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Для южного фланга Сибирского кратона обосновано выделение трех основных этапов фанерозой-
ского базитового магматизма. Установлено, что первое событие фиксируется дайками долеритов с воз-
растом около 500 млн лет, внедрение которых происходило на фоне аккреционно-коллизионых событий, 
связанных с начальными этапами становления Центрально-Азиатского складчатого пояса (ЦАСП), когда 
в южном фланге Сибирского кратона, выступающем в качестве индентора, возникали области рассеян-
ного растяжения, способствующие внедрению базитовых расплавов в верхние горизонты коры. Поздне-
палеозойский этап базитового магматизма фиксируется дайками с возрастом около 275 млн лет. Подоб-
ные дайки в совокупности с несколько более древними (290 млн лет) вулканическими образованиями 
Забайкальского сегмента ЦАСП маркируют процессы растяжения, имевшие место в тылу активной ок-
раины Сибирского континента на фоне субдукции под нее коры Монголо-Охотского океана. Трапповый 
магматизм раннего мезозоя на юге Сибирского кратона проявлен многочисленными базитовыми интру-
зиями Ангаро-Тасеевской синеклизы с возрастами 240—250 млн лет. Образование траппов происходило 
при взаимодействии вещества нижнемантийного плюма с материалом слэба Монголо-Охотского океана. 
Более молодые возрасты траппов по сравнению с вышеупомянутыми базитами позднего палеозоя (290—
275 млн лет), отражают прогрессирующее продвижение слэба под южной окраиной Сибирского кратона 
(в северо-западном направлении в современных координатах), прекратившееся, по-видимому, после дос-
ти жения слэбом области распространения вещества Сибирского суперплюма. Сделано предположение о 
том, что отсутствие последующих магматических событий на юге Сибирского кратона обусловлено тем, 
что после раннемезозойской активизации произошла окончательная консолидация литосферы рассмат-
риваемого фрагмента кратона, препятствующая развитию в его пределах условий растяжения, благопри-
ятных для внедрения базитовых интрузий. 
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PHANEROZOIC MAFIC MAGMATISM IN THE SOUTHERN SIBERIAN CRATON: 
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The Phanerozoic history of mafi c magmatism in the southern Siberian craton included three major events. 
The earliest event (~500 Ma) recorded in dolerite dikes occurred during accretion and collision at the early stage 
of the Central Asian orogen. Injection of mafi c melts into the upper crust was possible in zones of diffuse exten-
sion within the southern Siberian craton, which acted as an indenter. The Late Paleozoic event (~275 Ma) pro-
duced dikes that intruded in a setting of subduction-related extension at the back of the active continental margin 
of Siberia during the closure of the Mongolia–Okhotsk ocean, as well as slightly older volcanics (290 Ma) in 
the Transbaikalian segment of the Central Asian orogen. Early Mesozoic magmatism in the southern Siberian 
craton resulted in numerous 240–250 Ma mafi c intrusions in the Angara–Taseeva basin. The intrusions (Siberian 
traps) appeared as the subducting slab of the Mongolia–Okhotsk ocean interacted with a lower mantle plume. 
The post-Late Paleozoic ages of fl ood basalts (290–275 Ma) correspond to progressive northwestward (in pres-
ent coordinates) motion of the slab beneath the southern craton margin, which likely ceased after the slab had 
reached the zone of the Siberian superplume. Since its consolidation after the Early Mesozoic activity, the crust 
in the area has no longer experienced extension favorable for the intrusion of basaltic magma.
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ВВЕДЕНИЕ

Древние кратоны представляют собой уникальные геологические объекты, запечатлевшие в своей 
структуре свидетельства многомиллиардной истории эндогенных и экзогенных процессов. Тектономаг-
матические события, ответственные за формирование современного облика этих кратонов отражают как 
историю становления и развития собственно этих участков консолидированной континентальной коры, 
так и отголоски процессов, происходивших далеко за пределами кратонов, но оказавшими на кратон 
определенное и порой значительное воздействие. Надежными свидетельствами подобных процессов 
являются интрузивные и эффузивные комплексы, изучение которых позволяет проследить историю эн-
догенной активности в пределах тех или иных территорий. По характеру условий становления магмати-
ческие образования древних кратонов могут быть условно разделены на две принципиальные группы: 
комплексы-индикаторы режимов сжатия, и комплексы-индикаторы условий растяжения. 

С обстановками сжатия, сопровождающими фазы орогенеза, в которые вовлекались кратоны (или 
отдельные слагающие их блоки), связаны интрузивные образования, сформировавшиеся на стадии ста-
новления структуры древних кратонов (как правило, имеющие раннедокембрийский возраст), а также 
магматические комплексы, образовавшиеся в результате аккреционно-коллизионных процессов, проте-
кавших вдоль периферии уже сформировавшихся кратонов. К последним могут быть отнесены как про-
дукты андийского типа магматизма («надсубдукционные»), так и магматические образования, сформи-
ровавшиеся на стадии амальгамации разрозненных кратонов в континенты и суперконтиненты 
(«аккреционно-коллизионные»). Возрастной диапазон подобных комплексов чрезвычайно широк и ох-
ватывает как поздний докембрий, так и фанерозой. 

Обстановки растяжения фиксируются на площади кратонов разнообразными авлакогенами и риф-
тами, заложение которых сопровождается возникновением магматических и эффузивных образований 
рифтогенной природы. Присутствующие во внутренних частях древних кратонов комплексы (в том чис-
ле, имеющие «плюмовую» природу) отражают процессы внутриконтинентального растяжения. Комп-
лексы-индикаторы рифтогенных процессов, проявленные в краевых областях кратонов отражают масш-
табные процессы растяжения, обусловленные распадом суперконтинентов и открытием новых 
океанических бассейнов. 

Вышеприведенный обзор показывает, каким образом корректная интерпретация геодинамической 
природы магматических образований может быть использована для расшифровки этапов становления и 
эволюции древних кратонов. 

