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Проведен анализ особенностей состава и механизмов формирования континентальной коры Гор-
ного Алтая и роли гранитоидного магматизма в ее эволюции. Приведены геохимические и изотопные 
данные для главных типов пород первичной коры и ранне- и среднепалеозойских гранитоидов региона, 
показана роль гранитоидов как индикаторов различных стадий эволюции континентальной коры. Вы-
полнен обзор основных моделей формирования континентальной коры, показана возможность их реали-
зации для Горно-Алтайского сегмента Центрально-Азиатского складчатого пояса.

На основе комплекса геологических, геохимических, изотопных и геохронологических данных 
установлено, что в ранне- и позднекаледонских террейнах Горного Алтая формирование коры континен-
тального типа произошло практически синхронно (в среднем—позднем девоне). В раннекаледонских 
террейнах этот процесс был следствием многократного фракционирования первичной ювенильной коры 
базитового состава, а в позднекаледонских — одного цикла внутрикорового плавления «гибридной» 
андезитовой коры, содержащей значительную долю рециклированного материала.

Эволюция континентальной коры, гранитоиды, геохимия, изотопная геохимия, Горный Алтай.

CONTINENTAL CRUST IN GORNY ALTAI: STAGES OF FORMATION  
AND EVOLUTION AND INDICATOR ROLE OF GRANITOIDS

N.N. Kruk
The composition and mechanisms of formation of continental crust in Gorny Altai and the role of gran-

itoid magmatism in its evolution are considered. Geochemical and isotope data for major types of rocks of 
primary crust and for Early–Middle Paleozoic granitoids of the region are presented. The role of granitoids as 
indicators of different stages of the continental-crust evolution is discussed. A review of the main models of 
continental-formation crust is made, and their applicability to the Gorny Altai segment of the Central Asian Fold 
Belt is shown.

Based on the complex of geological, geochemical, isotope, and geochronological data, it has been estab-
lished that the formation of continental crust in the Early and Late Caledonian terranes of Gorny Altai proceeded 
nearly synchronously (in the Middle–Late Devonian). In the Early Caledonian terranes, this process was the 
consequence of the multistage fractionation of primary juvenile crust of basic composition, and in the Late 
Caledonian ones it was the result of one-cycle intracrustal melting of hybrid andesitic crust rich in recycled 
material.

Evolution of continental crust, granitoids, geochemistry, isotope geochemistry, Gorny Altai

ВВЕДЕНИЕ

Проблемы формирования и эволюции континентальной коры относятся к числу фундаменталь-
ных в геологии, петрологии и геохимии. Интерес исследователей к этим вопросам возник с момента 
становления геологии как науки и резко возрос в последние полвека в связи c появлением новых мето-
дов изучения состава и определения абсолютного возраста горных пород.

За последние три десятилетия в исследованиях континентальной коры достигнут значительный 
прогресс. С одной стороны, получен и осмыслен огромный объем геологических, геохимических, гео-
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хронологических и изотопных данных, характеризующих породы континентальной коры. Например, 
для территории Центрально-Азиатского складчатого пояса доказано резкое преобладание ювенильной 
коры, возраст формирования которой не превышает 1 млрд лет, выполнены оценки пропорций «юве-
нильного» и «рециклированного» компонентов в составе континентальной коры отдельных крупных 
сегментов, проведено Nd изотопное районирование территории [Коваленко и др., 1996, 1999; Ярмолюк 
и др., 1999, 2012; Крук и др., 1999; Jahn et al., 2000; Kruk et al., 2011; и др.]. С другой стороны, разрабо-
таны хорошо обоснованные модели формирования и эволюции коры [Taylor, McLennan, 1985; Rudnick, 
1995; Wedepohl, 1995; Rudnick, Gao, 2003; и др.]. Вместе с тем некоторые фундаментальные вопросы в 
этой области пока не нашли своего окончательного решения. Так, до последнего момента не предпри-
нималось попыток на примере крупных сегментов земной коры с длительной геологической историей 
проследить весь процесс формирования континентальной коры (от образования первичных коровых 
масс до становления коры континентального типа), связать между собой механизмы формирования кон-
тинентальной коры, процессы ее эволюции и специфику гранитоидного магматизма. В данной работе 
предпринята попытка решить эти вопросы на примере Горно-Алтайского сегмента Центрально-Азиат
ского складчатого пояса.

ФОРМИРОВАНИЕ КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ КОРЫ И ПЕТРОГЕНЕЗИС ГРАНИТОИДОВ 
(история вопроса и постановка проблемы)

В контексте данной работы наибольший интерес представляют два аспекта роста и эволюции 
континентальной коры: 1) состав коры и отдельных ее частей, 2) источники вещества и механизмы об-
разования коры.

Оценки состава континентальной коры и отдельных ее резервуаров, полученные разными авто-
рами, довольно близки между собой: состав для верхней коры соответствует гранодиориту, валовой 
состав коры — андезиту, а нижней коры — базальту или андезибазальту. Оценки редкоэлементного 
состава варьируют более широко [Taylor, McLennan, 1985; Wedepohl, 1995; Rudnick, 1995; Rudnick, 
Fountain, 1995; Gao, 1998; Rudnick, Gao, 2003], но в целом отличаются друг от друга не более чем на 
30—40 %. Всеми исследователями единодушно отмечается, что земная кора обогащена относительно 
мантии крупноионными литофильными (LILE), высокозарядными (HFSE), редкоземельными (РЗЭ) и 
радиоактивными элементами, обеднена «транзитными» (Sc, V, Cr, Ni, Co) элементами и по геохимичес-
ким характеристикам отвечает андезитам активных континентальных окраин. Соотношение составов 
верхней и нижней коры в разных моделях также принципиально не отличается: верхняя кора обогащена 
кремнеземом, калием, обеднена фемическими компонентами и кальцием, имеет более высокие концен-
трации LILE, HFSE и РЗЭ, пониженные — «транзитных» элементов.

При оценке механизмов формирования континентальной коры авторы различных моделей едины 
в двух моментах. Во-первых, все согласны с тем, что источником корового вещества является мантия. 
При этом, поскольку состав коры не отвечает «прямым» выплавкам из мантии (оливиновым толеито-
вым базальтам или бонинитам островных дуг), во всех моделях предполагается, что формирование кон-
тинентальной коры не является одноактным процессом. Во-вторых, общепринято, что формирование 
гранодиоритовой верхней коры связано с процессами внутрикоровой дифференциации.

В остальном все имеющиеся представления о механизмах формирования континентальной коры 
делятся на две группы: «эмпирические», исходящие из анализа больших объемов геохимической ин-
формации, и «теоретические», ставящие во главу угла определенные петрологические модели (основан-
ные, опять же, на анализе геохимического материала и геофизических данных).

