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ВВЕДЕНИЕ

Западно-Сибирский нефтегазоносный мегабассейн (включая Ямал, его 
северо-западную часть) является, и еще достаточно долго будет оставать-
ся, главным поставщиком нефти и газа — основ экономики и благосостоя-
ния России, которая вышла на лидирующие позиции в мире по их добыче. 
Поэтому всестороннее изучение Западной Сибири и Ямала, интенсивно 
продолжающееся более полувека [Ростовцев, 1958; Конторович и др., 1975; 
Комгорт, 2020 и др.], и сейчас представляет собой самую важную задачу 
для геологов и геофизиков России, имеющую и фундаментальное научное 
значение, и большое практическое. Совершенствование представлений 
о геологическом строении и геодинамическом развитии Ямала способству-
ет правильной оценке перспектив нефтегазоносности этой территории. 
      Полуостров Ямал, несмотря на свои сравнительно небольшие размеры 
(122 тыс. км2, или 0,71% площади Российской Федерации), является глав-
ным газодобывающим регионом России (наряду с севером Западной Си-
бири). По данным ОАО «Газпром» (www.gazprom.ru/projects/yamal/), здесь 
к настоящему времени выявлено 32 месторождения углеводородного сы-
рья, а суммарные запасы и ресурсы всех месторождений п-ова Ямал со-
ставляют 26,5 трлн м3 газа, 1,6 млрд т газового конденсата и 300 млн т 
нефти. Даже если не учитывать ресурсы, поскольку их величина может 
в конечном счете достаточно сильно варьировать, запасы уже открытых 
здесь крупнейших нефтегазовых месторождений (Бованенковское, Ново-
портовское, Малыгинское, Ростовцевское, Северо-Крузенштернское, Ха-
расавэйское, Тамбейские и др.) [Скоробогатов и др., 2003; Кислухин, 2012 
и др.] доказывают, что концентрация месторождений углеводородов (УВ) 
на единицу площади на Ямале более чем в 100 раз превышают «средне-
мировую». Очевидно, что столь значительное превышение не может быть 
случайным и, вероятнее всего, причины относятся к области геодинами-
ки. Структура осадочного чехла района Ямала и Карского моря в связи 
с месторождениями УВ привлекает внимание многих исследователей 
[Конторович и др., 2017; Жолондз, 2018 и др.], но детальное описание свит, 
антиклинальных ловушек, по всей видимости, не дает полного понима-
ния причин появления богатых залежей УВ. Крайняя неравномерность 
распределения запасов месторождений УВ по поверхности Земли хоро-
шо известна и является одним из главных доводов в пользу представле-
ний о глубинном происхождении нефти. Так, по разным оценкам, около 
50% мировых запасов нефти расположено в районе Персидского залива, 
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огромные скопления тяжелых нефтей сосредоточены в Канаде и Венесу-
эле. Так что Ямал в этом смысле не является единственным исключени-
ем. Месторождения нефти, как правило, располагаются в районах с вы-
сокой современной геодинамической активностью. В этой книге делается 
попытка связать современную геодинамическую активность с плотностью 
теплового потока.

Развитие теоретической геологии (тектоники литосферных плит, гео-
динамики, теории формирования и эволюции осадочных бассейнов), по-
явление большого количества нового фактического материала позволяют 
на новом, современном, уровне реконструировать геологическую историю 
Ямала и прилегающих частей Западно-Сибирского нефтегазоносного ме-
габассейна. 

Проблемы геологического строения, геодинамической истории и соот-
ношения погребенных структурно-формационных доюрских комплексов 
Западно-Сибирского осадочного нефтегазоносного мегабассейна с выхо-
дящими на поверхность структурами складчатых поясов его обрамления 
относятся к числу наиболее важных и дискуссионных. Эти вопросы свя-
заны с решением задач в области как фундаментальных исследований, 
включающих глобальные геодинамические реконструкции и многое дру-
гое, так и важнейших народно-хозяйственных аспектов оценки перспектив 
нефтегазоносности и научного обоснования поисково-разведочных работ 
на нефть и газ в нижних частях ортоплатформенного чехла и в комплек-
сах доюрского основания Ямала и Западной Сибири.

Отметим также, что исследования геологии Арктики приобрели в по-
следнее время особенную важность, в том числе в связи с потенциальной 
нефтегазоносностью этой огромной и пока еще крайне недостаточно изу-
ченной территории, а также предстоящим, вероятно, ее разделом между 
странами. Важнейшим критерием при этом являются, как известно [Ла-
веров и др., 2013 и др.], результаты исследования фундамента осадочных 
бассейнов Арктики. Ямал — главная газовая провинция нашей страны, 
и одно из немногих мест, где фундамент пусть и с большим трудом, но все 
же доступен для непосредственного изучения. Важно и то, что притоки 
газоконденсата на многих месторождениях Ямала получены, в том числе 
и из комплексов палеозойского складчатого фундамента. Кристалличе-
ские основания нефтегазоносных провинций остаются одними из немно-
гих в той или иной мере перспективных, но недостаточно изученных объ-
ектов, причем наиболее перспективны на поиски нефти и газа именно 
гранитоиды фундаментов [Арешев и др., 1997; Иванов и др., 2016а и др.].
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Фундамент Западно-Сибирского нефтегазоносного мегабассейна, 
в первую очередь зона выветривания и дезинтеграции поверхности до-
юрского комплекса [Конторович и др., 1998 и др.], считается одним из 
перспективных объектов для выявления новых залежей нефти и газа. 
Интерес к запасам углеводородов, связанных с резервуарами доюрского 
основания Западно-Сибирского мегабассейна, возник сразу после откры-
тия промышленных залежей газа и нефти в Березовском и Шаимском 
нефтегазоносных районах, где уже в первых скважинах была установле-
на продуктивность верхней части палеозойского комплекса. Тогда же вы-
сказано мнение о том, что притоки углеводородов из этой области разреза 
связаны с переработанной гипергенными процессами кровельной частью 
складчатого основания, газовая или нефтяная специализация которой об-
условлена миграцией углеводородов из залежей в верхнеюрских песча-
ных пластах. В 1975 г. под редакцией А. А. Трофимука, А. Э. Конторовича 
и В. С. Суркова была создана «Карта перспектив нефтегазоносности пале-
озойского комплекса». В работе «Геология нефти и газа Западной Сибири» 
рассмотрены особенности строения фундамента Западно-Сибирской пли-
ты и выполнен анализ закономерностей распространения палеозойских 
зон нефтегазонакопления [Конторович и др., 1975]. Вскоре были опубли-
кованы две монографии под редакцией академика В. С. Суркова, посвя-
щенные анализу тектонического строения фундамента Западно-Сибир-
ской геосинеклизы [Сурков, Жеро, 1981; Сурков, Трофимук, 1986].

Возраст и состав доюрских образований неоднократно уточнялись 
в работах В. С. Бочкарева, и др. [Богуш и др., 1975; Бочкарев, Криночкин, 
1988; Клец и др., 2007; Конторович и др., 1998; Краснов и др., 1993; Реше-
ния..., 1999; Федоров и др., 2004б и др.]. 

В основу этой книги положены итоги изучения глубоких скважин, 
вскрывших доюрское основание Ямала. Комплексное использование ге-
ологических и геофизических методов исследований служило задачам 
модернизации геологической модели фундамента, рассмотрения его 
строения и развития, а также выделения новых перспективных на угле-
водороды зон.

Поставленных целей достигали путем изучения керна, включающе-
го петрографическое описание, микрозондовый анализ химического со-
става породообразующих, акцессорных и рудных минералов, геохими-
ческие исследования (с использованием метода ICP-MS на тугоплавкие, 
рассеянные и редкоземельные элементы). Аналитические исследования 
проводили преимущественно в Институте геологии и геохимии УрО РАН 
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с помощью электронно-зондового микроанализатора CAMECA SX 100, 
сканирующего электронного микроскопа JSM-6390LV фирмы Jeol с энер-
годисперсионной приставкой INCA Energy 450 X-Max 80 фирмы Oxford 
Instruments и высокоразрешающего масс-спектрометра Elan-9000. Ми-
кроэлементные составы пород определены в более чем 50 пробах, а также 
было сделано около 400 микрозондовых анализов минералов. Изотопно-ге-
охронометрические исследования магматических и метаморфических ком-
плексов доюрского основания Ямала проводили Ar–Ar- и U–Pb-методами 
(по цирконам — SHRIMP-II), а также использовался метод химического 
датирования по акцессорным радиоактивным минералам. Это существен-
но увеличило имевшуюся [Бочкарев и др., 2010 и др.] геохронологическую 
базу данных по Ямалу. 

За содействие исследованиям и обсуждение результатов мы благо-
дарим бывшего руководителя Департамента по недропользованию 
по Уральскому федеральному округу «Уралнедра» С. А. Рылькова и колле-
гу П. Б. Ширяева. Кроме того, мы признательны аналитикам и всем кол-
легам, с кем проводили исследования геологии Ямала, результаты кото-
рых отражены в совместных работах.

Мы проводили данные исследования в рамках государственной бюд-
жетной темы Института геологии и геохимии УрО РАН (регистрацион-
ный № АААА-А18-118052590032-6) и при финансовой поддержке РФФИ 
(грант № 18-05-70016). 
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Глава 1. КРАТКИЕ ГЕОГРАФИЧЕСКИЕ 
СВЕДЕНИЯ О ПОЛУОСТРОВЕ ЯМАЛ

Ямальский район — административно-территориальная единица в со-
ставе Ямало-Ненецкого округа, в географическом отношении полностью 
совпадающая с полуостровом Ямал. Его берега на западе и севере омы-
ваются Карским морем (на юго-западе — принадлежащей ему Байдарат-
ской губой), на востоке — Обской губой (эстуарием р. Обь — самым длин-
ным в мире). Население района, по сведениям из Википедии, — 15,6 тыс. 
человек; более 10 тыс. — представители коренных малочисленных наро-
дов Севера (преимущественно ненцы и ханты). Около 40% жителей рай-
она заняты в оленеводстве и рыболовстве и ведут традиционный кочевой 
образ жизни. Административный центр — село Яр-Сале, самое большое, 
с населением 5,5 тыс. человек. Кроме десятка сел, на территории района 
расположен ряд вахтовых поселков — нефтегазоразведочных экспедиций 
и добычных предприятий.  

Климат района — суровый субарктический с продолжительной мо-
розной зимой и коротким прохладным летом, обусловлен положением 
за Полярным кругом и определяющим влиянием арктического ледово-
го морского бассейна. Среднегодовая температура по данным метеостан-
ции Усть-Кара –7°С. Сочетание очень сильных ветров и больших отрица-
тельных температур полуострова даже побудило нас провести небольшое 
исследование — как определять кажущуюся (ощущаемую) температуру 
воздуха в северных регионах России [Иванов, Костров, 2020]. Были пред-
ложены 3 очень простых, но эффективных формулы для расчета «ощу-
щаемой температуры» воздуха для наибольшей части территории нашей 
страны. И в первом приближении эта температура ТОЩ будет равняться: 

ТОЩ = Твоздух   – Vветер,

где Твоздух  — температура воздуха вне помещений (но в «ветровой тени», 
т. е. за ветром) в градусах Цельсия, а Vветер — скорость ветра в метрах 
в секунду. Например, при температуре воздуха –10оС и ветре 7 м/c ТОЩ 
составит –17 «градусов» (ощущается как минус 17 градусов). Эта наипро-
стейшая формула справедлива для большинства регионов нашей стра-
ны, расположенных в умеренных и северных широтах, т. е. в диапазоне 
от –15оС до +15оС.
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Но для условий Арктики, включая Ямал, эта формула всё же становит-
ся уже слишком проста. При весьма низких температурах «отрицательное» 
значение ветра ещё возрастает (коэффициент ~1,5), а также необходимо 
учитывать условия освещенности и осадки. Итак, ТОЩ.АРК («ощущаемая 
температура» воздуха Арктики) в первом приближении будет равняться: 

ТОЩ.АРК = Твоздух – 1,5Vветер – ОВ – ОС,

где Твоздух — температура воздуха вне помещений, в градусах Цельсия, 
Vветер — скорость ветра в метрах в секунду; ОВ — освещенность, в бал-
лах (солнце — 0; пасмурно — 1; сумерки — 2; глубокие сумерки или лун-
ная ночь — 3; ночь, включая полярную — 4); ОС — осадки (дождь, снег) 
в баллах, от нуля (без осадков) до сильнейшего ливня, снегопада или вью-
ги — 4 балла [Иванов, Костров, 2020].

В пределах тундровой зоны Ямала выделяются подзоны арктических 
и субарктических тундр, вторая делится, в свою очередь, на полосу ти-
пичных (северных) и кустарниковых (южных) тундр. К арктической под-
зоне относится северная оконечность полуострова, примерно до 71° с. ш., 
к югу от 67° с. ш. располагается зона лесотундры. Реки равнинные, несу-
доходные. На полуострове насчитывается огромное количество озер (бо-
лее 50 тыс.). 

Животный мир: дикий северный олень, волк, белый медведь (на побе-
режье), бурый медведь, росомаха, лиса, песец, лемминг; птицы: полярная 
сова, куропатка, перелетные птицы — кулики, пуночки, трясогузки, чай-
ки, гагары, утки, гуси, лебеди. В пресных водах обитает около 30 видов 
промысловых рыб (сиговые, голец).

Основа экономики района — нефтегазовая промышленность. По тер-
ритории проходит газопровод Бованенково — Ухта (по суше до Байдарац-
кой губы, по дну губы и далее через Пай-Хой к Воркуте и далее на юго-за-
пад (рис. 1). Автомобильная дорога вдоль трассы газопровода от южного 
побережья Байдарацкой губы до Воркуты пригодна для круглогодичного 
движения любых видов наземного транспорта (в том числе легкового). Че-
рез все водные преграды построены капитальные мосты. Активно исполь-
зуется вертолетный транспорт. По бездорожью используется гусеничный 
транспорт. Значительная часть грузов перемещается по морю: возникла 
реальная связь с Северным морским путем. В январе 2021 г. первые тан-
керы со сжиженным газом прошли из Сабетты по СМП через Берингов 
пролив (сведения из Интернет). 
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Рисунок 1.1. Географическая карта Ямальского района
из «Иллюстрированной картографической энциклопедии Россия»,

Москва, 2011; с некоторыми дополнениями
(газопровод Бованенково — Ухта; морской порт Сабетта)
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Железная дорога «Обская — Бованенково — Карская» — самая север-
ная из действующих железных дорог в мире; построена на полуострове 
Ямал ОАО «Газпром». Берет начало от станции Обская Северной желез-
ной дороги), в 12 км к востоку от Лабытнанги. Основным назначением 
дороги являлась доставка грузов для освоения Бованенковского и Хара-
савэйского нефтегазоконденсатных месторождений. 

После завершения работ по оборудованию инфраструктуры этих место-
рождений, дорога стала убыточной. Однако озвучиваются планы по про-
должению её строительства на север и восток (в частности, дорога Бова-
ненково — Сабетта). Попытка продать дорогу РЖД пока не увенчалась 
успехом.

В порту Сабетта, на берегу Обской губы, достраивается крупнейший 
в России завод по производству сжиженного природного газа. Первая оче-
редь запущена в эксплуатацию в конце 2017 г., сейчас работают уже четы-
ре линии, и основные конструкторские работы подошли к концу. В 2021 г. 
пришло сообщение, что планируется к возведению пятая очередь завода. 
Процесс сжижения газа высоко эффективен благодаря низкой среднего-
довой температуре. 8 декабря 2017 г. состоялась отгрузка первой партии 
сжиженного газа на морской транспорт. Построен аэропорт. Параллельно 
шло строительство морского порта, заложенного в 2012 г. и предназначен-
ного для поставок углеводородного сырья с Южно-Тамбейского газокон-
денсатного месторождения и сжиженного природного газа в страны Запа-
да и в Китайскую народную республику морским транспортом.
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Глава 2. ИСТОРИЯ ИЗУЧЕНИЯ
СКЛАДЧАТОГО ФУНДАМЕНТА РЕГИОНА

2.1. История изучения геологии полуострова Ямал

Первые документальные свидетельства об Ямале появились еще в XI в., 
когда новгородские купцы наладили связи с Югорией. В XIII в. торговые 
отношения Новгорода с зауральскими племенами были на подъеме, а не-
которые сибирские народы даже платили дань новгородцам. После паде-
ния Новгорода московские князья тоже обратили своё внимание на Югру 
и уже с 1483 г. в Зауралье отправлялись вооруженные отряды. При этом 
некоторые из них достигали р. Обь, где в итоге и была основана крепость 
Обдорск (1595 г.), ныне г. Салехард. Активное плавание торговцев к полуо-
строву Ямал и переходы через него (ямальский волок) началось с момента 
основания укрепленного г. Мангазея (1601 г.) на реке Таз [Житков, 1913]. 

Первые геолого-географические сведения о полуострове Ямал были 
получены в рамках работы одного из четырех отрядов Великой Северной 
экспедиции, когда в 1736–1737 гг. два русских корабля «Экспедицион» 
и «Обь» под руководством С. Г. Малыгина обошли весь Ямал и вошли 
в Обскую губу. Одновременно с судами геодезист В. М. Селифонтов про-
ехал по восточному и северному берегу полуострова, он провел геодези-
ческую съемку в результате которой и была создана первая карта Ямала 
[Житков, 1913]. В дальнейшем полуостров изучали различные русские 
экспедиции, в том числе В. Ф. Зуева (1771–1772 гг.), полковника Попо-
ва (1806 г.), И. Н. Иванова (1827–1828 гг.) и др., в основном уточняя гео-
графические данные региона. Кроме того, к берегам Ямала ходили ино-
странные купцы, рыболовы и экспедиции. Так, в период 1868–1872 гг. 
Карское море и Ямал активно посещались норвежскими исследователями, 
а в 1875  г. полуостров посетил шведский ученый — А. Э. Норденшельд. 
Примерно в это же время случилась немецкая экспедиция О. Финша 
и А. Брема (1876 г.). Последние по итогам этого путешествия опублико-
вали книгу «Путешествие в Западную Сибирь», которая вышла в 1879 г. 
в Германии и спустя несколько лет в России [Финш, Брем, 1882].

В 1908 г. была организована крупная русская экспедиция Б. М. Жит-
кова, которая провела топографическую съемку полуострова, выполни-
ла метеорологические наблюдения и собрала разноплановые коллекции. 
Описание и результаты работы экспедиции были опубликованы в книге 
«Полуостров Ямал» [Житков, 1913].
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В период 30-х гг. на полуострове проводились геоморфологические ис-
следования, изучались четвертичные отложения и многолетнемерзлые 
породы [Андреев, 1936 и мн. др.]. В 1940 г. была опубликована обобщаю-
щая работа по четвертичной истории юго-восточного побережья Карско-
го моря [Сакс, 1940].

В 1946–1948 гг. вдоль юго-восточного побережья полуострова до посел-
ка Мыс Каменный проводились инженерно-геологические изыскания под 
строительство железной дороги. Вблизи самого поселка была пробурена 
первая на полуострове скважина глубиной 132,5 м, так и не вышедшая 
из толщи многолетнемерзлых осадков [Скоробогатов и др., 2003].

В период 1948–1953 гг. проведено подробное описание четвертичных 
отложений Арктики, их стратиграфическое расчленение и межрегиональ-
ная корреляция основных стратиграфических горизонтов [Сакс, 1948; 
Сакс, 1953 и др.].

В 1952–1954 гг. на Ямале проведена государственная геологическая 
съемка миллионного масштаба, в южной части полуострова были пробу-
рены ряд мелких скважин. В частности, в районе пос. Новый Порт пробу-
рена скважина № 1 глубиной 504 м, достигшая отложений сеномана. В ре-
зультате геолого-съемочных работ была разработана стратиграфическая 
схема четвертичных отложений, освещены вопросы тектоники, геомор-
фологии, установлено широкое распространение морских четвертичных 
осадков. В 1959 г. на основе этих данных была издана Государственная 
геологическая карта масштаба 1 : 1 000 000 на листах R-42, R-43 [Брехун-
цов и др., 2020]. 

В 1954–1955 гг. геологическими партиями Салехардской экспедиции 
ВНИГРИ проведены маршрутные полевые исследования в рамках работ 
«Геологическое строение и перспективы нефтеносности северо-западной 
части Западно-Сибирской низменности». Северным Щучьинским отрядом 
(руководитель В. А. Дедеев) были исследованы строение и перспективы 
нефтеносности среднепалеозойских отложений Щучьинского синклино-
рия. Отряд провел маршрутные и тематические работы в среднем тече-
нии р. Щучьей и по рр. Тальбей-Ю и Хей-Ха. В обнажениях среднего тече-
ния р. Щучья установлены среднепалеозойские осадочно-вулканогенные 
породы повышенной битуминозности. Геологами отмечались полужидкие 
и капельно-жидкие битумы в пористых трещиноватых средне- и верхне-
девонских известняках [Бочкарев и др., 2000]. 

Открытие нефти в 1960 году в Шаимском районе Западной Сибири 
и в целом благоприятные прогнозы на углеводороды позволили Министер-
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ству геологии СССР с начала 1960-х гг. расширить геологические изыска-
ния по всей Западно-Сибирской низменности, в том числе и в пределах 
полуострова Ямал.

В 1960 г. издана монография по истории геологического развития запо-
лярных районов Западной Сибири, в том числе и Ямала [Соколов, 1960]. 
   В период 1960–1962 гг. в южной части полуострова было пробурено 
17 колонковых скважин по профилю Салехард — Яр-Сале и 7 скважин 
по профилю Щучье — Салета. Бурение большинства скважин остановлено 
на отметках 500 м. Всего на Ямале пробурено 72 таких скважин, в ряде ко-
торых установлены признаки углеводородов. Битуминозные породы были 
описаны в керне скважины № 29пр, а при бурении скважины № 31 Яр-Са-
линской площади зафиксировано интенсивное газопроявление. Особенно 
активно геологоразведочные и геофизические работы на полуострове ста-
ли проводиться после открытия в 1964 г. крупного Новопортовского нефте-
газового месторождения [Брехунцов и др., 2020]. 

В 1969 г. вышла монография М. Я. Рудкевича по тектонике Запад-
но-Сибирской плиты, где, в частности, упоминался и полуостров Ямал, 
и то, что породы фундамента там представлены докембрием [Рудкевич, 
1969].

В 1965–1972 гг. на полуострове Ямал проводилось региональное мел-
комасштабное инженерно-геологическое картирование по приповерх-
ностным отложениям. Итоговый отчет включал геологическую, геомор-
фологическую, гидрогеологическую, мерзлотную карты, а также карту 
инженерно-геологического районирования масштаба 1 : 500 000 и моно-
графическое описание инженерно-геологических особенностей террито-
рии [Трофимов и др., 1972].

В 1971 г. в северо-западной части полуострова было открыто самое 
крупное на Ямале по запасам газа и конденсата Бованенковское место-
рождение.

В 1970-х гг. сотрудниками Северной геокриологической партии Тю-
менской КГРЭ проведены специализированные инженерно-геокриоло-
гические исследования в районах буровых площадок на Харасавэйском 
и Бованенковском месторождениях и комплексная инженерно-геокри-
ологическая съемка масштаба 1 : 200 000 на территории листов R-42-VII, 
R-42–IX, R-42-XIII-XV. В начале 1980-х гг. на всей территории полуостро-
ва Ямал сотрудниками Комплексной аэрогеологической экспедиции № 3 
ПГО «Аэрогеология» было проведено космофотогеологическое картирова-
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ние масштаба 1 : 1 000 000 и аэрофотогеологическое картирование масшта-
ба 1 : 200 000 [Брехунцов и др., 2020].

В 1979–1983 гг. местными сейсмопартиями уточнено геологическое 
строение Новопортовской положительной структуры и Южно-Ямальского 
приподнятого участка. В 1983–1984 гг. местная сейсмопартия подготови-
ла к глубокому бурению Хамбатейское и Нулмуяхинское месторождения, 
а также уточнила геологическое строение Нурминского лицензионного 
участка. В 1985–1986 гг. они же детализировали геологическое строение 
Мало-Ямальского и Нурминского участков, в том числе территорию Нур-
минского мегавала. В 1987–1988 гг. были изучены меловые и юрские от-
ложения в зонах сочленения Нулмуяхинского, Новопортовского, Хамба-
тейского и Западно-Каменномысского локальных поднятий [Скоробогатов 
и др., 2003].

В целом, советский период геологических исследований полуострова 
Ямал и сопредельных территорий отражен в сборниках трудов и отчетах 
ВНИГРИ, ВСЕГЕИ, ЗапСибНИГНИ и других организаций, в трудах меж-
ведомственных совещаний разных лет, в том числе в т. 44 монографии «Ге-
ология СССР», в т. 16 монографии «Гидрогеология СССР» и в обобщающих 
сводках по геологии севера Западной Сибири.

В новейший российский период в начале 1990-х гг. на территории по-
луострова Ямал проводились групповые геологические съемки масштаба 
1 : 200 000, сопровождавшиеся картировочным бурением, в процессе кото-
рого было уточнено геологическое строение территории, подготовлены ге-
ологические карты и материалы к изданию Геолкарты-200. Современная 
среднемасштабная геологическая карта построена на фундамент Новопор-
товского месторождения, государственная геологическая карта масштаба 
1 : 200 000 построена по Харасавэйскому и Бованенковскому месторожде-
ниям, в процессе подготовки к изданию находятся карты юга полуострова 
Ямал по листам R-42-XXXIII-XXXVI, Q-42-III-VI [Брехунцов и др., 2020]. 
      В 2003 г. вышла фундаментальная монография «Геологическое стро-
ение и нефтегазоносность Ямала», где были детально рассмотрены лито-
лого-стратиграфические особенности палеозойских и мезозойских пород, 
фильтрационно-емкостные свойства коллекторов и термобарические ха-
рактеристики меловых и юрских отложений, приведены основные сведе-
ния о месторождениях углеводородов [Скоробогатов и др., 2003].

В 2012 г. вышла монография, посвященная особенностям геологиче-
ского строения и нефтегазоносности юрско-неокомских отложений полуо-
строва Ямал [Кислухин, 2012].
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В последние годы отдельные геологические исследования фундамен-
та Ямала проводились сотрудниками НАО «СибНАЦ» (В. С. Бочкаревым, 
А. М. Брехунцовым и др.), который, к сожалению, недавно был объявлен 
банкротом. С 2007 г. по настоящее время минералого-геохимические и гео-
тектонические исследования фундамента Ямала и сопредельных террито-
рий проводятся сотрудниками ИГГ УрО РАН (К. С. Ивановым, Ю. В. Еро-
хиным, В. В. Хиллер, В. С. Пономаревым и др.). 

2.2. Данные по геолого-геофизическому изучению Ямала

По данным бурения и результатам сейсморазведочных работ МОВ ОГТ 
(метод отраженных волн), разрез верхней части земной коры Ямальского 
района разделяется на слоистый, слабо дислоцированный чехол и силь-
но деформированный складчатый фундамент, разделенные отчетливым 
угловым несогласием. Складчатый фундамент района находится преи-
мущественно на большой глубине — от нескольких сотен метров только 
на крайнем юге по данным колонкового бурения; чуть севернее — 1400 м 
на Ярсалинской площади, и углубляется до 8000 и более метров на край-
нем севере, по сейсмическим данным. До начала глубокого бурения о по-
ложении фундамента судили по данным геофизики. Опережающими были 
грави-, магнито- и сейсморазведочные работы. 

Гравиразведочные и магнитные исследования

В настоящее время вся территория Ямала покрыта гравиразведоч-
ными исследованиями в масштабе 1 : 200 000 и магниторазведочными — 
1 : 50 000; на некоторых месторождениях проведены крупномасштабные 
гравиразведочные работы (рис. 2.2.1, 2.2.2).

Глубинное сейсмическое зондирование

В 70–80-е гг. XX в. на территории СССР проведены работы по изуче-
нию глубинного строения земных недр с использованием сейсмических 
и магнитотеллурических исследований. По всей территории страны были 
отработаны протяженные региональные геотраверсы с использованием ре-
гистрации колебаний от ядерных взрывов, проведенных в мирных целях. 
Основными задачами исследований были фиксация и прослеживаемость 
сейсмических границ, связанных с поверхностями фундамента и Мохоро-
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вичича, границ в толще отложений чехла и образований консолидирован-
ной коры, определение скоростных параметров земной коры и верхней ча-
сти верхней мантии.

Рисунок 2.2.1. Карта локальных аномалий поля силы тяжести 
арктических областей Западной Сибири (из [Брехунцов и др., 2020])

На полуострове Ямал с продолжением на Гыданский полуостров были 
отработаны профили Воркута — Тикси (1974–1975 гг.) и Ямал — Кях-
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та (1982–1983 гг.). Профиль Воркута — Тикси общей протяженностью 
2530 км отработан НПО «Союзгеофизика» СРГЭ. В результате работ ис-
следовано глубинное строение восточного склона Урала и смежной части 
Западно-Сибирской плиты. Профиль п-ов Ямал — пос. Кяхта общей про-
тяженностью 3050 км отработан СРГЭ НПО «Нефтегеофизика». В резуль-
тате работ изучено строение осадочного комплекса, консолидированной 
коры и верхней части мантии северной части Ямальского и центральной 
части Гыданского полуостровов.

 Рисунок 2.2.2. Карта магнитных аномалий
(из [Брехунцов и др., 2020])
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Эти сведения сообщены в монографии [Брехунцов и др., 2020], см. так-
же [Cherepanova et al., 2013]. Южнее, на Полярном Урале, пройден между-
народный трансект (PUT), один из трех, раскрывающий особенности глу-
бинного строения Полярного Урала (см. ниже по тексту, в гл. 6). В большой 
статье [Cherepanova et al., 2013] содержатся дополнительные сведения 
о глубинных сейсмических профилях ГСЗ в Сибири, в том числе с неядер-
ными источниками сейсмических волн. Последние авторы обработали до-
ступные им материалы по ГСЗ и опубликовали модель строения земной 
коры и верхней мантии Сибири, включая и Ямал. Краткие результаты 
этих исследований, касающиеся Ямала, изложены ниже, в гл. 5.

Сейсморазведочные работы МОВ, МОВ ОГТ
(по [Брехунцов и др.,  2020 и др. источники])

Территория полуострова Ямал и Карского моря покрыта сетью регио-
нальных сейсмических профилей (подробнее см. гл. 5), разномасштабных 
площадных исследований МОВ ОТТ 2D; в последнее десятилетие на ли-
цензионных участках компаниями-недропользователями в значительных 
объемах проводятся работы МОВ ОГТ 3D. Раньше всего (2001–2003 гг.) 
3D методика была применена на Новопортовском месторождении, в даль-
нейшем, в 2003–2012 гг. — последовательно на Южно-Тамбейском, Ха-
расавэйском и Бованенковском, Малоямальском, Западно-Тамбейском, 
Северно-Тамбейском, Тасийском, Малыгинском и Крузенштерновском 
месторождениях.

Первые сейсморазведочные работы МОВ масштаба 1 : 100 000 начаты 
на юге полуострова в 1963 г. В результате была выявлена и подготовлена 
к глубокому бурению Новопортовская структура, что привело к открытию 
одноименного месторождения.

В период с конца 60-х до конца 70-х гг. XX в. сейсмоработами были вы-
явлены и подготовлены все основные крупные положительные структур-
ные объекты, что обеспечило дальнейший успех геологоразведочных работ.

В 1968 г. в результате работ МОВ масштаба 1 : 100 000 были выявле-
ны и уточнены Арктическая, Среднеямальская, Нурминская структуры. 
В 1968–1969 гг. работами МОВ масштаба 1 : 200 000 выявлены Сеяхин-
ские поднятия.

В период 1969–1975 гг. в северной части полуострова работами МОВ 
масштаба 1 : 200 000 были выделены Малыгинский вал и одноименная 
структура, Пяседайское и Сядорское локальные поднятия. 



21

В 1970 г. на северо-востоке Ямала были выявлены и оконтурены Южно- 
и Северо-Тамбейское поднятия. В 1971 г. на юго-западе полуострова вы-
явлено и оконтурено Байдарацкое локальное поднятие, которое в 1978 г. 
было подготовлено к глубокому бурению работами МОВ ОГТ.

В северо-западной части Ямала в результате поисковых работ в 1968–
1972 гг. были выявлены и оконтурены Харасавэйское, Крузенштернское, 
Бованенковское локальные поднятия.

В процессе детальных исследований МОВ ОГТ масштаба 1 : 100 000 
на суше и море работами 1975–1976 гг. было уточнено геологическое стро-
ение Харасавэйского, Крузенштернского, Бованенковского месторождений. 
Сухопутными работами 1976–1984 гг. уточнено строение Харасавэйской 
структуры, выявлены Верхнетиутейское, Северо-Бованенковское, Восточ-
но-Бованенковское локальные поднятия.

Проведение региональных сейсморазведочных работ, начавшееся 
в 1974 г., осуществлялось с перерывами до 1985 г. и покрыло полуостров 
регулярной ортогональной сетью. Профили северо-восточного и юго-вос-
точного направления пересекают основные структурные элементы полу-
острова вдоль и в крест простирания, что отличается от отрабатываемой 
широтно-меридиональной системы наблюдений остальной части Запад-
ной Сибири. 

Сейсморазведочные работы имели опережающий характер по отноше-
нию к глубокому бурению, благодаря которому были открыты богатейшие 
газовые и газоконденсатные месторождения и выявлены важные черты 
строения как чехла, так и (в меньшей степени) складчатого фундамента 
полуострова.

Глубокое поисково-разведочное бурение

Первая поисковая скважина на полуострове Ямал была пробурена 
в районе пос. Новый Порт в 1952–1954 гг. Забой скважины остановлен 
на глубине 504 м в верхнемеловых отложениях. В 1964 г. начато бурение 
скважины 50 на Новопортовском поднятии, в результате которого было от-
крыто первое месторождение углеводородного сырья на Ямальском полу-
острове. Скважина остановлена бурением в отложениях средней юры при 
забое 2000 м. При испытании трех объектов в отложениях новопортовской 
толщи нижнего мела получены фонтаны газоконденсатной смеси. В даль-
нейшем интенсивное бурение на Новопортовской структуре привело к от-
крытию залежей и в палеозойском фундаменте.
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После открытия Новопортовского месторождения на Ямале начались 
поисковые работы на расположенных севернее и северо-западнее локаль-
ных структурах, в пределах которых в 1968 г. было открыто Арктическое, 
в 1970 г. — Нурминское, в 1971 г. — Бованенковское, в 1972 г. — Средне-
ямальское нефтегазоконденсатные месторождения.

До 1993 г. были открыты Бованенковское, Харасавэйское, Крузен-
штернское месторождения. Ямальской НГРЭ освоен юг Ямальского по-
луострова, где было открыто Ростовцевское и другие месторождения 
(рис. 2.2.3). Вместе с открытым ранее Новопортовским месторождением, 
вышеупомянутые структуры образуют один из наиболее крупных струк-
турных элементов Карско-Ямальской области — Нурминский мегавал, 
по-видимому, являющийся отражением зоны сквозькорового глубинного 
разлома, выявленного ГСЗ — о чем говорилось выше. 

Тамбейская экспедиция проводила поисково-разведочное бурение в се-
веро-восточной части полуострова на месторождениях Тамбейской груп-
пы, что также привело к открытию многоярусных залежей углеводородов.

Наибольшее количество поисковых и разведочных скважин (142) про-
бурено на Новопортовском месторождении, при этом в 51 скважине вскры-
ты породы фундамента.

Максимальный объем поисково-разведочного бурения на Ямале при-
ходится на период с 1984 по 1989 гг., когда было пробурено 297 скважин, 
или 40% от общего количества пробуренных скважин. С 1995 г. объем ра-
бот резко сократился до одной скважины в год, что было связано с общим 
кризисным состоянием экономики страны. С середины 2000-х гг. наблю-
дается активное лицензирование территории полуострова и возобновле-
ние поисково-разведочного бурения.

Первая и пока единственная параметрическая скважина на полуо-
строве (Сюнай-Салинская 45), пробуренная в южной его части вблизи Об-
ской губы в 2007–2008 гг. до глубины 2504 м, вскрыла палеозойский фун-
дамент. Проходка по палеозойским отложениям составила 420 м, в т. ч. 
с отбором керна 66 м. Палеозой представлен кварцевыми среднезерни-
стыми, массивными диоритами и габбро. Кровля коры выветривания 
по ГИС — 2084 м, невыветрелого палеозоя — 2108 м.

По состоянию на 01.01.2018 г. на территории полуострова Ямал про-
бурена одна параметрическая, 742 поисковые и разведочные скважины 
общим объемом проходки более 2 млн м. Глубина пробуренных скважин 
находится в диапазоне от первых сотен метров в скважинах колонкового 
бурения на юге до 4217 м на Малыгинской площади. 
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Рисунок 2.2.3. Схема размещения наиболее крупных месторождений
углеводородов альб-сеноманском комплексе [Брехунцов и др., 2020]

Образования палеозойского возраста вскрыты 92 скважинами, из них 
51 — на Новопортовском месторождении. Забои 175 скважин остановле-
ны в юрских отложениях. Поисковое бурение проводилось на 53 площа-
дях [Брехунцов и др., 2020].
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Глава 3. СТРАТИГРАФИЯ ДОЮРСКИХ 
ОТЛОЖЕНИЙ ПОЛУОСТРОВА ЯМАЛ

По данным глубокого бурения (см. рис. 3.1), обобщенным в [Елкин и др., 
2001; Государственная…, 2015, 2019; Бочкарев и др., 2010; Исаев, 2011; 
Брехунцов и др., 2020 и др.] в пределах полуострова Ямал стратиграфия 
доюрских отложений наиболее подробно разработана на юго-востоке по-
луострова (Новопортовский район). 

Рисунок 3.1. Расположение скважин, вскрывших
доюрский складчатый фундамент, и залежи УВ в нем

[Брехунцов и др., 2020]
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Новопортовская площадь (докембрий — ордовик — девон)

Наиболее полная и непротиворечивая стратиграфическая схема доме-
зозойских отложений фундамента, с разделением вскрытых бурением от-
ложений на свиты, приведена в [Исаев, 2011] для Новопортовской площа-
ди, где эти отложения изучены наилучшим образом (рис 3.2, 3.3).

Рисунок 3.2. Стратиграфическая схема Новопортовской площади,
по [Исаев, 2011]
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Рисунок 3.3. Схема сопоставления опорных разрезов
Новопортовского региона [Исаев, 2011]

(в овалах над разрезами — номера скважин):
1 — сланцы (хлорит-серицит-карбонат-кварцевые, серицит-карбонат-кремнистые), 
кварциты; 2 — аргиллиты рассланцованные (а), известковые (б); 3 — карбонатные
породы: а — слоистые, микритовые, илистые, б — в линзах, прослоях, ксенолитах;

4 — каркасные карбонатные образования: а — с илистым заполнением, 
б — илисто-спаритовые, доломитизированные; 5 —доломиты (а)

 и доломитизированные известняки (б); 6 — компоненты-примеси карбонатных
 и глинистых пород (а–з): а — алеврит; б — глобоиды, онколиты, ооиды, 

в — сгустки, пеллеты, г — раковинный детрит, биокластика, д — обломочный,
 литокластический материал, е — обломки ветвистых рифостроящих организмов, 
ж — литокластическая брекчия, з — глинистая примесь в карбонатных породах; 
7 — органические остатки (а–з): а — водоросли, б — фораминиферы, в — ругозы, 

г — строматопораты, д — криноидеи, е — остракоды, ж — табуляты, 
з — строматолиты; 8 — место и глубина отбора изученных органических остатков; 

9 — опорный разрез скважины с интервалами вскрытия палеозоя; 
10 — угол наклона слоев в керне скважин
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Предполагаемый докембрий

Ямальская толща (PRjam) [Исаев, 2011]. Наиболее древний комплекс 
отложений — кварциты, светло-зеленые тальк-хлоритовые, пирит-кар-
бонат-кварцевые сланцы, зелено-серые тальк-серицит-карбонат-кремни-
стые сланцы, относимые к ямальской толще предполагаемого докембрия 
(pЄjam). Она вскрыта на Западно-Яротинской (скважины 302, 303) и Ново-
портовской (скважины 121, 108) площадях. Типовой разрез взят по скв. За-
падно-Яротинская № 303 в инт. 2713–2764 м. Мощность толщи неполная, 
не менее 200 м (по скв. 121). Стратиграфическое положение толщи бази-
руется только на литофациальном и визуальном сопоставлении разрезов 
с идентичными образованиями докембрия Сильгинской, Томь-Колыван-
ской СФЗ, с эргинской толщей Ханты-Мансийской СФЗ и др. [Исаев, 2010].

Палеозой (ордовик — карбон)

Яротинская толща (O1–2jr) вскрыта на Новопортовской площади. Раз-
рез представлен переслаиванием известняков и сланцев глинистых, се-
рицит-глинистых, в разной степени известковистых. Цветовая гамма 
пород — серо-зеленая, светло- и темно-серая, для пепловых туфов — 
оливково-зеленая. Известняки тонколинзовидно-полосчатые, грубопо-
лосчатые, содержат неопределимые остатки трилобитов, брахиопод, иг-
локожих. В скв. 115 (2649,5–2656,0 м) в сланцах определены конодонты 
Drepanodus originalis Serg. «Oistodus» pseudoramis Serp., Scolopodus sp., 
формы, характерные для флоского-дапинского ярусов ордовика (опреде-
ления Г. П. Абаимовой). Вскрытая мощность яротинской толщи — около 
150 м [Исаев, 2011].

Новопортовская толща (S—D1np) вскрыта скважинами 58, 93, 103, 104, 
146, 210, 211, 215-217, 219. Толща представлена доломитами (доминиру-
ют), доломитизированными известняками, биокластическими, биопел-
спаритовыми водорослевыми известняками (в меньшей степени). В керне 
скв. 216 диагностируются «рифогенные» доломиты с реликтовой каркасной 
структурой. В скважинах 93 и 146 наблюдался известняк доломитизиро-
ванный, характерный для фаций передового склона рифа. В качестве ти-
пового выбран разрез скв. 146 в инт. 2570–2815 м, где В. Ф. Асташкиной 
и Л. М. Аксеновой (СНИИГГиМС) обнаружен силурийский-девонский ком-
плекс конодонтов Neoprioniodus cf arissigensis Legault, Paltodus costulatus 
Rexr., Panderodus recurvatus (Rhodes) и др. Мощность толщи не менее 
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720 м (скв. 210). Неясность границы между девоном и силуром усугубля-
ется мощной наложенной доломитизацией, хотя отсутствием фауны раз-
резы в зоне контакта силура и девона не страдают.

К салехардской толще (D1sa) отнесены карбонатные породы, в основном 
темно-серые неравномерно доломитизированные известняки, биолитокла-
стово-ооидные, глобоидные, редко доломиты с водорослями, криноидеями 
и строматолитами (строматопороидеями?). Они слагают самостоятельную 
впадину в центре и на восточном склоне крупного Новопортовского под-
нятия (по кровле отражающего горизонта Т4 — подошвы юрских отложе-
ний). Типовой разрез салехардской толщи (по г. Салехард) установлен по 
скв. 136 Новопортовской площади в инт. 2670–2800 м. Здесь изучены водо-
росли нижнего девона Nuja devonica Shuysky (определение Н. М. Мирец-
кой), вскрыты литофации рифовой платформы — глобоидные, водоросле-
вые пелспаритовые породы. Кроме скв. 136, салехардская толща нижнего 
девона вскрыта и скважинами 66, 91, 94, 99, а также 24, 104, 126. Сква-
жиной 91 вскрыты доломитизированные известняки с реликтовой каркас-
ной структурой ядерной части рифа со строматолитами. Мощность толщи 
не менее 720 м.

Центральная часть Новопортовской впадины образована средне-верх-
недевонскими отложениями, перекрытыми с размывом и азимутальным 
несогласием системой наложенных впадин субширотной ориентировки, 
представляющих собой каменноугольные отложения. В строении этого 
комплекса принимает участие каменномысская толща (D2km) (по пос. Ка-
менный мыс) среднего девона, сложенная слабодоломитизированными 
известняками, редко доломитами с фауной, известняками темно-серыми, 
биокластическими и каркасными.

В качестве типового выбран разрез скв. 99 в инт. 3192–3265,0 м, в ко-
тором определены среднедевонские представители Alveolitida. Этой сква-
жиной вскрыты обломочные литобиокластические литофации передового 
склона с богатым комплексом скелетных остатков (к сожалению, перекри-
сталлизированных): кораллов, водорослей, строматопорат, остракод, фора-
минифер, брахиопод, криноидей. Кроме скв. 99, каменномысская толща 
вскрыта скважинами 88 и 179 Новопортовской площади. Мощность разре-
за каменномысской толщи не менее 75 м. В 2000 г. В. С. Бочкарев с соав-
торами [Бочкарев и др., 2000] в разрезе скв. 99 Новопортовской площади 
на глубине 3285–3293,5 м установил карбонаты раннедевонского возраста 
(на основе заключения Е. В. Зиневич). Т. к. мощность разреза карбонат-
ных пород по скв. 99 достаточно большая, то нельзя исключить и удрев-
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нение толщи к забою скважины. К среднему девону этими же авторами 
отнесен разрез скв. Новопортовская № 301 в инт. 3641–3653 м на основе 
данных анализа табулят и строматопорат. В составе табулят установлена 
Alveolitella cf. grata Isaev, имеющая зональное значение в нижнефранских 
отложениях Западной Сибири и Кузбасса. На основе этого [Исаев, 2011] 
предполагает все-таки раннефранский, а не живетский возраст отложе-
ний, вскрытых скв. Новопортовская № 301, расположенной за пределами 
изучаемой модели месторождения. В дальнейшем при уточнении этой ча-
сти геологической модели необходимо учесть особую роль глубинного раз-
лома, подсеченного скв. Новопортовская № 215, которая вскрывает дай-
ки/силлы перидотитов. 

Завершает девонский разрез Новопортовского месторождения салетин-
ская толща (D3s) верхнего девона, названная по наименованию структуры, 
расположенной юго-западнее с. Новый Порт. Образована толща чередо-
ванием рассланцованных аргиллитов, песчаников, известняков с водорос-
лями. Карбонатные породы представлены водорослевыми глобоидными 
биопелспаритовыми разностями с линзами биокластитов — фаций рифо-
вой платформы. Типовым разрезом салетинской толщи является скв. Но-
вопортовская № 161 в инт. 2698–2761 м, где и были определены водорос-
ли позднего девона Bobolites (Mesobobolites) radiatus Rad. Кроме скв. 161, 
салетинская толща вскрывается скважинами 107, 124, 132, 134, 138, 301. 
Мощность толщи не менее 120 м (по скв. 107 Новопортовская). Послед-
ний стратон палеозоя в Новопортовском регионе — харвутинская тол-
ща (C1–2ch) нижнего-среднего карбона. Названа по наименованию структу-
ры, выделенной сейсмопартиями на правом берегу Обской губы, напротив 
с. Новый Порт. Сложена толща комплексом терригенных пород — пе-
реслаиванием серых и черных аргиллитов, песчаников и алевролитов, 
участками известковистых, и вскрыта скважинами 60, 102, 129, 130 и 139 
Новопортовской площади. В качестве типового выбран разрез скв. 102 
в инт. 2762–2864 м. Палеонтологического обоснования стратиграфическо-
го положения у толщи нет. Оно делается на основе визуального и петро-
графического (литологического) сопоставления с нижнекаменоугольными 
отложениями Томь-Колыванской и Сильгинской СФЗ. Мощность харву-
тинской толщи не менее 160 м. Ею сложены наиболее поднятые участки 
Новопортовской структуры (две вершины).

Общая геологическая структура Новопортовского месторождения 
(рис. 3.4) состоит из трех элементов: антиклинорной зоны и двух прогибов. 
Зона сложена древними сланцевыми комплексами ордовика и докембрия. 
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Западный параплатформенный прогиб образован карбонатными отложе-
ниями силура-девона, а восточный — рифогенными и терригенно-карбо-
натными породами силура, нижнего, среднего и верхнего девона. В центре 
антиклинорная зона и восточный прогиб со структурным несогласием пе-
рекрывается двумя субширотными врезами, сложенными каменноуголь-
ными углисто-глинистыми осадками. Обращает на себя внимание инвер-
тированный характер структуры. По гипсометрии фундамента это купол, 
но внутренняя структура — синклинальная.

Рисунок 3.4. Геологическая карта палеозоя 
Новопортовской площади [Исаев, 2011]:

1 — харвутинская толща, 2 — салетинская толща, 3 — каменномысская толща,
4 — салехардская толща; 5 — новопортовская толща; 6 — яротинская толща; 

7 — ямальская толща; 8 — тектонические нарушения (а) и изогипсы доюрской
 поверхности (б); 9 — скважины, вскрывшие палеозой без данных опробования; 

10 — скважины с данными испытаний 

Доюрские отложения правобережья Обской губы охарактеризованы 
в Объяснительной записке Государственной карты масштаба 1 : 1 000 000 
(лист R-43) [Государственная…, 2019]. О пермских и триасовых отложени-
ях правобережья Обской губы (т. е. на восточном краю полуострова Ямал) 
можно судить только по карте доюрских отложений листа R-43, где они 
изображены (рис. 3.5).
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Пермские отложения выделены в бованенковскую свиту, по аналогии 
с листом R-42, где она впервые описана (см. ниже). Триасовые отложения 
представлены тиутейской и красноселькупской сериями. Т1tt тиутейская 
серия: известняки, в том числе глинистые), мергели и аргиллиты. Гори-
зонт миндалекаменных базальтов (более 110 м). Т1-2 ks красноселькупская 
серия: лавы, кластолавы, лавобрекчии, туфы базальтов, прослои и линзы 
туффитов, туфопесчаников, силицитов, аргиллитов, полимиктовых песча-
ников и гравелитов (более 900 м). Эти стратиграфические подразделения 
также приняты по аналогии с соседним с запада листом R-42.

Обращаясь к схеме расчленения ордовикско-каменноугольных отложе-
ний листа R-42 [Государственная..., 2015] — т. е. на территории, располо-
женной к западу-северо-западу от Новопортовской площади, мы должны 
констатировать, что она в основном опирается на те же разрезы скважин 
Новопортовсхого района, и хотя названия и объем выделяемых толщ от-
личаются от вышеприведенной схемы, по сути дела речь идет о тех же 
отложениях. Существенная разница только в схеме расчленения перм-
ских и триасовых отложений, которые в Новопортовском районе размыты 
в предъюрское время или не отлагались.

Пермская система

На территории листа R-42 [Государственная…, 2015] выделяется 
Ямальская подобласть, которая характеризует территорию Ямала и вклю-
чает Бованенковский и Южно-Карский районы; в первом из них картиру-
ется бованенковская толща (P). 

Бованенковская толща (Pbv). Толща выделяется в пределах Бованен-
ковского района как характерный сейсмокомплекс, развитый, по данным 
ОГТ, в верхней части фундамента между отражающими горизонтами 
А и II. Его разрез частично вскрыт в скважинах 116, 201, 203 Бованен-
ковской площади, где представлен алевролитами, песчаниками, угли-
стыми аргиллитами. В интервале глубин 3184–3190 м (скв. 201) из ар-
гиллитов С. И. Пуртовой определен палинокомплекс с преобладанием 
крупной, сильно разрушенной пыльцы хвойных: Florinites, Striatconiferus, 
Taeniasporites, Рodocarpidites ,Vitriesporites, Cordaitina, Ginkgocycadophytus, 
Hordosporites. В составе спор доминируют Cyclogranisроrites. Отмече-
ны Apiculatisporites, Turrisporinites tomiensis Portn., Periplecotriletes, 
Laevigatisporites, Tenerisporites, Lycospora, Foveotriletes, указывающие на 
позднепермский возраст вскрытых отложений. Вскрытая мощность тол-
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щи — более 200 м. Мощность толщи, по сейсмическим данным, вероятно, 
достигает 1000 м.

Триасовая система

Триасовые отложения севера Западной Сибири и, в первую очередь, 
Ямала изучены слабо и картируются в основном по геофизическим дан-
ным. Наиболее полный разрез триаса изучен по сверхглубоким скважи-
нам Тюменская (№ СГ-6), и Ен-Яхинская (№ СГ-7) пробуренным восточ-
нее полуострова Ямал, в зоне Колтогорско-Уренгойского рифта. В районе 
СГ-6 доказано наличие всех трех отделов триасовой системы и, в извест-
ной мере, условно всех ее ярусов по характерным палинокомплексам, 
а также характерной для рифта мощной толщи трапповых базальтов — 
аналогов туринской свиты юга Западной Сибири. Стратиграфические 
выводы подтверждены находками харофитов, частично остракод, ради-
ологическими определениями возраста базальтов и риолитов. Нижний 
возрастной предел начала формирования триасовых отложений четко не 
установлен, так как в изученных разрезах скважин Западной Сибири по-
дошва нижнетриасовых отложений палеонтологически не охарактеризо-
вана. Однако наличие отложений индского яруса в вулканогенно-осадоч-
ных туринской и красноселькупской сериях обосновано палинологически 
по харофитам и магнитостратиграфии.

Триасовые отложения на территории листа R-42 слагают нижний 
структурный ярус платформенного чехла, заключенный между отражаю-
щими горизонтами Ia и А (гл. 5). По аналогии с разрезами Западно-Сибир-
ской плиты, они могут быть представлены синрифтовыми и пострифтовы-
ми образованиями. Залегают на эрозионной поверхности разновозрастных 
образований складчатого палеозойского фундамента, в том числе на его 
коре выветривания. Их нижняя граница уверенно прослеживается по 
сейсмическим данным, к ней приурочен региональный отражающий сей-
смогоризонт А. Верхняя граница триаса совпадает с кровлей тампейской 
серии, которая без видимого углового несогласия перекрывается юрски-
ми отложениями. К этой границе приурочен региональный сейсмоотра-
жающий горизонт Iа. Лишь на отдельных участках, по данным В. С. Боч-
карева (2001 г.), между триасом и юрой фиксируются четкие несогласия. 
В пределах Ямала данные по стратиграфии триаса базируются на резуль-
татах МОВ ОГТ и материалах редких глубоких скважин. Здесь выделя-
ются тиутейская серия, базальтовая толща и трансгрессивно перекрыва-
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ющая их тампейская серия. По сейсморазведочным данным, тампейская 
серия уверенно соспоставляется с сейсмоподкомплексом Ib–Ia.

Нижний отдел
Тиутейская серия (T1tt) выделена В. С. Бочкаревым по скв. 11 Восточ-

но-Бованенковской площади. Здесь в интервале 3997–4113 м вскрыта тол-
ща, представленная известняками, глинистыми мергелями и аргилли-
тами с горизонтом миндалекаменных базальтов. Известняки и мергели 
обогащены тонкодисперсной органикой. Толща сходна с нижним триасом 
Новой Земли. Из интервала глубин 4015–4030 м скв. 11 С. И. Пуртовой 
определен палинокомплекс с довольно большим количеством пыльцы 
хвойных с воздушными мешками. Это в основном зерна, определяемые как 
Alisporites, Disaccites, Podocarpidites. В небольших количествах отмечена 
стриатная пыльца хвойных, а также Florinites. Единичными зернами отме-
чена пыльца Cordaitina, Vitattina. Пыльца хвойных с воздушными мешка-
ми составляет почти 50% от общего количества зерен. Заметно содержание 
Ginkgocycadophytus (4%), в небольших количествах фиксируется пыльца 
Cycas, Cycadopites. Список обнаруженных спор довольно велик, однако 
не наблюдается доминирования какого-то одного рода. Наибольшее про-
центное содержание относится к спорам Furitulinasporites (5%), Leiotriletes 
(6%). Несколько меньше спор Lophotriletes, Acanthotriletes, Trachytriletes. 
В количествах, не превышающих 1-2%, иногда единичными зернами, 
отмечены споры Lycopodiumsporites, Osmundacidites, Matonisporites, 
Calamospora, Punctatisporites, Neoraistrickia, Laevigatisporites, 
Aratrisporites, Cirratridites, Periplecotriletes, Verrucosisporites, Chomotriletes, 
Granulatisporites, Reticulatisporites, Foveotriletes. Все перечисленные фор-
мы отмечались палинологами в отложениях триаса Западной Сибири. 
Вскрытая мощность — более 116 м.

Нижний-средний отделы
Базальтовая толща (T1-2b). Согласно модели строения триасового риф-

тогенного комплекса [Сурков, Смирнов, 1987 и др.], в центральной части 
Ямала по геофизическим (прежде всего магниторазведочным) данным 
выделяется Ямальский рифт. Предполагалось, что он сложен преимуще-
ственно базальтами, а также долеритами и туффитами основного соста-
ва. Однако по более поздним публикациям [Брехунцов и др., 2020] дан-
ные сейсмопрофилирования не подтверждают наличия триасового рифта
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в средней части Ямала и допускают наличие триасовых рифтовых струк-
тур лишь в его северо-восточной части (см. также [Афанасенков и др., 
2017]).

Средний-верхний отделы 
Тампейская серия (T2-3tm). По сейсморазведочным данным, она может 

быть развита в крупных впадинах, но не вскрыта ни в одной скважине, ко-
торые пробурены на положительных структурах. По данным бурения Тю-
менской скв. № СГ-6, расположенной к юго-востоку от полуострова Ямал, 
тампейская серия представлена аргиллитами, алевролитами, песчаника-
ми, туффитами с остатками растений. Она разделена на две толщи: ниж-
нюю (инт. 6223–6430 м) песчано-глинистую и верхнюю (инт. 6012–6223 м) 
существенно глинистую. Нижняя толща представлена переслаиванием ар-
гиллитов и алевролитов с мелко-среднезернистыми песчаниками. Мощ-
ность песчаных пластов — 5–16 м. В интервале 6240–6251 м содержатся 
раковины конхострак Ciclotunguzites cf. tungussensis Nov. Палинокомплекс 
состоит в основном из членистостебельных, среди которых Paracalamites 
sp. встречается чаще, чем Neocalamites sp. Учитывая этапность триасо-
вой флоры и «положение» комплекса в разрезе, можно условно считать 
его анизийским. Верхняя толща сложена темно-серыми аргиллитами  
и мелкозернистыми глинистыми алевролитами с редкими пластами мел-
ко-среднезернистых песчаников мощностью до 9 м. По частоте встреча-
емости в толще доминируют многочисленные остатки хвощевых. Среди 
них, кроме Neocalamites, сходных с N. carrerei, N. merianii, найдены так-
же Schizoneura grandifolia (вид известен из ладина и позднего триаса Тай-
мыра, позднего триаса Восточного Урала, Горного Алтая). Мощность се-
рии, по геофизическим данным, — более 2000 м.

Теунтойская свита (T3tn) предположительно прослеживается под по-
кровом юрских отложений по геофизическим данным (резко пониженное 
гравиполе) и по структурным построениям в северной части Нядаяхинской 
впадины. По материалам поисково-картировочного бурения, к югу от рам-
ки листа свита сложена пестроцветными глинами с прослоями сероцвет-
ных алевролитов, песчаников, гравелитов, содержащими спорово-пыльце-
вые комплексы карнийского яруса. Мощность — до 230 м.

Кора выветривания позднетриасового-раннеюрского возраста (T3-J1) 
вскрыта под покровом юрских отложений в ряде картировочных скважин 
на полуострове Ямал на Бованенковской площади. На Ямале керном рас-
сматриваемые отложения практически не охарактеризованы. По шламу, 
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вынесенному при бурении скважин, они сложены слабосцементирован-
ной глинисто-кремнистой рыхлой породой. В минералогическом отноше-
нии представлена кварцем, отмечен каолинит, гидрослюды, гидроокислы 
железа, сидерит, лейкоксен, встречаются карбонатные породы. Наблюда-
ются также включения кварцево-серицитовых пород с четкой сланцевой 
текстурой. По заключению В. Г. Криночкина, подобные породы характер-
ны для коры выветривания. Важно подчеркнуть, что изменение пород на 
стадиях дезинтеграции и выщелачивания создает предпосылки для воз-
никновения трещиноватых коллекторов на присводовых участках струк-
тур палеозойского субстрата, что обусловливает получение из них в ряде 
случаев промышленных притоков газа (Новопортовская площадь). Уста-
новленная мощность коры выветривания достигает 20 м.
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Глава 4. МАГМАТИЧЕСКИЕ
И МЕТАМОРФИЧЕСКИЕ ПОРОДЫ

В ФУНДАМЕНТЕ ПОЛУОСТРОВА ЯМАЛ

Базитовые комплексы в фундаменте Ямала

4.1. Габброиды Сюнай-Салинской площади

Параметрическая скважина № 45 на Сюнай-Салинской площади (см. 
рис. 4.1.1) пробурена для изучения геологического строения разреза и пер-
спектив нефтегазоносности нижне-среднеюрских и палеозойских отложе-
ний, а также получения необходимых геолого-геофизических параметров 
разреза в пределах Щучьинского выступа. Фактическая глубина скважи-
ны около 2500 м, она пройдена на левобережье Обской губы, в пределах 
Верхореченской зоны разломов, разделяющих Щучьинский блок и полу-
остров Ямал [Харин, Шелехов, 2005]. 

Рисунок 4.1.1. Схема расположения скважин, вскрывших палеозой,
на полуострове Ямал:

1–3 — Верхнереченская, 300, 303 — Западно-Яротинская,
11 — Восточно-Бованенковская, 45 — Сюнай-Салинская, 

114 — Бованенковская, 215 — Новопортовская
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Письменное и схематическое описание разреза Сюнай-Салинской 
скважины № 45 приведено в работе А. Н. Угрюмова [2014]. Им показано, 
что подошва осадочного чехла зафиксирована на глубине 2110 м и осад-
ки представляют собой глины китербютской свиты нижней юры. Кровля 
фундамента в пределах 2108–2100 м сложена монолитной зоной брекчи-
евидных сильноизмененных диоритов с цементом из жильных минералов 
(карбонат, кварц, хлорит и др.). По всей видимости, это была разбурена 
зона развития пропилитизации, которая часто отмечается в Западно-Си-
бирском мегабассейне на контакте осадочного чехла и пород фундамента. 
Ниже 2100 м вплоть до забоя (2500 м) уверенно прослеживаются массив-
ные диориты. Определение породы в разрезе скважины проводилось по 
петрографическим описаниям и данным химического состава [Угрюмов, 
2014]. Соседние скважины № 41 и 42, в доюрском фундаменте Сюнай-Са-
линской площади, вскрыли кислые эффузивы на более высоких отметках; 
кровля фундамента по скважине № 42 установлена на глубине 1948 м. 
      Исследованный нами образец керна из разреза Сюнай-Салинской сква-
жины № 45 отобран с глубины 2472,3 м, т. е. немногим выше забоя. Поро-
да темной окраски с белыми пятнами, мелкозернистая и относится к га-
бброидам нормальной щелочности. Химический состав породы (в вес. %): 
SiO2 47,12; TiO2 0,87; Al2O3 17,40; Fe2O3 4,88; FeO 7,86; MnO 0,13; MgO 5,71; 
CaO 11,04; Na2O 1,76; K2O 0,89; п. п. п. 2,35; сумма 100,01.

Микроэлементный состав габбро приведен в таблице 4.1.1. Из нее 
видно, что порода характеризуется высокими содержаниями титана (до 
5440 г/т), марганца (до 900 г/т), стронция (до 304 г/т), ванадия (до 270 г/т), 
бария (до 150 г/т) и рубидия (до 131 г/т). Кроме того, отмечаются повышен-
ные количества меди (до 70 г/т), цинка (до 61 г/т), хрома (до 51 г/т), нике-
ля (до 29 г/т) и кобальта (до 26 г/т). Все эти элементы являются вполне 
типоморфными для габброидов. Сумма редких земель в породе не превы-
шает 32 г/т. На дискриминационной диаграмме Cr–Y [Pearce, 1982] изу-
ченная порода попадает в поле VAB (базальты вулканических дуг), т. е. 
сюнай-салинские габбро по всей видимости относятся к островодужным 
образованиям.

Внешний вид и строение породы показано на рис. 4.1.2–4.1.3. Ми-
неральный состав породы следующий: плагиоклаз (битовнит, лабрадор 
в центре индивидов, а в краях более кислый — андезин) и амфибол (же-
лезистая роговая обманка), а также вторичные минералы — альбит, оли-
гоклаз, актинолит (железистый тремолит), хлорит (шамозит), серицит 
(мусковит), пумпеллиит-(Al) и минералы группы эпидота (цоизит, кли-
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ноцоизит и сам эпидот). Кроме того, отмечается присутствие редкого бес-
форменного кварца (то ли реликтовый, то ли вторичный). Из акцессор-
ных минералов в породе установлены титанит, фторапатит и ильменит. 
Сульфидная минерализация отличается своим разнообразием, она опи-
сана ниже породообразующих минералов. Главным сульфидными соеди-
нениями в породе являются пирит и халькопирит, а остальные — пирро-
тин, пентландит, кубанит, саманиит и галенит, имеют резко подчиненное 
положение.

