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Введение

Изучение эволюции гранитоидного магматизма складчатых поясов является 
одной из наиболее актуальных фундаментальных проблем в науках о Земле. 
Состав гранитоидов служит надежным индикатором геодинамических об-
становок их формирования и  важным источником информации о  коровых 
источниках гранитоидных магм. Палеозойские образования западного Тянь-
Шаня, входящие в  состав гигантского Центрально-Азиатского складчатого 
пояса, характеризуются широким развитием гранитоидных магматических 
серий, занимающих от 30  до 80 % территории на современном эрозионном 
срезе. Именно с интрузиями позднепалеозойских гранитоидов связан целый 
ряд уникальных рудных месторождений, открытие которых превратило Тянь-
Шань в крупнейшую золоторудную провинцию Евразии. 

Целью работы являлось выявление закономерностей эволюции грани-
тоидного магматизма на конвергентных границах плит при переходе от об-
становки субдукции к  обстановке континентальной коллизии на примере 
герцинского складчатого сооружения западного Тянь-Шаня на территории Уз-
бекистана, Таджикистана и Кыргызстана. Главными объектами исследования 
являлись герцинские постколлизионные гранитоиды, сформировавшиеся на 
бывшей южной пассивной окраине Туркестанского океана в  пределах Кы-
зылкумского, Гиссарского, Алайского и  Кокшаальского сегментов Южного 
Тянь-Шаня. Надсубдукционные гранитоиды и  переход от субдукционного 
к  постколлизионному магматизму изучены на северной активной окраине 
Туркестанского океана в Чаткало-Кураминском блоке Срединного Тянь-Шаня 
и в горах Султан-Увайса. Для исследований выбирались магматические ком-
плексы, позволяющие охарактеризовать все разнообразие геохимических 
типов гранитоидных серий Тянь-Шаня. Особое внимание уделялось массивам, 
с которыми связаны наиболее крупные и хорошо изученные рудные месторо-
ждения региона, а  также интрузиям, которые являются индикаторами тек-
тонических обстановок: например, массивам, прорывающим сутурные швы 
и внедренным в региональные зоны сдвига.
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Палеозойские магматические серии западного Тянь-Шаня впервые изу-
чены с применением всего арсенала современных методов, включая локальное 
датирование цирконов и  определение изотопных составов Nd-Sr-Pb-Hf. Ти-
пизация палеозойских гранитоидов на геодинамической основе позволила 
выделить надсубдукционные и постколлизионные серии и охарактеризовать 
их распространенность в различных террейнах Тянь-Шаня. По данным пре-
цизионного датирования цирконов впервые с высокой точностью определены 
временные границы эпизодов девон-карбонового надсубдукционного и ран-
непермского постколлизионного магматизма. Анализ новых геохимических 
данных позволил объяснить главные тренды эволюции состава гранитоидов 
в региональном масштабе и расшифровать петрогенезис наиболее характерных 
магматических комплексов. Установлено, что ключевым фактором, определя-
ющим эволюционные тренды главных серий палеозойских гранитоидов, яв-
лялись составы и особенности эволюции расплавов, возникающих в разных 
геодинамических обстановках. Результаты изотопного картирования гранито-
идов впервые позволили охарактеризовать строение континентальной коры 
отдельных частей западного Тянь-Шаня и провести их сравнительный анализ. 
Показано, что большинство гранитоидов имеют коровые изотопные составы, 
а их модельные возраста указывают на происхождение из мезонеопротерозой-
ской континентальной коры. Полученные результаты позволили уточнить па-
леозойскую историю геологического развития западного Тянь-Шаня, а также 
предложить модели, объясняющие происхождение постколлизионных гра-
нитоидов в различных террейнах. Монография также включает электронные 
приложения, ввиду своей объемности выложенные в интернет-сети. В них 
приведены фотографии и  первичные результаты аналитических работ. Фо-
тографии образцов гранитоидов и  микрофотографии петрографических 
шлифов представлены в Приложении А, результаты же химических анализов 
гранитоидов и изотопно-геохронологических исследований приводятся соот-
ветственно в  Приложениях Б и  В. Всем приложениям присвоены цифровые 
идентификаторы (doi), приведенные в Указателе электронных приложений. 

Работа выполнена на кафедре региональной геологии геологического фа-
культета Санкт-Петербургского государственного университета. Автор глу-
боко признателен профессору Г. С. Бискэ за годы плодотворной совместной 
работы в горах Тянь-Шаня, за наставничество, критику и неизменное друже-
любие. Особая благодарность моим коллегам А. К. Худолею, В. В. Иваникову, 
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Очень полезным было сотрудничество с К. Куллерудом (Университет Тромсё, 
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Глава 1

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ 
ТЯНЬ-ШАНЯ, ОСОБЕННОСТИ 
ПОСТКОЛЛИЗИОННОГО 
МАГМАТИЗМА И МЕТОДЫ 
ИССЛЕДОВАНИЯ

В этой главе рассматриваются современные представления о  геологическом 
строении западного Тянь-Шаня, описывается характер и  пространственное 
распределение позднепалеозойских гранитоидных комплексов. Поскольку ос-
новной объем гранитоидов западного Тянь-Шаня образовался на постколли-
зионной стадии развития этого складчатого пояса, во второй части главы да-
ется обзор современных представлений о происхождении постколлизионных 
гранитоидов. В последней третьей части изложены принципы изотопно-гео-
химического картирования и интерпретации генезиса гранитоидов по Nd-Sr-
Pb-Hf изотопным данным, применявшиеся в настоящей работе.

§ 1.1. Геологическое строение западного Тянь-Шаня 
и характеристика палеозойского гранитоидного 
магматизма

Современные горные хребты, образующие Тянь-Шань, возникли в конце оли-
гоцена и главным образом в неогене в результате вторичного орогенеза, ох-
ватившего обширную область внутренней Азии после закрытия океана Тетис 
и коллизии Индостана с Евразией. В контурах горного сооружения Тянь-Шаня 
хорошо обнажены древние палеозойские складчатые пояса, которые являются 
предметом нашего исследования. Для начала рассмотрим геологическое стро-
ение палеозоид западного Тянь-Шаня на территории Кыргызстана, Таджикис-
тана и Узбекистана. 

Геологическое изучение западного Тянь-Шаня ведет историю с  конца 
XIX  века, хотя многие месторождения разрабатывались еще в  Средние века 
и ранее. Целиком закартированный в 1950–1970-х годах в масштабе 1 : 200 000 
регион показан на нескольких обзорных геологических картах масштаба  
1  : 500  000  и  мельче [Геологическая карта Таджикской ССР…, 1984; Геологи-



§ 1.1. Геологическое строение западного Тянь-Шаня… 15

ческая карта Узбекистана, 1998; Геологическая карта Кыргызской ССР, 2008]. 
При этом рудные узлы и перспективные в поисковом отношении районы за-
картированы в масштабах 1 : 50 000 и 1 : 25 000.

1.1.1. Геологическое строение западного Тянь-Шаня

Домезозойские образования, обнажающиеся в  пределах западного Тянь-
Шаня, традиционно делятся на Северный, Срединный и Южный Тянь-Шань 
(рис. 1.1). Северный и Срединный Тянь-Шань представляют собой части Кир-
гизско-Казахского континента, или Палеоказахстана, окончательная амальга-
мация которого произошла к концу ордовика [Попов, 1938; Гесь, 2008]. В сере-
дине палеозоя был в основном сформирован верхний структурный этаж Пале-
оказахстана, для которого в Срединном Тянь-Шане характерны открыто-мор-
ские шельфовые карбонатные фации верхнего девона  — нижнего карбона, 
тогда как в Северном типичны неполные разрезы этого интервала с красно-
цветными песчаниками [Бискэ, 1996].

Формирование Южного Тянь-Шаня произошло в  результате закрытия 
Туркестанского палеоокеана и  коллизии Палеоказахстана с  более южными 
континентами, которые представлены Каракумо-Таджикским континентом 
и  Таримом. Закрытие океана и  коллизия произошли в  течение среднего 
и позднего карбона в результате субдукции океанической литосферы к северу  

Рис. 1.1. Тектоническая схема Тянь-Шаня: 
СТШ — Северный Тянь-Шань, СрТШ — Срединный Тянь-Шань, ЮТШ — 

Южный Тянь-Шань, ЛН — линия Николаева, ТФС — Талассо-Ферганский сдвиг, 
ЮТШС — Южно-Тянь-Шаньская сутура
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с образованием на южной окраине Палеоказахстана надсубдукционной Бель-
тау-Кураминской магматической дуги [Бискэ, 1996].

Представления о  строении Северного Тянь-Шаня сформулированы 
в  1930–1940-х годах в  работах Д. В. Наливкина, В. И. Попова, В. А. Николаева 
и их коллег. Характерными чертами Северного Тянь-Шаня являются деформи-
рованные офиолиты и вулканические толщи нижнего палеозоя с фрагментами 
допалеозойской континентальной коры и залегающие на них с угловым несо-
гласием терригенные, вулканогенные и  карбонатные образования среднего 
и  верхнего палеозоя, сохранившиеся локально и  дислоцированные в  конце 
палеозоя. Таким образом, в  строении Северного Тянь-Шаня участвует кале-
донский фундамент Палеоказахстана и его верхнепалеозойский чехол, вовле-
ченный в герцинские коллизионные деформации. Южная граница Северного 
Тянь-Шаня обычно проводится по Таласо-Ферганскому сдвигу в  западном 
секторе Тянь-Шаня и по линии Николаева, или Терскейскому разлому, в цен-
тральном секторе. К линии Николаева с севера примыкает Киргиз-Терскейская 
океаническая сутурная зона, которая характеризуется нижнепалеозойскими 
офиолитами в сопровождении андезито-базальтовых вулканитов островодуж-
ного типа и грауваккового флиша, а также метаморфическими комплексами 
ультравысокого давления [Бакиров и др., 1961; Бакиров, 1978; Бакиров, Котов, 
1988; Meyer et al., 2013; 2014; Konopelko, Klemd, 2016]. Эта сутура прослежива-
ется от западной части Киргизского хребта на юго-восток в район озера Сон-
Куль и далее к востоку в верховья р. Нарын. К Северному Тянь-Шаню иногда 
относят также Каратау-Таласский блок, который выделяется между Кир-
гиз-Терскейской офиолитовой полосой на северо-востоке и  Таласо-Ферган-
ским сдвиговым швом на юго-западе в хребтах Малый Каратау и Таласский. 
В современных реконструкциях Каратау-Таласский блок изображают как от-
дельный микроконтинент в  раннепалеозойском Терскейском океане. Докем-
брийское основание блока известно в Малом Каратау, где вскрываются верхне-
рифейские красные строматолитовые известняки, песчано-глинистые турби-
диты и косослоистые песчаники. Характерной чертой разреза Каратау-Талас-
ского блока является развитие мощных терригенных толщ, которые считаются 
рифейскими, и присутствие на вендском уровне диамиктитов, выше которых 
(верхний венд — нижний ордовик) сформирован непрерывный разрез извест-
няков и доломитов шельфового комплекса мощностью более 2000 м. Нижний 
кембрий включает промышленный горизонт фосфоритов.

Срединный Тянь-Шань выделяется как самостоятельная тектоническая 
единица с 1930-х годов в связи с развитием в нем мощного карбонатного ком-
плекса фамена  — нижнего карбона, подстилаемого девонскими красноцвет-
ными песчаниками, несогласно залегающими на нижнепалеозойском осно-
вании. Эти отложения представляют собой верхнепалеозойский этаж чехла 
Сырдарьинского докембрийского континентального массива, который в нео-
протерозое был перекрыт вулканитами и тиллитами, а в начале палеозоя — 
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глинисто-карбонатными осадками. Сырдарьинский массив занимает рав-
нинную часть Кызылкумов с низовьями р. Сырдарьи и перекрыт на западе мо-
лодыми толщами Туранской плиты. Докембрийский фундамент Срединного 
Тянь-Шаня вскрывается локально. К нему относятся выходы нижнего докем-
брия, достоверно установленные на востоке в хребтах Акшийрак и Сарыджаз. 
Нижнерифейский чехол Срединного Тянь-Шаня представлен разобщенными 
выходами слабо метаморфизованных филлитов, кварцитов, карбонатов. Выше 
залегает мезо-неопротерозойская свита (серия) Большого Нарына, представ-
ленная кварцевыми порфирами, щелочными базальтами и андезитами с про-
слоями песчаников и конгломератов. Вендско-нижнепалеозойские отложения 
образуют эпиконтинентальный осадочный комплекс, в  основании которого 
залегают вендские тиллиты джетымской серии, сменяющиеся выше по раз-
резу типично шельфовыми отложениями мощностью от 100 до 700 м, вклю-
чающими обогащенные молибденом и ванадием черные сланцы нижнего кем-
брия, а также слоистые известняки и доломиты среднего кембрия — среднего 
ордовика. 

Закрытие Терскейского океана в  среднем и  позднем ордовике, а  также 
коллизия Срединного Тянь-Шаня (Сырдарьинского массива) с  расположен-
ными севернее континентальными массивами привела к образованию Палео-
казахстана. Современные реконструкции предполагают, что с конца ордовика 
новообразованный континентальный массив Палеоказахстана находился 
между двумя ветвями Палеоазиатского океана: Джунгаро-Балхашским на се-
вере и Туркестанским на юге. Южной окраиной Туркестанского океана явля-
лись Каракумо-Таджикский и Таримский микроконтиненты, а южнее этих ми-
кроконтинентов находился океанический бассейн Палеотетиса [Filippova et al., 
2001; Буртман и др., 1974; 1977]. Таким образом, начиная с силура Срединный 
Тянь-Шань становится южной окраиной Палеоказахстана, обращенной к Тур-
кестанскому океаническому бассейну, Северный Тянь-Шань является вну-
тренней областью нового континента, а Джунгаро-Балхашский регион играет 
роль его северо-восточной (в современных координатах) окраины.

На первом позднесилурийском-нижнедевонском этапе развития обе 
окраины Палеоказахстана были активными и  надстраивались вулкано-плу-
тоническими образованиями. В  Северном Тянь-Шане распространены вул-
канические толщи нижнего и  среднего девона, представленные андезитами, 
дацитами и  риолитами, а  также бимодальными вулканитами, которые пере-
слаиваются с  конгломератами и  песчаниками наземного и  мелководно-мор-
ского происхождения. Примерно тот же возраст имеют вулканические толщи 
другой, южной активной окраины Палеоказахстана, обнаженные в  Чаткало-
Кураминском блоке, где для нижнедевонских кислых и средних магматических 
серий характерна известково-щелочная специализация.

На втором этапе развития, в  среднем девоне  — раннем карбоне южная 
окраина развивалась в пассивном режиме, и на ней сформировался комплекс 
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терригенных и затем карбонатных осадков шельфового типа. К низам разреза 
шельфового типа относятся среднедевонские красные или пестроцветные 
песчаники и  конгломераты с  редкими прослоями известняков (тюлькубаш-
ская серия), которые местами налегают с глубоким размывом на каледонское 
основание. Выше по разрезу они трансгрессивно сменяются мощными (2000–
3500 м) слоистыми известняками верхов девона (фаменский ярус) и нижнего 
карбона. В Северном Тянь-Шане девонских известняков нет, осадочный чехол 
континента начинается нижним карбоном, который представлен красноцвет-
ными алевро-песчаными, галечными и реже карбонатными отложениями уме-
ренной мощности.

