
181

С И Б И Р С К О Е  О Т Д Е Л Е Н И Е
РОССИЙСКОЙ АКАДЕМИИ НАУК

НАУЧНЫЙ ЖУРНАЛ
ГЕОЛОГИЯ И ГЕОФИЗИКА

Геология и геофизика, 2017, т. 58, № 2, с. 181—199

ПетролоГия, Геохимия и минералоГия
УДК 552.42+552.11

ИЗОТОПНЫЙ Lu-Hf СОСТАВ ЦИРКОНА КАК ИНДИКАТОР ИСТОЧНИКОВ  
РАСПЛАВА ДЛЯ ПАЛЕОПРОТЕРОЗОЙСКИХ КОЛЛИЗИОННЫХ ГРАНИТОВ  

(Шарыжалгайский выступ, Сибирский кратон)
О.М. Туркина1,2, И.Н. Капитонов3

1 институт геологии и минералогии им. В.С. Соболева Со ран, 630090, новосибирск, просп. академика Коптюга, 3, россия
2 новосибирский государственный университет, 630090, новосибирск, ул. Пирогова, 2, россия

3 Центр изотопных исследований, Всероссийский научно-исследовательский институт им. а.П. Карпинского,  
199106, Санкт-Петербург, Средний просп., 74, россия

Представлена петрогеохимическая характеристика пород и результаты локального датирования и 
определения Lu-Hf изотопного состава циркона для двух массивов палеопротерозойских коллизионных 
гранитоидов из северо-западной части Шарыжалгайского выступа. Породы Аларского массива в Булун-
ском блоке по содержанию петрогенных и редких элементов соответствуют калиевым гранитам I-типа. 
Их образование при т ~ 780 °С и р < 5—8 кбар было связано с плавлением преимущественно граувакко-
вого (вулканогенно-осадочного) субстрата при участии плагиогнейсов ТТГ комплекса. Сходство по воз-
расту и изотопному Lu-Hf составу унаследованных ядер циркона с возрастом 3.3—3.0 и 2.85—2.6 млрд 
лет в гранитах с цирконами из палео- и мезоархейских пород Булунского блока позволяет рассматривать 
последние в качестве наиболее вероятных коровых источников для гранитов. Более радиогенный изо-
топный состав палеопротерозойских (1.85 млрд лет) магматических цирконов из гранитов в сравнении 
с породами архейской коры Булунского блока дает свидетельства вклада ювенильного материала в об-
разование гранитов. Высокожелезистые гранодиориты и граниты Шумихинского массива в Онотском 
блоке обогащены высокозарядными элементами и отвечают гранитоидам а-типа. Их формирование, 
вероятно, было связано с плавлением корового материала, представленного породами среднекислого 
(тоналитового) и основного состава при т ≥ 860 °С. Согласно изотопному Lu-Hf составу магматического 
(1.86 млрд лет) и ксеногенного (2.53 млрд лет) циркона, доминирующим источником служила древняя 
кора (модельный Hf возраст 3.0 млрд лет) при участии ювенильного, предположительно мафического 
неоархейского материала.

Коллизионные гранитоиды, циркон, Lu-Hf изотопия, источники расплава, палеопротерозой.

Lu–Hf ISOTOPE COMPOSITION OF ZIRCON AS AN INDICATOR OF THE SOURCES  
FOR PALEOPROTEROZOIC COLLISIONAL GRANITES (Sharyzhalgai uplift, Siberian craton)

O.M. Turkina and I.N. Kapitonov
We present geochemical characteristics of rocks and results of local dating and Lu–Hf isotopic analysis 

of zircons from two massifs of Paleoproterozoic collisional granitoids in the northwest of the Sharyzhalgai up-
lift. The rocks of the Alar intrusion in the Bulun terrane correspond in major- and trace-element composition to 
I-type potassic granites. The Alar granites formed at ~780 ºC and <5–8 kbar through melting of predominantly 
graywacke (volcanosedimentary) source rocks with the contribution of plagiogneisses of tonalite–trondhjemite 
complex. The age and Lu–Hf isotopic similarity between inherited zircon core (3.3–3.0 and 2.85–2.6 Ga) in 
these granites and zircons from the Paleo- and Mesoarchean rocks of the Bulun terrane suggests that the latter 
are the most likely crustal sources of the granites. The more radiogenic isotope composition of the Paleoprotero-
zoic (1.85 Ga) igneous zircons from the granites as compared with the zircons from the Archean crustal rocks 
of the Bulun terrane testifies to the contribution of juvenile material to the granite formation. Highly ferroan 
granodiorites and granites of the Shumikha intrusion in the Onot terrane are enriched in HFSE and correspond 
to A-type granites. They probably derived by the melting of crustal sources of intermediate–felsic (tonalitic) 
and mafic composition at ≥860 ºC. The Hf isotope composition of igneous and inherited zircons indicates that 
the granites formed from ancient crustal source (model Hf age is >3.0 Ga) with the contribution of Neoarchean 
juvenile, probably mafic material.

Collisional granitoids, zircon, Lu–Hf isotopes, sources of melt, Paleoproterozoic
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ВВЕДЕНИЕ

Гранитоидные плутоны являются характерным компонентом коллизионных поясов. Коллизион-
ные гранитоиды отличает разнообразие по составу, что может быть обусловлено: 1) различным соста-
вом источников, 2) варьирующими условиями плавления, 3) взаимодействием между основными и кис-
лыми магмами, 4) плавлением смешанных источников [Altherr et al., 2000; Frost et al., 2001b; Туркина и 
др., 2006]. Дискуссионным вопросом генезиса коллизионных гранитоидов остается роль мантийных 
источников тепла и вещества в гранитообразовании, так как утолщение коры, складчатость и метамор-
физм в коллизионных орогенах приводят главным образом к внутрикоровому плавлению. Поскольку 
температуры образования коллизионных гранитоидов превышают расчетные оценки при континенталь-
ной коллизии [Tompson, Connolly, 1995], в качестве теплового источника для плавления коровых суб-
стратов привлекается адвективный теплоперенос через андерплейтинг мафических магм [Huppert, 
Sparks, 1988; Bergantz, 1989; Annen, Sparks, 2002]. Наличие базитов (от диоритов до габбро) в виде ми-
крогранулярных включений в более кислых породах или в виде отдельных тел, пространственно сопря-
женных с гранитодными плутонами, позволяет предполагать прямой вклад мантийных расплавов в гра-
нитообразование.

Изотопные (Sr, Nd, Pb) данные по гранитоидам дают информацию об источниках, плавление ко-
торых продуцирует кислые магмы. Наиболее обширная информация получена для гранитоидов а-типа, 
и их изотопные параметры указывают на формирование в результате смешения коровых и мантийных 
расплавов [Kerr, Fryer, 1993; Jung et al., 1998; Frost et al., 2001b; Донская и др., 2005; Туркина и др., 
2006]. Изотопные признаки вклада как ювенильного, так и древнего корового вещества установлены и 
для некоторых гранитоидов и вулканитов I-типа, формирующихся в коллизионных и субдукционных 
обстановках [Whalen et al., 1998; Туркина, 2005; Донская и др., 2008; Mo et al., 2008].

Поскольку изотопный состав Nd в гранитоидах дает усредненную характеристику магмообразую-
щих субстратов, его использование не позволяет более точно идентифицировать и корректно оценить 
участие различных источников в гранитообразовании. Чтобы пролить свет на природу магматических 
источников и роль процессов смешения в генерации гранитоидов, в последние годы привлекаются дан-
ные по изотопному составу Hf циркона из гранитоидов. Результаты исследования циркона показывают, 
что отдельные зерна и зоны этого минерала нередко обнаруживают широкие вариации изотопных Lu-Hf 
параметров, что интерпретируется как следствие образования гранитов в результате смешения распла-
вов из различных источников или взаимодействия мантийно-связанных расплавов с материалом конти-
нентальной коры [Griffin et al., 2002; Yang et al., 2007], а изменение изотопного состава циркона из гра-
нитоидов одного пояса служит индикатором гетерогенности коры, подвергавшейся плавлению [Kemp et 
al., 2007; Kurhila et al., 2010; Shaw et al., 2011; Villaseca et al., 2012]. С развитием локальных методов 
анализа важную информацию о характере коровых источников дают также возраст и изотопный состав 
унаследованных ядер цирконов в гранитах.

Формирование фундамента Сибирской платформы было результатом коллизии блоков архейской 
коры в палеопротерозое (2.0—1.85 млрд лет) [Розен, 2003]. На юго-западной окраине Сибирской плат-
формы в пределах Ангаро-Канского, Бирюсинского и Шарыжалгайского выступов в результате палео-
протерозойских коллизионных процессов в узком временном диапазоне — 1.87—1.84 млрд лет — был 
сформирован протяженный пояс гранитоидов, представленных преимущественно I- и A-типами [Дон-
ская и др., 2005; Левицкий и др., 2002; Ножкин и др., 2003; Туркина и др., 2006; и др.]. В пользу ведущей 
роли древних коровых источников при образовании палеопротерозойских гранитоидов этого пояса сви-
детельствуют их Sm-Nd изотопные характеристики: отрицательные eNd и модельный возраст 
TNd(DM) ≥ 2.5 млрд лет [Ножкин и др., 2003; Донская и др., 2005; Туркина и др., 2006; и др.].

