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Выполнены определения палеонапряженности геомагнитного поля в проте-
розое на коллекции пород, отобранных из интрузивных тел севера Сибирской 
платформы возрастом ≈ 1500 млн лет. Подробно изучены магнитные и термо-
магнитные свойства пород, выполнены рентгеноструктурные и электронно-
микроскопические исследования. Показано, что носителями характеристиче-
ской компоненты естественной остаточной намагниченности являются одно- и 
малые псевдооднодоменные зерна магнетита. Определение палеонапряжен-
ности Bдр проводилось по методике Телье–Коэ с выполнением процедуры 
check-points (проверочных нагревов до более низких температур) и по методу 
Вилсона–Буракова. По шести сайтам получены 22 (34 с дублями) определения, 
удовлетворяющие современным критериям достоверности. Все они обнару-
живают низкие значения величины поля и виртуального дипольного момента, 
меняются в пределах 4.7–17.6 мкТл и 1.21–3.85 × 1022 Ам2 соответственно, что 
примерно в четыре раза ниже их средних величин в современную эпоху. Был 
проведен совместный анализ определений палеонапряженности для проте
розоя, представленных в мировой базе данных, и функции наклонения a(I) = 
= 1/[1 + 3cos2(I)]1/2. Показано, что данные на диаграмме (Bдр, a(I)) разбивают-
ся на кластеры высоких и низких значений палеонапряженности. При этом 
оба кластера свидетельствуют о дипольной геометрии поля независимо от его 
интенсивности. Проведенный анализ подтверждает гипотезу о двухмодовом 
режиме генерации геомагнитного поля в протерозое, что может говорить об 
отсутствии твердого внутреннего ядра в раннем и среднем протерозое, относя 
его образование к более позднему времени (эдиакарию).

Протерозой, низкая палеонапряженность, двухмодовый режим поля в протерозое, ме-
тод Телье–Коэ, метод Вилсона–Буракова, Анабарское поднятие, Сибирская платформа
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введение

Изучение эволюции земного ядра является одной 
из фундаментальных задач геологии и геофизики. 
Процессы, протекающие в ядре и на границе ядра и 
мантии, оказывают существенное влияние как на 
внешние оболочки Земли, так и на ее физические 
поля. Существуют представления [Добрецов и др., 
1993; Зоненшайн и др., 1993; Добрецов, 1994; Диден-
ко, 1998, 1999; Jellinek, Manga, 2004; Hunt, van den 
Bremer, 2011], согласно которым на границе ядра и 
мантии в слое D′′ могут зарождаться крупные восхо-
дящие потоки мантийного вещества (плюмы и су-
перплюмы), которые приводят к проявлению ката-
строфических геологических событий на земной по-
верхности и оказывают существенное влияние на 
геодинамические процессы в земной коре. Измене-

ние мощности слоя D′′ или появление других неодно-
родностей в нижней мантии, вызванные формирова-
нием таких восходящих потоков, приводит к измене-
нию теплопроводности и, как следствие, к изменению 
скорости переноса энергии из центра ядра (напри-
мер, [Gubbins et al., 2004]). Подобные изменения те-
плопроводности и граничных условий на границе 
ядра и мантии приводят к изменению конвекции в 
жидком ядре и возможной смене режима геодинамо 
[Driscoll, Olson, 2011; Amit, Choblet, 2012]. Таким об-
разом, изменение характеристик геомагнитного поля 
напрямую связано с процессами, протекающими в 
жидком ядре и мантии Земли, и оказывающими су-
щественное влияние на тектонику и геодинамику 
литосферы.

Согласно современной теории геодинамо, магнит-
ное поле Земли генерируется за счет быстрого вра-
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щения Земли вокруг своей оси и наличия градиента 
температур между центральной и периферийной ча-
стями жидкого ядра, что приводит к возникновению 
тепловой конвекции и, как следствие, к генерации 
магнитного поля [Labrosse, Macouin, 2003; Wicht, 
Sanchez, 2019]. В процессе кристаллизации внутрен-
него твердого ядра может возникать дополнительное 
тепло, усиливающее конвекцию в жидком ядре 
[Verhoogen, 1961], а также может возникать более эф-
фективная по сравнению с тепловой – химическая 
(композиционная) конвекция [Брагинский, 1964].

Теоретические оценки времени образования твер-
дого ядра Земли сильно разнятся и в разных моделях 
варьируют от 3500–300 млн лет [Gubbins et al., 2004] 
до 1800–800 млн лет [Aubert et al., 2009]. Важно, что 
теоретически в результате кристаллизации твердого 
внутреннего ядра ожидается резкое изменение режи-
ма работы геодинамо, что может быть выражено, в 
частности, в изменении напряженности геомагнит-
ного поля (Bдр) [Stevenson et al., 1983; Aubert et al., 
2009; Driscoll, 2016]. Тогда, наблюдая поведение Bдр 
на поверхности планеты и опираясь на комплекс дан-
ных об изменениях Bдр на протяженных временных 
отрезках, можно выполнить независимую оценку 
времени дифференциации ядра на жидкое и твердое. 
При этом количество определений Bдр должно быть 
достаточно большим для проведения статистическо-
го анализа соответствующего блока данных.

На текущий момент в международной базе дан-
ных (МБД) [Сычёва, 2024] имеется более 5000 опре-
делений палеонапряженности. Однако даже мини-
мальная их фильтрация по критериям надежности 
(следуя рекомендациям [Perrin, Shcherbakov, 1997], 
принимаются во внимание только определения, по-
лученные методом Телье–Коэ с выполнением проце-
дуры check-points (проверочные нагревы до более 
низких температур), число определений N ≥ 3, стан-
дартная ошибка определения SE ≤ 15 %) снижает это 
число до ≈ 1600. Из этого числа лишь 144 определе-
ния относятся к большому временному интервалу 
≈  4200…500 млн лет древней истории Земли (здесь 
≈ 4200 млн лет в МБД указывает возраст самой древ-
ней породы, на которой получено определение Вдр 
[Tarduno et al., 2006]). При этом эти определения Bдр 
сильно разнятся между собой по величине и указы-
вают на чередование периодов низкой и высокой на-
пряженности, что затрудняет оценки времени обра-
зования твердого ядра, построенные на данных по 
напряженности древнего поля [Щербакова и др., 
2022].

Одна из последних моделей температурной эво-
люции ядра и связанная с ней модель эволюции гео-
динамо [Driscoll, 2016] указывают на время кристал-
лизации внутреннего ядра 800–600 млн л. н., что, по 
расчетам авторов, сопровождалось ультранизкими 
значениями виртуального дипольного момента 
(VDM) и ослаблением вклада центрально-осевого 

диполя. Автор отмечает, в частности, что геодинамо 
могло перейти от мультипольного к дипольному ре-
жиму около 1700 млн л. н., затем к режиму генерации 
слабого поля около 1000 млн л. н., в период сущест
вования  которого возникло твердое ядро Земли око-
ло 650 млн лет, после чего, наконец, геодинамо пере-
шло к режиму сильного диполя, который сохраняет-
ся и по сей день [Driscoll, 2016]. Ряд недавно 
опубликованных определений палеонапряженности 
в эдиакарии демонстрируют как раз очень низкие 
значения Bдр в этот период [Bono et al., 2019; Thallner 
et al., 2021а; Щербакова и др., 2023], что как будто 
подтверждает данную модель. С другой стороны, 
слишком малое число надежных определений палео-
напряженности в докембрии не позволяет с уверен-
ностью судить о поведении поля в те далекие эпохи и 
о справедливости предложенных моделей эволюции 
геодинамо. Для тестирования уже известных моде-
лей и для разработки новых необходимо кратно уве-
личивать их количество, добиваясь представитель-
ности данных на достаточно больших интервалах 
времени, по крайней мере, для протерозоя.

ОБЪЕКТ ИССЛЕДОВАНИЙ

На территории Анабарского поднятия как в преде-
лах выступа древнего кристаллического фундамента 
Сибирской платформы, так и в области развития ее 
осадочного рифейско-фанерозойского чехла широко 
распространены субвулканические тела (дайки и 
силлы) базитового состава [Липенков и др., 2015; Гу-
сев и др., 2016] (рис. 1). Этот регион активно изучал-
ся на протяжении многих лет. В 1950–1970 гг. были 
проведены среднемасштабные геологические съем-
ки, а с начала 2000-х годов параллельно с геохроно-
логическими определениями был выполнен большой 
объем палеомагнитных исследований. В результате 
было показано, что подавляющее большинство бази-
товых тел Западного и Северного Прианабарья, про-
рывающих раннерифейские толщи и ранее считав-
шихся позднедокембрийскими, имеют возраст около 
1500 млн лет, что послужило основанием для объе-
динения их в составе новой Куонамской магматиче-
ской провинции (КМП) [Эрнст и др., 2016].

В рамках данного исследования нами были вы-
полнены в полном объеме палеомагнитные исследо-
вания и проведены определения палеонапряженно-
сти магнитного поля, записанного в породах котуй-
ского интрузивного магматического комплекса, 
который проявлен в районе среднего течения р. Ко-
туй на западном склоне Анабарского массива [Ли-
пенков и др., 2015]. Палеомагнитная часть проекта 
(отбор коллекции, температурная чистка, анализ по-
лученных данных, расчет палеомагнитных полюсов 
и т. д.) завершена, подробное описание методики, по-
лученные результаты и выводы опубликованы [Па-
сенко и др., 2024а, 2024б]. Здесь мы представляем 
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вторую часть проекта – результаты экспериментов 
по определению палеонапряженности. Для последо-
вательности изложения приведем краткое описание 
палеомагнитных исследований.