Плагиоклазы в породе, за счет развития метаморфических ассоциа-
ций и частичного сохранения первичного парагенезиса, представлены не-
прерывным рядом от битовнита к олигоклазу (см. табл. 4.1.2, ан. 1–9). Би-
товнит слагает центральные части наиболее крупных зерен плагиоклаза, 
размером до 1 мм по удлинению (см. рис. 4.1.2–4.1.3), и характеризуется 
присутствием тонкого агрегата соссюрита, т. е. возможно битовнит был 
еще более кальциевым. 

Таблица 4.1.1

Микроэлементный состав габбро (г/т)
из Сюнай-Салинской скважины № 45 

Элементы С–С45/2472,3 Элементы С–С45/2472,3 Элементы С–С45/2472,3
Li 9,364 La 4,063 Rb 130,696 
Be 0,156 Ce 9,679 Sr 303,776 
Sc 29,493 Pr 1,369 Y 11,821 
Ti 5441,228 Nd 6,633 Zr 28,114 
V 268,619 Sm 1,813 Ta 0,038 
Cr 50,948 Eu 0,850 Nb –
Mn 898,305 Gd 2,101 Mo 0,144 
Co 26,454 Tb 0,341 Ag 0,059 
Ni 29,407 Dy 2,065 Cd 0,058 
Cu 68,758 Ho 0,422 Sn 0,683 
Zn 61,433 Er 1,247 Sb 0,164 
Ga 14,890 Tm 0,174 W 1,254 
Ge 1,408 Yb 1,137 Cs 2,646 
As 1,687 Lu 0,172 Ba 150,158 
Tl 0,192 Bi 0,037 Hf 0,833 
Th 0,716 U 0,206 Pb 1,034 
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Рисунок 4.1.2. Внешний вид габброида c агрегатом амфибола (Amf)
и плагиоклаза (Plg) из Сюнай-Салинской площади (скв. 45, гл. 2472 м)

Фото полированного шлифа с анализатором, ув. 25, размер поля 1,5 мм

Рисунок 4.1.3. Внешний вид габброида c агрегатом амфибола (Amf)
и плагиоклаза (Plg) из Сюнай-Салинской площади (скв. 45, гл. 2472 м)

Фото полированного шлифа без анализатора, ув. 25, размер поля 1,5 мм
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По данным микрозондового анализа плагиоклаз содержит от 70 до 74% 
анортитового минала и характеризуется высокой примесью железа (FeO 
до 0,9 мас.%). Лабрадор слагает как промежуточные зоны зерен плагио-
клаза (если в ядре битовнит), так и центральные части индивидов. Зоны 
лабрадора так же содержат тонкий агрегат соссюрита и отличаются мень-
шим количеством анортитового минала (59–63%). Из примесей в минерале 
отмечаются железо (FeO до 0,5 мас.%) и калий (K2O до 0,8 мас.%). Андезин 
слагает только краевые зоны в индивидах плагиоклаза, чистый, без агре-
гата соссюрита и содержит около 40% анортитового минала. Олигоклаз 
является самым распространенным в породе плагиоклазом, он образует 
неправильные скопления мелких зерен в ассоциации с вторичными ам-
фиболами. По данным микрозондового анализа он содержит 27–28% анор-
титового минала и характеризуется примесью железа (FeO до 0,5 мас.%) 
и калия (K2O до 0,5 мас.%).

У крупных вкрапленников плагиоклаза всегда отмечается щелочно—
полевошпатовая кайма, сложенная анортоклазом. Оптически эта кайма 
никак не определяется, но хорошо отбивается микрозондовыми анализа-
ми (см. табл. 4.1.2, ан. 10). Минерал характеризуется высоким содержани-
ем калия (K2O до 1,9 мас.%) и кальция (CaO до 1,8 мас.%), что в пересчете 
дает 11% минала калиевого полевого шпата и 8% минала анортита, т. е. 
анализ попадает в поле анортоклаза рядом с полями альбита и олигокла-
за (см. рис. 4.1.4).

Рисунок 4.1.4. Положение анализов полевых шпатов
из габброида Сюнай-Салинской площади

на классификационной диаграмме Ab–An–Or
Кружками показаны плагиоклазы, квадратом — анортоклаз
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Таблица 4.1.2

Химический состав полевых шпатов (мас.%) из габбро
Сюнай-Салинской скв. № 45

№ SiO2 TiO2 Al2O3 FeO MnO CaO Na2O K2O Сумма
1 50,00 0,04 31,85 0,55 – 15,11 3,10 0,04 100,69
2 50,41 – 30,91 0,59 – 14,43 3,51 0,14 99,99
3 49,35 0,04 31,67 0,92 0,01 15,16 2,72 0,58 100,45
4 52,27 – 30,13 0,37 0,07 13,28 4,23 0,17 100,52
5 52,24 – 29,90 0,45 0,04 12,93 4,54 0,07 100,17
6 51,78 0,09 30,74 0,45 – 11,78 3,70 0,80 99,34
7 57,28 0,13 26,45 0,36 0,06 8,49 7,05 0,07 99,89
8 61,25 0,03 24,52 0,33 0,01 5,99 8,50 0,15 100,78
9 59,90 – 25,71 0,50 – 5,82 7,82 0,53 100,28

10 63,75 0,10 23,65 0,40 – 1,79 9,13 1,94 100,67
Кристаллохимические формулы, рассчитанные на 5 катионов

1 (Ca0,74Na0,27)1,01[(Al1,70Si2,27Fe0,02)3,99O8] — битовнит
2 (Ca0,70Na0,31K0,01)1,02[(Al1,66Si2,30Fe0,02)3,98O8] — битовнит
3 (Ca0,74Na0,24K0,03)1,01[(Al1,70Si2,25Fe0,04)3,99O8] — битовнит
4 (Ca0,64Na0,37K0,01)1,02[(Al1,60Si2,36Fe0,02)3,98O8] — лабрадор
5 (Ca0,63Na0,40)1,03[(Al1,59Si2,36Fe0,02)3,97O8] — лабрадор
6 (Ca0,58Na0,33K0,05Fe0,02)0,98[(Al1,65Si2,37)4,02O8] — лабрадор
7 (Na0,61Ca0,41)1,02[(Al1,40Si2,56Fe0,02)3,98O8] — андезин
8 (Na0,73Ca0,28K0,01)1,02[(Al1,27Si2,70Fe0,02)3,98O8] — олигоклаз
9 (Na0,67Ca0,28K0,03Fe0,02)1,00[(Al1,34Si2,66)4,00O8] — олигоклаз

10 (Na0,78K0,11Ca0,08Fe0,02)0,99[(Al1,22Si2,79)4,01O8] — анортоклаз

Амфиболы являются главными минералами породы и представле-
ны тремя минеральными видами — феррогорнблендитом, магнезиогор-
нблендитом и актинолитом. Железистая роговая обманка в крупных ин-
дивидах амфибола слагает небольшие участки, размером до 0,1–0,2 мм, 
на контакте с рудными минералами. Выделяется по химическому соста-
ву (см. табл. 4.1.3, ан. 1), минерал содержит до 20,4 мас.% FeO и не более 
11,3 мас.% MgO. На классификационной диаграмме амфиболов [Leake et 
al., 1997] минерал попадает в поле феррогорнблендита на границе с обла-
стью магнезиогорнблендита (рис. 4.1.5).
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Рисунок 4.1.5. Положение анализов амфибола из габброида
Сюнай-Салинской площади на классификационной диаграмме

кальциевых амфиболов

Магнезиальная роговая обманка слагает основную массу крупных ин-
дивидов, размер которых достигает 1 мм в длину. Выделяется по химиче-
скому составу (см. табл. 4.1.3, ан. 2–3), амфибол содержит до 18 мас.% FeO 
и до 12,3 мас.% MgO, т. е. на классификационной диаграмме амфиболов 
[Leake et al., 1997] минерал попадает в поле магнезиогорнблендита рядом 
с областью феррогорнблендита (рис. 4.1.5). Индивиды магнезиальной ро-
говой обманки обладают зональностью, т. к. к краю зерен уже формирует-
ся переходный амфибол к тремолиту (табл. 4.1.3, ан. 4).

Таблица 4.1.3
Химический состав амфиболов (мас.%) из габбро

Сюнай-Салинской скв. № 45 

№ 1 2 3 4 5 6 7 8 9
SiO2 47,32 47,41 45,99 48,65 52,59 51,85 52,07 52,50 51,88
TiO2 0,15 0,75 1,36 0,44 0,17 0,37 0,34 0,21 0,55
Al2O3 6,57 7,85 8,32 6,78 2,93 4,06 3,32 3,04 3,80
Cr2O3 0,03 0,11 0,02 – 0,22 0,15 0,03 – 0,04
FeO 20,37 17,44 18,01 17,69 15,18 15,35 15,14 14,91 15,38
NiO – 0,07 – 0,01 0,01 0,03 – 0,07 –
MnO 0,26 0,30 0,58 0,26 0,35 0,25 0,28 0,45 0,38
MgO 11,32 11,02 12,27 11,10 13,58 13,31 13,83 14,07 13,90
CaO 10,63 12,14 9,52 12,06 12,45 12,32 12,35 12,34 12,08
Na2O 0,58 0,88 1,38 0,82 0,35 0,48 0,39 0,48 0,41
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Продолжение таблицы 4.1.3
№ 1 2 3 4 5 6 7 8 9

K2O 0,14 0,32 0,14 0,27 0,10 0,11 0,14 0,06 0,13
F 0,11 0,13 0,09 0,11 0,10 0,03 0,15 0,07 0,09
Cl 0,04 0,08 0,05 0,07 0,03 0,03 0,04 0,02 0,02
Сумма 97,52 98,51 97,73 98,27 98,06 98,34 98,08 98,23 98,66

Кристаллохимические формулы, рассчитанные на 24 атома кислорода
1 (Ca1,79Na0,18K0,03)2,00(Fe2,68Mg2,65Al0,66Mn0,03Ti0,02)6,04[(Si7,44Al0,56)8O22]

(OH2,55F0,05Cl0,01)2,61

2 (Ca2,01Na0,26K0,06)2,34(Mg2,54Fe2,25Al0,76Ti0,09Mn0,04Cr0,01Ni0,01)5,70[(Si7,33Al0,67)8O22]
(OH1,83F0,06Cl0,02)1,91

3 (Ca1,59Na0,42K0,03)2,03(Mg2,84Fe2,34Al0,69Ti0,16Mn0,08)5,70[(Si7,16Al0,84)8O22]
(OH2,31F0,04Cl0,01)2,36

4 (Ca2,00Na0,25K0,05)2,30(Mg2,56Fe2,29Al0,74Ti0,05Mn0,03)5,67[(Si7,51Al0,49)8O22]
(OH1,86F0,05Cl0,01)1,92

5 (Ca2,03Na0,10K0,02)2,15(Mg3,08Fe1,93Al0,53Mn0,05Cr0,03Ti0,02)5,64[Si8,00O22](OH1,98F0,04)2,02

6 (Ca2,00Na0,14K0,02)2,16(Mg3,01Fe1,95Al0,59Ti0,04Mn0,03Cr0,02)5,64[(Si7,86Al0,14)8O22]
(OH1,78F0,01Cl0,01)1,80

7 (Ca2,01Na0,12K0,03)2,16(Mg3,14Fe1,93Al0,52Ti0,04Mn0,04)5,67[(Si7,92Al0,08)8O22]
(OH1,96F0,07Cl0,01)2,04

8 (Ca2,01Na0,14K0,01)2,16(Mg3,18Fe1,89Al0,50Mn0,06Ti0,02Ni0,01)5,66[(Si7,96Al0,04)8O22]
(OH1,80F0,03Cl0,01)1,84

9 (Ca1,96Na0,12K0,03)2,10(Mg3,13Fe1,95Al0,53Ti0,06Mn0,05)5,72[(Si7,85Al0,15)8O22]
(OH1,46F0,04Cl0,01)1,51

Примечание: ан. 1 — феррогорнблендит, ан. 2–3 — магнезиогорнблендит, ан. 4–9 — тре-
молит.

Железистый тремолит (или актинолит) слагает основную массу ам-
фибола в породе, образуя тонкоигольчатые агрегаты по периферии более 
крупных индивидов роговой обманки. Размер мелких иголок по удли-
нению редко достигает 0,5 мм. По химическому составу тонкоигольча-
тые агрегаты сильно отличаются от роговой обманки (см. табл. 4.1.3, ан. 
5–9), т. к. содержат меньше глинозема (Al2O3 до 4,1 мас.%) и железа (FeO 
до 15,4 мас.%), но — больше кремнезема (SiO2 до 52,6 мас.%) и кальция 
(CaO до 12,4 мас.%). На классификационной диаграмме [Leake et al., 1997] 
минерал попадает в поле тремолита (рис. 4.1.5).

Условия формирования амфиболов, рассчитанные при помощи различ-
ных геотермобарометров, показывают сопоставимые между собой значе-
ния. Так, по амфиболовому геотермобарометру для метабазитов [Мишкин, 
1990] получается, что роговые обманки кристаллизовались при Т = 500°С 
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и Р = 7 кбар, а актинолиты при Т = 300–350°С и Р менее 1 кбар. По друго-
му геотермобарометру для кальциевых амфиболов [Brown, 1977] получа-
ется, что роговые обманки кристаллизовались при Т = 550°С и Р = 4,5 кбар, 
а актинолиты при Т менее 400°С и Р менее 2 кбар. По содержанию алю-
миния в роговой обманке давление при образовании магнезиогорнбленди-
тов варьировало от 3 до 3,5 кбар [Hammastrom, Zen, 1986]. Таким образом, 
метаморфическое регрессивное преобразование габброидов Сюнай-Салин-
ской площади началось с низов амфиболитовой и верхов зеленосланцевой 
фаций и остановилось в пренит-пумпеллиитовой фации.

Кстати, именно пумпеллиит, как минерал индикатор этой низкотем-
пературной метаморфической фации, был обнаружен нами в агрегатах 
хлорита. Пумпеллиит образует скопления радиально-лучистых, реже сно-
повидных, агрегатов, размером до 0,5 мм. По данным микрозондового ана-
лиза (табл. 4.1.4, ан. 1–2) минерал хорошо пересчитывается на пумпелли-
ит-(Al). Содержание магния относительно невелико (MgO до 2,6 мас.%), что 
при пересчете дает не более 31% минала пумпеллиита-(Mg). Количество 
железа (FeO до 3,7 мас.%) также недостаточно и в пересчете дает не более 
25% минала пумпеллиита-(Fe). При этом расчетный минал пумпеллии-
та-(Al) варьирует от 44 до 49%, т. е. явно преобладает над миналами дру-
гих пумпеллиитов. Пумпеллиит-(Al) был официально открыт в 2007 году 
в метаосадочных породах Бельгии [Hatert et al., 2007], хотя описывали его 
значительно раньше [Passaglia, Gottardi, 1973 и др.]. Для России находка 
данного пумпеллиита похоже является второй, т. к. на Сарановском хро-
митовом месторождении в ассоциации с шуйскитом описывался и предель-
но хромистый пумпеллиит-(Al) [Hamada et al., 2008].

Минералы группы эпидота встречаются как в зернах плагиоклаза, 
так и в агрегатах хлорита (см. рис. 4.1.6–4.1.7). Обычно они слагают тон-
козернистые неправильные скопления (т. н. соссюрит), размером до 1 мм, 
с высоким рельефом и пятнистой интерференционной окраской. Без ана-
лизатора скопления выглядят серой полупрозрачной массой. По данным 
микрозондового анализа (табл. 4.1.4, ан. 3–8) соссюрит представлен тре-
мя минералами из группы эпидота — цоизитом, клиноцоизитом и самим 
эпидотом, причем количественно преобладают маложелезистые разности.

Слюда образует тонкие лейсты в матрице зерен плагиоклаза, реже 
в агрегатах хлорита. Размер лейстов редко превышает 0,2 мм по удли-
нению. Без анализатора слюда бесцветная, без плеохроизма. По дан-
ным микрозондового анализа (табл. 4.1.5, ан. 1–2) минерал хорошо пере-
считывается на мусковит. Из примесей в слюде отмечаются железо (FeO 
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до 2,6 мас.%) и магний (MgO до 0,5 мас.%). Образование мусковита явно 
связано с ретроградным низкотемпературным метаморфизмом, в резуль-
тате которого происходило замещение или разложение внешней каймы 
анортоклаза у некоторых зерен плагиоклаза.

Таблица 4.1.4
Химический состав пумпеллиита

и минералов группы эпидота (мас.%) из габбро

№ 1 2 3 4 5 6 7 8

SiO2 37,75 37,94 39,39 39,59 40,11 39,25 38,21 38,11
TiO2 – 0,03 – – 0,05 0,02 0,07 0,06
Al2O3 26,18 25,86 32,77 32,60 32,59 30,10 26,15 24,50
Cr2O3 0,02 0,04 0,31 0,10 0,02 – 0,03 –
Fe2O3 – – 1,12 1,21 1,34 4,09 10,25 12,29
FeO 3,75 3,54 – – – – – –
NiO – – 0,01 – – – 0,05 –
MnO 0,05 0,08 0,03 0,02 – 0,06 0,11 0,02
MgO 2,24 2,57 0,03 0,03 – 0,01 0,02 0,01
CaO 22,45 22,64 24,73 24,67 24,79 24,59 23,71 23,51
Na2O 0,01 0,02 0,03 0,09 0,01 0,03 0,03 –
K2O 0,13 0,01 – – – 0,07 0,02 –
Сумма 92,58 92,73 98,42 98,31 98,91 98,22 98,65 98,50

Кристаллохимические формулы, рассчитанные на 8 катионов
1 (Ca1,94K0,01)1,95(Al0,49Mg0,27Fe0,25)1,01Al2,00[Si3,04O11](OH)2,00×0,99H2O
2 Ca1,95(Al0,45Mg0,31Fe0,23Mn0,01)1,00Al2,00[Si3,05O11](OH)2,00×0,96H2O
3 Ca2,01(Al2,92Fe0,06Cr0,02)3,00[Si2,99O12](OH)0,82 — цоизит
4 (Ca2,00Na0,01)2,01(Al2,91Fe0,07Cr0,01)2,99[Si3,00O12](OH)0,86 — цоизит
5 Ca2,00(Al2,90Fe0,08)2,98[Si3,00O12](OH)0,55 — цоизит
6 (Ca2,01K0,01)2,02(Al2,72Fe0,24Mn0,01)2,97[Si3,01O12](OH)0,92 — клиноцоизит
7 Ca1,99(Al2,41Fe0,60Mn0,01)3,02[Si2,99O12](OH)0,73 — эпидот
8 Ca1,99(Al2,28Fe0,73)3,01[Si3,00O12](OH)0,79 — эпидот

 
Хлорит является одним из главных минералов породы. Он слагает 

плотные массы зеленого цвета (без анализатора) выполняющие интерсти-
ции между зернами плагиоклаза и амфибола (см. рис. 4.1.6–4.1.7). Размер 
скоплений достигает 1,5 мм. Агрегаты хлорита постоянно содержат вклю-
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чения различных минералов, таких как амфибол, мусковит, эпидот, кли-
ноцоизит и цоизит, а также рудные минералы. 

Таблица 4.1.5
Химический состав слюды, хлорита

и титанита (мас.%) из габбро

№ 1 2 3 4 5 6 7
Мусковит Шамозит Титанит

SiO2 47,06 46,63 24,06 24,50 25,39 31,15 30,96
TiO2 – – 0,05 – 0,37 35,60 36,31
Al2O3 34,58 36,67 18,64 18,26 20,05 2,41 1,59
Cr2O3 – – 0,12 0,09 0,05 0,04 0,02
FeO 2,61 0,96 43,10 43,16 29,72 2,76 1,69
NiO – – 0,09 0,06 0,05 – –
MnO 0,06 – 0,12 0,02 0,33 0,04 –
MgO 0,48 0,22 3,43 3,03 11,91 – –
CaO 0,16 0,02 0,07 0,08 0,29 26,93 29,14
Na2O 0,11 0,08 0,03 – – – –
K2O 11,04 10,99 – – – – –
F 0,12 0,04 – – – 0,22 0,09
Сумма 96,21 95,61 89,71 89,20 88,16 99,15 99,80

Кристаллохимические формулы, рассчитанные на катионы

1 (K0,94Na0,01Ca0,01)0,96(Al1,84Fe0,15Mg0,05)2,04[(Al0,87Si3,13)4O10](OH1,97F0,03)2

2 (K0,93Na0,01)0,94(Al1,98Fe0,05Mg0,02)2,06[(Al0,90Si3,10)4O10](OH1,99F0,01)2

3 (Fe4,11Mg0,58Al0,26Cr0,01Mn0,01Ni0,01Ca0,01Na0,01)5,00Al1,00[(Si2,75Al1,25)4O10](OH)8

4 (Fe4,15Mg0,52Al0,30Cr0,01Ni0,01Ca0,01)5,00Al1,00[(Si2,82Al1,18)4O10](OH)8

5 (Fe2,69Mg1,92Al0,33Mn0,03Ca0,03)5,00(Al0,97Ti0,03)1,00[(Si2,75Al1,25)4O10](OH)8

6 (Ca0,94Fe0,08)1,02(Ti0,87Al0,09)0,96[Si1,02O4](O0,98F0,02)1,00

7 Ca1,01(Ti0,88Al0,06Fe0,05)0,99[Si1,00O4](O0,99F0,01)1,00

По данным химического состава хлорит является шамозитом (табл. 4.1.5, 
ан. 3–5), но образует два типа выделений: предельно железистые и высо-
комагнезиальные. Первый тип, по всей видимости, формировался по зер-
нам титаномагнетита и характеризуется небольшими примесями миналов 
клинохлора (до 12%) и донбассита (до 6%), т. е. минал шамозита резко пре-
обладает (до 83%). Второй тип, по всей видимости, замещал породообразу-
ющие силикаты и характеризуется более высокими примесями миналов 
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клинохлора (до 38%) и донбассита (до 7%), т. е. количество шамозита не-
значительно преобладает (до 54%). В целом, шамозит является крайне низ-
котемпературным хлоритом, он характерен для гидротермальных место-
рождений [Ondruš et al., 2003] и даже для осадочных пород.

Рисунок 4.1.6. Зерна амфибола (Amf) и плагиоклаза (Plg)
с вторичными агрегатами соссюрита (Ss) и хлорита (Chl)
в габбро Сюнай-Салинской площади (скв. 45, гл. 2472 м)

Фото полированного шлифа с анализатором, ув. 25, размер поля 1,5 мм

Рисунок 4.1.7. Зерна амфибола (Amf) и плагиоклаза (Plg)
с вторичными агрегатами соссюрита (Ss) и хлорита (Chl)
в габбро Сюнай-Салинской площади (скв. 45, гл. 2472 м)

Фото полированного шлифа без анализатора, ув. 25, размер поля 1,5 мм
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Титанит распылен по всей матрице габброида и слагает мелкие ин-
дивиды, размером до 0,2–0,3 мм по удлинению. Без анализатора корич-
невый, плеохроизма нет. По данным микрозондового анализа минерал 
имеет вполне обычный для титанита химический состав (табл. 4.1.5, ан. 
6–7). В нем отмечается присутствие существенных концентраций глино-
зема (Al2O3 до 2,4 мас.%) и железа (FeO до 2,8 мас.%), а также слабая при-
месь фтора (F до 0,2 мас.%). Судя по результатам кристаллохимического 
пересчета часть железа в титанитах представлена в окисном виде.

Апатит, как акцессорный минерал, встречается по всей матрице габ-
броида и образует игольчатые индивиды, размером до 0,2 мм по удлине-
нию. Без анализатора бесцветный, посторонних включений не наблюдает-
ся. По химическому составу относится к фторапатиту, т. к. содержит много 
фтора (F в пределах 2–2,4 мас.%) и незначительное количество хлора 
(Cl в пределах 0,3–0,7 мс.%). 

Из рудных минералов в породе отмечаются ильменит и магнетит, при-
чем последний количественно преобладает. Ильменит по составу достаточ-
но однородный и чистый, из примесей содержит только марганец (MnO 
до 2,9 мас.%), что соответствует 6% пирофанитового минала. Магнетит 
тоже по составу однородный и чистый, никаких примесей не содержит. 
Оба минерала, по всей видимости, уже относятся к вторичной ассоциа-
ции и являются продуктами перекристаллизации первичного титано-
магнетита.

Кварц встречается редко и всегда образует ксеноморфные выделения, 
размером до 1 мм. Он находится в парагенезисе с хлоритом, т. е. по всей 
видимости, является продуктом разложения породообразующих сили-
катов. Дело в том, что количество кремнезема в амфиболах достигает 
47–52%, а шамозит, который их замещает, содержит всего 25% SiO2, т. е. из-
быток кремнезема, вероятно, и высаживается в виде вторичного кварца.​ 
По всей матрицы породы наблюдаются щелевидные и ксеноморфные поло-
сти, размером до 0,5 мм, выполненные карбонатным материалом. По дан-
ным микрозондового анализа карбонат представлен чистым кальцитом, 
что подтверждается легким травлением поверхности керна под действием 
соляной кислоты. Широкое присутствие карбоната в породе, наряду с на-
личием хлорита, эпидота, серицита, кварца и обильной сульфидной мине-
рализации, говорит об вторичных метасоматических изменениях в породе, 
по всей видимости, пропилитизации [Омельяненко, 1978 и др.].

Пирит. Главный сульфидный минерал породы. Он образует отчет-
ливые кубовидные кристаллы, размером до 1 мм в поперечнике. В выде-
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ленной тяжелой фракции породы кристаллы пирита обладают хорошей 
огранкой с зеркальными гранями. В основном индивиды представле-
ны гексаэдром {100} с подчиненными ему октаэдром {111} и пентагон-
додекаэдром {110} (см. рис. 4.1.8а). В редких случаях в огранке начина-
ет преобладать октаэдр (рис. 4.1.8б) и еще реже — пентагондодекаэдр 
(рис. 4.1.8в). Индивиды пирита характеризуются комбинационной штри-
ховкой на гранях гексаэдра, вызванной совместным ростом с пентагондоде-
каэдром. На срезе кристаллы пирита часто содержат включения силикатов 
и других сульфидных минералов — халькопирита, пирротина и галенита 
(рис. 4.1.9–4.1.10). По данным микрозондового анализа (см. табл. 4.1.6, ан. 
1–5) пирит имеет вполне устойчивый химический состав с несколько повы-
шенными содержаниями кобальта (до 4 мас.%, в среднем около 0,5 мас.%) 
и свинца (до 0,3 мас.%). Значимое количество кобальта в пирите объясня-
ется природой субстрата, т. к. повышенные содержания кобальта (наряду 
с никелем) типоморфны для основных и ультраосновных комплексов [Бо-
ришанская и др., 1981; Мелекесцева, 2007 и мн. др.].

Рисунок 4.1.8. Кристаллы пирита из габбро
Сюнай-Салинской площади (скв. 45, гл. 2472 м)

Халькопирит. Встречается реже пирита. Обычно слагает мелкие ксе-
номорфные зерна, размером до 50–100 мкм, распыленные по всей матри-
це породы и часто образует включения в крупных индивидах пирита (см. 
рис. 4.1.9–4.1.10). Зерна халькопирита не содержат минеральных включе-
ний и имеют устойчивый химический состав (см. табл. 4.1.6, ан. 6–8). При 
этом отмечается небольшая, но постоянная, примесь свинца (до 0,2 мас.%), 
вероятно связанная с присутствием микровключений галенита.
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Рисунок 4.1.9. Зерно пирита (Py) с включениями пирротина (Po)
и халькопирита (Chp) в габбро

BSE-фото

 

Рисунок 4.1.10. Зерна пирита (Py) с включениями халькопирита (Chp)
и галенита (Gln) в габбро

SE-фото

Пирротин. Обычно слагает мелкие и вытянутые включения, разме-
ром до 20 мкм, в крупных индивидах пирита. Часто содержит включе-
ния пентландита (рис. 4.1.11). По данным микрозондового анализа (см. 
табл. 4.1.6, ан. 9) сульфид вполне уверенно относится к пирротину и ха-
рактеризуется повышенными содержаниями никеля (до 0,4 мас.%) и свин-
ца (до 0,2 мас.%). По данным ЭДС-приставки в сульфиде отмечаются бо-



52

лее высокие примеси никеля (до 1,1 мас.%) и присутствие кобальта (до 0,5 
мас.%). В целом, повышенное содержание никеля (около 1%) в пирроти-
не характерно для его гексагональных разностей [Batt, 1972].

Таблица 4.1.6
Химический состав (в мас.%) пирита, халькопирита

и пирротина из габброида 

№ Fe Ni Cu Zn S Co Pb Cd Se Сумма
Пирит

1 45,73 – 0,02 0,05 53,22 0,58 0,16 – – 99,76
2 43,20 0,01 0,03 0,04 53,14 3,98 0,14 0,01 0,03 100,58
3 46,11 – – 0,01 53,02 0,52 0,26 0,05 0,01 99,98
4 45,68 0,01 0,01 – 53,23 0,94 0,03 0,01 – 99,91
5 46,16 – – 0,02 53,30 0,57 0,14 0,01 – 100,20

Халькопирит
6 31,08 – 34,84 – 34,96 – 0,06 0,03 – 100,97
7 31,03 – 34,46 – 34,79 – 0,05 – 0,02 100,35
8 31,46 0,03 33,75 – 35,01 – 0,16 – 0,01 100,42

Пирротин
9 60,89 0,42 0,01 – 38,05 – 0,22 – 0,02 99,61

Кристаллохимические формулы
1 (Fe0,987Co0,012Pb0,001Zn0,001)1,001S1,999

2 (Fe0,928Co0,081Pb0,001Zn0,001Cu0,001)1,012S1,988

3 (Fe0,995Co0,010Pb0,002Cd0,001)1,008S1,992

4 (Fe0,984Co0,019)1,003S1,997

5 (Fe0,992Co0,012Pb0,001)1,005S1,995

6 Cu0,999Fe1,014S1,987

7 Cu0,994Fe1,017(S1,988Se0,001)1,989

8 (Cu0,971Pb0,001Ni0,001)0,973Fe1,030S1,997

9 (Fe7,156Ni0,047Pb0,007Cu0,001)7,211(S7,787Se0,002)7,789

Пентландит. Обычно слагает мелкие вытянутые включения, разме-
ром до 5 мкм, в зернах пирротина (см. рис. 4.1.11), которые в свою очередь 
образуют включения в крупных индивидах пирита. По данным микро-
зондового анализа минерал вполне уверенно определяется как меди-
стый пентландит (см. табл. 4.1.7, ан. 1–2). Содержание примеси меди ва-
рьирует от 3,5 до 6,5 мас.%. По известной классификации [Шишкин и др., 
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1974], где низкокобальтовый пентландит (Со < 10 ат.%) по Ni/Fе-отноше-
нию делится на три разновидности: никелистый пентландит (Ni/Fе > 1,30), 
собственно пентландит (Ni/Fе в пределах 0,90–1,30) и железистый пент-
ландит (Ni/Fе < 0,90), сюнай-салинский сульфид уверенно относится к же-
лезистым пентландитам с Ni/Fе-отношением 0,68–0,78.

 

Рисунок 4.1.11. Включение пирротина (Po) с пентландитом (Pentl)
и саманиитом (Sm) в кристалле пирита (Py) в габбро

BSE-фото

Саманиит. Установлен в краевой части включения пирротина в сраста-
нии с пентландитом во вмещающем пирите (см. рис. 4.1.11). Размер выде-
ления составляет 1–2 мкм и на фоне пентландита четко выделяется более 
высоким содержанием меди. По химическому составу обнаруженная фаза 
(см. табл. 4.1.7, ан. 3) очень близка недавно открытому минералу — сама-
нииту Cu2(Fe5Ni2)7S8, который, как вторичный сульфид, замещает меди-
стый пентландит и установлен в гипербазитах острова Хоккайдо (Япония) 
[Kitakaze et al., 2011]. Вполне вероятно, что это первая находка минерала 
на территории России и точно в Западной Сибири.

Кубанит. Образует тонкие каймы (до 1–2 мкм) на границе включе-
ний халькопирита (рис. 4.1.12) в кристаллах пирита, а также редкие зер-
на (размером до 10 мкм) в срастании с галенитом (рис. 4.1.13). По данным 
микрозондового анализа (см. табл. 4.1.7, ан. 4–6) сульфид вполне уве-
ренно определяется как соединение с кристаллохимической формулой —
CuFe2S3, т. е. является либо кубанитом (ромбический), либо изокубанитом 
(кубический). Состав сульфида близок к стехиометричному, что позволя-
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ет относить его именно к низкотемпературному ромбическому кубаниту 
[Nenasheva, Kravchenko, 2015].

 
Таблица 4.1.7

Составы (в мас.%) пентландита, саманиита, кубанита
и галенита из габброида 

№ Fe Ni Cu Pb S Se Сумма
Пентландит

1 35,55 27,77 3,47 – 33,21 – 100
2 35,71 24,45 6,42 – 33,42 – 100

Саманиит
3 33,97 16,16 16,89 – 32,98 – 100

Кубанит
4 41,88 – 22,76 – 35,36 – 100
5 42,05 – 23,14 – 34,81 – 100
6 41,84 – 22,77 – 35,39 – 100

Галенит
7 1,24 – – 85,08 13,05 0,63 100
8 1,38 – – 85,14 12,72 0,76 100
9 6,15 – 2,27 74,84 16,74 – 100

Кристаллохимические формулы
1 (Fe4,919Ni3,657Cu0,422)8,998S8,002

2 (Fe4,943Ni3,220Cu0,781)8,944S8,056

3 Cu2,075(Fe4,748Ni2,149)6,897S8,028

4 Cu0,972Fe2,035S2,993

5 Cu0,992Fe2,051S2,957

6 Cu0,972Fe2,033S2,995

7 (Pb0,969Fe0,052)1,021(S0,960Se0,019)0,979

8 (Pb0,976Fe0,059)1,035(S0,942Se0,023)0,965

9 (Pb0,702Fe0,214Cu0,069)0,985S1,015

Галенит. Образует мелкие включения (до 1–2 мкм) в кристаллах пи-
рита и зернах халькопирита, а также зерна (размером до 10 мкм) в сраста-
нии с кубанитом (рис. 4.1.13). По химическому составу (см. табл. 4.1.7, ан. 
7–9) сульфид легко узнаваем. Включения галенита в кристаллах пирита 
характеризуются примесями железа (до 1,4 мас.%) и селена (до 0,8 мас.%). 
При этом зерна галенита в срастании с кубанитом обогащены железом (до 
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6,2 мас.%) и медью (до 2,3 мас.%) при более высоком содержании серы (до 
16,7 мас.%; в чистом галените количество серы не превышает 13,8 мас.%). 
Вероятнее всего, такой состав галенита обусловлен присутствием меха-
нической примеси кубанита (вполне возможно, в виде твердого раство-
ра). Интересно, что в породе присутствуют глет-теноритовые выделения 
(см. рис. 4.1.14), которые, по всей видимости, и образовались по галениту 
с примесью кубанита.

Рисунок 4.1.12. Включение халькопирита (Chp)
с каймой кубанита (Cub) в кристалле пирита (Py) в габбро

BSE-фото

Рисунок 4.1.13. Срастание галенита (Gln) и кубанита (Cub)
в ассоциации с халькопиритом (Chp) и пиритом (Py) в матрице породы

BSE-фото
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Рисунок 4.1.14. Выделение глета (Lth) и тенорита (Tn)
в матрице породы

BSE-фото

Полученные нами данные по химическому анализу и минеральному со-
ставу породы позволяют уверенно говорить о том, что фрагмент керна, ото-
бранный на глубине 2472 м, является габброидом. В пользу этого говорит 
не только силикатная часть породы, сложенная битовнитом, лабрадором, 
пумпеллиитом и другими минералами, но и сульфидная минерализация, 
представленная пиритом, халькопиритом, пирротином, пентландитом, 
больше характерная для основных пород, чем для средних. Это вступа-
ет в прямое противоречие с опубликованными данными А. Н . Угрюмо-
ва [2014], который утверждает о наличие здесь монотонного разреза из-
мененных диоритов, даже без каких-либо пересекающих даек или жил. 
К сожалению, в качестве доказательства он приводит выборочное петро-
графическое описание диоритов с фотографиями их шлифов и всего один 
химический анализ с глубины 2235 м из большого интервала 2100–2500 м 
[Угрюмов, 2014]. Самое интересное, что весь отобранный интервал диори-
тов, а точнее фотографии их шлифов, сильно напоминают наш пятнистый 
образец, а в забое (на глубине 2500 м) вдруг появляется полнокристалли-
ческий, хорошо раскристаллизованный, якобы диорит. Визуально это не 
диорит, а явно кислая порода, скорее всего, гранодиорит. К сожалению, 
этот образец нам не достался для изучения, и мы можем ориентировать-
ся только по фотографии шлифа.

В свете полученных нами новых данных можно говорить, что диори-
товый комплекс в разрезе Сюнай-Салинской скважины № 45 является не 
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монотонным, а расслоенным — переходящим с глубиной от диоритов к га-
бброидам. В забое скважины была вскрыта краевая часть какого-то кис-
лого интрузива (полнокристаллический гранодиорит), вероятно более мо-
лодого по возрасту, тепло от которого могло спровоцировать интенсивные 
вторичные изменения в габбро-диоритовом массиве. 

Cульфидной минерализации породы сформировалась при низких тем-
пературах. Так, пластинки пентландита возникают при распаде в матри-
це пирротина в интервале 150–250°С [Durazzo, Taylor, 1982], а образова-
ние кубанита в ассоциации с халькопиритом происходит при температуре 
200–210°С [Костов, Минчева-Стефанова, 1984]. Кристаллизация самани-
ита в серпентинизированных перидотитах Коста-Рики оценивается в ин-
тервале 200–250°С [Schwarzenbach et al., 2014]. Из этого следует, что суль-
фидная минерализация в сюнай-салинских габброидах сформировалась 
при температуре около 200°С и связана с низкотемпературными процес-
сами пропилитизации.

Возраст изученных габброидов установить не удалось, но сходные по 
минеральному и химическому составу габбро вскрыты в доюрском фунда-
менте в Восточно-Салехардской скважине № 4 к юго-востоку от г. Сале-
хард и имеют U–Pb возраст по цирконам — 346 млн лет [Бочкарев и др., 
2004].

4.2. Габброиды Новопортовской площади

Новопортовская площадь расположена в пределах южной части по-
луострова Ямал, причем непосредственно северо-восточнее Верхнеречен-
ской площади и восточнее Западно-Яротинской площади (т. е. изученная 
нами скважина № 215 расположена примерно в 55 км от Западно-Яротин-
ской скв. № 300; см. рис. 4.1.1). Новопортовская площадь содержит однои-
менное нефтегазоконденсатное месторождение, открытое еще в 1964 году 
и запущенное в опытно-промышленную эксплуатацию в 2009 году. Это 
одно из крупнейших месторождений в пределах Ямало-Ненецкого авто-
номного округа, извлекаемые запасы оцениваются в 250 млн тонн нефти 
и более 320 млрд кубометров газа.

Сводное геологическое строение доюрского фундамента Новопортов-
ской площади приведено по [Скоробогатов и др., 2003]. В разрезе палеозо-
йских отложений выделено три типа комплекса пород: зеленосланцевый, 
метапесчаниковый и карбонатный. Зеленосланцевый комплекс пород раз-
вит на западе Новопортовской площади и сложен разнообразными слан-
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цами (кварц-серицит-хлоритовыми, карбонат-хлоритовыми и др.). Ме-
тапесчаниковый комплекс развит в центральной части Новопортовской 
площади и представлен метаморфизованными песчаниками и алевро-
литами с прослоями аргиллитов и известняков. Возраст обоих комплек-
сов условно принят как ордовикско-силурийский, их взаимоотношения 
между собой не выявлены. Карбонатный комплекс проявлен повсеместно, 
но максимально развит в восточной части Новопортовской площади, он 
представлен органогенными рифогенными известняками и доломито-
литами. Здесь же среди карбонатного комплекса отмечаются базитовые 
интрузии мощностью от 50 до 300 м, сложенные авгитовыми габбро с 
повышенным содержанием рудного компонента. Время внедрения базито-
вых интрузий предполагается как ранний-средний карбон [Скоробогатов 
и др., 2003].

Несколько другое геологическое строение фундамента Новопортовской 
площади приведено в работе В. С. Бочкарева с коллегами [2010]. По их 
данным, район представляет собой систему куполов, сложенных в ядре 
древними метаморфитами и окруженных известково-глинистыми слан-
цами с конодонтами раннего ордовика. Вокруг ядра простираются рифо-
генные водорослевые известняки силура и девона, мощностью до 3–4 км. 
Местами эти известняки включают в себя базальтоиды островодужного 
типа (по составу от ультраосновного до основного, но всегда малоглинозе-
мистые). При этом в работе [Киченко и др., 2011] в районе скв. № 215 упо-
минаются магматические породы пермь-триасового возраста.

Нами отобран полный разрез габброидов по скв. № 215 в интервале 
глубин от 3005 до 3201 м. Причем согласно производственной ведомо-
сти, керн является габбро-амфиболитом (с 3005 по 3046 м) переходящим 
с глубиной в амфиболит (в интервале 3153–3201 м). Наше петрографиче-
ское описание показало, что весь разрез сложен достаточно свежим мел-
ко-среднезернистым оливиновым рудным габбро. Порода сложена плаги-
оклаз-клинопироксеновым агрегатом с вкраплениями оливина, апатита 
и рудных минералов (ильменита и титаномагнетита). Вторичные изме-
нения развиты слабо и обычно приурочены к прожилкам различного со-
става (карбонатные, цоизитовые и др.). Никакой амфиболитизации поро-
ды не установлено.

Химический состав оливинового габбро с глубины 3005–3012 м следу-
ющий (в вес.%): SiO2 — 50,45; TiO2 — 1,79; Al2O3 — 16,43; Fe2O3 — 4,32; 
FeO — 8,57; MnO — 0,20; MgO — 2,31; CaO — 6,97; Na2O — 4,21; K2O — 
2,61; P2O5 — 0,95; п. п. п. — 1,15; сумма — 100,40 (приведено по [Бочкарев 
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и др., 2010]). По содержанию щелочей (Na2O + K2O в пределах 6,8 вес.%) 
порода относится к умеренно-щелочным и может определяться как мон-
цогаббро.

Порода сложена относительно крупными идиоморфными и таблитча-
тыми кристаллами плагиоклаза, размером до 3–4 мм. По данным микро-
зондового анализа (см. табл. 4.2.1, ан. 1–3, 6–7) полевой шпат относится 
к андезину. Причем на глубине 3005 м в габбро отмечается более кислые 
разности с содержанием анортитовой молекулы 34–37%, а на глубине 
3198 м встречается тот же андезин, но уже более основной с 45–46% ми-
нала анортита. Из существенных примесей в андезине устанавливается 
только железо (FeO до 0,5 мас.%). В краевой части зерен плагиоклаза по-
стоянно отмечаются каймы анортоклаза, мощностью не более 0,1 мм. Ин-
тересно, что химический состав анортоклаза достаточно сильно варьиру-
ет (см. табл. 4.2.1, ан. 4–5, 8–9), с нарастанием глубины от более калиевых 
(K2O до 6,3 мас.%) до кальциевых (CaO до 5 мас.%) разностей. Содержа-
ние примеси железа в Na-K-полевом шпате невысокое (FeO до 0,3 мас.%). 
Кстати, каймы анортоклаза в плагиоклазах постоянно нами отмечались 
в пермско-триасовых базальтах доюрского фундамента Западно-Сибир-
ского мегабассейна [Коротеев и др., 2006 и др.].

В интерстициях индивидов плагиоклаза отмечаются небольшие ско-
пления зерен калиевого полевого шпата (ортоклаза), размером до 0,3–
0,4 мм. Интересно, что по скважине количество ортоклаза в породе по-
степенно нарастает с глубиной. По данным микрозондового анализа (см. 
табл. 4.2.1, ан. 10–12) полевой шпат уверенно определяется как орто-
клаз с повышенным содержанием альбитового минала (до 32%). Из су-
щественных примесей в минерале устанавливается только железо (FeO 
до 0,9 мас.%).

Пироксен образует слабоудлиненные гипидиоморфные зерна, раз-
мером до 5 мм. Без анализатора минерал окрашен в темно-серый цвет 
(рис. 4.2.1), без какого-либо отчетливого плеохроизма, угасание косое, по-
ложительное, сNg = 44°. По данным микрозондового анализа клинопи-
роксен имеет устойчивый химический состав (см. табл. 4.2.2), все полу-
ченные точки попадают в поле авгита практически на границе с полем 
салита (железистого диопсида). Интересно, что с глубиной в пироксене 
падает железистость и существенно нарастает магнезиальность с глино-
земистостью, т. е. состав авгита изменяется с En31Wo45Fs24 до En35Wo45Fs20. 
Из других примесей в пироксене отмечаются титан (TiO2 до 1,2 мас.%), 
марганец (MnO до 0,5 мас.%) и натрий (Na2O до 0,4 мас.%). В матрице ин-
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дивидов авгита постоянно отмечаются включения биотита, апатита и руд-
ного минерала.

Таблица 4.2.1
Химический состав полевых шпатов (в мас.%) из монцогаббро

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O Сумма
3005 м

1 58,56 0,10 26,05 0,01 0,41 0,05 0,02 7,72 6,69 1,06 100,67
2 59,32 0,08 25,73 – 0,36 0,01 – 7,09 7,01 1,03 100,64
3 59,18 0,10 25,85 0,01 0,42 – 0,04 7,45 6,83 1,07 100,95
4 65,57 0,08 20,58 0,04 0,24 – 0,01 1,39 6,47 6,34 100,71
5 65,75 0,09 20,49 – 0,18 0,04 – 1,39 6,99 6,06 100,98

3198 м
6 56,57 0,09 26,88 0,07 0,35 – 0,02 9,47 5,98 0,73 100,16
7 57,17 0,11 26,51 – 0,44 – 0,03 9,71 5,88 0,72 100,57
8 62,64 0,10 22,70 0,01 0,26 – 0,01 4,33 6,86 3,35 100,27
9 62,33 0,07 23,23 0,01 0,25 – 0,01 5,00 7,48 2,27 100,64

10 66,01 0,02 18,83 – 0,88 0,02 0,08 0,29 3,47 11,12 100,72
11 65,97 0,04 18,39 – 0,66 0,03 0,03 0,21 3,10 11,90 100,33
12 64,90 0,02 18,87 0,07 0,76 – 0,04 0,17 1,70 14,06 100,58

Кристаллохимические формулы

1 (Na0,58Ca0,37K0,06)1,01[(Al1,37Fe0,01Si2,61)3,99O8] — андезин, An37

2 (Na0,61Ca0,34K0,06)1,01[(Al1,35Fe0,01Si2,63)3,99O8] — андезин, An34

3 (Na0,59Ca0,36K0,06)1,01[(Al1,36Fe0,01Si2,62)3,99O8] — андезин, An36

4 (Na0,56K0,36Ca0,07)0,99[(Al1,08Fe0,01Si2,92)4,01O8] — анортоклаз
5 (Na0,60K0,34Ca0,07)1,01[(Al1,07Fe0,01Si2,91)3,99O8] — анортоклаз
6 (Na0,52Ca0,46K0,04)1,02[(Al1,43Fe0,01Si2,54)3,98O8] — андезин, An45

7 (Na0,51Ca0,47K0,04)1,02[(Al1,40Fe0,02Si2,56)3,98O8] — андезин, An46

8 (Na0,59Ca0,21K0,19)0,99[(Al1,20Fe0,01Si2,80)4,01O8] — анортоклаз
9 (Na0,64Ca0,24K0,13)1,01[(Al1,21Fe0,01Si2,77)3,99O8] — анортоклаз

10 (K0,64Na0,31Ca0,02)0,97[(Al1,00Fe0,03Si3,00)4,03O8] — ортоклаз
11 (K0,69Na0,28Ca0,01)0,98[(Al0,99Fe0,02Si3,01)4,02O8] — ортоклаз
12 (K0,82Na0,15Ca0,01)0,98[(Al1,02Fe0,03Si2,97)4,02O8] — ортоклаз

Главной особенностью новопортовского монцогаббро является высокая 
сохранность оливина. Минерал слагает изометричные округлые и оваль-
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ные темно-зеленые зерна (рис. 4.2.1), размером до 5 мм. Количество оли-
вина в породе достигает 10–15 об.%. В шлифе имеет высокое двупрелом-
ление и резкий рельеф, содержит включения рудного минерала. 

Рисунок 4.2.1. Фрагмент матрицы монцогаббро
с индивидами фаялита (Fa), авгита (Cpx), титаномагнетита (Mgt)

и биотита (Bi) в агрегате плагиоклаза (Plg)
Фото шлифа, без анализатора

Таблица 4.2.2
Химический состав авгита (в мас.%) из монцогаббро

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O Сумма

3005 м
1 51,10 1,10 1,46 0,04 14,39 0,40 9,95 20,63 0,39 – 99,46
2 50,60 1,11 1,55 0,04 14,37 0,51 10,19 20,58 0,36 0,01 99,32
3 51,24 0,95 1,35 0,02 14,32 0,39 11,00 20,30 0,44 – 100,01
4 50,99 0,88 1,16 0,01 15,64 0,43 9,27 20,36 0,34 0,01 99,09

3198 м
5 50,67 1,06 2,09 – 11,61 0,35 12,32 20,76 0,36 – 99,22
6 50,73 1,16 2,08 – 11,53 0,25 12,39 20,77 0,38 0,01 99,30
7 50,65 0,92 1,45 – 14,00 0,32 10,88 20,60 0,37 0,01 99,20
8 51,04 1,02 1,77 0,03 12,45 0,33 12,06 20,70 0,36 – 99,76
9 50,68 1,09 1,76 – 14,02 0,42 11,03 20,63 0,31 0,01 99,95
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Продолжение таблицы 4.2.2
Формульные единицы в пересчете на 4 катиона

1 1,97 0,03 0,07 – 0,47 0,01 0,57 0,85 0,03 En30Wo45Fs25

2 1,95 0,03 0,07 – 0,46 0,02 0,59 0,85 0,03 En31Wo45Fs24

3 1,95 0,03 0,06 – 0,46 0,01 0,63 0,83 0,03 En33Wo43Fs24

4 1,99 0,02 0,05 – 0,51 0,01 0,54 0,85 0,03 En28Wo45Fs27

5 1,92 0,03 0,09 – 0,37 0,01 0,70 0,85 0,03 En36Wo45Fs19

6 1,93 0,03 0,09 – 0,37 0,01 0,70 0,84 0,03 En37Wo44Fs19

7 1,95 0,03 0,06 – 0,45 0,01 0,62 0,85 0,03 En32Wo45Fs23

8 1,94 0,03 0,08 – 0,39 0,01 0,68 0,84 0,03 En36Wo44Fs20

9 1,94 0,03 0,08 – 0,45 0,01 0,63 0,84 0,02 En33Wo44Fs23

По данным микрозондового анализа оливин (см. табл. 4.2.3) относит-
ся к фаялиту и характеризуется присутствием примесей кальция (CaO 
до 0,7 мас.%), марганца (MnO до 1,4 мас.%) и магния (MgO до 15,4 мас.%). 
Какой-либо зональности в зернах не отмечается. Фаялит, также как и ав-
гит, с глубиной становится более магнезиальным, на отметке 3005 м ко-
личество MgO не превышает 9,7 мас.%, а уже на глубине 3198 м — содер-
жание MgO достигает 15,4 мас.%. Более железистый фаялит соответствует 
феррогортонолиту, а менее железистый — гортонолиту. Изредка, с пери-
ферии, реже полностью, оливин замещается пластинчатым агрегатом 
красновато-коричневого иддингсита. Несмотря на внешнюю однородность 
вторичного минерала, химический состав иддингсита сильно варьирует 
и занимает промежуточное положение между миннесотаитом и шамози-
том. В целом, фаялит является обычным минералом феррогаббро, к при-
меру, описывался в известной Скергаардской интрузии в Гренландии [Дир 
и др., 1965 и др.].

Биотит, как уже выше отмечалось, образует мелкие включения в ма-
трице зерен авгита, размером не более 100 мкм. Кроме того, слюда часто 
слагает оторочку вокруг индивидов рудного минерала. По химическому 
составу слюда отвечает магнезиальному анниту (TiO2 до 5,3 мас.%, F до 
1,7 мас.%). Местами замещается агрегатами хлорита — магнезиального 
шамозита.

Фторапатит слагает обильные игольчатые включения во всех породо-
образующих минералах (рис. 4.2.2–4.2.4), размер его кристаллов достига-
ет 3–4 мм по удлинению. Никаких включений в индивидах апатита не на-
блюдается. По данным микрозондового анализа минерал отличается слабо 
вариабельным содержанием фтора от 2,7 до 3,5 мас.% (см. табл. 4.2.4), 
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а количество хлора не превышает 0,07 мас.%, что позволяет определять 
фосфат как гидроксилсодержащий фторапатит. По результатам кристал-
лохимического пересчета количество минала гидроксилапатита в фос-
фате варьирует от 5 до 26%, а содержание минала хлорапатита не пре-
вышает 1%. Кроме того, в фторапатите отмечаются небольшие примеси 
железа (FeO до 0,4 мас.%), кремнезема (SiO2 до 0,3 мас.%), марганца (MnO 
до 0,2 мас.%) и магния (MgO до 0,1 мас.%).

Таблица 4.2.3
Химический состав фаялита (в мас.%) из габбро

Новопортовской площади

Гл. 3005 м 3198 м

№ 1 2 3 4 5 6 7 8 9
SiO2 32,17 32,12 32,06 32,40 32,71 32,82 32,85 33,02 33,03
TiO2 0,05 0,09 0,09 0,09 0,08 0,03 0,06 0,07 0,05
Al2O3 0,01 – – 0,09 – 0,01 0,01 0,03 –
Cr2O3 0,02 – 0,04 0,03 0,01 0,04 0,05 0,02 0,02
FeO 56,43 56,20 56,38 55,70 49,69 49,58 49,98 49,84 50,01
NiO 0,03 – – – – 0,02 0,01 – –
MnO 1,29 1,43 1,27 1,15 1,03 1,02 1,08 0,90 1,01
MgO 8,51 8,54 9,65 9,28 15,20 15,10 15,29 15,42 15,39
CaO 0,55 0,52 0,69 0,74 0,45 0,41 0,33 0,47 0,49
Na2O 0,01 0,02 – 0,02 0,01 – – – 0,01
K2O 0,02 0,04 0,01 – 0,01 0,04 0,02 – –
Сумма 99,10 98,96 100,19 99,51 99,18 99,07 99,68 99,77 100,01

Расчет на миналы
1 фаялит — 76%, форстерит — 21%, тефроит — 2%, Ca-оливин — 1%
2 фаялит — 75%, форстерит — 22%, тефроит — 2%, Ca-оливин — 1%
3 фаялит — 74%, форстерит — 23%, тефроит — 2%, Ca-оливин — 1%
4 фаялит — 75%, форстерит — 22%, тефроит — 1,5%, Ca-оливин — 1,5%
5 фаялит — 63%, форстерит — 35%, тефроит — 1%, Ca-оливин — 1%
6 фаялит — 63%, форстерит — 35%, тефроит — 1,5%, Ca-оливин — 0,5%
7 фаялит — 63%, форстерит — 35%, тефроит — 1,5%, Ca-оливин — 0,5%
8 фаялит — 63%, форстерит — 35%, тефроит — 1%, Ca-оливин — 1%
9 фаялит — 63%, форстерит — 35%, тефроит — 1%, Ca-оливин — 1%
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Рисунок 4.2.2. Фрагмент монцогаббро
с индивидами титаномагнетита (Mgt) и фторапатита (Ap)

в агрегате авгита (Cpx) с плагиоклазом (Plg)
BSE-фото, CAMECA SX 100

Рисунок 4.2.3. Зерна бритолита (Brith) на периферии
кристаллов фторапатита (Ap) в агрегате авгита (Cpx)

и плагиоклаза (Plg). 
BSE-фото, CAMECA SX 100
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Рисунок 4.2.4. Зерна бритолита (Brith) на периферии
кристаллов фторапатита (Ap) в агрегате магнетита (Mgt)

и плагиоклаза (Plg). 
BSE-фото, CAMECA SX 100

Таблица 4.2.4
Химический состав (в мас.%) фторапатита из монцогаббро

№ P2O5 SiO2 FeO MnO MgO CaO Na2O F Cl -O≡F2 -O≡Cl2 Сумма
1 42,37 0,14 0,35 0,11 0,08 54,52 0,02 3,52 0,07 -1,48 -0,02 99,68
2 42,31 0,20 0,27 0,15 0,04 55,45 – 3,00 0,05 -1,26 -0,01 100,20
3 42,27 0,25 0,23 0,10 0,06 55,35 0,04 2,82 0,06 -1,19 -0,01 99,98
4 42,14 0,20 0,44 0,12 0,07 54,59 0,02 2,77 0,07 -1,17 -0,02 99,24
5 42,55 0,28 0,24 0,13 0,04 54,85 – 2,74 0,06 -1,15 -0,01 99,73

Кристаллохимические формулы в расчете на 13 атомов кислорода
1 (Ca4,92Fe0,02Mn0,01)4,95[(P3,02Si0,01)3,03O12](F0,94OH0,05Cl0,01)1,00

2 (Ca5,00Fe0,02Mn0,01)5,03[(P3,01Si0,02)3,03O12](F0,80OH0,19Cl0,01)1,00

3 (Ca5,00Fe0,02Mn0,01Na0,01)5,04[(P3,02Si0,02)3,04O12](F0,75OH0,24Cl0,01)1,00

4 (Ca4,97Fe0,03Mn0,01)5,01[(P3,03Si0,02)3,05O12](F0,74OH0,25Cl0,01)1,00

5 (Ca4,96Fe0,02Mn0,01)4,99[(P3,04Si0,02)3,06O12](F0,73OH0,26Cl0,01)1,00

Титаномагнетит, как главный акцессорный минерал монцогаббро, 
представлен в породе зернами квадратного и прямоугольного сечения (ок-
таэдрические индивиды), размером до 3–4 мм. Часто содержит пластинки 
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ильменита и с периферии обрастает каймой биотита. По данным микро-
зондового анализа содержит до 25–28 мас.% TiO2 (табл. 4.2.5, ан. 1–3, 6–8) 
и относится к ульвошпинели. К примеру, кристаллохимический пересчет 
одного из анализов (табл. 4.2.5, ан. 2) показывает следующий минальный 
состав шпинелида: ульвошпинель (78%), магнетит (14%), якобсит (4%), 
герцинит (2,5%) и кулсонит (1,5%). Интересно, что титаномагнетит так 
же, как и силикаты, с глубиной меняется по химическому составу, стано-
вится более магнезиальным и глиноземистым, но менее марганцовистым.

Ильменит образует тонкие пластинки, как в матрице титаномагнети-
та, так и в срастании с ним, часто встречается отдельно в матрице поро-
ды. Размер пластинок не более 2–3 мм в длину. По химическому составу 
(табл. 4.2.5, ан. 4–5, 9–10) ильменит чистый и характеризуется неболь-
шими примесями магния, марганца и ванадия. С глубиной так же, как 
и титаномагнетит, становится более магнезиальным, количество минала 
гейкилита возрастает с 2% до 6%. В целом, учитывая обилие рудных ми-
нералов (до 10 об.%), а также присутствие фаялита, можно уверенно утвер-
ждать, что порода относится к феррогаббро.

Таблица 4.2.5
Химический состав титаномагнетита

и ильменита (в мас.%) из монцогаббро

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 V2O3 Fe2O3 FeO MnO MgO Сумма

3005 м
1 0,06 28,19 1,60 0,17 1,37 10,59 55,76 1,43 0,04 99,21
2 0,03 27,68 0,98 0,09 1,49 12,57 55,39 1,34 – 99,57
3 0,05 26,02 1,08 0,04 1,26 15,67 53,88 1,27 – 99,27
4 – 52,75 0,10 0,03 0,12 – 44,69 0,89 0,34 98,92
5 0,02 52,18 0,09 – 0,14 0,52 46,06 0,61 0,47 100,09

3198 м
6 0,07 25,48 1,75 0,26 1,56 16,37 52,99 1,03 0,68 100,19
7 0,02 26,36 1,59 0,21 1,41 14,51 53,75 1,08 0,47 99,40
8 0,07 26,00 1,69 0,12 1,63 15,30 53,70 0,93 0,55 99,98
9 0,03 52,08 0,13 0,04 0,08 1,46 45,22 0,68 1,22 100,94

10 – 52,04 0,13 0,01 0,15 1,05 44,67 0,61 1,47 100,13
Формульные единицы

1 – 0,80 0,07 0,01 0,03 0,30 1,75 0,04 – 3,00
2 – 0,78 0,05 – 0,03 0,36 1,74 0,04 – 3,00
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Продолжение таблицы 4.2.5
№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 V2O3 Fe2O3 FeO MnO MgO Сумма

3 – 0,74 0,05 – 0,03 0,44 1,70 0,04 – 3,00
4 – 1,01 – – – – 0,96 0,02 0,01 2,00
5 – 0,99 – – – 0,01 0,97 0,01 0,02 2,00
6 – 0,71 0,08 0,01 0,03 0,46 1,64 0,03 0,04 3,00
7 – 0,74 0,07 0,01 0,03 0,41 1,68 0,03 0,03 3,00
8 – 0,73 0,07 – 0,04 0,43 1,67 0,03 0,03 3,00
9 – 0,97 – – – 0,03 0,94 0,01 0,05 2,00

10 – 0,98 – – – 0,02 0,93 0,01 0,06 2,00

Бритолит образует короткопризматические индивиды на контакте 
с кристаллами фторапатита. Судя по взаимоотношениям минералов, бри-
толит формировался сразу после апатита. Зерна бритолита характеризу-
ются кристаллографической огранкой и сложены простой комбинацией 
гексагональной призмы и дипирамиды (рис. 4.2.3–4.2.5). Размер зерен 
достигает 30–40 мкм по удлинению. По данным микрозондового анализа 
они отличаются сложным составом с высоким содержанием редких земель, 
кальция, фосфора, кремнезема и фтора (табл. 4.2.6). Кристаллохимиче-
ский пересчет полученных составов позволяет относить их к фторкальци-
обритолиту и фторбритолиту-(Се) [Ерохин и др., 2020]. Из примесей в бри-
толитах можно отметить присутствие иттрия, железа и тория.

Рисунок 4.2.5. Зерно циркона (Zr) в ассоциации
с бритолитом (Brith) и титаномагнетитом (Mgt).

BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV
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Таблица 4.2.6
Химический состав (в мас.%) фторкальциобритолита

и фторбритолита-(Ce)

№ 1 2 3 4 5 6
фторкальциобритолит фторбритолит-(Ce)

P2O5 6,95 11,32 7,39 6,90 3,95 4,93
SiO2 19,11 16,53 18,64 19,41 20,74 20,55
ThO2 0,98 1,06 1,33 0,86 1,27 1,23
CaO 20,14 22,81 19,82 19,79 16,24 17,10
FeO 1,43 1,98 1,78 1,73 1,44 2,01
Y2O3 7,41 5,76 8,04 7,82 9,94 9,80
Ce2O3 18,49 17,51 18,40 18,50 19,86 19,24
La2O3 8,33 8,03 8,74 8,97 10,85 11,16
Pr2O3 2,34 2,62 2,07 2,85 2,93 3,18
Nd2O3 7,27 6,80 6,94 7,37 7,24 7,21
Sm2O3 1,32 1,29 1,48 1,52 1,38 1,14
Gd2O3 0,67 0,73 0,54 0,67 0,61 0,55
Dy2O3 1,23 1,05 0,91 1,01 1,08 1,19
F 2,28 2,08 2,37 2,39 2,25 2,41

-O≡F2 -0,96 -0,88 -1,00 -1,01 -0,95 -1,01
Сумма 96,99 98,69 97,45 98,78 98,83 99,69

Кристаллохимические формулы, рассчитанные на 13 атомов O+F

1 (Ca2,62Ce0,82Y0,47La0,37Nd0,31Fe0,15Pr0,10Sm0,06Dy0,05Gd0,03Th0,03)∑5,01[(Si2,32P0,71)∑3,03O12]
(F0,87OH0,13)∑1,00

2 (Ca2,83Ce0,74Y0,35La0,35Nd0,28Fe0,19Pr0,11Sm0,05Dy0,04Gd0,03Th0,03)∑5,00[(Si1,92P1,11)∑3,03O12]
(F0,76OH0,24)∑1,00

3 (Ca2,57Ce0,81Y0,51La0,39Nd0,30Fe0,18Pr0,09Sm0,06Dy0,04Th0,04Gd0,02)∑5,01[(Si2,25P0,76)∑3,01O12]
(F0,91OH0,09)∑1,00

4 (Ca2,54Ce0,81Y0,49La0,40Nd0,32Fe0,17Pr0,12Sm0,06Dy0,04Gd0,03Th0,02)∑5,00[(Si2,32P0,70)∑3,02O12]
(F0,90OH0,10)∑1,00

5 (Ca2,17Ce0,91Y0,65La0,50Nd0,32Fe0,15Pr0,13Sm0,06Dy0,04Th0,04Gd0,03)∑5,00[(Si2,58P0,42)∑3,00O12]
(F0,89OH0,11)∑1,00

6 (Ca2,23Ce0,86Y0,63La0,46Nd0,31Fe0,20Pr0,14Sm0,05Dy0,05Th0,03Gd0,02)∑4,98[(Si2,50P0,51)∑3,01O12]
(F0,93OH0,07)∑1,00

В целом, бритолиты являются типоморфными акцессорными мине-
ралами щелочных или кислых магматических пород [Зозуля и др., 2015; 
Della Ventura et al., 1999; Macdonald et al., 2013] и в габброидах они обыч-
но не отмечаются. Недавно бритолит-(Ce) был установлен в щелочных га-
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бброидах плато Декан (Индия) в ассоциации с алланитом-(Се) и синхи-
зитом-(Се) [Randive et al., 2017]. Авторы этой находки связали данную 
редкоземельную минерализацию с постмагматическим гидротермальным 
изменением акцессорного апатита и вторичного эпидота при участии обо-
гащенной РЗЭ метеорно-гидротермальных растворов. В нашем случае оче-
видно, что монцогаббро не несет признаков вторичного изменения и бри-
толиты относятся к первичной минеральной (магматической) ассоциации. 
Можно уверенно говорить, что наша находка фторбритолита-(Се) и фтор-
кальциобритолита является первой для габброидов.

Циркон образует крайне редкие ксеноморфные индивиды, размером 
до 300 мкм, в матрице породы (см. рис. 4.2.5). Минерал тяготеет к скопле-
ниям бритолита и титаномагнетита. По химическому составу вполне удов-
летворительно пересчитывается на циркон, из примесей отмечается толь-
ко гафний (HfO2 до 1,9 мас.%). 

Бадделеит встречается гораздо чаще циркона и образует ксеноморф-
ные индивиды, размером до 50 мкм, на границе зерен плагиоклаза с кли-
нопироксеном или авгита с ильменитом (см. рис. 4.2.6–4.2.7). Не тяготеет 
к какому-либо минералу, даже к циркону. По химическому составу впол-
не соответствует бадделеиту, из примесей в минерале отмечаются гафний 
(HfO2 до 2,2 мас.%), железо (FeO до 1,3 мас.%) и титан (TiO2 до 0,9 мас.%).

Рисунок 4.2.6. Ксеноморфное зерно бадделеита (белый)
в матрице породы. 

BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV
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Рисунок 4.2.7. Пирротин (Po) и бадделеит (Bd) с ильменитом (Ilm)
в матрице породы. 

BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV

Сульфиды в габбро представлены несколькими минералами — пирро-
тином, кубанитом, халькопиритом и галенитом.

Пирротин является главным сульфидным минералом породы (слага-
ет до 90% от всего объема сульфидов) и образует мелкие ксеноморфные 
индивиды, размером до 20–30 мкм, рассеянные по всей матрице поро-
ды (см. рис. 4.2.7–4.2.8). Обычно тяготеет к рудным минералам — ульво-
шпинели и ильмениту. По данным микрозондового анализа (см. табл. 
4.2.7, ан. 1–3) сульфид вполне уверенно определяется как клинопирротин, 
т. к. в нем наблюдается повышенное содержание серы с явным дефицитом 
железа. Подобные пирротины характерны для магматических образова-
ний, в частности, встречаются в Норильских рудоносных базитах [Золоту-
хин, 1997]. В сульфиде изредка отмечается небольшая примесь кобаль-
та (до 0,7 мас.%).

Кубанит образует мелкие изометричные зерна (до 10–20 мкм) в ассо-
циации с халькопиритом в матрице породы. Причем тяготеет к участкам 
серпентинизированного оливина. По данным микрозондового анализа (см. 
табл. 4.2.7, ан. 4–6) сульфид вполне уверенно определяется как соедине-
ние с кристаллохимической формулой — CuFe2S3, т. е. является либо куба-
нитом (ромбический), либо изокубанитом (кубический). Состав сульфида 
близок к стехиометричному, что позволяет относить его именно к низко-



71

температурному кубаниту [Nenasheva, Kravchenko, 2015]. Из примесей от-
мечается только цинк (до 1,9 мас.%).

Халькопирит. Встречается в ассоциации с кубанитом и слагает мел-
кие округлые зерна, размером до 30 мкм, обычно в серпентинизированных 
каймах фаялита. Зерна халькопирита имеют устойчивый химический со-
став (см. табл. 4.2.7, ан. 7–8), без каких-либо примесей. Кстати, образова-
ние кубанита в ассоциации с халькопиритом происходит при температу-
ре 200–210°С [Костов, Минчева-Стефанова, 1984], что хорошо соотносится 
с серпентинизацией оливина.

 

Рисунок 4.2.8. Ульвошпинель (Ulv), фторапатит (Ap)
и пирротин (Po) в зерне фаялита (Fa). 

BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV

Галенит. Образует мелкие включения (до 5 мкм) по всей матрице по-
роды, не тяготея к какому-либо сульфиду. В BSE-изображении легко уз-
наваем по более яркой окраске в сравнении с другими сульфидами. По 
химическому составу (см. табл. 4.2.7, ан. 9–10) вполне надежно определя-
ется как галенит. В редких случаях зерна галенита обогащены железом 
(до 1,3 мас.%) и цинком (до 4,2 мас.%).

Интересно, что описанная нами сульфидная ассоциация достаточно 
сильно отличается от сульфидной минерализации из габбро Сюнай-Са-
линской скважины № 45, которая расположена немного южнее (см. рис. 
4.1.1). Габброиды Сюнай-Салинской площади претерпели метаморфизм 
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в условиях низов зеленосланцевой фации и сульфидная минерализация 
в них представлена обильным пиритом, более редким халькопиритом, 
а также совсем редко встречающимися пирротином, пентландитом, куба-
нитом, саманиитом и галенитом [Ерохин и др., 2019а, 2019б]. Сульфидная 
вкрапленность в сюнай-салинских габброидах по данным разных минера-
лов-индикаторов формировалась при температуре около 200°С. При этом 
сульфиды Новопортовского монцогаббро, по всей видимости, кристалли-
зовались при разных температурах. Так, клинопирротин формировался 
близко или одновременно с титаномагнетитом, т. е. в магматических ус-
ловиях, а кубанит и халькопирит (и, вероятно, галенит) образовались при 
температуре 200–210°С в постмагматическую стадию.

Таблица 4.2.7
Составы пирротина, кубанита, халькопирита

и галенита из габброида (в мас.%)

№ Fe Co Cu Zn Pb S Сумма
Пирротин

1 60,47 – – – – 39,53 100
2 60,66 – – – – 39,34 100
3 60,14 0,74 – – – 39,12 100

Дигенит
4 41,34 – 23,33 – – 35,33 100
5 41,27 – 22,56 0,97 – 35,20 100
6 41,36 – 21,69 1,93 – 35,02 100

Халькопирит
7 30,62 – 34,64 – – 34,74 100
8 30,70 – 34,41 – – 34,89 100

Галенит
9 – – – – 85,86 14,14 100

10 1,31 – – 4,18 81,25 13,26 100

Изученные нами образцы показали, что интрузия, выбуренная скважи-
ной № 215 в пределах Новопортовской площади, сложена неизмененны-
ми субщелочными феррогаббро. Массив основных пород, вполне возможно, 
является расслоенным, т. к. с глубиной изменяется химизм всех породо-
образующих и рудных минералов (фаялита, авгита, ильменита и т. д.). 
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По всей видимости, данные габброиды являются корневыми интрузия-
ми для широко распространенных в фундаменте Западной Сибири позд-
непермско-раннетриасовых базальтов [Иванов, Ерохин, 2014 и др.]. Кос-
венно в пользу молодого триасового возраста монцогаббро, говорит рядом 
расположенный (непосредственно южнее) крупный массив гранитоидов 
из Верхнереченской площади, верхнепермский возраст которого надеж-
но определен методами изотопного и химического датирования [Вотяков  
и др., 2013; Иванов и др., 2012]. Если Новопортовское монцогаббро имело 
бы карбоновый возраст, как утверждается в более ранних работах [Скоро-
богатов и др., 2003; Бочкарев и др., 2004], то фаялит, как неустойчивый ми-
нерал, не сохранился бы под действием высоконагретых кислых флюидов, 
да и порода должна была претерпеть какие-либо значительные вторичные 
изменения в виде амфиболитизации, хлоритизации или пропилитизации.

4.3. Долериты Бованенковской площади

Долериты вскрыты скважиной № 114 Бованенковского лицензионно-
го участка. Бованенковское газоконденсатное месторождение, открытое 
в 1971 году, считается самым крупным на Ямале и расположено в севе-
ро-западной части полуострова (см. рис. 4.1.1).

Исследованный нами образец керна отобран с глубины 3210 м, т. е. 
из самой кровли фундамента (доюрского основания), т. к. сам фундамент 
был пройден крайне небольшим интервалом 3210–3213 м. Краткое петро-
графическое описание исследуемых пород представлено в книге В. А. Ско-
робогатова с коллегами [2003]. Они утверждают, что это габбро-диабазы 
темно-зеленого цвета, кристаллические, сильно трещиноватые (брекчиро-
ванные). Многочисленные трещины выполнены карбонатом, а по перифе-
рии — плагиоклазом. Под микроскопом структура порфировидная, основ-
ная масса — полнокристаллическая габбро-диабазовая (переходная между 
габбровой и диабазовой, выраженной в меньшем идиоморфизме плагио-
клаза по отношению к пироксену). Состав породы: плагиоклаз (50%), мо-
ноклинный пироксен (45%), вторичные минералы — хлорит, амфибол, 
карбонат, акцессорные — магнетит, пирит. Порфировидный облик поро-
де придают крупные (до 1,5–2 мм) индивиды пироксена и плагиоклаза 
и гломеропорфировые скопления зерен пироксена. Основная масса поро-
ды состоит из более мелких (0,2–0,5 мм) зерен пироксена и плагиоклаза, 
между которыми наблюдаются неправильные промежутки, выполненные 
хлоритом, иногда с мелкими зернами плагиоклаза и пироксена и рудным 
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материалом. Плагиоклаз слабо соссюритизирован, причем во вторичных 
минералах преобладают серицит и хлорит. Пироксен обычно сильно тре-
щиноват и частично замещен амфиболом (особенно по периферии зерен) 
и хлоритом. Порода принадлежит, скорей всего, к классу интрузивных ги-
пабиссальных или жильных пород, возраст условно считается ранне-сред-
непалеозойским (?) [Скоробогатов и др., 2003].

Исследуемые породы представляют собой зеленовато-серые вулканиты. 
Структура породы полнокристаллическая, габбро-диабазовая, порфиро-
видная. Текстура массивная. Вкрапленники представлены как клинопи-
роксеном, так и плагиоклазом. Основная масса вулканита раскристал-
лизована, представлена агрегатом зерен плагиоклаза, клинопироксена 
в массе хлорита. Скелетные кристаллы магнетита полностью замещены 
агрегатом гидрооксидов железа. В породе наблюдаются прожилки, вы-
полненные карбонатом с кристаллами альбита в зальбандах, а также 
встречаются прожилки, выполненные гранатом, цеолитом и карбонатом. 
      Минеральный состав пород: клинопироксен (авгит — диопсид) ≈ 40%; 
плагиоклаз (альбит) ≈ 50%; хлорит (шамозит) ≈ 5%; амфибол (железистая 
роговая обманка); кальцит; анортоклаз; гроссуляр; сидерит; доломит; це-
олит; пирит; халькопирит; котуннит, все они в сумме ≈ 5%.

Клинопироксен один из главных минералов долеритов. В породе пред-
ставлен как во вкрапленниках, так и в матрице породы (рис. 4.3.1–4.3.2). 
Во вкрапленниках зерна минерала идиоморфны, имеют короткопризма-
тический облик и достигают 1,5 мм. Иногда у вкрапленников клинопи-
роксена наблюдается двойникование. Клинопироксен в матрице породы 
имеет близкие к изометричной форме, полигональные зерна, размером 
до 0,5 мм. Практически все зерна по краям и по трещинам спайности ко-
родированы и подверглись вторичным изменениям в виде замещения хло-
ритом и амфиболом.

По химическому составу (см. табл. 4.3.1) большая часть анализов (10 
ан.) клинопироксена попала в поле авгита, а некоторая часть (4 ан.) — 
в поле диопсида (рис. 4.3.3). Содержание FeO в клинопироксене изменя-
ется от 7,49 до 10,05 мас.%; MgO от 13,12 до 15,03 мас.%. Среди примесей 
в минерале наблюдаются небольшое количество TiO2 до 0,64 мас.%; Cr2O3 
до 0,30 мас.%; MnO до 0,27 мас.% и Na2O до 0,26 мас.%.
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 Рисунок 4.3.1. Вкрапленники клинопироксена в долерите. 
Фото шлифа с анализатором. Скв. Бованенковская № 114,

гл. 3210 м. Размер поля зрения 1,5 мм

Рисунок 4.3.2. Вкрапленники клинопироксена в долерите. 
Фото шлифа без анализатора. Скв. Бованенковская № 114,

гл. 3210 м. Размер поля зрения 1,5 мм
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Таблица 4.3.1

Химический состав клинопироксенов 
(в мас.%) из долерита

№ SiO2 TiO2 Cr2O3 Al2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O Сумма
Авгит

1 50,23 0,49 0,02 3,00 9,26 0,16 13,73 21,38 0,26 98,53
2 50,76 0,36 0,18 3,82 7,77 0,19 14,27 22,02 0,21 99,58
3 50,75 0,44 0,16 3,35 8,10 0,20 14,49 21,70 0,20 99,39
4 51,17 0,37 – 2,74 8,58 0,24 14,88 20,87 0,20 99,05
5 50,39 0,45 0,15 4,10 8,17 0,20 14,52 21,54 0,25 99,77
6 51,87 0,27 0,10 2,65 7,53 0,17 15,18 21,81 0,22 99,80
7 51,32 0,36 0,11 3,31 7,85 0,19 14,70 21,72 0,22 99,78
8 50,19 0,38 0,09 3,87 8,12 0,21 14,37 21,84 0,25 99,32
9 50,90 0,47 0,30 3,87 7,84 0,19 14,76 21,89 0,22 100,44

10 51,08 0,46 – 3,02 8,94 0,25 13,97 21,86 0,23 99,81
Диопсид

11 51,24 0,41 0,14 2,75 9,83 0,27 14,88 20,35 0,20 100,07
12 51,50 0,31 0,27 3,08 7,63 0,17 15,03 21,63 0,23 99,85
13 51,29 0,36 0,16 3,12 7,49 0,18 14,66 21,62 0,21 99,09
14 49,12 0,64 0,05 4,64 10,05 0,25 13,12 21,15 0,24 99,26

Плагиоклаз один из основных минералов долеритов. Слагает как вкра-
пленники, так и основную массу породы (рис. 4.3.4–4.3.5). Размер зерен 
плагиоклаза во вкрапленниках до 1,5 мм, в матрице породы — до 0,7 мм. 
Форма зерен плагиоклаза от таблитчатой до вытянутой. Плагиоклаз в ос-
новной массе породы слабо идиоморфный относительно клинопироксена. 
Зерна плагиоклаза имеют полисинтетическое двойникование по альби-
товому закону. В долерите наблюдаются карбонатные прожилки, выпол-
ненные кальцитом, а в виде включений и в зальбандах прожилков наблю-
даются отдельные несдвойникованные индивиды альбита. Плагиоклазы, 
по всей видимости, были более основными, т. к. подверглись вторичным 
изменениям, альбитизации и соссюритизации. По химическому составу 
весь плагиоклаз отвечает альбиту (табл. 4.3.2, ан. 1–5). В минерале наблю-
дается примесь K2O до 1,26 мас.%; FeO до 0,56 мас.% и MgO до 0,19 мас.%.
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Рисунок. 4.3.3. Диаграмма пироксенов в координатах Ca–Mg–Fe
[Morimoto, 1988]. Точками даны анализы клинопироксена

из долерита скважины Бованенковская 114

 Рисунок 4.3.4. Вкрапленники плагиоклаза в долерите.
Фото шлифа с анализатором. Скв. Бованенковская № 114,

гл. 3210 м. Размер поля зрения 1,5 мм
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 Рисунок 4.3.5. Вкрапленники плагиоклаза в долерите. 
Фото шлифа без анализатора. Скв. Бованенковская № 114,

гл. 3210 м. Размер поля зрения 1,5 мм

В породе отмечается другой полевой шпат — анортоклаз. Визуаль-
но минерал сложно отличить от плагиоклаза, на который он похож. На-
блюдается в основной массе породы среди соссюритизированного альби-
та. Размер зерен минерала до 0,2 мм. Форма сечений зерен вытянутая. 
Определен по химическому составу (табл. 4.3.2, ан. 6–8). Содержание K2O 
в анортоклазе от 2,32 до 3,05 мас.%. В минерале, как и в плагиоклазе, от-
мечаются примеси FeO до 0,97 мас.% и MgO до 0,24 мас.%.

Таблица 4.3.2
Химический состав (в мас.%) полевых шпатов из долерита

№ SiO2 Al2O3 FeO MgO CaO Na2O K2O Сумма
Альбит

1 67,50 20,33 0,56 0,19 0,41 11,42 0,13 100,54
2 68,61 19,15 0,05 – 0,12 11,59 0,04 99,56
3 67,38 19,86 0,13 – 0,76 11,20 0,36 99,69
4 67,20 20,29 0,29 0,04 0,39 11,30 0,45 99,96
5 67,56 20,64 0,38 0,01 0,32 7,91 1,26 98,08

Анортоклаз
6 63,56 22,78 0,57 0,15 0,51 9,10 2,32 98,99
7 65,15 22,93 0,63 0,21 0,63 6,18 3,05 98,78
8 64,01 22,49 0,97 0,24 0,59 8,08 2,76 99,14
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Амфибол в долерите наблюдается в небольшом количестве и толь-
ко как результат замещения клинопироксена. Развивается по перифе-
рии зерен, иногда по спайности в пироксене. Часто образует игольчатые 
агрегаты зерен совместно с авгитом в матрице долерита. Размер зерен 
до 0,2 мм. По химическому составу минерал соответствует железистой ро-
говой обманке (табл. 4.3.3, ан. 1–2). В амфиболе наблюдается примесь TiO2 
до 0,99 мас.% и Na2O до 1,31 мас.%.

Таблица 4.3.3
Химический состав (в мас.%)

минералов из долерита

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O Сумма
Железистая роговая обманка

1 45,52 0,99 7,07 0,04 22,80 0,27 7,97 10,93 1,31 0,17 97,07
2 46,60 0,37 3,88 0,08 23,30 0,51 7,25 13,92 0,46 0,07 96,44

Шамозит
3 27,65 – 16,42 – 29,65 0,32 13,05 0,05 – – 87,14
4 27,66 – 16,20 0,06 29,61 0,37 12,67 0,05 – – 86,62
5 27,01 0,02 16,85 0,13 30,59 0,34 11,84 0,17 – – 86,95
6 26,49 0,03 16,76 0,22 30,11 0,40 12,01 0,58 – – 86,60

Гроссуляр
7 39,64 0,03 21,69 0,03 1,45 0,10 – 37,31 – – 100,25
8 38,81 0,02 20,82 0,08 2,74 0,26 0,08 36,61 – – 99,42
9 39,46 0,02 21,53 0,08 1,78 0,05 0,13 37,50 – – 100,55

10 39,65 0,06 22,06 – 1,21 0,05 0,02 37,51 – – 100,56
Цеолит (гмеленит-K)

11 49,60 – 22,30 0,01 1,57 0,03 0,75 0,15 1,17 5,41 80,99
12 49,04 – 21,19 – 1,79 0,01 0,72 0,28 0,56 5,75 79,34
13 49,36 – 22,68 0,05 1,90 – 0,74 0,21 0,28 5,61 80,83

Хлорит как вторичный минерал повсеместно распространен в долери-
те. Замещает зерна клинопироксена по периферии и по трещинам спай-
ности. Находится в сростках с агрегатом амфибола. Образует тонкозерни-
стые агрегаты по периферии карбонатных прожилков, а также слагает 
мономинеральные хлоритовые прожилки в породе. По химическому соста-
ву отвечает магнезиальному шамозиту с содержанием MgO до 13,05 мас.% 
(табл. 4.3.3, ан. 3–6). В шамозите наблюдается примесь MnO до 0,40 мас.%.
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В долерите встречаются прожилки мощностью до 5 мм, сложенные гра-
нат-цеолит-хлорит-карбонатным агрегатом. Гранат в прожилках слага-
ет отдельные изометричные округлые индивиды и их сростки (рис. 4.3.6–
4.3.7). Он изотропен в поляризованном свете. Центральная часть зерен 
граната более темная, чем периферия. Размер зерен до 150 мкм. По дан-
ным микрозондового анализа гранат соответствует гроссуляру (табл. 4.3.3, 
ан. 7–10). Содержание примеси FeO в минерале составляет от 1,21 до 
2,74 мас.%, что пересчитывается на 6–11% андрадитового минала.

Рисунок 4.3.6. Фрагмент гранат-кальцитовой жилки в долерите. 
Фото шлифа с анализатором. Скв. Бованенковская № 114,

гл. 3210 м. Размер поля зрения 1,5 мм

Рисунок 4.3.7. Фрагмент гранат-кальцитовой жилки в долерите. 
Фото шлифа без анализатора. Скв. Бованенковская № 114,

гл. 3210 м. Размер поля зрения 1,5 мм
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Цеолит образует мелкие агрегаты зерен размером до 50 мкм. Ассоции-
руют с гроссуляром, хлоритом и карбонатом. Под микрозондовым пучком 
горит, т. к. содержит большое количество воды. По данным химического 
состава больше всего соответствует гмелениту-K. Минерал содержит при-
меси FeO до 1,90 мас.%, MgO до 0,75 мас.% и Na2O до 1,17 мас.% (табл. 
4.3.3, ан. 11–13).

Карбонаты в породе широко распространенный вторичные минера-
лы. Образуют как отдельные индивиды, так и агрегаты зерен и прожил-
ки мощностью до нескольких мм. Химический состав карбонатов показан 
в таблице 4.3.4. Из таблицы видно, что в породе присутствует три мине-
ральных вида карбоната: кальцит, сидерит и доломит. Кальцит — самый 
распространенный карбонат в породе. Слагает поздние прожилки и от-
дельные скопления в породе. В химическом составе кальцита отмечается 
примесь MnO до 0,21 мас.%, FeO до 0,28 мас.% и SrO до 0,36 мас.% (табл. 
4.3.4. ан. 1–4). В породе встречены тонкие (до 20 мкм) длинные, залечен-
ные трещины, сложенные кальцитом, химический состав которого отлича-
ется от «обычного» кальцита. В таком кальците наблюдается большое ко-
личество примеси MnO 11,29 мас.%, MgO 2,20 мас.%, FeO 1,27 мас.% (табл. 
4.3.4. ан. 5). Сидерит отмечается в периферийной части измененных зе-
рен пироксена и по периферии агрегатов шамозита. В составе сидерита 
отмечаются примеси CaO 5,37 мас.% и MgO 10,33 мас.% (табл. 4.3.4, ан. 6). 

 Таблица 4.3.4
Химический состав (в мас.%) карбонатов

из долерита

№ MgO CaO MnO FeO SrO Сумма
Кальцит

1 – 54,56 0,08 – 0,36 54,99
2 – 54,91 – 0,09 0,24 55,24
3 – 55,74 0,02 0,08 0,12 55,96
4 – 53,63 0,21 0,28 0,19 54,30
5 2,20 41,25 11,29 1,27 0,05 56,07

Сидерит
6 10,33 5,37 0,32 40,84 0,08 56,95

Доломит
7 12,03 24,43 0,34 9,52 – 46,32
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Доломит, так же, как и сидерит встречается по краям измененных зе-
рен клинопироксенов, ассоциирует с сидеритом и шамозитом. В доломите 
отмечается примесь FeO 9,52 мас.% (табл. 4.3.4, ан. 7).

Рудные минералы в долерите представлены пиритом и халькопири-
том (рис. 4.3.8). При этом пирит явно преобладает. Он образует отдель-
ные индивиды и их цепочки, часто вдоль трещин залеченных кальцитом. 
Зерна сульфида имеют изометричную, местами неправильную форму, раз-
мером до 100 мкм. В химическом составе пирита отмечаются примеси Pb 
до 0,26 мас.% и Co до 0,72 мас.% (табл. 4.3.5, ан. 1–6). 

Рисунок 4.3.8. Зерна пирита (Py), халькопирита (Chp) и барита (Ba)
в матрице долерита. Скв. Бованенковская № 114, гл. 3210 м. 

BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV

Халькопирит — более редкий сульфид в породе. Встречается в виде 
отдельных мелких зерен, часто в виде вкрапленности в клинопироксене 
и вдоль прожилков, выполненных хлоритом и карбонатом. Форма зерен 
близкая к изометричной, размер до 20 мкм. Халькопирит содержит не-
большую примесь Pb до 0,19 мас.% (табл. 4.3.5, ан. 7–8).

Барит в долерите образует цепочки из изометричных зерен разме-
ром до 5 мкм (рис. 4.3.8). Ассоциирует с сульфидами. Встречается рядом 
с поздними трещинами, залеченными карбонатом и хлоритом. Барит ра-
нее нами не встречался в вулканитах Западной Сибири, а отмечался толь-
ко в юрских осадочных образованиях — песчаниках и алевролитах.
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Таблица 4.3.5

Химический состав (в мас.%) сульфидов из долерита

№ Fe Zn As Pb Co Cu S Se Сумма
Пирит

1 46,83 0,02 – 0,22 – 0,04 52,73 0,01 99,84
2 46,68 0,03 – 0,10 – – 52,13 – 98,94
3 46,61 – 0,07 0,16 0,01 – 52,16 0,03 99,04
4 45,36 0,05 0,14 0,06 0,72 0,04 51,88 0,02 98,26
5 46,49 – 0,01 0,26 – 0,01 52,76 0,03 99,55
6 47,08 – 0,06 0,12 – – 52,38 0,02 99,66

Халькопирит
7 29,60 0,05 0,03 0,19 – 34,59 34,01 – 98,47
8 30,43 – 0,05 0,14 0,02 34,29 34,19 0,06 99,18

Котуннит установлен в виде единичных самостоятельных включений 
кубического (рис. 4.3.9) или ромбовидного облика, размером до 5–6 мкм, 
в карбонат-хлоритовом агрегате. Минерал четко выделяется в BSE-изо-
бражении на фоне матрицы долерита. По данным химического состава 
(в мас.%): Pb — 65,0–69,1; Cl — 25,6–29,2; Fe — 2,1–2,6; Si — 0,6–1,2; K — 
0,8–1,2, вполне уверенно определяется как котуннит, у которого теорети-
ческий состав следующий: Pb — 74,5%; Cl — 25,5%. Сингония у котунни-
та ромбическая, что хорошо соотносится с морфологией описанных нами 
включений. В природе котуннит часто является вторичным минералом по 
галениту [Rewitzer et al., 2018], т. е. по всей видимости, котуннит во время 
частичного преобразования долерита (карбонатизации и хлоритизации) 
заместил вкрапленность галенита.

Долерит из скважины Бованенковская № 114 по содержанию SiO2 
(при пересчете на сухой остаток) относится к вулканитам нормальной ще-
лочности (K2O + Na2O 3,83 вес.%), на классификационной диаграмме TAS 
[Le Bas et al., 1986] они попали в поле базальтов нормальной щелочности 
(рис. 4.3.10). Потери при прокаливании в породе составляют 9,20 вес.%, 
что может свидетельствовать об интенсивных вторичных изменениях 
По содержанию K2O исследуемый вулканит относится к умеренно-кали-
евой породе. 
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Рисунок 4.3.9. Зерно котуннита (белое) в матрице долерита.
Скв. Бованенковская № 114, гл. 3210 м. 

BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV

 Рисунок 4.3.10. Диаграмма TAS для вулканита
из скв. Бованенковская 114, гл. 2310 м [Le Bas et al., 1986]

В ней отмечаются высокие содержания следующих элементов (в г/т): Ti 
(2400), V (180), Cr (130), Mn (1000), Sr (400) и Ba (6000). Подобный набор 
элементов и их концентрация вполне характерна для основных вулкани-
тов. При этом повышенное количество бария в породе обусловлено нали-
чием барита, а тот же высокий стронций появился за счет обильной кар-
бонатной минерализации, где он присутствует как примесь. Содержание 
редкоземельных элементов в породе достаточно низкое, не более 27 г/т 
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(табл. 4.3.6). Тренд распределения редкоземельных элементов, нормиро-
ванных на хондрит (рис. 4.3.11) [Sun, McDonough, 1989], характеризует-
ся преобладанием легких лантаноидов над тяжелыми и наличием слабой 
отрицательной цериевой аномалии, а также отчетливой положительной 
европиевой аномалией. На спайдер-диаграмме (рис. 4.3.12) редких, рас-
сеянных и редкоземельных элементов при нормировании на примитив-
ную мантию в долерите наблюдаются положительные аномалии по барию, 
урану, калию, рубидию, стронцию и европию. На дискриминационных ди-
аграммах Th – Hf/3 – Ta (рис. 4.3.13А) и Th – Hf/3 – Nb/16 (рис. 4.3.13Б) до-
лерит из скважины Бованенковская № 114 попадает в поле известково-ще-
лочных базальтов и базальтов островных дуг [Wood, 1980].

 Рисунок 4.3.11. Диаграмма распределения РЗЭ,
нормированная на хондрит [Sun, McDonough, 1989], в долерите

Долериты, как переходная часть между габброидами и базальтами, 
обычно слагают центральные или нижние части вулканических покро-
вов, также образуют собственные дайки. Порода содержит вкрапленни-
ки клинопироксена (авгита, диопсида) и плагиоклаза, основная матрица 
мелкокристаллическая. Ранее нами близкие по составу, но значительно 
более измененные вулканиты встречены на территории Верхнехудосей-
ской и Западно-Таркосалинской разведочных площадей в фундаменте За-
падной Сибири. Долерит испытал незначительные преобразования в ус-
ловиях низов зеленосланцевой фации метаморфизма, т. к. присутствует 
небольшое количество железистого амфибола и хлорит (шамозит). Нали-
чие в породах кальциево-алюминиевого граната (гроссуляра) может го-
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ворить о более позднем контактово-метасоматическом изменении пород 
(например, за счет внедрения новой дайки долерита). Цеолит, котуннит 
и сульфидная минерализация в породе образовались позже в результате 
проработки поздними низкотемпературными растворами с образованием 
наложенной пропилитизации, при температуре не более 200–250°С. Этот 
низкотемпературный метасоматоз активно проходит по всей территории 
Западной Сибири на стыке мезо-кайнозойского водонасыщенного оса-
дочного чехла с доюрским комплексом фундамента [Иванов и др., 2016б]. 

Таблица 4.3.6

Химический (в вес.%) и микроэлементный (г/т)
состав долерита

Элементы Содержание Элементы Содержание Элементы Содержание
SiO2 40,42 Ag 0,09 Cu 50,00
TiО2 0,59 Cd 0,08 Zn 60,00
Al2O3 12,65 Sn 0,30 Ga 12,00
P2O5 0,12 Sb 0,15 Ge 1,30
Fe2O3 4,18 Cs 0,70 As 2,50
FeO 7,70 Ba 6000,00 Se 0,29
MnO 0,16 La 4,00 Rb 14,00
MgO 4,51 Ce 5,00 Sr 400,00
CaO 16,40 Pr 1,20 Y 11,00
Na2O 3,25 Nd 6,00 Hf 0,80
K2O 0,58 Sm 1,60 Ta 0,13
П. п. п. 9,20 Eu 2,10 W 0,70
Сумма 99,76 Gd 2,20 Pb 1,40
Li 11,00 Tb 0,27 Bi 0,01
Be 0,35 Dy 1,80 Th 0,66
Sc 28,00 Ho 0,37 U 0,90
Ti 2400,00 Er 1,10 Zr 27,80
V 180,00 Tm 0,15 Nb 2,40
Cr 130,00 Yb 1,00 Co 37,00
Mn 1000,00 Lu 0,16 Ni 33,00



87

По петрохимическому составу исследуемый вулканит близок к базаль-
там и долеритам Колтогорско-Уренгойского рифта Западной Сибири. Ха-
рактер распределения РЗЭ и рассеянных, редких элементов в долерите 
близок к ранее изученным нами вулканитам. Для примера на рис. 4.3.11, 
4.3.12 показано поле распределения РЗЭ, редких и рассеянных элемен-
тов в вулканитах фундамента Лакъюганской разведочной площади, ко-
торое в целом типично для базальтоидов фундамента Западной Сибири 
[Ponomarev et al., 2020]. Отличие исследуемого долерита от изученных 
нами ранее базальтоидов Колтогорско-Уренгойского рифта (Верхнеху-
досейской площади [Пономарев и др., 2019], Западно-Таркосалинской 
[Ponomarev et al., 2017], Лакъюганской площади [Ponomarev et al., 2020]) 
и Даниловского грабена Шаимского района Западной Сибири составляет 
в более низком содержании редкоземельных элементов и наличием поло-
жительной цериевой и положительной европиевой аномалии.

На известных дискриминационных диаграммах для вулканитов иссле-
дуемые породы попали в поле островодужных и известково-щелочных ба-
зальтов (рис. 4.3.13А, 4.3.13Б). 

 Рисунок 4.3.12. Диаграмма распределения редких,
рассеянных и редкоземельных элементов,
 нормированная на примитивную мантию

[Wood, 1980], в долерите Бованенковской площади
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 Рисунок 4.3.13. Дискриминационные диаграммы 
Hf/3 — Th — Nb/16 (А) и Hf/3 — Th — Ta (Б) [Wood, 1980] 

для вулканитов из фундамента Западно-Сибирской плиты. 
Условные обозначения:

1 –– долерит Бованенковской площади; 2 –– базальты и долериты
Верхнехудосейской площади; 3 –– базальты СГ-6; 

4 –– базальты Западно––Таркосалинской площади; 
5 –– базальты Лакъюганской площади; 6 –– базальты 

Сыморьяхской площади Шаимского района; 
N-MORB –– базальты СОХ, E-MORB –– обогащенные 

элементами примесями примитивные базальты, 
OIB –– базальты океанических островов

Базальты с близкими геохимическими характеристиками ранее нами 
встречены в Даниловском грабене Шаимского района Приуральской части 
Западной Сибири, а также близки к базальтам и долеритам Западно-Тар-
косалинской [Ponomarev et al., 2017], Верхнехудосейской [Пономарев 
и др., 2019], Лакъюганской площадей [Ponomarev et al., 2020] Западной 
Сибири. Подобные черты имеют пермотриасовые вулканиты Колтогорско- 
Уренгойского рифта Западной Сибири [Cаpаев и др., 2009, Иванов и др., 
2018 и др.]. 

Исходя из геологического строения региона, скорее всего, данные до-
лериты образовались на небольших глубинах при континентальном риф-
тогенезе. Переплавление островодужного палеозойского субстрата во вре-
мя раннетриасового рифтогенеза и вулканизма обеспечило некоторую 
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близость к островодужному тренду в особенностях геохимического соста-
ва этих рифтовых вулканитов.

Сиалические комплексы в фундаменте Ямала

4.4. Диориты Сюнай-Салинской площади

Параметрическая скважина № 45 на Сюнай-Салинской площади (см. 
рис. 4.1.1) пробурена для изучения геологического строения разреза и пер-
спектив нефтегазоносности нижне-среднеюрских и палеозойских отложе-
ний, а также получения необходимых геолого-геофизических параметров 
разреза в пределах Щучьинского выступа. Фактическая глубина скважи-
ны около 2500 м, она пройдена на левобережье Обской губы, в пределах 
Верхореченской зоны разломов разделяющих Щучьинский блок и полуо-
стров Ямал [Харин, Шелехов, 2005]. 

Письменное и схематическое описание разреза Сюнай-Салинской 
скв. № 45 приведено в работе А. Н. Угрюмова [2014]. Им показано, что по-
дошва осадочного чехла зафиксирована на глубине 2110 м, и осадки пред-
ставляют собой глины китербютской свиты нижней юры. Кровля фунда-
мента в пределах 2108–2100 м сложена монолитной зоной брекчиевидных 
сильноизмененных диоритов с цементом из жильных минералов (карбо-
нат, кварц, хлорит и др.). По всей видимости, это была разбурена зона раз-
вития пропилитизации, которая часто отмечается в Западно-Сибирском 
мегабассейне на контакте осадочного чехла и пород фундамента. Ниже 
2100 м вплоть до забоя (2500 м) прослеживаются массивные диориты 
(по нашим данным нижняя часть тела сложена габбро). 

Определение породы в разрезе скважины проводилось по петрогра-
фическим описаниям и данным химического состава. Химический со-
став породы (в вес.%): SiO2 58,47; TiO2 0,70; Al2O3 14,73; Fe2O3 1,73; FeO 
6,83; MnO 0,39; MgO 3,18; CaO 7,12; Na2O 3,26; K2O 0,72; п. п. п. 2,03; сум-
ма 99,99 [Угрюмов, 2014].

К сожалению, нам для изучения передавался образец из интервала 
близкого к забою, который оказался не диоритом, а габброидом, его ис-
следование представлено в разделе 4.1. Таким образом, диориты из фун-
дамента Ямала нами не изучались.
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4.5. Гранитоиды Верхнереченской площади

Гранитоиды на Верхнереченской площади вскрыты скважинами № 1 
и № 3 (см. рис. 4.1.1). Возраст интрузивных пород здесь ранее не опреде-
лялся и аналитические материалы имелись лишь для территории, распо-
ложенной к югу от Обской губы и Салехарда [Ёлкин и др., 2001; Иванов 
и др., 2009; Кляровский, 1972; Погорелов, 1977 и др.]. Имеющиеся данные 
показывают, во-первых, что гранитоиды Верхнереченской площади приу-
рочены к самой северной части Уралид, содержащих гранитные и диори-
товые массивы, севернее которых располагается Пайхойско-Карская пли-
та; во-вторых, эти гранитоиды занимают крайнее восточное положение 
в Уральской складчатой системе, граничащей на востоке с тиманидами 
Надым-Пурской плиты [Бочкарев и др., 2010]; (см. также [Добрецов, 2003; 
Иванов и др., 2009; Конторович и др., 1975; Краснов и др., 1993; Сурков, 
Жеро, 1981 и др.]). Таким образом, Верхнереченская площадь занимает 
пограничное положение между Урало-Монгольским складчатым поясом 
и структурами Арктического пояса, охватывающего Пай-Хой, Новую Зем-
лю, Ямал, Карское море и Таймыр.

Верхнереченская скважина № 1 вскрыла граниты в интервале глубин 
1748–2034 м и нами изучались образцы, отобранные на глубине 2016 м. 
Граниты по всему разрезу представлены однородными светло-серыми 
мелкозернистыми разностями биотит-кварц-полевошпатового состава. 
На соседней с севера скв. 3 аналогичные граниты, также массивного обли-
ка, но с признаками рассланцевания, вскрыты в интервале глубин 1730–
1827 м. Расстояние между скважинами 20 км. Судя по магнитному полю, 
здесь возможно, располагаются два массива, вытянутых в северо-запад-
ном направлении. В обеих скважинах граниты перекрыты средне-верх-
неюрскими отложениями осадочного чехла. К востоку от скв. 3 пробурена 
скв. 2, которая в интервале глубин 2480–2600 м вскрыла гранатсодержа-
щие биотит-серицитовые кристаллические сланцы, они описаны в сле-
дующем разделе. Непосредственно севернее Верхнереченской площади 
в пределах Западно-Яротинской площади в доюрском фундаменте были 
выбурены метаморфические сланцы, что позволило их рассматривать как 
северное обрамление Верхнереченского гранитного плутона. Сланцы име-
ют кварц-плагиоклаз-слюдисто-хлоритовый состав и образовались в усло-
виях зеленосланцевого метаморфизма по осадочному субстрату, а позднее 
подверглись вторичным изменениям в процессе наложенной пропилити-
зации [Ерохин и др., 2014].
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Минералогия гранитоидов Верхнереченской площади

Граниты Верхнереченской скв. № 1 имеют светло-серую окраску, мел-
ко- и среднезернистую структуру, гипидиоморфнозернистую и пятнистую 
текстуру. В шлифах порода представлена несколькими основными мине-
ралами — калиевым полевым шпатом, плагиоклазом, кварцем и биоти-
том (рис. 4.5.1). 

Калиевый полевой шпат слагает крупные ксеноморфные зерна раз-
мером в несколько мм и содержит в себе включения идиоморфного плаги-
оклаза, что характерно для многих субщелочных гранитоидов (монцони-
товая структура). Калишпат не имеет микроклиновой решетки и местами 
содержит пертитовые вростки. Минерал незначительно пелитизирован, 
т. е. отмечается слабое развитие вторичных глинистых минералов. По дан-
ным микрозондового анализа (табл. 4.5.1, ан. 1–4) содержит небольшое ко-
личество примеси натрия (Na2O 0,55–1,43 мас.%). Судя по всему, являет-
ся микроклином.

 

Рисунок 4.5.1. Общий вид матрицы гранитоида
из Верхнереченской площади. 

Фото шлифа с анализатором; Bi — биотит,
Pl — плагиоклаз, Kfs — калишпат, Qz — кварц

Плагиоклаз образует мелкие таблитчатые индивиды до 0,1 мм с харак-
терной полисинтетической двойниковой штриховкой (двойники по альби-
товому закону) в матрице крупных зерен калишпата. Центральная часть 
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зерен плагиоклаза достаточно сильно соссюритизирована и содержит ско-
пления новообразованного агрегата серицита. По данным микрозондово-
го анализа крупные индивиды полевого шпата представлены альбитом 
(табл. 4.5.1, ан. 5–7), а пертитовые вростки в калишпате относятся к оли-
гоклазу (табл. 4.5.1, ан. 8). Из примесей в плагиоклазах отмечаются ка-
лий (K2O 0,13–0,43 мас.%) и кальций (CaO 0,87–2,21 мас.%).

Таблица 4.5.1
Состав (в мас.%) полевых шпатов

из гранитов Верхнереченской площади
Эл-ты калиевый полевой шпат плагиоклаз

1 2 3 4 5 6 7 8
SiO2 64,23 64,38 64,82 65,26 67,80 68,36 67,74 66,06
TiO2 0,08 – – 0,04 – 0,16 – 0,02
Al2O3 18,05 18,08 18,12 17,46 20,65 20,62 19,26 20,07
Cr2O3 – 0,20 – 0,10 0,07 – 0,02 –
FeO – – 0,01 0,12 0,02 0,04 0,05 0,10
MnO 0,01 – 0,01 – 0,01 – – 0,02
CaO 0,03 0,03 – – 1,99 1,91 0,87 2,21
Na2O 0,86 0,67 0,55 1,43 10,75 10,67 10,79 10,20
K2O 15,61 15,70 15,95 14,93 0,14 0,22 0,13 0,43
Сумма 98,87 99,06 99,46 99,35 101,44 101,97 98,86 99,11

Примечание: ан. 1–4 — микроклин, ан. 5–7 — альбит, ан. 8 — олигоклаз.

Кварц также отмечается в виде небольших включений в матрице ка-
лишпата, но слагает не отдельные индивиды, а ксеноморфные скопле-
ния, состоящие из агрегата нескольких зерен, общим размером до 2–3 мм.

Биотит слагает вытянутые лейсты и их скопления, размером до 0,5–
1 мм в длину (рис. 4.5.2), с отчетливым плеохроизмом в зеленовато-корич-
невых тонах (по Ng — коричневая окраска, по Np — зеленоватая). Места-
ми в краевых частях слюда интенсивно замещается агрегатом зеленого 
хлорита. По данным микрозондового анализа биотит (табл. 4.5.2, ан. 1–5) 
можно отнести к магнезиальному анниту, при этом количество минала 
флогопита не превышает 35%. Слюда содержит до 1,75 ф.ед. железа и до 
0,22 ф. ед. фтора. По составам анализов аннита была построена диаграм-
ма распределения TiO2 — Al2O3 (рис. 4.5.3) для определения фации глу-
бинности [Ферштатер, Бородина, 1975]. Из диаграммы видно, что слюды 
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обогащены титаном (содержание TiO2 до 4,8 мас.%) и попадают в поле ги-
пабиссальной фации. Биотит содержит большое количество включений 
радиоактивных минералов (монацит, циркон, уранинит и др.) с плеохро-
ичными двориками.

 

Рисунок 4.5.2. Скопление лейстов биотита в матрице гранитоида. 
Фото шлифа без анализатора; Bi — биотит, Pl — плагиоклаз,

Kfs — калишпат, Qz — кварц

Рисунок 4.5.3. Диаграмма TiO2 — Al2O3 для слюд
из гранитов Верхнереченской площади. 

I-IV — поля фаций глубинности по [Ферштатер, Бородина, 1975]: 
I — абиссальная, II — мезоабиссальная, III — гипабиссальная, 

IV — субвулканическая
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Таблица 4.5.2
Состав (в мас.%) биотита и хлорита

из гранитов Верхнереченской площади

№ 1ц 1кр 2 3 4 5 6 7 8
аннит шамозит

SiO2 35,05 35,08 34,50 34,91 35,26 35,07 23,33 23,61 23,70
TiO2 4,39 4,00 4,15 4,48 4,57 4,83 0,54 0,33 0,13
Al2O3 14,34 14,17 14,38 15,16 15,27 15,39 20,70 20,56 19,80
Cr2O3 – 0,03 0,19 – 0,15 – 0,01 0,27 0,21
FeO 26,11 26,38 26,17 26,17 23,89 24,63 37,57 37,14 36,42
MnO 0,70 0,75 0,67 0,73 0,56 0,57 1,22 1,21 1,03
MgO 5,31 5,51 5,26 5,58 5,75 5,25 5,71 5,92 5,94
CaO – – – – - - 0,06 0,01 0,09
Na2O 0,13 0,11 0,15 0,18 0,08 0,10 0,01 0,02 0,04
K2O 8,98 9,02 8,64 8,71 9,04 9,29 0,01 0,01 0,01

F 0,85 0,69 0,80 0,79 0,65 0,86 0,08 0,12 0,13
O≡F2 -0,36 -0,29 -0,34 -0,33 -0,27 -0,37 -0,03 -0,05 -0,06

Сумма 95,49 95,45 94,57 96,38 94,97 95,63 89,21 89,14 87,44

Хлорит развивается исключительно по анниту, обычно замещая лей-
сты с краев, иногда до полного уничтожения первичной слюды. Окраска 
при замещении меняется до светло- и темно-зеленой, без ярко-выраженно-
го плеохроизма. По данным микрозондового анализа (табл. 4.5.2, ан. 6–8) 
минерал относится к шамозиту с незначительным содержанием миналов 
клинохлора и пеннантита.

Кальцит слагает редкие ксеноморфные включения на границе глав-
ных породообразующих минералов (см. рис. 4.5.4). Размер зерен достигает 
до 0,5 мм (местами на поверхности керна под действием соляной кислоты 
происходит слабая реакция с выделением углекислого газа). За счет низ-
кой твердости зерна карбоната всегда имеют пониженный рельеф с четко 
проявленной штриховкой от совершенной спайности. Микрозондовый ана-
лиз карбоната показал, что минерал характеризуется присутствием повы-
шенных концентраций марганца (MnO до 2,7 мас.%), а также небольших 
примесей магния (MgO до 0,2 мас.%) и железа (FeO до 0,1 мас.%). Присут-
ствие карбоната в гранитоиде, по всей видимости, связано с процессами 
незначительной пропилитизации, которая достаточно часто отмечается в 
гранитных массивах из фундамента Западной Сибири, залегающих под 



95

водонасыщенным осадочным чехлом. К тому же метасоматические изме-
нения в виде пропилитизации вполне обычны для гипабиссальных и при-
поверхностных интрузий, и, кроме того, для подобных пород характерно 
повышенное содержание золота, серебра, меди и других металлов [Рыка, 
Малишевская, 1989 и др.].

 Рисунок 4.5.4. Зерна кальцита в агрегате полевых шпатов
в матрице гранита. 

BSE-фото, CAMECA SX 100. 
Сокращения: Cal — кальцит, Pl — плагиоклаз, Kfs — калишпат

Флюорит слагает достаточно частую, но рассеянную вкрапленность по 
всей матрице породы. Крупных скоплений минерала в керновом матери-
але гранита нами не отмечалось. Форма зерен флюорита близкая к изоме-
тричной (гексаэдру), реже слабо удлиненная (см. рис. 4.5.5), размер инди-
видов не более 100 мкм в диаметре. Под электронным пучком микрозонда 
минерал интенсивно светится ярко-фиолетовым цветом. По данным ми-
крозондового анализа флюорит содержит только кальций и фтор, иногда 
отмечаются примеси легких редких земель и фосфора (суммарно не бо-
лее 0,5–1 мас.%). В целом, повышенное количество фтора (акцессорные 
флюорит и фторапатит) в породообразующей системе вполне логично для 
подобных гранитоидов, обогащенных редкометальной минерализацией. 
Источником фтора могли послужить как осадочный субстрат (зачастую 
обогащенный органогенным фторапатитом), так и собственный магмати-
ческий очаг, который по мере раскристаллизации гранитного массива на-
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капливает в своей апикальной части летучие компоненты. К примеру, не-
которые исследователи [Костицын, 2000 и др.] утверждают, что источник 
фтора в редкометальных гранитах всегда внутренний и накапливается 
за счет фракционирования расплава.

 Рисунок 4.5.5. Зерно флюорита в агрегате полевых шпатов
в матрице гранита. 

BSE-фото, CAMECA SX 100. 
Сокращения: Fl — флюорит, Pl — плагиоклаз, Kfs — калишпат

Из акцессорных и рудных минералов в породе установлены циркон, 
ксенотим-(Y), фторапатит, монацит-(Се), уранинит и ильменит, а также 
титанит, алланит-(Се), сфалерит, галенит и золото.

Циркон является одним из главных акцессорных минералов в поро-
де. Его кристаллы хорошо огранены, имеют коротко- и длиннопризма-
тический до изометричного габитус обычно с развитием одной дипира-
миды и имеют размер от 50 до 150 мкм в длину. Индивиды прозрачны, 
имеет светло- и темно-розовую окраску и на просвет содержат большое 
количество длиннопризматических и игольчатых включений фтора-
патита. В лучах катодолюминесценции кристаллы циркона обнаружи-
вают ритмично-зональное внутреннее строение. На изотопный возраст 
под ионным микроанализатором SHRIMP-II (ЦИИ ВСЕГЕИ, г. Санкт-Пе-
тербург) было проанализировано всего семь кристаллов циркона из вы-
борки в 35 индивидов (см. раздел об изотопном датировании). При этом 
интересно, что примерно половина кристаллов оказалась подвержена 
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метамиктным изменениям (из-за аномально высоких содержаний урана 
и тория) и не пригодными для изотопного датирования. 

По данным микрозондового анализа (табл. 4.5.3, ан. 1–6) минерал 
также можно разделить на две разновидности — нормальный и мета-
миктный циркон. В нормальном цирконе отмечается присутствие не-
больших примесей гафния (HfO2 до 1,4 мас.%), иттрия (Y2O3 до 0,5 мас.%), 
урана (UO2 до 0,5 мас.%), фосфора (P2O5 до 0,4 мас.%) и сумма анали-
зов близка к 100%. В метамиктной разновидности отмечается боль-
шее количество примесей гафния (HfO2 до 1,8  мас.%), иттрия (Y2O3 
до 1,8 мас.%), урана (UO2 до 2,8 мас.%), фосфора (P2O5 до 1 мас.%) и тория 
(ThO2 до 0,5 мас.%), на фоне существенного падения содержаний цирко-
ния и кремния. При этом сумма анализов варьирует в пределах 90%, что 
говорит о присутствии в цирконе воды. Это косвенно подтверждается тем, 
что при воздействии электронного пучка матрица минерала начинает ин-
тенсивно выгорать. 

В целом, метамиктные цирконы слагают примерно 2/3 объема от обще-
го количества кристаллов в породе.

Ксенотим образует редкую вкрапленность в матрице породы и слага-
ет ромбовидные зерна, размером не более 50 мкм. Обычно тяготеет к ско-
плениям монацита и циркона и лейстам биотита, часто содержит включе-
ния уранинита (см. рис. 4.5.6). По данным микрозондового анализа (табл. 
4.5.3, ан. 7–9) ксенотим относится к иттриевой разновидности и отлича-
ется сложным составом. Количество Y2O3 в минерале варьирует в преде-
лах 41–43 мас.%, хотя теоретическое содержание в формуле YPO4 должно 
достигать 63,1%. Это обусловлено тем, что в ксенотиме присутствует зна-
чительное количество редких земель (до 19 мас.%), при этом основная их 
часть приходится на долю тяжелых лантаноидов. 

Так, например, отмечаются значительные примеси диспрозия (Dy2O3 
до 5,7 мас.%), гадолиния (Gd2O3 до 4,4 мас.%), эрбия (Er2O3 до 4,4 мас.%) 
и иттербия (Yb2O3 до 3,7 мас.%). Из других примесей в минерале можно от-
метить заметные содержания урана (UO2 до 2,8 мас.%), кремнезема (SiO2 
до 1,2 мас.%), тория (ThO2 до 1 мас.%) и свинца (PbO до 0,5 мас.%). Инте-
ресно, что в данной породе ксенотим не образует закономерных срастаний 
с индивидами циркона, хотя в гранитных пегматитах такие срастания яв-
ляются вполне обычной вещью [Попов, Попова, 2006 и др.].
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Таблица 4.5.3
Химический состав (в мас.%) циркона

и ксенотима из Верхнереченского гранита

№ 1 2 3 4 5 6 7 8 9
циркон метамиктный циркон ксенотим-(Y)

P2O5 0,37 0,30 0,28 1,03 0,38 0,57 34,02 34,07 33,66
UO2 0,42 0,35 0,47 2,83 1,86 2,15 2,27 2,49 2,76
ThO2 – 0,05 0,15 0,53 0,41 0,03 0,51 0,96 0,99
ZrO2 65,39 65,34 64,12 53,84 53,64 55,45 н.о. н.о. н.о.
HfO2 1,31 1,14 1,38 1,20 1,10 1,83 н.о. н.о. н.о.
SiO2 33,05 32,60 33,34 27,31 29,94 29,42 1,05 0,93 1,15
Y2O3 0,32 0,49 0,54 1,82 1,42 1,01 43,51 42,91 41,18

Nd2O3 н.о. н.о. н.о. н.о. н.о. н.о. 0,38 0,71 0,45
Sm2O3 н.о. н.о. н.о. н.о. н.о. н.о. 0,73 0,46 0,72
Gd2O3 – 0,09 0,09 0,18 0,21 0,25 4,25 4,36 4,33
Dy2O3 0,08 0,11 0,21 0,16 0,23 0,28 5,13 5,57 5,65
Er2O3 0,19 0,08 0,10 0,13 0,21 0,16 4,52 4,20 4,39
Tm2O3 н.о. н.о. н.о. н.о. н.о. н.о. н.о. 0,14 0,03
Yb2O3 0,09 0,20 0,20 0,24 0,29 0,34 3,10 3,53 3,70
PbO – – – – – – 0,38 0,47 0,43

Сумма 101,20 100,77 100,88 89,27 89,71 91,48 99,85 100,80 99,44

Примечание: н.о. — элемент не определялся.

Фторапатит так же, как и циркон, является главным акцессорным 
минералом породы. Минерал часто распылен в виде призматических ин-
дивидов (длиной до 100 мкм) в матрице слюды или располагается вбли-
зи ее лейстов. Иногда тяготеет к другим фосфатам (монациту и ксено-
тиму), обрамляя их кристаллы ксеноморфным агрегатом (см. рис. 4.5.6). 
По данным микрозондового анализа призматические индивиды отличают-
ся устойчивым составом и из-за высокого содержания фтора (F в пределах 
2,9–3,5 мас.%) относятся к фторапатиту (табл. 4.5.4). Из примесей в при-
зматических индивидах отмечаются марганец (MnO до 1,05 мас.%), редкие 
земли (РЗЭ до 0,3 мас.%) и кремнезем (SiO2 до 0,2 мас.%). Интересно, что 
повышенная марганцовистость в апатитах (MnO в пределах 1,5 мас.%) ха-
рактерна для редкометальных гранитоидов S-типа, в то время как в поро-
дах других типов (A- и I-типах) апатит имеет менее значимые содержания 
марганца [Broska, 2002 и др.]. К примеру, изученные нами верхнеречен-
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ские апатиты хорошо сопоставляются с составом акцессорного фторапати-
та из каледонских S-гранитов массива Румбурк, Чехия [Seifert et al., 2010].

 Рисунок 4.5.6. Уранинит (Ur), монацит (Mnz), ксенотим (Xt)
и апатит (Ap) в агрегате кварца (Q) и биотита (Bi)

из гранита Верхнереченской площади. 
BSE-фото, CAMECA SX 100

Таблица 4.5.4
Химический состав (в мас.%) фторапатита

из Верхнереченского гранита

№ P2O5 SiO2 TiO2 La2O3 Ce2O3 Al2O3 MnO MgO CaO F Cl Сумма
1 42,55 0,17 – 0,12 0,14 0,02 0,93 0,03 53,77 2,94 – 100,67
2 42,43 0,18 – 0,07 – 0,01 0,74 0,03 54,10 3,56 – 101,13
3 42,10 0,16 0,03 0,02 0,04 0,01 0,80 0,01 54,76 3,46 0,01 101,41
4 42,09 0,15 0,01 0,05 0,12 – 1,00 0,02 54,22 3,46 – 101,11
5 41,90 0,22 0,03 0,07 0,25 0,02 1,04 0,02 54,17 3,18 – 100,91
6 42,40 0,22 0,02 – 0,08 – 0,93 0,03 53,92 3,23 – 100,83

Монацит и уранинит детально описаны в разделе о химическом да-
тировании минералов.

Ильменит слагает мелкие призматические хорошо образованные ин-
дивиды, размером до 50 мкм. Обычно приурочен к скоплениям слюды, 
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хотя и встречается по всей матрице гранитоида. По данным микрозон-
дового анализа является марганцовистым ильменитом (MnO варьирует 
от 11,4 до 20,0 мас.%) с содержанием минала пирофанита от 25 до 44%, со-
ответственно. 

Алланит образует достаточно редкую вкрапленность в породе и обыч-
но тяготеет к лейстам биотита и слагает корродированные удлиненные 
зерна, размером до 200 мкм. Вполне вероятно, что минерал формиро-
вался на начальной стадии кристаллизации слюды и имел совместный 
рост с биотитом, поэтому форма зерен алланита выглядит неправильной. 
В режиме обратно рассеянных электронов (BSE-фото) минерал хорошо 
выделяется яркой окраской на фоне серой матрицы слюды (см. рис. 4.5.7). 
Микрозондовый анализ алланита показал, что минерал относится к це-
риевой разности (см. табл. 4.5.5, ан. 1–6) с высоким суммарным содержа-
нием редких земель (РЗЭ в пределах 17,7–18,5 мас.%). При этом количе-
ство CaO не превышает 14,2 мас.%. Из других примесей можно отметить 
присутствие существенных концентраций марганца (MnO до 1,5 мас.%, 
хотя, вполне вероятно, что он здесь в трехвалентной форме) и иттрия (Y2O3 
до 1,4 мас.%). Судя по всему, данный алланит не является метамиктным, 
т. к. практически не содержит радиоактивных компонентов. К примеру, 
метамиктные алланиты из гранитных пегматитов Адуйского и Соколов-
ского массивов (Средний Урал) содержат до 5–7 мас.% ThO2 [Попова, 2009; 
Губин, Хиллер, 2014]. 

Титанит слагает редкие удлиненные включения в лейстах биоти-
та, причем зачастую ориентированные по спайности слюды. Форма зерен 
предположительно пластинчатая, хотя в плоскости выглядят как игольча-
тые образования, размером не более 50 мкм по удлинению. Судя по фор-
ме выделений, титанит сформировался как более поздний минерал в ма-
трице слюды. По данным микрозондового анализа титанит имеет вполне 
обычный состав (табл. 4.5.5, ан. 7–8), хотя и содержит ощутимые концен-
трации глинозема (Al2O3 до 4,8 мас.%), железа (Fe2O3 до 3,2 мас.%) и сле-
ды редких земель (РЗЭ до 0,5 мас.%). Интересно, что изученный титанит 
резко отличается по химическому составу от своего аналога из включений 
в цирконах, для которого установлены аномально высокие примеси гли-
нозема, редких земель и фтора (наши данные, пока неопубликованные). 
    Сфалерит слагает крайне редкие и округлые зерна в агрегате хло-
рита, замещающего матрицу биотита. Размер индивидов не превышает 
40 мкм. По данным микрозондового анализа сульфид содержит не толь-
ко серу и цинк, но и небольшие примеси железа (до 3,7 мас.%) и кадмия 
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(до 0,6 мас.%). Образование сфалерита, по всей видимости, также связано 
с процессами пропилитизации, т. к. сульфид встречается только в хлорите.

  Рисунок 4.5.7. Зерно алланита в агрегате биотита в матрице гранита. 
BSE-фото, CAMECA SX 100. Сокращения: 

Aln — алланит, Mnz — монацит, Kfs — калишпат, Bi — биотит, Q — кварц

Таблица 4.5.5
Химический состав (в мас.%) алланита

и титанита из гранита

№ 1 2 3 4 5 6 7 8
алланит-(Ce) титанит

UO2 0,02 0,07 0,13 0,06 0,04 0,04 – –
ThO2 0,05 – 0,04 0,01 0,01 0,06 0,02 0,01
SiO2 30,69 30,45 29,58 29,66 30,31 30,14 30,98 31,46
TiO2 0,21 0,15 0,16 0,18 0,36 0,28 31,35 31,02
Y2O3 1,00 1,23 1,02 1,35 0,87 0,97 0,08 0,02
La2O3 3,83 3,35 3,89 4,15 4,13 4,13 – 0,05
Ce2O3 8,30 7,63 8,07 8,54 8,35 8,33 0,12 0,11
Pr2O3 1,17 0,73 0,84 0,82 1,17 1,08 – –
Nd2O3 3,47 3,51 3,83 3,19 3,70 3,57 0,10 0,05
Sm2O3 0,52 1,00 0,59 0,66 0,46 0,73 0,24 0,10
Gd2O3 0,14 0,43 0,76 0,58 0,55 0,54 – –
Al2O3 22,16 22,07 21,86 21,77 21,59 22,12 4,60 4,84
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Продолжение таблицы 4.5.5
№ 1 2 3 4 5 6 7 8

Cr2O3 0,07 0,03 0,03 0,07 0,08 0,05 0,10 0,06
Fe2O3 11,44 11,55 12,26 12,50 11,54 11,50 3,23 2,65
MnO 1,30 1,47 1,03 1,49 1,12 1,12 – 0,04
MgO 0,22 0,10 0,10 0,20 0,08 0,13 0,46 0,27
CaO 13,42 14,22 14,04 13,00 13,89 14,10 27,69 28,62
Сумма 98,01 97,99 98,23 98,23 98,25 98,89 98,96 99,30

Галенит встречается крайне редко и приурочен к участкам изменен-
ного гранитоида, например, в местах развития карбоната или хлоритизи-
рованного биотита. Размер индивидов редко превышает 5–10 мкм, форма 
зерен изометричная. По данным микрозондового анализа сульфид содер-
жит только серу и свинец. Образование галенита, по всей видимости, так-
же связано с процессами пропилитизации.

Самородное золото также приурочено к участкам измененного грани-
тоида и образует редкие, но относительно крупные, зерна размером до 20–
25 мкм. Встречается в ассоциации с галенитом и сфалеритом. По данным 
микрозондового анализа металл содержит небольшие примеси серебра 
(до 6,2 мас.%). Образование золота, по всей видимости, также связано 
с процессами пропилитизации.