В настоящей работе приводятся первые результаты локального U-Pb датирования и определения 
Lu-Hf изотопного состава разновозрастных генераций циркона для двух массивов палеопротерозойских 
гранитоидов из северо-западной части Шарыжалгайского выступа. Выбор объектов обусловлен тем, что 
эти граниты содержат архейские унаследованные ядра циркона. Это дает возможность корректно опре-
делить коровые источники и использовать изотопные Hf характеристики палеопротерозойских магма-
тических цирконов для оценки вклада ювенильного материала в генезис гранитов.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ, СТРОЕНИЕ И СОСТАВ МАССИВОВ 
ПАЛЕОПРОТЕРОЗОЙСКИХ ГРАНИТОИДОВ

В структуре Шарыжалгайского выступа, являющегося южным обнаженным окончанием Тунгус-
ской провинции фундамента Сибирского кратона, выделяются четыре блока (рис. 1, а, Б). Расположен-
ные в юго-восточной и центральной частях выступа Иркутный и Китойский блоки сложены раннедо-
кембрийскими гранулитами, протолитами которых служили магматические и осадочные породы с 
возрастом от палеоархея до палеопротерозоя [Poller et al., 2005; Сальникова и др., 2007; Туркина и др., 
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2010; Turkina et al., 2012; и др.]. Булунский 
и Онотский гранит-зеленокаменные блоки 
образуют северо-западную часть Шары-
жалгайского выступа. Формирование со-
временной структуры Шарыжалгайского 
выступа связано с аккрецией архейских 
блоков коры в результате палеопротеро-
зойских коллизионных процессов, кото-
рые проявились в складчатости, метамор-
физме и гранитообразовании на рубеже 
1.88—1.85 млрд лет [Aftalion et al., 1991; 
Poller et al., 2005; Сальникова и др., 2007; 
Туркина, Ножкин, 2008; Туркина и др., 2010; Turkina et al., 2012]. Палеопротерозойские гранитоиды, 
слагающие преимущественно интрузивные массивы во всех блоках Шарыжалгайского выступа, по 
структурному положению относятся к постскладчатым или посткинематическими, исключение состав-
ляют гранатсодержащие мигматит-граниты Иркутного блока, образующие как согласные с гнейсовид-
ностью вмещающих парагнейсов, так и секущие тела.

Шумихинский массив представляет собой интрузив палеопротерозойских гранитоидов в Онот-
ском гранит-зеленокаменном блоке (см. рис. 1). Этот блок образован палеоархейскими (3.4 млрд лет) 
плагиогнейсами и плагиогранитоидами (ТТГ комплекс) и неоархейским метаосадочно-вулканогенным 
комплексом Онотского зеленокаменного пояса (ЗКП), который включает биотитовые, амфибол-биоти-
товые ортогнейсы и амфиболиты, сменяющиеся вверх по разрезу переслаивающимися амфиболитами, 
амфиболовыми сланцами, гранат-ставролитовыми сланцами, доломитовыми мраморами и железистыми 
кварцитами [Ножкин и др., 2001; Туркина, Ножкин, 2008]. Возраст отложений Онотского ЗКП оценен 
по детритовым цирконам из гранат-ставролитовых сланцев и составляет ~2.7 млрд лет [Туркина и др., 
2014б]. Породы ЗКП метаморфизованы в условиях эпидот-амфиболитовой и амфиболитовой фации на 
рубеже ~1.88 млрд лет [Туркина, Ножкин, 2008].

Шумихинский массив располагается в южной части блока, имеет близкую к изометричной форму 
и прорывает биотитовые и биотит-амфиболовые ортогнейсы и амфиболиты Онотского ЗКП. Среди по-
род главной фазы преобладают слабопорфировидные амфибол-биотитовые гранодиориты, реже встре-
чаются амфибол-биотитовые кварцевые диориты, граносиениты и биотитовые граниты [Донская и др., 
2002; Левицкий и др., 2002]. Жильная фация представлена лейкогранитами и граносиенит-порфирами. 
Содержание калиевого полевого шпата (микроклина и микроклин-пертита) в меланократовых породах 
главной фазы не превышает 10—20 %, что позволяет отнести их к кварцевым диоритам и гранодиори-
там, и повышается в гранитах до 25—30 %. Содержание биотита и амфибола в гранодиоритах составля-
ет 10—20 %, в гранитах темноцветные минералы представлены биотитом. Акцессорные минералы 
включают ильменит, сфен, апатит, циркон и ортит. Возраст гранитоидов определен U-Pb методом 
(TIMS) по циркону 1861 ± 1 млн лет [Донская и др., 2002].

Аларский массив располагается в Булунском гранит-зеленокаменном блоке (см. рис. 1). Он пред-
ставляет собой крупный интрузив, протягивающийся в субмеридиональном направлении более чем на 

Рис. 1. Геологическая схема северо-запад-
ной части Шарыжалгайского выступа.
1 — метаосадочно-вулканогенные отложения ЗКП; 
2 — плагиогнейсы и плагиогранитоиды ТТГ комп-
лекса; 3 — гранулитогнейсовый комплекс Китой-
ского блока; 4 — палеопротерозойские граниты; 5 
— архейские гранитоиды; 6 — тектонические грани-
цы: а — разломы, б — надвиги; 7 — места отбора 
проб для изотопно-геохронологического изучения. 
Массивы: А — Аларский, Ш — Шумихинский. На 
врезке а — главные тектонические элементы Си-
бирского кратона: 1 — выступы фундамента, 2 — 
погребенный фундамент, 3 —палеопротерозойские 
орогенные пояса. 1 — Шарыжалгайский выступ, 2 — 
Анабарский щит, 3 — Алданский щит, 4 — Становая 
провинция. На врезке Б — схема блоков Шарыжал-
гайского выступа: I — Булунский, II — Онотский, 
III — Китойский, IV — Иркутный. Рамкой показан 
контур геологической схемы на рис. 1.



184

60 км от левобережья р. Урик до Саянского разлома, представляющего юго-западную границу Шары-
жалгайского выступа и отделяющего его от структур Центрально-Азиатского складчатого пояса. В стро-
ении Булунского блока выделяются плагиогнейсово-плагиогранитоидный и метаосадочно-вулканоген-
ный комплексы. Плагиогнейсы и гнейсовидные плагиограниты слагают отдельные блоки и пластины, 
которые чередуются в разрезе с амфиболитами, гранатовыми амфиболитами, гранатсодержащими био-
титовыми и амфибол-биотитовыми гнейсами, представляющими метаморфизованные отложения Урик-
ского ЗКП. Плагиогнейсы и плагиогранитоиды относятся к тоналит-трондьемит-гранодиоритовому 
(ТТГ) комплексу и имеют палеоархейский (3.3—3.2 млрд лет) возраст [Туркина и др., 2009]. Возраст 
отложений ЗКП определен по циркону из гранат-биотитовых гнейсов, представляющих собой метамор-
физованные терригенно-вулканогенные осадки, и составляет ~2.8 млрд лет [Туркина и др., 2014а]. Вре-
мя метаморфизма, определенное по породообразующим минералам из парагнейса, оценивается в интер-
вале 1.86—1.84 млрд лет [Ризванова и др., 2012]. Граниты Аларского массива имеют интрузивные 
контакты с вмещающими породами и не деформированы.

По данным геологического картирования, Аларский массив сложен биотитовыми, биотит-рогово-
обманковыми гранитами и гранодиоритами. В доступной и изученной авторами северо-западной части 
массива в левобережье р. Урик в его составе установлены среднезернистые слабопорфировидные био-
титовые, реже амфибол-биотитовые граниты и мелкозернистые биотитсодержащие лейкограниты. Со-
держание биотита и амфибола составляет 5—10 %. Порфировидная структура обусловлена более круп-
ными субидиоморфными кристаллами плагиоклаза и реже калиевого полевого шпата, содержащего 
включения плагиоклаза. Характерными акцессорными минералами являются сфен, ортит и циркон. По-
роды испытали низкотемпературные изменения, выраженные в хлоритизации биотита, появлении вто-
ричного мусковита и соссюритизации плагиоклаза.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Содержания петрогенных элементов определены рентгенофлюоресцентным методом в Аналити-
ческом центре ИГМ СО РАН на рентгеноспектральном анализаторе VRA-20R, погрешности определе-
ния не превышают 5 отн. %. Концентрации редких и редкоземельных элементов установлены методом 
ICP-MS на масс-спектрометре высокого разрешения ELEMENT (Finnigan Mat) с ультразвуковым рас-
пылителем U-5000AT+ в Аналитическом центре ИГМ СО РАН. Пределы обнаружения редкоземельных 
и высокозарядных элементов составляют от 0.005 до 0.1 мкг/г. Точность анализа составляла в среднем 
2—7 отн. %.

