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Работающие в отдельных р егионах Сибири научньr е R оллеR ТИВЫ не­
Q ДHoR p aTHo описывали резул ьтаты геотермичеСR ИХ исследований, но обоб­
щающей таR ОЙ СВОДRИ по :В сей территории Сибири до сих пор не было , что,; 
б еЗУСJI ОВНО, снижает полноту и надлежащую информативность сведений 
о R Оllшле R се проведенных здесь г. еотермичеСR ИХ работ. 

Настоящая R оллеR тивная монография р ассчитана на Л ИR видацию 
подобного пробела. Составлена она большим RоллеIП ИВОМ исследователей 
в основном из институтов СиБИРСR ОГО отделения АН СССР - Института 
геологии и гео фИЗИR И  (помимо представления ряда материалов, здесь 
б ыло выполнено редаR тирование монографии) , Института земной RO Pbl 
и Института мерзлотоведения, а таR же из ЗапСиБНИГНИ Мингео РСФ СР,! 
СиБИРСR ОГО Е ИИметрологии, ТюмеНСR ОГ О индустриального института. 

1 Начало работ по изучению р аспредiш ени я  теплового ПОТОR а Сибири 
б ыло положено Е .  А. Любимовой" (ИФЗ АН СССР) на оз. Б аЙR ал и по 
СR важинам ИРR УТСR ОГО амфитеатра в 1963-1964 гг. CRO PO в подобные 
р аботы ВЩIЮЧИЛИСЬ институты СиБИРСR ОГ О  отделения АН СССР. Опреде­
ляли тепловой ПОТОR в ряде районов Сибири и ор.ганиЗ ации" Министерств 
геологии СССР и РСФСР. ОднаR О  общая современнал геотермиче­
СR ая" изученность Сибири явно НИЗR а - неСR ОЛЬR О  более 1000 опре­
д елений теплового ПОТОR а (см. Карту теплового ПОТОR а Сиб ири на 
ВR лаДR е) .  

Следует отметить, что настоящей коллективной монографии пред­
шествовало составление полного R аталога данных о тепловом ПОТОR е  
Сибири [Каталог . • . ,; 1 985 ],; что существенно разгрузило R НИГУ от пер-
вичных данных. , 

Перед авторами стояла задача представить в обобщенном виде наR ОП­
ленный по Сибири геотермri чеСR ИЙ материал и объяснить его с геологи­
чеСR ОЙ . и физич еСR ОЙ позиции, использ овать его для прогнозирования 
т емпературы на различных уровнях земной R ОРЫ и литосферы и " дать 
количественную оцеНR У  и расшифровку аноr>ш лий теплового ПОТОR а. 

В начале монографии довольно подробно описаны новые разраБОТRИ 
измерительной аппаратуры. 

Среди устройств привлеR ают вним ание треХR анальный автономный 
т еРlllO граф для МОРСR ИХ и озерных геотермичеСR ИХ работ, приспособлен­
ный для одновременн ого измерения температуры и ее градиента в донны х  
илах водоемов, а таR же неСR ОЛЬR О  разных приборов для измерения тепло­
вых свойств де нных илов и горных пород. Все эти приборы сравнительно 
недавно ВОШJIИ в праR ТИR У работ и явно способствуют существенному 
облегчению измерений. Среди серии подобных приборов особый интерес 
предст авляет тепловой R Оllшаратор - измеритель теплопроводности, раз­
работанный в СиБНИИметрологи и  и позволяющий измерять теплопр" о вод­
ность пород практичеСR И  без ц редвар ительной обра" бОТR И  образца. Следует 
отметить и прибор для автоматизации реl:lЩМНЫХ измерений темпера­
туры (разраБОТR а  ИГиГ СО АН СССР), R ОТОРЫЙ при достаточном его рас­
пространении позволит решить проблему сбора температурной информа­
ции в труднодоступных районах и на геодинамичеСR ИХ полигонах. 

Далее описывается новый вариант карты 1: еплового ПОТОR а Сибири" 
рассматриваются достоверность и представительность СОВОR УПНОСТИ дан­
ных , lII етодика картирования теплового потока, вариации этого параметра 
и его интерпретn'Ц ия на основе «ТеR тонической карты Северной Евразию) 
[1980 ] .  Приводятся более подробныji ЭR сперд ментальный геотермический 
материал , и  результаты его анализа в платформенных районах Сибири -
в молодой 3ападно-СиБИРСR ОЙ плите и СиБИРСR ОЙ дреВl;l ей платформе 
(глава 3), а затем то же в ГОРНО-СR ладчатых обл астях южного обрамления 
(глава 4). . " . . 

По Западно-СиБИРСR ОЙ плите в этом плане представлено два разных 
подхода R обрабОТR е  и анализу исходного геотермичеСR ОГО ма:г ериала. 
Авторы из ИГиГ СО АН СССР (А. Д. ДУЧR ОВ ,  Л. С. СОR олова) полагают 
� соглас ии с мнением большинства исследователей, что использовать 
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с ледует все известные оценки теплового· потояа, и излагают новый 
интересный взгляд на природу теплового поля плиты, содержащего зна­
чительный привнос тепла в литосферу в эпоху мезозойского рифтогенеза. 

Сотрудники 3апСиБНИГНИ А. Р. l\урчиков И Б. П. Ставицкий 
считают, что при анализе 'поля можно пользоваться только значениями 
теплового потока,  полученными при учете климатических вариаций тем­
пературы (для данного случая - в голоцене) ,  для чего они предлагают 1 
специальную мёТодику .  Поскольку р аспространены оба 'подхода" по­
лезно их сопоставить в данной монографии. 

Особого внимания заслуживает и весьма актуальная методика опре­
деления теплового потока в северных районах Сибирской платформы -
в криолитозоНе. Следует отметить, что по этому району мало эксперимен­
тального материала, поэтому намечаемые выводы порой носят предвари-
тельный характер. \ 

Среди районов горно-складчатого обрамления платформенных струк­
тур Сибири наиболее детально изучено тепловое поле Байкальской 
рифтовой зоны и особенно Байкальской впадины. Приводимые авторами 
данные по Прибайкалью позволяют расценивать вполне обоснованными ' 
их выводы о природе поля теплового потока в этой зоне, их' предположе­
ние об его нестационарности,. а также предлагаемую ими геотермическую 
модель земной коры. 

Прилегающая к Байкальской рифтовой зоне с юга и юго-востока 
Забайкальская горно-складчатая область, претерпевшая длительную ак­
тивизацию в мезозое и кайнозое, пока недостаточно охарактеризована 
определениями теплового потока. Несомненный интерес, однако , пред-. 
ставляет намечающаяся на  юге Забайкалья обширная аномалия теплового 
поток' а (до 80 мВт/м2), уходящая в Монголию и, вероятно, генетически 
связанная с байкальскими аномалиями . 

• При описании теплового поля Алтае-Саянской облаdти прежде всего 
обращает на себя внимание сравнительно невысокий здесь уровень тепло­
вого потока, и это несмотря на тектоническую активизацию этого региона� 

,имевшую здесь место в неоген-четвертичное время.  
Во втором разделе монографии рассматривается проблема прогнози­

рования температуры в недрах земной коры и литосферы. Хотя в отдель­
ных параграфах монографии уже обсуждались вопросы расчета темпера­
турь! по отдельным .регионам или геотраверсам, эту проблему необходимо 
было р ассмотреть во всей ее полноте, используя при этом эксперименталь­
ные геотермические данные. Ныне в практике региональных геологиче­
ских работ для оценки '.температуры на глубине ШJilРОКО применяется 
геотермический метод прогнозирования температуры. Фактичёски, это 
единственный прямой метод оценки такой температуры, другие - кос­
в'енные - методы имеют меньшее значение. Используя геотермический 
метод, можно оценить температуру на разных участках в литосфере.  
В книге 'Это сделано для границы Мохо, помимо этого здесь выполнена 
попытка 'оценить по геотермическим данным мощность литосферы (или 
положение кровли астеносферы) Сибири.  Вопрос этот достаточно дискус­
сионный, пока,  видимо, можно судить лишь о самых крупных структур­
ных формах литосферы региона, вариации мощности которой здесь в 
целом значительны. ' 

' 

Более тонкИf детали температурного поля литосферы Байкальской 
рифтовой зоны· анализируются в главе 6 ,  где намечается и математически 
исследуется модель.энергетики рифтовой зоны на основе, представления 
о существовании под ,рифтовыми зонами астеносферцого выступа, выно­
сящего горячий мантийный материал вплоть до границы Мохо. выпл-­
ненн;ое численное моделирование отражает пример возможной интерпрета­
ции (геодинамической) аномалий теплового потока в континентальных 
рифтовых зонах. 

Таково основное содержание монографии, которую, безусловно , сле­
дует расценивать весьма, положительно как крупное высококвалифици­
рованно,е обобщение с разносторонним анализом данных геотермических 
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исследований на огром,ных" геологически р азнородных пространствах 
Сибири. 

Из-за· особенностей строения ряда районов, да и творчеСКQЙ индиви­
дуальности авторов" несмотря на общность посылок и задач" не всегда 
удавалось обеспечить единство подхода- к освещению изучаемого ?штериа­
ла,; что� с одной стороны, временами з}tтрудняет сравнительное его освое­
ние,. HO.f, с другой. отчетливо подчеркивая специфику изучения исследуе­
мого регионаf, искупается широтой и глубиной освещения и проработки 

. проблемы. 
. 

В целом предлагаемая монография,. несомненно, будет полезна широ­
кому кругу геофизиков, геологов, . гидрогеологов и других специалистов ,! 
изучающих глубинное строение Сибири,. характер Iпроцессов ,  протекаю­
щих в ее недрах, и послужит основой для дальнейшего более детальноl'О 
и углубленного исследования теплового поля литосферы региона. 

Член-корреспондент АН СССР Э. Э. Фоmuадu 



Раздел 1 

ТЕПЛОВОй ПОТОК 

В настоящий раздел монографии. включены главы, содержащие опи­
сание новой аппаратуры, анализ Карты теплового потока Сибири и гео­
термических данных по отдельным регионам. Порядок изложения данных 
по регионам в общем одинаков: сначала приводятся краткие геологиче­
ские сведения о поверхностном и глубинном строении _ территории., за­
тем - описание распределений температуры ( Т) в породах, вертикального 
геотермического градиента (g) , коэффициента теплопроводности (л) ПОРQД 

разреза и, наиболее подробно , теплового потока (q = gЛ). По мере воз­
можности распределения геотермических --параметров интерпретируются "  
сопоставляются с различными геолого-геофизическими даj.IНЫМИ, исполь-
ЗУЮ1,'Ся Для р асчета глубинных температур. 

. 

Все коллективы выполняют эксперименты примерно одинаково,_ по 
общепринятой методике,  которая довольно подробно описывалась в более 
ранних монографических работах авторов [Дучков, Соколова,  1974а; 
Лысак, Зорин, 1976; Голубев, 1982а; Руководство . . .  , 1978 ] и поэтому 
в настоящей книге специально не обсуждалась. Рассматривались лишь 
малоизвестные ее вопросы, а именно: методика работ в озерах, в районах 
распространения вечной мерзлоты, а также развиваемый в ЗапСиБНИГНИ 
способ оценки значений теплового потока по единичным .!Iзмерениям 
пластовых температур в процессе испытаний скважин. 

Относительно .общепринятоЙ методики следует напомнить, . что изме­
рения температуры в скважинах обычно выполняются переносными облег­
ченными электротермометрами, изготовленными, как правило, в самих 
коллективах. Для исследований подбираются достаточно выстоявшиесн 
глубокие скважины разного целевого назначения. 

Теплопроводность пород изучается на образцах из керна этих или 
соседних скважин в лабораториях на различного типа установках,: 
часто тоже уникальных или малосерийных. Тепловой поток обычно рас­
считывается в интервалах разрезов, для которых можно получить сред­
ние значения геотермического градиента и коэффициента теплопровод­
ности простым перемножением этих величин. В процессе обработки из 
геотермограмм исключаются интервалы, нарушенные движением подзем­
ных вод, учитывается кривизна скважин, в значения q (или g) вводятся 
поправки разной степени достоверности, в основном за влияние рельефа 
местности, !ю известным методикам [Любимова и др . ,  1973; Шасткевич, 
1976; и др. ] .  Исследователями широко используется материал производ­
ственных организаций - термограммы ОГГ «{определение геотермиче­
ского градиента») ,  иногда ОЦК «{определение цементного кольца») ,  плас­
товые температуры, ЩIтературные данные о средних значениях тепло­
проводности отдельных разновидностей горных пород или целых р аз­
резов. 

/ 
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Глава 1 

НОВАЯ АППАРАТУРА ДЛЯ ГЕОТЕРМИЧЕСКИХ РАБО Т 

§ 1. ПРИБОРЫ ДЛЯ ИЗМЕРЕНИЯ ТЕМПЕРАТУРЫ 

Измерения температуры (Т) в окважирах при проведении геотерми­
ческих работ выполняются разного рода электротермометрами, среди ко­
торых есть и серийные приборы (ЭТМИ, ЭТС, ТЭГ и др. ) ,  и разработан­
ные в научных коллективах [Методические основы .... , 1 983 ]., В качестве 
датчиков используются платиновые и медные резисторы, полупроводни­
ковые термосопротивления, а также пьезонерамические и кварцевые резо-
наторы. ' , '  

Для работы в водоемах используются главным образом автономные 
погружные термоградиентографы серии ПТГ, ПОЗВОЛЯI()щие измерять 
только lзначение геотермичесного градиента в донных осаднах [Любимова 
и др. ,  1 973 ] .  Приборы ПТГ-1 и ПТГ-3М вьшускались малыми сериями. 
На их базе разными организациями в настоящее время изготовлены моде­
ли многоканальных приборов [ Казанцев , 1 979; Казанцев, ' ДУЧНОВ, 1983; 
МеркуIпов, 1 983 ] .  Одцн 'Из таких приборов - трехканальный термограф 
тг - эксплуатируется с 1973 г .. в ИГиГ СО АН СССР, он поз�оляет из­
мерять два-три параметра температурного поля донных илов за один 
спуск (например, температуру и геотермичес,кий градиент). Этот прибор 
и описан в настоящем параграфе: 

а. Автономный термограф 
ДЛЯ геотермических исследований в водоемах 

Как уже упоминалось, автономные термоградиентографы типа ПТГ-1 
и ПТГ �3M позволяют измерять в донных осадках только геО'fермический 
градиент, по !{оторому в дальнейшем рассчитывается значение теплового 
потока [Любимова и др . ,  1973,] .  В то же время для правильного истолко­
вания распределения теплового потока во многих случаях необходимо 
измерять и 'температуру донных отложений. С этой целью в ИГиГ СО АН 
СССР было создано несколько модификаций двух-трехнанального авто­
номного термо�рафа ТГ, позволяющего за один спуск измерять значения 
геотермического градиента и температуры в осадках. 

Конструктивно термограф, как обычно, представляет собой герме­
тичный контейнер с электронным регистратором, состоящим из мостовой 
измеритель,НОЙ схемы, усилителя постоянного' тока и самопишущего уст­
ройства' (запись карандашом на бу�аге) . К контейнеру нрепится метал­
лическая штанга с укрепленными Н,а ней датчиками температуры и грунто­
заборником. 

Разработки каса'лись только регистратора, причем в качестве исход­
ного служил при бор ПТГ -1 . 

В процесс е работы конструкция регистратора непрерывно совершен­
ствовалась, было изготовлено и проверено в эксплуатации несколько 
модификацd прибора Ш'азапцев , 1975; Дучков и др. ,  1976, 1977, 1979; 
Казанцев , 1979; Казанцев, Дучков , 1983; А .  с .  1024858, 1983] . 

Начало было положено введением в регистратор прибора ПТГ-1 
многоконтактного «реле режимов», с помощью которого к реохорду из­
мерительного моста подключались поочередно датчики температурного 
и градиентного каналов (термисторы ММТ-1 ) .  Таким образом, на диаграмм­
ной 'бумаге регистраТОР1! поочередно записывались разность температу­
ры I1Т между градиентными датчиками, разнесенными по штанге, и зна­
чение температуры Т. Измеряемая величина I1Т связана с геотермическим 
градиентом ' g соотношением 

I1Rи • RT t::,.T 
g =, К ·  Rи • В Т, 
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где l - расстояние между датчиками, м; Rи-сопротивление калибратора 
[Любимова и др. ,  1973] импульса /j.T, Ом; /j.Rи - изменение сопротивле­
ния калибрат?ра,  Ом; К -- запись импульса 'от калибратора , м; RT -
сопротивление термисторов при температуре дна (3-90С), Ом; � - изме­
нение сопротивления датчика при изменении температуры да 1 ос, Ом/ОС. 

Д 
, tJ.Rи• RT ля определенного термографа величина б = обычно пос-К · Rи• � 

,тоянна. 
Программным устройством служил ламельный переключатель, под­

вижные контакты !'оторого перемещались мотором протяжки по специ­
альной контактной пл�те. Этим прибором в 1974 г .  впервые удалось 
измерить температуру донных илов оз. Байкал [дучков и др . ,  ·1976]. 
Недостатком данной конструкции является наJIичие нескольких контакт­
ных соединений в измерительной цепи моста, вносящих дополнительную 
погрешность и снижающих надежность 'работы прибора ,  а также труд­
ности в определении линии отсчета Т. 

Во второй модификации термографа были применены два' специали­
зированных моста - один для измерения только /j. Т, второй для изме­
рения Т. Эти мосты поочередно подключались к регистратору, при этом 
надежность прибора возросла. " 

' 

Градуировка этого термографа по температуре осуществлялась сде­
дующим образом. Температурный датчик помещался в термостат , и тем­
пература регистрировалась прямо на барабане самописца. По несколь­
кии температурным точкам составлялась калибровочная шкала, которая 
в дальнейшем использовалась для вычисления Т по записи на диаграм­
мной бумаге. Чтобы обеспечить линию отсчета, на барабане самописца 
фиксировался индеRС , который при работе переносился и на диаграммную 
бумагу. Описанный способ градуирования сохранился и в дальнейшем. 
Основным недостатком данной схемы является ВОЗМОi-RНОСТЬ существен­
ной ошибки в определении положенин индекса , и, следовательно , в оп­
ределении температуры , поскольку условия работы термографа при гра­
дуировке в значительной мере ОТJlИчаются от реадьных. 

'Указанного недостатка лишен термограф с «плавающим» индексом .. 
В этой модификации термографа программное переключающее устройст­
во после каждого измерения температуры подключало к измерительному 
мосту вместо температурного датчика высокостабильный нонтрольный 
резистор (рис. 1 .  t). Этот резистор по веJIичине равен сопр.отивлепию 

г-----;------ --- -- --- - --- --- 1 

I VT1 I 
А 

I , I 
1 

��-+--�------------r-�------�--�1 

J.. ' 

1. 

Рис. 1.1. Принципиальнал схема термографа TГ�1 с мостами постоянного ТОI{а. 
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Рис. 1 .2.  Примеры записи aBTOHO�'IHbIM 
термографом (Черное море, стан­
ции 189 и 192, значения геотерми­
ческого градиента 20 и 60 мК/м). 
1-3 - записи-. разности температуры 
двух датчиков (1), абсолютного значения 
температуры одного из них (2), калиб­
ровочного инденса (3); а - в - части 
графика, записанные в воде до внедре­ния в осадки (а), в осадках (6) и опять 

в воде при подъеме термографа (в), 

Рис. 1 .3.  ФункционаJIьная схема термо-
графа ТГ-2. 

1 - измерительный мост переменного TOI\a с 
термисторными датчинами; 2 - fioMMYTaTop ка­
налов; 3 - усилитель; 4 - фазовый детР,ктор; 5 - усилитель постоянного тока; 6 - делитель 
частоты; 7 - формирова�ль временных сигна­
лон; 8 - блок питания; 9 - двигатель реохор­
дов и пишущего узла; 10 - опорный генератор. 

термодатчика при определенной темпе­
ратуре, соответствующей -примерно се­
редине. исследуемого интервала темпе­
ратур . Таким образом, на диаграмм-
ной бумаге после каждого измерения 
температуры автоматически записы­
вается точка отсчета - индекс: При 
обработке записи величина импульса 
температуры отсчитывается от этого 
индекса. Периодическое подключение 
моста , измеряющего темцературу,; к 
регистратор у  дает возможность опре­
деЛllТЬ не ТОЛ-I>КО температуру илов,) 
но и температуру воды в ряде точек 

при спуска :;юнда. Пример записи с использованием <шлавающего» ин­
декса приведен на рис. 1 .2 .  Фактически рассматриваемый термограф яв­
ляется трехканальным, так !,ак при необходимости вместо индекса мож­
но записать температурный параметр , т. е .  возможны разные варианты 
записи: !1Т" Т и индекс, три значения !1Т, два значения Т и индекс. 
Этот принцип разделения каналов был сохранен и в последующих моди-, 
фикациях. Обладая несомненными достоинствами, рассмотренный тер­
мограф имеJI значительную, энергоемкость, а применение электромеха­
нического модулятора снижало надежность всего прибора .  

Избежать части этих недостатков удалось, построив термограф по 
той же функциональной схеме, но на современной элементной базе (при­
бор ТГ-1 ) . В качестве модуляторов были использованы полевые транзис­
торы. Ток потребления был снижен до 15 мА" Принципиальная схема 
прибора приведена на рис. 1 . 1 .  Два �юста постоянного тока щючередно 
подключаются но входу усилителя чеJi>ез ключевые элементы на тран­
зисторах VT1 и VT2 и модулятор на транзисторах VT3 и VT4. Генератор ,) 
собранный на элементах D 1 . 1--:-D1 .3 ,  управляет модулятором и синхрон­
ным детектором, собранным на триггере D2.2 .  Управление режимом ра­
боты осуществляется механическим ламедьным переключателем по про­
граммной плате. 

Более совершенным представляется прибор ТГ-2 , регистратор ното­
рого построен на основе самобалансирующегося моста переменного тона. 
Питание моста переменным тоном позволило избежать прпменения до­
полнительных источнинов питания и нлючевого преобразователя на входе 
усилителя. Значительно снижены искажения, вносимые паразитными тер­
mb-эдс. Чтобы -исключить влияние реактивных сопротив'лений моста и 
подводящих ПРОБОДОВ датчиков , частота питающего мост напряжения 
снижена до 25 Гц. Ламельный переключатель режимов работы заменен 
элентронным" что снизило размеры регистратора и значительно повысило 
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его надежность. Через ключи поочередно подключаются к усилителю 
соответствующие части комбинированног'о моста для измерения и записи 
разности темпе.ратуры, ее абсолютного значения и калибровочного сигнала 
от постоянного высокостабильного резистора. Специальная мостовая схе­
ма позволяет использовать для измерения этих трех величин только один 
реохорд. В термографе предусмотрена схема регулирования гистерезиса 
исполнительного двигателя ,  которая обеспечивает покачивание пишу­
щего узла около точки равновесия,. что снижает требования к механиче­
ским деталям самописца. На  рис. 1 .3 приведена функциональная схема 
прибора ТГ-2. Сигнал рассогласования с моста (1) , который питаеТСfI 
напряжени@М с генератора (10) через делитель частоты (6), поступает 
на переключатель режимов работы (2) и далее через усилитель (3) на фазо­
чувствительный детектор (4), rцe выделяется знак рассогласования. Пос­
ле усилителя постоянного тока (5) сигнал поступает на исполнительный 
двигатель ([J) до тех пор , пока сигнаJI с моста не станет равным нулю. 
Формирователь временных интервалов (7) из исходной частоты 25 Гц 
формирует'последовательно три интервала: 4.0 с для ЗЩIИси !1Т (и, соот­
ветственно геотермического градиента) ,  20 с для записи Т и 20 с для за­
писи калибровочного индекса. Этими сигналами управляеrся переклю­
ча.тель режимов работы (2), который подключает ко входу усилителя ту 
или иную часть моста. Переключатель начинает работать с момента вклю­
чения прибора,  и циклическое переключение каналов длится все время 
его работы .  На диаграмме запись параметров теплового поля различается 
по длительности временных интервалов, а внутри одного цюша - и по 
очередности следования (см. рис. 1 .2) .  Элементная б!lза прибора -

К/МОП серия К176,  в качестве усилителя переменного тока используется 
операционный усиаи:rель 140УД8. Переход на новую элементную базу 
позволил не толы{о значительно снизить размеры и энергопотребление 
автономного регистратора ,  но и резко повысить надежность q,ппаратуры. 

Сущеетвенным недостатком приборов типа ПТГ, а также ТГ -1 явля­
ется сравнительно высокая инерционность самописца. Это вызывается 
тем, что в указанны� riриборах исполнительный двигатель вращает до­
вольно тяжелый барабан с диаграммной бумагой, а двигатель протяжки 
перемещает 'равномерно вдоль барабана легкий пишущий узел. Так как 
для вращения барабана необходимо большое УСFJлие, исполнительный 
двигатель подключается к нему через понижающий редуктор , что замед­
ляет реакцию самописца на полезный сигнал. Чтобы полностью исполь­
зовать возможности временного разделения каналов, в термографе ТГ-2 
было изменено самопишущее устройство.  В этом приборе исполнительный 
двигатель, отрабатывающий рассогласование, перемещает облегченный 
пишущий узел с укрепленными на нем контактами реохорда" а двига­
тель протяжки протягивает бумажную ленту с постоянной ' скоростью. 
Это изменение наряду со снижением энергоемкости аппаратуры увели­
чило время автономной работы термографа" которое определяется за­
пасом бумаги на самопишущем устройстве. , 

К преимущественным ОТЛИЧИfIМ описанных приборов перед сущест­
вующими, на наш ВЗГЛfIД" можно отнести: 1 )  повышение надежности 
и снижение габаритов регистратора ,  2) существенное снижение 'энерго­
потребления - не более 10 мВт, 3) увеличение числа шшерительных 
каналов до трех и соответственно возможность измерения за один спуск 
как геотермического градиента , так и температуры илов, 

Погрешность измерения значения геотермического градиента термо­
графом ТГ -2 складывается из ошибок оценки различных величин" входя­
щих в формулу ( 1 . 1 ) ,  а именно из ошибок линеаризации, определения р ас­
стояния между датчиками, считывания с диаграммной бумаги записан­
ных импульсов', Расчет показывает, что суммарная погрешность измере­
ния g автономным термографом состаВЛfIет 5'-7 %  от величины градиента 
температуры .  

Точность измерения значения температуры определяется погрешно­
стыо градуирования (z:O,otOC),; а также ошибками" возникающими при 

11 



расшифровне записи на диаграммной бумаге и составляющими при шири­
не записи 180 мм и ,температурном диапазоне 60С около :±:(0,02;-0,04)ОС .. 

Таким обраЗО)I, температура определяется автономным термографОllI с 
точностью порядка +(0,03-0,05)ОС. Т'очность может быть увеличена за 
счет сужения диапазона измеряемых температур или увеличения ширины 
записи , т. е. габаритов самописца, чтЬ, видимо, может быть целесообразно 
при епециальных исследованиях. 

Термографы т.Г- 'l; ТГ-2 и их более ранние модификации широко 
использовались при проведении геотермических работ в пределах оз. Б ай­
кал, Телецкого и Ладожского озер, а также на Черном море [Дучков и 
др . ,  1976, 1977, 1979, 1980; Дучков] l\азанцев,; 1984" 1985; I-\азанцев� 
Дучков" 1983; Казанцев , 1979 ]. 

б. Прибор для режимных измер�ниii температуры 
в скважинах и водое�шх 

Долговременные наблюдения за изменением те1>шератур'ы горных по­
род, поверхностных и подземных вод все больше применяюТ(�'Я iз практике 
геотермических исследований. Постоянно расширяется круг 'задач, для 
решения которых необходимq иметь длинные ряды температурных дан­
ных. Такие из)iерения в большом объеме выполняются в еети гидрогеоло­
гических скважин, на прогностических полигонах в сейсмоактивных рай­
онах. Длительные наблюдения температуры на разных глубинах ПОЗВQ­
ляют во многих случаях оценить величину внутриземного теплового пото­
ка в пределах слоя годовых колебаний т�мпературы. 

Для автоматизации режимных измерений температуры в ИГиГ СО 
. АН СССР была сконструирована и изготовлена соответствующая аппа­
ратура - геотермическая автономная станция (ГЕТАС) ,  позволяющая 
продолжите�ьное время измерять,' запоминать и считывать показания 
неСКОЛЬRИХ термодатчиков, располагающихся на разной глубине в сква­
жинах или водоемах [А .  с .  1 148992, 1985] . 

Конструктивно станция состоит из двух узлов , названных У,словно 
«измерителем» и (<Индикатором» . «ИзмерителЬ» представляет собой элект­
ронное измерительное устройство,  связанное с группой температурных 
датчиков - полупроводниковых терморезисторов . Он размещается на .ус­
тье скважины, в которой располагаются датчики, и производит перио­
дический опрос датчиков и запоминание информации в кристаллической 
п амяти. В этот периоды работы (<ИзмерителЬ» не требует нонтроля обслу­
живающего персонала. «Индикатор» подсоедин'яется н «измерителю» через 
соответствующий разъем только на время считывания записанной инфор­
мации. 

" 1Руннциональная схема станции приведена на рис. 1 .4 .  Таймер ное 
устройство в схеме управления 5 периодичесни внлючает станцию на 
измерение и запись температуры. Каждый термодатчин (R) внлючается 
в свою схему линеаризации, которая рассчитывается по данным налиб-, 
ровки термистdров . Сигнал ОТ одного из термодатчинов через БЛОI{И лине­
аризации 1 и коммутации 2 поступает в амплитудно-цифровой преоб­
разователь (АЦП) 3. 3анодированный 'сигнал со счетчина АЦП поступает 
в блок памяти 7. После этого схема управления выдает номанду на под­
ключение н АЦП следующего датчина. Другой управляющий импульс 

' поступает на блон адресации 6, который при записи следующего сигнала 
определяет его адресацию в памяти . После измерения и запоминания 
сигнала последнего датчина счетчин блона адресации 6 прибавляет н 
своему значению единицу, и схема управления отнлючает от питания 
все блони станции, кроме памяти, блона ' адресации и таймера. Через 
заданное время таймер вновь внлючит станцию, и цикл измерений повто­
ряется. 

«Индикатор» служит для воспроизведения записанной в память ин­
формации, для чего он подключается к «измеритеЛIО» . После нажатия 
кнопки «Считывание» тактовые импульсы из схемы управления 5 начи-
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Рис. 1.4. Функционал
·
ьная схе­

ма геотермической автономной 
станции (ГЕТАС). 

il '- измеритель ;  II - IlliДИRатор. R - термисторные датчики те�шера­
туры. 1, 2 - блоки Лllliеаризации (1) и коммутации (2); 3 - амплитудно­
цифровой пре9бразователь (АЦП);  
<1 - блок сравнения; 5 - схема уп­
равления; б, 7 - бцоки адресации (6) 
и памяти (7); 8 - счетчик показаний 
памяти; 9 - блок переключателей ;  
10 - преобразователь двоичного 
кода адреса в· десятичный; 11 - уст-

. I'ОЙСТВО индикации.' 

Гj-·-·-·-· . -. 
_._" - .-.

. � 

i l 
I 

ГТ"----,. 
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нают поступать на счетчик АЦП 3 и счетчик показаний памяти 8 в «инди­
каторе)}: Показания счетчика АЦП постоянно сравниваются с результа· 
том измерений, хранящимся в памяти. Как только эти числа станут рав· 
ными, блок сравненил 4 станции выдает запрет на про хождение т·актовых 
импульсов на счетчик 8. Таким образом, число тактовых импульсов, пос­
тупивших в счетч�к показаний памяти 8, будет равно числу импульсов,) 
поступивших в счетчик АЦП ,  и равно числу, записанному в п�мять. 
Со счетчика 8 результат в десятичной форме высвечивается на устройстве 
индикации 11. Одновременно 8-разрядный двоичный код адреса измерения 
(H01.lepOB термиCtтора и сеанс-а опроса) со счетчика блока адресации 6 пос­
тупает на преобразователь 10 двоичного кода в десятичный и также выс­
вечивает«я на светоиндикаторе 11. После нажатия кнопки «Управление 
номером)} аналогичным образом происходит считывание информации из 
следующего адреса и т. д. Данные записываются в виде таблицы непо­
средственно на скважине. После завершения считывания счетчик блока 
адресации 6 сбрасывается в нуль, (<индикатор)} отключается и «измерителЬ» 
вновь готов к работе. 

Наиболее важным блоком «измерителю) представляется амплитудно­
цифровой преобр�зователь, ПРJ'Iнципиальная схема которого приведена 
на рис. 1.5. Ta� �aK измеряемая температура изМеняется относительно 
медленно ,. стало возможным применение интегрирующего АЦП ,  работа­
ющего по принципу преобразования напряжения в частоту (ПНЧ) .  Для 
АЦП ,. построенных по этому принципу, характерны следующие преиму­
щества :  входное напряжение. непосредственно и постоянно поступает на  
вход интегратора ,  что особенно важно при измерении предельно малых 
токов; возможно использование сравнительно «грубыХ» компараторов, 
например обычных двустабильных пороговых элементов (D-триггеры)� 
что значите ыю упрощает аппаратурную реаfIизацию схемы; временной 
и температурный дрейф элементов не влияет на точность преобразования 
[Seifart , Oberst, 1979]. , 

После включения измерителя начинается этап автокоррекции АЦП. 
В это время подается питание на весь АЦП, кроме схемы моста (R1-
R5), кот,орая ' заперта ключом на транзисторе УТ3.  Этот же ключ запи­
рает триггеры D 1 . 1  и D 1 .2 ,  что , в свою очередь, дает запрет про хождения 
тактовых Иi\IIIУЛЬСОВ итакт) В цепь «выхоД» . Так как напряжение, посту­
пающее с моста на вход операционного усилителя А1 , равно нулю, то юi 
его выходе вырабатываются только напряжение термо-эдс в 'измеритель­
ных цепях, а также напрюкение смещения пуля Есм. Это напряжение 
через сопротивление R7 поступает на ИlJвертирующий вход АЦП, собран­
ного на операционном усилителе А2" где оно складывается с сигналом 
Rоррекции, поступающим с повторителя на транзисторе. УТl через ре­
зистор Rи• Если ток через интегрирующий конденсатор Си'не равен нулю� 
то корректирующий нонденсатор СК перезаряжается таким образом, что 
ток коррекции с УТ1 и Rи компенсирует ток с А1 ,  а также смещение нуля 
А2. Перезарядка конденсатора СК идет через .ключ УТ2 . В конце этапа 
автокоррекции, после установки стационарного режимаi напряжение на 
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Рис. 1 .5. П ринципиальная схема амплитуДно-цифрового преобразователя стан­
ции ГЕ;ТАС. 

Rонденсаторе СИ больше не меняется ;  следовательно , TOR через него равен 
нулю. 

После ВRлючения транзистора VT3 начинается этап преобразования. 
С VT3 подается питание на мост, открываются триггеры DI. 1  и DI.2,: 
транзистор VT2 запирается , ОТRлючая цепь перезарядки RорреRтирующе­
го конденсатора Ск• На  ,входе усилителя А1 напряжение изменится на 
величину,  пропорциональную разбалансу моста, появится ток через R7 
и Си. Напря�нение на выходе А2 начинает уменьшаться до уровня, вос­
ПРИНИllшемого RaH логичесний «О» входом D-триггера. D 1 . 1 .  Ближайшим 
тантовым импульсом триггеры D 1 . 1  и D 1 .2 перебрасываются ,  что" в свою 
очередь, дает разрешение' на прохождение тантовых импульсов fTaKT В 
цепь <<Выход» и далее на счетчин АЦП (на схеме не Поназан) . Инверсный 
выход D 1 .2 поднлючает R Rонденсатору Си цепь разряда - Rразр• 
В результате появляется другая Rомпонента TORa Rонденсатора Са-
через разрядный резистор Rразр. Если напряжение разбаланса не выхо­
дит за пределы диапазона линейности АЦП, TOR через Rразр будет больше 
TORa" определяемого напряжением разбаланса, и начнется заРЯДRа Си. 
Напряжение на этом Rонденсаторе будет изменяться до тех пор,- ПОRа не 
ДОGтигнет уровня логичеСRОЙ «1» для триггера D 1 . 1 .  Триггер перебрасы­
вается , прохождение TaRToBblX импульсов fTaKT на выход прекращается, ­
тон чеJ)ез Rразр то'же прекращается. Начинается новый цикл перезаРЯДRИ' 
Rонденсатора СИ и т .  д. ПОСRОЛЬКУ напряжение на СИ в нача.llе и в Rонце 
преобразования отличается l\Iеньше чем на Епит, то средний ток через 
этот Rонденсатор стре:мится R нулю. И чем больше период ИЗl\шрения, 
тем лучше выполняется это условие. Следовательно, ток через R7, опре­
деляемый напряжением разбаланса моста, в среднем Rомпенсируется 
TOROM , протекающим через Rразр. В свою очередь, ток через Rразр оп­
ределяется соотношением 

Iразр = Епит .Nl(RРазр .No)-l, 

где Епит - напряжение питания , прин�тое за  опорное, которым идет пере­
зарядка интегрирующего конденсатора;  No - количество тактов изме­
рения ; N1 - количество такт'ов , в течение которых цепь разряда Rонден­
сатора АЦП отнлючена . . Во время отнлючения Rразр та нто вы м импуль­
сам разрешен выход на счетчин. Таним образом , напряжение разбаланса 
моста оназывается прямо пропорциональным числу тантов N 1 С неноторым 
масштабным коэффициентом. Этот коэффициент з.ависит от соотношения 
плеч моста и сопротивления обратной связи R6 и рассчитывается таним 

'образом, чтобы показания счетчина выIашалии температуру термодатчина 
в сотых долях ОС. 
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Рис. 1 .6. Графики вариаций темпе­
ратуры в скважине, ааписанные 
ГЕТАС (1) и наблюдателем (2). 
Скважина расположена в дер. I-\оль­
цовка Новосибирской области, 
иамерения выполнены с 14 ок­
тября по 2 ноября 1983 г. на глу-

бинах 1 ,  2 и 3 м . 

. ГЕТАС, ВRлючая БЛОR памяти,. выполнена на интегральных МИRРО­
схемах КМОП серий 176 и 561 . Усредненная по времени (периодичеСRое 
измерение и постоянное хранение информации) мощность потребления 
«измерителю) не превышает 2 МВт. «ИНДИRатор» с выходным табло на св е­
тоддодах потребляет большее Rоличество энергии, и предпочтительно для 
него использовать отдельный ИСТОЧНИR питания ПОРЯДRа 6 В .. В схеме 
станции предусмотрена возможность изменения числа даТЧИRОВ перио­
дичности их опроса от минут до неСRОЛЬRИХ СУТОЕ, еМRОСТИ Rристалличе­
СRОЙ памяти, а таRже сдвига или расширения интервала измеряемых 
температур. «ИНДИRатор» может быть использован для обслуживания 
целой группы <<Измерителей» , расставленных по СRважинам. 

Погрешность измерения температуры станцией ГЕТАС определяется 
в основном то:чностью градуирования и линеаризации температурных 
даТЧИRОВ. При градуировании посредством сравнения со ртутными тер­
мометрами типа ТР-1 (цена деления 0,01 ОС) погрешность не превышает 
О,030С. Относительные изменения температуры измеряются точнее. 

В ИГиГ СО АН СССР изготовлено неСRОЛЬКО МОДИфИRациЙ. станции. 
Один при бор рассчитан на автономную работу в удаленных районах. 
«Измерителы) содержит четыре термодаТЧИRа (термисторы КМТ-4) , ем­
ЕОСТЬ памяти составляет 256 12-разрядных двоичных чисел, периодичность 
опроса даТЧИRОВ может быть 1 ,5 ч ,· 1 ,  2 и 4 сут, что соответствует времени 
автономной работы 15 ,  641 128 и 256 сут. Диапазон линеаризации-
0--;..-+200С. Размеры <<Измерителю) с питанием еоставляют 300 х 80 х 80 мм" 
«ИНДИRаторю)-120 Х 120 х 90 мм, общий вес прибора не превышает 3 ЮJ 
и определяется в основном весом батарей. 

ГЕТ АС прошла длительные полевы� испытания в СRважинах гидро­
режимной партии ПГО «НовосиБИРСRгеологию), ГаРМСЕОГО прогности­
чеСRОГО полигона ИФ3 АН СССР, а таюне Комплексной гидрогеологи-. 
ческой экспедиции ВСЕГИНГЕО Мингео СССР (Московская область) .. 
Испытания показали высокую надежность устройства,  стабильность его 
работы и несомненные преимущества автоматической записи по сравнению 
с ручными замерами (рис . 1 . 6) . Небольшое количество ГЕТАС выпущено 
Опытным заводом СО АН СССР. 

ДЛЯ автоматизации режимных измерений температуры на стациона­
рах гидрорежимных партий и прогностических полигонах изготовлена' 
модификация ГЕТАС, позволяющая измерять и хранить информацию 
от 36 термодатчиков . Это устройство содержит riромежуточную крис­
таллическую память с последующим выводом информации на перфора­
тор типа ' ПЛ-80, ПЛ-150: Табулирование данных и их обработка про­
изводятся на ЭВМ. 
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§ 2. ПРИБОРЫ ДЛЯ ИЗМЕРЕНИЯ ТЕПЛОВЫХ СВОйСТВ ПОРОД 

Измерения тепловых свойств пород, и особенно коэффициента тепло­
проводности (л) , составляют обязательную часть геотермических работ 
и проводят�я в OC�OBHOM В лабораторных условиях, для чего ИСПОЛf,зу­
ются разнообразные, чаще самодельные, лриборы или установки, реали­
зующие закономерности как стационарного, так и нестационарного тем­
пературных полей. Наиболее распространены приборы «Ламбдю>1 ИТ­
л-400, прибор Института технической теплофизики АН УССР, установки 
методов ДВУ:Х: температурно-временных т'очек, импульсного (зондовый,) 
метод игольчатого зонда) , температурных волн [Методические . . .  осно­
вы . . .  , 1983; Любимова, 1968а; Дучков, Соколова ,  1974а; и др. J. Все 
эти довольно разные способы измерения л' обладают одним существенным 
недостатком - они требуют предварительной, порой трудоемкой" обра­
ботки каменного материала: сверления в горной породе отверстий,) 
выпиливания пластин цилиндров. К тому же перечисленные приборы 
обычно ,позволяют за  один опыт, измерить лишь теn'лопроводность, для 
оценки же температуропроводности и теплоемкости требуются дополни­
тельные эксперименты. 

В последнее Вр,емя разработаны новые приборы" позволяющие более 
оперативно измерять тепло,ПРОВОДНОСТЬ' и другие тепловые свойст�а при 
минимальной подготовке образцов [Калинин А. Н . ,  1981 ; Попов Ю. А. 
и др . "  1983 ]., 

. Некоторые из этих приборовj) уже довольно тир о/ко' внедренные в 
пра.ктику геотермических работ,: описаны в настоящем параграфе .. 

а. Тепловой компаратор 

Этот прибор для измерения теплопроводности твердых тел разрабо-
тан в Сибирском НИИметрологии (СИИИМ) [А. с. 949449,,1982 ] .  , 

� 
.. , ., 

Основными его достоинствами являются высокая скорость измерений 
и возможность проводить их на образцах произвольной формы и размера,) 
причем лишь поверхность исследуемого материала или ее участок должны 
удовлетворять определенным требованиям. Во время измерений не нужно 
строго выдерживать и КОНТРОЩlровать температуру исследуемых обрац­
ЦОВ. Кроме того, время выхода системы в стационарный тепловой режим 
не::\начительно (2=-3 мин) .  Одно измерение предварительно отградуирован­
ным тепловым компаратором занимает не более 5 мин и �водится К раз-

7 
5' 

.5 
4 
3 
2 

9 

. мещению . выносного зонда на поверхности 
,---1 исследуемого матерйала и' отс.чету показа-

г------! 10 ний измерительного прибора.  
, Измерения :могут проводиться на образ­
цах малых размеров. Целостность образцов 
при измерениях не нарушается. 

Работа теплового компаратора основа-
на на двухточечном тепловом зондировании 
поверхности исследуемого образца двумя 
теРМОЗ9ндами (4) (рис . 1 .7 ) ,  между верхни­
ми концами которых с помощью полупровод­
никовой термоэлектрической батареи (8) соз­
дается и ,поддерживается постоянная раз­
ность температур (.--40 К). Постоянство раз-

Рис. 1.7.  Схема теплового компаратора для изме-

1 ��иw���аш� __ 7 
рений теплопроводности . 

1 - исследуемый образец; 2 - медные' наконечники; 3 -
концы термозондов шаровой формы; 4 - термозонды из латуни; 5 - измерительная термопара; б - медные плас­
тинки; 7 - регулирующая термопара; 8 - термо�лектри:­
ческал батарел ТБМ-2М-; 9 - автомати:ческий регулятор; 

10 - МR.1IЛИВО.llьтметр. 
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ности температу'р обеспечивается автоматическим регулятором (9) ,  уп­
равляемым дифференциальной термопарой (7) . О теплопроводности иссле­
дуемого образца (1) судят по величине термо-эдс ,р;ифференциальной Tep� 
мопары (5), регистрирующей разность температур между нижними кон­
цами термозондов при их контакте с поверхностью образца в установив:' 
шемся тепловом режим.е. Термо-эдс э!ой термопары измеряется l\IИЛЛИ­
вольтметром (10) . Прибор предварительно градуируется по стандарт­
ным образцам теплопроводности. 

Применимость описанного метода· и прибора для измерений коэф­
фициента теплопроводности горных пород изучалась совместно СНИИМ 
и ИГиГ СО АН СССР на специальной коллекции горных пород [Ка.,. 
линин А. Н .  и др . ,  1983 ] .  Чтобы уменьшить эффект неоднородности боль­
шинства горных пород, для исследований был использован тепловой ком­
паратор, у которого термозонды снабжены коничес'кими наконечника�lИ 
(2) (см. рис. 1.7) с плоскими основаниями. Последние изготавливаются 
из материала с высокой теплопроводностью и подвижно соединяются 
с термозондами с помощью шаровых шарниров [ Калинин А. Н . ,  1976 ] .  
Благодаря наконечникам размеры участков контактирования -термозон­
дов с образцами становятся больше размеров отдельных зерен в породах. 
что должно обеспечивать получение некоторого эффективного значения 
теплопроАодности пород, олизкого к истинному. Шарнирное же. соедине-

. ние наконечников с термозондами и их коническая форма позволяют 
воспроизводить площадь контактирования и тем самым получать необхо­
димую точность измерений как на твердых образцах с неидеально плоской 

. поверхностью;. так и. на многих дисперсных материалах, измерения кото­
рых неизбежно связаны с некоторым погружением в них наконечников. 
Кроме того , · наконечники способствуют сохранению ' площади контакта 
и, следовательно, �радуировочной характеристики компаратора в процес­
се длительной его эксплуатации. 

С целью Дdстижениs: максимальной чувствительности компаратора 
параметры термозондов и наконечников БыIии выбраны такими , чтобы 
в соответствии с разработками А. Н .  Калинина [1976, 1981] выпошiялись 
условия: 

LD л'т л'тS . 
L � O,01 м; s �  0,5 л- ; -2 � 4a;  Лн � Лт ,  

. ' .  о PL ( 1 . 2) 

где Р и L - периметр поriеречного сечения и длина термозондов, м; 
S - площадь поперечного сечения термозондов,  м2; D - диаметр участ­
.ков контактирования терМозондов с образцом или диаметр оснований 
. наконечников, м; ЛН L коэффициент теплопроводности материала нако­
нечников,. Вт/(м . К);  лт - коэффициент теплопроводности материала тер-
мо.зов;дов ,. Вт/(м . К);  ЛО - среднее из предполагаемого диапаЗQна изме­
рений или наиболее вероятное значение 1'еплопроводности подвергаемых 
исследованию материалов, BT/(M . K) ;  а - коэффициент теплообмена тер-
мозондов 'окружающей средой, Вт/(м2 • Н.) .  

Первое условие iIСХОДИТ из размеров чув-ствитеJIЬНЫХ ЭJIементов rep­
мопар (5) и ВОЗlllOrI,ностей их монтажа. Второе - опредеJIilет максимум 
относительной чувствительности метода в заданном диапазоне Лп .  Соблю­
дение третьего УСJIОВИЯ сводит к минимуму Rлияние теплообмена термо­
зондов с ОRружающей средой на чувствительность метода . Выполнение 
�i:eTBepToro условия необходимо для уменьшения перепадов температур 
на наRонеЧНИRах и ВRлючения в теплообмен по возможности всей зоны 
HOHTaHT� с образцом. , 

В соответствии с ( 1 . 2) длина термозондов выбрана равной 1О- 2 м" 
диаметр оснований /наRонеЧНИRОВ D задан равным 4 · 10- 3 !lf. Термозонды 
изготовлены в форме труБОR с наружным диаметром 1,85 · 10-3 м и внутрен­
ни�l диаметром 10- 3 м (Р = 5,8 · 10- 3 м, S = 1 ,9 · 10- 6 м2) . 

'УRазанные геометричеСRие параметры были установлены заранее" 
а материал для изготовлеЮIЯ термозондов (латунь ЛС59-1) с требуемой 
теплопроводностью лт � 100 Вт/(м · I{) подбирался согласно (1 .2) из расчета 

. . 
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получения максимальной чувствительности при ло . 2,5 Вт/(м , К) .  Та­
кое значение ЛО взято потому, что большинство горных пород имеет значе­
ние коэффициента теплопроводности в диапазоне 0,5-5 Вт/(м · К).  Нако­
нечники изготовлены из меди (Лн = 400 Вт/(м · К)) .  _ 

Расчетное значение сх для термозондов с выбранными параметрами 
при температурах , близких к комнатной, составляет около 50 Вт/(м2 • J:\). 
При таком значенщи сх и указанных выше геометрических и теплофизиче­
ских пара�lетрах термозондов удовлетворяются все условия (1 .2) .  

Термозонды в форме трубок позволили осущес'l'ВИТЬ скрытый и на­
дежный монтаж термопар (5) ,  что влияет на долговечность компаратора .. 
Шарнирные соединения НaI{онечников с термозондами получены заваль­
цовкой верхних кромок цилиндрически·х углублений в наконечниках 
после того , как в них вставлены концы термозондов, изготовленные в 
форме шаров . Диаметр последних составлял 2 ,5 . 10- 3 м. С целью сниже­
ния и обеспечения постоянства термического сопротивления шарнирных 
соединений они' смазывались глицерином. Сами термопары (5, 7 )  изготов­
лены из хромель-копелевых электродов диаметром 10- 4. м .  

В остальном выносной тепловой зонд и схема регулирования вьшол­
нены по· аналогии с описанными А. Н .  :Калининым [1982 ] .  

Контакт наконечников с образцами создавался з а  счет силы тяжести 
всего . зонда , давление поддерживалось всегда постоянным (0, 15  МПа). 

Для градуировки компаратора использовались рекомендуемые в ка­
честве стандартных образцы и� следующих материалов . [Сергеев , 1972 ] :  
органического стекла (1, = 0,,194 В т/(м · К)) ;  стекла Тф-1 ( л  = 
= 0,700 Вт/(м · К)) ; .стеюiа К-8 (л = 1 ,087 вт/(м , К)) ;  стекла ЛК-5 (л = 
= 1 , 178 вт/(м · К)) ;  плавленого кварца марки КВ (л = 1 ,338 ВТ/( М ' К)) ;  
чистого железа (л = 81 , 1  Вт/(м · К)) .  Дополнительно ' в качестве 
стандартных использовались образцы из титанового сплава ВТ-б 
(ГОСТ 19807-74) (л = 6,74 Вт/(м . К)) и нержавеющей стали марки 
12Х18Н10Т (ГОСТ 5632-72) (л = 14,70 Вт/(м , К)) из партий, аттесто­
ванных на государственном специальном эталоне единицы теплопровод­
ности твердых тел гэт 69-75 (ГОСТ 8 . 177- 76) [Теплофизические при­
боры . . .  , . 1981 ] .  Значения теплопроводности стандартных образцов ука­
заны при комнатной температуре (293 К), при которой обычно осущест­
вляется градуировка компаратора . 

Все стандартные образцы имели толщину более 10 мм и класс обра­
ботки зондируемой поверхности не ниже V10 (0,1 мкм по параметру Ra). 

При градуировке на каждом стандартном образце проводилось не 
менее семи измерений, и значению теплопроводносrи каждого стандарт­
ного образца ставилось в соответствие среднее из этих измерений. 

С целью исследования вщшния термического сопротивления контак­
та термозондов с образцами на сходимость и точность измерений граду­
ировка осуществлялась с контактной смазкой и без нее . Для смазки 
использовались глицерин (л = 0,26 Вт/(м . Щ) И циатим (л � 0,18 Вт/(м . К)) 
- наиболее доступные и инертные вещества.  С Ka�ДЫM смазоч-
ным материалом испытывались варианты с нанесением смазки на -зонди­
руемую поверхность стандартных образцов и с нанесением смазки только 
на контактируемые с образцом поверхности наконечников . 

Результаты градуировки показали , что при всех испытанных вари­
антах контактной. смазки градуировочные характеристики компаратора 
различаются в пределах случайных погрешност.еЙ и поэтому могут быть 
выражены одной градуировочной кривой (рис. 1 .8 ,  а) . Градуировочная 
кривая, полученная без контактной смазки (рис .  1 .8,  б) , существенно 
отли�ается от полученной с контактной смазкой и должна рассматривать­
ся как самостоятельная градуировочная характеристика компаратора. 

Сходимость показаниЙ компаратора при использовании контактной 
смазки на стандартных образцах от оргстекла до сплава ВТ-б, т. е. в диа­
пазоне теплопроводности горных пород, меняется . в пределах 0,5-2,0 % .  
Здесь и далее отклонения приведены в единJiцах теплопроводности . Без 
контактной смазки сходи�IOСТЬ показаний в том же диапазоне теплопро-

18 



(/ мВ'  �4 
--......., 

1, 6  

1, 2  

о 0, 1  

i , . � J ' 

��5 
� �. 

1, 0  

" 

. 

7 , 
I\f\, К r-..8 о � "- 1, .� 1'---1-....... а 

10 Л ,  В т  /м·К 

J Вт 
/' , м:к-

3,0 

2-0 

� 
80 

-

� v 
� 

180 

�"<! 
9 � 9 � � "'----
, 

о, 
I 

� 

240 320 Т,К 
Рис. 1 . 9. Результаты эксперименталь­
ных исследований температурной зави­
симости теплопроводности белого мра­
мора (пос. Слюдянка ,  Прибайкалье) аб-

солютным методом. 

Рис. 1 . 8. Градуировочные кривые теплового компаратора (а - с контактной 
смазкой, б - без смазки). 

1 - органическое стекло; 2-5 - стекла Тф-1 , Н-В , ЛН-5, НВ ; 6 - слюдянский мрамор (пос. 
СЛЮДЯIlliа, ПрНбайкалье); 7 - сплав ВТ-6 ; 8 - нержавеющая сталь 12Х1ВН1 0Т;, 9 - чистое 

же�езо. 

водности меняется в пределах 1 , 5-6,0 % ,  т. е. в 3 раза хуже, чем с кон­
тактной смазкоЙ. Последнее указывает на целесообразность применения 
смазки, где ЭТО допустимо'. Однако при измерениях с применением кон­
тактной смазки или без нее для определения л 'должна использоваться и 
соответствующая градуировочная зависимость. 

Гра,дуировочные кривые аппрокс:имированы ' методом наименьших 
квадратов на ЭВМ. В качестве исходной взята зависимость [ Ка­
линин А. Н . ;  1982 ] 

В1 и = в 2 + Л. + В 3'1/) ( 1 .3 )  

где и - показание милливольтметра ,  мВ; 81 - 8з - определяемые ЭМ­
пирически постоянные; л - коэффициент теплопроводности. 

Отклонения аппроксимирующих кривых от точек, полученных на 
стандартных образцах как с контактной смазкой, так и без смазки, нахо-

. дятся в пределах погрешности градуировки, которая складывается из 
погрешностей данных о теплопроводности стандартных образцов и случай­
ных погрешностей измерений при градуировке. Это подтверждает вид 
градуировочной зависимости ( 1 .3) для теплового компаратора при наличии 
смазки и без нее . 

.важным моментом при ИСПОЛЬЗ0вании теплового компаратора приме­
нительно к горным породам является слабая обеспеченность стандартны­
ми образцами диапаЗ0на теплопроводности горных пород (СМ. рис . 1 .8) ,. 
что может снизить точность определения теплопроводности. Чтобы устра­
нить снижение точности, необходимо привлеч.q для градуировки дополни­
тельные образцы, аттестованные индивидуально с помощью высокоточ­
ных средств, реализующих абсолютные методы измерений теплопровод­
ности. В качестве таких стандартных образцов могут быть взяты непосред-
ственно образцы горных пород. 

-

В связи С ЭТИМ В СИИИМ были проведены экспериментальные иссле­
дования теплопроводности белого мрамора, который по теплопроводности 
и физико-механическим свойствам может претендовать на роль стандарт­
ного образца в интересующем нас диапаЗ0не . Исследовани� проводились 
при температурах 94-;.-343 К (-179-;'- +700С) на установке, реализующей 
абсолютный метод стационарного осевого теплового потока (погрешность 
2 ,5 % )  [ТеплофизичеСRие приборы . . . , 1981 ] .  
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, 
Результаты исследований (рис. 1 .9) показываю.т, что в диапаЗ0не тем­

ператур 226-;-343 К теплопроводность мрамора мон'отопно уменьшается 
с повышением температуры от 3 , 17  до 2 ,56 Вт/(м , К). Это свидетельствует 
о пригодности исследованного образца мрамора на роль дополнительного 
стандартного образца теплопроводности в указанном диапаЗ0не темпера­
тур, включающем комнатную, при которой обычно i'радуируется тепло­
вой компаратор .  Резкое снижение теплопроводности мрамора при темпе­
,ратурах ниже 223 К (-500С) объясняется наличием фаЗ0ВОГО перехода при 
этой температуре.  При комнатной температуре теплопроводность мрамора 
составляет 2 ,74 Вт/(м · К) , 

Измерения теплопроводности этого же мрамора с помощью компара­
тора, проградуированного по основным стандартным образцам, дали ре­
зультат 2,86 Вт/(м . К) .  Расхождение данных нАходится в пределах суммар­
ной погрешности методов измерений, что подтверждает пригодность мра­
мора на роль дополнительного Стандартного образца и в то же время пока­
зывает примен.цмость компаратора ·для измерений теплопроводности гор­
ных пород, сходных по структуре с мрамором. 

Проведенные с помощью компаратора поочередные измерения тепло­
провоДнос.ти образцов белого. мрамора трех разных ' месторождений дали 
результаты, отличающиеся до 20 % (3,22 ; 2 ,86; 2 ,69 Вт/(м : К) . Это ука­

, зывает на необходимость индивидуальной аттестации образцов мрамора,) 
используемых в качестве стандартных. 

Некоторые неопределенности в показаниях компаратора могут 'воз­
никнуть при измерениях сухих пород Iслабо связанной капиллярно-по­
ристой структуры (глин, песчаников � т. п . ) .  На образцах таких пород не 
всегда может быть получен тепловой контакт зондов с поверхностью об­
разца, как на стандартных ()бразцах,' ИЗ-,за наличия на поверхности ,ча­
стиц породы, связь которых с другими част,Ицами нарушена при обрабоv<е 
поверхности. Степень ' нарушения связи и чис'тота поверхности зависят 
от способа или этапа ее обработки. Применение же некоторых видо� кон-

' тактной смазки может изменить истинное значение теплопроводности та­
ких пород вследствие проникновения материала в образец. 

В связи с этим на образце песчаника кремнистого плотного на разных 
этапах обработки его поверхности проводились измерения с использова­
нием двух видов смазки - циатима и Г,лицерина, ОТJiичающихся вязко­
стыо , а также без контак'I\НОЙ смазки. Кроме того, теплопроводность это-
1'0 песчаника измерена на другой установке, реализующей абсолютный 
метод. ПОСКОЛЬRУ последний является БОJIее надежным, п'олученное зна­
чение теплопроводности, равное . 1 ,85 Вт/(м · К) ,  можно считать своего 
рода эталоном. 

При использовании_ циатима в качестве контактной смазки КОJlшара­
тор показал следующие результаты: теплопроводность образца после пи­
лы - 1 ,92 + 0,08 Вт/(м . К), после обработки КРУПН,ым абразивом -
1 ,72 ± 0, 1 1 ,  средним - 1 ,91 + 0,08, мелким - 1 ,89 ± О,О4 Вт/(м . К) ,  
МО,Ыfo видеть, что наиболее правильные показания компаратора соответ­
ствуют измерениям после обработки поверхности мелким абразивом. С гли­
цериновой смазкой компаратор дает заВчlшенные результаты, так как 
ГЛilцерин пропитывает такие породы. Без смазки теплопроводность со­
ставляет 1 , 79 + 0, 13 вт/(м , К), 

Для определения минимально допустимого размера образца ВЬШОЩlе­
ны специальные исследования на наборе, пластин кварЦI1та разной толщи­
ны и цилиндров кварцевого песчаНИКq разного диаметра. Теплопровод­
ность каждой из пластин кварцита измерялась дважды. В первом СЛУ'Jае 
пластина лежала на металле , во ВТОРОМ '- на пенопласте (рис . 1 .  10) .  
'Мол,но видеть, что при малоЙ толщине пластин . показания компаратора 
не соответствуют истинной теплопроводности : они завышены в первом слу­
чае и занюкены во .втором. С уве.личением толщины разница пока;заний 
уменьшается, достигая 1 0 %  при толщине образца 8 мм. Сопоставление 
показ'аний компаратора для песчаников показало, что диаметр цилиндров 
не Д'ошнен быть меньше 30 мм, минимально допустимое расстояние от 30Н-
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Рис. 1 .10. График зависимости показа­
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Рис. 1 .11. График сопоставления 
коэффициентов теплопроводио-

\ сти образцов rориых порQД, изме­
ренных теПЛОВЫJlf компаратором и 
прибором ПАЦИТ (Р - разни­
ца в значениях ':Коэффициентов 

теплопроводвости) . 

дов до кромки образца составляет около '8 мм и приблизительно равно 
минимальной толщине образца. 

Проведены также исследования применимости компаратора для опре­
деления теплопроводности пород при полном их насыщении водой . Для 
этого образцы глин и песчаников погружались в воду до выравнивания 
поверхноCjИ образца с поверхнос�ью воды. Измерения проводились после 
полного насыщения образцов без извлечения их из воды. Полученное воз­
растание показаний компаратора ПО сравнению с поюiзаниями на воздуш­
но-сухих образцах согласуется с данными А. Ф. Чудновского [ 1962 ] по 
теплопроводности материалов при насыщении их водой. 

Следует заметить, однако, что во время измерений поверхность об­
разца, контактирующая с термозондами компаратора, должна быть сво­
бодной от пленки воды. Для этого поверхность перед измерениями промо­
кают обычной фильтровальной бумагой. В противном случае из-за пленоq­
ного эффекта измеренная теплопроводность влажного образца может быть 
искусственно в значительной степени завыщена . 

Интересно сравнить коэффициенты теплопроводности, полученные для 
одних и ' тех же образцов разными методами, чтобы иметь определеЮ;lOе . 
представление о надежности и точности используемой аппаратуры. Нами 
на 30 образцах слабос'цементированных терригенных пород Западно-Си­
бирской плиты (в основном Оконешниковский участок) выполнены изме­
рения л 'С ПОМЬЩЫО компаратора (ли) и прибора ПАЦИТ (см .  § 2, В ' настоя­
щей главы) , являющегося разновидностью абсолютного нестационарного 
метода (Лп) .Для каждого образца определено расхождение между этими дву-

. Л - л . 

мя значениями. Р = 
и Л п . 100 % ; результаты в виде гистограммы при-

н . 
ведены Ila рис . 1 . 1 1 .  KaR можно видеть, у более 70 % образцов разница 
не превышает 10 % .  Такую сходимость результатов можно считать впол­
не удовлетворительной, учитывая тот факт, что с помощью компаратора 
осуществляется тепловое зондирование поверхности среза исследуемого 
образца, а в случае прибора ПАЦИТ иголочка-зонд вводится в образеЦf 
причем термодатчик располагается на глубине 3-4 см от среза. Если об� 
разец неоднороден, то расхождение значений л может быть обусловлено 
именно этой неоднородностью , а не погрешностыо прибора.  

Таким образом, относительный метод двухточечного зондирования 
поверхности и описанный тепловой компаратор, реализующий этот MeTOД� 
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�югут С успехом применяться для экспресс-измерений теплопроводности 
многих горных пород как в сухом состоянии, так и в условиях полного 
насыщения водой или другими флюидами. 

б .  Микро-ИВR для исследования тепловых свойств 
образцов твердых материалов 

В лаборатории автоматизации геокриологических исследований ИГиГ 
СО АН СССР в течение ряда лет ведутся работы по созданию комплекса 
приборов для изучения свойств многолетнемерзлых пород. Одним из на­
правлений этой работы является · разработка средств для комплексного 
экспресс-анализа тепловых свойств. Ниже рассмотрен измерительно­
вычислительный комплекс (ИВК) «Пингвин ТФ-08» [Цибульский, 1985 ] ,  
предназначенный для лабораторных исследований коэффициентов тепло­
и температуропроводности, удельной теплоемкости твердых образцов ма­
териалов в диапазонах: л, - 0,5--7- 10 Вт/(м ,Я) ;  k � (0,2--7- 15,0).· 10-6 м2 · с ;  
С - 0,4--7-4,0 кДж/кг , :к. 

Погрешность ,  ИЗl\�ерения всех параметров не более 5 % .  Температура 
исследуемых образцов -20--7- +250С, диаметр образца 54--7-60 мм, высота 
5--7-15  мм. 

В при боре «Пингвин ТФ-08» реализован нестационарный метод из­
мерения тепловых свойств веществ .  Сущность метода заключается в ре­
шении уравнения Фурье в адиабатических условиях, которые достигают­
ся  тем, что образец и плоский электрический нагреватель (рис. 1 . 1 2) по­
мещаются в оболочку с весьма маЛЫl\� л, по сравнению с исследуемыми ма­
териалами. 

Если принять, что �войства образца не изменяются при тепловом воз­
действии, то количество поглощенного тепла достаточно точно определяет­
ся интегралом 

о 

где I1 Т  - разность температур на противополощных сторонах пластины; 
't - время релаксации или установления нового равновесного состояния. 

Все сказанное выше справедливо при не значительном смещении -
небольшой разности начальной и новой равновесных температур. ДШJ 
мерзлых пород эта величина до'лжна быть меньше градиента фазового 
перехода, т. е .  меньше О,ЗОС. 

Наиболее просто реализовать описанный подход импульсным методом. 
На одну из поверхностей образца действует тепловой импульс, равномер-

6 

7 
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ный по всей площади. Количест­
во энергии, отдаваемое нагрева­
телем, должно быть 'известно. 
Для вычисления тепло-, темпе­
ратуропроводности и удельной 

S теплоемкости необх?димо опре-

4 
J 
2 

J 

делить величину интеграла 

Рис. 1 .12. Измерительная ячей-
ка. 

1 - смазка с высокой теплопровод­
ностью; 2 - верхняя половина пе­
нопластового корпуса ячейки; 3 -
поролоновая уплотнительная npо­
кладка; 4 - датчики температуры; 5 - поролоновая ' пружинящая про­
кладка; 6 - пенопластовое основа­
ние для верхнего датчика темпера­
туры; 7 - исследуемый образец по-
роды; 8 - проволочный нагрева-
тель; 9 - пенопластовое основание 
для нагревателя (8) и датчика те�ше­
ратуры (4); 10 - нижняя половина 
п енопластового корпуса ячейки, 



р�зности температур нагреваемой и изолированной поверхностей образца 
и смещение равновесной температуры. 

Г. Бек и С. Аль-Араджи [ 1974 ] предложили следующие расчетные 
формулы применительно к плоской пластине : 

л = ___ h...>.Q __ _ 
00 

2 j' [Т1 (Т) - Т2 (Т) ] dT 
О 

00 

2 5 [ Т1 (Т) - Т2 (Т)] dT 
О 

( 1 .4) 

где h - высота образца, м; ТВ и Т" - соответс;венно нача.ТJ:ьная и конеч­
ная равновесные температуры образца , К; T1('t) , T2{'t"} - текущая тем-' 
пература нагреваемой и изолиро}]анной поверхностей; Q - тецловая энер­
гия, отдаваемая нагревателем; р - плотность образца . 

. Величина Q определяется калориметрическим методом и считается 
неизменной. Преимущества данного метода: возможность определять все 
три коэффициента по результатам одного измерения, независимость от 
формы теплового импульса, сравнительно небольшое время измерения в 
одной температурной точке « 5 мин.)  

Rонструктивно комплекс состоит из измерительной ячейки и прибора . 
Измерительная ячейка (см. рис. 1 . 12) помещается в термокамеру для про­
ведения исследований во всем заданном диапазоне температур . Внутрен­
ний диаметр ячейки и образца 11 данном приборе выбран из стандартного 
ряда диаметров скважинных кернов (57 ММ) и может быть любым другим 
при соблюдении условия плоской пластины. 

Нагреватель В', расположенный в ячейке, выполнен следующим об­
разом: пенопластовый диск диаметром 70 мм и высотой 20 мм предвари-': 
тельно покрыт слоем эпоксидной смолы толщиной 0,15-;.-0,20 мм. На нем 
змеевидно размещают манганиновый провод диаметром 0,2 мм, обеспечи­
вая равномерное расположение провода по площади. Затем наносится еще 
один слой эпоксидной смолы, поверхность которого по возможности де­
лается ровной и гладкой. Необходимо следить, чтобы при этом не образо­
вывались воздушные пузырьки. Чтобы ослабить влияние нагревате�я на 
иююiий датчик, последний имеет охранную зону. . 

Функциональная схема прибора представлена на рис. 1 . 13 .  В каче­
стве датчиков температуры Дl' д2 применены миниатюрные бескорпусные 
транзисторы типа КТ394А в диодном включенри. Собственная тепловая 
постоянная времени их Н.е превышает 10 мс.  Температурная чувствитель­
ность их составляет К � 2,25 мВ/К. Транзисторы предварительно подо­
браны с максимально близкими значениями К. Различие падеция напря­
жения !1 и на них скомпенсировано при температуре оос увеличением из­
мерительного тока, протекающего через датчик, имеющий меньшее зна­
чение U. Номинальный измерительный ток через датчики составляе;;' 
45 мкА. Поскольку зависимость прямого падения напряжения на р - n 
переходе от температуры является линейной лишь при условии постоян­
ства протекающего через него тока, то для питания датчиков применяет­
ся источник стабильного тока (ИСТ). Выходные напряжения формирова­
теля опорных напряжений (ФОН) используются при калибровке измери­
тельного тракта в процессе измерения в точках -20, О, +200С. 

В качестве коммутатора аналоговых сигналов (АК) используются 
микросхемы (М С) типа К284КН1А. Измерительный усилитель (ИУ) вы­
полнен по электрометрической схеме на трех МС типа К544УД1А. Пр'е­
образователь напряжение - частота (ПНЧ) преобразует аналоговый сиг­
нал в форму, необходимую для цифровой обработки, и реализован на двух 
МС типа К155АГ1 . Диапазон изменения выходной частоты ПНЧ составля­
ет  2,5 МГц, нелинейность характеристики менее +0, 1  % .  Преобразователь 
частота - код (ПЧR) построен на элементах R155ИЕ5. Управление все­
ми режимами работы прибора и обработку результатов измерений произ­
водит микропроцессор (МП) RР580ИR80А. Алгоритм его работы записан 
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Рис. 1 .13. Функциональная схема прибора. 
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ист - ИСТОЧНИН 'стабильного тона; иен - источнIffi стабильного напряжения; ФОН - форми­
рователь опорных напряжений; АН - аналоговый ROMIIIYTaTOp; ИУ - измерительный усилитель; 
ПНЧ - преобразователь напряжение - частота; ПЧН - преобразователь частота - RОД; J\ПI ­
МИRропроцессор; МД - матричный дисплей; Н В У  � Rлавиатура ввода и управления; ИЯ -

измерительная ячейка .. 

в перепрограммируемом запоминающем устройстве, выполненном на МС 
типа 573РФ1 . ДЛЯ ввода данных и управления режимами работы исполь­
зуется стандартная .цифровая :клавиатура с четырьмя дополнительными 
фун:кциональными :клавишами. Для отображения вводиr.-iоЙ и выводимой 
информации служИ,т матричный дисплей (М Д) на основе ИМГ-1-02. 

ДЛЯ ис:ключения влияния временной нестабильности измерительного 
тракт'а иу-пнч в приборе применяется автоматическая-самокалиброВка . 

Питание Нагревателя осуществляется от источни:ка отабильного на­
пряжения (иен), обеспечивая постоянство подводимой :к нагревателю 
мощности . Если необходимо изменить энер'ГИЮ теплового импульса, опе­
ратор, :используя цифровую :клавиатуру прибора ,  изменяет время 
нагрева. 

МИI;\РО-ИВК работает в диалоговом режиме . Через 15 м'ин после вклю­
чения ,  необходимых для прогрева , на дисплее появляется вопрос о разме­
рах и весе исследуемого образца и энергии нагрева. С помощью �лавиату­
ры оператор вводит необходимые значения и переводит :trрибор, в режим 
:контроля температурного состояния образца. При этом на дисплее инди­
цируется :  Т1 - температура верхней поверхности образца; Т2 - Т1 -
разность температур между поверхностями. По достижении , образцом 
теплового равновесия ,  т.  е. Т2 - Т1 = О, прибор переводится оператором 
в режим измерения. При этом включается на заданное время нагреватель, 
измеряются и запоминаются температуры поверхностей Т1('с) , Т2(Т) , про­
изводится суммирование разностей температур . Температуры Т 1 И Т2 
измеряются 10 раз в сеЕУНДУ, что обеспечивает ,Достаточную точность вос­
произведения интеграла . .по ОКОН,чании процесса МП производит расчет 
тепловых :коэффициентов, образца с учетом его веса, разiшров начального 
дифференциала (вызванного неполной идентичностью дцтчиков температу­
ры и неполньш тепловым равновесием образца) , а также тепловых пара­
метров самой измеритеJIЬНОЙ ячеЙ:ки. По окончании расчета все измерен­
ные параметры отображаются на дисплее в системе СИ. Кроме того, опе­
ратор прi1 желании MOi-нет запросить дополнительную информацию: на­
чальную равновесную температуру рзмерения ,  ее приращения,  а также 
максимальную зафи:ксированную температуру наl'реваемой поверхности 
образца в ходе процесса. 
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Рис. 1 .14. Программа 
управления экспери­
ментом (ТВК - трдг-

гер включения) . 

! 

0,6 

0,2 

O ������ 
40 80 120 180 t, с 

Рис. 1 .15. ' Поле ' тепловых' потерь 
в относител�ных единицах. 

Программное обеспечение прибора состоит из 
подпрограмм: 

- основной управляющей; 
- управления АЦП и измерения температу-

ры; 
- ввода и вывода; 
- И31нерения теплофизических параметров; 
- пакета ВЫЧИСJIИтельны,х процедур ; 
- обслуживания прерыв�ния по таймеру.  
Основная управляющая включает в себя 

подпрограммы прогрева после включения началь­
ного диалога, подготовки измерения ,  расчета теп­
лофизических параметров и вывода результатов 
нзмерения на индикатор. Блок-схема приведена 
на рис. 1 , 14,  Подпрограмма :управления АЦП про: 

изводит ПОДКЛJQчения источника сигнала к входу и:змерительного усили­
теля, разрешает счет импульсов ПНЧ в теЧ"ение заданного промежутка 
времени и вводит данные со счетчиков .  Подпрогр.амма измерения .темпе­
ратуры реализует алгоритм автоматического тестирования измеритель­
ного ' тракта. РеЗУJIьтат работы - ЧИСJIенные значения температур T1 
и Т2 И разность между Ними . Подпрограмма ввода принимает цифровые 
данные с КJIавиатуры прибора и преобразует их в двоичный код. Подпро­
грамма вывода упраВJIяет БJIОКОМ индикации, осуществляя преобразова­
ние двоичного кода в коды отображения цифр и вывод их на ;шран дисплея. 
Эта же программа выводит текстовые данные. 

Подпрограммы измерения тепловых парам:етров ре�л'изуют алгоритм: 
Г. Бека и С. Аль-Араджи [ 1974 ] . Пакет подпрограмм: вычислительных 
процедур содержит программы четыре;х ариф:метических действий, преоб­
разования кодов, нахождения абсолютной величины числа, смены знаков 
и др. .основной формат представдения данных - целые 16-разрядные 
числа со 'знаком в ДОПОJIнитеJIЬНОМ коде . Ряд операций выполняется с двой­
ной 1'ОЧНОСТЫQ. Подпрограмма обслуживания прерывания по таймеру обес­
печивает работу прибора в режиме реального времени. 

Точность 'метода в значительной степени зависит от точности опреде-
00 ' \ 

ления интеграла S [ Т1 (-r) - Т2 (-r)] d-r ИJIИ, в конечном счете, от !очности 
О 

измерения температур Т1 и Т2 И достаточном соблюдении УСJIОВИЯ dt -+­
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�O. В данном приборе чувствительность по температуре составляет 0 ,005 K� 
частота дискретизации по времени d. = L1. = 0,1  с. Время интегрирова­
ния ограничивается временем релаксации, т. е. при достижении [ T1(.) -
- Т 2(') ] < 0,01 от максимального значения процесс измерения остан;авли­
вается. Среднее значение последнего замера Т1 и Т2 принимается за новую 
равновесную температуру образца. При таком способе окончания изме­
рения величина неучтенной части интеграла не превышает 1 % .  , 

Нроме того, погрешности прибора в значительной степени влияют на 
точность определен:ия Q и тепловые потери L1Q. Так как Л и с завиСЯТ пря­
:мо пропорционально от Q, то их значения с учетом указанных погрешно­
стей: 

Л = лп + L1л; с = сп + L1c, 

где !s.Л = ep(L1Q, Т) ,  L1c = 1jJ(L1Q, Т) - погрешности за счет тепловых по­
терь в исследуемом диапазоне температур Т; лп, СП - измеренные значе­
ния КОЭффИl�иентов без учета L1л и L1c. 

Исключить погрешность за счет указанного фактора можно, проведя 
на готовом приборе измерения Л и с эталонных образцов и по результатам 
определив вид функций ер и 'Ф. 

В да;нном случае при получении аппроксимаций: ер и 1jJ были исполь­
зованы образцы стекла марки ТФ диаметром 56,5 мм и высо.тоЙ 4,95 и 
9,90 мм, два образца стекла марки НВ тех же размеров, аттестованные 
во ВНИИМе по Л с погрешностью < 3 % .  Теплоемкость определялась по 
таблицам [Отечественные разработки . . .  , 1981 ] .  Кроме того, использовал­
ся  образец из )\1еди марки М2, тепловые параметры которой брались из 
справочника [Физические свойства . . .  , 1984 ] . Эксперименты были прове­
дены на всех образцах в трех температурных точках : -20, О, +200С мно­
гократно. Разброс значений интеграла .и приращения равновесной темпе­
ратуры составил 0,3--7-0,6 % .  По результатам построено поле тепловых 
потерь измерительной ячейки в координатах: время и температура 
(рис. 1 . 15), полу'чены и з.аписаны в память численные аппроксимации. 

Повторяемость прибора в целом составляет < 1 % по всем коэффици­
ентам. В Iпроцессе опытной эксплуатации проведены исследования образ­
цов из титанового сплава ВТ-6 и некоторых материалов. Полученные зна­
чения Л и с хорошо согласуются с данными ИМ СО АН СССР дЛЯ тех же об­
разцов и достаточно близки к справочным. Причем в ИМ СО АН СССР 
применялся стационарный метод iзмерения.  . 

Опытная эксплуатация микро-ИВН «Пингвин ТФ-08» позволяет сде­
лать следующие выводы. 

1 .  При учете всех приведенных выше параметров ИЯ,  влияющих 
на точность измерения и доработки конструкции нагревателя, представля­
ет я возможным снижение погрешности до 2 % . 

2 :  При MaJIblX энергиях нагреjЗа, 'что обязательно для мерзлых образ­
цов, · большое влияние на точность измеряемых величин оказывает непол­
ное тепловое равновесие как самого образца по объему, так и образца с 
материалом ячейки. 

3. Данный прибор наиболее целесообразно использовать при измере­
нии больших партий при фиксированных температурах, так как это умень­
шит удельный вес длительного пр6цесса выхода измерительной ячейки  
на новую заданную температуру .  При этом необходима TepMOKa��epa с 
достаточно точной регулировкой температуры. При небольшом усовершен­
ствовании принципиальных схем прибора и программного обеспечения воз­
можна его работа одновременно с несколькими .ячеЙК,ами} рассчитанными 
для измерения образцов различных размеров. Это значительно повысит про­
изводительность труда исследователя и сократит затраты на . измерение 
одного образца. 

Для лабораторий, . располагающих измерительно-вычислительными 
комплексами, может оказаться целесообразным применение модуля для 
измерения тепловых характеРI.iстик образцов пород и грунта, вьшолненно­
го в стандарте КАМАН. ПрограмМ:ные средства, имеющиеся на ИВН, 
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ПРЕДИСЛОВИЕ 

I 

На современном этапе развития наших знаний по комплексу наук 
о Земле все большее внимание уделяется изучению разностороннего воз­
действия глубинных процессов на динамику формирования нашей плане­
ты в целом и главным образом на особенности формирования ее лито­
сферы и земной коры. 

Одним из основных подобных глубинных геодинамических факторов,; 
относящихся к главным источникам эндогенной энергии, является внутри­
земное тепло, определяющее формирование, состояние и физические свой­
ства вещества, слагающего земные недра, обусловливающее геологическое 
развитие, в том числе процессы тектоногенеза, магматизма и связанную 
с последним минера- и металлогению. 

С внутриземным теплом связан и основной корообразующий про­
цесс - вулканизм, который помимо земной коры обусловил фОРllmрова­
ние и атмосферы. Процесс этот через зоны повышенной проницаемости 
в коре обеспечивает транспортировку мантийных расплавов и их диф­
ференциатов как внутрь коры, так и на земную поверхность. 