Наконец, в  раннем и  среднем карбоне южная окраина Палеоказахс-
тана снова превращается в окраину активного типа, и на ней закладывается 
Бельтау-Кураминский вулкано-плутонический краевой пояс, который описан 
более подробно в подразделе 1.1.2. Наиболее полно вулканогенные и интру-
зивные образования Бельтау-Кураминского пояса представлены в  Чаткало-
Кураминском блоке, где среднекарбоновые туфы и вулканиты с пологим несо-
гласием налегают на известняки нижнего карбона. В этом регионе карбоновые 
надсейсмофокальные магматические серии без какого-либо перерыва сменя-
ются раннепермскими постколлизионными и занимают около 80 % на совре-
менном эрозионном срезе, а общая мощность вулканогенных свит достигает 
5000–6000 м. После коллизии, начиная с середины перми, весь западный Тянь-
Шань испытал аплифт и  эрозию, в  результате чего верхнепермские и  три-
асовые осадки практически отсутствуют, а  разрез мезозойского чехла, несо-
гласно перекрывающего палеозойский фундамент, начинается с нижней юры.

Отличительной чертой Южного Тянь-Шаня, который представляет собой 
бывшую южную пассивную окраину Туркестанского океана, является присут-
ствие полного разреза морских отложений от силура до карбона. Этот разрез 
характеризуется разнообразием формационных типов и включает шельфовые 
карбонатные фации, глубоководные глинисто-кремнистые породы и базальты 
океанических плато. Наличие докембрийского фундамента предполагается, 
но его выходы редки. Местами присутствуют переработанные фрагменты ка-
ледонского основания. Структура Южного Тянь-Шаня — герцинская, то есть 
она сформирована на этапе закрытия Туркестанского океана в позднем кар-
боне — ранней перми. Время окончательного закрытия Туркестанского океана 
определяется по исчезновению последних глубоководных бассейнов, представ-
ленных в Южном Тянь-Шане глинисто-кремнистыми батиальными осадками, 
возраст которых не моложе позднего карбона, и турбидитами передового про-
гиба, достигающими в Восточной Фергане ассельского возраста [Бискэ, Шилов, 
1998; Biske, Seltmann, 2010]. Поэтому, хотя мелководное морское карбонатное 
осадконакопление продолжалось в Тянь-Шане вплоть до артинского яруса, а 
в пределах Тарима — до кунгурского яруса [Сharvet et al., 2007], то есть почти 
до начала средней перми, возраст герцинской коллизии и закрытия Туркестан-
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ского океана принимается в западном Тянь-Шане как раннепермский. В целом 
Южный Тянь-Шань рассматривается как ансамбль тектонических покровов, 
продвигавшихся на юг от коллизионного шва и смятых затем в складки. Мар-
кированная офиолитами Южно-Тянь-Шаньская сутура, образованная в  ре-
зультате закрытия Туркестанского океана, отделяет Южный Тянь-Шань от 
расположенного севернее Срединного Тянь-Шаня. К югу от складчато-надви-
гового пояса Южного Тянь-Шаня находятся относительно жесткие древние 
континентальные массивы Тарима и Каракумов, разделенные Памиром. Упо-
мянутый складчато-надвиговый пояс представляет собой линейную струк-
туру, вытянутую в  широтном направлении на 2000  км, в  пределах которой 
с  запада на восток традиционно выделяются Кызылкумский (или Кызылку-
мо-Нуратинский), Гиссарский, Алайский и Кокшаальский сегменты Южного 
Тянь-Шаня (см. рис. 1.1). С севера на юг в пределах Южного Тянь-Шаня также 
выделяются две части (или ветви), имеющие разное происхождение. Северная 
ветвь описана как Букантау-Кокшаальский пояс и отличается южной вергент-
ностью надвиговой структуры. Южнее субширотной долины р.  Зеравшан 
расположена другая, южная Зеравшано-Алайская ветвь герцинид с предпола-
гаемыми признаками северной вергентности в ранних коллизионных струк-
турах [Бискэ, 1996; Троицкий, 2005; 2007]. Южная Зеравшано-Алайская ветвь, 
традиционно рассматриваемая в  составе Южного Тянь-Шаня, фактически 
представляет собой окраину древнего Каракумо-Таджикского континента. 
В течение палеозоя Южный Тянь-Шань в основном развивался в режиме пас-
сивной окраины Туркестанского океана, поэтому магматические комплексы на 
территории Южного Тянь-Шаня, за исключением Гиссарского сегмента, пред-
ставлены почти исключительно раннепермскими постколлизионными грани-
тоидами, внедрившимися после закрытия океана на стадии континентальной 
коллизии. Так как магматизм Южного Тянь-Шаня является одним из главных 
объектов изучения в настоящей работе, особенности геологического строения 
различных сегментов Южного Тянь-Шаня более подробно рассматриваются 
в  соответствующих главах, а  появление раннепермских постколлизионных 
гранитоидов на завершающих стадиях позднепалеозойской магматической 
эволюции региона обсуждается в следующем разделе.

1.1.2. Характеристика палеозойского гранитоидного магматизма 
западного Тянь-Шаня и особенности  
раннепермских постколлизионных комплексов

Интенсивное изучение магматических комплексов западного Тянь-Шаня на-
чалось в середине ХХ века в связи с освоением ряда крупных рудных место-
рождений. Когда в конце 1970-х годов весь регион был закартирован в мас-
штабе 1  : 200  000, сведения о  палеозойском магматизме были суммированы 
в  ряде обобщающих работ и  монографий, содержащих детальные описания 
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геологического строения интрузий, слагающих их типов пород и их минераль-
ного состава [Додонова, 1974; Формационный анализ…, 1975; Расчленение…, 
1976; Стратифицированные…, 1982; 2000; Додонова и  др., 1984; Изpаилева, 
1986; Геодинамика Тянь-Шаня, 1993; Далимов и  др., 1998; Далимов, Ганиев, 
1994; 2010]. В  последующие десятилетия с  появлением прецизионных ме-
тодов анализа были более детально изучены изотопно-геохимические составы 
пород и уточнены, а в некоторых случаях пересмотрены их датировки. Многие 
из этих работ были выполнены с участием автора настоящего издания, и их 
результаты рассматриваются ниже в соответствующих главах.

Образование палеозойских гранитоидных комплексов западного Тянь-
Шаня связано с  эволюцией двух океанических бассейнов: Терскейского, за-
крытие которого в  среднем ордовике привело к  образованию каледонского 
континента Палеоказахстана, и  Туркестанского, закрытие которого в  конце 
карбона одновременно с Джунгаро-Балхашским океаном привело к формиро-
ванию современной Северной Евразии.

Эволюция и  закрытие Терскейского океана сопровождались внедре-
нием разнообразных гранитоидных серий с  возрастами от 435  до 500  млн 
лет, включая обширный пояс ордовикских батолитов андийского типа. Эти 
гранитоидные серии развиты почти исключительно в  пределах северотянь-
шаньского блока, который являлся северной активной окраиной Терскейского 
океана. Раннепалеозойские гранитоиды Северного Тянь-Шаня подробно опи-
саны в ряде публикаций [Гесь, Селивеpстов, 1995; Гесь, 1997; 2008] и не рассма-
триваются в рамках данной книги.

Появление первых палеозойских гранитоидов, связанных с  субдукцией 
на окраинах Палеоказахстана относится к концу силура — началу девона и не 
перекрывается во времени с  раннепалеозойским магматизмом Северного 
Тянь-Шаня. Однако самые ранние плагиограниты в офиолитовых комплексах, 
представляющих фрагменты коры Туркестанского океана, также имеют ор-
довикские возрасты [Миркамалов и др., 2012; Dolgopolova et al., 2017]. Кроме 
того, ордовикско-силурийские возрасты также получены или предполагаются 
для ряда вулканических и  интрузивных формаций Южного и  Срединного 
Тянь-Шаня, отождествляемых с ранними стадиями эволюции Туркестанского 
океана [Alexeiev et al., 2016; Worthington et al., 2017]. Впрочем, эти формации 
в основном распространены за пределами изученного района и не являлись 
предметом наших исследований. Наиболее мощно девонский надсубдукци-
онный магматизм проявился на северной активной окраине Палеоказахстана, 
сформировав Арал-Кендыктасский краевой вулканический пояс, и на южной 
активной окраине Палеоказахстана в  Чаткало-Кураминском регионе и в  се-
верных предгорьях Ферганы, где многочисленные блоки девонских интрузий 
и вулканитов находятся среди более поздних карбоновых магматических серий, 
от которых они весьма трудно отличимы при картировании. В Северном Тянь-
Шане вулканические толщи нижнего девона представлены андезитами, даци-
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тами и риолитами. К среднему девону относят бимодальную толщу щелочных 
базальтов и  риолитов. Эти вулканические толщи переслаиваются с  конгло-
мератами и песчаниками наземного и мелководно-морского происхождения. 
Вулканиты ассоциируют с  интрузиями монцонитоидов и  гранитов, которые 
при геологической съемке часто картировались как карбоновые или ранне-
пермские из-за их сходства с  последними по составу и  отсутствию дефор-
маций. В последние десятилетия было установлено, что целый ряд интрузий 
и связанных с ними месторождений, которые традиционно картировались как 
раннепермские, имеют девонский возраст [Апаяров, 2002; 2007; 2010; Апаяров 
и др., 2015; Курчавов и др., 2007; Konopelko et al., 2006]. Эти интрузии образуют 
в Северном Тянь-Шане вытянутый в субширотном направлении пояс. Так как 
этот пояс был расположен достаточно далеко от обеих активных окраин Па-
леоказахстана, для него предполагается внутриплитная обстановка формиро-
вания [Seltmann et al., 2011]. 

Гранитоиды, связанные со вторым карбоновым эпизодом субдукции 
и последующим закрытием Туркестанского океана в конце карбона — начале 
перми, преобладают по объему, занимая в  некоторых регионах Срединного 
и Южного Тянь-Шаня до 80 % на современном эрозионном срезе. Хотя на су-
ществующих средне- и мелкомасштабных геологических картах большинство 
карбоновых и  раннепермских гранитоидов показаны как нерасчлененные 
среднепозднекарбоновые интрузии или интрузии позднего карбона — ранней 
перми [Геологическая карта Таджикской ССР…, 1984; Геологическая карта 
Узбекистана, 1998; Геологическая карта Кыргызской ССР, 2008], в  опублико-
ванных после 1970-х годов сводках по магматизму западного Тянь-Шаня от-
четливо выделяются два импульса гранитообразования, отличающиеся по со-
ставу интрузий, их металлогенической специализации и пространственному 
распространению [Шаякубов, 1978; 1996; 1999; Селиверстов, Гесь, 2001; Да-
лимов, Ганиев, 2010; Дженчураева, 1983; 1999; 2010].

Наиболее ранний и продолжительный среднепозднекарбоновый эпизод 
магматизма сформировал многочисленные интрузии гранитоидов I-типа, 
включающие Карамазарский и Гиссарский батолиты, а также мощные толщи 
известково-щелочных вулканитов в Чаткало-Кураминском блоке Срединного 
Тянь-Шаня и в Гиссарском сегменте Южного Тянь-Шаня. Эти магматические 
серии отличаются отчетливой известково-щелочной специализацией и ассо-
циируют с  медно-порфировыми и  эпитермальными золоторудными место-
рождениями, что характерно для активных окраин андийского типа [Jenchu-
raeva, 1997; Голованов, 1999; 2000; Рудные месторождения Узбекистана, 2001; 
Дженчураева, 2010]. Предполагается, что карбоновые магматические серии 
образовались в надсубдукционной обстановке на северной активной окраине 
Туркестанского океана и  Гиссарского рифтового бассейна [Троицкий, 2005; 
Буртман, 2006; 2015; Konopelko et al., 2017]. Более подробно позднепалеозой-
ские гранитоиды этих структур будут рассмотрены в соответствующих главах.
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В отличие от надсубдукционных карбоновых серий, развитых локально 
в Чаткало-Кураминском блоке Срединного Тянь-Шаня и в Гиссарском сегменте 
Южного Тянь-Шаня, раннепермские гранитоиды распространены гораздо 
более широко и известны во всех террейнах западного Тянь-Шаня. В районах, 
где был проявлен надсубдукционный карбоновый магматизм, раннепермские 
магматические серии формировались вслед за карбоновыми без перерыва 
во времени и во многом наследовали их геохимические характеристики. Од-
нако в  большинстве других областей западного Тянь-Шаня, где карбоновый 
магматизм не был проявлен, внедрение раннепермских гранитоидов прои-
зошло после длительного периода амагматического развития (см., например: 
[Konopelko et al., 2017; 2018]).

Характерной особенностью раннепермского магматизма является присут-
ствие различных, иногда геохимически контрастных, серий пород при общей 
относительно повышенной калиевой щелочности. При этом в разных частях 
западного Тянь-Шаня количество и состав раннепермских гранитоидов суще-
ственно отличаются. В западных сегментах Южного Тянь-Шаня (Кызылкум-
ском, Гиссарском и Алайском) преобладают высококалиевые известково-ще-
лочные гранитоиды, которые занимают до 80 % на современном эрозионном 
срезе. В восточном Кокшаальском сегменте преобладают небольшие и средние 
по размерам интрузии А-гранитов, ассоциирующие с мафическими породами 
толеитовой серии [Особенности изучения…, 1992; Ненахов, Белов, 1996; Стра-
тифицированные…, 2000; Konopelko et al., 2007]. Раннепермские интрузии суб-
щелочного и щелочного состава присутствуют также в Северном Тянь-Шане 
и на юге на окраине Таримского кратона [Стратифицированные…, 1982; 2000; 
Додонова и др., 1984; Konopelko et al., 2006; Seltmann et al., 2011]. Общей осо-
бенностью раннепермского магматизма всего западного Тянь-Шаня является 
ассоциация гранитоидов с небольшими телами щелочных сиенитов, а в неко-
торых районах с карбонатитами и трубками взрыва калиевых ультамафитов.

Раннепермский гранитоидный магматизм имеет отчетливый трансгра-
ничный характер по отношению к  главным структурным элементам запад-
ного Тянь-Шаня. Однако отдельные группы интрузий образуют удлиненные 
пояса, вытянутые в субширотном направлении согласно общему простиранию 
структур Тянь-Шаня, а некоторые массивы внедрены непосредственно в реги-
ональные зоны сдвига и структуры типа пул-апарт и демонстрируют признаки 
сининтрузивных деформаций [Konopelko et al., 2009; Конопелько и др., 2011]. 
Так как раннепермские интрузии, как правило, не деформированы и секут все 
осадочные формации позднего палеозоя, они традиционно интерпретирова-
лись как постколлизионные (см., например: [Solomovich, 2007; Konopelko et 
al., 2007; 2009]). Такая интерпретация подтверждается новыми изотопными 
датировками и не противоречит представлениям о времени закрытия Турке-
станского океана, которое определяется по исчезновению последних глубоко-
водных бассейнов на границе карбона и перми [Бискэ, 1996]. Так как большая 
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часть изученных нами позднепалеозойских гранитоидов представлена именно 
раннепермскими постколлизионными сериями, современные представления 
о  постколлизионной стадии развития складчатых поясов и  происхождении 
постколлизионных гранитоидов рассматриваются более подробно в § 1.2.

§ 1.2. Современные представления о постколлизионной 
стадии развития складчатых поясов и происхождении 
постколлизионных гранитоидов

Эволюция континентальных окраин с точки зрения тектоники литосферных 
плит описывается циклом Уилсона [Wilson, 1966], объясняющим происхож-
дение тектонических структур современной Земли раскрытием и закрытием 
океанов. Этот цикл, в  частности, включает коллизионную стадию (конти-
нент — континент или континент — дуга), сопровождающуюся увеличением 
мощности коры [Dewey, Bird, 1970; Dewey, Burke, 1973; Dewey, 1988]. Специ-
фическая стадия цикла Уилсона, развивающаяся после континентальной кол-
лизии, но предшествующая образованию стабильной плиты или кратона, по-
лучила название постколлизионной. Заключительные стадии цикла Уилсона, 
включая субдукцию, континентальную коллизию и гравитационный коллапс 
орогена на постколлизионной стадии, схематически показаны на рис. 1.2. 