ПАЛЕОМАГНИТНЫЕ И ИЗОТОПНЫЕ 
ИССЛЕДОВАНИЯ

Выделенная КМП представлена преимуществен-
но мощными силлами (хотя встречаются и дайки) ос-
новного состава [Evans et al., 2016; Эрнст и др., 2016]. 
Ранее исследовались в основном интрузивные тела 
западного, северного и восточного склона Анабар
cкого массива (долины рек Котуйкан, Фомич и Боль-

шая Куонамка). Новый этап палеомагнитных, геохи-
мических и геохронологических работ, проведенных 
нами на западном склоне Анабарского массива в рай-
оне среднего течения р. Котуй (см. рис. 1), показал 
[Пасенко и др., 2024а, 2024б], что распространенные 
в этом регионе интрузивные тела котуйского магма-
тического комплекса следует также отнести к прояв-
лению КМП с возрастом ≈ 1500 млн лет, а не к от-
дельному этапу магматизма эдиакарского возраста, 
как считалось ранее [Липенков и др., 2015].

В районе исследований котуйский интрузивный 
комплекс представлен силлами долеритов и габбро-
долеритов мощностью до 80 м. Вмещающими порода-
ми для них выступают карбонатные породы биллях-

Рис. 1. а – геологическая карта-схема западного склона Анабарского массива [Пасенко и др., 2024а]: 1 – отложения пале-
озоя; 2 – отложения кембрия; 3 – отложения старореченской свиты венда; 4 – отложения билляхской серии нижнего ри-
фея; 5 – отложения мукунской серии нижнего рифея; 6 – образования архей-протерозойского фундамента; 7 – интрузив-
ные образования котуйского интрузивного комплекса; 8 – интрузивные образования пермско-триасового интрузивного 
комплекса; 9 – известные достоверные определения возраста (желтые кружки [Эрнст и др., 2016; Пасенко и др., 2024а]) и 
точки отбора палеомагнитных образцов (черные кружки); 10 – номера сайтов; б  – диаграмма Тера–Вассербурга [Tera, 
Wasserburg, 1972] для датированных кристаллов апатита из габбро-долеритов сайта 5 Куонамской магматической про-
винции. На врезке показан район исследований. Пунктирной линией на врезке показана граница Сибирской платформы.
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ской серии нижнего рифея. Для проведения палео-
магнитных исследований авторами было опробовано 
семь силлов (см. рис. 1), в 11 различных, удаленных 
друг от друга сайтах. К сожалению, тест контакта в 
его классическом варианте провести было невозмож-
но, поскольку экзоконтактовая зона силлов была либо 
не обнажена совсем, либо было обнажено лишь 1.0–
1.5 м вмещающих пород, представленных мрамора-
ми. При такой обнаженности классический тест кон-
такта, демонстрирующий разворот вектора есте-
ственной остаточной намагниченности по профилю 
эндоконтакт–экзоконтакт–вмещающая порода, было 
невозможно провести. Поэтому нами были отобраны 
образцы вмещающих пород в самом близком обнаже-
нии – на расстоянии около 2 км от одного из силлов.

Методика исследований. В нашем исследовании 
«сайт» обозначает единое обнажение, удаленное от 
соседнего не менее чем на 1 км. В рамках одного об-
нажения (сайта) образцы отбирались из 2–4 локаль-
ных точек (в радиусе до 5 м), между которыми было 
расстояние минимум в 10–15 м (если позволял раз-
мер обнажения). Всего из каждого сайта отбиралось 
12–15 образцов штуфным методом с использованием 
горного геологического компаса. Отбор, ориентиро-
вание образцов и последующая их обработка прово-
дились по стандартной методике [Храмов и др., 1982] 
в лаборатории главного геомагнитного поля ИФЗ 
РАН и на оборудовании ЦКП ИФЗ РАН [Веселовский 
и др., 2022]. Все исследованные образцы подверглись 
ступенчатой температурной чистке. Компонентный 
анализ, расчет палеомагнитных полюсов и визуали-
зация палеомагнитных данных проводились в ком-
пьютерной программе PmTools [Ефремов, Веселов-
ский, 2023].

Ступенчатая магнитная чистка проводилась путем 
температурного размагничивания с использованием 
немагнитной печи MMTD80 (Magnetic Measurements, 
Великобритания) и измерением вектора естественной 
остаточной намагниченности (ЕОН) на криогенном 
SQUID (2G-Enterprises, США) и спин-JR-6 (AGICO, 
Чехия) магнитометрах в пространстве, экранирован-
ном от внешнего магнитного поля. Микрофотографии 
были получены на сканирующем электронном мик
роскопе Tescan Mira IV ЦКП ИФЗ РАН.

Возраст изученных объектов. В работе [Ernst et 
al., 2016] на основании ряда U-Pb датировок и прове-
денных геохимических анализов интрузивных бази-
товых тел севера Сибирской платформы впервые 
была выделена КМП. Было показано, что относимые 
к ней магматические тела сформировались примерно 
1500 млн л. н. В этой же работе на основании осред-
нения известных на тот момент датировок приводит-
ся оценка возраста магматизма как 1501 ± 3 млн лет. 
Полученные с тех пор новые изотопные датировки 
других интрузивных тел КМП уверенно согласуют-
ся с обозначенным возрастом [Пасенко и др., 2024б]).

Для крупного силла габбро-долеритов, изученно-
го нами в сайтах 14–16, на текущий момент известны 
два прецизионных геохронологических определения 
возраста – 1503 ± 3 и 1503 ± 2 млн лет, полученные по 
U-Pb изотопной системе в бадделеите [Эрнст и др., 
2016; Пасенко и др., 2024а]. Для самого южного из 
опробованных нами силлов (сайты 4 и 5) получена 
оценка возраста 1486 ± 26 млн лет по U-Pb изотопной 
системе в апатите (см. дополнительные материалы, 
https://www.elibrary.ru/item.asp?id=80446323). Отме-
тим, что относительно большая (1.7  %) ошибка в 
определении возраста (1486 ± 26 млн лет) связана с 
особенностями U-Pb изотопной системы в апатите и 
с кристаллографической структурой апатита. Осо-
бенности датирования U-Pb системы в апатите тако-
вы, что этот метод дает бóльшую погрешность, не-
жели датирование U-Pb системы в бадделеите. Тем 
не менее этого часто бывает вполне достаточно, что-
бы соотнести датируемое интрузивное тело с каким-
либо надежно датированным этапом магматизма. 
Мы используем здесь эту оценку возраста (1486 ± 
± 26 млн лет) лишь как подкрепление вывода о том, 
что конкретный изученный нами силл внедрился 
одновременно (в геологических масштабах времени) 
с остальными телами КМП ≈ 1500 млн л. н.

Геохимические характеристики изученных нами 
тел [Пасенко и др., 2024а], характер палеомагнитной 
записи в них и оценки возраста (в интервалах ошиб-
ки [Пасенко и др., 2024а]) совпадают с таковыми для 
других тел Куонамской провинции, изученных в ра-
ботах [Evans et al., 2016; Ernst et al., 2016]. Соответ-
ственно, исследованные нами тела и тела из работ 
[Веселовский и др., 2009; Evans et al., 2016; Ernst et al., 
2016] принадлежат единому магматическому ком-
плексу – Куонамской крупной магматической про-
винции, сформировавшейся ≈ 1500 млн л. н. Отме-
тим, что среди вышеприведенных определений воз-
раста два из них получены для сайтов, на образцах 
которых нами получены определения палеонапря-
женности.

U-Pb датирование апатита из габбро-долерита 
силла, опробованного в сайте 5, выполнено методом 
лазерной абляции с масс-спектрометрией с индук-
тивно-связанной плазмой (ИСП-МС) в ЦКП «Геоди-
намика и геохронология» ИЗК СО РАН (г. Иркутск). 
Для датирования использовался эксимерный лазер 
Analyte Excite с длиной волны 193 нм, снабженный 
ячейкой двойного объема HelEx II и сопряженный с 
квадрупольным ИСП-МС Agilent 7900. Абляция осу-
ществлялась в потоке гелия (0.5 л/мин несущий газ и 
0.2 л/мин через второй объем абляционной ячейки) 
пятном лазера 30 мкм при частоте излучения 10 Гц и 
плотности энергии 3.5 Дж/см2. Затем, перед посту-
плением в горелку масс-спектрометра, гелий подме-
шивался к потоку аргона (1.03 л/мин) в Т-образном 
кварцевом соединении оригинальной конструкции. 
Каждый анализ начинался с измерения фона (20 c), 

https://www.elibrary.ru/item.asp?id=80446323
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непосредственно измерение составляло 40 с, после 
чего 60 с отводилось на очистку системы перед сле-
дующим измерением. Измерялись следующие изото-
пы (в скобках приведена выдержка в мс): 43Ca (0.005), 
137Ba (0.005), 204Pb (0.01), 206Pb (0.03), 207Pb (0.04), 208Pb 
(0.01), 232Th (0.01), 235U (0.02) и 238U (0.02). Для учета 
масс-дискриминации и масс-фракционирования ис-
пользовались стандартное стекло NIST-610, для кото-
рого известны изотопные отношения свинца по дан-
ным изотопного разбавления и масс-спектрометрии с 
термической ионизацией (ИР-ТИМС) [Stern, Amelin, 
2003]. В качестве вторичных (проверочных) стандар-
тов были использованы: 1) апатит из сиенита горы 
Пик Макклюра (McClure) с известным возрастом, 
определенным методом ИР-ТИМС (523.51 ± 1.53 млн 
лет [Schoene, Bowring, 2006]); 2) апатит образца 
OD306 из апатит-магнетитовой жилы Cu-Au место-
рождения Акрополис (Acropolis) с возрастом 1596 ± 
± 7.1 млн лет, определенным методом изотопного раз-
бавления и мультиколлекторной масс-спектрометрии 
с индуктивно-связанной плазмой (ИР МК-ИСП-МС 
[Thompson et al., 2016]; 3) метаморфический апатит из 
мраморов Оттэр Лэйк (Otter Lake) с возрастом 913 ± 
± 7 млн лет, определенным методом ИР МК-ИСП-МС 
[Barfod et al., 2005]. Полная серия измерений состояла 
из 50 циклов, начинающихся с измерений NIST-610, 
McClure, OD306 и Otter Lake и заканчивающихся 
измерениями четырех неизвестных проб. Редукция 
данных выполнялась в программном комплексе 
Iolite 4.9 [Paton et al., 2010, 2011].