Переходя к рассмотрению магматической активности, проявившейся на площади Сибирского кра-
тона в палеозое—мезозое, следует кратко остановиться на характеристике предшествующих пиков ба-
зитового магматизма и их возможных причинах. Синтез всех доступных геохронологических данных 
позволил установить, что в истории протерозойского базитового магматизма Сибири могут быть выде-
лены три основных импульса [Gladkochub et al., 2010], каждому из которых отвечает определенный этап 
геодинамической эволюции кратона и Земли в целом: 

1) поздний палеопротерозой — внедрение базитов (главным образом юг и север кратона) проис-
ходило на фоне постколлизионного растяжения, сменившего предшествующую коллизионно-аккреци-
онную стадию, в ходе которой кратон был образован за счет амальгамации разрозненных террейнов и 
супертеррейнов в единую общую структуру; 

2) мезопротерозой — рассеянное внутриплитное растяжение в основном на севере кратона, вы-
званное, возможно, воздействием мантийного плюма;

3) неопротерозой — базитовый магматизм в пределах южной и юго-восточной частей кратона 
развивался на фоне распада суперконтинента Родиния и раскрытия Палеоазиатского океана. 

Таким образом, можно заметить, что, согласно ряду опубликованных реконструкций (обзор в [Li 
et al., 2008]), к началу фанерозоя Сибирский кратон полностью отделился от Родинии и начал независи-
мое развитие, взаимодействуя лишь с периокеаническими комплексами Уральского и Палеоазиатского 
океанов [Добрецов, Буслов, 2007]. Именно это обстоятельство предопределило специфику базитового 
магматизма, проявившегося на площади Сибирского кратона в раннем палеозое, и во многом обуслови-
ло стиль его магматической активности в фанерозое. 

Необходимо заметить, что предметом рассмотрения данной статьи являются лишь те базитовые 
комплексы, которые располагаются непосредственно на площади кратона, исключая базиты, развитые в 
прилегающих к кратону областях Центрально-Азиатского складчатого пояса. При всей очевидной важ-
ности последних, их формирование происходило за пределами кратона, в связи с чем эти образования 
не являются прямыми индикаторами тектонических перестроек, протекавших собственно в Сибирском 
кратоне. Однако отдельные подобные образования будут рассмотрены в качестве возможных коррелян-
тов с базитами кратона для оценки масштабности процессов, вызывавших всплески базитового магма-
тизма на площади кратона. 
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БАЗИТОВЫЕ КОМПЛЕКСЫ РАННЕГО ПАЛЕОЗОЯ НА ЮГЕ СИБИРСКОГО КРАТОНА

В ходе многолетних исследований базитовых дайковых роев, развитых в пределах южного фланга 
Сибирского кратона (см. обзор в [Гладкочуб и др., 2007]), среди подавляющего большинства неопроте-
розойских габбро-диабазов преимущественно толеитовой специфики (более 90 %) была выявлена груп-
па тел, кардинально отличающихся по своему химическому составу от этих хорошо изученных базитов. 
Следует заметить, что вплоть до настоящего времени все вышеупомянутые разновидности базитов тра-
диционно рассматриваются в составе единого нерсинского интрузивного комплекса. Дайки, отличаю-
щиеся по составу от базитов нерсинского комплекса, были обнаружены, в частности, в пределах Бирю-
синского и Голоустенского выступов фундамента кратона, а также в Урикско-Ийской зоне (рис. 1). В 
Бирюсинском выступе рассматриваемые дайки интрудируют палеопротерозойские гранитоиды, а в Го-
лоустенском выступе дайки встречаются среди гнейсов и гранитогнейсов комплекса основания. В Урик-
ско-Ийской зоне подобные дайки развиты в поле распространения ерминской и таргазойской свит архея 
[Скляров и др., 1998; Гладкочуб и др., 2001]. Для целей петролого-геохимического изучения было отоб-
рано и проанализировано более 50 образцов базитов из 18 даек. 

На всех рассматриваемых участках вышеупомянутые дайки сложены долеритами и габбро-долери-
тами, имеют субмеридиональное простирание, крутые углы падения и мощность от 1.5 до 50 м. Централь-
ные части мощных даек сложены среднезернистыми разностями. Минеральный состав долеритов и габ-
бро-долеритов достаточно однороден. Основными минералами базитов являются плагиоклаз (An50—56) и 
клинопироксен. В качестве второстепенных минералов присутствуют ортопироксен, вторичный амфи-
бол и биотит. Среди акцессориев отмечены апатит, сфен, циркон и Fe-Ti оксиды.

Изотопное датирование долеритов было выполнено авторами в Университете Кетина (Западная 
Австралия). Установлено (SHRIMP-II по цирконам), что возраст подобных даек, развитых в Бирюсин-
ском выступе составляет 511 ± 5 млн лет [Gladkochub et al., 2006]. Дайки габбро-долеритов, представ-
ленные в пределах Голоустенского выступа имеют возраст 494 ± 5 млн лет. В обоих случаях в проанали-
зированных образцах присутствуют захваченные палеопротерозойские цирконы, отражающие возраст 
вмещающих для даек пород метаморфической рамы и докембрийских (~1850 млн лет) гранитоидов. 

По химическому составу раннепалеозойские базиты отвечают базальтам повышенной щелочнос-
ти (K2O + Na2O >3.5 мас.%) (таблица). На дискриминационной диаграмме в координатах Zr/TiO2—Nb/Y 
[Winchester, Floyd, 1977] (рис. 2) точки составов долеритов располагаются в полях субщелочных базаль-
тов и андезитов/базальтов. Породы существенно обогащены TiO2, P2O5, Y, Th, РЗЭ и обеднены Cr, Ni. 
Большинство базитов в значительной степени дифференцированны (Mg# < 50) (см. таблицу). 

Изученные базиты имеют отчетливые 
отрицательные аномалии в области Nb-Ta и Ti 
на мультиэлементных спектрах (рис. 3), свиде-
тельствующие в пользу коровой контаминации 
исходных расплавов материалом континен-
тальной коры. Данное пред положение под-
тверждается отрицательным значением εNd(T), 