U-Pb датирование цирконов осуществлялось на ионном микрозонде SHRIMP-II в Центре изотоп-
ных исследований (ЦИИ) ВСЕГЕИ (Санкт-Петербург) по принятой методике [Williams, 1998]. Для вы-
бора участков (точек) датирования использовались оптические (в проходящем и отраженном свете) и 
катодолюминесцентные изображения (КЛ), отражающие внутреннюю структуру и зональность цирко-
нов. Интенсивность первичного пучка молекулярного кислорода составляла 4 нА, диаметр пятна (кра-
тера) составлял 25 мкм при глубине 2 мкм. Обработка полученных данных осуществлялась с использо-
ванием программы SQUID [Ludwig, 2000]. U-Pb отношения нормализовались на значение 0.0668, 
приписанное стандартному циркону TEMORA с возрастом 416.75 млн лет. Погрешности единичных 
анализов (отношений и возрастов) приводятся на уровне 1s, погрешности вычисленных значений кон-
кордантных возрастов и пересечений с конкордией приводятся на уровне 2s. Построение графиков с 
конкордией проводилось с использованием программы ISOPLOT/EX [Ludwig, 1999].

Определение Lu-Hf изотопного состава циркона проведено методом ICP-MS с лазерной абляцией 
с использованием 193 нм ArF лазера COMPex-102, системы абляции DUV-193 и мультиколлекторного 
масс-спектрометра с ионизацией в индуктивно связанной плазме Thermo Finnigan Neptune в ЦИИ ВСЕ-
ГЕИ, следуя методике, описанной в работе [Griffin et al., 2000]. Для коррекции масс-дискриминации 
было использовано одно нормализующее отношение (178Hf/177Hf). Корректное значение 176Hf было по-
лучено путем вычитания 176Yb и 176Lu (измерялись свободные от наложений 172Yb и 175Lu). Анализ изо-
топного состава выполнен в тех же точках, в которых проводилось U-Pb SIMS датирование, но диаметр 
точки составлял ~ 50 мкм, а глубина кратера 20—40 мкм. За период измерений средние величины 
176Hf/177Hf для цирконовых стандартов составили 0.282680 ± 23 (TEMORA; n = 10), 0.282497 ± 16 (Mud 
Tank; n = 6) и 0.281994 ± 20 (GJ-1; n = 6). При обработке данных принята постоянная распада 
176Lu = 1.867×10–11 лет–1 [Söderlund, 2004]. Для расчета εHf использованы хондритовые величины: 
176Lu/177Hf = 0.0332 и 176Hf/177Hf = 0.282772 [Blichert-Toft, Albarede, 1997]. Модельный Hf возраст опре-
делен относительно деплетированной мантии (DM) с параметрами: 176Lu/177Hf = 0.0384 и 176Hf/177Hf = 
= 0.28325 [Chauvel, Blichert-Toft, 2001]. Поскольку модельный возраст циркона (THf(DM)) представляет 
минимальный возраст источника расплава, из которого он кристаллизовался, был рассчитан более реа-
листичный двухстадийный возраст C

HfT (DM), полученный проецированием инициального 176Hf/177Hf 
циркона к линии деплетированной мантии, используя среднекоровую величину 176Lu/177Hf = 0.015.
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ГЕОХИМИЯ ГРАНИТОИДОВ

Распределение петрогенных и редких элементов. Породы Шумихинского массива характеризу-
ются широким диапазоном SiO2 (61.9—70.9 %) и отвечают ряду от кварцевых диоритов до гранитов 
преимущественно нормального ряда щелочности (табл. 1). Они имеют низкую глиноземистость  
Таблица1.   Cодержание петрогенных (мас. %) и редких (г/т) элементов в гранитоидах  
 Шумихинского и Аларского массивов

Компо-
нент

3-03 8-95 9-03 6-03 10-03 1-03 5-03 13-95 15-95 16-95 31-04 29-04 30-04 28-04 32-04
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15

SiO2 63.96 64.01 64.65 65.19 65.76 66.23 67.5 69.35 70.34 70.94 71.50 72.24 72.79 73.29 74.15
TiO2 1.25 1.27 1.29 1.06 1.09 1.13 0.86 0.76 0.51 0.48 0.33 0.31 0.29 0.28 0.23
Al2O3 13.72 14.36 12.96 13.67 13.32 13.02 13.21 13.67 13.9 13.75 14.54 14.55 14.33 14.13 14.32
Fe2O3* 7.72 8.02 7.8 6.66 6.51 6.86 6.19 4.82 4.25 4.2 2.68 2.44 2.25 2.32 2.24
MnO 0.10 0.121 0.102 0.09 0.083 0.092 0.078 0.08 0.066 0.06 0.05 0.04 0.03 0.04 0.03
MgO 1.46 1.39 1.35 1.2 1.21 1.18 0.97 0.86 0.57 0.56 0.60 0.53 0.38 0.45 0.52
CaO 3.29 3.44 3.71 2.84 2.9 2.96 2.51 2.39 1.61 1.29 1.84 1.65 1.68 1.52 1.54
Na2O 3.59 2.44 3.18 3.17 3.17 3.16 2.48 2.97 3.21 2.96 3.55 3.45 3.52 3.42 3.05
K2O 4.14 4.42 4.65 4.25 4.37 4.71 4.14 4.13 4.96 4.97 4.14 4.50 4.15 4.24 3.25
P2O5 0.41 0.44 0.44 0.35 0.35 0.37 0.25 0.29 0.16 0.15 0.09 0.08 0.06 0.06 0.04
П.п.п. 0.59 0.44 0.46 0.88 0.54 0.58 0.95 0.91 0.5 0.69 0.29 0.27 0.32 0.36 0.29
Сумма 100.3 99.5 100.5 99.5 99.4 100.4 99.2 100.3 100.1 100.1 99.72 100.17 99.93 100.20 99.66
Th 23 17.7 17.8 22 22 23 117 35 59 55 19.9 26 22 24 17
U 3.6 2.7 2.5 2.8 2.8 4.2 14.2 5.8 9.3 10.4 1.7 3.3 2.4 2.9 2
Rb 203 157 157 189 207 192 236 257 342 297 209 238 180 246 217
Ba 866 1077 1123 1034 969 1050 572 817 565 514 628 596 768 590 506
Sr 226 265 265 244 220 225 172 182 118 115 206 161 197 135 157
La 102 90 82 123 119 85 223 97 116 84 31 36 36 40 37
Ce 208 179 171 194 214 184 402 180 235 177 73 70 74 75 59
Pr 25 24 23 25 28 23 42 22 25 20 6.9 7.5 7.7 8.0 7.6
Nd 96 83 80 94 93 83 150 74 89  65 21 23 24 24 23
Sm 15.9 14.3 14.0 15.3 15.0 14.0 23 12.8 16.1 11.5 3.1 3.4 3.5 3.7 3.6
Eu 2.1 2.1 2.1 2.1 2.1 1.98 1.92 1.53 1.29 1.01 0.68 0.70 0.80 0.57 0.63
Gd 14.3 12.2 11.9 13.4 13.0 11.8 19.7 11.8 13.6 10.7 2.8 3.5 3.3 3.6 3.2
Tb 2 1.87 1.86 1.94 2.0 1.84 2.8 1.96 2.2 1.87 0.36 0.48 0.45 0.51 0.45
Dy 11.9 10.5 10.3 10.8 11.0 10.4 15.6 11.7 13.4 11.5 2.0 2.8 2.2 2.5 2.4
Ho 2.4 2.2 2.2 2.1 2.4 2.2 3.2 2.4 2.8 2.5 0.34 0.54 0.42 0.48 0.45
Er 6.9 6.3 6.1 6 6.8 6.4 9.1 7.0 8.4 7.5 1.00 1.53 1.25 1.48 1.30
Tm 1.1 0.96 0.95 0.92 1.06 0.99 1.48 1.10 1.36 1.19 0.14 0.24 0.20 0.23 0.20
Yb 7.2 6.2 6.1 5.9 6.8 6.5 9.7 6.9 9.5 7.6 0.96 1.53 1.20 1.48 1.25
Lu 1.08 0.90 0.90 0.87 0.99 0.95 1.45 0.99 1.32 1.11 0.14 0.23 0.18 0.22 0.18
Zr 455 438 368 341 339 378 427 272 460 695 239 183 203 186 164
Hf 13.1 9.7 10.7 9.6 10.6 11.6 13.5 8.6 9.3 11.4 6 4.8 5 4.9 4.7
Ta 2 1.58 1.57 1.7 1.72 1.79 2.8 2.8 3.9 4.1 1.32 2.2 1.9 2.2 2
Nb 24 19.7 19.7 19.6 18.3 19.4 25 23 28 28 14.6 16.2 15.1 17.1 14
Y 74 59 59 64 65 59 74 67 90 72 12.4 18.6 14.7 17.4 15.7
Cr 13.2 — — 29 — — 23 — 31 — 21 20 28 29 29
Ni 3 — — 18 — — 12 — 6 — 14 13 47 12 23
Co 7.9 — — 7 — — 5.6 — 3 — 5.1 3.8 4.1 4 3.4
(La/Yb)n 9.6 9.7 9.0 14.1 11.8 8.9 15.5 9.5 8.2 7.4 22.1 15.8 20.2 18.0 19.7
Eu/Eu* 0.42 0.48 0.48 0.44 0.46 0.46 0.27 0.37 0.26 0.27 0.68 0.62 0.71 0.47 0.55
т, °С 814 832 781 805 799 801 845 802 857 912 799 776 787 781 785