В свете вышесказанного понятно то исключительное значение, кото­
рое в науках о Земле приобрели исследования различных аспектов гео­
термической проблемы, в частности региональное изучение поверхност­
ного теплового потока, дающего Основную информацию об энергетическом 
состоянии глубинных недр Земли. 

В области региональной геотермии за  сравнительно короткое время� 
фактически за 30"':"-'40 последних лет, достигнуты значительные успехи,; 
позволившие установить ряд закономерных связей между величиной теп­
лового потока и возрастом тектономагматической активизации, и:нтен­
сивностью генерации радиогенного тепла в земной коре, мощностью 
последней и р азличными геофизическими полями. Существенное развитие 
получили методы численного моделирования термических процессов в 
земной коре и литосфере в целом, методы прогнозирования по геотерми­
ческим щщным распределения температуры в литосфере . Это , нарнду 
с расширением объема измерений теплового потока и улучшением гео­
термической изученности различных регионов ,  позволило широно внед­
рить в практику тектонических и геодинамических работ количественные 
оценки термических условий в недрах Земли. В настонщее время практи­
чесни ни одно исследование геодинамичесного плана не · обходится без 
активного привлеченин сведений о тепловых потоках- и оценок температу­
ры в блонах -литосферы, вьшолняемых по геотермическим данным. 

В нашей стране вопросы геотермии обсуждаются кан в теоретиче­
ском, так и в экспериментальном планах в р аботах Е .  А. Любимовой. 
Ф. П .  Макаренко, Р. И .  :Кутаса, Ю .  П .  Булашевича, В .  В .  Гордиенко ,: 
Я .  Б .  Смирнова,  Б .  Г .  Полнка,  А. А. смысова, ,  Н .  Н .  Непримерова,; 
У .  И .  Моисеенко, Г .  И .  Буачидзе, В .  Е .  Сальникова, С .  И .  СергиеНКО '1 
Ю.  Н .  Зуева, Т. Аширова, Л .  А. Цибули и многих других, а по районам 
Сибири - в работах А.  Д. Дучнова, С. В .  Лысак, Л .  С. Соколовой �  
В .  Т.  Балобаева, Ю .  А. Зорина, В .  А. Голубева, Р.  П .  Дорофеевой� 
В. Н. Девяткина, А. Р. :Курчинова , В. И. Роменко ,  Б .  П. Ставицко­
го и др. 
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Рис. 1 .16.  Функциональная схема модуля . КАМАК для измерен�я теплофизических пара­
метров. 

позволяют применять достаточно сложные и гибкие алгоритмы I\оррекции 
результатов измерения . • 

Описываемый модуль выполнен на основе тех же принципов� которые 
заложены в прибор «Пингвин ТФ-О8» . Переработка коснулась в ОСновном 
узлов, связанных с интерфейсом КАМАК. Функциональная схема модуля 
приведена на рис. 1 . 16 .  Модуль работает под управлением ЭВМ ИftК 
Мера 60/45 по командам с магист�али КАМАК и ВЫПОЛНЯ!JТ функции двух­
канального измерителя температуры. Кроме того, в модуле имеются источ­
ник питания нагревателя ячейки и таймер. 

Модуль может работать в двух режимах - однократного измерения 
и циклическом.  При запус:\\е модуля в одно�ратный режим схема MeCTHO� 
го управления (СМУ) проводит один цикл измерения, после чего выстав­
ляет на линии L ма17истрали крейта запрос и переходит в режим ожидания., 
В циклическом режиме измерения производятся периодически,- через 
25 мс. С таким же периодом следуют и запросы L. Это дает возможность 
синхронизировать работу модуля и ИВК, т. е. модуль выполняет функции 
таймера, необходимого для работы в реальном ,масштабе времени. Вре­
менные диаграммы, иллюстрирующие работу СМУ, приведены на рис. 1 . 17.  

В составе ИВК модуль работает под управлением соответствущей про­
граммы, функционирующей в интерактивном режиме. Программа реали­
зует тот же алгоритм, что и прибор «Пингвин ТФ-08» , хотя конструкция 
модуля не исключает возможности применения других методов измерения. 
После запуска программы запрашиваются данные о размерах и массе ис­
следуемого образца и энергии теплового импульса.  Дополнительно можно 
ввести название образца. Все данные вводятся 'С клавиатуры терминала 
или и з активного командного файла.  

27 
• 



.?Оме 

LЛ I 1 5МС 
I NA(O)f(12)S1 

NA(O)E{14)S1 П -

CI/em I , LJ I 

Сброс Л 
Запрос П rL 

AIA(o)f(O).s1 I П fL 

Рис. 1 .17. Временные диаграммы схемы местного управления. 

ПОСЛ!L.Завершени� ввода начинается процесс измерения температуры.  
Значение температуры образца и разность температур его верхней и ниж­
ней поверхностей непрерывно выводятся на терминал оператора. Одно­
временно они заПО�1ИlIаются в :кольцевом буфере. Один ци:кл замера за­
ни�raет 0, 1 с ,  или четыIеe цикла модуля (два та:кта авто:калибров:ки, замер 
температуры верхнего даТЧII:ка и замер температуры нижнего) . 

Решение . о пуске процесса измерения тепловых :коэффициентов при-: 
ни мается оператором. После запус:ка по данным? записанным в кольцевом 
буфере за последние 20 с, вычисляются значения начальной температуры,; . 
начальной разности температур , а также скорость их изменения .  Это поз­
воляет повысить точность измерения даже в случае, если тепловое равно­
весие в ячейке не было достигнуто к моменту , запуска. Собственно процесс 
измерения начинается е подачи теплового импульса на образец. Одновре­
менно начинается подсчет интеграла разности теllшератур и запоминается 
ее ма:кси",iальное значение . ПОСРlе уменьшения разности температуры до 
значения ниже 0,020С от максимума процесс интегрирования заканчивает­
ся.  По полученным данным вычисляются значения тепловых параметров. 
Результаты выводятся на экран терминала и ,  по желанию щrератора,; 
на печать . Программа вновь ;переходит в режим начального диалога . 

Программа управления измерением написана на языке ФОРТРАН-4, ' 
работает в среде операционных систем «рафос» или РТ-60. Подпрограммы 
связи с интерфейсом КАМАК написаны на МАКРОАССЕМБЛЕРЕ. 

( Дальнейmее совершенутвование управляющей програМlI1:ы может быть 
направлено на повышение степени автоматизации эксперимента при усло� 
вии, если температура в термокамере, :куда помещается измерительная 
ячей:ка, будет �адава'J:Ь{:Я _и :контролир{)ваться специальным модулем. 

В. Прибор для измерения коэффициента теплопроводности 
слаб о сцементированных П,ород и донных илов 

В практике морских' геотермичес:ких работ ИЗllшрение теплопроводно­
сти донных осад:ков чаще всего выполняется раз�ичными устройствами, 
реализующими метод игольчатого зонда постоянной мощности.  Для этой 
цели М,етод был ПРИllIенен еще в конце 50-х годов Фон Герценом и Максвел­
,лом [Любимова, 1 968а ] .  С тех пор ТОЛЬКО , в СССР различными организа­
циями, ведущими геотермические работы в ,водоемах, предложено несколь­
:ко модификаций приборов, различающихся в основном констру:кцией 
измерительного блока [Любимова и др . ,  1 976; Голубев, 1982а; Подгорных . 
1983 ] .  Такой прибор был сконструирован и изготовлен и в ИГиГ 
СО АН СССР [Дучков, Казанцев, 1985 ] .  QH получил название ПАЦИТ - по­
луавтоматический цифровой измеритель теплопроводности . Ниже приве­
дено описание прибора,  который состоит из ЦII.1lИндрического зонда и из­
мерительного блока . Цилиндрический зонд представляет собой стальную 
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трубку длиной 70 и диаметром 2 мм, в которой размещается 'манганиновый 
нагреватель и термисторный датчик температуры -;- термистор бусинково-
го типа. . 

Согласно теории метода, при достаточно большой длине цилиндриче- . 
ского зонда его температура после разогревания в течение вреl\IeНИ 
� > 't'мин изменяется �o закону: 

т = Q(4лД,)-1 . lп (4kт:!B . r2) ,: (1 .5) 

где Q - рассеиваемая датчиком мощность; l и r - длина и радиус зонда ; 
В - константа [Любимова И .др . ,  1973 ] ;  л и k - коэффициенты теплопро­
водности и температуропроводности. 

Соответственно теплопроводность можно определит.ь по формуле 

л:= � . ln ('t'2!'t'1) . [4n (Т2 - Т1)Г\ (1 .6) 

где Т1 и .Т2 - температура зонда,. соответ�твующая моментам времени 
<t"l и",'t'2 после начала его разогревания ('t'2 > "сl > "с�ш�) . 

Зависимости (1 ,5) и , (1 .6) соблюдаются при 
't'юш � 19r2k-1 и l(2r)-1 > 20-30. ' (1 .7) 

Так как для описываемого прибора 't',мин = 50 с (при k = 2 . 10-7 :2) и 

l12r = 35, то измерения им можно начинать через 1 мин после включеJmя 
нагревателя. , , 

При фиксированных временах "сl и "С2 формулу (1 .6) можно предста- • 

вить в виде 
(1 .8) 

где К - константа для фиксированных �ощности нагревателя и време­
'ни измерений температуры зонда; N - разность температур T1 и Т2 • 

Прибор ПАЦИТ выполняет автоматическое измерение температуры 
зонда в моменты времени 't'l = 1 мин и Т2 = 2 мин после включения нагре­
вателя и вычисление разности температур Т2 - Т1 = N, которая высве­
чивается на цифровом светодиодном индикаторе измерителя. Для опреде­
ления коэффициента теплопроводности остаетqя только произвести деле- ' 
ние константы К на измеренное значение N согласно формуле ( 1 .8) . При­
бор имеет два диапазона, определяемых мощностью нагревателя : P1 = 
= 0,3 Вт, К1 = 143 и Р2 = 0,5 Вт, К2 = 232. ' 

. Функциональная схема прибоnа приведена на рис., 1 .18 .  Его питание 
осуществляется от источника напряжщшем 12 В .  

Прибор работает следующим образом. При его включении н а  цифр 0-
B�M индикаторе 5 вьrсвечиваютс� нули,; на с'!'релочном индикаторе (/ ото­
бражается температура зонда в С. Это означает, что прибор готов к рабо­
те. Затем зонд помещается в исследуемый образец и выдерживается в нем 
в течение некоторого времени до достижения теплового равно,весия в си­
стеме зонд - образец, о чем можно судить по показаниям стрелочного ин­
щткатора температурь! - стрелка перестает перемещатьсЛ .  После этого 
кнопкой <шусю> включаются одновремеННQ нагреватель зонда и счетчик 
вре�1ени в схеме управления 7. Через 1 мин после включения нагревателя 
выдается команда на цервое измерение Т1• Температурный датчик R через 
схему линеаризации 1 постоянно подключен к амплитудно-цифровому пре-' 
образователю 2, и сигнал с него преобразуется в цифровой код. Командный 
,же импульс на измерение температуры разрешает прохождение этого кода 
на счетчик 3. Линеаризация выходного сигнала термистора выполняется 
в десятиградусном интервале (+15-7-25)ОС с точностью до 2 % .  ' 

Амплитудно-цифровой преобразователь ПОСТРО'ен на принципе пре­
образования напряжения в частоту с компенсацией заряда [Seifart , Oberst , 
1979 ] .  Результирующая погрешность преобразования в АЦП обычно не 
превышает 10-4-10-5. , ( 29 
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Рис. 1 .18. ФункциональнаJI схема 
прибора ПАЦИТ. 

R - датЧИR температуры (термистор);  
Н - нагреватель. 1 - схема линеариза­
ции термистора; 2 - а�шлитудно-циф­
ров ой преобразователь; 3 - ВЫ'fИтаю­
щий счетчин ; 4 - стрелочный индщш­
тор тенущей температуры; 5 - цифро� 
вой ИНДJrnатор; 6 - стабилизатор пита­
ния нагревателя; 7 -.блок управле-

ния; 8 - блок питанил. 

Через 1 ,мин после первого измерения Т 1 И соответственно через 2 мин 
со времени включения нагревателя схема управления выдает команду на 
второе измерение Т2• При этом на индикаторе высвечивается р"азность 
температур между' первым и вторым измерением (N) .  Одн.овременно от­
ключается нагреватель зdнда . 

Операция вычитания аппаратурно реализована следующим образом. 
При измерении Т 1 В счетчик емкостью 1000 бит поступает не прямой код 
nн а дополнительный d1 = 1000 - n1• При втором измерении в счетчик 
добавляется прямой код n2, соответствующий температуре Т2• Таким об-
разом" операция n2 - nl заменяется операцией: { 

d1 + n2 = n2 - nl + 1 000. 
. 

Так как число кодовых импульсов, кратное 1000, ВЫХОДИТ за пределы счет­
чика, то остается nz - nl' соответствующее разности температур 
Т2 - T1 = N. Обычно N не превышает 1 0С. 

Аппаратурная погрешность измерения коэффициента теплопровод­
ности прибором ПАЦИТ составляет 3-4 % .  Воспроизводимость результа­
тов измерений - 5-10 % .  

Прибором ПАЦИТ в 1981- 1 984 гг. выполнено около 2000 измерений 
теплопроводности донных осадков Черноморской впадины [Дучков, Ка­
занцев, 1985 ] �  Эти работы ПОRазали высокую надежность прибора" хоро­
шую воспроизводимость результатов,. ПGЗВОЛИЛИ наметить пути его со­
вершенствования. 

Глава 2 

. КАРТА ТЕПЛОВОГО ПОТОКА СИБИРИ 
\ 

Внутризеыной тепло.воЙ поток является важнейшей характеристикой 
энергетического состояния земной коры и верхней мантии, и информация 
о его пространствеННОi\I распределении широко используется во многих 
видах исследований : для оценки температуры земных недр , при текwни­
ческом районировании, ' при интерпретации результатов региональных 
геофизиqеских работ и т.  д. В связи с этим картирование теплового потока 
представляет собо'й ответственную и самостоятельную задачу, имеющую 
большое практическое значение. 

§ 1 .  СВЕДЕНИЯ О ГЕОЛОГИЧЕСКОМ СТРО�НИИ 

Как известн?, главнейшими элементами структуры земной коры н а  
территории СССР являются древнейшие дорифейские платформы - Рус­
ская, или Восточно-Европейская, в западной части и Сибирская, предстаu­
ляющая древнейшее ядро Сибири, на востоке .  Фундамент этих платформ 
составляют сильно метаморфизованные и дислоцированные образования 
архея и протерозоя [Тектоника . . .  , 1 980 ] .  Платформы эти разделены, а Си · 
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бирсная платформа и онаймлена с юг!! струнтурами Урало-Монгольсного 
геосиннлинального пояса, состоящего из ряда снладчатых областей, про­
цесс формирования ноторых происходил с начала рифея до нонца палео­
зоя .  За  это время в пределах рассматриваемого поя.са были образованы 
снладчатые струнтуры байналид, салаирид, н аледонид и герцинид. П()�ле 
формирования последних большая часть Урало-Монгольсного пояса ,  меж­
ду Руссной и Сибирсно:Й: платформами, была преобразована в обширную 
Западно-Сибирсную молодую эпигерцинсную платформу - плиту, ос­
нование - гетерогенный фундамент ноторой в различны�x ее частях соста­
вили перечисленные разновозрастные снладчатые сооружения пояса. Пе­
риферийные части Урало-Монгольсного пояса в пределах СССР сохрани­
лись в виде областей развития горно-снладчатых струнтур - Урала на  
западе, Казахстана, Алтае-Саянсной, Байнальсной и Забайнальсной 
областей на юге и Турухансно-Енисейсних - на ВОСТ,оне . 

На формирование струнтуры и тентоничесного режима . осадочного 
чехла Западно-Сибирсной плиты существенное влияние оназали ранне­
мезозойсний рифтогенез и трапповый вулнанизм [Сурнов и др. ,; 1 982 ] .  

Представление о слоисто-блоновом строении глуБОI\ИХ частей земной 
норы Западно-Сибирсной плиты основано на данных ГСЗ, :РСЗ - МОВЗ 
с привлечением массивов гравимагнитных съемон [Строение . . .  , 1974; 
Сурнов, Жеро, 1981 ; Кунин, Иогансон, 1984; Карус и др. ,  1984а, б ] .  
Раздел Мохо, определяющий мощность земной норы, расположен в преде­
лах плиты на глубинах от 34 до 52 нм. Минимальные его глубины приуро­
чены н центральной части плиты, ноторой соответствует таюне наиболь­
шее погружение снладчатого фундамента. 

Наиболее древним и нрупным геотентоничесним образованием Сибири 
является Сибирсная платформа, основание ноторой образуют глубономе­
таморфизованные, сложнодислоцированные образования ар хея и протеро­
зоя, выходящие на поверхность в пределах щитов. Осадочно-вулнаноген­
ный понров, залегающий на этом фундаменте, сложен· породами рифея -
мезозоя, а местами даже найн()зоя, причем роль этих· отложений в разных 
районах платформы различна. Основными тентоничесними элементами 
Сибирсной платформы являются нрупнейшие плинативные струнтуры раз­
ного знана :  антенлизы - Анабарсная,  Алдансная,  Ангаро-Ленсная (Ир­
нутсний амфитеатр) , Непсно-Ботуобинсная и др . и синенлизы - Курей­
сная , Тунгуссная, Вилюйсная и др. [Моншанцев и др'. ,  1 968; Тентонина 
Янутии, 1975; Тентонина . . .  , 1 980; и др. 1.. 

Геофизичесними методами отмечается блоновое строение Сибирсной 
платформы. Мощность земной норы варьирует в ее пределах от 38 до 45 нм 
[Пузырев и др . ,  1974; Зорин, 1971 ,  ' 1 977 ] .  

П о  результатам глубинных элентромагнитных зондирований в земной 
норе и верхней мантии региона выделены три слоя повышенной элентро­
проводности, нижний из них (140-200 нм) предполагается связанным с 
нровлей астеносферы [Поспеев, Михалевсний, 1 975; Попов А. М . ,  1977'1 
1 �78 ; Ваньян и др . ,  1984; Зорин и др . ,  1984; и др. l .  

Древняя Сибирсная П,латформа в начале фанерозоя распространялась 
дален о на востон и северо-востон . Значительно деформированным ныне 
ее продолжением R этом направлении была тан называемая Верхояно-Ко­
лымсная платформа, распространявшаяся вплоть до Охотсного моря.  
В мезозое наиболее деформирована ее  западная часть, вншочающая в основ­
ном две нрупные области мезозойсной снладчатости - собственно Верхо­
янсную ' и Иньяли-Дебинсную . Восточная же часть названной платформы 
разбита системой нрупных разломов, опущенных и смещенных глыб -
блонов древней платформы, наиболее нрупными из  ноторых являются Ко­
лымсний, Принолымсний, Охотсний массивы . В настоящей работе вся эта 
сложно построенная область названа Верхояно-Колымской снладчатой 
областью, формирование ноторой было завершено в мезозое. 

В остальной части горно-снладчатого обрамления платформы форми­
рование нонтинентальной норы завершилось преимущественно в девоне 
(Алтае-Саядсная,  Байнальсная области) , .  в позднем палеозое (ЗабаЙналье) .  
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Новейшая активизация в складчатых областях происходила в мезозое -
кайнозое. В некоторых районах она была весьма интенсивной и " благодаря  
ей в гетерогенном складчатом фундаменте образовались цепочки кайно­
зойских рифтовых грабенов, создавших на юге Байкальскую, а на север 0-
востоке - Момскую рифтовые зоны [Алтае-Саянская горная область,) 
1969; Кузнецов, 1966; Сурков и др. ,  1973; Логачев, Зорин, 1984; Флорен­
сов, 1960; Логачев и др . ,  1974; Салоп, 1967 ] . 

. Представление о глубинном строении горно-складчатого обрамления 
платформ осно,вывается на результатах сейсмических, в том числе и сей­
смологических, гравимагнитных и электромагнитных исследований" ко­
торые поз)юлили оценить мощность земной коры в регионе (35-57 км) 
и выявить региональное разуплотнение вещества верхней мантии под боль­
шей частью территории южного горного обрамления Сибири. Разуплотне­
ние связывается у развитием астеносферного диапира ,  подходящего к 
подошве земноц коры в Б а�кальском регионе, и соответствующим разо­
греванием литосферы [Алексеев и др . ,  197 1 ;  Бугаевский, 1978; Рогожина� 
'Кожевников, 1979; Зорин, Осокина ,  1981 ; Новоселова, �977 ; Сурков и дp.� 
1973; Крылов и др . ,  1981 ;  и др. ] ., Сопутствующее разогреванию тепловое 
расширение литосферы может привести к деформации земной поверхно_с�и" 
стать причиной тектонической активизации. 

§ 2. ГЕОТЕРМИЧЕСКАЯ И3УЧЕННОСТЬ 

Первые измерения теплового потока Сибири были осуществлены в 
19�4--'1965 гг. сотрудниками Института физики Земли АН СССР (Е .  А .  Лю­
бимова, Ф .  В .  Фирсов, В .  А. Шелягин и др . )  через дно оз.  Байкал и по 
скважинам на юго-западе Сибирской платформы. Эти измерения сразу при­
влекли внимание к геотермическим работам, так как выявили существен­
ные вариации теплового потока в Байкальском регионе. Примерно в те 
же годы были начаты геотермические работы Институтом геологии и гео­
физики СО "АН СССР (Э. Э. Фотиади, У. И .  Моисеенко, Л .  С. Соколова'l 
А .  Д .  Дучков), а именно изготовлена необходимая аппаратура и выпол­
нены оценки q по скважинам в Южно-Минусинской впадине и на Камчат­
ском полуострове. Несколько позднее, в 1967-1968 гт. , этим коллективом 
прове�ены самостоятельные геотермические работы по скважинам Алтае­
Саянской области и в Прибайкалье и Забqйкалье, а также выполнены оцен­
ки теплового потока в ряде ПУIJКТОВ' Западно-Сибирской плиты по термо­
граммам ОГГ. К 1973 г. в ИГиГ СО АН СССР был сконструирован и из­
готовлен трехканальный термограф, которым в 1974 г.,. после десятилетне­
го перерыва, были получены новые определения q во впадине оз.  Б айкал. 

В середине 60-х годов формируется геотерМическое направление ис­
следований в Инст�туте земной коры СО АН СССР, тогда же здесь были 
выполнены (С. В .  Лысак) оценки теплового потока по термограммам ОГГ 
ряда скважин Иркутского амфитеатра и "  ПрибаЙкалья. СаМО'стоятельные 
тюшературные измерения в скважинах были ,начаты этим коллективом 
(С. В. JlblcaK, В .  Ю. Левицкий, Р. П. Дорофеева) в начале 70-х годов .. 
К этому же времени относится разработка в ИЗК СО АН СССР (В .  А.  Го­
лубев) кабельного зонда, которым с 1975 г. выполнено площадное изуче­
ние распреде.JIения теплового потока (более 250 определений) в Б айкаль-
ской впадине." I " 

В конце 60-х годо,в разворачиваются региональные геоq-ермические 
работы в северных -'районах Сибири сотрудниками Института мерзлото­
ведения СО АН СССР (В.  Т. Б алобаев, В .  Н .  Девяткин, Б .  В .  ВОЛОДЬКО 'J  
А.  И .  Левченко и др . ) .  В этом коллективе существенное развитие получи­
ли методика измерений геотермических пар'аметров в скважинах, распо­
ложенных в пределах криолитозоны, .и конструирование соответствующей 
аппаратуры - градуировочные установки" перенС!сные электротермоме­
TPblt термокосы и т. д .  
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В 70-х годах массовые. оценки теплового потока выполнены щ) термо­
граммам 0ГГ и точечным измерениям температур в испьттывающихся 
скважинах Западно-Сибирской плиты исследователями ГИН АН СССР, 
ИГиРГИ АН СССР, СНИИГГиМС Мингео СССР и 3апСиБНИГНИ Мин­
гео РСФСР (Н . Б .  Смирнов, С. И .  Сергиенко, В .  И .  Роменко, Б .  П .  Ста-
вицкий, А. Р. Курчиков И 'Др . ) .  

. 

В настоящее время изучение распределения теплового потока в рай­
онах Сибири продолжают в основном институты Сибирского отделения 
АН СССР, причем сферы их деятельности определились достаточно четко 
(что способствует кооперации и концентрированию усилий малочисленных 
геотермических групп) :  Институт геологии и геофизики проводит иссле­
доваlIИЯ в основном в пределах Западной Сибири (регулярный сбор дан­
ных по Западно-Сибирской плите ведется также и в ЗапСиБНИГНИ) ,  
Институт земной коры - в юго-западной части Сибирской платформы, 
в Байкальской рифтовой зоне и Забайкалье, а Институт мерзлотоведе­
ния - главным образом в пределах криолитозоны Сибирской платформы 
и северо-востока Сибири . . 

С начала 80-х годов перечисленные коллективы усилили координацию 
своих работ по сбору и обобщению сведений о тепловом потоке. В итоге 
было построено несколько вариантов карт теплового потока Сибири [Дуч­
ItOB и др . ,  1982 ] ,  собран «Каталог данных по тепловому потоку Сибирю> 
[ 1985 ] и подготовлена настоящая работа. 

Всего за прошедшие два десятилетия (с 1964 г . )  в Сибири выполнено 
около 1 100 определений теплового потока разной степени достоверности. 
По регионам они распределены неравномерно (см. табл . 2 . 1 ) .  При расче­
тах q использованы температурные измерения по 1 200 буровым скважинам, 
около 400 измерений геотермического градиента в озерах Байкал и Телец­
кое и несколько тысяч лабораторных измерений КeJэффициента теплопро­
водности горных пород и донных илов. 

Очевидно , что для обширной Т8РРИТОРИИ Сибири, простирающейся 
от Урала до горных хребтов тихоокеанского водораздела,  такая изучен­
ность совершенно недостаточна (плотность измерений q составляет в сред­
нем 1 пункт на 20 000 км2) .  К тому же пункп.I определения теплового по­
тока распределены крайне неравномерно . Наиболее изучены обжитые 
южные районы Сибири. В то же время на севере Сибири (особенно восточ­
ной) имеются буквально единичные оценки q, разделенные сотнями кило­
метров. Накопление данных по тепловому потоку происходит весьма мед"'­
ленно (35-40 определений в год) , что объясняется сложностью методики, 
особенно в районах распространения вечномерзлых пород - необходи­
мостью проведения измерений в доетаточно глубоких и при этом выстояв­
шихся после бурения скважинах . Несомненно , что без помощи произв()д­
ственных организаций, ведущих буровые и каротажные работы в бескрай­
них районах Сибири ,. эта неудовлетворительная ситуация Gохранится на­
долго . Пока же производственные организации выполняют измерения тем­
пературы в скважинах в недостаТОЧНЫХ ,объема(Х : многие сотни скважин, 
в том числе и в труднодоступных районах, остаются вообще без термока-
ротажа. . . ' . 

При построении обсуждаемой НЮIl:е Карты теплового потока Сибири 
(см. вкладку) использованы все имеющиеся оценки этого параметра .  
Обратимся к рассмотрению основных принципов картирования q .  

§ 3 .  ОЦЕНКА ТОЧНОСТИ И МЕТОДИКА ЖАРТИРОВАНИЯ 
ТЕПЛОВОГО ПОТОКА 

При составлении карты использованы экспериментальные данные раз­
ной точности оценки теплового :troToKa [Катал;ог . . .  , 1 985 ] .  В основном это 
достаточно Д'остоверные его значения, полученные с соблюдением требо­
ваний существующей методики, однако много и весьма грубых оценок.  
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Достоверно определить погрешность значения теплового пот она весь­
ма сложно. Сравнительно легно устанавливаемые инструментальные точ­
Ности значений градиента температуры и теплопроводности чаще всего не 
исчерпывают возможных источнинов отибон . ; Широно распространены 
поэтому тан называемые энспертные оценни точности результатов по трех­
и десятибалльной системам. Например, в работах [Смирнов, 1980; Ката­
лог . . .  , 1985 ; и др. ] приняты следующие три градации точности : 1 - 5 -
1 0 %  (определения q, выполненные с соблюдением требований lI1етодини) , 
I I  - 1 0-20 % (определения q, при получении ноторых допущены 'нару-. 
шения методини, например использованы литературные сведения о тепло­
проводности разреза и др . ). ,  I I I  - более 20 % (Н этой группе отнесены оцен­
ни q, малодостоверные вследствие малой глубины скважин, неполного вне­
дрения термографа в донные осадки, существенного влияния поверхност­
ных факторов и т. Д . ] .  Оценка точности массива данных может быть въшол­
нена и по этим град-ациям, однако нам представляется целесообразным сде­
лать это посредством сопоставления результатов,  полученных разными ис­
следователями по скважинам одного и того же участка .  Обычно такие из­
мерения производятся независимо , используются при этом ра:шая аппара­
тура; разные подходы к обработке результатов и т. д .  

Среди сухопутных измерений известно около ' 1 10 повторных определе­
ний q ( ,...,., 1 5 %  от общего имеющегося объема данных) ,  из которых большее 
число приходится на районы Западно-Сибирсной плиты; около трех десят­
ков сопоставлений может быть вьшолнено по работам в Восточной Сибири 
[Каталог . . .  , 1 985 ] .  Несмотря на наличие еди-ничных больших расхожде­
ний, в среднем повторные измерения соответствуют друг другу с точностью 
+ (10- 15) % ,  т. е. + (5-7) мВт/м2 • Такая средняя точност� позволяет выде­
лять особенности теплового потока с амплитудой 1 5-20 мВт/м2• Подоб­
ный подход и был осуществлен при построении Карты теплового потона 
Сибири, на которой, начиная с 30, проведены изолинии через 20 мВт/м2• 

Дискуссионным является вопрос о том, какие значения теплового по­
тока - измеренные или исправленные - следует ис:gользовать при по­
строении его карты. Общеизвестно ,  что измеренный поток может сущест· 
венно отличаться от глубинного вследствие влияния различного рода при­
чин : нерегулярностей рельефа поверхности Земли и вариаций ее темпера­
туры, осадконакопления и эрозии, движения подземных вод и ряда других. 
И з  перечисленных лишь влияние первого фактора может быть учтено 
[Любимова и др . ,  1973 ] .  Для учета остальных обычно не хватает исходной 
информации или она настолько неопределенна,  что может привести к са­
мым различным оценкам соответств ющих поправок. Поэтому для карти­
рования' представляется целесообразным использоваш,' измеренные ' зна­
чения теплового потока с введением поправок лишь за дневной рельеф. 
Именно измеренные значения q и легли в основу Карты теплового потока 
Сибири и л:ишь в некоторых случаях (Байкальская впадина и Верхояно­
Колымская складчатая область) кроме рельефа учитывались и некоторые 
другие факторы [Шасткевич, 1 976 ; Голубев, 1982а ] .  

Существующая в Сибири плотность измерений q обеспечивает, види­
мо, построение карты масштаба 1 : 10 000 000. Для южных районов кар­
та может быть COCTaBJJeHa и в более крупном масштабе (особенно в преде­
лах Байкальской рифтовой зоны) , что И отражено на картах q отдельных 
регионов, помещенных в главах 3 и 4 .1 

При экстраполяции поля теплового потока в районы, где измерения 
q пока отсутствуют, использовали рисовку изолиний; помещенную в более 
ранних картах q [Карта теплового потока . . .  , 1·980а; и др . ] , а также при­
ним али во внимание ·корреляционные связи значений теплового потока с 
возрастом складчатых структур [Смирнов, 1 968, 1980 ] ,  с уровнем сейсмич­
ности и некоторыми другими геофизическими параметрами [Лысак, 30-
рин, 1976 ] .  

" 

Помещенные на рассматриваемой H�apTe теплового потока геологиче­
ские сведения приведены в схематизированном виде по «Тектонической 
Карте Северной Евразиш> [ 1980 ] .  
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§ 4 . ОПИСАНИЕ ПОЛя. ТЕПЛОВОГО ПОТОКА 

На территор�и 
'
Сибири' (без оз. Байкал) те;пловой поток изменяется 

в широких пределах - от 12 до 160 мВт/м2, однако преобладающим ЯВ­
ляется уровень поля 40-60 мВт/м2• Среднее значение теплового потока в 
Сибири составляет примерно 50+14 мВт/м2, что заметно ниже среднекон­
тинентальной его величины - 62 мВт/м2 [Суетнова, 1979 ] .  На рис . 2 . 1' 
приведены гистограммы значений q по Сибири в целом и отдельным ее ре-

. 

l'ионам. Средние значения этого параметра указаны в табл. 2 . 1 . 
Ч резвычайно измеНЧИВ�IМ и аномально высоким тепловым потоком 

характеризуетсл,. собственно Байкальская впадина. Осталь�ая площадь 
Байкальской рифтовой зоны имеет в среднем более низкий q.  Также выте 
среднего уровня тепловой поток - в пределах Верхояно-Rолымской склад­
чатой области. В районах Западно-Сибирской плиты, фундамент которой 
сложен в основном герцинскими структурами, Алтае-Саянской (каледо­
ниды) и Забайкальской (каледониды и герциниды) складчатых областей 
тепловой поток заметно ниже и мало отличается от средпесибирского уров­
ня.  Низкий тепловой потек характерен для докембрийской Сибирской плат­
формы . Таким образом, изменение средних значений теплового потока со­
ответствует возрасту стабилизации земной коры отдельных регионов Си­
бири, что подтверждается и соответствием их среднеконтинентальным зна­
чениям (см. табл . 2 . 1 ) .  

Статистический анализ данных теплового потока по зонам разного 
возраста формирования земной коры также подтверждает высказанное по­
ложение (см. табл. 2 . 1 ) .  Из таблицы следует, что для различных областей 
Сибири средние значения q изменяются примерно в тех же пределах, что и 
вариации подобных средних по различным регионам. Наиболее низкое зна­
чение q присуще самым древним 
структурам Сибири с дорифей­ % 
ской земной корой. Это -обшир- 20 

' 
ные пространства Сибирской ' 
платформы и сопредельной ей 
восточной части Западно-Си­
бирской плиты. _ Области ка­
ледонид и герцинид характери- 20 
зуются примерно одинаковым 
.тепЛовым потоком. Высокий, 
хорошо коррелирующийся со 
среднекон:гинентальным значе­
нием тепловой поток характерен 20 
для областей земной коры, сфор-

о 

20 

о 

40 9 
".r.., . 

20 

мировавшихся до позднего мела 
(позднепалеозойско-мезо з о й  с - -
ная складчатость Верхоянья) .  

20 О 
1Д.О 2:tU о 

. .  Рис. 2 .1 .  Гистограммы значений 
теплового потока тектонических ре­
гионов Сибири (1-7) и областей 
с различным возрастом формиро-

вания земной коры (8-12) . 
1 - вся территория Сибири (нроме 
впадины . оз. Байнал) (n = 71.0); 2 - Си­
бирская платформа (n = 1 43);  3 - Ал­
тае-Саянсная складчатая область (n = 
= 88);  4 - Забайкальская складчата.я 
область (11 = 57);  5 - Западно-Сибир­
екая плита (n = 371 ) ;  6 - Верхояно­
}(олымсная снладчатая область (n = 
= 2 1 ) ;  7 - Iiайнальсная рифтовая зона 
(11 = 393), заштриховано - гистограм­
ма для 03. Байнал (n = 333); 8 - обла­
Сти дорифейсной земной норы (n = 1 7 3) ;  9-12 - области норы, сформировав­
Шllеся н началу фанеРОЗОfl (9, n = 46), 
н на'IЗЛУ девона (10,  11 = 293), н середи­
не нарбона (1 1 , 11 = 160) ,  до позднего 

мела (12,  11 = 28).  
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Т а б л и ц а  2 .1  

Тепловой поток тектонических регионов и разновозрастных областей земной коры 
Сибири 

Тектонические регионы, области раз-
новозрастной снлапчатссти [тентони-

чеСllая lIарта . . .  , 1980] . 

Вся Сибирь (без Байкальской впа-
дины) 

Западно-Сибирская плита (В ос-
новном герциниды) 

Сибирская платформа (докембрий-
ские складчатости) 

Алтае-Саянская область (каледо-
ниды) 

Байкальская рифтовая зона (не()-
ген-четвертичная) тектономаг-
матическая активизация) 

В том числet 
Байкальская впадина 
остальная территория риф-
товой зоны . 

Забайкальская складчатая область 
(каледониды, герциниды, мезо-
зойская активизация) 

Верхонно-Колымская складчатан 
область (позднепалеозойско-
мезозойскан складчатость) 

Области земной коры : 
дорифейской (байкалиды) 
сформировавшиеся к началу 

фанерозоя (салаириды) 
сфОРilшровавшиеся к началу 

девона (калеДОНИДl,I) 
сформировавшиеся к середи-

не карбона (геРЦИНИДbJ) 
сфор)шровавшиеся в позднем 

мелу (позднепалеозойско-
мезозойская складчатость) 

I\()Л-ВО 
определе-

ний 

740 

371 

143 

88 

393 

333 

60 

57 

21 

173 

46 

293 

160 

28 

Тепловой ПОТОН, мВт{м2 

Средне-
Срепнеконти-

Инте РВ::tл Срелнее нентальное 
изменения . значение 

нвадра- значение 
тичное от- [СМИРНОВ, IIлонение 1968] 

, 

15- 160 50 14 

20 -90 54 10 54 

15-67 38 14 38 

17-80 44 10 48 

15-474 75 46 
� 

15-474 78 50 

15-160 57 24 . 

28-84 51 14 48-54 

47-100 66 13 61  

15-67 38 11  38 

48-75 61 7 40-44 

17-96 51 13 48 

16- 100 53. 16 54 

46-100 61 13 61 

ТаI\ИМ' образом, для Сибири несомненно существование зависимости 
между уровнем теплового потока и , возрастом земной коры с учетом воз­
дейс,твия тектономагматической активизации. Явным исключением из это­
го прав\Ила представляется высокий уровень q в пределах сравнительно 
небольшого блока дофанерозойской земной коры в цен'rrральной части 
3ападно-Сибирской плиты . Среднее значение теплового потока в челом со­
о тв.е тствует распределению q в этой части плиты и указывает на действие 
иных факторов, формирующих тепловое поле этого блока земной коры 
(например , наличие более молодой или активизированной коры, высокой 
ее радиоактивности и др . ) .  

Поскольку подобные неоднородности теплового потока, н е  объясняе­
мые региональной зависимостью q от возраста земной коры, наблюдаются 
и в других регионах Сибири , рассмотрим их вкратце (детальное описание 
поля содержится в главах 3 и 4) . 

Основная часть территории Сибири представлена двумя разновозраст­
ными платформами, существенно отличающимися как по уровню теплового 
потока, так и по его изученности. 

Древней Сибирской платформе, стабилизировавшейся в основном в 
дорифейское время , отвечают наиболее низкие ,значения теплового потока 
и те1\шературы в недрах - в средн/Эм 38 мВт/м2 и 12-800С на глубине 3 км . . При этом в наиболее обширной приподнятой и древней ее части , на Анабар­
ском массиве, Непско-Ботуобинс-ком своде, а также на Енисейском кря же 
и др. , тепловой поток не превышает в среднем 20 мВт/м2, что подтвержда-
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ется многократными измерениями, Объяснение такой ситуации мы нахо­
дим, во-первых, в длительной тектонической пассивности этой части плат­
ф ормы, во-вторых , в наличии мощных толщ высокотеплопроводных, вы­
ходящих на п оверхностъ, в одних случаях кристаллических , в других -
соленосных карбон.атных пород и ,, в-третьих , в длительном (сотни милли­
онов лет) интенсивном поверхностном охлаждении этих территорий, рас­
полагающихся в приполярных районах Земли [Балобаев, 1983 ] . Низким 
значениям тепловых потоков соответствует и глубокое проникновение ,j 
достигающее местами 1 500 м ,  отрицательных температур в земные недра "  

В депрессионных частях платформы (Вилюйская и Тунгусская си­
неклизы) тепловой поток возрастает до 40-50 мВт!м2, Такого же поряд­
ка q характерен и для южных районов СиБИРGКОЙ платформы ---.:. Алдан­
ского щита и Иркутского амфитеатра .  Хотя Алданская антеклиза по стро­
ению сходна е Анабарской, ее более высокий тепловой поток может быть 
вызван тектонической активизацией части щита в мезо-кайнозое, в ре­
зультате которой южнее щита сформировался Становой хребет . Колебания 
в распределении q в пределах Иркутского амфитеатра обусловлены пре­
имущественно геолого-структурными особенностями осаДОJIНОГО чехла и 
динамикой подземных вод, причем повышенный тепловой поток (пример­
но 50 мВт!м2) здесь свойствен антиклинальным структурам, очагам раз-:­
грузки артезианского бассейна . 

Итак, в пределах Сибирской платформы устанавливается два уровня . 
теплового потока: в северных и центральных районах в среднем 20 мВт!м2,. 
на юге и в депрессиях порядка 40-50 мВт!м2• 

Современная тектоническая активность Сибирской платформы чрез­
вычайно низка. По сейсмичности ,  скоростям современных движений плат­
форма относитс я к стабильным регионам. Подобная ситуация сохраняется 
здесь, видимо, в течение последних 150-200 млн. лет (после образования 
мезозойских депрессий и внедрения в тот же период трапповых интрузиЙ) . 
Естественно считать средний тепловой поток этого региона в качестве эта­
лонного для областей стационарного теплового режима . Однако пока не 
ясно, какой из выделенных уровней q - 20 или 40 мВт!м2 - следует при­
нять для характеристики стабильных областей. Решение этого вопроса 
имеет большое значенЙ'е для понимаlfия природы тепловоtо потока . 

• В недрах молодой платформы - Западно-Сибирской �ЛИТЫ - ,гео­
термические условия существенно отличаются от только что рассмотрен­
ных - теШI0ВОЙ поток здесь заметно выше как по среднему уровню, так и 
по амплитудам его аномалий; тепловой поток в среднем составляет 
54 мВт!м2, а температура на глубине 3 км - 80-1200С.  

В северной части плиты на ее границе с Сибирской платформой тепло­
вой -поток изменяется сначкообразно - на протяжении всего около 100 км 
он уменьшается вдвое, а температура на глубине 3 км при этом падает на 
30-400С. Соответственно горизонтальный геотермический градиент, на­
правленный в сторону холодной Сибирской платформы, на глубинах 1 -
3 км достигает 200-400 MI{!M.  Такой перепад температуры при его сохра­
нении в большом интервале глубин может привести к возникновенiпо тер­
моупругих напряжений на границе платформ порядка (2-3) · 108 дин!см2, 
т. е. достигающих предела прочности пород [Магницкий, 1965 ] ,  что дол­
жно было бы отразиться здесь, например, в усилении сейсмической ан­
тивности . В то же время известно , что рассматриваемая территория отно­
сится к асейсмичным регионам. В этой связи можно предположить, что на­
блюдаемое изменение температуры на стьше Западно-Сибирской плиты и 
Сибирсной платформы с глубиной довольно быстро выравнивается. Юж­
нее 640 с. ш. из�енение теплового потока в пограничной зоне платформ про­
исходит более плавно. 

Менее точно известно распределение теплового потока вдоль западной 
границы За'падно-Сибирской плиты с Уралом из-за слабой геотермичесной 
изученности средней и северной частей послеДF{его. На l�re тепловые по­
токи Урала и плиты имеют много общего - там и там зафиксированы низ­
ние слабодифференцированные значения q.  
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В целом, как уже отмечалось, уровень теплового потока Западно-Си­
бирской плиты соответетвует q, характерному для герцинид, которые в 
OCHOBHOIlI и слагают фундамент плиты . В то же время в распределеции q 
отчеТJJИВО проявляются еще три особенности поля.  

1 .  Северцой части Западно-Сибирской ПJJИТЫ (примерно севернее 560 
с .  ш . )  свойственны аномально высо.кие значения теплового потока, к.оторыЙ 
'здесь повышается с востока на запад, достигая 'на больших площадях в 
нижнеМ .течении Оби (Березовские ДИСJJокации) и нескодько южнее (Ша­
имсю�� антиклинорий, lIIеркалинский синклинорий и др.)  70-80 ifBT/M2• 
Высокий

' 
тепловой поток намечается и в западной части п-ова Ямал. Не­

скодько изометричных обширных аномалий высокого q (более 60 MBT/1I12) 
ВЫЯВJJяется примерно вдоль Колтогоро-Уренгойской системы грабен­
рифтов. 

2. Район высокого теплового потока, меньший по ПJJощади, намеча­
ется; на юго-восточной оконечности ПJJИТЫ, примыкающей 1\: AJJtae-Саян­
ской складчатой области : несколько достаточно интенсивных аномалий 
(ДО 80-90 мВт/м2) выдеJJяется в Павлодарском Приирть�шье и Бийско­
Барнаульской впадине. 

3. IQr Западно-�ибирской ПJJИТЫ, ограниченный этими зонами BЫCOKO� 
го теплового потока, характеризуется низкими значениями q,  которые фор­
ми'руются здесь в полосу низкого теплового потока (30-40 мВт/м2) , ори­
ентированную в широтном направлении, т .  е .  вкрест простирания: основ­
ных тектонических структур СКJJадчатого фундамента плиты. Ширина 
ПОJJОСЫ составляет на востоке, где она смыкается с анаJJОГИЧНОЙ аномаJJией 
в западной части AJJtae-Саянской области, 300-400 км. К западу эта по­
лоса расширяется, захватывая весь юго-запад ПJJИТЫ, сопредеJJьные с ней 
районы Северного Казахстана и переходит в Южно-Уральскую аномалию 
низкого q [Сальников, 1984 ] .  

О причинах, вызывающих описанное распредеJJщше теплового потока 
в пределах Западно-Сибирской плиты, . высказывается много соображений, 
однако вопрос этот еще далек от окончатеJJЬНОГО решения .  

Небо.tпшие по площади аномаJJИИ: теплового потока в юго-восточной 
. части ПJJИТЫ, .вероятнее всего, могут быть связаны с нереГУJJЯРНОСТЯМИ 
реJJьефа СКJJадчатого фундамента (возмож'но, гранитоидного состава), под­
ходящего близко к .земноЙ поверхности, или с конвективным выносом тепла 
по зонам разломов (например, по Иртышскому). 

Особенности в распределении q на Западно-Сибирской ПJJите одни иссле­
дователи связывают с выносом тепла по мезозойским грабен-рифтам [Сур­
ков , JRepo, 1981 ] ,  другие -. с приповеРХНОСТIJЫМ разогревом «<парнико­
вый» эффект) вследствие низкой теплопроводности осадочных пород чехла 
[Смыслов , l\10исеенко, 1983 ] или с влиянием вариаций климата в голоце­
не , в эпохи развития оледенений в Сибири (А. Р. Курчиков, Б .  П. Ста­
вицкий, см. главу 3, § 2) . 

Более правдоподобными нам представляются гипотезы о влиянии на 
распредещшце q региональных изменений интеНСИВНQСТИ генерации радио­
генного тепла в отдельных блоках земной коры плиты или .вариациЙ ман­
тийного теплового потока. В этой связи можно, например, предположить 
увеличение радиогенного тепловыделения в земной коре северо-западных 
районов плиты (что подтверждается в работах В .  С. Суркова, О. Г. Жеро 
[ 1981 ] ,  Д. П. Куликова [ 1984 ])  �, наоборот, снижение его на юге в полосе 
низкого q. 

Переходим к краткому анализу поля теплового потока в пределак 
горного .обрамленИя Западно-Сибирской плиты и Сибирской платформы. 
Начнем ' с самой западной . А;л:тае-Саянской области, сформировавшейся 
как горная страна в неоген-четвертичное время в 'результате неотектони-­
ческой активизации . В целом этот регион характеризуется сравнительно 
низким и слабодифференцированным тепловым потоком - в среднем 
44 мВт/м2, что присуще обл'астям с земной корой наледонского заложения .  
Создается впечатление , что неотектоническая активизация, существенно 
ИЮfенив геоморфологию области, не отразил ась в поле теплового потока, 
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Т. е .,  что при формировании этой горной страны не было существенного при­
вноса тепла из мантии в земную кору. И только на востоке области, в Во­
'сточной Туве, где она смыкается с Байкальской рифтовой зоной, выIвленоo 
возрастание теплового потока. Прогретость земной коры этого района под­
тверждают также обнаруженные здесь следы кайнозойского вулканизма 

, . . 

и источники термальных вод. 
В целом отмеченному выше несоответствию между неоген-четвертич­

БЫМ орогенезом и уровнем теплового потока в Алтае-Саянской области по­
ка еще нет надлежащего объяснения .  В частности, можно предположить, 
что горообразование здесь произошлq в ,«холодной)} обстановке в результа­
те сщатия региона с юга. Если же связывать неотектоническую активиза­
цию области с астеносферным выступом,  прослеживаемым по сейсмологи­
ческим данным под Центральной Азией, т. е. с появлением в верхней ман­
тии региона теплового источника, то низкий уровень q может быть след­
ствием инерционности теплового поля - тепловой импульс от источника 
тепла в мант и еще не дошел до поверхности из-за СРI;I.внительноЙ молодо­
сти источника или его глубокого залегания .  

Небольшие по площади аномалии выс'окого теплового потока выявле­
ны в Кузнецком и Южно-Минусинском прогибах и в Томь-Колыванской 
.зоне . Они, вероятно, связаны с конве�тивным переносом тепла в осадочном 
чехле прогибов и с вариациями генерации радиогенного тепла в земной 
коре . С пониженной интеIJСИВНОСТЬЮ такой генерации, скорее всего, свя­
.зан аномально низкий тепловой поток (порядка 20 мВт/м2) В пределах Сала­
ира и Горловского прог'иба, этих двух весьма отличных тектонических 
-структур , сформировавшихся, видимо, на одном блоке земной коры, обед­
ненном радиоактивными элементами. 

К восточной части южного горного обрамления Сибири относится 
Байкальский регион, включающий горные сооружения, располож-енные 
. .между Сибирской платформой .и Буреинским массивом. Сюда входят бай­
кальские , каледонские и герцинские структуры Прибайкалья и Забай-

Э � I калья. ти раионы, длительное время развиваясь, претерпели существен-
ное преобразование в мезо-кайнозое, что обусловило возрастание теплово­
го потока. и чр'езвычайную его дифференциацию. 

Байкальская ри.фтовая зона в целом характеризуется более высоким 
тепловым потоком, чем сопредельные районы, однако распределение его 
крайне изменчиво . Наиболее детально изучен тепловой поток непосредствен­
.но Байкальской впадины, где лишь на юге наблюдается достаточно выдер­
жанная по площади аномалия q. В остальных частях озера выделен ряд 
узких, но протяженных аномалий q, достигающих порой 200-400 мВт/м2• 
Сухопутная ча.сть рифтовой зоны обладает в среднем более низким тепловым 
потоком, порядка 55 ?IBT/l'vI2, причем значения q заметно возрастают в 
рифтовых впадинах вдоль зон активных разломов и снижаются 
до 30 -.:. 40 мВт/м2 В пределах разделяющих впадины горных 
хребтов. . 

В Забайкальской области средний тепловой поток составляет 
,51  мВт/м2, т. е. практически не отличается от такового в сухопутной части 
. ри.фтовоЙ зоны. Каледониды Забайкалья характеризуются нормальным 
,средним тепловым потоком (около 47 мВт/м2) ,  в то время как q сменяющих 
их южнее герцинид Даурской системы намного выше среднеконтиненталь­
ного значения - 70�80 мВт/м2 (см. табл. 2 . 1 ) .  Возрастание теплового 
потока на юге Забайкалья, J3идимо, связано с кайнозойской активизацией 
·этого региона , о чем свидетельствуют многочисленные кайнозойские раз­
·ломы и наличие термальных источников. 

Таким образом, для теплового потока Байкальского региона следует 
ПОДЧ!:JРКНУТЬ три основные особенности поля: 

1 )  отсутствие в пределах Байкальской рифтовой зоны единой регио­
нальной аномалии теплового потока; 

2) чрезвычайную дифференцированность поля теплового потока этой 
30НЫ, выражающуюся в чередовании сравнительно узких протяженных 
аномалий высокого q,  явно связанных с неглубокими источниками тепла ,  
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и «холодныю> участков, в пределах которых тепловой поток не превышает 
30-50 мВт/м2; 

3) наличие на юге Забайкалья обширной, пока еще слабо изученной 
аномалии повышенного теплового потока, уходящей в Монголию. 

Как уже говорилось, принято считать, что в Байкальской рифТQВОЙ 
зоне геотермические аномалии имеют глубинную природу и Tec�o связаны 
с астеносферным выступом, прослеживаемым по сейсмическим и сейсмоло­
гическим данным непосредственно под земной корой, где у границы Мохо 
в полосе шириной 200-ЗQО км от западного берега оз. Байкал температу-
ра может достигать, 1 100- 12000С. 

. 

Характер теплового поля, наблюдаемый у поверхности, и представ­
ления об истории развития Байкальской рифтовой зоны, и ее глубинном 
строении возможно увязать, лишь предположив существенную нестацио­
нарность теплового поля земной коры региона над областью аномальной 
мантии .  Эта нестационарность возникает вследствие либо сравнительной 
молодости' теплового источника в мантии, либо глубокого его залегания.  
,Что касается локальных аномалий q,  то они представляются связанными 
с тепловыми дайками, внедрившимися на разные глубины в земную кору 
(вплоть до \3-5 км) . Болыnое количество флюидовыводящих разломов раз­
ной формы и направления (тепловые даЙки) , пронизывающих земную ко­
ру Байкальской рифтовой зоны, их разная проницаемость и глубина ,  рас­
положения и могут быть причиной столь пестрой картины наблюдаемого 
здесь распределения теплового потока. Более детально вопрос этот pac� 
смотрен в главах 4 и 6.  

При интерпретации аномалии теплового потока в Южном Забайкалье 
следует принимать во внимание и результаты геотермических работ в Се­
верной Монголии (Ю . Г. illасткевич, М. Д. Хуторской) , свидетельствую­
щие о продолжении аномалий q к югу, а также геологические данные об 
ареалах распространения мезо-кайнозойского вулканизма в этом регионе 
(П.  В. Коваль) . В итоге складывается представление о существовании 
в верхней мантии Северной Монгощш и Южного Забайкалья длительное 
время (150-290 ",{лн. лет) действующего источника тепловой энергии, 
с которым связаны как повышенный тепловой поток, так и вулканизм и 
который выявляется по данным сейсмологических. и гравитационных ис­
следований в виде аномальной особенности в строении верхней мантии . 
Возможно, в этом регионе имеет место некая внутриконтинентальная 
«горячаю> точка «шлюм» ) ,  расположенная в основном под территорией 
Монголии, H� периферии которой � кайнозое развивалась Байкальская 
рифтовая зона. В этой связи представляется, что аномалии тзплового по­
тока в этой зоне и Ю-жном Забайкалье связаны генетЙ:чески. 

С востока Сибирская платформа окаймляется горно-складчатой Верхо­
яно-Колымской областью. На этой огромной, весьма сложно построенной 
территории выполнено всего 21 определение теплового потока, причем не 
всегда достоверно [illасткевич, 1976; Балобаев, 1983; Каталог . . .  , 1985 ] .  
П о  таким немногочисленным данным регион в целом характеризуется вы­
соким тепловым потоком, изменяющимся jЗ пределах от 46 до 100 мВт/м2• 
Его средняя величина составляет 66 м т/м2, что соответствует средне кон­
тинентальному q для складчатых структур мезозойского возраста (см. 
табл. 2 . 1 ) .  

Измерения были выполнены в пределах !\а!\  анти!\линорных (Верхо­
янс!\ий, Эльгинс!\ий, Куульский И другие анти!\линории), та!\ и синкли­
норных структур (Ольджойс!\ий, Иньяли-Дебинский, Суюйс!\ий и другие 
синклинории), причем первые в целом характеризуются более высоким теп­
ловым потоком, чем вторые (в среднем 69 против 62 мВт/м2) . Территория 
Момского позднемезозойс!\о-!\айнозойского рифта по тепловому потоку 
(шесть измерений) на общем фоне не выделяется - 62 мВт/м2 в среднем. 
К сожалению, отсутствуют пока еведения о q Колымс!\ого срединного и дру­
гих остаточных массивов .  ПQ-ВИДИМОМУ, эти останцы былой др'евней плат­
формы в силу мощной тектонической активизации региона сейчас имеют 
более высо!\ий тепловой поток, чем в древности .  
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Т а б л и ц а 2.2  

Тепловой поток в Верхоянской антиклинальной зоне 

Район исследования Iвы���яиз:е- Iт����ой 11 ' 
q

, мвт/м' IBblcd'ra изме_ lтеnловой 
Район исследовании рении м . потои q

, 
, мвт/м' 

Хараулахский 
хребет 

Янское нагорье 
180 
200 

250-400 
460-600 

800 

46 
57 
60 
71 
76 

Селенняхский хребет 
Хр.  Таас-Ныстаабыт 
Хр. Сунтар-Хаята 

700-850 
800-950 
700-1400 

75 
88 

100 

Из табл. 2 .2  видна определенная зависимость между величиной тепло­
вого потока и высотой горных сооружений в Верхоянской антиклинальной 
зоне. Эта зависимость может свидетельствовать в пользу предполЬжения 
о прямой связи уровня теплового потока с тектонической ,активностью 
структур : чем выше горное сооружение, чем активнее протекал здесь оро­
генез, тем больше должен быть подток тепла из корневых зон. 

По мере затухания орогенеза величина теплового потока уменьшает­
ся.  В пределах Приморской и Анадырской низменностей значение q еостав­
ляет 46-56 мВ,т/м2, т. е. совпадает с уровнем q в депрессиях и слабоакти-
визированных участках Сибирской платформы. . . 

Высокий тепловой поток определяет и высокие температуры в недрах 
региона. В хребтах Верхоянском и Черского в ,настоящее время темпера­
тура на глубине 3 км достигает 80-1000С, несмотря на то , что разрез здесь 
сложен плотными метаморфизованными хорошо ПРОВQДЯЩИМИ тепло по­
родами пермотриаса. (верхоянский комплекс) .  Соответственно для региона 
в целом характерны и сравнительно небольшие мощности вечномерзлых 
пород. Даже при низких температурах (минус 6-90С) в поверхностном 
слое мерзлота редко превышает 200-300 м. 

§ 5. ОСНОВНЫЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ ИЗМЕНЕНИЯ 
ТЕПЛОВОГО ПОТОКА СИ БИРИ 

Все вариации теплового потока рассматриваются Qтносительно сред­
дего уровня (около 50 мВт/м2) для всей территории Сибири .  

Основной особенностью поля теплового потока Сибири является 
безусловное преобладание областей с низким q (менее 50 мВт/м2) ./ Такой 
тепловой поток присущ огромным пространстнам практически всей Сибир­
ской платформы, востоку и югу Западно-Сибирской плиты, центральным 
районам Алтае-Саянской области и северу Забайкалья, В основном это об­
ласти распространения дорифейской и рифейской земной коры, а также 
отдельные блоки каледонид и герцинид. В пределах описанной сложной 
по конфигурации территории закартированы разные по площади анома­
лии еще более НИЗКОГО' теплового потока. Это еще больше подчеркивает об­
щую охлажденность литосферы центра Сибири, вокруг которого форми­
руются области с более молодой земной корой , где тепловой поток превы­
ша€iт средний уровень, возрастая порой до 70-100 мВт/м2• :к таким облас­
тям относятся центральная и западная части Западно-Сибирской плиты, 
западная герцинская часть Алтае-Саянской области , Байкальский реги..­
и Верхояно-:Колымская складчатая область. 

Уровень теплового потока в этих областях ,  о чем подробнее говори­
лось выше, определяется в основном возрастом фор�щрования З811ПЮЙ 
коры или влиянием тектономагматической активизации в кайнозое, т. е .  
региональное изменение q объяснимо с позиций cdBpeMeHHbIx представле­
ний об энергетике геосинклинального процесса и рифтогенеза. В то же 
время возрастание q на северо-западе и в некоторых других районах За­
падно-Сибирской плиты, а также на юге Забайкалья требует иного под-
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хода при его истол!\овании (например , вариации радиогенного тепловы­
деления в земной !\оре или мантийного теплового пото!\а). 

Описанное районирование поверхностного теплового пото!\а Сибири 
позволяет выделять в земной !\оре блоки с разным reoTeM:t!epaTypHbIM ре­
жимом и достаточно просто осуществлять прогноз распределения темпе­
Р1!.туры на глубине (методика описана в главе 5) .  

Важно также знать тенденции развит�я температурного поля в зем­
ной !\оре - стационарный или нестационарный его режимы - и соот­
ветственно уточнять методику прогноза посредством составления и о-бсче­
та временных геотермических моделей (см. главу 6) .  

Несомненно, что районирование теплового пото!\а по динамике его 
развития является весьма сложной и в общем неопределенной задачей , что 
'усугубляется существенной инерционностью теплового поля и недостаточ- ­
ной его изученностью. Этот вопрос еще мало рассматривался и в литера­
туре [Карта глубинных температур . . .  , 1980; Карта теплового потока . . .  , 
-1980; Смыслов, Моисеенко, 1983 ] .  Решение его только по геотермическим 
данным невозможно, требуется комплексный подход. - \ Видимо , нужно различать нес!\олько уровней _нестационарности. 

Бесспорно стационарным ЯJ�ляется тепловое поле земной коры древ­
них областей" не претерпевших заметных геологических переСТРО-6!\ в те­
чение сотен миллионов лет, например 11 течение фанеРОЗQЯ. Такой ' об­
ластью в Сибири является только Сибирская платформа. Все остальные 
регионы, сформировавшиеся позднее , нужно рассматривать !\а!\ неста­
ционарные (глобальная нестационарность) . 

Возможен иной пqдход [Карта теплового пото!\а . . .  , 1980 ] ,  когда !\ не­
стационарным относят только регионы, претерпевшие , как это достоверно 
известно по геологическим данным, тектоническую или тектономагмати­
чес!\ую активизацию в неоген-'Четвертичное время . В этом случае общая 
зависимость уро�ня теплового потока от возраста стабилизации земной 
!\оры используется в качестве эталона для определения нестационарнос­
ти . При та!\ом понимании нестационарными можно считать толь!\о районы 
южного горного обрамления Сибири (региональная нестационарность) .  

Оба рассмотренных уровня нестационарности, вероятно, связаны с 
энергетической перестройкой в глубинных частях земной коры и верхней 
мантии , затрагивающей огромные блоки л ито�феры, соответственно оче�ь 
медленно стабилизирующейся во времени . 

Обширные по ПЛОЩ'ади временные нарушв-ния температурного поля 
пород могут быть созданы поверхностными процессами, !\ !\оторым -можно 
отнести накопление в областях прогибания слаболитифицированных и 
плохо про водящих тепло осадочных пород, вариации температуры поверх­
ности Земли в современную и прошлые эпохи (особенно формирование 
!\риолитозоны) , горообразование, эрозию, движение подземных вод и т. д .  
'Эти процессы максимально нарушают поле в приповерхностных слоях 
коры (локальная нестационарность) , с глубиной их эффект достаточно 
быстро убывает. Например, даже такое мощное нарушение теплового 

, поля, как <шарни!\овый)} эффект осадочных отложений Западно-Сибирской 
плиты, нивелируется на глубинах 10-15  км [Дучков,  Соколова, 1974а ] .  
При прекращении действия возмущающих факторов тецловое поле пород 
восстанавливается в геологических масштабах также быстро. Выделение 
областей локальной нестационарности необходимо для правилъной интер­
претации измеренных значений q, введения в них соответствующих попра­
вок, что позвол'яет' более точно прогнозировать распределение температур 
в нижних слоях земной коры и верхней мантии (прогнозирование Т в при­
поверхностной части коры, до 5-10 км, целесообразно вести по измерен-
ным значениям q) .  • 

Вообще нам представляется ; что районирование параметров теплового 
поля пород по типам режимов целесообразно проводить по. всем упомяну­
тым уровням, нО толь!\о раздельно . Этот подход осуществлен в работах 
[Карта глубинных температур . . .  , 1980; Карта теплового потока . . .  , 1980 ] ,  
где приводятся схемы стационарности геотемпературного поля террито-
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Рис. 2.2.  Схемы режимного районирования теплового поля литосферы Сибири в верх­
ней ча�ти ЛIIТосферы (а) [Карта теплового потока . . .  , 1 980 ] и в земной коре и верхней 

мантии (6) [ I\арта глубинных температур . . .  , 1980 ] .  , 
а: ] - нвазистационарное гротемпературное поле; 2-4 - нестпционарное геотемпературное поле, 
связанное, с вечной мера.,отоЙ (2), неснолькими причинами (3) и осадконакоплением (4) .  б:  1 - ю�а­

зистационарное, 2 - нестационарное геотеМllературные поля. 

рии СССР дЛЯ верхней (локальный уровень) и нижней (региональный) 
частей литосферы. { Фрагменты этих схем, представляющихся вполне при­
емлемыми для практических нужд, для территории Сибири приведены на 
рис. 2 .2 .  

. . 

А .  А. Смыслов и У .  И .  Моисеенко [ 1983 ] предлагают более сложную 
схему режимного 'районирования территории СССР, на которой они по­
пытались выделить все уровни нестационарности, что представляется ме­
тодически неоправданным. К тому r�e позиции некоторых регионов на этой 
схеме кажутся спорными. 

Так, 3ападно-Сибирская плита и другие мезозойские депрессии и про­
гибы Сибири отнесены в цитируемой работе R областям нестационарного 
теплового режима «с накоплением тепла под чехлом мезо-кайнозойских 
слаболитифицированных осадочных отложений с низкой теплопровод­
ностью - области верхнекорового разогрева» . Расчеты по становлению 
теплового поля в верхней части земной коры 3ападно-Сибирской плиты 
{Ю. И. Галушкин, Я. Б. Смирнов и др . )  показали, что в связи с <<Парни.,. 
ROBblM» эффектом осадочного чехла в 'настоящее время разогревания раз­
р.еза не происходит. К тому же, как это будет отмечено в главах 3 и 4, сред­
няя теплопроводность осадочных пород мало отличается от таковой для 
:магматических и метаморфических пород складчатого основания (1 �8-
2,0 против 2 ,5  мВт/м2) .  Возможно , тепловое поле .разреза 3ападно-Сибир­
екой плиты и действительно нестационарно, однако не по той причине, 
о котороЙ . говорят А. А. Смыслов и У.. И. Моисеенко [ 1983 ] (см. § 1 , 2 
главы 3) .  . 

Сомнительно также отнесение к стационарным областям всей терри­
тории Алтае-Саянской области, активизированной, как уже неоднократно 
Qтмечалось, в неоген-четв ертичное время. 

§ 6. СОПОСТАВЛЕНИЕ ТЕПЛОВОГ9 ПОТОКА 
С НЕКОТОРЫМИ ГЕОЛОГО-ГЕОФИ3ИЧЕСКИМИ ДАННЫМ» 

Корреляционный анализ и устанавливаемые при этом эмпирические 
связи между различными характеристиками геофизических полей и гео­
логической информацией всегда имели большое значение в практике интер­
претации геофизических данных. Спра�едливо это и для геотермии. Мед-
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ленное накопление экспериментальных определений теплового потока, 
с одной стороны, настоятельно требует усцлить поиски взаИJlюсвязей меж­
ду q и ДР.утими величинами для косвенной оценки температурных условий, 
с другой же - препятствует установлению таких связей. Наиболее широ­
ко известна зависимость между q и возрастом стабилизации земной коры 
[Смирнов, 1968; Кутас , 1978; Смирнов,  1980 ] ,  которая используется и в 
данной работе для прогнозирования уровня теплового потока в неизучен­
ных районах. 

При рассмотрении геотермических данных по регионам упоминались 
попытки различных корреляций. Особенно широкое развитие корре­
ляционный анализ получил в Байкальском регионе; наиболее "Изученном 
в настоящее время в геотермическом, да и в других отношениях. Конт­
растное тепловое поле земной коры южной части Восточной Сибири 
представляет собой хороший объект для выявления связей между величи­
ной q и рядом геолого-геофизических данных о поверхностном и глубинном 
с�роР.нии территории. Соответствующий анализ показал, ' что имеется до­
статочно тесная множественная корреляция между значениями теплового 
потока, с одной стороны, а с другой - с высотами осредненного дневного 
рельефа, модулями их градиентов, остаточными изостатическими анома­
лиями силы тяжести и сейсмической активностью [Лысак , Зорин, 1976 ] . 
Уравнения регрессии мнощественной корреляции используются для про­
гнозирования р аСПределения q в Байкальской рифтовой зоне и сопредель­
ных районах. 

У становление подобных зависимостей для других регионов Сибири -
дело будущего . 

. 

Кстати, развития' требует и ··сама методика корреляционного анализа 
теплового поля. Если другие геофизические поля и различные характерис­
тики разреза земной коры достаточно быстро реагируют на изменение тем­
пературных УСЛОвий в недрах земной коры и верхней мантии, например 
в связи с появлением астеносферного выступа ,  астенолита, тепловое поле 
у поверхности в силу своей инерционности изменяется крайне медленно 
(за 30-40 млн. лет при появлении источника тепла у границы Мохо) . 
В ·этом отставании параметров теплового поля от быстро меняющихся ус­
ловий видится причина неудач при поисках м ногих корреляционных 
связей. 

Рассмотрим некоторые примеры корреляции массива данных по тепло­
вому потоку Сибири с глубинным строением земной коры. 

Попытки установить соотношение между q и мощностью земной коры 
(Ни) делаются постоянно , так как общеизвестно, что в земной коре обра­
зуется внушительная ДОJIЯ поверхностного теплового потока [Кутас , 1978; 
Смирнов, 1980; Тепловое поле Европы, 1982; и др . ] .  Подобное сопоставле­
ние нами 'было выполнено для Западно-Сибирской плиты и Алтае-Саянской 
области (главы 3 и 4) . В первом регионе корреляция отсутствует ,  для вто-

т а б л и ц а 2 .3 

Средние значения теплового потока и 1I1ОЩНОСТИ зеlllНОЙ ко­
ры по регионам Сибири 

Регион 

Западно-Сибирская плита 
Алтае-Саянская область 
Сибирская платформа 
Байкальская рифтовая зона 
Забайкальская складчатая область 
Верхояно-Колымская складчатая 

область 

Тепловой по­
тои Ч, мвт/м' 

54 
44 
38 
75 
51 

66 

Мощность 
земной корЬ1 

Ниt ]{М 

38 
45 
40 
40 
42 

43 

П р и  м е ч а н и е. Значения Ч взяты из табл. 2 . 1 ,  значеllИЯ Ни 
оценены по иартам И3 работ [Беляевсиий, 1 9 7 4 ;  СУРКОВ и др . .  1 984 ] .  
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Рис. 2.3. Сопоставление значений теп­
лового потока и мощности «гранИ1'НО­
метаморфического» слоя ' земной коры 
Западной Сибири и Сибирской ПJIат­
формы [Моисеенко ,  1969; Сурков и др" 

1973 ; . и др. ] . 
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Рис. 2 .4.  Изменение теплового потока 
Сибири в меридионаJIЬНОМ нао равлении. 
1 - средний тепловой поток Заllадно-Сибир­
ской плиты (осреднен в преДС;;Jах двухградус­
ны:: широтных ПОЛОС, начиная с 520 с. ш . ) ;  2 -

то же для Сибири (осреднен D пределах пятигра­

дусных широтных полос, на'JИная с 500 с.  Ш . ) ;  
3 - средняя климатичесная поправна В преде-

. лах полосы шириной 10 для интервала глубиН 
0 ,7-2,4 км [:f\ур'JИНОВ , Станицний, 1 97 9 ;  К<\та­
лог . . .  , 1985 ] .  q и q' - измеренный и исправлеН" 

ный за влияние климата тепловые потони. 

рого обнаружено не�начительное возрастание теплового потока в районах 
с меньшей мощностью земной корьс Такая корреляция между q и н,!{ 
()бычно присуща тем регионам, где она выявляется.  Пока не совсем ясно , 
как интерпретировать подобное соотношение . Высказывается предполо­
жение о влиянии мантийного теплового потока: чем тоньше земная кора, 
'Тем меньше маскирующее ее влияние и тем явственнее проявляются теп­
ловые неоднородности в мантии .  

Детальное сопоставление q и Н к для всей Сибири н е  проводилось. 
В первом приближении можно сравнить средние значения этих парамет­
ров по регионам, ноторые приведены в табл. 2 . 3 .  Из таблицы следует, что 
средние мощности земной коры от региона I\ региону изменяются незначи­
тельно , в пределах 10 % .  В то же время теплов.,9Й поток варьирует более 
-существенно , т. е. налицо полное отсутствие корреляции между этими 
параме1,'рами. Безусловно , этот вопрос требует более тщательной прора­
-ботки на более детальном ·материале. 

Принято полагать, что большая часть корового теплового потока фор­
мируется в «гранитно-метаморфичеСI\ОМ» ее слое. Поэтому интересно сопо­
ставить значения q с мощностыо ЭТОГО слоя земной коры - Нгм. Сведения 
() распределении и .мощности «гранитно-метаморфичеСI\ОГО» слоя менее 
определенны, чем, например , о расположенU'и границы Мохо . Имеющиеся 
оценки НГМ малодостоверны, а часто и противоречивы . По разным работам, 
()дисывающим глубинное строение Западной Сибири и Сибирской платфор­
мы, было выявлено около сотни определений Нгм (сбор данных выполнен 
JI . А. Шарловской) , которые и сопоставлены с соответствующими значе­
ниями q на рис. 2 .3 .  Нетрудно видеть, что ИСRомая корреляция также от-
сутствует. , 

Неоднонратно уже отмечалось, что весьма злободневным для Сибири 
является вопрос о влиянии на геотермические характеристики вариаций 
I\лимата в голоцене, прошлых оледенений и мощной СОQPеменной; толщи 
вечномерзлых пород в северных paj'roHax Сибири .  До Оl<ончательного реше­
ния этого вопроса еще далеко, хотя поиски его ведутся,  о чем свидетель­
ствуют материалы, приведенные в главе 3 (§ 2 и 3). 

КлиматичеСI\ие изменения затрагивают огромные территории, причем 
несомненна их широтная зональ�ость, 'поэтому естественно попытаться 
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выявить какие-либо тенденции в изменении измеренного теплового потока, 
которые можно было бы связать с климатическим фактором. "-

Д(IЯ этого данные по тепловому потоку Западно-Сибирской плиты 
были осреднены в пределах двухградусных широтных полос, начиная - с 
52-й параллели, а данные по Сибири в целом - по ПЯТИ,градусным поло­
сам,  начиная с 500 с.  ш. В результате построены графики изменения q 
в меридиональном направлении, приведенные на рис. 2 .4 .  Несмотря на  
разную детальность -анализа, характер изменения q в обоих случаях оди­
наков. Обращ;нот на себя внимание стабилизация поля теплового потока 
к северу от 600 с.  ш. и значительное его уменьшение с последующим рос­
!ом в более южных районах.  Экспериментальное изменение теплового по­
тока на том же рисунке сопоставляется ,с его расчетной оценкой , вьшол­
ненной по данным А. Р. R'урчикова и Б .  П .  Ставицкого. Нетрудно видеть, 
что корреляция мел<ду наблюдаемым характером изменения q и прогнози­
руемым наблюдается только дjjя южных районов, в северных она отсутст­
вует. В связи с этим возможно увязать снижение тепловоr;о потока на юге 
Западной Сибири с влиянием климата, как это делают упомянутые иссле­
дователи. Однако имеются веские основания предполагать глубинную при;­
роду отмеченной особенности в распределении q (см. главу 3; § 1 ) .  Необ­
ходим более детальный анализ распредел�ния теплового потока в северных 
районах Сибири и существующих представлений о характере климатиче­
ских вариаций в предшествующие эпохи.' 

Глава 3 

ТЕПЛОВОЙ ПОТOI{ ПЛАТФОРМЕННЫХ ОБЛАСТЕЙ 

§ 1 .  ТЕПЛОВОЙ ПОТОR 3АПАДНО-ЦIБИРСRОИ ПЛИТЫ 

Геотермическая из�'Ченностi.  Темпер�турные условия осадочного 
,чехла Западно-Сибирской плиты изучены по сравнению с другими регио­
нами Сибири более детально , чему способствовало интенсивное разбури­
вание чехла цри разведочных работах на нефть и газ в течение более двух 
десятилетий [Фотиади и др . ,  1969 ; Сурков и др . ,  1972; Сергиенко и др . ,  
1974; :Курчиков, Стави'цкий, 1981 ; R'аталог . . .  , 1985; и др. ] .  

Основная масса оценок теплового потока выполнена по измерениям 
- производственными организациями температуры в скнажинах . При этом 
использованы разные виды 'термокаротажа в сотнях скважин и тысячи 
замеров в них температуры при испытаниях перспективных горизонтов . 
За редким исключением точность определения геотермического градиента , 
а соответственно теплового потока, невысока - до 15-20 % .  Поэтому пра­
вомочность использования подобных данных для оценки глубинного теп­
лового потока оспаривал ась многими исследователями. Однако для вы­
яснения региональных закономерностей изменения теплового поля в на­
стоящее время преобладает тенденция привлечения всего доступного по­
лобного материала, в том числе и малоточного [г.ордиенко, Завгородняя, 
1980; J ones е1 al . ,  1 984 ] ,  что, по-видимому, вполне оправданно, особенно для 
обширной терр тории Сибири, поскольку фонд высокоточных определений 

I u теплового потока по многим техническим причинам:. здесь нарастает краине 
медленно . 

Среднюю точность определения теплового по тока в пределах Западно­
Сибирской плиты можно оценить сравнением повторных оценок этого 
параметра на одних и тех же участках (всего 70 оценок) .  Анали.\! показал, 
что систематически заниженными (в среднем на 20-30 % )  представляются 
результаты работ [Фотиади и др . ,  1969; Сурков и др . ,  1972 ] ,  что, видимо , 
объясняется использованием заниженных значений коэффициента тепло-
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про водности пород. В дальнейшем, при обобщении: материала, эти данные' 
в основном не использовались.  ОцеНIШ теплового потока, приведен.ные 
в работах [Сергиенко и др . ,  1974; Дучков и др . ,  1984; Курчиков,  
Ставицкий, 1981 ; Каталог . . .  , 1985 ] ,  примерно соответствуют друг другу 
со средней точностью +(7-10) % (в ряде случаев наблюдаются и более су­
щественныIe расхождения).  В целом точность определения теплового по­
тока на: Западно-Сибирской плите можно оценить в пределах ±10 % ,  т. е .  
+(5-6) мВт/м2• Такая точность позволяет выделять особенности поля 
теплового потока более 15-20 мВт/м2 и строить карты в изолиниях, про-
веденных через 20 мВт/м2• " ,  ' 

Некоторые вопросы методики работ. Поскольку термокаротаж ОГТ 
выполняется в ограниченном количестве скважин, была рассмотрена воЗ<­
можность использования термограмм 'ОЦК дЛЯ хотя бы П'риближенной 
оценки значений геотермического градиента (g). В принципе, при закачке 
цементного. раствора в скважину температура в ее стволе не должна су­
щественно нарушаться (до интервала цементировани�) .  Цемент переме­
щается в специальной трубе сравнительно короткое время. Сопоставление 
значений gorr и gOUK, рассчитанных по ' термограммам ОГГ и ОЦК 
дЛЯ одних и тех же скважин (порядка 140 пар таких значений) ,  показало, 
что между ними су'ществует шщейная корреляция, хотя и с невысоким 
коэффициентом - порядка 0,7 .  Это позволяет с точностыо до 20-30 % 
оценивать величину g по термограммам ОЦК, используя выраf!:{ение 

g = '14 + 0,6 · gоцк, MКlM. (3. 1 )  

Вопрос о возможности использования для оценки глубинного тепло­
вого потока измерений геотермического градиента в неглубоких сквагки­
нах обсуждался многими исследователями, При положительном его реше­
нии открывал ась бы возможность существенного улучшения геотермиче­
ской изученности многих территорий по скважинам глубиной менее 100-
200 м .  Основной проблемой является учет поверхностных факторов, ко­
торые создают максимальные искажения темпер�турного поля именно в 
приповерхностных слоях горных пород. Нами [Дучков, Соколова, 1974а ] 
и другими авторами [Сальников,  1984; Beck, 1982 ] было показано , что 
наиболее часто приходится сталкиваться с уменьшением гео;гермического 
градиента и теплового потока непосредственно ниже гел'иотермозоны 
(слой п�)Ниженного градиента - ПГ) . Слой ПГ составляет в разных мес­
тах десятки или даже первые сотни метров; обычно 'он совпадает с зоной 
активного водообмена, что дало нам основание связать уменьшение гео­
термического градиента с движением подземных вод [Дучков, Соколова , 
1974а ] .  Высказывается также мнение, что образование слоя ПГ вызвано, 
влиянием изменения температуры поверхности Земли за последнее вре­
мя - примерно за столетие fВeck, 1982 ] .  'Уменьшение геотермическ()го 
градиента (и теплового потока) в рассматриваемом слое составляет в сред­
нем 20-30 % от значения параметра, определенного по более глубокой 
части скважины в случаях, если таковая имеется. Обычно невозможн() 
установить только по измерениям температуры в неглубоких скважинах 
степень искажения температурного поля - нет критериев выделения слоя: 
ПГ, не хватает данных для расчетной оценки g по значениям gпг. По этим 
причинам остается проблематичной оценка теплового потока по измере­
ниям в неглубоких скважинах , хотя некоторые исследователи [Гордиен­
ко, Завгородняя, 1980 ] предлагают методики определения , этого пара­
метра не только ,в слое ПГ, но и в гелиотермозоне. На наш взгляд, опреде­
ленный прогресс в этом вопросе может быть достигнут при про ведении па­
раллельно с термокаротажем измерений эффективной теплопроводности 
разреза непосредственно в скважинах (тепломерами или иными спо­
собами) ,  что позволило бы выявить существование конвективного переноса 
тепла в зоне активного водообмена .  