Рис. 1. Схема основных тектонических 
струк тур Южной Сибири (модифицировано 
по [Добрецов, Буслов, 2007]). 
1 — Сибирский кратон; 2 — структуры Палеоазиат ского 
океана; 3 — микроконтиненты: Ар — Арзыбейский; Бр — 
Баргузинский; ТМ — Тувино-Монгольский; ХМ — Ха-
мардабанский; 4 — метаморфические террейны Прибай-
кальского коллизионного пояса; 5 — граница Сибирского 
кратона; 6—8 — изученные объекты: 6 — раннепалео-
зойские базитовые комплексы: БР — Бирюса; ГЛ — Го-
лоустная; УР — Урик; 7 — раннепалеозойские базитовые 
комплексы: б — бугульдейский, ю — южно-байкальский; 
8 — раннемезозойские траппы: области расположения 
Толстомысовского (Т), Усольского (У) силлов. Детали гео-
логического строения участков работ см. в [Гладкочуб и 
др., 2001; Ivanov et al., 2005, 2009; Gladkochub et al., 2006; 
Pisarevsky et al., 2006; Гладкочуб и др., 2008; Гладкочуб и 
др., 2010]. На врезке — расположение рассматриваемой 
территории в структуре Северной Евразии.
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рассчитанным для обр. 03201 (Бирюса), рав-
ным –12.4 (143Nd/144Nd = 0.511787). Для бази-
тов участка Голоустная наличие процессов ко-
ровой контаминации может быть подтверждено 
присутствием на контакте дайки с вмещающи-
ми гнейсами зоны гибридных пород мощнос-
тью до 1.5 м. Низкие значения индикаторного 
геохимического отношения NbPM/ThPM = 0.10—0.71, повышенные значения ThPM/LaPM = 0.74—1.63, а 
так же присутствие отрицательной аномалии по Ti на мультиэлементных спектрах, свидетельствуют в 
пользу контаминированности первичных расплавов веществом континентальной коры (пояснения см. в 
[Тур кина, Ножкин, 2008]). 

По комплексу геохимических признаков (обзор критериев см. в [Интерпретация…, 2001]) базиты 
ранне палеозойских даек отвечают типичным образованиям областей внутриплитного растяжения 
(WPB).

БАЗИТОВЫЕ КОМПЛЕКСЫ ПОЗДНЕГО ПАЛЕОЗОЯ НА ЮГЕ СИБИРСКОГО КРАТОНА

Южно-байкальский дайковый рой. Многочисленные дайки базитового состава развиты в преде-
лах береговых обнажений, протягивающихся вдоль южного окончания оз. Байкал (район Кругобайкаль-
ской железной дороги) (см. рис. 1). Дайки интрудируют архейские и палеопротерозойские метаморфичес-
кие и магматические образования (гнейсы, мигматиты, гранитоиды) комплекса основания Сибирского 
кратона [Poller et al., 2005] (схему геологического строения района см. в [Pisarevsky et al., 2006]). Дайки 
имеют субширотное простирание, крутые углы падения (75°—90°) и мощность, варьирующую от десят-
ков сантиметров до первых метров. Структура пород порфировая, основной массы — диабазовая. Дай-
ковые тела сложены щелочными порфиритами. Фенокристаллы представлены оливином, плагиоклазом, 
ромбическим пироксеном. В основной массе отмечаются также моноклинный пироксен, биотит, титано-
магнетит. Центральные части мощных (более 1 м) даек сложены среднезернистыми разностями. По 
мере удаления от центра к краям зернистость уменьшается вплоть до появления криптозернистых обра-
зований вблизи контактов базитов с породами вмещающей рамы. Для целей петролого-гео химического 

изучения было отобрано и проанализировано более 
30 образцов базитов из восьми даек.

Изотопное датирование (U-Pb SHRIMP-II, 
Университет Кетина, Западная Австралия) образца 
порфирита (№ 6077), отобранного из дайки, принад-
лежащей рассматриваемому рою, показало при-
сутствие в породе двух основных групп цирко-

Рис. 2. Диаграмма Nb/Y—Zr/TiO2 [Win ches-
ter, Floyd, 1976] для изученных фанерозой-
ских базитов южного фланга Сибирского 
кра тона. 
1 — раннепалеозойские (~500 млн лет) базиты; 2, 3 — 
позднепалеозойские (~275 млн лет) базиты: 2 — южно-
байкальский рой; 3 — базиты Бугульдейского участка; 
4, 5 — раннемезозойские траппы: 4 — Усольский силл; 
5 — Толстомысовский силл. 

Рис. 3. Мультиэлементные спектры для ран-
непалеозойских базитов южного фланга Сибир-
ского кратона, нормализованные к составу при-
митивной мантии [Sun, McDonough, 1989].
1 — поле составов долеритов Бирюсинского выступа; 2 — поле 
составов долеритов Голоустенского выступа; 3 — представи-
тельный состав долерита Урикского грабена; 4 — состав OIB 
[Sun, McDonough, 1989].
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нов — захваченных и собственно магматических, 
отра жающих время кристаллизации базитового 
расплава [Pisarevsky et al., 2006]. Группа захвачен-
ных цирконов включает в себя кристаллы, имеющие  
конкордантные архейские (2449 ± 4, 2460 ± 10 и 
2487 ± 4 млн лет) и палеопротерозойские (1861 ± 11, 
1863 ± 12 и 1865 ± 7 млн лет) возрасты. Первые от-

ражают возраст вмещающей метаморфической рамы, вторые — возраст постколлизионного гранитоид-
ного магматизма, имеющего широкое распространение в рассматриваемом регионе [Донская и др., 2003; 
Poller et al., 2005]. Кластер молодых цирконов имеет 206Pb/238U возраст 275 ± 4 млн лет, который мы ин-
терпретируем как возраст кристаллизации базитового расплава, произошедшей во время внедрения дай-
ки. Палеомагнитные данные подтверждают эту интерпретацию — дайки несут стабильную первичную 
(подтверждено тестом контакта) намагниченность, характерную для раннепермского суперхрона Киама 
[Pisarevsky et al., 2006].

Для долеритов даек характерны содержания SiO2 = 43.9—46.5 мас.%, повышенные содержания 
щелочей (Na2O + K2O = до 6.0 мас.%), TiО2 (1.6—3.9 мас.%) и P2O5 (0.3—0.7 мас.%) (см. таблицу). На 
диаграмме в координатах Zr/TiO2—Nb/Y [Winchester, Floyd, 1977] (см. рис. 2) точки составов долеритов 
располагаются в полях субщелочных и щелочных базальтов. Проанализированные породы представля-
ют собой как практически недифференцированные, так и умеренно и сильно дифференцированные раз-
ности, значения Mg# варьируются от 37 до 75. Для изученных пород отмечаются хорошо выраженные 
отрицательные корреляции между индексом дифференцированности и содержаниями TiO2, P2O5, La, 
отсутствие корреляций между Mg# и SiO2, Nb, Th, Sr (см. таблицу).