Результаты датирования представлены на диа-
грамме Тера–Вассербурга на рис. 1, б. Изотопные со-
отношения, полученные в результате измерений в 
образце силла и в двух стандартах, представлены в 
доп. материалах.

Результаты палеомагнитных исследований. 
В  изученных образцах мезопротерозойских силлов 
котуйского интрузивного комплекса по результатам 
ступенчатой температурной чистки нами выделено 
две компоненты намагниченности – низко- и средне-
температурная, и высокотемпературная (рис. 2). 
Иногда спектры блокирующих температур для обеих 
компонент существенно перекрываются – в этом 
случае выделение конечных направлений оказыва
ется невозможным. Низко- и среднетемпературная 
компонента (LT – low-temperature) была выделена на 
интервале температур от 20–380 до 400–540 °C. Она 
характеризуется либо умеренными и высокими по-
ложительными наклонениями преимущественно с 
юго-западными склонениям, либо высокими поло-
жительными наклонениями и северными склонения-
ми. Во втором случае выделяемое направление близ-
ко к направлению современного геомагнитного поля 
в районе работ и является, по всей видимости, ре-
зультатом современного перемагничивания. В пер-
вом же случае выделяемые направления могут ин-
терпретироваться как наложение двух компонент: 

высокотемпературной древней и современной (или 
пермско-триасовой трапповой, сильно проявленной в 
регионе). Высокотемпературная (HT – high-tempe
rature), она же характеристическая (ChRM), компо-
нента намагниченности выделяется на широком 
спектре температур (300–600 °C) и отличается уме-
ренными и пологими отрицательными наклонения-
ми с юго-западным склонением (см. рис. 2).

На первичность выделенной ChRM указывают 
следующие факты: а) наличие в образцах горных по-
род структур гетерофазного окисления титаномагне-
тита [Evans et al., 2016; Пасенко и др., 2024а, 2024б]; 
б) близость направления ChRM к направлению, по-
лученному для других силлов КМП, подтвержденно-
му в том числе положительным тестом контакта 
[Evans et al., 2016]; в) существенное отличие обозна-
ченного направления намагниченности от направле-
ния пермско-триасового перемагничивания (прояв-
ленного в регионе) (см. рис. 2).

Заметим, что здесь мы лишь перечисляем сово-
купность доводов, свидетельствующих в пользу пер-
вичности намагниченности, записанной в интрузив-
ных телах КМП. Детально эти доводы рассмотрены в 
соответствующих более ранних работах [Веселов-
ский и др., 2009; Evans et al., 2016; Пасенко и др., 
2024а, 2024б]. В частности, в качестве свидетельства 
гетерофазного окисления там показаны микрофото-
графии с характерными более титанистыми ламеля-
ми и менее титанистыми «двориками».

Результаты определения палеонаправлений ChRM, 
выделенные в телах котуйского интрузивного комп
лекса, представлены в табл. 1.

В результате проведенных ранее палеомагнитных 
исследований, детальный анализ результатов кото-
рых приведен в работе [Пасенко и др., 2024б], был 
предложен новый палеомагнитный полюс для Си-
бирской платформы на ≈ 1500 млн лет (координаты 
полюса 22.6° ю.ш., 65.0° в.д. и α95 = 4.3°). Также по 
результатам анализа палеомагнитных направлений, 
записанных во всех изученных телах КМП, было по-
казано, что длительность магматической активности 
на периферии Анабарского массива при формирова-
нии КМП не превышала, по-видимому, 10–100 тыс. 
лет [Пасенко и др., 2024б].

ОПРЕДЕЛЕНИЕ ПАЛЕОНАПРЯЖЕННОСТИ 

Методика исследований. Определение палеона-
пряженности и сопряженный с этим комплекс экспе-
риментов по изучению магнитных и термомагнит-
ных свойств исследуемых пород выполнен в геофи-
зической обсерватории «Борок» ИФЗ РАН.

Стабильность магнитных минералов к нагревам 
оценивалась по серии кривых намагниченности на-
сыщения Msi(T), записанных при последовательных 
нагревах от 100 до 700 °C с шагом 100 °C во внешнем 
магнитном поле 450 мТл. Для этого использовались 
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магнитные весы конструкции Ю.К. Виноградова. 
Температура Кюри TC определялась по экстремуму 
первой производной на кривой Ms(T) [Fabian et al., 
2013]. На дублях образцов на приборе VFTB (Petersen 
Instruments) снимались петли гистерезиса, по ним 
определялись намагниченность насыщения Ms, оста-
точная намагниченность насыщения Mrs, коэрцитив-
ная сила Bc и остаточная коэрцитивная сила Bcr. Далее 
рассчитывались отношения Mrs/Ms и Bcr/Bc и строи-
лась диаграмма Дэя–Данлопа [Day et al., 1977; Dunlop 
2002а, 2002b]. Выполнялись необходимые микрозон-
довые и рентгеноструктурные исследования.

Доменная структура (ДС) магнитных зерен-носи-
телей остаточной намагниченности оценивалась по 
диаграмме Дэя–Данлопа (Mrs/Ms–Bcr/Bc) и термомаг-
нитному критерию (ТМ-критерию) [Большаков, 
Щербакова, 1979; Shcherbakova et al., 2000], по кото-
рому оцениваются «хвосты» парциальных термоо-
статочных намагниченностей pTRM (T2, T1; T1 < T2). 
Для этого образец нагревается до точки Кюри TC, и 
при охлаждении в нулевом поле до комнатной темпе-
ратуры T0 в интервале (T2, T1; T1  <  T2) включается 
лабораторное поле Bлаб, т. е. создается pTRM (T2, T1; 
T1 < T2, Bлаб). Далее образец в нулевом поле нагревает-

Рис. 2. Примеры результатов ступенчатой температурной 
чистки пород котуйского интрузивного комплекса. а–в – ре-
зультаты размагничивания вектора естественной остаточной 
намагниченности на единичных образцах разных сайтов: а – 
диаграммы Зийдервельда [Zijderveld, 1967]; б – стереограм-
мы; в – диаграммы размагничивания. г – средние направле-
ния намагниченности, рассчитанные для каждого изученно-
го сайта (см. табл. 1), и для сравнения – направления, выде-
ленные в дайках пермско-триасового возраста в районе работ 
[Пасенко и др., 2024а, 2024б]. Все направления приведены в 
древней (стратиграфической) системе координат. HT – высо-
котемпературная компонента. N, S, W, E, UP – север, юг, за-
пад, восток, верх соответственно.
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ся до T2, охлаждается до T0, и замеряется его намаг-
ниченность – «хвост» pTRM (T2, T1; T1 < T2). Согласно 
ТМ-критерию, pTRM (T2, T1; T1  <  T2) при последую-
щем нагреве до T2 и охлаждения до комнатной темпе-
ратуры T0 полностью разрушается у однодоменных 
(ОД) зерен (остаток при T0 – «хвост» < 5 % от значе-
ния pTRM (T2, T1); у псевдооднодоменных (ПОД) зе-
рен 5 % < «хвост» < 15 % и у многодоменных (МД) 
зерен «хвост» > 15 % [Shcherbakova et al., 2000].

Основным методом определения палеонапряжен-
ности была процедура Телье–Коэ [Thellier, Thellier, 
1959; Coe, 1967]. После каждых двух температур 
выполнялся проверочный нагрев до температуры Ti−2 
и последующее охлаждение в поле Bлаб (далее «про-
цедура pTRM-check») [Prévot et al., 1985]). Парные на-
гревы до последовательно возрастающих температур 
Ti (i = 1 – n) выполнялись на воздухе, первый шаг (на-
грев–охлаждение) – в нулевом поле, второй – в лабо-
раторном поле Bлаб (использовались значения от 5 до 
25 мкТл). В целом каждый эксперимент Телье–Коэ 
включал в себя примерно 15–20 температурных ша-
гов и 5–8 pTRM-check.

По результатам измерений процедуры Телье–Коэ 
строились диаграмма Араи–Нагаты [Nagata et al., 
1963] и для NRM(T) – диаграмма Зийдервельда (в ко-
ординатах образца) [Zijderveld, 1967]. На диаграммах 
Араи–Нагаты температурный (T1, T2) интервал, по 
которому оценивалась величина Bдр (далее fit-ин
тервал), выбирался максимально близким тому ин-
тервалу, в котором была выделена характеристиче-
ская компонента ChRM при палеомагнитных иссле-
дованиях. Для увеличения статистики и надежности 
получаемых определений Bдр в экспериментах, как 

правило, участвовали несколько кубиков-дублей из 
одного штуфа.