Наиболее проработанной и внутренне непротиворечивой среди «теоретических» является модель, 
предложенная Р.С. Тейлором и С.М. Мак-Леннаном [Taylor, McLennan, 1985]. Авторы принимают двух-
членное строение континентальной коры (верхняя — гранодиоритовая и нижняя — базитовая), считая 
эти резервуары продуктами дифференциации первичной коры андезитового состава. Далее авторы 
предполагают различные механизмы формирования коры в архейское и постархейское время. Для ар-
хейской коры (75 % общего объема континентальной коры Земли) принята «бимодальная» модель фор-
мирования, для постархейской коры (25 % общего объема) — «андезитовая» (см., подробнее, [Taylor, 
McLennan, 1985]). Образование дифференцированной коры континентального типа является, по мне-
нию авторов, результатом одноактного внутрикорового плавления: остаток, образующийся после уда-
ления из «валовой» коры 25 % верхнекорового компонента, соответствует нижней коре.

Не останавливаясь подробно на анализе сильных и слабых сторон этой модели, необходимо под-
черкнуть лишь ее главные особенности: 1) первичная ювенильная кора имеет андезитовый состав и 
соответствует валовому составу современной континентальной коры; 2) формирование дифференциро-
ванной коры континентального типа является следствием одноактного внутрикорового плавления; 3) в 
процессе внутрикоровой дифференциации валовой состав континентальной коры не изменяется.
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В большинстве «эмпирических» моделей предполагается трехчленное строение континентальной 
коры (верхняя, средняя и нижняя кора), причем состав ни одной из этих частей не соответствует вало-
вому составу коры. Оценивая возможные механизмы формирования коры, авторы «эмпирических» мо-
делей [Rudnick, 1995; Rudnick, Fountain, 1995; Wedepohl, 1995; Rudnick, Gao, 2003; и др.] исходят из 
того, что среди продуктов частичного плавления мантии резко преобладают базальты. Соответственно, 
состав первичной коры предполагается базальтовым, а последующее формирование андезитовой коры 
связывается с процессами многократного внутрикорового плавления с образованием сначала тоналитов 
и трондьемитов, затем гранодиоритов и, в конечном итоге — калиевых гранитов. В качестве дополни-
тельных факторов, определяющих наряду с «надсубдукционным» магматизмом состав и облик совре-
менной континентальной коры, рассматриваются внутриплитный магматизм, аккреция к окраинам кон-
тинентов океанических плато, деламинация и рециклинг в мантию эклогитизированной нижней коры, 
обогащенной реститовым и кумулусным материалом [Rudnick, 1995; Туркина, 2008; Лучицкая, 2014].

В качестве главных особенностей рассматриваемого механизма можно выделить следующие: 
1) первичная кора имеет базитовый состав; 2) формирование дифференцированной коры континенталь-
ного типа является результатом многоактного внутрикорового плавления; 3) каждый эпизод внутрико-
ровой дифференциации сопровождается формированием высокоплотных реститов, удаляющихся из 
коры в мантию, что приводит к изменению валового состава коры.

Как частный случай моделей такого рода может рассматриваться механизм роста коры в резуль-
тате андерплейтинга [Cox, 1993; Bea et al., 1997; Акинин и др., 2013], предполагающий многократное 
переплавление очагов кумулусных базитов в низах коры с последовательным формированием широко-
го спектра гранитоидов [Ферштатер, 2001, 2013].

Таким образом, независимо от принятой модели, при анализе процессов формирования континен-
тальной коры необходимо выделять два аспекта: 1) формирование первичной коры и 2) ее эволюция с 
образованием коры континентального типа. В связи с этим встает резонный вопрос: с какого момента 
земную кору можно считать континентальной и как этот момент может быть зафиксирован в реальных 
геологических объектах? Ответ может быть получен при изучении вещественного состава гранитоидов, 
которые маркируют каждый эпизод внутрикорового плавления и несут информацию о составе коры в 
момент их формирования.

Поскольку в природе формирование гранитоидов является результатом нескольких, протекающих 
одновременно или последовательно, петрогенетических процессов, наиболее достоверную информацию 
о соотношении состава гранитоидных магм и магмогенерирующих субстратов дают результаты экспе-
риментальных работ по плавлению пород, максимально схожих по составу с отдельными коровыми 
резервуарами, например метабазальтов (соответствуют базальтовому слою океанической литосферы и/
или нижней коре), пород среднего состава (андезитов и тоналитов, отвечающих валовому составу коры 
либо составу средней коры) и пересыщенных глиноземом пород кварц-диорит-гранодиоритового соста-
ва (гнейсов, граувакк, глинистых сланцев, соответствующих составу верхней коры либо среднему соста
ву осадочного слоя). Анализ этих данных указывает на наличие прямой связи составов анатектических 
выплавок и магмогенерирующих субстратов. Так, при плавлении метабазальтов образуются высоко-
кальциевые расплавы с низкими содержаниями калия, соответствующие природным тоналитам и трон-
дьемитам [Beard, Lofgren, 1991; Rapp, Watson, 1995; Туркина, 2000]; анатексис недосыщенных глинозе-
мом пород среднего состава (кварцевых амфиболитов) приводит к формированию гранитов с приблизи-
тельно равными содержаниями калия и натрия, повышенными концентрациями кальция и умеренной 
глиноземистостью [Patino-Douce, Beard, 1995]; при дегидратационном плавлении пород тоналитового 
состава формируются выплавки с кремнекислотностью 68—70 мас. % SiO2, умеренными содержаниями 
кальция, слабым преобладанием калия над натрием при A/CNK ≈ 1 [Singh, Johannes, 1996]; наконец 
плавление кордиеритовых гнейсов продуцирует пересыщенные глиноземом (A/CNK > 1.3) низкокаль-
циевые магмы с калиевой специализацией щелочей [Koester et al., 2002]. Таким образом, за счет плавле-
ния субстратов, присутствующих в коре, может быть сформирован широкий спектр расплавов (от низ-
кокалиевых тоналитов и трондьемитов до высокоглиноземистых калиевых гранит-лейкогранитов), пов-
торяющих все наиболее распространенные типы гранитоидов. Исключением являются щелочные гра-
ниты: близкие к ним по составу анатектические выплавки не были получены ни в одном из 
экспериментов, независимо от состава исходных субстратов и спектра P-T-условий. Генезис этих пород 
традиционно связывается с эволюцией мантийных расплавов и/или активным корово-мантийным взаи-
модействием и, как следствие, не является отражением эволюции континентальной коры.

Анализ экспериментальных данных позволяет решить вопрос о моменте формирования коры кон
тинентального типа. Поскольку при плавлении субстратов андезитового и тоналитового состава (наи
более близких к валовому составу коры по содержаниям кремнезема и калия) образуются известково-
щелочные гранитоиды с калий-натровой специализацией щелочей, первый эпизод образования гра
нитоидных батолитов, сложенных подобными породами, следует считать моментом формирования ко
ры континентального типа. В то же время образование S-гранитов, которые традиционно считаются 
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типичными для блоков «зрелой» континентальной коры, отражает, прежде всего, не степень ее диффе-
ренциации, а наличие в разрезах метаосадочных пород, претерпевших в процессе геологической исто-
рии экзогенный цикл выветривания.