Долериты даек характеризуются повышенными содержаниями легких РЗЭ (La = 14.3—32.5 г/т) и 
об наруживают фракционированный характер распределения редкоземельных элементов (La/Yb)n

 = 5—8. 
На нормированных по составу примитивной мантии [Sun, McDonough, 1989] мультиэлементных 

спектрах базальтоидов отмечаются хорошо выраженные отрицательные аномалии по Th-U, Nb-Ta, поло-
жительные по Sr, отсутствие аномалии в спектре Ti. Специфическими особенностями всех долеритов 
даек являются высокие содержания TiО2 = 1.6—3.9 мас.%, P2O5 = 0.3—0.7 мас.%, Sr = 563—842 г/т, от-
носительно повышенные содержания La = 14.3—32.5 г/т, Th = 0.9—1.9 г/т, варьирующие содержания 
Nb = 8.4—19.3 г/т.

Сопоставление геохимических составов и мультиэлементных спектров долеритов даек с базальта-
ми типа E-MORB, OIB и островодужными базальтами показало, что проанализированные долериты об-
наруживают сходство как с островодужными базальтами, так и с базальтами типа OIB. Высокие содер-
жания TiO2 и P2O5 и отсутствие аномалий в спектрах этих элементов указывают на близость этих пород 
базальтам типа OIB. Однако долериты характеризуются в большинстве случаев умеренными содержани-
ями Nb и обнаруживают отрицательную аномалию по Nb-Та относительно располагающихся рядом на 
мультиэлементных спектрах K и La. Их отношения NbPM/LaPM варьируются от 0.38 до 0.71, указывая на 
сходство с «обогащенными» островодужными базальтами (см. рис. 4). Некоторые дифференцированные 
разности обнаруживают повышенные содержания Nb при сходных с остальными породами концентра-
циями La и характеризуются отсутствием аномалии по Nb на мультиэлементных спектрах. В то же вре-
мя в долеритах отмечаются достаточно умеренные содержания Th, близкие к базальтам типа «прими-
тивных» IAB (см. рис. 4), и отрицательная аномалия в области Th-U на мультиэлементных спектрах. 
Отметим также, что высокие содержания Sr и Ba и во многих случаях положительные аномалии по Sr и 
Ba на мультиэлементных спектрах указывают на сходство долеритов с базальтами островных дуг. Таким 
образом, геохимические характеристики долеритов не позволят отнести их к какому-либо одному типу 
базальтоидов, что может указывать на формирование исходного расплава долеритов в результате смеше-
ния нескольких мантийных источников. Повышенные значения индикаторного геохимического отноше-

Рис. 4. Мультиэлементные спектры для поздне-
палеозойских базитов южного фланга Сибирско-
го кратона (южно-байкальский рой), нормали-
зованные к составу примитивной мантии [Sun, 
McDonough, 1989].
1 — поле составов долеритов южно-байкальского роя; 2 — со-
став OIB, по [Sun, McDonough, 1989]; 3 — базальты Камчатки: 
а — примитивные, б — обогащенные (оба состава из [Ivanov et 
al., 2004]); 4 — E-MORB, по [Sun, McDonough, 1989]. 
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ния NbPM/ThPM = 0.91—1.68 и пониженные значения ThPM/LaPM = 0.34—0.52, а также высокие содержа-
ния TiO2 и отсутствие аномалии по Ti на мультиэлементных спектрах свидетельствуют о незначительной 
роли коровой контаминации при формировании долеритов (пояснения см. в [Туркина, Ножкин, 2008]). 

На диаграмме Ce/Nb—Th/Nb [Saunders et al., 1988] (рис. 5) используемой для характеристики ис-
точника базальтоидов большинство точек составов долеритов располагаются в области повышенных 
значений отношений Ce/Nb = 3.7—6.4 и умеренных Th/Nb, что позволяет предполагать присутствие в 
источнике субдукционной компоненты. В пользу этого заключения также свидетельствует наличие по-
ложительных аномалий по Ba и Sr на мультиэлементных спектрах. Высокие содержания TiO2 и P2O5 
могут указывать на источник типа ОIB, а умеренные содержания Th на деплетированный источник типа 
MORB. Таким образом, наиболее вероятно, что в формировании исходного расплава для долеритов при-
няли участие, по крайней мере, три мантийные компоненты — субдукционная, обогащенная рециклиро-
ванная и делетированная типа N-MORB. 

Базитовые интрузии Бугульдейcкого участка. Выходы базитов в бассейне р. Бугульдейка (см. 
рис. 1) образуют полосу субмеридионального простирания, протягивающуюся на расстояние более 
30 км, локализуясь вдоль зоны тектонического контакта осадочных толщ позднерифейской байкальской 
серии [Станевич и др., 2007] и раннепротерозойских гранитоидов приморского комплекса (схему геоло-
гического строения см. в [Гладкочуб и др., 2008]). Вблизи зоны контакта доломиты голоустенской свиты 
встречаются лишь в виде редких высыпок и в канавах, располагающихся на значительном удалении от 
коренных выходов базитов. Контакт базитов с гранитоидами приморского комплекса в рассматриваемом 
районе проходит по предполагаемому разлому северо-восточного простирания, который трассируется 
по косвенным признакам (залесенная депрессия). Непосредственного контакта базитов с гранитами в 
бассейне р. Бугульдейка не наблюдается ввиду слабой расчлененности рельефа. По этой же причине, а 
также в связи с сильной залесенностью территории остается неясной и морфология базитовых тел. Пер-
воначально [Геологическая карта…, 1964; Решения…, 1983] базиты интерпретировались в качестве вул-
канитов хотской свиты рифея. Однако проведенные авторами статьи детальные геологические наблюде-
ния показали, что в изученных обнажениях не выявлены признаки слоистости и флюидальности, которые 
могли бы надежно указывать на вулканогенную природу пород. В то же время характер площадного 
распространения базитовых тел позволяет интерпретировать их как фрагменты даек, слагающих рой 
меридионального простирания. 

Для петрографического и геохимического изучения было отобрано более 40 проб базитов. Петро-
графическое изучение шлифов позволило установить, что изученные породы представляют собой зеле-
нокаменно измененные породы основного состава, иногда имеющие порфировую текстуру. В большин-
стве изученных шлифов первичные структуры не поддаются распознаванию в силу вторичных изменений. 
Главными минералами базитов являются плагиоклаз, эпидот и актинолит, иногда хлорит, в варьирую-
щих пропорциях. В качестве второстепенных присутствуют кварц и биотит. Из реликтовых минералов 
относительной сохранностью обладают лишь отдельные лейсты плагиоклаза, который в своей основной 
массе соссюритизирован. Реликты плагиоклаза соответствуют андезину. Первичный пироксен в рас-
сматриваемых базитах практически полностью замещен актинолитом, хлоритом и эпидотом. 