Для выполнения процедуры Телье–Коэ исполь
зовались два трехкомпонентных термомагнитометра 
конструкции Ю.К. Виноградова с чувствительностью 
~ (5–8) × 10−2 А/м и маленькая печь в магнитном 
экране, в которой можно проводить нагревы и охлаж
дение без поля или в присутствии контролируемого 
лабораторного магнитного поля. Намагниченность 
образцов, гретых в печке, измерялась на ротационном 
магнитометре JR-6 чувствительностью 3  ×  10−4  А/м 
(для 1 см кубиков).

В дополнение к процедуре Телье–Коэ для эксп
ресс-оценки величины Bдр использовался метод Вил-
сона–Буракова [Wilson, 1961; Бураков, 1973; Mux
worthy, 2010], по которому оценивается подобие двух 
термокривых – NRM(T) и TRM(T), получаемых при 
двух последовательных нагревах образца до темпе-
ратуры Кюри TC. Чтобы легче сравнивать кривые 
между собой на подобие, файл значений TRM(T) ум-
ножается на подобранный коэффициент к* так, что-
бы новая кривая TRM*(T) была максимально близка 
к NRM(T) (если это возможно). Сам факт подобия 
кривых NRM(T) и TRM*(T) служит существенным 
доводом в пользу того, что NRM является термооста-
точной по своей природе [Wilson, 1961; Бураков, 1973; 
Muxworthy, 2010]. Отметим, что метод Вилсона–Бу-
ракова используется нами при определении B*

др толь-
ко как дополнительный к основному – процедуре Те-
лье–Коэ. Для расчета VDM использовались только 
определения Bдр, полученные методом Телье–Коэ.

Описанный выше комплекс экспериментальных 
исследований свойств пород и принципы анализа по-

Таблица 1. Направления характеристической компоненты намагниченности, выделенные в телах котуйского интрузивного комплекса 
([Пасенко и др., 2024б] с дополнениями)

Объект* Сайт
Координаты, град.

n/N
D I

K α95, град.
с.ш. в.д. град.

о. Гугда-Ары 4, 5 69.49 103.49 29/31** 205.4 −12.5 15.6 7.0
о. Песчаный 6 69.53 103.39 13/13 208.5 −17.1 32.3 7.4
р. Орон-Юрях 7 69.58 103.38 13/15** 215.1 −5.5 25.9 8.3
р. Хатыска (1) 10 69.99 103.06 8/12** 203.4 −18.6 41.5 8.7
р. Хатыска (2) 11 69.99 103.06 6/13** 219.0 −5.2 107.0 6.5
р. В. Налэ 12 70.05 103.12 9/12** 219.3 −7.0 14.3 14.1
р. Оревун (1) 14 70.13 103.39 12/12 216.4 −17.3 23.6 9.1
р. Оревун (2) 15 70.17 103.39 12/12 207.0 −13.3 19.7 10.0
р. Оревун (3) 16 70.21 103.56 12/12 213.3 −20.3 35.2 7.4
р. Утруктак 17 70.40 103.43 12/12 194.9 −20.2 26.3 8.6
пор. Кирилл-Сергей-Уоран 19 70.45 103.47 16/16 208.8 −16.5 19.3 8.6
Среднее направление: 11 210.2 −14.1 78.2 5.2

При меча н ие. n/N – количество образцов, использованных для расчета среднего направления/отобранных в сайте; D, I, K, α95 – 
склонение, наклонение, кучность, радиус 95 %-го овала доверия.

* Названия точек даны по ближайшим характерным географическим объектам.
** Для отбраковки направлений векторов естественной остаточной намагниченности использован угол отсечения 3σ. Все направ-

ления приведены для современной системы координат.
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лученных данных, используемые нами, направлены 
на получение определений Bдр, удовлетворяющих со-
временным критериям их надежности.

Критерии оценки достоверности результатов. 
Как уже отмечалось во «Введении», представитель-
ный ряд достоверных определений палеонапряжен-
ности на протяженных временных интервалах может 
дать независимые свидетельства о фактическом вре-
мени возникновения внутреннего ядра. В этой связи 
в настоящее время наблюдается острый интерес к 
новым определениям Bдр и одновременно растут тре-
бования к их достоверности.

В палеомагнитной литературе на сегодняшний 
день разработан и рекомендуется к использованию 
целый ряд количественных и качественных критери-
ев оценки достоверности результатов определения 
величины палеонапряженности. Они распадаются на 
две группы. Одна из них относится к процессу оцен-
ки каждого отдельного определения Bдр по диаграм-
ме Араи–Нагаты, построенной по измерениям проце-
дуры Телье–Коэ. Вводятся следующие параметры: 
(T1, T2); (T1 < T2) – температурный интервал, в котором 
проводилась оценка древнего поля (далее fit-интер
вал); NP – число точек в этом интервале; g – Gap-
фактор, показатель равномерности уменьшения 
NRM, стремится от 0 к 1 при росте числа NP и равно-
мерности; q – показатель «качества» определения, 
объединяет в себе показатели b, f, g и σb 
(q = f × g × |b| / σb) [Coe et al., 1978]; f – рассматривае-
мая доля (фракция, сегмент) NRM в пределах (T1, T2), 
которая берется по отношению к значению NRM в 
точке пересечения аппроксимирующей прямой ли-
нии (fit-линии) и оси ординат; b – тангенс угла накло-
на fit-линии; σb – стандартная ошибка тангенса угла 
наклона; σ(Banc) – стандартная ошибка определения 
палеонапряженности; β – мера разброса точек отно-
сительно fit-линии, равна отношению σ(Banc) к абсо-
лютному значению Banc; FRAC – доля (фракция) век-
торной суммы изменений NRM в пределах (T1, T2) 

относительно векторной суммы изменений NRM в 
пределах всего температурного интервала размагни-
чивания [Shaar, Tauxe, 2013]; δ(CK) – отношение мак-
симального абсолютного значения отклонений чек-
точек в пределах T < T2 к значению TRM при пересе-
чении fit-линии и оси абсцисс [Leonhardt et al., 2004]; 
DRAT – отношение максимального абсолютного зна-
чения отклонений чек-точек pTRM в пределах T < T2 
к длине fit-линии в интервале (T1, T2) [Selkin, Tauxe, 
2000]; CDRAT – кумулятивный показатель отклоне-
ний чек-точек pTRM, равен отношению абсолютного 
значения суммы всех отклонений с учетом знака в 
пределах T < T2 к длине fit-линии в интервале (T1, T2) 
[Kissel, Laj, 2004]; mDRAT – среднее относительное 
отклонение чек-точек pTRM, равно отношению 
CDRAT к числу чек-точек pTRM в пределах T  <  T2 
[Paterson et al., 2014].

Для оценки качества каждого отдельного опреде-
ления Bдр предлагаются следующие граничные зна-
чения этих параметров [Paterson et al., 2014]: NP ≥ 4; 
q ≥ (1–5); f ≥ 0.35 (35 %); β ≤ 0.1 (10 %); δ(CK) ≤ 7 %; 
DRAT  ≤  10  %; CDRAT  ≤  11  %; FRAC  ≥  0.45 (45  %) 
[Paterson et al., 2015]; mdrat ≤ 10 % (категория «A») 
[Blanco et al., 2012].

Магнитные свойства пород и оценка доменной 
структуры магнитных зерен. Коллекция образцов, 
использованная в описанных выше экспериментах, 
содержала неориентированные обрезки штуфов, 
оставшиеся после палеомагнитных исследований, 
всего 102 образца, представляющих 13 различных 
сайтов. Для процедур Телье–Коэ и Вилсона–Буракова 
из каждого обрезка выпиливалось максимальное по 
возможности число кубиков с ребром 1 см, остатки 
пород использовались в других экспериментах. Все 
образцы пород прошли полный цикл экспериментов.

Общим свойством пород всех сайтов является их 
хорошая стабильность к нагревам. На рисунке 3 по-
казаны температурные кривые Msi(T) образцов трех 
разных сайтов, по своему виду они типичны и харак-

Рис. 3. Стабильность пород к нагревам: графики термокривых Msi(T). Температуры Кюри TC для каждого образца опре-
делялись по экстремуму первой производной на кривой Ms(T) нагрева до 600 °C.
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терны для пород остальных сайтов. Видно, что в 
процессе последовательных нагревов до возрастаю-
щих температур кривые Msi(T) практически накла-
дываются одна на другую или с минимальными сме-
щениями. Определенные по минимуму первой про-
изводной температуры Кюри лежат в области 
470–570 °C. 

Такой диапазон TС характерен для однофазно 
окисленного (ОФ) титаномагнетита (ТМ) 
Fe Fe Ti O
1

2

2 2 2 3

3

3 4� �
�

� �
�

x z x z x z/ /
  [Dunlop, Özdemir, 1997] с 

содержанием ульвошпинели x (0 ≤ x ≤ 1) и парамет
ром окисления z (0 ≤ z ≤ 1), варьирующими от z ≈ 0, 
x  ≈ 0.0 до z ≈ 1, x ≈ 0.5 [Nishitani, Kono, 1983]. Здесь 
символ □ означает вакансию. Анализ полученных 
дифрактограмм, действительно, показал наличие в 
образцах шпинельных фаз с параметром элементар-
ной ячейки a0, близкой к магнетитовой (0.839 нм), а 
также с a0 = 0.842  нм. Последнее значение соответ-
ствует ОФ окисленному титаномагнетиту при вели-
чинах x и z, варьирующими от z ≈ 0, x ≈ 0.2 до z ≈ 1, 
x ≈ 0.5 [Nishitani, Kono, 1983]. Кроме шпинельной, во 

всех образцах присутствует гексагональная фаза с па-
раметрами ячейки, соответствующими ильмениту (не 
более 12 %).