В настоящее время большое' количество определений теплового пото­
ка на юге Западно-Сибирской плиты выполнено по неглубоким; скважи­
нам IДучков и др . ,  1984 ] .  В данной р аботе эти определения использованы 

47 



Т а б л и ц а 3 . 1  

Средние значеНlIЯ геотермического градиента и теплового потока отдель­
ных свит мезо-кайнозойского осадочного чехла и доюрскпх пород проме­

жуточного комплекса юга 3ападно-Сибпрской плиты 

No п/п I Свита, возраст I ��:��� I g, мИ/м I MJ�fм' I q/qcP 

1 Некрасовская, .рз 13 23±2 46 0,74 
2 ЧегаНСI{ая, .р2-3 34 28±8 56 0,90 
3 Люлинворская, .р 2 43 32± 10 64 1 ,03 
4 ТаЛИЦI<ая, .р1 33 29±7 58 0 ,94 
5 ГаНЬЮ1Нская, К2 46 32 ±8 64 1 ,03 
6 Славгородская, К2 48 35± 10 70 1 , 13 
7 Ипатовская, К2 50 32±9 64 1 ,03 
8 :Кузнецовская, К2 52 34± 13 68 1 , 10 
9 Покурская, Кl-2 52 27±4 54 0,87 

10 :Киялинская, К1 39 29±5 58 0,94 
1 1  Тарская, К1 31 29±5 58 0,94 
1 2  :Куломзинск'ая, К1 29 34±7 68 1 ,1 0  
1 3  Баженовская, J 3 27 46 ± 1 1  60 0,97 
1 4  . Георгиевская, Jз 1 7  45± 1 5  85 1 , 37 
1 5  Васюганская, . татарская, 

Jз 22 37± 9  80 1 ,29 
16 Тюменская, Jl_2 1 8  4 1 ± 1 3  \ g6 1 , 55 

Среднее для осадочного 
чехла 30± 10 

17  Доюрские породы проме-
жуточного этажа и фунда-

7 . 22±5 55 мента, PZ 0,89 

П р и м е ч а н и е. qcP - среднее значение теплового потона для свит 2-1 3, 
равное 62 MBT/M'. При paC'JeTe q в баженовсной свите значениР. л. взято рав­
ным 1 , 3 BT/(M · H) ,  а в СDитах 1 - 1 2  � равным 2 , 0  Вт/(м· К). 

в начестве ориентировочных оценок в цунктах , где отсутствовали более 
глубоние- скважины. . . 

Геотермический градиент . Распределение температуры и геотерми­
ческого градиента в породах осадочного чехла 3ападно-Сибирскdй плиты 
рассматривалось многими авторами (см. соответствующий обзор в работе 
Б .  П .  Ставицного и др . [ 1981 ] ) .  В настоящем разделе обсуждается харак­
тер изменения средних значений геотермического градиента в разрезах 
ЮiIШОЙ части 3ападно-Сибирской плиты. В табл. 3 . 1  приведены средние 
значения g для разных свит мезо-кайнозойского осадочного чехла, а TaK� 
же для доюрских пород промежуточного щ)мплекса и складчатого фунда­
мента.  Гистограммы распределения g для неноторых из этих свит приведе-
ны на рис. 3. 1 .  . 

, Из табл . 3 . 1  видно , что наиболее низкое среднее значение g характе­
ризует породы ненрасовсной свиты .Р 3 (вышележащая бурлинская свита N 
не рассматривается, так нан в основном она раСположена в пре­
делах гелиотермо.зоны) .  В остальной части осадочного разре'За g составляет 
в среднем 30 мК/м. Если это значение геотермичесного градиента принять 
за истинное, то градиент бурлинской свиты занижен примерно на 30 % ,  
что характерно для слоя ПГ [Дучков, Соколова, 1 974а ] .  

В свитах К - .Р  средние значенuя g варьируют в узном диапазоне - (от 
27 до 35 мК/м) . Варuации эти связаны с\ изменениями литологии свит и 
В определенной �тепени являются показателем соотношения глинистых 
и песчаных пород в свите [Роменко , Сергиенко, 1 973 ] .  Так, глинистые 
люлинворская, ганькинская, славгородская, кузнецовская свиты харак­
теризуются сравнительно высоними g (32-35 мК/м) , а песчанистая понур­
ская имеет более низний g (27 мК/м).  В юрских отложениях g знаЧИ1,'ельно 
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Рис. 3.1.  Гистограммы гео­
термического градиента ДЛЯ 
некоторых свит осадочного 
чехла Западно-Сибирской 

плиты. Свиты: 1 - слаВГОРОДСRал 
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(n = 1 7). 
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выше, .нежели в меловых (в среднем 42 мК/м при колебаниях от 37 
до 46 мК/м) , хотя, казалось бы, должно быть наоборот, поскольку с глу­
биной обычно возрастает плотность пород .  Самое высокое значение g в юре 
получено для баженовской и георгиевской свит, сложенных в основном 
битуминозными аргиллитами с прослоями битуминозных известняков. 
Весьма дифференцированным g характеризуется тюменская свита (сред­
нее значение составляет 41 мК/м), причем более высокие значения g на­
блюдаются в тюменских отложениях Новосибирской и Томской областей, 
что может быть обусловлено присутствием в свите этих областей угольных 
пластов, . обладающих очень низкой теплопроводностью (0, 2 -0,4 Вт/ 
/(м · Щ) [Стратиграфичес}{ий 9ловарь . . .  , 1978 ] .  В разрезаiX Омской области 
тюменские отложения содержат значительно меньше органического ве­
щества, и соответственно средний g здесь заметно ниже. В меньшей степе­
ни аналогичная дифференциация g по площади наблюдается и для других 
юрских отложений (табл. 3 .2) .  

Сходный характер измененця g наблюдается также в осадочном чехле 
центральных рв;йонов Западно-Сибирукой плиты [Роменко, Сергиенко,. 
1973 ] .  Доюрские породы промежуточного этажа, а также складчатого 
фундамента повсеместно характеризуются более низкими средними зна­
чениями g, чем породы мезо-кайнозойского осадочного чехла. 

Теплопроводность пород. Теплопроводность пород разреза Западно­
Сибирской плитЬJ изучена пока недостаточно . К настоящему времени вы­
полнено не более 1000 измерений этого п араметра, в основном на 
осадочных породах [Моисеенко и др . ,  1970; Малофеев и др . ,  1972; ДУЧКОВ 'j 
Соколова, 1974а, б ;  Каталог . . .  , 1985 ] .  Подобная ситуация объясняется 
отсутств.ием в достаточном количестве кернового материала, особенно 
в верхней части разреза чехла, и аппаратуры для измерения л. В настоя­
ще.м разделе рассматриваются результаты измерения коэффИЦИЩlта тепло­
проводности пород дз разрезов южных районов плиты, которые вьшолне-

ны в ИГиГ СО АН СССР . на 
т а б л и ц а 3.2  двух приборах: А-25 (первая 

Средние значения геотеръuaческого градиента 
в юрских отложениях Западно-Сибирской пли-

ты, 1I1K/ъr . 

модификаци'я прибора «Лямб­
дю» [Д учков, Соколова, 1914а ] 

Свита Омсиал 
Баженовская 41 
Георгиевская 39 
Васюгавская 31 
ТЮМСВСIШЯ 25 

4 Заl<аэ .м 355 

Области 
НОБОСИ- J бирсиал To"cl<afl 

47 48 
49 48 
37 44 
47 48 

49 

. и тепловом компараторе конст':' 
рукции СиБНИИМ [Калинин и 
др . ,  1 983 ] ,  достаточно детально 
описанном в главе 1 .  

Измерение It проводилось 
на обра::щах пород в воздушно­
сухом И воДонасыщенном состо­
янии. Для насыщения образец 
помещался в сосуд с водой и 
вьщерживался в нем в течение 



% 
4 0  

20 

1,0  

г - ,  
I I 
1 I 1 2 

I 1 

- ,  

1, 8  2,6 J, 4  
л , 8Т/(м 'КJ 

Рис. 3.2.  Гистограммы значений 
коэффициента теплопроводности 
пород осадочного чехла южных 
районов Западно-Сибирской плиты . .  
1 - в воздушно-сухом состоянии (n = 
= 143) ;  2 - водонасыщенные (n = 66) .  
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Рис. 3.3.  Зависимость между значениями 
коэффициента теплопроводности сухих (лс) 
и воДонасыщенных (лв) осадочных пород 

Западно-Сибирской плиты. Линии регрессии: 1 - для данных настоящей ра­боты (точки) ,  2 - по работе У. и. Моисеенко и др. 
[1970  J. 

3-5 сут. В изученной коллекции породы осадочного чехла представлены 
образцами алевролитов, аргилJ,IИТОВ , песчаников и глин, а в единичных 
случаях - известняков и углей J 1 - r .  Из промежуточного комплекса 
складчатого фундамента исследованы образцы осадочных, осадочно-вул­
каногенных, метаморфических и интрузивных пород S-C. Теплопро­
водность всей совокупности изученных пород (примерно 500 образцов) 
изменяется в 'широких пределах, от 0 ,2-0,4 (угли) до 4 Вт/(м · К) и более 
(рудные скарны, доломиты) . На рис. 3 . 2  приведены гист'ограммы значе­
ний 'А для пород мезо-кайнозойского чехла, а в табл. 3 .3  сведены оценки 
средних'значений 'А для отдельных свит разреза. Показано, что среднее 
значе�ие теплопроводности сухих терригенных пород ('Ас ) составляет 1 ,7 ,  
а воДонасыщенных - 2,0 Вт/(м · К . )  Это почти на 20 % превышает сред­
ние теплопроводности пород мелового возраста из разрезов Среднего ' 
Приобья [Моисеенко и др . ,  1970 ] .  

При насыщении водой теплопроводность осадочных пород, как пра­
вило , увеличивается (в среднем на 20 % ) ,  но не для всех пород одинаково . 
В более пористь�х отложениях верхних горизонтов чехла (покурская, кия­
линская, тарская свиты) увеличение 'А больше, с глубиной оно уменьшает­
ся (см. табл. 3 .3 ) .  Для глин увеличение 'А при полном воДонасыщении об­
разцов менее значительно , чем Д'ля песчаников ,  особенно грубо зернистых 
(для последних отношение 'Ав/'Ас может достигать 1 , 7) .  

Н а  рис. 3 .3 для образцов различных осадочных пород меловых и юр­
ских отложений южных районов 3ападно-С.ибиРскоЙ плиты ПРИВ'6дены ре­
зультаты сопоставления значений 'Ас и 'Ав' Нетрудно видеть, что между 
этими величинами устанавливается достаточно тесная корреляционная 
зависимость вида:  

(3.2) 

Похожая зависимость для ' песчано-глинистых пород мелового возраста из 
разрезов Среднего Приббья указывалась и ранее [Моисеенко и др . ,  1970 ] .  

Описанные данные по теплопроводности использоJ!аны для оценки 
средних 'А отдельных свит (см. табл. 3 .3) . 

При проведении геотермических работ вдоль профиля ГС3 , Ишим­
Барабинск изучал ась теплопроводность свит .1?-N [Дучков, Соколова, 
1974а ] .  Измерения 'А проводились методом ЦИЛИНДРI;Iческого зонда непо­
средственно на скважине. Диапазон изменения теплопроводности слабо-
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Т а б л и ц а 3.3 
Средние значения коэффициентов теплопроводности (1..) свит мезо-кайнозойской частц 
осадочного чехла и ДОЮРСRlIX пород ПРОl\lежуточного яруса в южных районах Западно­

Сибирской плиты 

'" Интервал ", BT!( M ' Нj О о ::!  отбора об- I I "в "в,т Свита, возраст 1': '"  " О:  раздов, "с "в "с � � '"  (*)  p-<'g км 

Бурлинская, Некрасов-
ская, РЗ - N 187 0,05-0, 1  - 2,0±0,2 - - -

Свиты Р - - - - - - -
Свиты К2 - -'- - - 2,0 - -
Покурская, К1-2 8 0,9-1 ,6 1 ,45 2,0 - 1 ,4 -
Rиялинская, К1 6 1 ,5-2,2 1 ,55 2,0 1,3 0,96 
Тарская, К1  8 1 ,8-2,3 1 ,35 2 ,0  2 , 1  1 , 5  0,96 
Rуломаинская, К1 1 7  1 ,9-2,5 1 ,7±0,1 2,0 1 ,2 0,96 
Баженовская, Jз 70 2,1-2.,9 1 ,3±0,05 1 , 4  1 ,08 0,96 
Георгиевская, Jз 1 1  2,3-2,7 1 ,6±0,1 1 , 9  2 , 1  1 ,2  0,96 
ВасюганСRая, татар-

ская, Jз 26 2,2-2,8 . 1 ,8±0,1 2 ,15 - 1 ,2 0,96 
Тюменсная, J 1- 2 55 2,4-3,0 2 ,1±0,1 2,4 2,4 1 , 15  0 ,95 
Породы промежу-

точного комплек-
са и фундамента 
(PZ)t -

восточная часть 45 2,5-4,6 2,1±0,06 2,4 - 1 , 15 0,9 
аападная часть 60 0,4-2,8 2,5±0,06 - - - 0,96 

П р и  М е ч а н и е .  "с - коэффициент теплопроводности сухого 'образца при комнатной 
температуре, "-в - влажного образца при комнатной температуре, "-в т - влажного образца с уче­
том влияния температуры; (*)- коэффициент теплопроводности влажного образца по Г. Е. Мало­
фееву и др. [1972].  

сцементированных песчаников и алевролитов .P-N достаточно велИl�, 
однако среднее значение Ав, равное 2 Вт/(м · К) ,  определяется уверенно . 
Дополнительные измерения теплопроводности палеоген-неогеновых от­
ложений в неiюторых других районах Томской и Новосибирской областей 
подтверждают ранее указанное среднее Ав для этих горизонтов. По имею­
щимся данным, такое же среднее значение А сохраняется и для меловых 
пород. Следует, однако,  отметить, что из-за отсутствия кернового мате­
риала даже с учетом работы · Г. Е .  Малофеева и др. [ 1972 ] тепло­
проводность меловых отложений изучена пока недостаточно . 

Более разнообразна теплопроводность юрских пород. Аномально низ­
кая теплопроводность , в среднем 1 ,3 - 1 ,4 Вт/(м · К) ,  у битуминозных ар­
гиллитов баженовской свиты. Теплопроводность достаточно большой кол­
лекции пород из этой свиты изучена впервые, результаты исследований 
будут обсужд�ны ниже. Остальные свиты юрских отложений, по нашим 
измерениям, характеризуются более высокой теплопроводностью - до 
2 ,3- 2,4 Вт/(м · К) У тюменской свиты. 

Н аши оценки теплопроводности пород осадочного чехла южных рай­
онов 3ападно-Сибирской плиты хорошо согласуются с аналогичными дан­
ными по ряду р азрезов в северной части плиты [Малофеев и др . ,  1 972 ] .  
Пр иве денные в этой работе средние значения Ас и Ав осадочных пород рав­
ны соответственно 1 ,7 и 2 , 1  Вт/(м · К) .  Следует также отметить, что выска­
зываемое рядом исследователей (см. § 2 данной главы) мнение о значитель­
ном уменьшении А в верхней части разреза и плавном возрастании этого 
параметра с глубиной не подтверждается нашими новыми эксперимен­
тальными данными. 

Теплопроводность доюрских пород промежуточного яруса и образо­
ваний складчатого фундамента изучена нами примерно по 100 образцам, 
отобранным из керна скважин Новосибирской и Курганской областей. 
В целом палеозойские породы х арактеризуются высокой и однородной 
теплопроводностью, равной в среднем 2 ,4-2,5 Вт/(м · К) .  Именно такая 
те�лопроводность присуща и осадочно-вулканогенным, метаморфическим 
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Рис. , 3.4. Гистограмма коэф­
фициентов теплопроводно­
сти воздушно-сухих образ­
цов битуыинозных аргил­
литов баженовской свиты 

(n = 70) . 
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Рис. 3.5.  Изменение теплопроводно­
сти битуыинозных аргиллитов на Са­
лымской площади при увеличении тем-

пературы. 

'1 - аргиллит с пиритом (СНВ. 1 2 7 ,  глубина 
отбора 2,83 НМ); 2 - аргиллит с линзами 
халцедона, пиритом (СНВ. 1 47 ,  глубина от­
бора 2 ,885 нм); 3 - аргиллит с примесью 
нарбонатного материала (СНВ" 1 47 ,  глубина 

2,88 им). 

и магматическим породам AJItae-Саянской области [Соколова и др . ,  1973; 
Ду'чЦОВ,  Сокодова, 1974а,  б ] . . . 

, 

. Отмеченные выше зю{ономерности изменения теПJIОПРОВОДНОСТИ раз-
реза юга ЗапаДНОтСиБИРСКQЙ ПJIИТЫ получены по данным определения л 
при температуре 30-400С. В естественных условиях температура пород 
может быть существенно выше, а л - соответственно меньше. Темпера­
турные поправки определены нами�для температур . с�редины интервалов 
отбора образцов (кроме пород баженовской свиты),  приче�f в соответствии 
с работой Е. А. Любимовой [1968а ] ПРИНИillD.ЛОСЬ уменьшение теплопро­
водности на 1 ,5 % ' через каждые 100 приращения температуры. Такие по­
правки к измеренным значениям теплопроводно�ти приведены в табл. 3 . 3  
в виде отношений исправленной теплопроводности к измеренноЙ. ДJIЯ 
большей части разреза -r:емпературная поправка не превышает 5 % ,  и толь­
КО ДJIЯ ГJIубин более 3 ,5  км следует ожидать уменьшения теплопровод­
ности на 10-15 % .  

Подробнее остановимся на теплопроводности аРГИJIЛИТОВ баженов­
СкОЙ свиты. Измерения л выполнены 'в основном на образцах кернов И3 
скважин Салымской площади. Изученная коллекция, любезно предостав­
JIенная нам В .  И .  Москвиным и Е .  Д. Глухманчуком, состоит И3 массивных 
в разной степени- битуминозных глинистых сланцев с прослоями алеври­
тового или' кремнистого материала, ТеПJIOПРОВОДНОСТЬ аргиллитов в В03-
душно-сухом состоянии измерена в диапаЗ0не температур от 25 дО 2000С. 
При высоких темпер'атурах ИСПОJIЬ30В&Н прибор ИТ-Л-400, работающий 
в режиме монотонного нагревания исследуемого образца [Теплофизиче­
.ские приборы . . .  , 1981 ] .  Экспериментальный образец имеет форму цилинд­
ра диаметром 15 и высотой 4-"-6 мм. I 

Гистограмма 'значений л всех изученных образцов башеновской свиты 
приведена на рис. 3 .4 .  Видно, что лс изменяется от 0 ,8  до 2 ,6, Вт/(м · I{) ,  
причем для большей части образцов теплопроводность варьирует в интер­
вале 1 ,0-1 ,5  BTf(M . R), ее среднее значение составляет 1 ,3+0,3 Вт/(м · Щ. 
,Зависимость величины Ас от глубины отбора образцов не наблюдается. 

Хотя в естественном залегании в породах баженовской свиты свобод­
ной воды, скорее всего нет, нами повторно выполнены измерения теплопро­
водности образцов после насыщения их водой . Увеличение параметра ока­
залось незначитеJIЬНЫМ, в среднем на 9 % ,  среднее же значение для всей 
коллекции составило 1 ,4+0,3 Вт/(м · К) .  

Существует мнение [Нефтеносность . . .  , 1980 ] ,  что пористое про­
СТРЮ;r'ство битуминозных аргиллитов в их естественном зал�гании �ожет 
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быть заполнено нефтью. Измерений теплопроводности аргиллитов при на­
сыщении их нефтью или керосином (J.н) мы не проводили, и нам неизвест­
ны подобные эксперименты. Оценка ЛН получена расчетным путем по фор­
мулам эффективной теплопроводности (ЛэФ) двухфазных сред. ' Можно ис­
пользовать, например, зависимость Рэлея-М�ксвелла [Сидоров, 1 979 J: 

лэф 2 - 2Р + (1 + 2Р) (Лф/Л�к ) ' . 
- =  . (3.3) Лек 2 + Р + (1 .:..... Р) (Лф/Лск) � 

где Лек И Лф - коэффициенты теплопроводности соответственно мцнераль­
ного скелета и насыщающего поры флюида, Бт/(м · К) ;  Р - коэффициент 
пористости. . 

По имеющимся данным, пористость массивных аргиллитов баженов­
ской свиты не превышает 0 , 1 ,  тогда как нефтеотдающие породы (кол,лек­
торы) свиты, представленные, как полагают, трещиноватыми (листо­
ватыми) аргиллитами, имеют более высокую открытую пористость - до 
0 ,2  и выше [Нестеров, 1979; Нефтеносность . . .  , 1980; Хабаров и др . ,  1981 ; 
Коллекторы . . .  , 1983 ] .  Используя измеренные значения лс и лв, а также 
значения коэффициентов теплопроводности воздуха ,  нефти и воды, кото­
рые соответственно равны 0,03, 0 ,14 и 0,58 Бт/(м . j{) [Гиматудинов, 1982 ] ,  
можно по формуле (3. 3) оценить теплопроводность нефтенасыщенных ар­
гиллитов баженовской свиты. При Р = 0 , 1  Лн= 1 ,3 Бт/(м , К) ,  т. е. равна 
Лс, а при Р = 0 ,2  лн снижается до 1 , 1  Бт/(м · R) .  

Таким образом, баженовская свита даже п о  оценкам на массивных по­
родах характеризуется более низкой теплопроводностью, чем выше- и 
нижележащие отложения (отношение средних лв баженовской свиты и 
перекрывающих ее меловых пород 

,
составляет 0 ,6-0,7) , наличие же кол­

лектора может усилить это различие. '" 
Рассмотренные измерения вьшолнены .при температуре порядка зоос. 

Реальные пластовые температуры на глубине расположения баженовской 
свиты достигают 1 20-1300С: ДЛЯ оценки возможных изменений за счет 
влияния температуры нами измерена теплопроводность аргиллитов в ин­
тервале температур от комнатной дО 2000С. Зависимости Л от Т получены. 
для 10 образцов. С ростом Т в большинстве случаев наблюдается очень 
слабо.е уменьшение теплопроводности, а для некоторых образцов она или 
не изменялась; или даже несколько возрастала (рис . 3 .5 ) .  Б среднем I!РИ 
температуре 100-1300С теплопроводность битуминозных аргиллитов ба­
женовской свиты уменршается незначительно , на 5-10 % .  

Для части обсуждавшейся выше коллекции образцов баженовской 
свиты на спектрометрической установке ИГиГ со АН СССР измерены фо-' 
новые ,содержания естественных радиоактивных элементов (урана, тория, 
калия) . [Бобров, Гофман, 1971 ] .  Установлены достаточно четкие линей­
ные зависимости между ЛС и содержанием урана, ЛС и интенсивн'остью ге­
нерации радиогенного тепла (А , Вт/г), которая обычно рассчитывается 
по известной формуле [Любимова, 1968а ] :  

А � (9 ,7U + 2,64Th + 3,58· 10-4Щ . 10-В, (3 . 4) 

где U, Th и К - содержания урана, тория и калия соответственно, г/г. 
За'висимость между ЛС и А (рис. 3.!3) имеет вид 

А = (132,4 - 64,4 · Лс ) · 10-13• (3. 5) 

Вариации теплопроводности битуминозных аргиллитов,  видимо , как 
и вариации концентраций урана ,  контролируются содержанием в породе 
органического вещества .  Зависимость (3.5) может быть использована для 
оценки эффективной теплопроводности битуминозных аргиллитов по ра­
диоактивному каротажу. 

В ряде работ отмечается , . что к нефтяным залежам в баженовской сви­
те .приурочены положительные температурные аномалии дО 20-300С 
[Курчиков, 1981 ; Москвин, 1983 ] ,  геотермический градиент свиты почти 
повсеместно существенно выше градиента меловых толщ'. 46 против 
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Рис. 3.6.  Зависимость тепло­
проводности битуминозных ар­
гиллитов баженовской свиты 
от интенсивности генерации в 
них радиогенного тепла. При 
измерении радиоактивности в 
пробу (точки) объединялись че­
тыре-пять образцов с близкой 
теплопроводностью. Прямая ли­
ния - зависимость вида А 

= (132 ,4 - 64,4 л'с) · 10-13 . 

32 мК/м (см. табл. 3 . 1 ) , отношение градиентов в меловых отложениях к 
градиентам в баженовекой свите составляет в среднем около 0 ,7  [Роменко," 
Сергиенко, 1973 ] .  Наблюдаемое соотношение градиентов практиче'ски пол­
ностью объясняется рассмотренными выше вариациями теплопроводности 
меловых и юрских пород, но они не могут быть причиной упомянутых тем­
пературных аномалий, так как уменьшение теллопроводности баженов­
екой свиты даже до 1 , 1 - 1 ,2 Вт/(м . К) при мощности свиты в 40 м приведет 
к возрастанию температуры пласта по выполненным нами оценкам не бо-
лее чем на 1 -1 , 50С. 1 

Об источнике температурной аномалии в б аженовекой свите в течение 
ряда лет высказываются разные соображения [Краснов,  Хуторской, 1978; 
Курчиков, 1981 ;  Москвин, 1983; Коллекторы . . .  , 1 983 ] .  В порядке поста­
новк:И' вопроса нам представляется уместным отметить, что в условиях ано­
мально высоких пластовых давлений (АВПД) существенное влияние на 
распределение температуры в стволе скважины может оказать дроссель­
ный процесс . Расчет показывает, что при избыточном давлении 7 - 10 МПа," 
обычном для коллекторов баженовекой свиты [Нестеров, 1979; Нефтенос­
ность . . .  , 1980; Хабаров и др . ,  1981 ; Коллекторы . . .  , 1983 ] ,  дросселирова­
ние нефти может привести к повышению температуры пласта на 3-50С 
(без приведения оценок на это обращает внимание и В. и. Москвин 
[ 1983 ] ) .  Такая техногенная аномалия температуры, появившись против 
нефтеотдающего пласта; будет поддерживаться,  а возможно , и р"асти в те-
чение всего времени существования АВПД. \ 

Совместный анализ распределений геотеРl\lического градиента и коэф­
фициента теплопроводнооти по разрезу .  В горизонтально-слоистой сре­
де при отсутствии локальных неоднородностей в размещении источников 
тепла и распределении теплопроводности тепловой поток не должен изме­
няться по глубине, т. е .  должны сохраняться поинтервальные (например , 
в пределах свит) значения теплового потока [Карслоу, Егер, 1964 ] .  Из 
табл . 3 . 1 видно , что в основной части разреза ,  от чеганской свиты (!?2-З) 
дО баженовской (J 3) ' а таюне в доюрских породах тепловой поток остается 
сравнительно постоянным, отличаясь от среднего значения ,  равного 
62 мВт/м2 , не более чем на +7 % ,  что не превышает точности оценки этого 
параметра .  В этой связи представляется достоверным одинаковое значе­
ние теплопроводности меловых и палеогеновых отложений - порядка 
2,0 Вт/(м · К). В баженовской свите, как уже р анее отмечалось, понижение 
коэффициента теплопроводности практически компенсируется возраста­
нием геотермического градиента .  Понижение градиента и теплового по­
тока на 20-30 % в породах некрасовской свиты связано, видимо, не с ва­
риациями теплопроводности, а с упоми.навшимися ранее эффектами от пе­
ремещения подземных вод в зоне активного водообмена или с климатиче­
скими изменениями [Дучков, Соколова, 1974а ] .  Для оценки глубинного 
теплового потока по измерениям в пределах этой свиты необходимы спе­
циальные методические приеМБI. Сложнее ситу"ация у подошвы осадочного 
слоя, где в пределах георгиевской, васюганской и тюменской свит (J 1-3) 
наблюдается возрастание теплового потока, связанное с увеличением гео­
термического градиента, которое не скомпенсировано уменьшением тепло­
провqдности. Причины подобных вариаций геотермических параметро в 
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:в юрских отложениях пока не установлены. Можно предположить не­
сколько причин. Во-первых , средние теплопроводности свит могут на са­
мом деле не соотве·тствовать оценкам, полученным по измерениям отдель­
ных образцов, так как изучаемые коллекции часто (по вполне объективным 
причинам) не отражают в полной мере геологический разрез ·той или иной 
свиты. Во-вторых, возможны ошибки в оценке значений градиента по тер­
мокаротажу из":за маломощности свиты, сложности рельефа границ, что 
в совокупности с вариациями теплопроводности может привести к пере­
распределению поля температур. В-третьих, не исключено 'и наличие 
в этих свитах локальных источников тепла; связанных с процессами нефте­
образования и метаморфизации залежей углеводородов [Rурчиков, 1981 ; 
Москвин, 1983 ] . . 

Совпадение в целом значений теплового потока в толще .Р-К отложе­
ний и в ДО юрских породах (см. табл . 3 . 1 )  подчеркивает ' локальность воз­
растания его в низах юры. При оценке теплового потока по отдельным 
скважинам аномальный интервал обычно не рассматривался .  

Обратимся к анализу температур разреза .  Изучение распределения 
температуры в породах осадочного чехла и в фундаменте 3ападно-Сибир­
екой плиты имеет большое самостоятельное значение для воссоздания тер­
модинамических условий, а прогнозирование температуры и сопоставление 
расчетных ее значений с измеренныIии в глубоких Сl'важинах позволяют 
оценить достоверность /принятых геотермических параметров р азреза ,  
в частности теплопроводности, теплового потока. С этой целью наМII 
выполнены оценки значений температуры на разных глубинах в южных 
районах 3ападно-Сибирской плиты [Дучков и др . ,  1 984 ] .  Для оценок 
использовались формулщ 

T (z) = Т (О) + q (�ac + �) ; 
ос Ф hac = Н ф - ho; hф = z - Н ф, (3.6) 

где T(z) и Т(О) - значения 'Гемпературы на глубинах.z и ho (в нижней точ­
ке интервала термокаротажа), СС; q - тепловой поток, МВТ/14,2; Н Ф - глу­
бина залегания фундамента, м; Лае И Лф - соответственно средние значе­
ния коэффициента теПЛОПРОВОДНQСТИ пор'ОД осадочного :чехла и доюрского 
фундамента, Вт/(м · К) .  При расчетах обычно принималось Лас , 2 ,0  Вт/ 
/(м · К) и Лф = 2,4-2,5 Вт/(м · Щ. 

Рассмотрим некоторые результаты прогноза температуры в верхней 
части земной коры 3ападно-Сибирской плиты. 

На юге Омской области в пределах Оконешниковской геотермальной 
, аНQ.малиИ [Самсонов,  1979 ] оценка теплового потока по измерениям в сква­
жинах глубиной порядка 100 м составляет 70 мВт/м2, а средняя темпера­
тура на глубине 100 м равна 80С. Температуры на глубинах 1 и 2 км по 
формуле (3 .6) оцениваются в 42 и 780С соответственно . В скважине 2-Т, 
пробуренной в центре Оконешниковской аномалии, после 13 сут выстойки 
термокаротаж показал на глубине 1 км температуру 470С, а на глубине 
1 ,9 км - 740С, что в общем соответствует прогнознь'Iм оценкам. 

В ПГО «Новосибирскгеологию> по той же формуле .выполНено несколь­
ко десятков оценок температуры на кровле баженовской свиты. Сопостав­
ление расчетных данных с имеющимися измерениями на этих глубинах 
показало , что обе группы данных совпадают с точностью дО 30С (устное 
сообщение Ф .  Д. Степановой).  

На  рис . 3 . 7  приведено прогнозируемое распределение температуры 
на глубине 5 км в южных районах 3ападно-Сибирской плиты. Изотермы 
проведены через 200С. Температура на глубине 5 км изменяется от 75 дО 
1500С, на большей части территории она составляет 100-1200С. Непосред­
'ственных измерений температуры на уровне 5 км В пределах рассматривае­
мой т�рритории не проводилось, лишь в ОДНОЙ из скважин Малоичской пло­
щади на глубине 4,54 км зафиксирована температура 1440С. Это - макси­
мальная глубина измерения температуры, а ее величина неплохо со гласу.,. 
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ется с распределением, приведенным на рис . 3 .7 .  Результаты ' прогно­
зироваНИJl температур осадочного чехла и доюрского фундамента юж­
ных районов Западно-Сибирской плиты свидетельствуют в пользу ' при-
нятой нами модели изменения теплопроводности по разрезу. . 

Распределение теплового потока. Выше геотермические параметры 
рассмотрены в основном по результатам работ ИГиГ СО АН СССР в юж­
ных районах Зщrадно-Сибирской плиты. В настоящем разделе ВЬШОJ!:нен 
анализ распределения измеренного теплово:го потока по всей территории 
плиты с привлечением весьма разнородных по точности данных. Несмотря ' 
на большое количество публикаций, посвященных анализу поля теплового 

, потока Западно-Сибирской плиты, только в двух работах [Дучков , Соко­
лова, 1979; Дучков и др . ,  1982 ] сделана попытка использовать весь имею­
щийся к тому времени материал .  Остальные исследователи [Сергиенко 
и др . ,  1974; Сергиенко , 1977; Курчиков, Ставицкий, 1981 ; Сурков и др . ,  
1972; см. также § 2 настоящей главы ] базировались в основном н а  своих 
данных . 

Представительность оценок теплового потока �a территории Западно­
Сибирской плиты (порядка 370 определений по более чем 400 скважинам 
[Каталог . . .  , 1985 ] )  детально рассмотрена в начале данного параграфа. 
Точность определения q разными авторами в среднем составляет +10 % 
или +5-6 мВт/м2, что позволяет построить карту теплового потока с се­
чением изолиний через 15-20 мВт/м2 , изображенную на рис . 3 .8 (см. 
вкладку) .  Контуры изолиний q за пределами региона п'роведены согласно 
«Карте теплового потока» [1980 ] .  

Тепловой поток в пределах Западно-Сибирской плиты изменяется от 
20 до 90, составляя в среднем 53-56 мВт/м2• Уровень среднего в общем 

\ соответствует среднеконтинентальному значению q для герцинских струк-
тур [Смирнов, 1968; Смирнов, 1980 ] .  Несмотря на столь широкий ди.апа­
зон вариаций теплового потока ,  в цеЛО�I по площади плиты он изменяется 
довольно закономерно . Практически вся область распространею,IЯ мезо­
кайнозо�скиi отложений севернее 560 с: Ш . ,  кроме восточных районов, 
примыкающих к Сибирской платформе, характеризуется потоком, превы­
шающим 50 мВт/м2• Ряд районов выделяется аномально высоким q, превы­
шающим 70-80 мВт/м2• Такой тепловой поток - xapaKTeI?eH для Бере­
зовских дислокаций, Шаимского антиклинория, Красноярского выступа, 
Шеркалинского синклинория и северной части крупной меридиональной 
структуры фундамента '- Верхне-Демьяновского анrиклинория. В пре­
делах перечисленных районов фундамент, пр_едставленный главным об­
разом метаморфическими толщами , насыщенными интрузивными обра­
зованиями, в основном моноклинально погружается с запада на BOCJ'OK 
от 0 ,5-1 до 3-4 км. Район аномально высокого теплового потока наме­
чается в западной части п-ова Ямал при очень глубоком залегании склад­
чатого фундамента - более 6 Ю\f . Ряд сравнительно мелких по площади 
аномалий q (более 70 мВт/м2) выявлен в широтном течении Оби (отдельные 
части Нижне-Вартовского и Низино-Сенькинского ·антиклинория) и на 
юго-востоке плиты (Межовский срединный массив и Нюрольская впади­
на) . Указанные районы аномально высоких значений q во всех ' случаях 
являются частями более обширных 'зон повышенного теплового потока 
(более 60 мВт/м2) , наибольшая из которых занимает B�CЬ северо-запад пли­
ты, а остальные - изометричной конфигурации - располагаются вдоль 
Колтогоро-Уренгойского грабен-рифта . ' 

В юго-восточной част,и Западно-Сибирской плиты, на территории Пав­
�oдapCKOГO Прииртышья и Бийс�о-Барнаульской впадины, тепловой по­
ток выше среднего уровня [Голицын, Лятыф-Заде, 1975; Каталог . . .  , 1985 ] .  
Здесь н а  ряде участков обнаружены лакальные интенсивные аномалии q ,  
достигающие 90 мВт/м2 • Часть аномалиw приурочена к южной части Ир­
тышского краевого пр'огиба, развившегося на границе каледонид и р анних 
г'ерцинид Центрально-Казахстанской и Салымской систем. Глубина зале­
гания доюрского фундамента в пределах прогиба не превышает 1-2 км 
при характерном его моноклинальном залегании. М. В. Голицын 
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Т а б л и ц а 3.4 
Сопоставление значений q с глубиной залегания Фундаlllента 

'" - о  , �  
Макси- Глубина ,, =- �  � Бi 

мальная фундамен- � � =- "' � '"  q. � � �  q, � � :;:  глубина мВт/м' та, 1\1 Участок мВт/м' � � � � измерения [Адамен- " "" :<: � � :;:  :>O � "< �  Т .  м ко, 1974] � � �h lS�;E 
'у сть-Ча рышский 160 96 210 Шелаболиха 1 10 50 440 
Алейский 120 '81 270 Мамонтово 260 67 580 
Троицкий 100 57 350 Хабары 240 44 590 
Гоньба 210 50 380 

и Н .  А.  Лятыф-Заде ['1975 ] связывают аномалии q в Павлодарском Приир­
тышье с 'выносом тепла по глубинному разлому. В пределах Бийско-Бар­
наульской впадины аномальные участки теплового потока расположены 
в районе с неглубоким залеганием складчатого фундамента - до 0 ,5-
1 ,0 км [Дучко'в И др . ,  1978 ] .  Влияние рельефа даже при существующих 
контрастах в теплопроводности (осадки - 1 ,8-2,0, породы фундамента -
2,3-2,5  Вт/(м · К)) может привести к наблюдаемым здесь изменениям q.  
Это подтверждает, на наш взгляд, сопоставление оценок q с глубиной за­
легания фундамента (табл . 3.4) .  Возможно , тот же фактор влияет на р ас­
пределение q и в других районах с неглубоким сложнодифференцирован­
ным рельефом фундамента (Павлодарское Прииртышье, северо-западная 
часть плиты) . 

Большая часть юга Западно-Сибирской плиты (см. рис , 3 .8) харак­
теризуется низким тепловым потоком (менее 50 мВт/м2) .  Полоса низкого q 
протягивается в широтном направлении от Салаира до Южного Урал а, 
постепенно расширяясь с востока на запад. В пределах этой полосы вбли­
зи оз. Чаны по неглубоким скважинам (100-200 м) 'зафиксированы весь­
ма низкие значения q (20-30 мВт/м2 ). По скважинам большей глубины, 
которых здесь немного, q несколько выше , но не более 35-45 мВт/м2• 
На востоке рассматриваемая аномалия q смыкается с районом низкого q 
в пределах Салаира и Горловского прогиба в северо-западной части Ал­
тае-Саянской складчатой области, а на западе переходит в южно-ураль­
скую аномалию, в пределах которой q даже по 'глубоким скважинам 
не превышает 30 мВт/м2 [салы!ков,' 1984 ] .  Лишь на нескольких огр ани­
ченных участках в полосе� низкого теплового потока q превышает 
50 мВт/м2• Заметим, что распределение теплового потока на юге qападно­
Сибирской плиты не соответствует общему структур но-тектоническому 
плану ее промежуточного комплекса и фундамента .  Если структурно-тек­
тонические элеыенты первого порядка фундаыента (Кыщтовский, Тарско­
Муромцевский мегавалы, Нюрольская и Бо;голюбовская впадины и раз­
деляющие их гряды и массивы) ориентированы в основном в субмеридио­
нальном ' и северо-западном направлениях, то изолинии теплового пото­
ка - в широтноы, причем без заметных изменений поля они пересекают 
разновозрастные (герцинские и каледонские) структуры фундамента, 
перекрытые разным по мощности, от О до 4 км, слоем отложений осадочно­
го чехла.  Особенно это заметно при прослеживании северной изолинии 
50 мВт/м2, которая почти по широте пересекает значительное количество 
антиклинориев и синклинориев Центрально-Западно-Сибирской , Салым­
ской, Центрально-Казахстанской и Урацьской складчатых систем фун­
дамента.  Следует отметить также, что разные части структур порой ха­
р актеризуются разными значе�иями q .  Так , северная наиболее вытянутая 
часть TapCKO-МУРQмцевского . мегапрогиба характеризуется q более 
50 мВт/м2, а южная - менее 40 мВт/М'2. 

Можно назвать несколько вероятных причин снижения уровня q 
в южных р айонах Западно-Сибирской плиты. Возможно , что таким обра­
зом выделяется блок земной коры; испытавший длительное ох-лаждение 
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и tIe подвергавщийся существенной тектономагматической активизации 
в герцинское и более позднее время . В какой-то сте"пени это подтверждает­
ся тем фактом, что триасовые рифтогенные структуры, широко развитые 
в фундаменте Западно-Сибирской плиты, практически выклиниваются 
севернее полосы низкого q (см. рис. 3 .8) .  Для подобных древних блоков 
земной коры характерно пониженное значение мантийной составляющей, 
а соответственно и поверхностного теплового потока .  Воздействие этой 
причины может быть усугублено определенными изменениями веществен­
ного состава образований земной коры на юге Западно-Сибирской плиты, 
например обеднением " этого блока радиоактивными элементами и соот­
ветствующим снижением генерации р'адиогенного тепла в породах коры. 
Это должно привести к существенному снижению q.  Перечисленные фак­
торы уже обсуждались при выяснении природы зон низкого q (Chapman, 
Pollack, 1974; Сальников, 1984; Дучков и др . ,  1978 ] .  

Региональное снижение уровня q может быть связано и с длительным 
прогибанием этой территории и соответствующим усилением циркуляции 
подземных вод в слое активного водообмена (разгрузка подземных вод 
в центре прогибания) [Запивалов, Полканова, 1979 ] .  Н аличие такого про­
цесса в рассматриваемом регионе , в определенной мере подтверждается 
широким распространением озер в междуречье Оби и Иртыша (озера Ч а­
ны, "Убинское и др . ) ,  расширяющимся засол'онением грунтовых вод. В ре­
альных услови�х могут иметь место различные комбинации перечисленных 
факторов. 

Распределение q на западной и ВОСТОЧfIОЙ границах Западно-Си­
бирской плиты рассмотрено детально в главе 2 . " 

Такова в'целом картина распределения измеренного теплового потока 
в Западно-Сибирской плите . Некоторые причины возможных вариаций 
q уже отмечались: влияние тектонической зональности фундамента плиты 
[Фотиади и др . ,  1969 ; Сурков и др . ,  1972; Сергиенко и др . ,  1974; Сергиен­
ко,  1977; Курчиков,  1981 ] ,  выноса тепла в зонах разломов и особенно в 

I триасовых грабен-рифтах [Фотиади и др . ,  1969; Курчиков,  1981 ; Сурков , 
Жеро,  1981 ; Голицын , Лятыф-Заде, 1975; Сурков и др . ,  1 972; Сурков и 
др . ,  1982 ] ,  неоднородностей вещественного состава фундамента и соответ­
ственно интенсивности радиогенного тепловыделения [Краснов, Хутор­
ской, 1978 ;  Дучков, Соколова ,  1979; Сурков и др . ,  1 972; Коллекторы . . .  , 
1983; Курчиков, 1981 ] ;  влияние энергетических процессов, связанных 
с формированием и деструкцией за.([ежеЙ углеводородов [Сергиенко, 1977; 
Курчиков, 1981 ; Москвин, 1983; Дучков и др . ,  1984 ] ;  влияние поверх­
ностных факторов , в частности изменений климата в голоцене; резкие 
изменения рельефа фундамента; воздействие тектонических Д1зижений 
[Шарбатян, 1974; Сергиенко, 1977; Курчиков , Ставицкий, 1979; Дучков ,  
и др . ,  1982 ] .  ' 

Рассмотрим подробнее влияние некоторых из перечисленных фак­
торов .  

Соnоставле1iuе теплового потока с возрастом структур фун,да:мен,та . 
Согласно существующим представлениям, складчатый фундамент Запад­
но-Сибирской плиты сформирован в основном в эпоху герцинской склад­
чатости (включая и области, /переработанные в это время, например "Уват­
Хантымансийский и другие срединные массивы) . Только "С юга и востока 
в пределы 'плиты заходят области более древнего заложения - каледони­
ды, салаириды и байкалиды. На рис. 3 .8 указаны границы разновозраст­
ных складчатых систем фундамента по работе [Сурков, Жеро , 1981 ] ,  гисто­
граммы значений q в пределах этих систем приведены на рис .  3 .9 ,  а сред­
ние п араметры ра�ределений q в каждой из систем - в табл. 3 . 5 .  , 

Из при:веденных данных следует, что районирование Западно-Сибир­
ской плиты по возрасту складчатого фундамента с использованием комп­
лекса геолого-геофизических методов отражается и в пол'е теплового пото­
ка .  Нетрудно видеть, что герцинские складчатые системы по сравнению 
с областями распространения в фундаменте более 'древних складчатых 
систем характеризуются в целом повышенным q. Только в их пределах об-
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Т а б л и ц а 3. 5 

Тепловой поток разновозрастных складчатых систе�1 фу,ндаll1ента 3ападно-Сибирской 
плиты (севернее 560 с .  ш.) 

,с, Тепловой поток. мВ т/м' 
р, . Средне-Возраст складчато- р 

:О .  '" .. Среднее О ,:: "' ''  р, континен-СК;Jа(lчатая система ста o �  <; "  � =  ", .  значение "' р,  � '"  0( "  тальное � �  о! '"  � �  = 0  для СССР значение � :a o::: "' ''' [смирнов. P" �  p, ,,, � р, =  .. о [Смирнов. 1=: ,, 5:  U ",  U :>:: 1980] 1968] 

Уральсная Позднегерцин - 45 40-81 62 4 
ская 

Центрально-3а-
падно-Сибирсная , 

Та же 133 50-78 60 8 

Уват-Хантыман- Байнальсная, 10 55-82 68 8 
сийский средин- позднегерцинская 
ный массив 

Салымсная Раннегерцип- 24 40-77 55 7 
ская 

Все геРЦlIнские систю1Ы 212 40-82 60 8 59 55 
Центрально-Ка- Каледонская, 19  57-69 49 5 52 48 

захстансная и Са- салаирскаlJ , , 
лаирсно-Нузнец-
но-Алатауская 

\ 5 
" 

Енисейская Байкальская 23 43-65 53 52 46 
(внлючая Нядох-
ский И Верхненет-
ский срединный 
массивы)-

То же, южнее » 5 43-48 46 
640 с. ш .  

То же, севернее » 18 45-65 54 
640 с. ш . 

наружены участки аНQ'маЛЬЦQ ВЫСQКQГQ теПЛQВQГQ ПQТQка . (БQлее 
70 мВт/м2) . ТQЧНQСТЬ измерения q не ПОЗВQляет выпQлнить БQлее ТQНКУЮ 
дифференциацию складчатых систем, хQтя в общих .чертах Qна намечает­
ся .  Например, наиБQлее ВЫСQКQе среднее значение q (68 мВт/м2) СВQЙСТ­
веННQ структурам "Ybat-ХантымаНСИЙСКQГQ среДИННQГQ массива, а Салым­
ская система выделяется ПQниженным q (в среднем 55 мВт/м2 ) .  БQлее низ­
ким q ДQстаТQЧНQ увереН.НQ выделяются калеДQНИДЫ, салаириды и байка-, 
лиды, хQтя между СQБQЙ по. теПЛQВQМу ПQТQКУ эти складчатые системы не 
разделяются . В пределах СалаИРСКQ-КузнеЦКQ-АлатаУСКQЙ системы имеет­
ся практически ТQЛЬДQ QДНQ аНQмаЛЬНQ ВЫСQКQе Qпределение q по. скважи­
не С-1 ТегульдеТСКQЙ ПЛQщади (69 мВт/м2) . В этQм раЙQне неQБХQДИМО 
ПРQвести ДQПQлнительные геQтермические раБQТЫ. Северная часть бай­

4 0  

20 

40 

20 

40 

.. ., . . .  2 

80 40 80 
90, ,.,В т /м2 

каЛЬСДQЙ складчаТQЙ системы представ­
ляется БQлее ПРQгреТQЙ, здесь ПQлуче­
но. неСКQЛЬДQ значений q, превышаю­
щих 55-60 мВт/м2, что. МQжет быть 

_ связано. с НРQгреванием ЛИТQсферных 

Рис. 3 .9. Гистограмма иамеренных зна­
чений теплового потока 3ападно-Сибир-

ской плиты. 
1 - все известные значения q (n = 372.  qcp= 
= 53 ыВт/м') по работе [Каталог . . . . 1 985] ;  2-6 - то же для территории в рамках рис. 3:8. не 
учтены данные. полученные по мелким скважи­
нам « 200 М): 2 - все значения (n = 254. qcP = 
= 59). 3 - только в пределах салаирской и ка­
ледонской складчатых систем (n = 1 9 .  qcP = 
= 49). 4 - в пределах байкалид (n = 23 .  qcp = 
= 53). 5 - в пределах поздних герцинид (n = 
= 1 88. qcP = 61 ) .  6 - в пределах ранних гер-

цинид (11 = 24. qcP = 57 ыВт/ы'). 
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блоков на этой территории при развитии в раннем мезозое Худосейс­
кого грабен-рифта. 

в целом ' средние значения теплового потока для основных разно­
возрастных групп складчатых систем в фундаменте Западно-Сибирской 
плиты хорошо соответствуют аналогичным средним для байкальских,. 
каледонских, герцинских структур ,территории ссср и сопредельных 
стран [Смирнов, 1980 ] ,  хотя некоторые районы плиты (тепловой поток 
более 60 мВт/м2) представляются аномально разогретыми. 1 

Темовой nото-,;, н,ад ,м,езозойс-,;,u,м,u '8рабен,-рuфта,м,u. Раннемезозой­
ское рифтообраЗ0вание является характерной особенностью строения 
Западно-Сибирской плиты, в основном ее центральной части, фундамент 
которой сложен главным обраЗ0М позднегерцинскими структурами [Сур­
ков, Жеро, 1981 ; Сурков и др . ,  1982 ] .  в виде узких желобов, преиму­
щественно субширотного направления,  рифтовые З0НЫ прослеживаются 
по всему разрезу плитьi, вплоть до современных отложени'й .  Возможно, 
что рифтовые дислокации в фундаменте плиты развиты ' в более широких 
масштабах. Рифтовая си'стема обраЗ0валась в триасовое время в резуль­
тате раскола литосферной плиты на мелкие блоки, их раздвига и формиро­
вания под корой обширного астеносферного выступа, следы которого 
просматриваю.тся в своеобразной картине распределения скоростей сейсми­
ческих волн в современной литосфере Западно-Сибирской плиты [Егор­
кин и др . ,  1984; Карус и др . ,  1984а ] .  Этот астеносферный выступ должен 
был привнести в литосферу реfиона огромное ' количество тепловой энер­
.гии, основная часть которой выносилась к поверхности, видимо, нонвен­
тивным путем, с излившимися базальтами, а в дальнейшем, при застыва­
нии базальтовых интрузий, преобладал кондуктивный теплоперенос . 
Энергетическая напряженность рифтовых З0Н в определенной степени мо­
жет быть охарактеРИЗ0вана на основе геотермичесних данных современ­
ных областей рифтообраЗ0вания� например Б айнальской [Дучков и др . ,  
,1 982 ; Зорин и др . ,  1 984 ] .  О высокой степени прогретости земной коры пли­
ты в эпоху рифтообраЗ0вания свидетельствуют вскрытые бурением мощ­
ные толщи эффузивов в триасовых отложениях [Сурков, Жеро, - 1981 ] "  
а также вулканические очаги [Журавлев, 1 984 ] .  С этим внутрикоровым­
теплом связывают процессы нефтеобраЗ0вания ,  а впоследствии и З0Н неф­
тегаЗ0накопления [Сурков, Жеро, 1981 ; Суркоn и др . ,  1982 ; Соколов, 
1 984 ] .  в настоящее время непосредственно ,над рифтовыми З0нами каких­
либо линейных аномалий геотермического градиента или теrглового пото­
ка при существующей точности геотермических измерений выделить не 
удается. Среднее значение q И3 30 определений в рифтовых З0нах состав­
ляет 56 мВт/м2, что даже ниже, чем среднее значение q для герцинид пли­
TfI (см . . табл. ·3 .5) .  К подобному же выводу приходят авторы, рассматри­
вающие распределение исправленного за климат теплового по.тока П\ур­
чиков, Ставицкий, 1981 ] .  

В то же время некоторые исследователи неоднократно высказывали 
мнение, что q и температура над по гребенными. рифтами в осадочном чехле 
заметно выше, ч�м в соседних районах [Сурков и др . ,  1972 ; Сурков, Же­
ро,  1981 ; Сурков и др . ,  1982 ] .  Такие выводы делаются главным обраЗ0М 
на основании измерений температуры в низах осадочного чехла при испы­
таниях продуктивных ГОРИЗ0НТОВ. Хотя аномалии температуры, 'обнару­
живаемые при этом, достигают 5-100С, достоверность таких результатов 
из-за их низкой тЬчности И возможности влияния дроссельного эффекта 
при вскрытии высоконапорных пластов невысока. \ 

В этой СВЯ3И полезно рассмотреть причины возможного появления 
геотермических ацомалий над раннемеЗ0З0ЙСКИМИ грабен-рифтами в нас­
тоящее время. 

Можно утверждать, что интрузии мантийного вещества в земной коре 
региона и тем более эффУ3ИJ!Ные покровы за время, прошедшее после 

, прекращения рифтогенеза (три,ас) ,  остыли на довольно большой глубине 
' и связанные с ними тепловые аномалии не сохранились. Расч'еты тепло­
вых полей коровых интрузий Байкальской рифтовой З0НЫ показали, что 
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они начинают остывать уже через 3-5 млн. лет [Лысак и др . ,  1 977;  Соко­
лова, 1979 ; Зорин и др . ,  1984 ] .  Показано и то, что над траппами Сибир­
ской платформы тепловые аномалии отсутствуют. Лишь в глубоких час­
тях литосферы (корни рифтовых зон) аномалия температуры может сохра­
ниться до настоящего времени. Об этом свидетельствуют, например , более 
низкие скорости сейсмических волн в литосфере центр&льных районов 
плиты" обнаруженные некоторыми исследователями [Егоркин и др . ,  
1984; Карус и др. ,  1984а ] .  Передача тепла и з  этих глубоких горизонтов к 
подошве осадочного чехла возможна посредством конвекции разогретых 
флюидов по зонам разломов. Такие аномалии могут иметь разную форму 
и пространственно не соответствовать рифтовой системе - из-за сложной 
топографии разломов, разной их проницаемости, своеобразия конвекции 
в теле разлома [Сардаров, Савина, 1 984 ] .  Подобные аномалии теплового 
потока, на наш взгляд, наблюдаются вдоль Rолтогоро-"Уренгойского гра­
беН-РИф'Fа (см. рис. 3 .8). Они соответствуют возрастанию температуры на 
кровле фундамента примерно на 20-300С. 

Высказываются также предположения, что тепловые аномалии вблизи 
древних рифтов могут быть связаны с ВОЗМОЖFЩМ контрастом теплопро­
водности пород рифтов И вмещающих блоков земной коры [Сурков, Жеро,. 
1981 ; Сурков и др . ,  1982 ] .  Измерения теплопроводности эффузивных по­
род грабен-рифтов, вскрытых буре'нием, показали практичеСI<ое совпаде­
ние ее с теплопроводностью широкого класса метаморфических и извер:­
женных пород фундамента вне рифтовь!х зон (2,4-2,5 Вт/(м · К) ) .  Су­
щественные изменения теплопроводности следует О/fидать лишь в низах 
земной коры, областях возможного внедрения мантийного материала. 
Мощность коромантиЙного . слоя составляет в пределах плиты от 4 до 
16 км [Карус и др . ,  1 984б ] .  При максимальной мощности в 20 км И избы­
точной' теплопроводности порядка 0,7 Вт/(м · К) увеличение температуры,) 
вызванное присутствием коромантийного слоя,  составит у подошвы оса­
дочного чехла (глуб'ина 3 км) не более 70С, примерно такого же порядка 
вариации температуры наблюдаются при испытаниях скважин [Сурков,. 
Жеро,  1981 ; Сурков и др . ,  1982 ] .  Принятая в настоящей работе методика 
определения q не позволяет выявить температурные аномалии такого по­
рядка, что подтверждается геотеrмическими данными (см. рис .  3 .8) .  Та­
ким образом, на наш взгляд, толыш аномалии теПЛОВОГQ потока ,  вызван­
ные конвективным теплопереносом, могут проявитьсн в поверхностно:и 
тепловом потоке вблизи древних рифтов Западно-Сибирской Ьлиты.  

, Оценивая в, целом энергетические �озможности раннемезозойского 
рифтогенеза, следует согласиться с представлениями В .  С. Суркова ,  
О .  Г .  Жеро [1981 ] ,  В .  С .  Суркова и д р .  [ 1982 ] 09  огромном влиянии его 
на формирование и развитие температурного режима осадочного чехла и 
литосферы плиты в целом. Осадочный чехол в центральных' областях 
региона развивался на интенсивно прогретой консолидированной коре, 
в более напряженном тепловом режиме, чем это представлялось ранее 
[Сергиенко,  1977 ] .  Вполне .вероятно , что в конце мела - палеогена теп­
ловой поток над рифтовыми зонами составлял 90-100 мВт/м2 [Зорин и 
др. ,  1984 ] .  В , настоящее время, видимо , происходит интенсивное остывание 
плиты, а наблюдаемые вариации теплового потока или отражают перво­
начальную пестроту его распределения ,  характерную для рифтовых зон, 
или обусловлены конвективным выносом остаточного тепла из нижних 
горизонтов земной коры. ЭТО представление, безусловно, требует опреде­
ленного количественного' обоснования. 

Соnостаменuе теn.лового потока с мубuнной структурой зе,м,ной ко­
ры и вещественны,м, составо:лt Фунда,м,ента . В последнее десятилетие в свя­
зи с развитием региональных сейсмических р абот ГСЗ - МОВЗ сущест­
ilенно улучшилась изученность строения фундамента и раздела М на тер­
ритории плиты [Карус и др . ,  1984а, б ;  Сурков и др . ,  1 984 ] .  Как уже отме­
чалось, основной особенностью ее глубинного строения является рег,ио­
нальное уменьшение мощности земной коры (и соответственно погружение 
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Р ис.  3.10. Сопоставление значений теп- • 

л ового' потока и мощности земной ко­
ры (Н н) Западно-Сибирской плиты. 
Сведения о мощности земной коры 
взяты из работы В. С .  Суркова и др. 
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фундамента) в центральной области . 40 
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ские образования, характеризуется 
по сравнению с окраинными ,!астя­
ми плиты повышенным тепловым по­
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лении этих параметров какой-либо заметной корреляционной связи меж­
ду значениями теплового потока и мощностью земной коры не обнару-
жено (рис. 3 . 10 ) .  , 

Существенными для теплового поля плиты являются вариации интен­
сивности генерации радио генного тепла (А ) и особенно увеличение радио­
,генного тепловыделения в гранитоидных породах, широко р аспростра­
ненных в фундаменте плиты. Этот вопрос рассматривался многими иссле­
дователями, наиболее детально - Д .  П. Куликовым [ 1984 ] .  Показана 
реальная возможность появления заметных аномалий q над пермскимI!' 
гранитными массивами типа распространенных в То�ь-Колыванской зоне. 
В то же время средний тецловой поток по скважинам, вскрывшим грани­
тоидные массивы в южной части Западно-Сибирской плиты, составляет 
53 + 2 мВт/м2 , что находится на уровне среднего значения q для плиты 
в целом. 

Тепловой поток и нефтегазоносность Западно-Сибирской плиты. 
В настоящее время общепризнано влияние теплового поля на процессы 
генерации, аккумуляции, миграции нефти и' газа, а также на распределе­
ние углеводородов по их фазовому составу. Статистические данные пока­
зывают, что удельная плотность потенциальных ресурсов углеводородов 
находится в прямой зависимости от напряженности геотермического режи­
ма [Осадчий и др . ,  1976; Родникова и др . ,  1982 ] .  По-видимому, это особо 
справедливо для провинций, где процессы образования углеводородов и 
формирования их скоплений закончились в кайнозое или даже протекаю� 
в настоящее время, что характерно для Западно�Сибирской плиты. Со­
гласно, например, В .  А .  Соколову [ 1984 ] ,  для появления заметной нефте­
газоносности в осадочном бассейне, помимо наличия мощных осадочных 
толщ с высокой скоростью осадконакоп.lения,  обогащения их органи­
ческим веществом, необходимы таюне достаточно высокие тепловые пото­
ки, обеспечивающие активную генерацию углеводородов (геотермический 
градиент должен быть не менее 33-50 !lfК/м) . Такие условия выполняют­
ся в пределах большей части территории плиты, где тепловой поток пре­
вышает 60 мВт/м2• Здесь и особенно на тех площадях, где q возрастает 
до 70-80 мВт!м2, в осадочном чехле создаются условия, благоприятные 
для современного нефтеобразо�ания. 

Палеотемпературные условия в осадочном чехле могут быть воссозда­
ны по современным температурам только при наличии определенных 
представлений об истории геологического р азвития региона. 

Мо}!{но рассматривать раЗВИТ,ие теплового поля плиты с позиций риф­
тогенеза в этом процессе, а можно ' предполагать отсутствие такого 
влияния. 

Если предположить, что мезозойский рифтогенез не привел к сущест­
венному разогреванию земной коры плиты, температурный режим в осад­
ках будет обусловлен только возрастом складчатого основания :  чем моло­
же возраст структуры фундамента, тем боле,е высокие температуры сле­
дует ожидать в породах осадочного чехла, но не выше присущих геРЦИНИl 
дам. Именно эта 'точка зрения изложена,,; например "  в работе С .  И .  Сер-
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Рис. 3.11 . Сопоставление распределения теплового потока с данными о нефтегазонос­

ности Западно-Сибирской плиты [Карта нефтегззоносности СССР, 1976 ] .  
1 ;- изолинии теплового потока (а -, основные, б - промежуточные), мВт/м'; 2 ,  3 - нефтяные (2) 
и газовые и газоконденсатные (3) месторожцеНИ>I; 4 - граница перспективных в нефтегазоносном 

отношении земель. 

гиенко [ 1977 ] ,  где показано, что уже примерно через 1 млн. лет после \ 

отложения осадков в них устанавливается квазистационарный тепловой 
режим, дальнейшее развитие которого будет определяться очень медлен­
ным остыванием складчатых струдтур фундамента, а к поверхности посту­
пает тепловой поток, уже не нарушенный осадконакоплением. Такой под­
ход означает, что палеотемпературы в разрезе ос дочного чехла плиты ни­
когда не превышали совреиенных� а . наблюдаемые аномально высокие 
значения теплового потокаf, намного превышающие средний уровень, ха­
р актерный для герцидид, следует объ,яснять тепломассопереносом по раз­
л омам, интенсивной теплогенерацией в гранитоидах и другими второ­
с тепенными причинами. 
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Т а б л и ц а  6·.3 

Средние значения теплового потока для разных по продуктивности 
нефтегазоносных районов 3ападно-"Сибирской плиты 

Тепловой поток , мВт/м' 

Структуры, месторождения 
Число из-

мерений мини- I макси- I мальный мальный среднее 

Нефтяные 35 52 82 64 
Газовые 13  51 80 64 
Газоконденсатные 24 42 77 58 
Все месторождения (нефтяные, 

газовые, газоконденсатные, 
газонефтяные) 103 42 82 61 

Нефтепроявления 1 7  46 66 55 
�Пустые» структуры (отрица-

тельный резу�тат при ис-
пытаниях) 74 42 75 54" 

ПредполоJi,ение о существенной роли рифтогенеза приводит к иному 
пути развития теплового поля пли�ы. В этом случае осадочные породы 
отлагались на уже !i1рогретыi! складчатый фундамент, соответственно про­
гревание самих осадков происходило интенсивнее. По аналогии с совре­
меНIIЫМИ РИфТОВЫМ,и системами (уМ. главу 6) поверхностный тепловой по- , 
ток плиты в областях палеорифтов (возможно, в начале кайнозоя) мог 
достигать 90-100 мВт/м2 • По окончании стадии активного развития риф­
та аномалия теплового потока над ним постепенно уменьшалась. Распад 
аномалии ·мог происходить неравнрмерно и находиться в зависимости от 
первоначального распределения источников тепла и конвективного тепло­
переноса в осадочном чехле и фундаменте . · Современное распределение 
температуры и теплового потока в плите отражает определенный этап в 
развитии ее .теплового поля на стадии остывания .  Это предст�вление пред­
полагает, что палеотемпературы пород осадочного чехла плиты могли 
быть выше современных, а УС,JIовия для нефтеобразования - более б.т.tа­
гоприятными (КЗ - N, по А. Э. Конторовичу И др . [ 1975 ] ) .  

Дальнейшее детальное изучение термики плиты, увязка представле­
ний о современном ·распределении температуры и теплового потока с. п а- -
леотемпературами, установленными по геохимичеСI:\ИМ данным, восста­
новление термической истории бассейна на количественном уровне, не­
СО1'!шенно, будут полезны для уточнения перспектив нефтегазоносности 
этой нефтедобывающей провинции. Подобные исследования еще впереди.  
Пока же интерlЭСНО сопоставить им ющийся геотермическик материал с 
расположением выявленных месторождений углеводородов.  

Перспективные в нефтегазоносном отношении зеМJ1И 3ападно-Сибир­
ской плиты ограничиваются изолинией теплового , потока 50 мВт/м2 
(рис. 3 .11) . Известные нефтегазоносные раЙОНЬ1 по-разному проявляются 
в поле теплового потока .  Аномально высоким q оконтуривается Березов­
ский район, где с 1953 г .  было открыто большое количество газовых и 
газоконденсатных месторождений, п�иуроченных к чехлу и породам коры 
выветривания фундамента .  Такими же аномалиями выделяются Шалым­
ский и Салымский районы (преимущественно нефтяные месторождения ) .  
Высокий q характерен для ряда, газоконденсатных месторо!'Кдений Нур­
минского района на п-ове Ямал, для нефтяных месторождений Нижне, 
вартовского и Александровского районов, а также газовых месторожде­
ний Пурпейского района.  В то же время нефтяные месторождения Сургут­
ского района, газовые Уренгоя и ряд месторождений в иных местах пли­
ты не выражаются в поле теплового потока аномалиями. Таким образом, 
напрашивается вывод, что региональные геотермические данные в поиско­
вом отношении не информативны. " 

. Для более детального рассмотрения этого вопроса выполнен анализ 
р аспределения теплового потока по типам месторождений. взятых и з  
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Рис. ' 3.12. Гистограммы значений теплового пртона длл разных типов залежей угле-

водородов 3ападно-Сибирсной плиты. ' . 
1, 2 - зна .. ения в пределах нефтяных месторождений:  1 - измеренные (n = 35), 2 - исправленные 
аа влияние н.'1иматичеснюr · вариациЙ [l<урчинов, Ставицний, 1 9 7 9 ]  (n = 3 1 ) :  3-6 - измеренные 
значения в пределах :  3 - газовых месторождений (n � 1 3) ,  4, - газононденсатных (n = 24),  
S - всех месторождений разных типов (n = 1 03), 6 - неПРОДУКТИВIIЫХ (без нефтепроявлений) 

структур (n = 79) .  

работы И. И. HeGTepOBa, Н. Х. Кулахматова и др . [ 1981 J .  Результаты 
анализа приведены в Табл. 3 .6  и на рис. 3 . 12 .  

Нетрудно видеть, что различие между средними значениями измерен­
ног@ теплового потока для разных типов месторождений и <шустыХ» 
структур В целом невыразительно, в ющсимуме оно составляет 20 % при 
одинако,ВОМ разбросе единичных определений. Это, по-видимому, связано 
с тем обстоятельством, что при региональных работах используется мето­
дика определения теплового потока по всей доступной длине термограммы. 
Такое осреднение на больших интервалах при водит к потере аномалий 
температуры, которые могут формироваться над залежью углеводородов 
Вс..ледствие конвекции в ней или физико-химических процессов при дeCT� 
рукции нефти [Курчиков, 1981 ; Сардаров, Бойков, 1975; и др . ] . 

Влияние RЛИМ{l.тичеСRИХ вариаций 
на распределение теплового �OTOKa 

Выполненные в разное время оценки показали , что четвертичное 
похолодание, характерное для всей ЕвРазии, может существенно по­
влиять на температурный режим приповерхностного слоя (2-3 км) гор­
ных пород [Сергиенко , 1977 ; Шарбатян, 1974; и др . J. В последние годы 
большое внимание этому вопросу уделено в работах А. Р. Курчикова , 
Б .  П .  Ставицкого [ 1979, 1981 J и подробно ими изложено в § 2. Здесь же 
нам хотелось бы обратить внимание на некоторые противоречия в оценках 
климатической поправки для территории Западно-Сибирской плиты. 
Об этом, в частности , свидетельствуют несоответствия между характером 
изменения .в меридиональном направлении теплового потока и климати­
ческой поправки к нему, на что уже обращалось внимание в главе 2 
(см. ри·с .  2 .4). Обсуждались таЮl\е результаты оценки распределения тем­
пературы в осадо.чном чехле южных районов ,плиты. Отмечена хорошая 
сходимость прогнозных значений температуры (по измеренным тепловым 
потокам) с реRЛЬНО измеренными , что ставит под сомнение необходимость 
учета климатического эффекта по крайней мере на юге плиты, тем более 
что здесь не ,наблюдается заметных различий (.> 10% ) между измерен­
ными и исправленными ЗН1j.чениями q� определенными по ' глубоким сква­
жинам разными авторами [Каталог . . . , 1985 1 .  

В северных районах ' для 14 площадей определения q выполнены 
В .  Т. Балобаевым с сотрудниками (приводится только измеренный q} 
и А. Р. Курчиковым И Б .  П .  Ставицким (hриводятся измеренные и испран­
ленные за климат значени я q) .  Между измеренными значениями q разных 
авторов наблюдаются существенные расхождения,  в с.реднем на 17 % :  
В то же время исправленные за климатическое влияние значения теплово­
го ПОТОI\а хорошо совпадают .(до нескол�ких процентов) с неисправленны­
ми данными В .  Т .  Балобаева [Каталог . . .  , 1985 J .  

Все перечисленное заставляет нас весьма осторожно относиться к 
учету климатического влияния. Необходимо с.оздать альтернативные мо­
цели оценки климатической поправки длн различных регионов Сибири . 
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§ 2. ТЕПЛОВОЙ ПОТОК 3АПАДНО-СИБИРСКОЙ ПЛИТЫ 
С УЧ.ЕТОМ ВАРИАЦИЙ КЛИМАТА В ГОЛОЦЕНЕ 

Геотемпературное поле 3ападно-Сибирского бассеiЙна неОбходимо 
отнести к категории сложнопостроенных. Об этом, R частности, можно су­
дитъ ПО тому .обстоятельству, что в трудах Г. д. Гинсбурга, Л . '  Н .  Зорь- ' 
киiIа ,  А. Э .  Rонторовича , В .  М .  Rошляка , Н .  М .  Rруг.ликова ,  Б .  Ф .  Мав­
рицкого, ·С. И .  Сергкенко , Э .  Э .  Фотиади и других ИССJlедЬвателей УС.ловия 
формирования l'еотермического режима бассейна объяснялись с сущест­
венно различных позиций: Нет единства мнений и о характере теплового 
поля региона. В различных ' работах [Дучков , Соколова , 1979; Нестеров 
и др. , 1981 ; Сергиенко, 1977 ] карты теплового потока 3ападно-Сибирской 
п'литы характеризуются значительными несовпадениями между собой как 
в веJIичинах этого параметра на отдельных участках, так и в общей на­
правленности их. вариаций по площади. 

Мощно указать несколько причин создавшегося положения.  Во-пер­
ВЫХ , число определений теплового потока ДJIЯ столь. обширной террито­
рии было неДОС"I:,аточно , а пункты опредеJIений весьма неравномерно рас­
полагались по площади региона.  Отсутствие при этом четких предстаВJIе­
ний о тентоничесном строении 3ападно-Сибирсной шrНты затруднiшо воз­
можность надежньiх энстраполяций вел·ичин параметра в с,лабоизученные 
районы . Во-вторых, большинство исследователей совершенно не прини­
мал'и во внимание искажение CTPY�TypЫ COBpeMeHHOГO геотемпературного 
Щ)JIЯ 3ападно-Сибирского бассейна вследствие влияния резних вариаций 
нлимата в позднечетвертичное время. Поэтому выборни геотермических 
параметров, используемые различныМи авторами для фОРМУJIИРОВКИ тех 
или иных выводов , .были неоднородными , одни их части оказываJIИСЬ не­
сопоставимыми с другими . Именно этим обстоятельством, по нашему мне­
нию, следует объяснять возникновение неноторых противоречащих друг 
другу выводов. ПРЩ,IJIлюстрируем последнее положение данными по теп­
довому потоку. В табл. 3 .7  приведены значения q по неНОТОРЫ1lI ПУНКТi1М 
юга 3ападно-Сибирсной ПJIИТЫ. ПО большинству разведочных ПJIощадей 
различие в значениях параметра составднет 20 % и более, что выше по­
грешности измерений. Величина теплового потока , видимо , в значитель­
ной мере оБУСЛОВJIивается расположением по разрезу интервала его опре­
деления:  в первой работе это 1 ,5-3 нм, во второй - 0,3-1 ,0.  Мы пола­
гаем, что такая зависимость между q и глубиной его оценни связана с 
влиянием вариаций нлимата' в позднечетвертичное времн [Rурчинов , Ста­
вицний, 1979; Нестероп и др . ,  1980 ]* . 

Нестационарно�ть геотемпературного поля. Известно, что в течение 
последнего миллиона дет в Северном полушарии было нескодьно перио­
дов резкого похолодания нлимата [Шарбатян, 1974; Баулин, 1968; и др. ] .  
Воздействие позднечетвертиi[ныIx вариаций климата существенно, раз'­
лично в разных регионах . В Европе оно сопровол{далось формированием 
ледников, температура льда в нижних слоях ноторых близн:а н оос. 
Поэтому амплитуда возмущения .теплового ПОШI , распространявшегося 
от поверхности ' в горные породы, БыJIa относитеJIЬНО небольшой (нак пра­
вило , не более 5-80С) .  Тем не менее, согласно расчетаJl-I К.  Эринссона 
и др . [Тепловое поле Европы, 1982 ] ,  в определения теплоВ'ого потока на 
территории Швеции и Финляндии необходимо вносить поправну за счет 
этого фактора до 10-25 % . 

Гораздо значительнее эффект должен быть в регионах , где в резуль­
та те отрицательных ' температур сформировались мощные толщи мерзлых 
пород, прантически не перекрытых ледниковым покровом. Мощность 
криолитозоны В ?ападной Сибири достигает 600-700 м, на Сибирской 
платформе - 1000 м. И более. Следовательно , здесь импульс теплового 

* в данных примерах различие теплового потока для одних и тех же участков 
может быть объяснено занижением значений теплопроводности, использованных 
при расчетах q А. 9. l\онторовичем и др. [1975J .  (Прu;!! . о mв. ред. ) 
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,Т а б л и ц а 3,7 
Тепло�ой поток по некоторым пункта м Западной Сибири 

Тепловой по- о: Тепловой по-ток q, о: '" - ток q, МВ Т/М' '" МВТ/М' =: '"  =: '"  . "' .. � Б · "' ''  
Площадь -= � I .,., ., 0  Площадь = Р.  ," "' о ... =: 6 ., =: ., "  8. r- "' 8  r- � 8  ", ot  "" ., ""  .. "" 

� = -: 
" " '" � :S: - " ., � �� �  о .. "' = ... � e-=: tJ' . =: .. .. r- =: tJ' � 

\ B �f: о ", .. 6 g� . " 0 "" 0 := .. "' 0  ;':; со ""  c.; � """ ;':; со ",  O t:: 
, 

Верхнекондинская ' 59 . 42 -:-39 ПУДJ.Iнская 51 41 -24 
3ападно-Сургут- 51 43 -22 Самотлорская 63 56 ,-13 

ская Тобольская 59 57 -4 
, Ларьякская . 54 39 -38 Тымская 51 31 -68' 
Леушинская 59 36 -62 Уватская 49 34 -45 
Малоатлымская 66 50 -31 Чебурлипская 48' 47 -3 
lIововасильевская 45 50 10 
Омская 39 39 О С р е д н е е  . . 1 54 , 1 45 1 -25 

возмущения был гораздо ,больше, чем в областях развития поверхност­
ных ледников, и составлял несколько десятков градусов (до 25-309С 
н Западной Сибири, дО 40-500С и более на Сибирской платформе и 
т .  д . ) .  Поскольку. криогенные процессы продолжаются и в настоящее время, 
яснр, что происшедшая коренная перестройка в структуре геотемпера­
турпыIx полей не исчезла и без учета �TOГO фактора немыIлимоo решение 
любых вопросов , требующих привлечения геотермичеСI\ОЙ информации .  

В четвертичное время н а  т�рритории Западной Сибири было несколь­
ко крупных похолоданий климата :  самаровское, казанцевское , КI1-РГИН­
ское и др. Rриогенные .процессы с различной СТЩlеныо интенсивности и 
длительности проходили на всей низменности. Следы древней криолито­
зоны 'фиксируютсн: до 530 с. ш: [Баулин, 1968 ] .  На современном этапе 
мерзлые породы развиты преимущественно севернее 610 с. ш . ,  'а в южных 
районах криолитозона полностью деградировала 10-15 тыс. Jj:eT назад. 
Ранее мощность мерзлых пород здесь достигала 500-600 м, что сопоста­
вимо с максимальньiми величинами, фиксируемыми на севере ' региона. 

Характер изменения мощности КРИОЛИТОЗОНБI В позднечетвертичное 
время детально описывлсяя в ряде работ [ Баулин,  1968; Шарбатян , 
1974 ] .  Схемы раЗЛИЧН�IХ авторов имеют определенные несовпадения, 
однако в целом они достаточно близки . Ввиду сложного характера изме­
нения климатических условий во времени не представляется возможным 
использовать известные аналитические решения Ф. Бер'ча · [Любимова , 
1968а ] для оценки влияния климата на раупределение температуры в гор­
ных породах. Нами был выбран путь численного моделирования 'процес­
са. Особенности математической постановки задачи и сопоставления раз­
HocTHыIx схем описаны в работах А. Р. Rурчикова , Б. П .  Ставицкого 
[ 1979 ] ,  А. Р. Rурчикова [ 1982 ] ,  И .  И. Нестерова и др. [ 1980 ] .  За основу 
были приняты данные А. А. Шарбатяна [ 1974 ] ,  наиболее дифференциро­
ванно описывающие характер изменения моЩности криолитозоны во 
времени. 

Расчетами установлено , что под влиянием четвертичных похолоданий 
климата должно было произойти охлаждение приповерх:ностных слоев 
горных пород до значительных глубин. В частности , южнее 61 ос . iп. воз­
можно' остывание ПОрQД на 15-200С на глубинах 3-4 км. Севернее 'наи­
большее охлаждение отложений фиксируется на глубинах до 1 км , а ни­
же 3 Ю\1 температурные условия практически не изменились . Из выпол­
ненных расчетов следует вывод, что современное ' геотемпературное поле 
осадочного чехла Западно-Сибирской плиты находится в существенно 
нестационарном состоянии . Этот вывод наиболее полно иллюs:трируется 
рис. 3 . 13 ,  где представлены изменения величины возмущения геот�рми­
че<Жого градиента, которые вычисляются как отношение аномалий гра­
диента к ненарушенному его значению. Видно, что эта харантеристика 
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на  севере плиты. ' Зона существен-
но возмущенных градиентов ох­
ватывает весь осадочный чехол 
южнее 61 о с. ш . ,  достигая глу-
бин 3 -3,5 км между 61 и 640 с. ш . ,  
и н е  превышает 2-2,5 к м  север­
нее 610 с. ш. В первой И3 ука­
занных 'З0Н современные расчет­
ные градиенты существенно ниже 
'нормальных,  что обусловлено 
влиянием процессов деградации ) 
мерзлой толщи, проходивших 
наиболее интенсивно ' в период 
климатического оптимума. Во 
второй области до глубины 1 ,0 км 
расчетные 'градиенты меньше' нор­
мальных, а . ниже - превышают 

40 

их .  Такой характер их поведения 
объясIiяется тем, 1iITO процесс об­
раЗ0вания КРИОЛИТОЗ0НЫ начался 
.здесь позднее , чем в первой облас- -60 ТИ, и проходил более интенсивно . 

9 

н, КМ 

Рис. 3.13. Изменение 
величины возмуще� 
ния современного гео­
термического градиен­
та с глубиной по ти-

ротам (град. с .  т.)  
1 � 56 2 - 58,  J - 60, 
4 - 62 : 5 - 6/" 6 - 66 ,  
7 - 68, ' 8 - 70 ,  9. - 72 . 

Протаивание мерзлых пород сверху и снизу, проходившее в последние 
20 тыс. лет, характеРИЗ0валось малой интенсивностью . В северной час-. I ти плиты современные расчетные геотермические градиенты повсе�щст-
но превышцют нормальные , что свидетельствует о преобладании процес­
сов новообраЗ0вания КРИОЛИТОЗ0НЫ над ее деградацией. 

Интерес представляет анализ изменчивости во времени климати­
ческого влиянии на геотемпературное поле. На рис . 3 . 14 ,Приведены кри­
вые, отражающие характер вариаций во времени величин отклонения 
геотермических градиентов от нормальных на 58 и . 640 с. ш. Видно , что 
геотемпературное поле в опредеJlенных к�итических . условиях может 
быть весьма · динамичным: 

jЗ,,% 
10 

-10 

-2 

а 

10 

-/О 

4- 5 Н, КМ 

б 

1 2 !f, KM 

Рис. 3.14. Изменение величин возмущения геотермичесного г'радиента в позднечет­
вертичное время (а - на 58° с. т. , б - на 64° с .  т.) .  

1 - 100 тыс, лет назад; 2 - 60;  3 - 40; 4 - 20 ;  5 - 7,5 ;  б - 2,5 тыс. лет назад; 7 - совремевное 
состояние, 
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Рис. 3,15. Из��енение Г'j)отермических гра­
диентов с глубиной в глинистых ОТЛQжениях 
Самотлорской площади (а - фактическое, 

б - исправленное) . 