Изотопное датирование базита (обр. 05150) было выполнено авторами в Университете Кетина (За-
падная Австралия). Установлено (SHRIMP-II по 11 зернам циркона), что возраст базитов составляет 
274 ± 3 млн лет [Гладкочуб и др., 2008]. Таблица результатов U-Pb датирования и диаграмма с конкорди-
ей приведены в [Гладкочуб и др., 2008].

Nd-изотопные исследования пяти образцов базитов показали, что все изученные разности харак-
теризуются крайне низкими значениями εNd(T) (до –22.0) при значениях ТDM , составляющих 2.67—
2.83 млрд лет. Подобные характеристики свидетельствуют об определенном вкладе архейского субстра-
та в источник исследуемых базитов. Близкие 
значения ТDM (2.62—2.72 млрд лет) имеют гнейсы 

Рис. 5. Диаграмма Се/Nb—Th/Nb [Saunders et 
al., 1988] для фанерозойских базитов южного 
фланга Сибирского кратона.
DMM — деплетированная MORB мантия, RSC — остаточный 
компонент слэба, SDC — субдукционный компонент. Линия-
ми показаны траектории смешения между компонентами. Точ-
ки составов верхней континентальной коры, среднего состава 
коры и поля базальтов островных дуг показаны по [Dampare 
et al., 2008]. 
Усл. обозн. см. на рис. 2.
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Голоустенского выступа [Gladkochub et al., 2009], а 
также развитые здесь же гранитоиды приморского 
комплекса [Донская и др., 2005]. По-видимому, эти 
образования могли послужить контаменантами для 
родоначального базитового расплава. 

Для проанализированных базитов характерны 
содержания (мас. %) SiО2 , варьирующие в пределах 
47.08—55.54, умеренные содержания глинозема 
(Al2O3 = = 13.61—15.46), низкие содержания TiО2 

(0.56—0.83) и P2O5 (0.08—0.12) (см. таблицу). На диаграмме в координатах Zr/TiO2—Nb/Y Дж.А. Вин-
честера и П.А. Флойда [Winchester, Floyd, 1977] (см. рис. 2) точки составов базитов располагаются в 
поле андезитов/базальтов и могут быть отнесены к единой базальт-андезибазальтовой серии. Индекс 
дифференцированности изученных пород (Mg#) варьирует от 69 до 43 (см. таблицу), демонстрируя от-
четливую корреляцию с концентрациями Cr и Ni.

Базиты характеризуются умеренно фракционированным распределением нормализованных по 
хондриту [Sun, McDonough, 1989] редкоземельных элементов ((La/Yb)n = 6—10). На нормализованных 
по составу примитивной мантии [Sun, McDonough, 1989] мультиэлементных спектрах (рис. 6) всех про-
анализированных пород отмечаются хорошо выраженные отрицательные аномалии по Nb-Ta, P, Ti. По-
ложительные аномалии по Sr и Ba могут быть интерпретированы в качестве доказательства присутствия 
в источнике базитовых расплавов субдукционной компоненты. Базиты характеризуются умеренными 
содержаниями Nb и по величине отрицательной аномалии по Nb-Та (NbPM/LaPM = 0.16—0.52) сопоста-
вимы с «примитивными» островодужными базальтами. На диаграмме Ce/Nb—Th/Nb [Saunders et al., 
1988] (см. рис. 5) большинство точек составов базитов располагаются вблизи области пород, образован-
ных при участии субдукционной компоненты (Ce/Nb = 3.6—10.9; Th/Nb = 0.3—1.1), что позволяет пред-
полагать присутствие субдукционной компоненты в их источнике. Параллельный характер спектров, 
наблюдаемый в областях легких и тяжелых РЗЭ, также Zr, Y, Ti, указывает на ненарушенность первич-
ных концентраций этих элементов и свидетельствует в пользу принадлежности изученных базитов к 
единой базальт-андезибазальтовой серии. 

Низкие значения индикаторного геохимического отношения NbPM/ThPM = 0.11—0.39 при повышен-
ных значениях отношения ThPM/LaPM = 1.10—2.12, а также присутствие отрицательной аномалии по Ti 
на мультиэлементных спектрах свидетельствуют в пользу контаминированности первичных расплавов 
веществом континентальной коры [Туркина, Ножкин, 2008]. Таким образом, совокупность геохимичес-
ких характеристик позволяет трактовать изученные базиты как продукты обогащенного субдукционной 
компонентой магматического источника, претерпевшие контаминацию и последующие низкотемпера-
турные вторичные изменения. 

РАННЕМЕЗОЗОЙСКИЕ ТРАППЫ ЮГА СИБИРСКОЙ ПЛАТФОРМЫ 
(АНГАРО-ТАСЕЕВСКАЯ СИНЕКЛИЗА) 

Долеритовые силлы Ангаро-Тасеевской синеклизы (см. рис. 1) впервые описаны А.Л. Чекановским  
во второй половине XIX в. [Масайтис, 1962]. Именно с этого описания началось изучение Сибирской 
трапповой провинции. В пределах рассматриваемой территории располагается шесть крупных силлов: 
Тулунский, Падунский, Толстомысовский, Чуна-Бирюсинский, Заярский и Усольский [Феоктистов, 
1978]. Мощность этих базитовых тел варьирует от первых десятков до нескольких сотен метров. Заярс-
кий и Усольский силлы локализованы в пределах раннекембрийских соленосных отложений. Эти интру-
зии не выходят на поверхность и изучены только по материалам бурения. Тулунский силл залегает среди 
позднекембрийских осадков, Тулунский и Толстомысовский — среди ордовикских осадков, а Чуна-Би-
рюсинский — по границе ордовикских и силурийских осадочных толщ. С вышеперечисленными силла-
ми ассоциируют апофизы и маломощные дайки, пересекающие вышележащие осадочные толщи. Де-
тальные геологические схемы изученных участков см. в [Ivanov et al., 2005, 2008, 2009; Ivanov, 2007]. 