В дополнение к термомагнитному и рентгено-
структурному анализам на ряде образцов были вы-
полнены электронно-микроскопические и микрозон-
довые исследования. Все сайты характеризуются 
присутствием крупных ТМ зерен состава Fe2.5Ti0.5O4–
Fe2.7Ti0.3O4, с которыми иногда соседствуют сростки 
ильменита (рис. 4, а). Как правило, крупные ТМ зер-
на имеют ряд трещин, что свидетельствует об их ОФ 
окислении [Petersen, Vali, 1987; Fabian, Shcherbakov, 
2020]. Сопоставление данных  по составу x = (0.3–
0.5) с величиной ТС ≈ (500–550) °С говорит о высокой, 
z ≈ (0.5–0.9) степени ОФ окисления. 

Параллельно с ОФ окисленными наблюдаются и 
гетерофазно-окисленные зерна с распадом первично-
го ТМ на магнетит-ильменитовую сетку с мелким 
ОД размером магнетитовых ячеек ≈  100 нм (см. 
рис. 4, б). На всех изученных образцах также обнару-
живается присутствие достаточно мелких ПОД час

Рис. 4. Микрофотографии (в обратнорассеянных электронах) полированной поверхности аншлифа изученных образцов 
коллекции. а – крупное зерно сростков ОФ окисленного титаномагнетита (x = 0.5) и ильменита; б – структура субми-
кронного гетерофазного распада зерна ТМ; в – мелкое зерно ТМ (х = 0.35), распределенное в силикатной матрице; г – 
светлые мелкие фигуры размером 1–2 мкм представляют отдельные зерна титаномагнетита, распределенные в силикат-
ной матрице (х = 0.3).
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тиц. На рисунке 4, в приведено изображение отдель-
ного мелкого зерна ТМ размером до 5 мкм с содержа-
нием титана х = 0.35 и незначительными примесями 
Al, Са и Mn (обр. 54 сайта 5), расположенного внутри 
силикатной матрицы. Другой подобный пример 
представлен на рис. 4, г, где светлые мелкие фигуры 
размером 1–2 мкм соответствуют отдельным зернам 
магнетита, вкрапленным в силикатную матрицу. Как 
отмечалось в работах [Tarduno et al., 2006; Щербако-
ва и др., 2017], такие носители NRM надежно запеча-
таны в матрице и тем самым защищены от химиче-
ских и структурных изменений, что говорит в пользу 
термоостаточной природы NRM и обеспечивает хо-
рошую сохранность палеомагнитной записи. Отме-
тим, что данные электронно-микроскопических и 
микрозондовых исследований по составу как шпи-
нельной, так и гексагональной фазы хорошо согласу-
ются с данными рентгеноструктурного и термомаг-
нитного анализов.

Обсудим подробно различия между сайтами и те 
позиции, по которым результаты для отдельных (или 
целых групп) образцов отсеивались и не включались 
в таблицу окончательных результатов.

Сайт 10: отметим хорошее подобие кривых NRM 
(T, Bдр) и TRM(T, Bлаб), снимавшихся на образцах по 
методу Вилсона–Буракова: рис. 5, а, г (образцы 118 и 
120 соответственно), что говорит в пользу термо
остаточной природы NRM. Обращает на себя внима-
ние большая по величине намагниченность пород 
этого сайта: у основной части образцов природная 
намагниченность NRM  >  10−2 (СГСМ), тогда как у 
пород других сайтов NRM ≤ ~10−3 (СГСМ). Проана-
лизируем диаграммы Араи–Нагаты (АН) и NRM 
Зийдервельда (ЗД) (в координатах образца) обр. 118. 
На ЗД-диаграмме (см. рис. 5, в) видна практически 
одна компонента на всем температурном интервале, 
и это совпадает с fit-интервалом характеристической 
компоненты ChRM, определенной при  термочистке. 
Но АН-диаграмма (см. рис. 5, б) представляет дугу с 
большим наклоном при низких температурах, непо-
нятно, в каком интервале можно по ней оценивать 
Bдр. У бóльшей части образцов этого сайта просле-
живается та же картина: АН-диаграммы имеют вид 
дуги. Несколько другая ситуация у обр. 120: на ЗД-
диаграмме (см. рис. 5, е) также прослеживается одна 
компонента от 300 °C, при этом АН-диаграмма (см. 
рис. 5, д) от 20 до 580 °C несколько раз меняет наклон 
и состоит из нескольких прямых отрезков: 20–410, 
410–470, 470–530 и 530–580 °C, оценка Bдр в этих ин-
тервалах дает 36.7, 79.7, 16.1 и 2.6 мкТл соответствен-
но. При этом характеристическая компонента имеет 
одно направление практически на всем температур-
ном интервале.

Общим для обоих образцов является то, что пар-
циальные намагниченности, созданные в разных 
температурных интервалах (ниже и в пределах fit-
интервалов ChRM), обнаруживают большие хвосты: 

40–45  % до 470  °C (см. рис. 5, ж, и) и достаточно 
большие 8.6–12.2 % выше 470 °C (см. рис. 5, з, к). Это 
означает, что у этих образцов носителями NRM на 
всем температурном интервале и, в частности, в пре-
делах fit-интервалов являются многодоменные и 
крупные ПОД зерна. Как было показано ранее [Levi, 
1977; Shcherbakov, Shcherbakova, 2001], оценка поля 
по температурным интервалам АН-диаграммы, где 
обнаруживаются МД частицы, дает завышенные зна-
чения и большие ошибки. Действительно, по сайту 
10 на большей части образцов, подобных 118-му и 
120-му, при оценке Bдр в интервале температур до 
450 °C получаем значения от 40 до 96 мкТл, в интер-
вале 450–560 °C – 12–22 мкТл. Результаты по этому 
сайту отсеяны.

У достаточно большой группы образцов из раз-
ных сайтов изучаемой коллекции в экспериментах по 
методу Вилсона–Буракова на кривых NRM(T, Bдр), 
или TRM(T, Bлаб), или на обеих наблюдался пик в ин-
тервале температур 450–510  °C, возможно, связан-
ный с частичным самообращением (рис. 6, а, б). Этот 
пик хорошо виден также на кривых охлаждения и по-
следующего нагрева парциальной термоостаточной 
намагниченности, pTRM(550–500) (см. рис. 6, в, 
обр. 190). На АН- и ЗД-диаграммах этот пик явно не 
отражался, хотя, например, у обр. 187 именно в ин-
тервале 440–480 °C прослеживается поворот на АН-
диаграмме (см. рис. 6, г), которого не видно на ЗД-
диаграмме (см. рис. 6, д). У таких образцов характе-
ристическая компонента часто выделялась при 
температурах выше 450–500  °C, т.  е. fit-интервал 
ChRM был (450–470)–(550–570) °C. Поскольку имен-
но в этом интервале у таких образцов происходят 
какие-то структурные изменения, вызывающие пик 
на кривых, мы посчитали ошибочным на их фоне 
оценивать Bдр. Результаты, полученные по образцам, 
у которых наблюдается пик на кривых NRM(T, Bдр) и 
TRM(T, Bлаб), были отсеяны.

Обсудим свойства образцов из шести сайтов, про-
шедших вышеописанную селекцию. Оценка домен-
ной структуры магнитных частиц проводилась по 
диаграмме Дэя–Данлопа и ТМ-критерию.

Для ТМ-критерия величины хвостов pTRM опре-
делялись на одном-трех образцах из каждого сайта. 
Как отмечалось выше, при палеомагнитных исследо-
ваниях характеристическая компонента выделялась 
на широком спектре температур 300–600 °C, у значи-
тельной части образцов – выше 450–500 °C. Результа-
ты оценки ДС обоими способами проиллюстрирова-
ны на рис. 7.

На диаграмме Дэя–Данлопа (см. рис. 7, а) репре-
зентативные точки сгруппированы в основном в об-
ласти ПОД размеров, и три точки (образцы сайта 11) 
показаны как многодоменные. По ТМ-критерию про-
слеживается следующая картина. Величина хвостов 
в низкотемпературной области (до fit-интервала) ме-
няется от нескольких процентов (как у ОД-частиц, 
см. рис. 7, г, д, сайт 5) до 25–30 %, как у ПОД и МД 
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зерен (см. рис. 7, б, ж). Можно предположить, что но-
сителями этих pTRM являются крупные зерна ОФ 
окисленного ТМ (см. рис. 4). Но в высокотемператур-
ной области (в пределах fit-интервалов) хвосты ми-
нимальные, от 0 до 3–8  %, как у ОД и малых ПОД 
частиц (см. рис. 7, в, д, е, з). Согласно ТМ-критерию, 
можно сделать вывод, что носителями характеристи-
ческой компоненты намагниченности обсуждаемых 
образцов являются ОД и/или малые ПОД зерна маг-
нетита или слаботитанистого титаномагнетита, ко-

торые также присутствуют в породе (см. рис. 4). 
Оценки доменной структуры двумя способами в ос-
новном не противоречат друг другу.

Для объяснения того, что образцы 11-го сайта на 
диаграмме Дэя–Данлопа попадают в МД область, 
следует принять во внимание следующее обстоя-
тельство. Величину гистерезисных параметров, по 
которым строится диаграмма (Mrs/Ms–Bcr/Bc), опреде-
ляют магнитные частицы всех размеров, присут-
ствующие в образце. По ТМ-критерию оценивается 

Рис. 5. Сайт 10, образцы 118 и 120: а, г – термокривые Msi(T). Селекция образцов с использованием термомагнитного 
критерия: сопоставление диаграмм Араи–Нагаты (б, д), Зийдервельда (в, е) для NRM(T) и хвостов pTRM, созданных в 
низко- (ж, и) и высоко- (з, к) температурных интервалах; ж–к – вертикальные линии и цифры над ними обозначают 
температурные интервалы создания pTRM, стрелки показывают ход изменения температуры, цифры с  % у кривых – ве-
личину хвостов (%).  TRM*(T, Bлаб) – в методе Вилсона–Буракова кривая подобия лабораторной TRM(T, Bлаб), получаемая 
после умножения файла ее значений на коэффициент подобия к*.
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поведение парциальных термоостаточных намагни-
ченностей, т. е. фактически оцениваются магнитные 
частицы, несущие остаточную намагниченность в 
данном температурном интервале.