Имеется ряд примеров , подтвер­
ЖДaIQЩИХ правильность сделанных 
оценок и ВЫВО,д;ов о нестационарности 
современного геотемпературного �оля.  
Один из них уже упоминался.  ДаIj:ные 
определений теплового потока? Лl?IПОЛ­
ненных по опорным горизонтам, зале­
,ГaIОЩИМ на разных глубинах , щ)сопос­
тавимы. Другим подтверждением слу­
жат результаты использования цанных 
об охлажденности пород в позднечет-

н" КМ вертичное время для оценки значений 
максимальны};' палеотемператур в оса­

ДQЧНОМ чехле 3ападно;-Сибирского бассейна, имевпiих место в конце 
раннеолигоценового времени. Согдасно выводам А. Р: l{урчикова [ 1982 ] ,  
полученные результаты практически совпадаю'!' с оценками по витрини­
товой палеотермометрии. Третьим показательным примером являются тер­
мограМJI'lЫ по некоторым хорошо В�IС.ТОЯВШИМСЯ скважинам. На рис. 3 . 15  
показано изменение частных геотермических градиентов по Самотлорской 
площади в глинистых отложениях. Видно, что до глубины 1 км в глинах 
чеганской свиты, характеризующихся , по всему интервалу однородностью 
состава и физических свойств , величина градиента возрастае'l', хотя в 
соответствии с теорией при уплотнении l<оэффициепт теплопроводности 
однотипных пород увеличивается и значения ,g должны убывать [Лю� 
бимова ,  1968а ] .  Введение поправки на нестациопарность. современного 
геотемпературного поля устраняет указанное противоречие. 

Методика расчета теплового потока . Возможное отличие структуры 
современного геотемпературного поля 3ападно-Сибирского бассеЙН;l от 
стационаРНQl'О делает необходимым при обычной методике расчета плот­
ности теплового потока пользоваться не общеI:lзвестн�й формулой 

q = ";., . g, (3 .7)  

а несколько видоизмененным выражением 
q

' = ";., · g/(1  + �) ,  (3 .8) 

где ";., и g - измеренные значения теплопроводности пород и геотерми­
ческого градиента, Вт/(м · К) и мК/м; q И q

' - измеренное и исправленное 
значения теПЛ't:)Вого потока ; мВт/м2 ; � - величина отклонения нарушен­
ных ЮIИllIaтичесяим фактором градиентов от С'l'-3.ционарных его значений 
в долях единицы. . 

Точность расчета плотности теплового потока по формулам (3 .7 ) , 
(3.8) прямо зависит от точности измерения геотермического градиента, 
что предопределяет необходимость использования только данных непре­
рывной термометрии по стволу выстоявтейся скважины. Проведение 
'подобных исследований не входит в перечень обязательных работ прп бу­
рении и освоении скважин, поэтому количество таких термограм:м весьма 
ограниченно . 

Изменение теплопроводности пород по разрезу скважин, в которых 
измерена температура,  можно охарактеризовать уравнением (Любимова, 
1968а ] 

(3 .9) 

где 1'0 - коэффициент тешIOПРОВОДНОСТИ пород по измер.ениям в' лабора­
торных условиях при комнатной температуре Т о;  Т - температура пород 
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на глубине z; а - температурный коэффициент, меняющийся в зависи­
мости от типа пород , от 0,001 до 0,005 1/0С. 

С учетом (3.9), � также ВQЗМОЖНОЙ нестационарностiI температурного 
поля вследствие климаТИ'fеских вариаций ИJl'И других региональных и 
локальных фаI;<ТОРОВ' формулу (3.8) можно преДС1'авить в виде уравнения 

, ло (z) dT • 

1 +. а (т - то) · di = q (� + �) ,  (3 . 10) 

решение которого относительно Т приводит к соотношению 

Т И � � (- 1  + [ 1  + ,:, (ТН - Т,) ] • ехр [ - q ! (1 t:,\')) d'] ) + Т" (3 .11)  

где Т н - температура на з�даНIJОЙ глубине Н; �(z) - изменяющийся с 
глубиной коэффициент, характеризующий, как ранее указывалось ,  
отклонение реальных градиентов температурьi от стационарных. 

Пусть известны Л' замеров температур Т; на глубинах z; (точечные 
замеры или данные непрерывной термометрии скважин), тогда значение 
теплового потока q может быть найдено путем минимизации следующего 
функ��ионала (любым из известных M�TOДOB) :  

1 N • 

S = N - 1 . � (Т (Zi) - Тi )2А . (3 . 12) 
i=l 

где T(z; )  --.:... рассчитанная по формуле (3 . 1 1 )  температура на глубине Z; ., 
ПО Западной Сибири количество скважин, в которых проведена не­

прерывная заШJСЬ температур по разрезу и для которых известно время 
выстойки, '  превышает 170. Они располагаются почти 'на 100 локальных 
структурах. Однако ЧИСЛQ объектов , для которых время покоя состав­
ляет 1 мес и более, значительно меньше (менее 100 <:<кважин, расположен­
ных на 45 структурах). 

Использование для. Р{iсчетов по формулам (3 . 1 1 ) ,  (3 .12)  массовой тер­
мометрической - информации - точечных замеров температур, про.води­
мых при испытании продуктивных горизонтов , не дает должного эффекта,; 
так как погрешности при определении геот�рмических градиентов при 
этом существенно возрастают ввиду- того , что ошибки в оценке каждого 
значения температур могут достигать 2-30С и более. 

Нами предложен иной метод использования таких малоточных еди­
ничных замеров температуры в скважинах для оценки теплового потока 
в пределах Западно-Сибирсщ>й плиты [Rурчиков, Ставицкий, 1981 ; 
Нестеров , Ставицкий, Курчиков , 1981 ] .  Ниже ИЗJIагается более общий 
подход, пригодный для других осадочных бассейнов.  

При разработке программы на ЭВМ использовался комплексный ме­
тод минимизации функционала S. Поиск величины Т н (в зависимости от 
региона Н полагалось равным 500 м или I'лубине нейтрального слоя) 
производился методом наименьших квадратов, а затем значение q опреде­
ЛЯJIОСЬ последовательным деJIением интервала возможных его значений. 

1Jрименительно к условиям Западной Сибири рассмотрим характер 
изменения по площади и разрезу некоторых параметров, входящих в 
уравнение (3 . 1 1 ) . -

Rоэффициiшт теплопроводности обра;;щов керна экспериментально 
устаНij.ВJIивается с погрешностью 5-10 % ,  одп�ко из-за - определенных 
изменений в структуре п�род при отборе и подъеме керна, условиц его 
хранения, выноса недостаточно предетавительных для разреза отложений 
образцов пород и т. д. полученные в лаборатории значения коэффициента 
теплопроводности могут оказаться случайными, не характерными 'для 
011ложений в естественном залегании . При достаточно большом числе опре­
делений для разных типов пород установлением статистических законо­
мерностей можно, свести к минимальному влияние техногеНЩ,IХ или слу­
чайны� факторов для каждого JlИтотипа . Величина погрешности в целом 
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по разрезу при таком подходе не превысит, по край�ей мере, тех же пре-
делов - 5-10 % . . . ' t 

На основе статистической обработки имеiощегося: экспериментально­
го материала и анализа геотерМограмм ПО длительное время выстоявшим­
ся скважинам мы показали [ Rу.рчиков , Ставицкий, 1980 ] ,  что характер 
изменения теплопроводности песчано-алевритовых (J ... п,о) и глинистых 
(Лг,о) ПОР�Д - основных . разновидностеii, слагающих Западно-Сибир­
скую плиту,- С глубиной описывается зависимостями 

(z - км; 

(1 , 19 + 0, 14z, z < 1 
Ли

.о (z) = 1 ,63 + 0 ,14z, 1,� z � 3 
. 2 .. 05, z > 3 

. ' {1 ,95 + 0,13z, 
Лг.о (z) = 

2,35, 

Л - Вт/(м . К)). 

( 3.13) 

(3 .14) 

Характер изменения теплопроводности пород с глубиной в каждом 
пун�те устанавливается следующим образом . Весь вскрытый бурением 
раi!рез разбивается на HeKoTQPoe количество (n) литологически . однород­
ных слоев , в каждом из которых известна доля р:есчано-алевролитовых 
и глинистых пород rj , ' i = 1 ,  .2 ,  . . .  , 11 . После этого на основе фор.мул 

' (3. 13) и (3. 14) для каждого i-ro слоя определяется закон 'изменения тепло­
ПРОВОДJ;IОСТИ ЛО. j  :- rj ·'ЛП.о(Z) + (1 - rj) · ЛГ. О(Z) ' Чтобы учесть влияние тем­
пературы на теплопроводность пород в соответствии со справочными дан­
ными , в уравнениях (3 .9) и (3 . 1 1 )  значение коэФФициента .а для песчано­
алевролитовых пород (ап) полагалось равным 0;002 1/0С, а для глинистых 
(аг) - 0,003 1/0С. I\оэффициент а для смешанных по составу горизонтов 
рассчитывался по аналогии с коэффициентом теПЛОПРОВОДНОС1'И по фор-
муле а = rj · ап + (1 - r't) · ar• \ 

Характер изменения величины · � с глубиной устанавливался в соот­
ветствии с данными расчетов , результаты которых частично представле­
ны на рис. 3 . 13 .  Чтобы упростить программирование дЛЯ ЭВМ, функция 
� (z) в каждом пункте интерполировалась кусочно-линейными функциями. 
Интервалы линейного изменения параметров бьiли выбраны следующие 
(км):  0-0,5; 0 ,5-1 ,0 и т. д. Важно оценить возможные ' погрешно�ти 
расчета теплового потока по изложенной выше методике, ВОЗНИJ:\ающие 
вследствие ошиб,оJ:\ в задании xapaJ:\Tepa изменения МОЩ!IОСТИ J:\РИОЛИТО­
зоны В позднечетвертичное . время . Раньше [ КУРЧИJ:\ОВ , СтаВИЦJ:\ИЙ, 1979 ] 
было ПОJ:\азано, что если ошибка в задании мощности мерзлых пород на 
каJ:\ИХ-ТО этапах составляла 0,1' J:\M, то отличие параметров существенно 
ТОЛЬJ:\О в интервале. глубин до 0,5 J:\M и ниже подошвы криолитозоны. 
На .глубинах, преJ,Jышающих 1 км, погрешности в определении �(z) не 
превышают 2�3 % .  

Достоверность рассчитанных, значений теплового 'ПОТОJ:\а ' определяет­
ся достоверностью используемых параметров . Если использовать замеры 
температур, полученные при испытании высокодебитных' объектов , или 
данные непрерывной термометрии в длительное время ВЫСТ.оявшихся 
СJ:\важинах, ТО отличие от естественных температур не превысит "2 _30. 
При этом ОТJ:\лонения темпеll,атур, J:\aK правило, случайны, поэтому если 
использовать не ' менее 5-6 замеров в широ�ом 'интервале глубин, то с 
ВЫСОJ:\ОЙ вероятностью (не менее 90% )  отклонение теоретичеСJ:\ОЙ кривой 
по зависимости (3 . 1 1 ) при' оптимальном значении q от ес'тественного рас­
преде:'lения в среднем не превысит 1 ,0-1 ,5�C. При использовании данных 
на глубинах 2-3 км и ниже погрешность за счет ошиБОI, в замерах тем­
ператур не превысит 2 -3 % . С учетом сделанных выше замечаний о 'точ­
ности определеция ,Ло и � можно J:\онстатировать, что теоретичеСJ:\И сум­
марная погрешность в определении q по изложепному м етоду не пр евы-
шает 10-15 % . . 
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Результаты изучения теплового потока. Изложенный метод опробо­
ван по 274 скважинам, расположенным на 214 площадях Западной Си­
бири" в наилучшей степени обеспеченных фактическим материалом (то­
чечными замерами температур при испытании высокопродуктивных объек­
тов или данными непрерывной термометрии) . По 59 пунктам из этого чис­
ла тепловой поток рассчитывался ранее другими исследователями 
(С, И. Сергиенко, Я .  Б. Смирнов , э. Э. Фотиади и др . ) ,  В ката.ТIOге [Ка­
талог . . .  , 1985 ] приведена сводка этих данных ,  их сравнение свидетеjТЬСТ­
вует о том, что точность определения значений теплового потока по изло­
женному методу не ниже, чем определений, выполненных обычным путем 
'с последующими поправками , а возможно и выше. Поэтому их использо­
вание для различного рода 'геологических и'нтерпретаций с формальной 
точки зрения не вызывает сомнений. ' " 

Необходимо отметить, что если в уравнениях (3. 10)-(3.12)  положить 
�(z) = О, т. е. считать исследуемое геотемпературное поле стационарным, 
то по той же процедуре счета будут получены значения теплового потока, 
аналогичные рассчитываемым по уравнению (3.7) .  

Нами были реализованы оба подхода. Данные, рассчитанные при 
условии �(z) = О, включены в Карту теплового потока Сибири и каталог 
[Каталог . . .  , 1985 ] ,  п�скольку ПО другим регионам ,величина параметра 
опредеЛЯЛfСЬ на основе соотношения (3 .7) .  

Ниже выполнен анализ распределения теплового потока в Западно­
Сибирской плите, при построении которого исключалось искажающее 
влияние вариаций клима�а в позднечетвертичное время. В це-лях выдер­
жанности единства методи'Ческого подхода данные других исследователей 
[Сергиенко и др" 1974; ... Фотиади и др. ,  1969 ; Дучков , Соколова ,  1974а; 
и др. ] не использованы при построении карты "теплового потока Западно­
Сибирской плиты, приведенной на рис: 3 . 16 .  

В пределах региона исправленный тепловой пото]{ варьирует от 41 
до 80 мВт/м2, составляя в среднем 57 ± 6 мВт/м2, что по мировой ста­
тистике отвечает 'герцинскому возрасту , консолидации фундамента. Ха­
рактер распределения теплового потока , направление изолиний , по азан­
ных на рис. 3 . 16, достаточно хорошо с6впадают "с положением и ориенти­
POBKO� различных блоков фундамента [ Бочкарев , Курчиков , 1982 ; Несте­
ров и др . ,  1981 ] .  К древним складчатостям приурочены зоныI пониженно­
го значения параметра. В 'предел'ах байкальской складчатости плотность 
теплового потока, как правило , не превышает 46 мВт/м2, а в пределах 
каледонской - 52 мВт/м2• Небольшой по площади выступ на юго-востоке 
ШJИТЫ салаирской складчатости характеризуется резко изменчивым пове­
дением параметра. Достаточно отчетливо в изолиниях теплового потока 
выделяется Уральская складчатая система герцинского возраста консо­
лидации. Величина параметра характеризуется здесь относительно высо­
кими значениями (от 60 до 80 мВт/м2) ,  на севере плиты они, как правило, 
неВЫСОlше - менее 55 мВт/м2• Выделенный В. С .  СурI\ОВЫМ Уват-Ханты­
мансийский срединный массив по тепловому потоку явным образом не 
вырисовывается .  Определенный интерес представляет " анализ , выполнен­
ный Д .  П .  Куликовым [1984 ] .  Согласно выводам этой работы (в ней 
использованы данные по тепловому потоку; рассчитанные по ИЗЛOl,кенно­
му выше методу) ,  в пределах одновозраСТНБIХ БЛОI{ОВ фундамента Тe'IIЛовой 
поток закономерно увеличивается при изменении состава пород в после­
довательности: терригенно-карбонатные породы, терригенно-глинистые и 
кремнистые породы, . вулка�6генно-осадочные породы основного состава, 
магматические и вулканогенно-осадочные породы среднего состава , гра­
ниты, гнейсы. Все это достаточно отчетливо свидетельствует о наличии 
тесной связи между структурой теплового поля и тектоническим строе­
нием плиты (чего не отмечалось ранее [Дучков , Соколова , 1979 J) в изу­
ченных районах, что может служить основой для тектонического ' райони­
рования в не изученных глубоким бур'ением областях. 

На фоне- общих закономерностей изменения параметра в Западной 
Сибири выделяется некоторое чnсло крупных ПО.'lожительных и отрица-
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Рис. 
3.16. Карта теплового потока 3апаДно-Сибирской плиты (составили А. Р .  I{yp­

ЧИКО!J , Б .  П . СтавицкиЙ) .  
1 - пункты определения теплового потока; 2 ---; изолинии равных значений теплового потока 

мвт/м'; 3 - границы ЗапаДНО-<;ИБИРСКОЙ плиты. 

тельных аномалий. Относительно высокие значения теплового потока за­
фиксированы на отдельных участках Красноленинского (дQ 80 мВт/м2) , 
Салымского (до 75 мВт/м2) , Вартовского и Колпашевского (до 65 мВт/м2) ,  
Тобольского (до 70 мВт/м2) И других районов . Существенно ниже фоновых 
плотность тешIOВОГО потока установлена' в северной части Сургутского, 
района и в Каймысовском районе (менее 50 мВт/м2) . В настоящее время 
еще трудно однозначно определить истинную природу формирования каж­
дой из . трех аномалий. 

Выполненный анализ структуры современного теплового по.тrя 3а­
падно-Сибирской плиты показывает, что ДJIЯ получения достоверных пред� 
стаВJlений о тепловом потоке в областях , где в четв�ртичное время имели 
место активные криогенные процессы, использование классических мето­
дов и подходов не всегда оправданно. Требуется большой объем дополни­
тельных исследований для установления степени соответствия геотемпе­
ратурного поля стаЦИQнарному, а при фиксации факта нестационарно­
сти - для оценки масштабов искажения геотемпературного поля . Пока 
необходимые работы далеко не в полцом объеме выполнены только для 
наиболее изученной в геологическом плане территории Сибири. Не исклю­
чено , ЧТQ геотемпературное, поле Сибирс�ой платформы, Восточной Си-
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Рис. 3.17. Карта распространения многолетнемерзлых пород на азиатской террито­
рии СССР. 

1-3 - зоны развития мерзлых пород мощностью от О до 400 м (1), от 200 до 600 м (2), 
от 500 до 900 м (3); 4 - южная граница зоны распространения ыноголетнеыерзлых пород. ' 

бири находится в более нестационарном ,состоянии, чем пол� Западно-Си­
бирского бассейна. Это необходимо учитывать в будущем при проведении 
на этих т�рриториях теооеРll1ических исследо.ваниЙ, при использовании 
геотермических данных для решения разного рода приклацных вопросов. 

§ 3 .  ТЕПЛОВОЙ ПОТОК СИБИРСКОЙ ПЛАТФОРМЫ 
В ЗОНЕ ВЕЧНОЙ МЕРЗЛОТЫ 

ЗОflа вечной мерзлоты -- криолитозона - характеризуется наличием 
толщи мерзлых пород той илц иной мощности. _ 

Многолетнемерзлые породы на территории Сибири ра;зпиты очень 
широко (рис. 3: 17) .  Сплошной их ПОI\РОВ отмечается в Западной Сибири 
<севернее широты 670, в Восточной Сибири - север о-восточнее линии Ту­
руханск - Нижнеангарск, а также на всей территории Северного Забай­
калья и сплошь на Северо-Востоке СССР . На 500-600 км южнее и запад­
нее этой границы встречаются , острова мерзлых пород. 

Ме.рзлые породы от талых отличаются присутствием в них дополни­
тельного «минера'JIЮ> - льда, изменяющего их свойства ,  структуру и Ш)­
:ведение в земных потенциальных полях . ПО своему термодинамическому 
'Состоянию талые и мерзлые породы н.аходwrся на ра;зных энергетических 
уровнях. Их взаимопревращения сопровождаются выделением или по'­
глощ�нием бодьших количеств энергии, значительно изменяющ�х темпе­
ратурное поле горных пород, а также процессами переноса энергии и 
�accы, деформаЦЛf{МИ. 'Рассмотрим методику геоте.l?мических раБQТ в 
мерзлых породах.  



а. Особенности геотермических работ 

в зоне вечной мерзпоты 

Влияние процессов промерзаниц .- протаивания на тепловой режим 
'верхней части земной коры. Изменение энергетического состояния гор­
H�X пород при промерзании и прота�вании осуществляется в основном 
на фазовой границе. Возможны .три типа состояния многолетнемерзлой 
толщи горных пород: стационарное состояние, промерзание, протаивание. 

При стационарном состоянии мерзлая и талая толщи пород находят­
ся в тепловом равновесии , фазовая граница неподвижна, и на ней не про­
исходит превращениц тепловой энергии. В С<Jответствии с уравнением 
теплdпроводности стационарное тепловое состояние характеризуется ра-J б u венством �CYMMapHOГO теплового потока в лю ои точке пространства , как 
в мерзлых, так и в нижележащих талых породах. В этом: случае геотерми­
ческие измерения в мерзлой зоне позволяют получить правидьную вели­
чину теплового пот�ка, соответствующую его .глубинному значению, а са­
ми измерения можно проводить в относительно неглубоких (200-300 м) 
скважинах. 

Простым признаком стационарности мерзлой толщи является прак­
тическое равенство градиентов температуры по обе стороны фазовой гра­
ницы в однотипных породах.  Лишь когда промерзшими являются слабо­
метаморфизованные водонасыIенныыe осадки, возможен заметный скачок 

"м ( градиента на этой граннце. При qT=qM gT = - . gM здесь индексы {(т>} 
"т 

И {<м» относятся соответственно к талым и мерзлым породам). , Так как 
ЛМ > Лт , градиент температуры в мерзлой зоне, возможно, будет несколь-
'ко меньше , чем в талой. \ 

Коэффициент теплопроводности горных пород при промерзании уве­
личив'ается максимально на 30% у рыхлых молодых не сцементированных 
пород четвертичного возраста. Фазовая граница, как правило , находится 
в более старых !I плотных породах, поэтому практически градиенты по 
обе ее стороны не отличаются БОJlьше чем на ,10% . Это БШ1ЗНР К погреш­
ности измерения самих градиенl'ОВ и не превышает погрешности измерения 
тепловых потоков . С достаточной ст'епенью точности можно считать, что в 
стационарном тепловом 'режиме градиенты температуры в талой и мерзлой 
зонах не отличаются.  Примеров этому можно привести много. 

Нестационарное тепловое состояние характеризуется различием , теп­
ловых поток6в в талых и мерзлых породах, что в п'урвую очередь заметн() 
на фазовой границе , где qM =1= QT' Фазовая граница при промерзании -
протаивании движется очень медленно из-за относите.ЛЬНО низкой тепло­
проводности горных пород. Скорость ее движения много меньше скорости 
теплопереноса в тех же породах. Например , в палеогеновых и верхне­
меловых отложениях севера Западной Сибири упомянутые скорости отли­
чаются на порядок. Это приводит К формированию Rвазистационарного 
температурного режима с' сохраняющимися во времени распределениями 
температуры в талой и мерзлой зонах с вьiсокой сте'пенью точности, так 
как температурное поле успевает следовать за движением фазовой грани­
цы: В iIестационарной мерзлой толще Геотермические измерения не отра­
жают истинного теплового состояния глубоких горизонтов ' земной коры. 
Для определения внутриземного теплового потока и интерполяций тем­
пературного поля на глу'бину годятся только данные, полученные ниже 
фазовой границы в талыix породах.  Для этого нео'бходимо иметь довольно 
глубокие скважины, прошедшие всю толщу мерзлых пород и углубив­
шиеся миниМум на 150'-200 м ниже. Чтобы установить сам факт неста­
ционарности, нужны измерения теплового потока по обе стороны фазо­
вой границы. Встречаются два основных типа нестационарных мерзлых 
толщ: аГРОДИРУI{)щая, мощность которой в настоящее время увеличивает­
ся,  и деградирующая ,  мощность которой уменьшается.  В первом . случае 
выполняется условие QM > QT' а во втором - qM <, qT (рис. 3 . 18 ,  в, б 
соответственно) .  l{aK правило, деградирующая м'еРЗJIая ТОJIща бывает 
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Р ис. 3.18. Основные 
типы теплового ре-
жима толщи мерзлых 
пород (а - стационар­
ный, 6 - оттаи�ание , 

в - промерзание),: 

а 
-Т 

/ 

большой мощности ,  а агродирующая - мащ)Й. · Последние имеют очень 
ограниченное распространение, встречаются в поймах рек, на вновь воз­
никших островах, на территориях хозяйственной деятельности , площади 
их невелики. Деградирующие толщи. мерзлых пород имеют широкое 
распространение, оно определяется предшествующей холодной леднико­
вой эпохой, опт�мум холода в пределах которой приходится на период 
1 8-20 тыс. лет назад. ПО наши'м реконструкциям, в эту эпоху температу­
ра горных пород была на 8-120С нише, а мощности криолитuзоны намно­
го больше современных. АIJомально большие мощности деградирующей 
толщи мерзлых пород являются реликтом этой прошлой холодной эпохи. 
Они могли . сохраниться только там, где движение фазовой границы за­
медлено по сравнению с теплопередачей. Такая юiртина характерна для 
'сильнопористых, рыхлых горных ПОРI)Д С высоким воДонасыщением. Мож­
но с уверенностью сказать, что в настоящее время мерзлые толщи содер­
жат только третичные и меловые отложения, которые широко развиты на 
("евере Азии. В более древних породах они почти не встречаются,  так как \ в них фазовое состояние следует .без существенного опоздания , за измене-
ниями теплового режима верхней толщи ropHbix пород. 

Деградирующие м�рзлые толщи представляют наибольшие трудности 
для измерений теплового потока. Их мощность . достаточно велика, на 
200-400 м больше нормальной. В Западной Сибири она достигает 500 м, 
в Енисей-Хатангской депрессии - 600 м, iз Вилюйской синеклизе и Пред­
верхоянском прогибе - 750 м. По нашим данным, даже в Чарск6й котло­
вине, относящейся к рифтовой зоне, мощность мерзлой толщи достигает 
500 м. Нужны глубокие скважины, чтобы получить данные, необходимые 
для расчетов теплового потока. Именно поэтому сведений о теПЛОВ9М по­
тоне для депрессиЙ . значительно меньше, нежели в обычных платформен­
ных районах. 

В м�рзлой толще при неустановившемся тепловом режиме тепловой 
потон, как поназывают измерения, в 2-3 раза меньше, чем' в талой. 
В Западной Сибири между 60-660 с .  ш .  зона мерзлоты оторвана от по­
верхности, имеет верхнюю и нижнюю фазовые границы, и тепловой по­
ток в ней равен нулю. В условиях древних п[[атформ и горно-складчатых 
областей повсеместно развиты стационарные мерзлые толщи. Аналогич­
ная картина наблю ается в палеозойсних и раннемезозойских депрессиях,: 
сложенных породами послемелового возраста. ' Здесь измерения теплово­
го потока наиболее благоприятны и могут проводиться уже ниже н:оры 
выветривания. 

:Кроме рассмотренных нарушений стационарности температурного по­
ля верхней части земной коры, обусловленных длиннопериодными изме­
нениями нлимата в верхнем плеистоцене и голоцене и связанных со зна­
чительными фазовыми перестройrшми в горных породах, в криолитозоне 
встречаются и мелкомасштабные температурные нарушения. Они вызва-

, . 
ны локальными во времени и в пространстве климатическими ИЗМfJне.ния-
ми, а танже массированным 'антроп?генным влиянием. 
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Рис. 3.20. Стадии восстаНОВJIения темпера­
турного режима скважины после бурения< 
1 - сразу после окончаНИII бурения ; 2 - в период! 
промерзания оттаявшего слоя; 3 - равновесное· 

температурное состояние. 

в некоторых ' районах интедсивного хозяйственного освоения под 
влиянием радикального изменения поверхностных условий · наблюдается 
изменение температуры веРХШ)ГQ слоя горных 'пород. Так, на территории 
Якутии,  где выгорали леса, температура . поверхности ' увеличилась на 
1 ,0-2,ООС, а в местах ведения горных работ она понизилась на столько же· 
гр'адусов, в верхнем 100-150-метровом слое наблюдается даже измене� 
ние знака градиента (рйс . 3 . 19) .  Такая картина' ТИПИЧJ!:а для 50 % всех 
имеющихся измерений температуры в скважинах. Глубина проникнове­
ния короткопериодных колебаний и относительно молодых антропоген­
ных влияний невелика. Например, в районе г .  Мирного (ЯАССР),  не­
смотря на очень ВЫСОRотеплопроводные породы, антропогенные изменения 
температуры поверхности горных пород на 2 ,ООС за 25 -30 лет распрост-
ранились на глубину 100-200 м. , 

Из сказанного следует, что во многих районах криолитозоны изме­
рения тепловых потоков можно проводить только на глубинах свыше' 
200 м в у.словиях стационар�ого теплового режима в мерзлой толще и 
ниже мерзлой толщи, когда ее тепловой режим нестационарен. 

Введение поправок на нестационарность температурного режима 
верхнего слоя горных пород для областей криолитозоны пока невозмож-· 
но, так как теория неr;,тационарных полей с фазовыми границами развита 
недостаточно , а палеоклиматические построения дискуссионны или сов­
сем отсутствуют. 

Нарушение температуры горных пород в процессе бурения скпажин� 
В области криолитозоны бурение с промывочными жидкостями ведет к 
значительному отеплению горных' пород вокруг сквatRИНЫ, настолько 
сильному, что на термограмме , снятой сразу пооле оконqания бурения, 
мерзлая толша с отри'цательными температурами не ' проявляется 
(рис. 3 . 20, кривая 1 ) .  В зависимости от длительности и характера бурения 
температура оказывается завышенной на 2 -80С (см. рис . 3 .20) , ' а гра­
диент - заниженным на 30-60 % по сравнению с их равновесными зна­
чениями. Процесс восстановления нарушенного теплового режима мерз­
лых горных пород предполагает три основных этапа: понижение темпера­
туры до точки замерзания трещинно-поровой воды, проr.1ерзаНие оттаяв­
ших вокруг скважины пород, восстановление естественной отрицатель-

u 1 .  нои температуры мерзлых горных пород. . 
Длительность первого этапа невелика (несколько дней) , так как 

ваРУШl:)нное тепловое поле резко нестационарно и 'быстро восстанавли-
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1 - 1 0 0  м, 2 - 200 м, 3 - 300 м ,  4 - 600 м). б - Усть-llилюй­
ская СИВ. 5-Р (МОЩНОСТЬ меРЗJIЫХ 
пород 1 50 м; 1 - 5О м, 2 - 1 0 0  м ,  
3 - 1 4 0  М, 4 - 200 м ) .  в - Нам­
ская СИВ. I -

Р 

(МОЩНОСТЬ мерзлых 
пород 470 м; 1 - 1 00 м, 2 - 200 м; 
3 - 300 м, 4 - 400 м, 5 - 500 м ,  

б - 600 м). 

вается при прекращении действия теплового источника . Наиболее длитель­
ным является процесс промерзания пород вокруг скважины, требующий 
большого количества холода, поступающего из мерзлой толщи . Посколь­
ку самые низкие температуры п.риурочены R приповерхностному слою, 
промерзание начинается сверху скважины, распростр.аняясь постепенно 
вниз (см. рис. 3 .20, кривая 2) . Пол�ая тепловая выстой ка скважины 
наступает только после промерзания всего оттаявшего вокруг скважины 
слоя пород и происходит довольно быстро (см. рис. 3 .20, кривая 3). Об­
щее время восстановления нарушенного теплового равновесия з-ависит 
от скорости циркуляции и темпера:гуры бурового раствора, льдистости, 
температуры и тепловых свойств горных пород , времени бурения скважи­
ны. Для восстановления температуры с точностью дО 0, 10С в слабо лити­
фицированных породах (на севере Азии это породы моложе юрского ,воз­
раста) ДЩlТельно бур.ившихся опорных скважин требуется 8-10 лет 
(рис. 3 .21) .  В кристаллических породах и осадочных метаморфизо;ванных 
этот период сокращается до 2-3 лет . В среднем можно считать, что в 
мерзлой осадочной толще температура в скважине выстаивается в 5 раз 
дольше, чем время ее бурения .  Дольше всего восстанавливается темпера­
тура вблизи нижней фазовой границы, так как в этой области запасы хо­
лада \ минимальны, а протаивание пород при бурении максимально. 

В настоящее время на месторождениях твердых полезных ископае­
мых в криолитозоне часто применяется бурение скважин <<Всухую» , С про­
дувкой сжатым ·воздухом. Такой метод бурения вносит наименьшие иска­
жения в температурное поле пород, скважины выстаиваются очень быст­
ро, в течение нескольких дней. В качестве примера можно привести ре­
зультаты наблюдений в Намской опорной скважине 1-Р и скважине дуб­
лере, пробуренной рядом <<Всухую» . В последней уже через 10 сут темпе­
ратура с точностью дО 0,20С совпадала с равновесной, которая в опорной 
скважине установилась только через 10 лет (рис. 3 .22) . В пас. Тикси 
скважина глубиной 600 м бурил ась с продувкой воздухом. Замеры тем­
пературы сразу после бурения хорошо совпадают с проведенными через 
4 года выстоЙки. Глубокие скважины обычно бурятся <<всухую» только В 

пределах мерзлог,О слоя,4, а затем бурение продолжается с жидкостью. 
Но и в этом 'случае срок выстойки сокращается до нескольких месяцев. 
. Обычно для получения �OCTo)3epHЫX сведений о тепловом потоке не-

обходимо знать степень выст,ойки градиента температуры, так как он 
определяется разностыо температур и должен �еньше , чем температура, 
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Рис. 3.22. Температура в 
СКВЮRинах , пробуренных 

<<всухую». 
а - Намекая скважшщ (1 -
иамерения температуры в опор­
ной скважине l-Р сразу после 
бурения, 2 - то же, по .прошест­
вии 1 0  лет, иружии - измерения 
в дублирующей скважине, \ про­
буренной «Всухую» ). б - сива­
жина в пос. ТИRСИ (сплошная ли­
ния - измеренная тР.мпература 
через 4 года после буреlIИЯ, круж­
ки - сразу после бурения). 

искажаться процессом бурения .  Для мерзлой толщи этот тезис не приго­
ден в корне, поскольку длительный период изменения температуры при 
выстойке скважины в пределах мерзлой толщи и нераВНОМ!=Jрная скорость· 
ее изменения с глубиной приводят к значительным и длительным измене­
ниям и самого градиента. Из рис. 3 .23 видно, что градиент во времени 

· изменяется значительно, причем не только по величине, но и по знаку. 
В начальный период после бурения он близок к О по всей глубине, затем, 
после начала -пр.омерзания вокруг скважины оттаявших в процессе буре­
ния пород, которое распространяется сверху вниз, градиент сильно воз­
растает в верхней части скважины и постепенно плавно понижается до 
р'авновесного значения (см.  рис. 3 .23, · кривая 1 ) .  В разных частях мерз­
лой толщи восстановление идет неодинаково. В нижней градиент долго 
остается нулевым, а затем медленно растет · до равновесного {см.  рис . . 3.23, 
кривая 3), вблизи фазовой границы в ·начальныЙ период он отличен от О, 
затем проходит через О и только после этого стремится к равновесному 
значению (см. рис . 3.23, кривая 4), Длительность выIтойкии градиента \ фактичеСRИ не меньше, чем температуры. ' 

Иная картина IJаблюдается в подмерзлотной талой зоне (рис. 3. 24) . 
Лишь вблизи фазовой границы, которая стабилизируется после бурения 
последней, наблюр;ается вначале увеличение градиента на 20-30 % . от 
равновесного, а затем длительное его уменьшение до величины равно­
весного (рис. 3 .24, кривая 1 ) .  С удалением от фазовой границы вниз 
искажение градиента уменьшается ,  а его восстановление идет быстрее . 
Уже через год величина градиента на глубине 200 м от фазовой границы 
меньше равновесного все-
го на 6-10 % .  

Приведенный в ы  ш е fJl/g0 
анализ относится к наи­
худшим УСJIОВИЯМ восста­
новления температурного 
поля, когда скважины бу-
рились д о л г о (порядка 
двух лет) в сильнольдис­
тых слаботеплопроводных 
породах (мелового воз-

Р ис. 3.23. Изменение гра­
диента температуры в пе­
риод выстойки скважины 
в мерзлой зоне на разных 
глубинах (Бахынайская скв. 

1-Р). 
1 - 1 00-200 м;  2 "- 200 - 3 0 0  м;  3 - 300-400 м· 4 - 400-500 м. 
g,/g. - отношение нарушеНIIОГО 
градиеlIТа температуры к естест-

венному. 
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Рис. 3.24. Изменение градиента 
температуры в период выстой­
КИ скважины в подмерзлотной 
зоне на разных глубинах (Нам-

ская СКБ. 1-Р). 
1 - 500-600 м'  2 - 600-700 м ;  
J - 700-800 м.  g,/g. - отношение 
Hap)UlleHHoro градиента температу-

1 

ры к естественному. �5 L----,--�-г--�,-----т---�г----;----О 8 12гоаы 

раста) .  В среднем выстойка градиента температуры в подмерзлотной 
талой зоне не превышает одного года, а во многих случаях измеряется 
месяцами. В мерзлой же зоне это время всегда больше в любых породах. 
Последнее обстоятельство еще раз указывает на необходимость крити­
ческого отношения к фактическим данным при измерениях теплового 
потока в пределах мерзлой толщи. \ 

В скважинах, пробуренных с продувкой сжатым воздухом, гаранти­
рованная выстойка градиента температуры достигается уже через несколь-
ко дней, а иногда -и через одни сутки. . 

К сожалению, не всегда удается сохранить скважины до полной 
выстойки В них теплового режима. Чаще всего они замерзают и ликвиди­
руются, а у исследователей остаются данные, отвечающие неустановивше­
муся ра�пределению температуры. В этом случае на помощь можно при­
звать методы теоретического расчета равновесной температуры. Они 
основаны минимум на двукратном измерении температуры в скважине с 
некоторым интервалом времени, в течение которого заметно изменяется 
измеряемое распределение температуры. Одним из таких методов являет­
ся метод двух термограмм [Кутасо'в, 1976 ] .  Он применяется только для 
подмерзлотной талой зоны и для мерзлой зоны лишь после полного пре­
кращения промерзания стенок скважины (третий этап выстоЙки). 

По описанной меТQДике для ряда разведочных площадей �па'дной 
Якутии, где из-за рассолов области с отрицательными температурами 
не являются мерзлыми, были проведены расчеты равновесной температуры 
(табл. 3 .8) и равновесных градиентов температуры (табл . 3 .9) .  Как видим, 
в скважинах без фазовых переходов температура по прошествии 2 ,5-
3,5 лет еще отличается от  равновесной на 0,2-0,30С, а градиент темпера­
туры - на 30-60 % . 

. . 

т а б л и ц а 3.8 
Температура в скважинах по дaННЫ�1 промыслового каротажа (ПК) , точечным замерам 
(ТЗ) и расчетная по �IeТОДУ двух теРМОГр'амм (МДТ) дЛЯ различного времени выстойки (Т) 

Площадь, скважина I глу��на, I ПН сут I ос \ -
с

-у-т
-;-\ т_з_о-с--I мдт, ос 

Нелбинская, СКБ . 1-П 400 1 3,0 350 -1,09 -1 ,44 
700 1 3,55 350 • -0,28 -0,62 
800 1 3,8 350 +0,18 -0,12 

1 100 1 4,65 350 +1 ,60 +1 ,33 
Средне-Ботуобинская, СКБ. 2-Р 200 8 5 ,2 970 -0 ,38 -0 ,69 

400 8 6,2 970 +0,57 +0,29 
600 8 6,2 970 +1 ,32 +1 ,15  
800 8 6,6 970 +2,29 +2,17 

1000 8 7,2 970 +3,25 +3,14 
Юрегинская, скв. 1-П 200 3 2,1 1395 -0,65 -0,83 

400 3 2,5 1395 -0,16 -0,27 
600 3 3,7 1395 +0,80 +0,67 
800 . 3 3,75 1395 +1 ,70 +1 ,63 

Сюльдюкарская, СIШ .  1-П 200 2 3 , 6  805 - 1 , 53 -1 ,66 
400 2 4,1 805 -0,33 -0,43 
600 2 4,55 805 +0,49 +0,40 
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Т а б л и Ц а 3.9 
Градиент в скважинах для различного времени вытойюI� и процент его изменения по 

отношению к равновесной величине 

I I В ремя выстойии, сут �лощадъ, снважиня �:;����ЛМ ----�1 -3-50�1--8--�1-9-7-0-I�з--�1
-13-9-5�1--2--�\-8-O-5�I --oo--�I -o-Yo-

� 

Нелбинская, 400-800 0,20 0,32 - - - - - - 0,33 39 
СКВ . 1-П 800-1100 0,28 0,47 ' - - - - - - 0,48 42 

Средне-Ботуо- 200-400 - - 0,50 0,48 - - - - 0,49 2 
бинская, скв. 2-Р 400-1000 - - 0 , 17  0,45 - - - - 0,48 64 

Юрегинская, 200-400 - - - - 0,20 0,25 - - 0,28 28 
СКВ . 1-П 400-800 - - - - 0 ,31 0,46 - - 0,48 35 
. СюльдюкаРСRая, 

с КВ. 1-П 200-600 - - - - - - 0,24 0,50 0,52 58 

Искажения градиента температуры за счет проникновения нагретой 
буровой жидкости в поры и трещиноватые зоны могут быть на отдельных 
отрезках значительными и сохраняться очень долго (рис. 3 . 25). В этих 
интервалах глубин расчетыI теплового потока нежелате.ТIЬНЫ ДЮJ,е в отно­
сительно выстоявшихся скважинах . Конвекция в буровом растворе, как 
ноказали исследования [Кутасов, Девяткин, 1973 ] ,  приводит к искаа,е­
ниям, не выходящим за пределы точности изм!)рения температуры. 

Влияние неоднородностей температуры поверхности на тепловой по­
ток. По измерениям температуры в скважине можно получить ПО.1НУЮ ве­
личину внутриземного теП.1l0ВОГО потока .ТIИШЬ при условии горизонтальной 
однородности теплового поля,  когда полный вектор потока совцадает с 
его вертикальной составляющей. В противном случае необходюю вводить 
поправки, учитывающие искажение измеренной величины параметра.  
Из множества факторов, искажающих распределение температуры в гор­
ных 1I0р'одах, мы остановимся лишь на некоторых , наиболее зна'читель­
ных и чаще других встречающихся в нашей практике . 

Неоднородность горных пород по составу вносит, как правило, не­
большую ошибку в определение теплового потока, так кю{ теплопровод­
ность пород единого генезиса меняется · не слишком сильно. Необходимо 
учитывать только дизъюнктивные внедрения (траппы, кимберлитовые 
трубки , дайки и пр . ) ,  при наличии которых для определения теплового 
потока лучше выбирать скважины во вмещающих породах . Изучение 
кимберлитовых трубок Якутии показало, что они почти не влияют на тем­
пературное поле, хотя их теплопроводность В 1 ,5-2,0 раза ниже , чем 
вмещающих пород (рис . 3 .26) .  На рисунке отчетливо видно и то, что тем­
пературные поля в трубке и вмещающих породах меняются синхронно. 
-По величине геотермического градиента ' во вмещающих породах выде­
ляются три зоны : верхняя, сложенная среднетепJЪOПРОВОДНЫМИ известня­
ками верхнего ордовика; средняя, 'в которой преобладают высокотепло­
проводные доломитоизвестняковые толщи нижнего ордовика с небольшим 
включением верхнего кембрия; нижняя, сложенная преимущественно 
слаботеплопроводными мергеляМ:и. Характерно, что внутри однородной 
кимберлитовой трубки температура по глубине меняется значительно. 
Поэтому данные по градиенту в трубке и теплопроводности ки�[берлитов 
не могут быть использованы для расчета теплового потока, он получится 
ниже, чем во вмещающих породах . В качестве КОJ\ШРОМИССНОГО выхода 
при наличии скважин только в трубках . (аналогично в штоках траппов, 
.даЙ·ках и др.) для расчета теплового потока можно воспользоваться гра­
диентом по трубке, а теплопроводностью - вмещающих пород. Такой 
метод дает результат, не выходящий за рамки точности в 20 % . 

. Следует обраТИТI1 внимание также на влияние неоднородностей тем­
пе'ратуры земной поверхности на геотермические параметры. Вне области 
RРИОЛИТОЗОНЫ за счет микроклиматических различий и неоднородностей 
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Рис. 3.25. Процесс ВЫСТОЙIШ темпе­
ратуры в скв . 1-Р Нелбинской разве­
дочной площади (Западная Якутия) . 
1 - промысловый термокаротаж 03 .03 .73  Г. ; 
2 - измерения Института мерзлотоведения 
1 5 . 0 8 . 7 3  Г. ; 3 - 'го же 1 7. 03 .74  Г. ; 4 - рав­
новесная температура ,  рассчитанная по ме-

Рис. 3.26. Температура ropHbIX пород в 
районе кимберлитовой трубки «Юбилей­
наю> (1 - внутри трубки, 2 - во вмещаю-

щих породах) ;  
• тоду двух термограмм. 

ландшафта латеральные изменения температуры поверхностных горных 
пород не превышают 2-30С rдучков, Соколова, 1974а ] .  В то ·же ' время, 
например , в арктической зоне эти изменения даже на небольшой площа­
ди могут достигать , 150С {температура поверхности суши равна' -120С, 
а дна водоема - рт +2 дО -40С). Поэтому для области криолитозоны этот 
фактор является существенным. Наибольшие различия температуры на­
блюдаются вблизи 'водоемов, болот, а также на площадях, подвергшихся 
антропогенному влиянию.  На рис . 3 .27 приведен соответствующий гео­
термический профиль, показывающий, что реIШ и озеро изменили темпе­
ратуру поверхности на 4-60С, причем наиболее резко и на большую глу­
бину теМПfJратурное поле изменилось у берегов ,водоемов . Геотермический 
градиент, как можно видеть, меняется с ГJIубиной не только по величине, 
но и по направлению . . Вполне очевидно, что для расчетов теПJIОВОГО потока 
ИСПОЛЬЗ0вать данные опредеJIе'ний по таким скважинам не всегда возмож­
но . Из-за незнания в БОJIьшинстве случаев пространственной структуры 
температурного ПОJIЯ внести поправки трудно . Наилучший выход ­
использовать только те данные, которые ПОJIучены за предеJIaМИ В JIИЯНИЯ 
поверхностных температурных неоднородностей, или в скважинах, до­
статочно удаленных от водоемов и прочих очевидных источников таких 
неоднородностей (см. рис . 3.27, скважина В) ,  ИJIИ на ГJIубинах, куда их 
влияние' не достигает (нижние части скважин А и Б), ПОСIЮЛЬКУ любые 
температурные ' раЗJIИЧИЯ на поверхности с глубиной затухают. , 

В двухмерном случае математическая интерпретация температурного 
ПОJIЯ достаточно простая. Путем гармонического анализа данных темпе­
ратуру н'а поверхности можно представить конечной суммой гаРl\ЮНИК с 
разными пер,иодами и амплитудами: 

'7',"/ Р, . ._ -

ао � ( 2nх • 2ЛХ) <р (х) = 2" + � ат cos т L - Ьт Slll т т t 
• _ т=l 
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' Pu�. 3.27. TeM�epaTYPHoe поле (ОС) горных пород кри'ОЛИТОЗ0НЫ при наличии 
водоемов на поверхности (А , Б, В - скважины). 

\ 

где ао, ат, Ьт -. амплитуды гармоник разложения; х - горизонтальная а ' 
координата; L - длина анализируемого профиля; 

2
0 - средняя темпе-

ратура поверхности рассматриваемого профиля . В однородном прост­
ранстве ниже глубины проникновения неоднородностей температуры по­
верхности Н средний градиент температуры равен 

Тн - ао . 
, 2 

(3.16) 

где gH - градиент температуры на глубине 'ниже Н; ТН - температура 
на глубине Н. Глубину проникновения Н можно найти из решения этой 
задачи: 

• р ( 2т ао � 2nх 2nХ ) -т Т (х", z) = gz + 2: + :::1 am cos m y  + bm sin m y  е • (3 .17) 

Глубже всего проникают гармоники самого большого периода и макси­
,мальной амплитуды (т = 1) ,  тогда 

На глубине Н 

отсюда 

2Лх 
I1Т = Т (х, z) - gz - � � (а1 + Ь1) e-""""L. , 

2ЛН 
6.Т --г -+ Ь  � e  � а1 1 

'I1 Т = 0,1 - точность измерения температуры .  

(3.18) 

(3.19) 

На профиле рис. 3 .27 главная гармоника имеет период, равный его 
длине х, а максимальная амплитуда неоднородности температуры � 60С. 
Из последней формулы получаем, что Н = 0,43 х. 

Отклонения теплового потока от нормального' равны 
р 2Л! 

2nm '" ( 2л:х , . 2Л:Х) - т m  I1q = - L � ат cos т L + Ьт sш т L е .. 
т=1 

(3. 20) 

Отсюда можно ' найти ' такие точки Xi , В которых искажения - теплового 
потока минимальны. Именно в этих точках лучше всего измерять тепло-
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Рис. 3.28. Температурное поле (С) горных пород в хр .  Сунтар-Халта по результатам 
теоретической интерпретации фактических материалов (вертикальные линии - сква­

жины , горизонтальные - ш:rольни; горизонтальный масштаб 1 : 30 000) . ..... 

-- ' -...-в 
вой поток. На практике такие точки находятся там, где измеренная тем­
пература поверхности близка к средней на всем участке. А поскольку 
разлцчия температуры поверхности определяются ландшафтами, то т�кие 
точки находятся в местах развития более типичного ландшафта. В рас­
смотренном выше примере река и озеро являются аномальными элемен­
тами ландшафта, и поэтому1 измерения вблизи их и на них нежелательны. 

у чет влияния рельефа на температурное поле горных пород методом 
модеJlltронания.  Наличие в орОI'енны районах криолитозоны практи­
чески не влияет на картину искал{ения рельефом температурного поля 
горных пород. Численные методы учета таких искажений широко извест­
ны [Карслоу, Егер, 1964; Любимова и др. ,  1973; Дучков, Соколова, 
1974 ;  Шасткевич, 1976; и др . ] .  

В Институте мерзлотоведения СО АН СССР накоплен опыт интерпре­
тации геотермических измерений в горных районах с помощью аналоговой 
сеточной модели - омической сеТI\И [Девяткин, Ходунов, 1971 ,  1976; 
Балобаев, Левч�нко, 1978 ] .  

Примером такого моделирования может служить профиль через за­
падный отрог хр.  Сунтар-Хаята (юг Верхоянского антиклинория), секу­
щий высокогорный рельеф альпийского типа с абсолютными отметками во­
доразделов 1400-1800 мм, их относительными превышениями в 700-
1000 м, крутыми склонами в 25-450С. Геотермические измерения выпол­
нены в девяти штольнях, расположенных на складах и отстоящих по вер­
тикали друг от друга на 100-200 м, длина некоторых из них достигала 
2000 м. На профиле было также две скважины глубиной около 500 м, рас­
положенных в нижней части с'клонов. Таким образо�, измерениями охва­
чен массив горных пород ,примерно в одной плоскости протяженностью 
около 6000 м и глубиной 750 м. Геотермические измерения проведены бо­
лее чем в 200 точках профиля (рис . 3 .28). 

Аналитическая модель температу:рного поля на профиле построена с 
помощью универсальной омической сетки (УСМ-1) дО глубины более' 
3000 м, где влияние рельефа уже не ощущалось .  Не)шрушенный рельефом 
внутри земной тепловой поток оказался равным 100 + 10 мВт/м2, а его 
распределение в зоне влияния рельефа показано в табл.' 3 . 10. Можно ви­
деть, что, с одной стороны, происходит перераспределение теплового по­
тока между разными элементами рельефа, а с другой - уменьшение 
плотности теплового потока при приближении к орогенной 'поверхности. 
В приповерхностном слое мощностью до 500 м плотность теплового пото­
ка под долинами в 3-6 раз выше, чем под вершинами : 151 против 26-
36 мВт/м2• Менее всего тепловой ПОТQК искажается на склоне. Одна сква-
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Т а б л и Ц а 3.10 
ВнутризеlllНОЙ тепловой поток на разных элементах рельефа в зависи�IOСТИ от глубины 

в хр. Сунтар-Хаята, �IBT/1II2 
. 

::;; =а 
о о:- ' о  Вершина Среднее 

Среднее: вер- Среднее : вер-," 00  12 " о шина-СIIЛОН-Интернал :Z: '"  ; =а  .. ';:'0 ( север), по профи- долина 
шина-долина 

глубин, м :s; ..... § ::;; :z: ..... 1430  м S - ЛЮ, 0 0  о - 11 0 0  м ""r:- 0: 0  0: 0  O: �  " 12  :<: 0  �� ,, ""  I север I север � �  U r  U � юг юг 

0-100 26 87 151 75 36 75 88 87 89 93 
0-500 36 8'5 129 85 51 79 87 88 83 90 

�о-щоо 78 100 1 1 1  93 78 92 96 94 95 95 
1000-2000 95 100 103 97 92 97 99 97 99 98 
2000-3000 • 99 100 101 100 97 99 100 99 100 100 
3000-4000 100 100 100. 100 100 100 1QO 100 100 

жина ца середине склона в состоянии достаточно точно -охарактеризовать 
внутриземной тепловой поток.  Если на склоне скважин нет, наименее 
ИСI"аженное значение потока можно получить как среднее по данным в 
долине и на вершине. Подобные закономерности обсуждались ранее 
[Дучков, Соколова, 1974а ] для южного горного обрамления Сибири. 

Уменьшение среднего поверхностного тепловог.о потока по сравне­
нию с его глубинным значением в геоморфологической системе долина -
скдон - вершина (см. табл. 3 . 1 0) объясняется тем, что последний на по­
верхности распределяется по большей площади, в результате на единицу 
площади ПР!'lходится меньшее количество тепла. Для рассматриваемого 
профиля дневная поверхность при�1.ерно на 1 1  % больше ее проекции на 
горизонтальную плоскость, а тепловой поток у поверхности , средний для 
системы долина - склон - вершина, на 10-13 % меньше глубинного. 

Глубина влияния рельефа зависит от относительного превышения 
вершин над долинами и от расстояния между одноименными элементами 
рельефа (вершинами или долинами).  Практически глубина влияния 
рельефа по данным наблюдений на Северо-Бостоке СССР в 4-5 раз боль­
ше относительного превышения рельефа. Этим простым соотношением 
можно пользоваться для предварительных оценок. 

Бсе полученные результаты находятся в хорошем согласии с основ­
ными выводами работ, цитируемых в начале раздела о влиянии рельефа. 

Б заключение обсуждения методики геотермических исследований в 
криолитозоне отметим определенную специфику этих исследований, де­
лающую невозможным применение здесь целого ряда методических раз­
работок и выводов, полученных З'а пределами криолитозоны. Б первую 
очередь это касается оценки времени выстойки скважин, выбора интерва­
лов измерщшя в них геотермического градиента, влияния неоднородностей 
поверхностной температуры. Дальнейшая разработка вопросов методики 
измерения и интерпретации геотермических параметров в условиях веч­
ной мерзлоты имеет актуальное значение как в области геотермии, так и 
для решения ряда приклаДIIЫХ задач. 

б. Распределение теплового потока 

Тепловой поток на .т ерритории Сибирской платформы замерен при­
мерно в 80 точках, распред{)ленных очень неравномерно (рис. 3 .29). Наи­
более густо они расположеlJЫ в пределах Якутской алмазоносной пр овин­
ции, В БотуоБИНСI<ОЙ седловине, Билюйской синеклизе, . южной части Тун': 
гусской синеtшизы, в Алданской антеклизе и др. [Мельников и др" 1972; 
Девяткин, 1975; Девяткин и др . ,  1978; Девяткин, IIIамшурин, 1978; Дуч­
ков и др . ,  1982; Балабаев и др . ,  1983; Каталог . . .  , 1985 ] .  Б их число вошли 
только те определения теплового потока, которые' были получены по 
измерениям теплопроводности пород и градиента температуры в восста­
новившихся скважинах . Разнообразие пород в поверхностной части 
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Рис. 3.29. Карта теплового потока Си­
бирской платформы. 

1 - граница Сибирской ' платформы; 2 --=  
изолинии теплового потока, мВт/м', 

покрова платформы настолько ве­
лико, что даже в пределах одной 
структуры и одного генезиса теп­
ловые свойства литологически 
разных пород различаются в не­
сколько раз. Так, например, раз­
витые почти повсеместно 'нижне­
палеозойские карбонатные ' отло­
жения характеризуются коэффи­
циентами теплопроводности от 
1 ,8-2,6 Вт/(м · Щ  'у мергелей до 
5 ,5-6,5 Вт/(м · К) у хорошо от­
кристаллизованных доломитов.  
Однако в ряде районов в раЗре- � 2 
зе осадочного чехла есть поро­
ды, которые могут быть марки­
рующими в отношении тепловых Свойств. К НИМ относятся в первую 
очередь долериты, слагающие многие трапповые структуры. По данным 
измерений более 40 образцов долеритов, взятых в разных районах плат­
формы, среднее значение и� коэффициента теплопро�одности равно 1 ,95 
при разбросе значений от 1 ,65 до 2 ,30 Вт/(м . К) .  В восточной части трап­
повой провинции теплопроводность долеритов несколько выше (среднее 
значение 2 , 10  Вт/(м · К)) ,  чем в западной (среднее значение 1 ,85 Вт/(м . К)) . 
УстоЙчивость свойств долеритов на обширной территории дает возмож­
ность вести расчеты теплового потока в трапповой провинции при нали­
чии только температурного градиента в достаточно мощной интрузии 
долеритов. Подт�ерждением этого служат данные по тепловым свойствам 
долеритов .из очень .разных областей мира, приведенные ' в «Справочни­
ке . . . » [ 1969 ] ,  где ' отмечается,  что средняя теплопроводность долеритов 
равна 2,00 при разбросе от 1 , 70 до 2 ,30 Вт/(м · К ) .  Как видим, л долеритов 
СиБИРСI{ОЙ платформы не отличаются от' л долеритов Америки, Азии и 
Африки. Долериты могут представлять очень удобные горизонты для рас­
четов тепловых потоков . Погрешность определения теплового потока за 
счет возможных вариаций их теплопроводности даже в крайних случаях 
, не будет превышать +15 % .  , 

Другим маркирующим горизонтом могут служить слои каменной со­
ли (галлита) , залегающие в ,кембрийских отложениях на обширной тер­
ритории платформы от ВИЛЮf} дО верховьев Лены и Ангары. По 25 полу­
ченным нами определениям тепЛ,опроводность этого слоя в среднем paBH;t 
6 ,00 при разбросе от 5 , 10 до 6 ,70 Вт/(м . К).  Из тех же источников можно 
установить, что теплопроводность галлита 'меняется в пределах 5 ,32-
7,25 ВТ/(lI1 ' К) .  Легко убедиться, что расчет теплового потока в слоях гал­
лита с использованием среднего табличного значения коэффициента тепло­
проводности т'оже не будет превышать + 15 % .  

На обширных пространствах мезозойских депрессий платформы мерз­
лая толща горных, пород . в настоящее время находится в нестационарном 
тепловой , состоянии (Вилюйская синеклиза ,  Предверхоянский прогиб, 
Енисей-Хатангский прогиб). Отклонения от стационарного режима в 
верхней части (до 300-400 м) осадочной толщи наблюдаются почти по­
всеместно в области выхода на поверхность высокотеплопроводных па­
леозойских карбонатных отложений. В подобных районах тепловой по­
ток определяется ниже зоцы палеоклиматических влияний [Балобаев,  
1973, 1975 ] .  

. 

В общем, тепловоЙ ' поток на Сибирской платформе меняется по ее 
территории в значительных пределах, tJT 13 до 63 мВт/м2, т. е .  более чем 
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Т а б л и ц а  3 .11  

Тепловой поток на разных глубинах в районе г. Мирного (Ботуобпнская седловина) 

Интервалы 
иаученных 
глубин, м 

300-400 
400-500 
600-700 
700-800 
800-900 

Тепловой поток, мВт/м' 

Трубка "Мир» 

СКБ. 1 I CKB. 2 

12 

11 
14 
14 

17 
19 

16 
20 

-<::) <-
'" ;.: u 

15 

10 
15 
15 

12 
11 
12 
15 
16 

Интервалы 
изученных 
глубин, м 

900.-1000 
1000-1100 
1100-1200 
1600-1700 
2100:-2200 

С р е д н е е  

Тепловой поток, мВт/и' 

Трубка «Мир» 

скв. 1 ICflB. 2 

13 
20 
17  

19 
17  
19 

18 

21 
22 
21 
18 
18 

18  13 

в 4· раза [Балобаев И др . ,  1983; Balobaev, Deviatkin, 1982 ] .  С точки зре� 
ния существующих представлений о платформе с корой, сформировав­
шейся в дорифейское время, величины тепловых потоков не должны ме­
няться здесь значительно, а средние значения потоков близки к 
42 мВт/м2 [Тепловой режим . . .  , 1970; Смирнов , 1980 ] .  Фактические изме­
рения теплового потока опровергают такие представления, указывая на 
значительную дифференцированность поля теплового потока древних 
платформ, сдвигая среднее значение q в сторону уменьшения [Методи­
ческие . . .  основы . . .  , 1983 ] .  Минимальные значения теплового лотока (от 1 3  
до ·30, в среднем около 2 0  мВт/м2) наблюдаются н а  обширной территории 
Анабарской антеклизы, Ботуобинской седловины и Мархинского вала в 
восточной части, а также на западе платформы, на Приенисейском !Залу 
[Балобаев, Девяткин, 1982 ] .  

Впервые такие низкие значения теплового потока были установлены 
в пределах Якутской алмазоносной провинции [Melnikov е. а . ,  1975 ] .  
Вначале и х  посчитали ошибочными, потом причину стали искать в затра­
те части теплового потока на гипотетические гидрохимические реакции с 
поглощением тепла, ибо подземные воды района представляют собой рас­
солы предельной концентрации и залегают среди растворимых карбонат­
ных пород. По мере накопления экспериментальных данных и увеличе-' 
ния глубины исследования отпал и этот довод, как видно из табл . 3 . 1 1 .  
Оказалось, что тепловой поток на поверхности кристаллического фунда­
мента (2000-2100 м) такой же, как вблизи поверхности, в карбонатах. 

География определений теплового потока малой величины на Анабар­
ской антеклизе быстро расширялась) Подобные участки обнаружены в 
пределах Попигайской котловины (18-28 мВт/м2) , Ессея (15-20 мВт/м2) ,  
Ырааса (18-20 мВт/м2) и нефтегазоразведочных площадей на всей Бо­
туобинской седловине (20-30 мВт/м2) .  Таким образом, наличие малого 
теплового потока на Анабарской антеклизе стало строго доказанным 
фактом. По-видимому, средняя величина теплового потока 20 мВт/м2 
характерна для древнейших неактивизированных протоструктур типа 
Анабарского щита и его обрамления.  Во-первых, щит этот сложен поро­
дами древнейшего возраста; во-вторых, его протометаморфическая кора 
является недозрелой и по своим свойствам базитовой; в-третьих,  нет ни­
каких свидетельств заметной активизации этого 'блока земной коры в 
послерифейское время, не считая медленных и слабых вертикальных 
подвижек.  

Обратимся к анализу факторов, определяющих тепловой поток. 
Формируется он под влиянием следующих источников тепла :  

q = qo + qг + qб + qM , . ) 
где q � измеряемый поверхностный тепловой поток; qo - 'часть теплово­
го потока, генерируемая в осадочном слое ; q. - часть, генерируемая в 
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«гранитно-метаморфическом» слое ; qб - часть, генерируемая в «базаль­
товом» слое; qM - теПJ!ОВОЙ поток, поступающий в кору из мантир.  Теп­
ло, генерируемое в осадочном слое платформ, обычно невелико из-за 
маломощности этого слоя. Даже в глубоких депрессиях оно составляет не 
более 10-20 % общей величины теплового' потока . Наибольший вклад 
дает радиогенное тепло «гранитно-метаморфическогО» слоя, составляющее 
40-60 % поверхностного теплового потока, 25-40 % поступает из мантии 
и лишь 5-10 % генерирует , «базальтовый» слой. В геосинклинальных 
областях преобладающим становится тепловой поток из мантии. · 

В настоящее время основным источником тепла в коре признается 
энергия радиоактивного распада [Тепловой режим . . .  , 1 970 ] .  Мы склонны 
полагать, что тепло диссипации энергии упругих напряжений и деформа­
ции в литосфере соизмеримо с радиогенным и поэтому должно учитываться 
при рассмотрении связи теплового режима земной коры с геотектоникой. 
Без этого остается непонятной природа повышенных потоков  в районах 
молодой активизации древней коры платформ, связанной с орогенезом на 
ее границах. Таким образом, из многообразия геолого-тектонических фак­
торов наибольшее влияние на тепловой поток платформ оказывают 
строение коры, свойства и степень гранитизации «l'ранитно-метаморфи­
ческого» слоя и, его мощность, а также свойства верхней мантии и фазо­
вое · состояние астеносферы. Состав и мощность «базальтовогО» слоя­
играют IiеЗlfачителъную роль. 

Низкий тепловой поток на Анабарской антеклизе и в Ботуобинской 
седловине вполне согласуе�ся с геолого-геофизической характеристикой 
этой структуры . Теплогенерация «гранитно-метаморфическогО» слоя не­
велика ,  так J.\'aK здесь .он сложен метаморфичеСi\ИМИ породами среднего 'и 
основного состава, энергия тектонодинамических процессов отсутст.вует, 
тепловой поток из мантии составляет 5-10 мВт/м2 • Такое положение Ha� 
ходит подтверждение и в современных геофизических данных . По данным 
якутских геофизиков [Суворов и др . ,  1983 ] ,  на Ботуобинской седловине и 
Айхальском выступе ГР1\ничная скорость на поверхности Мохо достигает 
8 ,8 км/с , что характерно для очень плотного низкотемпературного блока 
мантийного вещества, поДутилающего , по данным МТ3, здесь земную ко­
ру [Поспеев, Михалевский, 1981 ] .  Под Непско-Ботуобинским сводом 
астеносфера развита очень слабо,  термический слой в ней отсутствует, 
а под Анабаром и Байкитским поднятием астеносферы вообще нет, что 
свидетельствует о низких температурах в мантии на глубинах 100-
150 км. В этих условиях тепловой поток из мантии должен быть неболь­
шим. Аналогичные условия существуют в мантии и в районе Приенисей­
ского вала, где тепловой поток равен 18-27 мВт/м2• Граничная с}(орость 
на поверхности М здесь равна 8,5-8,7 км/с , а данные МТ3 позволяют 
предполагать, что термический слой в астеносфере отсутствует или нахо­
дитря очень глубоко (250-350 км) ,· т. е. кору в районе Енисея подстилает 
холодная плотная мантия. Сейсмические скорости на поверхности «гра­
нитного» слоя. И внутри его (6,60 ·и 6 ,55 КМ/С соответственно), а также 
невозможность 'УСТilновления границы Конрада указывают на' отнюдь не 
гранитный состав «гранитного» слоя и в соответствии с этим на малую 
теплогенерацию в этом слое. 

Область низкого теплового потока (менее 30 мВт/м2) Анабарского 
щита разделяется- на два рукава (СМ. рис. 3 .29 ) ,  один уходит на юг, вдоль 
Непского свода, а другой протягивается в широтном направлении, вдоль 
среднего течения Лены вплоть до Алдано-Майского прогиба, и приурочен 
к полосе выхода на поверхность кембрийских карбонатных отложений. 
Генезис малого теплового потока в его пределах ос'тается не вполне 
ясным. По-видимому" здесь проявля-ется тепловой реликт первичного 
теплового поля Алданской антеклизы, большая часть которой в последую­
щем была подвергнута ак1'ИВНОМУ тектономагматическому влиянию ста­
нового орогенеза ,' затронувшего и ее кору . Расчленение геофизическими 
методами коры Алданской антеклизы осуществляется достаточно уверен­
но,  что говорит о четкой послойной дифференциации земной коры в ее 
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пределах. По этим данным «гранитно-метаморфический» слой здесь су­
ществует и сложен преимущественно кислыми породами (средняя пдот­
ность 2 ,70 г/смЗ , средняя скорость 6 ,2-6,3 К1\1/С) .  ЭТИ данные свидетельст­
вуют о том, что на Алданской антеклизе радиогенная составляющая теп­
лового потока из  «гранитно-метаморфического» слоя должна быть выше, 
чем на АнабарскоЙ. 

Тектоническая активизация Алданской антеклизы наиболее интен­
сивно цроходила в пределах ее щит�, южный борт которого был р азбит 
на блоки.  Смещения блоков сопровождались вулканомагматическими 
внедрениями. Активизация Алданской антеклизы происходила интенсив­
но и долго, продолжается она и сейчас. Это свидетельствует о существова­
нии под южной частью антеклизы термически активной мантии, а также 
о возможной пестро:ге теПЛОВОfО поля щита. Б результате тепловой поток 
в пределах Алданского щита и его впадин намного выше, чем на Анабар­
ском щите, и . составляет 40�55 мБт/м2• Б осевых хребтах Становой гор­
ной системы q не превышает тех же значений , что, видимо, подтверждает 
заложение Станового хребта на литосфер ной коре Сибирской платформы 
[Методические . . .  основы . . .  , 1 983 ] .  

Северный борт Алданской антеклизы по гружен б�з серьезного napy­
шения структуры коры под Предверхоянский про гиб и Билюйскую си­
неклизу. Тепловое состояние этqго участка антеклизы определяется 
историей развития и структурой этих депрессиЙ. А средняя часть анте­
клизы ,  относительно которой южное крыло поднималась,  а северное -
опускалось, оставалась моноклинально однор,одной на протяжении вс'его 
мезозоя и не затронута тектонической активизацией. Она характеризует­
ся падением теплового потока до величин, меньших 30 мБт/м2• \ Этот 
поток отмечен в скважинах в районе пас. Улу и' р. Амги, а также на р .  
Лене между пос. Покровском и г .  Олекминском (см. рис. 3 .29) . По-видимо­
му, средний блок Алданской антеклизы сохранил первичное тепловое по­
ле и тепловой поток , характерный для древней платформенной коры .  За­
падный край Алданского щита, Олекмо-Чарский блок, характеризуется 
пониженным по сравнению с его центральной частью тепловым потоком 
(30-40 мБт/м2) .  Геофизическими методами блок этот совершенно не изу-I u u чен, поэтому сведения о структуре его коры и своиствах верхнеи мантии 
отсутствую'!'. 

Мезозойские депрессии платформы - это ее наиболее активные зо­
ны, ' зоны 'растяжения, ' проседания или блоко'Вых опусканий.  Тепловое 
состояние всех этих депрессий очень сходно. Их тепловой по:гок является 
самым большим на платформе и изменяется от 40 до 60 мБт/м2 • Так, наи­
более глубоко погруженным частям Билюйской синеклизы соответствует 
тепловой поток в 50-55 мБт/м2 • Именно в этих частях синеклизы некото­
рые авторы предполагают отсутствие в коре «гранитно-метаморфическогО» 
слоя. Есть серьезные основания считать, что «гранитно-метаморфический» 
слой здесь сложен породами, близкими к основным, содержащим неболь­
шое количество радиоактивных элементов, вследствие чего теплогенерация 
в этом слое должна быть пониж�нноЙ. Для обеспечения �аБЛЮДllющегося 
до.вольно. большого. поверхно.стного теплово.го потока нео.бходим, следова­
тельно, большой пото.к тепла из мантии .  Действительно, 170. данным МТЗ 
астеносфера под синек лизой хо�ошо развита на глубине о.коло 100 км. 
Однако это обстоятельство не проясняет приро.ду высокого теплового. по­
то.ка из мантии. Со.сто.яние астеносферы зависит от ее температуры, а 
связь последней с тепловым потоком в депрессиях, особенно, в мезозой­
ских, о.чень сильно. смазывается их мощной осадочной то.лщеЙ, сложенно.Й 
в осно.вном терригенными осадками, не полностью литифицированными . 
По.скольку теплопроводность этих пород невелика, то даже при относи­
тельно невысо.ких тепловых по.токах в таких депрессиях наблюдается 
очень быстрое и значительное по�ышение температуры с глубиной. 
На платформах это ' самые теплые литосферные точки . Поэтому остается 
неясным, является хорошо. развитая астено.сфера причиной по.Вышения 
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мантийного теплового потока в синек лизах или следствием существова­
ния синеклизы с ее мощным. теПЛОИЗОЛЯЦИ9ННЫМ чехлом. 

Рассматриваемая Вилюйская синеклиза - типичная депрессионная 
структура р астяжения .  Наблюдаемое увеличение теплового потока в 
сторону Верхоянског.о мегантиклинория, где в зоне максимальпых де­
формаций на его передовом Rитчанском ВЫС{fупе q = 58-62 мВт/м2, 
служит, на наш взгляд , доказательством значительного тепловыделения 
в процессе деформации литосферы. 

R бортам Вилюйской синеклизы тепловой поток уменьшается до 
35-40 ыВт/м2• Линии равного потока четко следуют усредненным текто­
ническим контураы синеклизы,. подчеркиван тем самым прнмую связь 
теплового состоянин с тектоническим строением депрессии. 

В тепловом отношении н!! Вилюйскую .синеклизу оч�нь похож Пред­
верхоянский проrиб, в осевой части которого тепловой поток равен 50-
60 мВт/м2• В направлении к Анабарской антеклизе поток этот очень быст­
ро понижается, в сторону Алданской антеклизы его понижение происхо­
дит менее заметно . На восточном борту прогиба в области перехода к оро­
генным структураы Северо-Востока поток так же быстро увеличиваетсн 
до 70-80 ыВт/м2• 

По данным Е. И. Паталахи и А. И. Полякова [ 1977 ] ,  для модели ли­
тосферы, . деформируемой с двух сторон, приращение теплового потока 
за счет механической энергии составляет 1 3-25 мВт/м2 при длительности 
тектонического процесс а в 100 млн. лет. На грз:нице М за этот период тем-

. пература может повыситься на 300-3500С, а ' в астеносфере (100 км) -
на 400-4500(:. Эти р асчетные данные вполне согласуются с нашими. По­
вышение теплового потока в депрессиях Сибирской платформы над фо­
новым его значением составляет 10-20 мВт/м2• 

Енисей-Хатангский и Лено,-Анабарский прогибы характеризуются 
тепловым потоком 40-60 мВт/м2 , его распределение внутри деi:rрессий 
сложно и ПОI'\а не поддается интерпретации из-за скудости как геотер­
мических , так и тектонических сведений. R югу тепловой поток понижа­
ется, . а R северу (в Таймырской складчатой области) - повышается. 

По Алдано-Майскому прогибу имеются не слишком надежные данные 
и к тому же малочисленные. Предполагается,. что тепловой поток в проги­
бе вряд ЛИ . превышает 45-50 мВт/М2• 

Самую большую геотермическую загадку предлагает Тунгусская 
синеклиза. Есть все основания считать, что синеклиза должна быть хо­
лодной. Во-первых, ее тектон�ческая активность проявлялась лишь в 
палеозое, после чего она длительное время (более 200 млн. лет) была аб­
солютно пассивной. Во-вторых , бурный вулканомагматический ' период, 
при ведший к формированию мощной трапповой толщи, закончился слиш­
ком давно, и его тепловое влияние успело рассеяться. Подтверждается 
это отсутствием тепловых аномалий . в районах значительного развития 
траппов на Ботуобинской седлdвине. В-третьих, осадочный слой, хотя и 
мощный, но достаточно теплопроводный , состоящий в верхней части из 
трапповой толщи, а в нижней - карбон.атноЙ, не может служить хорошим 
теплоизолятором (теплопроводность карбонатов значительно выше тепло-
проводности гранитов) . . ' 

Противоречивы и геофизические данные по Тунгусской синеклизе. 
В центральной части синеклизы, с одной стороны, предполагается \ от­

сутствие в коре' нормального «гранитно-метаморфическогО» слоя, посколь­
ку средняя скорость сейсмических волн в этою слое составляет 0,5;') км/с. 
С другой - невелика скорость иl в «базальтовом» слое - 6,7 км/с , что 
мало отличается от таковой в гранитоидах. Граничная скорость на по­
верхности М местами достигает 8 , 5  км/с, что указывает на существование 
достаточно плотной верхней мантии. Наряду с этим, по данным ' МТ3, под 
синеклизой на глубине 95-110  км хорошо развита астеносфера,  что укя.­
зывает на существование высоких температур на этой глубине. 

В узкой полосе центра синеклизы (среднее течение Нижней и Подка­
менной Тунгусок) тепловой поток превышает 50 мВт/м2, понижаясь на за-
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Т а б л и.ц а  3.12 
Новые данные теплового потока по ТУНГУССКОЙ синеклизе 

о:: '" � '" '" � � �  � �  "' ",  '" :Z: '"  Е-< :Z: ... P" E-<  Е-< 0. 0  Р" о  1"1 0. 0  1"1 Участок " ""  � '"' Участок "' о.  0 0 
)! Е-< '"'  � ::J :s:  " О;  "' :.: " О;  u :3  � a  .; 8 :з  0 0 .; I"I �  

}{u�няя
'
Туnгуска П одка.меnnая Туnгуска 

"У"чаминский 63045' 96020' 37 Байкитский 61040' 96025' 35-55 
Вивинский 63 55 97 45 43-49 I{уюыбинский 61 00 96 55 32-3 8 
Туринский 64 15 100 20 54-57 Оскобинс:кий 60 15 100 25 57 
Rочечумский 64 00 103 05 52 Ванаварский 60 20 102 15 28 
Илимпейский 63 20 105 35 40 

пад и восток (см. рис. 3.29, табл. 3 . 12) .  В табл. 3 . 12  приведены новые 
данные теплового п отока по некоторым участкам Нижней и Подкамен­
ной Тунгусок. В низовьях Нижней Тунгуски он достигает 30 мВт/м2, а в 
нижнем те чении Подкаменной Тунгуски - 40 мВт/м2• На севере, в излу­
чине р .  Н'отуй, преобладает уже влияние холодного Анабарского массива, 
уменьшающее поток до 20 мВт/м2 • На северо-восточном склоне базальто­
вого плато Путорана, в верховьях Хеты, на границе с Енисей-Хатанг­
ским прогибом, тепловой поток равен 30-40 мВт/м2• 

Таким образом, получается, что тепловое состояние Тунгуссю:�й и 
Вилюйской синеклиз одинаково , несмотря на  различие их возрастов, 
строения и структуры коры . I 

Наблюдаемый в Тунгусской синеклизе тепловой поток невозможно 
объяснить без предположения о значительной величине его мантийной 
составляющей . По-видимому, существует какой-то ПРОЦЕ)СС , поддерживаю­
щий высокую температуру в мантии. Возможно, это - затянувшееся зату­
. хание некогда мощного базальтового магматизма в синеклизе, когда тем­
пература на подошве коры достигала температуры плавления базальтов 
(около 12000С) . В настоящее время температура на подошве коры оцени­
вается в. 700-8000С. Приемлемой с точки зрения геотермии гипотезы трап­
пового магматизма и его причин нет . 

'Увеличение теплового потока в Тунгусской синек лизе возможно также 
за счет увеличения мощности земной коры и ее «гранитно-метаморфиче­
ского» слоя.  По геофизическим данным ' мощность «гранитно-метаморфи­
ческого» слоя в синеклизе меняется от 18 до 26 км, «баз-альтовогО» - от 
18 до 20 км. Величины эти почти в 2 раза больше, чем в Вилюйской си­
неклизе. Естественно , что суммарная теплогенерация коры прямо про­
порциональна ее мощности, поэтому вклад коры Тунгусской синеклизы в 
поверхност�ый тепловой поток должен быть значительным. Однако до­
вольно быстрое падение величины теплового потока к периферии синекли­
зы, где мощность консолидированной коры и «грани.тно-метаморфи­
ческогО» слоя увеличивается, говорит о том,  что структура коры не играет 
главной роли :ц формировании теплового' потока. Большое влияние ока­
зывают состав «гранитно-метаморфического» слоя,  породы которого на 
бортах синеклизы становятся более кислыми, и ,  по-видимому, происхо­
дящее в направлении периферии охлаждение мантии, поскольку здесь рас- ' 
полагаются самые холодные структуры Сибирской платформы - При-' 
енисейский вал и Анабарская антеклиза.  

Рассматривая поле 'теплового потока Сибирской платформы в целом, 
можно заметить, что наиболее холодными являются стабильные неакти­
визированные поднятия. Мезозойская активизация таких поднятий при­
водит к повышению' теплового �потока. CaMbie теплые на платформе ­
депрессии, причем чем моложе они, тем выше в них тепловой ПОТGК . Струк­
туры, сохранившие до нашего времени высокий геодинамический потен­
циал, Юl фоне стабильного окр;ужения характеризуются повышенным 
тепловым потоком. 
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Специальное внимание должно быть уделено тепловому потоку шов­
НЫХ ЗОН Сибирской платформы: восточной, на стыке с Верхояно-Чукотской 
складчатой областью, западной, вдоль границы с Западно-Сибирской 
плитой, и юго-восточной, Oxotcko-СтановоЙ. Тектонически оци выде­
ляются целой системой линейно вытянутых глубинных · разломов.  13 со­
ответствии с «Тектонической картой Северной .Евразию) [1980 ] все эти 
зоны сформированы на. единой с Сибирской платформой литосфер ной осно­
ве, верхнюю часть которой составляет древнеархейская протометаморфи­
ческая кора. 

Со стороны Западно-Сибирской плиты вдоль Енисейского шва про­
слеживаются в виде узких ПОЛQС выходы верхнепротеi)Озойской коры 
[Боголепов ,  Шевцов, 1962; Крылов и др . ,  1967 ] .  

Геотермические данные' указывают на существование четкой границы 
между Западно-Сибирской плитой и Сибирской платформой . Как уже го­
ворилось, Приенисейский вал характеризуется самыми низкими величи­
нами теплового потока - 20-30 мВт/М2• Эта холодная зона протягивается 
по правобережью Енисея на сотни километров.  На левобережье, в 80-
100 км от реки, всюду наблюдается повышение теплового потока до 53-
63 мВт/м2, т .  е .  увеличение его в 2 , 5-3,0 раза .  Такой резкий перепад зна­
чений теплового потока при пересечении шовной зоны может быть только 
тогда, когда не менее резко, практически скачкообразно, меняются струк­
тура и свойства коры и верхней мантии. По теКТОНЩIеским данным, тако­
го контраста между плитой и платформой нет, иногда предполагается да­
же взаимопроникновение их тектонических элементов.  Возможность скач­
ка свойств литосферы иногда подтверждают геофизические данные. В от­
личие от очень плотной верхней мантии на Приенисейском валу на восточ­
ном крыле Западно-Сибирской плиты мантия разуiIлотнена или состоит из 
более легких пород (граничная укор ость на поверхности М равна 8 ,0  км/с) . 
Скоростной профиль коры плиты, наоборот, указывает на высокую плот­
ность слаг�ющих, ее пород. При таком скудном материале установить 
причины столь значительных различий теплового СОСТ9-ЯНИЯ краевых 
частей плиты и платформы не представляется возможным. Ви.димо , они 
той же природы, что и источники повышения теплового потока в ранее 
рассмотренных платформенных депрессиях . Ведь всю Западно-Сибир­
'скую плиту можно рассматривать как гигантскую депрессию мезозой­
,ской седиментации с непрерывным процессом опускания . Приенисейский 
'борт плиты погружался со скоростью 30-50 м за l' млн . лет [Боголепов ,  
1967 ] .  Западная же прибортовая часть Сибирской платформы в ме :юзое 
'оставалась неподвижноЙ . 