Рис. 6. Мультиэлементные спектры для поздне-
палеозойских базитов южного фланга Сибирско-
го кратона (интрузии Бугульдейского участка), 
нормализованные к составу примитивной ман-
тии [Sun, McDonough, 1989].
1 — поле составов базитов Бугульдейского участка. Остальные 
усл. обозн. см. на рис. 4. 
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Петрографические особенности долеритов, слагающих силлы Ангаро-Тасеевской синеклизы, де-
тально описаны в работах Б.М. Владимирова [1962] и Г.Д. Феоктистова [1978]. В качестве основных 
типов пород, слагающих силлы, могут быть выделены следующие разновидности (по мере снижения 
индекса магнезиальности и роста кремнекислотности и щелочности): троктолитовые долериты, грано-
фировые долериты и безоливиновые пегматит-диабазы. Кроме породообразующих минералов (плагиок-
лаза, оливина, пироксена) в породах присутствует кварц, калинатровый полевой шпат, амфибол, биотит, 
циркон, а также бадделеит.

Радиоизотопное датирование позднепалеозойских траппов юга Сибирской платформы выполня-
лось 40Ar/39Ar методом ступенчатого нагрева во фламандском Свободном университете Брюсселя [Iva-
nov et al., 2005], Институте геологии и геофизики Китайской академии наук (Пекин) [Ivanov et al., 2009] 
и U-Pb методом SHRIMP в Центре масс-спектрометрии Университета Кетина (Западная Австралия). 
Кондиционные 40Ar/39Ar датировки получены по образцам Усольского (243.9 ± 1.4 млн лет), Тулунского 
(240.1 ± 2.5 млн лет) и Падунского (241.6 ± 2.6 млн лет) силлов. U-Pb датировка методом SHRIMP полу-
чена для образца Толстомысовского силла (249.6 ± 1.5 млн лет). Ошибки приведены с учетом погреш-
ности при измерении образцов и калибровки стандартов для 40Ar/39Ar и U-Pb SHRIMP датирования. 
40Ar/39Ar датировки калиброваны относительно возраста 98.79 млн лет для стандарта GA1550 [Renne et 
al., 1998], что приводит к их систематическому омоложению ~0.9 % относительно U-Pb датировок [Ива-
нов, 2006; Ivanov et al., 2005]. 

Полученные датировки (40Ar/39Ar и U-Pb) показывают, что внедрение силлов Ангаро-Тасеевской 
синеклизы не было одноактным, и время их образования охватывает интервал от поздней перми до сред-
него триаса. Этот возрастной отрезок в полной мере отвечает общей длительности вулканизма сибир-
ских траппов, установленной по данным 40Ar/39Ar датирования [Ivanov et al., 2005; Ivanov, 2007; Reichow 
et al., 2008].

Для целей геохимического изучения было отобрано более 30 образцов из двух, наиболее хорошо 
охарактеризованных, с точки зрения геохронологии, силлов — Усольского и Толстомысовского. Хими-
ческие составы представительных образцов приведены в таблице. 

Для проанализированных траппов Усольского и Толстомысовского силлов характерны содержа-
ния SiО2, варьирующие в пределах 46.75—50.90 мас. % и умеренные содержания глинозема (Al2O3 = 
= 14.05—16.30 мас. %). На диаграмме в координатах Zr/TiO2—Nb/Y Дж.А. Винчестера и П.А. Флой да 
[Winchester, Floyd, 1977] точки составов траппов располагаются в поле андезитов/базальтов (см. рис. 2).

Содержания TiО2 в изученных силлах варьируют в пределах от 0.71 до 1.90 мас. %, а P2O5 от 0.14 
до 0.28 % (см. таблицу), увеличиваясь по мере уменьшения значения индекса дифференцированности 
пород. Помимо этих элементов, в наиболее дифференцированных разностях отмечаются максимальные 
со держания Y, Zr, Nb, Ba, Sr, Th, U, РЗЭ. Подобная особенность отчетливо свидетельствует в пользу су-
щест венной роли процессов дифференциации в формировании геохимического облика изученных по-
род. 

На нормализованных по составу примитивной мантии [Sun, McDonough, 1989] мультиэлементных 
спектрах (рис. 7) всех проанализированных пород отмечаются хорошо выраженные отрицательные ано-
малии по Nb-Ta и Ti. Подобные аномалии могут быть обусловлены либо контаминацией исходных рас-
плавов материалом континентальной коры, либо добавлением в мантийный источник субдукционной 
компоненты. Однако чрезвычайно низкие содержания Nb и Tа в изученных траппах (см. таблицу) не 
позволяют допускать сколько-нибудь существенную 
роль процессов коровой контаминации в формиро-
вании геохимических характеристик изученных по-
род. В то же время хорошо выраженные отрицатель-
ные аномалии по Nb-Ta и положительные аномалии 
по Sr и Ba на мультиэлементных спектрах наименее 

Рис. 7. Мультиэлементные спектры для ранне-
мезозойских траппов южного фланга Сибирско-
го кратона, нормализованные к составу прими-
тивной мантии [Sun, McDonough, 1989].
1 — поле составов траппов Усольского силла; 2 — поле соста-
вов траппов Толстомысовского силла; 3 — состав OIB по [Sun, 
McDonough, 1989]; 4 — базальты Камчатки: а — примитивные, 
б — обогащенные (оба состава из [Ivanov et al., 2004]);  5 — 
E-MORB, по [Sun, McDonough, 1989]. 



1234

дифференцированных разностей базитов позволя-
ют  допускать наличие в источнике базитовых рас-
плавов определенного объема субдукционной 
компо ненты. Слабодифференцированные базиты 
Усоль  ского силла по содержанию Nb-Та сравнимы 
с «при митивными» островодужными базальтами 
Кам чатки. На диаграмме Ce/Nb—Th/Nb [Saunders 
et al., 1988] (см. рис. 5) точки составов траппов об-

разуют тренд, прослеживающийся в область надсуб дукционных образований. При этом наименее диффе-
ренцированные разности базитов Усольского силла вплотную приближаются к полям пород, обогащен-
ных надсубдукционной компонентой (Ce/Nb = 4.4—4.5; Th/Nb около 0.3). Следует отметить, что фигу-
ративные точки базитов позднего палеозоя и раннемезозойских траппов на диаграмме Th/Yb—Nb/Yb 
[Dampare et al., 2008] (рис. 8) лежат вне поля составов типичных мантийных источников, отражая «обо-
гащенный» характер обеих групп изученных базитов. Однако степень обогащенности последних мезо-
зойских траппов может быть оценена как более умеренная, по сравнению с базитами позднего палеозоя. 

