статочно данных для выделения биогеографиче-
ских климатических зон в среднем ордовике.

Продолжая изучение конодонтов из кремни-
стых отложений экваториальной зоны, можно
предполагать, что полный состав пелагических
фаун конодонтов в точности еще не установлен и
может быть значительно шире. Некоторые виды
конодонтов, встречающиеся в мелководно-мор-
ских отложениях высокоширотных палеобассей-
нов Европы и Южного Китая (представители ро-
дов Baltoniodus, Amorphognathus, Microozarkodina),
имеют широкое географическое распростране-
ние, но не встречены в пелагических отложениях
Казахстана и других экваториальных регионов.
Присутствие этих и других видов на палеоконти-
нентах, удаленных друг от друга, может объяс-
няться их пелагическим образом жизни в уме-
ренно-тепловодной и холодноводной климати-
ческой зоне.

Биогеографическое районирование 
мелководных бассейнов и региональные 

палеогеографические реконструкции

Биогеографическое районирование мелковод-
но-морских конодонтов ордовика до сих пор не
разработано. Попыткам провести такое райони-
рование препятствовала большая дробность ба-
зовых биогеографических единиц, так как для
каждого крупного палеобассейна или палеокон-
тинента выделялась своя биогеографическая про-
винция на основании характерных только для нее
эндемичных таксонов конодонтов [121].

Объединение таких провинций в более крупные
подразделения, например, такие как Австроазиат-
ская провинция, не связанных с климатическими
поясами, основывается на таксонах более широко-
го распространения с ареалами в несколько па-
леобассейнов. Именно такие таксоны определяют
отсутствие географических преград или географи-
ческую близость палеобассейнов и дают основание
для палеогеографических реконструкций.

Палеоконтинент Балтика. Конодонты ордови-
ка Балтоскандийского палеобассейна, располо-
женного на северо-западной окраине Восточно-
Европейской платформы, относятся к одной из
наиболее хорошо изученных конодонтовых фаун
[19, 23, 59, 61, 68, 81].

При этом в биогеографическом отношении
этот бассейн уникален, так как достоверные реги-

Рис. 10. Глобальная палеогеографическая реконструкция для среднего ордовика, (по данным [84], с дополнениями) и
местонахождения конодонтов океанической биогеографической области.
1 – континенты и блоки с континентальной корой; 2–3 – широтные биостратиграфические зоны: 2 – экваториальная,
3 – умеренно-тепловодная и холодноводная; 4 – местонахождения конодонтов в кремнистых породах: 1 – Южная
Шотландия; 2 – Южный Урал; 3 – Казахстан; 4 – Восточная Австралия
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ональные эндемики здесь до сих пор не обнару-
жены [82, 97]. Все родовые таксоны конодонтов
Балтоскандийского палеобассейна встречаются и
на других континентах, включая Южный Китай и
Аргентину, а достоверное распознавание энде-
мичных видов затруднено либо недостаточной
изученностью, либо необъективностью опреде-
ления ископаемых таксонов.

Менее изучены конодонты ордовика цен-
тральной части платформы (Московская синек-
лиза), Тимано-Печорского региона, Северного и
Южного Урала [8, 10, 11, 13]. Имеющихся данных
достаточно для понимания того, что юго-восточ-
ная окраина платформы была населена конодон-
тами, отличными от таковых в Балтоскандийском
палеобассейне. Из ордовика Тимано-Печорского
региона описан эндемичный для Восточно-Евро-
пейской платформы род Pectonognathus, филоге-
нетическая линия которого существовавшая на
протяжении всего ордовика, включает несколько
последовательных видов [8].

В раннем ордовике его ареал был ограничен Ти-
мано-Печорским регионом, а в среднем и позднем
ордовике Pectonognathus распространяется во внут-
ренние части палеобассейна. Пути распростране-
ния Pectonognathus позволяют предполагать, что
мелководное эпиконтинентальное море на протя-
жении ордовике временно разделялось барьерами
между разными частями палеобассейна.

Во флосское время конодонты Юго-Восточ-
ного Беломорья и северо-запада Восточно-Евро-
пейской платформы принципиально отличались
от конодонтов Тимано-Печорского региона ука-
зывая на существование суши в районе современ-
ного Тиманского кряжа [10] (рис. 12). Заселение
Юго-Восточного Беломорья конодонтами Тима-
но-Печерского региона, включая ранних пред-
ставителей Pectonognathus, и их отсутствие в Бал-
тоскандийском палеобассейне позволяет предпо-
лагать, что в дапинское время суша существовала
в районе Ветреного пояса.

В середине дарривильского времени Pectonog-
nathus появляется в отложениях центральной ча-
сти платформы (Московская синеклиза), демон-
стрируя проникновение в бассейн центральной
части платформы теплых вод с севера [11] (см.
рис. 12, б). Таким образом, в позднем ордовике,
вероятно, существовали временные проливы, со-
единяющие бассейны на северной и южной окра-
инах платформы и позволяющие свободное сме-
шение фаун (см. рис. 12, б).

Проблема наличия палеогеографических свя-
зей Балтоскандийского бассейна и Приуральской
части платформы в раннем и среднем ордовике,
то есть существование моря, соединяющего за-
падную и восточную окраины платформы, до сих
пор решается неоднозначно. Немногочисленные
данные по бентосной фауне (трилобиты и беззам-

Рис. 11. Распространение биогеографических царств конодонтов от платформенных к абиссальным отложениям в
разных климатических зонах.
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ковые брахиоподы) среднего ордовика Южного и
Среднего Урала указывают на ее биогеографиче-
ское сходство с Балтоскандийским бассейном [1].
В то же время конодонты раннего ордовика Юж-
ного Урала свидетельствуют скорее об отсутствии
связи бассейнов Балтоскандии и восточной окра-
ины платформы в это время [13].

Происхождение, палеогеографическое распо-
ложение и время причленения к Восточно-Евро-
пейской платформе разных тектонических бло-
ков Европы (Перуника, Арморика, Авалония,
Малопольский блок) являются предметом дис-
куссий [91]. Решение ряда спорных аспектов па-
леогеографии этого региона основано, в том чис-
ле, на биогеографических характеристиках коно-
донтов.

Позднеордовикские конодонтовые фауны Ев-
ропы разделяются на Балтоскандийскую, Бри-
танскую и Средиземноморскую провинции [101].

Средиземноморская провинция, охарактери-
зованная видами Sagittodontina robusta и Scabbar-
della altipes, охватывает территории тектониче-
ских блоков Перуники и Арморики и считается
наиболее холодноводной. Конодонты этой про-
винции, изученные из разрезов Испании, Фран-
ции, Сардинии, Германии и Польши, по своему
таксономическому составу наиболее близки
Гондванским позднеордовикским конодонто-
вым сообществам, описанным из Ливии [25,
42‒45]. Этим подтверждается предположение о
географической близости блоков Арморики к

Рис. 12. Конодонты – региональные эндемики палеоконтинента Балтика и предполагаемые контуры суши в преде-
лах Восточно-Европейской платформы (ВЕП) в разные эпохи ордовика (по данным [11], с изменениями и допол-
нениями).
(а) – региональный эндемик – конодонт Pectinognathus khoreyvericus Melnikov: 1 ‒ Sd, 2 ‒ Pb и 3 ‒ Pa элементы. (б) – об-
ласти суши на Восточно-Европейской платформе в течение ордовика.
1–3 – предполагаемые области суши в ордовике: 1 – раннем, 2 – среднем, 3 – позднем; 4 – область отсутствия отло-
жений ордовика (в настоящее время); 5 – складчатые сооружения обрамления ВЕП; 6 – области распространения от-
ложений ордовика (в настоящее время); 7 – граница платформы; 8 – направление миграции фауны в ордовике на ВЕП
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окраинам западной Гондваны на протяжении
всего ордовикского времени.

Палеогеографическая близость Малопольско-
го блока Арморики к Гондване подтверждается
присутствием в разрезах северо-западной Поль-
ши вида Trapezognathus pectinatus, известного из
Северной Африки, и принципиальным различи-
ем в составе раннеордовикских фаун северо-за-
падной Польши и Балтоскандии, которое пред-
полагает существование широкого океана между
этими палеобассейнами [26, 42].

Для Британской провинции, включающей
блоки Авалонии (Шотландия, южная Ирландия,
Бельгия), в позднем ордовике характерны эле-
менты тепловодный конодонтовой фауны Севе-
ро-Американской платформы [30, 44, 101, 113].

Это является одним из доказательств дрейфа
блоков Авалонии в течении ордовика вблизи от
окраин Лаврентии и присоединении к континен-
тальному массиву Балтики только в самом конце
ордовика или даже в начале силура [42, 91].

Перикратонные блоки Восточной Гондваны.
В первых исследованиях региона отмечалось
биогеографическое сходство ордовикских коно-
донтов Австралии, Южного Китая и Тарима.
Вначале была выделена Австроазиатская биогео-
графическая провинция, объединяющая эти па-
леоконтиненты, а затем и Австралоазиатская су-
перпровинция, включающая тропическую зону
Восточной Гондваны ‒ Австралию и ее перифе-
рические блоки и Пери-Гондвану (Северный и
Южный Китай, Тарим, Индокитай и Сибумасу)
[71, 114].

Эта суперпровинция в раннем ордовике была
охарактеризована представителями родов Serratog-
nathus, Bergstroemognathus и Rhipidognathus, в начале
позднего ордовика видами рода Tasmanognathus, а в
конце позднего ордовика – Taoqupognathus и
Yaoxianognathus [114]. В составе Австралоазиатской
суперпровинции были выделены провинции,
соответствующие климатическим зонам – теп-
ловодные Австралийская и Северокитайская

Рис. 13. Биогеографическое районирование мелководноморских конодонтовых фаун Казахстана и окружающих реги-
онов.
1‒4 – биогеографические провинции: 1 – Сибирская; 2 – Австралоазиатская; 3 – Балтийская; 4 – Казахстанская;
5 – области, где конодонты ордовика не изучены и/или их биогеографическая принадлежность не выявлена; 6 – вы-
ходы ордовикских толщ в Казахстане на современном эрозионном срезе; 7 – местонахождения с изученными коно-
донтами; 8 – пути миграции конодонтовой фауны и близость палеобессейнов
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(Северный Китай, Тарим и Корея), а также уме-
ренно тепловодная Южнокитайская [121]. Казах-
стан был включен в состав Австралоазиатской су-
перпровинции на основании находки Serratog-
nathus в Малом Каратау [122] (рис. 13).

Данные для формирования других представле-
ний о биогеографии ордовикских конодонтов за-
падной части Центрально-Азиатского пояса по-
явились только недавно [12, 14]. Оказалось, что
мелководные конодонтовые фауны региона вклю-
чают виды широкого географического распро-
странения, встречающиеся на окраине Лаврен-
тии (Канадская Арктика) и Гондване, такие как
Aurilobus leptosomatus, Semiacontiodus? assymetri-
cus, Panderodus? nogami, Scolopodus? mufushanen-
sis и др. [12, 14].

Вид Panderodus? nogami известный, в том чис-
ле, из Аргентины, также является регионально
эндемичным таксоном Австралоазиатской био-
географической суперпровинции. Кроме того, в
Казахстане и на западе Северного Тянь-Шаня
найдены по крайней мере пять эндемичных ви-
дов, один из которых – Naimanodus degtyarevi, ха-
рактерен для нижней части дарривильского яруса
среднего ордовика Казахстана, Северного Тянь-
Шаня и Горного Алтая [9, 14] (рис. 14).

Высокий уровень эндемичности мелководной
конодонтовой фауны Казахстана является пока-

зателем ее как самостоятельной биогеографиче-
ской единицы. При этом отмечается ее слабая
связь с континентальными блоками Восточной
Гондваны и с Сибирью. На биогеографическую
связь, а значит и на относительную близость бло-
ков Казахстана и Сибири указывает и находка в
маматской свите хр. Чингиз в Восточном Казах-
стане вида Lenaeodus cf. L. bifidus, типичного для
нижнего ордовика Сибирской платформы.

Недостаточная изученность мелководных ко-
нодонтов Казахстана пока не позволяет разрабо-
тать достаточно детальные реконструкции взаим-
ного палеогеографического расположения кон-
тинентальных блоков и палеобассейнов западной
части Центрально-Азиатского складчатого пояса.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Вклад конодонтов в создание и уточнение гло-
бальных палеогеографических реконструкций
для ордовикского периода минимален из-за неяс-
ного биогеографического районирование, образа
жизни и систематического положения этой груп-
пы фауны. Конодонты, несмотря на их общепри-
знанный высокий стратиграфический потенциал,
до недавнего времени слабо использовались и в
региональных палеогеографических построениях.

Рис. 14. Биогеографические провинции на глобальной палеогеографической реконструкции среднего ордовика и ко-
нодонты – региональные эндемики Казахстанской и Австралоазиатской провинции.
(а) – биогеографические провинции среднего ордовика на глобальной реконструкции, (б) ‒ региональные эндеми-
ки – конодонты: 1 – Naimanodus degtiarevi Tolmacheva, по [14], 2 – Cruxodus tretiakovi Tolmacheva, по [12], 3 – Pandero-
dus? nogami (Lee, 1975), по [14].
1–4 – провинции: 1 – Казахстанская; 2 – Сибирская; 3 – Балтийская; 4 – Австралоазиатская; 5 – регионы с не уста-
новленной биогеографической принадлежностью конодонтов
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В настоящее время сформулированы принци-
пы биогеографического районирования ордовик-
ских конодонтовых фаун, основанные на разде-
лении пелагических и неритовых сообществ.
Появилось множество примеров успешного при-
менения конодонтов в региональных и глобаль-
ных палеогеографических построениях.

Показано, что конодонты как планктонные
или нектонные организмы, обитавшие в пелагиа-
ли океанов, дают возможность определять клима-
тические характеристики палеобассейнов. В то
же время, конодонтовые фауны, заселяющие
мелководные эпиконтинентальные моря, наряду
с бентосной фауной, позволяют оценивать био-
географическое сходство или различие палеобас-
сейнов и их взаимное географическое положение.
Таким образом, биогеографический анализ коно-
донтов имеет большие потенциальные возмож-
ности для его использования в палеогеографиче-
ских построениях.
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The article provides an overview of modern global paleogeographic reconstructions for the Ordovician period
and regional paleogeographic models of the structures of the East European Platform and the western part of
the Central Asian orogenic belt. The history of the development of the biogeography of conodonts and their bio-
geographic studies is outlined. It is shown that the biogeography of the Ordovician conodonts follows the prin-
ciples of biogeography of the modern ocean allowing identification of areas/kingdoms of the open sea and shal-
low seas as main biogeographic subdivisions. It is shown that the biogeography of pelagic conodont faunas in
the Ordovician is determined by climatic zonality. The biogeographic characteristics of the faunas of the shallow
sea basins are confirmed by the level of endemicity of pelagic conodont faunas, which makes it possible to assess
the mutual geographical location of paleobasins. The contribution of the biogeographic zoning of conodonts to
the development of ideas about the paleogeography of the East European Platform and the western part of the
Central Asian orogenic belt is shown.
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В статье представлены комплексные результаты интерпретации структурно-петрологических
исследований, новых геохимических, изотопно-геохронологических данных метаморфических и
метаинтрузивных образований палеоархейского заложения горных объектов Раймилл и Блумфилд
в северной части Рукерской гранит-зеленокаменной области (Горы Принс-Чарльз, Восточная Ан-
тарктида). Выявлена детальная последовательность смены архейских тектоно-магматических про-
цессов в северном блоке Рукерской области, а также показаны главные этапы тектонических дефор-
маций и метаморфизма в ходе геодинамической эволюции докембрия, что является ключом к по-
ниманию истории геологического развития архейских метаморфических комплексов Восточной
Антарктики и древних регионов Земли. Северную часть Рукерского террейна слагают мезо‒неоар-
хейские гранито-гнейсовые купола, тектонически обрамленные фрагментами зеленокаменного по-
яса мезо‒неоархейской метавулканогенно-осадочной серии Мензис. Разобщенные блоки или па-
кеты пластин метавулканогенно-осадочных толщ представляют собой разрез преимущественно
слабометаморфизованных средне-кислых песчаников, кварцитов и слюдистых сланцев. Совокуп-
ность представленных горных пород охватывает значительный интервал времени от 3.2 до 2.5 млрд лет.
Состав мезоархейских гранито-гнейсовых куполов серии Моусон (3.2‒3.1 млрд лет) отвечает
древним гранитоидам, близок тоналит-трондьемит-гранодиоритовым (ТТГ) комплексам и сопо-
ставим с аналогичными ассоциациями древних кратонов Австралии, Канады и Фенноскандии. По-
роды серии Моусон являются полиметаморфическими, значительная степень их перекристаллиза-
ции связана с мезоархейским этапом метаморфизма, время завершения которого соотносится с об-
разованием впервые выделенных автором мезо‒неоархейских блоков гранито-гнейсового купола
ТТГ ассоциации с возрастом ~2.8 млрд лет. По оболочкам изученных цирконов ТТГ гнейсов опре-
делен возраст ярко проявленного тектоно-термального события ~2.7 млрд лет. Ортогнейсы серии
Моусон и ТТГ гнейсы сопоставляются с внутриплитными гранитоидами А-типа и отнесены к раз-
новидности низкотитанистых, существенно калиевых архейских гранитоидов. Геохимический ана-
лиз состава пород показал, что образование первичных расплавов мезо‒архейских ортогнейсов
Моусон происходило в коре на меньших глубинах (Р < 8–10 кбар) в сравнении с мезо‒неоархейски-
ми ТТГ гнейсами, формирование которых возможно определялось увеличением мощности коры,
сменившееся ее растяжением и утонением на рубеже ~2.5 млрд лет.

Ключевые слова: Восточная Антарктида, тектоника, геохронология архея, гранито-гнейсовые купола,
зеленокаменные пояса, ТТГ ассоциации, рифтогенез, плюм-литосферное взаимодействие
DOI: 10.31857/S0016853X22060054

ВВЕДЕНИЕ

Регионом исследования являются Горы Принс-
Чарльз, расположенные в центральной части
Восточной Антарктики. В 1972 г. в ходе 17-ой Со-
ветской Антарктической экспедиции впервые
отечественными исследователями было проведе-

но посещение области южной части Гор Принс-
Чарльз, включая массив Раймилл и гору Блум-
филд [22]. Наземное комплексное геологическое
исследование этих горных объектов было прове-
дено 60-ой Российской Антарктической экспеди-
цией сезона 2014‒2015 гг. российскими геолога-
ми Полярной морской геологоразведочной экс-
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педиции (АО “ПМГРЭ”, г. Ломоносов, г. Санкт-
Петербург, Россия) и ФГБУ “ВНИИОкеангеоло-
гия” (г. Санкт-Петербург, Россия), а также было
осуществлено дополнительное посещение масси-
ва Стинир, расположенного в 10 км к востоку от
массива Раймилл [47, 48, 56‒58].

Горы Принс-Чарльз расположены в пределах
докембрийской Восточно-Антарктической плат-
формы и простираются с севера на юг на расстоя-
ние более чем 600 км (рис. 1). В крупнейшей гор-
ной системе Восточной Антарктиды выделяются

Рукерская и Рейнерская структурно-тектониче-
ские провинции. Рукерская провинция располо-
жена на юге, в истоках ледника Ламберта, боль-
шей своей частью – к западу, а также в южной ча-
сти уступа Моусон – к востоку.

Рукерская провинция включает два структурно-
формационных террейна, которыми являются:

‒ архейская Рукерская гранит-зеленокамен-
ная область;

‒ палеопротерозойская Ламбертская гранито-
гнейсовая область.

Рис. 1. Структурно-тектоническая схема Гор Принс-Чарльз (ледник Ламберта, Восточная Антарктида).
1 – выходы горных пород; 2 – береговая линия и границы ледников; 3 – структурно-формационные (границы):
а ‒ области, б ‒ зоны
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Рейнерская провинция представляет собой
масштабный по площади протерозойский Цир-
кумантарктический подвижный пояс, часть кото-
рого представлена севернее Рукерской гранит-зе-
ленокаменной области и включает Фишерскую
палео-мезопротерозойскую вулкано-плутониче-
скую и мезо‒неопротерозойскую Биверскую гра-
нулито-гнейсовую области [7].

Горные массивы Раймилл, Стинир и г. Блум-
филд расположены в южной части Гор Принс-
Чарльз и относятся к крайнему северному блоку
Рукерской гранит-зеленокаменной области ар-
хейской стабилизации в зоне ее сочленения с
Рейнерской провинцией (см. рис. 1).

В течение последних двадцати лет изучения
полиметаморфического Рукерского террейна, пред-
ставления о его вещественно-фациальном и
структурном строении претерпевали изменения.
Были выделены серия ортогнейсов Моусон с воз-
растом 3.4‒3.1 млрд лет, метаосадочные серии
Мензис, Рукер и Содружество, мезо‒неоархей-
ского, палеопротерозойского и неопротерозой-
ского возраста соответственно [20, 32, 46‒48, 50,
56, 58, 61]. Также, как самостоятельная таксоно-
мическая единица был выделен комплекс Тинги,
включающий палео‒мезоархейские ортогнейсы
Моусон, метаосадочные группы Мензис (~3100 млн
лет) и Стинир (~2800 млн лет), а также позднюю
палеопротерозойскую группу Рукер в составе
комплекса Ламберта [56, 57]. Древнейшими обра-
зованиями Рукерской гранит-зеленокаменной
области являются породы ортогнейсовой серии
Моусон, для которых ранее был получен палеоар-
хейский возраст ~3.4 млрд лет [47]. Ортогнейсы
Моусон относятся к палео-мезоархейскому фун-
даменту для супракрустальных серий Мензис, Ру-
кер и Содружество [1].

В ходе проведенных комплексных изотопно-
геохронологических исследований в 2017‒2019 гг.,
нами были получены новые данные о возрасте
протолитов орто- и парапород массива Раймилл
[1, 12, 13, 45] (рис. 2).

Ортогнейсы серии Моусон имеют возраст
кристаллизации магматического протолита по
двум близким разновидностям 3164‒3163 млн лет,
породы серии формируют куполообразную,
складчатую структуру с элементами деформаций
D1 и мезо‒неоархейского метаморфизма М1, вре-
мя отложения осадочного протолита серии
Мензис оценивается в 3.1‒3.0 млрд лет [1]. Воз-
раст неоархейского тектоно-термального собы-
тия М2 по кристаллизации циркона соответству-
ет значению 2690 ± 31 млн лет, которое отвечает
внедрению синметаморфических птигматито-
вых гранитоидных жил, секущих мезоархейские
серии [1].

Актуальной проблемой является корреляция
метавулканогенно-осадочных серий и групп Ру-

керского террейна. Ортогнейсы Моусон, а так же
деформированные гранитоиды на рубеже 2800 млн
лет в этой части Рукерского комплекса до сих пор
не были идентифицированы. Их геохимические
особенности, а также геодинамическая природа
оставались практически не изученными. Сопо-
ставление их развития с другими регионами Зем-
ли является оснвной задачей настоящего иссле-
дования.

Серия Мензис, выделеннная М.Г. Равичем
[19] в 1972 г. и названная по одноименной горе
Мензис, опосредованно относится к архейским
образованиям. Серия закартирована на основе по-
левых, структурно-литологических наблюдений,
фациального и петрографического анализа. Де-
тального изучения, а также геохронологических
исследований на г. Мензис не проводилось, совре-
менные публикации отсутствуют и к настоящему
времени установлен возраст гнейсов только сосед-
ствующей к северу г. Бейлисс, который отвечает
границе мезо‒неоархея 2822 ± 17 млн лет [48].

Исследованный регион Восточной Антаркти-
ды, также, как и другие гранит-зеленокаменные
области мира, обладает характерными особенно-
стями для полифациальных архейских террей-
нов, своим морфоструктурным строением и ря-
дом специфических черт, отличающих их от про-
терозойских комплексов.

В этой связи, изучение этого региона имеет
ключевое значение для установления геологиче-
ских взаимоотношений между древней Рукер-
ской провинцией, расположенной на юге, и проте-
розойскими областями, занимающими централь-
ную часть горной системы Принс-Чарльз ледника
Ламберта. Определение возрастных тектоно-тер-
мальных рубежей в архее и раннем протерозое, а
также выявление особенностей тектонических
структур региона позволяет понять раннее геоло-
гическое развитие метаморфических комплексов
региона и сделать выводы о геодинамической эво-
люции архея Восточно-Антарктического кратона.

Целью настоящего исследования является изу-
чение метамагматических и метаосадочных мезо-
архейских серий и раннепалеопротерозойских
базитовых комплексов, их структурный анализ и
выделение парагенезов для оценки эволюции
тектоно-термальных процессов на ранних этапах
деформации. Проведено определение возраста
метаморфических пород с помощью изотопной
геохронологии и выявление петрохимических
особенностей для выяснения петрогенезиса и ре-
конструкции геодинамических условий форми-
рования Рукерской гранит-зеленокаменной об-
ласти.
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0
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Метаконгломерат
60336-3а [1]

3163 ± 7.8 млн лет
(кристаллизация)
Ортогнейс 60531-4,
серия Моусон [1]

2802 ± 12 млн лет (внедрение)
2688 ± 7 млн лет (метаморфизм)
плагиогнейс 60030-1,
Маслов, новые данные

2798 ± 8 млн лет
(внедрение)
2716 ± 9 млн лет
(метаморфизм)
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Маслов, новые данные

3164 ± 9 млн лет
(кристаллизация)
1438 ± 130 млн лет (метамор-м?)
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серия Моусон [1]

2798.4 ± 8.3 млн лет
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2690 ± 31 млн лет (внедрение)
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МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

В работе обобщены результаты петрографиче-
ского анализа прозрачных шлифов из коллекции
автора (ВНИИОкеангеология, г. Санкт-Петербург,
Россия) и Полярной геологоразведочной экспе-
диции (ПМГРЭ, г. Ломоносов, г. Санкт-Петер-
бург, Россия). Использованы полученные автором
данные и материалы АО “ПМГРЭ” по веществен-
ному составу метаморфических и метаинтрузив-
ных пород, изученные стандартными аналитиче-
скими методами в Химико-спектральной лабора-
тории АЦ ВНИИОкеангеология и центральной
лаборатории ВСЕГЕИ (г. Санкт-Петербург, Рос-
сия). Определение содержания породообразую-
щих окислов, а также ванадия, хрома и бария вы-
полнялось рентгеноспектральным методом XRF,
определение редких и редкоземельных элементов
выполнено методами XRF и масс-спектрометрии
с индуктивно-связанной плазмой (ICP_MS, цен-
тральная лаборатория ВСЕГЕИ, г. Санкт-Петер-
бург, Россия).

Sm‒Nd изохронное датирование по минера-
лам и породе выполнялось по стандартной мето-
дике и производилось на мультиколлекторном
масс-спектрометре TRITON (г. Санкт-Петербург,
Россия) в статическом режиме. Коррекция на
изотопное фракционирование неодима произво-
дилась при помощи нормализации измеренных
значений по отношению 146Nd/144Nd = 0.7219.
Нормализованные отношения приводились к
значению 143Nd/144Nd = 0.511860 в международ-
ном изотопном стандарте La Jolla. Погрешность
определения содержаний Sm и Nd составила 0.5%.
Построение изохронных зависимостей и вычис-
ление возраста исследованных пород, осуществ-
лялось в программе ISOPLOT [38].

Аналитические работы и выделение цирконов
для изотопных исследований с применением изо-
динамического магнитного сепаратора и тяжелых
жидкостей производились в ИГГД РАН (г. Санкт-
Петербург, Россия). U‒Pb датирование цирконов
осуществлялось на ионном микрозонде SHRIMP-II
в Центре изотопных исследований ВСЕГЕИ

(ЦИИ ВСЕГЕИ, г. Санкт-Петербург, Россия) по
общепринятой методике [64].

Для выбора участков (точек) датирования ис-
пользовались оптические (в проходящем и отра-
женном свете) и катодолюминесцентные изобра-
жения (КЛ), отражающие внутреннюю структуру
и зональность цирконов. Погрешность измере-
ний единичных анализов в пределах 1σ, для рас-
четных конкордантных возрастов и их пересече-
ний с конкордией – 2σ.

Pb/U соотношения нормализовались к между-
народным стандартам циркона 91500 и TEMORA.

Содержание обыкновенного свинца (206Pbc)
было скорректировано по измеренному содержа-
нию 204Pb. Все приводимые значения возраста,
если не оговорено особо, соответствуют конкор-
дантному U‒Pb возрасту, полученному при рас-
чете по программе Isoplot/Ex-3.0 [39].

СТРОЕНИЕ И ГЕОЛОГИЯ СЕВЕРНОЙ 
ЧАСТИ РУКЕРСКОЙ ОБЛАСТИ

Горный массив Раймилл слагают мезоархей-
ские ортогнейсы серии Моусон и мезо–нео-
архейские метавулканогенно-осадочные образо-
вания серии Мензис, которые представляют со-
бой широтно чередующиеся, разномасштабные,
крутопадающие, тектонические пластины или
блоки (до нескольких км шириной), в отдельных
случаях имеющие чешуйчато-надвиговое строе-
ние, с общим выполаживанием углов сместителя
к северу (см. рис. 2).

Северный блок массива Раймилл и г. Блум-
филд сложен мезо-неоархейской ассоциацией то-
налит-трондьемит-гранодиоритового состава (ТТГ
ассоциация). Этот единый, крупный, многофаз-
ный плутон прорывает супракрустальные толщи
серии Мензис, возраст которых древнее образо-
ваний ТТГ ассоциации, но контакты скрыты под
тонким чехлом четвертичных отложений и снеж-
ников.

Ортогнейсы Моусон, метаосадки серии Мен-
зис и ТТГ гнейсы северного блока интрудирова-
ны деформированными гранитными жилами и

Рис. 2. Геологическая схема и разрез А′‒А′′‒А′′′ массива Раймилл.
1‒2 ‒ мезоархейская ортогнейсовая серия Моусон: 1 – амфибол-биотитовые теневые мигматиты, мигматит-граниты,
2 – амфибол-биотитовые гнейсы и кристаллические сланцы, амфибол-биотитовые гранитогнейсы; 3‒4 ‒ мезоархей-
ская метавулканогенно-осадочная серия Мензис: 3 – (±кварц)-хлорит-слюдистые, амфибол-слюдистые сланцы, ре-
же (±гранат ± кианит)-ставролитовые сланцы и кварциты, 4 – преимущественно слюдистые, фукситовые кварциты,
кварцевые метапесчаники, редко кварцевые метаконгломераты и слюдистые амфиболовые сланцы; 5‒6 ‒ мезо-
неоархейские гранитогнейсы (ТТГ ассоциация): 5 – амфибол-биотитовые гранитогнейсы с отдельными прослоями
кристаллических сланцев, 6 – амфибол-биотитовые плагиогнейсы; 7 – метабазиты (апогаббровые пироксен-амфибо-
ловые сланцы, амфиболиты): а ‒ силлы, б ‒ дайки; 8 – дайки метадолеритов; 9 – жилы и дайки гранитов и гранитных
пегматитов; 10 – четвертичные отложения; 11 – мигматизация; 12 – структурные линии морфологии складок в разре-
зе, этапы складчатости (F2, F3); 13 – элементы залегания пород: а ‒ ортопороды, б ‒ парапороды; 14 – тектонические
нарушения: а ‒ достоверные, б ‒ предполагаемые; 15 – предполагаемые структурно-формационные границы серии
Моусон и серии Мензис; 16 – предполагаемые структурно-формационные границы развития ТТГ-серии; 17 – линия
геологического разреза на схеме; 18 – горизонтали рельефа
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более поздними метаинтрузивными силлами
(пластообразными телами) метабазитов (метагаб-
броидов, апогаббровых амфиболовых сланцев,
амфиболитов), сериями долеритовых даек, позд-
ними жилами раннекембрийских гранитных пег-
матитов и микроклиновых гранитов.

Серия ортогнейсов Моусон

Южная часть массива Раймилл сложена орто-
гнейсами серии Моусон, это преимущественно
амфибол-биотитовые гнейсы, их мигматиты, гра-
нитогнейсы, линзы и ленты амфибол-биотито-
вых кристаллосланцев, возраст кристаллизации
магматического протолита амфибол-биотитового
гнейса 3164.2 ± 9.2 млн лет и биотитового грани-
тогнейса 3163.2 ± 7.8 млн лет [1] (рис. 3).

Породы серии представляют собой мезоархей-
ский гранито-гнейсовый купол, по периметру
тектонически обрамленный породами мезоархей-
ской метавулканогенно-осадочной серии Мензис.

Гранито-гнейсовый купол занимает около
трети площади массива Раймилл и представляет
собой структуру изометричной формы (площадь
5.5 × 7 км), состоящую из ядра анатектических
гранитоидов и мигматит-гранитов, которые
окружены мигматитовыми гнейсами с перифери-
ческой гнейсовой “оторочкой” (биотитовые лей-
когнейсы, реже ‒ плагиогнейсы), а также пластами
или лентами амфибол-биотитовых кристалличе-
ских сланцев. Мигматиты представлены тонко-
послойными, слоисто-полосчатыми, пластично-
брекчиевидными, флюидальными и гнейсовид-
но-теневыми морфологическими типами. Раз-
личные по площади и типу мигматизации зоны
часто разделены телами мигматит-гранитов, со-

держащих мелкие скиалиты лейкократовых гра-
нито-гнейсов, плагиогнейсов или амфибол-био-
титовых кристаллических сланцев.

Метавулканогенно-осадочная серия Мензис

Супракрустальные толщи мезо‒нео(?)архей-
ской серии Мензис, залегающие к югу и северу от
гранито-гнейсового купола, слагают малоампли-
тудные складчатые формы зеленокаменного поя-
са и представляют собой усеченный разрез мета-
вулканогенно-осадочных пород (см. рис. 2).

В основании метавулканогенно-осадочного
разреза г. Раймилл отсутствуют или не вскрыты в
обнажениях типичные для большинства разрезов
архейских зеленокаменных поясов ранние мета-
вулканиты и осадки, которые распространены в
некоторых других районах Рукерской области.
Это ‒ образования коматиитов, развитые на усту-
пе Моусон и джеспилиты, широко распростра-
ненные на г. Рукер и соседних горных массивах
[7, 19, 20].

Породы образуют два структурных блока –
южный и центральный, и представлены слабо-
метаморфизованными, до эпидот-амфиболитовой
фации метаморфизма, средне-кислыми метао-
садками (см. рис. 2):

‒ редко (±гранат ± кианит ± амфибол)-став-
ролит-биотитовые кристаллосланцы;

‒ преимущественно кварц-биотитовые мета-
песчаники, метаконгломераты, слюдистые, фук-
ситсодержащие кварциты;

‒ средние, основные метавулканиты (биотит-
амфиболовые, (±амфибол)-хлорит-слюдистые
сланцы).

Рис. 3. Обнажение мигматизированных биотитовых гранитогнейсов, типичных для серии Моусон (AR3ms) в основа-
нии восточного склона центральной части массива Раймилл (т.н. 60318). 
Показаны (пунктир) детальные участки мигматизированных амфибол-биотитовых меланогнейсов серии Моусон (см.
рис. 6). 
На фото (слева) расположена палеопротерозойская дайка метагабброидов (mvPR1), секущая все геологические тела
серии Моусон.

0 4 м

mvPR1�2

AR1msAR1msAR1ms
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Суммарная мощность толщ в центральной час-
ти Раймилл составляет 1740 м (в южном блоке ‒
~700 м), а время максимальной седиментации по-
род серии Мензис определено в 3.0–3.1 млрд лет
[1, 34, 47, 50]. U–Pb возраст по детритовым цир-
конам (SHRIMP-II) отложения протолитов квар-
цитов оценен в 3135 млн лет, с диапазоном близ-
конкордантных значений от 3266 до 2778 млн лет
[1], т.е. с присутствием неоархейских возрастов
(см. рис. 2).

В регионе исследования нижнюю часть разре-
за слагают метапесчаники и кварциты в сочета-
нии с прослоями (средне-)мелкогалечных мета-
конгломератов, находящиеся в южном оконча-
нии массива Раймилл (рис. 4).

Возраст осадконакопления метаконгломератов
определен в 3113 ± 75 млн лет [1]. По Sm‒Nd дан-
ным и общей петрогенетической характеристике
метаконгломератов, это породы разреза предпола-
гаются наиболее древними, и они формировались,
в том числе, за счет доли палеоархейского веще-
ства. Модельный  породы отвечает возрасту
3510 млн лет (εNd = (3100 млн лет) – 2.1).

Nd
(DM)T

Метаконгломераты представлены средне-мел-
кообломочной, полуокатанной, окатанной галь-
кой с мелко-среднезернистым, кварцитовым и/или
метапесчаниковым цементом.

Даже с учетом наложенных деформаций, об-
ломки имеют разную плотность укладки, до мак-
симально плотной упаковки гальки в отдельных
прослоях. Кроме кварцевой гальки отмечаются
отдельные обломки состава гранитоидов или
кварцевых песчаников. Подобные породы соот-
ветствуют базальным конгломератам или относя-
ться к нижней части осадочного разреза и свиде-
тельствуют о начале трансгрессивной стадии.

Также в западном борту центральной части
массива, в составе фукситовых сланцев отмечена
среднеокатанная галька кварцитов. Такие поро-
ды относятся к внутриформационным конгломе-
ратам, они свидетельствуют о размыве, переотло-
жении фрагментов нижележащих пород и смене
седиментацинных циклов. Аналогичные образо-
вания отмечены и ранее в составе Рукерского
комплекса [20].

Также в южном блоке метаосадков (Южная
толща) отмечаются мощные (от первых десятков
метров до 300 м) пачки переслаивания биотит-

Рис. 4. Хлорит-слюдистый метапесчаник со слабо уплощенной кварцевой галькой (метаконгломерат) Южной толщи
серии Мензис массива Раймилл (т.н. 60336). 
Показаны (стрелки белым): (а) – тонкие прослои; (б) – изометричные скопления гальки разной окатанности.

1 м

2 см2 см

(а)(а)(а)

(б)(б)(б) (в)(в)(в)
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Рис. 5. Реликтовая косая слоистость в метапесчаниках Южной толщи серии Мензис массива Раймилл (т.н. 60368).
(а) – реликтовая пучковидная косая слоистость; (б) – косая слоистость с малыми углами в пачке переслаивания мета-
песчаников и кварцитов (т.н. 60338).

10 см

10 см

(а)(а)(а)

(б)(б)(б)

кварцевых метапесчаников и кварцитов (рис. 5).
В метапесчаниках проявлена реликтовая косая
слоистость разной морфологии. Это породы
хлорит-мусковит-биотит-кварцевого состава, где
глинисто-алевритовая составляющая представле-
на приемущественно слюдами. Отмечается зна-
чительная сортировка материала, малые углы на-
клона слойков (до ∠5°‒7°) в косых сериях. Наличие
пучковидных типов косой слоистости свидетель-
ствует о возможном формировании, как в дельто-
вых, так и прибрежно-морских условиях.

Выявить различие между аллювиальными и
мелководными прибрежно-морскими отложения-
ми в мощных формациях кварцитов и метапесча-
ников непросто, собенно в изученных архейских
толщах, где отсутствует фауна, а также такие харак-

теристики аллювиальных отложений, как наличие
красноцветных песчаников или русловые формы,
могут встречаться в других обстановках и не яв-
ляться диагностическим признаком [4, 10, 31].

Тем не менее, морфологические типы косой
слоистости в метапесчаниках в сочетании с мета-
конгломератами, а также хорошая сортировка
материала – выдержанность слойков, окатан-
ность кварцевой гальки, тонкозернистые про-
слои, отвечающие кварцитам, позволяют отно-
сить эти образования к единой группе фациаль-
ных обстановок прибрежного осадконакопления
[4, 8, 10, 30]. Наиболее вероятно, что осадки фор-
мировались в теригенных, дельтовых или мелко-
водных прибрежных условиях, в зоне перехода
от областей плоскостного смыва конечных аллю-
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виальных дельт (конусов выноса) до пляжных
прибрежно-морских обстановок со значительной
сортировкой материала.

Тоналит-трондьемит-гранодиоритовая (ТТГ) 
ассоциация (2.8 млрд лет)

Гора Блумфилд и северная оконечность мас-
сива Раймилл, представляют тектонические бло-
ки общей куполовидной структуры, сложенные
мезо-неоархейскими гранитогнейсами ТТГ ассо-
циации, представленными амфибол-биотитовы-
ми гранитогнейсами и плагиогнейсами с отдель-
ными прослоями (±биотит)-амфиболовых кри-
сталлических сланцев, и секущими их силлами
метагабброидов и дайками долеритов. Показана
предполагаемая геологическая граница между
выделенными разновидностями ТТГ гнейсов
(плагио- и гранитогнейсы) (см. рис. 2).

Контакты с супракрустальной серией Мензис
скрыты под маломощным плащом четвертичных
отложений, но, скорее всего, имеют тектониче-
ский сдвиго-сбросовый и/или надвиговый тип
наложенных тектонических смещений, анало-
гичный дизьюнктивам южного и центрального
блоков массива. Это тектоническое нарушение
проходит вдоль южного борта массива Блумфилд
и пересекает массив Раймилл в районе его цен-
трального перевала. Гранитогнейсы этих участ-
ков заметно рассланцованы или бластомилони-
тизированы и хорошо выделяются при магнито-
метрической сьемке.

Мезоархейские ортогнейсы серии Моусон,
метаосадочные толщи серии Мензис и ме-
зо‒неоархейские породы ТТГ ассоциации ин-
трудируются синметаморфическими пегматит-
гранитными жилами, возраст кристаллизации
циркона в которых соответствует значению
2690 ± 31 млн лет, отвечающего времени проявле-
ния неоархейского тектоно-термального события
(метаморфизм М2) [1].