Одной из  наиболее ранних классификаций, рассматривающих посткол-
лизионные магматические серии в  качестве самостоятельной группы, явля-
ется схема Седерхольма [Sederholm, 1934], в  которой гранитоиды юга Фин-
ляндии подразделяются на четыре группы: синорогенные, позднеорогенные, 
пост орогенные и анорогенные. В соответствии с принципами, заложенными 
Седерхольмом и  рядом его зарубежных коллег [Bonin et al., 1998; Liégeois et 
al., 1998], было предложено выделять в эволюции коллизионных складчатых 
сооружений орогенную, посторогенную и анорогенную стадии развития, ко-
торые соответствуют различным геодинамическим обстановкам: активной 
окраины, коллизионной, постколлизионной и внутриплитной (рис. 1.3). В со-
временной европейской геологической литературе постколлизионная стадия 
развития орогенических поясов была определена как период, когда террейны, 
объединенные в ходе коллизии, еще не имеют общего полюса вращения и пе-
ремещаются относительно друг друга по региональным зонам сдвига [Liégeois, 
1998]. Одним из  примеров такой обстановки является продолжающаяся 
с  начала миоцена коллизия Аравийской плиты с  Евразией, которая привела 
к  образованию многочисленных зон сжатия, растяжения и  крупных регио-
нальных сдвигов, возникших в результате горизонтальных перемещений от-
дельных террейнов или блоков, слагающих Анатолию, Закавказье и Иранское 
нагорье. Тектоническая схема Восточного Средиземноморья, на которой пока-
заны скорости и направления перемещения плит, а также схема размещения  
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миоцен-четвертичных вулканических центров, иллюстрирующая проявление 
и распространенность постколлизионного магматизма, показаны на рис. 1.4. 
и 1.5 соответственно.

Концепция анализа террейнов, применяющаяся в странах Северной Аме-
рики при региональных геологических и  картографических работах, исполь-
зует для описания постколлизионной стадии другие термины, отличные от 
европейских. Главными единицами описания геологического строения на реги-
ональном уровне являются «тектоно-стратиграфические террейны» — ограни-
ченные разломами геоблоки, характеризующиеся специфической геологической 
историей, которая отличает их от соседних террейнов [Tectono-stratigraphic…, 
1985; Howell, 1989; Howell et al., 1985; Jones et al., 1983; Lithotectonic…, 1987]. Для 
описания коллизионных процессов используется термин «аккреция»  — тек-
тоническое совмещение двух или более террейнов друг с  другом или с  окра-
иной кратона. Постколлизионные образования описываются как «пост-
аккреционные комплексы пород»  — комплексы осадочных, вулканических 

Рис. 1.2. Схематическое изображение заключительных стадий 
цикла Уилсона, включая субдукцию, континентальную коллизию 
и гравитационный коллапс орогена на постколлизионной 
стадии, по [Chenin et al., 2018]
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Рис. 1.3. Стадии и геодинамические обстановки 
орогенеза, по [Liégeois, 1998]

Рис. 1.4. Тектоническое строение и горизонтальные скорости перемещения плит (черные 
стрелки, мм/год) в Восточном Средиземноморье относительно Евразии в 1988–1997 гг., по 
[Taymaz et al., 2007]. Сокращения: САР — Северо-Анатолийский разлом, ВАР — Восточно-
Анатолийский разлом, СВАР — Северо-Восточно-Анатолийский разлом, РММ — разлом 
Мертвого моря
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или плутонических пород, сформированные на поздних стадиях развития 
террейна после аккреции (более полный словарь терминов см.: [Howell et al., 
1985]). Хотя значения североамериканских и европейских терминов во многом 
перекрываются, а использование некоторых является универсальным, в этой 
работе мы в основном используем понятийный аппарат, разработанный евро-
пейской геологической школой.

Постколлизионная стадия не вполне интегрирована в плэйт-тектониче-
скую теорию, которая утверждает, что литосферные плиты являются относи-
тельно жесткими и  их относительное смещение локализовано в  узких зонах 
на границах плит [Atwater, 1970; Isacks et al., 1968; Le Pichon, 1968; McKenzie, 
1969]. Хотя данный подход действительно объясняет многие процессы на 
границах плит, внутриконтинентальные деформации обычно не ограничены 
узкими зонами на границах плит [Molnar, 1988]. Зоны континентальной кол-
лизии характеризуются горообразованием и обширными областями развития 

Рис. 1.5. Миоцен-четвертичные вулканические центры восточной Анатолии, 
Кавказа и Иранского нагорья, иллюстрирующие проявление и распространенность 
постколлизионного магматизма, инициированного продолжающейся с начала миоцена 
коллизией Аравийской плиты с Евразией, по [Kaislaniemi, 2015]

Средний миоцен (са. 11–16 млн лет)
Поздний миоцен (са. 5–11 млн лет)
Плиоцен — четвертичное время (са. 0–5 млн лет)
Возраст неизвестен



§ 1.2. Современные представления о постколлизионной стадии развития… 27

деформаций, метаморфизма и магматизма, которые трудно объяснить только 
деформациями на конвергентных границах плит.

Постколлизионная обстановка  — это сложный период, который может 
включать крупноамплитудные смещения вдоль транскоровых зон сдвига, спо-
койную амальгамацию террейнов (docking, oblique collision), деламинацию 
литосферы и рифтинг. В этих условиях могут возникать совершенно разные 
типы магматизма, для которых были установлены следующие главные законо-
мерности [Bonin, 2004]:

1. Постколлизионный магматизм, как правило, представляет собой от-
носительно короткий (15–20  млн лет) период интенсивного гранитоидного 
магматизма. Постколлизионные интрузии обычно не деформированы и рас-
сматриваются как посттектонические. Однако там, где формирование магм 
приурочено к крупноамплитудным горизонтальным смещениям по транско-
ровым зонам сдвига [Black et al., 1994; Liégeois et al., 1998], термин «посттекто-
нический», обычно применяемый к постколлизионным интрузиям, лучше не 
использовать [Bonin et al., 1998].

2. Постколлизионные магматические комплексы (вулканические и плуто-
нические) являются в  основном калиевыми по составу, в  том числе ультра-
калиевыми [Conticelli, Peccerillo, 1992; Liégeois et al., 1998]. Ассоциирующие 
пересыщенные глиноземом гранитоиды, образовавшиеся при дегидратации 
и плавлении коровых протолитов [Nabelek et al., 1992; Sylvester, 1998], а также 
более или менее ювенильные натровые щелочные гранитоиды [Bonin, 1988, 
1990; Liégeois, Black, 1987] могут иногда слагать большие объемы, но в целом 
являются относительно редкими.

3. Источники постколлизионных гранитоидов были сформированы в ходе 
предыдущих эпизодов субдукции или коллизии независимо от того, располо-
жены они в пределах коры или в литосферной мантии. Изотопные данные яв-
ляются неоднозначными и, как правило, предполагают наличие корового ком-
понента в источнике [Pin et al., 1990].

Постколлизионный магматизм может включать отдельные интрузии, 
штоки и толщи вулканитов, развитые на значительных территориях незави-
симо от положения коллизионных сутур и размещения зон надсейсмофокаль-
ного магматизма (см.: [Seltmann et al., 2011]). В то же время значительное ко-
личество постколлизионных интрузий приурочено к крупным транскоровым 
сдвигам и/или структурам типа пул-апарт (см.: [Конопелько и др., 2011]). Во 
многих регионах постколлизионный магматизм сформировал многочис-
ленные массивы гранитоидов, занимающие 60–70 % на современном эрози-
онном срезе (см.: [Fernandez et al., 1998; Bea et al., 2003]).

Постколлизионный магматизм может проявиться сразу после коллизии 
(см.: [Seltmann et al., 2011; Konopelko et al., 2017]) или быть оторванным от 
главной коллизионной фазы на 20–30 Ма (см.: [Fernandez et al., 1998; Williams 
et al., 2004; Couzinié et al., 2016]). В районах длительного субдукционного маг-
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матизма андийского или островодужного типа постколлизионные комплексы 
продолжают ряд надсубдуционных гранитоидов без какого-либо перерыва 
во времени (см.: [Van Hunen, Miller, 2015; Konopelko et al., 2017]). В областях 
континентальной коллизии постколлизионные интрузии могут завершать 
длительный период формирования анатектических гранитов, но  отличаться 
от них по составу (см.: [Eklund et al., 1998; Andersson et al., 2006]). Во всех слу-
чаях период постколлизионного магматизма обычно завершается резким пре-
кращением магматизма на обширной территории, после чего обычно (но не 
всегда) следует более или менее продолжительный амагматический период, 
который может смениться эпохой внутриплитного магматизма (см.: [Rämö, 
Haapala, 1995; Eklund et al., 1998; Konopelko, Eklund, 2003]).

Магматические серии коллизионной стадии, как правило, отличаются по 
составу от серий, связанных с активными зонами субдукции. Сама коллизия, 
являясь стадией максимального сжатия, мало благоприятна для подъема 
и внедрения магм [Le Fort, 1981; Brown, 1994]. Магматические серии внутри-
плитной стадии обычно не слагают крупных объемов пород [Black et al., 1985], 
поэтому значительное количество гранитоидных интрузий на современном 
эрозионном срезе представлено именно разнообразными постколлизионными 
сериями [Bonin, 2004]. Чтобы объяснить многообразие проявлений посткол-
лизионного магматизма, были разработаны несколько моделей, объясняющие 
особенности постколлизионного магматизма, наблюдаемые в разных орогени-
ческих поясах. Наиболее важные из этих моделей рассматриваются ниже.

Для плавления коровых пород на постколлизионной стадии и  образо-
вания расплавов, способных подниматься в  верхние горизонты коры, тре-
буется значительное количество тепла. Его источниками могут быть радио-
генное тепло, накапливающееся в утолщенной коре [Bea, 2012], и мантийное 
тепло, переданное на коровый уровень за счет подъема горячего вещества 
астеносферы [Davies, Blankenburg, 1995]. Подъем горячего вещества астенос-
феры и  взаимодействие его с  корой может осуществляться на постколлизи-
онной стадии в результате различных процессов:

1. Отрыв слэба, происходящий на постколлизионной стадии в  случае 
крутого падения зоны субдукции, вызывает подъем вещества астеносферы 
и плавление на относительно малых глубинах в пределах низковязкой лито-
сферы в основании орогена (thermal boundary layer) [Davies, Blankenburg, 1995; 
Хаин и др., 1996]. Умеренно калиевые известково-щелочные магмы возникают 
за счет плавления амфиболовых перидотитов, тогда как высококалиевые из-
вестково-щелочные и  шошонитовые магмы выплавляются из  более глубоко 
залегающих флогопит-гранатовых перидотитов. Составы мантийных магм 
могут изменяться за счет добавления адакитовых расплавов, сформировав-
шихся в  погружающейся плите, а  также под влиянием флюидов, образовав-
шихся в результате дегидратации и в результате ассимиляции-контаминации 
веществом вышележащей литосферы [Bonin, 2004].
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2. В  коллизионных орогенах интенсивное сжатие приводит к  быстрому 
аплифту и  развитию гравитационного коллапса, когда в  течение всего не-
скольких миллионов лет сжатие сменяется растяжением в результате делами-
нации литосферной мантии и частичной замены ее веществом астеносферы 
[Black, Liégeois, 1993; Liégeois, 1998; Лобковский и  др., 2004; Ларин, 2011].  
Четыре стадии развития таких орогенов [Marotta et al., 1998] включают: 
а) аплифт и горообразование; б) гравитационный коллапс орогена; в) делами-
нацию литосферной мантии и ее погружение; 4) восстановление равновесия 
системы (см. рис. 1.2). Эти стадии соответствуют коллизии, постколлизионной 
обстановке и, в  конечном счете, внутриплитному этапу развития. На пост-
коллизионной стадии плавление литосферной мантии, обогащенной субду-
цирующим коровым материалом, ведет к появлению магм калиевой специа-
лизации: высококалиевых известково-щелочных серий, шошонитовых серий 
и ультракалиевых магматитов. С течением времени внедрение калиевых серий 
в коровые породы неизбежно приводит к дегидратации и плавлению слюди-
стых осадков коры с образованием высокоглиноземистых расплавов. Эти две 
постколлизионные серии формируются одновременно и часто демонстрируют 
признаки одновременного внедрения (минглинг) [Bonin, 2004].

3. В конце постколлизионной стадии мощность континентальной лито-
сферы уменьшается в результате деламинации [Black, Liégeois, 1993]. Быстрый 
апвеллинг горячей астеносферной мантии, обусловленный деламинацией, вы-
зывает плавление и формирование громадных масс базитовых магм [Dewey, 
1988; Ларин, 2011; Розен, Федоровский, 2001]. Подъем и андерплейтинг бази-
товых магм в основании коры выделен нами в качестве отдельного механизма 
теплового воздействия на породы коры. Дегидратация маломощной литосферы 
в результате андерплэйтинга обуславливает быстрый — в течение нескольких 
миллионов лет — переход от формирования высококалиевых известково-ще-
лочных серий к собственно щелочным [Liégeois, Black, 1984; Bonin, 1986; 1988; 
1990]. На внутриплитной стадии мощность континентальной литосферы уве-
личивается за счет охлаждения и магматического андерплэйтинга. При этом 
плавление происходит на все более глубоких уровнях за счет все более дегид-
ратированных протолитов, что в конце концов обуславливает переход от на-
сыщенных кремнеземом к  недосыщенным кремнеземом щелочным сериям 
[Black et al., 1985]. С помощью андерплэйтинга принято объяснять формиро-
вание исходных магм анортозит-чарнокитовых плутонов [Ларин, 2011] и не-
которых А-гранитов, например гранитов рапакиви Балтийского щита [Rämö, 
Haapala, 1995] и А-гранитов Бушвельда [Ларин, 2011].

4. Региональные зоны сдвигов, возникающие на постколлизионной 
стадии, могут пересекать кору и вызывать деформации в мантии, как было по-
казано для разлома Сан-Андреас [Teyssier, Tikoff, 1998]. Предполагается, что 
в  условиях растяжения (транстенсии) вещество астеносферы может подни-
маться на коровые уровни и вызывать плавление разноглубинных протолитов 
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вдоль зоны сдвига [Maxson, Tikoff, 1996; Teyssier, Tikoff, 1998; Leloup, Kienast, 
1993]. Кроме того, в  некоторых случаях в  зоны сдвигов могут внедряться  
ультраосновные интрузии непосредственно мантийного происхождения [Titus 
et al., 2007].

5. Наконец, в некоторых случаях предполагается, что источником тепла 
для гранитообразования на постколлизионной стадии могут являться ман-
тийные плюмы. Примером могут являться платобазальты Тарима одновоз-
растные с  герцинскими постколлизионными гранитоидами Тянь-Шаня, для 
которых в  качестве единой причины предполагается наличие под окраиной 
Тарима мантийного плюма [Jiang et al., 2006].

Коллизионная стадия является кульминацией орогенеза. Следующая за 
ней постколлизионная стадия характеризуется интенсивной и разнообразной 
магматической активностью. Природа и  эволюция постколлизионного маг-
матизма в основном определяется процессами, которые предшествовали кол-
лизии, в частности характером и особенностями субдукции. Крутое падение 
зоны субдукции приводит к отрыву слэба и формированию умеренно и вы-
сококалиевых известково-щелочных серий. Пологая субдукция малоплотных 
континентальных формаций приводит к увеличению мощности литосферы и 
к появлению калиевых и ультракалиевых серий совместно с высокоглинозе-
мистыми анатектическими гранитами. Характер расплавов, возникающих при 
подъеме астеносферного вещества вдоль зон региональных сдвигов, опреде-
ляется составом протолитов и глубиной плавления. Наконец, расплавы, воз-
никающие под действием мантийных плюмов и в результате андерплэйтинга, 
также обладают определенной спецификой.