В рассматриваемой шовной зоне прогибаНИЕ;j носило блоковый харак­
тер , поэтому и тепловое состояние по обе стороны шва меняется скачко­
()браЗно . При настоящей изученности вопроса Енисейская шовная зона 
предлагает исследователям новые проблемы. 

Восточная шовная З0на Сибирской платформы проходит по Пред­
верхоянскому прогибу IМежвилк , 1970 ] ,  заложенному на древне ар хей­
-екой платформенной литосфере .  В мезозое и кайнозое про гиб активно 
погружался,  а его восточный борт подвергся складчатости. Эта молодая 
активная краевая зона характеризуется достаточно высоким тепловым 
потоком (45-55 мВт/м2). К сожалению, в пределах Верхоянского меган­
тиклинория геотермические исследования не проводипись. НО ' уже на 
Китчанском передовом выступе, надвинутом на край платформы на рас­
'стояние до 50 км, заметно повышение теплового потока при переходе от 
�IЛатформы к Верхояно-Чукотской орогенной области (до 60 мВт/м2) . На­
иболее геотермически контрастно перехЬд этот выражен ' в ЮГО-В9СТОЧНОЙ 
части Предверхоянского прогиба ,  на границе с Алдано-Майским пр6ги­
бом. На расстоянии около 200 км тепловой Поток повышается от 50 мВт/м2 
В прогибе до 100 мВт/м2 В хр. Сунтар-Хаята. Есть все основания предпо­
лагать, что такая картина свойственна всему шву, за исключением его 
самого северного участка, где орогенный процесс ослаблен. По всем имею-) . . 
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щимся данным, восточнее ШОВ,ной зоны в орогенной области тепловой по-
то:к всюду выше 70 мВт/м2• ' 

Та:к :как в:клад коры в тепловой ПОТО:К в Верхоянье не должен отли­
чаться от та:кового на платформе [Ни:колаевс:кий, 1968 ] ,  то источни.:к по­
вьппения теплового пото:ка в 1 ,"5-2,0 раза следует ис:кать в мантии. 1\ з:кое­
то :количество тепла (до 20-25 мВт/м2) , вероятно , в ыделяется в процес­
сах сжатия и с:клад:кообразования . 

Особенности глубинного строения Становой шовной зоны по:казы­
вают, что ни южная часть Алданс:кого щита, ни Становая с:кладчатая об­
ласть не являются в настоящее время самостоятельными стру:ктурами 
[Лишневс:кий и др. , 1968; Булин и др. ,  1972 ] .  Современное поднятие 
Чульманс:кой впадины и вовлечение ее в орогенный процесс совместно С 
северной' зоной Станового хребта свидетельствуют о едином геодинами­
чес:ком процессе во всей этой зоне. 

В геотермичеСI{QМ плане вся шовная область выступает тоже :ка:к одно­
родная. Ка:кого-либо рез:кого изменения величин теплового пото:ка при 
пересечении Станового шва не обнаруживается. На западном участ:ке 

, шва, в Оле:кмо-Чарс:ком поднятии, тепловой пото:к равен 27-40 мВт/м2, 
а в хребтах "Удо:кан и Калар его величина изменяется в пределах 18-
54 мВт/м2 [МетодИчес:кие . . .  основы . . .  , 1983] . В ЧульмаНСRОЙ впадине тепло­
вой ПРТОR даже нес:коль:ко выше: 40-56 мВт/м2• 

По-видимому, мощная ' а:ктивизация и Станового хребта, и юга Ал­
данс:кого щита в :конце мезозоя привела :к выравниванию теплового со­
стояния этих разновозрастных и те:ктоничес:ки разнорадных СТРУ:КТУР. 
Да и п р:Ичина а:ктивизации для них была единай.  

§ 4 . ТЕПЛОВОЙ ПОТОК В ЮГО-3АПАДНОИ ЧАСТИ 
СИБИРСКОИ ПЛАТФОРМЫ 

Изменение температуРы и геотермичес:кого J,'радиента.  Геатерми­
чес:кое изучение региона пра:ктичес:ки начало�ь в 50-х годах\после , вьшол­
нения термо:каратажа первых глубо:ких с:кважин [Дья:конов,  1958; Че­
ременс:кий, 1959 ] .  В последующие годы основная часть фа:ктичес:кой 
информации о температурах разреза была получена та:кже производст­
венными организациями, а обработна этих данных. осуществлял ась 
различными научными ноллентивами [ЛысаR , 1968, 1 983а, б и др . ;  Лю­
бимова, 1968а; Дучнов, 'Сонолова,  1974а ] .  ' 

Геотермичес:кие исследования праводились в снваж-инах , имеющих 
обычно глубину более 1 ,5-2,5 нм. На Братсном и Ковинсном поднятиях 
измеренные ;на глуоинах 3 ,5-4,6 нм темцературы достигают 60-700С. 
Нарастаl!ие \ Т С глуби:ной обычна происходит сравнительно медленно . 
Тан , на глубине 0 ,5 Юlf от поверхности температура повышается до 10-
200С, на глубине 2 :км - дО 25-500С. Выделяются и аномалии темпера­
турного поля, связанные са СТРУJ«турами на:к осадочного чехла, та:к и 
:кристалличесного фундамента. 

Низние величины . геотермичесних градиентов (цене е 10 мК/ы) ха­
рантерны для поднятий, обрамляющих ИРНУТСНИЙ амфитеатр, нраевых 
выступов его фундамента (особенно ИРКУТСRОГО), Непсного свода и ,  ве­
роятно , Предбайкальсного и Присаянского краевых прогибав. В централь­
ной части амфитеатра геотермические градиенты в основнам изменяются 
от 10 до 15 мИ/м, а на отдельных участках, осложненных тентоничесними 
нарушениями или трапповым магматизмом, составляют более 15----:-20 мИ/м 
(в зонах Нунутсного и "Усть-Иутского .разломов; в пределах Братс:кого ва­
ла и Верхоленского поднятия и др . ) .  Приведенные данные свидетельст­
вуют о ТОМ, что даже в условиях платформы повышенные' геотермические 
градиенты· харантерны для наибалее антивных тектоничесних зон. Однано 
подобные участни в рассматриваемом регионе очень редни, по'этому сред­
нее значение g может быть принято равным 13 ± 1 мИ/м. 
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Т а б л и ц а 3. 13 
Тепловые свойства и плотность горных пород в юго-западных районах Си­

бирской платформы 

теплопровод-
Температуропро-

Плотно(:ть 
Тип .пород, возраст ВОДНОСТЬ, 

ность л, BTj(M ·R) h. · 1 0-8M2jc р,  Г/М3 . 
I 

Песчаники, PZ1 2 ,94 (58) 146 (17) 2 ,59 (58) 
0,95-5,75 01-267 2 ,24-2,87. 

PR . 3,34 (9) - 2 ,68 (9) 
1,34-4,65 2 ,58-2,74 

Алевролиты, �Zl 1 ,74 (31) . 77 (18) 2 ,73 (28) 
0,76�3,88 36�160 2 ,57-2,84 

I 1 ,62 (16) 81 (8) , 2 ,73 (14) 
Аргиллиты, PZl : 0,94-3,30 55-196 2 ,55-2,86 

Известняки, PZ1 2 ,49 (14) 120 (10) 2 ,71 (10) 
1 ,63;--3,02 81-158 2 ,68-2,78 

, 3,02 (4�) 143 (30) 2 ,74 (38) 
Доломиты, PZ1 1 ,46-4,56 60-207 2,42-2,9 

PR 4,94 (5) - , 2,84 (5) 
4,49-6,04 2 ,81-2,85 

Наменная соль, ? 3,18 (7) 209 (5) 2 , 15 (7) 
2,51-4,84 177-274 2,13-2,18 

Диабазы (траппы), ? 1 ,91 (5) 86 (4) 2 ,99 (4) 
1 ,53-2,17 - -

Магматические и Me'IlaMOp- , 
фические породы фунда-

2,25 (6) 110 (6) 2,72 (5) мента (гранит, гранодио-
рит, гнейс, сланецj 2,08-2,63 . 92-117 2,56-2,81 

I 

П р и  м е ч а н и е. В числителе -- срР.днре значение (в скобках количество об­
разцов) ,  в знаменателе -- интерва:'1 изменения . 

Тепловые свойства горных пород. О · теПJIОВЫХ свойствах горных 
пород, слагающих разрез ИРКУТСКОГQ амфитеатра, можно судить по ре­
зультатам соответствующих экспериментальных измерений более чем 
230 образцов из керна скважин . Исходя из размера образцов, их состоя­
ния (пористости, влажности, трещиноватости) , JIИтологического состава 
для определения тепловых Еонстант горных пород использовались методы 
акалориметра, если высота образца превышала его диаметр в 2-3 раза; 
двух температурно-временных интервалов - в случае невыполнения опи­
санного выше условия; монотонного разогрева, если образец был доста­
точно однороден по составу [Дорофеева, 1983 ] .  

В исследованной коллекции наиболее полно представлены породы 
осадочного чехла и в меньшей степени - кристаллического фундамента 
Сибирской плр.тформы (табл. 3 . 13) .  . 

Гистограммы теплопроводности осадочных пород имеют сложное· 
многомодальное распределение (рис. 3 .30) .  Максимальные величины 
Rоэффициента теплопроводности присущи породам карбона:тно'-галоген­
ного комплекса, особенно мономинеральным соединениям каменной соли, 
которые в наиболее чистом виде вскрыты на Ковинском и Шамановском 
участках (3,3-4,8 Вт/(м · К)) .  Среди карбонатных пород более высокую 
теплопроводность имеют доломиты - в с-реднем 3 ,2  Вт/(м ' К). Известняки 
характеризуются значениями порядка 2 ,7  Вт/(м · К). Весьма разнообразна 
теплопроводность песчаников : . В  аJ[евритистых разностях л варьирует от 
0 ,9  до 1 , 7  и iIревышает 3 ,2  Вт/(м · Н) в кварцевых песчаниках [Дорофеева, 
1 981 , 1982 ] .  

Пониженной теплопроводностью (Вт/(м · К) )  обладают аргиллиты и 
алевролиты на участках Чорском и ДоБЧУРСRОМ (1 ,07-1 ,35) , известняки 
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Гистограммы распределения тепловых СВОЙСТВ и плотности осадочных по-
род юго-западной части Сибирской платформы. 

1 - теплопроводность; II - температуропроводность; III - плотность. n - количество определений. 
а; 1 - все разновидности ocaдo'IНЫx пород (n).. = 247,  n" = 129,  Пр = 21 5); 2 - терригенные по-
роды (n).. = 128, n" = 51 ,  Пр = 120) ; 3 - карбонатно-галогенные породы (n).. = 119, n" = 78, nр =95) ; 
б; 1 - терригенные породы (см. а, 2);  2 - а.:rевролиты (n).. = 35 ,  n" = 21 ,  Пр = 32) ; 3 - аргилли-

ты (n).. = 20 ,  n" = 22) ; 4 - песчаники (n).. = 73 ,  n" = 19, Пр = 66) . 
е; 1 - карбонатно-галогенные породы (см. а, 3) ;  2 - доломиты (n).. = 87, n" = 57, Пр = 65) ; 3 -· 

известнЯlШ (n).. = 20 ,  Пр = 16) . 

(2,01 -2,17)  и песча'ники (2 ,31-2 ,34) - на Ш амановском и Ковинском, 
доломиты - на Добчурском (2,42-2,61) .  

Температуропроводность исследованных образцов постепенно увели­
чивается от тсрригенных пород к карбонатным и галогенным. Так , тем­
пературопроводность каменной соли почти в 3 раза выше, чем у алевро­
литов и аргиллитов, и в 1 , 5  раза больше, чем у известняков, доломитов и 
песчаников (см. табл. 3 . 13) .  

Плотность изученных образцов осадочного чехла изменяется в мень­
шей степени, чем их тепловые свойства. У большинства р аЗ.новидностеЙ 
она близка к 2 .7  г/см3 и только У каменной соли резко понижена - в 
среднем до 2 , 1  г/см3• Н аиболее плотными породами являются к арбонаты 
и аргиллиты, менее плотными - песчаники. 

Величины тепловых параметров определяются не только минераль .... 
ным составом осадочных горных пород, но и степенью их литификации,  
диаI'енеза и свойств заполняющей среды. Глинистый цемент, например, . 
уменьшает теплопроводность, но увеличивает их плотность, а карбо­
натный - повышает теплопроводность, но снижает их плотность. :Кроме 
этого , тепловые свойства терригенных пород тесно связаны с их грануло­
метрическим составом, так как при уменьшении зерен от 1 ,0-0, 1 мм (пес­
чаники) до 0,01 мм (аргиллит) их теплопроводность уменьшается почти в 
2 р аза - в среднем от 3 ,04 до 1 , 78 Вт/(м : К) .  Следует отметить, что для 
большинств а осадочных горных пород Иркутского амфитеатра теплопро­
водность и температуропроводность выше, чем средние значения этих 
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параметров для аналогичных пород других районов [Физические свой­
ства . . .  , 1984 ] .  Это связано, видимо , с существенным засолонением и кар­
бонатизацией пород осадочного чехла Сибирской платформы. 

Н а  тепловые свойства изученных пород существенно не влияет глу­
бина отбора керна, за исключением верхних наиболее выветрелых и раз­
рушенных горизонтов .  И только ,у песчаников с глубиной увеличиваются 
плотность, теплоемкость и теплопроводность, но уменьшается темпера­
ТУРОПРОВОДНОСТЪ. ДЛЯ них , а также для ДОЛОМИ1:0В характерна прямая зави­
симость между теплопроводностыо" ПЛОТНОСТЬЮ и возрастом пород. Сложнее 
соотношения этих величин у других осадочных пород : у аРГIiллитов и из­
рестняков по мере увеличения возраста и плотности образцов их тепло­
проводность чаще всего уменьшается; более древние алевролиты, Hao€)o­
рот, имеют меньшую плотность и теплопроводность, чем молодые. Ка­
менная же соль уплотняется незначительно,' зат6 ее леплопроводность по 
мере увеличения возраста заметно уменьшается. 

у пород кристаллического фундамента (см. табл. 3 . 1 3) высокие тепло­
проводные свойства имеют в основном карбонатизированные и сложно­
метаморфизованные разности - сланцы и измененные граниты (на Юж­
ном и Марковском участках) . Более низкая теплопроводность :.-.- менее 
2 Вт/(м · К) - У сибирских траппов, зато их плотность (около 3,0 г/см3) 
значительно выше, чем у аналогичных пород в других районах. 

Экспериментальны� данные по тепловым свойствам изученных об­
разцов горных пород были использованы для подсчета средневзвешенной 
величины теплопроводности в ИJIтервалах температурньп:: измерений от­
дельных скважин, при этом за <<в'ес» принимал ась вертикальная мощность 
литологически одноррдн.bIХ толщ горных пород, имеющих близкие зна­
чения теплопроводности. Такиi\f путем была определена теплопроводность 
разреза в пункте наблюдений . 

По экспериментальным данным с привлечением справочного мате­
риала была составлена cxe�a распределения теплопроводности в юго­
западных районах Сибирской платформы, охватывающая верхние го­
ризонты земной коры, включающие осадочный чехол мощностыо до 3 -
5 к м  И верхнюю часть кровли кристаллического фундамента до глубин 
нескольких десятков метров (рис . 3 .31 ) .  

Средняя величина .теплопроводности (л) изученного разреза равна 
3,0 + 0 , 1  Вт/(м ' К).  Если в нем преобладают галогенные и карбонатные 
породы, что х арактерно , например, для Усть-Кутского, Марковского и 
Киренского поднятий, Жигаловского вала, зоны Верхнеангарских дис­
локаций, то региональнал. теплопроводность превышает 3 Вт/(м · К) . Там,; 
где осадочный чехол имеет более терригенный состав и к тому же прони­
зан многочисленными трапповыми интрузиями (Саяно-Енисейская и Ан­
гарская синеюiизы, Братский вал) , л понижается до 2 ,5-2,7 ' ВТ/(М ' К) 
и менее . 

13 тех районах, где теплопроводность разреза наиболее высокая (во 
впадинах , Прибайкалья и Присаянья, в зоне Верхнеангарских дислока­
ций, на Марковском, Киренеком и Жигаловском поднятиях), скорости 
нарастания глубчнньiх температур понижены. На Непском своде л состав­
ляет 2,9 ВТ/(М ' К), значения реотермических градиентов очень низкие ­
n среднем 9 мК/м. 

Тепловой ' поток.  Результаты экспериментального изучения тепло­
вых свойств горных пород позволили уточнить ' опубликованные ранее 
величины тепловых потоков на юго-западе Сибирской платформы, для 
вычисления которых использовались в основном справочные данные о 
теплопроводности , а также выпоillнить новые определения [Каталог . . .  " 
1985 ] 1  

К нас:гоящему времени общее количество пунктов геотермических на­
блюдений в Иркутском амфитеатре ДОСТИГЛ9 93, а средний тепловой поток 
оказался равным 40 мВт/м2 (табл. 3 . 14).  Анализируя распределение q в 
этом районе платформы (рис . 3 .32), можно полагать, что более интенс ив­
ный региональный вынос подзеМНОl'О тепла происходит в центральной 
7 Заказ М 355 97 
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Рис. 3.31. Теплопроводность верхних горизонтов земной ROPbl юго-западных районов 
СиБИРСRОЙ платформы (Вт/(м, К» . 

1 - теплопроводность изученного разреза в ПУlШте наблюдений; J! - преnполагаемая теплопро­
водность по результатам интерпретаuии геологических данных и тепловых свойств; 8-5 _ регио­
нальные значения теплопроводности: 8 - менее 2,5 ,  4 - от 2 ,5  до 3,0, 5 - более 3,0 ;  6 - участки 
детаiIЬНЫХ исследований тепловых свойств горных пород (1 - Преображенский , 2 - Ярактинский, 
3 - Верхнетирский, 4 - Марковекий, 5 - RОВИНСRИЙ, 6 - RУТУРМИНСRИЙ, 7 - Ю}liНЫЙ, 8 ":  
Чорский, 9 - ДОбчурский, 1 0  - Уеты<аДЮIСКИЙ, 1 1  - 3наменский, 1 2  - !\ОРКИНСIШЙ, 1 3  _ Хри­

стофоровский, 1 4  - Шамановrкий, 1 б - Иркутскиt1). 
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'
3.32. Тепловой поток юго-западных районов Сибирской платформы. 

1 - ПУIUlТЫ определения теплового ПОТОl\а. мВт!м'; 2,3 - изолинии измеренного (2) и предпо:rагае­
мого по геолого-геофизическИlII данным (3) регионального теплового потока; 4-7 - возраст фор­
мирования континентальной коры и рифтовык зон [Тектоника Северной Евразии� 1 980 ]: 4 - к на­
чалу рифея, 5 - палеорифты, б - К нача.лу девона, 7 - кайнозойская рифтовая зона; 8 - осадоч­ный чехол Сибирской платформы и поля траппов; 9 - кристаллические породы горного обрамле­
ния; 10а - крупные геологические структуры (1 - южная часть НеПСRо-БОТУОБИНСКОЙ антеклизы. 
II - Апгаро-ЛеНСRая антеклиза, 1II - Присаянская синеRлиза. IV - Саяно-Байкальская область 
интенсивного горообразования); 106- структуры пеРFОГО и второго порядка (в верхних горизон­
тах осадочного чехла: 2 - зона Непских ДИСЛОRапИЙ. 3, 4. 7 и 1 2  - l{иренгское, Марновсное, Жи­
галовское и Божеханское поднятия, 1 3  - Ирнутсная впадина; в нижних горизонтах осадочного 
чехла: f и 5 - Непский и УСть-l{утский своды, 6 - Новинское и Братское поднятия. 9 и 1 0  _ Сая­
но-Енисейская и Ангарская синенлизы; выступы нристаллического фундамента, СI;рытые под оса­
дочным чехлом: 8 - Ирнутсюl'й, 1 1  - Тулунский); 11 - условная граница Байкальской рифтовой . 

зоны. 
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Средние величины геотермических параметров в 

Геотермический градиент g, мК{м 
- КОЛ-ВО l ' gcP . 1 , 1 Геологические структуры определе- ВХ ВХ ний (n) от-до 

Непский свод и зона Непских дисло-
Rаций 16  7-17 9 3,1 1 ,6 

Краевые поднятия и впадины 13 8-16 12 2,6 1 ,4 
iYсть-Кутское, Марковское и Кирен-

сное поднятия 9 9-20 13 3,8 2,6 
Братское поднятие 14 1 1-18 14 2,4 1 ,3 
Зона Вер:хнеангарских ДИСЛОRаций 24 8-22 13 5,1 2,0 
Саяно-ЕнисеЙСRая , и Ангарс!,ая си-

неклизы 10 12-24 16  3 ,7  2,4 
J.Кигаловское поднятие 7 12-19 1� 2,4 1 ,8 

Вся территория I 93 I 7-24 I 12,7* I 3,5 I . 1 ,8 
П р и  м е ч а н и Е:. gcP ' Лер' qcP - средние значеНИlI величин; ВХ - стандартное ОТКЛО 

невэвеmенные величины геотермич;еских параметров по всему рег'!ону. 

части амфитеатра (в зоне развития палеорифтов) и в Саяно-Енисей­
ской синеклизе, где величиньi потока в основном выше 40 мВт/м2• Ло­
кальные аномалии с тепловым потоком более 40-50 мВт/м2 наблюдаются 
в сводовых частях антиклинальных структур осадочного чехла, которые 
нередко являются соляными куполами и осложнены тектоническими на­
рушениями (Ярактинская, Марковская, Усть-Кутская, Седановская" 

�Тутурская, Нукутская и другие аномалии) .  На крыльях этих антикли­
нальных структур величины ·потоков резко уменьшаются до 30 мВт/м2 
И менее, как это наблюдается вокруг Ярактинской, Марковекой и им по-
доБныIx структур . ' 

Низкие тепловьrе потоки характерны также для краевых поднятий и 
прогибов Иркутского амфитеатра и южной части Непско-Ботуобинской 
антеклизы (см. рис. 3 .32) . 

Распределение теплового ПОТОRа обусловлено преимущественно гео­
лого-структурными особенностями осадочного чехла и связанными с 
ними неоднородностями теплофизического разреза, ,а также перен{)сом 
тепла подземными водами в условиях Ангар о-Ленского артезианского 
бассейна, охватывающего весь рассматриваемый регион. В областях пи­
тания этогQ.. бассейна (краевые поднятия) величины потоков понижены" 
в зонах разгрузки рассолов на аНТИIшинальных поднятиях - повышены 
[Лысак, 1968, 1977 ] .  

В северо-восточной части региона геотермические аномалии при­
урочены к CBOДOBPIМ частям Ярактинского и Марковского поднятий, ко­
торыи присущи интенсивная трещиноватость карбонатных пород и сок­
ращеНliая в 2-3 раза мощность галогенных ос'адКов. При вскрытии сква­
жинаыи разломных зон - проводящих каналов для разгрузки глубоко 
залегающих подземных рассолов [Пиннекер, 1968 ] - происходил пери­
одический самоизлив подземных вод, температура которых уже на глу­
бинах 150-300 м достигала 30- 400С, хотя во ВllIещающих породах на 
этой глvбине она не более 10-150С. Подобный подток наблюдался и 
в Hapy�eHHЫX СВОДОВЫХ частях iI-\игаловского, Усть-Кутского и Ну­
кутского поднятий. 

По-видимому, повышенный разогрев подзеllШЫХ рассолов на этих 
, ' 

участках вызван не только наличием здесь локальных геотермических 
аномалий, о чем уже сообщалось, . но и привносом термальных вод из 
трещиноватых зон фундамента. Косвенным доказательством такого прив­
носа 'является снижение в 1 , 5-2 раза на этих участках минерализации 
хлоридных натриевых , рассолов по сравнению с окружающими райо­
нами [Лысак, 1968, 198311., б;  Дзюба, 1971 ;  Лыса�, Зорин, 1976 ] .  

100 



Т а б л и ц а 3.14 
юго-западных районах Сибирской плаТфОРl\lЫ 

Теплопроводность л, BT!(M·IO Тепловой поток, MBTjM' 

от-до I Лср I Sx I ах от-до I qcP I Sx I Sx 

2 ,8-3,2 2,9 0,1 0,05 21-51 28 9,7 4 ,9 
2 ,5-3,3 3,0 0,23 0,12 26-48 35 7,0 3,8 

2 ,8-3,2 3,1 0 , 14 0 , 1  27-56 37 10,0 6 ,8 
2 ,6-3,1 2 ,8 0 ,12 0 ,06 32-48 39 6 ,0 3,2 
2 ,9-3,4 3,2 0, 125 0 ,05 25-64 40 9,4 3,8 

2,2-3,0 2 ,7 0,32 0,2 34-50 43 6,8 4,2 
3 ,1-3,3 3,2 0,06 0,04 39-60 45 7,0 5,6 

2 ,2-3,4 I 3,0 * I 0,15 0,08 I 21-60 I 38 * I 8,2 I 4,4 

вение; Sx = 2 S Х vn - доверительный nнтервал определения среднего. ЗеездоЧRОЙ отмечены сред· 

о вариациях тепловых потоков можно судить не только по и х  зна­
чениям на поверхности, но II по изменениям этих величин по вертикали,; 
по мере приближения к подошве рсадочного чехла.  Для этого был сде­
лан геотермический срез по кровле мотской свиты, венчающей венд-юок­
непалеозойский комплекс осадочных пород, с которым связаны основ­
ные перспективы нефтегазоносности Иркутского ЮlIфитеатра .  

Названный комплекс представляет собой ритмичное чередование 
в нижней части разреза терригенных пород - алевролитов, аргилли­
тов , песчаников, имеющих более низкую теплопроводность (менее 2-
2,Б  Вт/(м · Н)) ,  чем перекрывающие и х  галогенно-карбонатные породы 
(более 3,0-3,5 Вт/(м · Н)) .  Поэтому по мере . приближения к кристал­
личеСI<ОМУ фунцаменту теплопроводность в этом комплексе чаще :всего 
уменьшается, а величины геотермических градиентов и тепловых по­
токов вблизи. фундамента значительно больше, чем в вышележащих тол­
щах :  геотермические градиенты в основном выше 20-25 М!{/l\f (иногда 
30 ,М!{/l\f),  а тепловые потоки - более 60-80 MBT/M� [Дорофеева, Лы­
сак, 1983 ] .  

Наличие в нижней части разреза толщ с низкой теплопроводностью, 
перекрытых хорошо проводящими тепло слоями, создает условия гео­
термической закрытости , возможно, благоприятные для ню,опления за­
лежей нефти . Этому способствуют повышенные величины геотермичес­
ких градиентов и тепловых потоков , а также гидродин;амические осо­
беннос'ти региона, обусловливающие аномальные пластовые давлении 
и оказывающие ВЩlЯние на динамику углеводородных залежей [Фукс , 
Савинцев, 1981 ] .  Поэтому выявленные геотермические аномалии хо­
рошо совпадают ·с прогнозной схемой распространения коллекторов  
на юге Сибирской платформы. 

ТеплогенераЦIlЯ и температуры в земной коре. Существует мнение 
- [Дучков, Соколова, 1974а; Лысак , 30РИ:Н, 1976 ] ,  что тепловой поток 

южных районов Сибирской платформы в значительной степени обеспе­
чивается радиогенным теплом, а доля мантийного теплового потока вряд 
ли превышает 30 % .  Чтобы доказать или опровергнуть это ' предположе­
ние, были проведены специальные исследования по определению тепло­
.генерации горных пород и составлена радиогенная модель земной коры. 

Теплогенерация (А , мкВт/мЗ) в горных породах рассчитывал ась по 
формуле (3 .4) . . 

Для территориц юго-запада Сибирской платформы среднее значение· 
т'еплогенерации рассчитано для всего осадочного чехла по обобщенному 
геологическому разреау, который построен с учетом материалов глубо-
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Т а б л и ц а 3.15 
Средпля теплогенерация основных разновидностей горных пород осадочного чехла 

Сибирской плаТфОР!lliI 

Сибирская Сибирская 
Юго-запад платформа по Юга-запад платформа по 
Сибирской А. А. Смыс- Сибирской А. А. Смыс-

платформы лову и др. платформы лову и др. 
[ 1979] ,[ 1979] 

Породы , , Породы � � .. � t I � � � '" " n " '-' i; 8. .!.  - :< о ::: :< о ,  :< 8. :1:  ---- "'"'" . --- Q. .... ... --- ---� ю .ч  ... t: ::I: �  ... c:: Qj ,.Q  ... � ", ,,, ... t.> == �  � CJ tt: c.,)  � u ;:t b  � с.,),= 6 � ("j C": o ' ;<:  C\: � O ' ;<:  CC: ("j O � �  "' ''' о ' ;<:  o.. � a:: � :Ii  o.. Q.. = � :<  � p. ;t:  Р, А =  � :<  

Доломиты 23,7 1 ,21 Аргиллиты 5,9 } 1 ,74 Доло�што-ан- , Мергели 7,9 
гидриты 3,8 0,8 * Глины, гли-

Известняки 16,1 1 ,06 35 0,69 нистые 
Rащшная соль 17 ,9  0,35 * '. сланцы 30 1 ,39 
Песчаники 13,8 1 ,99 30 1 ,61 Битуминоз-
Алевролиты 11 ,0 --2 ,22 ные ар-

гиллиты <1 10,03 

С р е д н е е l I 1 ,31 1 I 1 ,13 
. 

П р и  м е ч а н и е. Звездочкой OTMe'leHbl зна'lения параметров, раСС'lитанные с ),'leTOM дан. 
ных А. А. Смыслова 11 др,. [ 1979].  I 

ного бурения ПГО «ВостСибнефтегазгеологию> и (<Иркутскгеофизика» 
[Дорофеева, 1983 ] , Средняя величина А оказалась равной 1 , 3  lШВТ/мЗ 
(табл. 3 . 15) .  OHI! близка к среднему значению теплогенерации в осадоч­
ном чехле всей Сибирской платформы по данным А.  А.  Смыслова и др . 
[ 1979 ] .  

Следует отметит�, что полученное значение теплогенерации неплохо 
согласуется с результатами по Восточно-Европейской и Северо-Амери­
канской платформам [Кутас, 1 978 ] .  

Таким образом, для всего осадочного чехла Иркутского амфитеатра,! 
Иl\rеющего среднюю мощность 4 км, значение теплогенерации принимаЛQСЬ 
постоянным и равным 1 ,3  мкВт/м3• В кристаллической коре; под осадоч- I 
ным слоем, принято экспоненциальное \ изменение теплогенерации 
(рис . 3.33) с глубиной z: 

A (z) = A o · exp(-zlD),; (3 .21)  

где А о  - величина интенсивности теплогенерации на поверхности; D -
характеристическая глубина «активногО» слоя,  в котором преимуществен­
но распространены радиоактивные элементы. Параметр D варьирует для 
разных тектонических провинций от 7 до 12 ,5  Юlf [Чермак, 1982; Haak� 
1983 ] .  В наших расчетах значение D принималось постоянным и равным 
10 км. 

' . .  

Вертикальное изменение теплосодержания показывает, что основная 
доля тепла,  поступающего за сче'!' распада радиоактивных элементов,. ге­
нерируется в пределах первых 20 км земной коры. В нижней части коры 
интенсивность теплогенерации резко . снижается - от 0,2 до 0,02-
0 , 03 кмВт/м3• 

Для расчета температур в земной коре необхощrмо знать и изменение 
теплопроводности горных пород по ее разрезу с учетом термобарических 
условцй их залегания. ' 

. Р. П.  Дорофеева определила глубинную теплопроводность исследуе­
мого разреза, ' учитывая изменения температуропроводности (k . 10-8,J 
м2/с) ,  удельной теплоемкости (с, ккал/(кг , R'» и плотности (р " г/смЗ) сла­
гающих его горных пород и исцользуя .для р асчетов известную формулу 

л. = k . p . c. (3.22) 

Предполагается, что вещественныи состав глубинных горизонтов 
земной коры представлен 

. 
«гранитно-метаморфическим» сдоем в верхней 
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Рис. 3 .34. Изменение тепловыХ 
свойств и плотности пород по раз­
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Сибири. 
1 - температуропроводность; 2 -
удельная теплnемкость; 3 - плотность ;  

4 - теплопроводность. 

части коры,- породами гранулитовой фации метаморфизма в ее нижней 
части и ультраОСНОВНЫllIИ породами в верхней мантии. . 

По данным Б .  Майсена, А .  Беттчера [ 1979 ] ,  Р .  Шваба [Schwab,. 1974 ] �  
давление н а  глубине 20 км достигает 5 кбар , а н а  гnанице Мохо - 1 0  кбар .. 
Соответствующие этим глубинам р�счетные температуры составляют 
550 и 700 J{ [дучков, Соколова, 1974а; Дорофеева, 1983 ] и хорошо согла­
суются с данными Т. С. Лебедева и др . [ 1979 ] ,. хотя Р .  Шваб приводит 
более . высокие температуры на этих глубинах. 

Распределение температуропроводности в земной коре и верхней 
мантии изучали 'У.  Зайпольд и В .  Гутзайт [Seipold ,  Gutseit ,  1982 ] .  Они 
выделили области изменения этого параметра для гранитов, граНУЛИТО.в ,j 
дунитов. По их модели получена обобщенная кривая изменения k = 

= j(z) , которая характеризуется постепенным уменьшением температуро­
проводности до глубин около 30 км, затем небольшим (на 12 % ) ,  но быс-­
рым увеличением к почти постоянному значению 73 . 10� 8  м2/с (рис. 3 .34) . 

Значения удельной теплоемкости (имеется в виду ер - удельная 
теплоемкость при постоянном' давлении) в температурном диапазоне от  
373 до 1000 К взяты из  работы В .  Я.  Леонидова [ 1967 ] (см. рис . 3 .34) . 

Чтобы определить величину теплопроводности Л, еще необходим 
плотностной разрез земной коры, который можно получить по скоростям 
сейсмических волн. 'Уравнение связи между плотностью р и скоростью 
продольных упругих волн У,; предложенное в работе С. Г. Семеновой 
[1978 ]', имеет вид 

/> = 0,929 + 0,292 . Vp (3.23) 

при 'коэффициенте корреляции 0,.93� (р в г/см3, Vp В км/с) .  Это уравнение 
позволяет получить плотностную хара�теристику всего разреза земной 
коры с учетом средних скоростей в пласте и граничных - на границах 
слоев . . 

Скорости сейсмических волн для р ассматриваемого региона получщ[ы 
по данным ГСЗ [Крылов и д.р . ,  1981 ] .  Они использовались для построения 
плотностного разреза; который имеет ступенчатый вид с увеличивающим­
ся размером «ступенею> по мере приближения к подошве коры (см. 
рис. 3 .3� , график 3) . 
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Расчет показывает (см. рис. 3 .34, график 4), что в верхней части зем­
Ной коры, примерно до .30 км, теплопроводность ее вещества изменяется 
сравнительно :мало, в пределах 2,3�2,5 J3T/(M . К). Глубже,. ,в низа,х коры,: 
прогнозируется увеличение л до 2 ,7.-2,8 Вт/(м . К) и затем резкое воз­
растание в верхней мантии до 3,2-3,3 Вт/(м , К) и,  возможно, более. Это 
увеличение связано с резким изменением скоростей сейсмических волн в 
низах и верхней мантии (с 6,4 до 8 ,1  км/с) и обусловлено сменой вещест­
венного состава разреза - преобладанием ультра основных пород (экло­
гита, амфиболита),  у которых высока теплопроводность породообразу-
ЮЩИХ ' минералов .  / Анализ оценки суммарной погрешности определения коэффициента 
теплопроводности, .которая складывается из погрешностей всех сомно­
жителей формулы (3 .22), приводит к вьщоду, что максимальную погреш­
ность вносит коэффициент температуропроводности. В целом' ошибка в 
определении теплопроводности составит +0,5 Вт/(м · К) в верхней части 
коры и +0,3 Вт/(м · Щ  - в нижней. 

С помощью такой модели была определена теплопроводность геофи­
зических слоев, выделяемых в разрезе земной коры по данным ГСЗ, ко­
торая в последующем использовалась для оценки глубинных температур . 

Геотермический метод позволяет рассч_итать температуры по разрезу 
земной коры, если известны величины теплового потока на ее поверхно­
сти, теплопроводность и теплогенерация геофизических слоев и их мощ-
ность (.см .  главу 5, § 1 ) .  .

' 
Полагая, что тепловое поле южных районов Сибирской платформы 

стационарно, в земной коре отсутствуют дополнительные источники теп­
ла,  кроме радиоактивных, а тепло передается только кондуктивным пу­
тем , для температурных расчетов можно использовать формулу, полу­
ченную для горизонтально-слоистых стабильных тектонических областей 
[Pollack, 1965 ] :  

( . [ n-l 
J ) т n = т n- l + л1n (zn -'i' Zn-l) q - �o Ai (Zi - Zi-l) � А/2 (zn - Zn_l)2 f '  

I (3 .24) 
где т n И т n-l - температуры на подошве n-го и n - 1-го слоев; лn -
теплощ)оводность n-го слоя; (Zn - zn-l) И (Zi - Zi -l) - мощности n-го 
и i-ro слоев; q - тепловой поток , наблюдаемый на поверхности; А n и A i  -
теплогенерации в n-м и i-M слоях. 

С учетом предложенных выше моделей теплогенерации и теплопро­
водности (см. рис . 3 .32 и 3 .33) были рассчитаны температуры в земной 
коре и определено положение глубинных изотерм на западном фланге 
сейсмического профиля 'Усть-Уда - Хилок, который пересекает южную 
часть региона на протяжении свыше 250 км [ Крылов И др . ,  1981 ] . Тепло­
вой поток в зоне этого профиля осреднен методом «скользящего окню>,1 
имеющего размер 40 х 80 КМ . Ширина <юкню> ориентирована по простира­
пию профиля и соответствует средней мощности земной коры в регионе'l 
равной 40 Ю\I. Длина «окню> перпендикулярна простиранию профиля и 
охватывает по 40 км С обеих его сторон. 

Глубинное строение рассматриваемого геотраверса и величины теп­
лового потока в его зоне показаны на рис. 3.35.  Средний тепловой поток 
в этой зоне составляет 40 мВт/м2• 

' . 
Результаты расчета глубинных темпер.атур показывают, что на по­

дошве осадочного слоя (Ф) температуры близки R 500С (изменяются от 
40 де 700С), на глубинах 1 отражающего слоя - около 2300С (от 205 дО 
2580С) , на глубинах I I  отражающего слоя - 2800С (от 249 дО 3310С), а на 
подошве земной коры они достигают 4000С. Можно полагать, что на тех 
участках, где величины тепловых потоков выше 40-50 мВт/м2 (см. 
рис .  3 .32), температуры на поверхности Мохо могут увеличиваться дО 
45О-5000С. АнаЛОfичные результаты ' для этой территории получены 
А .  Д .  Дучко�ьш И Л. С. Соколовой [ 1974а ] .  
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Рис. 3.35. Геофизический разрез земной коры юго-западной части Сибирской плат-
формы (фрагмент геотраверса Усть-Уда - оз. БаЙI{ал - Хилок) .  

а - профиль гсз [Крылов и др. ,  1 98 1 ] : 1 - глубины п о  отраженным (а) и преломленным (6) вол­
нам; 2 - граничная и средняя скорости сейсмических ролн, нм/с; 3 - близповерхностный ра'злом; 
4 - вона глубинного ра:шома; 5 - прелОМJ;Iяющие или отражающие горизонты в земной коре (Ф -
фундамент платформы, 1 и 11 - внутрикоровые отражающие границы); 6 - раздел Мохоровичича; 
7- 9 - геотермические данные: 7 - средняя теплопроводность, вт/(м· к), 8 - средняя теплоге-

нерация, мнБ.т/ы', 9 - расчетные изотермы, ос. б - распределение теплового потока и температуры на подсшве коры: 10 - измеренный (тоЧRИ) 
средний (линия) тепловой поток в зоне влияния геотраверса, мВт/м'; 11 - температуры� на подош-. ве земной коры, ос. • 

Несмотря на то, что вариации расчетных температур на поверхности 
мантии составляют +400С, по всей вероятности, граница Мохо ' неизо­
метрична. Этот вывод следует из анализа рис. 3.35. 

Сравнительно низкие и �табильные значения тепловых потоков и 
температуры в земной коре рассматриваемого региона хорошо коррели­
руют с ДРУГИj>fИ геолого-геофизическими данными: слабой изрезанностью 
рельефа, асейсмичностыо, мощным магнитным слоем и большими глубина­
ми залегания слоев повышенной электропроводности, нормальными ско'­
ростями сейсмических волн на поверхности Мохо, мощной литосферой� 
дофанерозойским возрастом формирования континентальной коры и ее 
слабой активизацией' в более поздние геологические эпохи . _ 

Тектоническая стабильность юга Сибирской платформыI и величины 
геотермических параметров на ее территории позволяют считать этот  
регион свое,образным эталоном стационарного геотермического поля 
[Lysak, 1984 ] .  

Глава 4 

I ТЕПЛОВОй ПОТОК СКЛАДЧАТЫХ ОБЛАСТЕй СИБИРИ 

В данной главе рассматри!!аются результаты геотермических иссле­
дований в пределах iожного горного обрамления Сибири: в Алтае-Саян­
ской складчатой области и Б айкальском регионе. Восточная территор'и я  
Сибири - горно-складчатый Верхояно-Колымский пояс,· характеризую­
щийся по не значительному количеству измерений аномально высоким 
тепловым потоком,,- описана фрагментарно в главе 2 .. 

§ 1 .  ТЕПЛОВОИ ПОТОR АЛТАЕ-САЯНСRОИ 
ГОРНО-СRЛАДЧАТОИ ОБЛАСТИ 

Геотермическая изученность Алтае-Саянской области .  Величи на 
теплового потока определена в 90 пунктах Алтае-Саянской области (п ри­
мерно 240 скважин),  расположенных во всех ее крупных структурах 
[Каталог" , " 1985 ] Все его оценки выполнены ИГиГ СО АН СССР. Осно-
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вой определений потока являлся специальный теРl'юкаротаж выстояв­
шихся скважин, а для характеристики теплового поля межгорных впадин 
использовались терм'ограммы ОГГ и оценки теплопроводности по лите­
ратурным и�точникам. · БОЛl1ШИНСТВО геотермических исследований ­
«сухопутные>>." цебольшой объем измерений выполнен на Телецком озере 
автономным теРМОГР1}фОМ. 

Обычно на каждом участке изучалось 2-3 скважины. Сопоставление 
повторных и контрольных измерений позволило оценить среднюю точ­
ность определения теплового потока 'в + (5----'10) % ,  или +(3-6) 'мВт/м2• 

Средняя глубина изученных <!десь скважин в целом значительно 
меньше, чем в пределах Западно-Сибирской плиты ,- 300-400 м. Большое 
количество скважин имеют глуБИIfУ до 200 м,  и только в межгорных про­
гибах скважины превышают 2 км. 

В геотермическом отношении наиболее изучены в Алтае-Саянской об­
ласти Кузнецкий и Южно-Минусинский прогибы, Рудный Алтай и не­
которые другие районы (рис. 4 . 1 ) .  До си'х' пор крайне мало определений 
теплового потока в пределах Горного Алтая, Западного Саяна, Тувы. 

РаспредеJlение геотермического градиента. Средние геотермичестше 
градиенты (g) в Qтдельных разрезах Алтае-Саянской -области изменяются 
в широких пределах '- от 7 до 39 мК/м, их среднее значение для всей 
области составляет 19 + 5 мК/м. Гистщрамма значений g при�едена на 
рис. 4.2. Для межгорных прогибов характерен более высокий темпера­
турный градиент, нежели для горных районов ,- 21 против 1 7  мК/м. 
Наиболее низкие значения g (7-10 мК/м) наблюдаются в пределах Са­
лаирского антиклинория (в метаморфических и изверженных породах) 
и Горловского орогенного прогиба (в песчано-глинистых отложениях). 
Аномально высокие значения град:цента (более 25 мК/м) отмечаются в 
скважинах многих участков Кузнецкого и Южно-Минусинского прогибов 
(в OCHoвnoM песчаники и алевролиты карбона и девона) ,  а также в преде­
лах Колыванского гранитного массива под г. Новосибирском (Томь-
Колыванская складчатая зона) . . 

Поскольку для изучения геотермических параметров широко ис­
пользовались неглубокие скважины (первые сотни метров) , то при обра­
ботке данных по горным районам особое значение ' при обретает учет влия­
ния поверхностных факторов, 'к которым, на наш взгляд, следует отнести 
нерегулярности земного рельефа, ,движение подземных вод как в зоц,ах 
трещиноватости, так и в слое активного водообмена, затем вариации 
'температуры ,на дневной поверхности (пространственные и временные) ,) 
современные движения земной коры. Нами уже неоднократно на примере 
Алтае-Саянской области и других районов южного горного обрамления 
Сибири рассматривались вопросы методики расчета соответствующих 
поправок к наблюдаемым значениям геотермического градиента и тепло­
вого потока [Любимова и Др . ,  1973; ДУЧКQВ, Соколова, 1974а ] .  Реальному 
учету в большинстве случаев практически поддается лишь влияние нере­
гулярностей рельефа, известны также попытки оценить воздействие на 
тепловое поле современного прогибания или подъема территории, а также 
вариаций температуры'поверхности Земли, вызванные разной экспозицией 
склонов, характером растительности. Однако достоверность таких ,оце­
нок обычно неясна, так как исходные даннkе (сведения о скоростях 
современных движений" параметрах аномалий поверхностной температу-

Рис, '4.1 . Нарта теплового потока Алтз,е-Саянской складчатой области. 
1 - ПУНRТЫ определеюiя теплового ПОТОRа и их значение, мВт/м'; 2 - ИЗ0ЛИн>Ш теплового ПОТОRа, 
мВт/м'; 3-8 - СRладчатые зоны по В ,  А, Кузнецову [1 966 ]: 3 - ираевые поднятия фундамента 
СИБИРСRОЙ платформы и зоны протеРОЗОЙСRОЙ (байкаЛЬСI)ОЙ) СRладчаТОСТII, 4 - зоны RемБРИЙСRОЙ 
(салаИРСRОЙ) СRладчатости, 5 - зоны RалеДОНСRОЙ СRШlдчатости, 6 -'зоны раннегеРЦИНСI)ОЙ (D, - С.) СRладчатости, 7 - зоны геРЦИНСRОЙ СRладчатой системы, 8 - герцинскпе ираевые 11 меж­
горные прогибы; 9 - гранrщы Алтае-Саянской области, ТектоничеСRие стрynтуры: I - BOCTo'lliO­
СаЯНСRИЙ антИlШИНОРИЙ, II - СангилеНСRИЙ массив , II! - Восточный ТУВИНСI)ИЙ ' массив, IV � 
Восточный Танну-Ола, V - Сисrшо-Казырская зона Восточного Саяна, У! - Кузнецкий Алатау, УII - Горная Шория; зоны: УII! - Западного Саяна, IX - ЧаРЫШСRо-ТереRТ�ШСRая, Х - Ануй­
CRo-Чуйская, Х! - Салаирская, ХН - Рудного АлтаlI, ХII! - Калбинская, XIV - Томь-Колы-

вансная; прогибы: ХУ - РыбиНСЮiЙ, ХУ! - Минусинский, ХУII - Тувинсний, ХУН! -
КузнеЦRИЙ, ' 
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Рис. 4.3. Сопоставление значений теплового потока с глубиной (lъс) и альтитудой устья 
(hy) скважииы (штриховые прямые - линии регрессии) .  

ры и т.  д.)  обычно точно неизвестны. В целом� однако" соответствующие 
поправки для условий Алтае-Саянской области должны быть неве лики -
до 20% в среднем [Каталог . . .  , 1985 ] в районах со сложным рельефом. 
Это подтверждается, в частности, сопоставлением значений теплового 
потока с глубиной скважин (hc)  и альтитудой их устьев (hy) , выполненным 
на рис. 4 .3 .  При существенном влиянии поверхностных факторов и не­
полном учете этого влияния между сравниваемыми величинами следует 
ожидать появление заметной корреляции. Реально можно говорить лишь о 
весьма слабой тенденции увеличения q о ростом глубины скважин и об 
уменьшении их альтитуды, причем градиент изменения q не превышает 
4-5 мВт/м2 на · 1 км, т. е. в пределах точности измерений. 

Теплопроводность пород. :к настоящему времени выполнено порядка 
1 700 измерений коэффициента теплопроводности (л) разно.образных гор­
ных пород из разрезов Алтае-Саянской области. В изученной коллекции 
образцов представлены песчано-глинистые осадочные породы C-D и з  
межгорных и краевых прогибов и метаморфические и магматические по­
роды разного состава и возраста (в основном палеозойские), эффузивы. 
И змерения вьшолнялись на приборах А-25, тепловом компараторе, ИТ-Л-
400, установке зондового импульсноl'О метода [Моисеенко и др . ,  1970 ;  
Дучков, Соколова, 1 974а; Калинин и др . ,  1 983 ] .  На рис. 4 .2  приведена 
гистограмма распределения значений.. л. В ней собраны, как и в случае g, 
не един:ичные измерения теплопроводности, а средние значени;я этого 
параметра по разрезам исследованных скважин [Каталог . . .  , 1 985 ] .  

Среднее значение теплопроводности пород Алтае-Саянской области 
составляет .2 ,5  + 0,2  Вт/(м · К) .  Осадочные разрезы межгорных прогибов 
разного возраста (от перми до девона) характеризуются средней тепло­
проводностью порядка 2 ,2  Вт/(м , К) , а магматические и метаморфиче­
ские - 2,5-2,6 Вт/(м · К) ,  т. е. различие между ними не превышает 20 % .  
Соответственно можно ожидать, что структура фундамента проги.бов мало 
влияет на характер распределения теплового потока .  Существенных за­
кономерностей в изменении теплопроводности приповерхностного слоя 

. пород по территории области не выявлено. 
В табл. 4.1 собраны сведения о теплопроводности различных пород 

Алтае;-Саянской области значения л которых изменяются от 0 ,2-0,4 
(каменные угли из угленосных отложений Р-С) дО 4-5 Вт/(м · К) (доло­
миты, рудные скарны, туфопесчаники и др. ) .  Средняя же теплопровод­
ность отдельных изученных разрезов изменяется в меньших пределах -
от 1 ,5 (песчано-глинистые породы Бейской мульды в Южно-Минусинской 
впадине) до 3,5 Вт/(м · К) (кристаллические сланцы Салаирского антикли-
нория). 

. 
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Т а б л и ц а 4 .1 
Теплопроводность пород АЛтае-Саянской области 

-, 
Rоэффициент теплопроводности, . Вт/(м,!\) 

, Rол-во 
ПОРОд;l, возраст образцов 

пределы \ среднее \ стаидарт-
изменения зна чен'ие ное отк ло-

нение 

Граниты, PZ 90 1 .,8-3,3 2,3 0,3 
Диориты, гранодиориты, диабазы, габбро-

диориты, PZ 115 1 ,3-3,5 2,2 0,5 
Сиениты, PZ 30 1 ,8-3�4 2 ,4 0,7 
Гарцбургиты, PZ 24 2 ,2-3,9 3,0 0,2 
Серпентиниты, PZ 4 2 ,4-3,5 3,2 
Эффузивные породы (порфириты, альбито- , 

фиры, кератофиры, амфиболиты), PZ 342 1 ,6-4,1 2 ,4 0,6 
Нварцевые IЮРфиры, D 13 2 ,5-3,5 3,1 
Скарны, D - t 56 1 ,8-3,1 • 2,6 0 ,4 
Магнетитовые руды, �j:агнетитовые скар-

ны, t 38 2 ,3-4,6 3,0 0 ,7 
Туфы разного состава, туфобрекчии, D - t 40 1 ,5-3,2 2,4 0,4 
Роговики, PZ 46 . 1 ,7-3,8 2,2 0,4 
Сланцы кристаллические, туфосланцы, D -

t 106 1 ,5-4,0 2,6 0 ,7 
Доломиты, t 26 2 ,5-4,0 3,3 0,9 
Известняки, мраморы, t - D 102 1 ,7-3,8 2,5 0,5 
ТуфопесчанИIШ, туфоалевролиты, туфогра-

велиты, туфоконгломераты, PZ 16 2 ,0-4,7 2,8 0,8 
Алевропелиты, D 8 1 ,9-4,4 3,1 
Песчани.ки, D - t .  72 1 ,9-2,8 2 ,4 0,3 

Р - С  32 1 ,7-2,2 1 ,8 0,3 
Алевролиты, D - t 71 1 ,5-3,2 2 ,1  0,4 

Р - С  25 1 ,1-2,5 1 ,8 0,4 
Аргиллиты, D - t 26 2,1-2,7 2 ,3 0 ,7 

Р - с. 12 0,9-2,7 1 ,7 
Нонгломераты, гравелиты, -с, J . 12 1 ,7-3,1 2 ,5 
Нам:енные угли, Р - С 6 0,1-0,6 0,2 

Теплопроводность осадочных пород определяется в основном их 
литологическим составом И степенью литификации. Меньшее ' значение 
имеют минералогический и гранулометрический составы. Соответственно 
на блюдается прямая связь между л -и плотностью (пористостью) пород. 
Так, например, метаморфизованные песчаники, алевролиты и аргиллиты 
кембрия характеризуются средними значениями плотности - 2 ,7  г/см3 и 
теплопроводности - 2 ,3  Вт/(м , К) (169 образцов), а такие же породы, но 
менее метаморфизованные из отложений пермо-карбона имеют более 
низкие значения тех же параметров - 2,5 г/см3 и 1 ,8  Вт/(м · К) (69 об-
разцов) . I 

В связи С высокой пористостыо осадочных пород их теплопроводность 
существенцо изменяется при изменении влажности. Поэтому недонасы­
щение пород водой при лабораторных измерениях .теплопроводности мо­
жет существенно отразиться на оценке л. В целом для осадочных пород 
Алтае-Саянской области при полном их воДонасыщении характерно уве­
.iJичение л на 20-30 % . Возможен и существенный разброс значений л. 
Так,  для аргиллитов, алевролитов, песчаников и углей пермо-карбоновых 
отл:ожений Южно-Минусинской впадины отношение теплопроводностей 
:нодонасыщенных и сухих образцов изменяется от 1 , 1  до 2 ,0. 

Вулканогенно-осадочные породы обладают бqлее высокой теплопро­
водностью по сравнению с осадочными . Так, например , л окремненных ту­
фопесчаников .Достигает в среднем 4 ,4  Вт/(м · К), а алевропелитов -
3,1 Вт/(м · К) .  Вулканhческие туфы имеют теплопроводность, близкую к 
осадочным породам, что, видимо, связано с повышенной кавернозностью 
туфов .  . 

Основная группа магматических и метаморфических пород Алтае­
Саянской области характеризуется близкой теплопроводностью в пре-
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делах 2-3 B�7 (м · Щ .  Разброс л в этой группе пород определяется :\<IИнера­
логическим составом и степенью их м'етаморфизма (уплотнение, окварце­
вание, пиритизация и т. д. ) .  Магматические породы среднего состава . ПО 
теплопроводности lI1ало отличаются от гранитоидов, ультр аосновные же 
породы имеют более высокую теплопроводность (гарцбургиты, серпен­
тиниты) .  Насыщенность кремнеземом приводит в цело?! к росту Л, с этим, 
видимо, связана более высокая теплопроводность кварцевых порфиров 
по сравнению с другими эффузивами. К повышению ' теплопроводности 
приводят процессы доломитизации и метасоматоза, особенно при форми­
ровании рудных залежей. Для магматических� и метаморфических пород 
зависимость л от возраста пород и от ПЛОТНОСТИ'не наблюдает;)я. 

В большой степени теплопроводность пород Алтае-Саянской области 
определяется структурными нgоднородноотями и аНИЗQ,тропиеЙ. Так как 
измерения л обычно ведутся на образцах сравнительно малого размера,  
то структурная неоднородность (включения веществ с контрастной тепло­
проводностью � пирита , магнетита, кварца, каменного угля) может 
бьiть причиной большой погрешности при оценке средних зна�ений тепло­
проводности. Поэтому важно при изучен,ИИ теплопроводности существен­
но , неоднородных пород обеспечить массовое измерение параметра по 
объему образца . Появивша:яся в последние годы новая аппаратура [Ка­
линин и др. ,  1983; Попов и др . ,  1 983 ] позволяет довольно просто. это 
осуществить. , 

При проведении работ нами выполнено бол'ьшое количество 'изме­
рений л для одних и тех же образцов самых разнообразных пород. Срав­
нение результатов таких измерений показывает в ряде случаев их сущест­
венное расхождение ' (до 100 % ) .  Однако для большей части коллекции 
различие не превышает 10 % .  Следует заметить, что именно указанный 
фактор определяет погрешность измеР1ШИЯ теплопроводности горной по-
роды, а не аппаратурные ош�бки. • 

Сопоставление значений геотермического градиента н коэффициента 
теплопроводности . .  Рассмотренные выше значения g и л использованы 
для оценки теплового потока Алтае-Саянской складчатой области. Перед 
анализом распределения теплового потока полезно сопоставить эти па­
раметры для всей области. Это выполнено на рис. 4 .4, где приведены кор­
реляционные диаграммы между g, л и q.  Нетрудно заметt'tть, что между 
тепловым потоком и iеплопроводностью пород корреляция ' практически 
отсутствует. Очень слабо связан� геотермический градиент н теплопро­
водность (коэффициент корреляции ПОРЯДК,а 0,6) :  с POC"I:OM л наблюдается 
линейное уменьшение g в соответствии с выражением 

g = '67-=-19,2 . Ч I (4 , 1 )  
\ (л ,в вт/(м , Щ, g В мК/м). 

Очень уверенная 'прямая корреляция (коэффициент корреляции 0,9) 
наблюдается между значениями q и g. Соответствующее уравнение регрес-.. ' 

сии представляет прямую вида 
q = 2,4 . g (4. 2) 

(q в мВт/м2, g В м:I\/ы) . 
Таким обраЗО�I , тепловой поток в Алтае-Саянской области опредеШI­

ется в ос;новном величиной геотермического градиента. Соответственно 
взаимосвязаны н вариации этих параметров, поэтому можно выполнять 
их анализ совместно, что и будет сделано при описании q. Выявленная за­
висимость показывает, что при пр'оведении экспериментов необходимо 
особое внимание обращать на получение максимально достоверных зна­
чений геотермического градие:.:rта . В отношении же теплопроводности мо­
гут быть использованы ориентировочные ее оценки ,  например по лите­
р'атурным источникам. ,Согласно формуле (4 . 1 )  средний коэффициент теп­
лопроводности пород верхней части земной коры (мощностью до 2-3 км) 
Алтае-Саянской области составляет 2�4 Вт/(м , I\), что соответствует оцен-
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Рис. 4.4. Норреляционные диаграммы для Алтае-Саянской области между геотерми­
чеCRИМ градиентом и теплопроводностью (а) ; между тепловым потоком и теплопровод­

ностью (6) ; между тепловым потоком и геотермическим градиентом (в). 

ие этой величины, полученной ранее при непосредственном осреднении 
результатов измерений 'Л. Похожие соотношения между q и g получены,) 
например, и для Северной Америки [ Negi, Pandey,; 1981 ] .  

Геотермические исследования н а  Телецком озере. Методика опреде­
ления ,\:еплового потока через дно Телецкого озера существенно отличает­
ся от скважинных измерений, поэтому целесообразно рассмотреть ре­
зул.ьтаты озерных работ более подробно до анализа распределения q 
в Алтае-Саянской области. 

Телецкое озеро расположено в восточной части Горного Алтая. Оно 
имеет вытянутую руслообразную форму и состоит как бы из широтной и 
меридиональной частей. Длина озера ОRОЛО 80 км, средняя ширина при­
мерно 3 км, максимальная глубина 325 м. 

Наблюдения за температурой воды озера на протяжении многих лет 
(с 1969 г . )  проводятся СОТРУДНИRами, Телецкой озерной станции .  Измере­
ния выполняются глубоководными опрокидывающимися термометр'ами 
на ряде наблюдательных вертикалей по всей толще воды обычно с мая по 
декабрь.  Анализ этих данных [Селегей В. В . ,  Селегей Т. С . "  1978; Дучков 
и др . ,  1980 ] показал, что вследствие, видимо, конвективного (гравита­
ционного) и ветроволнового перемешиваний температура придонной воды 
(Т 1) не сохраняется постоянной даже в наиболее глубоких частях озера. 
В первом приближении ее В,ариации (для глубин 200-300 м) можн'о ап­
проксимировать синусоидой, с годовым периодом и амплитудой 0,80С. 
Однако имеющихся фактических измерений недостаточно для выявления 
всех деталей годовых вариаций Т1• 

ДЛЯ их изучения в районе рейдовой вертикали «Яйлю» (широтная 
часть озера,  расстояние от берега 800 м , . глубина озера 220 м) был обору­
дован пост режимных измерений, в '  донные илы внедрен зо,НД с тремя I 
температурными датчиками: датчики 1 и 1 1  располагались на дне, а дат­
чик 111  - в донных осадках на глубине 1 м [Дучков, Казанцев, 1984 1 .  
ПОRазания датчиков снимались сотрудниками Телецкой озерной станции 
праRтически ежедневно с мая 1977 по июнь 1 979 г. Схема расположения 
пунктов замеров на озере и результаты измерений приведены на рис. 4 .5 .  

Наблюденные кривые являются суперпозицией вариаций температу­
ры с периодами от одного года до нескольких дней. Нетрудно видеть, что 
характер изменения Т1 заметно отличается от синусоидального. Наиболее 
примечательны растянутость теплого полупериода с заметным ростом Т 1 
В конце года и наличие короткопериодных вариаций температуры в ав­
густе - ноябре. В , дон:ных осадках короткопериодные вариации темпе­
ратуры ( Т2) исчезают или сглаа\Иваются ,  более четко проявляется влия-
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, Рис. 4.5. Графики изиенения температуры 
дна Телецкого озера около пос. Яйлю во вре­
мени. На врезке - схема расположения 
пунктов измерения с термографами (точки) 
и пункта режимных наблюдений (крестик) . 
Мошность слоя воды 220 М. 1 ,  1 1  - поверх­
HOI<Tb дна; 1 1 1  =--- � м ниже дна в осадках .  

1 - результаты измерения температуры придон­

ноЙ B�ДЫ Телецкого озера ртутными термом�трами ; 

2 - осредненные результаты измерения ртутньш и 

термометрами придонной те�шературы воды в север ­

ной части Ладожского озера ; 3 - ледостав [Селе-

гей !3. в . , Селе гей Т. С., 1 978], 

ние годовой составляющей и кривая изменения Т2 приближается к пра· 
вильной синусоиде с амплитудой порядка 0,40С. 

Экспериментально выясненная закономерность изменения температУ­
ры · придонной воды Т1 была использована для теоретической оценки его 
влияния на температурный режим донных осадков Телецкого озера 
[Дучков и др. ,. 1980; Дучков, Казанцев, 1 984 ] .  

Расчеты позволили установить, что климатические вариации темпе­
ратуры придонной воды Телецкого озера приводят к существенным вре­
;\1енным и пространственным изменениям температуры и градиента донных 
осадков . На рис .  4 . 6  приведены графикн Тк и g!{ (климатические состав­
ляющие температуры и градиента в осадках) для некоторых месяцев .  
Нетрудно видеть, что изменения градиента особенно велики в самом верх­
ню! слое осадков (0-2 м), где в основном и проводятся определения ве­
лич'ины теПЛОI!ОГО потока. Так , в интервале 0 - 1  м величина g!{ в течение 
года изменяется от +300 до -;-300 мК/ы. И только на глубине 4-5 м 
:КЛИ�1атические :колебания температуры затухают настолько , что ими 
�IOrHHO пренебречь при расчете градиента (менее 10 MK/l\I ) .  

По результатам наблюдений Т1 и Т2 ,  а также расчетов Т!{ и g!{ можно 
сделать ваашый методический вывод о том, что изучение внутриземного 
теплового потока через дно Телецкого озера и озер , сходных с ним по 
тепловому режиму, возможно практически лишь в августе - сентябре.  
То,Лы{о в эт от период температура поверхности дна относительно ста­
бильна, а gK измен яется линейно с глубиной , IIIaЛО варьируя во времени 
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Рис. 4.6 .  Графики измене­
ния с глубиной климатиче­
ских составляющих темпера­
туры осадков и геотермиче­
ского градиента в них для 
июля - ноября. Расчет 
выполнен по данным режим­
ных' наблюдений в

' 
1 977 -

1 979 гг. (1 - июль, '2 - ав­
густ , 3 - сентябрь, 4 -ок-

тябрь,  5 - ноябрь) . 
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(в пределах ± 10 мК/м). В остальное время года вариации Т1 и gK более 
существенны. 

Для изучения пространственных вариаций температу.рного поля 
осадков Телецкого озера в его пределах были организоваН!.I измерения С 
автономными термографами [дучков . и др. ,  1 980; Дучков, I\азанцев , 
1984 ] .  Всего выполнено около 60 измерений температуры и геотермиче­
окого градиента в осадках. Расположение станций схематично указано 
на ·рис .  4 .5 .  Глубинный геотермический градиент в донных осадках Те-
лецкого озера оценивается в 40-45 мК/м. _ 

Теплопроводность оценена по 55 образцам донных осадков (в основ­
ном желтые алевритовые илы) . Она ' рассчдтывалась по влажности илов 
(W) с помощью соотношения между л и W, подученного для отложений 
оз. Байкал [Голубев и' др. ,- 1977 ] :  _ 

л-1 = O,�452 + 0,014 W, (4.3) 

где W - влажность, % ;  л - теплопроводность, Вт/(м · К) .  
Измерения показали, что W и л мало изменяются в осадках Телецко­

го 03'ера. Средняя влажность илов составляет 45 % ,  а теплопроводность - ' 
0,9 Вт!(м . К) (разброс не более 1 0- 1 5 % ) . З акономерных изменений л 
по площади озера не отмечено, что благоприятствует постановке здесь 
геотермических исслеДО13аниЙ. о ,  ' 

Средний тепловой поток через дно ТелеЦКОГ(i) озера, рассчитанный по 
средним значениям геотермического гради'ента (40-45 мК/м) и теплопро­
водности донных илов (0 ,9  Вт/(м · К)) ,  составляет примерно 40 мВт/м2 • 
Такая его оценка соответствует имеющимся сведениям о тепловом потоке 
'этой части Алтае-Саянской области, которая, правда, еще недостаточно 
изучена в геотермическом отношении. Так, ближайший участок опреде­
ления q по измерениям в скваn:шнах расположен в 50 км на северо-запад от 
озера, где тепловой поток составляет 34 мВт/м2 [Дучков и др. ,  1978 ] .  

В заключение следует отметить, что точность опреДеления теплового 
потока через дно Телецкого озера невысока, видимо , не менее 20-30 % .  
При проведении измерений с более длинными зондами (4-6 м) возможно . 
уточнение оценки q. , ' 

Распределение теплового потока в Алтае-Саянской области.  В пре­
делах Алтае-:Саянской области тепловой поток изменяется от 1 7  ' до 
80 мВт/м2, составляя в среднем 44 + 3 мВт/м2 (на рис. 4.2 приведена 
гистограмма значений q для области в целом, а на рис . 4 . 1  - карта тепло­
вого потока с указанием пунктов измерений) . Этот средний уровень зна­
чений теплового потока типичен для каледонских складчатых сооружений 
[Смирнов, 1968 ] ,  которые и' представляют большую часть Алт�е-Саянской 
складчатой области. Нужно подчеркнуть слецующий важный вывод из 
qТИХ данных: интенсивная орогенная тектоническая активиЗ'ация,; имеl!шая 
место в этом регионе в неоген-четвертичное время" .не привела в отличие от 
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Т а б л и ц а 4.2 
(;редни� значения теплового потока в пределах тектонических структурных зон Алтае-

• Саянской области - . 

ТеНТОRичеснал зона [Rузнецов, 1 966] 

Сангиленский масснв 
Кузнецкий Алатау, Горная Шория, 

массивы Восточного Алтая 
Сисимо-Казырская зона Восточного 

Саяна, Восточно-Тувинский мас­
сив, Восточный Танну-Ола 

Западный Танну-Ола 
Зона Западного Саяна 
Чарьпnско-Теректинская зона Горно-

го Алтая 
Салаирская зона 
Томь-Колыванская З0на 
Рудный Алтай 
Калбинская зона 

Краевые прогиБыI 
Кузнецкий 

. Горловский 
Межгорные прогиБыI 

МинуСИНСНИЙ 
Тувинский 

Возраст стабилиза­
ци� земной }(оры 

Байкальский 
Ранненаледонский 

» 

» 
Каледонский 

» 

РаннегеРЦИНСRИЙ 
Герцинский 

» 
» 

Герцинский 
» 

» 
.» 

Число 
опреде­
лений 

1 
9 

6 

2 
3 
1 

5 
10 
18  
3 

58 

14 
6 

1 0  
2 

32 

Тепловой поток , 
MBTjM2 

пределы I среднее 
из=е- значение 

34-56 

46-76 

42-47 
40-44 

1 7-30 
27-64 
33-60 
40-57 
1 70-76 

45-80 
1 7-30 

38-73 
31-34 
1 7-80 

60 
43 . 

55 

45 
42 
50 

23 
43 
48. 
46 

45±4 

55 
23 

53 
33 

47±5 

Байкальской рифтовой зоны к заметной перестройке р аспределения тепло­
вого потока в Алтае-Саянской области в целом. 

В· табл. 4.2 сведены статистические данные о тепловом потоке от­
дельных тектонических структур об;;rасти. Эти сведения позволяют за­
ключить, что разновозрастные структурные ' зоны Алтае-Саянской склад­
чатой области практически в поле теплового потока не различаются; 
всем им присущ близкий средний тепловой поток, типичный для каледо­
нид континентовi' Отсутствие связи между возрастом тектонических 
структур и тепловым ч:отоком хорошо видно при рассмотрении рис. 4 . 1 :  
изолинии довольно произвольно секут границы складчатых систем. Воз­
можно, что каледонская складчатость сыграла большую роль в форми­
ровании Алтае-Саянской области, чем это представляется по поверхност­
ной структуре области. Так, Н .  П .  3апивалов, П .  А. ШВЕЩ [ 1980 ] на осно· 
ве анализа гравитационного и магнитного полей, результатов глубокого 
бурения высказывают предположение, что каледонские структуры доволь­
но близко подходят к земной поверхности под поднятиями герцинской 
Томь-Rолыванской складчатой зоны. 

Аномалии теплового ПО1'ока. Х отя в пределах области, I\aK было от­
мечено выше, сохраняется довольно ровный уровень теплового потока,. 
различие между экстреJl-rальными значениями этого параметра достаточно 
велико (см. табл . 4.2) .  

Тепловой П0ТО К ,  заметно превышающий средний уровень , отмечен 
в нескольких районах Алтае-Саянской · области. Одним из них является 
Восточный Саян (см. рис. 4 . 1 ) .  Хотя пяти определений q для суждения о 
термике такого огромного .и сложного сооружения явно неДОl:таточно, все 
измерения выполнены по глубоким скважинам (до 1 1 00 м) , теплопровод­
ность пород и·зучена довольно детально , учтено влияние поверхностных 
факторов [Дучков, Соколова, 1974а; Дучков и др . ,  1978 ] .  Наиболее 
интересным "Представляется сравнительно недавнее определение теплового· 

,потока в верховьях Хамсары (участок Ак-Суг) , где по нескольким сква­
жинам он составил' в среднем 75 мВт/м2 (измерения т емпературы и отбор 
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Рис. 4.7. Термогра)шы, графики геотермического градиента и коэффициенты тепло­
проводности пород для y�aCTKa Ак-Суг (Восточная Тува). 

1 - четвертичные отложения; 2 - порФириты; 3 - миирогранодиориты; 4 - тоналиты, 

образцов выполнены В .  И .  Лебедевым и И .  В .  Молчановым) . На рис. 4 . 7  
приведены первичные данные для этого участка, позволяющие представить 
достоверность оценки q.  Теми же исследователями проведена новая менее 
начественная оценка теплового потока южнее ,  в пределах Сангиленского 
массива (участок Танзек) ,  где q оказался порядка 60 мВт/м2• 

Полученные данные позволяют предположить' более высокий уровень 
теплового потока в юго-восточной части Алтае-Саянской области, не­
посредственно примыкающей н Байкальсной рифтовой зоне. Кроме TOГO� 
о прогретости �айонов Восточного Саяна и Восточной Тувы в HeдaBHee� 
а возможно, и в настоящее время свидетельствуют проявления в них 
кайнозойского базальтового вулканизма И"" многочисленные выходы тер­
мальных вод. 

ПРОДОЛЖЮI рассмотрение районирования теплового потона Алтае­
Саянской области. Повышенным q (в среднем 53-55; а местами до 70-
80 мВт/м2) харантеризуются Кузнецний и Минусинсний 1IIежгорные про­
гибы, образование которых связывают с герцинским циклом тентогенеза 
(местами щ:огибание 'продолжалось и в начале мезозоя). Средний уровень 
теплового потона в этих прогибах соответствует герцинским тентониче­
сним струнтурам . [Смирнов, 1968 ] ,  однако его распределение нерав­
номерно. 

В Кузнецком прогибе большинство значений потона превышает 
50 мВт/м2, И тольно север�ая и севера-западная части территории харак­
теризуются меньшим q. Весьма прогретой представляется юга-восточная 
часть прогиб а (Южный прогиб , Терсинско-Ерунановское поднятие) , 
где на ряде участнов тепловой поток составляет 62-80 мВт/м2 (см. рис. 4 . 1 ,  
изолиния 50 мВт/м2) .  Высоное значение q ( 7 1  мВт/м2) известно и севернее, 
на ЗаломнеНСКО1l1 участке. 

В Минусинс.ком прогибе тепловой поток определен на 10 участк&х . 
Значения q более 50 мВт/м2 пока наблюдаfoтся только в Южно-Минусiш­
ской впадине над Абакано-'Уr'J{УРСКИМ разломом, выделенным в фундамен­
те по геофизичесюш данным [Сурнов и др . ,  1973 ] .  в аномальной полосе 
тепловой потон составляет в среднем 62 мВт/м2, вне ее - значительно. 
ниже, в среднем 42 мВт/м2• Последнее значение хорошо соответствует 
ранненаЛЕЩОНСНОМУ возрасту снладчатого фундамента прогиба. (Небезын­
тересно отметить, что именно в пределах полосы высоного q располагают­
ся наиболее нрупные нефтепроявления в Южно-Минусинсной впадине . )  
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Природа аномалий теплового потока в Кузнецком и Минусинском 
прогибах изучена пока cOBepIp:eHHo недостаточно . '  Они могут быть связаны 
с процессами тепломассопереноса в осадочном чехле впадин, оживленными 
местами высокой раздробленностью фундамента и осадочного чехла. Воз­
можно также, что в аномалиях q проявляется остаточное влияние магма­
тической активизации в ЭПОХУ t герцинского тектогенеза и позднее. О зна­
чительной прогретости недр Rузнецкого прогиба и - Южно-Минусинской 
впадины еще в мезозое свидетельствуют обнаруженные здесь про явления 
базальтового вулканизма триасового возраста [Алтае-Саянская . . . , 1 969 ] .  

Тепловой -поток выше среднего характерен также для некоторых 
районов Обь-Зайсанской герцинской складчатой системы. 

Сравнительно детально изучено распределение q в Рудном Алтае 
[Соколова, Дучков , 1982 ] ,  представляющем собой древний устойчивый 
массив, подвергшийся большой переработке в герцинское время [Сур­
ков и др _ ,  1973 ] .  Повышенный тепловой поток (55-60 мВт/м2) зафикси­
POB�H лишь на 10 участках в северо-восточной части Алейского антикли­
нория, Быструшинском синклинории,  Синюшинском И Ревнющинском 
-антиклинориях . Очень высокий поток наблюдается в соседних к Алей­
скому антиклинорию районах Бийско-Барнаульской впадины: Западно­
Сибирской плиты (см. рис. 4 . 1 ) .  

Измерения в зонах смятия (Северо-Восточной и Иртышской) ,  OTдe� 
ляющих Рудный Алтай с севера от каледонид Горноро Алтая и с юга от' 
Rалбинской зоны, выявили ср-авнительно низкие значения q (на уровне 
40-50 мВт/м2) . 

• 

I 

В RалБИНСRОЙ зоне зафиксирован высокий тепловqй поток (57 мВт/м2) 
лишь на Белогорском участке по скважинам, пройденным в гранитном 
батолите. Вероятно, он связан с повышенным тепловыделением 'в гра­
нитах. 
l '  Таким же потоком - 55-63 мВт/м2 - характеризуются пер�ские 
граниты Новосибирского. и Барлакского гранитных батолитд'в в Томь­
.RолыванскоЙ складчатой зоне, являющихся,  вероятно, выступами еди­
ного массивного гранитного тела.  Специальное изучение на спектрометри­
ческой устан&вке в ИГиГ СО АН СССР [Бобров,  Гофман, 1971 ] радиоак­
тивности горных пород из разрезов этих участков показало, что интен­
сивность . генерации р-адиогенного тепла в гранитах, рассчитанная по 
формуле (3.4) ,  пРИмернО в 4 раза превышает фоновое тепловыделение во 
вмещающих роговиках инской серии С1 (3 , 5 · 10-12 по сравнению с 
0 ,9 · 10-12 Вт/г). Такое избыточное тепловыделение в гранитах Новосибир­
CKQrO и Б арлакского массивов при И;К мощнос�и около 3 км И плотности 
2,6 г/см3 может вызвать наблюдаемую аномалию теплового потока в 15-
20 мВт/м2• Возможно, что С такими же интенсивно генерирующими тецло' 
граНИТНЬ1МИ массивами связаны высокие тепловые потоки, выявленные 
в примыкающих района� Западно-Сибирской плиты, в частности в преде­
лах Новосибирского антиклинория и Бийско-Барнаульской впади�ы. 

Аномально н;изкие значения теплового потока в северной части Са­
лаирского антиклинория, Горловском прогибе и примыкающей части 
Томь-Rолыванской складчатой зоны ЯВШIЮТСЯ наиболее заметной особен­
ностыо распределения q в Алтае-Саянской области [Дучков и др . ,  1978 ] .  
В зоне аномалии выполнено одиннадцать определений q ,  среднее значение 
которых составляет 24 мВт/м2 при изменениях от 17 до 30 мВт/м2• Доста­
точно хорошо аномалия оконтурена с запада и востока (50-60 мВт/м2 
в Томь-Rолыванскай зоне и Rузнецком прогибе) и ,  IIожалуй, с севера. 
Южная часть Салаира не изучена в геотермическом отношении, соответ­
ственно возможно расширение аномалии , и на эту территорию . Район 
низкого теплового потока занимает разнородную по геологическому строе­
нию и развитию территорию, о тектонической позиции которой до настоя­
щего· времени нет единого мнения [Rузнецов ,  1966; Сурков и др . ,  1973; 
Тектоническая карта . . . , 1974 ] .  Следует отметить, что , хотя аномалия изу­
чена достаточно детально по сравнению с ДРУl'ими районами, все 30 сква-
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жин, на изучении которых основаны значения q, неглубокие - не бо­
лее 200 м .  

Согласно существующим представлениям, самый низким тепловым 
потоком на континентах характеризуются докембрийский щиты и древ­
ние платформы, где он составляет 34-38 мВт/м2 [Смирнов, 1968 ] .  Однако­
тепловой поток Салаира и Горловского прС!гиба много НIlже. 

Аномалии низкого q в последние годы обнаружены и в других ре­
TF10HaX континентов . Так, аномально J;[ИЗКИМ тепловым потоком харак­
теризуются герцинские структуры Южного "Урала. Например, в Тагило­
Магнитогорском прогибе q понижается в среднем также до 24 мВт/м2 
при колебаниях от 19 до 26 мВ±/м2 [Сальников, 1984 ] .  (Отметим, что эта 
аномалия частично заходит в пределы Западно-Сибирской плиты) . Из­
мерения q на Южном "Урале выполнены в большом количестве глубоких 
скважин (в основном по 700-800 м).  

В § 3 главы 3 указывается, что очень низкий тепловой поток зафикси­
рован в центральных районах древней Сибирской платформы, где доста­
точно уверенныIe определения дают значения q порядка 1 7-25 lItBT/M2 •  
Такой же поток получен на Енисейском кряже [Соколова, Дучков, 1982 ] .  

Аномально низкий тепловой поток - 18-22 мВт/м2 - выявлен по 
двум скважинаы в ' западной части Африканского щита на территории 
Нигерии [Сhаршап, Pollak ,  1974 ] .  Число примеров может быть увеличено. 

Таким образом, аномально низкий тепловой поток зафиксирован 
сейчас в разнообразных по тектоническому положению регионах. По­
видимому, такие аномалии достаточно распространены.' Специальное их 
выявление и изучение представляют, на наш взгляд, не меньший интерес 
и не меньшее геодинамическое значение, чем изучение аномалий высокого 
теплового потока. 

Низкий q при его глубинном происхождении означает значительное 
охлаждение соответствующих блоков литосферы и вероятное увеличение 
ее мощности. Такие блоки, видимо, малоподвижны и являются своеоб-:" 
разными (<ЯКОРЯМИ» при перемещен�и литосферных плит. 

"УRазать же однозначно причины аномалы�ого снижения q в некото­
рых районах континёнтов, в частности на северо-западе Алтае-Саянской 
области, пока не представляется возможным. Скорее всего , таких причин 
несколько .  