Таким образом, порода имеет монцонитоидную структуру, и она отно-
сится к субщелочным разностям. По химическому составу аннита можно 
предположить, что гранитоид формировался в гипабиссальных условиях. 
Кроме того, в темноцветных и акцессорных минералах породы установ-
лена повышенная марганцовистость, характерная для гранитов S-типа. 

Геохимия и петрология гранитоидов
Верхнереченской площади

Химический и микроэлементный состав гранитоида из Верхнеречен-
ской площади приведен в табл. 4.5.6. По содержанию кремнезема и щело-
чей порода попадает в область субщелочных лейкогранитов и по данным 
петрохимии и минералогии относится к монцолейкогранитам. Гранитоид 
относится к высококалиевым сериям и попадает в область щелочно-извест-
ковых пород. Индекс насыщенности алюминием составляет 1,1, что позво-
ляет предположительно относить данную породу к гранитам S-типа, суб-
стратом которых служат осадочные породы. Поведение редкоземельных 
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элементов в гранитоиде характеризуется плавным нарастанием легких 
лантаноидов с ярко выраженной негативной аномалией по европию. По-
добное распределение РЗЭ достаточно резко отличается от трендов лан-
таноидов в гранитоидах из кристаллического фундамента более южных 
районов — Шаимско-Кузнецовского мегантиклинория Западной Сибири 
[Пономарев, 2011] или рядом расположенной Восточно-Шебурской пло-
щади [Иванов и др., 2017].

Таблица 4.5.6
Химический (в вес.%) и микроэлементный (в г/т)

состав монцолейкогранита

Эл-ты проба Эл-ты проба Эл-ты проба
SiO2 72,36 Rb 172,32 La 19,87 

TiO2 0,17 Sr 120,34 Ce 44,18 

Al2O3 14,73 Y 11,59 Pr 5,05 

Fe2O3 0,70 Zr 68,04 Nd 19,39 

FeO 0,80 Nb 6,41 Sm 3,89 

MnO 0,06 Mo 0,15 Eu 0,38 

MgO 0,43 Ag 1,62 Gd 3,30 

CaO 1,23 Cd 0,16 Tb 0,40 

Na2O 3,80 Sn 5,10 Dy 2,48 

K2O 4,60 Sb 0,19 Ho 0,51 

P2O5 0,05 Te 0,01 Er 1,23 

П. п. п. 0,90 Cs 6,33 Tm 0,19 

Сумма 99,83 Ba 538,47 Yb 1,24 

Li 44,96 Cu 2,11 Lu 0,19 

Be 2,10 Zn 33,26 Hf 2,41 

Sc 2,27 Ga 15,59 W 0,04 

Ti 638,12 Ge 0,97 Tl 1,71 

V 5,91 Cr 1,73 Pb 27,93 

Ni 0,48 Mn 211,86 Th 14,39 

Co 0,86 Bi 0,06 U 14,14 

Примечание: анализы выполнены в лаборатории ФХМИ (ИГГ УрО РАН).

На дискриминационных диаграммах Дж. Пирса с коллегами [Pearce et 
al., 1984] верхнереченские граниты попадают на границу областей колли-
зионных гранитов и гранитов вулканических дуг. На диаграммах Ф. Мэ-
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ниара и Ф. Пикколи [Maniar, Piccoli, 1989] порода тяготеет или попадает 
в область посторогенных (или просто орогенных) гранитоидов. Отметим, 
что сами посторогенные гранитоиды на графиках Дж. Пирса трудноотли-
чимы от аналогов из вулканических дуг и коллизии. С использованием 
численного метода С. Агравала для классификации гранитоидов [Agrawal, 
1995] устанавливается, что изученные граниты вероятнее всего относят-
ся к орогенным образованиям, а именно к позднеорогенным гранитоидам. 
Таким образом, гранитоид Верхнереченской площади является монцолей-
когранитом, который сформировался, по всей видимости, в условиях позд-
неорогенной обстановки.

Микрозондовое химическое датирование
монацита и уранинита

Поиск и идентификация зерен монацита и уранинита в шлифах про-
водились по их BSE-изображениям и энергодисперсионным спектрам; 
элементное картирование зерен — на основе измерения интенсивности 
пика и фона; достигнуты пределы обнаружения Th, U и Pb в монаци-
те — 130, 60 и 53 ppm [Khiller, 2020], в уранините — 930, 650 и 430 ppm 
[Khiller et al., 2019], соответственно (ИГГ УрО РАН, микрозонд CAMECA 
SX 100, пять волновых спектрометров). Методы изотопной геохронологии 
в масс-спектрометрическом варианте с лазерной абляцией (ионным зон-
дированием) проб не всегда применимы для уранинита, коффинита и дру-
гих минералов с высокими содержаниями U (Th), т. е. методика локаль-
ного микрозондового датирования зачастую [Вотяков и др., 2011а; Suzuki 
et al., 1991 и др.] остается практически единственной для оценки эволю-
ции этих минералов, часто гетерогенных по возрасту. Развитию ее основ 
и применению для датирования различных геологических объектов посвя-
щено большое число зарубежных публикаций [Montel et al., 1996; Cocherie, 
Albarede, 2001; Suzuki, Kato, 2008 и др.]. В настоящей работе расчёт воз-
раста минералов проводился с использованием оригинальной [Вотяков 
и др., 2011] и модифицированной программы Isoplot 3.66 [Ludwig, 1999] 
в рамках трех альтернативных подходов: из единичного определения со-
держания U, Th, Pb в точке зерна минерала, следуя [Cocherie, Albarede, 
2001]; из Th/Pb – U/Pb-изохроны, следуя [Montel et al., 1996], а также 
из Th*-Pb-изохроны для высокоториевых минералов (U*-Pb — для высо-
коурановых) с оценкой содержания нерадиогенного Pb, следуя [Suzuki, 
Kato, 2008]. Здесь Th* = (Th + Uэкв), где Uэкв — содержание U, пересчитанное 
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в эквивалентное содержание Th, способное произвести то же количество 
Pb за время жизни системы.

Монацит-(Се), образует обильную акцессорную вкрапленность в гра-
нитоиде и встречается гораздо чаще, чем циркон и уранинит [Khiller et 
al., 2019]. Обычно тяготеет к местам скопления темноцветных минералов 
(слюды и замещающего её хлорита), где слагает хорошо образованные 
индивиды шестиугольного сечения, размером до 100 мкм по удлинению. 
В режиме BSE-изображения монацит хорошо отличается от других ак-
цессорных минералов, имея наиболее яркую белую окраску и отчетливую 
зональность, выраженную разным содержанием тория (рис. 4.5.8). Судя 
по зональности, кристаллы испытали три фазы роста с постепенным на-
растанием содержания тория. Интересно, что в цирконе монацит в виде 
включений также отмечается [Ерохин и др., 2017; Ерохин и др., 2018], т. е. 
кристаллизовался он одновременно с силикатом циркония.

 Рисунок 4.5.8. Зональные зерна монацита в монцолейкограните
Верхнереченской площади. 

BSE-изображение, CAMECA SX 100
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Химический состав монацита достаточно сильно варьирует (см. табл. 
4.5.7). По данным всех приведенных 45 анализов можно говорить, что все 
зерна монацита в породе представлены цериевой разностью (т. к. церий 
существенно преобладает над другими легкими редкими землями) с вы-
соким содержанием тория. Из других примесей можно отметить присут-
ствие существенных концентраций кремнезема (SiO2 до 3,5 мас.%), иттрия 
(Y2O3 до 1,8 мас.%) и кальция (CaO до 1,2 мас.%). Содержание радиоген-
ных компонентов достаточно сильно меняется (в мас.%): ThO2 — 5,37–16,31, 
UO2 — 0,40–0,81, PbO — 0,08–0,19.

Известно, что для примесей тория и урана в монаците реализуется хат-
тонитовый (Th4+(U4+) + Si4+ → REE3+ + P5+) и/или чералитовый (Th4+(U4+) +  

Ca2+(Sr2+,Ba2+,Pb2+) → 2REE3+) тип изоморфизма. Из имеющихся анализов 
химического состава монацита можно утверждать, что в матрице фосфата 
реализуются оба типа изоморфизма. При этом перекристаллизация мона-
цита, диффузионные потери радиогенного свинца могут приводить к на-
рушению замкнутости его U-Th-Pb-системы.

Таблица 4.5.7
Химический состав (в мас. %) монацита

из гранитов Южного Ямала

№ 1 2 3 4 5 6 7 8 9
P2O5 27,30 26,61 27,90 27,23 26,16 25,89 28,88 29,25 29,89
ThO2 11,20 13,38 9,62 9,21 11,85 12,70 7,24 8,81 6,93
UO2 0,66 0,76 0,64 0,49 0,58 0,60 0,76 0,54 0,46
SiO2 2,27 2,69 1,87 1,91 2,46 2,61 1,08 0,92 0,57
Ce2O3 26,84 25,81 27,46 27,09 25,80 25,79 26,86 24,73 26,72
La2O3 12,50 11,93 13,05 12,94 12,03 12,50 12,74 10,30 11,20
Nd2O3 11,17 10,64 11,15 11,63 11,38 11,01 11,13 12,00 12,57
Pr2O3 2,87 2,88 2,92 2,89 2,94 2,78 2,93 2,96 3,26
Sm2O3 1,72 1,64 1,60 1,73 1,82 1,55 1,85 2,56 2,46
Gd2O3 1,20 1,15 1,13 1,24 1,29 1,01 1,45 1,95 1,71
Dy2O3 0,31 0,32 0,41 0,32 0,32 0,33 0,57 0,66 0,50
Y2O3 1,28 1,33 1,36 1,32 1,33 1,07 2,31 2,60 1,80
PbO 0,15 0,17 0,12 0,11 0,14 0,16 0,10 0,13 0,10
CaO 0,42 0,46 0,47 0,44 0,46 0,51 0,85 1,27 1,16
Сумма 99,90 99,77 99,70 98,56 98,55 98,51 98,74 98,69 99,32
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Продолжение таблицы 4.5.7
№ 10 11 12 13 14 15 16 17 18
P2O5 28,60 27,98 29,38 28,18 24,39 26,87 28,00 25,63 28,33
ThO2 8,50 8,52 6,76 7,87 16,31 8,68 7,87 15,13 7,29
UO2 0,44 0,42 0,81 0,44 0,74 0,53 0,47 0,67 0,40
SiO2 1,37 1,68 0,94 1,56 3,50 2,02 1,59 3,13 1,41
Ce2O3 27,66 28,05 26,82 28,70 23,85 27,46 27,75 25,36 29,13
La2O3 12,79 13,83 12,80 13,90 11,14 13,22 12,97 11,63 14,31
Nd2O3 11,58 11,17 11,37 11,36 10,93 10,88 11,57 10,87 11,44
Pr2O3 3,17 3,08 2,95 3,08 2,76 2,88 2,96 2,77 2,88
Sm2O3 1,73 1,53 2,11 1,53 1,69 1,58 1,75 1,68 1,58
Gd2O3 1,20 0,96 1,52 1,08 1,15 1,14 1,30 1,16 1,05
Dy2O3 0,34 0,23 0,55 0,26 0,27 0,29 0,41 0,31 0,26
Y2O3 1,13 1,02 2,57 1,06 1,16 1,16 1,45 1,22 1,11
PbO 0,10 0,10 0,10 0,10 0,19 0,11 0,10 0,18 0,10
CaO 0,71 0,48 0,95 0,37 0,42 0,38 0,43 0,45 0,37
Сумма 99,32 99,06 99,65 99,47 98,49 97,22 98,61 100,21 99,65

Продолжение таблицы 4.5.7
№ 19 20 21 22 23 24 25 26 27
P2O5 26,17 27,93 27,85 26,39 29,88 27,29 27,22 26,59 26,61
ThO2 10,91 7,61 8,24 11,61 5,37 12,84 9,41 8,81 9,82
UO2 0,60 0,45 0,49 0,55 0,64 0,59 0,44 0,45 0,44
SiO2 2,41 1,72 1,83 2,45 0,92 2,69 1,84 1,90 2,09
Ce2O3 26,36 29,22 29,13 25,86 27,92 27,22 28,17 27,44 27,00
La2O3 13,05 14,51 14,64 12,41 13,64 12,28 13,79 13,43 13,12
Nd2O3 11,00 10,40 10,41 11,16 11,26 11,12 11,26 11,58 11,61
Pr2O3 2,86 2,90 2,97 2,86 2,98 2,87 3,05 3,17 3,05
Sm2O3 1,46 1,41 1,36 1,64 1,69 1,62 1,64 1,55 1,71
Gd2O3 0,95 0,90 0,92 1,18 1,50 1,16 1,00 1,17 1,21
Dy2O3 0,28 0,27 0,20 0,33 0,57 0,29 0,32 0,31 0,31
Y2O3 1,03 0,91 0,94 1,31 2,24 1,05 1,02 1,06 1,11
PbO 0,14 0,09 0,11 0,16 0,08 0,17 0,13 0,12 0,13
CaO 0,47 0,43 0,46 1,26 0,65 0,37 0,36 0,33 0,36
Сумма 97,68 98,74 99,55 99,14 99,34 101,57 99,66 97,92 98,57



108

Продолжение таблицы 4.5.7
№ 28 29 30 31 32 33 34 35 36
P2O5 27,10 26,17 26,41 25,92 25,37 27,87 28,17 27,50 25,32
ThO2 8,78 9,43 11,73 11,69 12,47 7,61 7,43 9,48 14,11
UO2 0,55 0,64 0,59 0,63 0,64 0,43 0,42 0,62 0,74
SiO2 1,67 2,02 2,33 2,40 2,64 1,44 1,38 1,83 2,98
Ce2O3 27,89 26,06 27,37 26,59 25,93 28,65 28,44 27,62 26,08
La2O3 13,62 12,05 12,86 12,65 12,59 14,21 14,19 13,39 12,09
Nd2O3 11,36 11,88 11,13 10,95 11,11 11,34 11,33 11,04 10,88
Pr2O3 2,99 3,09 3,05 2,85 2,73 3,11 3,07 3,02 2,72
Sm2O3 1,64 1,93 1,59 1,59 1,61 1,54 1,58 1,77 1,75
Gd2O3 1,02 1,43 1,22 1,04 1,20 1,00 1,21 1,17 1,21
Dy2O3 0,35 0,40 0,31 0,29 0,24 0,32 0,35 0,34 0,30
Y2O3 1,18 1,47 1,20 1,23 1,25 1,29 1,30 1,40 1,28
PbO 0,12 0,14 0,13 0,14 0,15 0,10 0,11 0,13 0,18
CaO 0,42 0,47 0,43 0,40 0,42 0,47 0,48 0,51 0,41
Сумма 98,70 97,19 100,35 98,39 98,36 99,39 99,45 99,80 100,04

Продолжение таблицы 4.5.7
№ 37 38 39 40 41 42 43 44 45
P2O5 24,90 28,49 29,43 28,65 28,48 28,47 28,88 27,40 25,64
ThO2 11,27 4,74 6,07 5,35 8,01 7,65 7,75 8,18 13,09
UO2 0,58 0,32 1,70 0,34 0,40 0,47 0,65 0,39 0,69
SiO2 2,61 0,69 0,36 0,72 0,85 1,20 3,36 1,65 2,70
Ce2O3 25,64 29,53 26,08 29,11 28,35 26,39 26,99 28,55 25,61
La2O3 12,67 15,16 11,64 14,42 13,31 11,46 11,79 14,19 11,64
Nd2O3 10,95 11,86 11,68 11,71 11,62 12,37 10,41 11,33 11,26
Pr2O3 2,90 3,05 2,93 3,29 3,11 3,05 2,65 3,15 2,86
Sm2O3 1,45 1,41 2,10 1,68 1,61 2,24 1,85 1,61 1,64
Gd2O3 1,12 0,83 1,68 1,15 0,89 1,68 1,27 1,17 1,21
Dy2O3 0,20 0,10 0,53 0,17 0,19 0,52 0,29 0,25 0,32
Y2O3 1,01 0,72 2,23 0,91 0,92 1,95 1,23 0,96 1,30
PbO 0,14 0,06 0,12 0,06 0,10 0,09 0,10 0,11 0,17
CaO 0,45 0,79 1,36 0,76 1,10 1,04 1,21 0,37 0,43
Сумма 95,91 97,73 97,92 98,32 98,93 98,58 98,43 99,31 98,56

В известной работе [Suzuki, Kato, 2008] параметр β = (Si + Ca) / (Th + U + Pb), 
характеризующий степень зарядовой компенсации примесей Th4+(U4+), 
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рассматривался как показатель замкнутости Th-U-Pb-системы монацита: 
при его близости к единице система считается замкнутой. Для верхнере-
ченского монацита параметр β = 0,97 – 1,03, что свидетельствует о замкнуто-
сти системы и значит возможности корректной оценки возраста минерала.

Замкнутая система, чувствительные содержания свинца и значитель-
ная дисперсия содержаний тория (и в меньшей степени урана) позволяет 
использовать данный акцессорный монацит в качестве минерала-геохро-
нометра. Значения точечных U-Th-Pb-возрастов монацита лежат в широ-
ком интервале 230-286 млн лет и в совокупности дают средневзвешенный 
возраст 256 ± 10 млн лет с СКВО = 0,15 (см. рис. 4.5.9).

При построении зависимости ThO2*  –  PbO по совокупности точек ана-
лиза, акцессорные монациты ложатся на одну прямую (или изохрону 
по [Suzuki, Adachi, 1991]), что говорит об их единовременном образовании. 
Расчет возраста по углу наклона изохроны даёт датировку 254 ± 19 млн 
лет, СКВО = 0,28, вероятность = 1,000 (рис. 4.5.10). Содержание нерадио-
генного свинца в монаците, рассчитанное по пересечению Th*-Pb-изохро-
ны с PbO-осью, составляет менее 0,005 мас.%, что сопоставимо с пределом 
его обнаружения в минерале и значит не оказывало влияние на расчет 
возраста. В целом, полученные результаты по монациту очень близки изо-
топному U-Pb-датированию по циркону из этой же породы, 254 ± 3 млн лет 
[Ерохин и др., 2018; Иванов и др., 2012б].

 Рисунок 4.5.9. Вариации значений Th-U-Pb-возрастов
и их средневзвешенная величина для 45 точечных определений

в монаците из Верхнереченских гранитов
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 Рисунок 4.5.10. Изохрона ThO2* – PbO по результатам анализов
монацита. Здесь ThO2* = (ThO2 + UO2

экв), где UO2
экв — содержание

урана, пересчитанное в эквивалентное содержание тория,
способное произвести то же количество Pb за время жизни системы

при равенстве U-Pb и Th-Pb-значений возраста

Уранинит, вместе с монацитом-(Се), образует обильную акцессор-
ную вкрапленность в гранитоиде, хотя отмечается немного реже фосфа-
та. Обычно тяготеет к местам скопления темноцветных минералов (слю-
ды и замещающего её хлорита), где часто образует мелкие включения 
в матрице крупных зерен монацита и ксенотима (рис. 4.5.6) и слагает хо-
рошо образованные индивиды квадратного сечения (рис. 4.5.11), размером 
до 30 мкм в диаметре. В режиме BSE-изображения он хорошо отличается 
от других акцессорных минералов, имея наиболее яркую белую окраску. 
Интересно, что в цирконе уранинит в виде включений не отмечался [Еро-
хин и др., 2017; Ерохин и др., 2018], т. е. кристаллизовался он явно позже.

Химический состав уранинита вполне устойчивый, хотя и немного ва-
рьирует (см. табл. 4.5.8). Основными примесями являются торий, свинец 
и иттрий. По торию наблюдается следующая вариация от 1,9 до 5 мас.% 
ThO2, а по свинцу, вариации практически не отмечается, 2,8–3,2 мас.% 
PbO. Большие колебания в концентрации наблюдаются и по иттрию (Y2O3 
от 0,4 до 3,7 мас.%). Все эти элементы имеют обратную корреляцию с ура-
ном, а значит, являются изоморфными компонентами в структуре минера-
ла. Суммы анализов уранинита слегка занижены, что, скорей всего, связа-
но с присутствием в минерале других элементов или урана более высокой 
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валентности. Интересно, что по своему составу верхнереченский урани-
нит резко отличается от большинства своих аналогов [Минералы..., 1965; 
Соболева, Пудовкина, 1957 и др.], но вполне хорошо коррелируется с ак-
цессорными уранинитами из гранитов S-типа [Förster, 1999 и др.]. Впол-
не возможно, что наши акцессорные ураниниты, как часть магматической 
минеральной ассоциации, имеют свой специфический типохимизм харак-
терный только для таких гранитоидов.

  Рисунок 4.5.11. Кристалл уранинита (Ur) и зерно монацита (Mnz)
в лейсте биотита (Bi) среди кварца (Q)
в граните Верхнереченской площади. 

BSE-изображение. CAMECA SX 100

В 1959 году В. А. Леонова установила зависимость между параметрами 
элементарной ячейки и примесями в составе уранинита [Леонова, 1959]. 
Она с помощью графика оценила изменение параметров решетки мине-
рала при вхождении тория, свинца и редких земель, в ат.%. При среднем 
содержании тория в верхнереченском уранините в 0,92 ат.% Th, параметр 
элементарной ячейки получается ao = 5,475 – 5,476 Å. Для синтетического 
эталонного уранинита этот параметр определен как 5,4682 Å, а для при-
родных уранинитов сильно варьирует от 5,33 до 5,49 Å. При этом известно, 
что параметр элементарной ячейки уменьшается с увеличением степени 
окисленности урана [Дойникова, 2013]. Т. е. верхнереченский уранинит 
по параметрам элементарной ячейки очень близок к синтетическому эта-
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лону и не является метамиктным, а также содержит крайне небольшое ко-
личество более окисленного урана (UO3 и U3O8).

Таблица 4.5.8
Химический состав (в мас. %) уранинита

из гранитов Южного Ямала

№ 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

ThO2 2,22 4,94 2,22 3,18 3,30 2,92 2,09 2,05 2,60 3,72 3,26
UO2 88,79 83,18 88,08 87,59 89,85 86,56 87,24 88,45 85,03 88,41 88,98
SiO2 0,09 0,32 0,13 0,68 0,15 0,26 0,10 0,10 0,03 0,54 0,29
Ce2O3 0,40 0,15 0,21 – – 0,33 0,16 0,25 0,41 0,09 0,19
La2O3 – – 0,01 – 0,18 0,01 – – – – –
Nd2O3 0,25 0,17 0,29 – 0,09 0,22 0,31 0,27 0,46 0,15 –
Y2O3 2,09 2,53 2,18 0,73 0,40 2,28 2,18 1,97 3,67 1,18 1,24
PbO 3,13 2,98 3,16 3,14 3,26 3,17 3,03 3,13 3,04 3,19 3,11
Сумма 96,97 94,27 96,28 95,31 97,23 95,73 95,12 96,21 95,24 97,28 97,07
Age,
Ma

258 259 262 260 264 266 254 258 260 262 255

Продолжение таблицы 4.5.8
№ 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21

ThO2 2,35 3,31 2,17 3,64 1,88 1,93 2,21 2,99 2,70 2,16
UO2 84,09 88,83 88,01 85,19 88,51 88,65 86,08 80,06 88,19 88,91
SiO2 0,38 0,33 0,19 0,22 0,09 0,06 0,14 0,44 0,06 0,02
Ce2O3 0,05 0,04 0,02 0,24 0,25 0,04 - 0,15 0,13 0,05
La2O3 - - 0,17 0,18 0,02 0,02 0,06 - - 0,02
Nd2O3 0,20 - 0,15 - 0,33 0,17 - 0,21 0,29 -
Y2O3 2,21 1,28 1,95 1,88 1,98 2,01 2,04 3,21 2,50 1,98
PbO 2,93 3,18 3,14 3,08 3,13 3,14 2,99 2,81 3,12 3,13
Сумма 92,91 96,97 95,80 94,42 96,18 96,03 93,53 89,88 97,00 96,28
Age,
Ma

254 260 261 263 258 259 254 256 258 257

Существенное содержание свинца, полученное при микрозондовом 
анализе, и высокая кристалличность вещества позволяет использовать 
данный акцессорный уранинит в качестве минерала-геохронометра. 
Значения точечных U-Th-Pb-возрастов уранинита лежат в интервале 
254–266 млн лет с погрешностью 6–8 млн лет и в совокупности дают 
средневзвешенный возраст 258,7 ± 3,4 млн лет с СКВО = 0,19 (см. рис. 
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4.5.12), что в целом соответствует ранее приведенной нами биминераль-
ной изохроне 259,2 ± 3,6 млн лет [Вотяков и др., 2011б].

 Рисунок. 4.5.12. Вариации значений Th-U-Pb-возрастов
и их средневзвешенная величина для 21 точечного определения

в уранините из Верхнереченских гранитов

При построении зависимости PbO – UO2* по совокупности точек ана-
лиза, акцессорные ураниниты ложатся на одну прямую (или изохрону 
по [Suzuki, Adachi, 1991]), что говорит об их единовременном образовании. 
Расчёт возраста по углу наклона изохроны дает датировку 259 ± 8 млн лет, 
СКВО = 0,34, вероятность = 0,997 (рис. 4.5.13). При этом линия пересекает 
начало координат, что говорит об отсутствии привноса или выноса свин-
ца в процессе эволюции оксида урана.

Значения полученных точечных U-Th-Pb-возрастов монацита и ура-
нинита лежат примерно в одном интервале 259–254 млн лет, поэтому мы 
предполагая их единовременную кристаллизацию можем рассматривать 
эти аналитические данные в рамках единой биминеральной системы. 
Сведение микрозондовых анализов обоих минералов вместе, по 66 точеч-
ным определениям, дает нам средневзвешенный возраст 258 ± 3 млн лет 
с СКВО = 0,16 (рис. 4.5.14).
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 Рисунок 4.5.13. Изохрона UO2
экв – PbO по результатам анализов

уранинита. UO2* = (UO2 + ThO2
экв), где ThO2

экв — содержание тория,
пересчитанное в эквивалентное содержание урана, способное

произвести то же количество Pb за время жизни системы
при равенстве U-Pb и Th-Pb-значений возраста

 

 Рисунок 4.5.14. Вариации значений Th-U-Pb-возрастов
и их средневзвешенная величина в монаците и уранините

из Верхнереченских гранитов, для 66 точечных определений
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Построение зависимости PbO – UO2* по всем данным уранинита и мо-
нацита показывает, что все точки анализов ложатся на одну прямую, со-
ответствуя идеальной биминеральной изохроне. Расчет возраста по углу 
наклона изохроны, сделанной на основании 66 точек анализа, дает дати-
ровку 256 ± 3 млн лет, СКВО = 0,3, вероятность = 1,000 (см. рис. 4.5.15), что 
в целом очень близко изотопному U-Pb-датированию по циркону из этой 
же породы, 254 ± 3 млн лет [Ерохин и др., 2017; Ерохин и др., 2018; Ива-
нов и др., 2012б]. 

Прежняя изохрона, сделанная на основании 51 точек анализа, давала 
немного искаженную датировку 259 ± 4 млн лет, СКВО = 0,29, вероятность 
= 0,99 [Вотяков и др., 2011б; Вотяков и др., 2013]. Уточнение возраста ста-
ло возможным благодаря увеличению количества зерен акцессорных ми-
нералов, использованных для химического датирования.

 Рисунок 4.5.15. Изохрона UO2
экв – PbO по результатам анализов

уранинита и монацита, для 66 точечных определений.
UO2* = (UO2 + ThO2

экв), где ThO2
экв — содержание тория,

пересчитанное в эквивалентное содержание урана,
способное произвести то же количество Pb за время жизни системы

при равенстве U-Pb и Th-Pb-значений возраста
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Изотопное U-Pb-датирование гранитов
Верхнереченской площади

Изотопные анализы циркона на количественные содержания урана, то-
рия и свинца выполнены на ионном микроанализаторе SHRIMP-II в Цен-
тре изотопных исследований ВСЕГЕИ (г. Санкт-Петербург). Обработка 
полученных результатов и расчет U–Pb возрастов проводился с использо-
ванием программы ISOPLOT/EX ver.3.66 [Ludwig, 2008]. Выделение цир-
кона проводилось по стандартной методике, включающей дробление про-
бы с последующим выделением тяжелой фракции в бромоформе, а также 
дальнейшим отбором кристаллов вручную под бинолупой. Вмонтирование 
цирконов в шашку проводилось специалистами ЦИИ ВСЕГЕИ. 

Акцессорный циркон из монцолейкогранита имеет размер от 50 
до 150 мкм в длину. Кристаллы хорошо огранены, имеют короткопризма-
тический до изометричного габитус, обычно с развитием одной дипира-
миды. Индивиды прозрачны, имеет светло- и темно-розовую окраску и на 
просвет содержат большое количество длиннопризматических и игольча-
тых включений, в основном фторапатита (см. раздел включения в цирко-
не). В лучах катодолюминесценции кристаллы циркона обнаруживают 
ритмично-зональное внутреннее строение (рис. 4.5.16).

 Рисунок 4.5.16. Фото цирконов из гранитоидов
Верхнереченской площади:

а — в катодолюминесцентных лучах, б — на просвет в оптике
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Таблица 4.5.9
U–Pb изотопные данные для цирконов
из гранитов Верхнереченской площади

№ Содержание Возраст,
млн лет

Изотопные отношения (1), ±%
% г/т

206Pbc
206Pb* U Th 206Pb/238U 207Pb*/235U 206Pb*/238U 238U/206Pb*

1.1 0,38 27,1 743 170 266,9±3,9 0,283±5,5 0,0423±1,5 23,66±1,5
1.2 0,24 28,8 827 140 255,2±3,3 0,286±3,1 0,0403±1,3 24,76±1,3
1.3 0,12 41,2 1184 139 255,3±3,3 0,288±2,2 0,0404±1,3 24,75±1,3
2.1 0,20 66,3 2388 1068 204,7±2,6 0,229±2,3 0,0323±1,3 31,00±1,3
3.1 0,00 23,8 717 91 244,5±3,2 0,278±2,4 0,0386±1,3 25,87±1,3
3.2 0,21 24,2 726 156 244,6±3,2 0,278±3,6 0,0387±1,3 25,86±1,3
4.1 0,10 23,5 692 98 250,0±3,3 0,283±2,6 0,0395±1,3 25,29±1,3
4.2 0,31 20,0 576 97 254,9±3,4 0,275±3,7 0,0403±1,4 24,80±1,4
5.1 0,22 85,8 2448 1008 257,3±3,2 0,294±2,1 0,0407±1,3 24,55±1,3
5.2 0,16 42,3 1215 126 255,6±3,2 0,283±2,6 0,0404±1,3 24,72±1,3
6.1 0,08 63,2 1809 354 256,8±3,5 0,290±2,0 0,0406±1,4 24,60±1,4
7.1 0,35 72,4 2029 334 261,5±3,9 0,298±2,7 0,0414±1,5 24,16±1,3

Примечание: Pbc и Pb* — обыкновенный и радиогенный свинец соответственно; погреш-
ности калибровки — 0,56%; (1) коррекция с использованием 204Pb.

 Рисунок 4.5.17. Изотопная U–Pb диаграмма с конкордией,
построенная по результатам изучения цирконов

из гранита Верхнереченской площади
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В пробе было проанализировано 7 кристаллов цирконов из выборки 
в 35 индивидов. Интересно, что примерно половина кристаллов оказа-
лась подвержена метамиктным изменениям (из-за аномально высоких со-
держаний урана и тория) и не пригодными для изотопного датирования. 
В отдельных точках индивидов циркона содержание урана и тория дости-
гало 2450 и 1070 г/т, соответственно (табл. 4.5.9). 

Все 12 сделанных анализов попали на конкордию, причем практиче-
ски все кучно легли в область 244–267 млн лет (рис. 4.5.17), за исключени-
ем одной «молодой» датировки 204,7 ± 2,6 млн лет (по всей видимости, свя-
занной с поздними наложенными преобразованиями породы — подробнее 
см. [Федоров и др., 2004а]). Без учета этой «молодой» точки (для которой 
характерны максимальные значения урана и тория — см. табл. 4.5.9), все 
остальные 11 анализов определяют возраст 254,0 ± 3,0 (СКВО = 1,6) млн 
лет. Данная датировка практически точно совпадает с полученным нами 
результатом химического датирования по акцессорным ураниниту и мо-
нациту (см. раздел микрозондовое химическое датирование).

Минералогия включений в цирконе

Детальное изучение кристаллов циркона показало, что включения 
в них представлены разными минералами — апатитом, монацитом, ти-
танитом, плагиоклазом, кварцем, хлоритом и карбонатом (см. рис. 4.5.18).

Фторапатит является главным минералом-узником в кристаллах 
циркона, его количество составляет около 85–90% от общего числа дру-
гих включений. Минерал слагает игольчатые и длиннопризматические 
зерна, размером до 30 мкм по удлинению, в матрице циркона. На срезе 
они часто имеют вид гексагонального шестигранника. Включения апати-
та встречаются как в центральной части, так и в краевой зоне кристаллов 
циркона. Индивиды фосфата всегда хорошо сформированы и, по всей ви-
димости, просто захватывались растущими кристаллами циркона, без ка-
кого-либо совместного роста. Все это указывает на более раннюю кристал-
лизацию апатита по сравнению с цирконом. 

По данным микрозондового анализа минерал отличается устойчивым 
составом и из-за высокого содержания фтора (F в пределах 3,3–3,4 мас.%) 
относится к фторапатиту (табл. 4.5.10, ан. 1–2). Из существенных примесей 
в минерале отмечаются редкие земли (РЗЭ до 1,5 мас.%), марганец (MnO 
до 1,1 мас.%) и кремнезем (SiO2 до 0,4 мас.%). Интересно, что повышен-
ная марганцовистость в апатитах (MnO в пределах 1,5 мас.%) характерна 
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для редкометальных гранитоидов S-типа, в то время как в породах дру-
гих типов (A- и I-типах) апатит имеет менее значимые содержания мар-
ганца [Broska et al., 2002 и др.]. К примеру, изученные нами верхнеречен-
ские апатиты хорошо сопоставляются с составом акцессорного фторапатита 
из каледонских S-гранитов массива Румбурк, Чехия [Seifert et al., 2010]. 
В целом, апатит из включений в цирконах лишь немного отличается от ак-
цессорного апатита из матрицы монцолейкогранита, чуть большим содер-
жанием марганца и фтора, а также заметным присутствием редких земель.

  Рисунок 4.5.18. Зерна циркона с минеральными включениями. 
BSE-изображение, CAMECA SX 100. 

Сокращения: Ap — апатит, Mnz — монацит, Ab — альбит,
Ttn — титанит, Chl — хлорит, Cal — кальцит, Qz — кварц

Титанит слагает редкие включения в кристаллах циркона, в 35 ин-
дивидах было установлено только два зерна, размером не более 5–10 мкм. 
Они приурочены к центральным зонам кристаллов циркона. Титанит име-
ет округлые и овальные зерна, что позволяет предполагать его совмест-
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ный рост с цирконом. По данным микрозондового анализа минерал имеет 
необычный состав (табл. 4.5.10, ан. 3–4), но вполне уверенно определяет-
ся как гротит — Al–F-содержащий титанит [Ерохин и др., 2019в]. В нем 
отмечается присутствие существенных концентраций глинозема (Al2O3 
до 8,5 мас.%), редких земель (РЗЭ до 4,3 мас.%) и фтора (F до 2 мас.%). По-
добные обогащенные примесями акцессорные титаниты встречаются до-
статочно часто и в разных породах, например, в кислых вулканитах Ита-
лии [Della Ventura et al., 1999], дайках лампрофиров Германии [Seifert, 
2005], карбонатитах Кольского полуострова [Chakhmouradian, 2004] и мно-
гих других породах [Higgins, Ribbe, 1976]. В целом, титанит из включений 
в цирконах резко отличается по химическому составу от акцессорного ти-
танита из матрицы монцолейкогранита, для которого характерны близ-
кие значения к эталонному сфену.

Монацит образует редкую вкрапленность в кристаллах циркона, в 35 
индивидах было установлено только два зерна, размером не более 20 мкм. 
Обычно тяготеет к краевым частям кристаллов циркона и слагает окру-
глые включения. Вполне вероятно, что монацит формировался на заклю-
чительной стадии кристаллизации циркона и имел совместный с ним рост. 
В режиме обратно рассеянных электронов (BSE-изображение) минерал 
хорошо выделяется ярко-белой окраской на фоне серой матрицы циркона 
(см. рис. 4.5.18). Микрозондовый анализ монацита показал, что минерал 
относится к цериевой разности (см. табл. 4.5.10, ан. 5) с высоким содержа-
нием тория (ThO2 до 8,3 мас.%). Из других примесей можно отметить при-
сутствие существенных концентраций кремнезема (SiO2 до 0,8 мас.%), ит-
трия (Y2O3 до 2,9 мас.%) и кальция (CaO до 1 мас.%). В целом, монацит 
из включений в цирконах хорошо соотносится по химическому составу 
с акцессорным монацитом из матрицы монцолейкогранита [Khiller, 2020].

Кварц также слагает редкую вкрапленность в кристаллах циркона, 
в 35 индивидах было установлено только четыре зерна, размером не бо-
лее 5–10 мкм. Обычно тяготеет к краевым частям кристаллов циркона 
и слагает округлые включения. По данным микрозондового анализа вклю-
чения кварца содержат слабые примеси щелочей, кальция и глинозема. 
Вполне вероятно, что кварц ранее представлял собой расплавное вклю-
чение, а позже раскристаллизовался, или цирконом был захвачен самый 
ранний (т. н. зародышевый) кристалл, которые возникают в самом нача-
ле кристаллизации расплава.
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Таблица 4.5.10
Химический состав (в мас.%) минеральных включений

в кристаллах циркона

№ 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11
P2O5 41,50 41,87 0,04 0,08 28,95 – – – – 0,38 0,39
ThO2 0,09 0,13 0,27 0,41 8,34 – – – – – –
UO2 0,03 0,05 0,04 0,07 0,39 – – – – – –
SiO2 0,41 0,33 30,98 30,72 0,81 68,18 67,67 26,41 23,33 0,12 0,12
TiO2 0,04 – 29,44 29,84 – 0,01 – 0,11 0,06 – 0,01

Ce2O3 0,38 0,31 2,06 1,93 27,73 – – – – – –
La2O3 0,21 0,19 1,15 1,08 11,36 – – – – – –
Nd2O3 0,31 0,28 0,59 0,72 12,95 – – – – – –
Pr2O3 0,06 0,05 0,06 0,05 1,96 – – – – – –
Sm2O3 0,20 0,18 0,20 0,34 2,86 – – – – – –
Y2O3 0,43 0,51 0,27 0,47 2,90 – – – – – –
Al2O3 – – 8,46 8,33 – 19,40 19,95 16,91 21,02 – –
Cr2O3 – – – 0,07 – 0,02 0,02 – – – –
FeO 0,19 0,23 0,18 0,21 0,24 – 0,11 35,81 35,20 0,03 –
MnO 0,88 1,08 – 0,04 0,17 0,01 0,01 0,65 1,28 0,14 0,08
MgO 0,02 0,01 0,02 – – – 0,01 7,19 5,49 0,01 –
CaO 52,94 52,18 24,51 23,70 0,95 0,10 0,93 0,04 0,01 55,27 54,87
Na2O – – 0,02 – – 11,05 10,33 0,01 0,01 – –
K2O – – 0,04 0,04 – 0,83 0,11 0,02 0,02 – –

F 3,28 3,35 1,78 2,03 0,02 – – – – 0,09 –
Cl 0,02 0,02 – – – – – – – – –

O≡F2 –1,38 –1,41 –0,75 –0,85 –0,01 – – – – – –
Сумма 99,61 99,36 99,36 99,28 99,62 99,60 99,14 87,15 86,42 56,03 55,48

Примечание: ан. 1–2 — апатит (выборка из 25 анализов), ан. 3–4 — титанит, ан. 5 — мо-
нацит, ан. 6–7 — альбит, ан. 8–9 — хлорит (шамозит), ан. 10–11 — кальцит.

Плагиоклаз тоже образует редкие включения в кристаллах цирко-
на, в 35 индивидах было установлено только три зерна, размером не бо-
лее 5 мкм. Обычно тяготеет к краевым частям кристаллов циркона и сла-
гает округлые включения. По данным микрозондового анализа полевой 
шпат представлен альбитом (табл. 4.5.10, ан. 6–7). Из примесей в плагио-
клазе отмечаются кальций (CaO до 0,9 мас.%) и калий (K2O до 0,8 мас.%). 
В целом, альбит из включений в цирконах напоминает по химическому 
составу породообразующий плагиоклаз из матрицы монцолейкогранита, 
и резко отличается от пертитовых (олигоклазовых) вростков в калиевом 
полевом шпате. Нахождение плагиоклаза в матрице циркона можно объ-
яснить по аналогии с кварцем, вполне вероятно, что цирконом был захва-
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чен самый ранний (т. н. зародышевый) индивид, которые возникают в са-
мом начале кристаллизации расплава.

Хлорит также образует редкую вкрапленность в кристаллах цирко-
на, в 35 индивидах было установлено только два включения, размером 
до 30 мкм, причем в одном и том же кристалле циркона. Минерал слага-
ет включения неправильной формы, как в краевой части, так и в центре 
индивидов циркона. По данным микрозондового анализа (табл. 4.5.10, ан. 
8–9) хлорит относится к шамозиту с незначительным содержанием мина-
лов клинохлора (до 24%), донбассита (до 11%) и пеннантита (до 3%). В це-
лом, хлорит из включений в цирконах хорошо соотносится по химическо-
му составу с шамозитом из матрицы монцолейкогранита, где он активно 
замещает лейсты биотита. Наличие хлорита в цирконе достаточно сложно 
объяснить, вполне возможно, шамозит заместил включения каких-нибудь 
первичных минералов (биотита или ортопироксена). Кроме того, зерно 
циркона, где были установлены включения хлорита, явно имеет непра-
вильную форму с кавернами и углублениями (см. рис. 4.5.18), и, возмож-
но, в них отложился вторичный шамозит.

Кальцит, как и хлорит, образует только два включения, размером 
до 10–15 мкм, причем в том же самом кристалле циркона. Минерал 
слагает зерна вытянутой формы в краевой части индивидов циркона. 
По данным микрозондового анализа (табл. 4.5.10, ан. 10–11) карбонат со-
ответствует чистому кальциту. В целом, кальцит из включений в цирко-
нах хорошо соотносится по химическому составу с карбонатом из матри-
цы монцолейкогранита, где он слагает небольшие обособления в породе 
совместно с хлоритом и мусковитом. Наличие карбоната в цирконе можно 
объяснить только с учетом присутствия хлорита. Кальцит встречен в том 
же самом зерне циркона, что и включения хлорита, то вполне вероятно, 
что зерно циркона находилось или контактировало с теми самыми карбо-
натными обособлениями (содержащими хлорит и вторичную слюду) и под-
вергалось растворению с образованием каверн и углублений.

В целом, установленная нами ассоциация минералов-узников в цирко-
нах весьма сходна с минералогией вмещающей матрицы монцолейкогра-
нита, что позволяет говорить об акцессорных цирконах и содержащихся 
в них минеральных включений как о «гранитных» минералах, т. е. сфор-
мировавшихся именно в этом кремнекислом (монцолейкогранитном) рас-
плаве. 

Описанная нами ассоциация минералов-узников имеет один и тот же 
возраст — 254,0 ± 3,0 млн лет [Иванов и др., 2012б], установленный имен-
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но по кристаллам циркона. При этом мы можем, на основе взаимоотно-
шений минералов друг с другом, выделить ранние и более поздние мине-
ральные ассоциации. Так, в центральных частях индивидов циркона были 
отмечены только фторапатит и фтористо-редкоземельно-глиноземистый 
титанит, причем фосфат также содержит немного редких земель. Впол-
не вероятно, что часть фторапатита кристаллизовалась раньше цирко-
на, т. к. индивиды фосфата имеют идеальное огранение и возможно были 
захвачены растущими кристаллами циркона. В краевых зонах кристал-
лов циркона установлен не только фторапатит, но и монацит с кварцем 
и альбитом. При этом появление монацита в цирконе, по всей видимости, 
сопровождается активной кристаллизацией акцессорного монацита в са-
мой матрице породы (возможно одновременно с уранинитом и ксеноти-
мом). Интересно, что в цирконе присутствуют включения кварца и альбита 
и отсутствует калиевый полевой шпат, возможно рост кристаллов циркона 
остановился до формирования калишпата. Дело в том, что в монцолейко-
граните калиевый полевой шпат кристаллизуется позднее кварца и аль-
бита, как бы «запечатывая» собой окружающее пространство. Т. е. на мо-
мент завершения роста индивидов циркона в расплаве присутствовали 
зародыши кристаллов кварца и альбита, но еще не сформировались заро-
дыши калишпата. О включениях хлорита и кальцита стоит говорить, как 
о самых поздних образованиях и не связанных с ростом кристаллов цир-
кона. Здесь уместнее увязывать попадание индивидов циркона под влия-
ние поздних карбонатных обособлений с хлоритом и мусковитом (процесс 
пропилитизации?), которые формировались на заключительном этапе эво-
люции монцолейкогранита. Вторичные изменения (пропилитизация) гра-
нитоида предположительно происходили в позднетриасовое время, т. к. 
один из цирконов дал U-Pb-датировку в 204,7 ± 2,6 млн лет. Если рассмо-
тренные нами минеральные ассоциации из включений в цирконах пред-
ставить в виде некоего эволюционного тренда, то он будет выглядеть сле-
дующим образом: фторапатит → циркон (ядро) + фторапатит + титанит → 
циркон (край) + фторапатит + монацит + кварц + альбит → хлорит + каль-
цит (сильно оторванные от времени кристаллизации циркона, вторичные 
минералы).

Таким образом, граниты из фундамента Верхнереченской площади 
относятся к монцолейкогранитам, которые сформировались по осадочно-
му субстрату, по всей видимости, в условиях позднеорогенной обстановки. 
Порода сложена кварцем, полевыми шпатами и биотитом с постоянным 
присутствием кальцита и флюорита. Из акцессорных и рудных минералов 
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в монцолейкограните установлены циркон, ксенотим-(Y), фторапатит, мо-
нацит-(Се), уранинит и ильменит, а также титанит, алланит-(Се), сфале-
рит, галенит и золото. Минералогия включений в акцессорном цирконе 
так же достаточно разнообразная — фторапатит, титанит, монацит-(Ce), 
альбит, кварц, шамозит и кальцит. Время магматического внедрения 
и кристаллизации монцолейкогранитов по данным U-Pb-датирования 
циркона и радиоактивных минералов оценивается как позднепермское 
(254,0 ± 3,0 млн лет по изотопным данным, 256,0 ± 3,0 млн лет по методу 
химического датирования). Время вторичных изменений (пропилитиза-
ции) гранитоида предположительно отвечает позднетриасовому времени 
(204,7 ± 2,6 млн лет). 

Метаморфические комплексы в фундаменте Ямала
и его обрамления

4.6. Сланцы Верхнереченской площади

В скважине Верхнереченская № 2 (см. рис. 4.1.1) в фундаменте выбу-
рены метаморфические породы гранат-кварц-хлорит-мусковитового со-
става. Исследовались образцы керна зеленых сланцев с глубины 2562,5 м. 
Структура пород от гранобластовой до гранолепидобластовой, текстура — 
слоистая. Минеральный состав породы представлен: мусковитом, кварцем, 
шамозитом, кальцитом, альбитом, альмандином, рутилом, фторапатитом, 
цирконом, ксенотимом-(Y) и пиритом.

Породы тонкозернистые, зеленовато-серого цвета, микроскопически 
в породах наблюдается чередование слоев кварцевого мелкозернистого 
агрегата с включениями хлорита, зернами карбоната и слюды со слоями 
хлорит-слюдистого тонкозернистого агрегата. В породе наблюдается ми-
кроскладчатость (рис. 4.6.1, 4.6.2), которая является следствием достаточ-
но интенсивной деформации пород.

В гранат-кварц-хлорит-мусковитовых сланцах кварц представлен по-
лигональными и округлыми зернами с многочисленными включениями 
как породообразующих, так и акцессорных минералов. Нередко в поро-
де можно наблюдать у зерен кварца блочное и волнистое погасание в по-
ляризованном свете. Размер зерен до 0,1 мм. В кварце встречены мелкие 
включения хлорита, мусковита, рутила, апатита, циркона и ксенотима. 
    Слюда образует тонкозернистые полосчатые, деформированные, смя-
тые в складки, агрегаты совместно с зернами хлорита. Размер индивидов 
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до 0,2 мм. Среди хлорит-слюдистого агрегата встречаются индивиды аль-
бита, циркона, апатита и рутила. По классификации [Rieder et al., 1998], 
слюда соответствуют мусковиту (табл. 4.6.1, ан. 1, 2). В минерале присут-
ствует примесь FeO до 2,4 мас.%, MgO до 1,6 мас.%, Na2O до 0,9 мас.% 
и TiO2 до 0,4 мас.%. 

 Рисунок 4.6.1. Гранат-кварц-хлорит-мусковитовый сланец.
Скв. Верхнереченская № 2, гл. 2562,5 м. 

Фото шлифа с анализатором. 
Qz — кварц, Grt — гранат, Ms — мусковит

 Рисунок 4.6.2. Гранат-кварц-хлорит-мусковитовый сланец. 
Скв. Верхнереченская № 2, гл. 2562,5 м. 

Фото шлифа без анализатора. Qz — кварц, Grt — гранат, Ms — мусковит
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Хлорит в породе образует тонкозернистые агрегаты зерен среди му-
сковита, иногда отмечается в виде отдельных индивидов в интерстициях 
зерен кварца и в виде включений в нем. Размер лейст хлорита не превы-
шает 0,4 мм. По химическому составу он соответствует магнезиальному 
шамозиту. Содержание MgO в хлорите до 13,4 мас.%, MnO до 0,3 мас.% 
(табл. 4.6.1, ан. 3–6).

Плагиоклаз в породе слагает отдельные и несдвойникованные вытя-
нутые зерна размером до 0,15 мм. По химическому составу минерал соот-
ветствует чистому альбиту, An0.1-0.7 (табл. 4.6.1, ан. 7–10).

Рутил в породе встречается в виде вытянутых индивидов размером 
до 0,4 мм, ориентированных вдоль сланцеватости породы. Минерал обра-
зует полупрозрачные зерна светло-коричневого цвета. По данным микро-
зондового анализа рутил практически не содержит примесей (табл. 4.6.1, 
ан. 11). 

Таблица 4.6.1
Химический состав (в мас.%) минералов

из верхнереченского сланца

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O F Сумма
мусковит

1 49,19 0,29 31,93 – 2,43 0,10 1,58 – 0,84 9,59 0,19 96,14
2 49,34 0,39 31,87 – 2,09 0,02 1,47 – 0,85 9,82 0,16 96,01

шамозит
3 24,95 0,08 21,16 0,01 25,93 0,19 13,13 0,01 – 0,01 0,20 85,67
4 26,01 0,04 22,06 0,13 25,31 0,16 13,04 0,04 0,03 0,02 0,09 86,93
5 24,53 0,02 21,98 – 26,07 0,18 13,35 – – 0,01 0,12 86,26
6 24,71 0,06 21,43 0,02 26,99 0,30 12,61 0,04 – – 0,16 86,32

альбит
7 67,74 – 19,15 0,04 0,17 – 0,01 0,15 11,91 0,16 – 99,33
8 68,22 – 19,37 – 0,12 – – 0,14 12,04 0,07 – 99,96
9 68,24 – 19,66 0,02 0,13 – – 0,09 11,93 – – 100,07

10 68,96 – 19,01 0,07 0,08 – 0,01 0,02 11,96 – – 100,11
рутил

11 0,15 99,85 0,15 0,06 0,25 – 0,01 – – 0,01 – 100,48
кальцит

12 – – – – 1,45 3,71 0,46 54,01 0,02 0,13 – 59,78
13 – – – – 0,86 1,02 0,12 54,50 0,17 – – 56,67
14 – – – – 1,30 0,70 0,34 57,06 0,04 – – 59,44
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Титанит в сланце слагает мелкие вытянутые зерна размером 
до 20 мкм в кварцевом агрегате. В химическом составе минерала наблю-
дается примеси Al2O3 до 2,1 мас.% и FeO до 0,3 мас.%.

Карбонат в сланцах приурочен к кварцевому агрегату и часто выпол-
няет трещины в породе. Образует вытянутые и изометричной формы зерна 
размером до 1 мм, в которых часто наблюдается полисинтетическое двой-
никование. Состав карбоната отвечает кальциту (табл. 4.6.1, ан. 12–14). 
Из примесей в кальците установлены: MnO до 3,7 мас.%, FeO до 1,5 мас.% 
и MgO до 0,5 мас.%.

Гранат в породе образует зерна размером до 1,1 мм. Форма зерен близ-
ка к изометричной. В шлифах гранат имеет шестиугольные сечения ром-
бододекаэдрических кристаллов. В зернах граната наблюдается его за-
мещение хлоритом (рис. 4.6.3, 4.6.4), сохраняющее при этом его исходные 
очертания. Трещины в минерале также выполнены хлоритом. Изотропен. 
По химическому составу гранат относится к альмандину с высоким содер-
жанием гроссулярового (до 30,3%) и спессартинового (до 20,5%) миналов 
(табл. 4.6.2, ан. 1–5). В кристалле альмандина был сделан профиль от цен-
тральной части к периферии (рис. 4.6.4). 

Рисунок 4.6.3. Кристалл граната в сланце. 
Скв. Верхнереченская № 2, гл. 2562,5 м. 

Фото шлифа с анализатором. Grt — гранат, Ms — мусковит

Отмечается постепенное увеличение альмандинового, пиропово-
го и андрадитового минала, а также уменьшение миналов гроссуляра 
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и спессартина от центра кристалла (Alm47.2Grs29.5Sps20.5Prp2.2Adr0.6) к краю  
Alm56.2Grs29.9Sps9.8Prp3.0Adr1.1). Нарастание MgO от центра к краю в грана-
те и уменьшение MnO соответствует прогрессивной метаморфической зо-
нальности [Лепезин, Королюк, 1985].

Еще один микрозондовый анализ граната был сделан в мелком изо-
метричном обломке граната с неправильными очертаниями. Судя по хи-
мическому составу, можно предположить, что этот анализ сделан в об-
ломке, скорее всего из периферийной части кристалла. Его минальный 
состав — Alm61.5Grs25.4Sps8.0Prp34.4Adr0.7 (табл. 4.6.2, ан. 6).

В целом, гранат в метаморфических породах фундамента Западной Си-
бири встречается довольно редко. Ранее, альмандин с такой же прогрес-
сивной зональностью был описан нами в кварц-серицитовых и кварц-био-
титовых сланцах в фундаменте Восточно-Урайской площади (скв. № 201) 
в Шаимском районе Западной Сибири [Ерохин и др., 2008].

 

Рисунок 4.6.4. Кристалл граната в сланце. 
Скв. Верхнереченская № 2, гл. 2562,5 м. 

Фото шлифа без анализатора. Grt — гранат, Chl — хлорит

С помощью гранат-мусковитового геотермометра [Hanes, Forest, 1988], 
рассчитана температура образования исследуемых сланцев. В центре 
индивидов расчетная температура показала — 380°С, а в краевой части 
граната — 435°С. Таким образом, наблюдается увеличение температуры 
от центра к краям зерен в альмандине, что вероятно свидетельствует 
о прогрессивном метаморфизме. При этом замещение хлоритом краевых 
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частей граната говорит о том, что прогрессивный этап впоследствии сме-
нился на регрессивный метаморфизм. Температура образования хлорита 
расчитана с помощью хлоритового термометра [Cathelineau, Neiva, 1985] 
и оценивается в пределах 280–290°C. В целом, полученные температуры 
отвечают уровню зеленосланцевой фации метаморфизма (при образова-
нии граната верхи зеленосланцевой фации, а при регрессивной стадии — 
низы зеленосланцевой фации).

Фторапатит в виде короткопризматических индивидов, размером 
до 30 мкм, распылен по всей матрице породы. По химическому составу ми-
нерал соответствует фторапатиту, т. к. содержит значительную концентра-
цию фтора (в пределах 3,7–4,0 мас.%). Из примесей в фосфате обнаруже-
ны FeO до 0,2 мас.% и MnO до 0,1 мас.%.

Таблица 4.6.2
Химический и минальный состав граната

из верхнереченского сланца

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O Сумма
1 37,40 0,15 20,63 0,05 21,67 9,07 0,56 10,50 0,02 100,05
2 37,26 0,15 20,77 0,05 21,50 8,85 0,57 10,82 0,02 99,99
3 37,23 0,20 20,87 0,07 22,85 8,27 0,58 10,19 - 100,26
4 37,09 0,04 20,87 0,01 24,44 6,50 0,67 10,56 0,01 100,19
5 36,96 0,06 20,64 0,06 25,91 4,26 0,75 10,72 - 99,36
6 37,21 0,04 21,01 0,05 28,09 3,52 1,09 9,03 0,05 100,09

миналы, в %
1 альмандин — 47, гроссуляр — 30, спессартин — 20, пироп — 2, андрадит — 1
2 альмандин — 47, гроссуляр — 30, спессартин — 20, пироп — 2, андрадит — 1
3 альмандин — 50, гроссуляр — 28, спессартин — 19, пироп — 2, андрадит — 1
4 альмандин — 52, гроссуляр — 29, спессартин — 15, пироп — 3, андрадит — 1
5 альмандин — 56, гроссуляр — 30, спессартин — 10, пироп — 3, андрадит — 1
6 альмандин — 62, гроссуляр — 25, спессартин — 8, пироп — 4, андрадит — 1

Циркон, как акцессорный минерал, рассеян по всей матрице породы, 
образуя включения практически во всех породообразующих минералах. 
В составе циркона отмечается примесь HfO2 до 1,7 мас.%. В небольшом 
количестве, в виде единичных индивидов изометричной формы, разме-
ром до 10 мкм, и в виде «наростов» на зернах циркона обнаружен ксено-
тим-(Y) (рис. 4.6.5). Минерал содержит значительное количество при-
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месей тяжелых редкоземельных элементов, а также торий до 1,8 вес.% 
и уран до 1,8 вес.%.

Рисунок 4.6.5. Зерно циркона (Zrn) с обрастанием
ксенотима (Xtm) в сланце. 

Скв. Верхнереченская № 2, гл. 2562,5 м. 
BSE-изображение, JSM-6390LV

Таблица 4.6.3
Химический состав (в мас.%) пирита

из метаморфических сланцев

№ Fe Pb S Сумма
1 46,79 0,10 53,04 99,93
2 46,88 0,16 54,02 101,06
3 46,93 0,16 53,63 100,72
4 47,01 0,27 53,49 100,77
5 46,33 0,34 53,51 100,18

Сульфидная минерализация исследуемых пород представлена пири-
том. Минерал образует зерна неправильной формы размером до 150 мкм 
и вытянутые агрегаты зерен до 1 мм, расположенные вдоль сланцеватости 
породы. На зернах сульфида наблюдаются нарастания пирита ячеистого 
облика второй генерации (рис. 4.6.6). В химическом составе минерала от-
мечается примесь Pb до 0,3 мас.% (табл. 4.6.3). Подобная примесь свинца 
отмечалась нами в пиритах из сланцев в фундаменте Лензитской площа-
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ди в пределах Тазовского полуострова [Ponomarev et al., 2019]. Пиритовая 
минерализация в гранат-кварц-хлорит-слюдистых сланцах, по всей види-
мости, образовалась при наложенной пропилитизации.

Минералогия сланцев из скв. Верхнереченская № 2 отличается от ра-
нее изученных нами метапелитов из доюрского основания южной части 
полуострова Ямал (скважина Западно-Яротинская № 300 [Ерохин и др., 
2014]) и сланцев из фундамента Тазовского полуострова (скважина Лен-
зитская № 77 [Ponomarev et al., 2019]) прежде всего наличием граната 
(альмандина). Метапелиты — одни из самых распространенных мета-
морфических пород фундамента приуральской части Западно-Сибирской 
плиты, в том числе именно подобными породами в основном сложен круп-
ный Шаимско-Кузнецовский мегантиклинорий [Иванов и др., 2016а и др.]. 
 

Рисунок 4.6.6. Ячеистый пирит (Py) среди кварца (Qz),
мусковита (Ms) и хлорита (Chl) в сланце. 

Скв. Верхнереченская № 2, гл. 2562,5 м. 
BSE-изображение, JSM-6390LV

Близкие по составу к исследуемым породам, гранат-мусковитовые 
и гранат-биотитовые сланцы встречены в фундаменте Восточно-Урайской 
площади Шаимского района Западной Сибири, авторы относят их к про-
дуктам мусковит-роговиковой фации контактового метаморфизма, вызван-
ного близостью к габбровой интрузии [Ерохин и др., 2008]. Поскольку мы 
не имеем возможности видеть полный разрез толщи пород фундамента 
по скважине, то мы можем только предположить, что исследуемые слан-
цы могут быть продуктом контактового метаморфизма внутренней зоны, 
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более отдаленной от контакта с источником тепла. В нашем случае, ско-
рее всего, гранат-кварц-хлорит-мусковитовые сланцы образовались за счет 
прогрева осадочных горных пород близко расположенной гранитной ин-
трузией. При этом нельзя исключать и образования изученных сланцев 
в результате регионального зеленосланцевого метаморфизма. Позже по-
роды подверглись изменению в процессе пропилитизации с образовани-
ем карбоната и пирита.

4.7. Сланцы Западно-Яротинской площади, скв. 300

Западно-Яротинская площадь расположена в пределах южной части 
полуострова Ямал, непосредственно севернее Верхнереченского участ-
ка. Изученная нами скважина № 300 расположена примерно в 50 км 
от Верхнереченской скв. № 1; см. рис. 4.1.1. В скважине на уровне доюр-
ского основания вскрыты «сиалические» метаморфические сланцы, что по-
зволяет нам рассматривать их как северное обрамление Верхнереченско-
го гранитного плутона.

Западно-Яротинская скв. № 300 на глубине 2762 м вскрыла темно-се-
рые сильно деформированные (смятые в мелкие плойчатые складки) ме-
таморфические сланцы. Главные минералы, которыми сложены мета-
морфические сланцы, представлены кварцем, плагиоклазом, карбонатом, 
слюдой и хлоритом.

В сланцах Западно-Яротинской площади плагиоклаз значительно пре-
обладает над кварцем. Он образует скопления мелких зерен, размером до 
200 мкм, и по данным микрозондового анализа относится к чистому аль-
биту (см. табл. 4.7.1, ан. 1–4). В плагиоклазе содержание CaO не более 
0,1 мас.% и K2O не более 0,05 мас.%. 

Слюда является главным минералом породы и образует бесцветные 
лейсты, размером до 1–2 мм в длину, которые переслаиваются с агрега-
тами хлорита и карбоната. По данным микрозондового анализа слюда 
относится к мусковиту (см. табл. 4.7.1, ан. 5–9). В минерале присутству-
ет примесь FeO до 2,3 мас.%, MgO до 2,2 мас.%, Na2O до 0,6 мас.% и TiO2 
до 0,5 мас.%.

Хлорит также слагает самостоятельные лейсты, размером до 1–2 мм 
в длину, а часто и переслаивается со слюдой, т. е. хлорит кристаллизовал-
ся совместно со слюдистым материалом. По химическому составу хлорит 
относится к чисто глиноземистой разности и является донбасситом (табл. 
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3.7.1, ан. 10–14). Из существенных примесей в минерале отмечается толь-
ко TiO2 до 0,3 мас.% и FeO до 0,2 мас.%.