§ 1.3. Принципы интерпретации генезиса гранитоидов  
по Nd-Sr-Pb-Hf изотопным данным

Исследования по типизации гранитоидов на основе их геологических, петро-
графических и геохимических характеристик имеют давнюю историю. Однако 
только появившиеся в 1980-х годах новые прецизионные методы анализа со-
става пород и минералов вывели изучение генезиса гранитов на новый уровень, 
и  использование гранитоидных серий для геодинамических реконструкций 
стало оформляться в  самостоятельное научное направление [Особенности 
изучения…, 1992]. Так как гранитоидные магмы в основном образуются в ре-
зультате плавления различных коровых протолитов, граниты являются важ-
ными индикаторами состава и эволюции континентальной коры (см.: [Wu et 
al., 2000; Kovalenko et al., 2004; Clemens, Stevens, 2016]). Наряду с концентра-
циями петрогенных и редких элементов важной характеристикой гранитов яв-
ляется их изотопный состав. Датирование возрастов кристаллизации грани-
тоидов по цирконам в комбинации с определением в них изотопного состава 
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Hf, Nd, Sr и  Pb может быть использовано для расшифровки петрогенезиса 
пород, даже если они испытали наложенный метаморфизм или подверглись 
вторичным изменениям (см.: [Hawkesworth et al., 2010; Roberts, Spencer, 2014]). 
Изотопные составы радиогенных элементов Nd, Sr, Pb и Hf в магматических 
породах являются надежными индикаторами, указывающими на происхож-
дение этих пород из  источников, характеризующихся определенными отно-
шениями материнского изотопа к дочернему (U/Pb, Th/Pb, Sm/Nd, Rb/Sr и Lu/
Hf). Это объясняется тем, что материнские и дочерние изотопы, образующие 
перечисленные пары, обладают в разной степени отличающимися геохимиче-
скими свойствами, и их отношения в основных глобальных резервуарах Земли 
существенно варьируют. К  числу таких глобальных резервуаров относятся, 
в  частности, обедненная литофильными элементами мантия и  обогащенная 
литофильными элементами континентальная кора. Кроме геохимической ин-
формации изотопные составы радиогенных элементов содержат также инфор-
мацию о возрасте источников гранитоидных магм, так как чем раньше про-
изошел процесс отделения коровых источников гранитоидов от мантии, тем 
сильнее изотопный состав дочернего элемента в породе будет отличаться от 
его изотопного состава в мантии. Количественная интерпретация изотопных 
данных основывается на определенных модельных представлениях о  виде 
функциональной зависимости от времени величины отношения материн-
ского изотопа к дочернему в различных глобальных резервуарах Земли. Эти 
модельные представления (или изотопная систематика Nd, Sr, Pb и Hf) доста-
точно хорошо разработаны и описаны в ряде фундаментальных обобщающих 
сводок (см., например: [Фор, 1989]). Ниже кратко рассматриваются принципы 
интерпретации генезиса гранитоидов по изотопным данным и методы пред-
ставления полученных результатов, которые использовались в настоящей ра-
боте.

Результаты анализа изотопных составов Sr и Nd в валовых пробах гра-
нитоидов с  учетом их возрастов, определенных U-Pb методом по цирконам, 
и  концентраций Sm, Nd, Rb и  Sr в  соответствующих породах, позволяют 
рассчитать первичные изотопные составы Sr и Nd гранитоидов в момент их 
кристаллизации. Первичные изотопные составы используются для расшиф-
ровки особенностей генезиса гранитоидов и  характеристики земной коры 
тех террейнов, в  которых эти гранитоиды были сформированы. Для интер-
претации анализа изотопных составов Sr и  Nd в  валовых пробах гранито-
идов обычно рассчитываются величины εNdt и  εSrt, которые показывают 
отклонения изотопных составов пород от модельных изотопных составов 
хондритового однородного резервуара (CHUR) во время образования этих 
пород. Кроме этого также рассчитываются модельные Nd возрасты отде-
ления вещества источника гранитоидов от деплетированной мантии TDM 
и TDM*, рассчитанные по одностадийной [De Paolo, 1988] и двустадийной [De 
Paolo et al., 1991] моделям коровой эволюции соответственно. В целом поло-
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жительные значения εNdt и  низкие (87Sr/86Sr)t указывают на происхождение 
гранитоидных магм из  источников, обедненных литофильными элементами 
(таких как мантия), а отрицательные значения εNdt и высокие (87Sr/86Sr)t ука-
зывают на происхождение из источников, длительное время обогащенных ли-
тофильными элементами (таких как древняя континентальная кора). Для ин-
терпретации результатов обычно используется диаграмма εNdt vs. (87Sr/86Sr)t, 
которая показывает положение точек изотопных составов Sr и  Nd в  про-
анализированных породах по отношению к полям мантии и протерозойской 
коры, а также к линиям смешения между этими двумя резервуарами. Примеры 
использования этой диаграммы можно увидеть в главах 3 и 4. Отрицательные 
или близкие к  нулю значения εNdt указывают на происхождение гранито-
идов из  материала древней континентальной коры одним из  трех способов: 
в результате прямого плавления, за счет смешения корового материала с ман-
тийным или из смешанного корового источника. При рассмотрении этих трех 
сценариев важно ответить на вопрос: насколько предполагаемый коровый 
источник был изменен и  гомогенизирован процессами метаморфизма или 
метасоматоза. Крутой тренд на диаграмме εNdt vs. (87Sr/86Sr)t, то есть резко 
отрицательные значения εNdt на фоне относительно небольшого увеличения 
значений (87Sr/86Sr)t, обычно означает происхождение за счет древней коры 
и связан с обеднением Rb в процессе метаморфизма высоких ступеней на глу-
боких горизонтах коры. Верхнекоровые источники, напротив, обычно харак-
теризуются большим разбросом значений (87Sr/86Sr)t, обусловленным значи-
тельными вариациями Rb/Sr в осадочных породах.

Если предположить, что первичный изотопный состав Nd в  граните 
в целом отражает изотопный состав Nd в коре в момент образования этого 
гранита, то модельные возрасты гранитов TDM и  TDM* можно использовать 
для приблизительной оценки возраста этой коры. Если образование гранита 
происходило в результате смешения корового материала с ювенильным ман-
тийным веществом, то Nd модельные возрасты должны рассматриваться в ка-
честве минимальных значений возраста коры. Кроме того, модельные воз-
расты дают только приблизительную оценку возраста с  неопределенностью 
около 100 млн лет, что связано с аналитическими погрешностями и неточно-
стью параметров расчета. Для интерпретации результатов обычно использу-
ется эволюционная диаграмма, иллюстрирующая соотношение рассчитанных 
значений εNdt в  породах с  возрастами кристаллизации этих пород, опреде-
ленными с  помощью датирования по цирконам. На этой диаграмме допол-
нительно показываются линии эволюции во времени изотопного состава Nd 
в деплетированной мантии (DM) и в проанализированных породах, что по-
зволяет считывать значения модельных возрастов этих пород по времени вы-
плавления соответствующих составов из вещества деплетированной мантии. 
Иногда для этой же цели на данной диаграмме, кроме линий эволюции во вре-
мени изотопного состава Nd в проанализированных породах, также показы-
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ваются линии эволюции во времени составов «средней коры», выплавленной 
из мантии 1600, 1000 и 540 млн лет назад, что соответствует нижним границам 
мезопротерозоя, неопротерозоя и фанерозоя в Международной стратиграфи-
ческой шкале. Примеры использования этой диаграммы можно увидеть на со-
ответствующих рисунках в главах 2, 3 и 4.

Изотопный состав Hf анализируется в  зернах цирконов, которые ранее 
датированы локальными методами (например, с помощью SHRIMP). При этом 
лазерный пучок по возможности фокусируется на участках зерен, ранее про-
анализированных с помощью SHRIMP. Для интерпретации этих результатов, 
так же как в случае с Nd и Sr, рассчитываются значения εHft, которые показы-
вают отклонения изотопного состава Hf в цирконах от модельных изотопных 
составов Hf в  хондритовом однородном резервуаре (CHUR) во время кри-
сталлизации этих цирконов. Кроме этого также рассчитываются модельные 
возрасты отделения вещества источника магмы, из  которой кристаллизо-
вался циркон, от деплетированной мантии. Одностадийные модельные воз-
расты (TDM), рассчитанные на основе измеренных отношений 176Lu/177Hf, по-
зволяют оценить только минимальный возраст источника магм, из которых 
кристаллизовались цирконы. Поэтому дополнительно также рассчитываются 
двустадийные «коровые» модельные возрасты (TDM

c), основанные на предпо-
ложении, что магма, из  которой кристаллизовались цирконы, была выплав-
лена из  континентальной коры со средним отношением 176Lu/177Hf  = 0,015, 
а  эта кора, в  свою очередь, ранее отделилась от деплетированной мантии. 
«Коровые» Hf модельные возрасты (TDM

c) эквивалентны двустадийным мо-
дельным Nd возрастам (TDM*). Lu-Hf изотопные составы датированных зерен 
циркона используются для расшифровки генезиса и источников магм, из ко-
торых эти цирконы кристаллизовались. Для оценки соотношения значений 
модельных возрастов Hf TDM

c, рассчитанных на основе изотопного состава 
Hf, измеренного в  цирконах, и  модельных возрастов TDM, рассчитанных по 
изотопному составу Nd в породе, обычно применяется соответствующая диа-
грамма (см., например, рис. 4.14в). Близость значений модельных возрастов Nd 
и Hf приводит к появлению на этой диаграмме линейного тренда, который оз-
начает, что обе изотопные системы отражают одни и те же эволюционные про-
цессы и  являются надежными индикаторами, позволяющими отличать друг 
от друга гранитоиды, выплавленные из разных коровых протолитов, и делать 
правильные выводы о генезисе магматических серий.

Изотопный состав Pb в магматических породах также является важным 
источником информации об их происхождении, так как он отражает взаимо-
действие с коровыми субстатами не только магм, но и гидротермальных флю-
идов. Кроме того, отношения 206Pb/204Pb, 207Pb/204Pb и 208Pb/204Pb отражают со-
держания трех радиогенных изотопов Pb, образующихся в результате распада 
трех различных радиоактивных нуклидов (238U, 235U и  232Th). Это позволяет 
получать более полную картину по сравнению с Sr и Nd изотопными систе-
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мами, отражающими содержания только одного радиогенного изотопа: 87Sr 
и 143Nd, которые образуются в результате распада 87Rb и 147Sm соответственно. 
Изотопный состав Pb может свидетельствовать о связи расплава с одним или 
несколькими изотопными резервуарами (например, верхнекоровым, ниж-
некоровым или мантийным). Существует хорошо обоснованная модель эво-
люции изотопного состава ураногенного и торогенного Pb в этих резервуарах 
с течением времени [Zartman, Doe, 1981]. На построенных авторами моделях 
эволюционных диаграмм (см., например, рис. 3.11в, 3.11г, 4.15а, 4.15б) составы 
пород, связанных с относительно обогащенной ураном верхней корой, харак-
теризуются повышенными значениями отношений 207Pb/204Pb и  располага-
ются вдоль эволюционной кривой верхней коры (UC). Мантийные резервуары 
(М), наоборот, отличаются пониженными значениями изотопных отношений 
207Pb/204Pb в  результате относительного обеднения мантии ураном по срав-
нению с  корой, а  нижнекоровые породы (LC) характеризуются еще более 
низкими значениями изотопных отношений 207Pb/204Pb, связанными с  вы-
сокой мобильностью и потерями урана в результате интенсивного метамор-
физма в нижней коре. Диаграмма 208Pb/204Pb vs. 206Pb/204Pb, иллюстрирующая 
содержания торогенного изотопа 208Pb, позволяет отличать нижнекоровые 
резервуары от верхнекоровых и мантийных. Сравнительно повышенные зна-
чения отношений 208Pb/204Pb являются результатом более низкой мобильности 
Th по сравнению с U в ходе процессов метаморфизма, в результате чего про-
исходит обогащение торием нижнекоровых пород и  увеличение в  них Th/U 
отношений.



Глава 2

ПОСТКОЛЛИЗИОННЫЕ ИНТРУЗИИ 
КОКШААЛЬСКОГО СЕГМЕНТА 
ЮЖНОГО ТЯНЬ-ШАНЯ

§ 2.1. Геологическое строение и главные типы 
постколлизионных гранитоидов Кокшаала

Кокшаальский сегмент Южного Тянь-Шаня, расположенный на территории 
Кыргызстана и  Северо-Западного Китая, охватывает восточную часть пояса 
герцинид, находящуюся к востоку от Талассо-Ферганского разлома (рис. 2.1). 
Особенностью геологического строения Кокшаала является наличие серии 
тектонических покровов, продвигавшихся к югу в течение среднего карбона — 
ранней перми в  ходе коллизии Киргизско-Казахского и  Таримского конти-
нентов [Бискэ, 1996].

В строении Кокшаальского сегмента выделяются три главных тектони-
ческих единицы (рис. 2.2). Верхние покровы сложены образованиями аккре-
ционной призмы, включающими девонские и карбоновые турбидиты, кремни 

Рис. 2.1. Изученный район в Кокшаальском сегменте Южного Тянь-Шаня  
на схеме тектонического строения западного Тянь-Шаня: 

СТШ — Северный Тянь-Шань, СрТШ — Срединный Тянь-Шань, ЮТШ — 
Южный Тянь-Шань, ЛН — линия Николаева, ТФ — Таласо-Ферганский разлом, 
ЮТШС — Южно-Тянь-Шаньская сутура, ГС — Гиссарская сутура
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и  карбонатные платформы преддугового прогиба, а  также обдуцированные 
фрагменты офиолитов. Эти образования аккреционной призмы надвинуты 
на верхнепалеозойские кластические осадки пассивной окраины Тарима. Этот 
комплекс терригенных осадков континентального склона Тарима с юга огра-
ничен формациями палеозойского осадочного чехла внутренней части Тарим-
ского континента. Отложения аккреционного комплекса и осадки континен-
тального склона интенсивно деформированы, сорваны и надвинуты в южном 
направлении на докембрийский фундамент Тарима. Атбаши-Иныльчекский 
разлом, являющийся частью Южно-Тянь-Шаньской сутуры, отделяет в совре-
менной структуре эту покровную серию от северного Киргизско-Казахского 
палеоконтинента, то есть Срединного Тянь-Шаня, и представляет собой зону, 
в которой первично сформировавшийся офиолитовый шов также претерпел 
более поздние разрывные нарушения. Самыми отчетливыми из них являются 
позднегерцинские левые сдвиги, секущие под различными углами структуры 
южного крыла шовной зоны и, возможно, связанные с  касательной конти-
нентальной субдукцией, которая восточнее, в китайском Тянь-Шане, привела 
к полному выклиниванию герцинид Южного Тянь-Шаня. Более детально гео-
логическое строение Кокшаальского сегмента этого региона описано в  ряде 

Рис. 2.2. Геологическая схема Кокшаальского сегмента Южного Тянь-Шаня с результатами 
датирования изученных интрузий: 

ТФ — Таласо-Ферганский разлом, ЮТШС — Южно-Тянь-Шаньская сутура (Атбаши-Иныльчек-
ский разлом)
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публикаций (см.: [Поршняков, 1960; 1961; 1968; 1983; Яговкин, 1969; 1973; 
Довжиков, 1977; Бискэ и  др., 1985; Брежнев, 1976; 1981; 1994; Христов, 1981; 
1989; 1990; и др.]), включая фундаментальные монографии [Поршняков, 1973; 
Бискэ, 1996].