КРАТКИЙ ОЧЕРК ГЕОЛОГИЧЕСКОЙ ИСТОРИИ ГОРНОГО АЛТАЯ

Горный Алтай представляет собой регион с длительной и многоэтапной историей развития. Гео-
логическое строение и тектоническая история региона подробно охарактеризованы в работах [Зонен-
шайн и др., 1990; Берзин и др., 1994; Берзин, Кунгурцев, 1996; Шокальский и др., 2000; Владимиров и 
др., 2003; Добрецов, 2003; Добрецов и др., 2004, 2005а,б, 2007; Буслов и др., 2013]. Синтез данных, при-
веденных в этих работах, позволяет выделить главные этапы геологической эволюции Горного Алтая: 
1) венд-раннекембрийский, связанный с эволюцией океанических, окраинно-морских и островодужных 
систем; 2) среднекембрийский-раннеордовикский аккреционно-колизионный, отражающий причлене-
ние периокеанических и островодужных систем к краю Сибирского континента; 3) среднеордовикско-
раннедевонский, соответствующий обстановке пассивной континентальной окраины; 4) девон-раннека-
менноугольный, обусловленный зарождением и эволюцией активной континентальной окраины; 
5) каменноугольно-раннепермский, соответствующий коллизии Сибирского и Казахстанского палеокон-

Рис. 1. а — террейновая схема Горного Алтая (по [Nocleberg et al., 2004] с изменениями и упроще-
ниями); б — тектоническая позиция Горного Алтая (выделен контуром) в структуре Центрально-
Азиатского складчатого пояса (использована тектоническая схема Центральной Азии [Моссаков-
ский и др., 1993]).
а: 1 — четвертичные отложения, 2—7 — террейны: 2 — океанические (БК — Бийско-Катунский, БР — Баратальский), 3 — остро
водужные (УЛ — Уймено-Лебедской, БЛ — Балхашский), 4, 5 — аккреционных призм: 4 — состоящие преимущественно из 
осадочных пород (М — Маралихинский), 5 — содержащие значительные количества пород океанической литосферы (КТ — Кай-
танакский, ЗС — Засурьинский), 6 — турбидитовых бассейнов (ХЧ — Холзунско-Чуйский, АЧ — Ануйско-Чуйский, ТА — Та-
лицкий, ЧИ — Чарышско-Инской), 7 — метаморфические (ЮЧ — Южно-Чуйский, КР — Курайский, ТК — Теректинский, ТЛ — 
Телецкий), 8 — сшивающие и перекрывающие комплексы с достоверно неизвестным основанием, 9 — тектонические аллохтоны, 
10—12 — разломы: 10 — надвиги, 11 — сдвиги (стрелками показано направление смещений), 12 — прочие; 13 — государствен-
ные границы.
б: 1, 2 — платформы и микроконтиненты: 1 — сибирской группы, 2 — гондванской группы; 3—5 — мозаичные складчатые сис-
темы: 3 — позднерифейские, 4 — салаирские, 5 — каледонские; 6, 7 — остаточные или наложенные прогибы: 6 — каледонские, 
7 — варисцийские; 8—11 — линейные (коллизионные) складчатые системы и сутуры: 8 — каледонские, 9 — варисцийские, 
10 — индосинийские и поздневарисцийские, 11 — киммерийские, 12 — Предкуньлуньский прогиб, 13 — основные разломы. На 
врезке — географическое положение района исследований (выделен контуром).
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тинентов на фоне активности Таримского плюма; 6) пермско-раннемезозойский, характеризующийся 
проявлениями внутриплитного магматизма, связанного с Сибирским суперплюмом.

В результате этой длительной истории была сформирована современная мозаично-блоковая 
структура Горного Алтая, в которой по глубинным разломам (часто сдвиговой природы) совмещены 
блоки разной природы и возраста (рис. 1). Восточную часть региона занимают раннекаледонские тер-
рейны океанической и островодужной природы, а центральную, западную и южную части — позднека-
ледонские террейны турбидитовых бассейнов.

ФОРМИРОВАНИЕ ПЕРВИЧНОЙ КОРЫ ГОРНОГО АЛТАЯ

Горно-Алтайский сегмент Центрально-Азиатского складчатого пояса сформирован на океаничес-
ком основании и не имеет допозднерифейского сиалического фундамента. Результаты геологических и 
геохронологических исследований свидетельствуют об отсутствии в регионе раннедокембрийских ме-
таморфических событий. Наиболее древние оценки возраста метаморфизма океанических базальтов со-
ответствуют эдиакарию (613 ± 9 млн лет [Гусев и др., 2012а]), возраст метаморфизма терригенных толщ 
не превышает 490 млн лет [Волкова, Скляров, 2007]. Результаты геохимических исследований метамор-
фических пород Горного Алтая свидетельствуют о «незрелой» природе их протолитов. Метапелиты по 
вещественному составу отвечают продуктам размыва коры «переходного» типа, метабазиты соответс-
твуют либо океаническим (от N-MORB до OIB), либо толеитовым и известково-щелочным базальтам 
энсиматических островных дуг [Крук и др., 2013; Куйбида и др., 2014]. Модельный Nd возраст метапе-
литов Горного Алтая колеблется в интервале от 0.8 до 1.6 млрд лет [Плотников и др., 2003; Крук и др., 
2013], причем наиболее древние (допозднерифейские) модельные возрасты зафиксированы для мета-
морфических комплексов, для которых по данным датирования детритовых цирконов доказан фанеро-
зойский возраст протолитов [Гусев, Шокальский, 2010]. В целом вся совокупность имеющихся данных 
позволяет утверждать, что комплексы метаморфических пород Горного Алтая представляют собой 
фрагменты неопротерозойской-раннепалеозойской коры, метаморфизованные в ходе более молодых 
геологических событий.

Формирование основного объема первичной коры Горного Алтая произошло в течение двух эта-
пов тектогенеза: раннекаледонского (венд—ранний кембрий) и позднекаледонского (поздний кемб-
рий—ранний ордовик) [Крук и др., 2010]. На первом этапе по периферии Сибирского континента были 
сформированы две протяженные системы вулканических поясов [Берзин и др., 1994; Бабин, 2003]. Пер-
вая система сложена преимущественно базальтами с океаническими и окраинно-морскими характерис-
тиками, в подчиненном количестве в разрезах присутствуют карбонатные, кремнистые и терригенные 
породы. Вторая система поясов сложена вулканогенно-осадочными толщами. Среди вулканических по-
род в лавовой фации резко преобладают базальты, в меньшей степени — андезибазальты. Более кислые 
породы (андезиты, дациты, риолиты) встречаются значительно реже. В пирокластической фации наряду 
с базальтовыми обычны туфы андезитов и более кислых пород. Осадочные породы представлены гра-
увакковыми песчаниками и алевролитами. Пояса этого типа маркируют систему примитивных остров-
ных дуг, сформированных на океанической коре в обрамлении Сибирского палеоконтинента [Берзин и 
др., 1994; Шокальский и др., 2000; Buslov et al., 2002; Бабин, 2003].

В среднем кембрии—раннем ордовике произошли масштабные аккреционно-коллизионные собы-
тия, связанные с причленением окраинно-морских и островодужных систем к окраине Сибирского кон-
тинента. Для этого этапа характерны деформация и «скучивание» венд-кембрийских бассейнов в обрам-
лении Сибирского кратона, формирование глаукофан-сланцевых поясов [Берзин и др., 1994; Добрецов, 
1999; Волкова, Скляров, 2007; Добрецов, Буслов, 2007], масштабная орогения, проявления базитового и 
гранитоидного магматизма [Шокальский и др., 2000; Владимиров и др., 2001; Руднев и др., 2004; Дис-
танова, 2013; Донская и др., 2013; Макрыгина и др., 2014]. Интенсивная эрозия складчатых сооружений 
привела к формированию обширных турбидитовых бассейнов, имеющих океаническое основание и вы-
полненных толщами флишоидного и молассоидного облика.