Палеопротерозойские группа метагабброидов
и дайковый комплекс долеритов 

(2400–2365 млн лет (?))
Пластообразные и линзовидные тела метагаб-

броидов (±Opx ± Cpx ± Q ± Chl-Pl-Hbl состава)
cубсогласно залегают среди пород метаморфиче-
ского комплекса и также как вмещающие толщи,
метаморфизованы и деформированы в условиях
амфиболитовой фации. Большая часть пород
представлена апогаббровыми амфиболитами,
меньшей частью это умеренно измененные габ-
броиды. Изменения выражаются в амфиболиза-
ции пироксенов, повышении кислотности пла-
гиоклазов, что отражается на химическом составе
пород, а также в появлении (помимо реликтов
офитовых, габбровых магматических структур)

гранобластовых и порфиробластовых структур,
приобретенных в ходе перекристаллизации и рас-
сланцевания.

Аналогичная ситуация наблюдается и для
дайкового комплекса метадолеритов, где поми-
мо вышеперечисленных изменений характерны
сланцеватые, а также милонитовые текстуры,
связанные со значительной степенью динамиче-
ской перекристаллизации. Среди разновидно-
стей встречаются переходные разности, как на-
пример метагаббродолериты. Породы часто со-
храняют лишь реликты магматических структур.

ТЕКТОНИКА И МЕТАМОРФИЗМ

В регионе исследования широко представлены
как пликативные, так и дизьюктивные дислока-
ции, обладающие многообразием структурно-
морфологических типов, и относящиеся к не-
скольким разновозрастным этапам метаморфиз-
ма, соотносимым по возрасту с архейскими и
протерозойскими тектоно-термальными событи-
ями [33, 48, 58].

Сложное строение отдельных блоков с разно-
образными и интенсивными тектоническими
процессами проявлено на массиве Раймилл. На
большей части горного массива, породы геологи-
ческого разреза в плане слагают отдельные круп-
ные крутопадающие пластины (до 3.5‒4.5 км
мощности), сложенные чередующимися пачками
метаморфических и метаинтрузивных пород, от-
деленные по тектоническим нарушениям или си-
стемам разломов и смещенные по ним относи-
тельно друг друга. При этом тектонический блок,
сложенный метаморфическими образованиями,
сопоставляемыми с ортогнейсами Моусон, пред-
ставляет складчатую структуру из сложных, сжатых
(изоклинальных, лежачих, опрокинутых) складок.

В пределах южного и центрального блоков, где
развиты метаосадочные толщи серии Мензис,
фрагменты геологического разреза слагают либо
относительно пологие крылья крупных открытых
складок, либо пачки метаосадков залегают моно-
клинально. При этом в строении толщ Мензис не
отмечается изоклинальная складчатость, харак-
терная для пород той же серии соседнего массива
Стинир [57, 58].

Для метаморфических толщ ортогнейсов ха-
рактерны широтное восток‒юго-восточное про-
стирание с падением гнейсовидности на се-
вер‒юг, северо-восток и юго-запад под разнооб-
разными углами (от ∠15° до ∠90°) со средними
значениями ∠50°‒60°. В залегании метавулкано-
генно-осадочной толщи массива Раймилл преоб-
ладают широтные и субширотные простирания с
падением сланцеватости на юг или север, в сред-
нем под углами ∠40°‒60°.
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Полиметаморфические образования серии
Моусон, сохранили следы как минимум двух эта-
пов метаморфизма (M1–2), которые отвечали вы-
сокотемпературным субфациям амфиболитовой
фации низкого и среднего давлений (до погра-
ничных условий с гранулитовой фацией, Р ≈ 8.0 кбар
и Т ≈ 700°С, по [7]).

Е.В. Михальский [47] предложил термин
“орогения Стинир” для обозначения данного
мезоархейского тектоно-термального эпизода в
эволюции полиметаморфических образований
серии Моусон.

Минеральные ассоциации с реликтовым ги-
перстеном, а также двупироксеновые кристалло-
сланцы отмечены на уступе Моусона, г. Камп-
стон, г. Ньютон, что может быть свидетельством
более высоких P–T-условий образования, отвеча-
ющих гранулитовой фации метаморфизма [7, 33].

Породы супракрустальной метавулканогенно-
осадочной серии Мензис на г. Раймилл также яв-
ляются полиметаморфическими и по условиям
метаморфизма отвечают эпидот-амфиболитовой
фации [7, 23, 33, 34, 56].

Метаморфические преобразования серии вклю-
чали несколько этапов, причем с ранним сопо-
ставляется низкоградиентный метаморфизм
мезоархея, соответствующий субфации кумминг-
тонитовых (эпидотовых) амфиболитов и отвеча-
ющий парагенезису андалузита с кордиеритом,
кристаллизация которого возможна в условиях:
Р = ~3.0 кбар и Т = 450–600°С [7, 22]. Дальнейшее
наложение метаморфизма (в условиях прогрес-
сивной стадии), отвечающего кианитовой фаци-
альной серии привело к исчезновению ассоциа-
ций низкого давления.

ЭТАПЫ ДЕФОРМАЦИИ

Этап D1, D2,

Складчатость F1, F2, метаморфизм M1 – 3.1–
2.8 млрд лет, метаморфизм M2 – 2.7–2.6 млрд лет.
Этапы деформаций D1, D2, рассматриваемые сов-
местно, представляют последовательность текто-
но-термальных событий и хорошо запечатлены
в виде наложенных деформационно-метаморфи-
ческих структурных парагенезов в породах грани-
то-гнейсовых куполов. Поскольку поле напряже-
ний может располагать единственной системой
плоскостей сплющивания, которым отвечают
сланцеватость, кливаж или осевые поверхности
складок продольного сжатия, ясно, что пересека-
ющиеся системы структурных эквивалентов по-
верхностей сдавливания обязательно будут раз-
новозрастными. Эти наблюдения позволяют
понять общую эволюцию тектоно-термальных
процессов на ранних этапах деформации.

В ходе этапа D1 породы ортогнейсовой серии
Моусон приобрели кристаллизационную сланце-
ватость S1, благодаря мезоархейскому, тектоно-
термальному событию, вероятно, высокогради-
ентному, амфиболитовому метаморфизму М1, и
связанной с ним синметаморфической складча-
тостью F1 (рис. 6).

В пределах северной оконечности массива
Раймилл и на г. Блумфилд так же, как и для орто-
гнейсов Моусон, ярко проявлены этапы дефор-
маций D1–2 (метаморфизм M1–2), связанные с
мигматизацией ТТГ гнейсов и наложенной син-
метаморфической складчатостью (рис. 7). Раз-
ломная тектоника проявлена слабо, исключая
обилие зон милонитов и брекчирования, сопо-
ставляемых с поздними этапами развития терри-
тории (D3–5).

В центральной части юго-восточного склона
массива Раймилл были встречены розово-серые,
слабополосчатые мезократовые (±амфибол)-
биотитовые гнейсы с серией тонких, послойно
мигматизирующих, субпараллельных гранитных
жилок (mg2, с выдержанной мощностью 0.5–2 см),
выступающих как группы апофиз, секущих име-
ющуюся гнейсовидность S1 (см. рис. 3, т.н. 60318;
см. рис. 6, а).

Более мощные жилы пегматоидных гранитов
также значительно деформированы и будиниро-
ваны, формируют складки послойоного тече-
ния (F2) и птигматитовые складки причудливых
форм, шириной от нескольких см до 0.8 м (см.
рис. 6, а, б).

На отдельных участках юго-восточного борта
массива Раймилл в ортогнейсах отмечаются де-
формационные структуры с регулярной, ново-
бразованной тонкой мигматитовой полосча-
тостью mg2, секущей под углами ∠5°‒15° плоскост-
ной структурный элемент S1, сформированной
под действием интенсивного ламинарного тече-
ния в процессе пластической деформации (см.
рис. 6, в, г). Это доказывает наличие эволюции
повторной мигматизации, связанной с метамор-
фическим событием М2 и обусловленной стадий-
ностью тектоно-термального процесса.

В мезо‒неоархейских биотитовых лейкогней-
сах и плагиогнейсах (ТТГ серии), исследованных
в северной оконечности массива Раймилл, также
отмечается формирование новой мигматитовой
полосчатости mg2 (метаморфизм M2) умеренной
стадии развития, в виде серии розовых, субпарал-
лельных маломощных (1‒5 см) жил гранитного
состава (см. рис. 7).

Жилки секут сланцеватость S1 в биотитовых
лейкогнейсах. В данных породах встречены и
синметаморфические вязкие разрывы (взбросо-
сдвиги, сдвиги) со структурой типа “конский
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хвост” ‒ расщеплением сместителя в виде дуго-
образных ветвей (см. рис. 7, б).

При этом формируются складки волочения F2,
которые сминают сланцеватость S1 гнейсов. Раз-
рыв затушеван вновь формирующейся неосомой
мигматита с новой сланцеватостью (линей-
ностью) S2, которая сечет сланцеватость S1.

К деформациям D2 относятся также встречен-
ные в центральной части массива и в его северной
оконечности, однотипные складчатые структуры,
сложенные ортогнейсами серии Мойсон и ТТГ-
серии соответственно. Биотитовые гранитогней-
сы мигматизируются гранитоидными жилами и
совместно c ними смяты в изоклинальные склад-
ки длиной от 12 до 25 м, близкой морфологии, с
субгоризонтальным положением осевой поверх-
ности (∠0°‒20°) и ее широтным простиранием
(рис. 8).

Этап D3,

Складчатость F3, метаморфизм M3 ‒ 2.5–2.4 млрд
лет (?). Деформации D3 косвенно сопоставляются
с тектоно-термальным неоархейско-палеопроте-
розойским рубежом, время проявления которого
было отражено в цирконах ортогнейсов на уступе
Моусон, мас Кампстон и др. [48]. На массиве
Раймилл временной интервал определен только
по метаморфическим оболочкам зерен циркона в
ортогнейсах Моусон, дискордантные значения
207Pb/206Pb возраста отвечают интервалу 2556‒
2429 млн лет [1].

Деформации D3 проявлены главным образом в
виде пологих, симметричных открытых антикли-
налей и синклиналей в супракрустальных толщах
Мензис, шириной до 1.5 км, с субширотным про-
стиранием крыльев и углом падения ∠10°‒40°
(см. рис. 2). Деформации D3 также выражены в

Рис. 6. Строение пачек мигматизированных, слабополосчатых, амфибол-биотитовых меланогнейсов серии Моусон.
(а) ‒ участок птигматитового строения с серией субпараллельных гранитных жилок (послойная мигматизация) и
мощной будинированной жилы; (б) ‒ контакт меланогнейсов с телом пегматоидных гранитов (mg2) неоархейского
возраста (обр. 60318-4, по [1]), секущих сланцеватость S1 (R – разрывы и сколы малых амплитуд, ЭК ‒ зона экзоконтакта
в гнейсах с новой сланцеватостью S2); (в)‒(г) ‒ послойно мигматизирующие жилки гранитной лейкосомы (mg2), секу-
щие под малыми углами сланцеватость S1, (mg2 – неоархейская стадия мигматизации этапа D2).
Показано положение: поверхностей сланцеватости S1 (пунктир белым) и S2 (пунктир черным); плоскости сместите-
лей разрывов R (пунктир красным).
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Рис. 7. Деформации D1 и D2 в биотитовых лейкогнейсах и граниогнейсах ТТГ ассоциации в северных обрывах
гор. Раймилл (т.н. 60303).
Длина рукоятки молотка 50 см.
(а)‒(г) ‒ мигматитовая полосчатость mg2 в виде субпараллельных Pl-Q-Kfs жил, секущая сланцеватость S1 в биотито-
вых лейкогнейсах: (б) ‒ вязкий разрыв (палеотектонит, имеющий структуру типа «конский хвост»), сложенный вновь
формирующейся неосомой mg2 мигматита, расщепляющаяся часть разрыва (на фото слева), (в) ‒ образование новой
мигматитовой полосчатости секущей сланцеватость гнейсов и “затекающей” согласно этой сланцеватости (контур бе-
лым), (г) – палеотектонит со сланеватостью S2 и параллельным развитием складок волочения (F2) “срезает” дефор-
мированную сланцеватость S1 (mg2 – повторная мигматизация этапа D2).

(а)(а)(а)

(в)(в)(в) (г)(г)(г)

(б)(б)(б)

(г´)(г´)(г´)

(в´)(в´)(в´)

F2F2F2

S1S1S1

mg2mg2mg2

S1S1S1

S2S2S2
F2F2F2 S1S1S1

наложенной складчатости F3 и повторном мало-
амплитудном смятии существующих изоклиналь-
ных структур ортогнейсовых толщ и интрудирую-
щих их гранит-пегматитовых жил неоархея.

Этап D3 нами связывается с постепенным
ослаблением пластичных деформаций и перехо-
дом к интенсивным хрупко-пластичным процес-
сам, проявленным в виде разномасштабных раз-

ломных зон субширотного простирания с обилием
оперяющих их разрывов и сопутствующих им зон
бластомилонитизации (ml3). Эти структуры наибо-
лее ярко выражены в пределах центральной части
массива Раймилл, где залегают породы серии Мен-
зис. Благодаря этим значительным по амплитуде
смещениям (>500‒700 м) был сформирован совре-
менный структурный план региона исследования.



ГЕОТЕКТОНИКА  № 6  2022

ДОКЕМБРИЙСКАЯ ЭВОЛЮЦИЯ И СТРУКТУРА 37

Главной характеристикой большинства выяв-
ленных дислокаций является их сопряжение с
синтектоническим внедрением серий даек мета-
долеритов, которые таким образом маркируют
как отдельные тектонические нарушения, так и
их системы.

Широтные зоны разрывов D3 массива Рай-
милл по кинетическим признакам можно отнести
к единой чешуйчатой системе взбросо-сдвигов,
шириной около 2.5 км, протягивающейся с во-
стока на запад через всю центральную часть мас-
сива Раймилл на расстояние 4–6 км.

Эти смещения в общем структурном плане, ве-
роятно, представляют собой кровельные части
крупной надвиговой зоны, где с глубиной проис-
ходит выполаживание углов падения нарушений
и слияние с субгоризонтальным детачментом.
Центральный разрыв, отделяющий ортогнейсы
Моусон от метаосадков Мензис подчеркивается
тектоноструктурой “конского хвоста” (см. рис. 3).
Это может быть, как чешуйчатый веер, так и часть
вскрытого над ледниковым покровом надвигово-

го дуплекса. Плоскости смесителей этих наруше-
ний падают на юг‒юго-запад (190°‒200°, под уг-
лом ∠80°‒85°) и далее к северу меняют падение с
юга (~185°) на север (~355°) и выполаживаются до
угла ∠65°‒50°.

Породы в зоне часто представлены смесью пе-
ретертых и бластомилонитизированных пород,
представляя новообразованные тектониты.

Этапы D4, и D5

Метаморфизм M4 ‒ 1.1‒0.9 млрд лет, M5 ‒
~600‒500 млн лет. Этапы деформаций D4, и D5,
соотносятся с Рейнерским (метаморфизм M4 ‒
1.1‒0.9 млрд лет) и Пан-Африканским (метамор-
физм M5 ‒ ~600‒500 млн лет) тектоно-термаль-
ными событиями, широко проявленными в горах
Принс-Чарльз.

Этапы деформаций D4, и D5 выражаются в ви-
де нескольких поздних систем милонитов и зон
брекчирования. Проявления этих этапов также

Рис. 8. ТТГ гнейсы в северных обрывах массива Раймилл (т.н. 60305).
Простирание обрывистой стенки на юго-восток, аз. 100°.
(а) ‒ общий вид обрывов, сложенных ТТГ-гнейсами, с секущими дайками долеритов (на фото слева); (б) – лежачие
изоклинальные складки F2 (оси l2), образованные гранитоидными жилами.

1.5 м

F2F2F2

F2F2F2

(б)(б)(б)

(б')(б')(б')

(а)(а)(а)

l2l2l2

l2l2l2
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отражены в изотопных U‒Pb системах цирконов,
что вероятно, связано с термальным прогревом,
что подтверждается нижними пересечениями ли-
ний регрессий фиксирующих значительную по-
терю зернами циркона радиогенного Pb на рубе-
же ~1000‒900 и 541 млн лет [1].

ПЕТРО-ГЕОХИМИЧЕСКАЯ 
ХАРАКТЕРИСТИКА ПОРОД

При установлении исходной природы древних
полиметаморфических пород, особенно среднего
и кислого состава, возникают определенные
сложности. Если главные петрогенные элементы,
за исключением щелочей, в породах, метамор-
физованных в условиях от среднетемпературной
амфиболитовой до гранулитовой фации включи-
тельно, относительно инертны, то при процессах
гранитизации или других видов метасоматоза,
воздействующих на протолиты, они становятся
значительно мобильнее. Это касается и редких
элементов с лантаноидами, поскольку они также
становятся существенно подвижнее в зонах по-
вышенной проницаемости для флюидных фаз и
гидротерм, что приводит к проявлению тетрадно-
го эффекта [18, 53].

По химическому составу изученные горные
породы формируют три группы по кремнекис-
лотности (табл. 1). Это архейские метаморфиче-
ские породы преимущественно кислого состава
(серия Моусон, ТТГ ассоциация), метавулкано-
генно-осадочные образования среднего и кис-
лого состава и палеопротерозойские метаинтру-
зивные породы основного состава (группа мета-
габброидов и дайковый комплекс долеритов).
Ортогнейсы Моусон, ТТГ гнейсы и метаинтру-
зивные базитовые образования формируют поля
точек, отвечающие бимодальному распределе-
нию, где породы среднего состава имеют весьма
ограниченное распространение (рис. 9, диаграм-
ма TAS).

Метаосадки серии Мензис занимают “проме-
жуточное” положение, что обусловлено их фор-
мированием за счет смешения источников сноса
кислых протолитов ортопород серии Моусон и
палео (?)-мезоархейских основных вулканитов и,
возможно, малой доли ТТГ гнейсов.

Для серии Мензис приводим только веще-
ственный состав толщ метаосадков.

Метавулканогенно-осадочные породы серии
Мензис слагают толщи только на массиве Рай-
милл и представлены слюдистыми (±Cl–Ms–Bt)
кварцитогнейсами, метапесчаниками и кварци-
тами; слюдистыми и высокоглиноземистыми St и
Bt-Grt, Hbl-Bt сланцами.

Слюдистые кварцитогнейсы, кварциты 
и метапесчаники

Данные породы характеризуются неравномер-
нозернистой, гранобластовой или лепидогран-
областовой структурой, размерность зерен со-
ставляет 0.1‒1.5 мм. Главные породообразующие
минералы: Q (75‒90%) и Pl (10‒35%), Bt (5‒25%),
Ms (преимущественно фуксит) – 1‒25%. Второ-
степенные минералы представлены хлоритом,
эпидотом и серицитом (по Pl), редко гранат, киа-
нит, ставролит. Акцессорные минералы: рутил,
циркон, монацит, ильменит.

Слюдистые сланцы. Обычно слюдистые слан-
цы микролепидогранобластовые, лепидопорфи-
робластовые с порфировыми зернами биотита и
хлорита, текстуры сланцеватые. Состав сланцев
±Bt ± Pl-Cl-Src-Q, Pl (0‒5%), Bt (0‒55%), Src
(20‒40%), Cl (10‒45%), Q (30‒55%). Из акцессор-
ных минералов характерны ильменит и рутил
иногда до 2%, сфен, реже пирит. Вторичные ми-
нералы: эпидот, карбонат.

Ставролитовые сланцы. Обладают главным об-
разом лепидогранобластовыми структурами,
иногда c пойкилобластами ставролита и редко
биотита. Текстуры сланцеватые. Минеральный
состав пород значительно варьирует: St (10‒65%),
Bt (5‒40%), Mu (от 1‒2% до 35%), Grt (5‒20%),
Q (10‒35%), Pl (15‒30%). В небольших количе-
ствах развит хлорит, редко ‒ кианит. Акцессор-
ные минералы ‒ циркон, ксенотим, монацит,
ильменит, рутил, в одном образце отмечена хро-
мовая шпинель.

Биотит-амфиболовые сланцы. Они обладают
гломеронематобластовыми и лепидогранобла-
стовыми структурами, редко ‒ с порфиробласта-
ми амфибола и биотита. Текстуры сланцеватые.
Мафический индекс М = 40‒75. Минеральный
состав ‒ Hbl (25‒75%), Bt (1‒25%), Q (5‒10%),
Pl (20‒45%), редко Grt до 5%. Акцессорные ми-
нералы ‒ апатит, сфен, ильменит, магнетит, цир-
кон. Иногда развит вторичный хлорит, карбонат
и эпидот.

Расчет нескольких петрохимических модулей
для разделения метаосадков показал, что пред-
ставленные кварциты являются производными
песчаников (аркозы, граувакки), слюдистые
сланцы образованы по глинистым осадкам и свя-
заны с терригенным осадконакоплением, тогда
как биотит-амфиболовые сланцы формирова-
лись за счет переработки кислых и основных вул-
каногенных пород (базальты, риолиты, различ-
ные туфы).

Особенности распределения петрогенных 
элементов ортопород

Ортогнейсы Моусон. Они представлены миг-
матизированными гнейсами, гранитогнейсами и
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мигматит-гранитами, главным образом с гетеро-
гранобластовыми структурами, иногда с элемен-
тами наложенных поздних бластокатакластиче-
ских структур. Текстура сланцеватая. Мафиче-
ский индекс М (5‒25%).

Вариации составов гнейсов обусловлены из-
менением содержания главных породообразую-
щих минералов, преимущественно полевых
шпатов:

‒ Q (25‒40%, редко 5‒10%);
‒ Pl (5‒55%, в среднем 20‒25%);
‒ микроклин (5‒55%, среднее значение

30‒35%);
‒ биотит (1‒2% до 25%, среднее значение 15%);
‒ Hbl (от единичных зерен до 15%).
Акцессорные минералы магнетит и ильменит,

сфен, ортит, апатит, циркон.
Фигуративные точки составов ортогнейсов се-

рии Моусон большей частью расположены в поле
(плагио-)лейкогранитов и плагиогранитов, малая
часть отвечает полю гранитов и лейкогранитов
(см. рис. 9, диаграмма ТAS).

Ортогнейсы серии Моусон обладают мета-
глиноземистым составом, относятся преимуще-
ственно к железистому типу (SiO2 – FeOсум/
(FeOсум. + MgO)).

Индекс насыщенности глиноземом ASI =
= Al2O3/(Na2O + K2O + CaO) в молекулярном ко-
личестве составляет от 0.55 до 0.71.

Выделенные мигматит-граниты расположены
в полях лейкогранитов нормальной и повышен-
ной щелочности (см. рис. 9, диаграмма TAS).

Гранитогнейсы характеризуются умеренной
суммарной щелочностью, K2O + Na2O = 4.8‒
8.3 мас. % (среднее значение 7.1) при вариативно-
сти отношения K2O/Na2O = 0.03‒3.39 (среднее
значение 1.13), обладают большей частью калие-
вой специализацией и характеризуются щелоч-
но-известковым и известковым типами [37] (см.
табл. 1).

ТТГ ассоциаиция. Она представлена на г. Блум-
филд и северных обрывах массива Раймилл,
главным образом биотит-роговообманковыми
гранитогнейсами, гнейсами и плагиогнейсами.
Структуры гетерогранобластовые, лепидонема-
тогранобластовые. Мафический индекс варьиру-
ет от 5 до 40%, Мсредн = 15‒20.

Главные породообразующие минералы:
‒ Q (20‒35%) и Pl (10‒25%) в плагиогранит-

ных разновидностях 40‒55%;
‒ Fsp (40‒60%) в плагиогранитах до 5%, но ча-

ще отсутствует;
‒ Hbl (4‒15%), обычно 7‒8%;
‒ Bt (2‒30%), обычно 6‒7%.
Акцессорные минералы ‒ ильменит, магне-

тит, сфен, ортит, апатит, циркон, монацит. В да-
тированном гранитогнейсе образца 60030-1 отме-
чено одно зерно граната.

Вторичные минералы представлены минера-
лами группы цоизит-эпидот, серицитом, хлоритом

Рис. 9. Особенности петрогенного состава изученных горных пород.
(а)‒(б) ‒ классификационные диаграммы: (а) – сумма щелочей – кремнезем (TAS) для плутонических пород (по [9, 59]),
(б) – Ab-An-Or для ТТГ гнейсов.
1‒2 ‒ серия Моусон: 1 – ортогнейсы, 2 – мигматит-граниты; 3‒4 ‒ серия Мензис: 3 – слюдистые кварциты, 4 – слю-
дистые, кианит-гранат-силлиманитовые сланцы и биотит-амфиболовые сланцы; 5‒6 ‒ ТТГ серия: 5 – плагиогнейсы,
6 – гранитогнейсы; 7 – группа метабазитов (метагабброиды, амфиболиты); 8 – дайковый комплекс метадолеритов
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и кальцитом. Породы относятся к железистым
разновидностям, характеризуются метаглинозе-
мистым составом (ASI = 0.46‒0.6) и преоблада-
нием калия над натрием.

Точки составов ортогнейсов Моусон и ТТГ
гнейсов образуют перекрывающиеся овальные
поля в областях развития групп гранитоидов и
гранодиоритов, причем древние образования гра-
нито-гнейсового купола серии Моусон обладают
наиболее кислыми составами при относительном
петрографическом и вещественном разнообра-
зии пород, что вполне объяснимо их наибольшей
тектоно-термальной переработкой (см. рис. 9).

Плагиогнейсы и гранитогнейсы ТТГ ассоциа-
ции г. Блумфилд и массива Раймилл, на класси-
фикационной диаграмме TAS и трехкомпонент-
ной диаграмме Ab–An–Or попадают в поля гра-
нодиоритов, тоналитов, трондьемитов, гранитов
(кварцевых монцонитов) (см. рис. 9).

Превалирущая группа фигуративных точек
гранитов и кварцевых монцонитов отвечает пре-
имущественно составам гранитогейсов, тогда как
в области тоналитов и гранодиоритов попадают
точки существенно натровых плагиогнейсов
(K2O/Na2O ~ 0.4‒0.5). При этом характерными
особенностями ассоциации является преоблада-
ние тоналитов и трондьемитов над гранодиорита-
ми, а также лейкократовость пород и повышенное
содержание кремнезема в сравнении с поздними
(протерозойскими и фанерозойскими ТТГ ком-
плексами) аналогами мира [5, 6, 28] (см. рис. 9, б).

Палеопротерозойские комплексы силлов ме-
тагабброидов и дайковых роев метадолеритов
представляют последовательно развивавшуюся
магматическую серию, на классификационной
диаграмме TAS они формируют единое поле ос-
новных пород, варьируя по составу от перидоти-
тов до диоритов, но отвечая главным образом габ-
бро-габброноритам-монцогаббро и их гипабби-
сальным аналогам (долеритам, габбродолеритам)
(см. рис. 9).

Особенности распределения редкоземельных (РЗЭ) 
и редких элементов

Предваряя краткую характеристику ортопород
кислых и основных серий, необходимо отметить
общую особенность кислых метаморфитов с
чрезвычайно высокими суммарными содержани-
ями редкоземельных элементов РЗЭ для архей-
ских ортогнейсов Моусон и ТТГгнейсов (ƩРЗЭср =
= 298 и 416 ppm, соответственно). Такие концен-
трации РЗЭ не типичны для большинства пород
архейских гранито-гнейсовых куполов и ТТГ ас-
социаций древних кратонов и в десятки – сотни
раз превышают хондритовые, а также ‒ в 2‒4 раза
средние содержания, как по отдельным элемен-
там, так и суммарные значения для архейской

верхней коры и земной коры в целом (ƩРЗЭ =
= 105 ppm, ƩРЗЭ ~ 2 × 10–2 мас. %, по [24]).

Такая специфика может отчасти обьясняться
постоянным значимым присутствием среди ак-
цессорных минералов монацита и ортита. Для ме-
табазитов и метадолеритов содержания ƩРЗЭср
(114 и 109 ppm, соответственно) сопоставимы со
средними значениями коры и подобных ассо-
циаций.

Нормированные к хондриту распределения
содержаний РЗЭ ортопород демонстрируют, за
редким исключением, явное подобие всех пред-
ставленных спектров [60] (рис. 10). Отмечается
характерное перекрытие полей трендов орто-
гнейсов Моусон и ТТГ гнейсов, увеличение сред-
них нормированных отношений (La/Yb)n, сум-
марных содержаний РЗЭ, а также La, Yb и Y от
ранних к поздним стадиям гранитообразования.
Для метабазитов и метадолеритов наблюдается
обратный процесс ‒ при близком содержании La
и Yb отмечается уменьшение (La/Yb)n, от первых
ко вторым ((La/Yb)n = 5 и 3, соответственно).

Такой характер распределений свидетельству-
ет о генетическом родстве источников формиро-
вания протолитов при участии процессов магма-
тической дифференциации как для кислой, так и
для базитовой серий.

Ортогнейсы Моусон и ТТГ гнейсы имеют род-
ственные друг другу, умеренно дифференциро-
ванные спектры распределения РЗЭ (ортогней-
сы Моусон (La/Yb)nсредн = 5.4, ТТГ гнейсы
(La/Yb)nсред = 6.15) с отрицательной аномалией
Eu и сильным обогащением легкими РЗЭ.

За исключением трех трендов мигматит-гра-
нитов Моусон с аномальными значениями La/Yb
с положительным, крутым наклоном кривой и
крутым отрицательным наклоном (см. табл. 1,
обр. 60036-09, 60036-10, 60036-15). Аномальные
спектры мигматит-гранитов серии Моусон
определяются влиянием метасоматических про-
цессов [18].

Значительный Eu минимум в ортогнейсах Мо-
усон и сравнительно умеренная аномалия в ТТГ
гнейсах (ортогнейсы Моусон (  = 0.48),
ТТГ гнейсы (  = 0.64)) свидетельствует о
частичном фракционировании расплава и оса-
ждении плагиоклаза в рестите. Дифференциация
кислых расплавов сопровождается общим накоп-
лением РЗЭ и обеднением Eu с появлением зна-
чительного минимума. Растущая концентрация
Eu от древних к более молодым гранитоидам, на-
ряду с обогащением легкими РЗЭ, свидетельству-
ет о формировании поздних магматических диф-
ференциатов.

На мультиэлементной диаграмме нормирован-
ного распределения редких элементов для орто-
гнейсов серии Моусон и ТТГ-гнейсов характерна

средн
*Eu/Eu

средн
*Eu/Eu
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Рис. 10. Спайдер-диаграммы редкоземельных (а) и редких (б) элементов, нормированных к составу хондрита и при-
митивной мантии, (по данным [60]).
1 – ортогнейсы серии Моусон; 2 – ТТГ гранитогнейсы; 3 – ТТГ плагиогнейсы; 4 – серия Мензис ‒ амфибол-хлори-
товые, кианит-ставролитовые сланцы; 5 – метагабброиды, апогаббровые сланцы; 6 – дайки метадолеритов; 7 – гра-
нит-пигматит (2700 млн лет, обр. 60304-2)
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относительная обогащенность LILE и HFSE, в
среднем в 50–100 раз выше примитивной мантии
(см. рис. 10, б). Наряду с высокими концентраци-
ями РЗЭ, отмечаются высокие содержания Y, Th,
U, Zr, Hf при отсутствии значимых отрицатель-
ных аномалий Nb, Ta и значительном обеднении
Sr и Ti. Глубокая отрицательная аномалия Ti, сви-
детельствует о процессах коровой контаминации.
Такие особенности являются характерными для
гранитоидов А-типа, что подтверждается соот-
ветствующими диаграммами (рис. 11).

Для секущих синтектонических жил гранит-
пегматитов (~2700 млн лет) наблюдается значи-
тельное обеднение тяжелыми РЗЭ (La/Yb)n =
= 20.8) и появление слабой положительной ано-
малии Eu (Eu/Eu* ‒ 1.2), свидетельствующей о
переходе большей части плагиоклаза в расплав.

Большинство трендов распределения содер-
жаний РЗЭ имеют почти плоское распределение
в части средних, тяжелых РЗЭ. Для палеопроте-
розойских базитов наблюдается практически суб-
мантийное расположение фигуративных точек на

интервале Sm‒Lu (  = 1), близкое к ба-
зальтам E-MORB, что соответствует значитель-
ному геохимическому сходству этих пород с ман-
тийным веществом, по составу близким обога-
щенным океаническим базальтам E-MORB [35].

Это подтверждается расположением фигура-
тивных точек метабазитов и долеритов в поле
E-MORB на диаграммах TiO2/Yb–Nb/Yb,
Th/Yb–Nb/Yb [54] (см. рис. 11, в, г).

Такая позиция характерна для расплавов, об-
разованных при плавлении обогащенного ман-

средн
*Eu/Eu

тийного источника в равновесии с гранатсодер-
жащим реститом [55]. На диаграмме TiO2/Yb–
Nb/Yb наблюдается взаимодействие плюмового
и литосферного источников, с трендом, демон-
стрирующим увеличение влияния обедненной
деплетированной мантии DM, что характерно
для развивающихся рифтовых областей [25, 35,
54, 55].

Группы метагабброидов и метадолеритов об-
ладают умеренными содержаниями редких эле-
ментов, сравнимы с обогащенными базальтами и
представляют низкоумеренно титанистые базиты
(TiO2 = 0.38‒0.88, среднее значение – 0.63) и до-
лериты (TiO2 = 0.48‒3.57, среднее значение ‒ 1.66).

РЕЗУЛЬТАТЫ U‒Pb ИЗОТОПНОГО 
ДАТИРОВАНИЯ

Важнейшей частью исследования являлось
определение возраста кристаллизации и мета-
морфических преобразований протолитов ТТГ
гнейсов г. Блумфилд, ранее никогда не датиро-
ванных. Были проведены U–Pb-SHRIMP-II-ис-
следования образцов 60325-3 и 60331-1 гранито-
гнейсов северной части и образца 60030-1 пла-
гиогнейса южной части г. Блумфилд (см. рис. 2).

Изученные цирконы представлены главным
образом субидиоморфными полупрозрачными
кристаллами или обломками с короткопризмати-
ческим и призматическим габитусом, с огранени-
ем из сочетаний округленных дипирамид {101},
{111}, {112} и призм {100}, {110} (рис. 12).

Размер циркона варьирует от 50 до 200 мкм,
Кудл = 1.5–3. Для внутреннего строения ядер
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цирконов (CL) наиболее характерна отчетливая
осцилляторная зональность, а также менее рас-
пространенная секториальная зональность или
незональное однородное строение. Ядра в боль-
шинстве случаев окружены каймами (гомоген-
ными темными оболочками) иногда частично ре-
зорбированными. Часто широкие каймы запол-
няют “заливы” и выравнивают сложно изогнутые
поверхности корродированных зональных ядер.
Если у образцов 60030-1 и 60331-1 строение прак-
тически идентично, то для образца 60325-3 при-
сутствуют также субизометричные, дипирами-

дальные кристаллы или сильно удлиненные
призмы (Кудл ≥ 4), часто с тонкой оболочкой или
ее отсутствием (см. рис. 12).

Биотитовый плагиогнейс (образец 60030-1).
Был выполнен 21 анализ по ядрам и темным обо-
лочкам зерен циркона. Ядра зерен (11 измерений)
дали 207Pb/206Pb возраст в пределах 2823–2683 млн
лет, из которых конкордантную группу сформи-
ровали семь значений. Для этой группы был по-
лучен конкордантный U–Pb-возраст 2802 ± 12 млн
лет, который интерпретируется как время кри-

Рис. 11. Дискриминационные диаграммы Rb-(Yb + Ta) (а) и Ta-Yb (б) для определения геодинамической обстановки
формирования гранитоидов (по [55]) и Ta/Yb-Nb/Yb (в), TiО2/Yb-Nb/Yb (г) для метабазитов–метадолеритов (по [54]).
Гранитоиды: WPG – внутриплитные, ORG–океанических хребтов, VAG – вулканических дуг, syn-COLG – синкол-
лизионные; 
Базальты: N-MORB – срединно-океанических хребтов (СОХ), E-MORB – обогащенные срединно-океанических
хребтов (СОХ), OIB – океанических островов; 
Кора: АК – архейская, КК – средняя континентальная, НК – нижняя.
1 ‒ ортогнейсы Моусон; 2 ‒ ТТГ-гнейсы; 3 ‒ метадолериты; 4 ‒ метагабброиды; 5 ‒ точки составов коры; 6 ‒ магма-
тические источники
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Рис. 12. Катодолюминесцентные фото исследованных зерен цирконов в датированных образцах ТТГ гнейсов.
Показано (кружки): морфология цирконов и области U‒Pb измерения возраста.
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сталлизации магматического протолита гранито-
гнейсов (рис. 13).

Анализ десяти оболочек показал, что они об-
ладают низким Th/U соотношением (0.06‒0.17),
207Pb/206Pb возраста находятся в интервале 2721–
2581 млн лет.

По шести значениям получено верхнее пересе-
чение с конкордией 2689 ± 5 млн лет (СКВО =
= 0.41). На основе группы четырех значений по-
лучен практически идентичный конкордантный
возраст 2688 ± 7 млн лет. Оболочки представляют
результат перекристаллизации магматического
циркона и полученный возраст отвечает неоар-
хейскому тектоно-термальному событию.

Амфибол-биотитовый меланогнейс (образец
60325-3). Был выполнен 21 анализ по различным
частям зерен циркона в обр. 60325-3 (амфибол-
биотитовый меланогнейс). За исключением 4-х ана-
лизов, по 17-ти анализам была построена линия
регрессии с верхним пересечением в значении
2792 ± 5 млн лет (СКВО = 0.92). Субконкордант-
ная группа из 13-ти значений дает аналогичный
возраст 2798 ± 8 млн лет и означает время кри-

сталлизации магматического циркона и форми-
рование протолитов меланогнейсов. Три значе-
ния по оболочкам образуют дискордантную груп-
пу с возрастом предполагаемого метаморфизма
2716 ± 9 млн лет.

Биотитовый гранитогнейс (обр. 60331-1). Было
выполнено 25 анализов по различным частям зе-
рен цирконов гранитогнейса (рис. 14). Построен-
ная дискордия имеет верхнее пересечение с воз-
растом 2787 ± 27 млн лет (СКВО = 6.7). Это зна-
чение с учетом ошибки близко полученному
конкордантному возрасту 2798 ± 8 млн лет для
группы из 16-ти зерен. На гистограмме распреде-
ления возрастов выделяются два отчетливых пи-
ка. Более древний возраст около 2800 млн лет от-
вечает зональным ядрам цирконов и интерпрети-
руется как время кристаллизации протолита,
тогда как темным каймам и однородным (пере-
кристализованным) ядрам соответствует возраст
~2700 млн лет и отвечает времени наложенных
тектоно-термальных процессов. Таким образом,
для всех трех представленных образцов ТТГ гней-
сов, выявленная архейская эволюция цирконов,



ГЕОТЕКТОНИКА  № 6  2022

ДОКЕМБРИЙСКАЯ ЭВОЛЮЦИЯ И СТРУКТУРА 45

увязанная с морфологией кристаллов, соответ-
ствует общему временнóму интервалу, продол-
жительностью ~100 млн лет (2800‒2700 млн лет)
с идентичным возрастом кристаллизации прото-
литов и наложенными метаморфическими про-
цессами.

Результаты Sm‒Nd изотопной систематики
показывают значительное превышение TNd(DM)
более, чем на 400‒500 млн лет, по сравнению с
U‒Pb возрастом кристаллизации пород по цир-
конам (табл. 3). Параметры εNd для всех образцов,
рассчитанные на разные значения возраста, нахо-
дятся среди отрицательных значений и суще-
ственно различаются ‒ от –0.7 для обр. 60008-3
до –5.4 для обр. 60306-1.

Такие характеристики указывают на значимое
или существенное участие корового вещества и
длительную коровую предысторию. Степень уча-
стия палеоархейского вещества в формировании
протолита (обр. 60336-3а) метаосадков серии
Мензис была существенной ‒ об этом свидетель-
ствует значительная пропорция детритового цир-
кона с 207Pb/206Pb возрастом 3.2–3.5 млрд лет, па-
леоархейский TNd(DM) = 3510 млн лет и низкое
отрицательное значение εNd(T) = –2.1 [1].

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

На ранних этапах архейской геологической
истории формирование наиболее древних грани-
то-гнейсовых куполов, в том числе ТТГ состава,

Рис. 13. Результаты U‒Pb датирования цирконов из ТТГ ассоциации (горы Раймилл, Блумфилд).
(а) ‒ плагиогнейс ( обр. 60030-1); (б)‒(в) – гранитогнейсы (обр. 60325-3, обр. 60331-1); (г) ‒ график плотности веро-
ятности и гистограмма распредления возрастов цирконов (обр. 60331-1).
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происходило на относительно тонкой коре до 30 км
в условиях высокого термического режима ман-
тии [3, 6, 24, 44, 64]. Это обуславливало формиро-
вание высокоградиентной первичной базитовой
коры и за ее счет образование разогретых микроб-
локов ранней сиалической коры, в том числе в
Антарктике, возможно, начиная с конца хадея–
начала эоархея [3, 6, 11, 17, 27, 42, 44, 63].

Также ведущим процессом формирования
ТТГ расплавов считается плавление базитов [42,
52]. Выполненные многочисленные эксперимен-
ты по плавлению амфиболитов, а также сопостав-
ление РЗЭ и редкоэлементного состава модель-
ных и природных расплавов позволяет оценивать
вероятные условия формирования существую-
щих ТТГ ассоциаций [25, 62].

Геологическая история Рукерской области
предположительно началась с внедрения пород
древних ТТГ ассоциаций с возрастом ~3.4 млрд
лет, отвечающих времени становления палеокон-
тинента Моусон, образовавшихся в результате
плавления нижнекорового базитового источника
[36, 47] (табл. 4). К рубежу 3.1 млрд лет было сфор-
мировано большинство гранито-гнейсовых купо-
лов Рукерского террейна, отвечающих ортогней-
сам серии Моусон и сохранивших некоторые пет-
рогеохимические признаки ТТГ серий, несмотря
на значимые геохимические перестройки. Их об-
разование происходило, вероятно, в результате
плюм-литосферного взаимодействия с частич-
ным плавлением базитовой составляющей на гра-
нице верхняя мантия‒кора и существенной кон-
таминации древних коровых источников (ранних
палеоархейских гранитоидов Моусон). В область

плавления была вовлечена древняя сиалическая
кора (3.4 млрд лет и древнее (?)), выступившая в
качестве основного источника кислых расплавов.
Возможно, ее участие способствовало более вы-
сокой кремнекислотности ортогнейсов серии
Моусон и ТТГ гнейсов в сравнении с фанерозой-
скими ТТГ комплексами, как показано на приме-
ре Балтийского щита [6].