В отличие от расположенных западнее Кызылкумского и Алайского сег-
ментов Южного Тянь-Шаня, где гранитоидный магматизм проявлен весьма 
широко и представлен разнообразными типами гранитоидов с явным преобла-
данием известково-щелочных серий, Кокшаальский сегмент отличается отно-
сительно меньшим распространением магматических пород на современном 
эрозионном срезе и преимущественным развитием раннепермских посткол-
лизионных гранитоидов субщелочной серии в ассоциации с небольшими объ-
емами щелочных пород [Konopelko et al., 2007; 2009]. Так как интрузии Кок-
шаальского комплекса демонстрируют секущие взаимоотношения со всеми 
верхнепалеозойскими осадочными формациями региона и в  основном не 
затронуты герцинскими деформациями, они традиционно рассматриваются 
в  геологической литературе как постколлизионные [Соломович, Трифонов, 
1989; 1990; Solomovich, Trifonov, 2002]. Среди исследований по магматизму 
Кокшаала можно отметить труды, в рамках которых в единый региональный 
Кокшаальский комплекс были выделены субщелочные гранитоиды [Страти-
фицированные…, 1982], а также те работы, где было указано на их сходство 
с гранитами рапакиви [Соломович, Трифонов, 1989; 1990; Solomovich, 2007].

Гранитоидами Кокшаальского комплекса, которые являются главным 
объектом исследования автора, сформированы более 20  массивов (рис. 2.3) 
и  подразделяются на три подкомплекса (Джангартский, Учкошконский 
и Иныльчекский), различных по составу, геохимической и металлогенической 
специализации и  уровню глубинности [Геология и  полезные ископаемые…, 
1954; Геологическое строение…, 1966; 1967; Магматизм…, 1976; Стратифи-
цированные…, 1982; Геологическая съемка…, 1985; Solomovich, 2007]. Ассо-
циирующие с  гранитоидами щелочные породы описаны как региональный 
Суртекинский комплекс [Буpов и  др., 1965; Стратифицированные…, 1982]. 
Некоторые интрузии Кокшаальского комплекса расположены в  непосред-
ственной близости от Атбаши-Иныльчекского разлома, в зоне которого раз-
мещаются массивы гранитоидов известково-щелочной серии (I-типа) (рис. 2.2, 
2.3), описанные в составе Уланского и Теректинского комплексов [Богдецкий, 
1983; 1987; Стратифицированные…, 1982], которые также были нами изучены. 
На региональных геологических картах интрузии Кокшаальского комплекса 
обычно показываются как раннепермские, интрузии Суртекинского ком-
плекса  — как ранне- или среднепермские, а  массивы Уланского и  Теректин-
ского комплексов — как средне- или позднекарбоновые (см.: [Геологическая 
карта Кыргызской ССР, 2008]).

Поскольку массивы Джангартского и  Учкошконского подкомплексов 
близки по составу, их геохимические особенности и петрогенезис рассматри-
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ваются вместе в § 2.2. Так как гранитоиды этих подкомплексов тесно ассоци-
ируют с сиенитами и карбонатитами Суртекинского комплекса, в § 2.2 также 
приводится краткое описание щелочных интрузий, хотя последние не явля-
ются главным объектом исследования в настоящей работе.

Малые интрузии Иныльчекского подкомплекса, расположенные в  за-
падной части Кокшаальского сегмента (см. рис. 2.2) и сложенные дифференци-
рованными литий-фтористыми гранитами, рассматриваются отдельно в § 2.3. 
Поскольку некоторые интрузии Иныльчекского подкомплекса находятся в не-
посредственной близости от распложенного в  зоне Атбаши-Иныльчекского 
разлома одновозрастного Теректинского массива известково-щелочных гра-
нитоидов, в § 2.3 также дается сравнительная характеристика Иныльчекского 
и Теректинского комплексов и рассматривается возможный сценарий их об-
разования. Наконец, в последнем разделе этой главы сформулированы общие 
выводы о  петрогенезисе, источниках и  обстановке формирования гранито-
идов Кокшаальского сегмента Южного Тянь-Шаня.

Рис. 2.3. Размещение массивов гранитоидов в пределах Кокшаальского сегмента 
Южного Тянь-Шаня:

1 — Шырыктинский, 2 — Суртекинский, 3 — Коккиинский, 4 — Караторский,  
5 — Мудрюмский, 6 — пик Данкова, 7 — Карабельский, 8 — Акташский,  
9 — Пикертыкский и Сарыбулакский, 10 — Иныльческий, Ташкоринский, 
Суходольский, Майдаадырский и Атджайляуский, 11 — пик Победы,  
12 — Комсомольский, 13 — Уланский, 14 — Бешмойнокские тела, 15 — Теректинский, 
16 — Джеткайский, 17 — Майбашский и Айрансуйский, 18 — Учкошконский,  
19 — Акшийракский, 20 — Кайчинский, 21 — Джангартский, 22 — Айлагырский
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§ 2.2. Субщелочные гранитоиды центральной части 
Кокшаальского сегмента

Более 15 массивов в центральной части Кокшаальского сегмента сложены суб-
щелочными гранитоидами (см. рис.  2.2, 2.3). Наиболее крупные (Джангарт-
ский, Акшийракский, Учкошконский, Мудрюмский, Коккиинский площадью 
более 150–200 км2 каждый) имеют форму удлиненную или близкую к изоме-
тричной. Форма мелких интрузий более сложная, часто встречаются много-
численные апофизы причудливой формы. Контакты интрузивные, ровные, 
секущие слоистость вмещающих пород. В экзозонах Джангартского и Акший-
ракского массивов проявлены полевошпат-пироксеновые и биотитовые рого-
вики и скарны. Учкошконский, Мудрюмский и Коккиинский массивы, а также 
многочисленные мелкие интрузии характеризуются значительно меньшей 
степенью экзоконтактовых изменений. В то же время они часто сопровожда-
ются скарнами (Сарыбулакский массив) и оловоносными грейзенами (Учкош-
конский массив). Состав пород варьирует от кварцевых монцонитов до ам-
фибол-биотитовых гранитов и  биотитовых лейкогранитов. В  геологической 
литературе амфиболсодержащие гранитоиды описаны как Джангартский под-
комплекс, а лейкограниты — как Учкошконский подкомплекс Кокшаальского 
регионального комплекса [Стратифицированные…, 1982]. Геологические осо-
бенности и минеральный состав пород Джангартского и Учкошконского под-
комплексов, а  также ассоциирующие с  ними щелочные интрузии Суртекин-
ского комплекса представлены ниже отдельно в соответствии с традициями 
описания магматических комплексов, принятыми в публикациях по геологии 
этого региона [Додонова, 1974; Стратифицированные…, 1982]. Однако так как 
породы обоих гранитоидных подкомплексов встречаются в  пределах одних 
и  тех же массивов и  формируют непрерывный тренд составов, они рассма-
триваются в качестве единой магматической серии в разделах, посвященных 
геохимии и петрогенезису этих пород.

Джангартский подкомплекс Кокшаальского комплекса. К первой фазе 
относятся кварцевые амфибол-биотитовые монцониты, изученные в Акташ-
ском массиве и слагающие небольшое тело в пределах Акшийракского массива. 
Субщелочные габброиды и монцонитоиды слагают также два самостоятельных 
массива: Карабельский и Караторский. Минеральный состав кварцевых мон-
цонитов Акташского массива: олигоклаз (35 %), калишпат (30 %), кварц (10 %), 
амфибол (10 %), биотит (5–7 %). Акцессории: магнетит, апатит, сфен, циркон, 
ортит. Джангартский и Акшийракский массивы сложены в основном крупно-
зернистыми биотит-амфиболовыми гранитами и  граносиенитами со струк-
турой рапакиви, относимыми ко второй фазе (рис. 2.4, 2.5). В качестве фаци-
альной разновидности выделены порфировидные трахитоидные биотитовые 
граниты юго-восточной части Джангартского массива. На диаграмме Штре-
кайзена овоидные граносиениты Джангартского и Акшийракского массивов 
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попадают на границу полей кварцевого монцонита и адамеллита. Их средний 
минеральный состав: олигоклаз (30–35 %), максимальный микроклин (35 %), 
кварц (15–25 %), амфибол (5–7 %), биотит (3–5 %). Акцессории: апатит, циркон, 
флюорит, ортит, магнетит. Металлогеническая специализация граносиенитов 
определяется связанными с ними месторождениями золото-арсенопиритовой 
формации [Mao et al., 2004].

Учкошконский подкомплекс Кокшаальского комплекса. Лейкограниты 
Учкошконского подкомплекса слагают крупный одноименный массив, а также 
более мелкие (менее 20 км2) Сарыбулакский, Пикертыкский массивы и Акчий-
ский шток, прорывающий западную часть Акшийракского массива. К Учкош-
конскому подкомплексу также относятся многочисленные жилы биотитовых 
гранитов в Джангартском и Акшийракском массивах и некоторые интрузии 
к югу и востоку от последнего. Мудрюмская и Коккиинская интрузии, сопо-
ставимые по размерам с Учкошконским массивом, расположены в западной 
части Кокшаальского сектора и также рассматриваются в составе Учкошкон-
ского подкомплекса, несмотря на определенные вещественные и  геохимиче-
ские особенности.

Учкошконский подкомплекс сложен тремя разновидностями пород, 
между которыми описаны как интрузивные контакты, так и постепенные пере-
ходы. Главными по объему являются крупнозернистые равномернозернистые 
биотитовые (в Мудрюмском и Сарыбулакском массивах местами биотит-ам-
фиболовые) лейкограниты. Среди крупнозернистых гранитов встречаются 
участки резко порфировидных мелко- и  среднезернистых биотитовых гра-
нитов с редкими (менее 50 %) крупными (1–2 см) вкрапленниками калишпата. 
Более поздними являются миароловые биотитовые гранит-порфиры, квар-
цевые порфиры с кокардами турмалина. Этот набор пород является чрезвы-
чайно устойчивым и повторяется практически во всех массивах независимо 
от их размеров. Особняком стоят амфиболсодержащие граниты Акчийского 
штока и Коккиинский массив, сложенный очень своеобразными крупнозерни-
стыми миароловыми амфибол-биотитовыми лейкогранитами. Минеральный 
состав крупнозернистых гранитов Учкошконского массива: олигоклаз (25 %), 
калиевый полевой шпат (35 %), кварц (30–33 %), биотит (2–5 %). Акцессории: 
магнетит, апатит, циркон, мусковит, турмалин, флюорит. Миароловые лей-
когранит-порфиры отличаются повышенным содержанием кварца (35–40 %) 
и еще более сильным преобладанием калишпата над плагиоклазом (40 и 20 %, 
соответственно). Среди акцессорных фаз иногда появляются топаз и  касси-
терит. Появление амфиболсодержащих гранитов в Мудрюмском и Сарыбулак-
ском массивах, вероятно, связано с усвоением материала карбонатных пород, 
с которыми контактируют эти интрузии. Для некоторых интрузий характерны 
ксенолиты субщелочных диоритоидов (Сарыбулакский массив). Дайковый 
комплекс представлен турмалиновыми кварцевыми порфирами, онгорио-
литами. Следует также отметить чрезвычайно интересные дайки кварцевых  
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диорит- и  монцонит-порфиров, секущие Мудрюмский и  Коккиинский мас-
сивы. Ряд особенностей — неравновесные минеральные ассоциации, наличие 
резорбированных вкрапленников кварца и плагиоклаза — говорит в пользу ги-
бридного происхождения этих пород в результате смешения сосуществующих 
основных и кислых магм. Фотография мафического базальтоидного включения 
в составной дайке в Мудрюмском массиве с признаками минглинга показана 
на рис. 2.4. Фотографии образцов, иллюстрирующие текстуры главных типов 
пород Кокшаальского комплекса, включая овоидные граниты рапакиви, рав-
номернозернистые и  турмалинсодержащие миароловые лейкограниты, при-
ведены на рис. 2.5. Детальное петраграфическое описание этих типов пород 
было опубликовано Соломовичем и Трифоновым [Solomovich, Trifonov, 2002]. 
Лейкограниты Учкошконского подкомплекса характеризуются отчетливой 
геохимической специализацией на олово. С  ними связано несколько место-
рождений олова и полиметаллов, наиболее крупные из которых — Учкошкон-
ское и Сарыбулакское — относятся к касситерит-сульфидной формации [Гео-
логия оловорудных…, 1977; Соломович, Трифонов, 1989; 1990; Трифонов, Со-
ломович, 1993; Павловский и др., 1998; 2010].

Рис. 2.4. Мафические включения в гранитоидном матриксе. Мудрюмский массив
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Суртекинский комплекс. Суртекинский комплекс щелочных и щелочно-
земельных сиенитов и карбонатитов включает несколько небольших и средних 
массивов, сосредоточенных (за исключением Суртекинского массива) в вос-
точной части Кокшаальского сектора. Суртекинский массив обнажен на пло-
щади 20 км2, расположен на южном склоне Атбашинского хребта и в струк-
турном плане тяготеет к западной группе интрузий, в которую входят Мудрюм-
ский и Акшийракский массивы. Он представляет собой кольцевую интрузию, 
сложенную шонкинитами, щелочными сиенитами, нефелиновыми сиенитами 
(главная по объему фаза), кварцевыми сиенитами [Додонова, 1974; Страти-
фицированные…, 1982; Соломович, Трифонов, 1989; 1990; Бискэ и др., 1996].  
Кайчинский, Айлагырский, Куюкапский массивы, а также Сарысайский кар-
бонатитовый шток и нерасчлененный щелочной массив пика Победы располо-
жены к югу и востоку от Учкошконского рудного узла, причем первые два — 
непосредственно в пределах Джангартского массива. В интрузиях восточной 
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Рис. 2.5. Главные типы гранитоидов Кокшаальского комплекса (Джангартский 
и Учкошконский подкомплексы): 

а, б — овоидные граниты рапакиви Джангартского массива, размер по горизонтали — 
6 и 4 см соответственно; в — лейкогранит Коккиинской интрузии с овоидами калишпата без 
плагиоклазовых отторочек (питерлит), размер — 4 см; г — равномернозернистый лейкогранит 
Учкошконского массива, размер — 7 см; д — турмалинсодержащий миароловый гранит 
Мудрюмского массива, размер — 7 см
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части Кокшаальского сектора преобладают щелочные сиениты. В Джангарт-
ском массиве тела щелочных сиенитов окаймлены мощными зонами (первые 
сотни метров) пород гибридного состава. Подобные же породы (мелко- и сред-
незернистые амфиболовые кварцевые сиениты) отмечены среди овоидных 
граносиенитов Акшийракского массива. Постепенные переходы между грано-
сиенитами Джангартского подкомплекса и породами щелочного ряда, наличие 
явно неравновесных минеральных ассоциаций, по-видимому, объясняются 
смешением магм разного состава и свидетельствуют о субсинхронности фор-
мирования щелочной и субщелочной серий. С Сарысайским карбонатитовым 
штоком связано рудопроявление тантало-ниобатов [Соломович, Трифонов, 
1989; 1990; Трифонов, Соломович, 1993; Павловский и др., 1998; 2010].

2.2.1. Геохимия

Результаты химических анализов главных типов магматических пород Джан-
гартского и  Учкошконского подкомплексов Кокшаальского комплекса при-
ведены в  Приложении Б.1. Концентрации петрогенных и  редких элементов 
определены в лаборатораториях Горного университета Сент-Этьена (École des 
Mines de Saint-Étienne, Франция) и  Потсдамском центре наук о  Земле (GFZ, 
Германия), а содержания F и B — в лаборатории Actlabs (Канада); аналитиче-
ские методы описаны нами ранее [Konopelko et al., 2007].

Биотит-амфиболовые граниты и кварцевые монцониты (граносиениты со 
структурой рапакиви) Джангартского и Акшийракского массивов характери-
зуются содержаниями SiO2 в диапазоне 64–68 вес. %. Это умеренно глиноземи-
стые породы (ASI = Al2O3/(CaO+Na2O+K2O) мол. 0,87–0,93), которые отлича-
ются высоким содержанием щелочей (Na2O+K2O от 7,5 до 10,5 вес. % при K2O/
Na2O 1,5–1,0), резко обогащены железом по отношению к магнию (Fe/(Fe+Mg) 
от 0,77 до 0,95) и соответственно попадают в поля щелочной и щелочно-из-
вестковой серий на диаграмме (Na2O+K2O–CaO) vs. SiO2  (рис. 2.6а) и в поле 
пород толеитовой серии на диаграмме FeOtot/(MgO+FeOtot) vs. SiO2 (рис. 2.6б; 
Приложение Б.1). Породы характеризуются повышенными содержаниями U, 
Th, Nb, Ta, Y, Zr, Hf, LREE и  F. Спектры распределения REE умеренно фрак-
ционированы с  незначительным обогащением легкими REE и  небольшими 
отрицательными Eu аномалиями (рис.  2.7). Спектры распределения концен-
траций редких элементов, представленные на мультикатионных диаграммах 
(см. рис. 2.7), демонстрируют обогащение литофильными элементами и отчет-
ливые отрицательные аномалии Ba, Sr, P и Ti, а также несколько менее выра-
женные отрицательные аномалии Nb и Ta.