Одной из  них является региональное уменьшение мантийной' состав­
ляющей теплового потока, т. е. в нашем случае снижение ее до 4-5 вмес­
то 10-20 мВт/м2 в других районах области [ДУЧRОВ, Соколова, 1974а ] .  
Подобный фактор обсуждается и в ряде других работ [СаЛЬНИRОВ, 1984; 
СЬаршап , Pollak, 1974 ] .  

. 

Другой причиной снижения q может быть значительное уменьше": 
ние генерации радиогенного тепла в соответствующем БЛОRе земной коры 
вследствие понижения его радиоаRТИВНОСТИ, связанного с повышением 
основности земной коры, \ с утонением «гранитно-метаморфическогО» 
и разрастанием «базальтового» слоев. Такое положение, действительно, 
x apaRTepHo RaK для Салаира,  так и для МаГНИТОГОРСRОГО мегаСИНRЛИНО­
рия [Сурков и др. , 1973; Сальников, 1984 ] . . Проведено специальное изучение радиоактивности RоллеRЦИИ образ­
цов горных пород из разрезов Салаира, в RОТОРУЮ входили извеСТНЯRИ, 
песчаники,  алевролиты, гравелиты, диабазы Rембрия - Rарбона (40 об­
разцов) . Интенсивность радиогенного тепловыделения (А ) в этих породах 
составляет в среднеМ: около 0,8 MRBT/M3, что примерно в 2 раза ниже сред­
него значения А в магматичеСRИХ и метаморфических породах некоторых 
других р айонов Алтае-СаЯНСRОЙ области ( 1 , 5  + 0 ,5  мкВт/м3) [дучков, 
СОRолова, 1974а ,  б ] . Если принять средний тепловой поток в 'Салаире 
24 мВт/м2, средний тепловой поток из мантии 4 мВт/м2, а мощность зем­
ной RОРЫ 45 км, то средняя интенсивнqсть генерации радио генного тепла 
в земной Rope района,  ВИДИМQ, будет менее 0 ,45 MRBT/M3. Это значение точ­
но соответствует средней интенсивности тепловыделения в породах габ-
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Рис. 4 . 8. Сопоставление значений теплового потока 
с мощностью .земноЙ коры в пунктах его определения 

(n = 90) . 

броидного ряда, возможно широко представлен­
ных в увеличенном по мощности «базальтовом» 
слое земной коры. 

Наблюдаемый в пределах Салаира и Гор­
ловского прогиба аномально низкий т�пловой 
поток может быть обеспечен, например, сле­
дующей моделью размещения источников ра­
)..(иогенного тепла. В приповерхностных поро­
дах интенсивность J'енерации тепла такими ис­
точниками составляет 0,8 MKBT/M�, затем она 
убывает линейно до 0,4 мкВт/м1 У подошвы 
«гранитно-метаморфическогО» слоя (20 км) . 
Этот уровень А сохраняется в «базальтовом» 

слое (2Б км) . Остаточный тепловой поток из мантии в этой модели не 
превышает 4-Б мВт/м2• /' 

R заметному снижению поверхностного теплового поток3, может при­
вести, например, и прогибание территории в современную эпоху [Дучков, 
Соколова, 1974а ] .  Сглаженные сравнительно невысокие формы рельефа 
Салаирского кряжа, повсеместное развитие чехла четвертичных отложений 
(до 80-100 м) - все это, безусловно, является признаком такого проги­
бания. Однако маСШ'l'абы этого процесса явно недостаточны, как показы­
вает расчет, чтобы обеспечить практически двукратное снижение тепло­
вого потока. 

Региональный анализ распределения теплового потока. При описа­
нии отдельных аномалий теплового потока бьiли изложены представления 
о факторах, ответственных за его вариации на территории Алтае-Саян­
ской области . Это - и региональные изменения мантийного теплового 
потока (снижение в районах Салаира и Горловского прогиба и ,  наобо­
рот, увеличение в юго-восточных районах области), и изменения интен­
сивности генерации радиогенного тепла в породах земной коры как в це­
лом, так и отдельных ее слоев , тепломассоперенос в осадочном чехле про­
гибов и влияние ряда геоморфологических и физико-географичес'ких 
причин. 

Распределение теплового потока по территории было сопоставлено с 
имеющейся информацией о ее глубинном строении. 

Н а  рис. 4.8 показана связь теплового потока с мощностью земной 
коры в пунктах его измерения. Выявляется весьма слабая (коэффициент 
корреляции - 0,4) обратная зависцмость между этими параметрами : 

'q = ЗSО - 6,S · Ни, (4.4) 
I 

где Ни - мощность земной коры, км; q - тепловой поток, мВт/м2 • 
Подобные слабые соотношения между тепловым потоком и �IОЩНОСТЫО 

земной коры выявляются во многих районах .континентов [Тепловое по­
ле . . .  , 1982 ] .  Причины . корреляции не ясны , Можно предположить, что 
утолщенная кора присуща в целом более древним тектоническим райо­
нам, которые, как ранее неоднократно отмечалось, характеризуются ,так­
же и меНЬШJ!lМИ поверхностным и мантийным тепловыми потоками. Эта 
региональная зависимость маскируется вариациями теплогенерации в 
породах.. земной коры, ины ми факторами, что приводит к ее ослаблению. 
Между мощностью надбазаль товой части земной коры и величиной q 
корреляции, даже слаб.рЙ, не наблюдается.  

Не установлено корреляционной зависимости и межд;у тепловым по­
током и распределением гравимагнитных полей, в том числе остаточными 
аномалиями силы тяжести и интенси'вностью аномального магнитного 
поля [Сурков и др " 1973 ] .  

. 
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ЗаRлючая этот раздел, следует остановиться на выделении в тепло­
вом поле зон разломов. ПраRтичеСRИ ТОЛЬRО в межгорных прогибах не­
ноторые аномалии q можно Связать с теnломассопереносом по проницае­
мым зонам в породах осадочного чехла и фундамента. В ГОРНО-СRладча­
тых же районах таRОЙ связи не обнаружено, хотя измерения q неоднонрат­
но выполнялись в непосредственной близости R мощным глубинным раз­
ломам. Достат'очно УRазать, нап'ример, на результаты геотермичеСRИХ 
измерений в пределах КузнеЦRОГО глубинного разлома (Горная Шория) , 
где тепловой потон по четырем учаСТRам составляет 40-46 мВт/м2• В пре­
делах Северо-Восточной и ИРТЫШСRОЙ зон смятия Рудного Алтая тепло­
вой ПОТОR, измеренный на пяти учаСТRах, не превышает 40-50 мВт/м2• 

Проблема стационарности теплового потока Алтае-Саянской области.  
Выше уже отмечалось, что общий уровень теплового ПОТОRа и харантер 
его распределения на территории Алтае-СаЯНСRОЙ области не соответст­
вует дифферен:цированности и Rонтрастности про явлений неотеRТОНИ­
чеСRИХ движений, сформировавших за последние 3.0-40 млн. лет ее сов­
ременный оБЛИR. Необходимо увязать геотермичеСRие данные с имеющи­
мися представления�и об истории развития и глубинном строении ре­
гиона. 

Существует представление о связи неотектонического развития южно­
го горного обрамления Сибири с появлением 30-40 млн. лет назад в 
верхней мантии региона огромной НИЗRОСКОРОСТНОЙ неоднородности, нон­
туры RОТОРОЙ весьма ориентировочно устанавливаются по сейсмологи­
ческим данным [БугаеВСRИЙ, 1978; , Рогожина, КожеВНИRОВ, 1 979 ] .  Не­
однородность эта траRтуется каи аномальный раздув астеносферного 
слоя, в п'ределах ноторого мантийное вещество на 500-10000С теплее 
вмещающих пород. Подобное тело должно было привнести в верхнюю 
мантию и земную нору региона огромное Rоличество тепловой энергии, 
про явления RОТОРОЙ, видимо, отражены на востоне Алтае-СаЯНСRОЙ 
облас'j.'И и в БайкаЛЬСRОЙ рифтовой зоне RаЙНОЗОЙСRОЙ ВУЛRанической 
аRТИВНОСТЫО ,  аномалиями теплового ПОТОRа и термальными ИСТОЧНИRами. 

Мантийная неоднородность - весьма сложный по морфологии объеRТ. 
Под I!осточным Саяном и Восточной Тувой прогнозируется сравнительно 
неглуБОRое залегание ее верхней границы - 50-100 Ю\I . Западная поло­
вина Алтае-СаЯНСRОЙ области располагается в 'общем на периферии не­
однородности, Rоторая здесь погружается на 200-300 км. Герцини­
ды же области вообще находятся за ее пределами. 

Представление о связи теRтоничеСRИХ процессов с кратковременным 
(в геологичеСRОМ смысле) появлением в верхах IIIaНТИИ ИСТОЧНИRОВ тепло­
вой энергии в настоящее время довольно ШИРОRО распространено [Гор­
диеНRО, 1975; Кутас, 1978; Любимова, 1968б; МаГНИЦRИЙ, 1965 ] .  О пара­
метрах таRИХ источни'RОВ можно сделать лишь самые общие преДПОЛОJ-не­
ния: ИНТЕ)НСИВНОСТЬ тепловыделения (А ) 3-5 МRВТ/МЗ, продолжитель­
ность действия 40-60 млн. лет, мощность аномального объекта не менее 
100-150 нм. Через определенное время такой мантийный ИСТОЧНИIi дол­
жен прогреть переRрывающие пороцы и вызвать возрастание теплового 
ПОТОRа, которое, может быть отмечено геотермичеСRИМ-И: измерениями. 
Существование таRИХ ИСТОЧНИRОВ под развивающимися регионами ;щспе­
риментально подтверждается устанавливаемой по мировым данным зави­
симостью q от возраста сформировавшей данный регион СRладчатости. 

Для выполнения геотермичеСRИХ расчетов предстаВИll1 гипотетичес кий 
ИСТОЧНИR тепловой энергии под Алтае-СаЯНСRОЙ областью в виде беСRО­
нечного излучающего тепло ПЛОСRОГО слоя. При этом возможны две мо­
дели ИСТОЧНИRа. 

1 .  Если это - равномерно нагретый на 500-10000С (сверх фона) 
слой, то его действие на вышележащие породы равносильно действию 
излучающей поверхности, расположенной на глубине z. При этом на 
верхней границе слоя начиная со времени Т = О поддерживается постоян­
ная температура Т = ТО ' Начальное условие - T(z, О) = О, граничное 
условие - Т(О, Т) = О. 
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Рис. 4.9.  Изменение во времени аномального теплового потока над погребенными на . 
разной глубине Zl излучающей тепло плоскостью (а) и излучающим тепло слоем (6) . 

Аномалия теплового потока (�q) на поверхности z = О от такой излу­
чающей плоскости находится из решения одномерного уравнения тепло-:-
проводности , [Карслоу, Егер, 1964 ] :  . 

�q = лzто {1 + 2 � ( _ 1)n . �xp [ - n2:2л;,; Л,· (4.5) 

где л и k - коэффициенты тепло- ' И  температуропроводности слоя ,  распо­
ложенного между излучающей плоскостью и поверхностью z = О. Расчет 
проводился для Л = 2,2-2,5 Вт/(м . К), 'k = 6 · 10-7 м2/с и переменных 
z, T� и: •. 

На рис . 4 .9 ,  а результаты расчетов 'сведены в ' виде графиков �q/To = 
= j(z, .) . График . = 00 соответствует установившемуся режиму. При не­
больших глубинах залегания источника стационарн�й тепловой поток 
устанавливается сравнительно быстро. При расположении источника на 
глубине 50 км (под корой) стационарная аномалия (мак�имальная) соста­
вит 20-40 мВт/м2 в зависимости от температуры источника ТО = 500'-
10000С, с глубины 100 Ю\I дойдет лишь 10-20 мВт/м2, а с глубины 
150 км - 7-13 мВт/м2• Такая аномалия уже трудноразличима при су­
ществующей точности геотермических работ (в лучшем случае ± (4-
5) мВт/м2), позволяющей выделять аномалии не менее 10 мВт/м2 относи­
тельно среднего. Таким образом, тепловой сигнал от излучающей плос­
кости может быть зафиксирован на поверхности . Земли при соблюдении 
услов8я I 

�q/To = 10/ То . (4.6) 
Расположение уровней (4.6) дЛЯ ТО , равного 500 и 10000С; показано на 
рис . 4 .9 ,  а штриховыми линиями . 

Нетрудно видеть, что за 30-40 млн. лет действия источника раз.JIИ­
чимый сигнал у поверхности Земли может образоваться при его располо­
жении l1е глубже 60-80 км. В .случае более глубокого залегания тепловой 
источник не про явится за рассматриваемый период в тепло:вом поле при­
поверхностных пород. 

2 .  MOrl\HO представить источник в виде размещенного в однородном 
полупространстве бесконечного по простиранию пласта конечной мощ­
ности , в единице объюш которого предполагается постоянное во времени 
тепловыделение интенсивностью А начиная с момента • = О. Начально!: 
и граничное условия:  T(z, О) = О й Т(О, .) . О. Аномалия теплового по­
тока (дq) на поверхности z = О от такого излучающеtо тепло слоя может 
быть вычислена по формуле [Карслоу, Егер, 1964 ] 

дq = 2А Vk't {iФ* ( Zl_ ) - iф* (�))J ; ' 
. 2 Vkt 2 Vk1" (4.7} 

iф* (х) = � е-х2 - хФ* (х) , ф* (х) = 1 - Ф (х)" 
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где Ф(х) - интеграл ошиБОК; Zl и Z2 - верхняя и нижняя границы, излу­
чающего слоя.  Расчет проводился при k = (6-10) ; 10-7 м2/с и перемен-
ных А , ". и Zl '  , 

' 

Расчеты показали, что при погружении источника на глубину более 
10 к,м (а в нашем случае она заведомо больше) излучающий слой мощ­
ностью 50-60 км может уже рассматриваться как ,бесконечный по мощ­

' ности при изучении его проявления в поверхностном теплщюм потоке. 
Поэтому расчеты проведены для " Z2 - Zl = 50 км, хотя реальная мощ­
ность источника, вероятно, существенно больше . 

На рис . 4 .9 ,  б представлены результ,аты расчетов в виде графикоIt 
, lJ.q/A = j(z, .) дЛЯ Z2 - Zl = 50 км. Общий ход графиков подобен ранее 
рассмо:гренным. Имеется не.которое отличие в их наклонах. Штриховыми 
линиями показаны\ минимальные значения функций IJ.q/A при разных 
значениях А (3 и '5 мкВт/м3) .  При отношении IJ.q/A выше указанных пре­
делов ' сигнал от излучающего слоя может быть зафиксирован у повер х-· 
�ости Земли. 
" Тепловой импульс от раз'огретого слоя ,  расположенного непосредст-

венно под земной корой (Zl � 50 км) , может быть зарегистрирован на. 
поверхности спустя время . =- 18-23 млн. лет после его появления .  
При более глубоком залегании (например , более 80 км)  такой импульс не 
про явится в тепловом поле приповерхностных . пород и за 30-
40 млн. лет. " ,  

Таким образом, очевидно, что при реально выбранных параметрах 
рассмотренных моделей источников последние проявятся в поле поверх� 
ностного теплового потока за период неоген-четвертичной тектонической 
активизации только в случае , если верхняя граница источника располо­
жена непосредственн:о под земной корой (на гл·убинах М!шее 60-80 км) . 
При погружении источника на глубину 100 �M и более, что и имеет, види­
мо, место для большей части территории Алтае-Саянской о'бласти, сигнал 
от него не успевает за 30-40 млн. лет ДОЙТII до поверхности Земли. Глу­
боко залегающие источники тепла, даже весьма интенсивные, но сравни­
тельно кратковременные, не могут быть афиксированы при геотерми-I ческих исследованиях. � 

В связи с изложенным можно предполоЛ\ить, что температурное поле· 
земной коры Алтае-Саянской области, за исключением, может быть, гер­
цинид восточных районов, является нестационарным, кора медленно про-· 
гревается глубоко залегающим источником тепла. Это следует учитывать 
при оценке температуры в недрах по величине соВременного теплового· 
потока. 

Необходимо также отметить, что' геотермические данные не противо­
речат и представлениям о «холодном» возникновении горных систем­
Алтае-Саянской области вследствие тангенциальных на·пряже.ниЙ с юга," 
со стороны Альпийской складчатой системы . 

§ 2. ТЕПЛОВОИ ПОТОК БАИКАЛЬСКОИ' риФтовОИ ЗОНЫ 

в пределах Байкальской рифтовой зоны есть лишь около 70 пунктов; 
определения теплового потока ,  что, естественно, недостаточно. Единич­
ные определения q выполнены в скважинах ,  пробуренных в Баргузин­
ской, Усть-Селенгинской, Тункинской и других впадинах, а, также в, 
пределах Северо- и Южно-Муйского, "Удоканского, - Кодарского , Байкаль­
ского и других хребтов [Дучков, Соколова,  1974а ; Лыса�, Зорин, 1 976;: 
Лысак, 1983а, б ;  Lysak, 1978 ] .  , 

Однако такая слабая геотермическая изученность многих районов' 
рифтовой зоны в какой-то мере компенсируется детальными геотерми- I 

ческими исследованиями на оз .  Байкал . Оощее число измерений тепловС\­
го потока через дно оз. Байкал ' составляет около 350 ' [Любимова, 1968б; 
Дучков и др . ,  1 976, 1977, 1979; Савостин, 1979; Голубев, 1978, 1979б" 
1982а ; Каталог . . .  , 1 985] . Более двух' третей из них выполнено кабельным 
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з ондом,  разработанным в Институте земной коры СО АН СССР [Голу­
бев, 198'2а] . 

Прежде чем перейти к рассмотрению результатов геотермических ра­
бот в регионе , целесообразно несколько слов сказать ' о технике и методи­
ке не автономных измерений в донных отложениях оз . . Байкал. 

Техника и 1\'Iетодика геотермических измерений на оз. Байкал. 
Как уже отмечалось, основной объем измерений на Байкале выполнен ка':' 
бельным зондом-термометром, представляющим собой стальную трубу 
диаметром 27 мм и длиной 2 м, на которой крепились два термисторных 
датчика и цилиндрический груз со стабилизатором �Bec примерно 70 кг) . 
Расстояние между датчиками составляло 1 м ,  при полном заглублении 
зонда датчики проникали в донные осадки соответственно на 1 и 2 м . 
В качестве датчиков применялчсь термисторы КМТ-1 с сопротивлением 
60 кОм и температурным коэффициентом З кОм/ОС при ЗОС. Регистрирую­
щая аппаратура - мост постоянного тока РЗ29 с гальванометром 
М195/2 - располагал ась на борту судна, связь с зондом осуществлялась 
посредством трехжильного бронированного каротажного кабеля. Дости­
галась чувствительность +5 Ом/цел по сопротивлению или +0,002 ОС/дел 
по температуре.  Геотермический градиент определялся по величине 'раз­
'IЮСТИ приращений сопротивлений термисторов нижнего и верхнего дат­
чиков при перемещении зонда из придонного слоя воды в донные отло­
жения. 

Выполненные оценки показывают, что приборная погрешность изме­
рения геотермического градиента кабельным при бором составляет + 1 0 %  • 

Использование кабельного прибора дает возможность получать тем­
пературу в любой точке водной толщи. Измерение температур придонных 
'ВОД выполнялось как �ри спуске, так и при подъеме прибора. 

Как уже отмечалось, при получении геотермических данных в аква­
-тории Байкала применялись разнотипные приборы. Поэтому чрезвычай­
но важно было сравнить получаемые ими реЗУЛI:таты. Такой эксперимент 
был проведен В .  А. Голубевым и С. А. Казанцевым (ИГиГ СО АН СССР)  
·СО льда озера в апреле 1976 г.  Один ИЗ  приборов представлял собой опи­
-санный кабельный зонд-термометр, другой имел автономный способ ре­
гистрации (ТГ-1 , см. главу 1 ) .  Оказалось,  что различие величин геотерми­
ческих градиентов, ' измеренных автономным и :treaBToHoMHblM приборами, 
!Не превышает 5 % .  Столь хорошая сходимость ·геотермических данных 
'указывает на представительность результатов .  

Теплопроводность донных осадков в процеСС'е работ определял ась 
косвенным методом - по их весовой влажности, а также цепосредствен­
'НЫМИ измерениями л образцов донных осадков ,  поднятых со дна грунто­
выми трубками; на борту кораблей - шаровыми и цилиндрическими зон­
.Дами постоянной мощности [Голубев, 1982а ] .  Переход от весовой влаж­
ности осадков к теплопроводности в первом случае вьшолнялся по форму­
.ле М .  Хобарта [ Попова и др . , 1974 ] ,  а также по аналогичному соотноше­
нию между этими параметрами, 'полученному специально для байкаль-
,ских ДОННЫХ ' отложений [Голубев и др . ,  1977 ] :  . 

л-1 = (0,014 + 0,002) . W + (0,45 ± 0;02) 
(л. в Вт/(м . К) ,  W в % ) .  

Зимой 1975 г .  в ряде. пунктов с о  льда озера быЛа измерена тепло­
проводность донных грунтов in situ. При этом использовался однодатчи­
,ковый кабельный зонд-термометр [Голубев,  1982а ] . 

Погрешность определения теплопроводности методом цилиндрическо­
то зонда постоянной мощности и по данным о влажности образцов о.садков 
'составляет около 10 % .  Таким образом, с· учетом точности измерения g 
погрешность определения тепловых потоков в верхнем слое донных отло­
ж ений оз .  Байкал составляет около 20 % .  

В Байкальской впадине и вокруг нее существенно изменяются мцо­
гие поверхностные условия, которые, как ранее отмечалось, могут замет­
:но изменить распределение параметров теплового поля :  подводный и по-

. 
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верхностный рельеф, осадконакопление, включая подводные обвалы и 
оползни, изменения температуры поверхности дна и берегов . Значение по­
верхностных факторов для термики дна Байкала анализировалось мно­
ги�}и авторами [Rорытникова,  1940; Любимова, Шелягин, 1966; Голубев 
и др . ,  1975, 1978 ] .  

П о  мере накопления геотермических данных в районе озера необхо­
димо было рассчитывать близповерхностные поправки дифференцирован­
но для каждо'й станции. Наиболее существенными 'и с наибольшей досто­
верностью опредеЛ.енными являются поправки за рельеф земной поверх­
ности и осадконакопление. Первая из них рассчитывалась с , использова­
нием метода наклонного уступа [LacI1enbruch, 1968; Любимова и др . ,  
1973 ] .  Метод этот применим в случаях,. когда реальный рельеф может 
быть аппроксимирован простыми двухмеРНЫll1И геометрическими форма­
ми . Линейная вытянутость Байкала и обрамляющих его хребтов,  а также 
ровная,  почти горизонтальная ,  поверхность дна всех трех котловин озера 
благоприятны для применения этого относительно малотрудоемкого мето­
да расчета топографической поправки . 

Предполагалось, что отложение осадков началось 30 млн. лет назад 
и происходило равномерно. Специал;ьное изучение показало , что скорость 
осадконакопления в центральной, наиболее глубокой, части Байкальской 
впадины достигаю 4,2 см за 1 000 лет [Вотинцев и др . ,  1965 ] ,  а на севере 
намного меньше:  0,2�0,7 см за 1000 лет [Rравчинский и др . ,  1971 ] .  
в других рифтовых впадинах осадконакопление происходило еще мед­
.. пеннее.  

Для большинства станций на оз. Байкал поправки к тепловому по­
току, обусловленные осадконакоплением и неровностями рельефа, про­
тивоположны по знаку, и поэтому частично или полностью компенсируют 
друг друга. Величины суммарных поправок лишь в редких случаях пре­
вышают 20 % от измеренного значения q .  Среднее значение исправленных 
величин теплового по]ока всего на 7 % превышает среднее значение 
измеренных.  

, R тепловым ПОТQкам, измеренным в скважинах на побережье Бай­
кала , вводились поправки за осадконакопление с учетом имеющихся фак­
тических данных о возрасте осадков по каждой скважине. 

Температура и геотеРl\шческий градиент в верхней части земной коры 
региона.  На дне Байкала температура осадков близка к ;зос. Н а  осталь­
ной территории, вне зон распространения многолетнемерзлых пород, 
1\оторые развиты на северо-восточном фланге Байкальской рифтовой зоны 
и В ее гольцевой части, измеренная температура на глубине 1ОО м в гор­
ных районах не выше 50С, в осадочном чехле впадин на этой же глубине Т 
увеличивается более чем в 2 раза (8-120С),  а в зонах термоактивных pag­
ломов ,  ограничивающих или пересекающих эти �падины, достигает 30-
.500С и более [Лысак,  1981 ] .  

Максимальная измеренная температура в породах складчатого фун­
дамента изменяется оТ 150С на глубине 0,5 км в пределах хр. Хамар­
Дабан (Ошурково) дО 290С на глубине 1 165 м в Приморском хребте (Лист­
веничное) . В осадочном чехле рифтовых впадин температура известна до 
глубин более 2 -2,6 км (Тункинская, Усть-Селенгинская впадины) , где 
-она превышает 50-650С. Пластов о-трещинные метановые термальные 
воды, фонтанирующие с таких глубин, имеют температуру на устье сква­
жин дО 40-750С, а на глубинах залегания водоносных горизонтов, на­
пример под Истокским поднятием в дельте Селенги, - более 90-950С. 
'Температура воды трещинных гидротерм - многочисленных термальных 
источников, находящихся в рифтовой зоне , - в ' основном выше 45-
600С, но иногда достигает 750С (Аллинский и Гаргинский источники в 
Баргузинской впадине) и даже выше 800С (Могойтинский источник В 

Ципа-Баунтовской впадине). Термальные источники И�1еются и на меж­
впадинных (Большереченский на Баргузинс ком хребте - 740С, Окуси­
!Канский на Северо-Муйском хребте - более 600С), и на внутривпадинных 
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Геологическая структура 

Чарская, I\аларская и Верхнеангар-
ская впадины 

Баргузинская впадина 
Усть-Селенгинская и Селенгино-Итан-

цинская впадины 
Тункинская впадина 
Рифтовые впадины (без Байкальской) 
Горное обрамление рифтовых впадин 

(без Байкальской) . 
Рифтовая зона (без Байкальской впа-

дины) 
Байкальская впадина I 

акватория озера -

побережье 
Вся впадина 
Вся рифтовая зона 

Средние значения геотеР�1Ических параметров 

Геотермический градиент g. МН/М 
Нол-во I I I опреде- gcP ВХ ах . лений n от-до 

1 .  
7 9-47 35 23 1 7  
8 22--':55 

I 
35 12 8,5 

12 19-38 27 7,3 4,2 
4 28-50 40 10 10  

31 9-55 32 5* , , 12,4 9,0 

29 5-77 1 7  14 5,2 

60 ' 5-77 25* 13,2 7 ,2 
, 

309 30-502 91 28,5 . 8,6 
9 10-67 29 18,4 12,2 

318 10-502 89* 28 8,8 
378 5-502 79* 25,6 8,5 

П р  1I �' е ч а н и е.  gcp. Лер. qcP - средние значения параl>lетров; ВХ - стандартное от 

среднеязвешенные величины геотермичесхих параметров по отдельным районам или всему региону-

(Нилова Пустынь на Ниловском отроге в Тункинской впадине - более-
4.00С) перемычках. 

Зоны разгрузки трещинных термальных вод являются своеобразны­
ми локальными геотермическими аном1).ЛИЯМИ, что подтверждается ре­
зультатами геотермических исследований на этих участках [Лысак, Зо­
рин, 1976; Дучков, Соколова, 1974 а ; и др . ] .  

Вне З0Н локальных геотермических аномалий разница температур 
под рифтов:ыми впадинами и их горным обрам:лением с глубиной постепен­
но уменьшается ,  но продолжает сохраняться по крайней мере до глубин 
эрозионного вреза ( 1-2 км) . Зато на температурНJ>]Х срезах отмечается 
существенное различие меiIЩУ рифтовой З0НОЙ и сопредельными с нею 
районами : средние температуры на глубине 1 км в рифтовой зоне на 25-
30 % выше, чем, например,  в южных районах Сибирской платформы, 
а на 2 Ю\I и ниже эта разница увеличивается до 35-40 % и более [Лысак, 
19fi7 ] .  

В верхних горизонтах земной коры Саяно-БайкальскоlЙ областIt 
интенсивного горообразования велцчины геотермических градиентов. 
варьируют весьма значительно, у�еньшаясь ДО 5-10  мК/м и менее на са­
мых высоких горных хребтах - 'Удоканском, Варгузинском, Восточно­
Саянском, но увеличиваясь до 30-40 мК/м на отдельных участках в риф­
товых впадинах и в З0нах активизированных разломов . 

Температурные гра.диенты в верхнем слое осадочных отложений 
вблизи западного берега 'в южной и средней частях Байкала составляют 
60-80 мК/м, а с приближением к восточному берегу они увеличиваются 
и часто превышают 100 мК/м [дучков И др . ,  1976, 1977;  Голубев, 1978. 
1979б ] . . В северной 'части Байкала обнаружено, что геотермические гра­
диенты в осевой зоне озера относительно невели:kи и возрастают вблизи 
как восточного, так и западного берегов . 

Измеренные в районе Байкальской впадины температурные градиеIf­
ты изменяются в диапазоне 30-502 мК/м, а их среднее арифметическое­
p aBH<f' 91 мК/м (табл. 4.3) .  Минимальная веЛИ!Iина градиента получена" на 
Юга-воСточном конце профиля 20 в районе дельты Селенги (см. рис . 4 . 12) ,  
где сказываетсk ВЛИf!ние подводного · оползня,  образовавmегося во время 
9-балльного землетрясения 1959 г. [Голубев ,  1982а ] .  Максимальные ТЮf­
пературные градиенты зафиксированы в Северной части Байкала:  Н а  про­
филе 12 у основания западного борта- впадины они достигают 300-
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Т а б л и ц а 4.3 

в Байкальскоii рифтовой зоне 

:Коэффициент теплопроводности 1.. , Вт/(м,:К) Тепловой ПОТОR q, мВт!м' 

от-до \ �' cp \ ВХ \ В'Х от-до \ qcP I ВХ I В'Х 
, 

1 ,0-2,5 1 ,8 ' 0,49- 0,36 15-79 55 22,4 17 
2,2-2,5 2;4 0,15 0 ,10 52-131 82 29,3 20,8 

2 ,0-2,9 2,4 0,3 0,17 48-88 64 16,1 9,3 
2,0-2,6 2,3 0,26 0,26 64-103 91 25 25 
1 ,0-2,9 2 ,25* 0,69 0,2 15-131 70* 22,1 16,0 

1 ,9-4,0 2,7 0,47 0,18 16-147 43 26 10 

1 ,0-4,0 2,5* 0,58 0,19 15-147 57* 24 12,9 

0 ,5-1 ,8 0,81 0,14 0,04 . 15-474 78 52 5,8 
1 ,1 -3,1 2,1 0,51 0,34 19-134 59 36,6 24,4 
0 ,5-3,1 0,85* 0,16 0,06 15-474 78* 50,5 6 ,3 
0,5-4,0 1 ,12* 0,02 0,08 15-474 75* 46,3 7,3 

ШlOнение; вх= 2 ВхУn- доверитеJIЬНЫЙ интервал определеНII!J среднего, Звездочкой отмечены 

500 мК/м. Почти та:кие же градиенты измерены на двух станциях профИJIЯ 
2 у восточного берега. Столь высокие их значения могут быть обусловле­
ны близостью зон субаквальной гидротермальной разгрузки [ Голубев , 
1982а ] . , 

В кайнозойском осадочном чехле других рифтовых впадин, пред­
ставленном в основном песчано-обломочными и глинистыми породами, 
среди которых нет глубоководцых илов,  но иногда встречаются баз'альтьi 
(Тункинская впадина), геотермические градиенты в основном выше 20-
30 мК/м, изменяясь по разрезу скважин от 15 мК/м JI плотных массивных 
песчаниках и алевролитах до 40-60 мК/м в глинах и глинистых сланцах. 

В горном обрамлении рифтовых впадин геотермические градиенты 
практичес�и повсеместно ниже 10-15 мК/м . 

Тепловые и плотностные свойства горных пород. Для . определения 
тепловых свойств и плотности отобрано свыше 400 образцов в основном 
магматических и метаморфических пород из скважин, расположенных в 
пределах Байкальского рифта (табл. 4.4� 4 .5) .  Из.учены также породы 

т а б л и ц а 4.4 

Статистические характеристики величин теплопроводности и влажности ДОННЬLХ от­
ложений Баiiкала 

ТИП донных грунтов 

в ерхний окислен-
ный слой 

I 
иатомовый ил 
елитовый ил 

д 
П 
А левритовый ил 
Плотные (<добай-

П 
в 

кальские» гли'-
ны 

есок 
се обследован-

ные образцы 
грунтов 

0 0\  � t:!':S: ' ", ,, � Pt =: 0 t: '" ;:С; О <;  

12 
28 

117  
30 

33 
10 

230 

Теп.:rопроводность л., Вт/(м. к) 
'" средне-"' ''  "' :1:  Rвадра-Пределы :1: ",  

изменения <о! !>'  тичное "' "  � �  ОТRлоне-
вне 

0,62-0,76 0,68 0,04 
0,66-1,02 0,79 0,09 
0,72-1 ,19  0,94 - 0 , 11  
1 ,00-1,47 1 ,18 0,12 

0,92-1 ,73 1 ,23 0,22 
1 ,00-1,50 ' 1 ,28 0,15 

0 ,62-1 ,73 1 ,00 0,22 

125, 

вла;ы(ость W, % 
* � = .. '" , "' ''  g ��= Пределы � z  >& ,.  :s: >& :l: t:! ' ф :S: измене- � :!'  "' ''' ''' <: р. :I:  ;2 § �� ;2 t: ф  ния "" S  0 <:  u O:;  

I I 
6,2 1 1  52-74 63 

11 , 1  8 51-72 61 
1 1 ,6 24 29-70 43 
10,0 6 37-49 42 ' 

� 
, 

17,8 32 22-42 33 
1 1 ,5 3 37-49 44 

21 ,8 84 22-74 43 



Т а б л и ц а 4 .5-

Тепловые свойства и плотность изверженных и метаморфических горных 
пород Байкальской рифтовой зоны 

Теплопроводность 
Температуро-

Плотность р, г/см' 
Порода, возраст проводность Л, Вт/(м ·Щ 11, 1 0 -8 м'/С 

Граниты, РН 2,12(73) 1 10(68) 2,65(68) 
1 ,37-3,61 69-135 2 ,48-2,94 

АН 2 ,41 (99) 130(99) 2 ,66(99) 
1 , 10-3,47 80-176 2 ,55-,3,01 

Сиениты, РН 
1 ,77(7) 86(7) 2 ,72(7) 

1 ,42-2, 18  79-95 2 ,68-2,77 

Диабазы, АН ( 2 ,81 (7) 1 12(7) 3,03(7) 
2,49-3,13 105-118  3,02-3,06 

Базальты, KZ 1 ,61 (5) - -

1 ,49-1 ,67 
МетаЫОРфИЗ0ванные пес- 4,05 (69) 126(4) 2,84(67) 

чаники, РН - 1 12-138 -
МеТЮlОрфИЗ0ванные И31 1 2 ,49(6) 1 1 1 (6) 2,84(6) 

вестники, РН 2,27-2,83 105-118 2 ,80-2,88 

Кварциты, '  РН 
4,07(2) 127(2) 2 ,72(2) 

' 2 ,23-5,60 108-146 2,64-2,82 

Сланцы" РН 
2 ,73(71) 125(71) 2 ,88(71 )  

1 ,37-5,46 83-272 2 ,69-3,07 

РН 
2 ,66(8) 122(8) 2 ,91 (8) 

2 ,03-3,47 95-160 2,69-3,04 

Амфиболиты, АН 
2,64(4) 1 17(4) 2 ,89(4) 

2 ,36-2,88 97-137 2 ,77-3,04 

Мигматиты, АН 
2 ,50(16) 103(16) 2 ,80(16) 
1 ,62-3,81 72-138 2 ,75-2,99 

Гранитогнейсы, РН 
2 ,68(23) 1 10(23) 2 ,78(23) 
1 ,62-3,81 65-145 2,71-2,83 

( 2 , 16(8) 2 ,79(8) 
АН -

1 ,76-:-2,60 2 ,67-2,99 

Брекчии, MZ 1 ,74(6) - -

1 ,46-2,32 

П р и  м е ч а и и е. В числителе - среднее значение параметра (В Сllобllах 

1I0личество образцов). в знаменателе - интерв�л изменения, 

верхних горизонтов ос�дочного чехла ряда рифтовых впадин [Некрасов .. 
Соловьева, 1966; Лысак и др. ,  1980 ] и донные осадки Байкала [Голубев". 
1982а ] . . 

Рыхлые осадочные породы рифтовых впадин представляют 'собой дис­
персные системы, состоящие из крупных обломков коренных пород (ще­
бень, гравий, галька) и мелкозернистого заполнителя (песок, супесь. 
суглинок) в мерзлом или талом состояниях. 

Мерзлые породы на 50- 70 % более теплопроводны, чем талые­
(рис. 4. 10).  По данным Р. И .  Гаврильева, теплопроводность в мерзлом и 

талом состояниях составляет для песч1:1Ных толщ 1 , 3- 1 ,8 ,  а для глинис-
тых - 1 , 1 - 1 , 6  Вт/(м . К) .  -

Температуропроводность пород в талом состоянии измеНlIется от 
2 . 10-7 до 1 0 · 10-7 м2/с , а в мерзлом - от 'З · 10-7 до 18 · 10-7 Nr2/C. ДЛЯ каж­
дой впадины отдельно большого разброса в значениях температуропро­
водности не наблюдается, О,на сохраШlется в пределах (4-8) · 10-7 м2/с. 

Плотность слабосцементированных осадочных пород колеблется Е­
среднем от 1 ,4 до 2 , 2  г/см3, при этом В Чарской впадине она нескольк(» 
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Рис. 4.10. Гистограммы распределения тепловых свойств и плотности горных пород'. 
Байкальской рифтовой зоны. 

1 _ теплопроводность ; 11 - температуропроводность; 111 - плотность. n - иоличество опр�де-
лений. 

а, б - магматичесиие породы, а: 1 - все разновидности (nл. = 202, nk= 1 1, Пр = 183) ; 2 - об­
разцы из фундамента рифтовых впадин (n = 1 9) ;  3 - граниты (nл., р = 145, nk= 143) ; 4 '- сиеlj:ИТЬJoI 
(nА,р = 31) . б - по отдельным участиам: 1 - Светлый (n = 44); 2 - Северомуйсиий (n = 46); 3 -

Сюльбансиий (n = 23); 4 - Вит_сиий (n = 24). 
в - метаморфичесиие породы: 1 - все образцы (nл. = 118, nk = 94, Пр = 98) ; 2 - образцы из фун-­
дамента рифтовых впадин (n = 1 4) ;  3, 4 - по отдельным участкам: 3 - Холоднинсиий (n = 53), 

4 - Витимсиий (n = 1 5). • 

г - осадочные породы рифтовых впадин: 1 -- талые (nл. = 151 , n-k = 146, Пр = 155) ; Z - мерзлые' 
(n\, = 131, ПА = 116) ; 3-5 - образцы талых пород по отдельным впадинам: 3 - Верхнеангарсиан 
(nlo. = 49, ПА = 45, Пр = 54) , 4 - Муйсиан (nл. = 64, nk,p = 73) , 5 - Чарсиан (nл = 35, nА , р .=0 

= 28). -

выше (1 ,6-2,5 г/смЗ) ,  чем в Верхнеангарской ( 1 , 6-1 ,8) и в Cebepo-МуЙ-· 
ской' ( 1 ,4-1 ,9  г/смЗ) впадинах.  , 

Теплопроводность донных осадков Байкальской впадины была изме­
рена ill situ, проведено также 230 определений л по образцам, поднятым' 
на борт судна при помощи порmневых трубо.к [Голубев , 1982а ] .  Полу­
ченные данные позволяют все образцы подразделить на шесть литологп­
ческих групп, основные статистические характеристики которых приnеде­
ны в табл . 4.4.  

Наиболее низкую теплопроводность имеют образцы самого верхнего­
слоя осадков, об этом свидетельствуют и данные Е .  А. Любимовой и 
А. R. Поповой [ 1967 ] .  Их весовая влажность (W) в отдельных случаях 
достигает 74 % .  Средние значения влажности песков, пелитовых и алев-
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ритовых илов близки, теплопроводности же их существенно различают­
ся. У плотных глин самая низкая влажность. Теплопроводность их близ­
ка к теплопроводности песков и в 2 раза выше средней теплопроводности 
-верхних воДонасыщенных илов. Среднее 'А верхней 10-метровой толщи 
.донных отложений составляет 1 , 0  Вт/(м · К) .  С глубиной происходит сна­
чала быстрое, а затем все более медленное· изменение 'А и W. Начиная е 
3-5 м, эти параметры изменяются мало, оставаясь близкими 
1 , 15 Вт/(м . Щ и 35 % соответственно. . 

Указанное раЗЛИЧJIе средних 'А верхнего 1 - и 10-метрового слоев осад­
нов обусловлено не только уплотнением однотипных грунтов с глубиной, 
но и наличием ниже нескольких первых метров рыхлых байкальских 
отложений «добайкальскиХ» осадков, теплопроводность которых в 1 ,5-
2 раза выIе • .  

На некоторых станциях измерения in situ дали аномально низкие 
л - 0,45 Вт/(м . К) ,  что может быть обусловлено присутствием газа, 
интенсивное выделение которого со дна часто наблюдается на озере [Го­
лубев , 1982а ] . 

Теплопроводность и влажность осадочных образований Байкала 
изменяются· ов довольно широких пределах не только в вертикальном, но 
и в горизонтальном направлениях. Это должно приводить К рефрцкции 
теплового потока. Сопоставление измеренных значений 'А осадков и теп­
лового потока lIыявляет слабую положительную корреляцию между ни­
ми. Хотя коэффициент корреляции мал (0, 32 + 0,05), но он значим и ука­
зывает на влияние рефракции на вариации теплового потока по площади 
дна озера [Голубев, 19796 ] . . 

Тепловые и плотностные свойства кристаллических пор-од рассматри­
ваемого региона изучались на образцах из скважин горного обрамленtJя 
или фундамента рифтовых впадин (см. табл. 4.5) . . 

Теплопроводность l\Iaгматических пород, преимущественно гранитов, 
изменяется от 1 , 1  до 3 ,5 Вт/(м , Щ  (см. рис . 4. 10, [а, б) . Повышенное 'А 
(2,95-2,83 Вт/(м · К »  имеют uраниты Ниловопустынского и Светлого 
участков . Остальная часть зоны характеризуется средним 'А, близким к 
2 , 5  Вт/(м . К) .  В трещиноватых и брекчированных породах 'А уменьшается. 

ТемпературопроводнЬсть магматических пород рифтовой зоны изме­
няется в пределах (60-180)- 10-8 м2/с . На гистограмм� (см. рис . 4 . 10,  
lla, б, г)  четко выделяются максимумы, характерные для Светлого (k = 
= 146 · 10-8 м2/с) и Северомуйского (k = 122 · 1 0-8 м2/с), и МИНИМУМЫ, ха.,. 
рактерные для Сюльбанского (k = 1 1 4 · 10-8 м2/с) и Витимского (k = 

= 1 09 · 10-8 м2/с) участков. Низки значения k у гранитов в районе 
с. Ильицка (k = 83 · 10-8 м2/с) . 

Плотность изученных магматических пород изменяется от 2,5 до 
3,1 г/см3, У гранитов - от 2,6 до 2 ,7  Г/С"А13 • Повышенную плотность имеют 
диабазы и сиениты (см.  табл. 4.5) .  

. Тепловые свойства метаморфических пород варьируют в более широ­
ких пределах (см. рис . 4. 10, в;  табл. 4.5) ,  теплопроводность - от 1 , 2  до 
5 , 6 · Вт/(м ·.К) ,  а температуропроводность - от 60 · 10-8 до 1 90 · 10-8 м2/с . 
Повышены тепловые свойства и плотность у рудосодержащих пород, 
а также высокопиритизированных сланцев Холоднинского и метаморфи­
зованных песчаников Удоканского участков (см. табл. 4.5,.  Таковы основ­
ные особенности и закономерности изменения тепловых свойств и плот­
ности изученной коллекции пород Байкальской рифтовой зоны. 

Полученные данные по теплопроводности были сопоставлены с гео­
логическими особенностями рассматриваемого региона. В резу.тrьтате по­
лучена схема регионального распределения этого параметра по всей риф­
ТОБОЙ зоне в целом (рис. 4 . 1 1 ,  см. вкладку) . С хема показывает, что тепло­
проводность верхних .гориЗоI!Тов земной коры отдельных участков обус­
ловлена минеральным составом горных пород, преобладающим в их 
структурно-фациальных комплексах, тектонической подвижностью, а в 
рифтовых вп�динах и степенью дезинтеграции терригенных отложений 
осадочного чехла. 
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Т а б л и ц а 4.6 
СтаТИСТIIческие характеРИСТIIКИ измеренных II исправленных значений тепловых по­

токов в районе впаДIIНЫ Байкала, MBT/M� 

, Измеренный q Исправленный q 
., l'Oi ., среднее среднее 1'>. t:: значение 

коэффИЦ"-
значение козффици-Район исследований <:> пределы и средне- пределы и средне-ент вари- ент вари-[5 1:;: изменения квадра-

ации, % изменен"я квадра- ации, % � �  тичное тичное от-о ., отклоне- (клонение ;С; <;  ние 

ЮЖНЫЙ Байкал 82 34-165 72±23 32 40-195 80±28 зs 
Средний Байнал' 46 15-130 64±21 33 34-124 70±22 31 
Район Академи-

ческого хребта 86 21-474 91±77 85 19-450 91±78 86 
Северный Байкал 115 25-345 . 74±47 64 26-314 77±45 58 . 
Всл Байкальскал ' 

впадина 329 15-474 76±52 68 19-450 80±54 64 

Тепловой поток в Байкальской рифтовой зоне, подобно другим рас­
смотренным выше параметраll1, весьма неоднороден и изменяется от 15  
до  474 мВт/м2, причем весь ЭТОТ . диапазон значений встречается в преде­
лах Байкальской впадины, для которой среднеарифметические значения 
измеренного и исправленного за близповерхностные искажения теплового 
потока составляют 76 и 80 мВт/м2 (табл . 4.6). Результаты изучения тепло­
вого состояния недр Байкала позволяют сделать основополагающие вы­
воды о геотермических условиях всей рифтовой зоны. Поэтому остано.­
вимся подробнее на· вопросах термики озера. 

Подавляющее число измерений теплового ПОТОIШ на 03. Байкал рас­
положено на профилях, секущих озеро вкрест его простирания 
(рис. 4 . 12) .  Расстояние между станциями на профилях составляло 4-
5 км. В зонах выявленных локальных аномалий пункты наблюдений сгу­
щались и расстояние между ними уменьшалось до 1 -2 км, а в некоторых 
случаях и до С<)тен метров . Статистические характеристики теплового по­
ля для впадины в целом и .наиболее крупных морфологически выраженных 
ее частей - южной, средней, северной, а также для Академического 
хребта приведены в табл. 4.6 ,  из которой следует, что значения потоков , 
исправленных за влияние осаДI<ОнаКОШIен.ия . рельефа дна , превышают 
измеренные потоки в среднем всего на 6 % .  Наибольшие значения q ха­
рактерны для АкадемичеСI<ОГО хребта. В южной и северной, впадинах 
Байкала тепловой поток в среднем одинаков.  В средней части озера зна­
чение q на 15-20 % ниже уровня, присущего другим частям акватории. 
Прпмечательно, что коэффициенты вариации теплового потока в север­
ной части озера и на Академическом хребте в 2-3 раза выше , чем в дру­
гих районах Байкала, а для озера в целом этот коэффициент приблизи­
тельно в 3 раза превышае.т его значения в тектонически стабильных ре­
гионах континентов (например , на юго-западе Сибирской платформы) . 

Большая изменчивость теплового потока требует особой статисти­
ческой меТОДИКlf его осреднения .  Поскольку наблюдаемые в Байкальской 
впадин� аномалии теплового поток11. вытпнуты ВДОJI Ь озера, а измерения 
сосредоточены в основном на профилях , секущих его вкрест простирания, 
осреднение удобнее выполнять по группам профилей методом «скользя­
щего окна» [Голубев и др . ,  1975 ] . 

ПО двум, чаще трем смежньш профилнм, УI,азанньш на рис. 4 . 1 2 ,  
строились обобщенные профили (рис . 4. . 13) так, чтобr,r 1 /2 или 2/3 станций 
КЮl\ДОГО обобщенного профИJIЯ входило в смежные с ним. Например , 
обобщеННЫfiJ профили X I ,  Х П  и X I I I  строились с использованием данных 
по про филям 9-1 1 , 10-12 и 1 1 , 12 соответственно. Этим достигалось сгла­
живание пол я теплового потока Байкальской впадины в продольном ее 
напраuлении . Отдельные измеренин q пегеносились с фактических про-
9 ЗаI;аз М 355 - 129 
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Рис. 4.12. Распределение исправленных (6 YQeTOM рельефа и динамик и осадконакоп-
ленил) 3наQен�й теплового потока в районе впадины 03. Байкал. 

1 '- профили. на которых ра сположены пункты измерений потока; 2 - графики изменения потока 
вдоль профи.леЙ (на оси ординат указан поток, мВт/м'); 3 - значения потока на берегах озера; 4 -
измерения потока, выполненные: а - В . А. Голубевым [1978 ,  1 979б, 1 982а] ,  В. А. Голубевым и др. 
[1978] ;  б - А. Д. Дучковым И др. [ 1 976, 1 977,  1979] ; в - Е . А. Любимовой и А. В . . Шелягиным 
[1966 ] ; г - Л. А. Савостиным [ 1979 ] ;  5 - термальные источнИlШ В окрестностях Байкала; 6 - юго-

восточная граница кайнозойских отложений дельты Селенги. 

филей на обобщенный так ,  что сохран'ялось отношение расстояний до бе­
регов озера .  ТaIШМ же образом переносились на обобщенный профиль 
значения потоков , ИЗМЕ'ренных вне профилей. Осреднение ВЫПОJIНЯЛОСЬ 
путем подсчета средних значений потока l! 1 0-километровых интервалах 
обобщенного профиля , каждый последующий интервал наполовину пере­
крыв ал предыдущий. В итоге получались средние значения для каж):!ых 
5 км обобщенного профиля.  В каждый интервал осредненин в большинст­
ве  случаев попадало 6-10 значе�ий потока. Для каждого из перекрываю­
щих интервалов обобщенного профиля рассчитывался доверитеJIЬНЫЙ 
интервал как удвоенная квадратичная погрешность средних .  

Про анализируем особенности теплового поля различных районов 
Б айкальской впадины, основываясь главным образом на статистических 
его закономерностях, следующих из осреднения по профилям. 
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Рис. 4.13. Примеры осреднен:ия тепловых потоков методом скользящего окна по груп­
пам профилей (см. рис. 4 . 12) северной части Байкала. 

1 - доверительные интервалы осредненных значений потоиа; 2 - графиии измененияТосреднен­
ных потоиов вдоль профилей; 3 - восточный берег озера. Римсиими цифрами уиазаны номера об-

� . _ __ . _ общенных профилей, арабсиими. в сиобиах - исходных. 

Южuая u средн,яя вnадин,ы занимаIОТ более половины всей площади 
Байкала. В их пределах наблюдается общая закономерность изменения 
теплового потока вкрест озера :  в полосе озера ,  примыкающей к западно­
му берегу, тепловой поток не · превышает 60 мВт/м2• Такие же значения q 
зафиксированы здесь и по скважинам. Так', у истока Ангары расположена 
самая глубокая (1 160 М) на северо-западном берегу скважина , в которой 
тепловой поток достаточно постоянен по глубине и не превышает 
50 мВт/м2 [Любимова и др . ,  19751 . В пределах  акватории ширина полосы 
пониженного тецлового потока в южной части озера составляет 5-7 К!I1,; 
в средней - она расширяется до 1 5 - 20 км (профиль 18  на рис . · 4 . 12) . 
С приближением к ЮГО-ВОСТОЧНОllIУ берегу осредненные значения потоков 
возр астают до 80-100 мВт/м2• Вдоль многих профилей восточное крыло 
аномалий q не прослежено. Ее спад в сторону Забайкалья достаточно хо­
рошо изучен лишь в район� дельты Селенги , где имеются определения 
теплового потока в скважинах . 

. Вариации величин теплового потока у . западного берега невелики, 
а на оси озера ,  и особенно у восточного берега, возрастают в несколько 
раз . Причиной этому могут быть одноактные переотложения осадочного 
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материала в виде оползней, обвалов или турбидных ПОТОRОВ , а таRже 
гидротермальная ЦИРRУЛЯЦИЯ.  ТаЕ, на юго-восточном Еонце профиля 20, 
в области обнаРУГl{енного оползня [СолонеНRО, ТреСЕОВ , 1960] , измерен 
минимальный тепловой ПОТОR,  составляющий 1 5  мВ т/м\!. 

С общей заRОНОi\Iерностью увеличения теплового ПОТОRа R восточно­
му берегу не согласуются и результаты из?lерениЙ па профиле 22, где на 
двух восточных станциях тепловой ПОТОR почти в 2 раза меньше, чем на 
западном. ТаЕое понижение потоков может быть оБУСЛОВЛ!=JНО обнаружен­
ным здесь в ДОНI!ЫХ отложениях газом, тепловой эффект от адиабатическо­
го расширения которого при днюкении вверх может превышаТl> конвек­
тивный вынос тепла этими газами [Голубев , 1982а] . · 

Максимальный тепловой поток в пределах рассматриваемог'о района 
состаВШlет 165 мВт/м2• Он измерен на Посольской банке в центральной 
части профиля 24 и превышает в 2-3 раза потот,и в других его частях. 
Здесь 'отсутствуют рыхлые .осадки,  грунты представлены раннетретичны­
ми песка:>.ПI и глинами большой плотности [Голдырев , 1982] , по трещинам 
в которых выводятся горячие подземные воды. 

Геотермические измерения на обширном мелководье в дельте Селен­
ги не проводились, лишь юга-восточнее мелководья есть данные .. о тепловых 
потоках по измерениям в глубоких скважинах (см. рис. 4. 1 2) .  В аналити­
ческих и численных геотермических моделях Б айкальской впадины именно 
в дельте Селенги прогнозируется максимум тепловой алом.алии. 

А кадеж,uческ,uй хрепет, представ�яющий собой внутривпадинную диа­
гональную структуру, сложенную кристалличеСIШll1И образованиями и 
разделяющую северную и среднюIO части озера, пересечен шестью гео­
термическими профилями 1 2 - 1 7  (см. рис. 4 . 12) .  Лишь средние части 
этих профилей характеризуют тепловое поле хребта, фланги же отражают 
распределение теплового потока в северной и средней впадинах озера.  

В целом ПОJlе тешIOВОГО потока района представлено пестрой карти­
ной повышенных и пониженных его значений. Общие особенности в _ рас­
пределении теплового поля усматриваются при его осреднении. · Вблизи 
западного берега такие значения составляют около 55 мВт/м2, с прибли­
жением к Академическому хребту увеличиваются до 70-90 мВт/м2• 
Лишь на профиле 1 2  наблюдается более сложное распределение теЩIОВО­
го потока. Спад тепловой аномалии от хребта к восточному берегу просле­
живается не на всех обобщенных профилях . 

у западного береrа озера доверительные интервалы осредненных 
значений теплового потока относительно невелики, но увеличиваются в 
несколько раз на хребте и у восточного . берега . Вариации теплового пото­
ка на Академическом хребте, по аналогии с таковыми в осевых зОнах сре­
динноокеанических хребтов,  можно связать с гидротермальной конвек­
цией [Green е .  а . ,  1981 ],  иногда инфильтрацией, а также с рефракцией теп­
лового потока . . 

Север пая часть аз . Байкал геотермически изучена наиболее детально. 
Ее пересекают 12  профилей. На профиле 1 2 ,  проходящем через самую 
широкую часть акватории, выполнено 29 измерений теплового потока. 

Основная особенность , отличающая тепловое поле северной части 
озера от других его районов , - это наличие узких положительных ано­
малий вблизи западного и восточного берегов и достаточно устойчивых и 
относительно низких тепловых потоков в осевой зоне озера [Голубев , 
1979б] , что особенно отчетливо прослеживается на юге района. Так. 
здесь на профилях 9 - 1 3  в 3 - 10 км о! западного берега фиксируется по­
ложительная ЩlOмалия теплового потока, достигающая в· максимуме 
(профиль 12) 474 мВт/м2, что является наиболее высоким значением q 
в пределах озера. Ширина обсуждаемой аномалии по всем пересечениям 
с профилями теплового потока не превышает нескольких километров. 
у восточного берега тоже обнаружены узкие участки с перемежающимися 
высокими и низкими значениями теплового потока. Фор�а аномалий ука­
зывает на обусловленность их разгрузкой гидротерм по зонам ра'зломов " 
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Рис. 4.15. Схема субакваль­
ных гидротермопроявлений 

Северного Байкала. 
1 - установленные, 2 - предпо­
лагаемые ЗЩIЫ излияния термаль­
ных вод; 3 - ПJ)ощадь дна, над 
которой обнаружен «теплый» слой 

придонных вод. 

J20 
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Рис. 4.16. Модель формирования гидротерм и 
тепловой поток в зоне их субаквального трещин­
ного излияния на западном борту Северо-Бай-

кальской впадины. 

1 - фактические 'Значения тепловых потоков; 2 - тео­
ретически рассчитанные потоки на разлиЧных рассто­
яниях от <.щелю>, вьmодящей гидр отер мы с глубины 
2 , 7  им ;  3 - разломы и зоны дробления; 4 - водные мас­
сы озера; 5 - донные осадки озера; 6 - направление , движения подземных вод. 

что в ряде случаев подтверждается обнаруженными локальными повыше­
ниями темпераТУРfl придонного слоя воды. 

Изложекный фактический материал и составленная на его основе 
карта теплового потока Байкальской впадины' полученная путем осредне­
ния значений потока на обобщенны'х профилях (рис . 4 . 12-4.14 ,  см. 
вкладку) , не оставляют сомнений в существовании здесь значительного 
числа локальных аномалий q. В каждой из трех котловин озера сущест­
вуют 09ширные участки дна, в пределах которых вариации потока малы, 
а его значения не превышают 50-70 ыВт/м2• И лишь в отдельных зонах, 
вытянутых преимущественно вдоль бортов впадины, тепловые потоки до­
стигают 80- 100 мВт/м2 и более . . Относительно широкая тепловая аномалия в районе дельты Селен-
ги, согласно результатам моделирования ,  может быть обусловлена тре­
щинной интрузией [Голубев и др . ,  1978; см. главу 6' в данной моноура­
фии] . Большие амплитуды и малая ширина тепловых аномалий, а также 
резкие вариации потока на малых расстояниях в районе Академического 
хребта и на Северном Байкале указывают на преимущественно конвектив­
ный вынос глубинного тепла подземными водами . Региональная оценка 
конвективного выноса тепла по одному из разлоыов Северного Байкала 
кратко рассматривается ниже. Более детально этот J3onpoc обсуждался 
ранее [Голубев, 1982а] .  

Представления о -кonвe-ктuвno;л,t выnосе тепла гuдротер.�tа:мu базируют­
ся на специальном изучении вертикальной температурной структуры при­
донных вод ,  в:ыполненном на некоторых станциях в глубоководной части 
Байкала. Наибольший объем таких измерений выполнен в северной части 
озера,  где в отличие от других районов установлена инверсия в верти­
кальном распределении температур придонных вод. Общей тенденцией 
является понижение температуры с увеличениеы глубины , сменяющееся 
затем на расстоянии 15-80 м от два ее повышением, которое в среднем 
составляет 0,01 -0,020С. Распространено оно на площади 3500 км2 
(рис. 4 . 15) .  При средней толщине 40 м объем «теплового» слоя р'авняется 
примерно 140 км3• Дополнительное теплосодержание этого слоя состав­
ляет не менее 6: 1 015 Дж. Над участками дна ,  где зафиксированы макси­
мальные величины теПЛОВ�IХ потоков,  придонный рост температуры в не-
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которых случаях на порядок превышает региональное повышение. Наблю­
дающееся совпадение локальных геотермических аномалий с придонными 
указывает на то, что как те, так и другие обусловлены одной и той же 
причиной - субаквальной разгрузкой термоминеральных вод. Минера­
лизация .вод известных на берегах Б айкала термальных источников пр е­
вышает 0,3 т/л .  Средняя минерализация байкальских вод не более 0, 1 г/л. 
Изливаясь по зонам тектонических нарушений и обладая повышенной\ 
минерализацией и плотностью, термальные воды стекают в наиболее глу­
боководные районы Северного Байкала. Изучение условий статической 
устойчивости воды у дна озера показывает, что для того , чтобы компенси­
ровать дефицит плотности, обусловлещrый повышением температуры на 
0,01 -0,020С, , необходимо, чтобы минерализация гидротерм была лишь 
на 0,5 мг/л выше минерализации байкальских вод [Голубев, 1979а] .  

Как уже отмечалось, чрезвычайно узкая тепловая аномалия, наблю­
даемая у западного берега Северн'ого Байкала на четырех последователь­
но расположенных профилях 9 - 1 2  (см. рис. 4 ; 12 ) ,  по всей вероятности ,. 
обусловлена близостью канала, по которому происходит субаквальная 
разгрузка гидротерм. Наиболее полно эта аномалия изуqеIiа на профиле 
12 .  Шаг измерен.q:Й теплового потока на этом профиле в районе аномалии 
составлял 200 м, что позволяет достаточно детально описать фор.му и раз­
меры аномалии. Используя модель, в которой термовыводящим каналом 
является 'плоская вертикальная щель,  попытаемся на основе геотерми­
ческих данных по этому профилю оценить суммарную мощноJсть конвек­
тивного тепловынса •. Схематический разрез верхних горизонтов земной 
коры и некоторые результаты моделирования представлены на рис. 4 . 16.  
Введем ряд допущений, позволяющих хотя бы в самом первом приближе­
нии оценить параметры гидротерм. Будем считать, что температура гид­
ротерм на изливе Т1 = 460С, а кондуктивные теплопотери (обусловленные 
теплоотдачей в стенки термовыводящего канала) составляют 0,3 (30 % )  
общих теплопотерь (QИОНД + QROHB) ' .именно таковы средние температу­
ры на изливе и даля кандуктивных теплопотерь 53 термальных и;сточни­
ков Байкальской рифтовой зоны [Галубев , 1982б] . Подставив ..в уравне­
ние (Т h - Т1) : Т h = 0,3 значение Т1 = 460С ,  определим, что темпера­
тура гидротерм Т h .на глубине их формирования составляет 650С. Тепло­
проводность кристаллических пород фундамента" впадины и невозмущен­
ный ГИДРQтермальной циркуляцией тепловой поток будем считать равны­
ми ''л = 2 ,5  BT/ (� ' К) и q = 60 мВт/м2 соответственно . По этим данным 
нетрудно рассчитать, что. температура Т Ii = 650С должна наблюдаться 
на глубине h = 2 , 7  км. С учетом величин Th, Л, h по формуле 

q (х) = лТhh-1 [ 1 + 2т1т;1 (елх/h _ 1 ) -1 ] (4.8) 
рассчитаем значения кондуктивного теплового потока q(x) на различных 
расстояниях от «щелю> [Голубев , 1982а ] . Из рис. 4 . 1 6  следует, что полу­
ченная кривая неплохо согласуется с наблюдаемым распределением тепло­
вого потока.  Как видим из рисунка, ощутимое влияние термовыводящей 

. ( «щелю> распространяется в направлении х на р асстояние, не превышающее 
глубины формирования гидротерм lL . 

Количество гидратерм, выносимых в придонные воды единицей дли­
ны «щелю>, саставляет 1 , 2 · 10- 3 кг/(м · с) [Голубев , 1982а] . Расстояние 
между крайними профилями , фиксирующими рассматриваемую аномаль­
ную зону, равно примерно 50 км. С учетом указанного дебита'  единицы 
длины «!Целю> общее количества гидротерм, выносимых всей «щелью» ,· 
са ставит 60 кг/с . Мощности конвективнай и кондуктивнаЙ· составляющих 
тепловыноса при T�KaM дебите должны быть 1 1  000 и 4700 кВт соответст­
венно, что . близко к величинам Qионв и QRОНД самых мощных гидратермо­
проявлеНий ' на берегах Байкала . Следует отметить , что. в рассматривае­
мом районе распаложены две широко известные палеосейсмогенные 
структуры Северного Байкала - Солонцовая и Средне-Кедровая. Они 
выражены рвами, эскарпами , трещинами растяжения. При обследавании 
этих палеосейсмодислокаций выявлен рад факторов, свидетельствующих 
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об интенсивном подземном стоке грунтовых вод в сторону озера [Соло­
ненко и др . ,  1968 ] .  

Данные о вертикальном водообмене в озере и полученное выше зна­
чение аномального теплосодержания придонных вод (QaHoM = 6 · 1015 Дж) 
позволяют независимо от геотермических оценок рассчитать ориент�ро­
вочную (минимальную) величин)" конвективного тепловыноса субакваль­
ными гидротермами Северного Байкала [Голубев; 1982а ] .  ВеРТ�IRальный 
водообмен в Байкале происходит в результате присклонового опускания 
поверхностных вод озера в прид'онную область,  перемещения их !{ осевой 
зоне . озера и послеДУЮJЦего подъема к поверхности [Верболов , 1977] . 
Согласно этой схеме, размеры зоны присклонового опускания на порядок 
меньше размеров той части озера,  в . пределах которой происходит подъем 
глуБинныix вод. Средние скорости присклонового опускания 'ВОД и после­
дующего их подъема составляют соответственно 1 · 10- 2  и 1 · 10- 3 см/с. 
Используя эти данные, можно подсчитать, что время полного замещения 
на , Северном Байкале глубинных �oд поверхностными около rpex лет. 
При такой скорости водообмена стационарное существование «теплого» 
придонного слоя с указанным выше аномаJIЬНЫМ теплосодержанием воз­
можно в том случае, если в течение года заменяется треть объема слоя .  
Мощность конвективного тепловыноса гидротермами при этом должна 
составлять 64 · 103 кВт. Отнеся эту величину к площади Северного Бай­
кала , п'олучим, что тепловынос из придонных вод здесь составит 
6 мВп'м2 .. Однако несомненно , что эта величина по сравнению с факти­
ческоii занижена в несколько раз, поскольку Б ней не учтены те гидр 0-

термы, которые сразу же после своего излияния сильно перемешались с 
байкальскими водами и поэтому не могли участвовать в формировании 
регионального «теплого» придонного слоя. 

'Все изложенное свидетельствует о гидротермальной природе выяв­
ленных на Северном Байкале . лональных тепловых аномалий. Фоновые,; 
ненарушенные гидротермальной циркуляцией потони здесь, по-видимому, 
наблюдаются лишь в осевой зоне озера и составляют 55-60 мВт/м2. 
Средний по площ�lДИ тепловой поток на Северном Байнале равен 
72 мВт/м2. Различие между указанными двумя величинами еоставляет 
около 15 мВт/м2 и обусловлено кондуктивной отдачей тепла через стенки 
каналов, по которым термальные воды выводятся 'на поверхность дна. 
Как уже отмечалось, для сосредоточенных на берегах Байкала выходов 
термальных вод доля кондуктивных теплопотерь составляет 30 % от сум­
марного тепловыноса гидротермами (QCYM, = Qионв + QИОНД) [Голубев , 
1982б] .  При рассредоточенной восходящей фильтрации гидротерм в терри­
генных осадочных породах доля кондуктивных теплопотерь должна быть 
бол-ьше. С учетом этого можно предпо'ложить,  что непосредственный вы­
нос тепла гидротермами в придонные воды Байкала (Qионв) равен их кон""' 
дуктивным теплопотерям (Qионд) .  Следовательно, средняя плотность теп­
лового потока, обусловленного субаквальной разгрузкой гидротерм, на 
Северном Байкале' составляет около 30 мВт/м2 . Половина из этой величи­
ны приходится на измеряемую кондуктивную составляющую и столько же 
на конвективную составляющую, не измеряемую при обычной методике 
геотермичееких наблюдений. 

Таким образом, с учетом тепла ,  вносимого в водную толщу озера 
непосредственно .гидротермами, средний тепловой поток на Северном Бай­
кале должен составлять 87 MBT/�2 (72 + 15 ) .  Более трети этого общего 
тепловыноса приходится на неп'осредственно конвективные и связанные с 
ними кондуктивные теплопотери. Однако следует подчеркнуть , что ука­
занные относительно высокие величины тепловых потоков по Северному 
Байкалу получены путем формального осреднения и не являются регио­
нально значимыми. Как .уже неоднократно отмечалось, на подавляющей 
доле площади дна озера тепловой поток здесь не превосходит 55-
65 м:Вт/м2. 

В других рuфmовых вnадинах Бай�алъс�ой зоны средние значения теп­
лового потока изменяются от 55 до 91 MBTfц.2 (см. табл. 4 .3) .  Последняя 
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цифра (по Тункинской впадине) вызывает He�OTopoe сомнение, так к ак 
'она получена в основном по аномальным участкам. 

В горном обрамлении средние величины тепловых потоков равны 
43 -+- 10 мВт/м2• На этом фоне заметно выделяютёя в виде отдельных ано­
мальных зон сами рифтовые впадины (см. рис. 4. 14).  В каждой из них и 
даже на некоторых горных хребтах , например на Северо-Муйском, Бар­
гузинском и даже на Алданском щите , имеются локальные геотермические 
аномалии, связанные с активными ((рифтогенными») разломами, которые, 
как и в Байкальской впадине, часто ЯВЛЯR?ТСЯ зонами разгрузки совре­
менных гидротерм. 

Рифтовые впадины, зano,лHeHHыe рыхлыми кайнозойскими осадками 
значительной мощности (до 2-3 км и более) ,  представляют собой меж� 
горные артезианские бассейны, n которых дополнительным теплоносите­
лем являются термальные воды. Может быть, иМенно поэтому эти струк­
туры выделяются в региональном поле в виде аномальных зон, внутри 
которых имеются локальные аномалии, связанные с более мелкими струк­
турами (см. рис. 4. 14).  

Резкая дифференциаци.я основных величин геотермических парамет­
ров и закономерности распределения тепловых потоков в регионе свиде­
тельствуют о TOJ\i, что Байкальская рифтовая зона имеет неустановивший­
ся тепловой режим, который тесно СВfIзан с новейшей тектонической акти­
визацией этой территории, продолжающейся и в настоящее время,  судя 
по ее повышенной сейсмической и геотермальной актщзности". 

Природа геотеРJ.\Iических аномалий.  Предполагается, что одной И3 
основных причин новейшей тектонической активизации рассматриваемого 
региона и формировав:ия его геотермического режима было приближение 
к подошве земной коры аномальной мантии [Рогожина , Кожевников , 
1979] .  Линза аномальной мантии , по-видимому, сильно разогрета , чем 
объясняются уменьшение в ее пределах скоростей сейсмических волн до 
7 ,7-7,8  КМ/С (причем расплавщшными должны быть всего . 5-10% ее 
объема [Крылов , 1976, 1977]) и ее разуплотнение [Зорин, 1977 ] , что , ви­
димо,  подтверждают данные магнитометрии и МТЗ [Новоселова ,  1977; 
Попов , 1978] . 

Скопление разогретого вещества под земной корой вызвало образова­
ние Байкальского свода, а растекание этого вещества ,  обладающего п6-
ниженной вязкостью, в горизонтальном направлении привело к растяже­
нию коры и образованию рифтовых впадин, шщ которыми земная кора 
заметно утонена и, видимо , на отдельных участках сильно разогрета [Лы-
сак,  'Зорин, 1976] .  

. 
Радиогенный цшловой поток в рифтовой зоне обеспечивает только 

минимальные в!:)личины тепловых потоков (до 20-30 мВт/м2) ,  а на ано­
м(J,льных участках (в рифтовых впадинах) - не более· одной трети наблю­
даемых их значений [Дучков , Соколова ,  1974а; Лысак , Зорин, 1976 ] .  Это 
дает основание полагать , что в Байкальском рифте, кю< и ,в других риф­
товых зонах Земли, имеются дополнительные источники глубинного теп­
ла , расположенные в земной коре или верхней мантии . Такими источни­
ками могут быть интрузии мантийного вещества из областей повышенно­
го разогрева верхней мантии в земную кору ИJIИ гидротермальный тепло­
массоперенос . Влияние этих источников наиболее заметно в рифтовых 
впадинах, которые являются самь:ми проницаемыми участками земной 
коры в данном регионе. 

Гидротермальный вынос тепла в Байкальской впадине уже рассмотрен 
в настоящей главе , а о соответствующем воздействии интрузий мантий­
ного вещества будет сказано позднее (см. главу 6 данной монографии) .  

Наблюдаемое распределение теплового потока в верхних горизонтах 
земной коры также зависит от их структурно-тектонических особенностей 
и земного рельефа (пониженные величины потоков на хребтах , повышен­
ные - во впадинах) , от наличия и мощности многолетней мерзлоты, от 
минерального состава горных пород и контрастов их теплопроводности, 
от интенсивности движения подземных , особенно термальных вод. Послед-
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пий фактор имеет особенно важное значение 11 зонах термоактивных раз­
ломов, где велика дезинтеграция пород и снижена теплопроводность раз-
дробленных монолитов. ' 

Итак, единой региональной аномалии теПJIОВОГО потока под Байкаль­
ской риФтовой зоной не сущеСТi\ует. Наиболее прогретыми являются риф­
товые впадины, под которыми земная кора утонена и на отдельных участ­
ках сильно разрушена .  К taku-м участкам �аще всего приурочены повы­
шенные величины тепловых потоков , так как именно здесь происходит 
наиболее интенсивный вынос глубинного тепла.  

Тепловые потоки в рифТОВQЙ зоне генетически связанш и с другими 
геолог о-геофизическими параметрами , и с гидротермальной активностыо 
[Лысак, Зорин, 1976; Лысак, 1977; Голубев, 1982а , .б ] . На их распреде­
ление решающее влияние оказывает не возраст стабилизации l{онтинен­
тальной коры, а ее более поздняя тектоническая активизация ,  оБУСJlОВ­
ливающая нестационарный тип геотермического режима .  

§ 3 .  ТЕПЛОВОЙ ПОТОК ЗАБАЙКАЛЬСКОЙ СКЛАДЧАТОЙ ОБЛАСТИ 

Температура,  геотермический градиент и тепловые свойства пород. 
Геотермическая изученность Забайкалья явно недостаточна , поскольку 
здесь имеется лишь 57 пунктов геотермических наблюдений [ Некрасов , 
Соловьева ,  1966; Ясько и др . ,  1969; l\10исеенк6 и др . ,  1972; Дучков, СО­
КО.лова,  1975;  Лысак, Зорин, 1976; Лысак , 1983а , б ;  ДороФеева,  1983; 
Каталог . . .  , 1985] . 

Всего на неСКОЛЬЮIХ участках Забайкалья глубина температурных 
измерений достигла 1 - 1 ,5 км (в Боргойской впадине, на Озерной площа­
ди вблизи пос . Гунда,  в Воеточном Забайкалье). Во впадинах глубина 
скважин обычно составляла 0,25-0,4 ки, а на ПОДНЯЦIХ не превыIалаa 
0 ,3 ки. Максимальная температура - 330С - зафиксирована по скважи­
не в Боргойской впадине на глубине 1 , 1 км. 

На большей части Забайкальской области уиеренного горообразова­
ния значения геотермических градиентов превышают 15-20 мК/км. Во 
впадинах забайкальского типа они , как правило , увеличиваются до 20-
25 К/ки , а на Даурском и "Ундино-ГаЗИ1l1УРСКОМ сводовых поднятиях и в 
районах развития :кайнозойского вулнаНИЗ.ма на Витимском плоско­
горье - более 25-;30 КlKM. 
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Рис. 4.17.  Гистограммы распределения тепловых свойств и плотности горных пород 
Забайкальской области умеренного горообрааования . 

1 - теплопроводность ;  II - температуропроводность ; III - плотность. n - Rоличество определе­
ний. 

а: 1 - магматичеСl<ие породы (n = 89); 2 - сиениты (n = 55) ;  3 - диориты (n = 28).  б: 1 - эффузивно-осадочные породы (n = 32);  2 - осадочные породы (n = 23) ;  3 - ту'ры (n = 9). 
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Т а б л и ц а 4.7 
Тепловые свойства и плотность горных пород Забайкальской облаСТII 

умеренного горообразования 

Теплопроводность Температуропро- Плотность Порода водность, Л, Вт/(м ,Щ h · 1 0 -8 м'/С Р, г/см' 

Граниты 2 ,41 (4) 1 17(4) 2 ,51 (4) 
1 ,90-2,84 100-133 2 ,48--'2,60 

Диориты 2,72(28) 86(28) 2 ,76(28) 
2, 14-3,66 52-116 2 ,38-2,96 

Сиениты 2,68(52) 101 (52) 2,54(52) 
2 ,07-3,99 83-149 2,03-2,87 

Трахиты 2,73(3) 109(3) 2,38(3) 
2 ,41-2,95 101-114 2,28-2,47 

Диабазы,' базальты ' 1 ,96(3) 86(1) 2 ,85(1) 
1 ,50-2,55 

Метаморфизованные из- 3,47(11) 129(11 )  2 ,77(11) . 
вестняки 2 ,08-5,75 84-214 2,64-3,00 

Гравелиты 2,87(4) 124(4) 2,59(4) 
2,44-3,44 104-144 2,53-2,69 

П р и  м е ч а н и е. В числптеле - среднее значение парамртра (в СI<оБI<�Х -Rоличество образцов), в Зl;lаменателе - интервал изменения. 

В нашей коллекции по исследуемому региону имеется около 100 об­
разцов керна, представленных в основном магматическими и осадочно­
эффузивными породами палеозоя и мезозоя (табл . 4 .7 ) .  Среди них есть 
несколько образцов гранитов с участка Северного на Витимеком пло-'. с.когорье, в основном же это породы среднего состава - диорнты, сиениты,. 
трахиты, вскрытые скважинами 13 Западном ЗабайкаJlье (Нl:lрап, Зака­
менс!" Петровск-ЗабаЙкальскиЙ) . Имеются также туфы и метаморфизо­
ванные известняки (Еравнипсная: впадwна , участок Гунда) . Используе­
мые сведения о тепловых свойствах осадочных пород, заполняющих меж­
горные впадины Забайкалr,екого типа , заимствованы ' частично из опубли­
Бованных работ [Моисеенко и др . ,  1972; Дучков , Соколова, 1974а ) .  

Диапазон изменения тепло- и температуропроводности у пород опи­
сьша.емого региона значительно меньший, нежели в южных районах Си:­
бирской платформы (рис. 4 . 17) .  Повышенные значения этих параметров 
(I,с р > 3 ·-4 Вт/(м · Щ; kcp > 100- 150 · 1-0- 8 м2/с) имеют па.тrеозоЙские ро­
говики и метаморфизованные известняки , а тю.же мезозойские диориты, 
хотя k последних очень низнан (kcp = 63 · 10- 8 м2/с) .  Теплопро­
водность остальных ' пород в основном близка , к 2 ,5  Вт/(м , К) .  Она су­
ществщ:шо пони жена только у кайнозойских базальтов, в среднем 
1 ,6 Вт/(м · Щ.  

Так как  в Забайкалье преобладают преимущественно плотные извер­
женные и метаморфические породы (р = 2 ,7  -2 ,8  г/см3) , то теплопровод­
ность верхних горизонтов земной коры на этой территории n основном 
около 2-2,5 Вт/(м , К). Пониженную теплопроводность имею'т базальто­
вые поля В юго-западной и северо-западной частях региона, вулканоген� 
но-терригенные формации - на юго-востоке.  Более высокая тепло­
проводность характерна длн IТoBepxHocTHЫX пород в районах, сопредель-

Рис. 4.18. Теплопроводность верхних горизонтов земной коры Забайкальской обла-. 
сти умеренного горообраз'Ования. 

1 - теплопроводность изученного разреза в пункте наблюдений ,  Вт/(м'Н);  2 - предполагаемая теп­
лопроводность по результатам интерпретации геологических данных и теDЛОВЫХ свойств; 3-6 - ре­
гиональные значения теплопроqодности, ВТ/(М 'Н):  3 - менее 2 ,0 ,  4 - от 2 до 2 ,5 ,  5 - от 2 , 5  до 3,0, 
6 - более 3 ;  7 -. участки детальных исследований тепловых свойств горных пород ( 1  - Северный, 
2 - Тетрахский, 3 - Гундинский, 4 - Петровск-3абайкальский, 5 - НараНСI<ИЙ, 6 - Закзмен-, ский). 
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Т а б л и ц а 4.8 

Средние значения геотермических пара1'tlетров в Забайкальской области умеренного 
горообразования 

"" 
Геотермический гра- Нозффициент теплопровод- Тепловой поток :;: 

Геологи-
=: диент g, мН/м ности л, Вт/(м ·Н)  - q, мВт/м' ., 

ческая g �  структура - .  � 
от-до \ \ Sx I sx \ I sx l от-до 1 . qep \ sx \ .; '"  gcP от-до Лср Sx s-0 t:: х .  

;з::; о 

Впадины 32 10-33 23 7,2 2 ,6 1 ,7-3,2 2 ,4 0,4 0 , 16 32-79 52 13,2 �,6 
Подня-

тия 25 9-36 2 0  6,6 2,6 1 ,8-3,0 2 ,6  0 ,3  0,12 28-84 50 11;>,0 6,2 
Весь ре-

гион 57 9-36 22* 7,0 2,6 1 ,7-3,2 2,5* 0,4 0 ,14 28-:-84 51 * 14,4 5,3 

П р и  м е ч а н и е. gep ' Лер . qep - средние значения параметров; Sx - стандартное от­
клонение: S"j( - доверительный интервал определения среднего. Звездqчкой отмечены ередневзве­
шенные значения геотермических параметров по веем у региону. 