Эта кора сформировалась в ходе орогении Мо-
усон и представляла древнейший кристалличе-
ский фундамент для последующего седиментоге-
неза и вулканизма серии Мензис. Протократон
Моусон являлся как первым источником терри-
генного материала, так и плацдармом для форми-
рования исходных магматических расплавов ме-
зо‒неархейских ТТГ ассоциаций (2800 млн лет),
а в дальнейшем ядром для аккреции неоархей-
ских блоков и палепротерозойских коровых тер-
рейнов (серии Рукер, Содружество).

Геодинамические условия формирования ТТГ
гнейсов (2.8 млрд лет) оставались схожими, что
подтверждается общим геохимическим подоби-
ем, однако в область плавления источника добав-
лялась доля вулканогенно-осадочного материала
серии Мензис, на что может указывать более мо-
лодые значения TNd(DM) – ~3250 млн лет, в срав-
нении с мезо‒архейской серией Моусон.

В ортогнейсах Моусон региона исследования
не было обнаружено тектоно-структурных марке-
ров, отвечающих орогении Моусон (см. табл. 4,
этап M0,), т.к. они полностью были стерты после-
дующими тектоно-термальными событиями с
новой сланцеватостью и линейностью. Это могла
быть наложенная регрессивная стадия метамор-

Рис. 14. Лейкократовый, биотитовый гранитогнейс горы Блумфилд (датированный обр. 60331-1).
Длина рукоятки молотка 50 см.
Мигматизация mg2 (светло-серая секущая лейкосома гранитного состава) гнейсов этапа D2, аналогичная датирован-
ной жильной неосоме на массиве Раймилл (~2.7 млрд лет).

mg2mg2mg2

mg2mg2mg2
~2700~2700~2700
млн летмлн летмлн лет
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физма M1 или высокоградиентный метаморфизм
протекал селективно. В других районах развития
ортогнейсовой серии Моусон были отмечены
гранулитовые минеральные парагенезы.

Для сравнительной оценки глубинности и
определения условий формирования расплавов
гранитогнейсов Моусон и ТТГ ассоциаций наи-
более информативны РЗЭ (La), Yb, Sr, Y, Nb, Ta,
содержание которых в магматическом расплаве
определяется количеством плагиоклаза (Sr), гра-
ната и амфибола (Yb, Y) и некоторых других ми-
нералов в рестите [51]. Реститовый плагиоклаз
концентрирует Eu и Sr, а гранат контролирует
уменьшение тяжелых РЗЭ и Y в расплаве.

В.Р. Ветрин [4] провел анализ пяти рестито-
вых ассоциаций от пироксен-плагиоклазовой до
±пироксен-гранат-амфиболовой, где было пока-
зано, что в модельных расплавах происходит сни-
жение концентраций тяжелых лантаноидов и Y и
общий рост содержания Sr и легких РЗЭ. Это
приводит к увеличению La/Yb и Sr/Y и определя-
ется сменой P–T условий среды с увеличением
температуры и давления (3 → 8 → 16 → 20 кбар).

Условия формирования и геохимия архейских
ТТГ комплексов была суммирована [42, 44, 51, 52].

Экспериментальные исследования, показыва-
ют, что при давлениях 10–12 кбар, расплав сосу-
ществует с остатком амфибол-плагиоклаз-пи-
роксен с небольшим количеством граната и без
рутила. Группа ТТГ низкого давления (<10 кбар)
имеет безгранатовый амфиболитовый рестит (ро-

говая обманка+плагиоклаз). ТТГ магмы низкого
давления обеднены Sr, поскольку реститовый
плагиоклаз концентрирует Sr.

Представленные на спайдер-диаграммах точ-
ки всех групп пород, при высоких суммарных со-
держаниях РЗЭ, характеризуются умеренными и
низкими значениями отношений (La/Yb)n, что
указывает на относительно небольшие глубины
магмообразования. Для всех архейских гнейсов
это подтверждается отрицательными аномалия-
ми Eu и Sr, указывающими на низкобарические
(<10 кбар) процессы фракционирования (см.
рис. 10). Такие параметры характерны в случае
нахождения расплава в равновесии с плагиоклаз-
пироксен-амфиболовым реститом и низкой сте-
пенью плавления граната [51].

Об относительно низком давлении метамор-
физма свидетельствуют крайне редкие находки
минеральных парагенезов с гранатом и метамор-
фических ортопироксенов.

Условия метаморфизма серии ортогнейсов Мо-
усон на одноименном уступе оцениваются в
8 кбар (Т ≈ 700°С) в пограничных условиях между
амфиболитовой и гранулитовой фациями [7].

Средние отношения La/Yb в случае ортогней-
сов Моусон и ТТГ гнейсов увеличиваются от ран-
них к поздним сериям. Концентрации La растут
значительно активнее, нежели Yb, что дает рост
La/Yb, свидетельствующий об изменении P–T
условий магмообразования и составе магматиче-
ского источника. Одновременное повышение со-

Таблица 3. Sm‒Nd изотопные данные метаморфических и метаинтрузивных пород массива Раймилл и горы
Блумфилд.

Примечание. * ‒ по данным [1], ** ‒ параметр εNd(T) для метагаббро рассчитан на значение 2400 млн лет в соответствии
с определением возраста внедрения для г. Рукер, (по [16, 32]).

Образец
(номер)

Возраст 
(млн лет)

Sm
(ppm)

Nd
(ppm)

147Sm/144Nd 143Nd/144Nd εNd(0) εNd(T) TNd(DM)

Ортогнейсы серии Моусон

60318–2 3150 9.73 42.45 0.1386 0.51134 –25.4 –1.8 3651

Метаосадки серии Мензис*

60008–3 3100 2.997 12.83 0.1082 0.51079 –36.0 –0.7 3384
60336–3а 3100 1.397 7.413 0.1139 0.51084 –35.2 –2.1 3510

Гнейсы ТТГ ассоциации

60020–1 2800 20.72 104.0 0.1205 0.5112 –28.6 –1.1 3216
60033–4 2800 18.96 96.82 0.1183 0.5111 –30.0 –1.8 3259
60331–1 2800 16.71 86.3 0.11705 0.51108 –30.4 –1.7 3244
60522–4 2800 12.56 61.0 0.12446 0.51121 –27.9 –1.8 3295

Синтектонический гранит–пегматит

60023–4 2700 1.08 4.36 0.1497 0.5116 –20.44 –4.1 3687

Метагабброид**

60306–1 2400 2.213 9.705 0.1378 0.51143 –23.6 –5.4 3435
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Таблица 4. Возраст и последовательность тектоно-термальных событий в докембрийской эволюции Рукерской
области.

Этап 
событий

Возраст
тектоно-

термального
события
(млн лет)

Массив Раймилл, гора Блумфилд Другие регионы 
в пределах Рукерской области

1 3400‒3150

Орогения Моусон 3400‒3100 млн лет, метаморфизм М0 [1, 4, 47]

заключительный этап орогении Моусон:
‒ внедрение протолитов ортогнейсов 
Моусон (Южная часть массива Раймилл) ‒ 
кристаллизация магматического прото-
лита гранитоидного состава, по [1]:
≥3164.2 ± 9.2 млн лет (ортогнейс);
≥3163.2 ± 7.8 млн лет (гранитогнейс) [1].

внедрение протолитов ортогнейсов 
серии Моусон, (по [34, 47‒49, 57]):
3390–3380 млн лет;
3370 ± 11 млн лет (трондьемит (?). 
Макью Блафф));
3180–3160 млн лет (гранит).

2 3000‒2800

Метаморфим M1 (орогения Стинир, по [48])
‒ амфиболитовая до гранулитовой фации метаморфизма ‒ деформации D1 ‒ 
образование сланцеватости S1 в протолитах гранитогнейсов ‒ изоклинальные 
лежачие складки F1;
‒ синтектоническое формирование мезо-неоархейских протолитов 
гранитогнейсов ТТГ серии, [22]:
2917 ± 82–2878 ± 65 метаморфизм (?), Nd-отношения (метагабброиды горы Рукер)

‒ синтектоническое внедрение протолитов 
Bt-Amf гранитогнейсов, плагиогнейсов 
ТТГассоциации (гора Блумфилд):
2802 ± 12* (обр. 60030-1);
2798 ± 8* (обр. 60325-3);
2798 ± 8.4 ± 8.3 млн лет* (обр. 6033101).
– внедрение протолитов плагиогнейсов 
монцонитового состава, обр. 48129-1, 
массив Раймилл, (по [48]):
2800 ± 7 млн лет

‒ внедрение протолитов Bt-Amf гнейсов 
гранодиоритового состава, обр. 48126-1, 
массив Стинир, (по [48]):
2814 ± 11 млн лет;
‒ синтектоническая лейкосома гнейсов, 
обр. 9828, уступ Моусон, 
Макью Блафф, [34]:
2788 ± 5 млн лет

3 ≤3000–
2700 (?)

‒ образование осадочных толщ за счет разрушения протолитов гранитогнейсов 
серии Моусон и мезо‒неоархейских ТТГ-гранитогнейсов;

‒ формирование первичной слоистости S0;
‒ локальное проявление финальной ретроградной фазы метаморфизма М1

(S0 → S1ms (?))
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держаний Еu и Yb от ортогнейсов к ТТГ гнейсам,
является также следствием увеличения доли пла-
гиоклаза и амфибола в магматическом расплаве.
Частные случаи снижения содержания Еu (и/или
Yb), являются следствием фракционирования
плагиоклаза (±Amf) как результат дифференциа-
ции исходных магм. Синхронное относительное
обогащение TTГ гнейсов как легкими лантанои-
дами (La), так и Sr свидетельствует о возможном

присутствии геохимически дифференцированно-
го метабазитового источника.

Приведенные данные об изменении составов
РЗЭ и редких элементов от ортогнейсов серии
Моусон к ТТГ гнейсам отражают относительное
увеличение мощности архейской сиалической
коры на мезоархейском отрезке или, как мини-
мум, ‒ рост давления (от 5‒6 до 8‒10 Кбар) с уве-
личением доли плагиоклаза, амфибола в расплаве

Примечание. * ‒ полученные геохронологические данные; S1ms – сланцеватость в метаосадках.

4 2700 – 2680

Метаморфизм М2

‒ эпидот-амфиболитовая до низов амфиболитовой фации метаморфизма ‒ 
образование мигматитовой полосчатости в гнейсах mg2 ‒ формирование
в ортогнейсах Моусон локальной новой сланцеватости S2, 
секущей сланцеватость S1 ‒ изоклинальная складчатость F2;
‒ переход в толщах серии Мензис от первичной слоистости 
к метаморфической сланцеватости S0 → S1ms

‒ внедрение синметаморфических
гранитоидных жил: 2690 ± 31 млн лет 
(обр. 60318-4); [1]
‒ метаморфические каймы в цирконах:
2688 ± 7* млн лет (обр. 60030-1);
2716 ± 9* млн лет (обр. 60325-3);
~2700* млн лет (обр. 60331-1).

‒ деформированный гранит-аплит, 
массив Стинир, (по [48]):

2682 ± 17 млн лет (обр. 48135-1).

5 2500‒
2400 (?)

Метаморфизм M3

‒ низкоградиентный амфиболитовый или гранулитовый метаморфизм (?) 
(по [2, 32‒33, 48, 56, 57]);
– деформации D3‒ формирование субширотно ориентированных
пологих открытых складок F3 серии Моусон и Мензис;
‒ отсутствие новых ориентировок в метаморфической сланцеватости гранитогнейсов 
(или образование субпараллельных ориентировок S3)

6 2400‒
2365(?)

‒ внедрение пластовых тел габброидов, секущих архейские серии и деформированные 
жилы неоархейских гранитоидов ‒ зоны бластомилонитизации субширотного 
простирания D3 и синтектоническое внедрение даек долеритов (возраст с горы Рукер, 
по [16, 32]), секущих силлы габброидов ‒ локальная динамометаморфическая 
перекристаллизация даек

7 ~1000 (?)

Рейнерское тектоно-термальное событие (амфиболитовый метаморфизм M4)
‒ образование минеральных парагенезисов эпидот-амфиболитовой фации 

в габброидах и долеритах (?);
U‒Pb изотопные свидетельства в цирконах (по [1, 34, 36, 48, 50, 56])

8 520‒480
Пан-Африканское тектоно-термальное событие M5

‒ образование локальных зон тектонического сжатия северо-западного простирания

Этап 
событий

Возраст
тектоно-

термального
события
(млн лет)

Массив Раймилл, гора Блумфилд Другие регионы 
в пределах Рукерской области

Таблица 4. Окончание
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и нахождении магматического источника на гра-
нице с гранатсодержащим реститом.

Относительно небольшое увеличение глубины
означало сответственно рост давления и темпера-
туры, где в рестите количество реститового пла-
гиоклаза уменьшалось, и его значительная доля
переходила в расплав, а количество клинопирок-
сена в рестите увеличивалось, о чем свидетель-
ствует уменьшение отрицательных аномалий как
Eu, так и Sr, от ортогнейсов Моусон к гранито-
гнейсам и плагиогейсам ТТГ ассоциации.

Высокие содержания РЗЭ в ТТГ гнейсах, с
учетом пониженной глиноземистости и преиму-
щественно калиевой специализации (средние
значения по архейским гнейсам K2O/Na2O ≥ 1),
позволяют соотносить такие породы с ориги-
нальной группой низко-Al, низко-Ti, калиевых
архейских гранитоидов, выделенной Э. Марти-
ном [40‒44] как редкая разновидность ТТГ ассо-
циации. Ортогнейсы серии Моусон и ТТГ гнейсы
сопоставляются с внутриплитными гранитоида-
ми А-типа.

Дискуссионным вопросом развития Рукерско-
го зеленокаменного пояса до сих пор остается вы-
явление последовательности становления архей-
ских серий Моусон и Мензис и их возрастное
положение. Например, считалось, что опреде-
ленная доля пород серии Мензис, по меньшей
мере, такие же древние или древнее, чем свита
Моусон [33]. Иначе, предполагается, что форми-
рование ортогнейсов Моусон происходило в те-
чение длительного этапа тектоногенеза от 3400 до
3100 млн лет, сопоставляется с орогенией Мо-
усон, а древние палеоархейские осадки в преде-
лах Рукерского террейна не выделены [47, 48].

Длительное становление серии Мензис с воз-
растными границами (по детритовым цирконам)
от палеоархея до неоархея позволяет предпола-
гать наличие на начальном этапе узких, локаль-
ных, изолированных бассейнов осадконакопления,
заложенных на завершающем этапе развития
блока Моусон, и максимальной седиментацией
на интервале 3135‒2960 млн лет. Вероятно, эти
процессы связаны с началом подьема плюма и
возможно более активного растяжения коры.
Происходило субширотное удлинение бассейна в
современном залегании, унаследованное от ис-
ходной ориентировки дискретных зон осадкона-
копления, в дальнейшем обьедененных в единую
рифтовую структуру.

Небольшое увеличение в мощности архейской
коры, очевидно, сменилось далее дивергентными
процессами и ее заметным утонением к началу
протерозоя, что связано с активизацией плюмо-
вых процессов – рифтогенезом, осадконакопле-
нием и последующим раннепалеопротерозой-
ским основным магматизмом.

Таким образом, на рубеже архея‒палеопроте-
розоя (2.4–2.5 млрд лет) мог происходить общий
процесс мантийно‒корового взаимодействия.
В ходе исследования мантийных ксенолитов се-
верной части гор Принс-Чарльз была рассмотре-
на возможность последней термальной вспышки
в верхней мантии с древнейшим возрастом пре-
образования 2438 ± 200 млн лет, ее рекристалли-
зацией, изменением Sm/Nd отношений, пере-
уравновешиванием изотопных систем [2].

Sm‒Nd данные демонстрируют относительно
близкий палеоархейский возраст мантийного ис-
точника для всех разновидностей горных пород,
включая, палеопротерозойские метабазитовые
комплексы. Близкие возраста TNd(DM), свиде-
тельствуют об общем магматическом источнике,
зарождение которого можно отнести также к ран-
неархейскому этапу корообразующих событий.

Модельный Sm‒Nd возраст TDM метагабброи-
дов составляет 3435 млн лет, что на 200 млн лет
больше чем TDM-возраст гнейсов ТТГ ассоциации.
Такой факт может являться еще одним доказа-
тельством растяжения коры, когда магматиче-
ским источником становятся древние, активи-
зированные палеоархейские мантийно‒нижнеко-
ровые образования в ходе прогрессирующего
раскрытия континентального рифта. С другой
стороны, низкое отрицательное значение εNd(T) =
= –5.4 указывает, что помимо нижней базитовой
коры в роли контаминанта для палеопротерозой-
ских базитов могли выступать как архейские гра-
нитогнейсы серии Моусон, так и мезо‒неоархей-
ские ТТГ гнейсы.

В рамки модели плюм-литосферного взаимо-
действия хорошо укладывается обогащение ман-
тийного источника, а также контаминация древ-
него корового вещества [23, 26, 29, 35]. Однако
степень контаминации метабазитов с корой была
невысокой, поскольку геохимические характери-
стики E-MORB, полученные для метабазитов и
долеритов отражают состав плюмового источни-
ка, который часто имеет близкие геохимические
черты с обогащеннными базальтами MORB. При-
надлежность магматического источника метаба-
зитов и долеритов к плюмовым подтверждается и
соответствующими диаграммами (см. рис. 10).

Минералого-петрографические и петролого-
геохимические особенности габброидной ассо-
циации и дайковых серий Рукерского комплекса
указывают на значительную степень влияния
плюмовой компоненты при их формировании в
условиях корово‒мантийного взаимодействия и
контаминации родоначальных мантийных рас-
плавов продуктами континентальной коры.

Общий структурно-тектонический анализ Ру-
керкой области, положение разновозрастных се-
рий внутри террейна, а также региональная ин-
терпретация геофизических данных позволили
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представить площадь развития Рукерского тер-
рейна в виде структурной мозаики, представляю-
щей чередование линейных зеленокаменных
поясов, разделенных изометричными гранито-
гнейсовыми, гранит-мигматитовыми купольны-
ми структурами [46] (рис. 15).

Чешуйчато-надвиговые ансамбли зеленока-
менных поясов максимально деформированы и
имеют доминирующее субширотное простира-
ние, большинство купольных структур мезоархея
в виде отдельных вкраплений расположены среди
пород мезоархейской метавулканогенно-осадоч-
ной серии Мензис [15].

Cеверная окраина Рукерского террейна имеет
мозаичный структурно-морфологический рису-
нок, характерный для большинства гранит-зеле-
нокаменных областей мира, ее строение согласу-
ется с восточными и южными блоками Рукерско-
го комплекса.

ВЫВОДЫ
В результате проведенного комплексного ис-

следовании тектонического строения и веще-
ственного состава серии ортогнейсов Моусон,
метавулканогенно-осадочной серии Мензис зе-
ленокаменного пояса, а также тоналит-трондье-
мит-гранодиоритовой (ТТГ) ассоциации, слага-

ющих Рукерскую провинцию были выделены эта-
пы тектонических деформаций и метаморфизма
Рукерского террейна, последовательность смены
архейских тектоно-магматических процессов в
северном блоке Рукерской области, что отражено
в следующих выводах:

1. Ортогнейсы серии Моусон исследованной
площади по составу близки ТТГ ассоциациям и
представляют собой палео-мезоархейские купо-
ла, образованные реоморфизованными гранито-
гнейсовыми (гранит-мигматитовыми) ассоциа-
циями, по периметру тектонически обрамленными
породами мезо‒неоархейской метавулканогенно-
осадочной серии Мензис.

2. Образования серии Мензис слагают на-
двинутые структуры зеленокаменного пояса, и,
представляют собой усеченный разрез (без уча-
стия коматиитов) толщ, представленных преиму-
щественно слабометаморфизованными средне-
кислыми метаосадками и основными и средними
метавулканитами, которые представляют собой,
разномасштабные, крутопадающие, тектониче-
ские пластины или широтно чередующиеся блоки.

3. Образование купольных структур ТТГ ассо-
циации произошло на рубеже 2800 млн лет и
~2700 млн лет последовал интенсивный тектоно-
термальный импульс.

Рис. 15. Структура Рукерской гранит-зеленокаменной области.
1 – палео‒мезоархейские гранито-гнейсовые купола серии Моусон (3400‒3100 млн лет); 2 – зеленокаменный пояс,
мезо‒неоархейская серия Мензис, неоархейская серия Стинир (3100‒2750 млн лет); 3 – мезо‒неоархейские купола
ТТГ гнейсов (~2.8 млрд лет); 4 – палеопротерозойская серия Рукер (2.5‒2.1 млрд лет); 5 – неопротерозойская серия
Содружество (1‒0.9 млрд лет); 6–7 ‒ границы: 6 ‒ структурно-формационных областей, 7 – геологических серий;
8 – горные объекты (массивы, нунатаки)
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4. Полученные новые геохронологические
данные по ТТГ гнейсам показали наличие текто-
но-термального импульса около 2700 млн лет, по-
сле образования купольных структур ТТГ ассоци-
ации на рубеже 2800 млн лет.

5. Интерпретация геохимических и изотопно-
геохимических данных с учетом известных P–T
условий метаморфизма ортогнейсов Моусон, ме-
таосадков серии Мензис позволяет предполагать
низкобарические условия формирования ком-
плексов от 5‒6 кбар до 8‒10 кбар (для ТТГ гней-
сов). С изменением P–T условий источник гра-
нитоидных расплавов эволюционировал во вре-
мени и на мезоархейском этапе находился в
равновесии с плагиоклаз-пироксен-амфиболо-
вым реститом, далее с увеличением мощности ко-
ры к мезо‒неоархейскому рубежу доля плагио-
клаза и амфибола в расплаве росла и расплав
формировался в магматическом источнике в рав-
новесии с гранатсодержащим реститом. Метао-
садки Мензис представляют теригенные отложе-
ния, сформированные в близких к дельтовым и
прибрежно-морским обстановкам осадконакоп-
ления.

6. Формирование большей части первично
осадочных пород серии Мензис связано с рифто-
генезом палеоархейской континентальной коры в
процессе плюм-литосферного взаимодействия и
внедрения раннепалеопротерозойских дайковых
роев базитов со значительным добавлением к
магматическим источникам мантийно-плюмово-
го компонента близкого по составу к E-MORB.

7. Как показал проведенный геохимический и
геодинамический анализ метаморфических се-
рий и метаинтрузивных образований, формиро-
вание геологических комплексов в архее проис-
ходило в геодинамических обстановках близких к
континентальным рифтогенным и/или в обла-
стях внутриплитного магматизма. Магматизм
характеризуется антидромной последовательно-
стью эволюции, типичной в процессе развития
рифтовых структур, а также развитием контраст-
ных, бимодальных кислых и основных магмати-
ческих серий.

8. Геохимические характеристики показывают
значительное участие сиалической коры в ста-
новлении внутриплитных архейских магматиче-
ских комплексов, с присутствием мантийной
компоненты, как результата плюм-литосферного
взаимодействия.

9. Последовательность тектоно-магматиче-
ских процессов гранит-зеленокаменной Рукер-
ской области Восточно-Антарктического кратона,
геологический возраст событий, вещественный
состав как крупных структурно-вещественных
блоков, так и отдельных серий и магматических
ассоциаций (в том числе мезоархейских гранито-
гнейсовых куполов серии Моусон и мезо‒неоар-

хейских гранитогнейсов ТТГ ассоциации) во
многом подобны или аналогичны гранит-зелено-
каменным областям древних кратонов мира Аф-
рики, Австралии, Канады, Фенноскандии.

Благодарности. Автор благодарен А.А Щипанско-
му (ГИН РАН, г. Москва, Россия) за конструктивное
обсуждение, Н.К. Гонжурову (АО “ПМГРЭ”,
г. Санкт-Петербург, Россия) за предоставленый ка-
менный материал (обр. 60030-1), а также аналити-
кам А.Н. Ларионову и П.А. Львову (ВСЕГЕИ,
г. Санкт-Петербург, Россия), выполнившим U‒Pb
определения возраста по цирконам, Е.С. Богомо-
лову (ВСЕГЕИ, г. Санкт-Петербург, Россия) за изо-
топно-геохронологические определения Sm‒Nd
систем. Автор признателен рецензенту Ш.К. Бал-
тыбаеву (ИГГД РАН, г. Санкт-Петербург, Россия)
и анонимному рецензенту за полезные коммента-
рии и редактору М.Н. Шуплецовой (ГИН РАН,
г. Москва, Россия) за тщательное редактирование.

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
1. Алексеев Н.Л., Маслов В.А., Каминский В.Д., Семе-

нов В.С., Богомолов Е.С., Капитонов И.Н., Гонжу-
ров Н.А., Мельник А.Ю., Егоров М.С. Новые данные
о возрасте метаморфических пород Рукерской
гранит-зеленокаменной области (юг Гор Принс-
Чарльз, Восточная Антарктида) // ДАН. 2019.
Т. 487. № 6. С. 644‒649.

2. Беляцкий Б.В., Андроников А.В. Возраст верхней
мантии района озера Бивер (Восточная Антаркти-
ка): Sm‒Nd изотопная систематика мантийных
ксенолитов // Проблемы Арктики и Антарктики.
2009. Т. 82. № 2. С. 118‒138.

3. Блюман Б.А. Эволюция событий в истории разви-
тия Земли от 4.5 до 0.9 милрд лет. ‒ СПб.: ВСЕ-
ГЕИ, 2015. 312 с.

4. Ветрин В.Р., Туркина О.М., Нордгюлен О. Гомологи
“серых гнейсов” среди архейских пород Кольской
Сверхглубокой скважины (опыт петролого-геохи-
мического моделирования состава нижней коры и
условия образования тоналит-трондъемитовых
пород) // Российский журнал наук о Земле. 2001.
Т. 3. № 3. С. 163‒196.

5. Вревский А.Б. Геодинамические модели раннего
докембрия Фенноскандинавского щита: петроло-
гические и изотопно-геохимические ограничения //
Вестн. СПбГУ. 2013. Сер. 7. Вып. 3. С. 4‒15.

6. Вревский А.Б., Лобач-Жученко С.Б., Чекулаев В.П.,
Коваленко А.В., Арестова Н.А. Геологические, пет-
рологические и изотопно-геохимические ограни-
чения геодинамических моделей образования
архейских тоналит-трондьемит-гранодиоритовых
ассоциаций древних кратонов // Геотектоника.
2010. № 4. С. 20‒38.

7. Каменев Е.Н., Маслов В.А., Семенов В.С., Куринин Р.Г.,
Михайлов В.М., Алексеев Н.Л., Каменев И.А., Семе-
нов С.В. Структура и метаморфизм Антарктиче-
ского щита // Геотектоника. 2013. № 2. С. 58–75.

8. Кутырев Э. И. Условия образования и интерпрпе-
тация косой слоистости. – Л.: Недра 1968. 128 с.



56

ГЕОТЕКТОНИКА  № 6  2022

МАСЛОВ

9. Классификация магматических (изверженных)
пород и словарь терминов. ‒ Рекомендации Под-
комиссии по систематике изверженных пород
Междунар. союза геол. наук. – М.: Недра, 1997.
247 с.

10. Лидер М.Р. Седиментология. Процессы и продук-
ты. – Под ред. В. Г. Кузнецова. ‒ М.: Мир, 1986.
439 с.

11. Ломизе М.Г., Хаин В.Е. Геотектоника с основами
геодинамики. ‒ М.: КДУ, 2005. 560 с.

12. Маслов В.А. Докембрийская эволюция Рукерской
гранит-зеленокаменной области Восточной Ан-
тарктиды: структурно-формационные особенно-
сти, возраст и последовательность геологических
процессов, геодинамический анализ. ‒ В сб.: Гео-
динамика раннего докембрия: сходство и различия с
фанерозоем. ‒ Мат-лы научн. конф. КНЦ РАН,
г. Петрозаводск ‒ Петрозаводск: КНЦ РАН, 2017.
С. 162‒168. 352 с.

13. Маслов В.А. Докембрийская эволюция и структура
Рукерской гранит-зеленокаменной области Во-
сточно-Антарктического кратона. ‒ В сб.: Фунда-
ментальные проблемы тектоники и геодинамики. ‒
Мат-лы LII Тектонического совещ. ГИН РАН,
г. Москва – М.: ГЕОС, 2020. Т. 2. С. 83–87.

14. Минц М.В. Тектоника и геодинамика гранулито-
гнейсовых комплексов Восточно-Европейского
кратона // Геотектоника. 2018. № 3. С. 58‒88.

15. Минц М.В., Пастухов В.Г., Гусев Г.С., Моралев В.М.,
Песков А.И., Сорохтин Н.О., Глазнев В.Н., Глухов-
ский М.З., Конилов А.Н., Кунина Н.М., Паталаха Е.И.,
Раевский А.Б., Фонарев В.И., Хворова Г.П., Щерба-
ков И.Б. Геологическое картирование раннедо-
кембрийских комплексов. – М.: Роскомнедра‒
Госкомгеология Украины‒Геокарт‒МАНПО. 1994.
503 с.

16. Михальский Е.В., Ковач В.П., Лайба А.А. Позднеар-
хейские граниты и метавулканиты Рукерской об-
ласти (горы Принс-Чарльз, Восточная Антаркти-
да): предварительные результаты U–Pb датирова-
ния и геохимические особенности. ‒ В сб.:
Гранит-зеленокаменные системы архея и их поздние
аналоги. ‒ Мат-лы научн. конф. КНЦ РАН, г. Пет-
розаводск. ‒ Петрозаводск: КНЦ РАН, 2009.
С. 118–122.

17. Мишкин М.А., Вовна Г.М. Хадейская протокора
земли: модель формирования и ее возможный со-
став // ДАН. 2010. Т. 433. № 4. С. 504–506.

18. Перетяжко И.С., Савина Е.А. Тетрад-эффекты в
спектрах распределения редкоземельных элемен-
тов гранитоидных пород как индикатор процессов
фторидно-силикатной жидкостной несмесимости
в магматических системах // Петрология. 2010.
Т. 18. № 5. С. 536–566.

19. Равич М.Г., Каменев Е.Н. Кристаллический фунда-
мент Антарктической платформы. – Л.: Гидроме-
теоиздат, 1972. 658 с.

20. Равич М.Г., Соловьев Д.С., Федоров Л.В. Геологиче-
ское строение Земли Мак-Робертсона (Восточная
Антарктида) – Под ред. М.Г. Равича ‒ Л.: Гидро-
метеоиздат, 1978. 230 с.

21. Савко К.А., Самсонов А.В., Сальникова Е.Б., Ларио-
нов А.Н., Червяковская М.В., Базиков Н.С., Кориш Е.Х.
Геохронология ТТГ ассоциации в мезоархее Кур-

ского блока восточной Сарматии // Вестн. ВГУ.
Сер.: Геол. 2019. № 2. С. 70‒80.

22. Семенов В.С., Каменев Е.Н., Михайлов В.М., Каме-
нев И.А., Семенов С.В. Последовательность мета-
морфических событий в раннем докембрии юж-
ной части гор Принс-Чарльз (Восточная Антарк-
тида) // Зап. РМО. 2008. Ч. 137. № 6. С. 1‒27.

23. Слабунов А.И. Геология и геодинамика архейских
подвижных поясов (на примере Беломорской про-
винции Фенноскандинавского щита). – Под ред.
О.И. Володичева ‒ Петрозаводск: КНЦ РАН,
2009. 296 с.

24. Тейлор С.Р., Мак-Леннан С.М. Континентальная
кора: ее состав и эволюция. ‒ Под ред. Л.С. Боро-
дина ‒ М.: Мир, 1988. 384 с.

25. Туркина О.М. Модельные геохимические типы то-
налит-трондьемитовых расплавов и их природные
эквиваленты // Геохимия. 2000. № 7. С. 704‒717.

26. Туркина О.М., Ножкин А.Д. Океанические и риф-
тогенные метавулканические ассоциации зелено-
каменных поясов северо-западной части Шары-
лажского выступа, Прибайкалье // Петрология.
2008. Т. 16. № 5. С. 501‒526.

27. Хаин В.Е., Гончаров М.А. Геодинамические циклы
и геодинамические системы разного ранга: их со-
отношение и эволюция в истории Земли // Геотек-
тоника. 2006. № 5. С. 3‒24.

28. Чекулаев В.П., Глебовицкий В.А. О среднем составе
ТТГ (тоналит-трондьемит-гранодиоритовой) ас-
социации: возможности использования // ДАН.
2017. Т. 472. № 2. С. 24‒25.

29. Щипанский А.А. Субдукционнные и мантийно-
плюмовые процессы в геодинамике формирова-
ния архейских зеленокаменных поясов. – М.:
ЛКИ, 2008. 560 с.

30. Обстановки осадконакопления и фации. –
Под ред. Х. Рединга – М.: Мир, 1990. Т. 1. 351 с.
Т. 2. 381 с.

31. Рейн Г.-Э., Сингх И.Б. Обстановки терригенного
осадконакопления. – Под ред. А.В. Коченова ‒
М.: Недра. 1981. 439 с.

32. Belyatsky B.V., Kamenev E.N., Laiba A.A., Mikhalsky E.V.
Sm‒Nd ages of metamorphosed volcanic and plutonic
rocks from Mount Ruker, the southern Prince Charles
Mountains, East Antarctica. ‒ In: 9th International
Symposium in Antarctic Earth Sciences, (Terra Nostra,
Berlin, Germany. 2003. Abstr.), pp. 101‒123.

33. Boger S.D. An Archaean province in the southern
Prince Charles Mountains, East Antarctica: U‒Pb zir-
con evidence for c. 3170 Ma granite plutonism and
c. 2780 Ma partial melting and // Precambrian Re-
search. 2006. Vol. 145. No. 3. P. 207‒228.

34. Boger S.D., Maas R., Fanning C.M. Isotopic and geo-
chemical constraints on the age and origin of granitoids
from the central Mawson Escarpment, southern Prince
Charles Mountains, East Antarctica // Contrib. Mineral.
Petrol. 2008. 155. P. 379–400.

35. Condie K.C. Mantle plumes and their record in the
Earth History. – (Cambridge, NY‒ Melbourne. Cam-
bridge Univ. Press, 2001), 306 p.

36. Fitzsimons I.C.W. Proterozoic basement provinces of
southern and south-western Australia, and their cor-
relation with Antarctica. ‒ In: Proterozoic East Gond-
wana: Super-Continent Assembly and Breakup. ‒ Ed.



ГЕОТЕКТОНИКА  № 6  2022

ДОКЕМБРИЙСКАЯ ЭВОЛЮЦИЯ И СТРУКТУРА 57

by M. Yoshida, B.F. Windley, S. Dasgupta S, (Spec.
Publ. Geol. Soc., London, 2003), P. 93–13.

37. Frost B.R., Barnes C.G., Collins W.J., Arculus R.J., Ellis D.J.,
Frost C.D. A geochemical classification for granitic
rocks // J. Petrol. 2001. No. 42. P. 2033–2048.

38. Ludwig K.R. Userʼs Manual for Isoplot 3.75. A geochro-
nological Toolkit for Microsoft Excel // Berkeley Geo-
chron. Centre Spec. Publ. 2012. № 5. P. 1–71.

39. Ludwig, K.R. 2003 User’s Manual for Isoplot/Ex, Ver-
sion 3.00, A Geochronological Toolkit for Microsoft
Excel // Berkeley Geochron. Center Spec. Publ. 2012.
No. 4. pp. 74. www.bgc.org

40. Martin H. Adakitic magmas: modern analogues of Ar-
chaean granitoids // Lithos. 1999. Vol. 46. P. 411‒429.

41. Martin H. Petrogenesis of Archaean trondhjemites, to-
nalites and granodiorites from eastern Finland: major
and trace element geochemistry // J. Petrol. 1987.
Vol. 28. P. 921‒953.

42. Martin H., Moyen, J.-P. Secular changes in tonalite-
trondhjemite-granodiorite composition as markers of
the progressive cooling of the Earth // Geology. 2002.
Vol. 30. P. 319‒322.

43. Martin H. The Archaean grey gneisses and the genesis
of continental crust. ‒ In: Archaean Crustal Evolution. ‒
Ed. by K.C. Condie, (Elsevier, Amsterdam, the Neth-
erlsnd, 1994), P. 205‒259.

44. Martin H., Smithies R.H., Rapp R., Moyen J.-F., Cham-
pion D. An overview of adakite, tonalite-trondhjemite-
granodiorite (TTG) and sanukitoid: relationships and
some implications for crustal evolution // Lithos. 2005.
Vol. 79. P. 1–24.

45. Maslov V., Alekseev N., Precambrian evolution of the
Ruker granite-greenstone terrain of the East Antarctica:
structure, age and geodynamic setting. ‒ In: Structure,
Evolution, and Heterogeneity of Antarctica’s Continental
Lithosphere. ‒ XIII Int. Symp. Antarctic Earth Sci., Ju-
ly 24–25, 2019, Incheon, South Korea, (Abstr. List–
Poster), A172. P. 13.

46. McLean M.A., Wilson C.J.L., Boger S.D., Betts P.G.,
Rawling T.J. and Damaske D. Basement interpretations
from airborne magnetic and gravity data over the Lam-
bert Rift region of East Antarctica // J. Geophys. Res.
2009. Vol. 114. P. 1‒20.

47. Mikhalsky E.V., Beliatsky B.V., Sheraton J.W., Ro-
land N.W., 2006. Two distinct Precambrian terranes in
the southern Prince Charles Mountains, East Antarcti-
ca: SHRIMP dating and geochemical constraints //
Gondwana Research. 2006. Vol. 9. P. 291–309.

48. Mikhalsky E.V., Henjes-Kunst F., Belyatsky B.V.,
Ronald N.W. New Sm–Nd, Rb–Sr, U–Pb and Hf iso-
tope systematics for the southern Prince Charles
Mountains (East Antarctica) and its tectonic implica-
tions // Precambrian Research. 2010. Vol. 182. No. 1–2.
P. 101‒123.

49. Mikhalsky E.V., Henjes-Kunst F., Ronald N.W. Ultra-
mafic rocks in high-strain zones of the Southern Maw-
son escarpment, Prince Charles Mountains (East Ant-
arctica): Evidence for major crustal shear zones of the
Palaeoarchaean age? // Terra Antartica. 2007. Vol. 14.
No. 1. P. 69‒84.

50. Mikhalsky E.V., Laiba A.A., Beliatsky B.V. Tectonic
subdivision of the Prince Charles Mountains: a review
of geologic and isotopic data. ‒ In: Antarctica: Contri-
butions to Global Earth Sciences. ‒ Ed. by D.K. Futterer,

D. Damaske, G. Kleinschmidt, H. Miller, F. Tessensohn,
(Springer, Berlin‒Heidelberg‒NY. 2005), P. 69‒82.

51. Moyen J.-F. The composite Archaean grey gneisses: Pe-
trological significance, and evidence for a non-unique
tectonic setting for Archaean crustal growth // Lithos.
2011. Vol. 123. P. 21‒36.

52. Moyen J.-F., Martin H. Forty years of TTG research //
Lithos. 2012. Vol. 148. P. 312–336.

53. Nugent L.J. Theory of the tetrad effect in the lanthanide
(III) and actinide (III) series // J. Inorg. Chem. 1970.
Vol. 32. P. 3485–3491.

54. Pearce J.A. Geochemical fingerprinting of oceanic ba-
salts with applications to ophiolite classification and the
search for Archean oceanic crust // Lithos. 2008.
Vol. 100. P. 14‒48.

55. Pearce J.A., Harris N.B., and Tindle A.G. Trace Ele-
ment Discrimination Diagrams for the Tectonic Inter-
pretation of Granitic Rocks // J. Petrology. 1984. No. 5.
P. 956–983.

56. Phillips G., White R.W., Wilson C.J.L. On the roles of
deformation and f luid during rejuvenation of a poly-
metamorphic terrane: inferences on the geodynamic
evolution of the Ruker Province, East Antarctica //
J. Metamorph. Geol. 2007. Vol. 25. P. 855‒871.

57. Phillips G., Wilson C.J.L., Campbell I.H., Allen C.M.
U–Th–Pb detrital zircon geochronology from the
southern Prince Charles Mountains, East Antarctica ‒
defining the Archaean to Neoproterozoic Ruker Prov-
ince // Precambrian Research. 2006. Vol. 148. P. 292–
306.

58. Phillips G., Wilson C.J.L., Fitzsimons, I.C.W. Stratigra-
phy and Structure of the Southern Prince Charles
Mountains, East Antarctica // Terra Antartica. 2005.
Vol. 12. No. 2. P. 69‒86.

59. Sharpenok L., Kostin A., Kukharenko E. Diagram alkali
sum–silica (TAS) for chemical classification and diag-
nostics of plutonic rocks – EGU General Assembly,
April 7–12, 2013, (Vienna, Austria, 2013. Abstr.),
Vol. 15. P. 13518.

60. Sun S.S., McDonough W.F. Chemical and isotopic sys-
tematics of oceanic basalts: implications for mantle
composition and processes. ‒ In: Magmatism in the
Oceanic Basins, ‒ Ed.by A.D. Saunders, M.J. Norry,
(Geol. Soc. London Spec. Publ., 1989). Vol. 42.
P. 313‒345.

61. Tingey R.J. The geologic evolution of the Prince
Charles Mountains ‒ an Antarctic Archean cratonic
block. ‒ In: Antarctic Geoscience. ‒ Ed. by C. Crad-
dock, (Univ. of Wisconsin, Madison, USA, 1982),
P. 455–464.

62. Turkina O.M. Model types of tonalite-trondhjemite
melts and its natural counterparts // Mineral. Mag.
1998. P. 1547‒1548.

63. O’Neill C., Debaille V. The evolution of Hadean–Eoar-
chaean geodynamics // Earth Planet. Sci. Lett. 2014.
Vol. 406. P. 49‒58.