Состав пород первичной коры, сформированной на ранне- и позднекаледонском этапах, сущест-
венно различен. Венд-раннекембрийские океанические базальты представлены спектром пород от 
MORB до OIB, с преобладанием первых (табл. 1, столбцы 1—3). Среди базальтов островодужных раз-
резов преобладают магнезиальные и глиноземистые разности, близкие по составу к образованиям сов-
ременных энсиматических дуг (см. табл. 1, столбцы 4, 5); реже встречаются бонинит- и анкарамитпо-
добные базальты (см. табл. 1, ст. 6), еще реже — высокотитанистые разности (см. табл. 1, ст. 7) [Буслов 
и др., 1998; Buslov et al., 2002; Бабин, Крук, 2011]. Кислые породы (дациты, риолиты) характеризуются 
низкими содержаниями калия и высокой известковистостью, соответствуя породам низкоглиноземис-
тых TTG [Крук и др., 2010; Крук, 2014] (см. табл. 1, ст. 11, 12). Среди андезитов (объемы их в острово-
дужных разрезах невелики) выделяются две группы пород. Андезиты первой группы (табл. 1, ст. 8) ха-
рактеризуются более высокими (в сравнении с высокомагнезиальными и высокоглиноземистыми 
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Таблица  1 .  	 Усредненные составы главных типов пород первичной коры Горного Алтая
Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16

SiO2, мас. % 49.18 46.85 46.45 49.60 51.37 52.19 48.04 59.35 58.69 59.06 66.24 70.38 59.99 62.25 61.28 66.39
TiO2 1.02 2.95 1.21 0.57 0.54 0.31 2.22 0.49 0.44 0.56 0.48 0.45 0.63 0.84 0.83 0.72
Al2O3 14.76 15.06 16.57 16.40 19.00 8.32 16.17 16.64 15.31 15.17 14.21 13.31 15.34 14.91 16.42 13.97
Fe2O3

* 11.75 13.28 9.71 11.12 9.07 11.07 12.54 6.43 8.80 9.99 6.56 4.99 8.20 6.44 7.18 6.55
MnO 0.20 0.16 0.20 0.17 0.15 0.22 0.20 0.13 0.16 0.12 0.12 0.08 0.12 0.09 0.07 0.09
MgO 6.74 5.45 9.58 7.60 5.27 13.19 4.61 3.25 4.01 3.86 1.69 1.41 3.75 3.22 3.07 3.46
CaO 8.61 7.79 10.66 9.57 9.02 10.53 7.79 5.08 6.99 3.98 3.47 2.69 4.88 2.82 1.72 1.36
Na2O 3.57 1.32 2.22 1.98 2.46 1.85 3.58 4.48 3.21 3.55 3.94 3.73 3.63 3.03 3.28 2.34
K2O 0.86 3.02 0.45 0.75 0.76 0.21 0.90 0.97 0.37 0.74 0.66 0.87 0.55 1.75 2.13 2.01
P2O5 0.17 0.65 0.09 0.08 0.12 0.03 0.54 0.19 0.07 0.05 0.1 0.09 0.18 0.2 0.22 0.16
П.п.п. 3.12 3.16 2.59 2.96 2.81 2.00 3.25 2.94 2.21 2.97 2.90 2.07 3.28 4.18 3.82 2.95
Сумма 99.99 99.69 99.74 100.81 100.58 99.96 99.89 99.30 99.87 100.04 100.38 100.07 100.25 99.80 100.03 100.05
N1 28 24 29 14 11 8 7 11 8 9 11 10 23 21 29 21
Sc, г/т 47 24 36 43 28 57 37 22 37 — 23 21 — 19 16 16
V 254 — 210 284 187 115 218 168 144 121 79 61 — 111 107 84
Cr 189 — 313 256 42 542 62 70 109 44 37 41 — 83 80 101
Co 48 38 37 33 18 61 35 16 30 — 11 8 — 17 15 18
Ni 43 — 148 52 18 130 29 30 13 11 14 — 77 40 108
Rb 9 34 9 15 11 2 16 18 5 7 9 13 12 64 58 67
Sr 239 578 153 332 432 77 404 514 324 165 248 210 208 214 271 121
Y 22 38 23 13 15 8 37 18 15 16 25 25 245 25 24 25
Zr 55 291 25 23 33 17 121 77 29 32 62 53 21 176 166 153
Nb 1.7 52.5 3.5 1.0 1.2 0.4 6.3 3 0.9 0.6 1.9 1.8 30.9 13 10.2 9.6
Cs 0.4 0.8 0.3 0.3 0.2 0.1 0.4 0.2 0.2 0.3 0.2 0.5 2.3 3 2.6 4.8
Ba 294 516 127 399 377 60 194 517 247 315 433 1293 425 442 471 325
La 4.13 36.28 2.68 3.79 6.23 1.35 12.34 15.84 2.62 1.79 6.63 6.61 8.06 27.21 23.24 27.89
Ce 10.48 79.62 7.03 8.96 14.31 3.30 30.78 32.37 6.04 4.44 14.32 14.37 18.15 54.51 47.93 52.72
Pr 1.27 — 1.2 1.18 1.84 0.43 4.84 4.20 0.95 0.74 2.03 2.07 2.52 6.69 6.07 7.14
Nd 7.59 40.58 6.56 5.53 8.38 2.01 22.63 17.08 4.34 3.81 9.25 9.62 10.44 26.01 23.19 24.85
Sm 2.43 9.84 2.29 1.55 2.12 0.6 5.85 3.54 1.33 1.34 2.63 2.71 2.7 5.23 4.66 5.00
Eu 0.95 3.23 0.97 0.55 0.68 0.27 2.05 0.95 0.51 0.53 0.84 0.77 0.8 1.28 1.08 1.17
Gd 3.15 10.48 3.11 1.89 2.5 0.95 6.26 3.08 1.79 1.90 3.23 3.14 2.55 5.00 4.55 4.68
Tb 0.59 1.43 0.65 0.36 0.41 0.19 1.07 0.52 0.34 0.38 0.61 0.60 0.44 0.77 0.66 0.77
Dy 4.02 7.51 4 2.11 2.48 1.33 6.74 3.01 2.32 2.56 4.01 4 2.74 4.57 3.87 4.15
Ho 0.89 1.20 0.9 0.47 0.55 0.3 1.35 0.65 0.52 0.58 0.88 0.88 0.67 0.97 0.81 0.83
Er 2.52 3.27 2.47 1.39 1.61 0.87 3.82 1.90 1.55 1.78 2.66 2.69 1.90 2.74 2.46 2.32
Tm 0.38 0.54 0.36 0.21 0.25 0.14 0.56 0.29 0.25 0.28 0.43 0.42 0.29 0.42 0.37 0.36
Yb 1.99 3.53 2.23 1.36 1.56 0.89 3.44 1.97 1.66 1.85 2.79 2.76 1.55 2.58 2.33 2.32
Lu 0.32 0.51 0.33 0.21 0.24 0.14 0.51 0.31 0.26 0.27 0.42 0.42 0.27 0.43 0.35 0.35
Hf 1.6 7.0 1 0.7 1 0.5 2.6 2.2 0.9 1 1.9 1.8 1.2 4.7 4.3 2.7
Ta 0.2 2.7 0.2 0.2 0.1 0.1 0.3 0.2 0.1 0.1 0.2 0.1 0.1 1 0.6 2.1
Th 0.4 3.0 0.2 0.6 0.9 0.1 0.9 3.7 0.6 0.3 1.3 1.1 1.2 6.7 5.9 9.1
U 0.4 0.8 0.1 0.4 0.6 0.1 0.4 1.6 0.4 0.3 0.8 0.8 0.9 2.0 2.1 1.8
N2 14 9 7 6 4 4 3 7 3 4 9 7 11 9 13 9