ных С Бай!{альсной рифтовой зоной (особенно в Чино-Амалатсной впади­
не) , и на отдельных' участнах Даурсного с вода, юго-восточного Забай-
налья и некоторых других районов (рис . 4 . 18) .  • 

Тепловой поток. Среднее' значение теплового потока в Забайкаль­
ской складчатой области бли3I<О к 50 мВт/м2, причем поднятия и впадины 
при подечете средних значений q практически мало различаются между 
собой (табл.  4 .8) .  В Витимо-Селенгинсной негативной зоне тепловые ано­
ма.'IИИ приурочены преимуществеiшо к наиболее глубоким частям впадин 
и к ПОЛЯ)1 кайнозойских базальтов , а на Даурском и Ундино-Газимур­
ском сводовых поднятиях - К участкаllI БО.'Iее МО.'Iодой континентальной 
коры и к зонам активных разломов , по которым нередко разгружаются 
трещинные термальные воды (рис. 4 . 19 ,  см. вкладку) . _ 

Так нак БО.'Iее 60 % рассматриваемой территории сложено гранитои­
дами разного возраста и состава,  а около 30% - гнейсами, кристалли­
ческими сланцами и другими высокометаморфизованными породами, 
имеющими высокое кларковое содержание радиоактивных Э.'Iементов,  то 
сдедует полагать , что тепловой поток этого региона более чем наполовину 
(20-30 мВт/м2) обеспечивается радиогеННЫllI теплом [Дучков,  Соколова ,  
1974а; Лысак,  Зорин , 1976 ] . Доля мантийного потока на более стабиль­
ных участках коры составляет около 30% (например , на Витимском пло­
скогорье) . В районах кайнозойского вулканизма и повышенной раздроб­
.'Iенности земной коры :в зонах крупных разломов, расположенных пре­
имущественно в южной и юго-восточной частях региона , приток тепла из 
верхней мантии" возможно, увеличивается в 1 ,5-2 раза, а тепловое поле 
носит не стационарный характер [Лысак, 1983б ] .  На остальной террито­
рии Забайкалья преобладает относительно спокойный тектонический ре­
жим, который позволяет рассчитать температуры в земной }\оре по ста­
ционарной геотермической модели. 
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Теплогенерация в породах и температура в 
1 А, МКВТ/М 3  земной коре. Обобщением экспериментал.ьных оп-

- , 

ределений U ,  Th и К ,  выполненных к настояще­
му времени для многих типов горных пород 
региона [Дучков,  Сонолова, 1974а и др . ] , уста­
новлено, что радиогенная теплогенерация А в них 

� 1 изменяется от 1 , 2  до 4 ,0 мкВт/м3 , а ее средне,.. 
взвещенное значение равно 2 ,6  мкВт/м3• Даль-

Рис. 4.20. Изменение теплогенерации горных пород по 
разрезу земной коры ЗабаЙкаль·скоЙ области умеренного 

, горообразования. 
1-3 - слои: 1 -« гранитно-метаморфический», 2 - « базальтовый», 
3 -промежуточный ; 4 - кривая изменения теплогенерации. 
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Рис. 4.21. Геотермический разрез земной коры южной части Забайкальской области 
умеренного горообразования (фрагмент геотраверса Усть-Уда - 03. Байкал - Хи-

лок) .  
а - профиль гсз [Нрылов И др. ,  1 981 ] :  1 - глубины по отраженным (а) и преломленным (6) вол' 
нам; 2 - граничная, пластовая и средняя скорости сейсмических волн, км/с; 3 - ИЗО'НIНИII скоро. 
стей и их значение, км/с; 4 - волноводный слой; 5 - слой С пониженной скоростью в верхней ман­
тии (<<аномальнаю> мантия); 6 - внутриноровые отражающие гр�ницы; 7 - раздел Мохоровичича; 
8-10 � геотермические данные: 8 - средняя теплопроводность, вт/(м· н),  9 - средняя теплоге-

нерация, �IКБт/м3, 10 - расчетные изотермы, ос. 
б - распределение теплового потока и температуры на подошве коры: 11 - измеренный (точки) 
и средний (линия) тепловой поток в зоне влияния геотраверса, мВт/м' ; 12 - температуры на подош­

ве земной коры ,ОС. 

нейшее построение' радиогенной модели было аналогично сделанному для 
юга СиБИРСRОЙ платформы (см. § 4 главы 3). Разница состояла толью) в 
том, что ЭRспонента строилась сразу от земной поверхности без учета 
мощности осадочного чехла во впадинах (рис. 4 .20). Значение парамет­
ра D в поназателе ЭRспоненты принимаЛQСЬ равным 10 нм. Кстати, 
это значение для Забайкiшья можно считать достоверным, тан как корни 
гранитных интрузий проникают &десь чаще всего . именно до таких глу­
бин [Турутанов, Зорин, 1 978 ] . 

Теплогенерация в «гранитно-метаморфическом» слое до глубин 12-
1 5  нм изменяется от 2 ,6  до  0 ,7  мнВт/м3 между первой же  и второй ( 17  -18нм) 
отражающими сейсмическими границами она р авна в среднем 0,54 мкВт/м3, 
а в «базальтовом» слое уменьшается до 0 ,30-0,24 мкВт/м3 (см. рис. 4 .20) . 

Теплопроводность верхних горизонтов земной коры в среднем равна 
2,5 Вт/(м · К), в «базальтовом» же слое она увеличивается до 2 , 7-
3,0 Вт/(м , К) .  

Рассмотренные модели интенсивности радиогенной теплогенерации 
и теплопроводности, а также данные о распределении теплового потока 
были использованы для вычисления температуры в 'земной коре Южного 
Забайкалья, пересеченной профилем ГСЗ Усть-Уда - ХИЛОR [Крылов 
И др . 1 1981 ] .  Тепловой поток ВДОJ!Ь профиля осреднен в полосе шириной 
80 нм методом «скользящего OKH�» размером 40 х 80 км С перекрытием 
на 50 % .  . 

На рис'. 4 .21  ПОRазаны глубинное строение геотраверса по данным 
ГСЗ и распределение теплового потока ,  среднее значение которого в этом 
районе 'равно 53 мВт/м2• . . 

Осадочный слой на этом геотраверсе OTGYTcTiJyeT. На 1 отражающей 
границе (глубины 14-15 Rм) ·расчетные температуры в земной норе изме­
няются от 220 дО 2700С (в среднем ОRОЛО 2500С).  На I I  отражающей грани­
це (глубины 1 8-22 км) температуры варьируют от 280 дО 3200С (среднее 
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значение 3000С).  Подошва земной корьi, мощность которой в зоне геотра­
верса с запада на восток постепенно увеличивается от 37 (Улан-Удэ )  до 
45 км (Хилок) , может быть прогрета до 470-5800 (в среднем 500 + 200С). 
Вариации температур, ка.к это видно из рис. 4 .21 , не соответствуют по­
степенному увеличению мощности коры, поэтому можно полагать, что 
поверхность мантии в р ассматриваемом регионе неизотермична. 

Величины геотермических параметров и расчетные температуры в 
земной коре Забайкалья хорошо сопоставимы с вариациями других гео­
лого-геофизических данных: со средней изрезанностью рельефа, слабой 
сейсмичностью, аномальными и нормальными скоростями сейсмических 
волн на :подошве коры, с уменьшенной толщиной магнитоактивного слоя 
и литоtферы, с палеозойско-мезозойским возрастом формирования коры 
и ее последующей активизацией. Наличие на юге и юго-востоке этого ре­
гиона кайнозойских разломов и термальных источников, а также ано­
мально повышенных величин тепловых потоков (см. рис. 4 . 19) свиде­
тельствует о том, что стационарный геотермический режим в этих частях 
региона нарушен новейшими тек�оническими подвижками и связанной с 
ними гидротермальной активностью недр. Поэтому температуры в земной 
коре и на поверхности мантии здесь могут быть значительно выше, но о 
конкретных цифрах пока говорить не приходится из-за слабой. геотерми­
ческой изученщ)сти этой территории и отсутствия данных ГСЗ по ее глу-
бинному строению. . -



о 
Петропавловск 

+ 

Рис. 3.8. Нарта тепловоrо 

72" 

плиты. 

Г77l 7 lLill 

12,0 240 км i........!.._ ........ ---I_..J! 

х 

1-4 - IIYШ<ТЫ пзмсрспия теп,IOВОГО потопа' 1 - оценни I,..:nолнены по IIЗмеренплм пластовых температур, Z - теРМОRаротаж ОГГ. 
3 - высокоточный термокаротаж псследовате.льсюlX групп ШICтитутов СО АН СССР, 4 - то ;не по меЛRИМ СЮlaжнвам « 200 М); 5 -
ПУШ<ТЫ ирпнадлежат одному учаСТRУ; 6 - изолинии теплового потока (а - основные, б - !IPомегНY'I'Oчные), мВт/м' ; 7, 8 - грanпцы 
С".'Iа){чатш< систеи и раllне"езозоiiСRие грабен-рпфты соо"гветственно в фундаяенте ШIИТЫ [сурков, Жеро, 1981 ]. I - байнаJЬСI<&Я снладчатость, П - салаnpснзя, IП - каледонская, IV - раннегерцинс"ая, V -позДнегерцинсная, VI - байиап� 

� !  
I @ 12 
1=-=-* - -

�� 
ШIПJJs 

ЗА О 

�6 
[SJ7 
tJImj8 
�9 

ЗА 60 км 

СliaЛ, переработанная н J(озднегеrщивскос nре:\IЯ. 

Рис. 4.11. Теплопроводность верхних rОРИЗ0НТОВ 
зешrой коры БаiiRальскоii рифтовой зовы. 

� теПJ10ПРОВОПНБСТЬ -l1зученнuffi РCl.зреза .н ll)'}1tiTe наОлю .. -� 
денпй, Бт/(м'К ) ; 2 - предполагаемая теПЛОПРОВОДНОG'Гh 
по результатам интерпретации геологичесних данных I{ 
тепловых свойств; 3-8 - региональные значения теnло­
ПРОDОДJIОСТJI, Бт/(м·l{ ) :  3 - менее 1 ,0; 4 - от 1,0 до 1,5:  
:; - от 1,5 до 2,0;  б - от 2,0 до 2,5;  7 - от 2,5 до 3,0; 8 -
бозее З�О; 9 - участки детальных lIССciсдопаmIЙ теПJIО­
ПЫХ СВОйств горных пород ( 1  - Чарснпй, 2 - Сюльбан. 
СКIIЙ. 3 - ХОЛОДНIШСl{lIЙ� /1 - Северо�ryЙСI{IIЙ, .) - Удонан­
снпй первый, 6 - Удонанс"пй второй, 7 - ВитимсЮlЙ, 
8 - ДаваllСRIIЙ, 9 - БаРГУЗIlНСНИЙ, 10 - Светлый, 11 -
ЧеремшаНСЮПI, 12 - Илышсний, 13 - Аршанс"ий, 14 -

.ТТпствеНЮIЧНblЙ, 1 5  - Бaiiнальсная впадина) .  

I . ВО I ( 
[IJ z  
1�l з 
ItЗО- "1 4 � - ,/  

� 5  
[IJJ S 
� 7  
SO О 

+ I'-<-----+-------t 

[L] 8  . . . . . . 

[ШJ в  
1 __ 1 :0 
� 1' 

\ / . 1 

� 12 
11 ..... ;::пl 13 

5{) км 

т 

-------Рuс:-4�Пl:-тeiШОВОIl поток Байкаш;ской рифтовой зоirы� -
1 - пуннты определения теплового потона п его .:величшlЫ, МВТ/М! ;  2 - тер:яальвые ИСТОЧRПJiП� Э, 4 - П3QЛШlНП измеренного (3) пли пре.IOIолагае.мого по геологогеофи­
зичr.снпм да,?,bl.Ч (4) теплового по�о"а; 5, б -. возраст ФОРМИj?оваНПfI ноНТшrеlI'Iальпой норы [ТеНТОВИRа Северной Евразии, 1 980]:  J - к началу рифея, б _ " началу де­
Бона. 7 - ЗJ\ТlffiRые « фифтогенные)).) разломы, 8 - осаДОlffiЫIl чехол с}rхопутн:ых рифтоDыx DШIДШI, 9 -назван}[л ршf.rrовых впаnин (! - ТУЛКИ8сная: 2 -БайН'яльсизя 
3 - БаРГУЭJ1пскал, 4. - Цrша-Б а}'НТОНСКЮI, 5 -ВерхнеaIfГарсная, 6 - МУЙСl\о-RуаНДllНСl-\ая, "7 - Чарс.кал); 10 - llРО�IИС ра3.10МЫ; 11 - ПQЛЛ liаЙВО;ЮЙСНliХ Uй3CJЛЬ: 
уов; 12 - :и.ристаЛЛI:IчеСRие породы j·UРИU.l'О обрамления; 13 - условная гранmш БайнаЛЬСl-:оii РИф'Jопой зоны с СиБIrРСl\оi1 п.латформоЙ (!) и 3абаj1каЛЪСlюii 

uб:шl'ТЬЮ умеренного горообразования (Il). 

I • 60 1 1  
Г6! 7 L..::.-1 -

Ir5o>l з 
I З� - - , 
(_v_ ... ) " 

� 5  
fП] 6  
� 7  
(ZЗ 8  
� 9  

GC2J 10 . " . 

CC:::J] f1 . . , 
I/J! 12 
ШiJ f3 " , 
1+ +1 (4 
1'--' 15 

[EJ 16 
[]2J 17 

C2:J 18 

,080 

50 о 50 к м  

Рис. 4.19. Тепловой потон Забаiiкальскоii оБJIасги у :иеренного rорообраЗ0вапия п сопредельных районов. 

520 
I 

1 - ПУНR1'Ы оп:ределеНI·IЛ ТСП�"IОВОГО потона п его величины. МВl'/!-IЗ; 2 - термальные ИСТU 4.liJПШ; 3., 4 - изолинии JIзмерепного (3) или предп:олагае:\IOГО (4) региопаль .. 
ного теплового потопа; 5-9 - Dозрас:1' фОРУlIlрованнл RОНГИI:('.':;нгальноЙ коры [ТеКГОНlIческая: БарТа . . . •  1 980 ] :  5 - н началу рифел. 6 - 1{ на чаw"1У девона, 7 _ в середине 
карбона. 8 - н сереДШlе триаса, 9 - в позднем мелу; 10 - терригеппыс и тсрригеННО-ВУ�"!Il\аногеШlЫе формации впадШl 3aaau.кa.:HX::.кoгo типа' 11 _ Формации о.к­
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К3.J1ЬСКО.и ри.фтовоfi зоны. 
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Рис. 5.3.� Карта распределеНИII температуры на границе Мохо IДуЧRОВ, Соколова, 1982 ). 

о 200 400 км 
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500-700. 700-900. более 9000С соответственно; 8 - граница рифтовой зоны; 9 - геотраверсы: 1 - Х анты-МансИЙскнЙ. II - Свердловский (см. рис, 5.4). 
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Карта теплового потока Сибири. Составили А. Д. Дучков , С. В .  Лысак , В .  Т. Балобасв, Л .  С .  Соколова по материалам В .  Т, Балобаева, Б .  В .  Володько , В .  А .  Голубева , В .  Н .  Девяткииа, Р .  П . Дорофеевой, А. Д .  Дучкова, С. А .  Казан­
цева, А. Р. Курчикова,  А, Н .  Левченко, С. В .  Лысак, В . Е .  Сальникова, С. И .  Сергпенко, Я . Б .  Смирнова, Л. С. Соколовой, Б .  П . Ставицкого и др. 1 985 г .  

1 - пуннты измерения теПJJOВОГО потока q ;  9. - изолmши q ( а  - основные. б - промежуточные); ;; - значенИJI q < зо мВт!м' (а), 3 0  < q < 50 MBT!)I' (б), 50  < q < 70  м В  т/м' (в). 70 < q < 90 м В  т/м' (г), q > 9 0  мВт/м2 (д); 4 - термальные ИСТQчюuш; 5 -гра­
НИЦЫ разновозрастных блоков земноlr коры [по Тектоннческой карте Севернои Евразии масштаба 1 : 5 000 000.- И. : ГИН АН СССР, 1 980 } (А - Д - обдасти, СформировавшиеСII: А - к началу рифея, Б - к началу фанерозон, В - к началу девона, Г - в середине карбо­

на, Д - в позднем мелу); б - внутрllковтиненталыIыe палеОРllфтЫ; 7 ·- позднепалеозойскне 11 кайнозойские рифты; 8 - трапnы 11 палробазальты; 9 - геотраверсы. 
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ГЛУБИННЫЕ ТЕМПЕРАТУРЫ 

Глава 5 

ТЕМПЕРАТУРА ЛИТОСФЕРЫ СИБИРИ 
ПО ГЕОТЕРМИЧЕСКИМ ДАННЫМ 

§ 1. ГЕОТЕРМИЧЕСКИЙ МЕТОД ПРОГНОЗА ТЕМПЕРАТ У РЫ 
В ЗЕМНОЙ КОРЕ 

Интерес, проявляемый исследователями р азличных научных направ­
лений к оценкам возможных температур и геотермических градиентов в 
земной коре и верхней мантии , вполне понятен. Для их получения су­
ществует ряд косвенных методов. Температуру больших глубин можно,; 
например , оценить по температуvеu изливающихся лав, геотермометраМИ,j 
а также по электромагнитным, сеисмическим и гравитационным данным. 
Точность таких оценок , как правило ,  невелика .  Наиболее полные сведе­
ния о температурах земной коры и верхней мантии .дает геотермический 
метод, позволяющий получить ее изменение по всему разрезу [Соколо'-
ва,  1975 и др. ] : . 

Метод основан на решении уравнения теплопроводности для опреде­
ленной физической :модели земной коры и мантии изучаемого региона . с 
заданными граничными, а для нестацион�рного случая и начальными 
условиями. Построение самой физической модели ча�то связано со зна­
чительными трудностями из-за отсутствия необходимых геолого-гео­
физических данных. Так, для построения модели необходимо, в частности,; 
знать пространственное распределение источников тепла в коре и ман­
тии, теплопроводности (л) , ' а в _ нестационарной модели и температуро-
проводности (k). . 

Источники тепла в коре имеют в основном радиогенную пр ир оду, 
а их интенсивность (А ) ОЦРf;Jделяется содержанием в породах основных 
радиоактивных элементов, ,которое, как известно, уменьшается с глуби­
ной при переходе от кислых пород к средним и далее к основным и ул.ьтра­
ОСIiО:ВНЫМ. В зависимости от типа пород изменяется и коэффициент тепло­
проводности . Поэтому земную кору обычно представляют совокупностью 
нескольких слоев, количество и мощность которых определяется главным 
образом по данным ГC� .  Каждому из слоев ставят в соответствие опреде­
леННJ;>Iе средние значения или зависимости и зменения теплопроводности 
и интенсивности радиогенных источников тепла. 

Распределение теплопроводности и радиогенных исто;crНИI{ОВ тепла по 
разрезу задается разными исследователями неодинаково , поскольку в 
настоящее время нет общепринятой стандартной методики расчета глу­
бинных температур. Рассмотрим отдельно модели распределения источни­
ков радио генного тепла и теплопроводности р азреза земной коры, обсуж­
дая в каждой из них известные в литературе варианты. 

Распределение раДIlогенных источников тепла. При построении мо­
дели распределения радио генных источников чаще других принимается 
экспоненциальное уменьшение их с глубиной, описываемое формулой 
А = A o · e- Z/D (Ао - интенсивность теплqгенерации в ' поверхностных по­
родах; z - координата глубины ; D - мощность приповерхностного слоя" 
в котором предполагается основное сосредоточение . источников радио­
генного тепла).  Ао оценивается по экспериментальным данным о содержа­
нии радиоактивных элементов в поверхностных породах, D может варьи-, . 
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ровать от одного региона к 'другому, чаще принимают D = 10 км. Эта мо­
дель, однако, не универсальна. Она применима главным образом для ре­
гионов с высоким Ао ,  т. е. когда у поверхности располагаются преиму­
щественно кислые породы. В иных случаях более предпочтительным мо­
жет оказаться линейное убывание источников радиогенного тепла с глу­
биной или слоистое распределение их с убыванием от поверхности к более 
глубоким слоям. В слое распределение радиогенных источников чаще 
принимается однородным, однако можно З,адавать его изменяющимся по 
определенному закону. Известно , например , задание в каждом слое 
эксцоненциального уменьшения источников с глубиной . Если сведения о 
теплогенерации в породах региона скудны или вовсе от.сутствуют, то 
весьма трудно принять , какой-либо один вариант распределения радио­
генных ИСТОЧН:�IКов тепла .  В подобных ситуациях поле;зно уметь оценить 
радиогенное тепловыделение в коре по другим известным для данного 
региона геофизическим параметрам, таким, как скорость упругих волн в 
слоях земной коры и их плотность. В ряде работ' [Бурьянов и др . ,  1983; 
Rybach, Builtebarth, 1982 ; Stegena ,  1984 ] приведены корреляционные за­
висимости между этими параметрами вида: 

А = 2 ,5 . 106 · exp (-2,3V) ;  
А = 0,24 . 106 . exp(-1 ,93V) ПР.И 200 -МРа; 
А = 0,0025 . 106 . exp(-1 ,25V) ;  
А = ехр (22,5-"8 , 15  р) ;  
А = 1 ,4 . ехр 5(2,7 - р) ,  

(5. 1 )  
(5 . 2) 
(5. 3) 
(5 .4) 
(5.5 )  

где V и р - средние значения пластовых скоростей продольных сейсми­
ческих волн и плотности в опр!3деленных слоях земной коры , 

Графики соотношений (5 . 1 )-(5.3) приведены на рис . 5 . 1 .  Видно , ч'l.'О 
зависимости 1 и 2 (авторы Л .  Рибах, Г. Бантебарт и Л. Штегена) вполне 
удовлетворительно согласуются,  график 3 (по В .  В .  Гордиенко) сущест­
венно отличается от них только 'при низких значениях скоростей. Много 
ниже получаются оценки интенсивности генерации радиогенного тепла по 
зависимости 4,  построенной для древних континентальных районов ,  ста­
билизировавшихся в докембрии. Применение ,указанных формул к ,реаль­
ным плотностным и скоростным разрезам Западно-Сибирской плиты пока-

A , MKB r/MJ 

2 

6' 

Рис. 5,1.  Графики зави­
симости интенсивности ра­
диогенного теuловыделе­
нил (А ) в породах зем­
нощ коры от скорости уп-

ругих волн (V) .  
Авторы графинов : 1 - [Ry­
ЬасЬ, Buntebarth, 1 982 ] , г .....,­
[Stegena, 1 98 4 ] ,  3 - в. В. гор­
диенно [Бурьянов и др. ,  1 983 ] , 
4 - для доиемБРИЙСЮIХ реги-

онов [RYba�h. 1 976 ] .. 

I • 7 � KM/C 
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зывает довольно широкий раз­
брос . оценок значений А для 
«гранитно-метаморфиче с к о г о» 
слоя - от 0,8 до 1 ,6 мкВт/м3,; 
для «базальтового» слоя он не­
велик - 0,4-0,6 мкВт/м3 • Нам 
представляется , что при нали­
чии экспериментальных дан­
дых о радиоактивности пород 
региона при построении моде­
ли распределения источников 
радиогенного тепла им следует 
отдавать предпочтение или по 
крайней мере использовать эти 
данные I дл}l проверки выбирае­
мой зависимости. 

Теплопроводность земной 
коры. Модели изменения теп­
лопроводности, используемые 

, при расчетах глубинных темпе­
ратур ,  основаны, как правило,. 
на результатах лабораторных 
измерений коэффициента тепло­
проводности разных типов гор-



ных пород при нормальных условиях (Т = 20-300С; Р � 1 атм) и 
при ВЫСОRИХ температурах. Общепринят() полагать, что в земной норе 
основное влияние на теплопроводность ОRазывает температура (В поли­
RристалличеСRИХ породах Л существенно уменьшается с ростом Т). 
увеличением же давления можно иренебречь. Лабораторные измерения 
используются для оцеНRИ средних значений теплопроводн{)сти отдель­
ных слоев земной норы, ' в то время нан зависимость от температуры 
задается аналитичеСRИМИ или Rорреляционны1l1и соотношениями. 

В работах Е .  А. Любимовой [ 1968а ] ,  А .  д .  ДУЧRова, Л. С. СОRОЛОВОЙ 
[ 1974a ] .� Л. С. СОRОЛОВОЙ [1975 ] и др .  Rоаффициент теплопроводности 
вещества земной норы находится по формуле 

. Л = ЛО (1 + �Т)-1 + 1: [ n2ав-1(т + 273)3] , (5 .6)  
где ло - Rоаффициент теплопроводности рассматриваемого типа пород 
при нормальных условиях; � - Rоаффициент, учитывающий зависимость 
теплопроводности от температуры; а - постоянная Стефаца - Больцма­
на; n2 - ПОRазатель преломления; в - Rоаффициент поглощения (здесь 
и далее Т в ОС, Л в Вт/(м · К» . 

Первый член правой части (5 ,6) описывает зависимость от температу­
ры фононной (решеточной) составляющей теплопроводности, второй -
радиационной (лучистой) . . 

Р .  И .  Кутас и В .  В .  ГордиеНRО [1971 ] предлагают изменение тепло­
проводности с глубиной определять по ампирической формуле [ . ( Т - 20 ) ]  Л = Ло � ("О· - Л1) · ехр 0 ,725 T + 1::JO - 1 . (5 .7 )  
В пределах осадочного Слоя используются "'1 = 3 ,3  и "'о = 1 ,7  Вт/(м . К ) .  
в нижележащих слоях "'1 = 4,8,  а "'о изменяется :  в «гранитно-метаморфи­
чеСRОМ» � 2,9,  в «базальтовом» - 2, 1 ,  � ультраосновных породах (верх­
няя мантия) - 6,5 Вт/(м . К ) .  

А. А .  Смысло.в и др . [ 1979 ] зависимости теплопроводности отдельных 
слоев земной норы от температуры представляrот в виде 

'" = Ьо - Ь1 Т + Ь2 Т2 (5 .8) 
(значения нонстант в (5 .8) приведень\ в табл. 5 . 1 ) .  

В .  Чермак [1982 ] для всей земной коры использует формулу 
'" = "'0(1  + В Т)-l (5 .9)  

в предположении, что '" включает как Фононную, так и радиационную 
составляющие. Значения "'о и � в формуле (5 .9) подбирались таким обра­
Зo:lf,. чтобы она наилучшим образом аППРОКСИl\fировала аксперименталь­
ные данные о теплопроводности горных пород при высоких температурах" 
приведенные в работе [Schatz ,  Siшшопs, 1972 ] .  В интервале тем­
ператур дО 7000С предлагается использовать "'о = 3 Вт/(м , К )  И В 
= 0,0008 град- l , при более высоких Т "'о = 2,5 Вт/(м . К ) ,  а � = 
= -0,00025 град-1 .  

Сопоставление оценок теплопроводности разных слоев земной коры 
по рассмотренным выше зависимостям показывает, что весьма близкие 

Т а Б Л II ц а 5 .1 
Значения констант в формуле (5.8) для разных слоев земной коры 

00. I ь" ь,.  I Температур-
С.,оЙ вт/(м· к) BT/( M · I{') BT/( M · I{' )  НЫil: IIнтер-

na.;I, (.ос 

В улканогенно-осадочный 2 , 1  4,4 · 10-3 4,8 · 10-6 0-400 
« Гранитный» 2 , 1  2 ,9 · 10-3 2 ,3 · 10-6 0-1 100 
«ДrЮРJ;lТОВЫЙ» 1 ,8 1 ,5 · 10-3 1 ,4 · 10-6 0-1200 
« Базальтовый» 3,8 6,0 · 10-3 4,0 · 10-6 400-1500 
Верхняя мантия 3,0 О О 900-1400 
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· т а б л и ц а 5.2 ' 

Значения теплопроводности, рассчнтаниые по ЭJ\ШИРИЧеским завп-, СИl\ЮСТЯМ (5.10)-(5.1 3) ' 

СНОРОСТИ упругих теплопроводность, 
ВТ/(М':К) 

волн, 
НМ/С 

Темпера-

I 
тура де- I I бая е , :к Ур Vs " по е по Ур по Vs 

, 

6,0 3,5 485,6 1 ,6 6,2 Отрицательщш 
6,5 3,7 531 ,0 2,4 1 ,3 2,0 
6,7 3,9 555,5 , 2,8 1 ,9 2,6 
8,0 4,5 679,5 4,8 5 , 1  5,8 
8,2 4,6 699,8 5,1 5 ,6 6,2 
8,5 4,8 731 ,1 5,6 6,3 7,0 

значения л; 'получаются по всем формулам, :кроме (5 .8) . Особенно заметны 
расхождени� для «гранитно-метаморфического» слоя. , 

Э:кспериментальных данных для построения модели теплопроводности 
коры часто бывает недостаточно.  В такой ситуации было бы полезно, как 
и ;при изучении распределения радио генных источников тепла,: оценивать 
').. по другим геофизическим характеристикам. 

Рядом исследователей обсуждались возможности оценки теплопро­
водности по данным о скоростя?С р аспространения сейсмическ�х волн � 
зем:цой коре. Наиболее подробно корреляционные соотношения и 'методи­
ка определения ').. по сейсмическим скоростям описаны в работе К. Хораи 
и Г.  Симмонса [Horai, Simmons, 1969 J �  в которой для минералов силика-
тов приведены следующие зависимости: 

Vp = (0,17  + 0,02) 1. + (5.,93 ± 0,17);  

V s = (0,09 + 0,02) л + (3,31 + 0,16),; I 

(5 .10) 
(5.11 )  

где .v р и V s - скорос�и продольных И поперечных сейсмических 
волн, KMlc. 

Поскольку такого рода соотношения зависят одновременно от не­
скольких параметров, в частности в значительной степени от минерало­
гического состава ' пород, то в упомянутой р аботе предложена и более 
устойчивая, на ' взгляд авторов: зависимость между теплопроводностью 
и упругими свойствами силикатов: 

, 8 = (25,6 + 3,0) 1. + (385 + 28). (5 .12), 

Температура Дебая (8) определяется по формуле 
8 = 251 ,45(р7М)ljЗ, (5.13) 

где р7М = 0,048 · фо ,З2З ; Ф = V; - 4/3 .V�; р � плотность'; М - сред­
ний атомный вес. 

По мнению авторов формул, ими можно пол�зоваться для оценки рас­
пределерия фононной составляющей теплопроводности в земной коре 
:мощностью до 50 км. Для больших глубин следует учитывать воздействие 
радиационной тепл,?проводности посредством введения соответствующей 
температурной поправки. 

В табл . 5 .2  приведены значения л, ' р ассчитацные по формулам 
(5.10)- (5.13) для широкого интервала изменения скоро�тей сейсмических 
волн. Нетрудно видеть, что оценки теплопроводности изменяются весьма 
существенно, особенно при низких скоростях.  Как уже отмечалось" 
эксцериментальные данные, экстраполированные формулами (5 .6)-(5.9) '1 
при водят к оценкам средних значений теплопроводности земной коры по-
:Р ЯДRа 2-2,5 Вт/(м . К ) .  I , 

Из табл. 5 .2  видно , что подобные значения л получаются лишь в 
Rрайне узком диапазоне изменения скоростей сейсмических волн (V р = 
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= 6�5-7 RM7Cf) VS = 3,,7-4 RM7c) . При других значенйях с:коростей 
оцеНRИ теплопроводности по у:казанным зависимостям (особенно при 
Vp < 6,0 и Vs < 3,5 RM/C) нереальны. Сопоставления по:казывают ,  что 
для большей части земной коры формулы (5 . 1

/
0)- (5.13) применить нельзя. 

ЭТОТ вывод" в частности,. подтверждают п. Зайпольд и э.  Хуртиг 
ISeipold , Hurtig, 1976 ] ,  которые обсуждают результаты изучения на , 
одних и тех же образцах туфов и кварцевых порфиров :коэффициента 
теплопроводности и скоростей сейсмичес:ких волн V р и V s. В целом о:ка­
залось" что при одной теплопроводности скорости прохождения сейсми­
чес:ких волн в породах ниже, чем в минералах. Та:к , для :кварцевых пор­
фиров при среднем значении л = 2,4 Вт/(м . К) с:корость продольнь�х 
сейсмичес:ких волн составляет лцшь 5 км/с (судя по табл . 5.2,  значение 
Vp должно быть в интервале 6,7-7,3 км/с) . Корреляционная связь меж­
ду л и V для кварцевых порфиров отсутствует (:коэффициент корреляции 
поряд:ка 0,2).  

В литературе обсуждается та:кже возможность оцен:ки теплопровод­
ности в недрах Земли по известной формуле Дебая [Любимова, 1968а; 
Петрунин, Попов,; ·1983 ] 

( 5 .14) 

где рС р - объемная теплоем:кость при постоянном давлении; 1 - средняя 
длина пробега фононов; V т - средняя с:корость упругих колебаний , ко­
торая определяется через скорости продольных tи поперечных волн пq 
формуле . 

(5 .15) 

Наиболее неопределенным в (5 .14) является значение l, которое оце­
нивается исследователями по-разному. Та:к, Н .  А. Вол:кова [1982 ] сред-
нюю длину пробега фононов принима,ет равной 0,,65-10 А" г. И. Петру­

нин и Р. п .' Юрча:к [1975 ] оценивают эту величину в 2,5-5 А,; а для си­

ликатов 1 предполагается изменяющейся от 5 ,7  до 50, А [Horai ,. Simmons� 
�969 ] .  Естественно , что подобная неопределенность в оцен:ке 1 делает весь­
ма проблематичным и-спользование приведенной , выше формулы для рас­
чета теплопроводности, хотя расчетные значения л в последних работах 
подобного плана [Петрунин, Попов, 1983 ] близки :к общепринятым: ни­
зы земной :коры - 1 ,7-1 ,8, верхняя мантия - 2,5 Вт/(м . К ) .  

Своеобразно подошла :к прогнозу ' распределения теплопроводности 
в земной коре Р. п. Дорофеева (см. главу 3, § 4 настоящей работы)� 
использовавшая известную формулу, связывающую три тепл'овые :кон­
станты вещества (:коэффициенты теплопроводности л, температуропровод­
ности k и теплоем:кости С р) и плотность р: л = kpC р '  и имеющиеся пред­
ставления об изменении р ,  С р и k с глубиной .. Расчеты по:казали., что в ' 
земной коре теплопроводность изменяется не значительно , (в пределах 
2 ,4-2,6 Вт/(м . К» , возможно существенное возрастание л в верхней 
мантии до 3,3-3,5 Вт/(м . К) .  

Анализ методов, предложенных для построения модели теплопровод­
ности земной :коры, по:казывает, что наиболее разработаны те из них� 
которые основаны на экспериментальных данных по теплопроводности 
разных типов пород с учетом нарастаНИ<I температуры с глубиной и поз­
воляют учесть региональные особенности в пространственном изменении 
[Любимова, 1968а ; Дучков, Соколова, 1974а ;  Кутас, Гордиенко, 1971 ; 
Смыслов и др. ,  1979 ; и ДР . ] . ' 

Возни:кают сомнения по поводу возможности использования получен­
ных для базальтов и габбро значений л для оцеюш теплопроводности «ба­
зальтового» слоя, поскольку большая част,Ь из исследованных в лабора­
ториях основных пород содержит до 5-10 %  стекла. . 

Методы :косвенных оцено:к теплопроводности по с:коростям упругих 
волн и плОТНОС'fи требуют еще существенной доработки . 
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Т а б л и ц а 5.3 
Статистические параl\lетры корреляционной зависимости IIlежду Т и q 

5 -23 2,58 0,97 20 30 -95 11 ,05 0,97 45 
10 -39 4,65 0,98 25 40 -223 15,61 0,95 40 
20 -42 7,64 0,96 35 50 -275 18,09 0,95 50 

В случае отсутствия или малочисленности данных по теплопровод­
ности реальных разрезов пород предпочтительнее, видимо" пользоваться 
для всей коры значением 1., равным 2,5 Вт/(м . К ) , Эта величина представ­
ляется нам достаточно обоснованной в свете приведенных выше данных. 

Методика расчета температур земной коры. После построения физи­
ческой модели земной коры расчет температур сводится к-,р ешению урав­
нения теплопроводности, о чем говорилось уже выше. Данные о р егио­
нальном распределении теплового потока q используются при этом в ка­
честве одного из граничных условий, вторым является постоянство тем­
пературы на поверхности ТО, обычно принимающейся раВ!lОЙ О. 

ДЛЯ глубины 50-70 км современное тепловое поле пород ' в боль­
шинстве районов хорошо описывается стационарным уравнением тепло­
проводности [Тихонов, Самарский, 1 966 ] .  Нами рассчитаны термограммы 
для нескольких десятков моделей строения земной KOPJi[ различных 
областей Сибири. В этих моделях земная кора представлялась состоящей 
из плоских параллельных слоев (осадочного, «гранитно-метаморфическо­
го» и «базальтового» ) ,  мощности которых и зменялись в пределах 0-6,; 
10-22, 15-30 км соответственно. Мощность земной коры в целом изме-
нялась от 33 до 45 км. ' 

ИНТЕ\НСЦВНОСТЬ генерации радиогенного тепла А в каждом слое зем­
ной коры принималась постоянной и определялась по имеющимся сведе­
ниям о содержании радиоактивных элементов .  Величина А изменллась в 
указанных выше слоях соответственно в пределах' 1 ,26-1 ,42 ; 1 ,05-3,56 
и 0,46 мнВТ/м3•  

Расчеты ПРОВ6ДИЛИСЬ нак для с�учая постоянной теплопроводности в 
каждом слое норы, так и с учетом зависимости ее от температуры (глуби­
ны) .  Среднее л. основных типов магматических, метаморфических и оса­
дочно-вулнаногенных пород Си�ири нолеблется незначительно (2, '1 -
2 ,5  Вт/(м . К)) ,  теплопроводность осадочных пород может и зменяться в 
более ШИРОНИХ пределах - 1 , 3-3,8 . Вт/(м , К) . _Тепловой потон в р асче­
тах изменялся от 20 до 140 мВт/м2• 

Результаты расчетов температуры земной норы анализировались с 
целью выяснить влияние вариаций параметров �шделеЙ . Изменения раз­
ных параметров вызывают различные отнлонения Т, однако во всех слу­
чаях разброс возрастает с глубиной. RQдебания мощнос'ООй слоев земной 
норы в уназанных выше пределах вызывают у ее нижней границы не­
большие изменения Т - 30---"-400С. Примерно такой же разброс создают 
и возможные нолебания А .  Разные варианты изменения л. приводят к су­
щественным отнлонениям температуры лишь при Т > 800-9000С, что 
обусловлено возрастающей ролью лучистого теплопереноса. 

В отличие от перечисленных параметров геотермических моделей 
влияние теплового потока всегда существенно ,  а для температур менее 
9000С оно является определяющиi-r, и между величинами теплового по­
тона и расчетной температуры для фиксированной глубины устанавли­
вается четкая линейная зависимость вида Т = то + m1q. На рис . 5 . 2  
сопоставлены т и q, а в табл. 5 . 3  приведены значения ноэффициентов то 
и ml , но&ффициента норреляции r. и средненвадратичного отнлонения б 
для центральных частей регрессионных зависимостей (краевые части 
определяются менее уверенно) .  Из рис . 5'. 2  и табл. 5 . 3  видно ,  что на всех 
глубинах связь между Т и q характеризуется ноэффициентом корреляции,) 
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200 400 600 800 1000 

Рис. 5.2.
' График зависимости температуры земной коры на разных глубинах от вели-

\ чины теплового потока. 
I - глубина 5 и м ;  11 - 1 0  и м ;  III - 20 и м ;  IV - 30 им; V - 40 и м ;  VI - 50 им. Для штриховых 

ливий I 'т III учтен интервал значений теплового потоиа 34-1 43 мВт/м', для сплошных линий I -IV - 34-84, V - У! - 34-63 мВт/м·. Черные треугольниии - температуры измерены непосред­
ственно в сиважинах : 1 - Фергана (Чуст-Пап); г - ИНДОЛО-l\убансиий прогиб (JI1Р.дведевсиая ПЛ. ) ;  
3 ,  4- Фергана (Гумхана ) ;  5, б - Прикаспийская низменность (Биикжальская ПЛ. ) ;  7 - Ап­
шеронсная область, месторождение нефти «Зырю>; 8 - Кольсний полуосгров (Печенгский 'р а йо н), 

близким к 1 .  Величину б можно рассматривать как оценку точности опре­
деления Т по уравнению регрессии. 

Описанный геотермический метод оценки температуры в земной коре 
и верхах мантии сводится к следующему. В изучаемом районе обосновы­
ваются по имеющимся данным геОТ,ермические модели строения земной 
RОРЫ (изменения мощности слоев, величин 'А, А ,  q) . Если параметры мо­
делей близки к р ассмотренным выше, то оцеНRа Т может быть выполнена 
непосредственно по приведенн'ым на рис. 5.2 и в табл. 5.3 номограмме и 
уравнениям регрессии. В случае существенного отклонения какого-либо 
параметра необходимо изучение -его влияния посредством проведения до­
полнительных расчетов. 
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Лучшим способом про верки методики является сопоставление рас­
четных значений Т с непосредственно измеренными на той же ' глубине. 
К сожалению, пока подобные сопоставления возможны лишь для глубин 
5-10  км. Мы располагали сведениями о температуре на глубине 5 км И 
величине q для десяти ПУНКТQВ СССР (см. рис. 5.2) .  Сопоставление изме­
ренцых и расчетных Т показало среднеквадратичное расхождение между 
ними в 230, что лишь немного выше величины ,  указанной в табл. 5 .3  для 
глубины 5 км. 

Можно привести еще два примера использования указанного соотно-
щения между Т и q. , 

в свеРХГЛQбокой скважине у пос. Саатла в Азербайджанской ССР 
температура, измеренная на глубине 6 км, составляет 1200С «<ПраВДЮ),j , 
1 7  окт. 1980 г . ) .  Тепловой поток в этом районе оценивается в 50 мВт/м2 
[Fлубинный тепловой поток . . .  , 1974 ] .  По номограмме рис . 5 .2  такому по­
току на глубине 6 км должна соответствовать температура 1 250С. 

В Кольской сверхг.лубокоЙ скважине на глубине 1 0  км измерена тем­
пература 1800С «<Известию), 9 окт. 1980 г . ) .  Средний тепловой поток в 
этом районе Балтийского щита оценивался ранее в 40 мВт/м2 [Глубин­
ный тепловой пот�к . . .  , 1974 ] .  Согласно номограмме, для этого значения 
теплового потока прогнозируется существенно меньшее значение темпе­
ратуры - 'около , 1400С. Причина расхождения может заключаться в не­
соответствии интенсивяостИ радиогенного тепловыделения в рассмотрен-' 
ных моделях 'земной коры с реальным тепловыделением в породах Печенг­
ской серии, которая оказывалась в 3 раза ниже, чем, например " в поверх­
ностных породах юга Сибири [Аршавская и др . ,  1972; Дучков, Соколова,) 
1 974а ] .  При учете этого прогнозируемая TeMnepa'l'ypa становится близкой 
к измеренной� В то же время сейчас тепловой поток по Кольской скважи­
не оценивается более высоко - порядка 50 мВт/м2 [Милановский, '1984 ] . 

Своеобразным способом , проверки методики яви�сь ее применение 
для других территорий. Сопоставление оценок Т на ГJfубине 40 км для 
некоторых районов европейской части СССР и США [Дучков" Соколова,) 
1974а ] с полученными по нашей методике показало " что расхождеюrе меж­
ду ними не превышает значения, указанного для данной глубины в 
табл. 5 .3 .  Следует подчеркнуть, что в данном случае методика применя­
лась совершенно формально . 

Рассмотренный выше метод использован в настоящей работе для оцен­
ки распределения температуры у подошвы земной коры территории Сиби­
ри .  'Как видно и з  предыдущего изложения, для решения этой задачи не­
обходимо знать глубину залегания этой границы и распределение q.  

Данные о мощности земной корь! (Н к) в Сибири взя'l'ы нами из  работы 
П. А. Беляевского [1974 ] ,  где они обсуждаются достаточно детально. 
Здесь отметим , только ,  что Н к меняется в пределах Сибири сравнительно 
мало - от 35 до 50 км при средней мощности коры около 40 км . • 

Методика расчета теllшературы литосферы.  Расчет температуры ниже 
границы Мохо выполнен нами с целью определения мощности литосферы .  
Расчет проводился п о  отдельным элементам площадью 4 Х 60, н а  которые  
градусной сеткой, была разбита вся территория Сибири .  Предвар�тел.ьно 
для к аждого из элементов были определены (по данным, приведенным в 
настоящей работе и в работе П. А .  Беляевского [ 1974 ] )  средние значения 
теплового потока q, температуры на нижней· границе земной коры Т м 
и мощности коры Ни. Эти сведения использованы для оценки' средних 
значений корового (радиогенного ) qи и ' мантийного qM тепловых потоко в 
по из�естным выражениям: 

qи = 2 (q -[T млиН;l) = АнНн;
, 

qM = q - qKfj 
(5.16) 

где ЛК и А }{ - средние теплопроводность и интенсивность радиогенного 
теп ловыделения во всей земной коре. В расчетах принималось постоян­
ное значение Ли = 212 Вт/(м . К).  
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Для мантийной части литосферы мощностью !lH можно записать 

. , -1 ( l ' ) . Тл = ТМ + ЛМ q�l - 2" AM!lH . !lH'1 (5 .17) 
t 

где Т 11 - температура на нижней границе литосферы; ЛМ и Ам - средние 
теплопроводность и интенсивность радио генного тепловыделения в слое 
!lH� Значения л'м и Ам приняты В расчетах постоянными: 2,4 Вт/(м . К )  
и 0,01 мкВт/м3 [Петрунин,; Попов� 1983; Смирнов,; 1980; Pol1ack;) Chap-
man, 1977 ] .  

. 
Полагая,. что литосфера подстилается частично расплавленными по­

родами верхней мантии, можно также записать 
Тл = ТП = Тп•о + gп· Нл� (5 . 18) 

где Т п.о 11: Т п - значения температуры плавления мантийного, вещества 
на уровне земной по,верхности и у подошвы литосферы;  gп - градиент 
возрастания температуры плавления с глубиной; Н л - мощность лито­
сферы. Согласно работе [Pollack, Cllapman" 1977 ] f  авторы которой под­
ро'бно рассмотрели экспериментальный материал по плавлению мантий­
ных пород, можно положить Т п.о = 10800С и gп = 3 мК/м. 

Совместно преобразовав формулы (5 .16) и (5 . 18) , подставив значения 
Т п,о и gш получим выражение для расчета мощности литосферы: 

. НЛ = H� + !lH = Н!{ + Амл;;;1 [qмл:;/ - 3 -

- V (qмл;;;l - 3)2 + 2А:1л;;;1 (ТМ - 3Нк - 1080)] . (5.19) 

По формуле (5.19) в каждом элементе сетки рассчитывались значения 
Н Ш ]  которые затем были обобщены и представлены 'ниже в виде схемы 
распределения мощности литосферы в изолиниях. 

§ 2. ТЕМПЕРАТУРА НА УРОВНЕ ГРАНИЦЫ
. 
МОХО 

Расчет температуры нижней границы земной коры ВЫПОЛНЯЛСII по 
изложенной выше методике. В большинстве случаев он св<:!дился .к оценке 
Т м по известным значениям мощности земной коры и теплового потока 
в том или ином пункте. Полученные таким образом значения температу­
ры послужили основой для построеНИII карты изолиний Т м (рис. 5 '3 '1 
см. вкладку). Изолинии проведены через 200°С; этот интервал опреде­
ляется возможной погр�шностью расчетной температуры (см. табл. 5.3). 
В Байкальской рифтовой зоне некоторые изолинии опущены в связи с не­
возможностью изображения их в данном масштабе. 

МОЖНО;J) в принципе,; поступить и несколько иначе : выполнить пред­
варительно осреднение q в пределах однородных структур или отд�льных 
площадеЙ,t а расчет Т м 'произвести только уже по средним значеНИIIМ 
теплового потока. 

Сравнивая Карту теплового потока Сибири (см. вкладку) и распре­
деление температуры у границы Мохо (см. рис. 5.3) ,  нетрудно заметить,; 
что последнее повторяет в основных чертах план изолиний q. 

При рассмотрении карты Т м видно, что граница Мохо не ИЗ0термич­
на и температура на ней 'в пределах 'Сибири изменяется от 200 до 1000°Cjl 
а возможно, и выше, составляя в среднем 500°С. Судя по карте,· зависи­
мость ТМ от возраста структур' земной коры отмечается не так отчетливо '1 
как в случае q. Самые низкие значения ТМ присущи платформенным 
областям с докембриЙским фундаментом,. а наиболее высокие - ПQЗДRе­
палеО30ЙСКО-М6:ЗОЗОЙСКИМ структурам JJocToKa Сибири и Южного Забай­
калья и Байкальской рифтовой зоне,. где распределение повышенных Т м 
формировалось под преобладающим ВОgдействие!l1 тек�онических . пере­
строек в кайнозое. 
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соответствснно, принятые ДJlЯ CJIOeO земной норы. 



Рассмотрим более детально изменение температуры на границе Мохо 
в отдельных регионах Сибири. ' 

Для большей части 'территории Западно-Сибирской плиты, севернее 
mир'оты Новосибирска - Кургана" характерны значения 400-6000С'1 
а в низовьях Оби -'- несколько выше. В южной части плиты на  границе 
Мохо температуры около 3000С, за исключением Павщщарского При­
иртышья и Бийско-:варнаульской впадины" где ТМ может превышать 
6000С. 

В Алтае-Саянской горной области Т м составляет в среднем 5000С'I 
Iестами (Восточная Тува,! Кузнецкий прогиб :и др. )  ВОзможен более су­

.щественныЙ прогрев земной коры - дО 700-9000С на границе Мохо ., 
П онижение Т м (менее 3000С) возможно на северо-западе области в райо­
н ах Салаира и Горловского прогиба.  

На рис.  5 .3 и 5 .4 показаны два геотраверса, пересекающих Западно­
Сибирскую плиту и О'l1части Алтае�Саянскую область с запада на BOCTOK� 
вдоль которых распределение температуры по р азрезу земной коры За-
падной Сибири установлено более детально. , 

Геотраверс 1 проходит вдоль профилей ГС3 примерно от г .  Серова 
через ХаJjlты-Мансийск,  Колпашево и далее к востоку вплоть до Сибир­
ской платформы. Геотраверс I I ,  начинаясь от Свердловска на западе, про­
ходит через Ишии, Барабинск и заканчивается в пределах Кузнецкой 
впадины Алтае-Саянской горной области . Построенные вдоль этих геотра­
версов модели- :геплогенерации и теплопроводности земной коры основаны 
на ранее описанных [Дучков, СОI�олова, 1974а] .и более поздних Dкспери-
ментал:r.ных даннцх тех же авторов. ( 

По  данныIM ГС3, вдоль геотраверсов повсеместно прослеживаются 
границы, отождествляемые обычно с кровлей складчаТОIО фундамента и 
верхней мантии и промежуточная (прерывистая) , разделяющая, как при­
нято ' считать, «гранитно-метаморфический)) И «базальтовый}) слои земной 
коры [Строение . . .  , 1974; Сурков, Жеро, 1981 ] . В соответствии с этим 
при расчетах Т м принимал ось двух- или трехслойное строение земной ко­
ры. Каждый из слоев характеризовался средними значениями интенсив­
ности генерации радиогенного тепла' А и теплопроводности л: осадочный 
слой - :4  = 1 , 1  мкВт/м\ л = 2 ,0  Вт/(м . К) ,  «гранитно-метаморфиче­
ский}) - 1 , 1  и 2,5 ;  «базальтовый}) - 0,4 мкВт/м3 и 2 ,7  Вт/(м . К) . 
Необходимо отметить, что для учета предполагаемых региональных 
особенностей в распреде.тrении радиогенных источников теШlа уменьшено 
значение А до 0,25 :r.шВтlм3 для «базаЛЬТОВОIО» слоя западного [Сальни­
ков , 1 984] и восточного участков геотраверса I I ,  в то же время на востоке 
увеличена интенсивность теплогенерации до 1 ,25 мкВт/м3 в «гранитно-ме­
таморфическом}) слое. Помимо геологических границ ,на рис. 5.4 приведе­
ны графики теплового потока (измеренные значения q осреднены в полосе 
100 км вдоль геотраверсов) ,  а также полож�ние некоторых изотерм. 
Анализируя разрезы, мmIШО заключить; что распределение глубинных 
температур в земной коре и верхах мантии в OCHqBHOM обусловлено вели­
чиной теплового потока .  Центральная часть , 3ападно-Сибирской плиты 
(геотраверс 1) более прогрета, изотерма 3000С I располагается здесь на 
уровне 15-20 км, а температура Кюри (5600С), достигаеТСII в преде.тrах 
земной коры. По ряду причин (более низкий и варьирующий тепловой по­
ток) распределение глубинных температур вдоль гсотраверса I I  сущест­
венно иное. Изотержа 3000С местами вдоль этого профиля опускается до 
'Границы Мохо, а изотерма 5600С повсеместно , ;за исключением западного 
участка, располагается ниже этой границы. 

Перейдем к рассмотрению других регионов Сибири . 
, Н а  карте рис . 5 .3  отчетливо видно ,  что основная часть , Сибирской 

платформы характеризуется низкими температурами на границе Мохо -
менее 3000С. Столь низкие значения Т м присущи, видимо, Анабарскому 
массиву, Енисейскому кряжу и ряду других районов платформы. Накоп­
ление геотермических данных, их уточнение позволит, видимо, в даль­
нейшем выделить среди этих районов более ПрОIрстые блоки" как это на 
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мечается для Тунгусской синеклизы (см. главу 3, § 3). Юг Сибирской 
платформы (Иркутский амфитеатр . и Алданская антеклиза) выделяется 
более высокими значениями Т м (400-5000С в среднем) . На А.lIданском 
щите т м превосходит 5000С. Наиболее прогрета ее центральная чаСТЬ'1 где 
т м может превышать 700-9000С. Следует отметить, что в целом геотерми­
ческая изученность этой области пока явно недостаточна. 

Наиболее контрастно и сложно распределяется Т м в Б айкальском 
регионе. Подошва земной коры юга рифтовой зоны и Забайкалья практи­
чески повсеместно прогрета до температуры более 5000С • .  Северная же 
�aCTЬ региона хара�теризуется более низкими в среднем температурами 
на границе Мохо - 400-5000С. На крайнем юге Забайкалья и местами в 
рифтовых впадинах Т м, вероятно, превышает 700-9000С. Причем, если 
в Забайкалье температура на Мохо вряд ли достигает 1 1000С, в' рифтовой 
зоне в низах коры возможны и более высокие температуры. В целом, со­
здается впечатление, что температурные аномалии в рифтовой зо:l18 И на 
юге Забайкалья генетически связаны: общим для них ИСТОЧНИКQМ,. видимо ,. 
является выступ астеносферы, фиксируемый по сейсмическим данным 
[Рогожина, :Кожевников, 1979] . . 

Интересно сопоставить рассматриваемое распределение Т м с при­
веденным на «Карте глубинных температур» [ 1980] , полученным также 
на основе геотермических сданных, но несколько иным способом: поередст­
вом прямого решения уравнения теплопроводности для каждой из точек 
оценки Т м (800 определений .для территории СССР). Если отвлечься от 
мелкомасштабных вариаций Т м ,' связанных с разной изученностью теп­
лового потока,  можно отметить сходство основных особенностей этих 
распределений. Так, в пределах Сибирской платформы в обоих случаях 
прогнозируется спокойное слабодиффереНЦИРQванное распределение ТМ 
в отличие от сложного температурного поля ее горного обрамления. 
На обеих картах Т м все основные области Сибири характеризуются прак­
тически одинаковыми средними значениями температуры у нижней гра­
ницы ,земной коры. Это совпадение оценок Т м,' полученных независимо� 
свидетельствует, на наш взгляд, в пользу геотермического метода про­
гнозирования глубинных температур по повеРХНОСТНО!lУ тепловому 
потоку. 

Поскольку особого внимания заслуживает реальность описанного 
выше распределения Тм, следует более детально рассмотреть причины 
возможных отклонений расчетных температур от действительных. 

Во-первых, тепловое поле :вecь�a инерционно. Расчеты показывают,) 
что от размещенного на глубине 40 км источника тепловой энергии стацио­
нарный q у поверхности Земли установится лишь через 40-50 Млн. лет 
[Дучков ,  Соколова, 1974а ] .  Очевидно ,. что температура у подошвы КОРЫ'I 
раесчитанная геотермическим методом по величине теплового потока,. 
измеренного на поверхности, является современной только в случае по­
стоянства энергетического состояния верхней мантии - ни�ов коры В 

течение последних нескольких десятков миллионов лет. Судя по геологи­
ческим данным, определенная стабилизация температурного режима у по­
дошвы коры в кайнозое может произойти лишь в пределах Западно-Си­
бирской плиты, Сибирской платформы и, возможно , Верхояно-Колым­
ской складчатой системы. В связи с этим распределение рассчитанных 
температур для этих регионов в целом представляет собой довольно вер­
ную оценн:у реального. В остальных областях Сибири (южное горное об­
рамление) отчетливо про являются следы неоген-четвертичной тектониче­
ской активизации, весьма неспокойной современной геодинамической об­
становки. Многие исследователи склонны связывать эти представле'ния с 

существенным изменением в кайнозое энергетического состояния верхов 
мантии в. этих районах (для Байкальской рифтовой зоны это можно · счи­
тать доказанным) . Здесь температурный режим земной коры и поверхност­
ный тепловой поток, видимо, нестационарны, и расчетные значения Т м 
следует рассматривать лишь как очень грубую оценку современного тем­
пературного состояния границы . Мохо . Скорее всего , приведенное р ас-
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пределение . Т м характеризует в указанных областях палеотемпературы 
середины палеогена. Этот. факт - существенное ограНИ:чение геотермиче- _ 
'ского метода оценки температуры в земной KOfJe;  и его следует учитывать 
при интерпретации результатов расчета глубинных температур указан­
ным методом. Все сказанное действительно и для других уровней в земной 
коре и верхней мантии , но с соответствующим сдвигом во времени. Наибо­
лее. близки к современным расчетные Т для глубин 5-10 км. 

Во-вторых, расчетные Т существенно зависят от различного рода по­
верхностных аномалий теплового потока, связанных с развитием земной 
поверхности и климата в неоген-четвертичное время. Исключить эти ано­
малии при анализе распределения' q в большинстве случаев не удается И3-' 
за отсутствия исходной информации. Однако указанные аномалии тепло­
вого потока быстро рассеиваются с глубиной (первые километры) и прак­
тически не влияют на температуру глубоких слоев коры. Поэтому расчет­
ные Т в пределах таких аномалий q могут существенно отличаться от ре­
альных . Примеры вариаций теплового потока, возможно связанных с вли­
янием поверхностных факторов, отмечались при рассмотрении поля в гла­
вах 2 и 3. Пока существует лишь один путь исключения· поверхностных (не 
глубинных) аномалий - осреднение значений теплового потока или р ас.., 
четных температур в пределах однородных структур. В принципе, необ­
ходи�ю всестороннее детальное изучение. распределения теплового потока 
перед ИСПОЛЬЗ0ванием его для оценок температурных условий в зем-
ной коре. .. 

Достоверность рассмотренного распределения Т м мощно было бы 
уточцить по оценкам температуры другими методами. Таких оценок,  покаf, 
к сожалецию, очень мало. . I 

Интересная оценка темпер�туры НИ30В коры и верхней мантии в пре­
делах СССР выполнена А. А. Борисовым и др . [ 1972 ] на основании анализа 
пространственного распределения З0нал:ъных магнитных аномалий, в ре­
зультате которого была составлена карта мощности магнитоактивного слоя .' 
ограниченного снизу. по предположению авторов. ИЗ0термой Кюри (500-
5700С) . В этой работе Западная Сибирь характеризуется величинами ТМ 
300-5000С. Сибирская . платформа - 200-5000С. Верхояно-Колымская 
система - > 400-500°С и Байкальский регион - > 400-5000С. Оче­
видно. что температура верхов мантии по магнитным данным-в целом ниже.: 
хотя основные пространственные ее вариации качественно сходны с по­
лученными по геотермическим данным (возрастание Т м в Байкальском ре­
гионе и на востоке Сибири по сравнению с другими ее территориями) .. 
В то же время следует подчеркнуть. что рассмотренные оценки являются 
весьма приближенными. 

Для Байкальской рифтовой зоны расчеты значений температуры B�P­
хов мантии. по данным сейсмических и электромагнитных исследований 
[Крылов и др . •  1981 ] .  свидетельствуют о том. что величина ТМ составляет 
�дecь порядка 1100-12000С. Такая температура в нровле'верхней мантии 
может быть достигнута при оценке ее по геотермическим данным лишь 
на локальных участках . где предполагается вынос тепла по разломам .. 
Несоответствие оценок ТМ привело к представлению о нестационарности 
температурного riоля земной коры Байкальской рифтовой 30НЫ. 

ИЗ всего сказанного очевидно .  что представленную в настоящей рабо­
те карту распределения температуры на границе Мохо (см. рис .  5 .3) сле­
дует р ассматривать как возможный вариант. В наиболее стабильных об­
ластях Сибири эта карта дает достаточно реальную картину современного 
температурного режима коры; в районах. подверженных тектонической 
активизации - с некотороЙ . в общем неопределенноЙ. погрешностью .. 

Для территории Сибири распределение ТМ• установленное по геотер­
мичеСКИllI данным, приводилось. помимо рассмотренной работы [Н.арта 
глубинных температур . . . .  1 980 ] ,  в которой авторы принимали участие., 
также и Н .  С. Богаником [1980 ] .  Однако последняя р абота основана на 
ограниченном геотермическом экспериментальном материале (по край­
ней мере для Сибири). содержит к тому же ошибочные положения и выводы. 
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§ 3 . МОЩНОСТЬ ЛИТОСФЕРЫ СИБИРИ ПО ГЕОТЕРМИЧЕСКИМ ДАННЫМ 

В настоящее время не существуеТ ,единой трактовки понятий литосфе­
. ры и астеносферы. Большинство исследователей [i-RарI{ОВ ,  Трубицын, 1980; 

Бурьянов и др . ,  1983; Чермак, 1982; Фотиади и др . ,  1984; Pollack, Chap-
. тап, 1977;  и др . ]  ограничивают литосферу глубинами, на которых начи­
нается плавление вещества верхней мантии. Это определение позволяет 
наметить несколько способов оценки мощности литосферы:  реотермиче­
ский - по пересечению местной геотермы с кривой солидуса, сейсмиче­
ский - по -кровле слоя пониженных скоростей сейсмических волн � по­
ниженной доБРОТНОСТJ!:, электромагнитный - по кровле слоя пониженной 
электропроводности. "Указанное представление о природе границы между 
литосферой и астеносферой допускает существование разрезов без послед­
ней, с существенно увеличенной мощностью литосферы. В этих случаях 
понятие литосферы становится неопределенным. 

Некоторые исследователи [Артюшков, 1979; и др . ] определяют асте­
носферу как слой мантии с пониженной вязкостыо (порядка 1020 П) ,в  ко­
тором частичное плавление вещества не обязательно. Причиной пониже­
ния вязкост.и считают воздействие на вещество мантии температур и дав­
ления .  Такое представление предполагает повсеместное распространение 
астеносферного слоя, перекрытого более тонкой, чем в первом случае,) 

. вязкой ( 1023_1024 П) литосферой. В этом случае граница между литосфе-
рой и астеносферой изотермична. . 

При любых взглядах на ее формирование ПQНЯТIfе литосферы тесно 
связано с распределением в ней температуры, поэтому изменение на боль­
ших территориях мощности ЛИТQсферы можно прогнозировать геотермиче­
ским методом. Впервые мощность литосферы (Н л) была для отдельных рай­
онов Сибири оценена авторами [Дучков ,  Соколова ,  1974а ] .  В настоящем 
сообщении такая оценка выполнена для территории всей Сибири в соответ­
ствии с первым определением литосферы, поскольку, оно чаще применяет­
ся в геоТермиц. "Устанавливаемое riри этом распределение НЛ следует 

' считать сугубо схематичным, поскольку при современной изученности 
теплового поля, а также строения и вещественного состава земной коры 
и верхней мантии можно рассчитывать лишь на выяснение самых общих 
черт строения литосферы. Методика расчета Н л изложена в § 1 данной гла­
вы. Обсудим результаты таких расчетов ,  составляющих основу схе­
:мы распределения'  мощности литосферы в изолиниях (рис . 5 . 5).  

В центральной части схемы выделяется огромная область мощной ли­
тосферы (бол.ее 200 ItM) , включающая Сибирскую платформу, часть южно­
го' горного обраМ(lения и Западно-Сибирской плиты. Во многих районах 
этой области подошва литосферы вообще не может быть определена гео­
термическим :методом при . принятых предположениях, так как тепловой 
поток оказывается недостаточным для того, чтобы соответствующая гео­
терма пересеклась с кривой_ солидуса. "Утолщение литосферы намечается 
и на юге Западной Сибири, где оно, видимо , смыкается с Южно-"Уральской 
'зоной. В целом же по мощноети литосферы Западно-Сибирская плита суще­
ственно отличается от Сибирской платформы. В ее пределах Н л почти по-

. всеместно менее 200 км, а на северо-западе Уllfеньшаетсн до 120-150 км. 
Более тонкую литосферу имеют восточные районы Сибири и Б айкаль­

ская область. В этих регионах можно выделить два района· аномально 
тонкой литосферы мощностью ?�eHee 100 км. Это - мезозойские структу­
ры Верхояно-Колымской складчатой области, где тепловой поток дости­
гает 70-100 мВт/м2, и Байкальская рифтовая зона с Южным Забайкальем. 

Оценка мощности литосферы в пределах рифтовой зоны основана на 
сейсмических данных, согласно которым в верхней части мантии под риф­
товой зоной И несколько восточнее выделяется область пониженных ско­
ростей сейсмических волн, отождествляемая с выступом астеносф()ры, над 
которым мощность литосферы или равна мощности земной коры, или не­
сколько больше [Крылов и др . ,  1981 ; Зорин, Лепина, 1984 ] .  Подобная 
оценка Н л в Байкальской рифтовой зоне не противоречит имеющимся гео-
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Т а б л и ц  а 5.4 

Средние значения теплового
' 
потока (и его составляющих) ,  интенсивности генерации 

радиогенного тепла и мощности литосферы ДЛЯ отдельных регионов Сибири 

Западно- Алта е- Сиб ирсиая 
верхояно-

Забай- Колым-
Параметры Сибирсиая Саянсная платфор- Rалье сиая об-

плита облас ть ма ласть 

Тепловой поток q, мВт/м2 46 44 37 52 ' 58 
Rоровый тепловой поток, мВт/м2 31 34 25 30 35 
Rоровый тепловой поток, % от q 0,67 0,78 0,68 0,58 0,60 
Тепловыделение в коре, мкВт/м3 0,82 0,77 0,71 0,81 0,81 
Мощность зеl\ШОЙ коры, км 38 44 35 37 43 
Температура на границе Мохо, ос 480 480 350 600 630 
То же, по « Карте глубинных темпера- -

тур . . . » [1980] 500 520 470 550 600 
Мантийный тепловой поток, мВт/м2 16 10 12 21 25 
То же, по « Карте теплового потока . . .  » 

[1980] 22 16 22 28 31  
Мощность литосферы, R.\I 180 220 >250 180 140 

термическим данным, если допустить нестационарность теплового поля. 
ТаRИМ образом, рассмотренная схема изменения мощности литосферы 

Сибири ПОRазывает заRономерное уменьшение значений Н л при переходе 
от древней платформы к более молодым в теRтоничеСRОМ отношении реги­
онам. При этом температура подошвы литосферы может изменяться на 
300-6000С. 

Выявление по геотермичеСRИМ данным дифференцированной струнтуры 
литосферы Сибири представляет большой интерес в геодинамичеСRОМ пла­
не. Действительно, весьма сложно объяснить динаМИRУ литосферных плит,; 
верхнемантийную RонвеRЦИЮ и другие механизмы движения и развития 
литосферы в условиях, ногда огромные ее БЛОRИ (праRтичеСRИ вся Сибир­
СRая платформа) ОRазываются нан бы сросшимися, по ' выражению 
В .  С. АлеRсеева и др. [ 1977 ] ,  с подстилающим непластичным слоем верх­
ней мантии, т. е. являются своеобразными «ЯRОРЯМЮ) [Pollack, СЬартап,) 
1977 ] ,  тормозящими движение литосферной плиты. I 

В ходе расчетов мощности литосферы были получены неноторые про­
межуточные результаты, которые могут представить интерес при анализе 
температурного поля литосферы Сибири. Эти результаты, осредненные 
по отдельным регионам (нроме БаЙRаЛЬСRОЙ рифтовой зоiIы), сведены в 
табл. 5.4, отнуда' следует, что интенсивность р адиогенного 'тепловыделения 
в земной коре областей Сибири примерно одинаRова - 0,7-0,8 lIШВТ/М3'1 
хотя для СиБИРСRОЙ платформы она неСRОЛЬRО , меньше. Соответственно 
здесь МИНИl'viален и RОрОВЫЙ тепловой ПОТОR qR = 25 мВт/м2• В других об­
ластях qи примерно одинаRОВ - 30-35 мВт/м2• Самый НИЗRИЙ тепловой 
ПОТОR из мантии (qM = 10-12 мВт/м2) прогнозируется в той же Сибир­
СRОЙ платформе и Алтае-СаЯНСRОЙ области. По остальной территории ,он 
составляет 16/25 мВт/м2. Существенно выше оцеНRИ qM,  данные на «Кар­
те теплового ПОТОRа . . . » [ 1980 ] .  Для БаЙRаЛЬСRОЙ рифтовой зоны мантий­
ный тепловой ПОТОR оценивался нами ранее [ДУЧRОВ;  СОRолова, 1974а ] ;  
представляется, что о н  здесь аномально высон (40-80 мВт/м2) .  

Если сопоставить расчетные значения мощности литосферы и тепло­
вой ПОТОR ПО одним И тем же элементам сеТRИ (см. § 1 ) ,  то можно постро­
ить фУНRциональную зависимость между УRазанными параметрами. Эта 
зависимость приведена на рис . 5.6 вместе с другими подобными RрИВЫМИ,; 

Рис. 5.5. Схема изменения мощности литосферы на территории Сибири. 
7 - ПУНRТЫ определения теплового ПОТОRа и расчета мощности литосферы ; 2 - изолинии мошно, 

сти литосферы. нм;' 8-5 - области изменения мощности литосферы в пределах : более 200 им (3), 200- 1 00 им (4), менее 100 им (5) соответственно ; 6 - области. где мощность литосферы не может 
быть определена по геотермичеСЮIМ,данным; 7 - граница рифтовой зоны; 8 - граница об" асти по­

ншиеm,ых сейсмичеСRИХ сиоростей в верхней мантии Байиальсиого региоиа [Нрылов и др . •  1 981 ] .  
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работе в .  Чермака [1982 ] ДЛЯ 
реальной земной коры (2), 
стандартной земной коры мощ­
ностью 35 км (3) и СЛУ'fая вы­
сокой теп,::юпроводности пород 

мантии (4). 

предложенными В. Чермаком [1982 ] .  Видно , что наиболее существенные 
р азличия между кривыми имеют место при низких q. Зависимости ИЛ 
OT q могут быть полезны, особенно при их уточнении, для быстрой оценки 
мощности литосферы по геотермическим данным в пределах более локаль­
ных районов.  

Интересно сравнить полученные Д!lННЫIr\ о' мощности литосферы Си­
бири с другими оценками. Недавно опубликована карта регионального 
распределения мощности литосферы СССР [Чермак ,  1 982 ] .  По сравнению 
с нашими данными литосфера на эrой карте повсеместно тоньше пример­
но· на 50 км. Практически во всех областях Сибири есть р асхождения в ' 
контурах изомощностей литосферы, что можно объяснить различиями в 
методике и исходных сведениях о тепловом потоке. Общий же характер 
изменения И л в пределах Сибири в обоих ее р аспределениях подобен, что 
положительно характеризует возможности геотермического метода. 

Сведения о· мощности литосферы по сейсмическим, гравимагнитным 
и электромагнитным данным для территории Сибири отрывочны, относят­
ся к отдельным, сравнительно небольшим по площади районам и к тому же 
противоречивы, так как их авторы часто придерживаются р азных опре­
делений литосферы как таковой. Так, по В. С. Суркову и др . [ 1984 ] '1 
астеносферный слой под платформами Сибири находится да глубинах 
100-140 км. Если для Западно-Сибирской плиты эти данные в какой-то 
мере соответствуют геотермическим расчетам, то по' Сибирской платформе 
расхождения в оценках велики, как бы мы не трактовали понятие литосфе­
ры. В то же время результаты ГСЗ по длинным сибирским геотраверсам 
не позволяют от�етить на вопрос, «где кончается литосфера и начинается 
астеносфера» [Егоркин и др."  1984 ] ,  хотя речь идет о разрезе мощностью 
600-700 км. 

Электромагнитные данные о мощности литосферы Сибири пока Hel\'IНO­
гочисленны. Так, по МТЗ" выполненным уральскими геофизиками, в з а­
падной части Западно-Сибирской плиты на глубине 100-130 км выделя­
ется слой с низким удельным сопротивлением, который может представ­
лять , по мнению исследователей,. астеносферу этой плиты [Бурьянов И 
др . ,  1983 ] .  

В .  , И .  Поспеев и В .  И .  Михалевский [1981 ] сообщают, что «хорошо 
развитая астеносфера отмечается в глубинном разрезе Тунгусской, При­
саяно-Енисейской и Вилюйской синек лиз Сибирской платформы, Байкаль­
ской ри'фтовой зоны И Восточного Саяна на глубинах порядка · 100 км. 
В раЙ�)lIах антеклиз ' Сибирской платформы ( Непско-Ботуобинской, Ана­
барской, Байкитской) и в зоне сочленения Енисейского кряжа и Западно­
Сибирской плиты астеносферный слой на глубинах 200-350 км развит 
слабо или даже отсутствует».  Нетрудно заметить, что по пекdторым райо- • 
нам эти оценки совпадают с геотермическими, в других районах имеет 
место значительное расхождение. 

Изучение строения и температурного режима ЩlТосферы только на­
чинается, имеющиеся данные по этому вопросу еще противоречивы и не 
сводятся в единую систему. Несомненно , что накопление различных схем 
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строения литосферы, ее тепловых моделей, построенных при разных пред­
положениях о природе литосферы, улучшит понимание вопроса. Геотер­
мическим данным в КО,мплексе методов, изучающих строение литосферы,  
безусловно , принадлежит достойное место , ТЮ{.как именно распределение 
температуры в бо,ЛЬШОЙ , степени ответственнр за расслоение верхней 
мантии. , 

Глава 6 

ГЕОТЕРМИЧЕСКИЕ МОДЕЛИ ЛИТОСФЕРЫ 
БАИКАЛЬСКОИ РИФТОВОИ ЗОНЫ 

§ 1 .  ОБЩАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА И И НТЕРПРЕТАЦИЯ 
АНОМАЛИИ ТЕПЛОВОГО ПОТОКА БАЙКАЛЬСКОЙ ВПАДИНЫ 

Тепловое поле' Байкальской рифтовой зоны описывалось и обсужда­
лось неоднократно [Лысак , Зорин, 1976; Голубев, 1982а ] :  Сделано это и 
в настоящей работе (глава 4, §/, 2) ,  ще распределение теплового потока в 
этой зоне проиллюстрировано картой в изолиниях и детадьными профи­
лями q. Единой положительной аномалии теплового потока в Байкальской 
рифтовой зоне, как и в Байкальской впадине, не существует. Локальные 
аномалии q отделены друг от друга участками пониженных значений па­
раметра. Наибольшая по площади (по изолинии 80 мВт/м2) аномалия q 

приурочена R восточной части Южного и Среднего Байкала. Общая про­
тяженность аномалии около 400 км, ширина не более 25�50 км, что позво­
ляет аппроксимировать ее двухмерной моделью. Указанная аномаJIИЯ теп­
лового потока обычно и является основным объектом количественной ин­
терпретации. В данном.параграфе дается общая характеристика аНOI\iaЛИИ' 
и обобщаются результаты ее 'интерпретации, выполненной различными 
авторами. ' 

Максимальное значение теплового потока достигается вбяизи юго-во­
сточного берега озера и составляет по разным построениям (осреднениям) 
от 80 до 100 мВт/м2• В направлении Сибирской платформы тепловой поток 
убывает до 46 , а в сторону Заба�калья - до 55 мВт/м2• Более высокий фо­
новый тепловой поток в Забайкалье мощет объясняться повышенной радио­
генной теплогенерацией в верхней части земной коры этого региона, а воз. I можно , И глубинными причина�и [Дучков, Соколова, 1974а I. Из-за слож-
ности распределения поля в самой аномалии не представляется возможным 
установить ее параметры лишь в одном каком-либо пересечении. Обычно 
при интерпретации используют обобщенные экспериментальные профили 
в центральной части аномалии (дельта Селенги).  Ilримеры таких обоб­
щений приведены на рис. 6 . 1 .  Построение обобщенной аномалии тепловогО 
потока у разных авторов в какой-то степени субъективно , что ' приводит 
к заметному разбросу значений параметров , характеризующих анома­
лию , - ?'iaксимального и фонового тепловых потоков, а также полуширины 
аномалии, которая по разным оценкам составляет 15-25 ,км. Неуверен­
ность в определении последнего параметра,  да и других тоже, может при­
в�сти к существенной неопределенности в оценке характеристик вероят­
ного источника аномалии. 

Следует несколько слов сказать о сложившихся представлениях от­
носительно природы рассматриваемой аномалии теплового ПQтока. 

Принято полагать, что 'причиной повышенных тепловых потоков в 
ffiайкальской рифтовой зоне является аномальное сос,тояние верхней ман­
тии, обусловившее активизацию этого региона начиная с неогена и по на­
стоящее время. По данным ГСЗ [Rрылов и др . ,  >1981 ] ,  соврем:.енная область ' 
аномальной мантии прослеживается не только под рифтовой зоной 
(в ее· геологических граНИЦi\Х) "  но и в 200-километровой Jполосе к востоку 
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ОТ нее. Во всей У1<азанной полосе температура 1 100-1200"С преДПОJ1аr1�е1'­
ся уже у подошвы земной коры, на глубинах порядка 40-50 км [Крылов, . 
1976 ] .  Расчеты показывают, что стационарный тепловой поток на поверх­
ности Земли от излучающей , тепло плоскости, расположенной на глубине 
40 км, установится через 30-40 млн. лет после появления источника и 
составит с учетом радиогенной теплогенерации в породах земной коры 
85-100 мВт/м2, причем такой ВЫСОIШЙ тепловой поток должен наблюдать­
ся во всей области распространения аномальной мантии. Несоответствие 
этой оценки реальному распределению q в Байкальской рифтовой зоне и 
сопредельных районах Забайкалья (в среднем тепловой поток этой терри­
тории НЕ: превышает 60 мВт/м2, а более высокие его значения локализуются , 
как выше отмечаJ10СЬ,  в очень узких интервалах) позволило высказать 
определенные ' соображеН:QЯ о природе теплg,вого поля рифтовой зоны. 

Во-первых , веСЬМ.а обоснованным представляется мнение о нестацио­
нарности теплового поля,  особенно в верхней части земной коры региона. 
При этом если в региональном плане земная кора, скорее всего , разогре­
вается (современный поверхностный тепловой поток составляет .60-70 % 
от стационарного), то в пределах локальных аномали� q происходит, l,aK 
это будет показано, остывание. Нестационарность регионального тепло-' 
вого поля объясняется глаВНЫ�1 образом сравнительной молодостыо источ­
ника тепла, появившегося под корой уже в процессе формирования риф­
товой зоны (возможно, менее 10 J\fЛН. �eT назад) .  В ТО.'же время не искJПО­
чено , что причиной нестационарности является более глубокое залегание 
источника: не под корой, а на глубинах -S0-100 км (А. М. Попов, А. В .  По-
спеев и др . ) .  

. 

Во-вторых, наличие в Байкальской и других рифтовых впадинах ОЧЕШЬ 
высоких локальных аномалий q (порой более · 100 мВт/м2) , видимо, с и­
детельствует о существенном влиянии конвективной составляющей тепло­
переноса, связанной' с выносом тепла по зонам разломов летучими компо­
нентами, флюидами из мантии, а в отдельных, СЛУ'Iаях и самим распла­
BOJ\f , (базальтовые интрузии) ; пЬдпимающимися в земную кору до разных 
ее глубин [Лысак, Зорин, 1976; Зорин, Логачев, 1978 ] .  

' 

Попытки количественной интерпретации локальных аномалий тепло­
вого потока в пределах рифтовых впадин предпринимались в последние 
годы неоднократно [Зорин, Лысак, 1972; Голубев, 1982а; Осокина, 1976; 
Сочельников, Золотарев, 1978; Соколова, 1979; и др . ] . Рассматривались 
источники тепла, расположенные в земной коре, во всех случаях ДВУХl\ШР­
ные, постоянно, или мгновенно действующие, как стационарные, так и не­
стационарные. Ниже дается обзор полученных при этом решений . .  

Нестационарные модели представляются наиболее подходящими 
ДЛЯ" описания- байкальской аномалии теплового потока. Их предложено 
несколько. 

1 .  Модель линейного источника (бесконечная излучающая тепло го­
ризонтальная линия� вытянутая вдоль простирания аномалии) постоян­
ной мощности, включающегося в определенный момент времени l' на глу­
бине h. Эта модель рассмотрена в работе В .  А. Голубева [ 1975 ] ,  момент 
включения источника в ней отождествляется с началом активизации Бай­
кальской рифтовой зоны - 25 млн. лет лазад. За это время линейный ис­
то,!ник, располагаясь на глубине h = 28 км, мог создать наблюдаемую 
аномалию, полуширина которой (Хо • 5) в расчетах принята равной 23 км.  
Если положить Хо•5  = 15 KJ\1 и сделать соответствующие оценки, то  полу­
чим h порядка 15 км, а l' - 2,5-4 млн. лет. 