64. Williams I. U‒Th‒Pb Geochronology by Ion Micro-
probe ‒ Application of microanalytical techniques to
understanding mineralizing processes. ‒ In: Reviews in
Economic Geology, ‒ Ed by M. McKibben, W.J. Shanks,
W. Ridley, (Soc. Econom Geol., Toronto, Canada,
1998. Vol. 7), P. 1‒35.



58

ГЕОТЕКТОНИКА  № 6  2022

МАСЛОВ

Precambrian Evolution and Structure of the Granite-Greenstone Ruker Province 
of the East Antarctic Craton: Age and Sources of Archean Granitoid Magmatism

V. A. Maslov*
Gramberg All-Russia Scientific Research Institute for Geology and Mineral Resources of the Ocean (“VNIIOkeangeologia”), 

Angliyskiy av., bld. 1, 190121 Saint-Petersburg, Russia
*e-mail: massev@gmail.com

Comprehensive results of the interpretation of structural‒petrological studies, new geochemical, geochrono-
logical data of metamorphic rocks of the Rymill and Bloomfield Mountains in the northern part of the gran-
ite-greenstone province of Rucker of paleoarchean origin, are presented. The northern block of the Ruker
Terrane is composed of Meso‒Neoarchean granite-gneiss domes along the perimeter, tectonically “framed”
by fragments of the greenstone belt of the Meso-Neoarchean metavolcanogenic-sedimentary Menzies series.
The entire set of rocks covers a significant time interval 3.2‒2.5 Ga.The composition of Mesoarchean gran-
ite-gneiss domes of the Mawson series (3.2‒3.1 Ga) corresponds to ancient granitoids and is close to tonalite-
trondemite-granodiorite complexes (TTG) in comparison with similar associations of ancient cratons of
Australia, Canada and the Fennoscandia. Mawson Orthogneiss is polymetamorphic, and significant degree
of gneiss recrystallization is associated with Meso‒Archesn fmetamorphism, the completion time of which
is compared with the formation of the first identified Meso‒Neoarchean rock blocks of the late granite-
gneiss dome of the TTG association ~2.8 Ga, and pronounced tectono-thermal event ~2.7 Ga. Orthogneiss
of Mawson series and TTG- gneisses are compared withinplate A-type granites and are classified as type of
Archean granitoids with low-Ti content, mainly potassium. Geochemical analysis of rocks composition
showed that the formation of the primary melts of the Meso‒Archean Mawson orthogneisses occurred,
probably, at shallower depths of the earth’s crust (P < 8‒10 kbar), in comparison with the Meso‒Neoarchean
TTG-gneisses. The formation of primary sedimentary rocks of the Menzies Series is associated with rifting
of the Paleoarchean continental crust during plume-lithospheric interaction, and intrusion of Early Paleop-
roterozoic metabasites and dike swarms with a significant addition to magmatic sources of the mantle-plume
component of the E-MORB type.

Keywords: East Antarctica, tectonics, Archean geochronology, granite-gneiss domes, greenstone belts, TTG
associations, rifting, plume-lithospheric interaction
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На основе современных представлений о структурной организации геологической оболочки Земли
авторы обосновывают геофлюидодинамические закономерности локализации углеводородных сис-
тем (и их элементов) на больших глубинах. По мнению авторов, в условиях высоких компрессион-
ных нагрузок, оказываемых вышележащими отложениями, надежного всестороннего литологиче-
ского экранирования коллекторов, гидродинамической стагнации в глубокопогруженных ком-
плексах эвапоритовых бассейнах может быть развит особый – автоклавный – тип углеводородных
систем. Авторы прогнозируют, что в Прикаспийской нефтегазоносной провинции в подсолевом
нефтегазоносном этаже (в нижнедевонско‒нижнепермских отложениях) автоклавная углеводо-
родная система могла сформироваться за счет: экранирующей роли значительного по мощности со-
леносного комплекса (i), нереализованного генерационного потенциала нефтегазоматеринских
толщ, представленных глубоководными отложениями и погруженных на 4–6 км и более (ii), гидро-
динамической стагнации водонапорной системы (iii). Под контролем этих условий приконтактные
с нефтегазоматеринскими породами палеорусловые объекты и внутрибассейновые карбонатные
постройки выполняют роль высокоемких резервуаров для продуктов катагенной флюидогенера-
ции, а сегрегация однофазного флюида с фазообособлением углеводородов в периоды резкого сни-
жения пластового давления завершает процесс образования уникальных и крупных месторождений
углеводородов.

Ключевые слова: геофлюидодинамическая концепция поисков углеводородов, сейсмостратиграфи-
ческие комплексы, большие глубины, гидродинамическое экранирование, автоклавный тип угле-
водородных систем, пластовое давление, поровое давление, Прикаспийская впадина
DOI: 10.31857/S0016853X22060078

ВВЕДЕНИЕ

В настоящей статье рассматриваются условия
формирования углеводородной системы (УВС) ав-
токлавного типа на больших глубинах осадочного
чехла. Объектом исследования выбрана Прикас-
пийская нефтегазоносная провинция (НГП) – ре-
гион площадью более 500 тыс. км2 с промышленно
развитой инфраструктурой, необходимой для ско-
рейшего ввода перспективных площадей в про-
мышленное освоение, и внеконкурентными воз-
можностями наращивания ресурсного углеводо-

родного потенциала за счет освоения подсолевой
части разреза мощностью свыше 13 км [13, 23].

На основе данных и материалов, полученных
при исследовании Прикаспийской нефтегазо-
носной провинции, авторы раскрывают особен-
ности механизма сопряженного нефтегазообра-
зования и нефтегазонакопления на больших глу-
бинах в условиях надежной гидродинамической
изоляции, мощных нефтегазоматеринских пла-
стов и резервуаров повышенной емкости, спо-
собных вмещать уникальные и крупные по запа-
сам месторождения углеводородов.

УДК 551.242.51

EDN: ZGJOGQ
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ВОЛОЖ и др.

Актуальность исследования определяется тем,
что предлагаемые научные аргументы и методи-
ческие решения по прогнозу нефтегазоносности
глубокопогруженных частей осадочного чехла
применимы к условиям ряда других нефтегазо-
носных провинций. Это обеспечивает научно-
практическую значимость направлению и объек-
ту исследований прежде всего для обоснования
экономически эффективной стратегии поиска
уникальных и крупных месторождений углеводо-
родов в нефтегазоносных регионах.

Авторы отчетливо осознают гипотетический ха-
рактер собственных заключений и выводов, осно-
ванных на прогнозе изменений свойств геологиче-
ской среды на глубинах, неохваченных бурением.
При этом мы считаем, что доказательства теорети-
ческой обоснованности и практической результа-
тивности предлагаемой поисковой концепции по-
служат импульсом для развития фундаментальных
основ тектонодинамического и геофлюидодина-
мического анализа продуктивности недр, создания
достоверных моделей формирования и эволюции
глубокопогруженных углеводородных систем.

УГЛЕВОДОРОДНЫЙ ПОТЕНЦИАЛ 
ГЛУБОКИХ ГОРИЗОНТОВ

Целесообразность ориентации поисково-раз-
ведочных работ на нефть и газ на больших глуби-
нах в нашей стране широко дискутируется, ‒
имеет своих сторонников и противников [10, 12,
16, 22, 27, 35]. С научной точки зрения нередко
ставится под сомнение возможность сохранения
углеводородов в древних бассейнах на стратигра-
фических уровнях ниже карбона [14]. Озабочен-
ность специалистов вызывают также высокие
финансовые риски, слабая фактографическая ба-
за данных бурения и результатов изучения керна
глубоких горизонтов. Свои ограничения наклады-
вают проблемы вскрытия и опробования глубоко-
погруженных продуктивных пластов в условиях
сверхвысоких пластовых давлений, агрессивной
(гидро)геохимической среды. Однако для многих
регионов со сформированной инфраструктурой
добычи, транспорта и переработки углеводоро-
дов, вовлечение в хозяйственный оборот углево-
дородного потенциала нефтегазоносных ком-
плексов, залегающих ниже эксплуатируемых объ-
ектов, остается практически безальтернативным
решением [9].

Среди индустриальных регионов c длительной
историей разработки месторождений углеводо-
родов Прикаспийская НГП занимает особое ме-
сто, т.к. по существующим оценкам ее углеводо-
родный потенциал больше, чем в Волго-Ураль-
ской, Предкавказской, Восточно-Сибирской и
Тимано-Печорской нефтегазоносных провинци-
ях в совокупности. Площадь перспективных зе-
мель по изогипсе “–4 км” превышает более, чем в
два раза совокупные размеры Пермского, Вилли-

стонского, Предаппалачского, Оринокского, Верх-
неамазонского древних осадочных бассейнов [4,
17, 20, 23].

Имеет значение и то, что, применительно к
Прикаспийской НГП, выполнен большой объем
научно-исследовательских работ, направленных
на развитие общей теории нафтидогенеза, дета-
лизацию геолого-геофизического строения ниж-
него геодинамического этажа Прикаспийской НГП
[2, 4, 8, 21, 24, 29].

А.А. Трофимук [28] высоко ценил результаты
прогноза крупных и гигантских месторождений
в пределах Прикаспийской впадины и отметил,
что впервые в нашей стране были выявлены ме-
сторождения, по плотности запасов на единицу
площади и продуктивности скважин приближаю-
щиеся к соответствующим показателям место-
рождений Ирана.

Начиная с 2000 г. на материалах подсолевого
комплекса Прикаспийской НГП стали активно
исследоваться механизмы нефтегазогенерации и
аккумуляции углеводородов в пределах структур
плитных комплексов древних платформ, толщах
дислоцированных, метаморфизованных осадоч-
но-вулканогенных пород [3, 9, 13].

В Геологическом институте РАН (г. Москва,
Россия) в лаборатории сравнительного анализа
осадочных бассейнов научными сотрудниками
М.П. Антиповым, Ю.А. Воложем, И.Е. Варшав-
ской, Н.П. Чамовым и Е.Е. Куриной под руко-
водством Ю.Г. Леонова была создана сейсмостра-
тиграфическая 4D модель Каспийского региона
по программе Президиума РАН “Глубокая нефть”
[4, 8, 18].

На основе данной модели в Нижне-Волжском
научно-исследовательском институте геологии и
геофизики (г. Саратов, Россия) специалистами
О.И. Меркуловым и Е.В. Постновой был опреде-
лен углеводородный потенциал Прикаспийской
НГП в 70 млрд тонн нефтяного эквивалента на-
чальных ресурсов, а также показана высокая ве-
роятность открытия одного уникального и более
полутора десятков крупных месторождений неф-
ти [25].

В Институте проблем нефти и газа РАН
(г. Москва, Россия) в течение 20 лет проводятся
исследования геофлюидодинамических механиз-
мов формирования зон нефтегазонакопления на
больших глубинах осадочного чехла Земли [1, 12].

В последние годы найдены месторождения
нефти и газа до глубин 16 км [42]. По данным, по-
лученным в 2022 г., добыча нефти в КНР прово-
дится в осадочных бассейнах из пластов, распо-
ложенных на глубинах [39]:

‒ 5 км (Бохай и Сунляо);
‒ 6 км (Ордосе);
‒ 7 км (Сычуаньский);
‒ 9 км (Таримский).
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Доказано, что по состоянию на 2013 г. Мекси-
канский, Аравийский и Восточно-Венесуэльский
нефтегазоносные бассейны совокупно содержат
48.7% от общего объема нефти, обнаруженных в
мире на глубинах ниже 4.5 км [33].

В России в настоящее время поиски место-
рождений углеводородов ниже 4–5 км практиче-
ски не ведутся, несмотря на обоснованные дово-
ды целесообразности масштабного разворота по-
исковых и разведочных работ на нефть и газ на
больших глубинах, прежде всего, ‒ в Прикаспий-
ской НГП [9, 13]. Здесь объемы неосвоенных ре-
сурсов углеводородов велики, также есть возмож-
ность апробации технологий вскрытия продук-
тивных пластов в сложных горно-технических
условиях применительно к карбонатным и терри-
генным коллекторам, что чрезвычайно важно для
развития эффективной методики поиска место-
рождений углеводородов в глубокопогруженных
горизонтах нефтегазоносных провинций, недо-
статочно изученных бурением.

Следует также отметить, что поисковые рабо-
ты нефти и газа могут стать импульсом для раз-
вития осадочно-миграционной теории нафти-
догенеза, которой принадлежит важная роль в
успешном освоении углеводородного потенциа-
ла нефтегазоносных провинций мира. Эта теория
является фундаментальной основой стратегии
поисково-разведочных работ крупнейших неф-
тегазодобывающих компаний. Однако объясни-
тельные возможности теории, а также ее ранней
производной – антиклинальной поисковой кон-
цепции, ‒ во многом утрачиваются при переходе с
малых и средних глубин на большие глубины.

К необходимости развития теоретических ос-
нов поиска нефти и газа на больших глубинах ис-
следователи пришли не сегодня, в мире уже мно-
гие годы активно наращивается научное знание
по изучению углеводородных систем, располо-
женных ниже 4 км [19, 33, 38, 45]. Выявлены наи-
более существенные особенности глубокопогру-
женных нефтегазолокализующих объектов, к ко-
торым, в частности, относятся:

‒ тяготение месторождений к районам с низ-
ким температурным градиентом [39];

‒ широкое развитие непрерывных по площади
маломощных пластовых резервуаров нефти и газа
[45, 47];

‒ концентрация крупных запасов газа в кол-
лекторах с низкой и сверхнизкой проницаемо-
стью [33];

‒ наличие отдельных разуплотненных резер-
вуаров с улучшенными коллекторскими свой-
ствами [5];

‒ слабая выраженность традиционных (неф-
те-) газоводяных контактов у вторично преобра-
зованных коллекторов [37, 46];

‒ локализация скоплений углеводородов в
синклиналях и моноклиналях [44];

‒ снижение активности катагенных трансфор-
маций органического вещества при отсутствии
возможностей оттока жидких и газообразных
продуктов флюидогенерации [19, 40].

В дополнение к этим обобщениям авторы на-
стоящей статьи излагают свой взгляд на функцио-
нирование глубокопогруженных углеводородных
систем (УВС), фокусируя внимание на место УВС
в общем ряду разномасштабных нефтегазолокали-
зующих объектов, особенности механизмов со-
пряженного нефтегазообразования и нефтегазо-
накопления в пределах подсолевых нефтегазонос-
ных этажей с различным геофлюидодинамическим
режимом проявления стагнационного водона-
порного режима. Это дало возможность уточне-
ния геофлюидодинамических условий локализа-
ции углеводородов в нижнедевонско‒нижне-
пермских отложениях Прикаспийской НГП.

ОСОБЕННОСТИ ГЕОЛОГИЧЕСКОГО 
СТРОЕНИЯ ПРИКАСПИЙСКОЙ НГП

Границы Прикаспийской НГП
В соответствии с традиционными подходами

к структурно-тектоническому районированию оса-
дочных чехлов древних и молодых платформ
Прикаспийская НГП выделяется в границах рас-
пространения галокинетических соляных струк-
тур, охватывая Прикаспийскую низменность и
акваторию северной части Каспийского моря.
Однако такой подход к выделению границ про-
винции разделяется далеко не всеми исследовате-
лями, т.к. в нем не учитывается влияние лито-фа-
циальных характеристик осадочного чехла и его
подземной гидросферы на распределение скоп-
лений углеводородов [8, 11, 22, 23].

В соответствии с предлагаемыми нами принци-
пами, нефтегазогеологическое районирование сво-
дится к обособлению внутри увосферы разноран-
говых нефтегазолокализующих объектов (НГЛО) и
их последующему картографированию [4, 8]. При
этом границы НГЛО проводятся согласно грани-
цам соответствующих по рангу сейсмостратигра-
фических тел, обладающих 3D + t параметрами
(три пространственных и один возрастной пара-
метры).

Поясним, что под термином “нефтегазолока-
лизующий объект” мы понимаем иерархически
упорядоченные четырехмерные парагенетически
связанные породно-слоевые ассоциации внутри
увосферы, которые отличаются от окружающей
их геологической среды повышенной плотно-
стью свободных углеводородов (УВ) и особенно-
стями их распределения. Иерархический ряд так-
сонов НГЛО следующий:

“пространственно ограниченная часть уво-
сферы нефтегазоносной провинции → нефтега-
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зоносный этаж → углеводородная система →
→ нефтегазоносный комплекс → нефтегазоносный
горизонт”. Соответствующий ему ряд объектов
картографирования, расположенных в пределах
гидродинамически закрытых (стагнационных) си-
стем, представлен последовательностью:

“нефтегазоносная провинция → нефтегазо-
носная субпровинция → нефтегазоносная об-
ласть → нефтегазоносный район → зона нефтега-
зонакопления → совмещенный “мини-очаг” ге-
нерации и аккумуляции УВ → месторождение УВ”.

В настоящее время под термином “нефтегазо-
носная провинция” понимается значительная по
размерам и стратиграфическому объему осадоч-
ного выполнения обособленная территория, при-
уроченная к одной или группе смежных крупных
тектонических структур (таких, как антеклиза,
синеклиза, авлакоген и впадина), обладающих
сходными чертами геологического строения и
развития, общностью стратиграфического диапа-
зона нефтегазоносности, близкими геохимически-
ми, литолого-фациальными и гидрогеологически-
ми условиями, а также большими возможностями
генерации и аккумуляции углеводородов [14].

Как показывает анализ многочисленных ра-
бот отечественных и зарубежных исследовате-
лей, посвященных проблемам нефтегазогеоло-
гического районирования, в качестве наиболее
крупных НГЛО  рассматриваются геологиче-
ские объекты двух генетически различных типов
[6–8, 14, 15, 41]:

• Объекты первого типа – это комплексы за-
полнения как бассейнов (региональные и зональ-
ные седиментационные системы), так и мегабас-
сейнов (межгорные впадины и впадины окраин-
но-континентальных, окраино-океанических и
средиземных морей), расположенных в пределах
Циркумгеократического подвижного пояса мезо-
зойско-кайнозойского (альпийского) мегацикла
тектогенеза.

• Объекты второго типа ‒ это крупнейшие
структуры осадочных чехлов древних и молодых
платформ:

‒ ассоциации нефтегазоносных провинции [6];
‒ тектоно-седиментационные провинции [30];
‒ их аналоги, которые представляют собой

фрагменты, сохранившиеся в слабоизмененном
виде, осадочных чехлов платформ и комплексов
заполнения осадочно-породных бассейнов завер-
шенных тектонических циклов [28].

Приведенные генетические различия нефтега-
зоносных провинций (НГЛО) находят выраже-
ние при картографировании:

‒ объекты первого типа ‒ нефтегазоносные
бассейны;

‒ объекты второго типа – нефтегазоносные
провинции.

Однако, такой подход не совсем точно отража-
ет суть их различий и не соответствует современ-
ному определению понятия “нефтегазоносная
провинция” [8, 22]. Мы полагаем более коррект-
ным, что:

‒ НГЛО первого ранга являются провинциями;
‒ различия в типах провинций определять по

сложности строения их разреза.
Поскольку провинции подвижных поясов

представляют собой осадочно-породные бассей-
ны с простым строением, то их целесообразно
относить к одноэтажному типу нефтегазоносных
провинций, а провинции древних и молодых
платформ со сложным строением осадочного
чехла – к многоэтажным провинциям.

Для многоэтажных провинций необходимо
обоснование критериев выделения их границ,
главными из которых является пространственное
положение доминантного нефтегазоносного эта-
жа и экранирующей его покрышки и, что особен-
но важно, их современное положение.

В соответствии с распространением регио-
нальной покрышки Прикаспийская НГП поми-
мо Прикаспийской впадины (одного из структур-
но-тектонических элементов осадочного чехла
платформ, выделяемого по отложениям нижне-
девонско‒нижнепермского комплекса), частич-
но включает территории прилегающих структур:

‒ юго-восток древней Восточно-Европейской
платформы;

‒ северо-запад молодой Центрально-Евразий-
ской платформы.

В состав древней платформы, в которую вхо-
дит Прикаспийская НГП, включаются такие
крупнейшие структуры юго-востока Русской
плиты, как:

‒ восточный склон Воронежской антеклизы
(Приволжская моноклиналь);

‒ южное окончание Рязано-Саратовского
прогиба;

‒ южный склон Волго-Уральской антеклизы
(Бузулукский прогиб, Соль-Илецкий выступ).

В состав Прикаспийской НГП, являющейся
частью молодой Центрально-Евразийской плат-
формы, входят [8]:

‒ западный склон Уральского орогена (смеж-
ные территории);

‒ часть Туранской плиты (северный борт Се-
веро-Устюртской впадины);

‒ северо-восточная часть Скифской плиты
(зоны Каракульско-Смушковских и Северо-Бу-
зачинских дислокаций).

Эти регионы, выделенные нами в качестве Се-
веро-западной и Юго-восточной субпровинций
Прикаспийской НГП, рассматриваются в составе
смежных с ней Волго-Уральской (с северо-запа-
да), Предкавказско-Мангышлакской (с юго-за-
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пада) провинций, а также Северо-Устюртской
области (с юго-востока) [8] (рис. 1).

Обоснование границ элементов районирования

Прикаспийская НГП относится к типу много-
этажных провинций с доминантным (нижнеде-
вонско‒нижнепермским) нефтегазоносным эта-
жом, регионально выдержанным флюидоупором
для которого является соленосная толща [15].
Данная толща определяет специфическую, дис-
гармоничную архитектуру надсолевого и соле-
носного комплексов отложений, обусловленную
процессами галокинеза.

Прикаспийская НГП уникальна по строению
фундамента (консолидированная кора), осадоч-
ного чехла (осадочно-вулканогенный слой) и
подземной гидросферы всей земной коры [18].
Это обусловлено положением провинции в со-
ставе суперконтинента Родиния (Пангея-2) в
позднем протерозое и раннем палеозое (на этапе
формирования ее фундамента), а затем в составе
Пангеи-3 Вегенера в позднем палеозое и мезо-
зое‒кайнозое в ходе эволюционного преобразо-
вания фундамента и формирования осадочного
чехла [23].

Решающее значение в становлении современ-
ного облика фундамента имело то обстоятель-
ство, что северо-западная часть территория При-
каспийской НГП в составе архей‒раннепротеро-
зойского континента Балтия в рифее являлась
частью пассивной окраины Пангеи-2, а к началу
венда находилась в зоне коллизии самостоятель-
ных литосферных плит континентального типа
Балтика и Скифия [28].

Современная структура осадочного чехла про-
винции и присутствие в его разрезе уникальной
пермской эвапоритовой формации определились
в соответствии с особым положением Прика-
спийской НГП в пределах узла сочленения таких
тектонических структур земной коры, как Во-
сточно-Европейская древняя платформа, Урало-
Монгольский (палеозойский) и Средиземно-
морский (мезозойско‒кайнозойский) складча-
тые пояса.

Особенности строения разреза земной коры 
Прикаспийской НГП

Основные черты строения разреза земной ко-
ры Прикаспийской НГП отражены на схеме его
сейсмогеологического районирования и сейсмо-
стратиграфического расчленения разреза земной
коры северной части Каспийского региона (рис. 2).

В пределах Прикаспийской НГП возрастной
диапазон парагенезисов магматических и мета-
морфических комплексов, слагающих консоли-
дированный слой ее земной коры, не выдержан и

изменяется, последовательно омолаживаясь с за-
пада на восток и с севера – на юг (рис. 3).

В северо-западной части Прикаспийской НГП
структуры имеют архей‒раннепротерозойский
возраст, в юго-восточной части – рифейский воз-
раст, в восточной части – палеозойский возраст.
Соответственно изменяется возрастной диапазон
парагенезисов породно-слоевых ассоциаций, сла-
гающих осадочный чехол Прикаспийской НГП,
а также его структурная организация.

Строение осадочного чехла Прикаспийской НГП
Геодинамические сейсмокомплексы. Осадочный

чехол Прикаспийской НГП имеет трехчленное
строение и состоит из складчатого, доплитного и
плитного геодинамических сейсмокомплексов.
Исключение представляет часть территории про-
винции, принадлежащая к древней Восточно-Ев-
ропейской платформы, где в разрезе осадочного
чехла выделяется только плитный и доплитный
геодинамические сейсмокомплексы. Образова-
ния более ранних этапов развития земной коры,
возникшие в результате последующих процессов
вертикальной аккреции, входят в состав консоли-
дированной коры.

Выявленные типы геодинамических сейсмо-
комплексов имеют следующие отличия:

‒ формации, характерные типу сейсмоком-
плекса;

‒ интенсивность и стиль дислокаций;
‒ степень эпигенетического преобразования

(стадии катагенеза) слагающих пород.
Однотипные геодинамические сейсмоком-

плексы различаются по возрасту слагающих их
тектонических комплексов.

Выделенный складчатый геодинамический
сейсмокомплекс в разрезе осадочного чехла При-
каспийской НГП охватывает возрастной интер-
вал в полосе вдоль ее границы:

‒ Русская плита древней платформы ‒ позд-
ний протерозой (рифей);

‒ Туранская плита молодой платформы –
от ордовика (?) до конца ранней перми (артин-
ский ярус);

‒ Скифская плита – от раннего девона (праж-
ский ярус) до конца перми.

Соответственно изменяется и возраст нижней
границы доплитного геодинамического сейсмо-
комплекса Прикаспийской НГП, она расположена:

‒ в северной и центральной частях ‒ на уровне
пражского яруса раннего девона;

‒ в юго-восточной части (вдоль границы с Ту-
ранской плитой) – на уровне подошвы кунгур-
ского яруса перми;

‒ в юго-западной части (вдоль с границы со
Скифской плитой) – на уровне подошвы триаса.
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Рис. 1. Схема нефтегазогеологического районирования (по данным [8], с изменениями и добавлениями).
Обозначены (цифры в кружках) нефтегазоносные области: 1 ‒ Центрально-Прикаспийская; 2 ‒ Северо-Западная
прибортовая; 3 ‒ Сарпинская; 4 ‒ Астраханско-Тенгизская; 5 ‒ Междуреченско-Акжарская; 6 ‒ Южно-Эмбинско-
Темирская; 7 ‒ Алексеевская; 8 ‒ Юго-Западная-Северокаспийская; 9 ‒ Южно-Эмбинская; 10 ‒ Примугоджарско-
Бельская; 11 ‒ Карасальская; 12 ‒ Южно-Бузулукская; 13 ‒ Оренбургская.
1‒3 ‒ субпровинции: 1 – Центральная, 2 – Юго-Восточная, 3 – Северо-Западная; 4‒6 ‒ границы: 4 – НГП, 5 – неф-
тегазоносных областей, 6 – кунгурской соли; 7 – карбонатные уступы: а – P1, б – D3‒С2b; 8 – разрывные нарушения;
9 – изогипсы по подошве кунгура; 10 – месторождения: а ‒ газовые, б ‒ нефтяные и нефтегазовые; 11 – карбонатные
внутрибассейновые платформы; 12 – подводные конусы выноса; 13 – положение сейсмогеологического профиля
А‒А' Прикаспийской НГП (см. рис. 3); 14 – государственная граница
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Рис. 2. Строение осадочного чехла Прикаспийской НГП.
1–2 – реологические слои консолидированной коры: 1 – верхний неслоистый (прозрачный), 2 – нижний слоистый (уто-
ненная кора); 3–5 – геодинамические сейсмокомплексы осадочного чехла: 3 – складчатый, 4 ‒ доплитный, 5 – плит-
ный; 6–7 – дислокационные сейсмокомплексы солянокупольных областей: 6 – надсолевой, 7 – солевой; 8–13 – грани-
цы возрастных сейсмостратиграфических подразделений (сейсмострат) земной коры: 8 – кровли консолидированной
коры, 9 – кровли складчатого геодинамического сейсмокомплекса, 10 – кровли доплитного геодинамического сейсмо-
комплекса, 11 – подошвы солевого дислокационного сейсмокомплекса, 12 ‒ сейсмогеологических этажей, 13 ‒ квази-
синхронных сейсмокомплексов (опорные сейсмические горизонты и их индексы); 14 – перерывы осадконакопления;
15 – возраст квазисинхронных сейсмокомплексов
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Возраст плитного геодинамического сейсмо-
комплекса Прикаспийской НГП охватывает интер-
вал от раннего девона до кайнозоя включительно
с некоторым увеличением стратиграфического
диапазона в юго-восточной части Прикаспий-
ской НГП за счет отложений нижнего палеозоя,
в северо-западной части (на склонах структур, рас-
положенных на юго-востоке Русской плиты) – за
счет отложений рифея.

Дислокационные сейсмокомплексы. Мощная
соленосная толща ранне-среднепермского воз-
раста, подвергнутая воздействию процессов гало-
кинеза, разделяет осадочный чехол Прикаспий-
ской НГП на две дисгармонично дислоцированные
части, которые принято относить к специфическим
возрастным сейсмостратиграфическим подразде-
лениям (сейсмостратонам) трансрегионального
ранга – дислокационным сейсмокомплексам. 

Верхняя (нижнедевонско‒нижнепермская) часть
разреза подсолевого сейсмокомплекса формиро-
валась в благоприятных для образования и сохра-

нения нефти и газа тектонических и лито-фаци-
альных условиях в обстановке дальнего погру-
женного шельфа или глубоководных котловин.

Нижнедевонско‒нижнепермский разрез пред-
ставлен мощным (общей мощностью ~5–7 км)
циклически построенным комплексом терриген-
ных (преимущественно глинистых) глубоковод-
ных отложений с высокой долей захороненного
органического материала с встроенными в него
массивами внутрибассейновых карбонатных плат-
форм [4, 5].

Нефтегазогеологическое районирование 
Прикаспийской НГП

На основе проведенного уточнения строения
всего разреза осадочного чехла Прикаспийской
НГП, а также его сейсмостратиграфических под-
разделений (ранг геодинамических и дислокаци-
онных сейсмокомплексов) было выполнено неф-

Рис. 3. Сейсмогеологический разрез Прикаспийской НГП и типы флюидосистем.
1–3 – консолидированная кора: 1 – архейско-протерозойская утоненная, 2 – архейско‒протерозойская, 3 – верхнепро-
терозойская (кадомская); 4 – складчатый комплекс осадочного чехла (рифейский); 5–7 – доплитные комплексы осадоч-
ного чехла: 5 – рифейский, 6 – рифейско‒средне-ордовикский, 7 – верхне-ордовикско‒силурийский; 8‒20 –плитные
комплексы осадочного чехла: 8 – нижне-среднедевонский, 9 – верхнедевонско‒нижнекаменноугольный, 10 – визей-
ский, 11 – визейско‒башкирский, 12 – московско‒касимовский, 13 – гжельско‒артинский, 14 – кунгурско‒казан-
ский, 15 – верхнепермско‒триасовый, 16 – триасовый, 17 – юрский, 18 – меловой, 19 – палеогеновый, 20 – нео-
ген‒четвертичный; 21–25 – сейсмофации: 21 – терригенно-карбонатные, 22 – карбонатные, 23 – терригенные,
24 – соленосные, 25 – глубоководные кремнисто-глинистые; 26–27 – потенциальные коллекторы нефтегазолока-
лизующих объектов (НГЛО) в автоклавной УВС: 26 – терригенного состава (подводные конусы выноса), 27 – кар-
бонатного состава (внутрибассейновые карбонатные платформы); 28–29 – флюидоупоры в подсолевом комплексе:
28 – региональные, 29 – зональные; 30 – разломы
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тегазогеологическое районирование ее террито-
рии (см. рис. 1).

При проведении границ субпровинций в каче-
стве первостепенных учтены такие факторы, как
генезис структур соленосного дислокационного
сейсмокомплекса и особенности строения уво-
сферы провинции, а также принимались во вни-
мание лито-фациальные неоднородности сей-
смогеологических этажей и квазисинхронных
сейсмокомплексов подсолевого геодинамическо-
го сейсмокомплекса и надсолевого дислокацион-
ного сейсмокомплекса.

При выделении границ нефтегазоносных об-
ластей внутри субпровинций основное значение
имели следующие факторы [8]:

‒ лито-фациальные неоднородности различ-
ных квази-синхронных сейсмокомплексов под-
солевого геодинамического сейсмокомплекса в
Северо-Западной и Юго-Восточной субпровин-
циях;

– генезис соляных структур и стадия галоки-
неза в Центральной субпровинции.

Строение подземной гидросферы Прикаспий-
ской НГП. Геофлюидодинамика верхнего (над-
солевого) этажа Прикаспийской НГП контроли-
руется тем, что в надсолевой части разреза При-
каспийской впадины развит классический
водонапорный режим затрудненного и весьма за-
трудненного водообменов [31]. Региональный
поток подземных вод водоносных комплексов
(верхний альб‒верхняя пермь‒триас) имеет еди-
ное направление – с север–северо-востока на
юг–юго-запад с основной разгрузкой в акватории
Каспийского и Аральского морей. Скорости и
градиенты регионального потока достаточно зна-
чимые ‒ градиенты пластовых давлений состав-
ляют 0.1 n мПа/км, скорости потока оцениваются
в широком диапазоне значений ‒ от сантиметров
до первых метров в год [31].

Геофлюидодинамика нижнего (подсолевого)
этажа изучена неполно [2, 26]. Однако, даже не-
многочисленные имеющиеся данные, позволяют
оценить ее решающую роль в функционировании
автоклавной углеводородной системы (механиз-
мов формирования в ней месторождений углево-
дородов).

АВТОКЛАВНАЯ УГЛЕВОДОРОДНАЯ 
СИСТЕМА ПОДСОЛЕВОГО 

НЕФТЕГАЗОНОСНОГО ЭТАЖА
Поле поровых давлений и стагнационный 

гидродинамический режим
В ходе создания сейсмостратиграфической 4D

модели Каспийского региона нами для Централь-
ной субпровинции Прикаспийской НГП состав-
лен комплект карт масштаба 1 : 2500000 по шести
горизонтам, которые характеризуют современную
региональную структуру надсолевых комплексов

со снятым влиянием соляной тектоники [4]. За-
тем между парами построенных сопряженных
структурных поверхностей методом схождения
были определены мощности ограниченных ими
отложений перми, триаса, юры, мела, палео-
ген‒миоцена и плиоцена‒квартера. Поскольку
эти отложения на территории Прикаспийской
НГП представлены континентальными и мелко-
водно-морскими осадками, накопление которых
происходило в условиях тектонического прогиба-
ния, их мощность использовалась для определе-
ния величины аккомодационного пространства,
сформированного исключительно за счет погру-
жения фундамента и колебания уровня моря в
момент их накопления.

Полученные данные позволили детализиро-
вать представления о термобарических парамет-
рах углеводородной системы подсолевого нефте-
газоносного этажа Прикаспийской НГП, а также
интерпретировать влияние геологических событий,
происходивших в течении последних 280 млн лет
(время накопления соленосной толщи и надсоле-
вых отложений), на изменения этих параметров
(рис. 4).

Анализ составленных карт поровых давлений,
которые были рассчитаны на уровне глубин зале-
гания регионально прослеживаемых отражающих
горизонтов П1, П2 и П3 в подсолевом нефтегазо-
носном этаже Прикаспийской НГП, дал возмож-
ность выявить и закартировать гидродинамиче-
ски замкнутые зоны пониженных и повышенных
давлений, при этом допускалось, что эти построе-
ния соответствуют картине распределения гидро-
динамических потенциалов, поскольку в из-за
картирования мелкого масштаба 1 : 2500000, плот-
ность флюида условно принималась равной плот-
ности пластовых вод.

Поровые давления на уровне глубины гори-
зонта П1 характеризуются минимальными значе-
ниями, на уровне горизонта П2 они достигают
максимума и на уровне горизонта П3 вновь сни-
жаются (см. рис. 4). Показана четкая картина рас-
пределения поровых давлений на профиле в
разрезе всего осадочного чехла Центральной суб-
провинции Прикаспийской НГП (рис. 5, а). Фор-
мирование замкнутого очага повышенного поро-
вого давления происходит на глубинах 8–11 км
(см. рис. 5).

Флюидодинамическую обстановку Централь-
ной субпровинции в разрезе детализирует эпюра
порового давления, построенная для одной из то-
чек депрессии (см. рис. 5, б). Из анализа особен-
ностей распределения порового давления по все-
му разрезу и основным горизонтам следует, что
флюидодинамическую картину подсолевого сей-
смокомплекса субпровинции характеризует стаг-
национный режим водообмена, предполагающий
практически нулевую скорость перемещения
флюидных масс во всех направлениях и повы-
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Рис. 4. Карты современных рассчитанных поровых давлений (в МПа) Прикаспийской НГП.
Реконструкция по результатам моделирования опорных отражающих горизонтов (П) на поверхность:
(а) ‒ П3 ‒ преддевонская (D1); (б) ‒ П2 ‒ предмосковская (C2m); (в) ‒ П1 ‒ предкунгурская (P1k).
1 ‒ изобары
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шенную геохимическую роль поровых вод глубо-
ководных отложений [1, 36, 41, 43].

Изолированность системы достигается за счет
наличия надежных выше- и нижележащих флюи-
доупоров (прежде всего, эвапоритовой природы),
боковое закрытие происходит по линиям лито-
фациальных замещений, тектоническим наруше-
ниям.

Нами было обосновано, что стагнационный
гидродинамический режим в резервуарах (внут-
рибассейновые карбонатные платформы, под-
водные конуса выноса), включенных в глинистые
толщи глубоководных отложений, обусловлен
снижением градиента пластовых давлений, под-

держивается бездренажностью окружающей гео-
логической среды [2, 3].

Строение автоклавной очаговой УВС

В поле влияния стагнационного гидродинами-
ческого режима возникает и развивается гидро-
динамически (квази)закрытая система. Это значит,
что потенциал системы во всем объеме вырав-
нивается, как следствие (на основании правила
М. Хабберта [34]) к зонам пониженных давлений
тяготеют флюиды пониженной плотности (по от-
ношению к плотности воды). С точки зрения по-
иска месторождений углеводородов именно зоны

Рис. 5. Распределение поровых давлений в разрезе Центральной субпровинции Прикаспийской НГП.
(а) ‒ разрез по профилю А‒А' ‒ положение профиля показано на карте (справа); (б) ‒ эпюра в точке, расположенной
в центре субпровинции.
Сейсмогеологические этажи: J ‒ юрский; P‒T ‒ пермско‒триасовый; C2m‒P1 ‒ московско‒нижнепермский;
D‒C2b ‒ девонско‒башкирский; preD ‒ додевонский.
1 – боковая полупроницаемая граница автоклавной УВС; 2 – граница автоклавной УВС; 3 – карбонаты; 4 – аргиллиты;
5 – песчано-глинистые породы; 6 – эвапориты; 7 ‒ давление: а ‒ гидростатическое, б ‒ поровое, в ‒ литостатическое
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пониженных поровых давлений рассматриваются
как гидродинамические ловушки [2, 26, 43].

Такой механизм формирует гидродинамиче-
ски (квази) закрытые и термодинамически от-
крытые углеводородные системы, названные
нами автоклавными. В силу многообразия гео-
логических условий, автоклавные углеводород-
ные системы (УВС) могут быть очаговыми и
блочными ‒ в данной статье мы рассматриваем
автоклавную очаговую УВС.

В условиях подсолевого комплекса Централь-
ной субпровинции Прикаспийской НГП зона по-
ниженных поровых давлений приурочена к ниж-
недевонско‒нижнепермскому сейсмогеологиче-
скому этажу, сформированному в обстановке
дальнего погруженного шельфа или глубоковод-
ных котловин. Разрез представлен комплексом
терригенных глубоководных отложений (общей
мощностью порядка 5–7 км), обогащенных орга-
ническим веществом (рис. 6).

Для автоклавной очаговой УВС Центральной
субпровинции верхней границей УВС является
поверхность предкунгурского несогласия, марки-
рующая основание галогенной толщи филиппов-
ско‒иренского возраста (трансрегионального
флюидоупора в разрезе осадочного чехла провин-
ции), нижней границей УВС служит полихрон-
ная поверхность в основании мощной толщи глу-
боководных отложений, возраст которых меняет-
ся в широком диапазоне: от раннего девона до
среднего карбона.

Структура автоклавной очаговой УВС измен-
чива в пространстве ‒ ее стратиграфический диа-
пазон охватывает временнóй интервал от раннего
девона до ранней перми и последовательно уве-
личивается, переходя с северо-западного на юго-
восточное направление, в связи с этим в пределах
Центральной субпровинции выделены три области:

‒ Северо-Западная (прибортовая);
‒ Сарпинско-Хобдинская;
‒ Астраханско-Актюбинская.
Положение выделенных областей уверенно

картируется распределением поровых давлений,
рассчитанных на глубину залегания регионально
прослеживаемых подсолевых горизонтов П1, П2, П3
(рис. 7).

В разрезе автоклавной очаговой углеводород-
ной системы в пределах каждой из перечисленных
областей выделяются зональные флюидоупоры,
которые делят разрез на отдельные нефтегазонос-
ные комплексы (каждый комплекс обладает соб-
ственными значениями пластовых давлений). Ко-
личество комплексов в разрезе областей зависит от
стратиграфического объема ее автоклавной УВС.
Различаются следующие комплексы:

‒ нижне-среднедевонский, верхнедевонско–
башкирский и среднекаменноугольно‒нижне-
пермский в Астрахано-Актюбинской области;

‒ московский и верхнекаменноугольный–
нижнепермский, верхнеартинско‒нижнекунгур-
ский в Сарпинско-Хобдинской области;

‒ среднекаменноугольный и верхнеартинско–
нижнекунгурский в Северо-Западной (прибор-
товой).

В пределах Северо-Западной (прибортовой)
и Астраханско-Актюбинской областей на совре-
менной стадии изученности выделяются за-
мкнутые минимумы давлений, отождествляе-
мые с зонами нефтегазонакопления, внутри ко-
торых (с учетом лито-фациальных особенностей
разреза) прогнозируются разновозрастные гене-
рационно-аккумуляционные мини-очаги карбо-
натного (внутрибассейновые карбонатные по-
стройки) и терригенного (подводные конусы вы-
носа) составов. В Сарпинско-Хобдинской области
из-за слабой изученности выявить замкнутые
отрицательные аномалии поровых давлений не
удалось. Здесь показаны только предполагаемые
контуры верхнеартинско‒нижнекунгурских под-
водных конусов выноса.