П р и м е ч а н и е . Fe2O3* — общее железо. т, °С — определена по насыщению цирконием, по [Watson, Harrison, 
1983]. 1—10 — Шумихинский, 11—15 — Аларский массив.
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(A/CNK = 0.8—1.1) и высокую железистость 
(FeOобщ/(FeOобщ + MgO) = 0.73—0.87) (рис. 2). По 
соотношению CaO и щелочей ((Na2O + K2O) / 
/ CaO = 4.8—6.3) породы относятся преимуществен-
но к известково-щелочному типу, по [Frost et al., 
2001a], с преобладанием K2O над Na2O (K2O/
Na2O ≥ 1.2). С ростом SiO2 происходит снижение 
концентраций FeO, MgO, TiO2, CaO, P2O5 и слабый 
рост K2O (см. табл. 1, рис. 3). Породы Шумихин-

ского массива обогащены как легкими (Lan > 200), так и тяжелыми (Ybn ≥ 30) лантаноидами, концентра-
ции РЗЭ возрастают в ряду гранодиоритов с ростом SiO2 (до 67.5 %) и снижаются в гранитах. Распреде-
ление РЗЭ умеренно фракционированное ((La/Yb)n = 8.2—14.1) с резким европиевым минимумом (Eu/
Eu* = 0.3—0.4) (рис. 4, а, б). Характерная черта гранитоидов — обогащение высокозарядными элемен-
тами (Zr = 270—695, Nb = 18—28, Y = 43—90 г/т), что наряду с высокой железистостью определяет их 
принадлежность в гранитам а-типа. Концентрации высокозарядных элементов (Y, Zr, Nb) слабо снижа-
ются в гранодиоритах с уменьшением содержания FeO + MgO и возрастают в гранитах (см. рис. 3). На 
мультиэлементных спектрах отчетливо проявлены минимумы по Ba, Nb, Sr, P, Ti (рис. 5, а, б). Отрица-
тельные аномалии по Nb, Ti, Sr свидетельствуют в пользу коровых источников или о фракционирова-

Рис. 2. Диаграмма SiO2—FeO*/(FeO* + MgO) для 
гранитов Шумихинского и Аларского массивов.
Граниты: 1 — Шумихинский, 2 — Аларский массивы.

Рис. 3. Вариационные диаграммы петрогенных и редких элементов для гранитов Шумихинского 
и Аларского массивов.
Усл. обозн. см. на рис. 2.
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нии титансодержащих фаз и плагиоклаза при дифференциации. Породы Шумихинского массива обла-
дают высокими концентрациями Ba, снижающимися от гранодиоритов (870—1120 г/т) к гранитам 
(817—514 г/т).

По содержанию петрогенных элементов породы Аларского массива отвечают гранитам и лейко-
гранитам нормального ряда щелочности (см. рис. 3; табл. 1). Граниты характеризуются слабоповышен-
ной глиноземистостью (A/CNK = 1.1), низкой железистостью (FeOобщ/(FeOобщ + MgO) = 0.7—0.82) (см. 
рис. 2) и относятся к известково-щелочному типу ((Na2O + K2O) / CaO = 4.8—6.3). Они имеют фракци-
онированное распределение РЗЭ ((La/Yb)n = 16—22) со слабым Eu минимумом (Eu/Eu* = 0.5—0.7) (см. 
рис. 4, в) и обеднением тяжелыми РЗЭ ((Gd/Yb)n = 1.8—2.4). При высокой кремнекислотности граниты 
отличает умеренно повышенное содержание Sr (135—206 г/т) (см. рис. 3) и Ba (506—768 г/т). В сравне-
нии с породами Шумихинского массива эти граниты характеризуются пониженными концентрациями 
высокозарядных элементов (Zr = 164—240, Nb = 14—17 г/т) и Th (17—26 г/т). На мультиэлементных 
спектрах отчетливо проявлены отрицательные аномалии Ba, Nb, P, Ti, но отсутствует Sr минимум (см. 
рис. 5, в). Наличие в составе гранитов амфибола, пониженная железистость, умеренные содержания 
высокозарядных элементов позволяют отнести породы Аларского массива к калиевым I-гранитам.

Изотопный Sm-Nd состав гранитоидов. Гранодиориты и граниты Шумихинского массива, по 
данным [Донская и др., 2005; Туркина и др., 2006], имеют узкий диапазон значений eNd (от –7.4 до –8.3) 
и мезоархейский модельный возраст — 2.8—3.0 млрд лет (табл. 2). В сравнении с архейскими породами 
ТТГ комплекса и кислыми метавулканитами ЗКП (eNd –12 до –19 на 1.86 млрд лет) гранитоиды имеют 
более высокие eNd и по изотопному составу Nd приближаются к гранат-ставролитовым сланцам (eNd –8.5 
до –9.5 на 1.86 млрд лет) Онотского блока (рис. 6).

Граниты Аларского массива характеризуются более высокими в сравнении с шумихинскими, но 
тоже отрицательными значениями eNd (–2.8 до –5.4) и модельным возрастом 2.4—2.7 млрд лет, что так-
же указывает на формирование за счет древнего корового источника (см. табл. 2). Вместе с тем в срав-
нении с архейскими породами плагиогнейсового и метаосадочно-вулканогенного комплексов Булун-
ского блока (eNd –11 до –20 на 1.85 млрд лет) граниты имеют отчетливо более радиогенный изотопный 
состав, что свидетельствует в пользу участия ювенильного материала в гранитообразовании (см. рис. 6).

Рис. 4. Редкоземельные спектры для 
пород Шумихинского: гранодиориты 
(а), граниты (б) и Аларского (в) мас-
сивов.
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Температуры образования гранитоидов. Температуры кристаллизации гранитоидов рассчита-
ны по насыщению цирконием с использованием термометра [Watson, Harrison, 1983]. Для Шумихинско-
го массива они находятся преимущественно в диапазоне 781—857 °С и достигают максимума (910 °С) 
для гранита с концентрацией Zr (695 г/т) (см. табл. 1), что сопоставимо с температурами (804—834 °С), 
приведенными в работе [Донская и др., 2005]. Только в одном зерне циркона обнаружено древнее ядро.

Палеопротерозойские цирконы из гранитов Аларского массива содержат древние унаследован-
ные ядра, округлая или неправильная форма которых свидетельствует о частичном растворении захва-
ченного циркона в расплаве. Принимая во внимание наличие захваченных ядер, температуру, составляю-
щую 777±8 °С, следует рассматривать как максимальную оценку температуры кристаллизации расплава.

На основании анализа температур насыщения цирконием показано [Miller et al., 2003], что рас-
четные значения для гранитов, содержащих ксеногенные ядра циркона, наиболее близки к температу-
рам образования кислого расплава, поскольку расплав близок к насыщению по Zr, напротив, оценки т 
по гранитам, лишенным ксеногенных цирконов, отражают условия насыщения и занижены в сравнении 

Рис. 5. Мультиэлементные спектры для пород 
Шумихинского: гранодиориты (а), граниты (б) 
и Аларского (в) массивов.
Для сравнения (в) показан средний состав архейских ТТГ 
(TTG), по [Martin, 1994].

Т а б л и ц а  2 .   Изотопные Sm-Nd данные для гранитов Аларского и Шумихинского массивов

№ п/п Номер пробы t, млн лет
Nd Sm

147Sm/144Nd 143Nd/144Nd TNd(DM), 
млн лет eNd(T)

г/т

1 29-04 1850 24.5 4.2 0.10390 0.511225 ± 5 2660 –5.4
2 31-04 1850 22.1 3.6 0.09920 0.511304 ± 5 2448 –2.8
3 32-04 1850 26.0 4.4 0.10190 0.511311 ± 10 2497 –3.3
4 3-03* 1860 16.5 89.9 0.11059 0.511159 ± 19 2927 –7.5
5 6-03* 1860 15.3 88.7 0.10410 0.511121 ± 24 2807 –8.3
6 91614** 1860 9.25 50.0 0.1119 0.511220 ± 6 2962 –7.5
7 90604** 1860 18.4 109.8 0.1013 0.511092 ± 4 2959 –7.4

П р и м е ч а н и е . T — возраст, принятый для расчета eNd. 1—3 — Аларский массив, 4—7 — Шумихинский массив 
(4—5 — гранодиориты, 6—7 — граниты).

* По [Туркина и др., 2006].
** По [Донская и др., 2005]. 
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с температурами плавления. О недооценке т по на-
сыщению цирконием свидетельствуют и более низ-
кие значения, определенные этим методом, в срав-
нении с величинами, рассчитанными по содержанию 
Ti в цирконе [Harrison et al., 2007]. Таким образом, 
температура выплавления гранитов Аларского мас-
сива была ~780 °С, тогда как т генерации гранитои-
дов Шумихинского массива, вероятно, превышала 
860 °С.