ГЕОДИНАМИЧЕСКИЕ РЕЖИМЫ, КОНТРОЛИРУЮЩИЕ ФАНЕРОЗОЙСКИЙ БАЗИТОВЫЙ 
МАГМАТИЗМ НА ЮГЕ СИБИРСКОГО КРАТОНА

Как следует из приведенного обзора, в истории базитового магматизма палеозоя—раннего мезозоя 
могут быть отчетливо выделены три основных пика. Первый (около 500 млн лет) и второй (около 
275 млн лет) пики магматической активности проявлены редкими роями даек, локализованными в крае-
вых областях южного фланга кратона. Третий (раннемезозойский) всплеск базитового магматизма за-
тронул не только краевые области кратона, но и огромные территории в его центральной части. Именно 
с завершением этого этапа связано формирование глобальной по своим масштабам Сибирской траппо-
вой провинции. 

Основным моментом геодинамической интерпретации полученных результатов является вопрос о 
том, какие процессы и события, протекавшие внутри кратона и вдоль его окраин в палеозое — мезозое, 
контролировали базитовый магматизм, проявившийся в кратоне на протяжении рассматриваемого от-
резка его геологической истории. В глобальном масштабе рассматриваемый интервал времени отвечает 
начальным этапам двух орогенных событий, сопровождавших закрытие Палеоазиатского (ранний па-
леозой) и Монголо-Охотского (мезозой) океанов. В частности, именно в раннем палеозое, на начальном 
этапе формирования Центрально-Азиатского складчатого пояса (около 500 млн лет), к южному флангу 
кратона были аккретированы многочисленные террейны и микроконтиненты (см. обзор в [Добрецов, 
Буслов, 2007; Gladkochub et al., 2008]). Примечательно, что районы распространения раннепалеозойских 
даек (участки Бирюса, Урик, Голоустная, см. рис. 1), находящихся в структуре кратона, располагаются в 
непосредственной близости от Арзыбейского, Тувино-Монгольского и Баргузинского микроконтинен-
тов соответственно. Время причленения этих микроконтинентов к кратону (500—485 млн лет) маркиру-
ется возрастами высокометаморфизованных комплексов, образующих Прибайкальский коллизионный 
пояс [Донская и др., 2000] (см. рис. 1). Как следует из приведенного сопоставления, возрасты дайковых 
комплексов хорошо соотносятся с интервалом проявления аккреционно-коллизионных событий раннего 
палеозоя, надежно зафиксированных вдоль южного фланга Сибирского кратона. По-видимому, в услови-
ях косой коллизии, южный выступ кратона играл роль своеобразного индентора, принимая на себя сжи-
мающие напряжения, обусловленные жестким взаимодействием с причленяющимися микроконтинента-
ми. На возможность проявления процессов растяжения в жестком инденторе указывают результаты 
тектонофизического моделирования [Гладков и др., 1972], полученные при расшифровке полей напря-
жения в моделях, имитирующих взаимодействие Сибирской платформы и террейнов складчатого обрам-
ления. Согласно этим моделям, в инденторе могли возникать единичные разрывы или структуры растя-
жения, которые, в отдельных случаях, могли контролировать внедрение базитовых расплавов, образующих 
дайки. Кроме этого, возможность возникновения деформаций и условий растяжения в лобовой части 

Рис. 8. Диаграмма Th/Yb—Nb/Yb [Dampare et 
al., 2008] для фанерозойских базитов южного 
флан га Сибирского кратона.
Точки составов N-MORB, E-MORB и OIB нанесены по [Sun, 
McDonough, 1989].
Усл. обозн. см. на рис. 2. 
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инденторов детально рассмотрена коллективом авторов в обобщающей монографии [Структурная гео-
логия…, 1990], а также наглядно продемонстрирована на примере фундамента гондванских микрокон-
тинентов Альпийско-Гималайского коллизионного пояса [Копп, 1997]. Вероятно, подобная геодинами-
ческая ситуация возникла в раннем палеозое в пределах южной окраины Сибирского кратона, когда на 
фоне аккреционно-коллизионных событий, связанных с начальными этапами становления Центрально-
Азиатского складчатого пояса (ЦАСП), во фронтальных областях индентора возникали области рассеян-
ного растяжения, способствующие внедрению базитовых расплавов в верхние горизонты коры. 

В позднем палеозое—раннем мезозое развитие рассматриваемой территории контролировалось, в 
значительной степени, тектоническими процессами, протекающими за счет субдукции коры Монголо-
Охотского океана под Сибирский континент (см. обзор в [Zorin, 1999]). Северо-восточный сегмент 
ЦАСП, непосредственно примыкающий к кратону, в это время развивался в режиме активной континен-
тальной окраины. По-видимому, процессы растяжения, характерные для отдельных этапов развития ты-
ловых областей активных континентальных окраин [Ярмолюк, Коваленко, 1991; Collins, 2002], охваты-
вали не только территории, относимые к складчатой области, но и проникали в краевые области 
Сибирского кратона, вызывая рассеянный рифтогенез и обеспечивая условия для внедрения даек. 

Гетерогенность строения фундамента на юге кратона, процессы коровой контаминации в совокуп-
ности с привносом в очаги генерации магмы вещества из субдуцируемого слэба, по-видимому, во мно-
гом предопределяли широкий спектр составов изученных базитов позднего палеозоя. Примечательно, 
что в прилегающих к югу кратона областях Центрально-Азиатского складчатого пояса присутствуют 
вулканиты и дайки пермского возраста [Шадаев и др., 2005]. Используя вышерассмотренные дайковые 
рои и вулканические образования юга кратона и Забайкальского сегмента ЦАСП в качестве индикаторов 
процессов растяжения, имевших место в тылу активной континентальной окраины в позднем палеозое, 
можно сделать вывод о широком распространении подобных процессов и проследить их развитие на 
расстояние более 500 км от Монголо-Охотского шва в северо-западном направлении. 

При интерпретации геодинамической позиции раннемезозойского магматизма Ангаро-Тасеевской 
синеклизы возникают определенные трудности. С одной стороны, по возрасту внедрения и своему со-
ставу интрузии Ангаро-Тасеевской синеклизы могут быть отнесены к сибирским траппам, происхожде-
ние которых связывается с нижнемантийным плюмом [Добрецов и др., 2006; Соболев и др., 2009а,б]. С 
другой стороны, по ряду геохимических критериев для изученных траппов может предполагаться опре-
деленная степень обогащенности расплавов надсубдукционной компонентой, происхождение которой, 
возможно, было обусловлено субдукцией коры Монголо-Охотского океана под окраину Сибирского кон-
тинента [Zorin, 1999; Ivanov, 2007; Ivanov et al., 2008]. 