Таблица 4.7.1
Химический состав (в мас.%) минералов

из сланцев Западно-Яротинской площади

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O Сумма
плагиоклаз

1 68,77 – 18,83 0,04 0,03 – – 0,07 11,66 0,04 99,45
2 68,58 – 19,04 – 0,04 0,02 – 0,03 11,75 0,04 99,50
3 68,79 0,10 18,50 – 0,11 0,01 – 0,05 12,05 0,05 99,67
4 68,30 0,09 18,69 – 0,06 – – 0,07 11,91 0,05 99,18

слюда
5 49,35 0,38 33,59 0,14 2,12 0,04 1,81 0,01 0,62 8,99 97,10
6 50,29 0,21 32,95 0,02 1,93 0,01 1,89 0,02 0,54 9,48 97,42
7 48,71 0,20 36,30 0,14 1,19 – 0,87 0,02 0,61 8,52 96,61
8 47,33 0,48 34,27 0,02 1,89 0,02 1,62 – 0,50 8,96 95,18
9 49,17 0,22 32,22 0,14 2,27 – 2,21 0,01 0,44 9,39 96,13

хлорит
10 48,39 – 39,71 0,04 0,15 – 0,07 0,05 0,01 0,03 88,45
11 47,68 0,06 39,40 0,04 0,18 0,01 0,05 0,05 0,01 0,02 87,59
12 48,56 0,20 39,70 0,11 0,16 – 0,03 0,04 0,01 0,02 88,90
13 47,65 0,06 38,64 0,03 0,17 – 0,05 0,03 0,03 0,03 86,77
14 49,05 0,27 39,08 0,11 0,18 – 0,01 0,03 0,01 0,01 88,75

доломит
15 0,02 – 0,37 – 12,02 1,05 13,96 27,51 0,12 0,01 55,14
16 0,02 – 0,29 0,01 13,62 1,07 11,38 27,75 0,11 – 54,25

сидерит
17 0,42 0,17 0,57 0,03 39,44 0,46 16,31 1,59 0,11 0,01 59,09
18 0,46 – 0,48 0,09 40,56 0,38 16,50 0,81 0,06 0,02 59,38

Количество карбоната в породе достаточно велико, примерно до 10–
15 об.%, и он образует полосовидные скопления согласные со сланцевато-
стью породы или мелкие линзочки. В основном это полосовидные скопле-
ния, вытянутые по сланцеватости породы, сложенные доломитом с FeO 
до 13,6 мас.% и MnO до 1,1 мас.% (табл. 3.7.1, ан. 15–16). Кроме того, в по-
роде отмечаются линзочки сидерита с содержанием MgO до 16,5 мас.%, 
CaO до 1,6 мас.% и MnO до 0,5 мас.% (табл. 3.7.1, ан. 17–18).

Из акцессорных минералов в породе отмечаются рутил, циркон, ксено-
тим, апатит, гояцит, барит, а рудная минерализация представлена суль-
фидами (пирит, халькопирит, кубанит, сфалерит, галенит и кобальтин) 
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и самородными металлами (медь и серебро). Кроме того, в породе обнару-
жен редкоземельный фторкарбонат — синхизит.

Рутил в сланце является одним из главных акцессорных минера-
лов, обычно он встречается в виде единичных индивидов размером до 
0,2 мм, хотя часто слагает более мелкую вкрапленность с зернами до 10–
20 мкм. По данным химического состава содержит примеси хрома (Cr2O3 
до 1,3 мас.%), ванадия (V2O3 до 0,9 мас.%) и железа (Fe2O3 до 0,7 мас.%). 
Обычно рутил ни с кем не ассоциирует, но иногда содержит вкрапленность 
галенита или срастается с этим сульфидом.

Циркон в сланце встречается крайне редко и обычно слагает хорошо 
образованные короткопризматические кристаллы, размером до 10 мкм 
по удлинению (см. рис. 4.7.1). Реже встречаются индивиды циркона с за-
кономерным обрастанием ксенотима. По данным микрозондового анали-
за в цирконе отмечаются постоянные примеси гафния (HfO2 до 2,3 мас.%), 
урана (UO2 до 1,2 мас.%) и тория (ThO2 до 1,1 мас.%). При этом отдельные 
кристаллы циркона обогащены только гафнием, а индивиды в срастании 
с ксенотимом содержат все примеси. 

 Рисунок 4.7.1. Кристалл циркона (светло-серый) в сланце. 
BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV

 Ксенотим-(Y) в метаморфическом сланце встречается только в сраста-
нии с цирконом, где он закономерно обрастает ребра кристаллов силиката 
циркония. Размер зерен не превышает 2–3 мкм в поперечнике. По данным 
химического состава минерал соответствует ксенотиму-(Y), т. к. характе-
ризуется высоким содержанием иттрия (Y2O3 до 42 мас.%) и фосфора (P2O5  
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до 32,9 мас.%). Из примесей отмечаются тяжелые редкие земли (Gd2O3 
до 1,7 мас.%; Dy2O3 до 3,0 мас.%; Er2O3 до 1,6 мас.%; Yb2O3 до 1,5 мас.%), 
а также торий (ThO2 до 3,7 мас.%) и уран (UO2 до 1,9 мас.%). Кроме того, 
есть небольшие примеси кальция и кремнезема. В целом, ксенотим ведет 
себя как вторичный минерал, т. к. он обрастает индивиды циркона.

Рисунок 4.7.2. Индивид апатита (Ap), обрастающий 
мелкими кристаллами гояцита (Goy). 

BSE-фото, СAMECA SX 100

Фторапатит слагает нормальные короткопризматические индиви-
ды, размером до 100–150 мкм по удлинению, ориентированные согласно 
сланцеватости породы. По химическому составу фосфат кальция уверен-
но определяется как фторапатит (содержит до 2,8 мас.% фтора, а т. к. хлор 
в минерале не обнаружен, то кристаллохимический пересчет показывает 
75% минала фторапатита и 25% гидроксилапатита). Из примесей в мине-
рале отмечаются FeO до 0,14 мас.% и MnO до 0,04 мас.%. Индивиды апа-
тита часто обрастают более сложным фосфатом — гояцитом (рис. 4.7.2). 
     Гояцит образует мелкие слабо удлиненные зерна и скопления, разме-
ром до 50 мкм, в матрице метаморфического сланца. Интересно, что встре-
чается этот минерал рядом с выделениями фторапатита, иногда даже об-
разуя крустификационные корочки на индивидах фосфата кальция (см. 
рис. 4.7.2). По данным микрозондового анализа (см. табл. 4.7.2) мине-
рал имеет немного варьирующий химический состав, но вполне уверен-
но определяется как гояцит, один из минералов многочисленной группы 
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крандаллита (или плюмбогуммита). По соотношению стронция и редких 
земель можно выделить два типа данного минерала: более стронциевый 
и соответственно более редкоземельный. Первый тип, как раз и обрастает 
индивиды фторапатита, а второй тип — встречается в виде самостоятель-
ных выделений в матрице сланца. В наиболее редкоземельном гояците 
содержание РЗЭ достигает 17,2 мас.% (табл. 4.7.2, ан. 3) или до 49% ми-
нала общего флоренсита (т. е. на долю цериевого флоренсита приходится 
22%, лантанового — 15%, ниодимового — 7% и гипотетического празеоди-
мового — 5%), а собственно минал гояцита составляет 42%, крандаллита 

— 6% и горсейксита — 3%. В наиболее стронциевом гояците содержание 
РЗЭ не превышает 7,7 мас. % (табл. 4.7.2, ан. 7) или до 22% минала обще-
го флоренсита (т. е. на долю цериевого флоренсита приходится 12%, лан-
танового — 6% и ниодимового — 4%), а собственно минал гояцита состав-
ляет 64%, крандаллита — 10% и горсейксита — 4%.

В целом, гояцит из Западно-Яротинской площади имеет сложный хи-
мический состав и обогащен редкими землями. Необходимые компонен-
ты для кристаллизации гояцита могли быть получены за счет разложе-
ния и перекристаллизации полевых шпатов (источники стронция, бария 
и алюминия), а также монацита (редкие земли и фосфор). Исходя из ли-
тературных данных, гояцит отмечался в гранитных пегматитах, карбона-
титах, аргиллитизированных вулканических туфах, вторичных кварци-
тах, гидротермальных и осадочных образованиях [Dill et al., 1995]. Так, 
он описан как гидротермальный минерал в меловых каолиновых гли-
нах близ Денвера (Колорадо, США), где его содержание достигает 15 об.% 
[Triplehorn, Bohor, 1983] и в некоторых карбонатитах Африки [McKie, 
1962]. В России гояцит упоминался в доломитовых карбонатитах Ковдо-
ра [Лиферович и др., 1997] и в силлиманитсодержащих сланцах, залега-
ющих в гнейсах Западного Забайкалья [Избродин и др., 2006; Izbrodin et 
al., 2010].

Барит в сланцах встречается редко и слагает небольшие скопления, 
размером не более 10 мкм. Легко узнается благодаря своей светлой окра-
ске в режиме BSE и по наличию всего двух основных пиков — бария 
и серы. Из примесей в сульфате отмечаются SrO до 1,2 мас.% и CaO 
до 0,3 мас.%. Барит имеет явно вторичный генезис и вероятно барий был 
сброшен при разложении первичного полевого шпата.

Пирит, как главный минерал сульфидной минерализации, в породе 
резко преобладает, слагая как крупные скопления, размером до 0,5 мм, 
так и мелкие хорошо образованные кристаллы. В отдельных индивидах 
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пирита отмечается зональность. Химический состав сульфида отличает-
ся чистотой и практические не содержит примесей, за исключением свет-
лой зоны в некоторых кристаллах, которая характеризуется присутстви-
ем примеси Ni до 0,4 мас.%. Часто срастается с халькопиритом.

Таблица 4.7.2
Химический состав (в мас.%) гояцита из сланцев

Западно-Яротинской площади

Эл-ты 1 2 3 4 5 6 7 8 9
SO3 0,22 0,17 0,20 0,20 0,21 0,27 0,34 0,32 0,27
P2O5 28,78 29,12 29,08 29,25 28,44 29,37 30,05 29,48 29,85
UO2 – 0,01 0,03 0,04 0,04 – – 0,03 –
ThO2 0,22 0,08 0,06 0,18 0,06 0,14 – 0,05 –
SiO2 0,78 0,75 0,51 0,22 1,32 0,66 0,29 0,74 0,46
Ce2O3 7,43 7,32 7,66 7,01 5,20 5,31 3,84 5,95 5,83
La2O3 4,01 3,06 5,22 4,79 3,78 2,06 2,31 2,43 1,71
Nd2O3 2,82 2,54 2,68 2,44 0,86 2,37 1,46 3,51 3,02
Pr2O3 0,75 0,79 1,75 0,59 1,06 0,65 0,04 1,78 0,85
Al2O3 30,71 30,98 30,49 30,29 31,09 31,19 31,78 30,41 31,25
SrO 8,93 8,65 9,04 9,28 13,66 12,63 13,82 11,99 12,87
BaO 1,01 1,29 1,03 0,87 0,93 1,15 1,34 0,82 1,53
CaO 0,74 0,83 0,78 1,78 1,02 1,29 1,11 0,62 0,86
Сумма 86,40 85,59 88,43 86,94 87,67 87,09 86,38 88,13 88,50

Формульные единицы на 10 атомов кислорода
S6+ 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,02 0,02 0,02 0,02
P5+ 1,86 1,88 1,86 1,88 1,82 1,87 1,90 1,88 1,88
Th4+ 0,01 – – – – – – – –
Si4+ 0,06 0,06 0,04 0,02 0,10 0,05 0,02 0,06 0,03
Ce3+ 0,21 0,21 0,21 0,19 0,14 0,15 0,11 0,16 0,16
La3+ 0,11 0,09 0,15 0,13 0,11 0,06 0,06 0,07 0,05
Nd3+ 0,08 0,07 0,07 0,07 0,02 0,06 0,04 0,09 0,08
Pr3+ 0,02 0,02 0,05 0,02 0,03 0,02 – 0,05 0,02
Al3+ 2,77 2,78 2,72 2,71 2,78 2,76 2,79 2,70 2,74
Sr2+ 0,40 0,38 0,40 0,41 0,60 0,55 0,60 0,52 0,56
Ba2+ 0,03 0,04 0,03 0,03 0,03 0,03 0,04 0,03 0,05
Ca2+ 0,06 0,07 0,06 0,14 0,08 0,10 0,09 0,05 0,07

Примечание: фтор и хлор в минерале не обнаружены.
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Халькопирит в породе встречается значительно реже пирита. Он отме-
чается в краевых частях скоплений сульфида железа, слагая ксеноморф-
ные зерна размером до 50 мкм, а также образует мелкую самостоятельную 
вкрапленность в сланце. По составу халькопирит вполне стехиометричен 
(S — 35,53%; Fe — 30,19%; Cu — 34,28%) и в нем отсутствуют какие-либо 
примеси. Минеральных включений не содержит.

Кубанит в породе образует переходные каймы (до 1–2 мкм) на грани-
це агрегатов пирита и халькопирита. По данным микрозондового анали-
за (S — 34,96%; Fe — 41,44%; Cu — 23,52%) сульфид определяется как сое-
динение с кристаллохимической формулой — CuFe2S3, т. е. является либо 
кубанитом (ромбический), либо изокубанитом (кубический). Состав суль-
фида близок к стехиометричному и относится к низкотемпературному ром-
бическому кубаниту [Nenasheva, Kravchenko, 2015].

 Рисунок 4.7.3. Скопление сфалерита (белое) в сланце. 
BSE-фото, СAMECA SX 100

Сфалерит так же, как и пирит, является главным сульфидным ми-
нералом породы и слагает крупные зерна, размером до 300 мкм в диаме-
тре (рис. 4.7.3). При этом сфалерит не содержит каких-либо минеральных 
включений и не ассоциирует с другими сульфидами. По химическому со-
ставу он достаточно чистый и характеризуется только небольшим присут-
ствием Fe до 1,2 мас.%. т. е. является клейофаном.
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Галенит образует в матрице породы мелкие включения, размером до 
5 мкм, причем зерна обычно приурочены к рутилу или карбонатам (рис. 9). 
В BSE-изображении галенит обладает наиболее яркой окраской в сравне-
нии с другими минералами. По химическому составу сульфид легко опре-
деляется как галенит, т. к. содержит только серу и свинец.

Кобальтин образует редкие отдельные зерна, размером до 10–15 мкм, 
в матрице сланца. Обычно он приурочен к скоплениям доломита (см. рис. 
4.7.4). По данным химического состава (S — 20,68–21,30%; As — 44,48–
45,07%; Fe — 3,51–4,31%; Co — 24,05–27,05%; Ni — 3,35–4,98%) вполне 
уверенно определяется как кобальтин. Подобный кобальтин описывал-
ся в сланцах доюрского фундамента Шаимского района из Приуральской 
части Западной Сибири [Пономарев и др., 2010] и в хрусталеносных жи-
лах Приполярного Урала [Иванов и др., 1990]. В целом, кобальтин явля-
ется редким минералом и встречается в диабазах, серпентинитах, скарнах, 
гидротермальных жилах, а также в колчеданных и меднопорфировых ме-
сторождениях [Мелекесцева, 2007; Choi, Imai, 1985 и др.]. 

 Рисунок 4.7.4. Зерно кобальтина (серое) в сланце. 
BSE-фото, СAMECA SX 100

Медь слагает крайне редкую вкрапленность в карбонатных скоплени-
ях, размером до 1–2 мкм, в матрице сланца. По данным микрозондового 
анализа не содержит каких-либо примесей. С другими рудными минера-
лами не ассоциирует.
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Серебро, также как и медь, слагает крайне редкую вкрапленность, раз-
мером до 1–2 мкм, в матрице сланца. По данным микрозондового анали-
за тоже не содержит каких-либо примесей. Серебро приурочено исключи-
тельно к скоплениям галенита и, по всей видимости, металл и сульфид 
свинца кристаллизовались одновременно.

Синхизит-(Nd) образует ксеноморфные скопления, размером до 50 мкм, 
в матрице сланца. Обычно он приурочен к скоплениям сидерита (см. рис. 
4.7.5). Имеет следующий химический состав, в мас.%: ThO2 — 4,20; La2O3 — 
4,70; Ce2O3 — 15,62; Pr2O3 — 2,61; Nd2O3 — 16,30; Sm2O3 — 3,83; Gd2O3 — 
3,83; Y2O3 — 1,11; CaO — 17,21; CO2 — 27,22; F — 6,42; O≡F2 — 2,70; 
Сумма 100,35. Содержание CO2 рассчитано по стехиометрии. Получен-
ная кристаллохимическая формула (Ca0.99(Nd0.31Ce0.30La0.09Sm0.07Gd0.07Pr0.05 
Th0.05Y0.03)0.97(CO3)1.97F1.07), позволяет утверждать, что это неодимовая раз-
новидность синхизита [Scharm, Kühn, 1983]. В целом этот редкоземель-
ный фторкарбонат является характерным аутигенным минералом оса-
дочных пород и бокситов, а также встречается как низкотемпературный 
карбонат в пегматитах и других метасоматитах [Andersen, 1986; Palenzona, 
Martinelli, 2009 и др.].

 Рисунок 4.7.5. Скопления синхизита (белое)
в сидерите (серое). 

BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV
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Изученную акцессорную и рудную минерализацию сланцев из доюр-
ского фундамента Западно-Яротского лицензионного участка можно поде-
лить на две группы. В первую группу входят минералы, которые формиро-
вались при метаморфизме сланца, либо остались как детритовое вещество. 
К этим минералам можно уверенно отнести циркон, фторапатит и рутил. 
Остальная минерализация (сульфидная, РЗЭ-фосфатная, РЗЭ-карбонат-
ная и металлы) является явно вторичной и формировалась в результате 
какого-то наложенного метасоматического процесса.

Судя из описанной минералогии, сланцы Западно-Яротинского участ-
ка образовались в условиях зеленосланцевого метаморфизма и позд-
нее подверглись изменениям в процессе наложенной пропилитизации. 
Разнообразная сульфидная, редкоземельно-фосфатная и редкоземель-
но-карбонатная минерализация в сланцах как раз и могла образовать-
ся в результате проработки поздними низкотемпературными раствора-
ми, в результате которой формировались пропилиты по сланцам. Этот 
низкотемпературный метасоматоз активно проходит в Западной Сибири 
на стыке мезо-кайнозойского водонасыщенного осадочного чехла с доюр-
ским комплексом фундамента [Иванов и др., 2016б]. К примеру, образо-
вание кубанита в ассоциации с халькопиритом происходит при темпера-
туре 200–210°С [Костов, Минчева-Стефанова, 1984].

4.8. Сланцы Западно-Яротинской площади, скв. 303

В скв. Западно-Яротинская № 303 (см. рис. 4.1.1) нами исследовался об-
разец керна с глубины 2757 м, представленного кварц-мусковитовым слан-
цем. Порода визуально имеет серую окраску, структура — мелкозернистая 
и тонкочешуйчатая, текстура — слоистая. Порода претерпела интенсив-
ную деформацию, о чем свидетельствует микроскладчатость, которая вид-
на невооруженным взглядом. Под микроскопом порода характеризуется 
чередованием слоев альбит-кварцевого агрегата и хлорит-мусковитовых 
лейст (рис. 4.8.1, 4.8.2).

Минеральный состав сланцев: кварц, мусковит, хлорит (донбассит), 
альбит, карбонат (доломит, сидерит, кальцит), турмалин (дравит, шерл), 
рутил, циркон, фторапатит, пирит, халькопирит, сфалерит, галенит, вио-
ларит, гояцит, флоренсит-(Ce).
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 Рисунок 4.8.1. Кварц-серицитовый сланец. 
Скв. Западно-Яротинская № 303, глубина 2757 м. 

Фото шлифа с анализатором. Размер поля зрения 5 мм

Рисунок 4.8.2. Кварц-серицитовый сланец. 
Скв. Западно-Яротинская № 303, глубина 2757 м. 

Фото шлифа без анализатора. Размер поля зрения 5 мм

Кварц в породе слагает зерна полигональной формы, размером 
до 0,5 мм. Присутствуют зерна с неравномерным погасанием. Совместно 
с альбитом кварц образует мелкозернистый агрегат между слоями хло-
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рит-мусковитовых лейстов. В кварце встречаются мелкие включения апа-
тита и мусковита.

Мусковит один из главных породообразующих минералов в породе. 
Размер лейстов минерала не более 1 мм. Образует тонкопереслаивающий-
ся агрегат с лейстами бесцветного хлорита. По химическому составу слю-
да отвечает практически чистому мусковиту (табл. 4.8.1, ан. 1–5). Среди 
примесей в минерале отмечается небольшое количество FeO до 2,42 мас.%, 
MgO 2,00 мас.% и TiO2 0,48 мас.%.

Хлорит в сланце бесцветный, образует скопления вытянутых лейстов 
совместно с мусковитом, часто смятые в складки. Размер лейстов достига-
ет 1 мм. В химическом составе хлорита отмечается только SiO2 (47,09–47,69 
мас.%), Al2O3 (36,93-37,38 мас.%) и небольшая примесь K2O (до 1,12 мас.%), 
поэтому минерал относится к донбасситу (табл. 4.8.1, ан. 6–7). Отлича-
ется от теоретического состава немного повышенным содержанием SiO2 
и меньшим количеством Al2O3. 

Таблица 4.8.1
Химический состав (в мас.%) минералов

из кварц-мусковитового сланца

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O F Сумма
Мусковит

1 47,86 0,22 31,44 0,08 2,07 0,06 1,49 – 0,76 9,08 0,21 93,27
2 49,68 0,39 30,82 0,04 2,42 0,06 1,70 – 0,76 9,75 0,15 95,77
3 50,57 0,24 30,40 0,02 2,34 0,05 1,91 – 0,71 9,76 0,12 96,12
4 51,14 0,26 29,99 0,04 2,15 0,02 2,00 0,02 0,64 9,90 0,25 96,41
5 48,62 0,48 32,95 – 1,65 – 1,11 0,01 0,56 9,33 0,19 94,90

Хлорит
6 47,69 0,09 37,38 0,07 0,36 – 0,11 0,02 0,17 1,12 0,09 87,10
7 47,09 – 36,93 0,08 0,25 – 0,29 0,02 0,09 0,86 0,01 85,62

Альбит
8 68,29 – 18,81 – 0,19 – – 0,05 12,35 0,04 – 99,73
9 69,07 – 19,07 – 0,01 – – 0,03 12,11 0,05 – 100,34

10 68,37 – 19,14 – 0,04 – – 0,06 12,22 0,04 – 99,87
11 68,69 – 19,21 – – 0,03 – 0,04 12,13 0,03 – 100,13

Турмалин
12 34,11 1,77 32,08 0,10 9,49 – 4,86 2,06 1,38 0,06 0,25 86,16
13 36,18 1,00 30,38 0,04 7,89 – 6,81 0,62 2,48 0,03 0,33 85,76
14 36,78 0,68 31,62 0,03 6,65 – 6,84 0,15 2,53 0,01 0,29 85,58
15 36,69 0,82 30,98 0,05 7,73 – 6,73 0,15 2,77 – 0,26 86,18
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Альбит образует короткопризматические зерна с неровными ограни-
чениями среди кварцевого и хлорит-слюдистого агрегатов. Размер зерен 
до 0,5 мм. По данным микрозондового анализа отвечает чистому альбиту 
(табл. 4.8.1, ан. 8–11).

Турмалин в породе встречается как в плагиоклаз-кварцевом агрегате, 
так и в хлорит-слюдистых лейстах. Образуют короткопризматические зер-
на и изометричные округлые треугольные сечения зерен, характерные для 
кристаллов турмалина (рис. 4.8.3). Минерал плеохроирует в буровато-зеле-
новатых тонах. Размер зерен до 20 мкм. Установлено, что кристаллы име-
ют зональность. Центральная часть индивида сложена кальциево-магне-
зиальным шерлом (табл. 4.8.1, ан. 12), а промежуточная и краевая части 
кристалла — железистым дравитом (табл. 4.8.1, ан. 13–15). Шерл содер-
жит значимое количество CaO 2,06 мас.%, что отвечает 38% минала уви-
та. Дравит при этом кальций практически не содержит и характеризует-
ся повышенной железистостью FeO до 7,89 мас.%, что пересчитывается на 
36% минала шерла. Ранее, нами уже описывался турмалин в метаморфи-
ческих сланцах из фундамента Шаимского нефтегазоносного района, ко-
торый относился к железистому дравиту [Иванов и др., 2018].

 Рисунок 4.8.3. Турмалин (темно-коричневый) 
в слюдисто-кварцевом агрегате. 

Скв. Западно-Яротинская № 303, гл. 2757 м. 
Фото шлифа без анализатора. Размер поля зрения 1,5 мм

Рутил образует зерна неправильной формы с неровными ограниче-
ниями в слюдистом агрегате. Размер зерен до 250 мкм. В шлифе тем-
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но-коричневый, без плеохроизма. В минерале отмечаются примеси Fe2O3 
до 0,43 мас.% и V2O3 до 0,49 мас.%.

Циркон встречается в хлорит-мусковитовом слоистом агрегате в виде 
единичных, призматических и окатанных зерен, размером до 30 мкм. 
По данным микрозондового анализа в минерале отмечается только при-
месь HfO2 1,94 мас.%.

В кварц-мусковитовом сланце отмечается три минеральных вида кар-
боната: доломит, сидерит и кальцит. Кальцит образует вытянутые зерна, 
до 150 мкм, с неровными ограничениями в плагиоклаз-кварцевом агре-
гате. Он практически не содержит примесей (табл. 4.8.2, ан. 1). Доломит 
встречается в виде зерен неправильной формы, размером 80–100 мкм, 
и ассоциирует с мусковитом и хлоритом. В химическом составе доломи-
та содержание FeO достигает 14,34 мас.% (табл. 4.8.2, ан. 2–3), что отве-
чает 40% минала анкерита. Сидерит слагает зерна неправильной формы, 
занимая интерстиции между лейстами мусковита и хлорита. Размер зе-
рен до 100 мкм. Сидерит содержит MgO до 17,53 мас.%, что пересчитыва-
ется на 45% минала магнезита. Среди примесей также отмечается CaO 
до 1,74 мас.% и MnO до 0,47 мас.% (табл. 4.8.2, ан. 4–7). 

Апатит равномерно распределен по всему объему породы. Встреча-
ется он в виде игольчатых, длиннопризматических и короткопризмати-
ческих зерен, размером до 120 мкм в длину, часто разбитых трещинами  
(рис. 4.8.4). По химическому составу соответствует фторапатиту. 

Таблица 4.8.2
Химический состав (в мас.%) карбонатов

из кварц-мусковитового сланца

№ FeO MnO MgO CaO Сумма
Кальцит

1 0,04 0,04 0,01 55,79 55,88
Доломит

2 14,08 0,26 12,01 28,44 54,79
3 14,34 0,24 11,58 25,87 52,03

Сидерит
4 42,63 0,47 11,05 0,67 54,82
5 36,92 0,43 16,26 1,74 55,35
6 38,20 0,45 14,79 1,55 54,99
7 36,65 0,36 17,53 1,13 55,67
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Рисунок 4.8.4. Гояцит (Goy) и флоренсит (Flo) 
на фторапатите (Ap) из кварц-серицитового сланца. 
Скв. Западно-Яротинская № 303, глубина 2757 м. 

BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV

На некоторых индивидах фторапатита наблюдаются более поздние «на-
росты» зерен минералов группы крандаллита — гояцита и флоренсита. 
      Гояцит образует зерна неправильной формы размером до 10 мкм 
(рис. 4.8.4). Состав минерала немного отличается от теоретического дефи-
цитом P и избытком Al, а также большим количеством примесей Ce, La, 
Nd и Ca (см. табл. 4.8.3, ан. 1). Такие примеси объясняются тем, что гоя-
цит представляет собой твердый раствор ряда гояцит – флоренсит-(Ce) – 
флоренсит-(La) – флоренсит-(Nd) – крандаллит. Гояцит уже описывался 
нами в метаморфических сланцах из рядом расположенной скважины За-
падно-Яротинская № 300 на глубине 2762 м [Ерохин и др., 2014], а также 
в кварц-хлорит-слюдистой породе из фундамента Западно-Семивидовской 
площади (скв. 1245, глубина отбора 1840 м) Шаимского района Западной 
Сибири [Ерохин и др., 2016]. 

Флоренсит-(Ce) встречается в виде единичных вытянутых зерен разме-
ром до 10 мкм (рис. 4.8.4). Под электронным микроскопом на BSE-изобра-
жении минерал отличается от гояцита более интенсивной белой окраской, 
т. к. содержит большее количество редких земель. Химический состав ми-
нерала показан в таблице 4.8.3 (ан. 2–3). В фосфате отмечается небольшой 
избыток Al, дефицит P и примеси Sr, Nd, La, Na, K, Pr, Ca и Fe относитель-
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но теоретического состава минерала. Обнаруженный флоренсит-(Ce) явля-
ется первой находкой для пород фундамента Западно-Сибирской плиты. 

Таблица 4.8.3
Химический состав флоренсита и гояцита (в мас.%)

из кварц-мусковитового сланца

№ гояцит флоренсит-(Ce)
1 2 3

Al2O3 33,80 31,04 32,55
P2O5 27,30 25,49 26,28
La2O3 3,80 5,03 4,10
Ce2O3 7,37 14,97 11,82
Pr2O3 – 1,91 1,30
Nd2O3 2,39 4,98 5,64
SrO 10,42 4,76 5,80
FeO – 1,01 0,47
CaO 1,25 0,28 0,38
Na2O – – 0,60
K2O – – 0,52
H2O 13,66 10,53 10,53
Сумма 86,34 89,47 89,47

Формульные единицы, рассчитанные на 6 катионов
1 (Sr0.48Ce0.22La0.11Ca0.11Nd0.07)0.99Al3.17(PO4)1.84(OH)5*H2O
2 (Ce0.46Sr0.23La0.15Nd0.15Fe0.07Pr0.06Ca0.03)1.15Al3.05(PO4)1.80(OH)6

3 (Ce0.35Sr0.27Nd0.16La0.12Na0.09K0.05Pr0.04Ca0.03Fe0.03)1.14Al3.07(PO4)1.79(OH)6

Примечание: содержание H2O взято из теоретического состава минералов.

Сульфидная минерализация в породе представлена пиритом, халько-
пиритом, сфалеритом, виоларитом и галенитом. Сульфиды в основном тя-
готеют к хлорит-мусковитовым лейстам. 

Пирит в сланце образует вытянутые, изометричные, неправильной 
формы зерна размером до 70 мкм (рис. 4.8.5, 4.8.6). Зерна пирита часто 
раздроблены. В минерале отмечается примесь Ni до 4,31 мас.%. 

Халькопирит слагает вытянутые зерна с неровными ограничения-
ми. Обычно однородный, но иногда срастается со сфалеритом (рис. 4.8.5). 
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Размер зерен до 80 мкм. Химический состав халькопирита (в мас.%): Cu — 
34,3; Fe — 29,9; S — 35,4; сумма — 99,6, т. е. близок к теоретическому. 

Рисунок 4.8.5. Пирит (Py) и халькопирит (Cpy) 
со сфалеритом (Sp) в кварц-серицитовом сланце. 

Скв. Западно-Яротинская № 303, глубина 2757 м. 
BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV

Рисунок 4.8.6. Пирит (Py), виоларит (Vlr) и галенит (Gn). 
Скв. Западно-Яротинская № 303, глубина 2757 м. 

BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV 
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Сфалерит встречается редко, в основном на периферии скоплений 
халькопирита. Размер зерен не превышает 20 мкм (рис. 4.8.5). Химиче-
ский состав сфалерита (в мас.%): Zn — 67,02; Fe — 0,34; Cd — 0,02; Pb — 
0,11; S — 32,71; сумма — 100,20.

Виоларит встречен в ассоциации с пиритом и галенитом (рис. 4.8.6). 
Химический состав виоларита (в мас.%): Fe — 15,80; Co — 13,37; Ni — 
27,15; S — 41,90; сумма — 98,22. Кристаллохимическая формула минера-
ла — Fe0,87(Ni1,42Co0,70)2,12S4,01. Из формулы видно, что в минерале наблюда-
ется небольшой дефицит железа, который видимо компенсируется либо 
никелем, либо кобальтом. Виоларит с примесью Co нами уже встречался 
в кварц-серицитовых сланцах из скважины Малотетеревская № 1П (глу-
бина 1983 м), которая пробурена в Шаимском нефтегазоносном районе За-
падно-Сибирской плиты [Пономарев, Иванов, 2016]. 

Галенит образует редкие, мелкие, вытянутые индивиды размером 
до 5 мкм, ассоциируя с пиритом (рис. 4.8.6). Определен на электронном 
микроскопе с ЭДС-приставкой. В спектре минерала отмечаются только 
пики Pb и S.

4.9. Сланцы Лензитской площади
(юго-восточное обрамление Ямала)

Лензитская нефтегазоразведочная площадь, на территории которой 
в 1985 году, при бурении поисковой скважины № 70 открыто Лензитское 
нефтяное месторождение, расположена в юго-западной части Тазовского 
полуострова на южном побережье Обской губы в 265 км к востоку от г. Са-
лехард в пределах Ямало-Ненецкого автономного округа. 

По литературным данным [Брадучан и др., 2015], скважиной Лензит-
ская № 70 на глубине ниже 3500 метров вскрыты породы доюрского фун-
дамента, представленные зелеными сланцами. В объяснительной записке 
к Государственной геологической карте Российской Федерации [Браду-
чан и др., 2015] указано, что на Лензитской площади выделены верхне-
протерозойские нерасчлененные метаморфические образования. Отмеча-
ется, что на Медвежьей нефтегазоразведочной площади, расположенной 
южнее, скважиной № 1001 в интервале 4458–4605 м, а также Соснинской 
(скважина № 16) и Угутской (скв. № 73) нефтегазоразведочных площа-
дях вскрыты близкие по минеральному составу сланцы. Верхнепротеро-
зойский возраст метаморфических сланцев принят на основании близости 
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их по составу и уровню метаморфизма с метаморфитами нижней подсерии 
сухопитской серии верхнего протерозоя Енисейского кряжа. 

Нами рассмотрена минералогия кварц-хлорит-слюдистых слан-
цев, скрытых скважиной Лензитская № 77 на глубине 3516–3502 м 
(см. рис. 4.9.1).

Рисунок 4.9.1. Схема расположения скважины № 77 
Лензитской площади на полуострове Тазовский. 

Серым фоном показаны рифты и грабены 
в фундаменте Западной Сибири

Исследуемый керн представлен мелкозернистыми сильно деформи-
рованными кварц-хлорит-серицитовыми сланцами (образцы с глубины 
3502–3509 м, см. рис. 4.9.2) и кварц-хлорит-серицит-карбонатной породой 
(глубина 3515–3516 м, см. рис. 4.9.3). Микроскопически породы имеют гра-
нолепидобластовую до гранобластовой структуру. Минеральный состав по-
род следующий: мусковит, алюминоселадонит, кварц, шамозит, кальцит, 
плагиоклаз, пумпеллиит. Из акцессорных и рудных минералов установ-
лены — рутил, фторапатит, монацит-(Се), циркон, пирит и халькопирит, 
а также ксенотим-(Y), борнит, кубанит, галенит и гессит.
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Рисунок 4.9.2. Кварц-хлорит-серицитовый сланец. 
Скважина Лензитская № 77, глубина 3509 м. 
Фото шлифа без анализатора. Размер поля зрения 3 мм

 

Рисунок 4.9.3. Кварц-хлорит-серицит-карбонатная порода.
Скважина Лензитская № 77, глубина 3516 м. 
Фото шлифа без анализатора. Размер поля зрения 3 мм

Породы тонкозернистые, зеленовато-серого цвета, представляют со-
бой чередование слойков, обогащенных слюдисто-кварц-карбонатным ве-
ществом (мощностью до 2 мм) с небольшим количеством хлорита, и слои 
кварц-хлорит-слюдистого состава (мощностью до 3 мм) с наличием будин 
карбоната. Часто в породе наблюдается микроскладчатость. В нижней 
части разреза (глубина 3516 м) породы имеют среднезернистую структу-
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ру и сложены на 60% кальцитом, 25% кварцем, 10% слюдой и 5% хлори-
та. Кварц-хлорит-серицит-карбонатная порода имеет сланцеватый облик 
за счет светлых слоев кварц-кальцитового состава мощностью до 2 см 
и тонких слоев хлорит-слюдистого агрегата мощностью до 2 мм. 

В кварц-хлорит-серицитовых сланцах кварц представлен полигональ-
ными зернами с включением мусковита и апатита. Часть зерен имеет вол-
нистое, блочное погасание. Размер зерен до 0,5 мм. В обогащенных квар-
цевым материалом прослоях проявлена микроскладчатость (рис. 4.9.4). 
В смятых в складки слойках зерна кварца, слюды и хлорита ориентиро-
ваны перпендикулярно слоистости в породе. В виде включений в кварце 
присутствуют мелкие зерна короткопризматического апатита и циркона. 

Рисунок 4.9.4. Микроскладчатость в кварц-хлорит-серицитовых
 сланцах. Скважина Лензитская № 77, глубина 3505 м. 

Фото шлифа с анализатором. Размер поля зрения 3 мм 

Слюда образует тонкозернистые полосчатые агрегаты, гофрированные, 
обычно деформированные, смятые в складки, часто наблюдается совмест-
но с лейстами хлорита. Размер индивидов до 0,5 мм. Среди хлорит-слю-
дистого агрегата встречаются индивиды акцессорных минералов: цирко-
на, монацита, апатита и рутила. По современной классификации [Rieder 
et al., 1998], слюда соответствуют мусковиту (табл. 4.9.1, ан. 1–3) и алю-
миноселадониту (табл. 4.9.1, ан. 4). Содержание SiO2 в слюдах варьирует 
от 44,97 до 46,86 мас.%, Al2O3 от 29,94 до 35,33 мас.%. Содержание приме-
сей FeO в мусковите достигает 4,62 мас.%, MgO до 2,14 мас.%. Содержание 
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 FeO и MgO в алюмоселадоните, соответственно 5,91 и 2,86 мас.%. В слю-
дах также наблюдается постоянная примесь Na2O до 0,94 мас.% и TiO2 
до 0,45 мас.%.

Хлорит в породе тяготеет к слюдистому агрегату, где образует само-
стоятельные полосы или линзочки, также минерал встречается в виде 
вытянутых изогнутых лейст в интерстициях кварца и карбоната. Размер 
чешуек хлорита не превышает 0,7 мм. Минерал плеохроирует от желто-зе-
леного до синевато-зеленого цвета. По составу хлорит отвечает магнези-
альному высокоглиноземистому шамозиту (табл. 4.9.1, ан. 5–8). Среди 
примесей в минерале отмечается: MgO до 13,99 мас.%, MnO до 0,31 мас.% 
и Cr2O3 до 0,37 мас.%.

Таблица 4.9.1
Химический состав (в мас.%) минералов 

из сланцев Лензитской площади

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O F Сумма
Мусковит

1 46,86 0,45 32,41 0,04 2,51 0,04 1,25 0,03 0,94 9,73 0,21 94,47
2 44,97 0,28 32,92 0,07 4,62 0,01 2,14 – 0,80 8,68 0,18 94,67
3 46,42 0,28 35,33 0,05 2,42 0,07 0,57 0,02 0,96 9,54 0,13 95,79

Алюминоселадонит
4 46,19 0,22 29,94 0,08 5,91 0,01 2,86 0,02 0,73 8,29 0,20 94,45

Шамозит
5 25,04 0,12 21,88 0,17 26,85 0,21 13,37 0,01 0,02 0,01 0,17 87,85
6 25,02 0,14 22,06 0,07 26,84 0,31 13,39 – 0,03 – 0,18 88,04
7 25,17 0,07 21,86 0,05 26,30 0,14 13,99 0,01 – 0,01 0,16 87,76
8 24,73 0,13 22,60 0,37 26,50 0,27 13,20 0,04 – 0,02 0,15 88,01

Альбит
9 68,21 – 19,32 – 0,40 0,02 0,01 0,13 11,77 0,02 – 99,88

10 67,83 – 18,94 – 0,22 – 0,01 0,07 12,08 0,03 – 99,18
11 68,58 – 19,32 – 0,51 – – 0,07 12,11 0,01 – 100,60
12 68,32 0,06 19,27 – 0,42 – – 0,05 12,38 0,04 – 100,54

Пумпеллиит-(Fe2+)

13 38,10 0,08 24,74 0,04 9,71 0,23 0,01 22,37 0,00 0,01 0,06 95,35
Кальцит

14 – – – – 1,73 0,86 0,83 52,33 – – – 55,75
15 – – – – 1,82 0,73 0,73 51,81 – – – 55,09
16 – – – – 1,77 1,22 0,84 51,33 – – – 55,16
17 – – – – 1,83 0,97 0,96 51,91 – – – 55,67
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Среди кварц-кальцитового агрегата встречаются небольшое количе-
ство таблитчатых зерен плагиоклаза с полисинтетическим двойниковани-
ем размером до 0,2 мм по удлинению. По химическому составу минерал 
соответствует чистому альбиту, An0.2–0.6 (табл. 4.9.1, ан. 9–12). Содержание 
CaO в альбите не превышает 0,13 мас.%, а K2O не более 0,04 мас.%.

Пумпеллиит-(Fe2+) встречен нами в шлифах в виде тонкозернистого 
агрегата зеленого цвета в ассоциации с кальцитом и хлоритом. Микро-
зондовым анализом установлено, что содержание FeO в минерале дости-
гает 9,71 мас.% (см. табл. 4.9.1, ан. 13). По химическому составу его можно 
уверенно идентифицировать как пумпеллиит-(Fe2+) с высоким содержа-
нием минала пумпеллиита-(Al), по данным пересчета до 34%. Кристал-
лохимическая формула данного пумпеллиита следующая — Ca1,92(Fe2+

0,65
Al0,34Mn0,02Ti0,01)1,02Al2,00(Si1,00O4)(Si2,06O7)(OH)2*H2O (при пересчете по кати-
онному методу). В минерале наблюдается повышенное содержание Al2O3 
(24,74 мас.%), немного занижено содержание FeO и практически отсут-
ствуют примеси. Наличие пумпеллиита-(Fe2+), может свидетельствовать 
о том, что породы образовались в условиях пренит-пумпеллиитовой фа-
ции метаморфизма.

Исследуемые породы содержат большое количество карбоната (5–10%, 
иногда до 60% от объема породы), который часто приурочен к зонам с мел-
козернистым кварцем и образует кварц-карбонатные скопления и прожил-
ки. Карбонат представлен вытянутыми и изометричными, сдвойникован-
ными, зернами размером до 1 мм. По данным микрозондового анализа 
карбонат соответствует кальциту (табл. 4.9.1, ан. 14–17). Среди приме-
сей в минерале отмечается FeO до 1,83 мас.%, MnO до 1,22 мас.% и MgO 
до 0,96 мас.%. 

Апатит распылен по всей толще сланцев и в карбонатсодержащих 
прослоях, образуя изометричные и короткопризматические зерна, макси-
мальный размер которых не превышает 70 мкм по удлинению. По хими-
ческому составу минерал вполне уверенно определяется как фторапатит, 
т. к. содержание фтора в нем достигает 4,21 мас.% (хлор — не обнару-
жен). Из примесей в фторапатите присутствуют FeO до 0,33 мас.% и SiO2 
до 0,40 мас.%.

Рутил в породе является главным акцессорным минералом, встреча-
ется как в виде единичных индивидов размером до 0,5 мм, так и скопле-
ний в хлорит-слюдистом агрегате. Практически все зерна минерала ориен-
тированы вдоль сланцеватости породы (рис. 4.9.5, 4.9.6). Часто срастается 
с цирконом или сульфидами. В шлифах рутил образует призматические 
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и игольчатые полупрозрачные зерна коричневого цвета с высоким ре-
льефом. Содержание TiO2 в рутиле варьирует от 98,54 до 99,91 мас.%.  
Из примесей отмечаются только железо (Fe2O3 до 0,98 мас.%) и ванадий 
(V2O3 до 0,88 мас.%).

Рисунок 4.9.5. Срастание циркона (Zr) с рутилом (Rt) в сланце. 
BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV

Рисунок 4.9.6. Зерна циркона (Zr), монацита (Mnz) 
и рутила (Rt) в сланце. 

BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV
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Циркон образует достаточно редкие и мелкие короткопризматические 
зерна, размером до 30 мкм по удлинению. В некоторых индивидах отчет-
ливо просматривается округлая или овальная центральная часть (видимо 
окатанного циркона древнего возраста), которая зарастает (регенерирует-
ся) нормальным призматическим кристаллом, естественно более молодым 
по возрасту (рис. 4.9.6). Из примесей в цирконе отмечается только гафний 
(HfO2 до 1,5 мас.%).

Таблица 4.9.2
Химический состав (в мас.%) монацита и ксенотима

из Лензитских сланцев

№ 1 2 3 4 5
минерал монацит-(Се) ксенотим-(Y)

SO3 2,70 2,10 1,80 – –
P2O5 26,58 26,65 28,20 34,05 32,93
ThO2 0,86 1,94 1,76 1,73 –
UO2 – – – 2,30 –
SiO2 1,22 0,88 0,89 4,03 5,97
La2O3 13,23 13,51 14,00 – –
Ce2O3 28,26 27,91 30,10 – –
Pr2O3 3,22 3,29 3,63 – –
Nd2O3 13,79 12,88 14,50 1,31 0,90

Sm2O3

2,00 2,09 – – 1,09

Gd2O3 0,74 0,74 – 3,30 3,59
Dy2O3 – – – 4,95 5,21
Er2O3 – – – 3,35 3,15
Yb2O3 – – – – 2,19
Y2O3 – – – 43,06 43,50
Al2O3

1,16 0,47 0,62 0,15 0,08
CaO 2,38 2,06 2,05 0,70 0,37
FeO 1,37 2,78 – 1,06 1,02
SrO 2,50 2,73 2,58 – –
Сумма 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00
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Монацит в породе представлен единичными зернами неправильной 
формы в хлорит-слюдистом агрегате (рис. 4.9.6, 4.9.7), в редких случаях 
слагает сростки игольчатых индивидов, размером до 50 мкм, или вкра-
пления в сульфидах. Размер отдельных зерен до 20 мкм по удлинению. 
По данным микрозондового анализа минерал вполне соответствует мона-
циту-(Ce). Химический состав фосфата приведен в таблице 4.9.2 (ан. 1–3). 
Для него характерно присутствие нетипичных для монацита примесей 
кремния, стронция, серы и алюминия, т. е. в минерале присутствует до-
статочно высокое содержание условного минала гояцита, фосфата из груп-
пы крандаллита. С краев минерал замещается агрегатом чералита-(Се) 
(ныне дискредитированного ММА), т. к. в составе резко нарастает содер-
жание кальция и кремния при падении фосфора.

Ксенотим в сланцах встречается еще реже, чем монацит и представлен 
мелкими зернами неправильной формы. Размер зерен не более 10 мкм 
по удлинению. По данным микрозондового анализа минерал вполне со-
ответствует ксенотиму-(Y). Химический состав данного фосфата приведен 
в таблице 4.9.2 (ан. 4–5). Вторичными изменениями ксенотим, в отличие 
от монацита, не затронут.

Сульфидная минерализация исследуемых пород представлена пири-
том, халькопиритом, борнитом, кубанитом и галенитом. 

Пирит в сланцах резко преобладает над другими сульфидами. Он об-
разует редкие изометричные зерна, и их цепочки, расположенные вдоль 
сланцеватости породы (рис. 4.9.7). Размер индивидов пирита обычно 
не превышает 250 мкм. В химическом составе минерала отмечаются при-
меси Co до 0,79 мас.% и Pb до 0,29 мас.% (см. табл. 4.9.3, ан. 1–4). Интерес-
но, что пирит не содержит каких-либо минеральных включений, но к нему 
тяготеют остальные сульфиды (халькопирит, борнит и галенит), а также 
некоторое количество рутила (рис. 4.9.8).

Халькопирит встречается в виде мелких вытянутых, неправильной 
формы зерен размером до 40 мкм, как в интерстициях пирита, так и от-
дельно в породе (см. рис. 4.9.8, 4.9.9). По составу халькопирит вполне 
стехиометричен (см. табл. 4.9.3, ан. 5–8) и в нем постоянно присутству-
ет небольшая примесь свинца (Pb до 0,18 мас.%), что иногда выражается 
в появлении отдельных включений галенита. 

Борнит образует небольшие скопления на контакте с халькопиритом 
в интерстициях зерен пирита (рис. 4.9.8). Размер скоплений не превыша-
ет 15 мкм. По химическому составу (табл. 4.9.3, ан. 9–10) сульфид немно-
го отличается от теоретической формулы Cu5FeS4, которая соответствует 
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следующему содержанию: Cu — 63,3%; Fe — 11,2%; S — 25,5%. Это объ-
ясняется тем, что борнит часто содержит в себе твердые растворы халько-
пирита или халькозина [Бетехтин, 1950], в нашем случае это, очевидно, 
примесь халькопирита.

 Рисунок 4.9.7. Цепочка индивидов пирита (белое) 
в кварц-хлорит-серицитовом сланце. 

Скважина Лензитская № 77, глубина 3509 м. 
BSE-изображение, CAMECA SX 100

 Рисунок 4.9.8. Оторочка борнита (Bn) и халькопирита (Chp) 
вокруг пирита (Py) с присутствием кубанита (Cub), 

галенита (Gln), монацита (Mnz) и рутила (Rt) в сланце. 
BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV
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Кубанит образует тонкие каймы (до 1–2 мкм) на границе зерен халько-
пирита с кристаллами пирита (рис. 4.9.8). По данным микрозондового ана-
лиза (см. табл. 4.9.3, ан. 11) сульфид вполне уверенно определяется как 
соединение с кристаллохимической формулой — CuFe2S3, т. е. является 
либо кубанитом (ромбический), либо изокубанитом (кубический). Состав 
сульфида близок к стехиометричному, что позволяет относить его именно 
к низкотемпературному ромбическому кубаниту [Nenasheva, Kravchenko, 
2015]. Интересно, что каймы сульфида содержат включения галенита, ви-
димо при развитии кубанита был сброшен свинец, который содержался 
в виде примесей в халькопирите и пирите.

Таблица 4.9.3
Химический состав (в мас.%) сульфидов

из Лензитских сланцев

№ Fe Ni Co Zn Cu Pb Cd S Сумма
Пирит

1 46,45 0,03 0,20 0,02 0,01 0,06 – 53,52 100,29
2 46,54 0,01 0,02 – 0,01 0,24 – 53,12 99,94
3 46,12 – 0,66 0,07 – 0,29 – 53,80 100,94
4 45,80 0,02 0,79 0,02 0,02 – – 53,69 100,34

Халькопирит
5 30,00 – – – 34,83 0,18 0,07 34,69 99,77
6 30,15 0,02 – – 34,62 0,05 0,03 34,52 99,39
7 29,41 0,02 – – 34,28 0,08 – 34,46 98,25
8 30,55 – – – 34,81 0,08 – 35,42 100,86

Борнит
9 12,40 – – – 60,18 – – 27,43 100,00

10 12,29 – – – 60,86 – – 26,85 100,00
Кубанит

11 41,27 – – – 23,38 – – 35,35 100,00
Галенит

12 1,50 – – – 2,11 82,47 – 13,91 100,00

Галенит образует мелкие включения (до 5 мкм) в халькопирите или 
кубаните (рис. 4.9.8, 4.9.9). В BSE-изображении легко узнаваем по более 
яркой окраске в сравнении с другими сульфидами. По химическому соста-
ву (см. табл. 4.9.3, ан. 12) вполне надежно определяется как галенит, хотя 
и содержит небольшие примеси железа (до 1,5 мас.%) и меди (до 2,1 мас.%).

Теллуридная минерализация в сланцах представлена включениями 
гессита в некоторых кристаллах халькопирита (рис. 4.9.9). Размер вклю-



160

чений не превышает 1-2 мкм. По химическому составу (Ag — 58,14 мас.%; 
Au — 4,91 мас.%; Te — 36,95 мас.%) минерал вполне уверенно определя-
ется как золотосодержащий гессит. В целом этот теллурид серебра — ха-
рактерный минерал средне- и низкотемпературных месторождений золота 
[Baksheev et al., 2018], а также встречается в колчеданных и меднопорфи-
ровых месторождениях [Maslennikov et al., 2013; Plotinskaya et al., 2018 
и др.].

Рисунок 4.9.9. Включения галенита (Gln) и гессита (Hs) 
в кристалле халькопирита (Chp) в сланце. 

BSE-фото, СЭМ JSM-6390LV

Температура образования сланцев рассчитана с помощью хлоритово-
го термометра [Cathelineau, Neiva, 1985] и оценивается в пределах 350–
360°C. Полученные расчетные данные близки к верхней границе пре-
нит-пумпеллиитовой фации метаморфизма. Сульфидная и теллуридная 
минерализация в сланцах могла образоваться в результате проработки 
поздними низкотемпературными растворами с образованием наложен-
ной пропилитизации. Этот низкотемпературный метасоматоз активно 
проходит в Западной Сибири на стыке мезо-кайнозойского водонасыщен-
ного осадочного чехла с доюрским комплексом фундамента [Иванов и др., 
2016б]. Так, образование кубанита в ассоциации с халькопиритом про-
исходит при температуре 200–210°С [Костов, Минчева-Стефанова, 1984], 
а кристаллизация низкотемпературного гессита по данным фазовых ди-
аграмм в системе Ag–Te проходит в интервале 105–145°С [Лякишев и др., 
1996; Stumpel, Rucklidge, 1968].
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4.10. Петро-геохимическая характеристика
и возраст сиалических сланцев

Метаморфические сланцы из доюрского фундамента арктической ча-
сти Западно-Сибирского мегабассейна (полуостровов Ямал и Тазовский) 
характеризуются широкой вариацией химического состава (табл. 4.10.1) 
и относятся к метапелитам. Содержания SiO2 изменяется от 42,96 до 
68,80 вес.%; Al2O3 от 14,17 до 23,23 вес.%. Низкое содержание SiO2 (42,96–
46,83 вес.%) в сланцах из скважины Лензитская 77 с глубины 3502 м 
и 3502,5 и Западно-Яротинская 303 с глубины 2762 м связано с высоким 
содержанием хлорита и карбоната в породе.

Таблица 4.10.1
Химический состав (в вес.%) метаморфических сланцев

полуостровов Ямал и Тазовский

№ 1 2 3 4 5 6 7 8
Гл., м 3502 3502,5 3509 3515 2562,5 2757 2762 2762
SiО2 42,96 46,83 68,80 62,86 57,36 62,11 54,07 44,02
TiО2 0,88 0,96 0,69 0,59 0,79 0,66 0,70 0,96
Al2О3 16,06 19,52 14,73 14,17 16,90 17,21 19,10 23,23
Fe2O3 4,20 4,08 4,00 4,10 2,78 1,27 1,56 4,70
P2O5 0,09 0,08 0,09 0,08 0,15 0,11 0,10 0,13
MnO 0,19 0,14 0,05 0,12 0,15 0,08 0,10 0,13
FeO 3,80 4,70 2,10 2,10 5,70 3,90 4,90 4,96
MgO 3,83 4,82 2,85 2,94 3,51 1,69 2,32 3,42
CaO 13,14 6,28 0,37 4,65 2,86 1,29 2,72 2,35
NaO 1,28 1,16 1,68 0,88 1,72 2,01 1,52 1,51
K2O 1,98 3,13 1,96 2,25 2,53 2,27 2,45 2,81
П.п.п. 11,50 8,20 2,70 5,20 5,30 7,20 10,40 11,80
Сумма 99,93 99,90 100,03 99,94 99,75 99,81 99,95 100,02

Примечание: ан. 1–4 — скв. Лензитская № 77, ан. 5 — скв. Верхнереченская № 2, ан. 6–7 — 
скв. Западно-Яротинская № 303, ан. 8 — скв. Западно-Яротинская № 300.

В метаморфических сланцах отмечаются высокие содержания следую-
щих элементов (в г/т): Ti — 725–4195, V — 77–140, Cr — 62–240, Mn — 237–
1186, Rb — 57–120, Sr — 100–287 и Ba — 224–435 (см. табл. 4.10.2). Высо-
кое содержание титана в породах обусловлено наличием рутила, главного 
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акцессорного минерала сланцев. С этим же связано и присутствие значи-
мых количеств ванадия, который является главным примесным элемен-
том в рутиле. Повышенная концентрация рубидия напрямую связана 
с главным породообразующим минералом — слюдой, т. к. рубидий имеет 
геохимическое сродство с калием. Со слюдами и местами с хлоритом свя-
зана концентрация марганца, который изоморфно входит в позицию же-
леза. Высокое содержание стронция в некоторых сланцах объясняется 
присутствием обильной карбонатной минерализации, т. к. известно, что 
стронций любит входить в позицию кальция в карбонатах. Это же касается 
и бария, который является примесным элементом в карбонатах и полевых 
шпатах, хотя в некоторых случаях он слагает собственные минералы (ба-
рит) в сланцах. Значимое присутствие хрома в сланцах связано, по всей 
видимости, с акцессорной вкрапленностью магнетита.

Таблица 4.10.2
Геохимический состав (в вес.%)

метаморфических сланцев
полуостровов Ямал и Тазовский

№ 1 2 3 4 5 6 7 8
Гл., м 3502 3502,5 3509 3515 2562,5 2757 2762 2762
Li 45,56 56,28 43,57 38,81 20,00 15,00 17,00 23,98
Be 0,73 1,29 0,87 3,08 1,10 0,80 0,90 1,23
Sc 19,37 21,75 14,85 15,99 21,00 14,00 20,00 17,7
Ti 724,8 1145,9 844,2 872, 9 3000,0 2600,0 3000,0 4194,6
V 88,76 127,53 77,48 90,29 120,00 110,00 130,00 139,55
Cr 86,06 102,25 69,43 62,16 210,00 240,00 180,00 85,99
Mn 1186,32 815,27 237,41 733,39 800,00 370,00 500,00 668,54
Co 17,13 21,57 14,54 15,40 22,00 15,00 17,00 17,27
Ni 48,08 62,78 44,94 45,65 40,00 37,00 40,00 37,80
Cu 18,27 38,44 14,40 22,17 40,00 26,00 35,00 40,53
Zn 52,09 66,54 51,75 51,13 80,00 70,00 80,00 83,66
Ga 14,20 19,99 12,86 13,54 20,00 18,00 20,00 19,13
Ge 1,87 2,16 1,69 1,78 1,30 1,20 1,20 0,99
As 0,51 0,59 0,64 1,17 9,70 2,30 3,50 –
Se 0,47 0,41 0,25 0,27 0,47 0,18 0,59 –
Rb 57,30 103,08 54,56 62,33 110,00 87,00 120,00 56,32
Sr 287,16 230,09 117,79 187,77 120,00 100,00 160,00 97,32
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Продолжение таблицы 4.10.2
№ 1 2 3 4 5 6 7 8

Y 7,44 9,83 6,25 5,74 21,00 11,00 17,00 13,71
Zr 14,98 18,02 14,40 15,23 16,00 61,00 57,00 82,76
Nb 1,09 1,74 1,41 1,26 5,70 7,00 7,00 8,63
Mo 0,37 0,30 1,10 0,82 1,20 1,30 1,10 0,30
Ag 0,07 0,11 0,08 0,10 0,16 0,38 0,33 0,16
Cd 0,05 0,03 0,01 0,03 0,07 0,09 0,14 0,04
Sn 1,25 1,51 1,01 1,12 1,30 1,20 1,30 1,66
Sb 0,34 0,40 0,29 0,30 0,15 0,40 0,40 0,63
Cs 4,20 7,04 3,91 4,52 1,60 2,10 2,40 2,24
La 14,07 21,47 14,31 9,97 15,00 9,00 14,00 8,30
Ce 31,60 53,64 31,28 22,15 25,00 14,00 23,00 17,42
Pr 4,38 6,51 4,15 2,89 4,00 2,60 3,80 2,62
Nd 17,27 25,27 16,04 11,01 18,00 11,00 16,00 11,5
Sm 3,26 4,94 3,20 2,18 3,90 2,60 3,50 2,73
Eu 0,69 1,05 0,73 0,51 1,00 0,70 0,90 0,64
Gd 2,23 3,44 2,54 1,65 4,00 2,80 3,70 2,74
Tb 0,24 0,37 0,28 0,18 0,60 0,30 0,50 0,36
Dy 1,39 2,12 1,51 1,06 3,70 1,80 2,70 2,21
Ho 0,29 0,41 0,27 0,23 0,70 0,35 0,50 0,46
Er 1,04 1,24 0,69 0,77 2,20 1,00 1,50 1,36
Tm 0,20 0,19 0,09 0,15 0,32 0,15 0,23 0,19
Yb 1,69 1,41 0,45 1,14 2,10 1,00 1,50 1,23
Lu 0,32 0,24 0,05 0,20 0,30 0,15 0,23 0,18
Hf 0,52 0,59 0,45 0,48 0,40 1,60 1,50 1,97
Ta 0,09 0,14 0,11 0,11 0,35 0,36 0,36 0,48
W 1,41 1,10 3,87 1,51 1,50 1,60 1,60 0,87
Tl 0,27 0,45 0,25 0,30 0,40 0,40 0,50 –
Pb 6,87 5,23 2,80 6,35 9,00 9,00 10,00 6,49
Bi 0,02 0,05 0,08 0,07 0,17 0,18 0,20 0,11
Th 4,13 5,57 3,56 2,76 5,00 5,00 7,00 2,72
U 1,15 1,30 1,35 0,74 2,10 5,10 3,80 1,97

Примечание: ан. 1–4 — скв. Лензитская № 77, ан. 5 — скв. Верхнереченская № 2, ан. 6–7 — 
скв. Западно–Яротинская № 303, ан. 8 — скв. Западно–Яротинская № 300.
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Содержание редкоземельных элементов в метаморфических сланцах 
достаточно высокое, от 47 до 122 г/т (табл. 4.10.2). В распределении ред-
коземельных элементов, нормированных на хондрит (рис. 4.10.1), в слан-
цах выявило три тренда.

Первый тренд, характеризуется преобладанием легких лантаноидов 
над тяжелыми с небольшим увеличением в содержании тяжелых РЗЭ 
от Er до Lu (скв. Лензитская № 77, глубина 3502; 3502,5 и 3515 м). Вто-
рой тренд характеризуется преобладанием легких лантаноидов над тя-
желыми (прямая линия) (скв. Лензитская № 77, глубина 3515 м). Третий 
тренд характеризуется более пологим распределением, где также наблю-
дается преобладание легких лантаноидов над тяжелыми и наличие не-
больших отрицательных аномалий по Ce и Eu (скв. Западно-Яротинская 
№ 303, № 300 и Верхнереченская № 2). Спайдер-диаграммы (рис. 4.10.2) 
редких, рассеянных и редкоземельных элементов при нормировании на 
примитивную мантию в сланцах имеют близкое распределение и характе-
ризуются положительными аномалиями по U, Pb и отрицательными ано-
малиями по Nb, Ta, Zr и Ti.

 Рисунок 4.10.1. Диаграмма распределения РЗЭ,
нормированных на хондрит в метаморфических сланцах
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 Рисунок 4.10.2. Диаграмма распределения редких, рассеянных
и редкоземельных элементов, нормированных на примитивную

 мантию в метаморфических сланцах

В целом, подобное распределение редких, рассеянных и РЗЭ харак-
терно для метаморфических пород из фундамента приуральской части 
Западно-Сибирского мегабассейна. В частности, все три типа трендов 
встречены у метаморфических сланцев, слагающих обрамление монцоди-
орит-гранитных массивов Шаимско-Кузнецовского мегантиклинория (То-
лумская, Малотетеревская, Окуневская площади в пределах Шаимского 
нефтегазоностного района) Западной Сибири [Иванов и др., 2016а]. Воз-
можно, что метаморфические сланцы из фундамента арктической части 
Западно-Сибирской плиты и приуральской части Западной Сибири обра-
зовались в результате зеленосланцевого метаморфизма близких по соста-
ву осадочных пород.

О возрасте метаморфических сланцев из фундамента Ямала до недав-
него времени ничего не было известно. Априори считалось, что они отно-
сятся к докембрийским образованиям [Рудкевич, 1969]. В последнее вре-
мя В.С. Бочкаревым с коллегами была предпринята попытка подтвердить 
данное утверждение, они занимались U-Pb-датированием акцессорных 
цирконов. Так, в сланцах скв. Верхнереченская № 2 был установлен воз-
раст 1168 ± 13 млн лет, а в породах Западно-Яротинской площади в скв. 
№ 302 — 552 ± 13 млн лет, в скв. 303–519 и 978 ± 10 млн лет [Бочкарев, 
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2018 и др.]. Казалось бы попытка удачная и действительно получается, 
что сланцы имеют древний возраст — кембрий-докембрий. Но авторы не 
учли того, что циркон является очень устойчивым минералом, он легко 
переотлагается и при этом не перезапускает изотопную систему при отно-
сительно слабом метаморфизме. То есть полученные датировки, это толь-
ко возраст детритового циркона, который кстати во многих исследовани-
ях оказался по форме округлым или окатанным.

Для оценки возраста метаморфизма нами было выполнено 40Ar/39Ar да-
тирование сланцев из фундамента Тазовского полуострова Западной Си-
бири [Иванов и др., 2020]. Возраст определялся в ЦКП «Многоэлементных 
и изотопных исследований СО РАН» (под руководством А. В. Травина). 
Сланцы исследовались методом ступенчатого прогрева в кварцевом реак-
торе с малоинерционной печью внешнего прогрева. Облучение проб про-
изводилось в кадмированном канале исследовательского ВВР-К реактора 
Томского политехнического университета. Для калибровки нейтронного 
потока между образцами помещали навески стандартного образца био-
тита МСА-11 (возраст 311 млн лет). Детальнее методика описана в [Тра-
вин и др., 2009].