Сравнение схем нефтегазогеологического рай-
онирования осадочного чехла Прикаспийской НГП
и строения автоклавной очаговой углеводород-
ной системы Центральной субпровинции Прика-
спийской НГП показывает полное совпадение
границ субпровинций и расхождение границ об-
ластей (см. рис. 1, см. рис. 7).

Наиболее схожи границы Северо-Западной
прибортовой области. В границах Астраханско-
Актюбинской области автоклавной углеводород-
ной системы размещаются три нефтегазоносные
области ‒ Астраханско-Джамбайская, Гурьевская
(Кашаган-Тенгизская), и Темирская. В пределах
Сарпинско-Хобдинской области автоклавной уг-
леводородной системы также находятся три неф-
тегазоносные области ‒ Сарпинская, Централь-
ная, Алексевская.

Причины расхождения границ обусловлены
особенностями строения автоклавной очаговой
УВС и, соответственно, отличиями признакового
пространства при определении границ одноран-
говых таксонов в разных схемах.

На схеме строения автоклавной очаговой угле-
водородной системы Центральной субпровин-
ции границы нефтегазоносных областей выделе-
ны как таксоны нефтегазолокализующих обла-
стей (НГЛО), а на схеме нефтегазогеологического
районирования Прикаспийской НГП – как объ-
екты районирования провинций.

Направления изучения автоклавной очаговой 
углеводородной системы Прикаспийской НГП
На основе анализа геофлюидодинамической

обстановки возможно уточнение границ нефтега-
золокализующих областей (НГЛО) крупных рангов.
Более детальная картина геофлюидодинамиче-
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ской неоднородности, контролирующей положе-
ние зон нефтегазонакопления, генерационно-ак-
кумуляционных мини-очагов может быть уста-
новлена при учете воздействия литостатических
нагрузок на подсолевые отложения, которые за-
висят от влияния процессов образования солей
(галогенеза) и галокинеза на ход эволюции авто-
клавной очаговой углеводородной системы. В этом
случае прямо применима оригинальная методика
раздельного учета формирования аккомодацион-
ного пространства в период накопления соленос-
ной и надсолевых толщ за счет тектонического
погружения фундамента и перемещения кровли
соли в процессе галокинеза [17].

Не менее важно выявление времени резких
спадов пластовых давлений (рис. 8), в результате
чего в автоклавных очаговых системах происхо-

дит достижение системой термобарических усло-
вий фазообособления углеводородов. 

Такая ситуация возможна в связи с   эрозией,
особенно на последних этапах геологической ис-
тории (предъюрская, предмеловая и пред-неоге-
новая эрозия). Учет этих процессов позволит
определить пространственно-временнóе положе-
ние зон нефтегазонакопления и их более мелких
элементов (мини-очагов и месторождений угле-
водородов).

Величины давлений показаны для разрезов
трех виртуальных скважин (по одной в каждой из
выделенных нефтегазоносных областей). Изме-
нения порового давления во времени показаны в
пределах Северо-Западной бортовой (см. рис. 8, а,
синий цвет), Сарпинско-Хобдинской (см. рис. 8, б,
серый цвет) и Астраханско-Актюбинской НГО
(см. рис. 8, в, красный цвет) Центральной суб-

Рис. 6. Схематичный сейсмостратиграфический разрез по региональному профилю Челкар‒Волгоград.
Положение профиля Челкар‒Волгоград показано на рис. 7.
Обозначено: НГО ‒ нефтегазоносная область; ЗНГН ‒ зона нефтегазоносного накопления.
1–2 – реологические сейсмокомплексы консолидированной коры: 1 – верхний неслоистый (прозрачный), 2 – ниж-
ний слоистый (утоненная кора); 3–5 – геодинамические (структурно-тектонические) сейсмокомплексы осадочно-
го чехла: 3 – складчатый, 4 – доплитный, 5 – плитный; 6–7 – структурно-дислокационные сейсмокомплексы со-
лянокупольной провинции: 6 ‒ надсолевой, 7 – солевой; 8 – глубоководные депрессионные отложения; 9 – карбо-
натные и рифовые породы; 10 – терригенные толщи подводных конусов выноса; 11 – мелководные отложения
прибрежных равнин; 12 – сульфатно-карбонатные отложения шельфов; 13 – опорные сейсмические горизонты и
их индексы; 14 – граница автоклавной углеводородной системы; 15 ‒ разрывные нарушения; 16–19 – границы воз-
растных сейсмостратиграфических подразделений (сейсмострат) земной коры: 16 – кровли консолидированной
коры, 17 – кровли складчатого геодинамического сейсмокомплекса, 18 – кровли доплитного геодинамического
сейсмокомплекса, 19 – подошвы солевого дислокационного сейсмокомплекса
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провинции, рассчитанных на поверхности трех
отражающих горизонтов:

П3 ‒ подошва девона;
П2 – в средне-башкирском ярусе;
П1 – в артинском ярусе.
Большое значение мы придаем необходимости

учета геомеханических свойств геологической
среды как фактора трансформации поля давле-
ний в зависимости от эволюции напряженного
состояния осадочной толщи. Приведен профиль,
пересекающий Астраханский свод, характеризу-

ющий картину распределения поровых давлений
и коэффициентов аномальности подсолевой ча-
сти разреза (рис. 9). Вычислительный экспери-
мент выполнен с помощью программного кода
FLAC3D [48].

Установлено, что распределение давлений имеет
сложную связь с соляной тектоникой и механиче-
скими свойствами осадочной толщи. Предпола-
гается, что повышение напряженности происхо-
дит в ряду

“молодые мульды” → купола → “древние мульды”.

Рис. 7. Схема строения очаговой автоклавной углеводородной системы (УВС) Центральной субпровинции Прика-
спийской нефтегазоносной провинции (НГП).
Нефтегазоносные области (цифры в кружках): 1 – Северо-Западная прибортовая; 2 – Сарпинско-Хобдинская; 3 –
Астраханско-Актюбинская;
Зоны нефтегазонакопления (буквы в треугольниках): А – Астраханско-Джамбайская; Б – Гурьевская (Кашаган-Тен-
гизская); В – Темирская.
Цветовая гамма соответствует величинам поровых давлений, рассчитанных на глубину залегания отражающего гори-
зонта П3.
1–4 – границы: 1 – Центральной субпровинция, 2 – нефтегазоносных областей, 3 – зон нефтегазонакопления, 4 ‒ рас-
четной модели; 5–7 – генерационно-аккумуляционные мини-очаги: 5 – нижнедевонско‒турнейские внутрибассейно-
вые карбонатные платформы, 6 – нижне-среднедевонские внутрибассейновые карбонатные платформы, 7 – верхнеар-
тинско‒нижнекунгурские подводные конусы выноса; 8 – линии разрезов (см. рис. 5, см. рис. 6)
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Коэффициент аномальности поровых давле-
ний находится в пределах от 1.6 до 1.9. Картина
распределения поровых давлений во многом кон-
тролируется литостатическими нагрузками, опре-
деляя как региональную закономерность – кон-
центрацию углеводородов под крупными ку-
польными структурами, так и локальную – в
межкупольных мульдах локального масштаба.
При моделировании вдоль указанных разрезов
использовались физические параметры величин
осадочных пород, слагающих подсолевые ком-
плексы Астраханского карбонатного массива (см.
рис. 9, в). Мы считаем необходимым дальнейшую
проверку нашего предположения построением
более детальных геолого-геофизических моделей
по Астраханскому своду.

ВЫВОДЫ
1. В иерархическом ряду нефтегазолокализую-

щих объектов “увосфера → нефтегазоносный
этаж → углеводородная система → нефтегазонос-
ный комплекс → нефтегазоносный горизонт” на
уровне нефтегазоносного этажа формируются са-
мостоятельные геофлюидодинамические режи-
мы, определяющие особенности углеводородных
систем.

2. В подсолевом этаже Астраханского свода
выявлены признаки стагнации водонапорной си-
стемы:

‒ снижение с глубиной градиентов пластовых
давлений и температур;

‒ отсутствие возможностей дальней верти-
кальной и латеральной миграции;

‒ переход функции ведущего фактора нефте-
газонакопления от структурного экранирования
к гидродинамической локализации.

3. Под контролем стагнационного водонапор-
ного режима формируются автоклавные углево-
дородные системы очагового или блочного типа.
Главными отличительными чертами очаговых ав-
токлавных УВС являются:

‒ постоянство гидродинамического потенци-
ала в объеме системы;

‒ снижение зависимости процессов нефтега-
зонакопления от структурных и литологических
особенностей разреза и повышение роли лито-
статического давления как фактора, управляю-
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Рис. 8. Графики величины поровых давлений внутри
автоклавной углеводородной системы (УВС) очагово-
го типа.
Изменение поровых давлений во времени в точке на
поверхность:
(а) ‒ П3; (б) ‒ П2; (в) ‒ П1.
1‒3 ‒ нефтегазоносные области (НГО): 1 ‒ Северо-За-
падная бортовая (скв. Южно-Дьяковская), 2 ‒ Астра-
ханско-Актюбинская (скв. Астраханская-5), 3 ‒ Сар-
пинско-Хобдинская; 4 ‒ эрозионные события
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Модуль сдвига G = 4 × 109 Па
Сцепление c = 1 × 107 Па,

Плотность ρ = 2316 kg/m3 Сцепление c = 3 × 107 Па,

Плотность ρ = 2700 kg/m3 Сцепление c = 2 × 107 Па,

Плотность ρ = 2700 kg/m3 Сцепление c = 3 × 107 Па,

Плотность ρ = 2700 kg/m3 Сцепление c = 3 × 107 Па,

Плотность ρ = 2700 kg/m3 Сцепление c = 8 × 107 Па,

Угол трения φs = 15°

Модуль сдвига G = 5.9 × 109 Па Угол трения φs = 6°

Модуль сдвига G = 6 × 109 Па Угол трения φs = 20°

Модуль сдвига G = 9.25 × 109 Па Угол трения φs = 25°

Модуль сдвига G = 1.2 × 1010 Па Угол трения φs = 20°

Модуль сдвига G = 1.25 × 1010 Па Угол трения φs = 25°

Объемный модуль K = 6.7 × 109 Па Прочность на растяжение σt = 5 × 109 Па

Объемный модуль K = 1.087 × 109 Па

Объемный модуль K = 1 × 1010 Па Прочность на растяжение σt  = 1 × 107 Па

Объемный модуль K = 2 × 1010 Па Прочность на растяжение σt  = 1.5 × 107 Па

Объемный модуль K = 2 × 1010 Па Прочность на растяжение σt = 1.5 × 107 Па

Объемный модуль K = 1.7 × 1010 Па Прочность на растяжение σt  = 4 × 107 Па

терригенные

соленосные

карбонатные мелководные

терригенные глубоководные

вулканогенно-осадочные

КАСПИЙСКОЕ
МОРЕ

(в)

48°0′0″

48°0′0″ 52°0′0″

46°0′0″

с.ш.

в.д.

Л
ит

оф
ац

иа
ль

ны
е 

ко
м

пл
ек

сы
Л

ит
оф

ац
иа

ль
ны

е 
ко

м
пл

ек
сы

Л
ит

оф
ац

иа
ль

ны
е 

ко
м

пл
ек

сы

A'

AПрочность на растяжение σt  = 1.5 × 107 Па



ГЕОТЕКТОНИКА  № 6  2022

УГЛЕВОДОРОДНЫЕ СИСТЕМЫ АВТОКЛАВНОГО ТИПА 75

щего положением замкнутых минимумов гидро-
динамических потенциалов (гидродинамических
замков) – зон локализации углеводородов;

‒ зависимость распределения энергетических
параметров системы от проявления соляной тек-
тоники;

‒ усиление влияния геомеханических процес-
сов на формирование термобарических полей в
гидродинамически (квази)закрытых резервуарах.

4. Принимая во внимание постоянство гидро-
динамических потенциалов на границах замкну-
тых пьезоминимумов и при допущении равенства
в системе плотности флюидов, в Прикаспийской
НГП выделены Центральная, Юго-Восточная и
Северо-Западная субпровинции. Центральная
субпровинция имеет два этажа нефтегазоносно-
сти и, соответственно, две различные геофлюидо-
динамические системы, что отличает ее от других
субпровинций. В подсолевой (нижней) геофлюи-
додинамической системе развит стагнационный
водонапорный режим, контролирующий распро-
странение в ней автоклавной УВС. В пределах
данной автоклавной УВС выделены Центрально-
Прикаспийская, Сарпинская и Астраханско-
Актюбинская нефтегазоносные области. Каждая
из выделенных областей представляет собой
обособленную энергетическую область, оконту-
ренную замкнутой изобарой, и имеет собствен-
ные возрастные характеристики.

5. В пределах Астраханско-Актюбинской НГО
по параметрам максимальных и минимальных за-
мкнутых изобар определены границы Астрахан-
ско-Джамбайской, Гурьевской и Темирской зон
нефтегазонакопления.

6. Из-за геофлюидодинамической связанно-
сти всего бассейна принципиальное значение
имеет методика учета относительных изменений
гидродинамических потенциалов в ряду НГЛО
более высоких рангов: “Прикаспийская НГП →
→ Центральная субпровинция → Астраханско-
Актюбинская НГО → Астраханская зона нефте-
газонакопления → мини-очаги (Астраханская
внутрибассейновая карбонатная платформа и За-
волжский подводный конус выноса)”.
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On the basis of modern ideas about the structural organization of the geological shell of the Earth, the authors
substantiate the geofluid dynamics patterns of the localization of hydrocarbon systems (and their elements) at
great depths. According to the authors, under conditions of high compressive loads exerted by overlying depos-
its, reliable all-round lithological shielding of reservoirs, hydrodynamic stagnation in deep-immersed complex-
es of evaporite basins, a special type of hydrocarbon systems, autoclaved, can be developed. The authors predict
that in the Pre-Caspian oil and gas province in the subsalt oil and gas bearing stage (in the Lower Devonian–
Lower Permian deposits), an autoclave hydrocarbon system could have formed due to: the seal of a salt-bearing
complex of significant thickness (i), the unrealized generation potential of oil and gas source strata represented
by deep-water deposits 4–6 km and deeper (ii), hydrodynamic stagnation of the water system (iii). Under the
control of these conditions, paleo-conditional objects and intra-basin carbonate structures near contact with oil
and gas source rocks act as high-capacity reservoirs for the products of catagenic fluid generation, and the seg-
regation of a single-phase fluid with phase separation of hydrocarbons during periods of a sharp decrease in res-
ervoir pressure completes the formation of unique and large hydrocarbon deposits.

Keywords: geofluid dynamic concept for hydrocarbons exploration, seismostratigraphic complexes, great
depths, hydrodynamic seal, autoclave type of hydrocarbon systems, reservoir pressure, pore pressure, Pre-
Caspian basin
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Авторами обобщены данные по структурно-формационной зональности Урала. Исследованы семь
мегазон, на которые делится с запада на восток Уральский складчатый пояс. Предуральский пере-
довой прогиб, Западно-Уральская и Центрально-Уральская мегазоны образуют палеоконтинен-
тальный сектор Урала, т.е. бывшую пассивную окраину континента Балтики/Лавруссии. Тагило-
Магнитогорская, Восточно-Уральская и Зауральская мегазоны формируют палеостроводужный
сектор, представляющий собой коллаж офиолитов, островодужных и микроконтинентальных (?)
террейнов. Границей между ними является шовная зона Главного Уральского глубинного разлома.
Авторами приведены новые данные по геохронологии Башкирского антиклинория, принадлежа-
щего Центрально-Уральской мегазоне. В пределах Центрально-Уральской мегазоны впервые выде-
лены палеозойские фации континентального подножья. Проведено сопоставление Тагильского и
Магнитогорского островодужных террейнов. Тагильский террейн начал свое развитие раньше и в
нем устанавливается два цикла магматизма. Магнитогорская островная дуга характеризуется более
коротким периодом формирования, пологим залеганием и менее глубоким эрозионным срезом.
Обсуждаются представления, согласно которым Восточно-Уральская мегазона считалась микро-
континентом мадагаскарского типа ‒ Казахстанским или Мугоджарским. Предполагавшийся ра-
нее протерозойский возраст метаморфитов восточного Урала так и остался недоказанным. Восточ-
но-Уральская мегазона – структура достаточно молодая, причем являющаяся неотъемлемой частью
самого Урала, а не гипотетических более древних геологических мегаобъектов. Главную складча-
тость, тектоническое скучивание, метаморфизм и гранитизацию Урал претерпел в позднем палеозое.
Показано, что наблюдаемая широтная зональность Урала вызвана разным уровнем современного
эрозионного среза. Вертикальные движения, обусловившие наблюдаемую субширотную зональ-
ность Урала, произошли преимущественно в средне-позднетриасовое время и были обусловлены
сжатием в направлении север‒юг.

Ключевые слова: Урал, геология, тектоника, структурно-формационная зона, широтная зональ-
ность, геологическая история, рифей, палеозой, мезозой
DOI: 10.31857/S0016853X22060030

ВВЕДЕНИЕ
Урал является одним из наиболее известных

мировых эталонов складчатых поясов с полным
геодинамическим циклом развития, который вот
уже более 300 лет является базой для металлурги-
ческой промышленности России. Вопросам гео-
логического строения и развития Урала посвяще-
но огромное количество публикаций, в том числе
большой ряд монографий, которые, как и полу-
ченные нами данные, учтены, по возможности, в
нашем обзоре [1‒90]. На Урале было проведено
несколько крупных комплексных геолого-геофи-
зических проектов таких, как проект “Урали-

ды‒Варисциды” в рамках Программы “ЕВРО-
ПРОБА”, результатом которых явились сейсмо-
профили и структурные сечения через Южный,
Средний и Полярный Урал, что способствова-
ло лучшему пониманию глубинного строения
Уральского орогена (рис. 1, профили URSEIS-95,
ESRU, PUT).

Уральская складчатая область протягивается
на 2500 км, она является крайним северо-западным
звеном огромного палеозойского Урало-Мон-
гольского подвижного пояса. Главную складча-
тость, а также тектоническое скучивание, мета-
морфизм и гранитизацию Урал претерпел в позднем

УДК 551.26(571.1)

EDN: HDTTHD
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палеозое (максимум в С3‒Р1). Урал отличается
целым рядом особенностей таких, как:

‒ широкое развитие и сохранность офиолитов
и островодужных комплексов;

‒ присутствие интрузий Платиноносного пояса;
‒ прерывистость Уральского пояса эклогит-

глаукофансланцевых метаморфитов, образован-
ных при повышенном давлении и низких темпе-
ратурах.

Геофизические исследования показали нали-
чие под центральной частью бивергентной струк-
туры Урала холодного, изостатически уравнове-
шенного корня гор [77, 82].

Урал подразделяется на меридиональные струк-
турно-формационные мегазоны, субпараллельные
окраине Восточно-Европейской платформы. За-
падные мегазоны Урала могут быть прослежены
на поверхности на всем протяжении пояса. Во-
сточные зоны наблюдаются преимущественно на
Южном и Среднем Урале, постепенно исчезая к
северу под мезо‒кайнозойским чехлом молодой
Западно-Сибирской платформы [38, 46, 81].

Наиболее вероятным продолжением Урала на
юго-востоке являются варисциды Южного Тянь-
Шаня. Опыт сравнительного изучения Урала и
Тянь-Шаня, в том числе и наш, свидетельствует,
что в Южном Тянь-Шане есть аналоги многих
до-позднепалеозойских формаций Урала, хотя
различия между регионами существенны, позд-
непалеозойские формации Урала, начиная с фли-
ша зилаирской серии фамена‒турне трассируются
на Кавказ через Прикаспийскую впадину [46, 57].

С запада на восток Уральский складчатый по-
яс структурно подразделяется на (см. рис. 1):

‒ Предуральский передовой прогиб;
‒ Западно-Уральская мегазона;
‒ Центрально-Уральская магазона;
‒ Тагило-Магнитогорская мегазона;
‒ Восточно-Уральская мегазона;
‒ Зауральская мегазона.
Предуральский передовой прогиб, Западно-

Уральская и Центрально-Уральская мегазоны об-
разуют палеоконтинентальный сектор Урала, т.е.
бывшую пассивную окраину палео-континента
Балтика/Лавруссия. Тагило-Магнитогорская, Во-
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Рис. 1. Тектонические мегазоны Урала. 
Обозначены мегазоны: А – Предуральский краевой
прогиб; Б – Западноуральская мегазона; В – Централь-
но-Уральская; Г – Тагило-Магнитогорская; Д – Во-
сточно-Уральская; Е – Восточно-Уральская; Е – За-
уральская.
Обозначены основные структуры Урала: ГУР – Глав-
ный Уральский разлом; ГГО – главная гранитная ось
Урала; ПП – Платиноносный пояс Урала. 
Показаны (линии красным) международные сейсми-
ческие трансекты URSEIS, ESRU, PUT в рамках ко-
миссии Европроба.
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сточно-Уральская и Зауральская мегазоны обра-
зуют палеостроводужный сектор, представляю-
щий собой коллаж офиолитов, островодужных и,
возможно, микроконтинентальных террейнов.
Границей между палео-континентальным и па-
лео-островодужным секторами Урала является
гигантская шовная зона (офиолитовая сутура)
Главного Уральского глубинного разлома.

ПРЕДУРАЛЬСКИЙ ПЕРЕДОВОЙ ПРОГИБ

Предуральский передовой прогиб, заполнен-
ный терригенными осадками (предфлишевыми
глубоководными конденсированными осадками,
эвапоритами, флишем и молассой) верхнего па-
леозоя и отчасти триаса мощностью до 5‒6 км.
На юге Урала заложение прогиба знаменуется на-
коплением флишевой формации позднекаменно-
угольно‒раннепермского возраста, переходящей к
западу в конденсированную предфлишевую фор-
мацию, представленную преимущественно пере-
слаиванием относительно глубоководных темно-
цветных аргиллитов, мергелей и известняков.
Обычно предполагается, что причиной образова-
ния депрессионной предфлишевой формации,
начинающей разрез прогиба, послужило опуска-
ние края континента под действием веса пластин
островодужных пород, надвигавшихся с востока
[38, 46].

По западной стороне незагруженного прогиба
формировался структурный уступ, обращенный
к востоку. Край уступа с течением времени смещал-
ся к западу, трассируясь цепочками рифовых масси-
вов. Флишевая формация (С2‒Р1) формировалась в
стадию активной коллизии и горообразования, на-
двигообразования. Процесс сопровождался смеще-
нием прогиба на запад, на платформу, что хорошо
устанавливается по изменению возраста карбонат-
ного (платформенного) основания прогиба.

В кунгурское время флиш отчасти замещается
эвапоритами, окончательно заполнившими и ни-
велировавшими глубоководную впадину. Мелко-
водная и континентальная молассовая формация
(Р2‒Т) смещена на запад по отношению к флишу и
формировалась в стадию затухания горообразова-
тельных процессов на Урале. При этом нагрузка на
край Русской плиты уменьшилась и она начала
всплывать. Возраст основания прогиба меняется,
омолаживаясь в сторону платформы и к северу
вследствие направленной миграции прогиба с во-
стока на запад и, возможно, с юга на север. Для за-
падных частей прогиба характерны в основном по-
логие платформенные структуры; на границе про-
гиба и платформенного шельфа на Южном Урале
прослеживается цепочка раннепермских рифов, из
которых четыре рифа были подняты над равниной
в неогеновое время и отпрепарированы, благодаря
наличию сульфатной болочки (рис. 2).

Рис. 2. Шихан Юрактау (54°08′47.3″ с.ш. 59°09′27.9″ в.д.). Структура сложена рифогенными раннепермскими извест-
няками.
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Для восточных частей прогиба, переработан-
ных уральской линейной складчатостью, типич-
ны гребневидные, валообразные, коробчатые и
более сложные сжатые складки, включая лежачие
изоклинальные, ‒ уральского простирания, ослож-
ненные линейными сульфатно-соляными диапи-
рами и надвигами, сместители которых имеют
восточное падение и выполаживаются книзу,
сливаясь с поверхностями срыва. Глубина Преду-
ральского прогиба значительно меняется. Преду-
ральский прогиб разделен поперечными подня-
тиями на ряд изолированных впадин в направле-
нии с юга на север ‒ Актюбинская, Бельская,
Юрюзано-Сылвинская, Соликамская, Верхнепе-
чорская, Большесынинская, Косью-Роговская,
Коротаихинская и Карская впадины [5, 35, 38, 70].

ЗАПАДНО-УРАЛЬСКАЯ МЕГАЗОНА
Западно-Уральская мегазона в палеозое при-

надлежала атлантическому типу, являясь пассив-
ной окраиной Восточно-Европейской платфор-
мы, областью перехода платформы к Уральскому
палеоокеану, расположенному восточнее. Здесь
традиционно выделяются две региональные струк-
турно-формационные зоны, существовавшие с
ордовика до карбона [5, 44, 62]:

‒ западная – Бельско-Елецкая, где развиты
терригенно-карбонатные толщи палеошельфа;

‒ восточная – Зилаиро-Лемвинская терриген-
но-кремнисто-сланцевая, интерпретируемая как
область пассивного континентального склона.

Здесь в раннем-среднем карбоне возникла но-
вая структура – Предуральский краевой прогиб.

Комплексы шельфа, лежащие во внешней
Бельско-Елецкой зоне на неразрушенном, хотя и
несколько утоненном, допалеозойском кристал-
лическом основании, характеризуются платфор-
менным обликом. Здесь обычно присутствие ри-
фовых, биогермных, органогенно-детритовых и
других известняков с толстостенной макрофау-
ной, а также доломитов, кварцевых песчаников с
признаками прибрежно-морского генезиса. Раз-
резы этой зоны имеют повышенные мощности,
но принципиально ничем не отличаются от раз-
резов платформенного чехла смежной с ней Во-
сточно-Европейской плиты, непосредственным
продолжением которого они и являются. Верти-
кальный ряд формаций начинается здесь с тель-
посской терригенно-олигомиктовой формации
нижнего ордовика, залегающей либо на грабено-
вых формациях, либо непосредственно на кри-
сталлическом фундаменте. Данная формация вы-
ше сменяется терригенно-известняково-доломи-
товыми толщами среднего-верхнего ордовика.

Силурийско‒каменноугольные отложения пред-
ставлены преимущественно мелководными слои-
стыми и рифогенными известняками, в которых
залегают пачки хорошо сортированных кварце-

вых песчаников (такатинская свита раннего эй-
феля). Рифогенные известняки нижнего девона
мощностью до 1500 м образовали барьерный риф,
протягивающийся почти по всей окраине Во-
сточно-Европейского континента. Нижнедевон-
ские уральские барьерные рифы располагались
на перегибе внешнего шельфа, близ границы с
батиальной Зилаиро-Лемвинской зоной.

Тектоника и стратиграфия Бельско-Елецкой
зоны исследованы достаточно хорошо, и здесь
обычно выделяются и подзоны, отождествляе-
мые с лагуной, рифом, мелким и глубоким шель-
фом. На Среднем Урале в пределах Бельско-
Елецкой зоны с запада на восток выделяются
следующие подзоны – Чусовская, Михайлов-
ская, Сергинская [62]. Михайловская структур-
но-фациальная зона включает отложения мелко-
водного шельфа и лагунно-прибрежные карбо-
натные и терригенно-карбонатные комплексы.

Зилаиро-Лемвинская структурная зона
Данная зона состоит из пяти районов развития

батиальных комплексов с севера на юг ‒ Лемвин-
ский, Малопечорский, Бардымский, Восточно-
Зилаирский и Сакмарский комплексы. В истории
развития зоны выделяются три стадии [44, 66]:

‒ заложение Зилаиро-Лемвинской структур-
ной зоны (рифтовая);

‒ развитие зрелой пассивной континенталь-
ной окраины;

‒ предорогенная (граувакковый флиш).
Для рифтовой стадии (нижний ордовик) наи-

более характерны мелководные терригенные мо-
лассоидные толщи с щелочно-базальтовыми вул-
канитами. Стадия пассивной континентальной
окраины началась в большинстве районов Урала
в среднем ордовике, когда произошло образова-
ние и опускание континентального склона, что
фиксируется накоплением пелагических суще-
ственно кремнисто-глинистых осадков, часто
конденсированных. Раннесилурийские отложе-
ния повсеместно представлены фтанит-черно-
сланцевой толщей. Цветные кремни, кремнистые
брекчии и песчаники с редкими горизонтами
глинистых глубоководных известняков отлага-
лись на юге вплоть до франа, а на севере ‒ до баш-
кирского века включительно.

На Южном Урале, выше по разрезу, залегают
мощные толщи грауваккового флиша (зилаир-
ская формация фамен‒турне ), образованные за
счет размыва пластин вулканогенно-осадочных
формаций. В северных районах флиш появляется
несколько позднее – в раннем карбоне. Начавше-
еся в это время сжатие привело в раннем карбоне
к полному закрытию Зилаиро-Лемвинской зоны
с образованием западновергентной складчато-
надвиговой структуры над поверхностями текто-
нического срыва и шарьированием сформировав-
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шихся в ней отложений на запад. Шарьирование
батиальных комплексов на шельфовые комплек-
сы подтверждено структурным бурением на за-
падном склоне Среднего Урала и последнее вре-
мя ‒ на Полярном Урале [5, 18, 46, 47].

В Сакмарском, Бардымском, Кракинском и не-
которых других районах на осадочные комплексы
пассивной континентальной окраины шарьирова-
ны офиолиты и вулканогенно-осадочные и интру-
зивные островодужные формации [18, 46, 66].

ЦЕНТРАЛЬНО-УРАЛЬСКАЯ МЕГАЗОНА

В структуру Центрально-Уральской мегазоны
входят метаморфизованные докембрийские и
раннепалеозойские толщи, которые формируют
осевую и наиболее приподнятую часть Уральских
гор. В крупных поднятиях Южного и Среднего
Урала (Башкирский и Кваркушский мегантикли-
нории) на поверхность выходят практически не
метаморфизованные докембрийские толщи.

Башкирский мегантиклинорий Южного Ура-
ла сложен мощными (до 15 км) мелководными
терригенно-карбонатными толщами рифея, с не-
большим по объему количеством субщелочных
вулканитов и интрузий рифтового генезиса, веро-
ятно обусловленного плюмовой активностью, на
временных уровнях ~1800‒1650, 1380‒1350, 720‒
700 млн лет, а также терригенными толщами вен-
да 540‒635 млн лет [46].

Рифей Башкирского мега-антиклинория
Южного Урала

Рифей Башкирского мега-антиклинория, пред-
ставленный стратотипическими разрезами, в по-
следние 10‒15 лет был объектом пристального
изучения геологами с применением новых мето-
дик изотопного датирования, что позволило су-
щественно уточнить возрастные границы глав-
ных подразделений рифея и выделить новые
стратоны [26, 28, 33, 86, 32] (рис. 3).

По особенностям стратиграфического разреза
и характеру метаморфизма в Башкирском мега-
антиклинории можно выделить шесть зон ‒ се-
верная, южная, юго-западная, восточная, северо-
восточная зоны и Улутауская зона, смежная с

Башкирским мега-антиклинорием в Централь-
но-Уральской зоне.

Детально изучена северная зона (Тараташский
антиклинорий), где датированы вулканиты, что
дает возможность уточнить возраст рубежей глав-
ных возрастных стратонов, разделенных на четы-
ре серии:

‒ нижняя (бурзяний);
‒ средняя (юрматиний);
‒ верхняя (каратавий);
‒ терминальная (аршиний) рифей.
Именно здесь расположен стратотип рифея.
Нижний рифей представлен в низах айской

свитой, которая имеет следующий состав:
– полимиктовые, полевошпат-кварцевые и

аркозовые песчаники и алевролиты;
‒ полимиктовые разногалечниковые конгло-

мераты и гравелиты;
‒ глинистые сланцы (часто углеродистые);
‒ песчанистые доломиты (в единичных про-

слоях).
В нижней части разреза присутствуют вулкано-

генные и вулканогенно–осадочные образования
(навышская подсвита). Саткинская свита, соглас-
но залегающая выше, представлена преимуще-
ственно доломитами и известняками, нередко со-
держащими строматолиты и микрофитолиты ниж-
нерифейского комплекса, с прослоями глинистых
и углеродисто-глинистых сланцев, часто известко-
вистых, местами содержащих микрофоссилии
нижнего рифея [21, 62]. Завершает разрез бакаль-
ская свита, представленная углеродисто-глини-
стыми сланцами, доломитами и, в меньшей степе-
ни, известняками, подчиненными прослоями
кварцевых алевролитов и песчаников (рис. 4).

В 2011 г. были уточнены данные по возрасту
основания нижнего рифея – на западном крыле
Тараташского поднятия, юго-восточнее д. Ар-
шинка, на северных отрогах г. Большой Миасс
из трахибазальтового порфирита навышского
комплекса айской свиты по циркону был опре-
делен методом U‒Pb (SHRIMP-II) возраст, ко-
торый составил Т = 1752 ± 11 млн лет (ВСЕГЕИ,
г. Санкт-Петербург, Россия) [22, 86]. Этот воз-
растной рубеж стал определяющим не только
для навышских вулканитов, но и для нижней

Рис. 3. Схема распространения разрезов рифея различного типа в Башкирском мегантиклинории.
Показаны (цифры красным) типы разрезов: 1 – северная зона (Тараташский антиклинорий); 2 – Южная зона (Яман-
тауский антиклинорий); 3 – Юго-западная зона (район параметрической Кулгунинской скважины); 4 – Восточная
зона (Маярдакский антиклинорий); 5 – Северо-уралтауская зона; 6 –Златоустовско-Таганайская зона.
Показаны (линии красным) границы распространения типов разрезов.
Обозначены этапы: RF1 ‒ нижний рифей; RF2 ‒ средний рифей; RF3 ‒ верхний рифей; RF4 ‒ терминальный рифей.
1 ‒ тараташский комплекс (архей‒ранний протерозой); 2 ‒ вулканиты машакской свиты; 3 ‒ интрузии: а ‒ базиты,
б ‒ гранитоиды; 4 ‒ стратиграфические границы; 5 ‒ разломы: а ‒ надвиги, б ‒ прочие структуры; 6 – точки отборa
проб на цирконы: а – трахибазальты навышской свиты, б – риолиты машакской свиты и дайки машакского возрас-
та, в – вулканиты ушатского комплекса с возрастом около 450 млн лет, г – магматические породы аршиния, д – кар-
бонатиты
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границы ~1800 млн лет всего рифейского разреза
Южного Урала, что не противоречит данным о
более молодом возрасте 1777 ± 79 млн лет гранити-
зации в условиях амфиболитового метаморфизма
в кристаллическом фундаменте этого региона [86].
В дальнейшем выяснилось, что в поле трахиба-
зальтов навышской свиты, датированных ранним
рифеем, присутствуют щелочные базальты, дати-
руемые U‒Pb методом ~450 млн лет (рис. 5).

Можно предполагать, что эти палеозойские ба-
зальты вероятно маркируют следы небольшого за-
падного ордовикского рифта, параллельного глав-
ному рифту, который располагался восточнее и в
дальнейшем переродился в Уральский палеоокеан.

Представления о возрасте машакской свиты,
базальной для среднего рифея (юрматиния), также
были уточнены преимущественно U‒Pb методом.
Машакская свита представлена, как и ее аналоги,
в низах преимущественно вулканитами (рис. 6).
В ее основании преобладают риолиты и базальты,
образующие контрастную ассоциацию. Выше ма-
шакская свита представлена метабазальтами, рио-
дацитами, углеродисто-глинистыми сланцами,
полимиктовыми алевролитами, песчаниками и
разногалечниковыми конгломератами. В средней
части она сложена чередованием полимиктовых
разнозернистых песчаников, метабазальтов, квар-
цито-песчаников, туфопесчаников и туфоалевро-
литов, подчинены прослои полимиктовых алев-
ролитов и конгломератов. Верхняя часть свиты
представлена чередованием песчаников поли-
миктовых и кварцевых, алевролитов того же со-

става, углеродисто-глинистых сланцев, туфов
кислого и основного состава, риолитов, отме-
чаются единичные потоки метабазальтов и ред-
кие прослои известняков.

В 2008 г. из машакских вулканитов по циркону
U‒Pb методом СА-ID-TIMS в Университете шта-
та Айдахо в Бойсе (США) были получены дати-
ровки 1381.1 ± 0.7 и 1380.2 ± 0.5 млн лет. Ранее в
лаборатории Университета Торонто (Канада) бы-
ли датированы долериты Главной Бакальской
дайки, прорывающей бакальскую свиту, U‒Pb
методом 1385.3 ± 1.4 млн лет (по бадделиту) [86].

Близкие датировки были получены для Бердя-
ушского плутона рапакиви, Кусино-Копанской
расслоенной габбро-пироксенитовой интрузии и
Ахмеровского гранитного массива, которые
обычно рассматриваются как комагматы машак-
ских вулканитов [26].

По циркону из риолитов машакской свиты
также были получены датировки 1383 ± 3, 1386 ± 5
и 1386 ± 6 млн лет U‒Pb методом (SHRIMP-II)
(ВСЕГЕИ, г. Санкт-Петербург, Россия) [86]. По-
скольку датированные пробы находятся в 300‒
400 м выше основания юрматиния, было предло-
жено принять возраст основания среднего рифея
как 1400 млн лет. Машакский уровень возрастов
цирконов установлен не только для северной, Та-
раташской зоны, но также для южной, Яманта-
уской и восточной, Маярдакской.

Выше машакской свиты стандартный разрез
среднего рифея (юрматиния) представлен, по-
следовательно, зигальгинской, зигазино-кома-

Рис. 4. Разрез бакальской свиты в карьере Иркускан (54°54′48″ с.ш. 58°51′45″ в.д.).
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ровской, авзянской свитами, мощностью до 4000 м
(кварциты, сланцы, известняки).

Каратавий (верхний рифей) мощность которо-
го колеблется от 2700 до 6300 м, со средним рифе-
ем характеризуется постепенным переходом и
представлен зильмердакской (преимущественно
песчаники), катавской (известняки и мергели ро-
зовой и зеленой окраски, известняки со струйча-
той текстурой) свитами и хорошо выделяющейся
маркирующей толщей (рис. 7).

Датировки 707.0 ± 2.3 и 732.1 ± 1.7 млн лет, по-
лученные по цирконам из вулканитов аршинской
серии северной зоны Башкирского мега-анти-
клинория, привели к пересмотру возраста и стра-
тиграфической приуроченности этой серии, ко-
торая считалась принадлежащей венду [28, 62].

В 2000 г. возраст основания венда был принят
в 600 ± 10 млн лет, но, по мнению многих иссле-
дователей, граница венд‒рифей имеет возраст
~635‒650 млн лет [32, 86]. Новые датировки поз-
волили выделить в рифее дополнительное стра-
тиграфическое подразделение: завершающий
(терминальный) рифей–аршиний, включающий
аршинскую серию (R4ar) [22]. Рассматриваемые
отложения долгое время, несмотря на значитель-
ную мощность (~2 км) и литологическую неодно-
родность, не расчленялись. Нами установлено,
что в аршинской серии выделяются толщи, обла-
дающие четкой индивидуальностью, имеющие
определенный состав и стратиграфическое поло-
жение [22, 86]. Эти толщи выделены в ранге свит

(снизу вверх) ‒ байнасская, махмутовская, иго-
нинская и шумская (терригенные осадки, тилли-
топодобные конгломераты и вулканиты).

Южная зона (Ямантауский антиклинорий)

Здесь отличия в стратиграфии рифея заключа-
ются в ином составе и схеме расчленения отложе-
ний нижнего рифея, являющихся возрастными
аналогами айской, саткинской и бакальской свит
Тараташского антиклинория [2, 21, 62, 86]. Они
имеют некоторые особенности состава, строения
и биостратиграфической характеристики. Это об-
стоятельство послужило основанием для выделе-
ния здесь местных свит ‒ большеинзерская, су-
ранская и юшинская свиты.

Большеинзерская свита (RF1 bin) сложена квар-
цевыми и полевошпат-кварцевыми песчаниками
и алевролитами, подчинены доломиты, известня-
ки и углеродисто-глинистые сланцы, отмечаются
прослои гравелитов и разногалечниковых кон-
гломератов. Нижняя граница большеинзерской
свиты не вскрыта эрозией, а с перекрывающей
суранской свитой она связана постепенным пе-
реходом.

Суранская свита (RF1sr) сложена доломитами и
доломитизированными известняками, а в сред-
ней части свита представлена глинистыми и угле-
родисто-глинистыми сланцами, мергелями, по-
левошпат-кварцевыми алевролитами и реже пес-
чаниками.

Рис. 5. Палеозойские трахибазальты на р. Ушат (приток р. Суроям) в поле навышских (нижнерифейских) трахибазаль-
тов (55°44′22″ с.ш.; 59°44′47″ в.д.).
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Юшинская свита (RF1 jš) сложена преимуще-
ственно глинистыми и углеродисто-глинистыми
сланцами, кварцевыми и полевошпат-кварцевы-
ми песчаниками и алевролитами, единичны ма-
ломощные прослои доломитов и известняков.
С подстилающей суранской свитой она связана
постепенным переходом.

Обоснование корреляции и основные отличия
нижнерифейских отложений Ямантауского и Тара-
ташского антиклинориев подробно изложены [21].
В большеинзерской свите (аналогайской) не при-
сутствуют вулканиты, аркозовые разности алев-
ропсаммитов, почти полностью отсутствуют круп-
нозернистые осадки (гравелиты и конгломераты).
Здесь отсутствует ярко выраженная полимикто-
вость, характерная для ряда горизонтов айской
свиты. В суранской свите (аналог саткинской) на-
блюдается увеличение содержания алевропелитов
и незначительное присутствие строматолитов и
микрофитолитов, а юшинская свита (аналог тер-
ригенно-карбонатной бакальской) имеет почти
исключительно терригенный состав.

Разрезы среднего, верхнего и терминального
рифея Тараташского и Ямантауского антиклино-
риев не обладают существенными различиями.