Примечание .  1, 2 — породы палеоокеанических террейнов: 1 — низкотитанистые базальты Курайского и Катунского 
палеосимаунтов, 2 — высокотитанистые базальты Катунского палеосимаунта; 3 — базальты океанического основания остров-
ных дуг; 4—13 — породы палеоостроводужных террейнов: 4—7 — базальты (4 — высокомагнезиальные, 5 — высокоглинозе-
мистые, 6 — бонинитоподобные, 7 — высокотитанистые), 8, 9 — андезиты (8 — дифференциаты базальтовых расплавов, 9 — 
продукты смешения базитовых и кислых магм), 10 — туфы эффузивов различного состава, 11 — дациты, 12 — риолиты, 13 — 
осадочные породы (песчаники и алевролиты). 14—16 — осадочные породы турбидитовых бассейнов: 14 — Чарышско-Талицко-
го, 15 — Ануйско-Чуйского, 16 — Холзунско-Чуйского.

Fe2O3
* суммарное железо в форме Fe2O3. Прочерк — не определялось. N1 и N2 — число проб, по которым рассчитан петро-

химический и редкоэлементный состав пород.
Содержания петрогенных компонентов определены в Аналитическом центре ИГМ СО РАН (г. Новосибирск) методом 

РФА на приборе S4 Pioneer фирмы «Bruker AXS» (аналитики Н.Г. Карманова, Н.М. Глухова, А.Н. Таряник) и методом «мокрой» 
химии в Байкальском аналитическом центре СО РАН г. Иркутск (аналитики М.М. Самойленко и Е.Г. Колтунова). Содержания 
редких и редкоземельных элементов определены методом индукционно-связанной плазмы в Аналитическом центре ИГМ СО 
РАН (г. Новосибирск) на приборе Finnigan Element (аналитики И.В. Николаева, С.В. Палесский) и в Байкальском аналитическом 
центре СО РАН (г. Иркутск) на приборе Plasma quad PQ-2 (аналитики С.В. Пантеева и В.В. Маркова).

Наряду с авторскими анализами использованы данные [Сафонова и др., 2008, 2011; Utsunomiya et al., 2009; Бабин, Крук, 
2011].
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базальтами) содержаниями LILE, HFSE и РЗЭ, «наследуют» петро- и геохимические особенности пород 
мантийного генезиса и, по всей видимости, являются их дифференциатами. Андезиты второй группы 
(см. табл. 1, ст. 9) имеют более низкие концентрации несовместимых элементов и по геохимическим 
характеристикам соответствуют продуктам смешения основных и кислых магм. Для пирокластических 
образований вулканических разрезов типична более высокая по сравнению с лавами доля кислого мате-
риала; их усредненный состав соответствует низкокалиевым андезитам (см. табл. 1, ст. 10). Осадочные 
породы по особенностям состава близки к туфам и резко отличаются от лав (см. табл. 1, ст. 13). Для 
всех раннекембрийских островодужных пород характерны крайне низкие содержания некогерентных 
элементов.

Базальты океанического основания позднекаледонских турбидитовых бассейнов по составу отве-
чают преимущественно OIB, а среди осадочных пород резко преобладают более кремнекислые и кали-
евые (в сравнении с раннекембрийскими осадками) разности, по редкоэлементному составу занимаю-
щие промежуточное положение между составами «валовой» и верхней континентальной коры по 
оценке [Taylor, McLennan, 1985] (см. табл. 1, ст. 14—16).

Изотопные характеристики пород первичной коры Горного Алтая также варьируют достаточно 
широко. Венд-раннекембрийские океанические базальты характеризуются значениями εNd(T) от +1 до 
+9; в синхронных им вулканических и осадочных породах островных дуг εNd(T) колеблется от +3.4 до 
+8.5 [Добрецов и др., 2004; Сафонова и др., 2008, 2011; Utsunomiya et al., 2009; Крук и др., 2010]. Наибо-
лее широкие вариации изотопного состава Nd зафиксированы в кембро-ордовикских турбидитах: от 
+4.0…+5.3 в Ануйско-Чуйском террейне до –4.0…–4.6 в Холзунско-Чуйском [Крук и др., 2010].

Резкие вариации в составе пород ранне- и позднекаледонской коры являются следствием разли-
чия источников их вещества и механизмов формирования. Так, в раннекембрийских островодужных 
системах Горного Алтая образование кислых магм было связано с плавлением океанических и острово-
дужных метабазальтов, андезиты (как показано выше) представляли собой продукты дифференциации 
базальтовых расплавов либо смешения основных и кислых магм. Осадочные породы островодужных 
разрезов формировались исключительно за счет размыва синхронных вулканических толщ [Kruk et al., 
2005; Крук и др., 2007]. Таким образом, раннекаледонская кора Горного Алтая имеет исключительно 
ювенильную природу: слагающие ее породы образованы за счет переработки вещества мантии и океа-
нической литосферы [Крук и др., 2010].

Источники вещества позднекембрийских-раннеордовикских турбидитов были значительно более 
разнообразны. Результаты исследования детритовых цирконов в кембро-ордовикских песчаниках [Gusev 
et al., 2010; Крук, 2014; Wang et al., 2014] указывают на преобладание в источнике осадочных пород 
материала раннекембрийских вулканических толщ. В то же время в песчаниках Холзунско-Чуйского и 
Талицкого террейнов, породы которых характеризуются более древними по сравнению с раннекемб-
рийскими островодужными комплексами модельными Nd возрастами, обнаружены докембрийские 
(вплоть до позднеархейских) цирконы, что свидетельствует о привносе древнего корового материала. 
С другой стороны, во всех случаях обнаружены позднекембрийские детритовые цирконы с возрастом 
512—490 млн лет, синхронные с первым этапом массового гранитообразования в западном части Ал-
тае-Саянской складчатой области (АССО) [Владимиров и др., 1999; Руднев и др., 2004]. Таким образом, 
позднекаледонская кора Горного Алтая имеет «гибридную» природу и содержит значительную долю 
рециклированного корового компонента [Крук и др., 2010; Крук, 2014].