Две пробы для 40Ar–39Ar исследования отобраны нами по разрезу сква-
жины Лензитская № 77 с глубин 3503 и 3515 м. По выделенной монофрак-
ции слюды в первой пробе был получен 40Ar–39Ar возраст 251,6 ± 3,5 млн 
лет (рис. 4.10.3А), во второй, более глубокой пробе 40Ar–39Ar возраст ока-
зался 271,2 ± 3,5 млн лет (рис. 4.10.3Б). Полученные датировки, по всей 
видимости, соответствуют закрытию K/Ar изотопной системы мусковита 
при ~ 366°С. Учитывая, что температура формирования сланцев несколь-
ко ниже температуры закрытия изотопной системы, датировка является 
оценкой возраста метаморфизма, примерно соответствующего нижнему 
ярусу средней перми (Roadin ≈ 273–269 млн лет, по Международной стра-
тиграфической шкале).

Метаморфизм осадков проходил в P–T условиях средней коры (т. е. сра-
зу глубже 10 км), по всей видимости, отчасти под влиянием мощного тек-
тоно-магматического события — начала заложения пермско-триасовых 
рифтов и началом излияния базальтов [Иванов, Ерохин, 2019]. Более мо-
лодая датировка сланцев в ≈ 252 млн лет практически точно совпадает 
по времени с периодом наиболее интенсивного формирования рифтов суб-
меридионального простирания в фундаменте Западно-Сибирской плат-
формы. Этот процесс сопровождался [Иванов и др., 2012а; Иванов и др., 
2016а; Смирнов, Иванов, 2019 и др.]) растяжением и утонением земной 
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коры региона, с выведением комплексов средней коры (в том числе и лен-
зитских метаморфических сланцев) на приповерхностный уровень. Этот 
возрастной рубеж (≈ 250 млн лет) совпадает с временем формирования 
Сибирской трапповой провинции, и практически повсеместно проявлен 
и устанавливается в метаморфических и интрузивных комплексах Запад-
ной Сибири и Урала, как время одного из последних тектоно-термальных 
событий.

Рисунок 4.10.3. 40Ar–Ar39 возрастные спектры сланцев 
из доюрского основания Лензитской площади: 

А — проба с глубины 3503 м, Б — проба с глубины 3515 м
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Таблица 4.10.3
Результаты Rb-Sr анализа сланца,

образец 3-Яр 300/2762

№ Образец Rb (ppm) Sr (ppm) 87Rb/86Sr ±1σ 87Sr/86Sr ±1σ
1 п/шпаты 22,5 244 0,2666 0,0013 0,710087 0,000031
2 вал 56,6 153 1,068 0,0053 0,712600 0,000035
3 слюда 93,3 194 1,387 0,0069 0,713768 0,000035
4 хлорит 129 236 1,576 0,0079 0,714353 0,000029

Рисунок 4.10.4. Изотопная Rb-Sr изохрона для валового состава
и монофракций минералов из пробы сланца 
Западно-Яротинской площади, скв. № 300

Кроме того, мы сделали попытку провести Rb–Sr-датирование сланца 
Западно-Яротинской площади (скв. № 300, гл. 2762 м). Методика изме-
рения изотопного состава Rb и Sr приведена в работе [Баянова, 2004]. Ре-
зультаты анализа этих элементов приведены в табл. 4.10.3 и рис. 4.10.4. 
По всей видимости, полученная Rb–Sr изохрона с возрастом 230 ± 20 млн 
лет для этих сланцев зафиксировала наиболее поздние тектоно-термаль-
ные события, а именно процесс пропилитизации.
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4.11. Метаморфиты Янгиюганской площади
(южное обрамление Ямала)

Янгиюганская нефтеразведочная площадь расположена примерно 
в 80–90 км юго-восточнее г. Салехард в нижнем течении и на правом бе-
регу реки Полуй, которая впадает в р. Обь в пределах Ямало-Ненецкого 
автономного округа (рис. 4.11.1). Сама параметрическая скважина (1-П) 
была пробурена в 2013 году и остановлена на глубине 4094,6 метров (за-
бой). Это самая глубокая на сегодняшний день скважина, пройденная по 
породам фундамента на севере Западно-Сибирской плиты [Угрюмов, Во-
ронов, 2014]. Скважина заложена на восточном окончании субширотного 
опорного геофизического профиля «Полярно-Уральский трансект», кото-
рый был сделан в 2006-2007 гг. специалистами ФГУП «Баженовская ге-
офизическая экспедиция» и ООО «Северо-Запад» [Горбачев и др., 2013; 
Рыльков и др., 2013]. 

 Рисунок 4.11.1. Схематическая геолого-географическая карта
доюрских образований района бурения

Янгиюганской параметрической скважины
(по [Горбачев и др., 2013])
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В геологическом плане скважина расположена на восточном склоне 
Полярного Урала близ восточного края Восточно-Уральской зоны. Фун-
дамент сложен уралидами [Скоробогатов и др., 2003] и в районе бурения 
перекрыт мезо-кайнозойскими осадками, мощностью до 1 км. Интересно, 
что возраст пород фундамента в данной районе ранее определялся как 
неизвестный [Pease et al., 2014], а чуть позднее как позднепалеозойский 
[Drachev et al., 2014], т. е. детальной возрастной оценки до сих пор не де-
лалось. В структурно-геологическом отношении кристаллический фунда-
мент здесь изучен фрагментарно и крайне слабо. При этом верхняя часть 
фундамента в районе Янгиюганской скважины выбурена на Восточно-Са-
лехардской, Медведевской и Танопчинской площадях, и имеет блоковое, 
неоднородное строение. На поверхность фундамента выходят палеозой-
ские породы офиолитовой ассоциации — габбро, сланцеватые диабазо-
вые «порфиритоиды», ультрамафиты, вмещающие позднепалеозойские 
и раннемезозойские (?) гранитоиды (рис. 4.11.1) [Горбачев и др., 2013]. Воз-
раст габбро (по данным U–Pb датировки цирконов) в скважине Восточно–
Салехардская № 4 — раннекаменоугольный, 342 ± 3 млн лет, а гранитои-
дов Танопчинской площади (расположена к юго–востоку от Янгиюганской 
скважины) — 238–297 млн лет (по данным K–Ar метода) [Бочкарев и др., 
2005]. В тоже время K–Ar возраст гранитоидов Медведевской площади, 
вскрытых скважиной № 21, составляет 332 млн лет [Горбачев и др., 2013]. 
При этом не исключается, что среди палеозойских образований данного 
района присутствуют и базальты триасового возраста [Иванов и др., 2005]. 

Состав и возраст зеленых сланцев
Янгиюганской площади

Биотит-альбит-хлоритовые или «зеленые» сланцы в пределах Янгию-
ганской площади разбурены параметрической скважиной № 1 в интерва-
ле глубин от 1700 до 2382 м (рис. 4.11.2). По данным [Угрюмов, Воронов, 
2014] этот интервал сложен телами метадолеритов и бластомилонитов. 
Последние включают линзы карбонатов, которые интерпретируются ими 
как реликты толщи известняков нижнего девона. Ориентировочно мощ-
ность предполагаемых известняков оценивается до 600 метров. И как 
представляется авторам [Угрюмов, Воронов, 2014], эта гипотетическая 
толща карбонатных осадков была интенсивно интрудирована телами до-
леритов и таким образом, что известняки полностью заместились вулка-
нитами. Тела последних залегают под углом падения около 20°, согласно 



171

с главным швом бластомилонитов. В составе бластомилонитов отмечают-
ся скопления карбонатов, которые также по их мнению являются релик-
тами известняков. Они представляют собой монокристаллы (порфиробла-
сты), которые в бластомилонитах сопровождаются шлейфами мельчайших 
выделений графита [Угрюмов, Воронов, 2014].

Интересно, что мы изучали рассланцованный биотит-альбит-хлори-
товый сланец с субгоризонтальной текстурой, отобранный в интервале 
2073–2089 м. При этом, как видно из предыдущего описания интерва-
ла 1700–2382 м [Угрюмов, Воронов, 2014], подобных пород там не на-
блюдалось. В тоже время описания пород из более глубокого интервала 
2382–3032 м [Угрюмов, Воронов, 2014] больше напоминает изученный 
нами образец, т. к. именно там развиты похожие метаморфические слан-
цы по вулканитам среднего и основного состава.

Относительно недавно в этих же «слюдистых сланцах» Янгиюганской 
площади были продатированы цирконы и для них получен ряд возрастов 
от 1800 до 440 млн лет [Бочкарев и др., 2013]. Авторами было сделано два 
варианта выводов: 

1. Ордовикский (440 млн лет) возраст цирконов отражает время первич-
ного осадконакопления, т. е. датирует протолит сланцевой толщи, а зна-
чение в 490 млн лет — конец кембрия — переотложенный циркон. 

2. Протолит имеет возраст в 490 млн лет, а значение в 440 млн лет от-
ражает режим прогибания геосинклинали, связанной с флюидодинамикой 
или внедрениям мантийного диапира. Остальные более древние возрас-
та в «слюдистом сланце» ясно показывают на размыв рифейского субстра-
та [Бочкарев и др., 2013]. 

Важно отметить, что в описываемых сланцах обнаружено не менее 
6 разных возрастных (да и генетических) групп кластических цирконов, 
причем часть из них — в значительной степени окатанные. Из этого с на-
шей точки зрения следует, что 440 млн лет — это максимально возмож-
ный возраст этих биотит-альбит-хлоритовых сланцев, т. е. они являются 
послеордовикскими (причем верхний возрастной предел пока неизвестен).

Темно-зеленый биотит-альбит-хлоритовый сланец характеризуется 
сильной рассланцованностью и полосчатой (субгоризонтальной) тексту-
рой, выраженной более светлыми прослоями полевого шпата и темными 
прослоями хлорита с биотитом (рис. 4.11.3). Мощность слойков не превы-
шает 1 мм. Порода является тонкозернистой, в целом, напоминает мета-
морфизованный милонит.
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 Рисунок 4.11.2. Схематический геологический разрез
по Янгиюганской скважине 

(по [Угрюмов, Воронов, 2014] с нашими дополнениями). 
Условные обозначения: 1 — осадки кайнозоя, 2 — меловые осадочные породы, 
3 — юрские отложения, 4 — кварциты C1ps (?), 5 — известняки C1v, 6 — скарны, 

7 — граниты палеозоя, 8 — долериты (D3), 9 — сланцы метаморфические, 
10 — сланцы амфиболовые (O3), 11 — гнейсы эпидот-гранатовые (V-Є), 

12 — тектонические контакты, 13 — нормальные контакты, 14 — скважины

Плагиоклаз является одним из главных породообразующих минералов 
и совместно с хлоритом и слюдой слагает всю матрицу породы. Его содер-
жание достигает 30–40%, а в белых слойках полевой шпат слагает прак-
тически мономинеральный агрегат гипидиоморфных зерен. Крайне редко 
с плагиоклазом отмечаются зерна кварца. Размер зерен плагиоклаза не 
превышает 200–300 мкм. По результатам микрозондового анализа (табл. 
4.11.1, ан. 1–2) минерал является практически чистым альбитом (An1-2). 
Из примесей содержит следы кальция, калия и железа.

Слюда образует лейстовидные скопления, размером до 0,5 см по уд-
линению, которые ориентированы согласно рассланцованности породы 
(рис. 4.11.3). Часто слюда резко переходит в хлорит, который в свою оче-
редь полностью сохраняет ориентировку слюды. Цвет в массе черный, 
местами темно-зеленый за счет развития хлорита. В шлифе имеет рез-
кий плеохроизм от светло-желтого (по Np) до темно-коричневого (по Ng). 
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По данным микрозондового анализа (табл. 4.11.1, ан. 3–7) слюда относится 
к железистому флогопиту с содержанием миналов аннита (до 36%) и аспи-
долита (не более 2%). Из существенных примесей в слюде отмечается ти-
тан (TiO2 до 1,8 мас.%), а также следы марганца и хрома. К слюдисто-хло-
ритовым прослоям приурочены скопления эпидота, магнетита и титанита.

Рисунок 4.11.3. Биотит-альбит-хлоритовый сланец
с прослоями альбита и вкраплениями эпидота и рудного минерала.

Образец Янг1/2073–2089 м. 
Фото шлифа без анализатора. Размер поля 2,5 мм

Хлорит образует такие же лейстовидные скопления, как и слюда, раз-
мером до 0,5 см, темно-зеленого цвета, переслаиваясь с последним по всей 
матрице породы (рис. 4.11.3). В шлифе хлорит резко плеохроирует от свет-
ло-желтого (по Np) до синевато-зеленого (по Ng). По результатам микро-
зондового анализа (табл. 4.11.1, ан. 8–12) хлорит относится к железистому 
клинохлору. Кристаллохимический пересчет минерала показывает при-
сутствие в клинохлоре минала шамозита (до 42%) и донбассита (до 7%). 
К слюдисто-хлоритовым прослоям приурочены скопления эпидота, магне-
тита и титанита.

Эпидот образует идиоморфные хорошо ограненные короткопризмати-
ческие и изометричные шестигранные зерна, желтовато-зеленого цвета, 
размером до 300 мкм по удлинению (рис. 4.11.4). В шлифе окрашен в свет-
ло-желтоватые тона и постоянно приурочен к слюдисто-хлоритовым слой-
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кам. Ориентировка зерен полностью согласуется с рассланцованностью по-
роды. Минерал прозрачный и обычно содержит газово-жидкие включения. 
По данным микрозондового анализа (табл. 4.11.2, ан. 1–4) имеет устойчи-
вый химический состав и относится к нормальному эпидоту. Из примесей 
в эпидоте отмечаются следы титана, магния, марганца и хрома.

Таблица 4.11.1
Химический состав альбита, слюды и хлорита 

из образца Янг 1/2073–2089 м

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O F Сумма
альбит

1 68,27 0,02 20,00 – 0,19 – – 0,23 11,99 0,10 – 100,80
2 68,72 – 19,95 0,02 0,13 0,01 – 0,09 11,99 0,07 – 100,98

флогопит
3 37,74 1,68 15,48 0,01 16,41 0,40 13,38 – 0,10 9,40 0,28 94,88
4 37,88 1,70 15,40 0,04 16,13 0,41 13,30 – 0,11 9,36 0,25 94,58
5 37,33 1,79 15,74 0,08 15,66 0,41 13,33 – 0,16 9,61 0,23 94,33
6 37,25 1,73 15,21 0,05 16,55 0,40 13,21 – 0,07 9,59 0,30 94,36
7 37,57 1,63 15,71 0,02 16,50 0,39 13,32 – 0,09 9,75 0,30 95,28

клинохлор
8 26,25 0,08 20,52 0,04 19,48 0,60 19,20 0,04 – – – 86,21
9 26,56 0,17 20,63 0,04 19,50 0,55 18,84 0,03 0,02 0,04 – 86,38

10 26,48 0,08 20,77 0,01 19,55 0,63 18,84 – – 0,01 0,13 86,49
11 26,72 0,14 20,29 – 19,38 0,68 19,38 – – 0,01 0,06 86,68
12 26,68 0,15 20,65 0,29 18,61 0,65 19,37 0,06 0,04 0,01 0,07 86,57

формульные коэффициенты в расчете на 5, 8 и 10 катионов
1 2,95 – 1,02 – – – – 0,02 1,00 0,01 – 5,00
2 2,97 – 1,02 – – – – 0,01 1,00 – – 5,00
3 2,92 0,09 1,41 – 1,06 0,03 1,54 – 0,02 0,93 0,07 8,00
4 2,93 0,09 1,41 – 1,05 0,03 1,54 – 0,02 0,93 0,06 8,00
5 2,89 0,10 1,44 0,01 1,02 0,03 1,54 – 0,02 0,95 0,06 8,00
6 2,90 0,10 1,40 – 1,08 0,03 1,53 – 0,01 0,95 0,07 8,00
7 2,89 0,09 1,43 – 1,06 0,03 1,53 – 0,01 0,96 0,07 8,00
8 2,74 0,01 2,52 – 1,70 0,05 2,98 – – – – 10,00
9 2,77 0,01 2,53 – 1,70 0,05 2,93 – – 0,01 – 10,00

10 2,76 0,01 2,55 – 1,70 0,06 2,92 – – – 0,04 10,00
11 2,77 0,01 2,48 – 1,68 0,06 3,00 – – – 0,02 10,00
12 2,77 0,01 2,52 0,02 1,61 0,06 2,99 0,01 0,01 – 0,02 10,00

Рудный минерал слагает изометричные, местами ромбовидные инди-
виды по всей матрице породы, но обычно приурочен к слюдисто-хлорито-
вым слойкам. Зерна представлены октаэдрами и в редких случаях дости-



175

гают 0,5 мм в диаметре. По данным микрозондового анализа (табл. 4.11.2, 
ан. 5–7) минерал относится к магнетиту и практически не содержит ка-
ких-либо примесей. Зерна однородные, зональность отсутствует. Изредка 
магнетит срастается с индивидами апатита (рис. 4.11.4).

 Рисунок 4.11.4. Зерно магнетита (Mgt) в срастании
с фторапатитом (Ap) в биотит-хлоритовом сланце

с вкрапленностью эпидота (Ep). Образец Янг1/2073-2089 м.
BSE-фото, CAMECA SX 100

Титанит слагает обильную вкрапленность по всей матрице породы, 
но приурочен к слюдисто-хлоритовым слойкам. Минерал слагает иди-
оморфные, характерные ромбовидные и конвертообразные индивиды, 
размером до 200 мкм по удлинению. По данным микрозондового анали-
за (табл. 4.11.2, ан. 8–9) минерал относится к обычному титаниту, хотя 
и содержит небольшие примеси железа и алюминия. Зерна однородные, 
зональность отсутствует. Изредка магнетит срастается с индивидами 
апатита.

Апатит как акцессорный минерал слагает гипидиоморфные удлинен-
ные индивиды, размером до 200–300 мкм в длину. Индивиды прозрачные 
и бесцветные, каких-либо включений не содержат. По данным микрозон-
дового анализа минерал относится к фторапатиту и содержит в пределах 
2,4–2,6 мас.% фтора, но с высокой примесью минала гидроксилапатита. 
Из примесей в апатите отмечаются следы железа, марганца и хлора. Ми-
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нерал часто срастается с магнетитом (рис. 4.11.4), но обычно образует от-
дельные зерна в слюдисто-хлоритовых слойках.

Таблица 4.11.2
Химический состав эпидота, магнетита и титанита

из образца Янг 1/2073–2089 м

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 Fe2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O Сумма
эпидот

1 37,37 0,11 23,36 – 13,15 – 0,61 0,04 22,66 – – 97,30
2 37,23 0,07 23,35 0,02 13,33 – 0,47 0,05 23,31 0,02 – 97,85
3 37,21 0,14 23,34 0,02 13,28 – 0,68 0,05 22,50 – – 97,22
4 37,59 0,10 23,28 0,04 13,53 – 0,83 0,03 22,44 – – 97,84

магнетит
5 0,03 0,09 0,03 0,04 68,57 31,00 0,15 – 0,04 0,01 – 99,95
6 0,16 0,07 0,03 0,05 68,18 30,74 0,07 0,25 0,06 0,02 0,01 99,64
7 0,03 0,04 0,04 0,05 68,41 30,88 0,08 0,02 0,01 – 0,01 99,56

титанит
8 30,31 38,69 1,16 0,02 – 1,07 0,12 – 28,23 0,01 0,03 99,64
9 30,25 39,08 0,90 – – 0,91 0,06 – 28,34 – – 99,54

формульные коэффициенты в расчете на 3 и 8 катионов
1 3,00 0,01 2,21 – 0,79 – 0,04 – 1,95 – – 8,00
2 2,97 – 2,20 – 0,80 – 0,03 0,01 1,99 – – 8,00
3 2,99 0,01 2,21 – 0,80 – 0,04 0,01 1,94 – – 8,00
4 3,01 0,01 2,19 – 0,82 – 0,05 – 1,92 – – 8,00
5 – – – – 1,99 1,00 0,01 – – – – 3,00
6 0,01 – – – 1,98 0,99 – 0,02 – – – 3,00
7 – – – – 2,00 1,00 – – – – – 3,00
8 0,99 0,95 0,04 – – 0,03 – – 0,99 – – 3,00
9 0,99 0,96 0,03 – – 0,03 – – 0,99 – – 3,00

В целом, можно сказать, что данная порода сформировалась в условиях 
зеленосланцевой фации метаморфизма, т. к. наблюдается типичный для 
нее минеральный парагенезис альбит + флогопит + клинохлор при пол-
ном отсутствии какого-либо амфибола. Субстратом для сланцев, по всей 
видимости, послужили базальтоиды или, вероятнее всего, осадки с преоб-
ладанием основного материала, возможно граувакки. В пользу последне-
го предположения свидетельствует большой спектр разновозрастных цир-
конов от 1800 до 440 млн лет [Бочкарев и др., 2013], обнаруженных ранее 
в матрице данных сланцев.
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Состав и возраст гранито-гнейсов
Янгиюганской площади

Гранито-гнейсовый комплекс в пределах площади разбурен сква-
жиной на протяжении более 1 км, в интервале глубин 3032–4094,6 м. 
По данным [Угрюмов, Воронов, 2014] буровой снаряд остановлен в пачке 
гранито-гнейсов и выше их по скважине располагаются (снизу вверх): ам-
фиболовые сланцы, метаморфические сланцы биотит-хлоритового состава 
и долериты с диабазами. Выше располагаются осадочные толщи известня-
ков и кварцитов, которые прорываются более молодой гранитной интрузи-
ей. На контакте с гранитами по известнякам развиваются известковистые 
скарны гроссуляр-эпидотового состава. Еще выше палеозойский фунда-
мент перекрыт мезо-кайнозойскими осадками (см. рис. 4.11.2). 

По данным [Бочкарев и др., 2013; Горбачев и др., 2013 и др.] в пачке 
гнейсов отмечаются также амфиболовые сланцы, содержащие прослои 
гнейсов с эпидот-гранатовой минерализацией (в интервале 3032–3405 м) 
и более кислые гнейсы с фрагментами амфиболитов (в интервале 3405–
4094,6 м). Для изучения нами было отобрано две пробы гнейсов с разных 
глубин керна — с 3852 м и 4047 м.

Проба Янг 1/3852 м. Светло-серый гнейс с не очень отчетливой поло-
счатостью, имеет мелко- и среднезернистую структуру, в породе хорошо 
выражены обособления белой слюды, темно-зеленого амфибола, черного 
рудного минерала и оранжевато-красного граната (см. рис. 4.11.5).

Кварц является главным породообразующим минералом и совместно 
с плагиоклазом образует мелкозернистый агрегат, слагающий основную 
матрицу породы. Размер зерен до 1–2 мм. Окраска кварца темно-серая 
и визуально его содержание достигает 35–40 об.%. Прозрачный, часто со-
держит включения других породообразующих минералов.

Плагиоклаз является главным породообразующим минералом. Размер 
зерен плагиоклаза не превышает 3–5 мм, цвет — бесцветный до белого, 
отчетливо наблюдается спайность в двух направлениях. По результатам 
микрозондового анализа (табл. 4.11.3, ан. 1–5) минерал характеризует-
ся небольшими вариациями химического состава, но все точки попадают 
в поле олигоклаза (An12-21). Из примесей плагиоклаз содержит следы же-
леза, титана и хрома.

Калиевый полевой шпат встречается значительно реже кварца и пла-
гиоклаза, распылен по всей матрице породы, установлен только в виде 
включений в плагиоклазе и амфиболе. По составу минерал довольно 
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устойчивый (табл. 4.11.3, ан. 6–10) и содержит незначительные примеси 
натрия (Na2O до 0,4 мас.%) при полном отсутствии кальция. Судя по все-
му, калиевый полевой шпат является микроклином и из примесей содер-
жит следы железа, титана, марганца, магния и хрома.

Рисунок 4.11.5. Внешний вид плагиогнейса
из пробы Янг1/3852 м под микроскопом:

 А — зерна граната (Grt) в кварц-плагиоклазовой матрице, без анализатора;
Б — тоже самое, с анализатором; В — зерна граната (Grt) и эпидота (Ep)

в кварц-плагиоклазовом агрегате, без анализатора; Г — тоже самое, с анализатором;
Д — зерно граната (Grt) с включениями в кварц-плагиоклазовом агрегате, 

без анализатора; Е — зерно амфибола (Amp) в кварц-плагиоклазовом агрегате,
 без анализатора
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Гранат является второстепенным минералом в плагиогнейсе, и его 
содержание местами достигает 5–10 об.%. Окраска — оранжевато-крас-
ная. Минерал прозрачный, отчетливо зональный (в центре более темный, 
чем в краях) и часто содержит многочисленные включения, в том числе 
и рудных минералов, в центральной зоне (рис. 4.11.5). Гранат слагает иди-
оморфные зерна, практически всегда сохраняющие кристаллографиче-
скую огранку в виде ромбододекаэдра с незначительным развитием гра-
ней тетрагонтриоктаэдра. Часто тяготеет к скоплениям рудного минерала 
и эпидота. По результатам микрозондовых анализов (табл. 4.11.3, ан. 11–
18) минерал характеризуется довольно значительными вариациями соста-
ва. При пересчете на формульные единицы видно, что гранат относится 
к альмандину (53–62%) с присутствием миналов гроссуляра (24–29%), пи-
ропа (7–11%) и спессартина (1–15%). В позиции алюминия отмечается не-
большой недостаток, что позволяет предполагать вхождение в эту позицию 
небольшого количества окисного железа. Гранат обнаруживает достаточ-
но хорошо выраженную прогрессивную ростовую химическую зональность 
в распределении таких элементов, как Ca, Mg, Fe и Mn, которая заключа-
ется в уменьшении содержания CaO и MnO при возрастании FeO и MgO 
от центра к краям зерен.

Амфибол образует гипидиоморфные призматические зерна с харак-
терной спайностью в двух направлениях, темно-зеленого цвета, размером 
до 5 мм. В шлифе имеет резкий плеохроизм от коричневато-оливкового 
(по Np) до темно-оливкового (по Ng). Индивиды амфибола имеют пло-
скостную (но не линейную) ориентировку, согласную с гнейсовидностью 
(полосчатостью) породы. Некоторые зерна содержат включения эпидота 
и рудного минерала и с краев замещаются агрегатом хлорита. По резуль-
татам микрозондовых анализов (табл. 4.11.4, ан. 1–5) амфибол содержит 
до 2,5 мас.% щелочей и относится к железистой разности. На классифи-
кационной диаграмме [Leake et al., 1997] все точки анализов попадают 
в поле ферроэденита, за исключением одного анализа (табл. 4.11.4, ан. 2), 
который соответствует ферропаргаситу (см. рис. 4.11.6).

Эпидот образует идиоморфные короткопризматические зерна, жел-
товато-зеленого цвета, размером до 1–2 мм. Минерал рассеян по всей ма-
трице породы, прозрачный и не содержит каких-либо включений. Места-
ми слагает скопления с гранатом и рудным минералом, редко срастается 
с агрегатом хлорита. По данным микрозондовых анализов (табл. 4.11.4, 
ан. 6–10) имеет устойчивый химический состав и относится к слабожеле-
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зистому эпидоту, т. е. близок к границе клиноцоизита. Из примесей в эпи-
доте отмечаются следы титана, магния, марганца и хрома.

Таблица 4.11.3
Химический состав полевых шпатов и граната

из пробы Янг 1/3852 м

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O Сумма
плагиоклаз

1 65,14 0,02 21,23 – 0,16 – – 3,03 10,14 0,13 99,85
2 64,18 – 21,30 – 0,23 – – 3,24 10,12 0,09 99,16
3 64,75 – 20,98 0,01 0,04 – – 2,95 10,13 0,13 98,99
4 63,13 0,02 22,48 - 0,13 – – 4,45 9,07 0,13 99,41
5 66,30 – 20,77 0,06 0,08 – – 2,44 10,41 0,10 100,16

калиевый полевой шпат
6 65,10 0,01 17,71 – 0,47 0,04 0,01 – 0,36 15,68 99,38
7 65,27 – 17,88 – 0,54 0,01 – – 0,33 15,74 99,77
8 65,15 0,02 17,73 – 0,52 – 0,01 – 0,37 15,90 99,70
9 64,51 – 17,98 0,02 0,58 0,05 0,02 – 0,34 15,92 99,42

10 65,28 – 17,82 0,07 0,60 – 0,01 0,01 0,06 16,06 99,91
гранат

11 37,43 0,01 20,70 0,03 24,08 6,78 1,69 9,26 0,02 0,01 100,01
12 37,60 0,08 20,48 – 28,35 1,05 2,88 9,03 0,03 – 99,50
13 37,52 0,04 20,84 – 27,76 1,98 1,82 10,39 0,02 – 100,37
14 37,54 0,10 20,63 0,01 28,39 0,94 2,08 10,01 0,06 – 99,76
15 37,26 0,08 20,20 0,04 28,65 2,63 2,07 8,95 – – 99,88
16 37,66 0,07 20,77 0,02 29,01 0,50 2,83 9,59 0,03 – 100,48
17 37,55 0,11 20,72 – 27,36 1,65 2,11 10,44 0,05 – 99,99
18 37,96 0,09 20,64 0,04 28,43 0,65 2,97 9,53 0,04 – 100,35

Слюда образует белые скопления, размером до 1 см, которые ориенти-
рованы по гнейсовидности породы. По данным микрозондовых анализов 
(табл. 4.11.4, ан. 11–14) имеет устойчивый химический состав и относится 
к мусковиту с небольшим содержанием минала парагонита (в пределах 
14–16%). Из примесей в слюде отмечаются следы титана, марганца и хро-
ма. В целом, повышенное содержание кремнезема в мусковите позволяет 
относить слюду к фенгиту.

Хлорит образует скопления, размером до 5 мм, темно-зеленого цвета 
вокруг зерен амфибола, замещая последний частично и с краев. В шли-
фе хлорит резко плеохроирует от светло-желтого (по Np) до синеватого 
(по Ng). По результатам микрозондовых анализов (табл. 4.11.4, ан. 15-18) 
хлорит относится к железистому клинохлору. Кристаллохимический пе-
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ресчет показывает присутствие в клинохлоре минала шамозита (до 42%) 
и донбассита (до 7%).

Рисунок 4.11.6. Положение фигуративных точек амфиболов
из плагиогнейсов на диаграмме Si ф.ед. – Mg# [Leake et al., 1997]:

квадратами показаны амфиболы
 из обр. Янг 1/3852 м, кругами — из обр. Янг 1/4047 м

Таблица 4.11.4
Химический состав амфибола, эпидота, хлорита

и слюды из пробы Янг 1/3852 м

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O F Сумма
амфибол

1 41,61 0,27 14,73 0,02 19,44 0,64 7,11 10,65 1,78 0,44 0,24 96,92
2 40,96 0,33 15,56 0,01 20,77 0,62 6,34 10,27 1,76 0,46 0,22 97,28
3 41,18 0,26 14,77 – 20,15 0,36 6,64 10,31 1,91 0,41 0,25 96,24
4 41,71 0,29 15,06 0,04 19,65 0,31 6,97 10,32 1,96 0,43 0,26 97,00
5 41,70 0,54 14,61 – 19,58 0,34 7,56 9,68 2,03 0,53 0,20 96,77

эпидот
6 38,06 0,12 25,44 – 10,19 0,06 0,09 23,15 – – 0,11 97,22
7 37,90 0,11 25,36 0,05 10,63 0,05 0,09 23,31 0,03 – 0,10 97,63
8 38,08 0,17 25,93 0,07 9,44 0,13 0,07 23,58 0,01 – 0,10 97,57
9 37,96 0,14 25,45 0,08 10,09 0,04 0,10 23,26 – – 0,13 97,25

10 37,63 0,14 24,91 0,04 11,61 0,05 0,09 23,18 0,01 – 0,11 97,76
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Продолжение таблицы 4.11.4
№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O F Сумма

мусковит
11 46,70 0,45 32,37 0,04 3,54 0,06 1,31 – 1,05 9,33 0,11 94,96
12 46,83 0,40 32,41 0,06 3,63 0,02 1,22 – 0,91 9,44 0,11 95,03
13 46,68 0,39 32,19 0,02 3,60 – 1,13 – 0,93 9,25 0,14 94,34
14 46,53 0,39 33,06 0,01 3,48 – 1,14 – 1,06 9,25 0,13 95,06

хлорит
15 25,66 0,04 19,33 – 24,16 0,40 15,56 0,06 – – 0,22 85,42
16 26,31 0,05 19,56 0,05 24,64 0,31 15,40 0,08 – 0,01 0,22 86,63
17 25,97 0,01 19,36 0,01 23,79 0,33 15,70 0,05 – 0,02 0,24 85,48
18 26,10 0,07 19,82 0,06 23,30 0,38 15,73 0,05 0,01 0,04 0,18 85,73

Примечание: полужирным курсивом показано трехвалентное железо.

Рудные минералы в породе представлены титаномагнетитом и обыч-
ным магнетитом. Зерна имеют изометричный облик и не превышают 
2–3 мм. Интересно, что титаномагнетит часто содержит пластинчатые вы-
деления магнетита, а зерна самого магнетита не содержат никаких вклю-
чений. По данным микрозондового анализа титаномагнетит содержит 
до 13,1–16,9 мас.% TiO2, а обычный магнетит — не более 1,44 мас.% TiO2. 
Вполне вероятно, что титаномагнетит является реликтовым минералом 
и замещается обычным магнетитом.

Таблица 4.11.5
Химический состав полевых шпатов из пробы Янг 1/4047 м

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O Сумма
плагиоклаз

1 64,78 0,01 20,95 – 0,02 – – 3,01 10,26 0,13 99,16
2 64,83 – 20,79 0,06 0,04 – – 2,92 10,27 0,12 99,03
3 65,12 – 21,17 0,11 0,03 – – 2,87 10,42 0,10 99,82
4 63,05 – 22,18 0,07 0,08 – 0,01 4,74 9,18 0,11 99,42
5 62,75 – 22,23 – 0,09 0,04 – 4,47 8,54 1,02 99,14

калиевый полевой шпат
6 65,52 – 17,42 0,01 0,13 – – – 0,02 16,71 99,81
7 65,09 – 17,49 0,07 – 0,02 – – 0,41 16,00 99,08
8 65,11 – 17,72 0,05 0,13 0,07 0,05 0,01 0,04 16,49 99,67
9 65,40 0,01 17,80 0,05 0,25 – – 0,08 0,38 15,95 99,92

10 37,63 0,14 24,91 0,04 11,61 0,05 0,09 23,18 0,01 – 97,76

Апатит как акцессорный минерал слагает хорошо ограненные при-
зматические кристаллы, размером до 200–300 мкм в длину. Индивиды 
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прозрачные и бесцветные, каких-либо включений не содержат. По дан-
ным микрозондового анализа минерал относится к фторапатиту и содер-
жит в пределах 3,4–3,8 мас.% фтора. Из примесей в апатите отмечаются 
следы железа, марганца и хлора.

Проба Янг 1/4047 м. Белоснежный мелкозернистый плагиогнейс силь-
но тектонизированный с более выраженной полосчатостью. Порода харак-
теризуется скоплениями черной слюды (биотита) с хлоритом и обильной 
вкрапленностью клиноцоизита-эпидота (рис. 4.11.7). Гранат и мусковит 
в гнейсе уже не наблюдаются, амфибола практически нет.

 

Рисунок 4.11.7. Внешний вид плагиогнейса
из пробы Янг 1/4047 м под микроскопом:

 А — зерна эпидота (Ep) в кварц-плагиоклазовой матрице, 
без анализатора; Б — тоже самое, с анализатором; 

В — лейст биотита (Bi) в кварц-плагиоклазовом агрегате, 
без анализатора; Г — тоже самое, с анализатором
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Кварц с плагиоклазом являются главными породообразующими мине-
ралами, образуя мелкозернистый агрегат, слагающий основную матрицу 
породы. Размер зерен до 1–2 мм. Плагиоклаз по результатам микрозондо-
вых анализов (табл. 4.11.5, ан. 1–5) характеризуется небольшой вариаци-
ей химического состава, при этом все точки попадают в поле олигоклаза 
(An13-23). Иногда в краевой части зерен содержание калия резко возрастает 
от следов до 1,03 мас.% K2O. Из примесей содержит следы железа и хрома.

Калиевый полевой шпат встречается значительно реже кварца и пла-
гиоклаза, и установлен только в виде округлых и вытянутых включений, 
размером до 50 мкм, в плагиоклазе. По составу минерал довольно устой-
чивый (табл. 4.11.5, ан. 6–9) и содержит незначительные примеси натрия 
(Na2O до 0,4 мас.%) и кальция (CaO до 0,1 мас.%). Судя по всему, калие-
вый полевой шпат является микроклином. Из примесей содержит следы 
железа, марганца, магния и хрома.

Клиноцоизит с эпидотом образуют идиоморфные короткопризмати-
ческие зерна, светло-желтого или желтоватого цвета, размером до 1 мм. 
Минерал рассеян по всей матрице породы, прозрачный, содержит обиль-
ные включения кварца, реже рудного минерала. По данным микрозондо-
вых анализов (табл. 4.11.6) характеризуется небольшими вариациями со-
держаний железа и относится к сильножелезистому клиноцоизиту (табл. 
4.11.6, ан. 1–4) и слабожелезистому эпидоту (табл. 4.11.6, ан. 5). Интерес-
но, что к клиноцоизиту относится вся матрица зерен, а эпидотом сложе-
ны только каймы индивидов. Из примесей в минералах отмечаются сле-
ды титана, магния, марганца, хрома и щелочей.

Амфибол встречается крайне редко в этом образце плагиогнейса. Он 
обнаружен в виде изометричных и вытянутых включений в матрице зе-
рен клиноцоизита–эпидота, размером до 20–30 мкм. В шлифе имеет рез-
кий плеохроизм от коричневато-оливкового (по Np) до темно-оливкового 
(по Ng). По результатам микрозондового анализа (табл. 4.11.6, ан. 6–8) 
амфибол содержит до 2.5 мас.% щелочей и относится к магнезиальной и 
железистой разностям. На классификационной диаграмме [Leake et al., 
1997] две точки анализов (табл. 4.11.6, ан. 6–7) попадают в поле эденита, 
а одна точка (табл. 4.11.6, ан. 8) в поле ферроэденита (см. рис. 4.11.6). По-
следний анализ достаточно близок к амфиболам из вышележащего гнейса.

Биотит образует уплощенные скопления, размером до 0,5–1 см, и от-
дельные мелкие лейсты, которые ориентированы вдоль гнейсовидности 
породы (рис. 4.11.7). Цвет — черный, местами темно-зеленый за счет раз-
вития хлорита. В шлифе имеет резкий плеохроизм от светло-желтого (по 
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Np) до коричневато-оливкового (по Ng). Имеет устойчивый химический 
состав (табл. 4.11.6, ан. 9–13) и относится к железистому флогопиту с не-
значительным содержанием минала аспидолита (не более 2%). Из суще-
ственных примесей в слюде отмечается титан (TiO2 до 2,3 мас.%), а также 
следы марганца и хрома. Лейсты и скопления флогопита постоянно кор-
родированы темно-зеленым агрегатом хлорита, который по составу отно-
сится к железистому клинохлору.

Таблица 4.11.6
Химический состав амфибола, эпидота и биотита

из образца Янг 1/4047 м

№ SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O F Сумма
клиноцоизит-эпидот

1 38,23 0,15 26,67 0,05 8,01 0,03 0,09 23,75 0,01 – 0,11 97,09
2 38,35 0,14 27,05 0,03 7,84 0,05 0,07 23,91 – – 0,08 97,53
3 38,00 0,11 26,37 0,02 8,57 0,09 0,13 23,65 0,01 – 0,12 97,07
4 38,26 0,17 27,22 – 7,29 0,05 0,10 24,00 – – 0,11 97,18
5 37,90 0,10 24,72 – 10,54 0,17 0,06 23,34 0,02 – 0,10 96,96

амфибол
6 44,36 0,28 14,29 0,03 10,50 0,15 12,53 11,05 2,37 0,16 0,41 96,13
7 45,15 0,27 14,04 0,01 10,78 0,16 12,59 10,98 2,30 0,15 0,36 96,78
8 42,35 0,25 11,14 0,04 19,52 0,28 8,90 11,52 1,41 0,40 0,29 96,09

биотит
9 37,67 1,16 15,38 – 16,00 0,10 14,30 – 0,13 9,00 0,52 94,25

10 37,86 1,14 15,30 – 15,28 0,14 14,68 – 0,12 9,06 0,58 94,16
11 37,84 1,09 15,09 – 15,86 0,14 14,82 – 0,12 9,06 0,57 94,61
12 37,85 1,26 14,32 0,03 18,78 0,17 13,32 – 0,14 8,97 0,59 95,41
13 36,88 2,26 14,55 0,02 19,10 0,18 12,34 – 0,12 9,01 0,44 94,88

Примечание: полужирным курсивом показано трехвалентное железо.

Рудные минералы в породе представлены магнетитом и рутилом. Зерна 
имеют изометричный и удлиненный облик и не превышают 50 мкм. Ин-
тересно, что оба минерала не тяготеют к друг другу, а зерна рутила зача-
стую более крупные, чем индивиды магнетита. По микрозондовым дан-
ным рутил содержит до 1,8 мас.% Fe2O3, а магнетит полностью очищен 
от примесей.

Таким образом, изучение минералогии гнейсов Янгиюганской пло-
щади показало, что они достаточно сильно отличаются друг от друга, 
но при этом формировались по кислому субстрату. В образце Янг 1/3852 м 
установлены кварц, плагиоклаз (олигоклаз), слюда (мусковит), амфи-
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бол (ферроэденит-ферропаргасит), эпидот, гранат (альмандин-гроссуля-
рового ряда), хлорит (клинохлор), калишпат (микроклин), магнетит, ти-
таномагнетит и фторапатит. В образце Янг 1/4047 м установлены кварц, 
плагиоклаз (олигоклаз), слюда (флогопит), клиноцоизит-эпидот, хло-
рит (клинохлор), калишпат (микроклин), амфибол (эденит-ферроэденит), 
магнетит и рутил. Так, вышезалегающие породы характеризуются при-
сутствием обильного амфибола (в основном ферроэденита) и граната, при 
этом нижние плагиогнейсы совсем не содержат гранат и только незначи-
тельные включения амфибола (эденита и ферроэденита). Слюдистые ми-
нералы тоже отличаются — в парагенезисе с гранатом, эпидотом и амфи-
болом отмечается мусковит, а с клиноцоизитом — железистый флогопит. 

В целом, можно сказать, что вышележащие гнейсы почти не претерпе-
ли каких-либо вторичных изменений, и наоборот, нижележащие породы 
подверглись достаточно сильным вторичным изменениям в процессе рас-
сланцевания и деформаций вплоть до образования тонкозернистых мило-
нитов. То есть, по всей видимости, нижележащие рассланцованные гней-
сы исходно были такими же, как и вышележащие породы, но претерпели 
динамометаморфизм, в результате чего изменился их минеральный па-
рагенезис.

Расчет температуры образования гнейса мы сделали только для об-
разца с гранатом, т. к. именно в этой породе существуют парагенетиче-
ские пары гранат-мусковит и плагиоклаз-мусковит. Пара гранат-мусковит 
[Green, Hellman, 1982] показывает рост температуры от центра к краю аль-
мандина (от 640–665ºС до 695–725ºС), а пара плагиоклаз-мусковит [Green, 
Usdansky, 1986] дает около 575ºС. Давление по разным амфиболовым ге-
обарометрам [Hollister et al., 1987; Schmidt, 1992] приблизительно оцени-
вается до 9–10 кбар. Присутствие реакционного хлорита вокруг зерен ам-
фибола и флогопита говорит о последующем незначительном диафторезе.

Химический и микроэлементный состав гнейсов из Янгиюганской па-
раметрической скважины № 1 приведен в таблице 4.11.7. По данным хи-
мических анализов обе пробы по содержанию петрогенных компонентов 
очень похожи друг на друга и ложатся в поле нормальных пород — трон-
дьемитов (или лейкократовых плагиогранитов), вблизи с полем субще-
лочных пород. Вполне вероятно, что именно трондьемиты и послужили 
субстратом для формирования плагиогнейсов в условиях амфиболитовой 
фации метаморфизма.

На геохимическом уровне породы несколько отличаются друг от друга. 
Так, плагиогнейс с глубины 3852 м характеризуется большими концен-



187

трациями Li, Ti, Ni, Mn, Sr и меньшими — РЗЭ, Zr, Y, чем образец с глу-
бины 4047 м. Распределение РЗЭ в породах также отличается, от полого-
го нарастания к ЛРЗЭ (La/Yb = 2,91) с отсутствием каких-либо аномалий 
для пробы с глубины 3852 м и более крутого нарастания к ЛРЗЭ (La/Yb = 
3,57) с отчетливой негативной европиевой аномалией для пробы с глуби-
ны 4047 м. 

Таблица 4.11.7
Химический и микроэлементный состав гнейсов

из Янгиюганской скважины

Гл., м 3852 4047 Гл., м 3852 4047 Гл., м 3852 4047
SiO2 72,91 74,81 La 2,97 9,39 Ag 0,05 0,06
TiO2 0,17 0,10 Ce 6,36 20,18 Mo 0,02 0,06
Al2O3 13,06 13,06 Pr 0,83 2,82 Sn 0,03 0,37
Cr2O3 0,05 0,09 Nd 3,74 12,64 Sb 0,09 0,01
Fe2O3 0,40 0,40 Sm 1,02 3,22 Cs 0,54 0,15
FeO 2,37 0,59 Eu 0,40 0,29 Ba 68,67 62,74
MnO 0,05 0,01 Gd 1,18 3,06 Mn 333,20 58,15
MgO 0,40 0,40 Tb 0,19 0,48 Rb 9,19 7,98
CaO 2,89 2,91 Dy 1,33 3,36 Sr 210,59 143,31
Na2O 7,19 7,19 Ho 0,31 0,77 Y 10,03 24,49
K2O 0,32 0,27 Er 0,97 2,52 Nb 2,74 3,60
P2O5 0,04 0,04 Tm 0,16 0,39 Zr 5,77 41,14

П. п. п. 0,40 0,40 Yb 1,02 2,63 Hf 0,18 0,91
Сумма 100,25 100,27 Lu 0,17 0,42 Ta 0,16 0,24

Li 2,59 0,66 Co 2,79 1,12 W 0,16 0,18
Be 0,77 0,74 Ni 17,38 5,74 Tl 1,47 2,07
Sc 7,94 4,62 Cu 3,34 1,21 Pb 0,87 1,94
Ti 1022,05 328,40 Zn 6,84 0,23 Bi 0,01 0,03
V 7,22 3,20 Ga 10,53 10,51 Th 0,53 2,08
Cr 0,47 0,61 Ge 1,19 1,41 U 0,27 0,87

На петрогенетических дискриминационных диаграммах породы пока-
зывают абсолютную идентичность и попадают в одни и те же поля. Так, 
на известных диаграммах [Pearce et al., 1984] плагиогнейсы ложатся 
в поле гранитов вулканических дуг, т. е. островодужных гранитов. На ди-
аграммах [Maniar, Piccoli, 1989] породы попадают в поле океанических 
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плагиогранитов, в первую очередь благодаря крайне низкому содержа-
нию калия, но, как известно, калий достаточно легко перераспределяется 
при метаморфических процессах (кроме того, в этих плагиогнейсах при-
сутствует калиевый полевой шпат). На дискриминационных диаграммах 
[Whalen et al., 1987] плагиогнейсы попадают в поле нефракционирован-
ных гранитов М-, I- и S-типов и резко отличаются от гранитов А-типа. При 
этом на диаграмме FeO*/(FeO*+MgO) – SiO2 [Frost et al., 2001] изученные 
нами породы ложатся в поле гранитов I-типа.

Изотопно-возрастные характеристики плагиогнейсов

U-Pb-система. Проба Янг 1/3852. Возраст основного геологического 
события составляет 566 ± 3 млн лет (по кластеру из 6 конкордантных зна-
чений, см. табл. 4.11.8, рис. 4.11.8). С учетом вышеприведенных данных 
по минералогии и геохимии породы, мы можем предполагать, что с наи-
большей вероятностью это возраст магматической кристаллизации пла-
гиогранитов. Хотя необходимо подчеркнуть, что цирконы несут призна-
ки сильной вторичной перекристаллизации, приводящей к растворению 
и переотложению матрицы цирконов, резорбции, выносу урана и, в за-
вершающей стадии, формированию специфических новообразованных не-
зональных кайм с крайне низким содержанием урана (десятки г/т). Воз-
раст последнего процесса приблизительно оценивается в 320-340 млн лет. 

Таблица 4.11.8
U–Pb возраст цирконов из плагиогнейса,

проба Янг 1/3852

Точка
отбора

Содержание Возраст,
млн лет

Д,
%

Изотопные отношения**, ±%
% г/т

206Pbc
206Pb* U Th 206Pb/238U 207Pb*/235U 206Pb*/238U 207Pb*/206Pb*

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
1.1 0,13 98,3 1247 284 565±4 -9 0,727±1,8 0,0916±0,8 0,0576±1,6
1.2 2,28 2,4 52 2 329±9 н.о. 0,313±27 0,0524±2,7 0,043±26
2.1 н.п.о 126,0 1589 355 570±4 4 0,761±1,3 0,0925±0,7 0,0596±1,1
2.2 н.п.о 0,2 5 1 379±24 н.о. 0,880±15 0,0606±6,4 0,105±14
3.1 0,23 95,8 1492 56 464±3 6 0,586±2,2 0,0746±0,7 0,0570±2,1
4.1 0,14 98,7 1408 55 505±4 -7 0,633±1,6 0,0814±0,7 0,0564±1,5
5.1 0,04 233,0 2839 851 587±4 -6 0,771±1,0 0,0954±0,7 0,0586±0,7
6.1 0,14 39,0 444 66 627±5 0 0,853±2,1 0,1021±0,9 0,0606±1,9
7.1 н.п.о 94,1 1170 248 578±4 4 0,744±1,6 0,0937±0,8 0,0599±1,4
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Продолжение таблицы 4.11.8
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

7.2 0,53 11,1 185 н.п.о 444±5 -35 0,498±5,7 0,0696±1,2 0,0519±5,6
8.1 0,25 50,7 695 114 524±4 -10 0,660±2,5 0,0847±0,9 0,0565±2,3
8.2 н.п.о 151,0 1934 394 562±4 3 0,744±10 0,0910±0,7 0,0593±0,7
9.1 0,14 69,8 888 149 564±4 3 0,749±1,8 0,0914±0,8 0,0594±1,7
9.2 0,08 160,0 2157 390 532±4 5 0,698±1,4 0,0861±0,7 0,0588±1,2

10.1 0,23 76,0 1354 24 407±3 3 0,496±2,9 0,0652±0,8 0,0552±2,8
11.1 0,06 179,0 2436 551 530±4 6 0,694±1,2 0,0856±0,7 0,0588±0,9
11.2 4,01 1,4 26 н.п.о 389±15 н.о. 0,430±41 0,0623±4,1 0,0500±41
12.1 0,02 162,0 2032 688 572±4 2 0,760±1,1 0,0927±0,7 0,0594±0,8
13.1 0,12 98,6 1502 83 474±3 13 0,612±1,6 0,0763±0,7 0,0582±1,4
13.2 0,14 52,6 672 58 561±5 -4 0,730±2,0 0,0910±0,8 0,0582±1,9

Примечания: Pbc — обыкновенный свинец, Pb* — радиогенный свинец; погрешности ка-
либровки относительно стандартов в пробах — 0,42 и 0,35%; соответственно; ** — поправка 
на нерадиогенный свинец по измеренному 204Pb; Ошибки возраста приведены на уровне 1σ, 
а изотопных отношений на уровне 2σ. Д — степень дискордантности = [100× (206Pb/238U)воз-
раст/(207Pb/206Pb)возраст]; н.п.о. — ниже пределов определения; н.о. — не определялось. Диа-
метр пятна отбора 25 мкм, глубина 2 мкм. Анализы цирконов выполнены в ЦИИ ВСЕГЕИ.

Рисунок 4.11.8. График с конкордией для цирконов
из плагиогнейса (обр. Янг1/3852 м)

 Проба Янг 1/4047. Популяция призматических цирконов сильно из-
менена вторичными процессами. Часто первичные кристаллографические 
формы не сохраняются. Наблюдаются ноздреватые зоны, химическая кор-
розия и переотложение исходного вещества. Наиболее поздние фазы пред-
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ставлены каймами обрастания, они же залечивают трещины в цирконах. 
Возраст главного геологического события определен в 486 ± 4 млн лет (см. 
табл. 4.11.9), по конкордантному кластеру из 7 датировок (см. рис. 4.11.9). 
Наиболее поздним является возраст малоурановых фаз обрастания цир-
конов, который определен как 301 ± 6 млн лет. Остальные датировки, ско-
рее всего, являются промежуточными (смесь исходных и вторичных фаз 
в различных пропорциях). Выявлен один домен (ядро обрастания) с воз-
растом около 560 млн лет. 

Рисунок 4.11.9. График с конкордией для цирконов
 из плагиогнейса (обр. Янг1/4047 м)

Таблица 4.11.9
U–Pb возраст цирконов из плагиогнейсов, проба Янг 1/4047

Точка
отбора

Содержание Возраст,
млн лет

Д,
%

Изотопные отношения**, ±%
% г/т

206Pbc
206Pb* U Th 206Pb/238U 207Pb*/235U 206Pb*/238U 207Pb*/206Pb*

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
1.1 н.п.о 6,1 104 7 422±8 1 0,516±5,4 0,0676±1,9 0,0553±5
1.2 н.п.о 13,6 228 12 432±7 -5 0,525±4,2 0,0693±1,7 0,0549±3,9
2.1 0,11 118,0 1766 125 482±4 3 0,611±1,6 0,0776±0,9 0,0571±1,4
3.1 0,15 118,0 2883 693 301±3 -3 0,343±1,7 0,0477±1,1 0,0522±1,3
4.1 н.п.о 603,0 7818 4073 555±5 -4 0,719±1,1 0,0898±0,9 0,0580±0,5
5.1 н.п.о 205,0 3013 111 491±4 7 0,631±1,2 0,0791±0,8 0,0579±0,9
6.1 0,04 145,0 2181 301 479±4 8 0,614±1,2 0,0771±0,8 0,0577±0,9
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Продолжение таблицы 4.11.9
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

7.1 н.п.о 1,7 41 1 302±9 41 0,366±9,6 0,0480±3 0,0553±9,1
8.1 0,06 226,0 3349 99 487±4 -3 0,611±1,3 0,0784±0,9 0,0565±0,9
9.1 0,07 189,0 2794 176 489±4 8 0,631±1,2 0,0788±0,8 0,0580±1

10.1 0,05 187,0 2800 975 482±4 6 0,614±1,3 0,0776±0,8 0,0575±1
11.1 0,54 138,0 2493 142 402±4 15 0,498±2,5 0,0643±0,9 0,0562±2,3
11.2 н.п.о 1,0 18 2 414±18 3 0,506±8,8 0,0663±4,4 0,0553±7,6
12.1 0,09 175,0 2568 450 491±5 6 0,631±1,6 0,0792±0,9 0,0578±1,2
13.1 0,23 166,0 2694 76 445±4 1 0,551±2 0,0715±0,8 0,0559±1,8

Sm-Nd-система. Измерения изотопных концентраций Sm, Nd, Rb, Sr 
пробы Янг 1/3852 и минералов из нее проводились в Геологическом инсти-
туте КНЦ РАН на 7-канальном твердофазном масс-спектрометре Finnigan-
MAT 262 (RPQ) под руководством Т. Б. Баяновой. Измерения изотопного 
состава и концентраций Sm и Nd (см. табл. 4.11.10) проводились в стати-
ческом двухленточном режиме с использованием рениевых и танталовых 
лент. Среднее значение отношения 143Nd/144Nd в стандарте La Jolla за пе-
риод измерений составило 0,511833 ± 15 (N=15). Ошибка в 147Sm/144Nd от-
ношениях составляет 0,3% (2σ) — среднее значение из 7 измерений в стан-
дарте BCR. 

Таблица 4.11.10
Изотопные Sm-Nd данные для плагиогнейсов

Янгиюганской скважины

Пробы Содержание, г/т Изотопные
отношения

Sm Nd 147Sm/144Nd 143Nd/144Nd
вал 1,178 4,42 0,1611 0,513125±28
плагиоклаз 0,441 1,597 0,1668 0,513101±21
амфибол 3,16 17,09 0,1117 0,512854±16
гранат 0,190 0,956 0,1203 0,513396±84
магнетит 2,62 10,52 0,1504 0,513038±12

Погрешность измерения изотопного состава Nd в индивидуальном 
анализе не превышала 0,006%, за исключением монофракции граната, 
в которой низкие концентрации элементов увеличили ошибку до 0,017%. 
Внутри лабораторное «холостое» загрязнение по Nd равно 0,3 нг и по Sm 
равно 0,06 нг. Точность определения концентраций Sm и Nd ± 0,5%. Изо-
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топные отношения были нормализованы по отношению 146Nd/144Nd = 0,7219, 
а затем пересчитаны на принятое отношение 143Nd/144Nd в стандарте La 
Jolla = 0,511860. В целом, методика измерения изотопного состава Sm и Nd 
приведена в работе [Баянова, 2004]. Полученные результаты не позволи-
ли построить изохрону для всех монофракций и вала породы. Построена 
Sm-Nd изохрона по монофракциям амфибола, плагиоклаза и магнетита с 
возрастом 691 ± 58 млн лет (см. рис. 4.11.10); пробы вала и граната не рас-
полагаются на этой прямой.

Рисунок 4.11.10. Изотопная Sm-Nd изохрона
для монофракций минералов 

из пробы плагиогнейса Янг 1/3852

Rb-Sr система. Методика измерения изотопного состава Rb и Sr при-
ведена в работе [Баянова, 2004]. Результаты анализа этих элементов при-
ведены в табл. 4.11.11 и рис. 4.11.11. По всей видимости, полученная Rb-Sr 
изохрона с возрастом 292 ± 23 млн лет для этих же плагиогнейсов зафик-
сировала наиболее поздние тектоно-термальные события.

U–Pb методом по цирконам в плагиогнейсах Янгиюганской скважины 
был определен [Иванов и др., 2014 и др.] возраст двух основных эпизодов 
геологической истории формирования кристаллического сиалического 
фундамента северо-западной части Западно-Сибирского нефтегазоносно-
го мегабассейна. С учетом данных по вещественному составу плагиогней-
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сов, с наибольшей вероятностью они могут быть интерпретированы как: 
     1. Магматическое внедрение плагиогранитов в позднем венде (566 млн 
лет). 

2. Их метаморфизм и превращение в плагиогнейсы в раннем ордови-
ке (486 млн лет).

Таблица 4.11.11
Изотопные Rb–Sr данные для плагиогнейсов

Янгиюганской скважины

 
Пробы содержание, г/т изотопные отношения ISr(T) εSr(T)

Rb Sr 87Rb/86Sr 87Sr/86Sr ±Δ
вал 7,27 230,9 0,088833 0,70621 16 0,70584 24,11
плагиоклаз 4,12 211,8 0,054883 0,70502 14 0,70479 9,21
эпидот 4,11 1420,2 0,008165 0,70543 15 0,70540 17,79
слюда 188,2 187,4 2,822444 0,71708 15 0,70535 17,17

Рисунок 4.11.11. Изотопная Rb-Sr изохрона для валового состава
и монофракций минералов из пробы плагиогнейса Янг 1/3852

Было также установлено [Бочкарев и др., 2013; Иванов и др., 2014] про-
явление мощных флюидно–метасоматических процессов переработки по-
род в каменноугольное время (300–340 млн лет).
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Самарий-неодимовая изохрона 691 ± 58 млн лет, хотя численно и не со-
впадает с цирконовой датировкой 566 млн лет, но указывает на неопроте-
розойский возраст исходного вещества плагиогнейсов. Имеющихся данных 
пока недостаточно для однозначных выводов и мы можем лишь предпола-
гать, что датировку в 691 ± 58 млн лет можно интерпретировать, как воз-
раст вещества (например, кластического материала песчаников) из кото-
рого в определенный момент (566 млн лет) выплавились плагиограниты.

Rb-Sr система тех же гнейсов очевидно зафиксировала наиболее позд-
ние тектоно-термальные события; а полученный возраст 292 ± 23 млн лет 
достаточно хорошо коррелируется с датировками 300–340 млн лет по цир-
конам. На Урале в это время (карбон) происходила коллизионная стадия 
развития земной коры [Иванов, 2001 и др.], таким образом, по всей види-
мости, с коллизией и следует связывать наиболее молодые из выявленных 
датировок плагиогнейсов Янгиюганской скважины.

Отметим, что на Северном Урале [Петров и др., 2013 и др.] и, особен-
но, на Приполярном Урале [Кузнецов и др., 2006 и др.] достаточно широ-
ко развиты позднедокембрийские гранитоидные и метаморфические ком-
плексы (зачастую претерпевшие и палеозойский метаморфизм [Иванов, 
2001 и др.]) с которыми, с определенной долей условности, возможно со-
поставление исследованных пород.
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Глава 5. СТРУКТУРА ЗЕМНОЙ КОРЫ 
ЯМАЛО-КАРСКОГО РАЙОНА ПО ДАННЫМ

БУРЕНИЯ И СЕЙСМИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИЙ

Результаты интерпретации сейсмического 
профилирования ОГТ МОВ

Как было показано в гл. 2, структура верхней части земной коры 
Ямальского района достаточно хорошо изучена благодаря планомерно-
му сейсмическому профилированию по ортогональной сети (рис. 5.1), что 
позволило выявить большую часть антиклинальных структур, контро-
лирующих размещение крупных месторождений нефти, газоконденсата 
и газа. На востоке Ямальский район граничит с Гыдано-Енисейским рай-
оном, на западе — с Карской впадиной. 

Рисунок 5.1. Схема изученности полуострова Ямал
и прилегающих территорий [Брехунцов и др., 2020]:
сейсмические профили — линии, глубокие скважины — точки,

желтые поля — месторождения
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В структуре всех трех районов выделяются складчатый фундамент 
и полого залегающий чехол. Чехол характеризуется рядом отражающих 
горизонтов, имеющих в Ямало-Карском районе устойчивые индексы. Во 
временном поле Ямало-Карского района выделяется девять основных от-
ражающих горизонтов. Вверх по разрезу они приурочены к следующим 
стратиграфическим (рис. 5.2, 5.3) границам (пунктирная линия ограни-
чивает развитие палеозойских чехольных комплексов Гыданского полуо-
строва [Брехунцов и др., 2020]):

1)	 А — подошва мезозойско-кайнозойского чехла;
2)	 1а — кровля тампейской серии триаса;
3)	 Т4 — китербютская свита (аналог тогурской пачки) тоарского яру-

са нижней юры; 
4)	 Т1 — кровля малышевского горизонта батского яруса средней юры;
5)	 Б — кровля баженовского горизонта берриасского яруса нижнего 

мела;
6)	 М — нейтинская глинистая пачка нижнеаптского подъяруса ниж-

него мела; 

Рисунок 5.2. Сейсмогеологическая модель строения чехла и фундамента 
центральной части полуострова Ямал и севера полуострова Гыданский

вдоль регионального cейсмического профиля 53
(Монастырев Б. В., Бочкарев В. С., Базаев А. И., Кощеев А. Г.). 
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Рисунок 5.3. Стратифицированные сейсмогеологические разрезы
вдоль региональных сейсмических профилей

северо-западного (а) и юго-восточного (б) простирания
через Ямал [Брехунцов и др., 2020]



198

7)	 М1 — кровля танопчинской свиты аптского яруса нижнего мела; 
     8)	 Г — кровля марресалинской свиты сеноманского яруса верхнего 
мела;

9)	 С (С3) — кровля нижне-березовской подсвиты коньяк-сантонского 
возраста верхнего мела.

Фундамент Ямальского района, погружающийся к северу, делится 
на две почти равные части: юго-западную и северо-восточную. Глубина 
фундамента в юго-западной части относительно полого меняется от пер-
вых сотен метров на юге до 4000 м на севере (рис. 5.4). 