Мы полагаем, что в пределах исследуемых зон,
взаимоотношения структур нижнего и среднего
рифея меняются [2]. На востоке Ямантауского
антиклинория на хребте Шатак их разрез непре-
рывен. На хребте Машак машакская свита залега-
ет на различных горизонтах юшинской свиты
нижнего рифея со стратиграфическим переры-
вом и угловым несогласием от 5°–7° до 30°‒
40°, что было описано многими исследователями
в 1930–1970-е гг. и подтверждено в недавнее вре-
мя [2, 86]. В более западных разрезах – это запад
Ямантауского антиклинория, Бакальское место-
рождение Тараташского антиклинория и Кулгу-
нинская скважина ‒ машакская свита выпадает
из разреза. Зигальгинская свита, основание кото-
рой деформировано разломом в Кулгунинской
скважине, ложится с размывом на юшинскую или
бакальскую свиты верхов бурзяния.

z z

Рис. 6. Базальты машакской свиты на хр. Шатак.
Видна столбчатая отдельность, редко встречающаяся в свите.
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Юго-западная зона

Юго-западная зона (район параметрической
Кулгунинской скважины) расположена в южной
части Башкирского мага-антиклинория, к югу от
истоков р. Зилим. Выделяется нами в связи с осо-
бенностями строения разреза этой скважины,
вскрытого до глубины 5154 м [22]. Результаты бу-
рения, интерпретация которых началась в 1981 г.,
были неожиданными. Планировалось вскрытие
предполагаемой поднадвиговой палеозойской
толщи под карбонатными отложениями нижнего
рифея на глубине 5000–5500 м. Предположение
не подтвердилось и начатое бурение было оста-
новлено на глубине 5154 м, не достигнув проект-
ной глубины 7000 м [22].

Затем, также не подтвердилось предполагае-
мое присутствие в разрезе уральских свит рифея,
литологически сопоставимых с разрезом южной
зоны. В результате проведенных работ, были вы-
делены новые старосаитовская (доюшинская) и
кулгунинская (дозильмердакская) свиты, состав
которых резко отличается от одновозрастных от-
ложений стратотипических разрезов Южного
Урала в пересечении к востоку от скважины [1].

Некоторые исследователи отметили, основы-
ваясь на временном сейсморазрезе 068496, что
хорошо прослеживаемые отражающие горизон-
ты, отвечающие литологическим границам свит
разреза рифея и венда (характерным для восточ-
ной краевой части Волго-Уральской области), без
изменений входят в Уральскую складчатую об-
ласть, причем рифейские толщи (от приютовской
толщи вверху до кабаковской толщи внизу) про-
слеживаются до Кулгунинской скважины и толь-
ко верхние 950 м разреза скважины вскрыли зиль-
мердакскую и катавскую свиты уральского разре-
за [22, 60].

Из нашего анализа данных следует, что в ран-
нерифейское время зональность в Башкирского
мега-антиклинория располагалась поперек к его
будущему простиранию, причем для среднего ри-
фея граница разрезов волго-уральского и ураль-
ского типов была неустойчивой. Зональность
разрезов уральского типа для среднего и верхнего
рифея уже имела уральскую ориентировку, при-
чем это относится как к среднерифейскому (ма-
шакскому) рифту, так и к зоне метаморфизма.
Полоса наложенного венд‒раннекембрийского
метаморфизма, которая прослеживается с пере-
рывами по линии Маярдак‒Таганай‒Злато-

Рис. 7. Выходы отложений катавской свиты около железнодорожной станции Миньяр (55°03′19.3″ с.ш. 57°30′59.4″ в.д.).
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уст‒Кваркуш, следует современному уральскому
направлению и идет параллельно окраине крато-
на Балтика вплоть до Полюда, где отклоняется к
северо-западу.

Восточная зона (Маярдакский антиклинорий)

В составе нижнего рифея в сводовой части
Маярдакского антиклинория (восточное крыло
Башкирского мега-антиклинория) выделена кы-
зылташская свита (RF1kz), сложенная двуслюдяно-
плагиоклаз-кварцевыми и мусковит-кварцевыми
сланцами, часто графитистыми, и мраморизован-
ными известняками; отмечаются доломиты. В яд-
ре антиклинория присутствуют эклогиты по ба-
зитовым дайкам и силлам машакского возраста
[79, 91].

Нижнерифейский возраст низов кызылташ-
ской свиты уверенно определяется временем
внедрения в эти отложения гранитов Ахмеров-
ского массива с возрастом 1381 ± 23 млн лет по
циркону, U‒Pb метод, SHRIMP-II [26]). В то же
время, в свите присутствуют эффузивы (возмож-
но дайки) основного состава, метаморфизован-
ные в эклогитовой фации и также содержащие
реликтовые цирконы машакского возрастного
уровня [79]. Эффузивы описаны в вышележащей
белетарской свите [86]. Этот стратон и подстила-
ющая терригенная аюсапканская свита являются
аналогами машакской свиты. Белетарская свита в
Маярдакском антиклинории так же, как и ма-
шакская в Ямантауском антиклинории, сменяет-
ся выше свитами, характерными для стратотипи-
ческих разрезов Южного Урала – зигальгинской,
зигазино-комаровской, авзянской среднего ри-
фея и зильмердакской, катавской свитами верх-
него. Более молодые свиты (миньярская, укская)
здесь отсутствуют [51].

Основанием для выделения разрезов восточ-
ной зоны является их метаморфизм, от зелено-
сланцевой до эклогитовой фации. Возможно, ме-
няется и первичный литологический состав раз-
реза. Главным отличием является метаморфизм,
оценки возраста которого находятся в пределах
венда‒раннего кембрия [91]. Вероятно, эта зона
метаморфизма идентифицируется и на севере
Кваркушского антиклинория, где описаны мета-
морфиты амфиболитовой и глаукофансланцевой
фаций тоже венд‒раннекембрийского возраста,
что позволяет предполагать принадлежность этой
зоны к краю надсубдукционной зоны коллизион-
ного орогена тиманид, значительная часть кото-
рого скрыта к востоку oт Главного Уральского
разлома [30, 91].

В восточной зоне в зигальгинской свите, ис-
пытавшей метаморфизм, преобладают кварци-
ты, кварцито-песчаники, мусковит-кварцевые,
хлоритоидно-кварцевые (часто ‒ графитистые)
и графит-кварцевые сланцы. Если в Тараташ-

ском антиклинории и на западном крыле Яманта-
уского антиклинория зигальгинская свита являет-
ся базальной для юрматинской серии и залегает с
размывом на подстилающих нижнерифейских от-
ложениях (соответственно бакальская и юшин-
ская свиты), то на восточном крыле Ямантауского
и в Маярдакском антиклинориях с подстилающей
машакской свитой и ее возрастными аналогами
она связана постепенным переходом [21, 51].

В вышележащих зигазино-комаровской и
авзянской свитах в Маярдакском и Таганайском
антиклинориях и в северном центриклинальном
замыкании Верхнебельского синклинория (Зла-
тоустовский район) по сравнению с западными
разрезами значительно возрастает степень мета-
морфизма пород и в составе свит появляется му-
сковит‒(двуслюдяно)–кварцевые и двуслюдя-
но–плагиоклаз–кварцевые сланцы, прослоями и
пачками графитистые, а алевролиты и песчаники
приобретают кварцитовидный облик и большей
частью переходят в слюдистые кварциты.

Северо-Уралтауская зона

Северо-Уралтауская зона, которую возможно
было отнести к Центрально-уральскому подня-
тию, но она стратиграфически тесно связана с
Башкирским мега-антиклинорием. Толщи север-
ной части Уралтауского антиклинория полностью
соответствуют суванякскому комплексу, разде-
ленному на шесть свит, из которых четыре нижние
свиты (уткальская, курташская, мазаринская и ар-
вякская) отнесены к верхнему рифею [21]. Ком-
плекс и данные свиты названы по стратотипам,
расположенным в средней части хр. Уралтау. Од-
нако, по полученным нами и имеющимся данным
выяснилось, что средняя и южная часть хр. Урал-
тау сложена преимущественно палеозойскими
толщами, что подтверждено фаунистическими
находками [12, 31, 46].

В Златоустовско‒Таганайском типе разреза
предполагается наличие всех стратонов рифея,
начиная с айской свиты. Однако бакальская сви-
та здесь отсутствует и фактически на поверхность
выходит только полный разрез отложений сред-
него и верхнего рифея, причем они отличаются
по степени метаморфизма и по составу от отложе-
ний стратотипа [9].

К востоку от Зюраткульского разлома полный
разрез рифея начинается с кувашской свиты оса-
дочно-вулканогенного состава, которая отож-
дествляется с машакской свитой (имеет U‒Pb да-
тировку, аналогичную возрасту машакской сви-
ты), но значительно сильнее метаморфизована.

Кувашкую свиту слагают (снизу вверх):

‒ амфиболиты, гнейсы биотит-гранатовые,
кварциты горы Два Брата (хр. Уреньга);
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‒ альбит-олигоклазовые порфироиды с про-
слоями кварц-слюдистых сланцев и конгломератов
(верховья р. Куваш);

‒ альбит-олигоклазовые порфироиды с про-
слоями кварц-слюдистых сланцев и конгломера-
тов (горы Березовые, г. Мышляй, хр. Черноре-
ченский, хр. Уреньга).

Мощность кувашской свиты составляет 900–
1500 м.

Выше кувашской свиты предполагается нали-
чие гнейсов и амфиболитов уфалейской свиты,
однако не указаны мощность и положение типо-
вого разреза, существование данной свиты, по
нашему мнению, не вполне обосновано.

Дальше следует таганайская свита (снизу вверх):
‒ сланцы гранат-слюдистые, гранат-ставро-

лит-слюдистые с прослоями кварцитов (>500 м);
‒ кварциты, сланцы гранат-ставролит-слю-

дистые, кварц-гранат-кианитовые (700‒900 м)
(хр. Уреньга, хр. Уральский, хр. Юрма, Таганай-
ский горный массив).

Завершает разрез юрматинской серии средне-
го рифея уреньгинская свита. Нижнюю подсвиту
слагают ставролит-биотит-кварцевые, дистен-
мусковит-кварцевые сланцы мощностью 600‒
1000 м (Таганайский горный массив, г. Косотур).

Верхняя свита состоит из двух толщ:
‒ нижняя ‒ карбонатная (доломиты, мраморы

с прослоями кварц-серицитовых и кварц-хлори-
товых сланцев);

‒ верхняя – кристаллических сланцев (угли-
сто-графитовые филлиты, филлитовые сланцы,
кварц-слюдисто-гранатовые, ставролит-гранато-
вые, силлиманит-слюдистые, альбит-слюдисто-
хлоритовые сланцы с прослоями мраморов мощ-
ностью до 20 м).

Мощность свиты составляет 600‒700 м
(хр. Уреньга, хр. Уральский).

Каратауская серия представлена уйташской
свитой, состоящей из двух подсвит:

‒ Медвежьегорская (аркозовые кварциты с
прослоями конгломератов, г. Медвежья);

‒ Семибратская (кварциты, слюдистые квар-
циты, кварц-слюдистые сланцы, Семибратский
железный рудник).

Мощность свиты составляет 350‒400 м.
Таганай-Златоустовская зона совместно с

Уралтауской и Маярдакской зонами образует ме-
таморфическую полосу на востоке Башкирского
мега-антиклинория, которая связана с Восточно-
Кваркушской зоной, ‒ они вместе маркируют
край кратона Балтика.

На востоке Башкирского антиклинория ри-
фейские толщи отделены от палеозоя (ордовик)
размывом и угловым несогласием, что является
проявлением тиманской складчатости, ранее ей
присваивалось название байкальской [46] (рис. 8).

Вендские отложения
Венд (его нижняя граница предположительно

составляет 635 млн лет, тогда как верхняя отвеча-
ет подошве кембрия) подразделяется на пять свит
[21, 32, 62]:

– бакеевская;
‒ урюкская;
‒ басинская;
‒ куккараукская;
‒ зиганская.
При этом нижние куккараукская и зиганская

свиты представлены кварцитами и аркозами, то-
гда как верхние бакеевская, урюкская и басин-
ская свиты представлены полимиктовыми песча-
никами и конгломератами, которые слагают в
основном куккараукскую свиту, в них можно раз-
личить гальку метабазитов, метакварцитов, крас-
ных яшм и гранитоидов (рис. 9). Изменение ми-
нерального состава свит от кварцитов и аркозов
на полимиковые песчаники и конгломераты за-
вершает смену направления источника сноса с
западного на восточное, образование толщ, род-
ственных флишу и молассе, т.е. орогенных фор-
маций, отвечающих тиманскому орогенезу.

ЦЕНТРАЛЬНО-УРАЛЬСКОЕ ПОДНЯТИЕ
Cреди метаморфических толщ Центрально-

Уральской мегазоны были выделены ранне-сред-
непалеозойские осадочные комплексы конти-
нентального подножия (суванякский комплекс),
сравнимые с современными аналогами, но пре-
терпевшие интенсивную складчатость и метамор-
физм зеленосланцевой фации, а в краевых во-
сточных частях Центрально-Уральской мегазоны
(максютовский комплекс) и выше – до эклогито-
вой фации. Палеозойский возраст суванякского
комплекса доказан находками раннеордовикских
и ранне-среднедевонских конодонтов, силурий-
ских граптолитов, ордовикских и силурийских
акритарх и хитинозой [12, 31].

Cопоставление западного склона Урала с пас-
сивными окраинами континентов Атлантического
типа было проведено, но не полностью ‒ на Урале
ранее были выделены палеозойские терригенно-
карбонатные фации шельфа [38, 61]. Позднее были
установлены и прослежены вдоль всего западного
склона Урала маломощные и медленно накапли-
вавшиеся терригенно-кремнисто-сланцевые от-
носительно глубоководные (батиальные) отложе-
ния континентального склона [38, 44].

Однако этим типовая латеральная последова-
тельность осадочных формаций пассивных кон-
тинентальных окраин не исчерпывается [11, 38].
Глубже континентального склона располагается
континентальное (материковое) подножие –
внешняя часть континентальной окраины, рас-
положенная между континентальным склоном и



90

ГЕОТЕКТОНИКА  № 6  2022

ИВАНОВ, ПУЧКОВ

абиссальным ложем океана. Kонтинентальное
подножье постепенно погружается от континен-
тального склона к океану c глубины 2.5‒3 км до
4.5‒5.5 км, его ширина составляет ~200‒300 км.
Оно представляет собой полого наклоненный в
сторону океана аккумулятивный шлейф, образу-
ющийся в результате накопления обломочного
материала при размыве континента, в том числе
мутьевыми потоками и подводными оползнями.
Мощность осадочных отложений на современ-
ных континентальных подножьях значительна и
составляет от не менее 2‒3 км до 4‒10 км [11]. Та-
ким образом, нами впервые выделяются на Урале
палеозойские сланцево-терригенные фации кон-
тинентального подножья (суванякский комплекс

и его аналоги), отличающиеся от смежных к запа-
ду отложений континентального склона значи-
тельно большими мощностями, поскольку крем-
нистое осадконакопление здесь сменяется на тер-
ригенное.

Нами устанавлено, что Центрально-Уральская
мегазона Южного Урала сложена четырьмя раз-
личными формационно-геодинамическими ком-
плексами.

Рифейские неметаморфизованные осадочные 
мелководные терригенно-карбонатные комплексы

Рифейские, почти неметаморфизованные оса-
дочные мелководные терригенно-карбонатные

Рис. 8. Размыв и угловое несогласие между пологозалегающими песчаниками и конгломератами ордовика и круто за-
легающими сланцами инзерской свиты верхнего рифея (в верховье руч. Яндык (53°53′58.6″ с.ш. 58°04′20.0″ в.д.), вдоль
автодороги “Уфа‒Белорецк”, около с. Серменево).
Положение песчаников показано над белой пунктирной линией.
1 – слюдисто-кварцевые сланцы и слюдистые кварциты инзерской свиты; 2 – крупнозернистые кварцевые песчаники
с галькой углистых сланцев (средний ордовик); 3 – конгломераты, в гальке кварц и углистые сланцы (средний ордо-
вик); 4 ‒ доломиты и песчаники: а – алевритистые и песчанистые доломиты (средний ордовик), б – крупнозернистые
песчаники и конгломераты с доломитовым цементом (углистые сланцы и кварц в гальке); 5 – слоистость (азимут па-
дения); 6 – находки криноидей, гастропод, брахиопод; 7 ‒ осыпи
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комплексы чехла Восточно-Европейской плат-
формы занимают крайнее западное положение из
комплексов Центрально-Уральской мегазоны,
образуя на Южном Урале Башкирский мегаанти-
клинорий. Данные комплексы формировались на
протяжении трех циклов в нижнем, среднем и
верхнем рифее [21, 62]. Каждый цикл начинается
с рифтовых грубообломочных толщ, часто с вулка-
нитами, среднюю часть циклов слагают преиму-
щественно алевро-песчаники и углеродисто-гли-
нистые сланцы, верхняя часть циклов выражена
терригенно-карбонатными последовательностя-
ми. Данные грубообломочные толщи входят в
эпиплатформенные рифтогенно-депрессионные
комплексы.

Архейско-палеопротерозойские 
полиметаморфические комплексы

Архейско-палеопротерозойские полиметамор-
фические комплексы являются краевыми частя-
ми фундамента Восточно-Европейской платфор-
мы и вовлечены в позднепалеозойские складча-
то-надвиговые деформации. Они расположены
восточнее комплексов первого типа (выступов
чехла платформы), это – Тараташский метамор-
фический блок на севере Южного Урала. Толщи,
метаморфизованные преимущественно в грану-
литовой и амфиболитовой фациях, коррелируют-
ся с карелидами, хотя обнаруживаются реликты и
более древних, архейских комплексов [62]. Мы
считаем, что именно на кристаллическом фунда-

менте Восточно-Европейской платформы, зале-
гают рифейские отложения.

Терригенные отложения

Терригенные отложения (алевро-сланцы, квар-
цито-песчаники с подчиненными прослоями
конгломератов) имеют большую мощность, они
смяты и метаморфизованы в зеленосланцевой
фации. В толщах данных отложений выделены
ранне-среднепалеозойские осадочные комплек-
сы континентального подножия (суванякский
комплекс и его аналоги), сравнимые по всем па-
раметрам с современными аналогами, но претер-
певшие интенсивную складчатость и метамор-
физм зеленосланцевой фации. В опорном разрезе
(на левом берегу р. Баракал в 60 м от моста на се-
верной окраине хутора Новопреображенского)
отложений суванякского комплекса (обнажение
№ 1534; 52°10′15.84″ с.ш., 57°36′12.37″ в.д.) среди
кварцитов с прослоями филлитизированных
сланцев и грубозернистых метапесчаников (квар-
цевых граувакк) отмечается пласт полимиктовых
конгломератов (рис. 10). Их цемент сложен сери-
цит-хлорит-кварцевыми сланцами, а в обломках
присутствуют слюдистые кварциты, различные
метаморфические сланцы и мрамор. В обломках
мрамора нами найдены конодонты раннего ордо-
вика, вероятно, флоского яруса – Oistodus aff.
contractus Lind., Oistodus sp. и др. (определение
В.А. Наседкиной (УГСЭ, г. Екатеринбург)), что
определяет здесь нижний возрастной предел су-

Рис. 9. Полимиктовые конгломераты куккараукской свиты венда с галькой гранитоидов р. Зуячка (54°18′39.6″ с.ш.
57°17′53.3″ в.д.).
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ванякского комплекса. Именно в данных конгло-
мератах находили микрофитолиты IV юдомского
комплекса, что и использовалось для обоснова-
ния позднедокембрийского возраста этих образо-
ваний [21, 62]. Палеозойский возраст суванякско-
го комплекса подтвержлается и другими находка-
ми микрофауны [12, 31].

Таким образом, нами впервые выделены на
Урале палеозойские сланцево-терригенные фа-
ции континентального подножья (суванякский
комплекс и его аналоги), отличающиеся от смеж-
ных к западу отложений континентального скло-
на значительно бóльшими мощностями, поскольку

кремнистое осадконакопление здесь сменяется
на терригенное. Очень небольшая доля грубооб-
ломочных осадков в суванякском комплексе ве-
роятнее всего свидетельствует о пологом рельефе
размывавшейся восточной части Восточно-Евро-
пейской платформы. Современная ширина сува-
някского комплекса, составляющая 20 км, с уче-
том фактически наблюдаемой здесь интенсивной
складчатости должна быть увеличена до 55‒60 км.
Но современные аналоги, как правило, в 3‒4 раза
шире. Отсюда следует, что суванякский комплекс
является уцелевшим фрагментом исходной оса-
дочной призмы осадков континентального под-
ножия, ее крайней западной частью. Восточная,
очевидно большая часть осадков этого типа, была
поглощена Главным Уральским глубинным раз-
ломом (палеозоной субдукции).

Метаморфические 
эклогит-глаукофансланцевые комплексы

Метаморфические эклогит-глаукофансланце-
вые комплексы занимают наиболее восточную
часть Центрально-Уральской мегазоны. Они про-
слеживаются вдоль Главного Уральского глубин-
ного разлома на 2000 км и слагают его западное,
лежачее крыло. На Южном Урале эти образова-
ния представлены максютовским комплексом,
где возраст основного этапа метаморфизма со-
ставляет 375‒380 млн лет [12, 72, 15]. Здесь при
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Рис. 10. Схема тектонического районирования запад-
ного сектора Южного Урала. Обозначены (буквы в
кружках) с юга на север: Э – Эбетинская антиформа;
Са – Сакмарская зона; М – Максютовский комплекс;
С – Суванякский комплекс; К – Кракинский аллох-
тон; Б – Башкирский мега-антиклинорий; ЗУР ‒ За-
падно-Уралтаусский разлом; ЗР – Зюраткульский
разлом (граница между Башкирским мегаантиклино-
рием и поднятием Уралтау); Ма – Магнитогорский
мегасинклинорий; ЗБ – Златоустовско-Белорецкая
зона; У – Уфалейский метаморфический комплекс.
1 – архейско‒палеопротерозойские полиметаморфи-
ческие комплексы фундамента Восточно-Европей-
ской платформы (Тараташский комплекс); 2 – ри-
фейские, почти не метаморфизованные осадочные
мелководные терригенно-карбонатные комплексы
чехла Восточно-Европейской платформы (Башкир-
ский мегаантиклинорий); 3 – высокобарические ме-
таморфические комплексы; 4 – поднятие Уралтау,
терригенные отложения континентального подножья,
смятые и метаморфизованные в зеленосланцевой фа-
ции (Суванякский комплекс); 5 – палеозойские (ор-
довикско‒пермские) осадочные комплексы шельфа,
континентального склона и наложенного Предураль-
ского краевого прогиба; 6 – палеозойские (преимуще-
ственно девонские) вулканогенные, не метаморфизо-
ванные комплексы восточного (палеостроводужного)
сектора Урала (Магнитогорский мегасинклинорий);
7 – палеозойские (преимущественно ордовикско‒де-
вонские) вулканогенные и осадочные, не метамор-
физованные комплексы краевых аллохтонов; 8 – Глав-
ный Уральский глубинный разлом; 9 – пункт находки
ордовикских конодонтов
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очень интенсивных пластических деформациях
тектонически совмещены метакварцитовые тол-
щи континентального подножия (галеевская и
юмагузинская свиты) и изначально вулканогенно-
черносланцевые толщи кайраклинской и карамо-
линской свит. В телах мраморов среди вулкано-
генно-черносланцевых толщ в четырех пунктах
были найдены конодонты плохой сохранности,
возраст наиболее сохранившихся из которых со-
ответствует верхам силура–низам девона [12, 46].
Согласно [15, 46] максютовский комплекс явля-
ется фрагментом девонской зоны субдукции, по-
глощавшей ранне-среднепалеозойские форма-
ции Уральского палеоокеана и комплексы конти-
нентального подножья Восточно-Европейской
платформы [15, 46]. Неоднократно предприни-
мавшиеся попытки выделить в пределах максю-
товского и других эклогит-содержащих комплек-
сов зоны Гавного Уральского глубинного разлома
(марункеуского и др.) дополнительные, как пра-
вило, докембрийские этапы высокобарического
метаморфизма неубедительны, т.к. основывают-
ся на датировании обломочных цирконов из па-
раметаморфических пород [25].

Главная, пока не решенная проблема геологии
и тектоники Центрально-Уральской мегазоны –
это взаимоотношения докембрийских комплек-
сов с метаморфизованными палеозойскими. Су-
ществование здесь докембрийских образований
не отрицается, т.к. на Южном и Приполярном
Урале выявлено присутствие массивов гранитов
вендского возраста [23, 30, 50].

Исследование обломочных цирконов из ордо-
викских терригенных пород различных зон Юж-
ного Урала показало, что возрастной диапазон и
особенности изотопного состава Hf детритовых
цирконов в значительной степени обусловлены
различными для каждой из зон подстилающими
доордовикскими комплексами [53]. В зоне Урал-
тау резко преобладают обломочные цирконы
венд–кембрийского возраста с положительными
значениями εHf(t), цирконы других возрастов

практически отсутствуют. Источниками венд‒
кембрийских цирконов возможно являются вул-
каниты и гранитоиды окраинно-континенталь-
ного пояса, которые участвуют в строении зоны
Уралтау и некоторых других структур Южного
Урала [53]. Данный окраинно-континентальный
вулканогенно-плутонический пояс играл важную
роль в истории геодинамического развития реги-
она [53].

Таким образом, мегазоны Урала сформирова-
ны в результате деформаций пассивной конти-
нентальной окраины Лавруссии (Восточно-Ев-
ропейская платформа), и только некоторые ал-
лохтоны такие, как Сакмарский и Крака Южного
Урала, Нязепетровский Среднего Урала, были
надвинуты в область западных мегазон Урала с
востока, из палеостроводужной части Уральского
складчатого пояса.

ЗОНА ГЛАВНОГО УРАЛЬСКОГО 
ГЛУБИННОГО РАЗЛОМА

Зона представляет собой офиолитовую сутуру
переменной ширины до 20 км и более, – след ис-
чезнувшей преддуговой впадины Палеоуральского
океана. Главный Уральский глубинный разлом,
является одной из наиболее значимых сутурных
зон, тектонотипом глубинных разломов. Он отде-
ляет западный палеоконтинентальный сектор Ура-
ла, представляющий собой пассивную окраину
Восточно-Европейской платформы, от восточно-
го, палеоостроводужного сектора Урала [6, 38, 44].

Для Главного Уральского глубинного разлома
характерно широкое развитие серпентинитового
меланжа и тектонических мегабрекчий протяже-
нием в сотни км (Сакмаро-Вознесенская зона
Ю. Урала, Райизско-Хараматалоуская зона По-
лярного Урала и др.) [54, 66] (рис. 11, рис. 12).
Также характерны зоны дислокационного мета-
морфизма и бластомилониты. В Сакмарской и
Присакмаро-Вознесенской зонах меланжи образо-
ваны преимущественно серпентинизированными

Рис. 11. Панорама разреза Главного Уральского разлома на шоссе Белорецк‒Сибай около с. Хамитово (53°30′03.7″ с.ш.
57°59′42.0″ в.д.).
На востоке (слева) развалы андезитов и их туфов, в средней части сильно дробленые серпентиниты с зеркалами сколь-
жения, подобные матриксу меланжа, с падением к востоку. Отмечаются габброиды. 
На западе (справа) графитистые сланцы.
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гарцбургитами с блоками габбро, амфиболитов,
кремней. На севере Присакмаро-Вознесенской
зоны и в Кракинских аллохтонах с меланжами ас-
социируют базит-ультрабазитовые массивы лер-
цолитового типа, содержащие блоки гранатовых
пироксенитов. В основании Западно-Магнито-
горской зоны распространены меланжевые ком-
плексы, которые преимущественно включают ба-
зит-ультрабазитовые массивы гарцбургитового
типа, базальты с яшмами поляковского комплек-
са ордовика и нижнедевонские известняки.

Вдоль Главного Уральского глубинного разлома
прерывистой полосой прослеживается всеураль-
ский пояс эклогит-глаукофансланцевого мета-
морфизма. Судя по сейсмическом данным МОВ
ОГТ, трансекта “Урсейс-95” и другим исследова-

ниям, поверхность разлома падает на восток под
углом 35°‒55° [5, 6, 66, 77].

Геологическая история формирования Глав-
ного Уральского глубинного разлома разделена
на несколько этапов [66].

На начальном этапе западный разлом, входя-
щий в систему разломов Главного Уральского
глубинного разлома, представлял собой рифто-
вый разлом растяжения. Как показывают данные
авторов по конодонтовому датированию время
полного разрыва континентальной коры на Урале
составляет 480 млн лет [66].

На последующих этапах Главный уральский
глубинный разлом (ГУГР) являлся зоной субдук-
ции, падающей на восток и поглощавшей кору
раннепалеозойского Уральского океана [66]. Об

z

Рис. 12. Серпентинитовый меланж Главного Уральского разлома в районе с. Байгускарово (51°55′24.8″ с.ш. 57°59′11.8″ в.д.).



ГЕОТЕКТОНИКА  № 6  2022

СТРУКТУРНО-ФОРМАЦИОННЫЕ ЗОНЫ УРАЛЬСКОГО СКЛАДЧАТОГО ПОЯСА 95

этом свидетельствует генерация одновозрастных
высокобарических метаморфических комплек-
сов (западная часть зоны ГУГР) и формировав-
шихся над ними магматических островодужных
ассоциаций. Эклогиты Урала являются главным
образом кóровыми эклогитами прогрессивного
типа. Высокобарический метаморфизм при тем-
пературе Т = 550‒650°С и давлении Р ≥ 1.1‒1.4 ГПа
метаморфизм здесь не был наиболее ранним и на-
кладывался как на базиты, так и на вмещающие
метатерригенные сланцы [20, 72].

Были разработаны модели, альтернативные
нашей модели, основанные на представлениях о
наиболее древних и глубинных первичных экло-
гитах, преобразованных только при падающих
давлениях, но данные модели не объясняли нали-
чие прогрессивной зональности гранатов, типич-
ной для эклогит-глаукофановых комплексов Ура-
ла [15, 20, 25, 52].

Прогрессивный этап метаморфизма максю-
товского комплекса Южного Урала мы связыва-
ем с погружением в зону субдукции до глубин
50‒75 км, а в некоторых блоках возможно и бо-
лее. Структурные исследования показали, что в
максютовском комплексе устанавливается не ме-
нее четырех этапов деформаций ‒ два ранних эта-
па проходили при повышающихся температуре и
давлении, два поздние этапа проходили при по-
нижающихся температуре и давлении [80].

Выведение максютовского комплекса на уро-
вень средней коры производилось глубинными
левыми сдвиго-надвигами, формировавшимися
при косой коллизии Восточно-Европейской плат-
формы и Урала. Вся метаморфическая эволюция
максютовского комплекса происходила на протя-
жении менее 30 млн лет, чем объясняется отмеча-
емое тождество (в пределах точности Ar‒Ar,
U‒Pb, Sm‒Nd методов) определений абсолютно-
го возраста пород комплекса по изотопным си-
стемам с сильно отличающимися температурами
закрытия. Sm‒Nd минеральная изохрона для эк-
логитов, Ar‒Ar возраста остывания для фенгита и
U‒Pb возраст рутила показали возраст, близкий к
380 млн лет [72, 83, 84]. Выведение максютовско-
го комплекса на близповерхностный уровень
произошло в триасе в результате ограниченного
пост-орогенного растяжения Урала.

На юге Среднего и севере Южного Урала Глав-
ный Уральский глубинный разлом (ГУГР) про-
рван небольшими гранодиорит-гранитных Уфа-
лейским, Тургоякским, Сыростанским массива-
ми, что дает возможность уточнить возраст и
историю деформаций в зоне ГУГР. Эти массивы
имеют, как правило, округлую форму, что также
свидетельствует о их внедрении после основных
пластических деформаций. Исключением явля-
ется многофазный Сыростанский массив, поро-
ды (габброиды-гранодиориты) ранних фаз кото-
рого интенсивно пластически деформированы до

превращения в бластомилониты, при этом послед-
ние гранитные выплавки массива практически не
деформированы и интрудируют зеленые сланцы
зоны ГУГР, что наблюдается в центре деревни Сы-
ростан. Данные гранитоиды имеют возраст 314 ±
± 18 млн лет, они прорывают известняки [5]. Нами
был получен Ar‒Ar возраст гранитоидов по био-
титу 304 ± 6 млн лет, который определяет время
последнего этапа интенсивных пластических де-
формаций как поздний карбон [78].

ТАГИЛО-МАГНИТОГОРСКАЯ МЕГАЗОНА
Тагило-Магнитогорская мегазона, которая яв-

ляется главной вулканогенной зоной Урала, рас-
полагающаяся восточнее Главного Уральского
глубинного разлома, разделяется на два разновоз-
растных островодужных террейна, сходными по
геологическому строению зоны – более молодая
Магнитогорская, и более древняя Тагильская. За-
ложение Тагильской зоны происходило в сред-
нем ордовике, Магнитогорская зона возникла в
нижнем девоне [66].

Тагильская зона широко развита на Среднем
(север), Северном, Приполярном и Полярном
Урале, тогда как на Южном Урале сохранены
крайне редуцированные фрагменты данной зо-
ны. Магнитогорская зона слагает основную часть
восточного склона Южного Урала и ее дислоци-
рованные фрагменты выявлены на Среднем Ура-
ле, восточнее Тагильской зоны.

Как в Тагильской, так и Магнитогорской зо-
нах, в низах вулканогенных разрезов, лежат толе-
итовые подушечные низкокалиевые базальты
мощностью 1.5‒2.5 км. Образования, располо-
женные ниже, представлены фрагментарно обна-
женным комплексом параллельных диабазовых
(долеритовых) даек. Как правило, базальты со-
провождаются только измененными гиалокла-
ститами и тонкими прослоями яшм, в которых
собраны достаточно обильные комплексы коно-
донтов среднего-верхнего ордовика в Тагильской
зоне и эмса собраны в Магнитогорской зоне.

Для Тагило-Магнитогорской зоны реконстру-
ируется следующий ряд вулканогенных зеленока-
менно измененных формаций (снизу вверх) [5, 61,
62, 66]:

‒ натриевая базальтовая;
‒ натриевая риолит-базальтовая;
‒ андезит-дацитовая;
‒ андезит-базальтовая;
‒ андезитовая;
‒ базальт-трахит-трахириолитовая.
Смещение по времени между Тагильской и

Магнитогорской мегазонами сохраняется для
всего этого вертикального ряда формаций. Суб-
щелочные вулканогенные формации Тагильской
зоны перекрываются нижне-среднедевонскими
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бокситоносными известняками. В Магнитогор-
ской зоне субщелочные вулканогенные формации
появляются только в верхнем девоне, фациально
замещаясь флишем, и, перекрываясь раннека-
менноугольными известняками с толеитовыми и
субщелочными вулканитами, не имеющими при-
знаков надсубдукционного генезиса (рис. 13).

Когда Магнитогорская зона только начала фор-
мироваться в девоне, к этому времени развитие
Тагильской зоны уже заканчивается. Девонские
осадочные и вулканогенные образования Тагиль-
ской зоны формировались в трех палеообстанов-
ках ‒ в пределах шельфа отмершей силурийской
островной дуги, междугового прогиба и активной
вулканической островной дуги [41].

По составу эти вулканиты близки к породам
современных островных дуг, обилие известняков
указывает на преобладание мелководных обста-
новок. Эта зональность была нарушена в живет-
ское время образованием грабенов и излиянием
базальтов с внутриплитными геохимическими ха-
рактеристиками.

В конце живета–начале франа вновь был про-
явлен вулканизм островодужного типа, эволюция
Тагильской островной дуги завершилась в конце
франа в связи с аккрецией островной дуги к окра-
ине Восточно-Европейского континента. По гео-
химическим особенностям (обогащение Sr, K,

Rb, Ba и Th и обеднение Ta, Nb, Zr, Hf, Ti, Y и Yb)
пражские и эмсские вулканиты Тагильской зоны
близки к островодужным. Вулканиты живета
Тагильской зоны (высотинская свита) по геохи-
мическим параметрам сходны с магматическими
образованиями как островных дуг, так и дивер-
гентных океанических обстановок. Для интер-
претации их условий формирования привлекает-
ся модель разрыва субдуцируемой плиты, образо-
вания мантийных окон и подтока глубинного
мантийного вещества [41]. Мы подвергаем неко-
торому сомнению доказанность такой модели, но
очевидно, что в Тагильской зоне присутствуют
позднеордовикско‒силурийский и позднеэмс-
ско‒раннефранский циклы магматизма [3, 8, 41].

Крупнейшим надсубдукционным магматиче-
ским комплексом Урала является Платинонос-
ный пояс, расположенный восточнее Главного
Уральского глубинного разлома, на западе Та-
гильской мегазоны. Это гигантское образование
протягивается более, чем на 900 км и представле-
но на Среднем, Северном и Приполярном Урале
цепью из тринадцати концентрически зональных
изометричных или тектонически вытянутых мас-
сивов, сложенных ассоциацией дунитов, клино-
пироксенитов, оливиновых и двупироксеновых
габбро и гранитоидов и является своего рода эта-
лоном зональных мафит-ультрамафитовых мас-
сивов (урало-аляскинский тип).

Рис. 13. Раннекаменноугольные постсубдукционные субщелочные вулканиты Магнитогорской зоны на левом берегу
р. Урал, ниже г. Магнитогорска.
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Показано, что породы Платиноносного пояса
являются островодужными образованиями – раз-
ноглубинными выплавками, генерировавшимися
над зоной субдукции (надсубдукционный магма-
тизм завершился здесь 415‒420 млн лет назад),
что доказывается сходством выплавок с габбро-
идными и ультраосновными ксенолитами из вул-
канитов современных островных дуг и геохими-
ческими характеристиками [4, 65].

Массивы Платиноносного пояса целиком рас-
полагаются среди геологических комплексов,
сформированных в надсубдукционной геодина-
мической обстановке. На востоке ‒ это вулкани-
ты (O3‒S1) являются вулканитами островодужно-
го типа, на западе – офиолиты, которые по ряду
признаков, сформировались в окраинных бас-
сейнах над зоной субдукции.

Возраст пород Платиносного пояса, надежно
определенный различными методами, совпал с
возрастом располагающейся восточнее Пояса
именновской островодужной вулканогенной
формации (возраст уточнен по конодонтам как
зона amorphognathoides силура [3]):

‒ K‒Ar ‒ 420‒430 млн лет [17];
‒ U‒Pb по циркону ‒ 428 ± 7 млн лет [76];
‒ Sm‒Nd изохрона– 419 ± 12 млн лет [49].
В экзоконтактовых зонах Платиноносного по-

яса широко развит комплекс своеобразных мета-
морфических пород, наиболее известных как
кытлымиты или динамотермальный ореол Пла-
тиноносного пояса [17]. Комплекс представлен
преимущественно мелкозернистыми тонкополо-
счатыми метаморфическими породами основно-
го состава, сложенными главным образом бурым
амфиболом и соссюритизированным плагиокла-
зом, не сланцеватыми, но испытавшими интен-
сивные пластические деформации и течение. По-
лосчатость в этих породах конформна границам
ультраосновных и габбровых массивов, вдоль ко-
торых они развиты. Ранние парагенезисы в этих
породах соответствуют гранулитовой фации низ-
кого и умеренного давлений, поздние парагене-
зисы – амфиболитовой фации. По полученным
нами данным конкордантный возраст кытлыми-
тов по результатам датирования цирконов на
SHRIMP-II составил 426 ± 4 млн лет, что соответ-
ствует силуру, лудлову 427.4 ± 0.5–423 ± 2.3 [92]).

Это позволило датировать одну из важных
структурных единиц Платиноносного пояса ‒ его
динамотермальный ореол, одновременно фикси-
рующий и время главной фазы внедрения масси-
вов пояса, т.е. их внедрение на глубину ~10 км и
начало остывания. Полученная датировка, уточ-
няет и возраст наиболее распространенного ком-
плекса Платиноносного пояса – габбро-норито-
вого, поскольку возраст внедрения этих габброидов
тождествен со временем образования динамотер-
мального ореола.

Группы редкоземльных элементов (РЗЭ) вул-
канитов именновской формации и известково-
щелочных габброидов Платиноносного пояса
также аналогичны [19, 65, 73]. Эти факты доказы-
вают комагматичность отмеченных интрузивных
и вулканических образований Тагильского ост-
роводужного террейна. За более чем 100 лет изу-
чения Платиноносного пояса установлено, что
слагающие его комплексы пород обнаруживают
четкие генеральные, хотя и осложненные, лате-
ральные направления ‒ с запада на восток увели-
чивается кремнекислотность пород, габбро-ги-
пербазитовые комплексы латерально сменяются
в этом направлении относительно более молоды-
ми и менее глубинными гранитоидными ком-
плексами. Глубина эрозионного среза Тагильско-
го островодужного террейна уменьшается в во-
сточном направлении. При этом вулканогенные
комплексы Тагильской мегазоны надстраивают
сверху разрез Платиноносного пояса, который,
мы полагаем, является магматическим фунда-
ментом Тагильской мегазоны, вызывая гравита-
ционный супермаксимум Урала.

На Южном Урале отсутствуют образования по-
добные Платиноносному поясу. Однако по дан-
ным гравиметрии есть все основания полагать, что
под андезито-базальтовыми толщами Ирендык-
ской островодужной постройки в ее основании на
глубине нескольких километров находятся габбро-
вые массивы, подобные массивам Платиноносно-
го пояса [13]. Различия между Магнитогорской и
Тагильской зонами объясняются более пологим
залеганием и менее глубоким эрозионным срезом
Ирендыкской островной дуги [13].

Вероятной причиной генерации кремнекис-
лых магм на заключительной стадии формирова-
ния Платиноносного пояса является постепен-
ное сужение и затем закрытие располагавшегося
западнее ордовикского океана, реликтом которо-
го является Салатимский серпентинитовый шов.
При этом в зону субдукции под Платиноносный
пояс, во все возрастающем объеме, сначала наря-
ду с океанической корой, стали вовлекаться и пе-
реплавляться водонасыщенные и обогащенные
сиалическим материалом осадочные толщи кон-
тинентального подножья Русской платформы [4].