Содержания SiO2 в лейкогранитах варьируют в диапазоне 69–75 вес. %. 
Эти породы также отличаются калиевой специализацией (Na2O+K2O 7,8–
9,0 вес. % и K2O/Na2O 1,2–2,1) и в основном попадают в поле щелочно-извест-
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ковой серий на диаграмме (Na2O+K2O–CaO) vs. SiO2 (см. рис. 2.6а, Приложение 
Б.1). Они характеризуются умеренно глиноземистыми составами или слабо 
пересыщены глиноземом (ASI 0,92–1,16, см. Приложение Б.1). Лейкограниты 
обеднены Ca и резко обогащены железом по отношению к магнию (Fe/(Fe+Mg) 
от 0,8 до 0,95, см. рис. 2.6б, 2.8). Они характеризуются пониженными содержа-
ниями Ba и Sr, и высокими концентрациями Rb и высокозарядных катионов, 
что определяет правый наклон спектров распределения редких элементов на 
мультикатионных диаграммах с  отчетливыми отрицательными аномалиями 
Sr, P и Ti (см. рис. 2.7). Повышенные содержания Li (от 50 до 200 ppm) и F (до 
0,61 вес. %) обусловлены присутствием в их составе литиевых слюд и в неко-
торых случаях топаза. Концентрации бора, определенные в пяти пробах, варьи-
руют от 20 до 40 ppm. Повышенные содержания Sn в лейкогранитах (6–68 ppm) 
подчеркивают их геохимическую специализацию на олово (см. Приложение 
Б.1). Спектры распределения REE в  лейкогранитах слабо фракционированы 
с незначительным обогащением легкими REE и характеризуются резкими от-
рицательными Eu аномалиями (см. рис. 2.7). Характерными чертами являются 
уменьшение содержаний легких REE, увеличение содержаний тяжелых REE 
и резко выраженные отрицательные аномалии Eu в наиболее дифференциро-
ванных разновидностях лейкогранитов.

Мафические разновидности пород, ассоциирующие с  кокшаальскими 
гранитами, обычно встречаются в виде небольших включений в гранитах. Со-
ставная дайка протяженностью 1000 м и мощностью 50 м с признаками одно-
временного внедрения основного и кислого расплава была задокументирована 
в Мудрюмском массиве (см. рис. 2.4). Основные породы этой дайки (пр. 280401) 
соответствуют толеитовому габбро с  относительно низким содержанием 

Рис. 2.6. Химические составы гранитоидов Кокшаальского комплекса на классификационных 
диаграммах: а — (Na2O+K2O–CaO) vs. SiO2, вес. %; б — FeO/(FeOtot+MgO) vs. SiO2, вес. %, поля по 
[Frost et al., 2001]
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 Al2O3 (14,5 %), высоким содержанием Fe/(Fe+Mg) (0,62 % при 56 % SiO2) и по-
вышенным содержанием TiO2 (1,8 %) (см. Приложение Б.1). Крупнозернистый 
монцодиорит (пр. 212305) из интрузии Акташ имеет сходный состав (см. При-
ложение Б.1). Обе породы проецируются в поле толеитовой серии на диаграмме 
AFM и в поля внутриплитных базальтов на дискриминационных диаграммах. 
Спектры распределения REE в мафитах слабо фракционированы и характери-
зуются отсутствием или незначительными отрицательными Eu аномалиями 
(см. рис. 2.7). Спектры распределения концентраций редких элементов, пред-
ставленные на мультикатионных диаграммах (см. рис.  2.7), демонстрируют 
умеренное обогащение литофильными элементами и отсутствие отчетливых 
отрицательных аномалий Nb и Ta.

Обе разновидности гранитов Кокшаальского комплекса отличаются весь- 
ма высокими отношениями Fe/Mg и  умеренно глиноземистыми составами, 

Рис. 2.7. Спектры распределения концентраций REE в магматических породах Кокшаальского 
комплекса, нормированные к хондриту: 

а — биотит-амфиболовые граниты; б — лейкограниты; в — мафические породы; г — спектры 
распределения концентраций редких элементов, нормированные к примитивной мантии. Для 
нормирования использовались значения концентраций по [Sun, McDonough, 1989]
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что указывает на их сходство с  гранитами А-типа. Повышенные отношения 
Fe/Mg являются одним из  важнейших признаков А-гранитов. На диа грамме 
FeOtot/(FeOtot+MgO) vs. вес. % SiO2 (см. рис. 2.6б) составы гранитов Кокшаала 
проецируются в  поле средних составов А-гранитов мира [Frost et al., 2001]. 
По редкоэлементному составу граниты Кокшаальского комплекса также со-
ответствуют гранитам А-типа. Они содержат большие концентрации высо-
козарядных катионов и  проецируются в  поля внутриплитных гранитов на 
дискриминационных диаграммах. Кроме этого граниты Кокшаала также ха-
рактеризуются повышенными отношениями 10 000*Ga/Al, что также является 
типичным для А-гранитов (см. рис. 2.8, Приложение Б.1).

Рис. 2.8. Дискриминационные диаграммы [Whalen et al., 1987] K2O+Na2O, FeO/MgO, Nb и Zr 
vs. 10 000*Ga/Al, иллюстрирующие принадлежность кокшаальских гранитов к А-типу. Для 
сравнения на диаграмме Zr vs. 10 000*Ga/Al показано поле составов гранитов рапакиви 
Финляндии, по [Haapala et al., 2005]
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2.2.2. Изотопный состав Nd в породах

Изотопный состав Nd был проанализирован в восьми пробах гранитов и двух 
пробах мафических пород Кокшаальского комплекса. Для сравнения были 
также проанализированы три пробы ордовикских гранитов из  Срединного 
и  Северного Тянь-Шаня и  гнейс Кочкорки из  Северного Тянь-Шаня с  воз-
растом 1050 ± 20 млн лет [Киселев, 1999]. Анализ изотопного состава Nd в ва-
ловых пробах выполнен на масс-спектрометре Finnigan в Институте геологии 
и геохронологии докембрия РАН в Санкт-Петербурге. Детали аналитической 
процедуры опубликованы нами ранее [Konopelko et al., 2007]. Результаты пред-
ставлены в Приложении В.1 и на диаграмме, показанной на рис. 2.9.

Магматические породы Кокшаала характеризуются относительно не-
большим разбросом значений отношений 147Sm/144Nd (0,1089–0,1286) 
и  143Nd/144Nd (0,512127–0,512506) за исключением пробы дифференциро-
ванного кварцевого порфира (пр. 206101). Породы Срединного и Северного 

Рис. 2.9. Изотопные составы Nd в гранитоидах Кокшаальского сегмента  
на диаграмме εNd vs. возраст кристаллизации с данными по сопредельным 
террейнам Джунгара, Алтая и Тарима, по [Hu et al., 2000; Jiang et al., 2004;  
Jahn et al., 2000]. Диапазон модельных возрастов гранитоидов Кокшаальского 
сегмента обозначен вдоль горизонтальной оси, где для сравнения также 
показаны модельные возрасты гранитов соседних районов таджикского 
Тянь-Шаня, по [Konopelko et al., 2015; 2017]. DM1 — модель [De Paolo, 1981]; 
DM2 — модель [Jahn et al., 2000]
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Тянь-Шаня характеризуются более широким разбросом значений 147Sm/144Nd 
(0,0778–0,12559) и 143Nd/144Nd (0,511808–0,512159). Все проанализированные 
породы имеют отрицательные значения εNdt. Кварцевый монцонит из  мас-
сива Акташ отличается наиболее высоким значением εNdt около 0. Значения 
εNdt в  трех пробах амфибол-биотитовых гранитов из  Джангартского и  Ак-
шийракского массивов варьируют от –6,8 до –4,8. Пять проб лейкогранитов 
Учкошконского, Коккиинского, Мудрюмского и Акташского массивов харак-
теризуются большим разбросом значений εNdt от –5,9 до –1,6. 

Значения εNdt в трех пробах ордовикских гранитов и в неопротерозой-
ском гнейсе варьируют от –5,6 до –4,9. Отрицательные значения εNdt в  гра-
нитоидах Кокшаала указывают на их происхождение из раннемезопротерозо-
йских коровых источников, что подтверждается их модельными возрастами 
TDM в интервале 1,05–1,43 млрд лет, рассчитанными по модели [De Paolo, 1981]. 
Это также справедливо для ордовикских гранитов.

2.2.3. Результаты U-Pb датирования цирконов

Возраст четырех пород Кокшаальского комплекса был определен с помощью 
U-Pb датирования цирконов in situ. Выбранные для датирования породы 
включали биотит-амфиболовый гранит со структурой рапакиви из  ин-
трузии Джангарт (пр.  209202), биотитовый лейкогранит из  Учкошконского 
массива (пр.  206801), биотитовый лейкогранит из  Мудрюмского массива 
(пр.  280001)  и  биотит-амфиболовый лейкогранит из  Коккиинского массива 
(пр.  280701). Анализ U-Th-Pb изотопного состава цирконов был выполнен 
с помощью ионного микрозонда Cameca IMS 1270 в лаборатории NORDSIM 
Шведского музея естественной истории в Стокгольме. Детали аналитической 
процедуры были опубликованы нами ранее [Konopelko et al., 2007]. Аналити-
ческие результаты и  диаграммы с  конкордией [Tera, Wasserburg, 1973; 1974] 
представлены в  Приложении В.2  и  на рис.  2.10. Расчет возрастов произво-
дился с помощью программы Isoplot/Ex v. 2.05  [Ludwig, 1999]. Цирконы, вы-
деленные из четырех проб, представлены достаточно однородными, хорошо 
ограненными прозрачными или желтовато-коричневыми призматическими 
зернами с типичной магматической зональностью на катодолюминесцентных 
изображениях. Для датирования были выбраны удлиненные зерна цирконов 
размером 200–400 микрон.

Изотопные составы всех проанализированных зерен проецируются 
на линию конкордии или вблизи нее. Средневзвешенный 206Pb/238U возраст 
295 ± 4  млн лет (СКВО  =  0,32)  вычислен на основании 11  анализов зерен 
циркона из  Джангартского массива. Если три слабо дискордантных анализа 
исключить из расчетов, то восемь оставшихся позволяют определить конкор-
дантный возраст 296 ± 4 млн лет (СКВО = 0,69). Пять анализов зерен циркона 
из Учкошконского массива дают возможность подсчитать средневзвешенный 
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206Pb/238U возраст 283 ± 9 млн лет (СКВО = 0,46). Если два дискордантных ана-
лиза исключить из расчетов, то на основании трех оставшихся можно вычи-
слить конкордантный возраст 279 ± 8 млн лет (СКВО = 4,9). 

Все 12  анализов из  Мудрюмского массива являются конкордантными 
и  позволяют вычислить средневзвешенный 206Pb/238U возраст 280 ± 6  млн 
лет (СКВО  =  0,49). Однако, если исключить из  расчетов один молодой воз-
раст, 11 оставшихся анализов позволяют рассчитать конкордантный возраст 
281 ± 2  млн лет (СКВО  =  8,7). Семь анализов цирконов из  Коккиинской ин-
трузии позволяют рассчитать средневзвешенный 206Pb/238U возраст 281 ± 7 млн 
лет (СКВО = 0,034) и конкордантный возраст 281 ± 3 млн лет (СКВО = 0,084). 

Конкордантные возрасты 296 ± 4 млн лет, 279 ± 8 млн лет, 281 ± 2 млн лет 
и  281 ± 3  млн лет интерпретируются нами как возраст кристаллизации цир-
конов из Джангартского, Учкошконского, Мудрюмского и Коккиинского мас-

Рис. 2.10. Результаты U-Pb датирования гранитоидов Кокшаальского комплекса 
на диаграммах с конкордией:

а — Джангартский массив; б — Учкошконский; в — Мудрюмский; г — Коккиинский. 
Пунктиром показаны эллипсы, соответствующие анализам, исключенным из расчета возрастов. 
Номера проб соответствуют Приложению В.2
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сивов соответственно. Возраст 296 ± 4 млн лет, полученный для Джангартского 
массива, совпадает в  пределах ошибки с  возрастом близкого по составу Ак-
шийрякского массива (292 ± 3  млн лет), который был также определен нами 
методом SHRIMP по цирконам [Konopelko et al., 2006; Seltmann et al., 2011]. 
Таким образом, формирование интрузий гранитов Кокшаальского комплекса 
происходило в  интервале 295–280  млн лет, при этом овоидные гранитоиды 
Джангартского и  Акшийрякского массивов, по-видимому, внедрились на 
10–15 млн лет раньше, чем интрузии лейкогранитов.

2.2.4. Петрогенезис гранитов

Интрузии Кокшаальского комплекса являются многофазными. Некоторые 
из них вмещают месторождения олова, связанные с грейзенезацией наиболее 
поздних дифференцированных лейкогранитов. Это указывает на индивиду-
альные особенности процессов дифференциации, которые могли существенно 
отличаться друг от друга в разных массивах. Геохимические данные, представ-
ленные в настоящей работе, позволяют выявить только общий эволюционный 
тренд, характерный для массивов Кокшаальского комплекса. Этот общий 
тренд, являющийся типичным для А-гранитов, отражает последовательное 
формирование амфибол-биотитовых гранитов, биотитовых гранитов и топаз-
содержащих лейкогранитов. В этой серии пород процессы дифференциации 
приводят к последовательному увеличению концентраций Si, Rb, Nb, F, Ga, Sn, 
HREE (а также Fe/(Fe+Mg), ASI, Eu/Eu*) и уменьшению содержаний Ti, Al, Fe, 
Mg, Mn, Ca, Ba, Sr, Zr и LREE. Общей чертой кокшаальских гранитоидов явля-
ется резкая обогащенность всех типов пород железом относительно магния, 
определяющая их принадлежность к толеитовой серии. Это объясняется эво-
люцией относительно сухих расплавов в восстановительной обстановке, ко-
торая препятствовала ранней кристаллизации магнетита и  способствовала 
накоплению в  расплавах железа. Вариации состава гранитов объясняются 
фракционированием калиевого полевого шпата в комбинации с каким-либо 
недосыщенным глиноземом силикатом (обычно амфиболом) в  сочетании 
с  небольшими количествами апатита, циркона и  алланита [Rämö, Haapala, 
1995]. Образование серий пород, наблюдаемых в  Кокшаальском комплексе, 
в  результате фракционирования калиевого полевого шпата и  амфибола ил-
люстрируется трендами составов пород на вариационных диаграммах вес. % 
Al2O3 vs. вес. % SiO2, ppm Eu vs. вес. % SiO2 и ASI vs. вес. % SiO2, показанных на 
рис.  2.11а–2.11в. Снижение концентраций Al2O3  с  ростом содержания крем-
незема в породах обусловлено фракционированием породообразующих сили-
катов. При этом уменьшение концентраций Eu с  ростом кремнезема указы-
вает на то, что преобладающим процессом было фракционирование калиевого 
полевого шпата. Увеличение индекса глиноземистости ASI с ростом кремне-
зема свидетельствует о том, что фракционирование амфибола также являлось 
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важным процессом. Это означает, что овоидные биотит-амфиболовые гра-
ниты Джангартского и  Акшийракского массивов по существу представляют 
собой полевошпатовые кумулаты. Было предложено несколько механизмов 
образования А-гранитов, из  которых наиболее обоснованными являются 
фракционирование мантийных базальтоидных расплавов, взаимодействие 
мантийных расплавов с коровыми породами и плавление нижних горизонтов 
континентальной коры [Rämö, Haapala, 1995; Bonin, 1996]. А-граниты также 
могут формироваться в  различных геодинамических обстановках, включая 
анорогенную и постколлизионную. Существует разделение на две группы гра-
нитов А-типа: А1 и А2 [Eby, 1990]. Граниты, относящиеся к группе А1, имеют 
мантийное происхождение и формируются во внутриплитных (анорогенных) 
обстановках. Граниты, относящиеся к  группе А2, образуются в  результате 
плавления континентальной коры в различных геодинамических обстановках. 
На дискриминационных диаграммах Rb/Nb-Y/Nb и Y-Nb-Ce [Eby, 1990] точки 

Рис. 2.11. Химические составы гранитоидов Кокшаальского комплекса на вариационных 
диаграммах: 

a — Al2O3, вес. %, vs. SiO2, вес. %; б — Eu (ppm) vs. SiO2, вес. %; в — ASI (Al2O3/(CaO+Na2O+K2O), 
мол., vs. SiO2, вес. %
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составов гранитов Кокшаальского комплекса проецируются в поле гранитов 
А2 (рис. 2.12), что подтверждает их образование в постколлизионной обста-
новке из  корового источника. Изотопный состав Nd в  гранитах Кокшаала 
также указывает на их происхождение в  результате плавления средне-позд-
непротерозойской или более древней континентальной коры, возможно в ре-
зультате взаимодействия с некоторым количеством ювенильного мантийного 
вещества (см. рис.  2.9). Изотопный состав свинца, определенный [Chiaradia 
et al., 2006] в валовых пробах пород и в полевых шпатах гранитов Кокшаала, 
также указывает на докембрийский коровый источник.