2.  Модель мгновенно появившегося в земной коре источника тепла, 
имеющего форму бесконечной по простиранию и падению даЙки шириной 
2d при глубине до верхней кромки источника h, с первоначальной темпера­
турой То = 1 1000С [Голубев и др . ,  1978 ] .  После внедрения такая дай]{а 
остывает. Полученное решение позволяет оценить время появления источ­
ника по известной полуширине наблюдаемой аномалии q. В рассматрива­
емой работе Хо • 5  принята равной 15 км, соответственно получено время 
появления источника - порядка 2�3 млн. лет назад. СчитаЯl что за такой 
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I\QРQТI\ИЙ QтреЗQI\ времени на зеМНQЙ ПQвеРХНQСТИ МQЖНQ наблюдать эф­
фект лишь 0.1' �ерхней части дайки, В .  А. Голубев и др .  [ 1978 ] при оценке 
глубины яалегания верхней кромки источника h пользуются фактически 
моделью плоского источника (бесконечная излучающая тепло полоса ши­
риной 2d на ,глубине '�) .  Для источника шириной 5 и 10 км глубюiа зале­
гания оценивается соответственно в 6 ,3  и 12 км. Если полуширину анома­
лии '1:0 . 5  ПОJIОЖИТЬ равной 23 KM� то ИСТОЧНИI\ тепла теХ же размеРQВ должен 
появиться гораздо раньше, примерно 5,5-7 млн. лет назад. В этом случае 
для о:Q;енки глубины за:!егания, видимо , неЛЬЗf!: ограничиться ПЛОQК9Й 
моделью. 

3. Нами решена задача о распространении тепла от даnки (интрузии) 
шириной 2d с начальной температурой То, мгновенно внедрившейся в зем­
ную кору с глубины l [СОI{олова, 1979 ] .  Верхняя кромка ·даЙки распола­
гается на ГJIубине h. Величина l определяется положением изотермы То = 
= 1 100-12000С в соседних. стаБИJIЬНЫХ районах (например, в Иркутском 
амфитеатре,  где средний тепловой поток оценивается в 40 мВт/м:2) И состав­
Jшет в нашем СJJучае 100-15Р км. ВЫПОJJненные оценки показьпiают, '1.1'0 

ширина интрузии СQстаВJIяет 15-20 км, глубина залегания 5-12 км при 
l = 100 нм. При l = 150 км приведенные оценни h увеJIичатся COOTBe'I'-
ственно до 15-20 нм. ' • 

I Следует заметить, что веJIИЧИНЫ h и d являются, строго говоря, пере-
менными во времени. Они харантеризуют лишь пеj:шоначальиые размеры 
источнина.  

МодеJIИ постоянно действующего корового ИСТОЧНИI,а теШla R YCJIO-
I виях установившегося теПJIОВОГО режима предлагаютсн преимущественно 

в виде дайни беснонечно тонкой ИJIИ конечной толщины_ 
1 .  Рассмат-ривалась вертикаJIьнан бесконечно тонкая интрузин в двух 

модификациях: с учетом горизонтаJIЬНОГО движенин плит, свнзанного с 
растенанием вещества от оси интрузии, И в неподвижном бл:'О'ке земной но­
ры ГЛюбим()ва и др . ,  1976; Сочельнинов, ЗолоТарев, 1978 ] .  Параметрами 
моделей НВJIЯЮТСЯ мощность литосферы Нл, ГJIубина заJIеганин верхней 
нромни интрузии '�, температура на нижней границе литосферы и, сдедо­
ватедьно, температура интрузии То, а также (в динамичесном варианте) 
снорость растекания вещества и. 

ЕСJIИ V изменяется в интерваJIе значений 0,07-0,45 см/год, то соот­
ветственно МОЩНОС'I:Ь JIитосферы оцениваетсн веJIичинами 70-38 KM� 
h = 28- 15  нм, а Т'о = 1 100-6000С. Ддн Б айнаJIЬСКОГО рифта наиБОJIее 
подходящиыи считаются СJIедующие значенин параметров: v = 0,07 CM/ГOД� 
Н л = 70 нм, h =, 28 км, То = 1 1000С. 

' 

В СJIучае статической модеJIИ, ногда v = О, ее параметры ПОJIучаютсн 
нескодьно иными: l = 80 км, h, = 33 нм, То = 13000С. ПОJIуширина ано­
ыаJIИИ ТдПJIОВОГО ПОТОI{а в· обоих случаях прииимаJIась равной 25 нм. 

На наш ВЗГJIЯД,- приведенные в ПОСJIеднем варианте знаЧ9НИН h и То 
могут быть неснрды{О завышенными по той причине, что при интерпрета­
ции аномаJIИИ авторы работы [Любимова и др . ,  1976 ] неверно оцеНИJIИ 
фоновое значение теПJIОВОГО потока, отнеся н нему радио генную составдн­
ющую, . которан не свнзана с температурой JIитоСферы. 

. 

2. Нами решена задача длн вертикальной бесконечно тонкой интру­
зии, подннвшейся с ГJIубины l�и характеризуемой температурой То и гду­
биной заJIегания h [Сокодова, 1979 ] .  ДJIЯ байнаJIЬСКОЙ аномаJIИИ нами по­
JIучены СJIеДУl9щие оценни: l = 90- 100 нм, h = 13-14 ни, ТО = 650-
8000С. ПОJIуширина аномалии' ХО • 5  принималась равной 23 км. 

3 .  АнаJIогичнан задача, но длн даЙI{И шириной 2d, решена !{ . Хораи 
[Horai, 1974 ] .  Применение ПОJIученных им решений ддн КОJIичественной 
интерпретации байнальсной анома�ии приводит н подоБны�M оценнам па­
раметров источника:  l ::::: 90-100 км, h ::::: 14-15  нм, d ::::: 1 -2 ни, ТО ::::: 
::::: 700-8000С , при Хо . 5  = 23 нм. 

4. С. В. Лысан и Ю. А. Зорин [ 1976 ] предс�аn ИJIИ модель источника 
в виде беснонечного по простиранию ГОРИЗ0нтаJIЬНОГО ЦИJIиндра радиусом 
R с постоянной интенсивностью теПJIогенерации А и верхней границей на 
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'т а б л и ц а 6 .1  

Сопоставление пара метров различных моделей корового источника тепла в Байкаль­
ской РllфТОВОЙ зоне [Голубев, 1 975, 1 982а; Лысак, Зорин, 1 976; Любимова 11 др. ,  1 976;  . 

HOl'ai,  1 974 ; Соколова, 1 979; и др. ] 
. 

BpeMff С мо-
мента nНЛЮ- Глубliна 

Ш ирина, источни-Модель чснил :источ- до ИСТQЧ-
ника, МЛН. ника, 1\1\1 на , ИМ 

JleT 

НесmацuоnаРIiЫЙ реЖUJot 

Бесконечно тонкий ли- . 25 28 
нейный источник по- 2 ,5-4,0 15 
столнноii мощности 

Мгновенно полвившалсл , 2 ,0-3,0 6-12 5-10 
дайка 2 ,0 10-15 20 

5,5-7,0 '15-20 

СmсщuоnаРltый режuм 

Дайка постолнной мощ- 14-15 2-4 
ности 13-14 Бесконечно 

28-;-33 ТОНlшй 
IJеС({Qнечный по прости-

ранию горизонталь-
ный цилиндр посто-
лнной мощности 15 R=9 

Полу-

Те�lПера'Гура ширина 
аномалии 

источника, 
ОС тещIOВОl'О 

потока , 
11М 

23 
15 

15  
15 
23 

700-800 23 
650-800 23 

1100-1300 25 

800 23 

глубине lt . При R = 9 I\M И А = 6 ,3  кВт/м получены расчетные значения 
h = 15 IШ и То = 8ЬООС, находящиеся в согласии с результатами другой 
работы тех же авторов [Зорин., Лысак , 1972 ] ,  в которой предельная гду­
бина центра тяжести промежут.очного источника тепла в рифтовой зоне 
оценивается в 22-23 км. ' 

Параметры всех перечисленных моделей корового источника тепла, 
существование которого предполагается под локальными аномалинми 
теплового потока 'в Байкальской рифтовой зоне, сведены в .табл. 6 . 1 .  Та­
кие модели рассматривались в двух режимах - установившемся и неуста­
:iювившемся, 'которые для длительно развивающейся рифтовой зоны нвля­
ются крайними случаями . Из табл. 6 . 1  видно , что в условиях стационар­
ного режима наблюдаемая аномалин q о'беспечивается узкими источника­
ми, ширина которых не превышает 4 К1I1. Неустановившийся режим, на­
оборот, предопределяет источники тепла широкими - 20 км И более. 
Глубина залегания верхней кромки источника колеблетсн в более узких 
пределах - 10-20 км. Температура источника рценивается только в ста-
ционарных моделнх '-. 650-8000С. ' 

. Реальный источник , скорее всего , нельзя характеризовать одной опре­
деленной температурой и шириной. В нижней части он, по мнению НЮ\О­
торых исследователей, более широк и образован мантийным веществом или 
выплавкаJlШ базальта при температуре 1 100-1 2000С. Верхнюю же часть 
моделируемого и'сточника можно представить в виде зоны трещиноватых 
дробленых пород, прогретых флюидами и летучиiш компонентами, под ни­
мающшщся снизу от интцузии , дО 700-8000С в среднем. Выше 1О-кило­
метрового уровня в земной коре проводимость трещин в этих зонах, види­
мо, резко уменьшается,  T�M самым как бы ф.ормируется верхннн кромка 
источника, хотя отдельные трещины могут достигать поверхности Земли. 

Во всех перечисленных случаю:: речь шла о КОрОВОМ источнике тепла,  
с которым связывают наблюдаемую в Юшно-Б айкальской впадине локаль­
ную аномалию теплового потока.  Аналогичные источники могут иметь 
место и под другими локаЛЬНрIМИ аномалиями в рифтовых впадинах. Та­
кие источники явлшотся как бы поверхностным отголоском тех глубинных 
крупномасштабных э.нергетичесюrх преобразований в верхней 'мантии, 
которые послужили причиной развития всей Б айкальской рифтовой зоны 
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в целом. Природа и В03МOIIШЫЙ механизм подобных процессов неоднократ­
но на качественном уровне обсуждались в литературе.  В § 2-5 на основе 
численного моделирования п'оказана реальность гипотезы, связывающей 
появление и развитие БайкаЛЬСI<ОГО рифта с образованием у подошвы зем­
,ной норы этого региона аст'еносферного выступа. В заI<лючеJIие,  видимо, 
уместно подчеРI<НУТЬ праI<тичеСI<УЮ важность изучения процессов зарож­
дения,  развития и угасания континентальных рифтов, посI<олы<y сведения 
о динаМИI<е НХ теплового поля позволили бы судить о палеотемпературных' 
условиях в областях распространения древних I<онтинентаJIЬНЫХ рифтов. 

§ 2.  НЕСТАЦИОНАРНОСТЬ ГЕОТЕРМИЧЕСКОГО ПОЛИ 
В РИФТОВОЙ: ЗОНЕ И ЦЕЛЬ ЕГО МОДЕЛИРОВАНИИ 

, В БаЙI<аЛЬСI<ОЙ рифТОВОЙ зоне большую интенсивность (ПОРЯДI<а 
100 мВт/м2) , как уже ОТ�Iечалось, имеют толы<o ЛОI<альные ' аномалии теп­
лового потока, ширина ноторых не 'превышает 30-40 Ю\f. Столь УЗI<ие ано-, . 
малии заведомо связаны с ЛОI<альными ИСТОЧНИI<ами тепла, расположенны-
ми в пред"елах земной норы. Предполагается ,  что таними исто,;шинами мо­
гут быть поздненайнозойсние трещинные интрузии' базальтовой магмы 
[Лысан , Зорин, 1976; Голубев и др : ,  1978; Зорин и др . ,  1979 ] .  Тан кан 
объем таних интрузий невеЛИI{ и нонвекция в их пределах з атруднена ,  
то  о'ни долн;ны довольно быстро I<ристhллизоваться и остывать, т .  е .  л()­
нальные геотермичесние поля, обусловленные таними причинами , по в'сей 
вероятности, являются сравнительно молодыми. Тан , время внедрения 
,трещинн()й интрузии в районе дельты Селенги ( <большая дайна») на осно­
ве решения уравнепия теплопроводности оценено примерно в ' 3  млн. JleT. 
Эта оценна ке противоречит магнитометричесним данным: над «болыiIOЙ 
дайной}) наблюдается , отрицательная магнитная аномалия,  что уназывает 
на приобретенив 'ею остаточной намагниченности в основном в эпоху Ма­
туяма, ноторая перенрывает большую часть времени остывания дайки 
[Зорин и др . ,  1979 ] .  

Н а  подавляющей части площади БаЙI<альской рифтовой зоны (точнее, 
Саяно-БаЙI<альсного сводового поднятия) вне пределов лональных геотер­
мичесних аномалий значения теплового потока обычно 'не превышают 
60 мВт/м:2 (см. главу 4,  § 4) . Если принять за условную (<норму}) геотерми­
ческое поле Сибирсной платформы, то нужно считать, что региональная 
аномаШIЯ теплового потона над рифтовой зоной невеЛ,lша по интенсивно­
сти. Вместе с тем, судя по сейсмологичесним данным [I{рылов и др . ,  1981 ; 
Зорин и др . ,  1984 ] ,  можно предположить, что непосредственно под корой 
рифтовой зоны находится частично раСПJ.Iавленное вещество мантии; 
т .  е .  что астеносфера здесь образует выступ , вершина ноторого достигает 
раздела Мохо . Ширина этого выступа мошет быть оценена в 200-300 нм, 
тан юiн он участвует в ИЗ0статичесноЙ компенсации Саяно-Баю{аЛЬСI<ОГО 
сводового поднятия. Под соседней СиБИРСI<ОЙ шraтформои поверхность 
астеносферы располо;,нена на. глубине не менее 120 нм [Очерки . . .  , 1977;  
Зорин и др . ,  1984 ] .  

Решение задач о разогреве литосферы лишь по одним геотермичесним 
данным без при влечения дополнительной носnенной информации о темпе­
ратуре земных недр вообще невозможно. К такой информации помимо упо­
мянутых Iiыше сейсмичесних данных о глубине астеносферы относятся ге­
ологичесние сведения об истории развития рифтовой зоны,  а также резуль­
таты электромагнитных и гравимагнитных исследований . Приближенный 
учет тепломассопереноса , от чего зависит время разогрева, возможен на 
основе построения теодинамических моделей, в которых JЮ внимание при­
Н Иl\faется даТИРОВН :l геологических соБы'ий •. Геотермичесние модели при 
таной постановке вопроса в наной-то мере теряют самосто'ятельное значе­
ние . Они ВЮIючаются в компленс геофизичесних и геодинамичеСI<ИХ иссле­
дований и' являются мощным ИНСТРУllIентом про верни правдопо­
добия различных моделей J;'лубинных процессов . 

165 



R' числу подобных процессов относится развитие астеносферных вы­
ступов, обнаруживающихся с различной степенью достоверности по геофи­
зическим данным под всеми континентальными рифтовыми зонами [Fair­
head , 1976; T1101l1pson, Zoback, 197.9 ; Кеllег et al . ,  1979 ; Neugebauer, 
1983 ] .  ПОСI{ОЛЬКУ Тalше выступы участвуют в изостатической компенса­
ции сводовых поднятий , !{оторые стали расти в начале развития рифl'овых 
зон, то разумно полагать , что они причинно связаны с рифтогенезом. Ши­
рина астеносферных выступов примерflО на порядок превышает величину 
растяжения, необходимого для образования рифтовых впади{,I [ Логачев 
и др . ,  1983 ] .  Представления тектоники плит о первичном характере растя­
жения земной коры I!PИ рйфтообразовании здесь явно не приемлемы, ибо 
если бы наблюдаемое растяжение было вызвано глобальным взаимодей­
ствием литосферных плит, то ОНО просто не смогло бы освободить простран­
ства, необходимого для пассивного поднятия астеносферы�. R' тому же при 
первичном характере растяжения невозможно бьщо бы объяснить , нуда 
исчезает мантийная часть литосферы при сохранении -континентальной 
коры. 

Очевидно, сводорые поднятия, характерные для раСОIRтриваемых зон, 
и умеренное растяжение, необходимое для формирования рифтовых впа­
дин ,  являются · следствиями активного развития астеносферных выIтупов • .  
Обычно предполагается, что астеносфера замещает литосферу путем меха­
нического внедрения [Артюшков, 1979; Bott, 1981 ; Brid,vell ,  Potzick, 
1981 ; Zorin, 1981 ] .  Однано некоторые исследователи считают, что астено­
сферные выступы МО'ГУТ. развиваться главным образом в результате частич­
ного плавления литосферы при повышении ' теплового потока в ее основа­
нии. Причиной таного повышения могут быть ГОРJIчие пятна в мантии. в ра­
боте С. Кроу и Г .  Томпсона [Crough', Tholl1pson ,  1976 ] построена простая 
численная модель этого процесса ,  в которой повышеный тепловой потон 
сохранялся постоянным на движущейся границе литосфера - астеносфе­
р а ,  при этом не учитывались затраты тепла на фазовый переход и на под­
держание конвекции в астеносфере. Т .  Спон- и Г. Шуберт [Sроlш; Sсlш':' 
bert , 1982 ] построили более сложную численную модель,; в которой учи ты­
вались и затраты тепла. Результаты моделирования поназывают, что при 
достаточно 'высоком тепловом потоке в основании литосферы возможно ее 
утонение до толщины земной коры за  время, сопоставимое с продолжитель­
ностью развития позднекаЙНОЗ0ЙСКИХ рифтов (15-40 млн. лет) . 

Однако в цитируемых выше работах рассматривался тольно одномер­
ный случай . Вытянутость астеносферных выступов по простиранию риф­
товых зон И их ограниченная ширина побуждают строить двухмерные мо­
дели. В этом же случае из-за боковых потерь тепла движение границы ли­
тосфера - астеносфера вверх должно при прочих равных условиях про­
исходить значительно медленнее. Из сназанного следует , что для получе­
ния времен развития 'астеносферного выступа ,  близких I{ реальным, тепло­
вой поток в основании литосферы должен быть более высоким , чем пред­
полагаемый в одномерном варианте . 

Нише описываются наши исследования,  в ноторых мы стремились 
путем построения двухмерных численных моделей проверить правдопо­
добие двух ведущих механизмов обраЗ0вания астеносферных выступов: 
1) частичного плавления литосферы и ' 2) механического замещения лито­
сферы астеносферой. Результаты моделирования должны согласовываться 
с современнь�ми геофизическими данными о глубинном положении кровли 
астеносферы и о г,лубинах ИЗ0теРNIЫ Кюри, со значениями поверхностного 
теплового потона, датировкой геологичесних· событий и составом извеv­
женных базальтов в рифтовых зонах . 

Не менее интересным является построение моделей «больших даею> , 
внедрившихся в земную кору и создающих локальные аномалии теплово­
го потока .  Эта задача нами решал ась совместно с более общей задачей 
становления современного термического режима норы рифтовой зоны В 
результате механического замещения литосферы астеносферой . В отличие 
от р анее опублинованных работ [Голубев и др . ].  1978; Зорин и др. ]. 1 979 ] 1 
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в которых припимa.nОСь, '1то «бол:ьпtие дайкИ» (так же н'ак и nь!ступ) сло­
жены недифференцированным веществом астеносферы, здесь предлагает­
ся модель базальтовой интрузии.  Этот вариант БО'лее правдоподобен, так 
как подвижная базальтовая магма, выделившаяся из астен�сферы,

u 
может 

легче проникать в кору по трещинам. Кроме того , базальтопая даика со-, ' 
здает менее интенсивную гравитационную аномалию, что снимает трудно-
сти при комплексной интерпретации геофизических данных. Так как ло­
кальные аномалии вытянуты по простиранию рифтовой зоны, мы огр а­
ничиваемся ' построением двухмерных моделей даЙки. В предыдущем па­
раграфе был дан обзор более ранних работ по количественной интерпре­
.тации локальных аномалий тешIOВОГО потока в пределах Байкальской впа­
дины. 

§ 3. МЕТОДИRА РАСЧЕТОВ ТЕРМИЧЕСIШХ ПОЛЕЙ 
И НЕКОТОРЫЕ ПАРАМЕт,ры МОДЕЛЕЙ 

Расчеты температуры вьшолнялись путем решения 
ного уравнения теплопроводности: 

дифференциаль-

, . с дТ = !... ( л дТ) + � (л дТ ) + А р д. дх дх Bz Bz .t (6 .1)  

где Т - темпе�атура; х и z - текущие координаты двухмерного простран­
ства; '( - врефя; р - плотность; С - теплоемкость; л - теплопровод­
ность; А - те�лопроизводительность единицы объема вещества.  Начало 
координат pdC олагалось на верхней границе каждой модели (на поверх­
ности Земли) . I сь Х ориентировал ась вправо , ось z была направлена вниз.  

'Уравнение (6 . 1 )  решалось методом конечных разностей с использо­
ванием схемы переменных направлений [СамаРСIШЙ , 1977 J ,  которая обес­
пеqивает устойчивость получаемых результатов при значительных вариа­
циях временных и пространственных шагов. Н ачальные условия выбира­
лись в соответствии с термическим режимом смежных с рифтовыми зона­
ми стабильных регионов,  где те�шературное поле предполагалось стационар­
ным. Граничные условия модифицировались в зависимости от типа задачи. 

Для исследования процесса плавления литосферы в программу реше­
ния уравнения теплопроводности на ЭВМ была включена подпрограмма 
фазового перехода, в которой реализован алгоритм, предложенный 
'А. А. Кошелевым [Калинин и др . ,  1971 ;  Лепина, 1984 ] .  После завершения 
вычислений на каждом временном шаге в каждом из прост,р а:нственных 
узлов производилось сравнение предыдущего и последующего значений 
т с температурой плавления (Тип). Если оказывал'ось, что ТN � Тил < 

Тn+ 1 ( u , u < n - текущии номер временного слоя ,  9тсчитываемыи от момента 
t = О),  то n промежутках между расчетами по основной прогр амме в дан- О 
ном узле начинала работать подпрограмма фазового перехода, в которой 

,Р 
вычислялась СУМ1о,!:а Qип + � !1Qi. Здесь Qил = Lpv - тепло ,  нробходимое 

i=l 
для частичного плавления вещества в элементарном объеме (и = !1х х 
х !1z· 1�i); L - скрытая теплота плавления; !1х и !1z - пространственные 
шаги прямоугольнои расчетной сетки; !1Q' = CpV( TM 1,i_ Тил) - коли­
чество тепла, поступившего в тот же объем за счет кондуктивного тепло­
обмена с окружающей средой на одном временном шаге в процессе фазо­
вого перехода; ' i и р  - текущий и фиксированный номера временных сло-
ев, отсчитываемые от начала плавления. 

:р 
Если оказывалось, что Qпл + � !1Qi < О (цлавление не заКОНЧИЛОСЬ) ,j 

i=l 
:р 

то температура в данном узле заменялась на Т ил . Если же Qпл + � !1Qi � , i=l 
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� о (плавлеЕ:ие ээкончилось) , то новое значение температуры вычисля­

лось по формуле тР 
= Тпл + ( Ql + i� !-,.Q

i ) / сри и подпрограмма фазового 

перехода отключалась от рассматриваемого объема . . 
Для сокращения времени вычислений без заметной потери точности 

принято , что каmдый элементарный объем контролируется пространствен­
ным узлом, расположенным в правом (для положительных значений х) 
верхнем YГJIY его прямоугольного сечения. Физичесние свойства литосфе­
ры в данном объеме заменялись на анаJIогичные параметры астеносферы 
после того , как температура в указанном УЗJIе достигала Тпл (в трех дру­
гих узл�х прямоугольника температура уже превышаJIа это значение). 

Мелкома'сштабная конвекция в ' астеносферном выступе ,  образовав­
шемся в результате частичного ПJIаВJIения, учитывалась коспенно путем 
увеличения эффeIПИВНОЙ теПJIОПРОВОДНОСТИ . Значения этого параметра 
подбирались таким образом, чтобы температурный градиент в астеносфере 
был близок к адиабатическому при заданном возмущающем тепловом по­
токе. 'Устойчивость решения при резком изменении свойств в момент плав­
ления литосферы обеспечиuаJIась тем, что временной шаг выбирался во 
много раз меньшим, чем время , необходимое ДJIЯ плавления вещества в 
ЭJIементарных , объемах, непосредственно примыкающих к астеносфере.  

При решении задач с остывающими базальтовыми дайками, внедрив­
шимися в земную кору, подпрограмма фазового перехода работала в обрат-

• \ 11, тn+ 1 Т ном направлеции :  она включаJIась при Т � Тпл > и т. д ' ак как 
ширина даек невелика, предполагалось, что конвеIЩИЯ в их пределах не 
имее..т места. 

В моделях с движущимися сегментами ниншей границы (с механиче­
ским развитием выступов) временной шаг для расчетов температуры при­
цимаJIСЯ в 3-4 раза меньшим, чем принятый для описания перемещениЯ: 
нижней границы. Такое разделение шагов позволило получать устойчивое 
и точное решение, неСJlIOТРЯ на использование уравнения (6 . 1 ) ,  !{оторое 
не содержит члена, описывающего движение вещества. 

В моделях принято , что генерация тепла, связанная с распадом радио­
активных , ЭЛeJlIентов , экспоненциально убыв'ает с глубиной в коре 1):0 за­
кону А = А о · ехр (-zlD) с параметрами : А о = 2,01 (модель, БРЗ-1 )  или 
'2 ,55 мкВт/м3 (модель БРЗ-2) - поверхностная генерация тепла в кристаJI­
лической коре, D = 10 км - эффективная глубина теплопроизводите.тiь­
ности. Гешiрацией тепла в мантии мы пренебрегли. Теплоген;ерация в кай­
нозойских осадках принята постоянной по глубине и равной 0,81 mkBt · m- З• 

В моделях использованьi следующие значения плотности, теплоемко­
сти и теплопроводности: для коры Ри = 2,8  г/ем3 , си = 1005 Дж/ (кг · К) , 
ЛИ = 2 ,50 Вт/(м · К);  дЛЯ литосферной части мантии Рл = 3 ,3  г/см3, СЛ = 
= 1005 Дж/(кг · R) ,  ЛЛ = 2 ,93 Вт/(м · Щ .  В моделях с механическим раз­
витием выступов свойства астеносферы не расематривались. В моделях 
с частичным плавлением литосферы для астеносферы, содержащей 1 0 %  
расплавленного базальта, использованы следующие параметры: Ра = 
= 3 ,22 г/6м3, Са = 1047 Дж/(кг · Щ .  Эффективная теплопроводность асте­
носферы (Ла ) ,  косвенно учитывающая конвекцИIО ,  варьировалась в зави­
симости от величины возмущающего теплового потока (Qa ) '  Пр;инято , что 
Ла = 50Лл · = 146 ,5  Вт/(м . К) дЛЯ qa = 100 'm"Bt/-м2 ; Ла = 1О0лл � 
= 293,0  Вт/(м · К) ДJIЯ qa = 200 мВт/м2; Ла = 150лл = 439 ,5 Вт/(м · Щ  
для qd = 300 JlIBT/M2 • Именно при таких соотношениях между возмущаю­
щим потоком и эффективной теплопроводностью температурный ·градиент 
·в центральной части астеносферного выступа оставался близким по по­
р ядку к адиабатическому. Для осадков во впадине оз. Б айкал (модели 
Б РЗ-1 и Б РЗ-2) принято Рос = 2,2 г/см3, Лас = 1 ,88 Вт/(м · К) ,  Сос = 
= 910 Дж/(кг · Щ. 

Температура частичного плавления литосферы Тпл , т .  е .  температура 
границы литосфера - астеносфера, rtринята р авной 12000С. Скрытая теп­
лота частичного (10 % )  плавления литосферы оценена в 3 ,35 · 104 Дж/кг. 
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Температура кристаллизации базальта в больших дайк-ах, внедрившихся 
в кору, принята равной 11500С , а скрытая теплота фазового пере�ода для 
полностью расплавленного базальта составила 3 ,35 · 105 Дж/кг .  

§ 4 .  МОДЕЛЬ ОБРАЗОВАНИЯ ЛСТЕНОСФЕРНОГО ВЫСТУПА . 
ЗА СЧЕТ ЧАСТИЧНОГО ПЛАВЛЕНИЯ ЛИТОСФЕРЫ 

Так как нас интересовала принципиальная возможность реализации 
такого механизма образования выступов астеносферы под всеми континен­
тальными рифтами, мы несколько расширили постановку задачи и р ассмо­
трели ряд моделей с такими выступами различной ширины. Остальные гео­
метрические параметры модели (толщина литосферы и толщина коры) при­
мерно СQответствуют центральной (по простиранию) части Б айкальской 
рифтовой зоны. 

Двухмерные модели построены для ПI2ЯМОУГОЛЬНОГО блока литосферы 
шириной 1000 и толщиной 120 км. Н ачало координат выбрано в середине 
верхней границы этой фигуры. В силу СИl\1Метрии моделируемого выступа 
относительно вертикальной оси р асчеты вьшолнялись только для области 
положительных значений х. Ш аги по оси х приняты равными 10 км В ин­
тервале 0....:...300 км И 20 км В интервале 300-500 км. Первый шаг по оси z' 
равнялся 2, второй - 3 км, а остальные приняты равными 5 км. Времен­
ной шаг составлял 0,02 млн. лет. 

В качестве начальных условий принято стационарное температурное 
ПОiIе, которое, как предполагается ,  характерно для стабильных платформ,  
примыкающих к рифтовьш зонам, Это поле р ассчитано по известным фор­
мулам для однойерного случая [Crough, Thompson, 1976 ] :  

TK(z) = То + AoD2 [1 -' ехр (-z/D)  l /лк + ллТ тz/(лкR) ;  

. (6 .2) 
тл(z) = То + Tт [z + Ик(Лл/Лк'- 1 ) ]/R + АоD2/лк ,  

где Т т = Тпл - То - АоD2/лк; R = ИЛ + Ик(Лл/Лк - 1) ;  TK(z) - тем­
пература в коре в зависимости от глубины; Т л (z) - температура в мантии; 
ТО - поверхностная температура;  Ик - толщина коры; Ил . - толщина 
литосферы; Т пл - температура кровли астеносферы. Смысл остальных 
обозначений приведен выIе • .  

Для этих условий справедлива �ормула 
qs = Лл ' Т т/R + AoD , (6 .3)' 

где qs- поверхностный тепловой поток; лл Т тR�l = qл - тепловой поток 
в основании литосферы (в данном случае он р авен так называемому реду­
цированному тепловому потоку) ;  AoD - радиогенный тепловой поток. 

Положим ТО = ООС,  ИК = ·40 км , ИЛ = 120 км, Ао = 2,01 мкВт/м3 • 
При таких параметрах поверхностный тепловой поток по формуле (6 .3)  
оценивается в 46 мВт/м2, а тепловой поток в основании литосферы (qл) 
составляет 25,9 мВт/м2• Приведенные условия примерно соответствуют 
районам Сибирской платформы, примыкаЮЩИ!l1 к БаЙка.цьскоЙ рифтовой 
зоне [Zorin, 1981 ] .  

При численном исследовании процесса развития Itстеносферного вы­
ступа путем частичного плавления литосферы �ыли приняты следующие 
граничные условия. В силу симметрии моделп (рассматривалась только 
ее правая' половина) на левую границу налагалось условие д Т/дх = О .  
На верхней границе, так ж е  как и в начальный момент времени, темпера­
тура равнялась оос . На правой границе поддерживалось распределение тем­
пературы по глубине, заданное формулами (6 . 2) .  На  нижней границе, вне 
пределов моделируеl\>Н;Н:О выступа, поддерживалось постоянное зна­
чение . теплового потока, соответствующее начальным условиям (qл = 
= 25,9 мВт/м2) . На симметричном относительно начала координат интер­
вале нижней границе с шириной W задавался повышенный тепловой поток 
12 Заказ М 355 169 
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Рис. 6 .1 .  Изменения:во времени толщины литосферы и теплового nOTOKjl через земную 
поверхность для центров моделей с возмущающим потоком qa = 100 мВт/м2• 

Цифры В ИРУН<Rах - значения ширины (W) зоны возмущающего потока на нижней границе модели; 
R И· Т - одномерная модель [Crough, Thompson, 1 976 ] , штрихпунктир�ая линия - глубина раз­
дела Мохоровичича, штриховая - уровень стационарного поверхностного теплового потока, рас-

считанног� по формуле (6.3)  при Нк = Нл = 40 им. 

Qa, постоянный во времени. Повыщение потока нарушало тепловое р авно­
весие, и начинался процесс плавления литосферы, который, в принципе, 
мог идти до нового стационарного состояния. Таким упрощенным способом 
моделировалось воздействие на литосферу восходящего течения в мантии. 
Естественно, более реальным было бы полагать, ' что тепловой поток в ос­
новании литосферы постепенно уменьшается до нормального его значения 
по мере удаления от начала координат, так как вещество ,  выносимое вос­
ходящим течением, должно растекаться в стороны под литосферой и по­
степенно охлаждаться. Однако мы ограничились моделью со скаЧКОQбраз­
ным ,увеличением теплового потока в области W. Это обеспечило макси­
мальную концентрацию энергии в локальной области, т. е. позволило 
получить минимально возможные оценки времени образования выступов 
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астеносферы с шириной, близ-
u u I кои К реальнои . '  

Расчеты выполнены для 
трех групп моделей с Qa , равным 
соответственно 100 мВт/м2 (рис. 
6 . 1 ) ,  200 и 300 мВт/м2 (рис . 6 .2). 
Пер;вое значение выбрано на 
том основании, что оно близко 
к м антийным потокам, теорети­
чески рассчитанным по первому 
члену фоРмулы (6 . 3) при извест­
ных глубинах поверхности ас­
теносферы в рифтовых зонах . 
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50 Второе и третье значения мы 
использовали, пытаясь согла­
совать время утонения ,ЛИТОС­
феры до толщины коры с про­
должительностью рифтогенеза.  
Приняв толщину коры равной 

40 

� 
""" 

во 

{70 

Рис. 6.2. Изменения во времени 
толщИны литосферы и тепло,вого 
потона через земную поверхность 
для центров моделей с возмущаю­
щим тепловым потоком qa = 

= 200 мВт/м2 (левая часть рисунка) 
и q = 300 мВт/м2 (правая часть 
рис;Нка) . Усл: обозн. см. на рис. 6.1.  



40 км, мы, как указывалось выше, ориентировались прежде всего на 
центральную часть Б айкальского рифта, время развития которого е:ос­
тавляет 35 :::t: 5 млн. лет. Однако эти модели озволяют сделать некото­
рые выводы и для других рифтовых зон, так как средние значения 
толщины KOIJbl в них м;ало отличаются от использованной в нашей серии 
моделей. Расчеты, велись до момента достижения вершиной 'астеносферно­
го выступа раздела Мохо. 

В каждой из групп мод�лей расчеты ВЫПQлнены для трех значений ши­
рины зоны повышенного теплового потока в основании литосферы (w), : 
200, 300 и 400 км. Кроме этого , на рисун�ах 6 . 1  и 6 .2  приведены результа­
ты решений для двух вариантов одномерного случая.  Первый вариант со­
ответствует модели С. Кроу и Г.  Томпсона [Crough, Тhошрsоп, 1976 ] 
с учетом генерации тепла в корэ. В�орой вариант получен по методу, ис­
пользованному нами в этой работе. Как видно из рисую{ов ,  учет тепла, 
расходуемого на фазовый переход и разогрев астеносферы, заметно уве­
личивает время плавления, т. е. время утонения литосферы до толщины 
коры. По значениям времени наши одномерные варианты примерно сопо­
ставимы с моделями Т .  Спона и Г .  Шуберта [Spohn, Schubert, 1982 ] . . 

При переходе I{ двухмерным моделям значительно увеличивается вре­
мя плавления (см. рис. 6 . 1  и 6 .2) .  Происходит это из-за боковых потерь 
тепла. Особенно· это явление заметно при умеренном тепловом потоке в 
основании литосферы (qii = 100 мвт , м-2) , когда процесс плавления имеет 
тенденцию стабилизироваться до достижения астеносферой раздела ,Мохо 
уже при W = 300 км (см. рис. 6 . 1 ) .  :Вариант с w = 200 км здесь не пока­
зан .  При таких значениях время плавления становится сопоставимым с 
продолжительностью рифтогенеза в Б айкальской зоне только тогда, ко­
гда qa = 300 мВт/м2• Поверхностный тепловой поток над центром выступа 
при этом достигает 66 мВт/м2, что сопоставимо с наблюдаем:'ым региональ­
ным его значением (см. рис. 6 . 2) . ' Однако процесс плавления при этом не 
заканчивается. Из приведенных данных следует, что в конце развития вы­
ступа ДОЛЖН\l начать плавиться нижняя часть коры. В отличие от мантии,; 
где температура около 12000С обеспечивает появление .Лишь' небольшого " ' 

, содержания расплава, кора дош-нна плавиться более полно . Это должно 
было отразиться на объеме и составе вулканитов поздней стадии развития 
рифтовой зоны. 'Должен был начаться вулканический <<пОТОШ> , причем ' 
состав излияний соответствовал бы щелочно-земельным андезитам. В Б ай­
кальской' же рифтовой зоне для ,кульминации рифтогенеза ,  которая на:­
чалась 3-4 млн. лет тому назад и продолжается в настоящее время, не от­
мечается увеличения объема вулканитов ,  а излившиеся лавы (оливиновые 
щелочные базальты и их дифференциаты) имеют мантийную природу 
[Логачев и др . ,  ·1983 ] . Н а  западе США в последние 13-15'млВ: . л т, когда 
развивались типичные рифты, основной объем вулканитов также �мел 
мантийное происхождение. Даже в Кенийской зоне, где объем вулкани­
тов особенно велик и излияния происходят в настоящее время, нет данных 
о плавлении низов коры на стадии кульминации рифтинга. 

Таким ' образом, геологические данные противоречат предположению 
о 'существующем плавлении коры, а следовательно, и .допущению о столь 
высоких (300 MBT ' M- Z и более) потоках в основании литосферы . Если же 
такие потоки считать нереальными, то мы лишаемся возможности согла­
совать время ПJ,Iавления (утонения) литосферы с продолжительностью 
эволюции рифтовых зон. Qчевидно, частичное плавление литосферы не 
может быть главным механизмом образования астеносферных выступов" 
хот.я этот процесс может, в принципе, обеспечить некоторое утонени.е лито­
сферы ,  что создает начальное возмущение, необходимое для реализации 
механического ,внедрения в литосферу аномального вещества, которое 

' поставляется восходящими течениями в мантии. Движущим механизмом та-
кого внедрения является гравитационная неустоЙчивость • 
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§ 5 .  ТЕРМИЧЕСКИЕ МОДЕЛИ РА3ВИТИЯ АСТЕНОСФЕРНОГО ВЫСТУПА 
ПУТЕМ МЕХАНИЧЕС КОГО 3АМЕЩЕНИЯ ЛИТОСФЕРЫ ' 

� 
Механизм чистого диапиризма не очень хорошо подходит для объяс-

нения р азвития астеносферных выступов. В этом случае предполагается ,  
что пространство , необходимое для вмещения астеносферного диапира ,  
создается за счет пластического течения вещества литосферы в стороны. 
Следовательно, ширина верхней части диапира должна быть примерно 
равна величине растяжения земной коры. Однако , как уже упоминалось 
выше, в Байкальской рифтовой зоне [Логачев и др . ,  1983 ] первая величи­
на примерно равна 250 км, на порядок превышая вторую - 25 км. 

По-видимому, .  освобождение пространства ,  необходимого для вмеще­
ния столь широкого тела, происходит главным образом в результате от­
торжения блоков литосферы, которые тонут в астеносфере и в конце кон­
цов растворяются в ней . Пластическое течение литосферы хотя и играет 
существенную роль в формировании рифтовых впадин · [Зорин, 197 1 ] ,  
но имеет ,  очевидно , второстепенное значение при создании Камеры ,  з ани­
маемой астеносферны� выступом. Если это так, то можно пренебречь 
деформациями литосферы и моделировать р азвитие астеносферного вы­
ступа принудительным смещением вверх изотермы солидуса мантии 
(12000С) . В Байкальском рифте выделяются две стадии эволюции. На пер­
вой стадии, охватывающей олигоцен - ранний плиоцен (от 35 до 5-3 млн. 
лет тому назад) , высоты Б айкальс-кого сводового поднятия бьши неболь­
шими и ,  возможно, постепенно увеличивались .  Рифтовые впадины в это 
время р азвивались ср�внительно медленно . На  второй стадии (средний 
плиоцен - настоящее время) высоты сводового поднятия достигли макси­
мальных значений , скорость ПРОI'ибания рифтовых впадин (а следователь­
но, и скорость растяжения земной коры) увеличил ась в несколько раз по· 
сравнению с ранней стадией [Логачев и др . ,  1 983 ] .  

Естественно допустить, что первая стадия соответствует росту высоты 
астеносферного диапира за счет механического замещения литосферы асте­
носферой. Это �вление в силу принципа изостазии обусловило рост высо­
ты Б айка�ьского свода и обеспечило умеренное р астяжение литосферы. 
Продолжительность первой стадии составила около 30 млн. лет. За это 
время поверхность астеносферы поднялась с глубины 120 км (модель 
БРЗ-1)  или 180 км (модель Б РЗ-2) ,  что соответствует р азличным оценкам 
толщины литосферы ПОД Сибирской платформой , до своего современного 
положения под рифтовой зоной (глубина 40 км) . Средняя скорость движе­
ния вершины выступа оценивается в 2 ,7-4,7  км/млн. лет, что, в принципе, 
не противоречит известным данным о ' реологии земных недр [Артюшков, 
1 979;  Zorin, 1981 ] .  

Н а  второй стадии, после того как астеносфера подошла к разделу Мо­
хо ,  движение вверх прекратилось,  так как ее плотность превышает плот­
ность земноЙ�коры. Астеносферный выступ начал р астекаться в стороны 
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в силу стремления механической сис­
темы к минимуму гравитационной энер­
гии. Вследствие этого увеличились 
скорость р астяжения корь! и . скорость 
прогибания рифтовых бассейнов.  

Для построения двухмерной тер-
мической l\Iодели литосферы нами 

Рис. 6.3. Положение профиля, использо­
ванного для построеl}ИЯ rеотермической 
модели литосферы Байкальской рифтовой 

зоны. 
СБП (БР3) - Саяно-БаЙиальсиое сводовое под­
нятие (БаЙиальсиая рифтовая зона); СП - Си­
бирсиая платформа; БПП - БаЙиало-Патом­
сиое плато: з о уг - 3абайиальсиая область 

умеренного горообразования. 
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Рис. 6.4.  Поверхноетный тепловой поток и етроение литоеферы .вдоль профиля гео-
термичеекой модели для Байкальекой рифтовой зоны. 

1 - измеренные значения теплового потоиа, спроеитированные на профиль из ПОЛОСЫ шириной 
1 50 им; 2 - графии осредненных значений теплового потоиа; 3 - иайнозойсиие осади и во впацине 

·оз. Байиал; 4 - иристалличесиая земная иора; 5 - литосферная часть мантии; б - астеносфера ;  7 - глубина изотермы НЮРII, 

выбран профиль, сенущий Байнальсную рифтовуIO зону в районе дельты 
Селенги (рис. 6. 3). Глубинное строение и обобщенное распределение теп­
лового потона вдоль ;это;го профиля приведены на рис. 6 .4. Значения q 

переносились на профиль из прилегающей н нему полосы шириной оноло 
150 нм, причем перенос осуществлялся паралле,льно границам впадины 
оз .  БаЙнал. ' ' .  . 

в первой модели (БРЗ-1 )  рассмотрен блон литосферы шириной 600 
и толщиной 120 нм. Последняя величина принята в начестве начальной 
(нормальной) толщины литосферы. Начало ноординат выбрано на запад­
ной границе блона на земной Пj)верхности . Ось х направлена на востон', 
ось z - вниз. Кан уже отмечалось выше , современная зависимость темпе­
ратуры от глубины на Сибирсной платформе может быть принята в на­
честве начальных условий для всей модели. Если пренебречь наличием 
вполне литифицированных осаднов на платформе и других неоднородно­
стей верхних частей норы, ноторые ыало влияют на распределение темпе­
ратуры в глубоних частях литосферы, то ;эту зависимость можно считать 
одномерной и подчиняющейся уравнениям (6 .3) .  

Поверхность Зеыли принята горизонтальной, тан нан во вс,е измерен­
ные значения теплового потона введена поправка за влияние рельефа 
[Голубев , 1982а ] ,  а длина профиля сравнительно невелина, Земная нора 
моделировалась слоем постоянной мощности 40 нм, за иснлючением интер­
вала 1 75-230 нм, где воспроизведено строение земной норы впадины 
БаЙнала. Подошва линзы осадков, заполняющих впадину, описана сту­
пенчатой функцией с �raнсимальньш углублением до 6 км. Конфигурация 
линзы осаднов определена на основе интерпретации гравиметричесних 

. материало'в [Зорин, 1971 ] .  При решении уравнения теплопроводности учи-
тывалось отличие тепловых свойств осаднов от аналогичных параметров 
земной норы, однано оно не учтено в начальных условиях, где верхняя 
часть норы считалась однородной. На конечном распределении температур 
;это праНТИЧ8СКИ не снажется, тан нан при больших значениях времени 
(свыш� 30 млн. лет) баланс тепла в области осадконакопления устанав­
ливается автоматически в процесс е счета . 

Под впадиной оз.  Байнал, судя по граВИl\[етРичеСким [Зорин, 1971 ] 
и сейсмическим [Крылов и др . ,  1981 ] данным, земная нора утонена с 
образованием «антикорню) . В модели ;этот «антикорены) описан ступен­
чатой фуннцией, являющейся зернальным отражением линзы осаДН9В . .  
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Максимальное поднятие раздела Мохо над средним его уровнем 40 км 
составляет в пределах указанной структурной формы 6 км. 

Как линза осадков , так и «антикорены) под Байкалом заданы в на­
чальный уже момент времени. Естественно, более пр.авильным было бы 
моделировать постепенное развитие структуры впадины в процессе роста 
выступа астеносферы с учетом внедрения трещинной интрузии в кору. 
Однако математическое описание . механического процесса развития вщi­
дины во времени за счет растяжения литосферы с образованием «шейкИ» 
наталкивается на целый ряд трудностей, .главноЙ из которых является 
недостаточная информация о реологических свойствах литосферы и об 
их изменениях в пространстве и во времени . Попытка учесть этот про­
цесс не приведет к ощутимому уточнению .информации о современном 
геотермическом поле по следующим причинам. Проведенные ранее упро­
щенные расчеты [Голубев и др . ,  1978; Зорин и др . ,  1979 ] показали, что 
через 3, млн. лет после достижения астеносферой раздел-а Мохо верхняя 
часть зем.доЙ коры еще не успевает существенно разогреться за счет вли­
яния этого выступа, а локаJIьное' повышение температуры в районе 
оз. Байкал обусловлено преимущественно влиянием трещинной интрузии, 
которая внедрилась также около 3 млн. лет тому назад. За эти 3 млн. лет 
величина горизонтального растяжения не приведет к существенному из­
менению общей картины геотермического поля, а влияние накопления 
о.садков приблизительно учтено при введении в наблюдаемые значения 
теплового потока поправок за скорость седиментации. 

На верхней границе модели (на поверхности Земли) сохранялась 
постоянная температура, равная оос. На боковых границах профиля под­
держивалось распредеJIение температуры, соответствующее начальным ус­
ловиям (6 . 2) .  На нижней границе модели (на глубине 120 км) в интервалах 
профиля 0-150 и 400-600 км температура сохраНЯJIась равной 12000С. 

В . интервале профиля , 150-400 км поднятие кровли астеносфер ног о 
слоя моделировалось ПРЯ�1Оугольным выступом изотермы 1200°С. Рост 
высоты этого выступа продолжался 20 млн. лет с постоянной скоростью. 
За это время изотерма 12000С поднялась из глубины 120 км до разд�ла 
Мохо. Прямоугольную форму во время своего роста выступ сохранял 
до глубины 40 км, где указанная изотерма скачком переходила в поло­
жение раздела Мохо с (щнтикорнем;» , заданным ступенчатой функцией. 
ПреДПОЛ'агалось, что на поверхности и на боковых гранях выступа темпе­
ратура за счет мелкомасштабной конвекции вещества астеносферы под­
держивается постоянной. 

После достижения изотермой 12000С раздела Мохо движение вверх 
в пределах всего выступа прекращалось. Расчеты изменения реги.ональ­
ного геотермического поля земной коры продолжались до того времени, 
когда теоретическое значение регионального теплового потока над центром 
выстуда попадало в доверительный интервал его оценки, выполненной 
по наблюдениям (60+6 мВт/м2). Контролем правдоподобия полученного 
решения явилось совпадение температур на глубине поверхности Кюри 
под платформой и рифтовой зоной С точностью, определяемой доверитель­
ными интервалами этих глубин. 

Трещинная интрузия мантийного вещества  в земную кору под Байка­
лом моделирова�ась резким повышением температуры в блоке шириной 
6 км (интервал профиля 197-203 км) и высотой 28 км (интервал глубин 
6-34 км) . В отличие от более ранних моделей [Голубев и др . ,  1978 ;  Зо­
рин, Осокина, 1981 ] ,  в кЬторых предполагалось, что в земную кору внед­
ряется вещество астеносферы, в этой модели полагалось, что .трещинная 
интрузия состоит из полностью расплавленного базальта. Такое BefЦecTBo 
трещинной интрузии сразу ;не ' после · внедрения начинало кристаллизо­
ваться и оСтывать. Время появления интрузии с учетом результатов ре­
шенных ранее упрощенных вариантов задачи [Голубев и др . ,  1978 ] варь­
ировалось в интервале 0-1 млн. лет после прекращения роста выступа 
астеносферы. Выбирался тот в�риант времени внедрения, при котором 

174 



Т а б л и Ц а 6.2 
Размеры расчетной сетки ДЛЯ JllOделей БР3-1 и БР3-2, К·lIl 

Ось х Ось z 
, I Шаг �x Инте рвал I , 

Интервал Шаг �x Интервал Шаг М 

Модель БР3-l 

0-140 20 205-210 5 0-12 2 
140-170 10 210-240 10 12-30 3 
170-195 5 240-260 20 30-40 2 
195-205 1 40-120 5 

Модель БР3�2 

0-150 15 203-205 2 0-2 1 
�50-160 10 205-210 5 2-12 2 
160-175 15 210-240 10 12-30 3 
175-185 10 240-390 15  30-40 2 
185-195 5 390-400 10 40-180 10 
195-197 2 400-460 15 
197,--203 1 460-600 20 

обеспечивалось луqшее соответствие теоретически рассчитанной аномалии 
теплового потока с наблюдаемым его значением. 

Геометрия объектов в западной и центральной частях модели доволь­
но точно воспроизводит сложившиеся к настоящему времени представ­
ления о глубинном строении рифтовой зоны и Сибирской платформы 
вдоль профиля, секущего рифтовую зону в районе дельты Селенги [Очер­
ки . . .  , 1977 ] .  Вместе с тем принятая ширина выступа астеносферы (250 км) 
скорее соответствует его осредненным размерам по всей длине рифтовой 
зоны, чем его действительной ширине в указанном районе. Восточная 
граница астеносферного выступа в модели принята вертикальной, хотя 
имеются указания на постепенное погружение поверхности- астеносферы 

, в южных и восточных румбах (Там же) .  Однако характер этого irогруже­
ния еще не известен с такой степенью . достоверности, чтобы его можно 
было учесть в модели. Поэтому . полученное из расчетов представление 
о распределении температуры по глубине для восточной части выступа 
(интервал 350-600 км) может значительно отличаться от существующего 
в действительности. 

Порядок разбиения расчетного пространства в моделях БР3-1 и 
БР3-2 указан в табл. 6 .2 .  

Принятая неравномерность расчетных сеток позволила более под­
робно описать температурное поле в области JJокального источника тепла 
под оз. Байкал и в осадках его впадины. Для описания перемещения верх­
ней границы астеносфер ног о выступа использовался временной шаг �1:, 
равный 1 ,87 млн. лет. Такая величина �1: обусловлена необходимостью 
согласовать в модели БР3-1 время движения с целым колиqеством прост­
ранственных шагов по оси z в интервале глуБины, 0-1200 км. Временной 
шаг ·для вычисления температурцr в период движения (О < 1: < 30 млн. 
шiт для обеих моделей:) принят в 4 раза меньши.м (�1: = 0,4675 млн. лет) . 
После остановки границы (при 1: � 30 мли. лет) временной шаг выбран 
равным 0,05 млн. лет из условия обеспечения необходимой точности. 

Вторая модель рифтовой зоны (БР3-2) построена для проверки пред­
положения о том, что толщина литосферы под Сибирской платформой 
может достигать 180-200 км [Мордвинова, 1983 ] .  В этой модели, как 
уже отмечалось, рассмотрен начальный блок литосферы толщиной 180 
и длино.й 600 км. При этом возникли трудности с согласованием темпера­
тур на глубине поверхности Кюри, а именно : на платформе в случае 
изотермической 'поверхности астеносферы с температурой 12000С лито­
сфера в доверительном интервале глубины изотермы Кюри оказалась 
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Рис. 6.5. Геотермическая модель литосферы Байкальской рифтовой зоны (БР3-1 и 
БР3-2) .  

1 - осредненная нривая измеренного теплового потона; 2 - теоретичесние значения теплового 
потока. соответствующпе настоящему моменту времени; 3 - изотермы, ОС; 4 - глубины изотермы 
Rюри по магнитометричесюlМ данным; 5 - кайнояойсние осадни во впадине 03. Байнал; 6 - ба-

зальтовая дайна под Байна::юм; 7 - астеносфера; 8 - положение границы Мохоровичича. 
. , 

СЛИШКОМ холодной. Для преодоления этих трудностей авторы допустили , 
что поверхность астеносферы неизотермическая: ее температура линейно 
меняется от 14100С на глубине 180 км дО 12000С на глубине 40 км .. Время 
подъема ее со 180 до 40 км принято также равным 30 млн. лет, что потре­
бовало увеличения скорости с 2 ,67 до 4,67 км/ман. лет. Для согласования 
теплового потока на платформе с теоретичеСI<ИМ теплогенерация единицы 
объема коры принята равной 2,55 мВт/м3. Остальные параметры модели 
оставлены такими же , что и в модели БР3-1 . 

На рис. 6 .5  изображены результаты численного моделирования, 
\ .  Ф относящегося к настоящему геологиче<:,RОМУ времени: гра ики теплового 

потока и температуры на разных глубинах . В эпицентре максимума под 
оз. Бай�ал теоретически рассчитанное значение\ для обеих моделей сос­
тав-ляет 95-97 мВт/м2, а в интервале профиля 260-380 км - 60 мВт/м2• 
Как видно из рисунка, графики в целом довольно хорошо аппроксимируют 
наблюдаемые величины теплового потока.  Для модели БР3-1 на рис. 6 .6 
изображена развертка по времени,температурного поля для центр.а высту­
па (вариант без «большой даЙкю» . На нее нанесены глубины поверхности 
Кюри, определенные по магнитометрическим данным, под рифтовой зоной 
(Р) И под Сибирской платформой (П) .  Интервалы температур для глубин 
изотермы Кюри почти совпадают - 345-4950С дЛЯ платформы и 365-
5000С дЛЯ рифтовой зоны. Аналогичные интервалы Т для модели БР3-2 
составили соответственно 310-430 и 340-4700С . (рис . 6 . 7) .  Приведен­
ные результаты указывают на удовлетворительное согласие моделей с 
данными магнито:метрии. 
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Рис, 6 .6 .  Теоретические температуры и по­
верхностный тепловой поток во времени для' 
центра астеносферного поднятия модели 

БР3-1 . 
1 - вершина астеносферы; 2 - изотермы в лито­
сфере, ОС; 3 - поверхностный тепловой поток; 4 -
доверительные интервалы глубины поверхности Rю­
ри на настоящий момент; 5 - доверительные интер­
валы осредненнЬ!х ве;rичин измеренного теплового 
потона к настоящему моменту, Р - рифтовая зона , 
�,! П - Сибирскап пла;rформа. 
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Рис. 6 .7 .  Теоретиче�кие TeM�epa­
туры и поверхностныи тепловои по­
ток во времени для центра астено­
сферного поднятия ыодели БР3-2. 

Уел . обозн. сы. на рис. 6 .6 .  

Нестационарность регионального геотермичесного поля. проявляется 
в нарастании с глубиной температурного гр'адиента ( в уменьшении рас­
стояния между изотермами) . Сильно разогрета �ижняя часть земной но­
ры, в то время ню, ее вер-хняя часть еще не успела значительно прогреть­
ся. При бурении глубоних снважин в рифтовой зоне (даже вне пределов 
ее 'впадин) следует ожидать более высоних температур , чем об этом мож­
но было судить ранее H� основании обычной ЭI<СТр'аполяции геотермиче­
сних данных на глубину в предположении о стационарности тепло­
вого поля. 

Следует отметить, что после внедрения трещпщlOЙ интрузии она нено­
торое время рВ.30гревала вмещающие породы на лональном участне норы. 
При этом значения теплового потона на земной поверхности увеличив а­
лись. 3аТЮl стала остывать с интрузией и верхняя часть НОрЫ, примына­
ющая н ней, соответственно величины теплового потона начали умень­
шаться, а его лональная аномалия - расширяться.  В наших случаях, 
тан же нан и в предыдущих моделях [Голубев и др . ,  '1 978; Голубев, Осо­
юша, '1980 ] ,  добиться наилучшего согласования теоретичесной аномалии 
теплового потона с наблюдаемой удается для таной ситуации ,  ногда вме­
щающие породы уже начали остывать. 

Влияние пониженной теплопроводности осаднов привело н вознинно­
вению нраевых мансимумов теплового потона (см. рис. 6 . 5) . . Создаются 
они за счет того, что часть тепла от интрузии обтенает линзу осаднов. 
Тепловой потон в районе восточного маНСИllIума не измерялся. В районе 
же западного мансимума известно два значенпя q, резно (на 20-5 мВт/м2) 
отличающихся от теоретичесних оценон, что , возможно, связано с исна­
жениями теплового потона за счет фильтрации подземных вод по зонам 
разломов . В пределах же самой впадины оз. Байнал иснажения нондун­
тивного потона из-за нонвентивного переноса тепла ,  видимо, невелини , 
тан нан рыхлые осадни здесь имеют большую мощность и в значительной 
мере «занупоривают» наналы, по ноторым возможна ЦИРНУЛЯЦИЯ под­
земных вод. К тоыу же можно полагать, что осреднение значений т'епло­
вого потона способоМ «снользящего ОННа» в наной-то степени позволяет 
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освободиться от подобных ис:кажений, имеющих УЛЬТРqло:кальный 
хара:ктер. , 

Общее соответствие реального распределенйя теплового пото:ка рас-
чеТIJОМУ по модели БРЗ-1 (см. рис. 6 . 5  и 6 . 6) и близ:кие интервалы темпе­
ратур на глубинах изотермы Кюри в рифтовой зоне и на платформе полу­
чены для времени, :когда с начала рифтогеиеза (с 'начала движения :кровли 
астеносферы) прошло 33,5  млн. лет (Тр) ,  причем при времени появления 
трещинной интрузии, равном 30,5 млн. лет (-си) , Ка:к у:казывалось выше, 
время движения :кровли астеносферного диапира вверх (тв) принято рав­
ным 30 млн. лет. Следовательно, с иомента достижения астеносферой 
раздела Мохо ПРОШлО 3,5 млн. лет (L1TB= ТР-Тв) , а с момента внедрения 
интрузии - 3,0 млн. лет (L1ти = ТР-Ти) ' 

Эти же оцен:ки для М0дели БРЗ-2 составили Тр = 34 Млн. лет. Время 
Ти совпало с тв (30 илн. лет), т .  е. интрузия появилась одновременно 
с подходом астеносферы к границе Мохо (L1ти = L1TB = 4 млн. лет) . 

В модели БРЗ-2 увеличение L1T� связано с возрастанием с:корости 
подъема вершины астеносферного выступа; другими. словами, в этой 
модели ко времени достижения выступом раздела Мохо и останов:ки его 
движения земная :кора была разогрета меньше , чем это следует из оцено:к 
по модели БРЗ-1 . При этом низы земной. коры по второй модели разогре­
вались больше, что затруднило' отток тепла из «большой дай:кИ» и привело 
R возрастанию Ти. 

Хотя расче,ТЫ на ЭВМ ВЬШОЛЮIЛИСЬ с достаточной точностью, при­
веденные оцен:ки L1ти и L1TB следует рассма'rривать :ка:к весьма прибли­
женные., Дело в том, что :краевые условия задачи приняты на основе 
геологичес:ких и геофизичес:ких данных, которые имеют невысо:кую ТQЧ­
ность . Невысо:кая точнос-ть оцено:к L1ти и L1'B не должна нас смущать, 
та:к ка:к эти величины сопоставляются с продолжительностью второй 
стадии развития Бай:кальс:кого рцфта, :которая (продолжительность) 
может быть определена также весьма приближенно (2-5 млн. лет).  В дан­
ном случае СОГЩl.сие в датиров:ках упомянутых выше событий можно при­
знать удовлетворительным. Это позволяет полагать, что переход :ко второй 
стадии связан с подходом горячего материала астеносферы к подошве 
земной :коры и с внедрением в последнюю крупных трещинных интрузиЙ. 

Та:ким образом, в предполагаемой модели ,нестационарного темпе­
ратурного поля удалось согласовать геотермичес:кие данные со сложив­
mимися ранее представлениями [Зорин, 1971 ;  Артюш:ков; 1979; Очер­
ки . . .  , 1977; Зорин и др . ,  1979 ] о глубинном строении рифтовой зоны, 
о последовательности геологичес:ких событий и о процессах в верхней 
мантии, которые привели :к фОРМИРQванию новейшей геологичес:кой струк­
туры этого региона. Та:кая непротиворечивость результатов свидетель­
ствует о том, что гипотеза; связывающая происхождение рифтовых зt)н 
с механичес:ким внедрением mиро:ких астеносферных диапиров , вполне 
правдоподобна. С другой стороны, ,согласованность регионального теп­
лового пото:ка со значениями температуры на уровне изотермы Кюри I подтверждает предположение о связи . ограниченности магнитоа:ктивного 
слоя по верти:кали с температурным фактором. 

Вместе с тем мы сознаем, что предполагаемые модели явлIOoтся лишь 
одними из возможных, вариантов интерпретации геотермичес:ких данных 
и материалов других геофизичес:ких методов. Подобные построения всег­
да содержат некоторые элементы условности. Особенно условны наши 
представления о трещинной интрузии под оз .  БаЙ:кал. Моделировалось 
одно:кратное внедрение :крупного тела, однако не ис:ключается возмож­
ность внедрения менее мощных дае:к, образовавшихся в разное время. 

Полученные путем построения геотермической модели данные о 
возрасте и размерах глубоко расположенной трещинной ин'трузии под 
Байкалом желательно было проверить ка:ким-либо другим методом. При­
веденные выше оцен:ки времени внедрения мантийного вещества в :кору 
весьма благоприятны для их провер:ки маГНIIтометриеЙ. И;нтрузия внед­
Р l!лась перед началом магнитной эпохи Матуямы. В эту эпоху (интервал 
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Рис. 
6.8. Геотерми.tеская мод'ель трещинной 

интрузии в районе дельты Селенги. 
1 - обратнонамагниченные части ИRтрузии; 2 -
прямонамагниченные, части интрузии; 3 - графин 
магнитной аномалии по данным гидромагнитной 
съемки [Анистратенко и др. ,  1 973];  4 - теорети­
чески рассчитанные значения магнитных аномалий ; 5 - графики теоретичесю! рассчитанных аномалий 
теплового потока; 6 - доверительные интервалы 

осредненных значений теплово�о потока. 

времени 2 ,3-0,6 млн. лет назад) маг­
нитное поле Земли имело НЩlравление, 
обратное современному. Магматичес­
кие породы приобретают относительно 
высокую и стабильную остаточную 
намагниченность в момент их остыва­
ния в магнитном поле Земли ниже тем- , 
пературы .кюри . Поэтому значительная 
часть интрузивного тела в районе дель­
ты Селенги должна был-а приобрести 
обратную намагниченность и создавать 
отрицательную магнитную ан'омалию. 

В глубинных породах главным 
ферромагнитным минералом является 
титаномагнетит , температуру точки 
.кюри которого примем равной 4000С. 
Определив глубины этой и'зотермы 
по геотермической модели интрузии 
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для моментов, соответствующих началу и концу эпохи Матуямы, а так­
же настоящему времени, можно выделить части интрузии, которые дол­
жны иметь обратную и прямую намагниченность [Зорин и др . ,  1979 ] .  
Затем, приняв то или иное значение намагниченности, можно рассчитать 
теоретическую магнитную аномалию от интрузии и сравнить с наблюда­
емой (рис. 6 .8) .  

' Наиболее точные магнитометрические данные получены в результате 
гидром:агнитной съемки [Лнистратенко и др . ,  1973 ] .  Мы сопоставили ЭТИ 
данные с теО,ретиqески рассчитанными аномал'иями tlZ. При субмериди­
ональном простирании интрузии ЭТИ составляющие магнитного поля впол­
не сопоставим:ы. Интенсивность н'амагничивания дайки принята р авной 
9 А/м. При указанных условиях теоретические и наблюдаем:ые аномалии 
удовлетворительно согласуются между собой (см. рис .  6 . 8) .  Так как реги­
ональный фон наблюдаемых аномалий неизвестен, то их уровень поднят 
на ,60 нТ. Следует ОТ�1еТИТЬ, что здесь имеет значение лишь совпадщrие 
знака и фОРМЫ аномалии, ибо истинная интенсивность 'нам:агничивания 
также неизвестна и фактически подбирается. Приведенные значения маг­
нитных свойств вполне правдоподобны для интрузивных пород основного 
состава.  Таким образом, особенности магнитного поля подтверждают 
вывод о внедрении в земную кору в районе дельты Селенги трещинной 
базальтовой интрузии в среднем плиоцене. 

, 
§ 6. МОДЕЛЬ ФОРМИРОВАНИЯ АНОМАЛЬНОЙ МАНТИИ 

ПОД БАйКАЛЬСКОЙ РИФТОВОЙ 30НОЙ 
31\ СЧЕТ КОНДУКТИВНОГО ТЕПЛОПЕРЕНОСА 

в предыдущих параграфах смоделированы два возможных варианта 
образования астеносферного выступа под Байкальской рифтовой зоной, 
при этом аномальная область мантии под рифтом в 'обоих случаях пред­
полагадась непрерывной: Оцнако, по данным ГСЗ и МТЗ [.крылов и др . ,  
1979; Berdichevsky et  al . , 1980 ] ,  эта область не является сплошной. В верх­
ней ее части непосредствен;но под границей Мохо уверенно выделяется 
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тонкий слой с аномальными свойствами (пониженной скоростью сейсмиче­
ских волн и повышенной электропроводностью) ,  который залегает на 
нормальной мантии. Аномальные свойства вновь обнаруrI\иваютс.я лишь 
на глубинах 80--100 км, что соответствует средней глубине до кровли 
астеносферного слоя на континентах. Предполагается, что связь верхнего 
аномального слоя мантии с астеносферой осуществляется по сравнитеЛ:QНО 
узким веРТИI\альным перемычкам, находящимся, вероятнее всего, под 
оз. Байкал , в ослабленной зоне на границе с Сибирской платформой. 
Поднимаясь по деремычкам, пластическое вещество астеносферного слоя 
растецается у подошвы зеJlШОЙ коры на большие расстояния (200--300 км) 
в юго-восточном направлении. Такой механизм образования изолирован­
ного аномального слоя у подошвы земной коры вызывает некоторые сом­
нения, тан как не согласуется с' геотермичеСRИNIИ данными. Если 
начало подъема пластического вещества по перемычкам связать с началом 
рифтогенеза, то растекание его у подошвы должно было бы происходить 
со скоростью 1 -- 1 0  см/год в течение 40--10 мЛП. лет соответственно (боль- ' 
шие скорости мало вероятны) . При скоростях порядка 1 см/год западная 
часть рассматриваемой аномальной области должна быть уже в условиях 
стационарного теплового режима, и средние значения поверхностного 
теплового потока (фоновый тепловой ПОТОI\) должны были бы монотонно 
убывать с запада на восток от 80-- 100 до 55 мВт/м2, что на самом деле 
не наблюдается. Как уже отмечалось, ВЫСОI\ие тепловые потоки даже в 
Байкальской впадине не формируют единой региональной аномалии.  Тем 
не менее описанная слоистая структура верхней мантип обсуждаемого 
региона, основанная на значительном объеме экспериментальных данных, 
на наш взгляд, заслуживает доверия. 

Геотермически� исследования показываюу, что слой с аномальными 
свойствами на уровне подошвы земной коры появился сравнитеJ):ЬНО 
недавно и может быть вообще не связан каналами с астеносферой. Час­
тичное плавление базальтов в этом слое вполне обеспечпвается только 
кондуктивной теплопроводностью от температурной ано�raлии, возник­
шей в астеносфеРНО1lI щюе. Чтобы обосновать это представление, paCCMQT­
рим поведение коэффициента теплопроводности пород прп высоких тем­
пературах. 

Имеющиеся к ·настоящему времени экспериментальные данные оте­
чественных и зарубежных исследователей по зависимости теплопровод­
ности горных пород от температуры немногочисленны. В широком интер­
вале температур , дО 15000С, выполнено не более десятка экспериментов. 
На  рис . . 6 .9 приведены графики зависимости л от Т для основных типов 
пород земной коры (группа А )  и мантии (группа В). ОТ).Iетим две важные 
особенности в поведении л. Во-первых, существенную разницу самих 
значений теплопроводности : ультраосновные породы (В) имеют тепло­
проводность в 1 , 5--2 раза больше, чем породы земной коры (А ) ,  что спо­
собствует аккумуляции тепла у ее подошвы, особенно в активизирован­
ных раЙона�. Во-вторых, при увеличении температуры теплопроводность 
ультраосновных пород проходит через минимум еще до ШIaвления пород, 
в твердой фазе (см. рис . 6 .9 ) .  Из всех пород группы В лишь у дунита 
признаки начала плавления отмечены при 13000С. Таким образом, можно 
полагать, что в ультраосновных породах при температурах меньше 1500--
16000С (температура плавления ультраосновных пород оценивается в 
16000С) передача тепла происходит кондуктивным способом. 

Породы группы А имеют более низкие температуры плавления,  а 
образование у них минимума теплопроводности полностью или частично 
связано с плавлением. Для базальтов интервал температур плавления 
составляет 1050--12750С [Murase, McBirney, 1970, 1973 ] .  При 13000С 
порода, как показал эксперимент, расплавлена полностью. Возраста­
ние теплопроводности после минимума . обусловлено появлением жид­
кой фазы. 

Таким образом, если температура у подошвы земной коры в обога­
щенных базальтовой компонентой породах достигает 1 100--12000С, а в 
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Рис. 6.9. Зависимость теплопроводности 
горных пород от температуры. 

А - породы земной норы: 1 - диорит, г - гра­
нит [Моисеенно и др. ,  1 9 7 0 ], 3 .. 4 - баЗIIЛЬТЫ 
[Mиrase, McBimey, 1 97Q, 1973J;  Б - ультра­
основные породы: 5, б - лерцолиты, 7 - гарц-

бургит, 8 - дунит [Kawada, 1 966].  . 

Поверхность Земли 

Рис. 6.10. Принципиальная 
схема строения земной коры и 
верхов мантии Забайкалья 
(построена по данным работ 
[Крылов, 1976; Крылов и др. , 

1979 ]) .  

расположенных под ними ультраосновных породах мантии она меньше 
16000С, то у подошвы земной коры можно ожидать начала плавления в 
изолированном слое лишь за счет кондуктивного переноса тепла от тем­
пературной аномалии в более глубоких слоях. 

Оценка реальности такого пiюцесса выполнена нами на примере Бай-
кальской рифтовой зоны [Соколова, 1982 ] .  . 

Принципиальная схема волнового разреза земной коры и верхов 
мантии в пределах Забайкалья приведена на рис. 6 . 10,  где штриховкой 
показаны области с аномальными свойствами, обусловленными частичным 
плавлением пород. Первоначальное распределение температуры раЗР,еза 
было взято в соответствии с полученными для соседнего стабильного 
РeI,иона Сибирской платформы [Дучков, Соколова, 1974а; и др. ] ,  где 
на глубинах 40, 60 и 80-100 км температура оценивается в 400, 500 и 
6500С соответственно . Если вблизи верхней границы слоя П температура 
увеличивается дО 16000С (на 900-10000С) , когда ВОЗМОiЮIО частичное 
плавление вещества на этой глубине, то первоначальное распределение 
температуры нарушается и выше слоя п .  Характер изменения поля тем­
пературы при этом можно оценить по формуле [Голубев и др . ,  1978; 
Соколова, 1979 ] 

т (z,  .) = ТоzГ1 + 2тоn-l � (_ 1)nn-1 sin (nnzГ1) ехр (- n2n2k.Г2) ,  . n=1 
(6 .4) 

где k - коэффициент температуропроводности, м2/с; То - 'разница зна­
чений температуры плавления пород мантии (16000С) на глубинах l :::::: 
:::::: 80-100 км и температуры на этой глубине в южных районах Сибир­
ской платформы (6500С);  .. - время после установления значения То = 
= 900-10000С на границе l. Ось z направлена вниз. . 

Оценки изменения температуры на нижней границе изолированного 
аномiшьного слоя 1 (z = 60 км) выполнены для двух значений коэффици­
ента температуропроводности (10 . 10-7 и 5 . 10-7 · м2/с) и приведены в виде 
графиков на рис. 6 . 1 1 .  Штриховкой на этом рисунке отмечен интервал 
температур плавления базальта. Согласно экспериментальным данным 
[Murase, McBirney, 1970, 1973 ] ,  нижняя граница интервала соответствует 
началу плавления отдельных минералов (причем расплав составляет 5 % 
объема образца) , верхняя граница - полному расплаву. Видно, что через 
25-40 илн. лет после появления температурной аномалии на глубинах 
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Рис. 6.11.  График изменения температуры на 
, нижней границе изолированно):'о аномального 
слоя мантии у подошвы земной коры (слой 1 ,  
рис. 6 . 10) в 'зависимости от времени существо­
вания температурной аномалии наl кровле асте-

носферно.го слоя (П,  рис. 6.10) .  

80-100 нм может начаться выплавление базальтовой номпоненты и у 
нижней границы слоя 1 .  Нами сдеданы таRже оцеНRИ возможных темпе­
ратур на верхней и нижней границах слоя � в случае стационарного 
теплового режима с учетом вариаций средних значений теплопроводности 
в земной норе и мантии в соответствии с ЭRспериментальными данными 
(см. рис. 6 .9) .  Эти оцеНRИ дают для нижней границы значения температуры 
1 300�14000C, дЛЯ верхней - 1000-1 1000С, т. е. температура плавления , \ u достигается и ,  на верхнеи границе. 

ТаRИМ образом, для реализации описанной модели с изолированным 
аномальным слоем мантии у 'подошвы земной норы достаточно предполо­
жить, что породы мантии обогащены в нем базальтовой RомпонентЬй, 
в то время нан в промежуточном слое мантии с нормальными свойствами 
базальтов содержится очень мало.  Кроме того , температура плавления 
веществ с увеJIичением давления существенно возрастает; если у подош­
вы земной ньры этот эффеRТ еще мал, то на уровне промежуточного СЛО!1 
он значителен. 

Расчеты ПОRазывают таRже, что при условии RОНДУRТИВ-НОЙ тепло­
проводности отставание в росте температуры на верхней границе слоя 1 
по сравнению с нижней происходит в среднем на 20-30' МЩI. лет. Нали­
чие ЖИДRОЙ фазы и ,  возможно, RонвеRТИВНОЙ составляющей теплопровод­
ности в этом слое может СОRратить УRазанное время запаздывания. Та­
RИМ образом, подплавление слоя 1 по всей толщи�е происходит примерно 
через 40-70 млн. лет после появления температурной аномалии на нров­
ле астеносферного слоя, что грубо совпадает со временем существования 
БаЙRаЛЬСRОГО рифта. ТаRИМ образом , полученные оцеНRИ, еС.llИ иметь 
в виду определенную условность сеЙСМИЧ!3СRОЙ и геотермичеСRОЙ YIоделей,: 
хорошо согласуются .с современными геотермичеСRИМИ данными для Бай­
RаЛЬСRОГО региона и временем сущеетвования БаЙRаЛЬСRОГО рифта (если 
ег<? образование связать с появлением перегретых масс мантийного веще­
ства у верхней границы астеносферного слоя) ,  а предположения о распре­
делении базальтовЬй Rомпоненты в верхних слоях мантии не противоре­
чат принятым гипотезам о составе и струнтуре верхней мантии. 

Отметим таRже, что описанный процесс обеспечивается меньшими 
затратами, чем обсуждавшаяся в предыдущих параграфах модель обра­
зования сплошного астеносферного выступа за счет частичного плавления 
литосферы, ПОСRОЛЬRУ в первом случае не требуется затрат дополнитель­
ного Rоличества тепла на плавление пород цромежуточной,толщи между 
слоями 1 и II (см, рис. 6 . 10) .  "Уменьшение же задаваемого теплового пото­
на на нижней границе этой модели, видимо , позволило бы согласовать 
его величину и время развития БаЙRаЛЬСRОГО рифта. 



ЗАКЛЮЧЕНИЕ 

В итоге . двадцати- лет �еотермических исследований на '�БPlИРНОЙ 
территории Сибири получен целый ряд значитеJIЬНЫХ 'результатов. . 

Разработаны и успешно применены в практике геотермических работ 
новые измеритеJIьiIы� приборы (автономные термографы, геотермические 
автоматические станции, I измерители теплопроводности и других тепло­
вых . свойств) ,  способствующие повышению эффективности подобного 
рода работ. . 

-На . всей территории Сибири выполнено около 1 100 определений 
\.. и оценок теплового потока, по ноторым получены представления о регио­

надьных особенностР1х в распределении q для Сибири в целом и в разных 
ее регионах. Средний уровень теПJIОВОГО потока для Сибири составляет 
50 мВт/м2 • .  

Среди различных картографичесюпt построений по разным · районам 
Сибири имеются и соответствующие карты теплового потона для них. 
Составленная такая сводная Iшрта на всю территориiо Сибири , отража­
ющая современное районирование поля теплового ПОТОI{а, позволяет дос­
таточно оперативно оценить температурные условия различных блоков 
земной коры. . 

Выяснено , что вариации теплового потока Сибири определяются 
в первую очередь историей ее геологического развития (возрастом земной 
БОРЫ, харантером и интенсивностью проявления орогенной активизаци и 
и рифтогенеза) , а также строением п вещественным составом земной коры . . 
Несомненно , существенно и влияние нонвективного теШlопереноеа и 
вариаций климата в неотектонический период. 

Пред.'Iоженная и примененная иетодика оценки темпе.ратуры в зем­
ной коре и '  литосфере в целом позволила получить ряд существенных 
результатов . Тiш , для всей Сибири построена карта распределения тем­
пературы на границе ' Мохо , рассчитаны геотермические разрезы лито­
сферы по геотраверсам, пересеI{aIОЩИМ регионы Сибири. Показано, что 
вариации температуры да границе Мохо весьма велики, эта граница 
неизотермична. Построена карта мощности литосферы Сибири, выявлены 
сугубо региональные ее особенности, выделеН�I районы, где литосфера 
по геотермическим данным не может быть ограничена снизу. 

Кроме того , ' представлены численпые геотермические модели Бай- ' 
кальской рифтовой зоны, позволяющие согласовать современное распреде­
ление теплового потока 'в этом регионе с геолого-геофизическими данными 
о глубинном строении и истории его развития. Следует подчеркнуть, 
что предложенный аппарат чиеленного моделирования и сами результаты 
моделирования имеют важное практическое значение для восстановления 
термической истории осадочных бассейнов , сформировавшихся над древ­
ними рифтовыми системами и являющихся весьма перспективными в 
отношении их нефтегазоносности (в чаетнести , для 3ападно-Сибирской 
плиты) ,  �; . 

Монография написана большим коллективом, изложившим очень 
разнородный экспериментальный материал, при ан�лизе и истолковании 
которого нередко проявляются .индивидуальная точка зрения и манера 
описания результатов отдельными авторами . Очевидно , что по ряду выво­I 
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дов· возможны разногласия, естественные при анализе СТО,1lь обширного 
и неисследованного вопроса, как распределение температуры в земных 
недрах.  Полученные результаты и выводы, даже в отношении наиболее 
крупных деталей поля, конечно , нельзя считать вполне исчерпывающими. 

В дальнейшем предстоит продолжить работы по накоплению новых 
данных о тешIOВОМ потоке разных районов Сибири , особенно для почти 
неизученных северных и восточных. Одновременно необходимо усилить . 
разработку методов интерпретации поля и выявления взаимосвязей (коли­
чественных) теплового потока, возможно, и других геотермических пара­
метров с иными геофизическими полями и данными о глубинном строе­
нии литосферы, историей ее развития и физическими свойствами слага­
ющего ее вещества .  Эти вопросы представляются крайне важными для 
прогресса в региональном изучении теплового поля по соответствующим 
корреляционным связям. 

Помимо увеличения объема региональных геотермических исследо­
ваний в Сибири . необходимо расшири,\ь детальное изучение вариаций 
геотермических пара'метров в пределах локальных структур для выявле­
ния более тонких деталей теплового поля и формирующих его факторов 
и поисков отражения в них скоплений углеводородов, рудных место-
рождений и т. д.  , 

Перечпсленные задачи геотермических исследований могут быть ус­
пешно ·решены при определенном прогрессе в развитии более эффективных 
методических приемов и технических средств ведения работ, а также при 
существенном расширении масштабов геотермических работ в производ­
ственных организациях: массового термокаротажа бурящихся скважин 
разного назначения,  отбора коллекций образцов для изучения тепловых 
свойств , специального бурения ' скважин для геотермических работ. 

Особо следует · отметить значение данной монографии для. разведки 
и использования гидротермальных ресурсов на территории Сибири. Вы­
полненное районирование региона по величине теплового потока, а также 
предложенные распределения температуры на разных уровнях в земной 
коре могут быть весьма полезны при планировании и про ведении ука­
занных работ. 
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