Результаты определения палеонапряженности. 
Достаточно надежные определения Bдр удалось полу-
чить на 28 из 102 образцов (на 44 дублях) шести сай-
тов. Для этих сайтов на рис. 8 для образцов одного 
номера из каждого сайта показаны (по горизонтали) 
блоки из четырех графиков, иллюстрирующие термо-
магнитные свойства породы, процедуры Телье–Коэ и 
Вилсона–Буракова. Кривые Msi(T) (см. рис. 8, а) де-
монстрируют стабильность пород к нагревам. На АН- 
и ЗД-диаграммах (см. рис. 8, б, в) на температурном 
интервале (20, 300–450  °C) прослеживаются низко-
среднетемпературные компоненты (они обсуждаются 
выше в разделе «Палеомагнитные и изотопные иссле-
дования»). Пунктирной линией на этих диаграммах 
отмечен fit-интервал. Видно, что у разных образцов и 
на разных сайтах он разный. На графиках, снятых по 
методу Вилсона–Буракова (см. рис.  8,  г), вертикаль-

ные линии отмечают температурный интервал, по 
которому оценивалась палеонапряженность B*

др.
Сводка результатов, прошедших селекцию и удов-

летворяющих численным критериям оценки каждого 
отдельного определения Bдр по диаграмме Араи–На-
гаты (см. раздел «Критерии оценки достоверности 
результатов»), представлена в табл. 2.

Как видно из табл. 2, количество образцов, по кото-
рым определения Bдр проходят селекцию, на разных 
сайтах разное: меняется от двух (сайт 7) до семи 
(сайт 6), с учетом дублей – от трех до шестнадцати, 
внутри сайтов значения Bдр близки друг другу. Все 
определения указывают на низкое поле, но по величи-
не их можно разделить на две группы. В одной (сайты 
5, 6, 11, 12) значения Bдр ≤ 10 мкТл меняются в преде-
лах 3.2–10 мкТл, в другой группе (сайты 7, 16) 
Bдр  >  10  мкТл меняется в пределах 11.4–17.6 мкТл. 
Определения Bдр двумя разными методами (Телье–
Коэ и Вилсона–Буракова) не противоречат друг другу, 
для большинства образцов они близки между собой, 
хотя на отдельных образцах наблюдается различие.

Рис. 6. Селекция образцов. а, б – термокривые NRM (T, Bдр) и TRM (T, Bлаб), снятые по методу Вилсона–Буракова, образ-
цы 187 и 142; в – кривая охлаждения и последующего нагрева pTRM (550–500) обр. 190. Пик на кривых – частичное само-
обращение? (г, д) – диаграммы Араи–Нагаты (г) и Зийдервельда (д) обр. 187 для сравнения с (а).
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Далее рассчитывалось среднее для объекта значе-
ние VDM по стандартной формуле:

VDM 0.5× 1 3cos 10
3 2 7� � �B R IEäð ,	 (1)

где Bдр – средние по сайту значения палеонапряжен-
ности и I – палеонаклонения, определенные при па-
леомагнитных исследованиях; RE – радиус Земли. 
Средние по сайту значения палеонаклонения, палео-

напряженностей (методы Телье–Коэ и Вилсона–Бу-
ракова) и посчитанного VDM показаны в табл. 3.

дискуссия

Новые определения палеонапряженности в мезо-
протерозое, представленные выше, получены по 
шести силлам, похожим по составу слагающих пород 
и обнаженных на западном склоне Анабарского мас-

Рис. 7. Оценка ДС магнитных частиц. а – диаграмма Дэя–Данлопа; б–з – ТМ-критерий: оценка хвостов pTRM, созданных 
до fit-интервала образцов (б, г, ж) и в его пределах (в, д, е, з). Вертикальные линии и цифры над ними обозначают темпе-
ратурные интервалы создания pTRM, стрелочки показывают ход изменения температуры, цифры с % у кривых – вели-
чину хвостов (%).
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Рис. 8. Иллюстрации к термомагнитным свойствам пород, процедурам Телье–Коэ и Вилсона–Буракова. Слева направо: 
а – термомагнитные кривые Msi(T), нормированные на Msi(T0); б – диаграммы Араи–Нагаты (штриховой линией отмечен 
fit-интервал, по которому оценивается Bдр; залитые кружки – точки в fit-интервале T1–T2, которые используются для опре-
деления Bдр; треугольники – чек-точки (check-points)); в – диаграммы Зийдервельда (в координатах образца), построенные 
по данным процедуры Телье–Коэ; г – диаграммы Вилсона–Буракова в представлении NRM-TRM.
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сива. Расстояние между самыми дальними изучен-
ными телами составляет ≈ 110 км (см. рис. 1). По двум 
сайтам есть определения возраста: сайт 5 – 1486 ± 26 
млн лет, сайт 16 – 1503 ± 2 млн лет (раздел «Палео-
магнитные и изотопные исследования»). Таким обра-
зом, представленные здесь результаты получены для 
комплекса близких по возрасту тел основного соста-
ва КМП. Тела, относящиеся к этой провинции, рас-
пространены по всему северу Сибирской платфор-
мы, что вкупе с палеомагнитными направлениями, 
записанными в различных телах из различных реги-
онов, указывает на ее относительно долгое формиро-
вание (не быстрее 10–100 тыс. лет, но не дольше пер-
вых миллионов лет) [Пасенко и др., 2024б]. Результа-
ты математического моделирования [Метелкин и др., 
2019] показывают, что силл мощностью около 40 м 
остывает за несколько десятков лет, т. е. значительно 
быстрее, чем это необходимо для осреднения вариа-
ций геомагнитного поля. Это означает, что мы имеем 
дело с шестью точечными определениями Bдр, отра-
жающими вариации напряженности геомагнитного 
поля, существовавшего в момент кристаллизации из-
ученных тел.

Полученные определения Bдр удовлетворяют чис-
ленным критериям для АН-диаграмм (см. «Критерии 
оценки достоверности результатов»). Другая группа 
критериев относится к оценке значений Bдр, усреднен-
ных по объекту [Perrin, Shcherbakov, 1997]. Мы здесь и 
далее использовали достаточно мягкие критерии се-
лекции с тем, чтобы при анализе привлечь максималь-
но возможное количество данных, представленных в 
МБД: 1) принимаются во внимание определения Bдр, 
полученные методом Телье–Коэ с выполнением про-
цедуры check-points; 2) для расчета среднего по объ-
екту значения Bдр используется не меньше трех от-
дельных определений; 3) для этого среднего значения 
относительная стандартная ошибка ≤ 15 %.

По всем сайтам получены низкие значения вели-
чины поля Bдр и VDM, которые меняются в пределах 
4.7–15.6 мкТл и (1.21–3.85) × 1022 Ам2 соответственно, 
что в среднем в четыре раза ниже средней величины 
VDM в современную эпоху (≈ 7.8 × 1022 Ам2). По вели
чине новые определения Bдр согласуются с уже име-
ющимися в МБД несколькими определениями Bдр 
близкого возраста (1600–1900 млн лет) [Щербакова и 
др., 2004, 2006б, 2024; Donadini et al., 2011а; 
Shcherbakova et al., 2014; Veselovskiy et al., 2019; Miki 
et al., 2020] (рис. 9).

Общая картина поведения VDM в протерозое 
представлена на рис. 9. Для ее построения из МБД 
отобраны определения VDM, удовлетворяющие кри-
териям, описанным выше. Подчеркнем, что при по-
строении дальнейших диаграмм мы строго придер-
живались перечисленного формализма критериев с 
тем, чтобы избежать субъективности при отборе 
данных из МБД. Этот же блок данных использован 
для построения рис. 10, где видно, что данные рас-

падаются на два кластера – больших и малых значе-
ний Bдр. Для удобства сравнения двух графиков дан-
ные из разных кластеров на рис. 10 обозначены на 
рис. 9 символами красного и синего цвета для боль-
ших и малых Bдр соответственно. При этом некото-
рые определения на рис. 9 не отмечены цветом (чер-
но-белые символы), поскольку для них в МБД пока-
заны значения только VDM, и не удалось установить 
их принадлежность к какому-либо кластеру из-за 
отсутствия в МБД данных по наклонению I. Столбик 
низких значений внизу слева на рис. 9 – данные VDM 
по эдиакарию.

На рисунке 9 не прослеживается какой-либо опре-
деленной регулярной тенденции изменения поля в 
это время, что уже отмечалось ранее [Щербакова и 
др., 2023, 2024], ввиду наблюдаемой чересполосицы 
высоких и низких величин VDM. Наиболее вероят-
ное объяснение такой картины – существование двух-
модового режима генерации геомагнитного поля, на 
что указывает и двухмодовость гистограммы VDM, 
приведенной на врезке рис. 9, тем более, что некото-
рые теоретические модели демонстрируют возмож-
ность подобной смены режимов сильного и слабого 
полей [Driscoll, 2016]. Но при этом, естественно, воз-
никает вопрос о геометрии поля в этих режимах гео-
динамо. Очевидно, режим сильного диполя ассоции-
руется с геометрией современного геомагнитного 
поля с доминирующим осевым центральным дипо-
лем, на который накладываются вековые вариации.