В целом каледонские геологические процессы привели к формированию на территории Горного 
Алтая геоблоков (террейнов) с корой трех разных типов: 1) блоки океанической литосферы, сложенные 
преимущественно базальтами MORB и OIB; 2) блоки островодужной ювенильной коры; 3) блоки коры 
«гибридного» типа: турбидитовые палеобассейны, сформированные на океаническом основании 
(MORB±OIB) и выполненные мощными толщами слабометаморфизованных осадочных пород андези-
дацитового состава.

ГРАНИТОИДЫ ГОРНОГО АЛТАЯ: РУБЕЖИ ФОРМИРОВАНИЯ И ОСОБЕННОСТИ СОСТАВА

Результаты предшествующих геолого-геохронологических исследований [Шокальский и др., 
2000; Владимиров и др., 2001; Руднев и др., 2001; Гусев и др., 2012б; Гусев, Гусев, 2012], дополненные 
новыми данными (рис. 2, врезка), свидетельствуют о принадлежности гранитоидов Горного Алтая к 
трем крупным мегаритмам: позднекембрийскому (512—495 млн лет), девон-каменноугольному (410—
362 млн лет) и позднепалеозойско-раннемезозойскому (340—190 млн лет).

Формирование позднекембрийских гранитоидов было связано с аккреционно-коллизионными 
процессами�. Их массивы немногочисленны. Они приурочены к раннекаледонским палеоокеаническим 

� Имеются сведения о наличии в Горном Алтае раннекембрийских гранитоидов островодужной природы [Шо-
кальский и др., 2000; Гусев и др., 2011], однако они пока не подтверждены надежными геологическими и геохронологи-
ческими данными.
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и палеоостроводужным блокам (рис. 2) и 
представлены низкощелочными, низкока-
лиевыми тоналитами и трондьемитами. 
Редкоэлементный состав позднекембрийс-
ких гранитоидов характеризуется крайне 
низкими содержаниями LILE, HFSE и РЗЭ 
(см. табл. 2, анализы 1—5), что указывает 
на принадлежность рассматриваемых пород 
к гранитоидам M-типа. Гранитоиды харак-
теризуются высокими значениями εNd(T) = 
(+6 и выше).

В рамках девон-раннекаменноуголь-
ного мегаритма выделяются четыре рубежа 
гранитоидного магматизма (раннедевонс-
кий, среднедевонский, франский и фаменс-
кий), различающихся закономерностями 
размещения магматических ареалов и набо-
ром геохимических типов гранитоидов 
[Kruk et al., 2011]. Раннедевонский импульс 
гранитоидного магматизма приурочен к 
формированию в АССО «рифтовой провин-
ции» [Ярмолюк и др., 2000; Бабин и др., 
2004; Воронцов и др., 2008, 2013], средне-
девонские гранитоиды образованы в обста-
новке активной континентальной окраины 
(АКО) Андского типа, франский рубеж маг-
матизма маркирует инверсию режима АКО 
с субдукционного на трансформный, а внед-
рение крупных батолитов фаменских гра-
нитоидов происходило в обстановке АКО 
трансформного типа [Владимиров и др., 
2003; Kruk et al., 2011].

Интрузии раннедевонских гранитои-
дов приурочены к обрамлению крупных 
сдвиговых зон, локализуясь как в острово-
дужных блоках раннекаледонской консоли-
дации, так и в метаморфических террейнах. 
Они сложены известково-щелочными гра-
нитоидами I-типа, однако спорадически в 
составе магматических серий проявляются 
породы повышенной щелочности (монцо-
диориты, граносиениты), обогащенные 
HFSE и тяготеющие к A-гранитам (см. 
табл. 2, ан. 7, 13, 14). Изотопный состав не-
одима варьирует значительно шире, чем в 
раннепалеозойских тоналитах и трондьеми-
тах: значения εNd(T) варьируют от +3.8…+4.1 
для пород, локализованных в островодуж-
ных блоках, до +1.7…+4.1 в гранитоидах 
метаморфических террейнов.

Среднедевонские гранитоиды редки: 
они тесно ассоциируют с синхронными вул-
канитами «надсубдукционного» генезиса и 
представлены в разной степени дифферен-
цированными гранитоидами I-типа (см. 
табл. 2, ан. 15—19) с высокими (+4.1…+5.5) 
значениями εNd(T).

Франские гранитоиды, распростра-
ненные почти на всей территории Горного 
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Рис. 2. Схема расположения раннесреднепалеозойских гранитоидных интрузий в геологических 
структурах Горного Алтая (по [Kruk et al., 2011] с дополнениями).
1 — четвертичные отложения, 2 — девонские вулканические и вулканогенно-осадочные толщи, 3 — ордовик-силурийские тер-
ригенные и терригенно-карбонатные толщи, 4 — позднекембрийско-раннеордовикские осадочные толщи, 5 — венд-раннекемб-
рийские вулканические и вулканогенно-осадочные отложения островных дуг, 6 — венд-раннекембрийские океанические толщи 
(вулканогенные, карбонатные, кремнистые), 7 — метаморфические толщи нерасчлененные, 8—11 — гранитоиды: 8 — поздне-
палеозойские-раннемезозойские, 9, 10 — позднедевонские (9 — фаменские, 10 — франские), 11 — среднедевонские, 12 — ран-
недевонские, 13 — раннепалеозойские, 14 — главные разломы, 15 — оценки возраста, полученные U-Pb методом по цирконам, 
16 — гранитоидные интрузивы, данные по составу пород которых приведены в тексте и таблицах: 1—3 — раннепалеозойские 
(1 — Джегантерекский, 2 — Саракокшинский, 3 — Барангольский); 4—8 — раннедевонские (4 — Югалинский, 5 — Турочак-
ский, 6 — Каракудюрский, 7 — Катандинский, 8 — Тургундинский); 9—12 — среднедевонские (9 — Топольнинский, 10 — 
Орешенско-Аскатинский, 11 — г. Цыган, 12 — Кызылташский); 13—17 — франские (13 — Киндерлинский, 14 — Майорский, 
15 — Елиновский, 16 —Бутачихинский, 17 — Бирюксинский); 18—26 — фаменские (18 — Бащелакский, 19 — Колыванский, 
20 — Чекетаманский, 21 — Чарышский, 22 — Боровлянский, 23 — Абинский, 24 — г. Очаровательной, 25 — Кубадринский, 
26 — Рахмановский).
На врезке — сводная гистограмма распределения U-Pb (1) и Ar-Ar (2) изотопных возрастов для гранитоидов Горного Алтая. Ис-
пользованы данные [Шокальский и др., 2000; Владимиров и др., 2001; Анникова и др., 2006; Kruk et al., 2011; Гусев и др., 2012а,б] 
и неопубликованные авторские материалы.



1415

Алтая (см. рис. 2), характеризуются резкой неоднородностью вещественного состава: наряду с извест-
ково-щелочными гранодиоритами и гранитами I-типа в отдельных массивах (Майорский, Елиновский, 
Орешенско-Аскатинский) широко развиты рибекитовые гранит-лейкограниты, обогащенные HFSE и 
РЗЭ, относящиеся к породам A-типа (см. табл. 2, ан. 22—24). Изотопные характеристики франских гра-
нитоидов варьируют достаточно широко (εNd(T) = +1.5…+4.5), причем наиболее радиогенный состав Nd 
типичен для щелочных разностей.