ВОЗРАСТ И ИЗОТОПНЫЙ Lu-Hf СОСТАВ ЦИРКОНА ИЗ ГРАНИТОИДОВ

Для датирования Аларского массива использована проба гранита (обр. 32-04), отобранная в север-
ной его части, в левобережье р. Урик. Циркон представлен дипирамидально-призматическими кристал-
лами размером 180—500 мкм с коэффициентом удлинения 1.5—4.0. В катодолюминесцентном (КЛ) 
изображении зерна циркона характеризуются осцилляторной зональностью и наличием ядер со сгла-
женными и криволинейными границами и более низкой светимостью в КЛ (рис. 7, а). Цирконы с осцил-

Рис. 6. Диаграмма Т — εNd для гранитов и вмеща-
ющих пород.
1—5 — Онотский блок: 1 — гранитоиды Шумихинского масси-
ва, 2 — плагиогнейсы ТТГ комплекса, 3 — кислые ортогнейсы, 
4 — амфиболиты, 5 — гранат-ставролитовые сланцы; 6—9 — 
Булунский блок: 6 — граниты Аларского массива, 7 — плагио-
гнейсы и плагиогранитоиды ТТГ комплекса, 8 — парагнейсы, 
9 — амфиболиты. Изотопные данные для пород ТТГ комплек-
сов и метаморфических пород из работ [Туркина, Ножкин, 2008; 
Туркина и др., 2009, 2014а, б].

Рис. 7. Катодолюминесцентное изображение циркона из гранитов Аларского (а) и Шумихинского 
(б) массивов.
Показаны точки датирования и возраст (млн лет) по 207Pb/206Pb.
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ляторной зональностью имеют более высокие концентрации U (62-246 г/т) и Th (75—188 г/т) в сравне-
нии с ядрами (U 28—157, Th 16—76 г/т) (табл. 3). Величины Th/U зональных кристаллов и ядер сходны 
(0.3—1.3 и 0.2—1.8 соответственно) и близки значениям для магматических цирконов. Зональные цир-
коны характеризуются возрастными значениями от 1816 до 1883 млн лет, их конкордантный возраст 
составляет 1853 ± 7 млн лет (СКВО = 2.7) (рис. 8, а). Вариации возрастных значений, по-видимому, 
обусловлены вкладом более радиогенного Pb, унаследованного от древних ядер. Несмотря на повышен-
ное СКВО, вызванное вариациями возраста отдельных зерен и слабой дискордантностью изотопных 
отношений, результаты датирования свидетельствуют о позднепалеопротерозойском возрасте гранитов 
Аларского масиива и согласуются с возрастными оценками для коллизионных гранитоидов в других 
блоках Шарыжалгайского выступа в диапазоне от 1.87 до 1.85 млрд лет [Донская и др., 2002; Диденко 
и др., 2005; Сальникова и др., 2007]. Ядра циркона имеют преимущественно архейский 207Pb/206Pb воз-
раст в диапазоне от 2604 до 3267 млн лет. Два ядра с датировками 3.0—3.2 млрд лет сопоставимы по 

Т а б л и ц а  3.  Результаты изотопного анализа и возраст цирконов из палеопротерозойских гранитоидов

Зерно %
206Pbc

U Th 232Th/ 
238U

206Pb*, 
г/т

Возраст, млн лет
D, 
%

238U/ 
206Pb*  ± %

207Pb*/ 
206Pb*

 ± 
%

207Pb*/ 
235U  ± %

206Pb*/ 
238U

 ± 
% Rho

206Pb/238U 207Pb/206Pbг/т

Гранит аларского массива (обр. 32–04)
1 – 225 141 0.65 64.5 1855 ± 7.2 1874 ± 16 1 2.999 0.44 0.1146 0.89 5.27 0.99 0.3335 0.44 0.448
2 0.01 62 77 1.27 17.9 1860 ± 13 1883 ± 32 1 2.989 0.82 0.1152 1.8 5.31 1.9 0.3345 0.82 0.423
3 1.05 82 16 0.20 29 2197 ± 19 2786 ± 34 27 2.452 1 0.1952 2.1 10.93 2.3 0.4061 1 0.451
4 0.10 194 105 0.56 55.8 1856 ± 8.7 1818 ± 19 –2 2.996 0.54 0.1112 1.1 5.114 1.2 0.3337 0.54 0.457
5 0.10 225 188 0.86 64.5 1852 ± 8.4 1816 ± 18 –2 3.004 0.52 0.111 10 5.094 1.1 0.3329 0.52 0.462
6 0.07 246 75 0.31 70.7 1857 ± 7.3 1831 ± 17 –1 2.994 0.45 0.1119 0.92 5.153 1 0.3339 0.45 0.443
7 0.90 29 35 1.25 13.2 2737 ± 22 2706 ± 35 –1 1.884 0.98 0.1858 2.1 13.55 2.3 0.5289 0.98 0.419
8 0.54 39 37 0.97 22.3 3269 ± 23 3267 ± 19 0 1.51 0.89 0.2634 1.2 23.98 1.5 0.6604 0.89 0.599
9 0.00 28 48 1.77 13.2 2828 ± 22 2808 ± 25 –1 1.816 0.94 0.1978 1.5 15.02 1.8 0.5507 0.94 0.522

10 – 45 53 1.21 21.8 2862 ± 23 2854 ± 23 0 1.79 1 0.2035 1.4 15.68 1.7 0.5589 1 0.579
11 0.22 157 72 0.47 69.9 2683 ± 10 3044 ± 20 13 1.9349 0.47 0.2289 1.2 16.29 1.3 0.5163 0.47 0.354
12 0.00 121 60 0.52 52.3 2628 ± 13 2604 ± 16 –1 1.987 0.59 0.1748 0.95 12.13 1.1 0.5034 0.59 0.527

Гранодиорит Шумихинского массива (обр. 6–03)

1.1 0.12 1948 1829 0.97 780 2463 ± 25 2534 ± 7.5 3 2.148 1.2 0.16766 0.45 10.76 1.3 0.4653 1.2 0.939
1.2 4.04 183 104 0.58 58.3 1943 ± 23 1940 ± 50 0 2.816 1.4 0.1189 2.8 5.77 3.1 0.3518 1.4 0.446
2.1 0.20 372 206 0.57 102 1784 ± 20 1845 ± 13 3 3.136 1.3 0.11283 0.71 4.959 1.5 0.3187 1.3 0.876
2.2 1.12 215 108 0.52 62.5 1854 ± 22 1848 ± 62 0 2.995 1.4 0.113 3.4 5.19 3.7 0.3331 1.4 0.373
3.1 3.06 335 198 0.61 77.1 1482 ± 18 1849 ± 62 25 3.849 1.4 0.113 3.4 4.03 3.7 0.2585 1.4 0.371
4.1 0.38 222 145 0.68 65.3 1889 ± 23 1860 ± 19 –2 2.935 1.4 0.1138 1 5.339 1.7 0.3404 1.4 0.799
5.1 0.35 107 64 0.62 31 1866 ± 25 1850 ± 24 –1 2.977 1.5 0.1131 1.3 5.24 2 0.3357 1.5 0.758
6.1 0.22 139 75 0.56 40.5 1879 ± 23 1863 ± 22 –1 2.953 1.4 0.1139 1.2 5.316 1.8 0.3384 1.4 0.760
7.1 0.32 141 52 0.38 40.2 1844 ± 23 1871 ± 25 1 3.017 1.4 0.1145 1.4 5.23 2 0.3312 1.4 0.725
8.1 0.25 145 108 0.77 41.1 1833 ± 23 1820 ± 25 –1 3.038 1.5 0.1113 1.4 5.05 2 0.329 1.5 0.723
9.1 0.33 137 71 0.54 39.7 1867 ± 23 1877 ± 21 1 2.975 1.4 0.1148 1.2 5.319 1.8 0.3359 1.4 0.774
10.1 0.24 148 75 0.52 43.1 1873 ± 23 1868 ± 19 0 2.965 1.4 0.1142 1.1 5.31 1.8 0.3371 1.4 0.795
11.1 0.26 206 203 1.02 60.1 1882 ± 22 1836 ± 17 –2 2.947 1.3 0.1123 0.94 5.249 1.6 0.3391 1.3 0.820
12.1 0.10 301 161 0.55 89.7 1919 ± 22 1864 ± 17 –3 2.884 1.3 0.114 0.95 5.448 1.6 0.3467 1.3 0.812
13.1 0.15 154 80 0.54 44.4 1857 ± 23 1843 ± 22 –1 2.994 1.4 0.1127 1.2 5.189 1.9 0.3339 1.4 0.762
14.1 0.35 267 139 0.54 70.8 1726 ± 20 1843 ± 18 7 3.255 1.3 0.1127 0.98 4.77 1.6 0.307 1.3 0.806
14.2 2.11 239 159 0.69 72.8 1915 ± 23 1892 ± 43 –1 2.878 1.4 0.1158 2.4 5.52 2.8 0.3458 1.4 0.507

П р и м е ч а н и е . Ошибки приведены на уровне 1s. Pbc и Pb* — доли обыкновенного и радиогенного свинца, соот-
ветственно. Поправка на обыкновенный свинец проведена по измеренному 204Pb. Ошибка калибровки стандарта TEMO-
RA — 0.50 %. D — процент дискордантности, рассчитан по уравнению D = 100×[(206Pb/207Pb возраст/206Pb/238U воз-
раст) – 1]. Rho — коэффициент корреляции ошибок отношений 207Pb*/235U и 206Pb*/238U.
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возрасту с цирконами из пород ТТГ комплекса, а мезонеоархейские ядра (2.60—2.85 млрд лет) — с де-
тритовыми цирконами из гранат-биотитовых гнейсов Урикского ЗКП, которые, подобно унаследован-
ным ядрам, отличаются низким содержанием U (13—157 г/т) и Th (19—152 г/т) [Туркина и др., 2014а].