Широко проявленный в Платиноносном поя-
се метасоматоз и водный метаморфизм амфибо-
литовой и зеленосланцевой фаций, развитие ма-
фит-ультрамафитовых пегматитов были вызваны
потоком флюидов (первично ‒ океанических
вод), поднимавшихся от зоны субдукции Главно-
го Уральского глубинного разлома в результате
дегидратации погружающихся масс [4, 17]. Эти
флюиды обусловили миграцию и перераспреде-
ление (до образования месторождений) элемен-
тов платиновой группы.

Широко проявившийся в пределах главных
вулканогенных зон Урала–Тагильской и Магни-
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тогорской – магматизм островодужного типа
обусловил разнообразие соответствующих интру-
зивных комплексов. С начальными эпизодами
островодужного магматизма связано внедрение
тоналитов и плагиогранитов M-типа, ассоцииру-
ющих с роговообманковыми габбро (габбро-пла-
гиогранитные или габбро-тоналитовые комплек-
сы). Позднее они сменяются габбро-гранитоид-
ными ассоциациями с гранитами I-типа, химизм
которых в процессе эволюции островных дуг ме-
няется от известково-щелочного калиево-натри-
евого до субщелочного калиевого. Интрузивные
комплексы островодужного типа здесь широко
распространены.

Одно из главных отличий между Тагильской и
Магнитогорской зонами, помимо возраста, заклю-
чается в том, что Тагильская зона относится к ост-
ровным дугам энсиалического типа, Магнитогор-
ская зона, кроме ее северного продолжения, – эн-
симатического типа. Девонские вулканические
серии Магнитогорской зоны имеют геохимические
черты, типичные для надсубдукционных серий та-
кие, как негативные аномалии Nb, Ta, Zr, Hf, Y,
при повышенных концентрациях LIL элементов K,
Rb, Ba, Cs и LREE [59, 66]. Они не обнаруживают
признаков контаминации с континентальной ко-
рой и могут рассматриваться как энсиматические
островодужные комплексы, сформированные над
зоной субдукции с восточным падением.

В наши дни наметилась тенденция получения
относительно древнего, как правило, верхнедо-
кембрийского возраста 510‒885 млн лет (Sm‒Nd
и U‒Pb методы) габбро-ультрабазитовых масси-
вов Урала, причем как альпинотипной, так и пла-
тиноносной ассоциаций [40, 43, 55, 90]. В отно-
шении офиолитов пока необходимо внести ясность,
как полученный возраст соотносится с многочис-
ленными и, в целом, надежными ордовикскими
(преимущественно верх нижнего-средний ордо-
вик) определениями возраста (по представитель-
ным комплексам конодонтов из сингенетичных
прослоев яшм) толщ офиолитовых базальтов, по-
видимому, комплементарных с габбро-ультраба-
зитовыми комплексами [66]. Нам, впрочем, неиз-
вестно ни одного примера надежного (выполнен-
ного разными методами с получением сходящих-
ся цифр) определения возраста всех структур
офиолитовой ассоциации в одном и том же ком-
плексе или массиве. Исследования последних лет
позволяют предполагать разновозрастность со-
ставляющих единых офиолитовых комплексов,
причем нижние ультрабазит-габбровые части
офиолитовых разрезов могут быть существенно
древнее толеитовых базальтов и комплекса па-
раллельных диабазовых даек.

Восточная граница Тагило-Магнитогорской
мегазоны проходит по Восточно-Магнитогор-
ской зоне меланжа на Южном Урале и по Серов-
скому разлому, также выраженному меланжиро-
ванными серпентинитами, на Среднем Урале и

юге Северного Урала. Все эти разломы падают на
запад под углами  40°‒50°.

ВОСТОЧНО-УРАЛЬСКАЯ МЕГАЗОНА
Восточно-Уральская мегазона имеет следую-

щие отличия от смежной Тагило-Магнитогор-
ской вулканогенной мегазоны, расположенной
западнее Урала:

‒ широкое распространение гранитоидов и
гнейсов;

‒ наличие блоков кристаллической коры сиа-
лического типа;

‒ континентальный тип коры с хорошо выра-
женным гранитным слоем.

Блоки кристаллической коры сиалического
типа рассматривались как микроконтиненты, об-
разовавшиеся в процессе ордовикского рифтинга
и формирования Уральского палеоокеана [66].

Именно Восточно-Уральская мегазона вме-
щает так называемую главную гранитную ось
Урала, где сосредоточена наибольшая часть гра-
нитов региона [61]. Магматизм окраинных (заду-
говых) бассейнов ограничивается габбро-тонали-
товыми ассоциациями M-типа, примером которого
может служить рефтинский габбро-тоналитовый
комплекс востока Среднего Урала.

Окраинно-континентальная стадия развития
характеризовалась внедрением гранодиоритовых
и тоналит-гранодиоритовых батолитов I-типа,
часто имеющих очень крупные (до 100 км в длину)
размеры. Типичным примером таких тел является
Верхисетский тоналит-гранодиоритовый массив
Среднего Урала. Площадное распространение
субщелочных пород этой стадии незначительно,
но на поздних этапах известково-щелочной тона-
лит-гранодиоритовый магматизм сменился суб-
щелочным. Коллизионный этап развития Урала
характеризуется образованием батолитообразных
тел коровых анатектических гранитов.

Изотопные характеристики гранитов, относя-
щихся к главной гранитной оси Урала, позволяют
предполагать их формирование на Южном Урале
над позднепалеозойской зоной субдукции [6, 66].
Поздние стадии этого процесса связаны с палин-
генезом в континентальной коре, утолщенной
вследствие интенсивного сближения коровых
блоков по системе восточновергентных надвигов,
унаследованных от раннекаменноугольно‒баш-
кирской зоны субдукции. Система эта надежно
устанавливается на сейсмопрофилях “УРСЕЙС-95”
и “ESRU” [6, 77, 82].

Восточно-Уральская мегазона представлена
интрузивными и метаморфическими породами
невысоких давлений, т.е. образованиями нижне-
го и среднего слоев земной коры. Эта новообра-
зованная кора континентального типа была
окончательно сформирована в позднем палеозое

z
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(позднем карбоне–ранней перми). По уровню
метаморфических преобразований, сопровождав-
ших внедрение гранитов, выведение их на по-
верхность сопровождалось эрозией верхней коры
мощностью ~10 км, что можно объяснить нали-
чием горного рельефа и соответствующего корня
гор [6, 77]. Восточной границей Восточно-Ураль-
ской мегазоны является Карталинский разлом.

МЕТАМОРФИЧЕСКИЕ КОМПЛЕКСЫ 
ВОСТОЧНОГО ПАЛЕО-ОСТРОВОДУЖНОГО 

СЕКТОРА УРАЛА
При обсуждении главных проблем геологии

докембрия Урала мы указывали, что развиваемые
нами идеи о палеозойском возрасте метаморфи-
ческих толщ восточного склона Урала отличают-
ся от наиболее распространенных представлений
и кто прав покажут будущие исследования [15].
За прошедшее время появилось достаточно мно-
го фактов, подтверждающих нашу точку зрения,
например, селянкинский и салдинский комплек-
сы, но не появилось доказательств наличия до-
кембрийских структур на востоке Урала [14, 39].

В 1980-х гг. считалось, что это ‒ метаморфиче-
ские толщи Восточно-Уральской зоны, которые
слагают микроконтинент мадагаскарского типа
(Мугоджарского, Казахстанского или Восточ-
ноуральского), отколовшийся от Восточно-Еве-
ропейской платформы (ВЕП) в ходе позднедо-
кембрийско‒раннеордовикского рифтогенеза и
последующего спрединга, а позднее снова при-
членившийся к ВЕП в ходе позднепалеозойской
аккреции, тектонического скучивания и колли-
зии [5, 6, 38, 66].

Эти представления подкреплялись гипотети-
ческими сравнениями предполагаемых протеро-
зойских метаморфических комплексов восточно-
го сектора Урала с условным разрезом фундамен-
та Восточно-Европейской платформы [29, 62].
Приведенные представления не были подтвер-
ждены на основе следующих полученных данных.

• Протерозойский возраст метаморфитов во-
сточного Урала так и остался не доказанным, не-
смотря на значительные усилия многих геологов
в этом направлении.

• Восточно-Уральская мегазона сложена пре-
имущественно метаморфитами и массивами позд-
непалеозойских гранитоидов. Данные гранитои-
ды образуют главную гранитную ось Урала про-
тяженностью ~1000 км, т.е. мегазона сложена
комплексами нижней и средней коры. Важно и
то, что изотопно-геохимические характеристики
гранитов (например, крупнейшего плутона Юж-
ного Урала – Джабыкского) не дают основания
предполагать, что эти граниты явились результа-
том переплавления древней сиалической коры.
Об этом свидетельствуют низкие значения пер-
вичных отношений изотопов стронция [65, 66].

• В структуре Урала очень значительную роль
играют меридиональные, преимущественно ле-
вые, сдвиги [42, 59, 66, 75]. По палеомагнитным
и структурным, палеогеографическим данным
устанавлены движения террейнов Урала к северу
на расстояние >3000 км, причем не совпадающие
с движениями Русской платформы [58, 66]. Вы-
зывают сомнения в возможности возникновения
геологических процессов, интерпретируемых на
основе этих данных, дискутируемые представле-
ния следующие ‒ микроконтинент откалывается
от Русской платформы, отодвигается на восток на
расстояние от 600 до 2500 км, потом движется на
север на расстояние 3000 км и в позднем палеозое
возвращается на запад, оказываясь относительно
Восточно-Еверопейской платформы практиче-
ски в месте откола от Русской платформы. При
этом, наиболее значимое, установленное совре-
менными методами движение микроконтинента
на север, не принимается во внимание.

• Форма Восточно-Уральской мегазоны (мик-
роконтинента), вмещающей главный гранитный
пояс Урала, по нашему мнению, не имеет призна-
ков сходства с формой Мадагаскара. Видимая
длина зоны от юга Мугоджар до салдинского ком-
плекса на севере составляет 1100 км, ширина зоны ‒
50‒60 км, т.е. их соотношение 20 : 1. Однако дли-
на зоны больше, т.к. на севере, равно как и на
юге, Восточно-Уральская мегазона не выклини-
вается, а погружается под мезо‒кайнозойские
осадки чехла Западно-Сибирской платформы.
Таким образом, Восточно-Уральская мегазона не
является субизометричным или вытянутым мик-
роконтинентом, но это ‒ узкая и длинная струк-
тура, параллельная структуре всего Уральского
складчатого пояса.

Таким образом, мы считаем, что Восточно-
Уральская и Зауральская мегазоны – структуры мо-
лодые, являющиеся частью Урала, а не гипотетиче-
ских более древних геологических мегаобъектов.

Было показано, что ограниченное (не более
6‒10%) пост-коллизионное субширотное растя-
жение сформировало главные черты наблюдаемой
сейчас структуры Урала [66]. Она характеризуется
чередованием субмеридиональных зон ‒ син-
формных, выполненных неметаморфизованны-
ми вулканогенными и осадочными толщами, и
антиформных, сложенных глубинными метамор-
фическими и интрузивными комплексами, в том
числе ‒ Восточно-Уральской и Зауральской ме-
газон. Выведение на близповерхностный уровень
мегаблоков, сложенных глубинными метаморфи-
ческими и плутоническими комплексами, проис-
ходило в результате их подъема на уровень верх-
него слоя коры при ее растяжении и разрыве.
Максимум этого растяжения приходится на гра-
ницу раннего триаса и поздней перми ~250 млн
лет. Именно в это время на Урале начала форми-
роваться система угленосных грабенов и система
рифтов в Западной Сибири. Этот возрастной ру-
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беж (≈250 млн лет) практически повсеместно
проявлен и устанавливается в метаморфических
и интрузивных комплексах Урала, как время по-
следнего главного тектоно-термального события.

Таким образом, можно обоснованно предпо-
лагать, что большей частью протерозойские мета-
морфические толщи восточного склона Урала яв-
ляются палеозойскими шовными тектоническими
зонами и глубинными комплексами, возникши-
ми в ходе палеозойской тектоно-метаморфиче-
ской эволюции Уральской складчатой системы
практически одновременно с зеленокаменными
вулканогенно-осадочными и другими толщами,
но на больших глубинах, при разных параметрах
температуры и давления. Наше предположение
нашло подтверждение при изучении, ильмено-
горского и салдинского метаморфических ком-
плексов восточного склона Урала [14, 39].

ЗАУРАЛЬСКАЯ МЕГАЗОНА
Зауральская мегазона ‒ самая восточная струк-

тура Урала имеет аккреционную природу. В За-
уральской мегазоне развиты пестрые по составу
палеозойские вулканогенные и осадочные тол-
щи. Среди до-каменноугольных образований вы-
деляются комплексы следующих формационных
типов:

‒ блоки кристаллических сланцев (их возраст
считается допалеозойским [62], но доказательств
не имеется);

‒ ордовикские терригенно-вулканогенные
рифтовые комплексы;

‒ офиолиты среднего-верхнего ордовика, сла-
гающие Денисовскую, Варненскую субмеридио-
нальные зоны;

‒ силурийские вулканогенно-осадочные ост-
роводужные комплексы;

‒ средне-позднедевонские глубоководные
кремнисто-сланцевые толщи.

Эти толщи перекрыты ранне-каменноуголь-
ными надсубдукционными андезито-базальта-
ми и слагают пост-аккреционный комплекс. Ка-
менноугольные отложения подразделяются (с
востока на запад) на Валерьяновскую, Боров-
скую и Убаганскую зоны [66]. Данные зоны пе-
рекрыты мезо‒кайнозойским платформенным
чехлом и различаются особенностями строения.
Здесь развиты каменноугольные преимуще-
ственно и раннекаменноугольные комплексы
[5, 61, 66]. Осадочные отложения представлены
мелководными известняками и терригенными
песчано-аргиллитовыми толщами. Широко рас-
пространены вулканогенно-осадочные и вулка-
ногенные толщи, представленные андезитовы-
ми и андезито-базальтовыми порфиритами и их
туфами. Вулканиты вместе с интрузиями основ-
ного и среднего состава образуют единую вулка-
но-плутоническую ассоциацию, вмещающую

крупнейшие скарново-магнетитовые месторож-
дения железа.

Для Зауральской мегазоны характерна слож-
ная тектоника, здесь присутствуют надвиги,
сдвиги, зоны меланжированных серпентинитов и
бластомилонитов. По данным геологических съе-
мок, структурных исследований, а также сейсмо-
профиля “Урсейс” основные структурные эле-
менты здесь падают на запад [6, 61].

Геодинамическая природа базальтового и ан-
дезито-базальтового вулканизма восточных зон
Урала, очень широко здесь развитого, начиная с
Магнитогорской зоны и далее на восток – вале-
риановский комплекс и другие структуры, дли-
тельное время обсуждалась исследователями [56,
63, 66]. Рассматривались следующие варианты
представлений о природе вулканизма восточных
зон Урала [66]:

‒ островодужные надсубдукционные образо-
вания;

‒ рифтовые процессы.
Данные представления во многом базирова-

лись на геохимических особенностях раннека-
менноугольных базальтов востока Урала. Кон-
вергенция геохимических признаков была вызва-
на, вероятнее всего, тем, что это действительно
были рифты, но развивавшиеся в мелком тылово-
дужном море. Рифтовая природа раннекаменно-
угольных вулканитов востока Урала наблюдается,
например, в Иргизском вулканогенном синкли-
нории Мугоджар, осевая часть которого сложена
зоной меридиональных вертикальных даек ба-
зальтов, андезитов и риолитов [66].

Также было отмечено, что этим образованиям,
как правило, свойственны смешанные геохими-
ческие признаки надсубдукционных и внутрип-
литных образований и считается наиболее веро-
ятным формирование этих вулканических серий
в обстановке, близкой к активной окраине кали-
форнийского типа [63]. Черты внутриплитных
образований в большей степени свойственны
вулканитам Восточно-Уральской и Зауральской
зон, а вулканиты Валерьяновской зоны наиболее
близки к эталонным надсубдукционным образо-
ваниям активных континентальных окраин, что
не исключает рифтогенную природу раннекамен-
ноугольных вулканитов востока Южного Урала [63].

Нам представляются наиболее аргументиро-
ванными последние исследования влияния плю-
мовых процессов на магматизм Урала, в которых
выявлено, что формирование каменноугольных
рифтогенных структур восточного склона Урала
было обусловлено влиянием мантийного плюма,
при этом каменноугольные базальтоидные вулка-
нические серии Магнитогорской, Иргизской и
Валерьяновской зон восточного склона Южного
Урала относятся к рифтогенным образованиям
[56, 87]. Процессы рифтогенеза были проявлены
в земной коре континентального типа вдоль ак-
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тивной континентальной окраины Сибирского
палеоконтинента в связи с подъемом в фа-
мен‒раннекаменноугольное время мантийного
диапира. Тектоническое развитие рифтогенных
структур обусловило миграцию базальтоидного
магматизма с запада на восток и особенности со-
става развитых в них базальтоидных серий. Раз-
витие базальтоидных серий в рифтогенных струк-
турах происходило по единому сценарию – от
низкокалиевых к среднекалиевым и высококали-
евым сериям. Во всех рифтогенных структурах
преобладают вулканические породы среднекали-
евой серии. Железоносные вулканические серии
рифтогенных структур, несмотря на сходство по
некоторым петрохимическим признакам (глино-
земистость, калиевость) с известково-щелочны-
ми и субщелочными сериями островных дуг и
краевых вулканических поясов, относятся к на-
триевому и железистому типу пород [56].

ШИРОТНАЯ ЗОНАЛЬНОСТЬ УРАЛА
Кроме меридиональных зон Урала, уже более

полувека обсуждаются причины формирования
широтной зональности Уральского складчатого
пояса и ее влияния на металлогению региона.
Было показано [5, 7, 36, 37, 69, 74] (рис. 14), что:

‒ широтные и субширотные геологические
структуры выявлены на Урале;

‒ положение большинства субширотных струк-
тур на Урале нечеткое и определение их количе-
ства, размеров и границ связано с разными под-
ходами выделения этих структур;

‒ субширотные зоны Урала наследуют на-
правления предположительных протерозойских
структур в его фундаменте, что справедливо лишь
отчасти, но и то только для западного склона Урала;

‒ противоположность мнений о возрасте суб-
широтных структур Урала от древних докембрий-
ских структур до молодых мезо‒кайнозойских
структур, также рассматривалось представление,
что субширотные структуры заложились в докем-
брии и продолжают развиваться в наши дни;

‒ границами субширотных структур обычно
считаются широтные разломы, но на Урале они
почти не наблюдаются ‒ напротив, отсутствие
крупных, широтно ориентированных разрывов,
секущих складчатость вкрест ее простирания, что
ведет к вероятному выводу о постепенном изме-
нении структур в направлении север‒юг.

Наши данные показывают, что наблюдаемая
широтная зональность геологического строения
Урала вызвана, главным образом, разным уровнем
современного эрозионного среза разных его райо-
нов, что обусловлено неодинаковой скоростью и
амплитудой поднятия районов Урала, происходив-
шего преимущественно в среднем-позднем триасе.

На Южном Урале сопоставление толщ Запад-
но-Мугоджарской вулканогенной зоны и западной

части Магнитогорского мегасинклинория были
подтверждены доказательствами после установле-
ния по конодонтам преимущественно среднеде-
вонского возраста толщ обеих этих структур в об-
становке формирования данных структур в тылу
островной дуги [34, 62, 66]. При всем сходстве
строения, главными различиями являются значи-
тельно меньшая мощность вулканогенного разреза
Западных Мугоджар (‒5 км в сравнении с ≈10 км
на западе Магнитогорского мегасинклинория), а
также преобладание на крайнем юге Урала фаций
низов разреза, т.е. габброидов, комплекса парал-
лельных долеритовых даек и инициальных натрие-
вых базальтоидных толщ почти без осадочных по-
род. В Магнитогорском мегасинклинории обнажа-
ются преимущественно более верхние части
вулканогенных разрезов, с гораздо большим коли-
чеством осадочных и вулканогенно-осадочных па-
чек, тогда как комплексы параллельных даек прак-
тически отсутствуют.

Восточнее, в Магнитогорском мегасинклино-
рии многочисленны вулканогенные толщи ка-
менноугольного возраста (березовская свита) [62].
В Мугоджарах подобные вулканиты каменно-
угольного возраста слагают обособленную струк-
туру – Иргизский синклинорий, шириной 25 км,
параллельный Западно-Мугоджарской вулкано-
генной зоне, но отделенный от нее блоком мета-
морфических пород. Вулканиты Иргизского
синклинория сходны с каменноугольными вул-
канитами Магнитогорского мегасинклинория и
представлены не только базальтами более калие-
выми, чем в Западных Мугоджарах, но и андези-
тами, дацитами, риолитами. Здесь они также об-
разуют комплексы параллельных меридиональ-
ных даек, что указывает на условия растяжения.
Таким образом, в Западно-Мугоджарской зоне и
Иргизском синклинории выведены на поверх-
ность Земли глубокие уровни Магнитогорского
мегасинклинория, что могло произойти только в
случае вертикального поднятия на примерно
5‒8 км и последующей эрозии комплекса палео-
зойских пород Мугоджар.

Подобная зональность также проявлена в Во-
сточно-Уральском поднятии. Метаморфиты ам-
фиболитовой фации на востоке Урала считаются
докембрийскими [62]. Площадь выходов таких
метаморфических комплексов в Восточных Му-
годжарах превышает 10 тыс. км2, что больше, чем
во всех остальных районах Урала, но в Восточных
Мугоджарах отсутствуют наиболее молодые поро-
ды Восточно-Уральского поднятия – не деформи-
рованные раннепермские гранитные массивы
(эталоном является Джабыкский плутон [66]). По
нашему мнению, эти гранитные массивы в Во-
сточных Мугоджарах эродированы, а на дневную
поверхность выведены находившиеся под ними
амфиболит-гнейсовые толщи. Относительный
вертикальный подъем Восточных Мугоджар по
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сравнению с Восточно-Уральским поднятием со-
ставляет 5‒8 км.

В соответствии с геофизическими данными
сейсмопрофиля “УРСЕЙС-95”, проведенным в
северной части Южного Урала, под Джабыкским
массивом была выявлена слоистая сейсмопачка,
полого падающая на восток, мощностью ~15 км
с верхней границей на глубинах 2‒10 км, сложен-
ная метаморфическими толщами, сходными с
метаморфическими комплексами Восточных
Мугоджар [46, 66]. Меридиональный профиль
ГСЗ “Нижняя Тура–Орск” был проведен на севе-
ре по Тагильскому, а на юге – по Магнитогорско-
му мегасинклинориям [10]. Южные 170 км про-
филя пересекли зону перехода от Южного Урала
к северным Мугоджарам. В пределах 170-ти кило-
метрового отрезка профиля в южном направле-
нии происходит подъем поверхностей главных
сейсмоструктурных этажей на 8‒12 км для разных
сейсмограниц [10] (рис. 15).

В западном секторе Южного Урала, начиная с
юга под влиянием Прикаспийской впадины, в на-
правлении на север идет постепенный подъем с
выводом на уровень современного эрозионного
среза все более древних комплексов, сначала оса-
дочных (на юге – палеозойских толщ, а затем ‒ ри-
фейских толщ Башкирского мегантиклинория), а
на севере Южного Урала ‒ метаморфических.

Общая вертикальная амплитуда поднятия се-
вера западного склона Южного Урала, по сравне-
нию с его южной частью, составляет 12‒15 км.
Таким образом, вертикальные движения, обусло-
вившие наблюдаемую субширотную зональность
Урала, на юге региона происходили разнонаправ-
ленно в его западном и восточном секторах. Это
должно было приводить к срывам с вращением по
границе между этими секторами, т.е. по плоско-
сти Главного Уральского глубинного разлома (см.
рис. 15).

Мезо‒кайнозойская история Урала распада-
ется на три этапа [24, 46, 64, 66]:

‒ триасово‒раннеюрский, начавшийся с
пост-орогенного растяжения и рифтогенеза и за-
кончившийся локально проявленными древне-
киммерийскими складчато-сдвиго-надвиговыми
дислокациями;

‒ среднеюрско‒миоценовый (платформен-
ный), в который происходил ряд трансгрессий и
регрессий, вызванных эвстатическими колебани-
ями уровня моря, и сформировался обширный
пенеплен;

‒ плиоцен‒четвертичный (внутриконтинен-
тальный орогенез), в котором орогенические
движения начались в плиоцене и в настоящее
время Урал представляет собой активный внут-
риконтинентальный ороген, формирующийся в
условиях общего северо-западного‒юго-восточ-
ного сжатия.

Только во время первого и третьего этапов гео-
динамической активности могли произойти под-
нятия, обусловившие субширотную зональность.
Данные указывают на первый из этих этапов [16]:

• Западный и восточный секторы Южного
Урала претерпели разнонаправленные верти-
кальные движения и плоскостью вращения для
них был Главный Уральский глубинный разлом
(ГУГР). Но ГУГР в районе села Шубино, Орен-
бургской области (51°40′3″ с.ш.; 57°57′33″ в.д.) пе-
рекрыт позднемеловыми морскими осадками,
трансгрессивно залегающими на максютовском
эклогит-глаукофансланцевом комплексе. Следо-
вательно, породы максютовского комплекса были
к этому времени выведены к поверхности Земли,
и в пост-меловое время существенные движения
по Главному Уральскому разлому отсутствовали.

• Эти данные находятся в соответствии с ана-
лизами треков распада в апатитах и цирконах,
указывающими на то, что обнаженные породы на
Южном Урале, остывали в триасе‒ранней юре,
хотя в Башкирском антиклинории в плио-
цен‒четвертичное время вертикальные движе-
ния пород продолжались [46, 79].

Отмечаемые субширотные структуры Урала
были обусловлены сжатием в направлении се-
вер‒юг. Формирование триасовых грабенов Ура-
ла было вызвано субширотным растяжением.
Сжатие в направлении север‒юг и растяжение на
запад‒восток реализуются в едином глобальном
поле напряжений. Таким образом, можно пред-
полагать, что этап триасового субширотного рас-
тяжения сопровождался мощным импульсом
сжатия в направлении север‒юг. По данным [74]
в раннем триасе субширотных ступеней еще не
было. В ранней юре преобладало сжатие в на-
правлении запад‒восток [46, 64]. Следовательно,
образование поднятий земной коры, сформиро-
вавших субширотную зональность Урала, про-
изошло преимущественно в среднем-позднем
триасе. К образованию до-мезозойских полезных
ископаемых Урала его субширотная зональность
имеет косвенное отношение, но знание глубины
эрозионного среза в конкретных районах имеет

Рис. 14. Схема геологических структур, секущих Урал (по данным [5, 7, 16, 36, 37, 69, 74], с изменениями и дополне-
ниями).
1 – зоны поднятий северо-западного простирания; 2 – границы широтных структур: а – провинций, б – регионов;
3 – субширотные тектонические нарушения Тагило-Магнитогорского синклинория; 4 – предполагаемые границы
погребенного древнего поднятия; 5 – субширотные зоны тектонических поднятий; 6 – оси главных новейших струк-
тур; 7 – оси структур допалеозойского фундамента: а ‒ положительных, б ‒ отрицательных; 8 – изолинии (км) поверх-
ности рельефа верхней мантии Урала и сопредельных территорий
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значение для оценки металлогении. Для наиболее
молодых полезных ископаемых – нефти, газа и
россыпных месторождений, субширотная зо-
нальность Урала крайне важна.

ТИМАНСКИЙ ЦИКЛ НА УРАЛЕ
Тиманский роген (тиманиды) является по вре-

мени и частично по месту развития предшествен-
ником уральского. Разрезы осадочных пород и
интрузии Урала, вовлеченные в тиманскую оро-
гению, отделены в разрезах снизу от архей-
ско‒раннепротерозойских и сверху ‒ от палео-
зойских комплексов структурными и стратигра-
фическими несогласиями. При этом площадные
границы тиманид и уралид не совпадают. На юж-
ной половине Урала западная граница уралид
проходит западнее границы тиманид, но парал-
лельно ей, тогда как к северу от Плюдова кряжа
тиманиды резко расширяются на запад, образуя
структуры Тиманского кряжа и фундамент Тима-
но-Печорской синеклизы, в то время как урали-
ды на западе ограничиваются Уральским кряжем
и его ответвлениями.

Тиманский ороген назывался по-разному.
Н.П. Херасков [68], после его работ в составе ака-
демической экспедиции на Полярном Урале,
предложил выделять на Урале “доуралиды”. Наи-
более часто, вслед за Н.С. Шатским [71], исполь-
зовался термин “байкалиды”, который надолго,
но не навсегда, утвердился в качестве практиче-
ски единственного термина для обозначения это-
го складчатого сооружения. Однако, в 1937 г.
Н.С. Шатский [71] предложил термин “тимани-
ды” для применении к древним складчатым
структурам Тимана, прослеживающимся на Юж-
ный Урал. Впоследствии он изменил свои пред-
ставления, предложив новую трактовку Тиман-
ского складчатого сооружения, в качестве инвер-
сированного авлакогена, возникшего на блоках
более древней докембрийской коры, которые ра-
нее являлись частью архейско‒палеопротерозой-
ского ядра Европы [71].

Представление об авлакогене исходило из не-
подтвержденных сведений о древней жесткой
глыбе Пыткова Камня в Большеземельской тундре,
отклонившей к востоку складчатые структуры
Урала. Тем не менее, начиная с 1960-х гг., геофи-
зические исследования, в частности, ‒ изучение

потенциальных полей и бурение на территории
предполагаемого Пыткова Камня позволили сде-
лать вывод, что Тиман не является авлакогеном,
это ‒ часть орогена [45, 85].

По этим причинам и согласно приоритету ис-
пользования только термин тиманиды был пред-
ложен как альтернатива байкалидам [45]. Этот тер-
мин затем был подхвачен международной группой
исследователей в рамках проекта “ТИМПЕБАР” и
стал широко безальтернативно применяться [85].

По типу материальных комплексов, характеру
структур и особенностям развития тиманиды
можно разделить на экстерниды и интерниды [46].

Экстерниды тиманаид

Экстерниды тиманаид включают Башкир-
ский, Кваркушский и Тиманский антиклинории.
Геодинамическое развитие южной части запад-
ного склона Урала в рифее и венде в пределах
Башкирского и Кваркушского антиклинориев
уралид, хорошо изучено [30, 46]. Большая часть
этого чрезвычайно длительного периода может
быть охарактеризована как развитие глубокого
эпикратонного осадочного бассейна, отчасти в
условиях аридного климата, осложненное и, в
определенной мере, обусловленное эпизодами
рифтогенеза около 1700, 1385–1350, 730–610 млн
лет назад, рифтогенез был связан с эпизодами
плюмовой активности [87]. Основным источни-
ком терригенного материала для этого осадочно-
го бассейна в рифее был поднятый на поверх-
ность кристаллический фундамент кратона.
Только в венде 600–550 млн лет назад, источник
терригенного материала кардинально сменился и
начала формироваться моласса в виде вендской
ашинской серии и ее аналогов, поскольку значи-
тельная (восточная) часть бассейна испытала
коллизию, орогенез, метаморфизм (локально –
до эклогитовой и глаукофансланцевой фации) и
на ее месте возник складчатый пояс тиманид –
возрастной аналог кадомид. Складчатая область
прослеживается на Тиман, в фундамент Тимано-
Печорского бассейна и на север уральской терри-
тории, испытывая при этом сильнейшую вирга-
цию (рис. 16). В связи с этим на севере Урала про-
стирания тиманид и уралид не совпадают, и
тиманский этаж проявляется в структурах уралид
в виде нарушений их линейности, появлении ко-

Рис. 15. Геодинамическая схема Южного Урала (по данным [16], с изменениями и дополнениями).
1 ‒ Предуральский прогиб; 2 ‒ Западно-Уральская мегазона; 3 ‒ рифейские терригенно-карбонатные толщи Баш-
кирского антиклинория; 4 ‒ метаморфические толщи высокобарического максютовского комплекса (девон); 5 ‒
палеозойские островодужные комплексы Магнитогорского синклинория; 6‒7 – Восточно-Уральское поднятие:
6 – метаморфические толщи (зеленосланцевая и амфиболитовая фации), 7 – позднепалеозойские граниты главной
гранитной оси Урала; 8 – палеозойские толщи Зауральской мегазоны; 9‒10 – профиль ГСЗ “Нижняя Тура–Орск”:
9 – положение данного профиля на Южном Урале, 10 – главные сейсмические границы: а ‒ индексы, б ‒ скорость
продольных волн, по [10]; 11 – местоположение сейсмотрансекта “УРСЕЙС-95”; 12 – пост-палеозойские поднятия
земной коры на: а ‒ 4‒5 км, б ‒ >8 км; 13 – опускания земной коры; 14 – вращение по плоскости Главного Ураль-
ского глубинного разлома
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Рис. 16. Схема тектоники тиманид (по [46], с изменениями и дополнениями). Обозначены (арабские цифры): 1–4а ‒ ар-
хейский и палеопротерозойские блоки: 1 ‒ Марун-Кеу, 2 ‒ Харбей, 3 ‒ Няртинский, или Николайшорский (ядро Хобе-
изского купола), и Неркаюский, 4 ‒ Тараташский и Александровский; 4а – Микулкинское поднятие на Канине Камне;
5–7 ‒ фрагментированные и метаморфизованные офиолиты Главного Уральского разлома в структурах: 5 ‒ Ильмено-
Сысертский купол, 6 ‒ максютовском комплекс, 7 ‒ эбетинском комплекс; 8‒9 ‒ протерозойские офиолитовые сутуры:
8 ‒ Манюкуюская (в поднятии Енгане-Пе), 9 ‒ предполагаемая Дзеля–Парус‒ Шорская; 10 — Маньхамбовский купол;
11‒12 ‒ антиклинории: 11 ‒ Вогульский; 12 ‒ Башкирский.
1–3 ‒ кратон Балтики: 1 ‒ области архейской складчатости, переработанные протерозойскими деформациями и мета-
морфизмом, 2 ‒ раннепротерозойские складчатые пояса, 3 ‒ рифейские авлакогены; 4–17 ‒ тиманиды (доуралиды, ка-
домиды): 4 ‒ антиклинории, 5 ‒ синклинории, 6 ‒ предгорный прогиб, заполненный молассой, 7 ‒ нерасчлененная об-
ласть, 8 ‒ архейское (Тараташское) поднятие, 9 ‒ раннепротерозойские поднятия на Урале, 10 ‒ офиолитовая сутура
(Енгане-Пе); 11 ‒ предполагаемая офиолитовая сутура (Парус-шор и Дзеля-ю), 12 ‒ предполагаемые докембрийские
офиолиты неясной структурной позиции, 13 ‒ граница шельфовых и глубоководных фаций верхнего рифея на Тимане,
14 ‒ западная граница развития регионального тиманского метаморфизма (зеленосланцевого и выше), 15 ‒ граниты (не-
расчлененные), 16 ‒ известково-щелочные вулканиты, 17 ‒ базальтоиды и контастно-дифференцированные вулкани-
ты; 18 ‒ каледониды; 19 ‒ разломы; 20‒21 ‒ границы уралид: 20 ‒ Главный Уральский разлом, 21 ‒ внешняя граница
уральского форланда
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сых поперечных структур и выходит на поверх-
ность в Центрально-Уральской зоне, будучи ча-
стично искажен уральскими деформациями.

Экстерниды сопровождаются с запада и юго-
запада полосой развития вендской молассы, ко-
торые являются аналогом фанерозойских крае-
вых прогибов. В пределах экстернид прослежива-
ется западная граница распространения метамор-
физма, сопровождавшего тиманскую орогению,
включая высокобарические комплексы Кварку-
ша и Маярдакского антиклинория [91]. В преде-
лах Тимана, не искаженного деформациями ура-
лид, прослеживается также граница мелководных
и глубоководных фаций рифея, на Урале глубоко-
водные фации рифея не сохранились из-за ин-
тенсивного надвигания. Данные фации особенно
полно представлены рифейскими разрезами Ка-
нина камня. Там же описан единственный на Ти-
мане и в фундаменте Тимано-Печорской впади-
ны выход раннепротерозойского метаморфиче-
ского фундамента экстернид в виде поднятия
Микулкина мыса, где породы амфиболитовой
фации датированы по пробе циркона, конкор-
дантный возраст которой равен 1948 ± 15 млн лет,
который был интерпретирован как возраст ран-
него этапа метаморфизма пород [48].

На территории экстернид и смежной части Во-
сточно-Европейской платформы намечается ряд
магматических комплексов и соответствующих со-
бытий предположительно плюмовой природы [87]:

‒ 1750 млн лет (навышская свита);
‒ 1385‒1380 млн лет (машакская свита);
‒ 710‒730 млн лет (игонинская свита);
‒ 685‒665 млн лет (кирябинская свита).
Присутствие глубоководных рифейских разре-

зов может свидетельствовать о существовании ре-
ликтов батиальной зоны окраины континента
Балтика. Тогда придется допустить, что граница
экстернид и интернид проходит непосредственно
восточнее Канина камня и представляет собой
криптосутуру.

Интерниды тиманид
Интерниды тиманид отличаются ограничен-

ным присутствием меланжированных офиолитов
в виде Манюкуюской офиолитовой сутуры на
поднятии Енгане-пе Дзеляюской сутуры и широ-
ким развитием эпиконтинентальных структур с
надсбдукционными комплексами. Надсубдукци-
онный характер гранитоидов I-типа и вулканиче-
ских комплексов из кернов глубоких скважин,
достигших фундамента в Тимано-Печорской де-
прессии в Ижемской, Печорской и Большезе-
мельской зонах, был показан на основании их
петро-геохимических характеристик [67, 85].
Данные абсолютного возраста по цирконам полу-
чены в интервале от 695 ± 19 до 515 ± 8 млн лет
(рифей‒кембрий с преобладанием венда). При

этом в той части интернид, которые выходят на
поверхность в Центрально-Уральской зоне севе-
ра Урала, широко рарзвиты А-граниты, связан-
ные с ними габброиды Маньхамбовского ком-
плекса и комагматичные им контрастные вулка-
ниты, предположительно плюмовой природы [87].

Рис. 17. Схема геодинамического развития Урала в
палеозое.
Обозначено: Рп ‒ Русская платформа; КК – Казах-
станский континент; С ‒ Сакмарская зона; М ‒ Му-
годжарский (Восточно-Уральский) микроконтинент;
Д ‒ Денисовская вулканогенная зона; З ‒ Заураль-
ская мегазона; Г – Главный Уральский глубинный
разлом; И ‒ Ирендыкская островная дуга; Маг –
Магнитогорская вулканогенная зона; К ‒ Крака;
Пу ‒ Предуральский прогиб.
Показаны (стрелки) направление движений.
1 ‒ континентальная земная кора; 2 ‒ интенсивно де-
формированная земная кора; 3 ‒ базальтоиды океа-
нической коры, андезитоиды островных дуг; 4 – ме-
таморфизованные породы (преимущественно в зонах
субдукции); 5 ‒ островные дуги; 6 – осадочные ком-
плексы; 7 ‒ аккреционные призмы; 8 ‒ граниты глав-
ной гранитной оси Урала; 9‒10 ‒ мантия: 9 ‒нор-
мальная, 10 ‒ аномальная
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Они имеют преимущественно кембрийский воз-
раст и ассоциируются с этапом, предшествовав-
шим заложению Палеоуральского океана.

На севере Урала, несмотря на линейность его
структур, выражена его поперечная зональность,
которaя находится влиянием докембрийского
структурного плана.Это влияние показывают:

‒ расширение и сужение зон, прежде всего,
Центрально-Уральской зоны с образованием Ля-
пинского, Харбейского и Марункеуского анти-
клинориев;

‒ возникновение в пределах Западноураль-
ской зоны поднятий Енган-пе и Манитанырд-
ского с относительно слабо выраженной линей-
ностью, складчатых ответвлений в пределах гряд
Чернышова и Чернова Предуральского прогиба;

‒ резкое изменение простирания складчатых
структур обнаженного Урала в виде складчатой
системы Пай-Хоя.

Субширотные простирания, фиксируемые маг-
нитными аномалиями в фундаменте на западном
склоне Урала вызваны тиманидами [46].

Как и в экстернидах, орогенический этап в
позднем венде‒начало кембрия сопровождается
образованием обломочной, полимиктовой мо-
лассы, но здесь она размещается в межгорных
прогибах – Лаптопай на Приполярном Урале и
Енганепей на Полярном Урале. Дорифейские ме-
таморфические комплексы, подстилающие вул-
каногенно-осадочные рифейские комплексы ин-

тернид, выходят на поверхность только в подня-
тиях Центрально-Уральской зоны [47].

Комплексы дорифейского этажа обнажены на
Приполярном и Полярном Урале в ядрах куполо-
видных поднятий и крупных антиклинальных
структур Центрально-Уральской зоны:

‒ няртинский комплекс, или николайшорская
свита (Хобеизский купол);

‒ неркаюский комплекс (северо-восток Ля-
пинского антиклинория уралид);

‒ харбейский комплекс (Харбейский антикли-
нории, или Собское поперечное поднятие);

‒ марункеуский комплекс (Марункеуский ан-
тиклинорий).

Кроме того, выявлены хараматолоуский и ма-
лыкский метаморфические комплексы, которые
в окружении офиолитов обнажаются восточнее,
предположительно принадлежащие докембрий-
ским этажам.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
В Уральском цикле развития орогена можно

выделить следующие этапы, отчасти накладыва-
ющихся один на другой вследствие диахронности
однотипных процессов (рис. 17, рис. 18).

I. Континентальный рифтогенез (кембрий‒ран-
ний ордовик). Общее поднятие региона, затем
формирование всеуральского рифта. Снизу-
вверх и с запада на восток постепенно увеличива-

Рис. 18. Размыв и угловое несогласие между каменноугольными вулканогенными толщами с прослоями скарнирован-
ных известняков и горизонтально залегающими меловыми и кайнозойскими терригенными отложениями (Соколов-
ский карьер Соколово-Сарбайского железорудного месторождения (Казахстанское Зауралье) (52°59′33.7″ с.ш.
63°10′40.8″ в.д.).
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ется объем вулканитов и уменьшается их щелоч-
ность.