Эта часть фундамента изучена бурением и представлена докембрий-
скими (?) метаморфическими сланцами и в основном — терригенно-кар-
бонатной толщей с возрастом от ордовика до перми, охарактеризованной 
органическими остатками. Породы интенсивно дислоцированы (углы па-
дения слоистости от 40 до 90°), рисунок отражений на сейсмических про-
филях хаотичный; молассоидный (полимиктовый) характер терригенных 
пермских отложений, присутствие в разрезе вулканитов (преимуществен-
но базальтоидов), габбро и гранитов, датированных пермью (см. выше) по-
зволяет отнести эту часть фундамента к уралидам, на непосредственном 
продолжении которых разрезы фундамента Южного Ямала находятся. 
    Северо-восточная часть складчатого фундамента полуострова значи-
тельно более погружена (от 4000 до 8000 км) (рис. 5.4), и не охарактери-
зована бурением, поэтому о его возрасте мы можем судить только по кос-
венным данным. Как будет показано ниже, данные ГСЗ свидетельствуют 
о значительной разнице в геофизических характеристиках коры и литос-
феры двух частей полуострова, что ставит под сомнение предположение, 
что весь складчатый фундамент Ямала сложен уралидами. Чтобы попы-
таться прояснить этот вопрос, обратимся к данным по строению чехла 
и фундамента смежного с Ямалом с востока Гыданско-Енисейского района. 

В отличие от Ямало-Карского района, в Гыданско-Енисейском районе 
под покровом практически горизонтальных мезозойско-кайнозойских от-
ложений находятся полого залегающие палеозойские отложения, и таким 
образом, платформенный чехольный комплекс состоит из двух компонен-
тов: мезо-кайнозойского и палеозойского, между которыми наблюдаются 
заметные угловые несогласия (рис. 5.2, 5.5) (интерпретация по [Брехунцов 
и др., 2020]). Расположенный ниже кристаллический фундамент отлича-
ется хаотическим характером отражений и может быть отнесен вероятнее 
всего к байкалидам или тиманидам (но не к уралидами или алтаидам). 
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Профиль находится в непосредственной близости от Ямала (их разделя-
ет только Обская губа).

Рисунок 5.4. Структурная карта по подошве
мезозойско-кайнозойского чехла полуострова Ямал

[Брехунцов и др., 2020]
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На том же 53-м профиле, продленном на Ямал, палеозойский чехол 
прослеживается под Обской губой на Ямал, и по мнению авторов, интер-
претировавших профиль, палеозойские чехольные комплексы просле-
живаются в глубину полуострова Ямал. Действительно, на профиле 113 
на севере Ямала (рис. 5.3а) под мезозойскими отложениями наблюдается 
довольно большой участок, который можно интерпретировать как фраг-
мент палеозойского чехла.

Таким образом, отнесение фундамента северной части фундамента 
Ямала к уралидам довольно сомнительно. Скорее всего, это тиманиды 
или байкалиды, хотя полной уверенности в этом нет.

Рисунок 5.5. Сжатый в несколько раз по горизонтали
сейсмический профиль 53 (по Б. И. Монастыреву и др.)
через северную оконечность Гыданского полуострова

[Брехунцов и др., 2020]
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Триасовые отложения, находящиеся между юрско-кайнозойским 
чехлом и складчатым фундаментом (между отражающими горизонтами 
А и Ia), представлены терригенными толщами и базальтами (аналоги че-
лябинской и туринской серий юга Приуралья). В главе «Стратиграфия» 
указано, что на Ямале вскрыта бурением лишь небольшая часть разре-
за триаса — тиутейская серия на Восточно-Бованенковской площади, ви-
димой мощностью 119 м. В основном же триасовые отложения выделяют 
по геофизическим данным, используя аналогии с разрезом сверхглубо-
кой скважины СГ-6 Тюменская и предлагая различные варианты струк-
турных трактовок. Несмотря на то, что параллельно восточному побере-
жью полуострова проходит гигантский Колтогорско-Уренгойский грабен, 
сам Ямал затронут рифтогенезом в значительно меньшей степени, и лишь 
в северной его части триасовые отложения, судя по данным сейсмопро-
филирования, достигают заметной мощности (рис. 5.3, профили 57 и 113) 
и, возможно, связаны с грабенами.

Строение земной коры Ямала по данным ГСЗ

Анализ глубинных сейсмических профилей, пересекающих северную 
часть Западно-Сибирской впадины [Cherepanova et al., 2013] сопровожда-
ется тектонической схемой, согласно которой граница между байкалида-
ми (тиманидами?) краевой части Сибирской платформы и герцинскими 
(правильнее – уральскими или алтайскими) структурами фундамента 
центральной части впадины имеет северо-западное простирание и раз-
деляет фундамент полуострова Ямал на две приблизительно равные ча-
сти: северо-восточную (СВ) докембрийскую, и юго-западную (ЮЗ) палео-
зойскую. Как уже отмечалось выше, по геофизическим характеристикам 
эти части заметно отличаются. Анализ глубинных сейсмических профи-
лей, пересекающих северную часть Западно-Сибирской впадины, включая 
Ямал [Cherepanova et al., 2013], сопровождается тектонической схемой, со-
гласно которой граница (глубинный разлом?) между байкалидами краевой 
части Сибирской платформы и герцинскими (правильнее — уральскими 
или алтайскими) структурами фундамента центральной части впадины 
имеет северо-западное простирание (рис. 5.6). Глубинный разлом разде-
ляет фундамент полуострова Ямал на северо-восточную (докембрийскую) 
и юго-западную (палеозойскую) приблизительно равные части. По геофи-
зическим характеристикам эти части, разделенные разломом, имеют сле-
дующие особенности (рис. 5.7–5.9):
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1)	 мощность кристаллического фундамента на северо-востоке — 31–
28 км, на юго-западе —  35–43 км;

2)	 мощность осадочного чехла на северо-востоке — 7–11 км, на юго-за-
паде — 1–5 км;

3)	 средняя скорость Vp в коре на северо-востоке — 5–5,6 км/c, на юго-за-
паде — 5,6–6,2 км/c;

4)	 средняя скорость Vp в фундаменте на северо-востоке — 6,6–6,7; 
на юго-западе — 6,7–6,8 км/c;

5)	 средняя скорость Vp в мантии на северо-востоке — 8–8,1 км/с, 
на юго-западе — 8,1–8,3 км/с.

Рисунок 5.6. Тектоническая карта Сибири
(взято из работы [Cherepanova et al., 2013])
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Рисунок 5.7. Мощность осадков и кристаллического фундамента, км
(взято из работы [Cherepanova et al., 2013])

 Рисунок 5.8. Глубина до МОХО, км и средняя скорость в коре
(взято из работы [Cherepanova et al., 2013])
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Рисунок 5.9. Средняя скорость продольных волн в фундаменте, км/c
(взято из работы [Cherepanova et al., 2013]).

Эти и другие характеристики говорят о существенной разнице в глу-
бинном строении юго-западной и северо-восточной частей полуострова 
Ямал и о наличии здесь границы северо-западного простирания. В оса-
дочном мезокайнозойском чехле эта граница подчеркивается наличием 
Нурминского мегавала — наиболее богатой углеводородами крупной по-
ложительной структуры, простирающейся от Новопортовской площади 
на юго-востоке до Харасавэйской — на северо-западе.
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Глава 6. УРАЛИДЫ
УРАЛО-ПАЙХОЙСКО-НОВОЗЕМЕЛЬСКОЙ 

СКЛАДЧАТОЙ СИСТЕМЫ
И ИХ СТРУКТУРНЫЕ СВЯЗИ

Наименее изученной частью складчатого пояса уралид является фун-
дамент Западно-Сибирского нефтегазоносного мегабассейна в его севе-
ро-западной части – расположенной на восточном фланге Полярного Ура-
ла. Совместное рассмотрение здесь обнаженной и скрытой частей этой 
складчатой области (включая фундамент Ямала) может принести поль-
зу для создания цельного образа строения северного окончания уралид 
и их соотношения со смежными структурами как на западе, так и на вос-
токе. Углубление знаний о строении фундамента Западно-Сибирской пли-
ты может принести пользу для поисков углеводородов. Кроме того, после 
опубликования подробного описания тектоники Урала, в том числе Ураль-
ского Севера [Пучков, 2010], прошло 10 лет; представления о тектонике 
Урала уже требуют некоторого обновления [Пучков, Иванов, 2020]. Еще 
больше времени прошло с момента публикации фундаментальной моно-
графии сотрудников ГИН РАН, посвященной тектонике именно Полярного 
Урала [Тектоническая…, 2001]. Ранее нами вопросы геологии зоны сочле-
нения Уральского складчатого пояса и Западно-Сибирской плиты обсуж-
дались на материалах Приполярного  и других сегментов Урала [Иванов 
и др., 2003, 2005 и др.].

Структурная характеристика
Приполярного и Полярного Урала

В соответствии с важнейшими стадиями развития, в структуре Урала 
и Приуралья можно различить  шесть этажей:

1)	 Архейско-раннепротерозойский Волго-Уральский, примерно отве-
чающий по возрасту (но не по природе) беломоридам и карелидам;

2)	 Позднепротерозойский (рифейско-вендский), развитие которого за-
кончилось тиманской складчатостью в конце венда;

3)	 Палеозойско-раннемезозойский, с двумя подэтажами: Палеозо-
йским, отвечающим собственно уралидам, и Раннемезозойским, разви-
тие которого началось подъемом суперплюма, трапповым магматизмом 
и формированием рифтовой системы, а закончилось древнекиммерийской 
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складчатостью, нарастившей уралиды за счет Пай-Хоя и Новой Земли; 
     5)	 Позднемезозойско-раннеплиоценовый, платформенный;

6)	 Позднеплиоцен-четвертичный, нео-орогенический. 
Каждый из этих этажей резко отличается по своей геодинамике, ве-

щественному наполнению и истории от других, и характеризуется сво-
им структурным планом. При этом о структурных планах и геодинами-
ческих особенностях первых двух этажей, интенсивно переработанных 
в северных областях Урала и Приуралья позднейшими деформациями, 
мы можем судить с разной степенью вероятности по их реликтам и по осо-
бенностям петрографо-геохимических характеристик слагающих их веще-
ственных комплексов. Лишь третий складчатый комплекс, отвечающий 
уралидам, обладает четким структурным рисунком, практически не иска-
женным (за некоторыми исключениями) последующими деформациями. 
Поэтому структурное районирование Урала основано на выделении тек-
тонических зон уралид, играющих роль референсной системы при описа-
нии всех иных структур, более ранних и более поздних. Наиболее полно 
схема структурной зональности разработана для Южного Урала. Однако 
не все структурные зоны, выделяемые на юге, прослеживаются на север. 
Половина или даже больше площади Урала на севере перекрыта мезозо-
йскими и кайнозойскими отложениями довольно большой мощности (до 
8 км), и изучение складчатого фундамента здесь возможно только по ред-
кой сети скважин и с помощью геофизики.

На севере Урала, в обнаженной его части, на поверхности выделяются:
1)	 Предуральский краевой прогиб, заполненный флишем и молассой 

пермского возраста;
2)	 Западноуральская зона складчатости, сложенная мелководными 

и глубоководными отложениями окраины палеозойского континента;
3)	 Центрально-Уральская зона, в которой обнажены более древние 

комплексы первых двух, протерозойских этажей;
4)	 Тагильская (или Тагильско-Щучьинская) в которой обнажаются 

комплексы дна палеозойского Палеоуральского океана и развившихся 
в нем островных дуг, преобразованные в результате позднепалеозойской 
коллизии. Эта зона обнажена лишь наполовину: ее восточная граница 
скрыта под чехлом Западно-Сибирской плиты. Первые три зоны уралид 
относятся к палеоконтинентальному сектору, а четвертая — к палеооке-
аническому. 

На севере Урала, несмотря на относительную линейность его струк-
тур, особенно сильно выражена и его поперечная зональность, которaя 
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объяснялась влиянием докембрийского структурного плана [Перфильев, 
1968; Perez-Estaun et al., 1997]. Это влияние выражается в раздувах и су-
жении зон (прежде всего, Центрально-Уральской) с образованием Ляпин-
ского, Харбейского и Марункеуского антиклинориев, в возникновении 
в пределах Западноуральской зоны Енганепейского и Манитанырдского 
поднятий с относительно слабо выраженной линейностью, складчатых «от-
ветвлений» в пределах Предуральского прогиба (гряды Чернышова и Чер-
нова), и, наконец, резкого изменения простирания складчатых структур 
обнаженного Урала в виде складчатой системы Пай-Хоя. Последние три 
структурных элемента образовались вследствие несколько более поздней, 
чем большая часть уралид, мезозойской древнекиммерийской складчато-
сти, но могут условно относиться к уралидам вследствие их тесной струк-
турной связи с последними. Нарушения линейности Урала проявляются 
и в структуре Предуральского краевого прогиба в виде наличия разделен-
ных поднятиями впадин, или ванн, а именно, Верхнепечорской, Больше-
сынинской, Косью-Роговской, Коротаихинской и Карской. 

Сопоставление структур уралид и магнитых аномалий в Тимано-Пе-
чорской провинции приводит к выводу, что магнитные аномалии в этой 
части территории отражают структуры докембрийского фундамента, име-
ющие северо-западные простирания. Поднятия, выявляемые в Централь-
но-Уральской зоне уралид, идентифицируются с реликтами антиклиналь-
ных структур тиманид, отражающихся в особенностях магнитного поля 
(рис. 6.1). 

Надо заметить, что самые резкие изменения структурного плана ура-
лид — смена простирания Урала с меридионального (Приполярный Урал) 
на северо-западное на Полярном Урале и еще более резкий коленообраз-
ный изгиб складчатых структур с северо-западного (Полярный Урал) 
на северо-восточное (Пай-Хой) нельзя объяснить одними особенностя-
ми внутренней структуры подстилающего докембрийского фундамента; 
важен и его внешний контур: судя по данным глубинных сейсмических 
профилей сам этот фундамент к востоку от Главного Уральского разлома 
(а вероятно и по северо-восточному ограничению Пай-Хоя) утоньшается 
и быстро сходит на нет, замещаясь океаническим, меланократовым фун-
даментом. Граница края континента Балтики и смежного с ним Палео-
уральского океана, заложенная в раннем палеозое, была главным эле-
ментом анизотропии литосферы и определила изменения простирания 
складчатых структур уралид, возникших на орогенном этапе, т. е. в позд-
нем палеозое и раннем мезозое. 
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Рисунок 6.1. Схема магнитных аномалий Тимано-Североуральского
региона с элементами тектоники.

Реликты структур тиманид в Центрально-Уральской зоне уралид:
1 — Полюдовское поднятие, 2 — Маньхамбовский антиклинорий,
3 — Хобеизский антиклинорий (купол), 4 — Неркаюское поднятие,

5 – Харбейский антиклинорий (Собский выступ), 6 – Марункеуский антиклинорий.
Показан (линия): PUT–Полярноуральский трансект.

Размерность аномалий дана в нанотесла, нТ. 1–2 — западная граница
складчато-надвиговых структур: 1 — тиманид, 2 — уралид;
3 — западная граница Центрально-Уральской зоны уралид;

4 — Главный Уральский разлом и его предполагаемое продолжение
в Байдаратской губе; 5 — предполагаемая восточная граница уралид;
6 — манюкуюская сутурная зона; 7 — Уральско-Пай-Хойский ороклин

Это очень важное утверждение, ограничивающее экстраполяцию ниж-
них этажей уралид на восток (там возможно лишь выделение микрокон-
тинентов с протерозойским фундаментом). 
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Структурные этажи севера Урала (рис. 6.2)

Архейско-раннепротерозойский Волго-Уральский
(дорифейский) этаж

Комплексы этого этажа, наиболее древние и высоко метаморфизован-
ные, наиболее уверенно выделяются в западном секторе Южного Урала, 
в Тараташском поднятии, где контакт этих полиметаморфических ком-
плексов с нижнерифейскими грубообломочными отложениями наблю-
дается или в прошлом наблюдался в искусственных выработках; между 
палепротерозойскими и нижнерифейскими отложениями айской свиты 
существуют размывы и угловые несогласия. Изучение пород, развитых 
в нижнем этаже и их изотопное датирование, указывает на наличие миг-
матитов и диафторитов с палеопротерозойскими возрастами и гранулитов 
с архейскими цирконами [Краснобаев, Чередниченко, 2005; Краснобаев 
и др., 2011; Ронкин и др., 2007 и др.]. Нижнерифейский изотопный воз-
раст перекрывающей айской свиты обоснован U–Pb датировками цирко-
нов навышской подсвиты [Краснобаев и др., 2013] и детритовых цирконов 
из основания свиты [Романюк и др., 2019]. Весь этот комплекс, судя по дан-
ным бурения, надвинут к западу на известняки девона. В платформенной 
части и, возможно, в основании западной части тиманид, этот комплекс 
представляет собой кристаллический фундамент, предположительно от-
вечавший в палеопротерозое прото-континенту Волго-Уралии. 

На севере Урала ситуация менее определенная, и здесь проще говорить 
о дорифейском этаже, поскольку цирконы с архейскими возрастами зафик-
сированы лишь в одном комплексе (малыкском). Как предполагается боль-
шинством исследователей [Пучков, 2010; Пыстин, Пыстина, 2014, 2015 
и др.], комплексы дорифейского этажа обнажаются на Приполярном и По-
лярном Урале в ядрах куполовидных поднятий и крупных антиклиналь-
ных структур Центрально-Уральской зоны: в Хобеизском куполе (николай-
шорская свита или няртинский комплекс), на северо-востоке Ляпинского 
антиклинория уралид (неркаюский комплекс), в Харбейском антиклино-
рии или Собском поперечном поднятии (харбейский комплекс), в Марун-
кеуском антиклинории (марункеуский комплекс). Кроме того, имеются два 
метаморфических комплекса предположительно принадлежащих докем-
брийским этажам, которые обнажаются восточнее, в окружении офиоли-
тов: хараматолоуский и малыкский. В сравнении с югом Урала, трудно-
сти выделения и изучения дорифейского этажа усугубляются отсутствием 
первичных контактов с перекрывающими рифейскими толщами, неод-
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нократным метаморфизмом, связанным с процессами формирования ти-
манид, а затем и уралид, слабой обоснованностью, зачастую спорностью 
стратиграфии нижнего и среднего рифея. Изучение цирконов из высоко 
метаморфизованных центральных частей древних поднятий севера Ура-
ла началось с работы [Карстен, Пучков, 1987]: термоизохронным методом 
из гранат-слюдяных сланцев николайшорской свиты (няртинского ком-
плекса) Хобеизского антиклинория был получен возраст 1680 млн лет. 
Но это было самое древнее значение, а были и более молодые определе-
ния — вплоть до вендских. 

Впрочем, ранее нами же были получены исключительно карбон-перм-
ские датировки мусковитов и биотитов из той же николайшорской сви-
ты. Позже Pb-Pb изохронным методом была получена наиболее древняя 
на сегодня датировка 2125 ± 25 млн лет из цирконов гранулитового типа — 
шаровидных с обилием граней (по данным А.А. Краснобаева). SHRIMP-да-
тировки таких цирконов дали разброс от 1746 до 662 млн лет. Наконец, 
недавно U-Pb LA-ICP-MS методом по выборке 44 кристаллов с преобла-
данием гранулитового типа получена дискордия с верхним пересечени-
ем 2127 ± 31 млн лет, что предположительно указывает на единственный 
дорифейский этап метаморфизма, данные о котором сохранились, и прак-
тически совпадает с вышеуказанной датировкой термоизохронным мето-
дом [Пыстина и др., 2019].

Однако, надо отметить, что в изученном комплексе в настоящее вре-
мя не только отсутствуют гранулиты, но и породы амфиболитовой фации 
пользуются лишь ограниченным распространением. Все вышесказанное 
в целом характеризует проблемы, с которыми сталкиваются исследова-
тели при попытках датировки полиметаморфических толщ севера Ура-
ла, выходящих в ядрах доуральских поднятий по общим геологическим 
данным (по смене толщ от ядерной части, являющейся наиболее древней). 
Это прежде всего сильнейшее омоложение изотопных соотношений, когда 
в основном только реликтовые цирконы содержат, как можно надеяться, 
информацию о древних этапах развития изучаемого комплекса. Похожие 
проблемы возникли с датированием неркаюского и харбейского комплек-
сов, хотя и тот, и другой считаются дорифейскими [Пыстин, 2017; Уляше-
ва, 2011]. В особенности же показательна дискуссия, которая возникла 
в начале 2000-х годов по поводу возраста эклогитов Марункеуского ком-
плекса: палеозой это или докембрий. Ранее докембрийский возраст экло-
гитов Марункеуского блока (а значит, и самого марункеуского комплек-
са) был установлен на основании К-Аr и Рb-Рb-датирования минералов 
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из эклогитов [Удовкина, 1985]. Максимальные значения возраста соста-
вили 1,70 и 1,54 млрд лет по цирконам и флогопитам. К-Аr датировки 
укладывались в 626-605 млн лет (явное омоложение). Однако позже поя-
вились публикации [Шишкин и др., 2004; Glodny et al., 2003; Glodny et al., 
2004], в которых сообщалось о Sm-Nd-минеральной изохроне по эклогитам 
в 366 ± 8,6 млн лет и Rb-Sr минеральным изохронам в эклогитах и амфи-
болитах, в среднем 355,5 ± 1,4 млн лет. В том же интервале (353–362 млн 
лет) находятся и конкордантные U-Pb датировки цирконов. 

Эти датировки вписываются в начало временного интервала кол-
лизии типа континент-островная дуга на севере Урала [Пучков, 2010] 
и сами по себе могли бы и не вызвать больших споров. Тем не менее, дати-
ровки бесслюдяных (предположительно не омоложенных) эклогитов ока-
зались древними [Андреичев и др., 2007]. Изучались изотопный состав 
и содержания Rb, Sr, Sm и Nd. Получены датировки 1,54 ± 0,15 млрд лет, 
1,61 ± 0,07 млрд лет (Rb-Sr метод), а также 1,68 ± 0,07 млрд лет (Sm-Nd 
метод). Исключать наличие двух генераций эклогитов нельзя, а вмещаю-
щие их толщи датируются как протерозойские (вероятно, палеопротерозой-
ские), учитывая полиметаморфическую природу всех датированных пород 
и чисто геологические соображения. Одним из таких соображений явля-
ется тот факт, что в дорифейских комплексах — харбейском (ханмейхой-
ском), марункеуском и неркаюском — неизменно отмечается наличие не-
типичных для уралид структур северо-западного простирания.

По вещественному составу дорифейские комплексы Центрально-Ураль-
ского поднятия распадаются преимущественно на два типа: гнейсо-мигма-
титовые и кристаллосланцевые с реликтами гранулитов, и метабазитовые 
эклогито-гнейсовые и эклогито-сланцевые. Это указывает на неоднород-
ный состав и разную геодинамическую обстановку формирования наблю-
дающихся фрагментов дорифейского основания региона. Марункеуский 
комплекс [Уляшева и др., 2015] представлен двумя сериями: метавулка-
ногенной (полосчатые эклогиты, амфиболиты и плагиогнейсы) и мета-
плутонической (эклогитизированные метагабброиды и метаперидотиты). 
Геохимические особенности указывают на их предположительно острово-
дужный, надсубдукционный характер. Подобным, но значительно менее 
изученным, является неркаюский комплекс – но датирован он не надежно. 
Наряду с докембрийскими датировками, для него опубликованы и пале-
озойские, в том числе относящиеся к эклогит-глаукофан-сланцевому ком-
плексу (Ar-Ar определения по слюдам, см. ниже). 
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Рисунок 6.2. Тектоническая схема Севера Урала
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Примечание. Показаны (цифры в кружках) на схеме: 1–6 — Предуральский краевой про-
гиб: 1 — Печоро-Кожвинский вал, 2 — Большесынинская впадина; 3 — гряда Чернышова, 
4 — Косью-Роговская впадина, 5 — гряда Чернова, 6 — Косью-Роговская впадина; 7–13 — 
Западноуральская зона складчатости: 7 — область сочленения Урала и Пай-Хоя, 8 — Бай-
даратская зона, 9 — Поднятие Оче-Нырд, 10 — Манитанырдское поднятие, 11 — подня-
тие Енганэ-Пэ, 12 — Лемвинская зона sensu stricto, 13 — Косью-Koжимское поднятие; 
14–19 — Центрально-Уральское поднятие: 14 — Ляпинский антиклинорий, 15 — Хобеиз-
ский купол, 16 — Неркаюское поднятие, 17 — Хараматалоуская депрессия, 18 — Харбей-
ский антиклинорий (Собское поперечное поднятие), 19 — Марункеуский антиклинорий; 
20–27 — Тагильский синклинорий sensu lato: 20 — Малыкский метаморфический ком-
плекс, 21 — массив Сыум-Кеу, 22 — Щучьинский участок (участок Тагильской зоны sensu 
lato), 23 — массив Рай-Из, 24 —Войкаро-Сынинский массив, 25 — Войкарский участок 
(участок Тагильской зоны sensu lato), 26 — Хулгинский участок (участок Тагильской зоны 
sensu lato), 27 — Тагильская зона sensu stricto. 

1–3 — комплексы структурных этажей и подэтажей: 1 — платформенного (J2-N1) и не-
о-орогенного (N2–Q), 2 — древнекиммерийского подэтажа уралид (Т1-3–J1), 3 — уралид sensu 
stricto (моласса (Р2)); 4–5 — структурно-фациальные зоны комплексов палеоконтинен-
тального сектора уралид: 4 — Бельско-Елецкая (О–Р1), 5 — Зилаиро-Лемвинская (О–Р1); 
6–9 — комплексы палеоокеанического сектора уралид: 6 — дунит-пироксенит-габбровые: 
а — офиолиты, б — докембрийские метабазиты Дзеляюского и Хордъюского комплексов, 
в — платиноносный комплекс, 7 — вулканогенно-осадочные океанические и островодуж-
ные, 8 — диоритоиды и гранитоиды (собский и юньягинский комплексы), 9 — габброиды, 
диориты и монцонитоиды (конгорский комплекс); 10–11 — комплексы рифей-вендского 
структурного этажа тиманид: 10 — моласса, 11 — рифейские осадочные и вулканогенные 
комплексы; 12 —комплексы основания тиманид (дорифейского структурного этажа); 13 — 
серпентинитовый меланж сутурных зон; 14 — разломы (надвиги и шарьяжи); 15 — гео-
логические границы.

К гнейсо-мигматитовым и кристаллосланцевым комплексам с релик-
тами гранулитов относят николайшорский (няртинский) и харбейский 
комплексы. По данным [Уляшева, 2013], петрохимические диаграммы, 
построенные для плагиогнейсов харбейского комплекса, отвечают остров-
ным дугам и активной континентальной окраине. Предполагается, что 
протолитом этих пород были граувакковые песчаники и алевролиты 
от кислого до основного состава. Первичные породы няртинского комплек-
са [Маркова, 2016] — магматические породы андезит-базитового ряда то-
леитовой и известково-щелочной серий. Субстратом для метатерригенных 
пород были полимиктовые алевролиты, граувакковые и кварц-полевошпа-
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товые песчаники. В свою очередь, исходным материалом для алевролитов 
и песчаников послужили как магматические породы основного и кисло-
го состава, так и рециклированные осадки с различной степенью петро-
химической зрелости. 

Особое место среди комплексов с предполагаемым реликтовым грану-
литовым составом занимает малыкский комплекс, который отграничен 
от Центрально-Уральской зоны широкой полосой развития офиолитов, 
трассирующихся вдоль Главного Уральского разлома и представленных 
породами ультрабазит-базитового состава. В составе комплекса участву-
ют первично-магматические габбро-нориты, нориты, оливиновые, амфи-
боловые и гранатовые габбро, гнейсовидные и полосчатые апогаббровые 
гранатовые и цоизитовые амфиболиты. Всеми исследователями отмеча-
ется, что начальные метаморфические преобразования разгнейсованных 
двупироксеновых габбро-норитов соответствуют гранулитовой фации [Ан-
дреичев и др., 2012]. Породы комплекса сильно и неоднократно диафто-
рированы. При U-Pb датировании цирконов из метабазитов был полу-
чен возраст 2736 ± 42 млн лет [Душин и др., 2008]. Наличие непохожих 
на уральские структур, субширотных простираний, служило для многих 
исследователей основанием для отнесения комплекса к докембрийскому 
фундаменту. Трактовки возраста и тектонического характера комплекса 
очень разнообразны (в частности, его считают частью докембрийских или 
палеозойских офиолитов, но не менее правдоподобной является его трак-
товка в качестве фрагмента литосферной плиты восточного обрамления 
Уральской складчатой области, частично перекрытого тектоническими по-
кровами офиолитово-островодужного аккреционного комплекса и выходя-
щего на поверхность в качестве крупного тектонического окна.

В целом, можно констатировать дискуссионность отнесения тех или 
иных комплексов к дорифейскому этажу, хотя остаётся мало сомнений 
в реальности его существования. Тем не менее, отметим, что кроме U-Pb 
данных по цирконам, обеспечившим в последние 20 лет настоящий про-
рыв в геохронологических исследованиях, весьма необходимы (причем 
в существенно больших количествах, чем их имеется в настоящее время) 
надежные датировки другими изотопными методами, как традиционны-
ми, так и новейшими.
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Рифейско-вендский, тиманский структурный этаж

По аналогии с Южным и Средним Уралом, можно предположить, что 
этот этаж отделяется от дорифейского размывом и угловыми несогласия-
ми, однако в поле такие взаимоотношения достоверно установить не уда-
ется. Определенно сказывается лишь разница в метаморфизме дорифей-
ского и рифейско-вендского этажей. Значительно четче выражены верхние 
уровни этажа, поскольку события, с ними связанные, привели к конти-
нентальной коллизии, смене формационного облика сопровождающих ее 
отложений, образованию складчатого сооружения тиманид и к последую-
щему его разрушению с заложением Палеоуральского океана в качестве 
начальной (предварительной) стадии развития уралид. 

Стратиграфия рифейских осадочно-вулканогенных толщ севера Урала 
в большей или меньшей мере разработана, и схемы стратиграфии пред-
ставлены отдельно для Ляпинского, Харбейского и Марункеуского ан-
тиклинориев [Стратиграфические…, 1993]. Основанные на общей последо-
вательности слоистых толщ от ядерных частей поднятий к их периферии 
и подкрепленные весьма проблематичными (как сейчас представляется) 
находками остатков примитивных организмов, они ложились в основу ле-
генд съемочных листов и до поры до времени работали на познание ге-
ологии территорий, на которых обнажались допалеозойские комплексы. 
Предполагалось, что во всех случаях последовательность стратонов была 
представлена нижним, средним и верхним рифеем. В последнее время су-
ществование нижнерифейских отложений стало подвергаться сомнению. 
Так, в Хобеинском куполе в последовательности свит няртинская-маньхо-
беинская-щокурьинская-пуйвинская-хобеинская-маньинская; первые три 
было предложено отнести к палеопротерозою [Пыстин, Пыстина, 2014], 
хотя традиционно считалось, что маньхобеинская и щокурьинская при-
надлежат нижнему рифею. Указанные авторы считают, что часть грубоо-
бломочных образований маньхобеинской свиты представлена бластоката-
клазитами и сформировалась за счет кристаллических сланцев и других 
метаморфических пород няртинской свиты (комплекса). Щокурьинская 
свита по косвенным признакам (метаморфические минералы, характер 
дислокаций, далекие корреляции с онежской свитой и др.) больше похо-
жа на няртинскую, чем на вышележащие [Пыстин, Пыстина, 2018]. 

Делались попытки (хотя пока в недостаточной мере) датировать об-
ломочные толщи рифея [Уляшева и др., 2017] с помощью анализа де-
тритовых цирконов. Были проанализированы цирконы из верхней, ми-
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нисейшорской свиты няровейской серии Полярного Урала, которой 
приписывался среднерифейский возраст. Был сделан вывод о том, что 
нижний возрастной предел этой свиты ограничен 660 млн лет — таким об-
разом, верхи няровейской серии отвечают даже не верхнему, а терминаль-
ному [Puchkov et al., 2014] рифею. Присутствие верхнерифейских толщ 
на Урале и Тимане обосновывается и датируется прорывающими их ин-
трузиями и присутствующими в разрезах вулканитами; наличие средне-
го рифея считается возможным, но доказано плохо.

Значительно большее внимание было уделено датированию вендских 
или венд- кембрийских (?) отложений, в верхней части представленных 
полимиктовыми грубообломочными толщами, отвечающими по своим 
признакам молассе. На Южном Урале типовым разрезом венда являет-
ся ашинская серия, а ее три верхние свиты — басинская, куккараукская 
и зиганская характеризуются полимиктовым составом, и тем самым рез-
ко отличаются от нижележащих. На Среднем Урале такую характеристи-
ку имеет чернокаменская свита. Вышеуказанные свиты заполняют пред-
горный прогиб тиманид. На Приполярном Урале это лаптопайская, на 
Полярном — енганэпэйская свита. Резкий контраст со всеми нижележа-
щими толщами объясняется сменой западного источника сноса (с плат-
формы) на восточный или внутренний (с поднятий тиманского орогена). 
Тектоническое положение указанных толщ на севере Урала — заполне-
ние межгорных, орогенических впадин.

По результатам изучения детритовых цирконов в енганэпэйской сви-
те [Шишкин и др., 2004] получены значения U-Pb изотопного возраста 
от ~ 1143 до ~ 590 млн лет. Изотопные датировки субвулканических ри-
олитов, тела которых интрудируют породы енганэпэйской толщи на юге 
поднятия Енганэ-Пэ, лежат в пределах от 555 до 522 млн лет. Это ука-
зывает на верхневендский (590–555 млн лет) возраст енганэпэйской мо-
лассы тиманид. Тем не менее, вопрос о возрасте молассы тиманид и, со-
ответственно, времени тиманского орогенеза является дискуссионным 
(например, [Орлов и др., 2011]). Вопрос о возрасте ашинской молассы был 
подробно обсужден в работе [Пучков, 2010]; единственное, что можно до-
пустить — частичное отнесение молассы тиманид к низам кембрия, что 
и делалось ранее известными стратиграфами [Келлер и др., 1975]. В поль-
зу предположения о завершении тиманской коллизии в раннем кембрии 
могут говорить и данные о возрасте высокобарических комплексов на краю 
Восточно-Европейского континента. В свое время сообщалось [Beckholmen, 
Glodny, 2004] о 535 ± 6 млн лет возрасте глаукофановых сланцев на Квар-
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куше. Недавно эклогиты Белорецкого комплекса были датированы как 
532,2 ± 9,1 млн лет по Rb-Sr минеральной изохроне (7 точек) [Gopon et 
al., 2019]. Однако присутствие в ашинской серии фоссилий, принадлежа-
щих котлинскому горизонту венда, вряд ли можно переинтерпретировать 
[Kolesnikov et al., 2015].

Как уже было сказано, крупнейшие структуры тиманид (Маньхамбов-
ский, Хобеизский, Харбейский, Марункеуский антиклинории и Саблин-
ский синклинорий) хорошо вписываются в структуру, отражаемую общей 
картиной магнитного поля Тимано-Уральского региона (рис. 6.1): ан-
тиклинории выражены в целом, как правило, отрицательными, а синкли-
нории положительными аномалиями, что позволило построить тектониче-
ские схемы тиманид, с разворачиванием структур в северном направлении 
от близ-субмеридиональных на северо-западные [Пучков, 2010]. При этом 
формационный состав рифейских и нижневендских отложений тиманид 
носит эпиконтинентальный характер, с наиболее показательной фалахо-
вой формацией кварцевых песков (хобеинская свита, кварциты няровей-
ской серии и др.) — кроме позднего (даже, скорее, терминального) рифея, 
вeнда и начала кембрия, когда появляются надсубдукционные, а затем 
и коллизионные и постколлизионные вулканиты, габбро и граниты. В на-
чале этой эпохи, по-видимому, появляются и офиолиты. Eдинствeнная вы-
явлeнная и датированная сутурная зона с офиолитовым меланжем — Ма-
нюкуюская — описана на хребте Eнганэ-Пэ [Scarrow et al., 2001; Кузнецов 
и др., 2008]. Офиолиты представлены перидотитами, в разной степени 
серпентинизированными, лиственитизированными и брекчированны-
ми, габброидами, плагиогранитами. С ними ассоциируют базальтоиды 
с яшмоидами. Сутура имеет отчетливо не-уральское, субмеридиональное 
простирание, а вмещающие её толщи — демонстрируют отчетливое угло-
вое несогласие с перекрывающими конгломератами и песчаниками ордо-
вика. Было предпринято несколько попыток датировать плагиограниты 
(а косвенно – и ассоциирующие с ними офиолиты) U-Pb методом по цирко-
нам [Khain et al., 2003; Кузнецов и др., 2008; Пыстин, Пыстина, 2018], с ре-
зультатами соответственно ~ 670, 719 ± 10, 734 ± 8 млн лет, что не выходит 
за пределы терминального рифея в понимании [Puchkov et al., 2014]. На-
личие океанической впадины в позднейшем рифее, превратившейся за-
тем в сутуру, позволяет предполагать, что по крайней мере два конти-
нентальных блока столкнулись в венде. К одному из них принадлежали, 
в частности, Харбейский и Марункеуский антиклинории и их продолже-
ние в фундаменте севера Тимано-Печорской впадины, к другому, возмож-
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но Хобеизский и Маньхамбовский — если только не предполагать еще 
и наличие криптосутур. Развитие вендских субдукционно-коллизионных 
интрузивных комплексов в западном континентальном блоке, выявляе-
мое как на Урале, так и в фундаменте Тимано-Печорской впадины, мо-
жет свидетельствовать о западном падении зоны субдукции, приведшей 
к коллизии континентальных блоков.

Завершающие этапы формирования тиманид сопровождались магма-
тизмом, представленным гранитоидами разных типов, габбро и комагма-
тичными вулканитами. Гранитоиды завершающих этапов развития доура-
лид, наилучшим образом представленные на Приполярном Урале, долгое 
время выделялись под названием сальнерско-маньхамбовского комплек-
са, хотя нами уже довольно давно высказывалось предположение, что этот 
комплекс неоднороден. Тогда же и позже среди них стали выделять гра-
нитоиды I- и A-типов [Кузнецов и др., 2007]. Датировки их частично со-
впадают, но I-тип тяготеет к позднему венду, тогда как А-тип — к позд-
нейшему венду и кембрию. График вероятностей возрастов гранитоидов 
[Соболева, 2017] образует два обособленных пика, что может интерпрети-
роваться как наличие частично сосуществовавших вендских надсубдукци-
онно-коллизионных гранитов I-типа и рифтогенных, А-типа; последние, 
по всей видимости, связаны с плюмами [Пучков, 2018]. A-гранитоиды, об-
разующие вместе с базитами контрастную ассоциацию, предваряют зало-
жение Уральского палеоокеана. 

Палеозойско-раннеюрский тектонический этаж.
Палеозойский (собственно Уральский) подэтаж

Развитие палеозойско-раннемезозойского тектонического этажа на се-
вере Урала начинается с заложения рифтогенных комплексов в самом 
конце кембрия, развившихся затем, вследствие перехода к спредингу оке-
анического дна, в Палеоуральский океан и сопровождающую его пассив-
ную континентальную окраину. Геодинамическое развитие продолжается 
здесь субдукцией различного типа, а заканчивается континентальной кол-
лизией и формированием складчатой системы уралид в позднем палеозое. 
Строение этажа в западных и восточных зонах Урала коренным образом 
отличается; граница резких качественных изменений проходит по Глав-
ному Уральскому разлому. В соответствии с этим, Урал делится на палео-
континентальный и палеоокеанический секторы, глубинное строение ко-
торых также весьма контрастно.
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А. Палеоконтинентальный сектор уралид. В основании палеозойско-
го тектонического этажа палеоконтинентального сектора находятся гру-
ботерригенные толщи ордовика; в некоторых случаях в основании этих 
толщ доказано присутствие верхов кембрия. Контакт палеозойского эта-
жа с рифейско-вендским хорошо изучен, характеризуется наличием глу-
бокого размыва и угловых несогласий. Характер разрезов базальных сло-
ев толщи варьирует от места к месту [Никулова, 2011]. В типовом случае, 
на хр. Малды-Нырд, риолиты саблегорской свиты, принадлежащие ти-
манидам, перекрыты корой выветривания, которую сменяет алькесво-
жская толща, образованная при значительном участии переотложенной 
коры выветривания и выше – обеизская толща более далекого переноса, 
с аркозами, конгломератами и кварцитами прибрежно-морского генезиса. 
В других случаях нижние члены разреза могут отсутствовать. Расположен-
ная выше по разрезу ордовикская существенно кварцевая терригенная 
толща имеет изменчивую мощность и во многих случаях сопровождается 
вулканитами. Это особенно характерно для Лемвинского и Байдаратско-
го районов. Среди вулканитoв, как правило, субщелочных, контрастных, 
присутствуют как трахибазальты, так и трахириолиты. Такой характер 
базальной толщи привел к выводу о рифтовой природе геодинамической 
обстановки на территории Приполярного и Полярного Урала на началь-
ных стадиях развития палеозойского структурного этажа. Дальнейшее 
развитие процесса имело следствием начало раскалывания континента, 
разобщения фрагментов тиманид, перехода от рифтинга к спредингу оке-
анического дна, образованию Палеоуральского океана и смежной с ним 
пассивной окраины континента Балтика. Подобный процесс в деталях 
описан на примере образования Атлантического океана и его пассивных 
окраин. Как показано в ряде работ [Меланхолина, 2011] и др. , вулканизм, 
сопровождавший указанный процесс, имел плюмовый характер. В статье 
[Пучков, 2018] этот плюмовый эпизод, характерный для всего западного 
склона Урала, получил название кидрясовского. Подобные плюмовые вул-
каниты пассивной окраины имеются только на восточной окраине Сибир-
ского континента. Как показано палеомагнитными исследованиями [Па-
верман, 2015; Smethurst et al., 1998], пассивная окраина Балтики могла 
быть очень близка к пассивной восточной окраине Сибирии, поскольку по-
следняя в это время находилась в «перевернутом» положении. 

В дальнейшем, начиная со второй половины ордовика, на террито-
рии западного склона Урала сформировались две структурно-фациаль-
ные зоны пассивной окраины континента: шельфовая (Бельско-Елецкая) 
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и батиальная (Зилаиро-Лемвинская). Эти зоны просуществовали почти 
в течение всего палеозоя; орогенические деформации и связанные с оро-
генией изменения в осадконакоплении (в частности, заложение краевого 
прогиба) произошли лишь в позднем палеозое. В девоне в палеоконтинен-
тальном секторе наблюдаются отголоски мощного Кольско-Днепровского 
суперплюма, проявившегося на Восточно-Европейской платформе. Было 
замечено, что на западном склоне Урала прослеживается система долери-
товых даек и силлов, рвущих отложения разного возраста по девон вклю-
чительно, но не проникающих в карбон. В ряде случаев удается дока-
зать их девонский возраст. Этот долеритовый комплекс прослеживается 
на Пай-Хой и Вайгач, а на Новой Земле известны и довольно обильные 
раннефранские вулканические извержения. Показано. что эти магмати-
ческие комплексы не являются самостоятельным образованием, а принад-
лежат краевой восточной части Кольско-Днепровской Крупной Магмати-
ческой Провинции (LIP) [Пучков, 2018]. 

Бельско-Елецкая зона являлась, по сути дела, краем платформы или 
относительно ненарушенной части континента, и принципиально отлича-
ется лишь наложенной, позднепалеозойской складчатостью. В обобщенном 
виде [Тимано-Печорский…, 2000; Пучков, 2010] разрез Бельско-Елецкого 
комплекса севера Урала хорошо коррелируется с разрезами Тимано-Пе-
чорской провинции, отличающихся локальным выпадением отдельных 
горизонтов и стратонов, а также некоторым уменьшением их мощности. 
В основании лежит мощный (до 2500 м) комплекс нижнего-среднего ор-
довика, сменяющийся галогенно-карбонатным (верхний ордовик), затем 
карбонатным (силур) и терригенно-сульфатно-карбонатным (нижний де-
вон) комплексами, которые частично замещаются на Урале формацией 
карбонатных барьерных рифов [Антошкина, 2003]. Средний девон пред-
ставлен преимущественно терригенной формацией кварцевых песчаников 
и алевролитов, тогда как верхний девон-низы карбона образованы фаци-
ально сложно построенными комплексами впадин Камско-Кинельского 
типа и их обрамления. Последние сложены конденсированными отложе-
ниями доманикового типа — относительно глубоководными, с прослоями 
кремней и битуминозных сланцев, обрамленных протяженными обла-
стями накопления биогермов. Прогибы компенсируются, «выравнивают-
ся» толщами угленосного визе. Отложения в интервале от верхнего визе 
до сакмарского яруса включительно представлены карбонатной формаци-
ей. По краю шельфовой зоны на Урале вновь появляются рифы. Разрез 
Бельско-Елецкой зоны завершается глинисто-карбонатными отложениями 
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ассельско-сакмарской сезымской свиты, которая многими исследователя-
ми считается депрессионной, — аналогом ассельско-сакмарских пририфо-
вых депрессионных отложений Бельской впадины на юге Урала, и, таким 
образом, время заложения Предуральского краевого прогиба датируется 
ассельским веком. Однако, по данным [Салдин, Инкина, 2017] Предураль-
ский прогиб заложился на севере Урала лишь в конце сакмарского века, 
существенно позже, чем на юге. Эти авторы обращают внимание на то, 
что обломки уральских пород появляются лишь в кровле сезымской сви-
ты, что свидетельствует о смене направления сноса с западного (с плат-
формы) на восточное, где начал расти ороген. 

Отложения батиальной, Зилаиро-Лемвинской зоны, отличаясь кон-
трастирующим с шельфом глубоководным характером, тем не менее, тес-
но связаны с Бельско-Елецкими, поскольку вплоть до каменноугольного 
времени их характер целиком регулировался переменным фактором: на-
личием или отсутствием транспорта терригенных пород с шельфа. Соот-
ветственно, отложения погурейской и грубеинской свит ордовика пред-
ставлены мощными терригенными толщами. Как показали результаты 
бурения Восточно-Лемвинской скв. № 1 в средней части Лемвинской зоны, 
ордовикские отложения ассоциируют с солями мощностью в несколько 
сот метров. На поверхности эвапориты нигде не выходят, но, возможно, 
они хорошо сохранились под надвигами и коррелируются с эвапоритами 
на платформе. Верхи ордовика, силур и низы девона (харотская свита) 
представлены углисто-кремнисто-глинистыми граптолитовыми сланцами 
с прослоями известняков; их мощность (~300 м) в несколько раз меньше 
мощности шельфовых известняков того же возраста. Конденсированный 
характер этой части разреза связан с отсутствием привноса терригенных 
отложений, который блокировался карбонатной платформой и рифами. 
Средняя часть девона — пагинская свита — более мощная, представлен-
ная флишеподобным чередованием кварцевых песчаников, алевролитов 
и сланцев, что коррелируется с наличием песчанистых терригенных толщ 
на шельфе. С накоплением карбонатов и доманикитов системы Кам-
ско-Кинельских впадин на платформе вновь связано формирование кон-
денсированных, существенно кремнистых франско-нижнекаменноуголь-
ных отложений в батиальной зоне. Затем на востоке Лемвинской зоны 
на конденсированных осадках нижнего карбона начинают накапливать-
ся флишевые отложения нижнекаменноугольной райизской свиты и ниж-
не-верхнекаменноугольной яйюской свиты, которые стали заполнять 
остаточный глубоководный прогиб, в связи с появлением размываемых 
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поднятий орогена к востоку от него. Осадконакопление в Лемвинской зоне 
заканчивается образованием полимиктовой флишевой ассельско-сакмар-
ской кечьпельской свиты, заполнившей реликтовый прогиб. 

В артинское время накопление флиша перемещается к западу, в пре-
делы будущего Предуральского краевого прогиба. В кунгурское время 
развитие Предуральского прогиба идет полным ходом, причем кунгур-
ские отложения представлены двумя фациями: пестроцветно-красноцвет-
ной терригенно-эвапоритовой и сероцветной угленосной. Граница между 
фациальными зонами проходит в северо-западном направлении в райо-
не Большесынинской впадины. На юге расположен соленосный Верхне-
печорский бассейн, на севере — Воркутинский угленосный. Кунгурские 
отложения, отчасти несущие признаки флишевых, выше сменяются мо-
лассовыми, причем распространение угленосной молассы по-прежнему 
ограничивается на юге Большесынинской впадиной.

Б. Палеоокеанический сектор уралид. Отделенный от палеоконтинен-
тального сектора Главным Уральским разломом, Тагильский мегасинкли-
норий резко отличается по своему строению от развитых в этом секторе 
геологических образований — и по формациям, и по характеру структур. 
В основании палеозойского разреза Тагильского синклинория, являясь его 
меланократовым фундаментом, лежат офиолиты, образующие на запад-
ном борту синклинория цепочку гигантских мафит-ультрамафитовых мас-
сивов Полярного Урала — Сыумкеуского, Рай-Изского и Войкарского. Раз-
резы офиолитов большинство современных исследователей отождествляют 
с разрезами древней океанической коры, сопоставляя с корой современ-
ных океанов [Савельева и др., 2006] и др. В основании разрезов лежат пе-
ридотиты — дуниты, верлиты и лерцолиты, отвечающие древней мантии, 
в разной степени деплетированной в результате процессов частичного 
плавления, дающих магматический материал для построения располо-
женных выше горизонтов океанической коры. Структура перидотитов не-
редко сохраняет следы пластического течения в виде план-параллельной 
ориентировки минералов (полосчатости), складчатых деформаций поло-
счатости; сверх того, они могут быть пересечены дайкообразными телами 
дунитов нескольких генераций и дайками пироксенитов. Все это созда-
ет впечатление сложной, многофазной истории преобразований мантии, 
предшествовавших «замораживанию» мантии в основании офиолитового 
разреза. Перидотиты вверх по разрезу сменяются горизонтом чередова-
ния пластовых тел дунитов, верлитов, пироксенитов и амфиболитов, ко-
торый обычно отождествляют с палеограницей МОХО. Первый, нижний 
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слой океанической коры представлен альпинотипными габброидами. Бо-
лее высокое положение занимают «дайки в дайках». Они сохраняются 
не очень часто, но на Полярном и Приполярном Урале они известны в не-
скольких местах, в частности, на р. р. Восточная Лагорта и Манья. В этих 
дайках нередко сохраняется лишь один закалочный контакт, и тогда при 
их картировке иногда удается выявить перескоки зоны спрединга. Не-
редко в междайковых пространствах сохраняются реликты субстрата — 
«скрины», тела перидотитов, габбро и подушечных лав. Завершается раз-
рез подушечными базальтами с прослоями глубоководных пелагических 
пород (на Урале это обычно яшмоиды, в которых иногда удается найти ко-
нодонты). Именно благодаря находкам этой фауны в 80-х годах на Урале 
удалось доказать, что океаническая кора появилась в конце раннего ордо-
вика [Пучков, Иванов, 1985]. Вышеописанный разрез офиолитов далеко 
не обязателен. В современных океанах (например, в Средней Атлантике) 
описаны случаи выхода перидотитов непосредственно на океаническое дно, 
и таким образом, разрез «полного» типа здесь отсутствует.

Определение возраста отдельных членов офиолитового разреза неред-
ко составляет особую проблему [Пучков, 2010]. Не вдаваясь в подробности, 
отметим самое главное. Не имеют смысла попытки датировать протолит 
перидотитов офиолита. Это породы мантии, и они могут быть значитель-
но древнее пород вышележащих частей разреза. Датируются те или иные 
процессы в ней, которые могли происходить задолго до образования офи-
олита. Так, для пород и минералов массива Сыум-Кеу получена Sm-Nd 
датировка 604 ± 39 млн лет [Гурская, Смелова, 2003]. Еще более убеди-
тельны были данные [Савельева и др., 2006] по Войкаро-Сыньинскому 
массиву о вендском возрасте цирконов в хромититах рудопроявления Пай-
ты (585,3 ± 6 млн лет, U-Pb метод, SHRIMP-II). При этом, как выяснилось 
из более поздних публикаций тех же авторов, наряду с вендскими цирко-
нами (525 ± 6 млн лет), имеется еще 2 циркона с конкордантным возрас-
том 622 ± 11 и 2552 ± 25 млн лет. Это отголоски каких-то еще более древ-
них событий в мантии. В то же время мы считаем этот офиолит в целом, 
по датировкам более высоких, базитовых частей его разреза, палеозой-
ским, и рассматриваем его как фрагмент палеозойской океанической коры.

Надо также сказать, что известные датировки мафитовой части разре-
за офиолитов тоже достаточно противоречивы и требуют пояснений. Так, 
Ar-Ar датировки по первичным минералам Войкарского и Хадатинского 
массивов дали возраст 450–490 млн лет, а для Войкарского дайкового ком-
плекса А. В. Симоновым с коллегами получены цифры 420–450 млн лет 
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[Тектоническая..., 2001]. Сообщалось [Хаин и др., 2008] о датировке цир-
конов из жилки плагиогранита в комплексе параллельных даек Войка-
ро-Сыньинского массива 490 ± 7 млн лет. Габбро Кэршорского комплекса 
датировано по цирконам [Ремизов, 1998] как 446–454 млн лет (поздний 
ордовик). Это в общем не противоречит представлению о том, что офиоли-
ты имели ордовикско-силурийский возраст. Однако часто упоминаемые 
первые датировки базитов и пироксенитов из офиолитового разреза Вой-
кара показали более молодые возраста. По данным анализа Sm-Nd и Rb-
Sr систем в ультрабазитах и габбро Войкаро-Сыньинского и Кемпирсай-
ского массивов [Edwards, Wasserburg, 1985] возраст формирования габбро 
и пироксенитов оценивается для Войкаро-Сыньинского массива (габбро 
актинолитизированное и оливиновые вебстериты) в 397 ± 20 млн лет. Поз-
же [Sharma et al., 1995] была получена вторая Sm-Nd изохрона, соглас-
но которой возраст пироксенитов и габбро оценен как 387 ± 34 млн лет. 
По дунитам Кэршорского комплекса получена датировка 410 ± 15 млн лет, 
Sm-Nd метод [Прямоносов и др., 2001]. Что немаловажно, эти датиров-
ки практически совпадают с датировкой Собского комплекса тоналитов, 
имеющего надсубдукционный характер, и внедренного в базитовые ком-
плексы предположительно офиолитового разреза. Тоналиты датированы 
изохронным Rb-Sr методом как 395 ± 5 млн лет [Геохимия…, 1983]. Тела 
плагиоклазитов, локализованные в хромитоносных ультрамафитах масси-
ва Рай-Из, имеют изотопный возраст 398 ± 3 и 404,4 ± 2,8 млн лет (по цир-
конам U-Pb методом на SHRIMP-II), который отвечает границе среднего 
и раннего девона. В это время на фоне мощной субдукции произошла глу-
бокая метаморфическая переработка ультрамафитов большей части мас-
сива Рай-Из с формированием хромового оруденения высокохромистого 
типа и обособлением жильной серии существенно плагиоклазовых пород 
с корундовой (рубиновой) минерализацией [Вахрушева и др., 2016]. В по-
следнее время появились дополнительные данные о возрасте и соотноше-
ниях надсубдукционных интрузивных комплексов Войкарского района 
[Соболев и др., 2018]. Среди них различаются больший по объему Собский 
островодужный комплекс северо-восточного простирания, включающий 
габброиды, диориты и плагиогранитоиды, с возрастом 410-393 млн лет 
и меньший по объему Конгорский, протягивающийся вдоль юго-восточно-
го контакта Собского массива, представленный габбро, диоритами и мон-
цонитоидами, с возрастом 399-393 млн лет (по цирконам). Эти данные 
не находятся в противоречии с ранее опубликованными. При этом на-
блюдаемая геохимическая зональность практически одновозрастных над-
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субдукционных комплексов (к востоку отмечается увеличение щелочно-
сти) может говорить о падении зоны субдукции к востоку, а не к западу, 
как предполагают [Соболев и др., 2018]. Не исключено, что совпадение 
ранее упомянутых возрастных характеристик офиолитов и надсубдук-
ционных комплексов послужило причиной предположения, что войкар-
ские офиолиты образовались над зоной субдукции [Ремизов, 1998 и др.]. 
В принципе это, конечно, возможно. Такие случаи нами рассматривались 
[Пучков, 2010]. Но в данной ситуации допустимо предположить и аль-
тернативу: Sm-Nd датировки офиолитов отвечают времени метаморфиз-
ма. Иногда метаморфизм связывают с внедрением гигантского Собского 
комплекса. Однако при этом надо учесть, что как на массиве Рай-Из, так 
и в северной части Войкарского массива к Собскому комплексу примыка-
ют наименее метаморфизованные ультрабазиты. 

В целом, последовательность событий к востоку от Войкара в опре-
делённой мере повторяет события в более южных районах Тагильской 
мегазоны. В недавнее время эта последовательность была вполне под-
тверждена и на Северном Урале, напротив Полюдова кряжа, где прове-
дены геолого-съемочные работы и собраны представительные коллекции 
конодонтов [Петров и др., 2017]. В этой и более ранних публикациях на-
мечен следующий разрез: пластины метабазальтов пальникшорской сви-
ты (О3) и дайковые комплексы, принадлежащие офиолитам; комплексы 
островной дуги: шемурская свита контрастного состава (O3-S1

ll); павдин-
ская свита туфов риолитов и андезитов (S1-2

ll-w); именновская свита (S2
ld) 

представленная преимущественно вулканогенно-осадочными образовани-
ями и известняками; нижняя часть разреза формировалась в раннем луд-
лове, верхняя — в позднем. Ордовикско-раннедевонский разрез Тагиль-
ской зоны завершается сосьвинской свитой (D1 пржидол-лохков, аналог 
субщелочной туринской свиты более южных районов). Это туфопесчаники, 
тефроиды, известняки с прослоями трахиандезитов, базальтов и их туфов. 
Более высокие горизонты девона представлены известняками и сланцами. 

Имеются различные точки зрения о продолжении (или не продол-
жении) Тагильского синклинория на север. В свое время В. А. Дедеев, 
а за ним и многие другие (например, [Воронов, 2014]), выделяли на севере 
самостоятельные Хулгинский, Войкарский и Щучьинский синклинории. 
Выделение их связано с перекрытием восточной и отчасти осевой части 
единого синклинория мезо-кайнозойскими отложениями Западно-Сибир-
ской плиты. Как будет показано, все эти три участка представляют собой 
всё тот же Тагильский мегасинклинорий, с близким характером разреза, 
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при котором сохраняется целостность Тагильской островной дуги sensu 
lato, хотя отдельные элементы изменяются, либо неизвестны в силу не-
достаточной изученности, а дуга в целом подверглась ороклинальным де-
формациям (см. ниже). 

Хулгинский участок. Ордовикские отложения здесь неизвестны, воз-
можно, в силу плохой обнаженности, а плохо изученные силурийские 
представлены мощной толщей андезито-базальтов, базальтов и андезитов, 
перекрытых на правобережье широтной части долины р. Хулги девонски-
ми карбонатами. Начиная с раннего девона, выделяются два типа разре-
за, аналогичные Петропавловскому и Турьинскому юга Тагильской зоны: 
в бассейнах рек Тыкотлова, Балбанью и Хальмерью преобладающим раз-
витием в раннем и среднем девоне пользуются мелководные известняки 
(мощность свыше 500 м), а в бассейнах рек Ср. Дзеляю и Неркаю — пе-
стрые вулканогенно-осадочные толщи от андезитов до базальтов. Послед-
ние преобладают в низах разреза, а в верхах появляются трахиандезиты, 
трахиты. Мощность толщи более 2500 м. 

Войкарский участок. Ордовик представлен проблематичными отло-
жениями хараматолоуской свиты с Lichenaria sp., сложенной метапор-
фиритами, спилитами, альбитофирами, их туфами, туфокремнистыми 
сланцами, филлитами, мраморами и известняками, мощностью 500 м 
[Стратиграфические…, 1993]. Спилиты ордовикского (О2) ханмейско-ха-
раматолоуского комплекса характеризуются [Язева, Бочкарев, 1984] как 
высокотитанистые, низкоглиноземистые, с океаническим типом фракци-
онирования РЗЭ. Войкарский спилитовый комплекс (S2?) представлен 
преимущественно подушечными лавами. По составу толеиты высокогли-
ноземистые, малокалиевые, низкотитанистые. По содержаниям малых 
элементов они также сопоставимы с низкокалиевыми толеитами остров-
ных дуг. К той же формации предположительно относятся изолированные 
выходы альбитофиров. К низам разреза относится и дайковый комплекс, 
о возрасте которого говорилось выше. Более молодые осадочно-вулкано-
генные толщи разделены на две части, нижняя из которых представлена 
породами, образующими с Собским гранодиорит-тоналитовым массивом 
вулкано-плутонический комплекс. Это силурийско-среднедевонские экс-
трузии, игнимбриты, туфы плагиориолитов и дацитов, кремнисто-алев-
ролитовые сланцы (более 100 м); туфы, агглютинаты, лавы, некки и дай-
ки пироксеновых и пироксен-амфиболовых андезитов; известняки (более 
400 м); туфы, игнимбриты, экструзии, дайки плагиофировых и кварц-ам-
фибол-плагиоклазовых андезитов, андезит-дацитов, дацитов, редко пла-
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гиориолитов; известняки (до 700 м). В основании верхнего подкомплекса 
залегают известняки (50–100 м) эйфеля, выше которых выделяются: сред-
не-верхнедевонские (?) вулканогенные и вулканогенно-обломочные толщи: 
базальт-андезитовые (150 м), андезит-дацитовые (более 100 м) комплек-
сы; разрез венчается верхнедевонской флишоидно-вулканогенно-молассо-
вой толщей (конгломераты, флиш и моласса, с обломками подстилающих 
пород) [Язева, Бочкарев, 1984]. Изучение детритовых цирконов в терри-
генных надсубдукционных толщах — устьконгорской (средний-верхний 
ордовик) и малоуральской (верхний силур – средний девон) свит Войкар-
ской зоны [Соболев и др., 2017] показало явное преобладание докембрий-
ских зерен, принадлежащих трем разновозрастным группам: 2700–3000, 
1000–2200 и 547–763 млн лет. Эти данные были интерпретированы авто-
рами как свидетельство о наличии докембрийского фундамента (микро-
континента) в основании палеозойской островодужной системы Полярного 
Урала. Хотя могут быть и другие варианты, например, попадание детрито-
вых цирконов в океанические осадки, а затем и в аккреционную призму — 
с континента (Восточно-Европейской платформы). Или, по трактовке [Пуч-
ков, 2010], из мантии, в которой обычно содержится целая коллекция цир-
конов различного возраста, начиная с архея. Это подтверждается и более 
поздними исследованиями [Ферштатер и др., 2017].

Щучьинский участок. Здесь развит достаточно полный разрез отложе-
ний, от ордовика до карбона, и островодужная природа этой зоны не под-
лежит сомнению, хотя и с определенными особенностями [Каныгин и др., 
2004; Воронов, 2014; Хромых, Беляев, 2010]. Базальты ордовика, развитые 
здесь, изучены довольно плохо и датировались преимущественно по по-
ложению под фаунистически охарактеризованным силуром. В последнее 
время благодаря U-Pb изотопным датировкам, более надежно обоснован 
средне-позднеордовикский возраст вулканитов сядайской свиты, считав-
шихся более молодыми и представленных андезито-базальтами, андези-
тами, плагиодацитами и плагиориолитами, и рвущих их лейкогранитов 
хоймпейского комплекса. Силур представлен базальтовыми андезитами, 
андезитами, трахиандезитами, дацитами и трахидацитами, базальтами, 
местами туфами и тефроидами. Геохимические особенности вулканитов 
говорят об их принадлежности к островной дуге. В пржидольско-нижнеэ-
йфельской части разреза преобладают известняки, общей мощностью бо-
лее 1000 м, с бокситоносными перерывами в основании, средней и верх-
ней части, и развитием рифогенных известняков в средних частях разреза. 
Их описывают [Каныгин и др., 2004] как крупную Янганапинскую рифо-
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вую систему. Напомним, что подобная рифовая система вскрыта бурени-
ем и на Новопортовской площади Ямала, где она имеет более широкий 
возрастной объем (см. гл. 3). Живет и фран представлены мощными (свы-
ше 1500 м) олистостромами с обломками и олистоплаками известняков 
и турбидитами, с прослоями радиоляритов в нижней части. В средне-верх-
недевонских терригенных породах (ензорская свита) на р. Тальбей-Яха 
изучены детритовые цирконы, которые оказались преимущественно ме-
зопротерозойскими с двумя максимумами плотности вероятности 1127 
и 1442 млн лет. Менее интенсивны максимумы на 1735 и 1862 млн лет 
[Соболев и др., 2018]. Подчеркивается сходство распределений возрастов 
цирконов с распределениями, установленными для терригенных отложе-
ний Войкарской зоны [Соболев и др., 2017], что трактуется данными ав-
торами как указание на присутствие докембрийского микроконтинента 
в основании островной дуги. 