Палеопротерозойские магматические цирконы из гранита Аларского массива характеризуются 
ограниченным диапазоном eHf от –5.8 до –9.1 и мезоархейским модельным возрастом — C

HfT (DM) = 2.8—
3.0 млрд лет (табл. 4; рис. 9, а). Архейские ядра, напротив, имеют очень широкие вариации eHf (от +5.1 
до –9.6) и в сравнении с палеопротерозойскими цирконами — более древние значения C

HfT (DM) = 3.1—
3.8 млрд лет.

Перед проведением анализа изотопного Lu-Hf состава возраст цирконов из пробы амфибол-био-
титового гранодиорита (обр. 6-03) Шумихинского массива был определен U-Pb методом (SHRIMP II). 
Циркон представлен призматическими и длиннопризматическими субидиоморфными и идиоморфными 
трещиноватыми кристаллами светло-розового цвета размером 200—400 мкм с коэффициентом удлине-
ния 4.0—2.0. В КЛ большинство цирконов имеет отчетливую осцилляторную зональность, иногда цен-
тральные части зерен изменены и характеризуются пятнистой зональностью (см. рис. 7, б). Зональные 
зерна имеют пониженное содержание U (107—372 г/т) и Th (52—206 г/т) и по Th/U (0.38—1.02) отвеча-
ют циркону магматического происхождения (см. табл. 3). Вся совокупность из 16 зерен циркона имеет 
средневзвешенный возраст 1854 ± 11 млн лет (СКВО = 0.71). Четыре зерна циркона отличаются повы-
шенным содержанием обыкновенного свинца (206Pbc = 1.12—4.04 %). Конкордантный возраст, рассчи-
танный для 12 зерен циркона с низким 206Pbc, составляет 1857 ± 12 млн лет (СКВО = 0.65), он идентичен 
их средневзвешенному возрасту — 1853 ± 11 млн лет (СКВО = 0.62) (см. рис. 8, б) и в пределах погреш-
ности не отличается от значения, полученного ранее методом TIMS (1861 ± 1 млн лет) [Донская и др., 
2002]. Только в одном кристалле циркона установлено темное в КЛ, незональное ядро, обогащенное U 
(1948 г/т) и Th (1829 г/т), с 207Pb/206Pb возрастом 2534 ± 7.5 млн лет (D = 3 %). Ядро имеет резкую грани-

Т а б л и ц а  4.  Изотопный Lu-Hf состав цирконов из палеопротерозойских гранитоидов

Зерно T, млн лет 176Yb/177Hf 176Lu/177Hf 176Hf/177Hf ±s εHf ±2s C
HfT (DM),  

млн лет

Гранит аларского массива (обр. 32-04)

2 1883 0.01152 0.000479 0.281417 0.000023 –6.5 0.8 2924
3 2786 0.03023 0.001388 0.280795 0.000018 –9.6 0.6 3816
4 1818 0.01621 0.000681 0.281486 0.000024 –5.8 0.9 2829
5 1816 0.01516 0.000632 0.281474 0.000025 –6.2 0.9 2853
6 1831 0.00826 0.000370 0.281373 0.000032 –9.1 1.1 3043
7 2706 0.02391 0.000959 0.280962 0.000022 –4.7 0.8 3459
8 3267 0.01635 0.000818 0.280867 0.000016 5.1 0.6 3308
9 2808 0.02461 0.000965 0.280951 0.000019 –2.8 0.7 3422
10 2854 0.01991 0.000886 0.280949 0.000021 –1.6 0.7 3390
11 3044 0.01382 0.000659 0.280997 0.000024 4.9 0.9 3144
12 2604 0.02048 0.000930 0.281132 0.000027 –0.9 1.0 3149

Гранодиорит Шумихинского массива (обр. 6-03)

1.1 2534 0.0249 0.001063 0.281343 0.000017 4.8 0.6 2747
1.1a 2534 0.0125 0.000521 0.281389 0.000016 7.4 0.6 2590
1.2 1940 0.0133 0.000545 0.281396 0.000014 –6.0 0.5 2942
4.1 1860 0.0178 0.000673 0.281385 0.000021 –8.4 0.7 3023
4.1a 1860 0.0145 0.000582 0.281362 0.000020 –9.1 0.7 3066
6.1 1863 0.0120 0.000469 0.281342 0.000012 –9.6 0.4 3098
7.1 1871 0.0104 0.000422 0.281340 0.000015 –9.4 0.5 3094
9.1 1877 0.0132 0.000526 0.281325 0.000017 –10.0 0.6 3131
10.1 1868 0.0124 0.000490 0.281312 0.000017 –10.6 0.6 3162
11.1 1836 0.0213 0.000857 0.281482 0.000022 –5.7 0.8 2841
12.1 1864 0.0148 0.000600 0.281322 0.000014 –10.4 0.5 3151
13.1 1843 0.0125 0.000533 0.281376 0.000016 –8.9 0.6 3043

П р и м е ч а н и е . Номера зерен соответствуют табл. 3. T — возраст циркона по измеренному 207Pb/206Pb. Зерна 1.1 
и 1.1а, 4.1 и 4.1а — проанализированы в двух точках.
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цу с внешней зональной частью зерна, возраст 
которой древнее (1940 ± 50 млн лет), чем дру-
гих магматических палеопротерозойских цир-
конов, и может рассматриваться как ксеноген-
ное. В Онотском блоке 207Pb/206Pb возраст 
2.6—2.5 млрд лет имеют некоторые детрито-
вые цирконы из метаосадочных пород — гра-
нат-ставролитовых сланцев ЗКП, которые ха-
рактеризуются дискордантными изотопными 
отношениями, их возраст совместно с другими 
детритовыми цирконами по верхнему пересе-
чению дискордии с конкордией составляет — 
2699 ± 11 млн лет [Туркина и др., 2014б]. Это 
позволяет предполагать, что ксеногенное ядро 
было захвачено из метаосадочных пород и его 
изотопная система могла быть нарушена при 
взаимодействии с расплавом, о чем свидетель-
ствует и удревнение возраста внешней зональ-
ной зоны зерна (1940 млн лет) в сравнении с 
другими магматическими цирконами из грано-
диорита.

Большинство магматических цирконов 
из гранодиорита Шумихинского массива име-
ют узкий интервал eHf от –10.6 до –8.4, их мо-
дельный возраст составляет 3.0—3.2 млрд лет 
(см. табл. 4; рис. 9, б). Резко отличается от них 
ксеногенное ядро неоархейского возраста, 
проанализированное в двух точках, оно харак-
теризуется положительным eHf (+7.4 и +4.8) и 

C
HfT (DM) = 2.6—2.7 млрд лет. Промежуточное 

положение по изотопным характеристикам за-
нимают зональная оболочка на ксеногенном 
ядре и одно зональное зерно циркона, которые 

Рис. 8. Диаграммы с конкордией для цирко-
на из гранитов Аларского (а) и Шумихин-
ского (б) массивов.

Рис. 9. Диаграммы Т — εHf для цирконов из гранитов и вмещающих пород.
а — Булунский блок: 1, 2 — гранит Аларского массива: 1 — магматические цирконы и 2 — ксеногенные ядра, 3 — плагиогнейсы 
и плагиогранитоиды ТТГ комплекса,  4 — гранат-биотитовые парагнейсы; б — Онотский блок: 1 — гранодиорит Шумихинского 
массива, 2 — плагиогнейсы ТТГ комплекса, 3 — гранат-ставролитовые сланцы.
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имеют повышенные значения eHf (–6.0 и –5.7) и пониженные C
HfT (DM) = 2.8—2.9 млрд лет в сравнении 

с большинством палеопротерозойских магматических цирконов.