В интрузиях А-гранитов Кокшаала установлены признаки одновремен-
ного внедрения с мафическими породами и щелочными сиенитами. Ассоци-
ация с  мафическими породами толеитовой серии в  составе габбро-анорто-
зит-рапакиви гранитной формации является типичной для докембрийских 
А-гранитов (см.: [Rämö, Haapala, 1995; Frost C. D., Frost B. R., 1997]). Однако 
ассоциация со щелочными сиенитами более характерна для фанерозойских  
А-гранитов [Haapala et al., 2005]. На территории Кыргызстана мафические по-
роды, ассоциирующие с интрузиями А-гранитов, представлены сравнительно 
небольшими телами. Однако в  северной части Тарима на территории Китая 
описаны мощные толщи раннепермских бимодальных вулканитов с  возрас-
тами около 280 млн лет [Carrol et al., 2001; Jiang et al., 2004]. Толеитовые и ще-
лочные базальты в составе этих вулканических покровов могут представлять 
собой материал астеносферной мантии, подъем которой на постколлизионной 
стадии в  результате андерплэйтинга обеспечил привнос тепла и  плавление 
докембрийской коры Тарима с  образованием А-гранитов. Значения εNdt от 
–3,7 до 0 в базальтах Тарима [Jiang et al., 2004] лишь незначительно выше зна-

Рис. 2.12. Химические составы гранитоидов Кокшаальского комплекса на дискриминационных 
диаграммах: 

а — Rb/Nb vs. Y/Nb; б — Y-Nb-Ce [Eby, 1990]
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чений εNdt в А-гранитах Кокшаала (см. рис. 2.9), что указывает на смешение 
мантийного и корового компонентов в обеих сериях пород.

§ 2.3. Малые интрузии дифференцированных 
лейкогранитов восточной части Кокшаала 
и известково-щелочные массивы  
в зоне Атбаши-Иныльчекского разлома

Дифференцированные оловоносные лейкограниты, слагающие несколько 
малых интрузий в восточной части Кокшаала, описаны в составе Иныльчек-
ского подкомплекса Кокшаальского регионального комплекса [Додонова, 
1974; Стратифицированные…, 1982; Трифонов, Соломович, 1993; Solomovich, 
Trifonov, 2002]. Некоторые интрузии Иныльчекских лейкогранитов распо-
ложены в  непосредственной близости от Атбаши-Иныльчекского разлома, 
в  зоне которого размещаются массивы известково-щелочных гранитоидов 
(I-типа) Уланского и  Теректинского комплексов (см. рис.  2.2, 2.3). Массивы 
известково-щелочных гранитоидов расположены в  зоне Атбаши-Иныльчек-
ского разлома к северу от главного структурного шва Южно-Тянь-Шаньской 
сутуры, то есть на территории Срединного Тянь-Шаня. Они вытянуты вдоль 
зоны разлома и ограничены с юга структурным швом, параллельно которому 
в гранитоидах развита мощная зона бластокатаклазитов и милонитов. Фото-
графия Теректинского известково-щелочного массива, обнажающегося в Са-
рыджазском хребте к северу от Атбаши-Иныльчекского разлома и Ташкорин-
ского штока оловоносных лейкогранитов, примыкающего к  линии разлома 
с  юга, приведена на рис.  2.13. Так как изотопное датирование показало, что 
известково-щелочные гранитоиды и оловоносные лейкограниты формирова-
лись практически одновременно, дадим сравнительную характеристику пород 
Теректинского и  Иныльчекского комплексов и  рассмотрим возможный сце-
нарий их образования.

Иныльчекский подкомплекс включает небольшие по размерам интру-
зивы: Ташкоринский, Майдаадырский, Суходольский, Иныльчекский, Атд-
жайляуский, Комсомольский, Майбашский, Джеткайский, расположенные 
в восточной части Кокшаальского сегмента Южного Тянь-Шаня (см. рис. 2.2, 
2.3). Значительную по объему часть Иныльчекского подкомплекса составляют 
дифференцированные оловоносные редкометальные литий-фтористые гра-
ниты: субщелочные двуполевошпатовые и микроклин-альбитовые лейкогра-
ниты, амазонитовые граниты, онгониты и  эльваны [Трифонов, Соломович, 
1993; So lomovich, Trifonov, 2002]. Некоторые массивы сложены крупнозерни-
стыми биотитовыми гранитами, сходными по облику с гранитами Учкошкон-
ского подкомплекса. Следует отметить, что наименее дифференцированные 
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граниты, описанные в  составе Майдаадырского и  Майбашского массивов, 
представлены амфиболсодержащими разновидностями с относительно пони-
женным содержанием кремнезема. 

По данным Э. Б. Байбулатова с  соавторами, главные типы пород, слага-
ющие интрузии Иныльчекского комплекса, включают: 

1. Небольшие тела наиболее мафических амфибол- и/или пироксен-
содержащих монцонитов и  гранитов, описанные в  Комсомольском 
и  Ташкоринском массивах [Гpанитоиды…, 1973]. В  Ташкоринском 
массиве такие включения небольшого размера (около 10 см) с при-
знаками одновременного внедрения и  геохимическими особенно-
стями высокоглиноземистых толеитовых базальтов (Приложение 
Б. 2) местами особенно распространены. 

2. Крупнозернистые порфировидные биотитовые граниты и  лейко-
граниты, являющиеся главной разновидностью в  Майдаадырском 
и Ташкоринском массивах. Фотографии типичных биотитовых лей-
когранитов из  штока Ташкоро приведены на рис.  2.14а и  2.14б. На 
этом рисунке также приведены фотографии грейзенизированных 
обогащенных турмалином лейкогранитов (рис. 2.14в, 2.14г), которые 
показывают, как развивается процесс грейзенизации, приводящий 
к  образованию богатых касситеритовых руд, изученных в  штольне 
минерализованного участка Лесистый (рис. 2.14д, 2.14е). Среднезер-
нистые биотитовые лейкограниты обычно секут крупнозернистые 

Рис. 2.13. Находящиеся по разные стороны Атбаши-Иныльчекского разлома 
Теректинский известково-щелочной массив и Ташкоринский шток  
оловоносных лейкогранитов
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граниты в Ташкоринском и Майдаадырском массивах и преобладают 
в интрузиях Иныльчек и Атджайляу. 

3. Наконец, циннвальдитсодержащие лейкограниты, слагающие боль-
шую часть Суходольского и  Комсомольского штоков. Эти породы 

Рис. 2.14. Фотографии главных типов пород Ташкоринского штока: 
а — порфировидные лейкограниты с массивной текстурой; б — порфировидные 

лейкограниты с трахитоидной текстурой; в, г — грейзенизированные обогащенные 
турмалином лейкограниты; д — интенсивно грейзенизированный лекогранит; е — интенсивно 
грейзенизированный лейкогранит с рудными прожилками в штольне минерализованного участка 
Лесистый

а

в

б

г

ед
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часто характеризуются зеленоватой окраской благодаря наличию 
амазонита и содержат миароловые пустоты, наиболее крупные из ко-
торых часто выполнены циннвальдитом, полихромным турмалином 
и другими редкометальными фазами [Solomovich, Trifonov, 2002]. На-
ряду с касситерит-сульфидным оруденением (месторождение Сарыд-
жаз, связанное с Ташкоринским штоком) с лейкогранитами Иныль-
чекского подкомплекса связано поле редкометальных пегматитов 
в осевой части одноименного хребта [Руб, Павлов, 1982].

Рассмотрим гранитоиды зоны Атбаши-Иныльчекского разлома. 
Уланский (Сонкульский) комплекс представлен Уланским массивом, ко-

торый ранее традиционно делился на Западно- и Восточно-Уланский массивы, 
относимые к Сонкульскому и Теректинскому комплексам соответственно [До-
донова, 1974; Стратифицированные…, 1982]. Оба массива расположены в зоне 
Атбаши-Иныльчекского разлома и вытянуты вдоль него на 55 км при макси-
мальной ширине 6  км. На юге они срезаются Атбаши-Иныльчекским струк-
турным швом, параллельно которому в  гранитоидах развита мощная зона 
бластокатаклазитов и милонитов. Северный контакт перекрыт аллювиальными 
отложениями р. Нарын. Западно-Уланский массив, отождествляемый с первой 
фазой комплекса, сложен габброидами с  отчетливыми признаками расслоен-
ности. Следует отметить широкое распространение здесь оливиновых габбро-
норитов и находки габброидов субщелочного ряда. Восточно-Уланский массив 
сложен амфибол-биотитовыми гранодиоритами, представляющими вторую 
фазу комплекса. Контакт между породами первой и второй фаз скрыт под ал-
лювиальными отложениями р. Улан. В  зоне контакта гранодиориты второй 
фазы вмещают небольшие тела пегматитов, содержащих турмалин и  гранат. 
Гранодиориты представляют собой средне- и крупнозернистые породы с резко 
идиоморфной роговой обманкой, богатые акцессорными минералами. Их ми-
неральный состав: плагиоклаз (40–60 %), кварц (15–25 %), калишпат (0–20 %), 
биотит (5–15 %), амфибол (0–15 %). Акцессории: апатит, магнетит, сфен, циркон, 
ортит. На диаграмме Штрекайзена породы массива попадают в поля диорита, 
монцодиорита и их кварцевых разностей, а также плагиогранита, гранодиорита 
и адамеллита, что соответствует классическому тренду известково-щелочной 
серии. С породами Уланского массива связаны проявления полиметаллов и зо-
лота. Следует отметить, что амфибол-биотитовые гранодиориты встречены 
также в составе Теректинского массива и Бешмойнокских тел. Гранодиориты 
резко отличаются от преобладающих в  этих массивах лейкократовых биоти-
товых адамеллитов и рассматриваются нами в рамках Уланского комплекса.

К Теректинскому комплексу относятся биотитовые адамеллиты, слагающие 
основную часть Теректинского массива, расположенного на южном склоне 
Сарыджазского хребта по правобережью р. Иныльчек и вытянутого на 87 км 
при ширине от 6,5 до 0,5 км. Контакты массивов повсеместно тектонические. 
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В  строении Теректинского массива также принимают участие амфибол-био-
титовые гранодиориты, гранатсодержащие мигматиты и  мусковитовые гра-
ниты, многочисленные включения диоритов и  ксенолиты кристаллосланцев, 
гнейсов, амфиболитов [Стратифицированные…, 1982]. Минеральный состав 
гнейсовидных и  порфировидных биотитовых гранитов: олигоклаз (30–50 %), 
микроклин (20–40 %), кварц (20–30 %), биотит (5–10 %). Акцессории: магнетит, 
циркон, сфен, апатит, ортит. Породы массива относились различными авто-
рами к  трем или четырем интрузивным фазам. Адамеллиты Теректинского 
комплекса не имеют отчетливой металлогенической специализации. Бешмой-
нокские тела сложены милонитизированными лейкократовыми адамеллитами, 
сложенными кислым плагиоклазом (30 %), микроклином (25 %), кварцем (40 %), 
а также небольшими количествами биотита, мусковита и магнетита (менее 1 %). 
В двухтомном труде «Стратифицированные и интрузивные образования Кир-
гизии» Теректинский массив рассматривался в качестве моногенной интрузии 
[Стратифицированные…, 1982]. Однако Оттукская геологическая партия 
выделила в  пределах массива два комплекса: Каиндыбулакский предположи-
тельно силурийского возраста и  Теректинский карбоновый [Геологическая 
съемка…, 1985]. К  Каиндыбулакскому комплексу были отнесены интенсивно 

Рис. 2.15. Включение диоритоидного состава в гранодиорите Теректинского массива, 
опробованное для датирования по цирконам
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катаклазированные и милонитизированные граниты с многочисленными ксе-
нолитами метаморфических пород и включениями диоритов, кварцевых дио-
ритов и монцодиоритов. Менее деформированные однородные граниты были 
отнесены к Теректинскому комплексу. Для того чтобы изучить геохимические 
особенности и  датировать обе эти серии пород, нами были отобраны пробы 
из крупного включения амфиболовых диоритов и из типичного порфировид-
ного амфибол-биотитового гранодиорита (рис. 2.15).

2.3.1. Результаты U-Pb датирования цирконов

Для датирования U-Pb методом по цирконам были выбраны пять разновид-
ностей пород. Две пробы гранитоидов Теректинского комплекса включают ти-
пичный амфибол-биотитовый слабо гнейсовидный гранит (пр. 416000) и ам-
фиболовый диорит из крупного (диаметром около 50 м) включения в гранитах 
(пр.  416705). Три пробы представляют Иныльчекский комплекс и  включают 
крупнозернистый порфировидный амфибол-биотитовый гранит из  штока 
Ташкоро (пр.  416506), равномернозернистый гранит минерализованного 
участка Лесистый из Иныльчекского штока (пр. 416801) и лейкогранит Майда-
адырского массива (пр. 416803). 

Возраст пяти гранитоидов Иныльчекского комплекса был определен 
с помощью U-Pb датирования цирконов in situ. Анализ U-Th-Pb изотопного 
состава цирконов был выполнен с помощью ионного микрозонда SHRIMP-II 
в  лаборатории ВСЕГЕИ в  Санкт-Петербурге. Детали аналитической проце-
дуры были опубликованы нами ранее [Konopelko et al., 2009]. Аналитические 
результаты и диаграммы с конкордией [Tera, Wasserburg, 1974] представлены 
в Приложении В.3 и на рис. 2.16. Расчет возрастов производился с помощью 
программы Isoplot/Ex v. 2.05 [Ludwig, 1999].

Цирконы, выделенные из пяти проб, представлены достаточно однород-
ными, хорошо ограненными призматическими зернами размером 200–400 ми-
крон с  типичной магматической зональностью на катодолюминесцентных 
изображениях.

Девять анализов in situ были выполнены в девяти зернах циркона из ам-
фиболсодержащего гранита штока Ташкоро (пр. 416506). Изотопные составы 
всех проанализированных зерен являются конкордантыми и  позволяют вы-
числить конкордантный возраст 299 ± 4 млн лет (СКВО = 0,068).