Но сохраняется ли дипольный характер поля при 
его слабой интенсивности? При анализе геометрии 
современного поля используется схема разложения 
его потенциала на гармоники. Этот же метод приме-
няется и в археомагнетизме, когда на глобусе имеет-
ся достаточное количество одномоментных данных, 
чтобы установить хотя бы несколько первых гармо-
ник. Однако в палеомагнетизме такой метод не рабо-
тает в силу того, что мы обладаем набором лишь 
единичных записей поля в различные моменты вре-
мени (к тому же зачастую определенных со значи-
тельными ошибками как во времени, так и в характе-
ристиках вектора поля).

Для преодоления этих трудностей, т. е. установле-
ния справедливости (несправедливости) гипотезы о 
преимущественно дипольном представлении поля, 
авторы [Lhuillier et al., 2023] предложили альтерна-
тивный подход, основанный на статистическом ана-
лизе эмпирических данных на геологических интер-
валах времени. Идея такого анализа заключается в 
том, что для чисто дипольного поля измеренное на-
клонение I непосредственно связано с напряженно-
стью поля B соотношением

B ga I a I
I

� � � � � �
�

,  
1

1 3
2

cos
,	 (2)

где параметр g представляет интенсивность поля на 
полюсах. Из уравнения (2) следует существование 
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Таблица 2. Результаты определений палеонапряженности методом Телье–Коэ и Вилсона–Буракова

Обра-
зец

Bлаб, 
мкТл T1−T2, °C NP GAP Q F K, 

×(−1)
Bдр σ

β FRAC
dCK DRAT CDRAT mDRAT B*

др, 
мкТлмкТл %

Сайт 5
042 (1) 12 400–525 6 0.792 11.3 0.778 0.726 8.7 0.5 0.06 0.402 4.8 5.0 −2.8 3.2 –
045 (j1) 10 400–600 11 0.861 17.6 0.876 0.396 4.0 0.2 0.04 0.692 12.3 13.1 −5.2 4.6 8.5
050 (2) 10 400–560 10 0.832 17.7 0.865 0.477 4.8 0.2 0.04 0.543 6.0 6.3 2.2 3.0 11.5
052 (2) 5 400–580 10 0.818 12.9 0.903 0.860 4.3 0.2 0.06 0.464 1.8 1.5 −1.8 0.9 8.6
054 (1) 7 460–560 6 0.769 18.9 0.534 0.541 3.8 0.1 0.02 0.273 4.7 7.8 −14.9 4.7 6.5
055 (2) 5 455–540 6 0.776 5.3 0.442 0.920 4.6 0.3 0.07 0.196 5.2 8.6 −12.2 3.1 8.9

Сайт 6
057 (1) 9 480–550 6 0.723 7.1 0.756 0.917 8.3 0.6 0.08 0.449 4.5 4.4 4.0 1.5

4.4
057 (2) 10 500–560 6 0.750 15.8 0.824 0.635 6.4 0.3 0.04 0.520 7.6 7.8 9.6 2.4
058 (1) 10 500–560 6 0.771 12.8 0.846 0.946 9.5 0.5 0.05 0.369 5.3 4.6 −10.4 2.5

7.5058 (2) 9 500–560 8 0.851 20.1 0.843 0.883 8.0 0.3 0.04 0.634 9.3 8.2 14.0 2.8
058 (3) 9 500–560 6 0.773 21.1 0.806 0.886 8.0 0.2 0.03 0.589 1.9 1.8 −2.0 1.4
059 (1) 10 400–560 8 0.811 7.4 1.027 0.767 7.7 0.9 0.11 0.733 3.1 2.4 3.4 1.4

5.6
059 (2) 6 400–560 8 0.794 9.2 1.032 1.185 7.1 0.6 0.09 0.797 12.1 7.5 12.3 3.1
062 (1) 12 400–560 8 0.665 17.3 0.883 0.703 8.4 0.3 0.03 0.645 5.0 4.6 2.8 1.6

7.0
062 (2) 8 500–560 8 0.826 15.4 0.824 1.259 10.1 0.4 0.04 0.674 6.6 5.0 −9.5 1.9
063 (1) 8 500–560 6 0.768 12.1 0.788 0.617 4.9 0.2 0.05 0.530 5.4 5.8 8.0 2.5

–063 (2) 10 480–550 6 0.740 6.6 0.762 0.480 4.8 0.4 0.09 0.271 3.6 4.3 −3.3 2.8
063 (3) 6 515–580 8 0.852 22.3 0.847 0.779 4.7 0.2 0.03 0.316 7.2 6.7 −8.2 2.8
067 (1) 8 460–560 7 0.710 9.8 0.839 0.815 6.5 0.4 0.06 0.717 6.2 5.8 1.4 2.1

4.2
067 (2) 6 400–560 7 0.786 14.6 0.906 0.890 5.3 0.3 0.05 0.638 10.7 8.8 9.7 3.3
068 (1) 7 400–560 9 0.808 10.6 0.899 0.914 6.4 0.4 0.07 0.605 6.7 5.5 7.1 2.2

2.8
068 (2) 6 400–560 12 0.888 20.9 0.938 1.085 6.5 0.3 0.04 0.696 7.7 5.5 6.7 1.8

Сайт 7
074 (1) 7 420–520 6 0.781 9.0 0.542 1.724 12.1 0.6 0.05 0.370 1.9 1.7 −1.0 1.3

8.2
074 (2) 8 400–520 6 0.791 8.3 0.574 1.656 13.3 0.7 0.05 0.441 4.1 3.7 3.9 1.6
086 (2) 11 400–540 8 0.824 8.1 0.667 1.034 11.4 0.8 0.07 0.553 13.2 13.8 6.0 6.8 11.5

Сайт 11
136 (1) 15 300–560 10 0.824 9.7 0.862 0.307 4.6 0.3 0.07 0.590 4.2 4.7 1.3 3.0

8.7
136 (2) 15 300–570 9 0.809 15.2 0.778 0.338 5.1 0.2 0.04 0.715 9.4 11.5 10.0 5.9
137 (1) 10 450–600 7 0.802 7.7 0.842 0.469 4.7 0.4 0.09 0.469 3.8 4.1 3.7 2.6

8.8
137 (2) 6 450–600 6 0.753 21.0 0.777 0.744 4.5 0.1 0.03 0.350 11.6 12.0 8.7 4.4
139 (1) 10 400–530 7 0.822 6.5 0.751 0.795 8.0 0.8 0.10 0.579 8.2 8.6 −0.6 4.2

9.7
139 (2) 10 450–530 5 0.727 6.8 0.715 0.662 6.6 0.5 0.08 0.339 9.6 11.2 11.8 4.5

Сайт 12
140 (2) 8 460–565 7 0.762 18.0 0.777 0.470 3.8 0.1 0.03 0.296 5.6 6.5 −12.1 4.2 5.0
143 (1) 6 500–560 5 0.687 29.6 0.571 0.715 4.3 0.1 0.01 0.343 10.0 14.2 6.1 4.0

5.2
143 (2) 6 515–560 4 0.506 2.5 0.402 0.524 3.2 0.3 0.08 0.148 5.8 12.8 −13.8 6.6
147 (1) 15 500–560 6 0.765 16.4 0.555 0.421 6.3 0.2 0.03 0.314 6.5 10.7 2.7 4.7

3.7
147 (2) 6 520–560 5 0.712 3.6 0.502 1.005 6.0 0.6 0.10 0.269 9.3 13.1 4.4 5.4

Сайт 16
197 (1) 15 500–560 6 0.772 13.3 0.813 1.171 17.6 0.8 0.05 0.650 9.7 7.8 6.0 2.7 15.4
199 (1) 15 400–560 10 0.814 15.6 0.845 1.009 15.1 0.7 0.04 0.755 4.8 4.0 0.3 1.4 12.1
202 (1) 8 520–600 6 0.773 5.1 0.783 1.743 14.0 1.6 0.12 0.784 10.1 6.4 7.7 2.1 6.8
203 (1) 17 450–560 7 0.802 9.7 0.838 0.925 15.7 1.1 0.07 0.589 8.5 7.4 8.0 2.4 15.0

При меча н ие. Bлаб – лабораторное поле, использованное в процедуре Телье–Коэ; T1–T2 – fit-интервал, по которому оценивалась 
палеонапряженность Bдр по методу Телье–Коэ; NP – число точек fit-интервала; B*

др – палеонапряженность, полученная методом Вилсо-
на–Буракова; GAP, Q, F, β, FRAC, dCK, DRAT, CDRAT, mDRAT – современные количественные критерии (параметры качества) оценки 
по диаграмме Араи–Нагаты полученных определений Bдр, описание критериев и способы расчета приведены в разделе «Критерии 
оценки достоверности результатов».
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линейной связи между B и a(I) в случае дипольного 
поля. Разумеется, наличие вековых вариаций нару-
шает эту связь, но и в этом случае сохраняется значи-
мая линейная корреляция между B и a(I).

Рисунок 10, а демонстрирует диаграмму (B – a(I)) 
с использованием того же набора данных, по кото-
рым построен рис. 9. Существенной чертой этой диа-
граммы (см. рис. 10, а) является очевидная кластери-
зация распределения точек на них, что уже отмеча-
лось в нашей предыдущей работе [Щербакова и др., 
2024]. При этом кластер высоких значений Bдр пока-
зывает значимый коэффициент корреляции R = 0.42, 
в то время как для кластера с низкими Bдр корреля-
ция между B и a(I) отсутствует. При оценке корреля-
ции использовались 49 и 51 (см. рис.  10,  а), 49 и 39 
(см. рис. 10, б) точек для кластеров с высоким и низ-
ким полем соответственно.