ОБСУЖДЕНИЕ РАЗУЛЬТАТОВ

Анализ источников и условий генерации расплавов по составу гранитоидов. Граниты Алар-
ского массива имеют повышенные концентрации Sr и слабый Eu минимум, следовательно, несмотря на 
повышенную кремнекислотность, они не представляют эволюционировавший расплав, образование ко-
торого было связано с фракционной кристаллизацией. Напротив, образование широкого ряда по крем-
некислотности пород Шумихинского массива, вероятно, обусловлено дифференциацией исходного ди-
орит-гранодиоритового расплава. Низкая глиноземистость гранитоидов обоих массивов указывает на 
ограниченное участие в их образовании метапелитовых источников. Это подтверждается пониженными 
значениями Rb/Sr и Rb/Ba (0.6—0.94; 0.14—0.4 и 0.9—1.8; 0.23—0.43 для пород Шумихинского и Алар-
ского массивов соответственно) (рис. 10) в сравнении с оценками отношений Rb/Sr (≥ 2.0) и Rb/Ba 
(≥ 0.4) для расплавов из метапелитовых субстратов [Sylvester, 1998]. На диаграмме [Altherr et al., 2000], 
суммирующей данные по составу экспериментально полученных расплавов из различных субстратов, 
породы Шумихинского массива располагаются в поле выплавок из тоналитовых и базитовых источни-
ков, а Аларского массива – из граувакковых (рис. 11). Различие в составе источников и участие мета-
осадочных субстратов в образовании гранитов Аларского массива подтверждаются ростом Rb/Sr и Rb/
Ba в сравнении с породами Шумихинского массива.

Содержание фемических компонентов и CaO в гранитах зависит от состава источников и от тем-
пературы и степени плавления. Высокое содержание этих компонентов в породах Шумихинского мас-
сива, с одной стороны, может свидетельствовать о вероятном вкладе базитового источника. С другой 
стороны, индикатором увеличения температуры и степени плавления для гранодиоритов Шумихинско-
го массива в сравнении с гранитами Аларского служит более низкое Al2O3/TiO2 (9—15 против 43—61), 
поскольку анализ экспериментальных данных по плавлению коровых источников показывает, что сни-
жение Al2O3/TiO2 в расплаве отражает прогрессирующее плавление титансодержащих фаз (биотита и 
ильменита) с увеличением температуры [Sylvester, 1998]. Это заключение согласуется с более высокими 
температурами выплавления, определенными по насыщению Zr, гранодиоритов Шумихинского масси-
ва в сравнении с гранитами Аларского (≥ 860 °С против ~780 °С). В пользу высокотемпературных усло-
вий генерации гранодиоритов Шумихинского массива может свидетельствовать и обогащение Ba 
(1550—870 г/т), на содержание которого влияет устойчивость при плавлении биотита, главного его ми-
нерала-концентратора. Согласно экспериментальным данным, биотит практически полностью исчерпы-
вается при дегидратационном плавлении (р = 8—10 кбар) тоналитового источника при т ≥ 950 °С 

Рис. 10. Диаграмма Rb/Ba—Rb/Sr для гранитои-
дов Шумихинского и Аларского массивов.
По [Sylvester, 1998]: 1 — базальт, 2, 3 — модельные расплавы 
из пелитового (2) и грауваккового (3) источников. Штриховая 
линия разделяет области расплавов из источников, обедненных 
(I) и (II) обогащенных глинистым компонентом. 
Остальные усл. обозн. см. на рис. 2.

Рис. 11. Диаграмма CaO/(MgO + FeO)—Al2O3/
(MgO + FeO) для гранитов Шумихинского и 
Аларского массивов.
Поля источников: I — пелитовый, II — граувакковый, III — 
тоналитовый и базитовый, по [Altherr et al., 2000]. Усл. обозн. 
см. на рис. 2.
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[Skjerlie, Johnston, 1993; Watkins et al., 2007]. Кроме того, обогащение гранодиоритов Ba могло быть 
связано с вкладом базитового источника, обогащенного этим элементом.

Следует отметить, что гранитоиды обоих массивов характеризуются преобладанием K2O над 
Na2O (K2O/Na2O > 1.2). По содержанию петрогенных компонентов, в том числе K2O, граниты Аларско-
го массива сопоставимы с экспериментально полученными расплавами при дегидратационном плавле-
нии граувакк [Montel, Vielzeuf, 1997], отличаясь более высоким содержанием FeO, MgO и CaO, что 
может указывать на неполное отделение реститовых фаз (железо-магнезиальные фазы, плагиоклаз). 
Анализ экспериментальных данных по плавлению тоналитовых субстратов показывает, что содержание 
K2O в расплаве критически зависит от его содержания в источнике и увеличивается при полном плавле-
нии биотита, что, в свою очередь, требует высоких температур [Watkins et al., 2007]. Предполагается 
[Watkins et al., 2007], что низкокалиевые тоналиты не способны продуцировать расплавы, соответствую-
щие по составу высококалиевым гранитам (K2O ≥ 4.2 %), и в их образовании мог участвовать материал 
из обогащенного мантийного источника. Это коррелирует с нашим предположением о вкладе в образо-
вание пород Шумихинского массива базитового источника, обогащенного Ba и, следовательно, K2O.

Оценка глубины плавления для гранитоидов базируется главным образом на наличии граната как 
реститовой фазы, концентрирующей тяжелые лантаноиды. Гранитоиды обоих массивов характеризуют-
ся высоким содержанием тяжелых РЗЭ, что однозначно указывает на отсутствие граната, появление 
которого в качестве реститовой фазы ограничено при плавлении базитовых источников р ≥ 10 кбар 
[Rapp, Watson, 1995], а граувакковых и тоналитовых — р ≥ 5—8 кбар [Vielzeuf, Montel, 1994; Singh, 
Johannes, 1996; Watkins et al., 2007]. Вместе с тем следует напомнить, что при высоком содержании SiO2 
граниты Аларского массива имеют повышенное содержание Sr (135—206 г/т) и слабофракционирован-
ное распределение тяжелых РЗЭ ((Gd/Yb)n = 1.8—2.4). Эти особенности состава могут быть интерпре-
тированы в пользу участия в их образовании пород ТТГ комплекса Булунского блока, которые обогаще-
ны Sr (350—970 г/т) и имеют повышенное (Gd/Yb)n (2.6—3.3).

Таким образом, анализ распределения петрогенных и редких элементов позволяет заключить, что 
в образовании гранодиоритов Шумихинского массива были задействованы коровый диорит-тоналито-
вый и, вероятно, базитовый, обогащенный К и Ba источник, тогда как граниты Аларского массива фор-
мировались из грауваккового субстрата при участии плагиогнейсов тоналитового состава. Плавление 
происходило при умеренном давлении и увеличении температуры от пород Аларского к Шумихинско-
му массиву.

Оценка вклада в гранитообразование древних коровых и ювенильных источников на осно-
вании изотопного состава циркона. Наряду с отрицательными величинами eNd и eHf, бесспорным сви-
детельством доминирующего вклада древнего корового материала в образование гранитов Аларского 
массива служит наличие унаследованных архейских ядер циркона. В Булунском блоке потенциальными 
коровыми источниками для кислых расплавов могли служить палеоархейские плагиогнейсы и плагио-
гранитоиды, а также метатерригенно-вулканогенные гнейсы зеленокаменного пояса, по составу отвеча-
ющие грауваккам. Палеоархейские цирконы (~3.3—3.2 млрд лет) из плагиогнейсов и плагиогранитов 
ТТГ комплекса характеризуются eHf от +0.7 до +5.4 [Туркина и др., 2013], цирконы из мезоархейских 
(~2.8 млрд лет) метавулканогенно-терригенных гранат-биотитовых гнейсов имеют eHf от –4.0 до –7.2 
[Туркина и др., 2014а]. Ядра циркона из гранитов с возрастом 3.2—3.0 млрд лет имеют положительные 
eHf (5.1—4.9), а с возрастом 2.6—2.8 млрд лет — отрицательные eHf (–0.9…–9.6). Поскольку унаследо-
ванные ядра циркона из гранитов обнаруживают сходство по возрасту и перекрываются по величинам 
eHf с цирконами из палео- и мезоархейских пород Булунского блока, это позволяет рассматривать дан-
ные породы как наиболее вероятные коровые источники для гранитов.

Отметим, что палеопротерозойские магматические цирконы не унаследуют изотопные характери-
стики древних ядер (eHf –16 до –30 на 1.85 млрд лет) (см. рис. 9, а). Они имеют более высокие eHf 
(–5.8…–9.1), что отражает их кристаллизацию из расплава с более радиогенным изотопным составом 
Hf. По величинам 176Hf/177Hf для циркона из пород ТТГ комплекса и гнейсов зеленокаменного пояса 
можно реконструировать изменение изотопного состава архейской коры Булунского блока к палеопро-
терозою, принимая среднекоровую величину 176Lu/177Hf = 0.015 (см. рис. 9, а). Положение точек палео-
протерозойских цирконов выше области изотопной эволюции архейской коры Булунского блока под-
тверждает вклад ювенильного источника в образование гранитов Аларского массива.