II. Океанический спрединг (средний-поздний
ордовик). Спрединг и формирование офиолитов
на Урале началось в раннем ордовике и продол-
жилось в позднем флосском веке. Это доказыва-
ют конодонтовые датировки акайской, сугралин-
ской, низов поляковской, денисовской толщ то-
леитовых базальтов Южного Урала, мощностью
до 2.5 км, где в прослоях яшм снизу-вверх уста-
новлены следующие комплексы конодонтов:
Periodon flabellum – P. aculeatus zgierzensis; Periodon
aculeatus aculeatus – P. aculeatus zgierzensis – Pygo-
dus serrus; Periodon aculeatus aculeatus – Pygodus an-
serinus. Это дает основания считать, что спрединг
продолжался 25‒30 млн лет, ширина ордовик-
ского Уральского палеоокеана составляла 600‒
800 км.

III. Островодужный этап (поздний ордовик‒
ранний карбон). Восточный сектор Урала состоит
из двух главных разновозрастных островодужных
террейнов, имеющих схожее строение:

‒ Тагильский (ордовик‒нижний девон);
‒ Магнитогорский (нижний девон‒карбон).
Однако в западной части Тагильского террей-

на на поверхность выведены глубинные магмати-
ческие надсубдукционные комплексы, представ-
ленные массивами Платиноносного пояса. Наличие
невскрытого габброидного пояса в Магнитогор-
ском террейне можно предполагать по уровню
гравитационных полей.

IV. Ранний коллизионный этап (поздний девон‒
ранний карбон). Произошло столкновение Маг-
нитогорской островной дуги и пассивной окраи-
ны континента Лавруссия. Направление колли-
зии было косым северо-западным.

V. Поздний субдукционный этап (субдукция коры
реликтовых океанических впадин Палеоуральского
океана (ранний карбон‒башкирский век)). Аккре-
ция Зауральской зоны и субдукция океанической
коры происходила под Восточно-Уральскую зону,
что привело к формированию тоналит-гранодио-
ритовой компоненты Главной гранитной оси
Урала и мощному надсубдукционному вулканиз-
му в восточных зонах Урала. Судя по прекраще-
нию субдукционного магматизма и изменению
палеогеографической обстановки, в позднебаш-
кирском веке произошел переход к коллизии.

VI. Коллизия континентов Лавруссии и Казах-
стании. Коллизия и орогенез, развившийся как
следствие коллизии, выразились в постепенном
исчезновении осадконакопления с территории всех
зон Урала, расположенных к востоку от Главного
Уральского разлома. В предпермское и пермское
время эти зоны становятся областями интенсив-
ной эрозии, поставлявшими терригенный мате-
риал в Предуральский краевой прогиб, мигриро-
вавший на запад перед фронтом западновергентных
надвигов. Одновременно под Восточно-Ураль-

ской и Зауральской зонами возникает мощная
система восточных надвигов, погрузившихся до
границы Мохо. Увеличение вследствие этого
мощности коры в Восточно-Уральской зоне при-
вело к смене надсубдукционного гранитного маг-
матизма на анатектический.

VII. Этап ограниченного пост-коллизионного
растяжения и суперплюмового магматизма (триас).
На данном этапе происходило формирование си-
стемы сбросов, угленосных грабенов Урала, по-
явление базальтов Зауралья и Полярного Урала.
По последним изотопным данным, мощный
трапповый вулканизм начался почти одновре-
менно на огромной территории от Урала до Цен-
тральной Сибири ~250 млн лет и продолжался
в виде затухающих импульсов на протяжении
~20 млн лет.

VIII. Этап орогении (конец ранней юры). Корот-
кий импульс орогении произошел в конце ранней
юры, при этом влияние орогении усиливалось на
севере Урала и стал решающим на о. Пай-Хой и
о. Новая Земля, складчатые области которых и
были сформированы в юре. Триасовые отложе-
ния на юге региона смяты только в пределах его
восточного сектора ‒ Челябинский и другие гра-
бены, где верхнетриасовые и более древние осад-
ки были деформированы и слагали надвиги.

IX. Пост-уральская история развития (юра‒
до наших дней). Данный этап включает субплат-
форменный и нео-орогенический этапы. В тече-
ние первого этапа (мел‒палеоген) происходила
пенепленизация территории, платформенные ме-
зо‒ кайнозойские отложения залегают на палео-
зойских с размывом и угловым несогласием. Глу-
бина эрозии уральского неотектонического соору-
жения с мелового времени составила от 1000 до
2000 м.

Современные Уральские горы возникли на
втором этапе в плиоцен‒четвертичное время под
влиянием деформирующих сил сжатия, распро-
странившихся на отдельные районы Урало-Мон-
гольского складчатого пояса из Альпийско-Гима-
лайской коллизионной зоны.
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Structural and Formation Zones of the Urals Fold Belt (East of Russia): An Overview
K. S. Ivanova, *, V. N. Puchkova

aInstitute of Geology and Geochemistry, Ural Branch of the Russian Academy of Sciences,
str. Akademik Vonsovsky, bld. 15, 620016 Yekaterinburg, Russia

*e-mail: ivanovks55@ya.ru

The authors summarized data on the structural-formational zonality of the Urals. Seven megazones were
studied, into which the Ural fold belt is divided from west to east. The Cis-Ural foredeep, the West Ural
and Central Ural megazones form the paleocontinental sector of the Urals, i.e. the former passive margin
of the Baltic/Laurussia paleocontinent. The Tagil-Magnitogorsk, East Ural, and Trans-Ural megazones
form the paleo-island-arc sector, which is a collage of ophiolites, island-arc, and microcontinental (?) ter-
ranes. The boundary between them is the suture zone of the Main Ural Deep Fault. The authors present
new data on the geochronology of the Bashkir anticlinorium belonging to the Central Ural megazone.
Within the Central Ural megazone, the Paleozoic facies of the continental rise have been identified for the
first time. The Tagil and Magnitogorsk island-arc terranes are compared. The Tagil terrane began its de-
velopment before two cycles of magmatism in it were established. The Magnitogorsk island arc is charac-
terized by the shorter period of formation, gently sloping and less deep erosional cut. The ideas are dis-
cussed, according to which the East Ural megazone was considered a microcontinent of the Madagascar
type ‒ Kazakhstan or Mugodzhar. The previously assumed Proterozoic age of the metamorphites of the
Eastern Urals has remained unproven. The East Ural megazone is a rather young structure, and it is an in-
tegral part of the Urals itself, and not of hypothetical older geological mega-objects. The Urals underwent
the main folding, tectonic accumulation, metamorphism and granitization in the Late Paleozoic. It is
shown that the observed latitudinal zonality of the Urals is caused by different levels of the modern erosion
cut. The vertical movements that determined the observed sublatitudinal zonality of the Urals occurred
mainly in the Middle-Late Triassic and were due to compression in the north–south direction.

Keywords: Urals, geology, tectonics, structural-formational zone, latitudinal zonality, geological history,
Riphean, Paleozoic, Mesozoic



ГЕОТЕКТОНИКА, 2022, № 6, с. 114–124

114

УСЛОВИЯ ФОРМИРОВАНИЯ ПОДНЯТИЯ ПЛЮМОМ,
НЕ ВЫШЕДШИМ НА ПОВЕРХНОСТЬ

© 2022 г.   А. А. Кирдяшкин1, *, А. Г. Кирдяшкин1

1Институт геологии и минералогии им. В.С. Соболева СО РАН,
просп. Академика Коптюга, д. 3, 630090 Новосибирск, Россия

*e-mail: aak@igm.nsc.ru
Поступила в редакцию 10.10.2022 г.

После доработки 02.11.2022 г.
Принята к публикации 11.11.2022 г.

Представлена тепловая и гидродинамическая структура канала плюма малой тепловой мощности,
не вышедшего на поверхность. Приведены соотношения для определения тепловой мощности,
диаметра канала и предельной высоты подъема такого плюма. Вертикальные силы, направленные
снизу вверх, возникают на кровле плюма, вследствие сверхлитостатического давления в расплаве
над кровлей плюма. Представлены соотношения для сверхлитостатического давления и оценена его
величина. Гидродинамические процессы в массиве над кровлей плюма рассмотрены в стационар-
ном приближении с использованием модели высоковязкой ньютоновской жидкости, кровля плюма
принимается шарообразной. Вследствие течения в высоковязком массиве над кровлей плюма обра-
зуется поднятие дневной поверхности. Определена максимальная высота поднятия. Получена зави-
симость высоты поднятия поверхности от горизонтальной координаты для различных моментов
времени. Расчеты показали, что горизонтальный размер основной части поднятия y1 возрастает с
увеличением глубины расположения кровли плюма. Для различных расстояний между осями кана-
лов плюмов ∆y получены профили поднятия в вертикальной плоскости, проходящей через главный
хребет. Такие профили построены для систем из восьми и пяти линейно расположенных плюмов.
Профили поднятия в вертикальной плоскости, нормальной к главному хребту, указывают на суще-
ствование хребтов, оси которых нормальны к главному хребту. Такие хребты образуются в процессе
формирования поднятия, их число равно числу термохимических плюмов, ответственных за обра-
зование поднятия. В случае, когда ∆y > y1, высота главного хребта имеет пилообразный характер.
Расчеты показывают, что параметры поднятия, образованного группой плюмов, близки к парамет-
рам поднятия Кавказа.

Ключевые слова: термохимические плюмы, тепловая мощность, диаметр канала плюма, кровля плю-
ма, сверхлитостатическое давление, высота поднятия, длина основной части поднятия, профиль
поднятия, главный хребет
DOI: 10.31857/S0016853X22060042

ВВЕДЕНИЕ
Поднятие земной поверхности происходит под

влиянием сил, направленных вертикально (снизу
вверх). Проявление этих сил имеет локальный ха-
рактер и обусловлено существованием каналов с
пониженной вязкостью в мантии, по которым про-
исходит более интенсивный перенос энергии [1].
В.В. Белоусов [1] указывал на существование ло-
кальных каналов интенсивного транспорта тепла,
которые позднее были названы плюмами, и под-
черкивал, что эти локализованные источники пе-
реноса энергии являются и источниками верти-
кально направленных сил, образующих поднятия
на поверхности. Вертикальные локализованные
силы создаются термохимическими плюмами, не
вышедшими на поверхность [8]. Мантийный тер-

мохимический плюм зарождается на границе яд-
ро-мантия в локальной области, где химическая
добавка, понижающая температуру плавления
нижней мантии, имеет повышенную концентра-
цию с2, при которой температура плавления пони-
жается до Тпх < Т1, где Тпх – температура плавления
при наличии химической добавки и Т1 – темпера-
тура границы ядро–мантия [6, 20]. Температура
плавления Тпх = Тпс – kc2, где Тпс – температура
плавления мантии в отсутствии химической до-
бавки и k [°C/%] – снижение температуры плав-
ления при увеличении концентрации химической
добавки на один процент. Такой плюм возникает
вследствие физико-химического взаимодействия
химической добавки с мантийным веществом, и
поэтому называем его термохимическим плюмом

УДК 551.2,551.14,536.25
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[3, 6, 20]. В численном моделировании мантий-
ные термохимические плюмы рассматриваются
как восходящие свободноконвективные потоки
(термики) с учетом изменений плотности, вы-
званных изменениями состава [10, 11, 26–28, 32].
Отличия модели термохимического плюма от чис-
ленных моделей формирования восходящих сво-
бодноконвективных потоков (термиков) в мантии
подробно изложены в статье [20].

Химические неоднородности, плотность кото-
рых меньше плотности жидкого внешнего ядра,
скапливаются на границе ядро–мантия. При фи-
зико-химическом взаимодействии с веществом
мантии они понижают температуру плавления
ниже температуры на границе ядро–мантия. Со-
гласно [3, 6], источниками химической добавки
могут быть реакции железосодержащих минера-
лов нижней мантии с водородом или метаном,
выделившихся на ядро–мантийной границе.
Большое количество CO2 (до 12.8–20.5%) в извер-
женных породах алмазоносных плюмов указывает
на наличие химической добавки [7]. Извержение
таких плюмов имеет взрывообразный характер,
что указывает на большое содержание СО2, но ко-
личественно оценить его достаточно сложно [5].
Тепловую мощность на подошве термохимиче-
ского плюма можно оценить по удельному массо-
вому потоку магматического расплава, изливше-
гося на поверхность [4]. При этом неучтенными
остаются плюмы, не вышедшие на поверхность.

В ряде работ с использованием геологических
данных обосновывается утверждение, что подъем
мантийного плюма вызывает образование под-
нятий земной поверхности [16, 18, 21, 33]. Подня-
тия поверхности, наряду с рифтообразованием и
крупными магматическими провинциями, явля-
ются одним из основных индикаторов деятель-
ности мантийных плюмов [22]. Крупномасштаб-
ные поднятия земной коры, связанные с появле-
нием мантийного плюма у основания литосферы,
были зарегистрированы в летописях осадочных
пород позднеархейского‒кайнозойского возрас-
та из разных районов земного шара [30]. Макси-
мальные высоты континентальных плато, свя-
занных с континентальными горячими точками,
варьируют от 800 м до 4070 м. Дж. Шенгер [33]
отмечал, что плюмы могут приводить к конти-
нентальному рифтогенезу за счет увеличения по-
тенциальной энергии части литосферы, которая
впоследствии высвобождается вдоль одного или
нескольких рифтов. При этом наличие предриф-
тового поднятия является довольно надежным
индикатором наличия плюма под ним [33].

В исследованиях, посвященных моделирова-
нию плюм-литосферных взаимодейстий, проис-
хождение плато, связанных с горячими точками,
объяснялось двумя различными механизмами.
В аналитической и численной моделях [19, 29]

образование поднятий связывалось с конвектив-
ным утонением (термальной эрозией) литосфе-
ры. При этом в качестве мантийного плюма
выступает восходящий свободноконвективный
поток в мантии. В модели конвекции [35, 36] под-
нятия формируются вследствие того, что восхо-
дящий конвективный поток динамически подни-
мает плиту над ним. В численных моделях взаи-
модействия литосферы с мантийным плюмом,
поднявшимся к ней, вводится стратифицирован-
ная литосфера со сложной реологией [14, 15].
В 3D сферических численных моделях исследует-
ся взаимосвязь между наблюдаемыми на поверх-
ности явлениями (динамической топографией,
аномалиями геоида) и физическими свойствами
плюма и литосферы [34].

Проведено лабораторное моделирование подъ-
ема плюмов, представляющих собой стартующие
плюмы (тепловые и композиционные). В экспе-
риментах изучается поведение легких низковязких
капель (композиционных диапиров) при всплы-
вании к свободной поверхности или горизон-
тальной жесткой пластине [24]. В лабораторном
моделировании тепловых стартующих плюмов
модельный плюм, непрерывно подпитываемый
низковязкой легкой жидкостью, представляет со-
бой голову большого размера с тонким питаю-
щим каналом. Утверждается, что тепловая анома-
лия, вызванная появлением головы теплового
стартующего плюма под континентальной корой,
приводит к подъему, предшествующему вулканиз-
му [17, 25]. В работе [8] показано, что под воздей-
ствием плюмов, не вышедших на поверхность,
могут формироваться крупные поднятия в виде
горных хребтов и плато.

В настоящей статье исследуются плюмы с теп-
ловой мощностью, меньше предельной тепловой
мощности N1, при которой плюм выходит на по-
верхность. Такие плюмы поднимаются от границы
ядро–мантия, достигают предельной высоты хпр
и останавливаются в литосфере. Это плюмы ма-
лой тепловой мощности [8]. Целью нашего иссле-
дования является определение влияющих сил и
процессов и анализ условий образования подня-
тия дневной поверхности, в которые входит:

‒ расположение плюмов, не вышедших на по-
верхность;

‒ процесс формирования поднятия;
‒ структура поднятия;
‒ влияние вязкости массива над кровлей плю-

ма на время образования поднятия;
‒ влияние глубины расположения кровли

плюма на горизонтальный размер поднятия.

СТРУКТУРА ПЛЮМА МАЛОЙ МОЩНОСТИ
Термохимические плюмы зарождаются на гра-

нице ядро–мантия при понижении температуры



116

ГЕОТЕКТОНИКА  № 6  2022

А. А. КИРДЯШКИН, А. Г. КИРДЯШКИН

плавления в локализованной области повышен-
ной концентрации легких химических добавок на
8°С–15°С [4, 20]. Плюм выплавляется от границы
ядро‒мантия до высоты ~90 км как термохими-
ческий и далее он выплавляется в мантии как теп-
ловой [2].

На основании лабораторного моделирования
показано [2], что канал плюма представляет со-
бой систему конвективных ячеек (рис. 1). Ячейки
разделены сужениями канала, возникающими
вследствие кристаллизации расплава. Диаметр
сужений dс = 0.5d, где d – диаметр канала плюма.
Ячейки медленно перемещаются вверх по каналу
плюма.

При выплавлении канала объем расплава ста-
новится больше объема твердого массива, и, как
показали экспериментальные исследования [20],
избыточный объем расплава скапливается у по-
дошвы плюма. В поперечном сечении канал плю-
ма не строго цилиндрический, и отношение его
большего диаметра к меньшему составляет ~1.5.
При анализе теплообмена принималось среднее
значение диаметра, постоянное по высоте канала,
как это следует из экспериментального модели-
рования. Опускной свободноконвективный поток
расположен по периметру канала плюма. Подъ-
емный свободноконвективный струйный поток,
диаметр которого много меньше диаметра кана-

Рис. 1. Схема канала плюма, поднявшегося (выплавившегося) от границы ядро–мантия до предельной высоты xпр,
профили скорости течения в высоковязком массиве над кровлей плюма, не вышедшего на поверхность, и поднятие
поверхности, сформировавшееся вследствие движения в массиве над кровлей плюма.
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ла, может переходить от одной стенки канала на
другую в месте сужения канала. Тепловая мощ-
ность N на подошве плюма определяется по ин-
тенсивности теплообмена на горизонтальной по-
верхности в большом объеме жидкости в услови-
ях свободной конвекции [6]:

(1)

где ∆Ts – перепад температуры в пограничном
слое на подошве плюма, β – коэффициент тепло-
вого объемного расширения расплава в канале
плюма, g – ускорение силы тяжести, ν – кинема-
тическая вязкость расплава, λ – коэффициент
теплопроводности, а – коэффициент температу-
ропроводности. Из соотношения (1) получаем
диаметр канала плюма:

(2)

Тепловая мощность N затрачивается на плав-
ление в период подъема кровли плюма и отводит-
ся от поверхности канала плюма в окружающий
массив:

(3)

где Nпл – тепловая мощность, затрачиваемая на
плавление, Nx – тепловая мощность, отводящая-
ся от канала плюма в окружающий массив.

Предельная высота подъема плюма х = хпр (см.
рис. 1) достигается при N = Nx,пр, т.е. при устано-
вившемся режиме кондуктивного теплообмена
между каналом плюма и окружающей мантией.
Согласно [9] время, за которое наступает устано-
вившейся режим кондуктивного теплообмена,
равно tc = 1.27d2/a. Например, при d = 1.016 × 104 м
и а = 10–6 м2/c получаем tc = 4.2 млн лет. При t > tc
тепловая мощность, отдаваемая окружающей ман-
тии каналом плюма высотой xпр [8],

(4)

где ∆T = Тпл – Т0 – перепад температуры между
границей канала и окружающей мантией, усред-
ненный по х, Тпл – температура границы канала
плюма, Т0 – температура окружающей мантии.

Предельная высота подъема плюма, согласно
соотношению (4):

(5)

Таким образом, высота массива над кровлей плю-
ма, достигшего предельной высоты своего подъ-
ема и остановившегося в литосфере, определяет-
ся из соотношения:

(6)

= πλ Δ β ν4 3 1 32
s0. )0 (45 ,N d T g a

( )

( )

 
ν =  

 λΔ β 

1
21

3

4 1
3 3S

7.077
.

N a
d

T g

= +пл ,xN N N

= πλΔ,пр пр0.5 ,хN Tx

= πλΔпр 2 .х N T

= − = − πλΔпр 2 ,Х Н х Н N T

где Н = 2.88 × 106 м – расстояние от границы ядро–
мантия до дневной поверхности.

ХАРАКТЕРИСТИКИ 
СВЕРХЛИТОСТАТИЧЕСКОГО ДАВЛЕНИЯ

На подошву термохимического плюма, распо-
ложенную на границе ядро‒мантия, воздействует
литостатическое давление, характерное для этой
границы (см. рис. 1). Расплав в канале плюма
имеет температуру Тр, бóльшую, чем окружающая
мантия (Тр > Т0). В дальнейшем будем использо-
вать среднее по высоте канала плюма значение
перепада температуры ΔТ = Тр – Т0. Разность
плотностей между окружающей мантией и рас-
плавом Δρ = ρ0βΔТ, где ρ0 – среднее значение
плотности окружающей мантии. В этом случае
сверхлитостатическое давление на кровле плюма,
не вышедшего на поверхность,

(7)

Ячейки в канале плюма разделены сужениями,
радиус которых Rс = 0.5dс. Радиус кровли плюма,
не достигшего поверхности, приблизительно ра-
вен радиусу канала (и подошвы) плюма [8]. Ради-
ус канала плюма R = 0.5d.

С учетом влияния сужений канала плюма
сверхлитостатическое давление на его кровле
определяется из соотношения:

(8)

Сила давления на кровлю плюма, направленная
снизу вверх, F = ΔPπR2.

Из равенства (8) следует, что для Rc = 0.5R и
значений параметров: ρ0 = 4500 кг/м3, хпр = Н – Х =
= 2850 км (Х = 30 км), β = 2 × 10–5 1/°С и ΔТ =
= 440°С, сверхлитостатическое давление на кров-
ле плюма ∆Р = 2.77 × 108 Па для d = 1.016 × 104 м
и сила давления F = 2.24 × 1016 Н.

Таким образом, вертикальные силы, направ-
ленные снизу вверх, возникают на кровле плюма,
не вышедшего на поверхность, вследствие сверх-
литостатического давления в расплаве над кров-
лей плюма.

СООТНОШЕНИЕ СКОРОСТИ ПОДЪЕМА 
МАССИВА НАД КРОВЛЕЙ ПЛЮМА 
И КРИСТАЛЛИЗАЦИИ РАСПЛАВА

При подъеме кровли плюма под действием си-
лы давления F и ее смещении в область понижен-
ных температур, так как ∂Т/∂х < 0, происходит
кристаллизация расплава на кровле плюма и от-
вод тепла от кровли плюма в окружающий массив
в условиях нестационарной теплопроводности.
Под действием сверхлитостатического давления
∆Р происходит подъем кровли плюма со скоро-

Δ = ρ βΔ0 пр.P Тgx

Δ = ρ βΔ 2
0 пр c ) .(Р Тgx R R
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стью U. При подъеме кровли плюма за время τ на
высоту Uτ и кристаллизации слоя толщиной δ =
= Uкристτ отводится тепло

(9)

где Uкрист – скорость кристаллизации на кровле
плюма, В – теплота плавления, ρм – плотность
массива над кровлей плюма при х < хпр.

В геологических масштабах времени можно
принять, что температура на кровле плюма повы-
шается мгновенно до температуры плавления в
момент начала подъема кровли плюма под дей-
ствием силы давления F. Для таких условий полу-
чено решение для количества тепла, переданного
от кровли плюма в окружающую мантию за время
τ = δ/Uкрист [8]:

(10)

Из равенства Qкрист = Q, используя соотноше-
ния (9) и (10), находим

(11)

При значениях параметров: λ = 3.5 Вт/м°С,
Тр – Т0 = 300°С, а = 10–6 м2/с, ρм = 3200 кг/м3, В =
= 2.1 × 105 Дж/кг из соотношения (11) получаем
Uкрист = 3.1 × 10–6 δ–1. Тогда для δ = 0.1–10 м нахо-
дим Uкрист = 3.1 × 10–5 – 3.1 × 10–7 м/с. Средняя ве-
личина скорости подъема кровли плюма под дей-
ствием силы сверхлитостатического давления U =
= 6.4 × 10–11 м/с [8], то есть, Uкрист  U. Это озна-
чает, что (см. рис. 1):

‒ скорость подъема кровли плюма определяют
гидродинамические процессы, протекающие в
массиве над кровлей;

‒ скорость кристаллизации Uкрист = U на кров-
ле плюма в период образования поднятия;

‒ положение кровли плюма можно считать не-
изменным, т.е. кровля плюма находится на высо-
те хпр, и расстояние от дневной поверхности до
кровли плюма Х = Н – хпр.

ГИДРОДИНАМИЧЕСКИЕ ПРОЦЕССЫ
В МАССИВЕ НАД КРОВЛЕЙ ПЛЮМА

Скорость распространения продольных сей-
смических волн в нижней коре  = 6.9 –7.2 км/с,
в верхней мантии  > 7.6 км/с [23, 31]. С такими
скоростями происходит распространение изме-
нения давления в массиве над кровлей плюма.
При Х = 30 км время распространения изменения
давления у кровли плюма τр ≈ Х/  ≈ 4.3 с. Таким
образом, в геологическом масштабе времени поле

= τπ ρ = πδ ρ2 2
крист крист м м ,Q U R B R B

( )= λπ δ − π1 2 1 2 1 22
р 0 крист(2 ) .Q R Т Т а U
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λ − =

 
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2
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крист 11

22л

2
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Т Т
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В а

@

vр

vр
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скорости устанавливается мгновенно. Как делали
это ранее [8, 20], гидродинамические процессы в
массиве над кровлей плюма будем исследовать в
стационарном приближении с использованием
модели высоковязкой ньютоновской жидкости,
для которой динамическая вязкость ηм = 1020 –
1021 (Н · с)/м2 Для плотности ρм = 3200 кг/м3 кине-
матическая вязкость массива νм = ηм/ρм = 3.17 ×
× 1016 – 3.17 × 1017 м2/с. Число Рейнольдса Re =
= Ud/νм ≈ 10–24, т.е., течение в высоковязком
массиве над кровлей плюма ламинарное.

Будем рассматривать движение высоковязкой
жидкости над шарообразной кровлей плюма ра-
диусом R. Распределение скорости перед шаром,
движущимся с постоянной скоростью U в вязкой
среде, имеет вид [12]:

(12)

где ξ – вертикальная координата, отсчитываемая
при нахождении скорости  от центра шарооб-
разной кровли и изменяющаяся от 0 до значения
Х = Н – хпр, r = (ξ2 + y2)1/2, y – горизонтальная ко-
ордината, отсчитываемая от оси канала плюма
(см. рис. 1). Высота подъема дневной поверхности h

определяется из соотношения , где
u – скорость вязкого течения в массиве над кров-
лей плюма, t – время, отсчитываемое от момента,
когда достигается предельная высота подъема хпр,

то есть, когда прекращается плавление вслед-
ствие равенства температуры расплава и темпера-
туры плавления на кровле плюма. Профили ско-
рости течения в массиве литосферы над кровлей
плюма, не достигшего поверхности, представле-
ны на рис. 1. Здесь же показано и поднятие по-
верхности, сформировавшееся вследствие движе-
ния массива.

Литостатическое давление над кровлей плюма
возрастает на величину ρмgh по мере увеличения
высоты подъема дневной поверхности над кров-
лей плюма. Поэтому в массиве над кровлей плю-
ма течение происходит под действием перепада
давления

(13)

Скорость движения шарообразной кровли
плюма определяем из условия равенства движу-
щей силы Wдв = ∆PдπR2 и силы сопротивления
движению шара W = 6πηмUR:

(14)

где  – высота подъема днев-
ной поверхности над кровлей плюма при y = 0,
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umax – скорость подъема дневной поверхности над
кровлей плюма при y = 0. При t → ∞, U → 0 и
umax → 0 и максимальная высота поднятия по-
верхности над плюмом при y = 0

(15)

Решение системы уравнений (13)–(15) вы-
полнялось численно методом последовательных
приближений. Принимались следующие значе-
ния параметров: ρ0 = 4500 кг/м3, ρм = 3200 кг/м3,
ηм = 1021(Н · с)/м2, β = 1.1 × 10–5 1/°С, Rc = 0.5R,
Tp – T0 = 440°С, Х = 3 × 104 м (хпр = H – X = 2.85 ×
× 106 м). Согласно соотношению (4), тепловая
мощность, передаваемая каналом плюма окружа-
ющей мантии в условиях стационарной тепло-
проводности, когда кровля плюма находится на
глубине X = 30 км, равна Nx,пр = 1.18 × 1010 Вт для
λ = 6 Вт/м · °С. Тогда, согласно соотношению (2),
диаметр канала плюма d = 10.16 км для ΔTs = 15°C,
ν = 2 м2/с и a = λ/Cρ0 = 1.11 × 10–6 м2/с, где C =
= 1200 Дж/кг · °С – удельная теплоемкость.

РЕЗУЛЬТАТЫ

Характерная наибольшая высота поднятий,
полученная в результате решения, hmax = 4–6 км.
Представлена зависимость hmax(β), полученная
согласно соотношению (14), при следующих зна-
чениях параметров (рис. 2):

= β − ρ ρ2
max c пр p 0 0 м( ) ( ) .( )h R R x T T

Как следует из рисунка, значения hmax = 4–6 км
достигаются при коэффициенте теплового объ-
емного расширения β = 10–5–1.35 × 10–5 1/°С.

Для β = 1.1 × 10–5 1/°С получена зависимость
времени подъема поверхности до фиксированной
высоты h0 (при y = 0) от динамической вязкости
массива над кровлей плюма (рис. 3). Например,
при динамической вязкости ηм = 1021 (Н · с)/м2 вы-
сота поднятия h0 = 4 км (кривая 1) достигается за
время t = 9 млн лет, высота h0 = 4.5 км (кривая 2) за
время t = 12 млн лет.

На рисунке 4 представлена высота поднятия
поверхности h для различных моментов времени t
при вязкости массива над кровлей плюма ηм =
= 1021 (Н · с)/м2, глубине залегания кровли Х = 3 ×
× 104 м (30 км), тепловой мощности N = 1.18 × 1010 Вт
и диаметре канала плюма d = 10.16 × 103 м. Подъ-
ем массива над кровлей плюма происходит вслед-
ствие сверхлитостатического давления на кровле
плюма. Средняя скорость подъема поверхности
при y = 0 равна  = h/t и при ηм = 1021 (Н · с)/м2

составляет 0.78 мм/год, 0.59 мм/год, 0.46 мм/год,
0.38 мм/год и 0.31 мм/год для t = 3, 6, 9, 12 и 15 млн
лет соответственно.

Наблюдается монотонное падение склона под-
нятия. Производная dh/dy = tgα, где y – горизон-

= = × = ×
Δ = − = °

ρ = ρ =

6 4
c пр

p 0
3 3

0 м

0.5, 2.85 10 м 3 10 м
440 С,

4500 кг м , 3200 кг м .

( ),R R х Х

T T T

maxu

Рис. 2. Зависимость наибольшей высоты поднятия поверхности над плюмом от коэффициента теплового объемного
расширения для отношения радиуса сужения канала плюма к радиусу канала Rc/R = 0.5 и глубины залегания кровли
плюма X = 30 км.
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тальная координата, α – угол наклона поверхности
поднятия относительно горизонтали, монотонно
уменьшается. В области наибольших значений
dh/dy, где величина dh/dy слабо меняется, можно
в первом приближении найти среднее значение

производной k = dh/dy. В этом случае величина
y1 = hmax/k является характерным горизонтальным
размером основной части поднятия. При ηм =
= 1021(Н · с)/м2 и Х = 3 × 104 м находим, что y1 =
= const = 6.0 × 104 м при различных значениях t
(см. рис. 4), и k = arctgα = 0.071. При значении
ηм = 1021 (Н · с)/м2 и глубине залегания кровли
плюма Х = 105 м и 1.5 × 105 м [8] величина y1 равна
соответственно 2 × 105 м и 3 × 105 м, и k = arctgα =
= 0.02 и 0.021. Таким образом, горизонтальный
размер основной части поднятия поверхности y1
возрастает с увеличением глубины расположения
кровли плюма X, и согласно результатам расче-
тов, y1 = 2X.

Как указано выше, при шарообразной поверх-
ности кровли плюма движение в высоковязком
массиве над кровлей происходит согласно соот-
ношению (12). Решение (12) было получено для
чисел Рейнольдса Re  1, в приближениях ползу-
щего течения. Для такого течения инерционные
члены в системе уравнений движения пренебре-
жимо малы по сравнению с членами вязкого тре-
ния, и тогда система уравнений движения есть
система линейных дифференциальных уравне-
ний второго порядка. В этом случае при исследо-
вании взаимного влияния отдельных плюмов на
образование поднятия высота поднятия есть сум-
ма поднятий, образованных отдельными плюма-
ми, оси которых находятся на заданном расстоя-
нии ∆y друг от друга. Профили поднятия в вер-
тикальной плоскости, проходящей через главный

!

Рис. 3. Зависимость времени образования поднятия от динамической вязкости массива над кровлей плюма для β =
= 1.1 × 10–5 °С–1, Rc = 0.5R, hmax = 4.85 км.
1 – h0 = 4 км; 2 – h0 = 4.5 км
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Рис. 4. Высота поднятия, образовавшегося над плю-
мом, в зависимости от горизонтальной координаты y
для различных моментов времени t.
Тепловая мощность плюма N = 1.18 × 1010 Вт, диаметр
канала плюма d = 10.16 км, вязкость массива над плю-
мом ηм = 1021 (Н · с)/м2. 
1 – t = 3 млн лет; 2 – t = 6 млн лет; 3 – t = 9 млн лет;
4 – t = 12 млн лет; 5 – t = 15 млн лет
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хребет, были определены при линейном располо-
жении осей каналов плюмов для различных рас-
стояний между осями плюмов ∆y. Вначале были
получены профили поднятия для отдельного
плюма для различных моментов времени (см.
рис. 4). Затем для расстояния ∆y = 100 км и време-
ни t = 15 млн лет определялась высота поднятия
при различных значениях горизонтальной коор-
динаты y для системы из 8 плюмов (рис. 5). Сум-
марная высота поднятия для различных y не пре-
вышает максимальную высоту поднятия, образо-
ванного каждым отдельным плюмом (h ≤ hmax),
так как при h > hmax скорость подъема поверхно-
сти u = 0, согласно соотношениям (14) и (15). При
∆y = 100 км и значениях y = 100–600 км, имеем
h = hmax (см. рис. 5).

Представлены профили поднятия в верти-
кальной плоскости, нормальной к главному хреб-
ту, в сечениях y = 0, 50, 300 и 350 км (рис. 6;
см. рис. 5, линии сечений I–IV). Профили подня-
тия в сечениях y = 0 и 50 км и в сечениях y = 300
и 350 км указывают на существование хребтов,
оси которых нормальны к главному хребту (см.
рис. 6а, б). Количество таких хребтов соответ-
ствует количеству термохимических плюмов, от-
ветственных за образование поднятия. Образова-
ние этих хребтов происходит в процессе форми-
рования поднятия.

Представлен профиль поднятия, созданного
пятью плюмами, в вертикальной плоскости, про-
ходящей через главный хребет, для ∆y = 150 км

Рис. 5. Суммарная высота поднятия, образованного группой из восьми плюмов, в зависимости от горизонтальной ко-
ординаты y. Расстояние между осями каналов плюмов ∆y = 100 км, d = 10.16 км, Х = 30 км, ηм = 1021 (Н · с)/м2.
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IVРис. 6. Поднятие в вертикальной плоскости, нор-
мальной к главному хребту.
(а) – профиль поднятия в сечениях y: I – y = 0 км; II –
y = 50 км; (б) – профиль поднятия при: III – y = 300;
IV – y = 350 км (см. рис. 5).
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(рис. 7). Высота поднятия главного хребта имеет
пилообразный вид. Профили поднятия в верти-
кальной плоскости, нормальной к главному хреб-
ту, в характерных сечениях I и II, указывают на
образование хребтов, оси которых нормальны к
главному хребту (рис. 8).

Таким образом, для системы линейно распо-
ложенных плюмов при ∆y < 100 км высота глав-
ного хребта постоянная, равная hmax, кроме боко-
вых склонов главного хребта, а при ∆y > 100 км
высота главного хребта имеет пилообразный ха-
рактер.

В геологической практике может возникнуть
необходимость определить тепловую мощность
на подошве плюма, создавшего поднятие, время
образования которого равно t и объем над днев-

ной поверхностью равен V. В качестве примера
рассмотрим поднятие над плюмом, представлен-
ное на рис. 4. Объем поднятия, образовавшегося
за время t = 15 млн лет, равен V =  =
= 2.13 × 1013 м3 для y1 = 6.0 × 104 м и h = 4.67 × 103 м.
За время подъема тепловая мощность на подошве
плюма N = const. В единицу времени масса под-
нятия возрастает на величину ∆G = ρV/t = 130.6 кг/с
для плотности поднятых пород ρ = 2900 кг/м3.
Тепловая мощность на подошве плюма определя-
ется из соотношения N = ∆GС/β [4]. Для удельно-
го увеличения массы поднятия ∆G = 130.6 кг/с,
C = 1.2 × 103 Дж/кг · °С и β = 1.1 × 10–5 °С–1 полу-
чаем N = 1.18 × 1010 Вт. Эта мощность соответству-
ет величине мощности, определенной выше по
количеству тепла, отданного от канала плюма в
окружающий массив.

Медленные вертикальные движения земной
коры, вследствие которых создаются значитель-
ные поднятия, детально исследовал В.В. Бело-
усов [1], который установил, что на месте таких
хребтов, как Кавказ, Альпы, Тянь–Шань в конце
палеогена–начале миоцена, был, если не равнин-
ный рельеф, то ‒ пологий, слегка холмистый, ре-
льеф. Лишь позже начался этап новейшей текто-
нической активности, или неотектонический
этап, когда на поверхности всех континентов
поднялись современные горные хребты [1]. Для
Кавказа общая протяженность y ≈ 1200 км, мак-
симальная высота поднятия hmax = 4–5 км, вели-
чина y1 = 70–80 км и средняя скорость подъема
поверхности составляет 0.25–0.3 мм/год [1, 13].
Результаты исследований, представленные в на-
стоящей статье, показали, что для поднятия, об-
разованного группой плюмов, общая протяжен-
ность y = 1000–1200 км, hmax = 4.7 км, величина
y1 = 60 км, скорость подъема поверхности, усред-
ненная за время t = 15 млн лет, равна 0.31 мм/год.
Таким образом, параметры поднятия, образован-

π 2
11 3 y h

Рис. 7. Суммарная высота поднятия в вертикальной плоскости, проходящей вдоль главного хребта.
∆y = 150 км, d = 10.16 км, Х = 30 км, ηм = 1021 (Н · с)/м2.
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Рис. 8. Высота поднятия в вертикальной плоскости,
нормальной к главному хребту.
I – сечение в плоскости, проходящей через вершину
главного хребта; II – сечение в плоскости, проходя-
щей через минимальную высоту главного хребта (см.
рис. 7).
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ного группой плюмов (y, hmax, y1, средняя скорость
подъема поверхности), близки к параметрам под-
нятия Кавказа.

ВЫВОДЫ
В результате проведенного исследования авто-

ры пришли к следующим выводам.
1. Поднятия над плюмами, которые не достиг-

ли поверхности, образуются в результате гидро-
динамического воздействия сверхлитостатиче-
ского давления на массив над кровлей плюма,
остановившегося в литосфере. С увеличением
глубины расположения кровли плюма Х увеличи-
вается горизонтальный размер основной части
поднятия поверхности, и имеет место зависи-
мость y1 = 2X, где y1 – область, в которой угол
склона поднятия постоянный.

2. Крупные поднятия (горные хребты и плато)
образуются семействами плюмов, не вышедших
на поверхность. Получены профили поднятий,
образовавшихся вследствие действия групп из
пяти и восьми линейно расположенных плюмов.
При линейном расположении осей каналов плю-
мов на расстоянии ∆y < y1 друг от друга высота
главного хребта hmax = const. При ∆y > y1 высота
главного хребта имеет пилообразный характер.

3. Хребты, оси которых нормальны к главному
хребту, образуются в процессе формирования
поднятия и соответствуют количеству плюмов,
влияющих на образование поднятия. При распо-
ложении кровли плюма на глубине Х = 3 × 104 м и
вязкости массива над кровлей ηм = 1021 (Н · с)/м2

время образования поднятия t ≈ 15 млн лет, пара-
метры поднятия, образованного группой плю-
мов, близки к параметрам поднятия Кавказа.
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Conditions for the Formation of Uplift by Plume That Has Not Reached the Surface
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The thermal and hydrodynamic structure of conduit of plume that has not reached the surface, is presented.
The relations for determining the thermal power, the plume conduit diameter and the maximum elevation
height of such plume are presented. The superlithostatic pressure at the plume roof defines vertical forces di-
rected from the bottom upwards. The relations for the superlithostatic pressure are presented and its value is
estimated. Hydrodynamic processes in the block above the plume roof are considered in the stationary ap-
proximation using the model of high-viscosity Newtonian f luid. The plume roof is assumed to be spherical.
Due to the f low in the high-viscosity block, an uplift of the day surface is formed above the plume roof. The
maximum elevation height has been determined. The dependence of the elevation height on the horizontal
coordinate for different times is obtained. Calculations have shown that the horizontal size of the main part
of the elevation y1 increases with increasing depth of the plume roof. The elevation profiles in the vertical
plane passing through the main ridge are obtained for different distances between the plume axes ∆y. Such
profiles are constructed for systems of eight and five linearly arranged plumes. Elevation profiles in the verti-
cal plane normal to the main ridge indicate the existence of ridges whose axes are normal to the main ridge.
Such ridges are formed during formation of the uplift, their number is equal to the number of thermochemical
plumes responsible for the uplift formation. In case when ∆y > y1, the height of the main ridge has saw-
toothed character. Calculations show that the parameters of the uplift formed by the group of plumes are close
to the parameters of the uplift of the Caucasus.

Keywords: thermochemical plumes, thermal power, diameter of the plume conduit, plume roof, superlitho-
static pressure, elevation height, length of the main elevation part, elevation profile, the main ridge