Сообщается, что в скважине на юго-восточном склоне хр. Янгана-Пэ 
в девонских известняках встречены доманикоиды с горючими сланцами 
[Воронов, 2014]. На востоке Щучьинского выступа, в 30–40 км к востоку 
от Янганапинского массива, описана сравнительно небольшая постройка 
франских рифовых известняков [Хромых, Беляев, 2010]. Фамен представ-
лен флишем, мощностью до 2500 м (аналог зилаирской свиты, но без вы-
хода в палеоконтинентальный сектор Урала), с редкими линзами олисто-
стромов, как мономиктовых, так и полимиктовых (присутствуют обломки 
вулканитов и интрузивных пород); отмечен прослой базальтоидов. В кар-
боне преобладают известняки, однако в серпуховском ярусе появляются 
полимиктовые гравелиты и конгломераты. Приведенные данные впол-
не отвечают представлению о том, что на севере Урала с конца или вто-
рой половины ордовика, силуре-девоне, и до турне существовала остров-
ная дуга, развивавшаяся как единая система, хотя и с определенными 
отклонениями на разных участках. Как было показано [Пучков, 2010], 
в начале карбона (несколько позже, чем на юге Урала) произошла кол-
лизия островной дуги и пассивной окраины континента и на этой окраи-
не в Лемвинской зоне, впервые в палеозое, появился восточный источник 
сноса в виде райизской свиты нижнего карбона. Одновременно, непо-
средственно к западу от Главного Уральского разлома, появились экло-
гит-глаукофансланцевые метаморфиты, которые прослеживаются вдоль 
ГУР на всем севере Урала — в зоне ГУР Приполярного Урала, в нерка-
юском и парусшорском комплексах, по восточной границе Лемвинской 
зоны и, наконец, в поднятии Марун-Кеу Полярного Урала, напротив уль-
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трабазитового массива Сыум-Кеу. На границе Приполярного и Полярно-
го Урала эклогит-глаукофановые комплексы Нерка-Ю и Парус-Шор дали 
Ar-Ar возраста — 351 ± 3,6 и 352 ± 3,6 млн лет. На Полярном Урале Sm-Nd 
изотопное датирование [Шацкий и др., 2000] по гранату, клинопироксе-
ну и породе для эклогита дало 366 ± 8,5 млн лет, а для кианитового экло-
гита 339 ± 16 млн лет. По данным [Glodny et al., 2003], конкордантные 
U-Pb возраста метаморфических, зональных цирконов находятся в ин-
тервале 353–362 млн лет, что совпадает с ранее опубликованным ими же 
возрастом метаморфизма по Rb-Sr внутренним минеральным изохронам 
(в среднем 355,5 ± 1,4 млн лет). Из сравнения возрастных характеристик 
эклогит-глаукофановых комплексов южных и северных районов Урала 
следует, что как начало поступления грауваккового материала в палекон-
тинентальный сектор, так и возникновение метаморфитов высоких дав-
лений – низких температур на севере Урала запаздывает по сравнению 
с югом, что связывается с косым характером субдукции и последующей 
коллизии ([Пучков, 2010] и многочисленные ссылки в этой работе). Как 
уже было показано, молодые возраста в большинстве изотопных опреде-
лений эклогит-глаукофановых комплексов не исключают наложения их 
на древние, докембрийские.

Коллизия типа «континент – островная дуга» и последующие гипер-
коллизионные процессы, происходившие на севере Урала и его пайхой-
ском продолжении с перерывами до средней юры, привели к образованию 
крупно-амплитудных надвигов, задокументированных по границам Кар-
ской, Лемвинской и Верхнепечорской зон, что доказывается как полевы-
ми наблюдениями, так и бурением и сейсмопрофилированием [Пучков, 
2010; Юдин, Юдин, 2018; Рыбалка и др., 2011] (см. рис. 6.3). В этом плане 
интересная проблема связана с происхождением и структурным положе-
нием Малыкского и Хараматолоуского метаморфических комплексов, за-
ключенных в поле палеоокеанического сектора. 

Малыкский базитовый комплекс имеет отчетливые не-уральские про-
стирания и многофазный метаморфизм (см. выше), что позволяет предпо-
ложить, что это — тектоническое окно докембрия в верхнем офиолитовом 
тектоническом покрове. Небольшой угол падения Главного Уральского 
разлома (см. ниже) служит этому подтверждением. Подобная проблема 
возникает и с Хараматолоуским блоком треугольной в плане формы; две 
стороны треугольника ограничены по разломам перидотитовыми масси-
вами Рай-Из и Войкарским, а одна (северо-западная) — серпентинито-
вым меланжем. Иными словами, Хараматолоуский блок окружен офио-
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литами и также представляет собой тектоничесое окно. Структуры блока 
имеют не-уральское, северо-западное простирание, породы представле-
ны преимущественно вулканогенно-терригенными толщами и габброи-
дами, метаморфизованными в диапазоне от зеленосланцевой до амфи-
болитовой фации. Еще в начале 90-х годов была информация о находках 
в мраморах на р. Хараматолоу члеников криноидей. Однако в дальней-
шем эти находки не удалось подтвердить, хотя мы и пытались это сде-
лать. Геологи-съёмщики относили хараматолоуский комплекс к среднему 
и верхнему рифею на основании находок нитчатых водорослей в извест-
няках и глинистых сланцах западной части комплекса. Но позже, в райо-
не р. Степрузь, в двух точках в сланцах были найдены конодонты плохой 
сохранности, позволяющие, тем не менее, отнести одну из находок к верх-
нему палеозою [Прямоносов и др., 2000]. Нельзя исключить, что породы 
комплекса разновозрастны, представлены несколькими тектоническими 
пластинами и метаморфизованы в подошвенных условиях при надвига-
нии офиолитовой пластины в позднем палеозое.

Рисунок 6.3. Фрагмент сбалансированного геолого-геофизического
разреза через Пай-Хой, Коротаихинскую впадину

и поднятие Чернова [Юдин, Юдин, 2018]

Примечание: хорошо показана роль пост-триасовых (древнекиммерийских) складчато-над-
виговых дислокаций в формировании структур Коротаихинской впадины и Пай-Хоя. При-
чиной этих дислокаций может быть коллизия пассивной окраины континента Балтики 
с островной дугой уралид, в настоящее время погребенной под осадками Карской впадины 
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Глубинное строение Полярного Урала и его связь
с фундаментом Западно-Сибирской плиты

Изучению глубинного строения Урала способствовало проведение По-
лярно-уральского глубинного сейсмического трансекта (PUT 2006–2008) 
от Предуральского краевого прогиба на восток по долине р. Собь и далее 
мимо Салехарда, по необнаженным тундровым районам западного края 
Западно-Сибирской плиты, где находятся скрытые от наблюдателя вос-
точная часть Тагильского мегасинклинория, Восточно-Уральское подня-
тие и Зауральская зона [Рыбалка и др., 2011; Рыльков и др., 2013]. Как 
и южные трансекты ESRU и URSEIS, северный трансект продемонстри-
ровал бивергентное строение Урала. На западе отражающие площадки 
субгоризонтальны, они отражают пологое залегание пермских и более 
древних отложений краевого прогиба, и близгоризонтальные залегания 
тектонических покровов Лемвинской зоны, смещавшихся в западном на-
правлении. ГУР имеет наклон всего 20°, и прослеживается на глубину 
всего 10 км — что подчеркивает его полого-надвиговый характер, о чем 
говорилось выше. В восточной части зоны отражающие горизонты приоб-
ретают восточный наклон, до 30–45°. Ось бивергентной структуры прохо-
дит посредине Тагильского синклинория, под мезо-кайнозойскими отло-
жениями, и скрытый восточный борт синклинория характеризуется уже 
западными падениями отражающих площадок на контакте с Восточно- 
Уральским поднятием континентального строения, для которого харак-
терно наличие тектонических покровов, гнейсов и значительное количе-
ство карбон-пермских гранитоидов.

Нельзя не обратить внимание на то, что, судя по характеру магнит-
ных аномалий, Собское поперечное поднятие допалеозойских пород про-
слеживается на восток под мезо-кайнозойским чехлом на довольно значи-
тельное расстояние, и, таким образом, Тагильская и Восточно-Уральская 
зоны неизбежно либо упираются в Собский выступ фундамента тиманид, 
либо огибают его. Далее структуры уралид на Щучьинском участке обра-
зуют резкий изгиб на запад, север и затем восток, образуя сигмоиду (не-
которые исследователи предполагают кольцевой характер Щучьинско-
го синклинория и чуть ли не его импактный генезис [Воронов, Шпуров, 
2006]. Скорее всего, дело не в этом. Урало-Пайхойский горизонтальный 
изгиб — классический пример ороклина [Пучков, 2014]. Термин ороклин 
(букв. — изгиб гор) предложен У. Кэри [1991]. В русском переводe его кни-
ги сказано просто: это ороген, деформированный в плане. Считалось, что 
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развитие ороклина происходило в две стадии: на первой — формирование 
более или менее прямого, линейного орогена, на второй — последующий 
его изгиб с образованием мегаскладки, имеющей вертикальную ось. В ка-
честве примеров автором термина приводились Аляскинский, Рифский, 
Лигурийский, Пенджабский и другие изгибы орогенов, а мы, уральцы, мо-
жем предположительно говорить о Пайхойско-Новоземельском ороклине, 
суммарный изгиб которого достигал около 90°. Важнейшим фактором об-
разования ороклинов, помимо мантийной конвекции, является анизотро-
пия литосферы. Наибольшую пластичность демонстрируют межплитные 
зоны, возникающие преимущественно на коре океанического и переход-
ного типа и обтекающие более прочные кратоны. Палеомагнитные иссле-
дования [Иосифиди, Храмов, 2010] привели к выводу что нижнепермские 
структуры Пай-Хоя испытали поворот в горизонтальной плоскости по от-
ношению к Восточно-Европейской платформе на углы в 10–15° против ча-
совой стрелки, а в Предуральском прогибе — углы достигали 30° по часо-
вой стрелке (рис. 6.4). 

Таким образом, мегаскладка с вертикальной осью в послепермское вре-
мя испытала минимальный изгиб до 45° (2-й этап); до этого, в позднем де-
воне-раннем карбоне островная дуга могла уже испытать изгиб (1-й этап) 
в результате ее столкновения с углом континента. Наличие Собского вы-
ступа дополнительно усложнило ороклинальную структуру, с образова-
нием вокруг него сигмоидальных изгибов, о которых говорилось выше. 
Очевидно, для выяснения полной картины (в частности, установления 
времени полного, до 90° времени сгибания ороклина) необходимы более 
обширные палеомагнитные исследования, с вовлечением триасовых отло-
жений. Однако уже сегодня можно поставить вопрос о связи образования 
Пайхойско-Новоземельской части ороклина и глубокой (до почти 13 км 
по горизонту А) Карской впадины. Возможное объяснение заключается 
в том, что в тылу обнаженных древнекиммерийских дислокаций Пай-Хой-
ско-Новоземельской складчатой зоны находится продолжение островодуж-
ной системы уралид, которая испытала коллизию с пассивной окраиной 
континента Балтики в предсреднеюрское время, что и привело к древне-
киммерийским дислокациям на фронте дуги в виде складчатых структур 
Пай-Хоя и Новой Земли. В этом случае Карская впадина, с ее мощным 
тепловым потоком — Карской тепловой аномалией (см. гл. 7), — являет-
ся следствием задугового растяжения. Альтернативным объяснением об-
разования впадины и тепловой аномалии могли бы быть сведения о при-
сутствии в Арктике юрско-мелового суперплюма, проявившегося в виде 
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Крупной Магматической Провинции (HALIP, по [Ernst, 2014]) или Барен-
цевско-Амеразийский суперплюм, по [Шипилов, Карякин, 2011]. Однако 
в Карско-Ямальском регионе он не выявлен. Не исключено также допол-
нительное, более раннее влияние триасового плюма и связанного с ним 
рифтогенеза, что было показано в недавних работах [Афанасенков и др., 
2017: Никишин и др., 2011].

Рисунок 6.4. Геодинамическая схема северо-востока
Печерской плиты по [Иосифиди, Храмов, 2010].

Условные обозначения:
1 — океанические рифтовые зоны, 2 — зоны поддвигания островодужные,
3 — метаморфические осадочные комплексы, 4 — осадочные комплексы,

5 — изученные разрезы, 6 — расчетное направление давления,
7 — выделенное направление давления, 8 — недеформированный осадочный чехол,

9 — пассивные континентальные окраины, 10 — молассы,
11 — метаморфические комплексы дорифейского фундамента,
12 — надвиги, взбросы, 13 — границы тектонических покровов
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На восточном окончании Полярно-Уральского трансекта пробурена 
Янгиюганская параметрическая скважина (глубина 4094,6 м), которая 
расположена в 80 км юго-восточнее г. Салехард в нижнем течении пра-
вого берега р. Полуй, впадающей в р. Обь [Угрюмов, Воронов, 2014 и др.]. 
Вскрытые в нижней части скважины плагиогнейсы сложены кварц-оли-
гоклазовым агрегатом с присутствием слюды (мусковита и флогопита), 
амфибола (эденит-ферроэденит-ферропаргасита), клиноцоизит-эпидо-
та, граната (альмандин-гроссулярового ряда), клинохлора, микроклина, 
магнетита, титаномагнетита, рутила и фторапатита. Нами показано (см. 
гл. 4), что плагиогнейсы сформировались в условиях амфиболитовой фа-
ции метаморфизма и субстратом для них послужили лейкократовые пла-
гиограниты. U-Pb, Sm-Nd, Rb-Sr датировки плагиогнейсов с наибольшей 
вероятностью указывают на следующие основные события геологической 
истории формирования этих пород:

1) магматическое внедрение плагиогранитов в терминальном рифее; 
U-Pb (по цирконам) и Sm-Nd изохрона 691 ± 58 млн лет свидетельствуют 
о неопротерозойском возрасте исходного вещества плагиогнейсов;

2) их метаморфизм и превращение в плагиогнейсы в раннем ордови-
ке (U-Pb, 486 млн лет);

3) наиболее поздние тектоно-термальные события (292 ± 23 млн лет), 
зафиксированные Rb-Sr системой этих гнейсов, связаны, по всей видимо-
сти, с коллизионными процессами, приведшими к образованию уралид. 
     В целом, при сравнении глубинного строения Южного, Среднего и По-
лярного Урала (по комплексным сейсмотрансектам URSEIS, ESRU и PUT 
соответственно) различиям в глубинном строении этих частей региона 
обычно придавалось куда большее значение, чем сходству. Несмотря на то, 
что как раз именно сходства между ними гораздо больше. А именно разли-
чиями в глубинном строении этих частей единого Уральского складчатого 
пояса пытались оправдать неудачу провального (ни одного месторожде-
ния найдено не было) мегапроекта «УПУП» (Урал промышленный – Урал 
Полярный; проводился под научно-методическим руководством ВИМСа 
и его директора Г. Машковцева), призванного в свое время (≈ 2005–2012 гг.) 
соединить новой железной дорогой (к строительству которой в результате 
так и не приступили) т. н. «несметные богатства северных месторождений» 
с заводами Среднего Урала. Увы, после освоения более 4 млрд руб. 
гос. бюджета, все кончилось уголовными делами, а весь Урал в целом 
был объявлен ВИМСом якобы «не перспективным» (детальнее — см. [Ива-
нов, 2012]).



235

За 80 лет исследований фундамента Западно-Сибирской плиты создан 
ряд (более 40) постоянно уточняющихся схем районирования ее доюрско-
го основания [Сурков, Смирнов, 2003, 2008; Пучков, 2010; Добрецов, 2003; 
Ёлкин и др., 2008; Иванов и др., 2009 и мн. др.]. Общей чертой схем явля-
ется продолжение в пределы Западной Сибири (в соответствии с прости-
раниями окружающих платформу структур и генерализованным рисун-
ком магнитного и гравитационного полей) окружающих плиту складчатых 
поясов и их структурно-формационных зон. Фундаментом западной ча-
сти Западно-Сибирской плиты являются зоны восточного сектора Урала, 
а фундаментом востока плиты служат комплексы Сибирской платформы 
и ее складчатого обрамления. Также общей чертой схем является нали-
чие, восточнее уралид, крупных блоков казахстанид и алтаид), постепенно 
выклинивающихся к северу. Эти главные домены разделены крупными 
сутурами — Валерьяновской и Чарской. Ядром Сибирского домена явля-
ется Сибирская платформа и окружающие ее складчатые области, где ре-
конструируются три первичные фациальные мегазоны [Ёлкин и др., 2008], 
характеризующие обстановки седиментации на Сибирском континенте 
и вблизи него. Считается, что эти мегазоны, вместе с Сибирской платфор-
мой, связаны единым протерозойско-нижнерифейским основанием. Для 
решения вопроса о продолжении уральских структур к северу в фунда-
менте Западно-Сибирского мегабассейна важное значение имеет харак-
тер магнитных аномалий. Для Западно-Сибирской плиты в целом опу-
бликованы мелкомасштабные карты — аномального магнитного поля 
и соответствующая ей геологическая карта фундамента [Клец и др., 2007]. 
Для отдельных регионов Западной Сибири созданы и среднемасштабные 
геологические карты фундамента, преимущественно масштаба 1 : 500000 
([Иванов и др., 2016а, 2016б, 2018в] и ссылки в этих монографиях). Маг-
нитные аномалии северного окончания Урала характерны и высокоам-
плитудны, но образуют сложные ороклинальные изгибы, а далее по про-
стиранию к северу они вообще распадаются (или поворачивают на запад, 
под Байдаратскую губу), и могут захватывать только южную часть фун-
дамента Ямала. Создается впечатление, что уральские структуры (в том 
числе палеоостроводужные, относящиеся к палеоокеаническому сектору) 
разворачиваются и следуют в фундаменте параллельно простираниям 
Пай-Хоя и Новой Земли. По [Пучков, 2010], континент казахстанид огра-
ничен сутурными зонами, образуя треугольное замыкание, а на Ямал про-
слеживаются алтаиды-уралиды и возможно край Сибирской платформы 
(байкалиды-тиманиды). По альтернативной трактовке [Ёлкин и др., 2008], 
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структуры уралид перед Ямалом резко обрываются, а фундамент Ямала 
начиная с кембрия, а более уверенно с ордовика (по данным скв. Ново-
портовская № 115 и Западно-Новогодняя № 210) отнесен к широкой поло-
се шельфа Сибирской платформы. Эта трактовка нами оспаривается: как 
показано по материалам Новопортовской площади, фундамент юга Яма-
ла сложен преимущественно интенсивно дислоцированным палеозоем, 
с участием пермских орогенных гранитов. Платформенная структура ка-
захстанского континента в схеме этих авторов также имеет треугольное 
замыкание на севере, и также ограничена сутурными зонами. 

С учетом особенностей изучаемых структур, для районирования Запад-
ной Сибири большое значение имеет исследование возраста гранитных 
массивов, запечатывающих складчатую структуру фундамента. Возраст 
подавляющего их большинства каменноугольный (или каменноуголь-
но-раннепермский), и они находятся как раз в пределах территории ура-
лид [Иванов и др., 2016а]. Кроме этих позднепалеозойских гранитоидов, 
на значительно меньшей территории, на правобережьи р. Обь, севернее 
и северо-восточнее г. Ханты-Мансийск (Нялинская, Западно-Нялинская, 
Северо-Нялинская, Селияровская, Северо-Селияровская нефтеразведоч-
ные площади) были выявлены граниты и гранодиориты нормально-ще-
лочного ряда, с возрастом 441–444 млн лет (U-Pb возраст, SHRIMP-II, 
по цирконам), что надежно доказывает присутствие алтаид в фундамен-
те. По петро-геохимическим данным образование этих гранитоидов про-
исходило, скорей всего, в условиях активной надсубдукционной континен-
тальной окраины [Иванов и др., 2013]. 

Известно [Скоробогатов и др., 2003], что концентрация месторождений 
углеводородов на единицу площади на Ямале более, чем в 100 раз превы-
шает «среднемировую». Столь значительное превышение не может быть 
случайным и, вероятнее всего, имеет геодинамические причины. Счита-
ется, что фундамент Ямала во многом аналогичен Западно-Сибирскому, 
и также представлен докембрийскими метаморфическими сланцами, пе-
рекрытыми палеозойскими (начиная с раннего ордовика) глинисто-карбо-
натными и вулканогенными толщами (см. гл. 3). В основании Южно-Кар-
ского бассейна присутствует рифтовая система, которая формировалась, 
по всей видимости, либо в связи с плюмовыми процессами в конце пер-
ми — раннем триасе синхронно с рифтами в Западно-Сибирском мегабас-
сейне [Никишин и др., 2011], либо несколько позже этих рифтов как заду-
говый бассейн в предсреднеюрское время, как это сказано выше. Показано 
[Иванов и др., 2019], что южная часть Карского моря, полуостров Ямал 
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и западная часть полуострова Гыдан лежат в области большой положи-
тельной аномалии плотности теплового потока, простирающейся в мериди-
ональном направлении, с эпицентром вблизи месторождения Русановское, 
расположенного на шельфе к северо-западу от Ямала. Область плотности 
теплового потока от 70 мВт/м2 и выше (названная «Западно-Ямальской по-
ложительной тепловой аномалией») простирается с севера на юг на 840 км, 
при ширине до 160 км. На Ямале также отмечается ряд локальных ано-
малий плотности теплового потока. В целом, обращает на себя внимание 
резко повышенная плотность теплового потока в районе Ямала, по срав-
нению, например, с плотностью теплового потока Таймыра. Практически 
все месторождения углеводородов Ямала расположены на флангах риф-
тов Западно-Сибирской рифтовой системы и одновременно в градиентных 
зонах плотности теплового потока. По видимому, «Западно-Ямальская те-
пловая аномалия» маркирует область повышенной плюм-зависимой гео-
динамической активности, проницаемую для глубинных флюидно-газо-
вых потоков. Расположение Ямала на приподнятом восточном плече этой 
аномальной области главным образом и обусловило высокую нефтегазо-
носность этого полуострова. В плане находок новых месторождений могут 
представлять интерес и другие районы этой аномалии и прилегающие 
к ней; в частности, перспективен район северо-восточного замыкания За-
падно-Ямальской аномалии, к западу и северу от острова Белый. 

Раннемезозойский тектонический подэтаж

На севере Урала и в Пай-Хойско-Новоземельской области этот подэтаж 
представлен в основном триасовыми отложениями, тяготеющими к гря-
де Чернышова, довольно широко развитыми в Косью-Роговской впадине 
и в еще большей степени в Коротаихинской впадине. Отложения пред-
ставлены терригенными континентальными, отчасти грубообломочными, 
полимиктовыми толщами, в низах красноцветными, в верхах сероцвет-
ными с незначительной угленосностью. Мощность этажа увеличивается 
в сторону Баренцевоморской впадины где появляются и прибрежно-мор-
ские осадки. Присутствуют и нижнеюрские отложения, но они развиты 
очень слабо [Тимано-Печорский…, 2000].

Важным компонентом этажа является вулканогенно-терригенный ком-
плекс, мощностью 50–150 м, залегающий с размывом на пермских отло-
жениях. Комплекс содержит два потока базальтов трапповой формации 
с возрастом 249,5 ± 0,7 млн лет, что хорошо коррелируется с известными 
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возрастами низов трапповой формации Сибири и служит одним из ар-
гументов в пользу отнесения их к проявлениям Сибирского суперплюма 
[Пучков, 2010]. Нижняя граница этажа определяется размывом и про-
явлением плюмового вулканизма, верхняя — предсреднеюрской альпи-
нотипной складчатостью, приведшей к образованию ороклина Пайхой-
ско-Новоземельской складчатой системы и гряд Чернова и Чернышова. 
Тесная связь этих складчатых структур с более ранними уральскими, 
образование которых закончилось в перми, позволяет с некоторой до-
лей условности отнести их к поздним уралидам. О связи раннемезозо-
йского тектонического этажа с палеозойским этажом фундамента цен-
тральной части Западно-Сибирского мегабассейна говорит и тот факт, что 
в основании триасовых грабенов Югано-Колтогорской зоны отмечены 
[Иванов, Ерохин, 2019] пермские базальты 268,4 ± 7,5 и 268,1 ± 7,5 млн лет 
(Ar-Ar метод). Триасовые отложения залегают не только с небольшим пе-
рерывом на пермских отложениях палеоконтинентального сектора Урала, 
но и со значительным перерывом — в палеокеаническом секторе (напри-
мер, Буланаш-Ёлкинское угольное месторождение на Северном Урале). 
Нижний и средний триас там выпадают из разреза; триасовые отложе-
ния смяты в интенсивные складки. В то же время восточнее, в Сосьвин-
ском и других грабенах, триасовые отложения не затронуты альпинотип-
ной складчатостью. 

Платформенный этаж, возникший со среднеюрского времени и сла-
бо развитый на Урале, образует мощный платформенный чехол Запад-
но-Сибирского мегабассейна, где триасовый этаж отделяется от мезокай-
нозойского лишь слабым несогласием, хорошо видным на сейсмопрофилях 
с искажением вертикального масштаба. Пострифтовый мезо-кайнозой-
ский чехол перекрывает самые разные тектонические комплексы — ура-
лиды, алтаиды, тиманиды, байкалиды и архейско-раннепротерозойские 
комплексы Сибирской платформы.

Нео-орогенический тектонический этаж развит на Урале, но в За-
падной Сибири, и на Ямале он является продолжением платформенно-
го, и отличается преимущественно лишь особенностями литологии тер-
ригенных осадков.
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Глава 7. ПЛОТНОСТЬ ТЕПЛОВОГО ПОТОКА, 
СТРУКТУРА МАНТИИ И НЕФТЕГАЗОНОСНОСТЬ 

ПОЛУОСТРОВА ЯМАЛ

Как уже отмечалось выше, концентрация месторождений углеводоро-
дов на единицу площади на Ямале более, чем в 100 раз превышают «сред-
немировую». Очевидно, что столь значительное превышение не может 
быть случайным и, вероятнее всего, причины относятся к области геодина-
мики. Структура осадочного чехла района Ямала и Карского моря в связи 
с месторождениями углеводородов привлекает внимание многих исследо-
вателей [Конторович и др., 2017; Жолондз, 2018 и др.], но детальное опи-
сание свит, антиклинальных ловушек углеводородов и т. п., по всей ви-
димости, все же не дает понимания истинных причин появления именно 
здесь богатых залежей углеводорода.

Крайняя неравномерность распределения запасов месторождений 
углеводородов по поверхности Земли хорошо известна и является одним 
из главных доводов в пользу представлений о глубинном происхождении 
нефти. Так, по разным оценкам, около 50% мировых запасов нефти рас-
положено в районе Персидского залива, огромные скопления тяжелых 
нефтей сосредоточены в Канаде и Венесуэле и т. д. Так что Ямал в этом 
смысле не является единственным исключением. Месторождения нефти, 
как правило, располагаются в районах с высокой современной геодина-
мической активностью. А ее наиболее надежной численной мерой явля-
ется плотность теплового потока (а также сейсмичность, но она — харак-
теристика не постоянная, а «событийная»). Однако, Ямал расположен 
на северной оконечности Западно-Сибирской платформы, достаточно да-
леко от срединно-океаничеcких хребтов Арктики и современных зон тек-
тонической активности, отмеченных цепочкой действующих вулканов. 
Обзор геологического строения фундамента Ямала и смежных районов 
Урала приведен выше.

Особенности структуры мантии полуострова Ямал

Понять причину чрезвычайно высокой нефтегазоносности Ямала мо-
жет способствовать информация о структуре и температурном режиме 
верхней мантии, полученная в том числе и с помощью сейсмической томо-
графии. Качественно аномалии сейсмических скоростей относительно гло-
бального среднего значения скорости на данной глубине дают представ-
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ление о температуре литосферы. Отрицательная аномалия соответствует 
нагретому, а положительная — охлажденному блоку. 

Томография формы волны (waveform tomography) по данным широко-
полосных сейсмических станций дала модель структуры верхней мантии 
Антарктики в беспрецедентной детальности [Lebedev et al., 2018]. В Аркти-
ческом регионе такие станции расположены на территории США и Канады 
по регулярной сети до широты 70°, они также расположены по береговым 
линиям Гудзонова залива, Гренландии, в большом количестве на Аляске, 
в северной Европе, но практически отсутствуют на севере территории РФ: 
одна станция расположена в районе устья Енисея, а другая в примерно 
в 1500 км к востоку в устье Лены [Lebedev et al., 2018; Schaeffer et al., 2016]. 
Для района Ямала и Гыдана и для сравнения Таймыра аномалии верти-
кально поляризованной скорости S-волны в процентах от средней для ка-
ждой глубины обобщены по данным [Lebedev et al., 2018] и приведены в 
таблице 7.1.

Как видно из таблицы 7.1, до глубин порядка 100 км районы Яма-
ла-Гыдана и Таймыра существенно отличаются по величине аномальных 
скоростей сейсмических волн. Также следует отметить, что на глубине 
150 км отчётливо выделяется среди высокоскоростных аномалий (порядка 
6–8%) относительно низкоскоростное «пятно» 1–3% в районе Ямала и Гы-
дана (с эпицентром примерно в районе Ямбурга и радиусом около 300 км). 
Лишь за его пределами (север Ямала, север и юг Гыдана) скорости воз-
растают до +6% и более. На глубине 260 км аномалия скорости около 2% 
идет под Таймыром вдоль береговой линии в полосе ~250 км считая от бе-
реговой линии). На глубине 36 км томографическая модель [Lebedev et al., 
2018] указывает под Ямалом и Гыданом низкоскоростную аномалию, тог-
да как под Таймыром аномалии скоростей отсутствуют. На глубине 56 км 
аномалия скорости меняет знак под Ямалом, то есть мантия становится 
более холодной и сейсмические скорости увеличиваются. Под Таймыром 
аномалия на глубине 56 км отсутствует. На глубинах 80 и 110 км анома-
лия скоростей под Ямалом, по большей части, составляет 3%, уменьшаясь 
до 1% к юго-востоку. На северо-западе Ямала и западном шельфе Кар-
ского моря аномалия составляет около 6%. На этих глубинах также про-
является упомянутая выше почти изометричная аномалия относительно 
пониженных скоростей (около +1% на фоне 3–4%) радиусом около 300 км. 
Только на глубине 150 км контраст выше (+1% на фоне 6%). На глубинах 
от 150 км и ниже аномалии скоростей становятся характерными для плат-
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форм. Данная картина согласуется с различными моделями Арктическо-
го региона [Lebedev et al., 2018].

В тепловой 3-D модели Баренцева и Карского моря [Klitzke et al., 2016] 
приводят карты положения изотерм 100°С и 450°С. Следует отметить, 
что в районе полуострова Ямал и Гыдан, и в районе шельфа Южно-Кар-
ского моря изотерма 100°С проходит на глубинах 2,5–3 км, а под полуо-
стровом Таймыр эта изотерма опускается до 5–5,5 км с подъёмом до 4–5 
на юге. Изотерма 450°С находится на глубине 21–24 км и лишь в локаль-
ных областях опускается до глубины 24–27 км [Klitzke et al., 2016]. Соглас-
но глобальной тепловой модели континентальной литосферы TC1, изо-
терма 550°С для района Ямала-Гыдана проходит на глубине около 25 км, 
а под Таймыром — на глубине от 30 до 40 км [Artemieva, 2006].

Таблица 7.1
Аномалии скоростей в процентах от средней

на разных глубинах [Lebedev et al., 2018]

Глубина, км (ср. скорость, км/с) Ямал и Гыдан Таймыр

36 (4,46) от –4 до –2 0
56 (4,42) от 1 до 3 0
80 (4,38) от 3 до 6 от 1 до 4

110 (4,38) от 3 до 6 от 3 до 6
150 (4,39) от 1 до 6 от 6 до 8
200 (4,45) от 0 до 1 от 2 до 3
260 (4,62) 0 от 0 до 2
330 (4,75) от 0,5 до 1 0

Устойчивое решение при пересчете сейсмических скоростей в темпе-
ратуру получено для средней температуры диапазона глубин 80–150 км 
[Lebedev et al., 2018]. Под Ямалом и Гыданом наблюдается температур-
ная аномалия 900–1000°С под северной частью Ямала примерно до се-
верной широты 70,5° и под западным шельфом Карского моря. Изотермы 
1000–1100°С расположены южнее 70° СШ. Обращает на себя внимание 
локальная, почти изометричная аномалия 1100–1200°С диаметром око-
ло 300 км расположенная в районе Тазовской губы с эпицентром в районе 
67,5° СШ и 75° ВД. Наличие этой аномалии средней температуры на глу-
бинах 80–150 км отличает мантию под Ямалом от мантии под Таймыром. 
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На глубине 100 км аномалии скорости объемных P-волн отсутствуют 
под Ямалом, но под Таймыром составляют 0,3–0,6% [Яковлев и др., 2012]. 
Оценки температур по данным различных авторов важны, в том числе 
и для рассуждений о том, возможен ли синтез нефти в осадочных бассей-
нах региона или нет.

Граница Мохо в районе Ямала, согласно [Klitzke et al., 2015], ступен-
чато понижается с запада на восток с наименьшей глубиной под океаном 
(менее 15 км), средней глубиной под шельфовой зоной (до 35 км) и наи-
большей глубиной под континентом (до 50 км). Под северной оконечно-
стью Ямала и под о. Белый, а также в южной части Карского моря (запад-
ном шельфе Ямала) граница Мохо проходит на глубинах от 30 до 35 км 
[Klitzke et al., 2015]; под остальной территорией Ямала граница Мохо про-
ходит на глубине 35–40 км, за исключением района, прилегающего к Бай-
дарацкой губе, где граница Мохо опускается до 40–45 км, что согласуется 
с результатами [Кусков и др., 2014; Павленкова, 2011]. Подъем границы 
Мохо до 35–30 км (на фоне окружающей глубины Мохо 35–40 км) отмеча-
ется примерно в той же области, что и «пятно» повышенных аномальных 
скоростей S-волн [Lebedev et al., 2018] и повышенной средней температу-
ры на глубинах 80–150 км. Обращает на себя внимание понижение гра-
ницы Мохо до 45–50 км в узкой полосе под Полярным Уралом, Пай-Хо-
ем, Новой Землей и Таймыром, которая охватывает район Ямала, Гыдана 
и Южного Карского моря с запада севера и востока [Klitzke et al., 2015]. 
Согласно интерпретации наблюдений [Кусков и др., 2014; Павленко-
ва, 2011], структура мантии до глубины 50 км под Таймыром и Пур-Гы-
данской впадиной существенно отличается тем, что под Таймыром ман-
тия более однородная: здесь выявлены всего два слоя, различающиеся 
по сейсмическим скоростям. Под Пур-Гыданской впадиной этих слоев на-
считывается 4–5.

Плотность теплового потока Ямала

Тепловой поток в районе Ямала и Гыдана характеризуется повышен-
ной плотностью, и повышенными градиентами по сравнению с районом 
Таймыра (рис. 7.1). На рис. 7.1 вынесены изобаты 0, 50 и 200 м, очерчи-
вающие береговую линию и шельфовую зону, а также месторождения 
углеводородов [Кислухин, 2012 и др.] и система рифтов Западной Сиби-
ри [Иванов и др., 2018б]. Южная часть Карского моря, полуостров Ямал 
и западная часть полуострова Гыдан лежат в области большой аномалии 
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плотности теплового потока с эпицентром вблизи месторождения Руса-
новское, которое расположено к северо-западу от Ямала в районе шельфа. 
Плотность теплового потока изменяется от максимального 74 до 60 мВт / м2 
в районе западного побережья Ямала. 

Рисунок 7.1. Плотность теплового потока в районе Ямала:
1 — изобаты 50 и 200 м, 2 — контуры суши, построенные по данным

CRUST 1.0 (http://igppweb.ucsd.edu/~gabi/rem.html); 3 — рифтовая система
Западной Сибири [Иванов и др., 2018б]; 4 — углеводородные месторождения

Ямала [Кислухин, 2012]. 
Изолинии плотности теплового потока (мВт/м2), построенные по данным

International Heat Flow Commission
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Продвигаясь к югу по Ямалу, можно видеть ряд локальных анома-
лий плотности теплового потока. Обращает на себя внимание резкое из-
менение плотности теплового потока в этом районе по сравнению с Тай-
мыром, который отличают малые градиенты и более низкие значения 
в эпицентрах локальных аномалий. Низкая плотность теплового потока 
с (20 мВт / м2 в эпицентре) в юго-восточной части карты (рис. 7.1) наблюда-
ется за пределами Западно-Сибирской плиты. Из рисунка также видно, 
что практически все месторождения углеводородов Ямала расположены 
на флангах Западно-Сибирской рифтовой системы и одновременно в гра-
диентных зонах теплового потока.

Любопытно соотнести карту плотности теплового потока с картой ско-
ростных аномалий S-волн в мантии [Lebedev et al., 2018] (рис. 7.1): «пят-
но» пониженных скоростей, то есть разогретая часть мантии, проецируется 
на рифтовую систему Западной Сибири, а на глубине 36 км (рис. 7.2a) — 
и на Карское море. На глубине 56 км область слабо положительной ано-
малии скоростей смоделирована под Ямалом, тогда как под Гыданом 
аномалия отсутствует. На глубине 80 и 110 км «пятно» выделяется низ-
ким положительным значением около 1% на фоне более высоких (3–4% 
и выше) скоростей в окрестностях. Аналогично на глубине 150 км — 1–3% 
на фоне 6% и более (рис. 7.2б). Аномалия плотности теплового потока бо-
лее 70 мВт / м2 проецируется на область пониженных скоростей (разогре-
тый блок) на глубине 36 км, который, скорее всего, и обуславливает его ве-
личину, поскольку ниже, как показывает модель [Lebedev et al., 2018], эта 
аномалия плотности теплового потока проецируется на более «холодные» 
слои, где аномалия скоростей положительная. Сложный мозаичный рису-
нок повышенной, по сравнению с Таймыром плотности теплового потока 
в районе Ямала-Гыдана, вероятно, обусловлен как разогретыми мантий-
ными слоями, так и структурой рифтовой системы. Более детальную ин-
формацию о структуре мантии в районе Ямала, Гыдана и Карского моря 
можно было бы получить если вместо одной сейсмической станции на пол-
торы тысячи километров мы имели бы станции, расположенные по регу-
лярной сети хотя бы в пределах Ямала и Гыдана.

Если соотнести современную тектоническую карту ВСЕГЕИ [Petrov et 
al., 2015] Арктического региона с картой плотности теплового потока на 
рис. 7.1, то можно видеть (рис. 7.3), что гигантские магматические провин-
ции пермо-триасового возраста в районе Ямала, Гыдана и шельфа Карско-
го моря на континенте прослеживаются системой рифтов. Эпиконтинен-
тальный осадочный бассейн в районе представлен осадочными толщами
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Рисунок 7.2. Наложение слоев модели на глубине 36 и 150 км
[Lebedev et al., 2018] на карту плотности теплового потока (рис. 7.1)

Рисунок 7.3. Карта плотности теплового потока (рис. 7.1),
наложенная на фрагмент тектонической карты [Petrov et al., 2015]
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мезозойского возраста, мощность которых варьируется от 0 на юго-запа-
де Ямала до 8–11 км вблизи северо-западного побережья в районе интен-
сивной тепловой аномалии (70 мВт / м2). Здесь мощность осадочного чехла 
увеличивается до 11 км по направлению к эпицентру, расположенному не-
много южнее месторождения Ленинградское. Также из рис. 7.3 видно, что 
рифт, пересекающий Ямал с юго-востока на северо-запад, ограничивает от-
носительно маломощный слой осадков (от 0 до 4 км) на юго-западе от более 
мощных (от 6 до 11 км) толщ, залегающих над гигантской магматической 
провинцией и в районе северо-западного побережья Ямала. Впрочем, на-
личие этого рифта не подтверждается сейсмопрофилированием (см. гл. 5). 

Зоны пониженных скоростей сейсмических волн («горячие зоны литос-
феры») под Ямалом, вероятнее всего, могут иметь либо радиогенное про-
исхождение и/или быть следом прохождения горячего пятна в мантии, ко-
торое сейчас находится под Исландией [Lebedev et al., 2018; Torsvik et al., 
2015; Lawver, Müller, 1994]. Существенное расхождение следов плюма под 
Исландией [Torsvik et al., 2015; Lawver, Müller, 1994] начиная с 30 млн 
лет назад заключается в том, что плюм, вероятно, не пересекал Гренлан-
дию, как пишут [Lawver, Müller, 1994], а 60 млн лет назад находился у ее 
восточного берега, вблизи Исландии [Torsvik et al., 2015]. Приведенные 
данные о возрасте и составе вулканитов различных морфоструктур Запад-
но-Арктического шельфа не противоречат геодинамическим реконструк-
циям следа Исландского плюма [Тимонин, Юдин, 2004]. Однако [Lebedev 
et al., 2018] пишут, что след горячей точки под Исландией пересек Грен-
ландию, хотя его траектория сомнительна. Некоторые авторы [Хуторской 
и др., 2013] считают, что существует генетическая и пространственная 
связь аномалий теплового поля и локализации месторождений, что, впро-
чем, также видно из рис. 7.1. Некоторые авторы [Подгорных и др., 2001], 
моделируя район Ямала и прилегающее Карское море, приводят значе-
ния теплового потока на острове Белый практически совпадающее с при-
веденным нами: у западного побережья полуострова Ямал на нашей кар-
те значения теплового потока несколько выше, и меняются от 74 мВт / м2 
на юге до 58 мВт / м2 на севере (на карте [Подгорных и др., 2001] у западно-
го побережья п-ова Ямал 54–58 мВт / м2 и на острове Белый 54–59 мВт / м2). 
Ресурсы углеводородов приуроченные к мезозойским отложениям пред-
ставлены в подавляющей части газом. В [Хуторской и др., 2003], приводят-
ся методы косвенной оценки перспектив нефтегазоносности на базе уже 
имеющихся геолого-геофизических данных, таких как метод термо-томо-
графического отображения земной коры на основе термографического мо-
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делирования, что позволяет определить уровень, на котором существуют 
условия для катагенетического преобразования углеводородов. Строение 
Южно-Карской впадины [Хуторской и др., 2003] изучено сейсмическими 
работами МОВ и МПВ, а также гравимагнитными методами. Результа-
ты этих работ показывают, что впадина представляет собой рифтогенный 
бассейн мезозойского возраста с заметно утонённой континентальной ко-
рой (26–30 км). В Южно-Карском мегабассейне все ресурсы углеводородов 
приурочены к мезозойским отложениям и представлены в подавляющей 
части газом. По своей структуре Западно-Арктический регион является 
типичной мозаичной областью, что не позволяет для него остановиться 
на методике двухмерного геотермического моделирования [Хуторской 
и др., 2003]. Метод наименьших квадратов, примененный для оценки по-
грешности глубины нахождения изотерм в створе пересечения профилей, 
показал, что она составляет ± 150 м, что при средней глубине расчета тем-
ператур 30 км составляет относительную погрешность 0,5% [Хуторской 
и др., 2003]. Некоторые авторы [Хуторской и др., 2013] считают, что суще-
ствует генетическая и пространственная связь аномалий теплового поля 
и локализации месторождений, что, впрочем, также видно из рис. 7.2. Иса-
ев В. И. с коллегами [2017] продемонстрировал оценку позднеэоценовой 
эрозии арктического региона Западной Сибири, выполненную на основе 
моделирования геотермического режима баженовских «нефтематерин-
ских» отложений, на примере Арктического, Средне-Ямальского и Ростов-
цевского месторождений полуострова Ямал. Применен метод палеотемпе-
ратурного моделирования, основанный на численном решении уравнения 
теплопроводности горизонтально-слоистого твердого тела с подвижной 
верхней границей. В математическую модель непосредственно включе-
ны климатический вековой ход температур на земной поверхности, как 
краевое условие, и палеотемпературы из определений отражательной 
способности витринита, как «наблюденные». Оптимальная «невязка» со-
ставляет порядка ± 2°С. Выполнялось решение прямых задач геотермии 
на 42 ключевых моментах геологического времени. В результате модели-
рования скважин Арктическая № 11, Средне-Ямальская № 14, Ростовцев-
ская № 64, по данному критерию из трех сценариев палеореконструкций 
выбран 1-й сценарий – учет перерывов осадконакопления и позднеэоце-
новых размывов, который по данным этих авторов подтверждается хоро-
шей согласованностью расчетных значений плотности теплового потока 
(49–52–56 мВт / м2) с экспериментальными определениями плотности те-
плового потока для полуострова Ямал: 50–55 мВт / м2, 49–56 мВт / м2. Иса-
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ев В. И. с коллегами [2019] установили, что 80–85% известных место-
рождений углеводородов Ямала приурочены к аномальным особенностям 
глубинного теплового потока. 

Отметим, что главные различия наших построений с моделями вы-
шеотмеченных авторов [Исаев и др., 2019 и др.] заключаются в том, что 
они придерживаются «осадочно-миграционной» гипотезы происхождения 
нефти (исходя из чего и строились эти модели), в то время как мы рас-
сматриваем углеводороды как преимущественно глубинные образования 
(детальнее см. [Кудрявцев, 1973; Маракушев, Маракушев, 2006; Иванов 
и др., 2008, 2010, 2018б, Кучеров и др., 2020 и др.]).

Слои с пониженными скоростями могут быть обусловлены встречным 
восходящим магматизмом при формировании рифта [Астафьев и др., 2008; 
Астафьев и др., 2013; Астафьев, 2018]. Снижению скоростей сейсмических 
волн может также способствовать наличие воды и расплавов, как в зонах 
субдукции. Однако такие зоны отсутствуют под Ямалом и окрестностями 
Южно-Карского моря.

В более южных районах Западно-Сибирского нефтегазоносного ме-
габассейна, северо-западной частью которого является полуостров Ямал, 
было установлено, что главные, наиболее крупные нефтяные месторожде-
ния этого региона приурочены к плечам триасовых рифтов [Нежданов 
и др., 2000; Иванов и др., 2008; Иванов и др., 2018б и др.]. Считалось, что 
расположены эти месторождения преимущественно там, где в фундамен-
те развиты докембрийские комплексы. Было показано, что это вызвано 
преимущественно двумя главными группами причин. Во-первых, рифты 
являются проницаемыми зонами, дренирующими верхнюю мантию (при-
чем это справедливо в рамках обеих парадигм о генезисе нефти — и орга-
нической, и неорганической). Во-вторых, деформации и структуры чехла 
определяются фундаментом. Толщина фундамента в среднем в 14 раз 
больше толщины чехла. С учетом средней прочности пород фундамента 
(153 ± 10 МПа), его прочность на два порядка превышает прочность чехла 
[Иванов и др., 2018б]. Наши исследования показывают, что легкие сиа-
лические блоки, считавшиеся ранее докембрийскими, сложены преиму-
щественно средне- и позднепалеозойскими гранитоидами и метаморфиче-
скими сланцами с средней плотностью ≈ 2,60 г/см3. Они вышли на уровень 
верхней коры во время триасового рифтогенеза и позднее продолжали 
изостатически «всплывать», что сформировало над ними антиформы в 
осадочном орточехле, которые заполнились нефтью [Иванов и др., 2018б]. 
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Считается, что фундамент Ямала во многом аналогичен Западно-Си-
бирскому, и также представлен докембрийскими метаморфическими слан-
цами, перекрытыми палеозойскими (начиная с раннего ордовика) глини-
сто-карбонатными и вулканогенными толщами [Скоробогатов и др., 2003; 
Бочкарев и др., 2010 и др.], причем данные по абсолютному возрасту этих 
образований стали появляться только недавно [Бочкарев и др., 2010, Ива-
нов и др., 2016а, 2017, 2020 и др.]. Так, 40Ar/39Ar датирование метамор-
фических сланцев Тазовского полуострова, отобранных из фундамента 
по разрезу глубокой скважины Лензитская № 77, показало возраст мета-
морфизма 271,2 ± 3,5 млн лет и возраст выведения этих сланцев на при-
поверхностных уровень равный 251,6 ± 3,5 млн лет. Последняя датировка 
совпадает по времени с периодом наиболее интенсивного формирования 
рифтов, заполняемых базальт-риолитовыми комплексами, в фундаменте 
Западно-Сибирской платформы. 

В основании Южно-Карского бассейна проявлена рифтовая система, 
которая формировалась, вероятно, в конце перми – раннем триасе [Ники-
шин и др., 2011]. Предполагается, что время формирования этой рифто-
вой зоны было синхронно со сходными событиями в Западно-Сибирском 
мегабассейне. Примерно в середине триаса рифты Южно-Карского бассей-
на, расположенные ближе в Пайхойско-Новоземельской складчато-надви-
говой области, испытали конседиментационные инверсионные движения 
с формированием антиклинальных складок. Середина триасового пе-
риода — это вероятное время проявления фазы сжатия и складчатости 
и на Новой Земле. Пострифтовое региональное погружение Южно-Кар-
ского бассейна предположительно началось с середины триаса. Толщина 
синрифтового комплекса достигает 3–5 км. Геометрия отдельных рифто-
вых впадин и всей зоны указывает на то, что они имеют в основном тран-
стенсионную природу и некоторые из них, вероятно, являются бассейна-
ми типа pull-apart [Никишин и др., 2011].

Судя по сильно вытянутой форме Западно-Ямальской тепловой ано-
малии, она, вероятнее всего, также обусловлена рифтовой структурой, 
но (исходя из гораздо большей плотности теплового потока) более молодой, 
чем Западно-Сибирская и Южно-Карская рифтовые системы, связанные 
с триасовым Урало-Сибирским суперплюмом.

Что же это за структура и каково ее происхождение? Обратимся к рабо-
те В. Н. Пучкова [2018], касающейся проблемы происхождения глубоких 
бассейнов, заполненных относительно молодыми осадками большой мощ-
ности. Автором рассмотрены примеры резко неравномерной деструкции 
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континентов, когда отдельные их участки превращаются в глубокие, пер-
воначально глубоководные. Для них, судя по геофизическим данным, ха-
рактерна резко сокращенная мощность консолидированой коры и редуци-
рованность гранитного слоя. Таковы Прикаспийская, Баренцевоморская 
впадины, бассейн Мексиканского залива. Из большого количества гипо-
тез об их происхождении мы выбираем рифтогенез. Одним из возможных 
процессов, сопровождавшим рифтогенез, является развитие плюма. Од-
нако наиболее реальным представляется процес задугового растяжения, 
в тылу островной дуги уралид, столкнувшейся с пассивной окраиной Бал-
тики в раннеюрское время.  

Подводя итоги материалу, рассмотренному выше, мы должны резюми-
ровать, что структура мантии в районе Ямала по данным сейсмической то-
мографии имеет значимые аномальные черты. До глубин порядка 100 км 
районы Ямала-Гыдана и Таймыра существенно отличаются по величи-
не аномальных скоростей сейсмических волн. На глубине 36 км томогра-
фическая модель [Lebedev et al., 2018] указывает под Ямалом и Гыданом 
низкоскоростную аномалию, тогда как под Таймыром аномалии скоро-
стей отсутствуют. На глубине 150 км среди высокоскоростных аномалий 
выделяется относительно низкоскоростное «пятно» (с эпицентром в рай-
оне Ямбурга и радиусом около 300 км). Согласно интерпретации наблю-
дений [Кусков и др., 2014], структура мантии до глубины 50 км под Тай-
мыром и Пур-Гыданской впадиной существенно отличается тем, что под 
Таймыром мантия более однородная: здесь выявлены всего два слоя, раз-
личающиеся по сейсмическим скоростям. Под Пур-Гыданской впадиной 
этих слоёв насчитывается 4-5.

Из схемы (рис. 7.1) видно, что практически все месторождения угле-
водородов Ямала расположены на флангах рифтов Западно-Сибирской 
рифтовой системы и одновременно в градиентных зонах плотности тепло-
вого потока. По-видимому, выделенная на рис. 7.1 «Западно-Ямальская 
положительная тепловая аномалия» маркирует область повышенной ге-
одинамической активности, проницаемую для глубинных флюидно-га-
зовых потоков. Расположение Ямала на приподнятом восточном плече 
этой аномальной области главным образом и обусловило высокую нефте-
газоносность этого полуострова. В плане находок новых месторождений 
могут представлять интерес и другие районы этой аномалии и прилега-
ющие к ней, так перспективен район северо-восточного замыкания Запад-
но-Ямальской аномалии, к западу и северу от острова Белый. Новые ме-
сторождения будут найдены в антиклинальных ловушках в мезозойском 
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чехле, в том числе уже обнаруженных сейсмопрофилированием [Конторо-
вич и др., 2017 и др.]. Вопрос о тектонических процессах, приведших к фор-
мированию Западно-Ямальской (Карской) аномальной зоны, был рассмо-
трен в  главе 6, посвященной уралидам, попутно с другими проблемами 
тектонических связей уралид и складчатой системы фундамента Ямала. 

Флюидо-динамические исследования
Новопортовского месторождения Ямала

Многие исследования свидетельствуют о фундаментальном значении 
геодинамических процессов для формирования месторождений углеводо-
родов. Идея прогноза параметров флюидо-динамического состояния осно-
вана на представлениях, связывающих процессы седиментации, тектоно-
генеза и флюидных течений, в активную флюидо-динамическую модель 
системы «осадочный чехол – фундамент». В таких моделях основные флю-
идо-динамические параметры нефтегазоносных коллекторов — проница-
емость и вектор течения флюида функционально связаны с компонента-
ми современного напряженного состояния породного массива с дискретной 
(блоковой) структурой. Относительные оценки горного давления по атри-
бутам сигналов отраженных волн  могут быть рассчитаны технологией 
ДФМ-интерпретации [Писецкий, 2006 и др.]). Приводятся первые резуль-
таты ДФМ-интерпретации (рис. 7.4) данных по Новопортовскому нефте-
газоконденсатному месторождению Ямала, которое было открыто в 1964 г. 
и запущено в эксплуатацию в 2009 г. Палеозойский фундамент вскрыт на 
глубине 2700–3200 м. На нём несогласно залегают осадки платформенно-
го чехла, начиная с раннеюрского возраста. Породы фундамента на дан-
ном объекте представлены преимущественно метаморфическими сланца-
ми и мраморизованными известняками (детальнее — см. [Бочкарев и др., 
2010; Скоробогатов, 2003 и др.]). 

Нами проведена оценка параметров современных геодинамических 
процессов плитного и фундаментного комплексов полуострова Ямал в рай-
оне Новопортовского месторождения. Прогноз параметров современных ге-
одинамических процессов построен на тектонофизическом анализе всей 
совокупности геолого-геофизических данных [Максимов и др., 1987; Жу-
равлев, Облеков, 2000; Скоробогатов, 2003 и др.].
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Рисунок 7.4. Интегральная оценка относительных значений
градиента давления по интервалу тюменской свиты (dS)
Новопортовского месторождения и интегральная оценка

структурного градиента по картам изохрон
в этом же интервале (dM)

ДФМ-технология трактует упругие модули реальных сред как функ-
цию не только вещественного состава, но и дискретности горных пород, 
давления и трения (фазового состава флюида). Следовательно, логика 
интерпретации сейсмических откликов слоистых сред осадочного генези-
са, на этой основе, может быть построена на следующих двух принципах:

1. Генезис и вещественный состав пород вдоль одного и того же стра-
тиграфического интервала определяет дискретную структуру осадочных 
отложений. 

2. Структура поля аномального давления в любых горизонтальных 
и вертикальных сечениях бассейна должна соответствовать геометриче-
ским и динамическим параметрам современной блоковой реакции осадоч-
ного чехла на эволюцию напряженного состояния фундамента. 

Основные оси неотектонической активности плитного комплекса раз-
бивают изучаемую территорию на вполне закономерную блоковую систе-
му, которая отображает правосторонний сдвиг фундаментных блоков, что, 
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в свою очередь, предопределяет сдвиг блоков в плитном комплексе с раз-
воротом оси сдвига на 30°. Наиболее значимые по притокам нефти и газа 
скважины определенным образом связаны с данной схемой блоковой 
активности — практически все высокодебитные скважины пробурены 
в активных осевых зонах. Притоки углеводородов в целом отражают хоро-
шую связь продуктивности с граничными зонами активных блоков и зо-
нами аномальных давлений в контурах этих блоков. 

Основные выводы: 
1. Найденная схема блоковой активности удовлетворяет общим прин-

ципам геодинамики, соответствует региональной геодинамической ситу-
ации и находит независимое подтверждение в тектонофизическом анали-
зе комплекса различных геолого-геофизических данных.

2. Модель оценок аномальных давлений по основным продуктивным 
интервалам явным образом соответствует распределению продуктивно-
сти скважин по нефти и газу и, таким образом, может быть принята за ос-
нову при проектировании схем разработки месторождения с учетом всего 
остального комплекса структурных и литологических параметров.

3. Контактные зоны активных блоков представляют особый интерес 
для размещения высокодебитных скважин и для учета этих высокопрони-
цаемых зон в схемах разработки залежей газа.

4. Структура месторождения во многом определяется достаточно моло-
дыми подвижками блоков фундамента, деформирующими и отложения 
платформенного чехла.

Следующий возможный (целесообразный) этап исследований — со-
гласовать активные зоны с прогнозными литологическими и структурны-
ми параметрами продуктивных горизонтов и разработать модель макро-
проницаемости по всем целевым интервалам плитного и фундаментного 
комплексов Новопортовского месторождения [Писецкий, Иванов, 2019]. 
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Как было показано, изученность глубинного строения полуострова 
Ямал крайне неравномерна. Вертикальный разрез верхней части земной 
коры полуострова состоит из трех ярусов: доюрский складчатый фунда-
мент, промежуточный (триасовый) рифтовый комплекс и слоистый плат-
форменный чехол. Поверхность фундамента имеет наклон к северо-восто-
ку и глубина его меняется от первых сотен метров на юге, до 8 км на севере. 
При этом прямые сведения о возрасте и характере фундамента Ямала 
имеются только в его юго-восточной части, примерно до глубин 4000 м, 
где около 100 буровых скважин достигли фундамента, представленного 
в небольшом количестве случаев предположительно докембрийскими ме-
таморфическими сланцами, а в основном палеозойскими отложениями 
в интервале от ордовика до перми. В разрезе палеозоя, наилучшим обра-
зом изученного в районе Новопортовской площади, наряду с глинистыми 
сланцами и песчаниками, широко развиты известняки силурийско-верх-
недевонского возраста, носящие отчасти черты рифогенных — что роднит 
их с девонскими известняками Щучьинского района уралид. С процесса-
ми выветривания, растрескивания и карстования, вероятно, связано раз-
витие коллекторов, содержащих углеводородные залежи в палеозое Но-
вопортовского месторождения. Среди палеозойских отложений, вскрытых 
скважинами, встречаются и эффузивы (преимущественно базальты, а так-
же магматические породы — гранитоиды, габбро и диориты, впервые под-
робно нами изученные на современном уровне). Граниты, вскрытые в пре-
делах Верхнереченской площади скважиной № 1, датированы разными 
методами и получен позднепермский возраст 256–254 млн лет, что харак-
терно для уралид. Установлены габброиды двух разных типов: фаялито-
вое габбро Новопортовской площади определяется как корневая интру-
зия Р-Т базитов (возможно, суперплюм) и расслоенное габбро-диоритовое 
тело с низкотемпературной (около 200 ° С) гидротермальной сульфидной 
минерализацией (Сюнай-Салинская площадь). Кроме того, изучены ме-
таморфические сланцы зеленосланцевой фации с разных участков по-
луострова и установлен возраст их метаморфизма — 271,2 ± 3,5 млн лет, 
а также возраст выведения этих сланцев на приповерхностных уровень — 
251,6 ± 3,5 млн лет. 

Сходство разрезов палеозоя южной части Ямала с разрезами уралид 
позволяет отнести к уралидам эту часть фундамента Ямала, тем более 
что фундамент в этой части Ямала метаморфизован, интенсивно дефор-
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мирован, прорван интрузиями девонского и пермского возраста. Что же 
касается северо-восточной части фундамента, то он погружен на глубины 
4000–8000 м. Сопоставление этой части фундамента Ямала с фундаментом 
смежного Гыдано-Енисейского района позволяет предполагать более древ-
ний, вероятно докембрийский возраст складчатого фундамента и присут-
ствие двух комплексов осадочного чехла — палеозойского и мезо-кайнозо-
йского. Впрочем, палеозойский комплекс развит слабо, и этот вывод надо 
считать предварительным. Деление фундамента Ямала на северо-восточ-
ную и юго-западную части получило подтверждение в интерпретации ма-
териалов ГСЗ, согласно которым глубинное строение этих двух частей су-
щественно различается, и фундамент северо-восточной части полуострова 
может рассматриваться как байкальский. Над зоной (разломом?), разде-
ляющей две части фундамента, в осадочном чехле образовался вал (Неде-
яхинский), объединяющий значительную часть наиболее богатых место-
рождений Ямала, от Новопортовского до Харасавэйского. 

Подробно, с привлечением новейших данных, опубликованных за по-
следние 10 лет, рассмотрено геологическое строение наиболее близкой 
к Ямалу части уралид. Нами было уточнено вертикальное деление разви-
тых в регионе комплексов на структурные этажи: архей-палеопротерозой- 
ский, рифей-вендский (тиманский), палеозой-раннеюрский (уральский, 
который состоит из одноименного уральского и древнекиммерийского 
подэтажей), платформенный и нео-орогенический. Приведены данные 
в обоснование первично единой островодужной природы Щучьинского, 
Войкарского и Хулгинского участков Тагильской дуги sensu lato, при этом 
дана альтернативная трактовка происхождения цирконовых кластеров 
из вулканогенно-осадочных островодужных комплексов, для которых пред-
полагается не микроконтинентальный, но мантийный источник.

Использование сейсмического трансекта PUT и данных бурения позво-
лило уточнить синформное строение осевой части и восточного борта Та-
гильского синклинория и переход к Восточно-Уральской зоне, что имеет 
важное значение при прослеживании уралид на север, к слабо изученным 
территориям фундамента Западно-Сибирского бассейна.

Охарактеризовано сложное ороклинальное строение Урало-Пай-Хой-
ского изгиба первично прямолинейной островной дуги вследствие двух-
этапной коллизии дуги с континентом в раннекаменноугольное и ран-
неюрское время.  Высказано предположение, что древнекиммерийские 
структуры Пай-Хоя и Новой Земли образовались в результате коллизии 
пассивной окраины северной части континента Балтики с островной ду-
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гой уралид, являвшейся продолжением или аналогом Тагильской остров-
ной дуги. В настоящее время реликты этой дуги находятся под водами 
и осадками Карского бассейна. Глубокая погруженность фундамента цен-
тральной части Карской впадины (до 13 км) и, возможно, повышенный те-
пловой поток в этой её части могут быть, помимо прочего, связаны с эф-
фектом задугового растяжения в пред-среднеюрское время.  

Показано, что южная часть Карского моря, полуостров Ямал и запад-
ная часть полуострова Гыдан лежат в области большой положительной 
аномалии плотности теплового потока, расположенной над зоной разу-
плотнения в мантии и простирающейся в меридиональном направлении, 
с эпицентром вблизи месторождения Русановское, расположенного на 
шельфе к северо-западу от Ямала. Область плотности теплового потока 
от 70 мВт/м2 и выше (названная «Западно-Ямальской положительной те-
пловой аномалией») простирается с севера на юг на 840 км, при ширине 
до 160 км. На Ямале также отмечается ряд локальных аномалий плотно-
сти теплового потока. В целом, обращает на себя внимание резко повышен-
ная плотность теплового потока в районе Ямала, по сравнению, например, 
с плотностью теплового потока Таймыра. Практически все месторождения 
углеводородов Ямала расположены на флангах рифтов Западно-Сибир-
ской рифтовой системы и одновременно в градиентных зонах плотности 
теплового потока. По-видимому, «Западно-Ямальская тепловая аномалия» 
маркирует область повышенной плюм-зависимой геодинамической актив-
ности, проницаемую для глубинных флюидно-газовых потоков. Располо-
жение Ямала на приподнятом восточном плече этой аномальной области 
главным образом и обусловило высокую нефтегазоносность этого полуо-
строва. В плане находок новых месторождений могут представлять инте-
рес и другие районы этой аномалии и прилегающие к ней; в частности, 
перспективен район северо-восточного замыкания Западно-Ямальской 
аномалии, к западу и северу от острова Белый. 

Исследования проводились в рамках гос.бюджетной темы ИГГ УрО 
РАН АААА-А18-118052590032-6 и при поддержке РФФИ, грант 18-05-
70016: «Геологическое строение и эволюция кристаллического фундамен-
та и рифтового комплекса полуострова Ямал и сопредельных территорий 
Арктической части Западно-Сибирского нефтегазоносного мегабассейна».
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