Анализ изотопного состава магматических цирконов и унаследованных ядер однозначно указыва-
ет на участие различных источников в образовании гранитов Аларского массива. Такими источниками 
могли служить: 1) мантийные базитовые расплавы и их дифференциаты или продукты плавления мафи-
ческих субстратов и 2) архейская континентальная кора, плавление которой могло быть вызвано вне-
дрением мафических расплавов в основание коры в условиях постколлизионного растяжения. Расчет 
модели бинарного смешения позволяет в первом приближении дать оценку вклада ювенильного и древ-
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него корового материала в гранитообразование. Для расплава из корового источника приняты концен-
трация Hf = 5.6 г/т и eHf = –14, что соответствует среднему изотопному составу архейской коры Булун-
ского блока на 1.85 млрд лет. Для расплава из мафического источника или продукта дифференциации 
базитового расплава использовано содержание Hf = 4.5 г/т, а принятое eHf (+10.5) соответствует изотоп-
ному составу деплетированной мантии на время 1.85 млрд лет. При указанных параметрах доля юве-
нильного компонента в образовании гранитного расплава оценивается в 20—40 %. Это заключение о 
вкладе ювенильного материала в образование гранитов Аларского массива согласуется с данными по 
изотопному Nd составу этих пород, которые обладают более высокими значениями eNd (–2.8…–5.4) в 
сравнении с архейскими породами Булунского блока (eNd –11 до –20 на 1.85 млрд лет) и относительно 
«молодым» модельным Nd возрастом (2.4—2.7 млрд лет) в сравнении с их потенциальными коровыми 
источниками (TNd(DM) = 3.2—3.5 млрд лет). Вместе с тем материал с ювенильными изотопными харак-
теристиками мог быть представлен и более древними породами основного состава, например, метабази-
тами (амфиболитами) Урикского ЗКП, т. е. образование гранитов не сопровождалось одновременным 
поступлением в кору мантийных расплавов.

Гранодиориты и граниты Шумихинского массива характеризуются слабыми вариациями eNd 
(–7.4…–8.3), не коррелирующими с кремнекислотностью, что позволяет утверждать, что их образова-
ние не было связано с ассимиляцией мафическим расплавом коровых пород, но допускает формирова-
ние исходного расплава путем плавления смешанного источника. Среди исследованных цирконов по 
изотопному составу, как было показано выше, обособляются три группы. Магматические палеопроте-
розойские цирконы резко отличаются более радиогенным изотопным составом Hf от плагиогнейсов 
ТТГ комплекса, располагаясь на диаграмме (см. рис. 9, б) выше области эволюции палеоархейской 
коры, определенной по изотопному составу Hf в цирконах из плагиогнейсов, принимая среднекоровую 
величину 176Lu/177Hf = 0.015. В то же время эти магматические цирконы попадают в область изотопной 
эволюции коры с C

HfT (DM) = 3.3—2.9 млрд лет, поставлявшей преобладающие детритовые цирконы с 
положительными до слабых отрицательных величинами eHf для метаосадочных пород Онотского блока 
[Туркина и др., 2014б]. Напомним, что и по величинам eNd (–7.4…–8.3) гранитоиды Шумихинского мас-
сива наиболее близки к гранат-ставролитовым сланцам (eNd –8.5…–9.5). Метаглиноземистый характер и 
наличие амфибола не поддерживают возможность образования гранитоидов из высокоглиноземистого 
метаосадочного субстрата — гранат-ставролитовых сланцев. Однако сходство изотопных характери-
стик магматических цирконов из гранодиоритов с детритовыми цирконами из метаосадочных пород 
свидетельствует в пользу их общего корового субстрата, служившего источником как детритового ма-
териала, так и гранитоидного расплава.

Индикатором вклада ювенильного неоархейского материала в образование гранодиоритов служат 
единичное ядро с высоким eHf (до +7.8) и отчетливый рост eHf для двух зерен палеопротерозойских цир-
конов. Таким образом, изотопный Hf состав циркона из гранодиоритов Шумихинского массива не по-
зволяет однозначно связать их образование с одним из потенциальных коровых источников, обнажен-
ных на современном эрозионном срезе. Вместе с тем изотопные данные свидетельствуют о гетерогенном 
характере коры, подвергавшейся плавлению, и участии в гранитообразовании и древних (до неоархей-
ских) источников, и ювенильного неоархейского материала. Древние источники могли быть представ-
лены как плагиогнейсами ТТГ комплекса, что согласуется с экспериментально показанной возможно-
стью формирования а-гранитов из тоналитового субстрата [Skjerlie, Johnston, 1993], так и неизвестными 
породными ассоциациями, образованными в результате рециклинга палеоархейской коры с существен-
ной добавкой ювенильного материала. Довольно сложно судить о вещественных характеристиках этих 
пород. Исходя из реконструкции состава питающей провинции для метаосадочных пород (гранат-став-
ролитовых сланцев), содержащих детритовые цирконы с возрастом ~2.7 млрд лет, их источниками сно-
са могли служить, наряду с породами ТТГ комплекса, кислые породы калиевого ряда и базиты [Туркина 
и др., 2014б]. Ювенильный материал с возрастом ~2.53 млрд лет, судя по величинам eHf для ксеногенно-
го ядра циркона, близким к значениям для деплетированной мантии, скорее, имел мафический состав. 
Таким образом, изотопные данные по циркону не противоречат предположению о формировании гра-
нитоидов Шумихинского массива из литологически гетерогенного корового сиалического и мафическо-
го источников.

Таким образом, изотопные характеристики циркона из пород Аларского и Шумихинского масси-
вов дают свидетельства участия ювенильных источников в процессах гранитообразования. В отличие от 
Sm-Nd данных по породам, представляющих усредненную характеристику, изотопный Hf состав цирко-
на служит индикатором вовлечения в область плавления гетерогенных субстратов с различной коровой 
предысторией и, вероятно, различным литологическим составом. Это заключение согласуется c многи-
ми результатами изучения генезиса гранитоидов, демонстрирующими на основании изотопного Lu-Hf 
состава циркона вклад различных коровых (метаосадочных и метамагматических) и в том числе юве-
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нильных источников при варьирующем участии мантийных расплавов [Kemp et al., 2007; Yang et al., 
2007; Kurhila et al., 2010; Shaw et al., 2011; Villaseca et al., 2012; и др.].

Этапы и процессы формирования коры гранит-зеленокаменных блоков Шарыжалгайского 
выступа. Изотопный Hf состав цирконов из палеопротерозойских гранитоидов не только доказывает 
гетерогенность их коровых источников, но и позволяет судить об эволюции коры, предшествующей 
гранитообразованию. В формировании гранитов Булунского блока были задействованы главным обра-
зом породные комплексы палеоархейского (плагиогнейсы и плагиогранитоиды) и мезоархейского (ме-
тавулканогенно-осадочные породы ЗКП) возраста. Мезоархейские унаследованные цирконы в грани-
тах, так же как и детритовые цирконы из парагнейсов, характеризуются отрицательными eHf и, 
следовательно, фиксируют рециклинг палеоархейской коры в мезоархее. Напротив, данные по цирко-
нам из гранитоидов Онотского блока не только подтверждают предположение, сделанное на основании 
изотопного состава детритового циркона из метаосадочных пород, о проявлении процессов роста и ре-
циклинга палеоархейской коры на рубеже ~2.7 млрд лет [Туркина и др., 2014б], но и дают свидетельства 
поступления ювенильного материала в конце неоархея (~2.53 млрд лет). Породные ассоциации этого 
рубежа, предположительно представленные базитовыми комплексами, к настоящему времени не выяв-
лены в пределах Онотского блока.

ВЫВОДЫ

Формирование гранитов Аларского и Шумихинского массивов в Булунском и Онотском гранит-
зеленокаменных блоках Шарыжалгайского выступа было связано с палеопротерозойским коллизион-
ным этапом гранитообразования, широко проявленным на юго-западе Сибирского кратона. Породы 
Аларского массива по содержанию петрогенных и редких элементов соответствуют калиевым гранитам 
I-типа. Их образование при т ~780 °С и р < 5—8 кбар было связано с плавлением преимущественно 
грауваккового (вулканогенно-осадочного) субстрата при участии плагиогнейсов ТТГ комплекса. Сход-
ство по возрасту и изотопному Lu-Hf составу унаследованных ядер циркона в гранитах с цирконами из 
палео- и мезоархейских пород Булунского блока позволяет рассматривать последние в качестве наибо-
лее вероятных коровых источников для гранитов. Более радиогенный изотопный состав Hf палеопроте-
розойских магматических цирконов из гранитов в сравнении с породами архейской коры Булунского 
блока служит свидетельством вклада ювенильного материала в образование гранитов.

Высокожелезистые гранодиориты и граниты Шумихинского массива в Онотском блоке обогащены 
высокозарядными элементами и по составу отвечают гранитоидам а-типа. Их формирование, вероятно, 
было связано с плавлением корового материала, представленного породами среднекислого (тоналитово-
го) и основного состава при т ≥ 860 °С. Согласно изотопному Hf составу магматического и ксеногенного 
циркона, доминирующим источником служила древняя кора T C

Hf (DM) ≥ 3.0 млрд лет при участии юве-
нильного, предположительно мафического, неоархейского материала.

Авторы благодарят Н.В. Родионова и А.Н. Ларионова (ЦИИ ВСЕГЕИ), выполнивших U-Pb дати-
рование циркона.
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