Для фаменского рубежа характерны максимальные масштабы гранитоидного магматизма, при-
уроченность крупных интрузий к турбидитовым палеобассейнам (см. рис. 2), субсинхронное проявле-
ние гранитоидов I- и S-типов. Изотопный состав Nd в фаменских гранитоидах широко варьирует 
(εNd(T) = –2.2…+3.4), обнаруживая строгую корреляцию с изотопными характеристиками пород верх-
ней коры.

Позднепалеозойские-раннемезозойские гранитоиды имеют главным образом внутриплитную при-
роду. Ареалы их распространения дисконформны по отношению ко всем более древним геологическим 
структурам (см. рис. 2), а среди магматитов преобладают либо породы, тяготеющие по геохимическим 
особенностям к гранитоидам A-типа, либо разности повышенной редкометалльности [Владимиров и 
др., 1998; Шокальский и др., 2000; Анникова и др., 2006]. Типичные M-, I- и S-граниты среди позднепа-
леозойских-раннемезозойских магматитов Горного Алтая отсутствуют.

ГРАНИТОИДНЫЙ МАГМАТИЗМ КАК ОТРАЖЕНИЕ ЭВОЛЮЦИИ  
КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ КОРЫ ГОРНОГО АЛТАЯ

Приведенные выше данные об особенностях вещественного состава гранитоидов Горного Алтая 
свидетельствуют, что ранне- и среднепалеозойские гранитоиды (за исключением пород A-типа) являют-
ся индикаторами процессов эволюции континентальной коры региона, в то время как позднепалеозойс-
кие-раннемезозойские отражают реакцию уже сформированной коры континентального типа на ман-
тийную активность во внутриконтинентальной обстановке.

Проведенные ранее исследования [Kruk et al., 2011] показали наличие четкой связи между приро-
дой и составом вмещающих геоблоков, с одной стороны, и проявленными в них типами гранитоидов, — 
с другой. Так, блоки с корой океанического типа характеризуются крайне малым распространением 
гранитоидов. Среди гранитоидов здесь резко преобладают породы толеитовой серии (M-тип), лишь еди-
ничные массивы поднедевонского возраста сложены известково-щелочными (I-тип) породами. Террей-
ны островодужного типа характеризуются несколько большими по сравнению с блоками океаничес-
кой литосферы масштабами гранитоидного магматизма и разнообразием его петрогеохимических типов. 
Кембрийские гранитоиды, маркирующие начальные стадии преобразования первичной коры, представ-
лены тоналитами и трондьемитами толеитовой серии (M-тип), близкими к гранитоидам «океанических» 
блоков. Среди девонских образований преобладают гранодиориты и граниты I-типа, обогащенные от-
носительно раннепалеозойских M-гранитов калием и несовместимыми элементами. Турбидитовые па-
леобассейны отличаются максимальными объемами гранитоидов. В среднем девоне здесь проявились 
гранитоиды I-типа, а фаменский магматизм был представлен субсинхронными породами I- и S-типов.

Гранитоиды A-типа приурочены к двум возрастным рубежам: раннедевонскому и франскому. Они 
проявлены в блоках различной природы, характеризуются повышенными содержаниями HFSE и РЗЭ, 
имеют более высокие по сравнению с синхронными гранитоидами других геохимических типов значе-
ния εNd(T), по-видимому, и отражают воздействие на литосферу региона глубинных мантийных источ-
ников.

Редкоэлементный состав ранне- и среднепалеозойских гранитоидов нормальной щелочности, ло-
кализованных в блоках разной природы, также обнаруживает закономерные вариации: минимальные 
концентрации LILE, HFSE и РЗЭ наблюдаются в породах массивов, локализованных в палеоокеаничес-
ких блоках, максимальные — в гранитоидах турбидитовых палеобассейнов [Kruk et al., 2011].

Сопоставление редкоэлементных характеристик разновозрастных (от кембрия до позднего дево-
на) гранитоидов, локализованных в раннекаледонских блоках Горного Алтая (рис. 3), показывает, что с 
омоложением геологического возраста в гранитоидах возрастают концентрации LILE, HFSE и РЗЭ. При 
этом средне- и позднедевонские гранитоиды по уровню накопления несовместимых элементов близки к 
I-гранитам, локализованным в турбидитовых палеобассейнах (рис. 3)�.

Зависимость изотопных характеристик гранитоидов от природы вмещающих террейнов приведе-
на в табл. 3 и на рис. 4. В океанических и островодужных блоках изотопный состав неодима в ранне- и 
среднепалеозойских гранитоидах существенно не меняется: модельный возраст во всех случаях состав-
ляет 0.7—0.8 млрд лет. Изотопный состав неодима в фаменских гранитоидах турбидитовых палеобас-

� При сопоставлении из рассмотрения исключены гранитоиды A-типа.
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сейнов обнаруживает тесную связь с осадочными породами верхней коры: в гранитоидах Ануйско-Чуй-
ского террейна εNd(T) ≈ +3, T(Nd)DM-2 = 0.9 млрд лет; в породах Чарышско-Талицкой группы блоков 
εNd(T) = –0.6…+1.1, T(Nd)DM-2 = 1.05—1.15 млрд лет; в Холзунско-Чуйском террейне εNd(T) составляет 
–2.2…–1.7, T(Nd)DM-2 = 1.29—1.33 млрд лет.

Обобщая приведенные данные, необходимо отметить, что связь редкоэлементных и изотопных 
характеристик гранитоидов с природой и составом коры вмещающих их террейнов имеет достаточно 

Рис. 3. Вариации редкоэлементного состава раннесреднепалеозойских гранитоидов Горного Алтая.
Поля составов: 1—4 — гранитоиды раннекаледонских блоков (1 — кембрийские, 2 — раннедевонские, 3 — среднедевонские, 
4 — позднедевонские); 5, 6 — позднедевонские (фаменские) гранитоиды позднекаледонских турбидитовых палеобассейнов (5 — 
I-тип, 6 — S- и IS-типы). Пояснения см. в тексте.
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сложный характер. С одной стороны, для каждого выделенного типа коровых блоков характерен опре-
деленный набор петрогеохимических типов гранитоидов, а уровень содержаний LILE, HFSE и РЗЭ, так 
же как и изотопный состав неодима, в целом коррелирует с аналогичными характеристиками пород 
вмещающих террейнов. С другой стороны, для блоков с многократным проявлением гранитоидного 
магматизма характерна последовательная смена петрогеохимических типов гранитоидов с возрастани-
ем содержаний несовместимых элементов при сохранении относительно стабильных изотопных харак-
теристик пород. Суммарно эти две тенденции отражают решающий вклад вещества коры в генерацию 
гранитоидных магм и эволюцию состава магмогенерирующих субстратов во времени: так, в острово-
дужных террейнах источником позднекембрийских тоналитов и трондьемитов M-типа являлись океани-
ческие и островодужные базальты, формирование раннедевонских тоналитов и гранодиоритов I-типа 
было связано с плавлением источника предположительно андезибазальтового состава (имевшего более 
высокие концентрации LILE, HFSE и РЗЭ в сравнении с породами первичной ювенильной коры, но 
деплетированного этими элементами относительно валового состава континентальной коры), а образо-
вание среднепозднедевонских калий-натровых и калиевых I-гранитов явилось следствием плавления 
коры андезитового состава. При этом, судя по идентичности изотопного состава Nd в разновозрастных 
гранитоидах, эволюция их источников была связана не с вовлечением в процессы гранитообразования 
более обогащенных субстратов, а с последовательной дифференциацией вещества первичной ювениль-
ной коры.