Примечательно, что наличие «субдук-
ционных меток» характерно как для базитов 
позднего палеозоя, так и для раннемезо зой-
ских траппов. При этом наблюдается отчет-
ливая корреляция между возрастом базитов, 
степенью их обогащенности субдукционным 
компонентом (см. рис. 5, 8) и латеральной уда-
ленностью областей распространения этих 
базитов от Монголо-Охотского шва (рис. 9). 
Так, относительно древние (275 млн лет) обо-
гащенные базиты (рис. 9) располагаются не-

Рис. 9. Модель магматизма позднего палео-
зоя—раннего мезозоя в пределах южного 
фланга Сибирского кратона и в прилегаю-
щих областях ЦАСП. 
1 — субдуцирующий слэб; 2 — вулканоплутонические 
ассоциации позднего палеозоя на площади ЦАСП; 3 — 
субдукционно обогащенные источники; 4 — вещество 
Сибирского суперплюма; 5 — поле развития раннеме-
зозойских траппов (Ангаро-Тасеевская синеклиза); 6 — 
направление движения субдуцируемой плиты Монголо-
Охотского океана; 7 — возраст магматических событий 
(млн лет). Остальные усл. обозн. см. на рис. 2. 
А—Б—В — линия профиля.
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посредственно вблизи краевого шва кратона (южно-байкальский дайковый рой и базитовые интрузии 
участка Бугульдейка), в то время как более молодые (около 240 млн лет) и наименее «обогащенные» 
долериты слагают силлы Ангаро-Тасеевской синеклизы, значительно удаленной от Монголо-Охотской 
сутуры. Возможно, отмеченная особенность отражает динамику перемещения слэба под Сибирским 
кратоном и потерю «субдукционной» компоненты в его составе по мере продвижения слэба от области 
поглощения коры Монголо-Охотского океана в северо-западном направлении. 

Кажущееся противоречие двух моделей, призванных объяснить возникновение раннемезозойских 
траппов на юге Сибирского кратона может быть устранено, если предположить, что вещество Сибир-
ского плюма распространялось от своего центра (район Маймеча-Котуйской провинции, согласно [Со-
болев и др., 2009б]), в сторону южной окраины кратона. Здесь, на юге кратона, вещество плюма могло 
взаимодействовать с литосферной мантией, обогащенной элементами, привнесенными из Монголо-
Охотского слэба (см. рис. 9). В результате подобного взаимодействия могли быть образованы базиты 
Ангаро-Тасеевской синеклизы раннего мезозоя, несущие в своем химизме «субдукционные» геохими-
ческие метки. 

Приведенный обзор показывает, что все изученные базитовые комплексы юга Сибирского кратона 
имеют четкую геодинамическую привязку, а их внедрение было обусловлено процессами, протекавши-
ми как внутри кратона, так и в прилегающих к кратону областях Центрально-Азиатского складчатого 
пояса в палеозое—раннем мезозое. 

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Проведенные исследования позволили установить, что для южного фланга Сибирского кратона 
можно выделить три основных пика фанерозойского базитового магматизма. 

Первое событие фиксируется дайками высокотитанистых базитов с возрастом около 500 млн лет. 
Все эти образования обладают геохимическими характеристиками, типичными для базальтов областей 
внутриконтинентального растяжения, а их внедрение происходило на фоне аккреционно-коллизионных 
событий раннего палеозоя, связанных с начальными этапами становления Центрально-Азиатского 
складчатого пояса. В подобных условиях в южном фланге Сибирского кратона, выступающем в качестве 
индентора, возникали области рассеянного растяжения, способствующие внедрению базитовых даек в 
верхние горизонты коры. 

Позднепалеозойский этап базитового магматизма фиксируется дайками с возрастом около 
275 млн лет. Широкий спектр составов позднепалеозойских базитов может быть объяснен гетерогеннос-
тью строения фундамента юга кратона, различной степенью проявления процессов коровой контамина-
ции исходного базитового вещества, а также привносом в очаги генерации магмы вещества из субдуци-
рующего слэба Монголо-Охотского океана (см. рис. 5, 8). Позднепалеозойские рои базитовых даек, 
локализованные в структурах юга кратона в совокупности с несколько более древними (290 млн лет) 
вулканическими образованиями, располагающимися на сопредельных областях Забайкальского сегмен-
та ЦАСП [Шадаев и др., 2005], по-видимому, маркируют процессы растяжения, имевшие место в тылу 
активной окраины Сибирского континента на фоне субдукции под нее коры Монголо-Охотского океана. 
При этом фронт развития рифтогенных процессов смещался в северо-западном направлении от Монго-
ло-Охотского шва (в современных координатах) по мере продвижения слэба (см. рис. 9). 

Трапповый магматизм раннего мезозоя на юге Сибирского кратона проявлен многочисленными 
базитовыми интрузиями Ангаро-Тасеевской синеклизы, возраст которых отвечает интервалу 240—
250 млн лет. Образование траппов происходило при взаимодействии вещества нижнемантийного плюма 
[Добрецов и др., 2006; Добрецов, 2008; Соболев и др., 2009а,б] с материалом слэба Монголо-Охотского 
океана. Более молодые возрасты траппов по сравнению с вышерассмотренными базитами позднего па-
леозоя (290—275 млн лет) отражают прогрессирующее продвижение слэба под южной окраиной Сибир-
ского кратона, прекратившееся, по-видимому, в силу его утыкания в область распространения вещества 
Сибирского суперплюма (см. рис. 9). 

Формирование раннемезозойских траппов стало последним событием в истории фанерозойского 
магматизма на юге Сибирского кратона. Все последующие всплески базитового магматизма локализова-
лись исключительно в прилегающих к кратону областях ЦАСП, не распространяясь на территорию кра-
тона. По-видимому, мощная континентальная кора южной окраины Сибирского кратона, окончательно 
консолидировавшаяся после раннемезозойской активизации, препятствовала развитию в ней любых 
рифтогенных процессов. Примечательно, что даже на фоне чрезвычайно значительного по своим масш-
табам кайнозойского рифтогенеза, приведшего к заложению Байкальского рифта, южный фланг кратона 
сохранил свою «стерильность» в отношении какого-либо магматизма. 

Исследования выполнены при поддержке РФФИ (грант 08-05-00245), ФЦПК (ГК 02.740.11.0446), 
программы фундаментальных исследований РАН № 10 (проект 10.3), интеграционного проекта ОНЗ СО 
РАН № 13, НОЦ «Байкал» (РНП.2.2.1.1.7334). 
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