Однако, прежде чем делать окончательный вывод, 
обратим внимание на группу данных по эдиакарию с 
крайне низкими палеонапряженностями (см. рис. 
10, а, залитые кружки) и экстремально низкими зна-
чениями VDM (см. рис. 9), полученные рядом иссле-
дователей по разным сайтам в разных локациях. Для 
объяснения этих результатов авторы публикаций 
предполагают существование особого режима гене-
рации и состояния геомагнитного поля в это время 
[Bono et al., 2019; Shcherbakova et al., 2020; Thallner и 
др., 2021b, 2022; Метелкин и др., 2022; Виноградов и 
др., 2023]. При этом, согласно модели [Driscoll, 2016] 
(см. «Введение»), именно в период 1000–650 млн л. н. 
должно было наблюдаться слабое поле, предшество-
вавшее образованию твердого ядра Земли около 
650 млн л. н. Его формирование маркирует полную 
смену режима генерации геомагнитного поля и пере-
ход к сильному диполю. Добавим к этому, что экс-

тремально слабое по величине поле, в котором эдиа-
карские породы приобретали свою NRM, могло при-
водить и к бо́льшим экспериментальным ошибкам 
при определении как палеонапряженности, так и па-
леонаправлений, что могло сказаться на точности ре-
зультатов.

Тогда, если из нашего анализа (B–a(I)) исключить 
данные по эдиакарию, то ситуация существенно ме-
няется (см. рис. 10, б): проявляется хорошая корреля-
ция между B и a(I) и для кластера с низкими Bдр тоже 
при коэффициенте корреляции R = 0.5. Как следствие, 
это говорит о преимущественно дипольной геоме-
трии поля в протерозое как для кластера с низкой, так 
и для кластера с его высокой интенсивностью.

Результаты анализа МБД, представленные выше, 
заметно расходятся с моделью, предложенной в рабо-
те [Driscoll, 2016]. Согласно этой модели, вплоть до 
≈ 1700 млн лет поле было мультипольным, затем ре-
жим генерации у динамо изменился – поле стало ди-
польным при достаточно сильной интенсивности по-
рядка современной. Но на рубеже ≈ 1000 млн лет 
режим генерации динамо снова меняется, поле стано
вится слабым и остается таковым вплоть до ≈ 650 млн 
лет, когда происходит образование твердого ядра. 
Это приводит к восстановлению режима сильного 
диполя, который сохраняется по сей день.

С другой стороны, из приведенного выше анализа 
экспериментальных данных о палеонапряженности 
следует, что режим поля в протерозое действительно 
был непостоянен и что в период около 550–600 млн 
лет в эдиакарии интенсивность поля на самом деле 
упала до экстремально низких величин. На этом 
сходство с моделью заканчивается. Никаких призна-
ков мультипольного (недипольного) поведения поля 
на интервале времени древнее 1700 млн лет не обна-

Таблица 3. Средние значения палеонаклонения, палеонапряженностей и рассчитанных VDM (по методам Телье–Коэ и Вилсона–Бура-
кова), полученные для силлов с возрастом ≈ 1500 млн лет

Сайт/объект

Определение палео-
направлений

Определение палеонапряженности
метод Телье–Коэ метод Вилсона–Буракова

n/N
Dдр Iдр n/N Bдр, 

мкТл
SD(Bдр) SE(Bдр) VDM,  

× 1021 Ам2 n/N Bдр*, 
мкТл

VDM,  
× 1021 Ам2

мкТл % мкТл %град.
Сайт 5, силл около 
о. Гугда-Ары 29/31 205.4 −12.5 6/8 5.0 1.85 37 0.75 15.0 12.8 5/8 8.8 22.3

Сайт 6, силл около 
о. Песчаный 13/13 208.5 −17.1 16/9 7.0 1.63 23 0.41 5.8 17.6 6/9 5.3 13.1

Сайт 7, силл около устья 
р. Орон-Юрах 13/15 215.1 −5.5 3/7 12.2 0.95 8 0.55 4.5 31.5 2/7 9.8 25.3

Сайт 11, силл около 
р. Хатыска 6/13 219.0 −5.2 6/10 5.6 1.41 25 0.58 10.3 14.4 3/10 9.1 23.4

Сайт 12, силл ниже 
р. Хатыска 6/12 219.3 −7.0 5/8 4.7 1.40 30 0.63 13.3 12.1 3/8 4.6 11.9

Сайт 16, силл Оревун-
ский 12/12 213.3 −20.3 4/9 15.6 1.5 10 0.75 4.8 38.5 4/9 12.3 30.4

При меча н ие.  n/N – число использованных образцов (включая дубли)/всего изученных образцов; Bдр – среднее значение палео-
напряженности; SD — стандартное отклонение; SE — стандартная ошибка.
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руживается, как не видно и последующей его смены 
на сильное дипольное поле около 1700 млн лет. Вме-
сто этого во всем протерозое прослеживается до-
вольно частая смена (перемежаемость) режимов ге-
нерации поля – сильного или слабого по интенсив-
ности и дипольного по геометрии вне зависимости от 
его интенсивности.

Тем не менее обращаем внимание, что представ-
ленные здесь выводы все же носят предварительный 
характер ввиду недостаточного количества данных 
для уверенной статистики.

выводы

На коллекции пород возрастом ≈ 1500 млн лет, ото-
бранных из долеритовых силлов раннерифейской 
КМП Сибирской платформы, получены новые, отве-
чающие современным критериям надежности, опре
деления палеонапряженности геомагнитного поля 
Bдр. По шести сайтам получены 22 (34 с дублями) 
определения, все – c низкими значениями величины 
поля и виртуального дипольного момента, которые 
меняются в пределах 4.7–17.6 мкТл и (1.21–3.85)  × 

1022 Ам2 соответственно, что примерно в четыре раза 
ниже их средних величин в современную эпоху.

Анализ данных VDM в МБД для протерозоя под-
твердил гипотезу о двухмодовом режиме генерации 
геомагнитного поля в протерозое, по крайней мере, в 
период > 1000 млн лет. Более точно следует говорить 
о возможной перемежаемости двух дипольных режи-
мов в силу довольно частой смены высоких и низких 
интенсивностей VDM на временной шкале, наблюдае
мой на рис. 9. 

Проведен также совместный анализ определений 
Bдр для протерозоя, представленных МБД, и функ-
ции палеонаклонения a(I) = 1/[1 + 3cos2(I)]1/2. Распре-
деление точек на диаграмме (Bдр–a(I)) (см. рис. 10) 
распадается на кластеры высоких и низких значений 
Bдр. Из анализа следует, что при исключении данных 
по эдиакарию (12 определений) в обоих кластерах 
значений палеонапряженности – как высоких 
(49 определений), так и низких (39 определений) – на-
блюдается достаточно высокая степень корреляции, 
что указывает на дипольную геометрию магнитного 
поля Земли в палео- и мезопротерозое независимо от 
его интенсивности. С другой стороны, отсутствие 

Рис. 9. Значения VDM для протерозоя (538.8–2500 млн лет), представленные в МБД и полученные в настоящей статье. 
Красными и синими символами отмечены данные, которые отнесены к кластеру высоких (красные) или низких (синие) 
значений Bдр на рис. 10. На врезке – гистограмма распределения значений VDM. 1 – настоящая работа; 2 – [Щербакова и 
др., 2024]; 3 – [Di Chiara et al., 2023]; 4 – [Щербакова и др., 2023]; 5 – [Zhang et al., 2022]; 6 – [Thallner et al., 2022]; 7 – [Ме-
телкин и др., 2022]; 8 – [Щербакова и др., 2022]; 9 – [Lloyd et al., 2021а]; 10 – [Lloyd et al., 2021b]; 11 – [Thallner et al., 2021b]; 
12 – [Miki et al., 2020]; 13 – [Shcherbakova et al., 2020]; 14 – [Kodama et al., 2019]; 15 – [Bono et al., 2019]; 16 – [Veselovskiy et 
al., 2019]; 17 – [Sprain et al., 2018]; 18 – [Smirnov, Evans, 2015]; 19 – [Shcherbakova et al., 2014]; 20 – [Valet et al., 2014]; 21 – 
[Kulakov et al., 2013]; 22 – [Donadini et al., 2011а]; 23 – [Donadini et al., 2011b]; 24 – [Shcherbakova et al., 2008]; 25 – [Macouin 
et al., 2006]; 26 – [Щербакова и др., 2006а]; 27 – [Щербакова и др., 2006б]; 28 – [Smirnov, Tarduno, 2005]; 29 – [McArdle et 
al., 2004]; 30 – [Щербакова и др., 2004]; 31 – [Smirnov et al., 2003];  32 – [Macouin et al., 2003]; 33 – [Yu, Dunlop, 2002]; 34 – 
[Yu, Dunlop, 2001]; 35 – [Sumita et al., 2001]. Штриховая линия – современное значение VDM. 

14
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корреляции между Bдр и палеонаклонением у данных 
по эдиакарию может указывать на особый режим па-
леополя в это время – крайне слабое по интенсивно-
сти и недипольное по геометрии.

К этому добавим, что перемежаемость режима ге-
нерации может говорить об отсутствии твердого 
внутреннего ядра в палео- и мезопротерозое, относя 
его образование к более позднему времени (эдиака-
рию), как это предполагалось в работах [Driscoll, 
2016; Bono et al., 2019; Shcherbakova et al., 2020; Zhou 
et al., 2022].
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