В позднекаледонских террейнах формирование фаменских гранитоидов S-типа было следствием 
частичного плавления преимущественно метаосадочных толщ верхней коры, в то время как I-граниты 
имели комбинированный источник (метаосадочные породы верхней коры + метабазиты нижней). Нали-
чие в составе гранитоидных серий тоналитов с La/Nb отношениями ≈ 2.5—2.7 и εNd(T) = +2.9 (см. табл. 2, 
ан. 28) указывает на то, что в составе метабазитового источника существенную роль играла ювенильная 
кора, образованная в результате андерплейтинга [Крук, 2014].

Таблица  3 .  Вариации изотопного состава неодима в гранитоидах, локализованных в блоках разной природы

Террейн

Изотопная характеристика

Порода коры Гранитоиды

T(Nd)DM, млрд лет Возраст Тип εNd(T) / T(Nd)DM-2, млрд лет

Палеоокеанические

Катунский εNd (540) = +1…+6.3
Є3 M +6.3…+6.8 / 0.68—0.73
D3 fr I +3.4 / 0.87

Островодужные

Сарысазский 0.7—0.8
Є3 M +6.7 / 0.7
D1 I +3.5…+4.1 / 0.82—0.83
D2 » +5 / 0.74

Балхашский 0.7—0.8 Є3 M +5.8…+6.9 / 0.67—0.77

Турбидитовых бассейнов

Ануйско-Чуйский 0.8—0.9
D2 I +4.1…+5.5 / 0.7—0.81
D3 fr » +4.1 / 0.8
D3 fm » +2,8 / 0.91

Чарышско-Талицкий 1.1—1.3 D3 fm
» –0.6…+1.1 / 1.05—1.2
S 0…+1.1 / 1.05—1.15

Холзунско-Чуйский 1.4—1.6 D3 fm IS –2.2…–1.7 / 1.28—1.33

Метаморфические

Теректинский 1.1—1.3 D1 I +1.7 / 1.0

Телецкий 0.8—0.9
D1 » +3.5 / 0.87
D3 fm IS +3.4 / 0.86

Примечание .  Из рассмотрения исключены гранитоиды A-типа, а также интрузивы, локализованные в непос-
редственном обрамлении зон долгоживущих глубинных разломов (где возможно тектоническое совмещение субстратов 
разных блоков).
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Проведенные оценки источников гранитоидных магм дают возможность проследить общие тен-
денции эволюции континентальной коры региона.

В процессе венд-раннепалеозойских геологических событий на территории Горного Алтая были 
сформированы три группы геоблоков (террейнов) с корой различного типа: а) палеоокеанические блоки 
с корой базитового состава; б) островодужные блоки, состав коры которых отвечал низкокалиевым ба-
зальтам или андезибазальтам; в) фрагменты турбидитовых палеобассейнов, основание которых было 
сложено океаническими базальтами (MORB, OIB), а осадочное наполнение представлено толщами тур-
бидитов андезидацитового состава. Кора раннекаледонских террейнов была полностью ювенильной, а в 
позднекаледонских имела «гибридную» природу и содержала значительную примесь рециклированного 
компонента.

Рис. 4. Соотношение Nd изотопных характеристик ранне- и среднепалеозойских гранитоидов и по-
род коры Горного Алтая (по [Kruk et al., 2011] с дополнениями).
1—6 — террейны: 1 — палеоокеанические, 2 — островодужные, 3 — метаморфические; 4 — Ануйско-Чуйский, 5 — Чарыш
ско-Талицкий, 6 — Холзунско-Чуйский турбидитовые бассейны. Гранитоиды: 7 — M-тип, 8 — S-тип, 9 — I-тип, 10 — A-тип. Nd 
модельные возрасты: 11 — гранитоиды M-, I-, S-типов, 12 — A-типа, 13 — породы первичной коры.
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Процессы внутрикорового плавления и дифференциации в раннекаледонских блоках начались в 
раннем кембрии. Изначально они происходили только в островодужных террейнах (формирование кис-
лых островодужных вулканитов), а в позднем кембрии охватили и блоки океанической литосферы. Суб-
стратами формировавшихся на этом этапе кислых магм служили исключительно океанические и острово
дужные метабазальты. В ходе этих процессов в островодужных блоках была сформирована кора андези
базальтового состава, обогащенная в сравнении с первичными вулканическими и осадочными породами 
калием и несовместимыми элементами. Свидетельством образования такого источника является генера-
ция в островодужных блоках в раннем девоне известково-щелочных тоналитов и гранодиоритов, отно-
сительно обогащенных калием, HFSE и РЗЭ в сравнении с раннепалеозойскими гранитоидами (см. 
табл. 2, ан. 6). В среднем—позднем девоне в раннекаледонских террейнах Горного Алтая произошло 
формирование первых гранитоидов I-типа с калий-натровой или калиевой специализацией щелочей, 
маркирующее формирование коры континентального типа.

В блоках позднекаледонской консолидации (турбидитовых палеобассейнах) процессы внутрико-
ровой дифференциации начались в среднем девоне (формирование кислых пород вулканических серий 
и небольших объемов I-гранитов) и достигли максимума в фамене с образованием крупных гранитоид-
ных батолитов, объем пород которых значительно больше, чем всех предшествующих гранитоидов Гор-
ного Алтая вместе взятых. Генерация больших объемов гранитоидных магм была связана, с одной сторо
ны, с подъемом очагов гранитообразования в верхнюю кору (плавление кембро-ордовикских турбиди-
тов и формирование S-гранитов), а с другой — с вовлечением в процессы магмогенерации новообразован
ной нижней коры, сформированной, вероятнее всего, в результате андерплейтинга базитового материала 
в среднем (а возможно — и в раннем) девоне. Резкое преобладание среди фаменских гранитоидов кали-
евых пород нормальной щелочности свидетельствует, что на этом этапе в позднекаледонских блоках 
Горного Алтая была образована кора континентального типа. Поскольку первичная кора турбидитовых 
бассейнов имела «гибридную» природу (содержала значительные количества рециклированного коро-
вого компонента) и была более «зрелой» (обогащенной калием и некогерентными элементами) по срав-
нению с первичной корой раннекаледонских террейнов, для преобразования ее в континентальную пот-
ребовалось, по-существу, только одно эндогенное событие (цикл внутрикорового плавления).

Таким образом, континентальная кора в разновозрастных блоках Горного Алтая (раннекаледонских 
островодужных и позднекаледонских турбидитовых бассейнах) сформировалась практически одновре-
менно: в среднем—позднем девоне. В раннекаледонских террейнах ее формирование было следствием 
многократного рециклирования первичной ювенильной коры базитового состава, а в позднекаледонских 
произошло вследствие одного цикла внутрикорового фракционирования «гибридной» андезитовой коры.
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