Шесть анализов, выполненные в  шести зернах циркона, выделенных 
из  гранита минерализованного участка Лесистый в  штоке Иныльчек 
(пр.  416801), также являются конкордантными и  позволяют вычислить кон-
кордантный возраст 295 ± 4 млн лет (СКВО = 1,05).

Восемь анализов, выполненные в  восьми зернах циркона, выделенных 
из  гранита Майдаадырского массива, также проецируются на линию кон-
кордии или вблизи нее. Если один слабо дискордантный анализ исключить 
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из расчетов, остальные семь анализов позволяют рассчитать конкордантный 
возраст 289 ± 6 млн лет (СКВО = 1,00).

Пять анализов, выполненные в шести зернах циркона, выделенных из гра-
нита Теректинского массива (пр. 416000), являются конкордантными и позво-
ляют вычислить конкордантный возраст 291 ± 5 млн лет (СКВО = 0,094).

Шесть анализов, выполненные в  шести зернах циркона, выделенных 
из  гранита Теректинского массива (пр.  416705), также являются конкор-
дантными и  позволяют вычислить конкордантный возраст 294 ± 5  млн лет 
(СКВО = 0,63).

Рис. 2.16. Результаты U-Pb датирования 
гранитоидов Иныльчекского 
и Теректинского комплексов на 
диаграммах с конкордией (номера проб 
соответствуют Приложению В.3):

а — гранит Ташкоринского штока; 
б — гранит Теректинского массива; 
в — гранит Иныльчекского массива из 
минерализованного участка Лесистый;  
г — диорит Теректинского массива;  
д — гранит Майдаадырского массива
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Таким образом, для всех пяти проб гранитоидов получены конкордантные 
возрасты, которые интерпретируются как возраст кристаллизации соответ-
ствующих интрузий. Обращает на себя внимание то, что для всех пяти пород 
получены близкие возрасты в интервале 289–299 млн лет, которые совпадают 
в пределах ошибки измерения.

2.3.2. Геохимия

Химические анализы главных типов магматических пород Теректинского 
и  Иныльчекского комплексов приведены в  Приложении Б. 2. Концентрации 
петрогенных и  редких элементов определены в  лабораторатории ВСЕГЕИ 
в Санкт-Петербурге; аналитические методы описаны нами ранее [Konopelko et 
al., 2009]. Для того чтобы полнее охарактеризовать геохимические особенности 
пород, мы также вынесли на диаграммы анализы химического состава пород 
из отчетов о геологической съемке (см. также: [Додонова, 1974; Геологическая 
съемка…, 1985]) и аналитические результаты [Solomovich, Trifonov, 2002]. 

На классификационной диаграмме TAS [Middlemost, 1994] составы грани-
тоидов обоих комплексов попадают в поля диорита, гранодиорита и гранита, 
образуя тренд в поле субщелочной серии (рис. 2.17а). Исключением являются 
граниты штока Ташкоро, которые проецируются в поле щелочной серии. Гра-
нитоиды Теректинского комплекса резко отличаются от гранитоидов Иныль-
чекского комплекса по значениям отношений FeO/MgO, что хорошо видно на 
диаграмме FeOtot/(FeOtot + MgO) vs. вес. % SiO2 (рис. 2.17б), на которую нане-
сено поле средних составов А-гранитов мира [Frost et al., 2001]. Большинство 
пород Иныльчекского комплекса характеризуются очень высокими значе-
ниями FeOtot/(FeOtot + MgO) от 0,8 до 1,0 и проецируются в поле гранитоидов 
толеитовой серии (железистых) и в поле гранитов А-типа, тогда как большая 
часть составов пород Теректинского комплекса попадает в поле гранитоидов 
известково-щелочной серии (магнезиальных). На диаграмме (Na + K)/Al (ат.) 
vs. 10 000*Ga/Al (рис. 2.17в) гранитоиды обоих комплексов попадают в поле 
субщелочной серии. Однако они существенно отличаются друг от друга по зна-
чению отношений Ga/Al: гранитоиды Терктинского комплекса проецируются 
на этой дискриминационной диаграмме в поле М-, I- и S-гранитов, а точки со-
ставов Иныльчекских пород попадают в поле А-гранитов. На диа грамме Al2O3/
(CaO + Na2O + K2O), мол., vs. SiO2 (рис. 2.17г) породы обоих комплексов попа-
дают в поле умеренно глиноземистых составов или слабо пересыщены глино-
земом (ASI до 1,15), однако обращает на себя внимание тот факт, что большая 
часть пород Иныльчекского комплекса пересыщена глиноземом. Диаграмма 
(Na2O+K2O)/CaO vs. 10 000*Ga/Al еще раз показывает, что гранитоиды Терек-
тинского комплекса характеризуются пониженными значениями отношений 
Ga/Al, по сравнению с  гранитоидами Иныльчекского комплекса (рис.  2.18а). 
Кроме того, гранитоиды Иныльчекского комплекса имеют отчетливую специ-
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ализацию на олово (от 10 до 100 ppm), в то время как гранитоиды Теректин-
ского комплекса характеризуются кларковыми значениями содержаний олова 
менее 5 ppm (рис. 2.18б).

Спектры распределения REE в  гранитоидах Теректинского комплекса  
умеренно фракционированы и  характеризуются небольшими отрицатель-
ными Eu аномалиями (рис.  2.19а). Спектры распределения концентраций 
редких элементов в  гранитоидах Теректинского комплекса, представленные 
на мультикатионных диаграммах (см. рис.  2.19а), демонстрируют умеренное  

 

Рис. 2.17. Химические составы гранитоидов Иныльчекского и Теректинского комплексов на 
классификационных и дискриминационных диаграммах: 

a — диаграмма TAS (Na2O + K2O) vs. SiO2, вес. %, где названия полей даны по [Middlemost, 
1994]: 1 — фойдолит, 2 — фельдшпатоидное габбро, 3 — габброперидотит, 4 — фельдшпатоидный 
монцодиорит, 5 — монцогаббро, 6 — габбро, 7 — фельдшпатоидный монцосиенит, 8 — 
монцодиорит, 9 — габбродиорит, 10 — монцонит, 11 — диорит, 12 — фельдшпатоидный сиенит, 
13 — сиенит и кварцевый монцонит, 14 — гранодиорит, 15 — гранит; б — диаграмма  
FeO/(FeOtot+MgO) vs. SiO2, вес. %, с серым полем составов А-гранитов мира, по [Frost et al., 2001]; 
в — дискриминационная диаграмма (Na+K)/Al, ат. кол., vs. 10 000*Ga/Al, по [Whalen et al., 1987]; 
г — индекс глиноземистости ASI (= Al2O3/(Na2O + K2O + CaO), мол., vs. SiO2 с полем составов гранитов 
рапакиви Финляндии, по [Rämö, Haapala, 1995]
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Рис. 2.19. Нормированные к хондриту спектры распределения концентраций REE 
и нормированные к примитивной мантии спектры распределения концентраций 
редких элементов в гранитоидах Теректинского массива (а) и малых интрузий Иныльчекского 
комплекса (б). Для нормирования использовались значения концентраций из [Sun, McDonough, 
1989]. Условные обозначения см. на рис. 2.17

Рис. 2.18. Химические составы гранитоидов Иныльчекского (Кокшаальского) и Теректинского 
комплексов: а — на дискриминационной диаграмме [Whalen et al., 1987] (Na2O ± K2O)/CaO vs. 
10 000*Ga/Al; б — на вариационной диаграмме Sn vs. SiO2. Условные обозначения см. на рис. 2.17
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обогащение литофильными элементами и  отчетливые отрицательные ано-
малии высокозарядных катионов Nb, Ta и  Ti, что является типичным для 
островодужных гранитоидов.

Спектры распределения REE в гранитах Иныльчекского комплекса слабо 
фракционированы и  характеризуются резкими отрицательными Eu анома-
лиями (рис. 2.19б). Характерными чертами являются уменьшение содержаний 
легких REE, относительное увеличение содержаний тяжелых REE и резко вы-
раженные отрицательные аномалии Eu в наиболее дифференцированных раз-
новидностях лейкогранитов. Спектры распределения концентраций редких 
элементов в гранитоидах Иныльчекского комплекса, представленные на муль-
тикатионных диаграммах (см. рис. 2.19б), демонстрируют резкое обогащение 
литофильными элементами, отсутствие выраженных отрицательных ано-
малий Nb, Ta и отчетливые отрицательные аномалии Ba, Sr, P и Ti.

Различный характер спектров распределения REE и  редких элементов 
в  гранитоидах Теректинского и  Иныльчекского комплексов может опреде-
ляться их происхождением из  различных коровых источников. В  частности, 
относительное обеднение Теректинских гранитоидов тяжелыми REE указывает 
на присутствие граната в субстрате, из которого были выплавлены эти породы.

2.3.3. Петрогенезис гранитов

Гранитоиды Теректинского комплекса характеризуются содержаниями SiO2 
в диапазоне 61–74 вес. % и относятся к высококалиевой известково-щелочной 
серии (I-гранитам) с содержанием суммы щелочей Na2O + K2O от 6 до 9 вес. %, 
значениями K2O/Na2O от 1,0 до 1,5 и относительно невысокими значениями 
отношений FeO/MgO. Они также содержат повышенные концентрации Ba, 
Sr, Zr и P2O5, что является типичным для известково-щелочной серии. На ва-
риационных диаграммах Теректинские гранитоиды формируют характерные 
непрерывные тренды, примеры которых показаны на диаграммах CaO vs. 
SiO2 и FeOtot vs. SiO2 (рис. 2.20). Уменьшение содержаний CaO и FeO с ростом 
SiO2  объясняется фракционированием плагиоклаза и  амфибола в  комби-
нации с магнетитом. Ранняя кристаллизация магнетита из водонасыщенных 
расплавов в окислительной обстановке сопровождалась относительным обо-
гащением расплавов магнием, что является типичным для известково-ще-
лочных интрузий. Таким образом, выделение в  Теректинском массиве двух 
разновозрастных комплексов, предложенное представителями Оттукской 
геологической партии [Геологическая съемка…, 1985], не подтверждается ни 
геохимическими, ни геохронологическими данными, так как и диоритоидное 
включение, относимое исследователями к  силурийскому Каиндыбулакскому 
комплексу, и  собственно гранит Теректинского массива имеют практически 
одинаковые возрасты: 294  и  291  млн лет, соответственно. Наличие ксено-
литов метаморфических пород в гранитах Теректинского массива и характер  
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распределения REE указывают на происхождение их из  метаморфического 
гранатсодержащего субстрата. Возраст этого субстрата предположительно 
считался докембрийским, однако в многочисленных зернах ксеногенного цир-
кона, проанализированных в четырех пробах Теректинских гранитов [Glorie 
et al., 2011], были установлены только раннепалеозойские и сулурийские воз-
расты в  диапазоне 438–500  млн лет. Таким образом, гранитоиды Теректин-
ского массива, вероятно, были выплавлены из  метаморфизованного осно-
вания Срединного Тянь-Шаня в  результате взаимодействия с  мантийными 
расплавами, которые унаследовали геохимические характеристики связанных 
с  субдукцией известково-щелочных серий. Это подтверждается положением 
точек составов гранитоидов Теректинского и Уланского массивов на дискри-
минационных диаграммах Y-Nb и Rb-(Y+Nb), где они попадают в поле остро-
водужных гранитов (рис. 2.21).

Граниты Иныльчекского комплекса резко отличаются от Теректинского. 
Большая часть проб гранитов Иныльчекского комплекса характеризуется со-
держаниями SiO2 68–70  вес. % и  образует субщелочную (Na2O+K2O от 6  до 
10 вес. %, K2O/Na2O до 1,8), умеренно глиноземистую или слабо пересыщенную 
глиноземом серию с очень высокими отношениями FeO/MgO. Иныльчекские 
граниты содержат очень высокие концентрации летучих, литофильных эле-
ментов и  высокозарядных катионов (Приложение Б.2). По данным Л. И. Со-
ломовича и Б. А. Трифонова, граниты и особенно литий-фтористые лейкогра-
ниты содержат очень высокие концентрации Li (70–800 ppm), Cs (15–150 ppm), 
F (0,1–1,2 %) и B (15–170 ppm) [Solomovich, Trifonov, 2002]. Таким образом, по 
своим геохимическим характеристикам граниты Иныльчекского комплекса 
очень близки к типичным А-гранитам и отличаются от стандартного гранита 
рапакиви [Rämö, Haapala, 1995] чуть более высокими значениями индекса  

Рис. 2.20. Химические составы гранитоидов Теректинского массива на вариационных 
диаграммах: 

а — CaO vs. SiO2; б — FeOtot vs. SiO2
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глиноземистости ASI и более высокими содержаниями бора. Однако, несмотря 
на относительно большой разброс концентраций SiO2 (65–78 вес. %) в Иныль-
чекских гранитоидах, главные петрогенные и большинство редких элементов 
не образуют линейных трендов на вариационных диаграммах, что затрудняет 
расшифровку петрогенезиса этого комплекса. Отсутствие линейных трендов, 
вероятно, объясняется существенным изменением химического состава в ре-
зультате поздне- и  постмагматических процессов. Учитывая относительную 
сухость расплавов, на которую указывает высокожелезистый характер гра-
нитоидов Кокшаала и присутствие в них файялита, наиболее вероятным суб-
стратом для образования минерализованных гранитов Иныльчекского ком-
плекса представляются докембрийские метаморфические толщи фундамента 
Таримского континента.

§ 2.4. Обобщение результатов  
и геодинамическая модель формирования 
постколлизионных интрузий Кокшаала

Постколлизионные граниты Кокшаальского сегмента Южного Тянь-Шаня 
включают около 20 посткинематических интрузий, сложенных биотит-амфи-
боловыми гранитами, биотитовыми гранитами и литий-фтористыми топазсо-
держащими лейкогранитами. Внедрение гранитов происходило одновременно 
с мафическими породами толеитовой серии и щелочными сиенитами. По гео-
химическим особенностям граниты относятся к А-типу: они характеризуются 

Рис. 2.21. Химические составы гранитоидов: Уланского, Теректинского (1) 
и Кокшаальского (2 — кварцевые монцониты и граниты, 3 — лейкограниты) комплексов 
на дискриминационных диаграммах: 

а — Rb-(Y+Nb); б — Y-Nb. Поля по [Pearce et al., 1984; Pearce, 1996]: WPG — внутриплитные 
граниты, ORG — граниты океанических хребтов, VAG — граниты вулканических дуг, syn-COLG — 
синколлизионные граниты
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относительно высокими значениями отношений Fe/(Fe+Mg) и K2O/Na2O и по-
вышенными содержаниями Na2O+K2O, Rb, HFSE. На дискриминационных ди-
аграммах Y-Nb и Rb-(Y+Nb) составы гранитов проецируются в поле внутри-
плитных гранитов (см. рис. 2.21). На региональном уровне эволюция составов 
гранитоидов Кокшаала объясняется фракционированием калиевого полевого 
шпата и амфибола. Образование постколлизионных гранитов Кокшаала, веро-
ятно, происходило за счет коровых субстратов, представленных докембрий-
скими метаморфическими породами фундамента Таримского микроконти-
нента.

К северу от Южно-Тянь-Шаньской сутуры, отделяющей Кокшаальский 
сегмент Южного Тянь-Шаня от Срединного Тянь-Шаня, находятся два крупных 
массива (Уланский и  Теректинский) известково-щелочных гранитоидов. Их 
вытянутая вдоль разлома форма и  наличие сининтрузивных деформаций 
свидетельствует об их внедрении в активную зону сдвига. Массивы сложены 
биотитовыми и амфибол-биотитовыми гранодиоритами с небольшим количе-
ством габброидов, плагиогранитов и  мусковитовых гранитов (Теректинский 
массив). Гранитоиды этих массивов резко отличаются по составу от гранитов 
Кокшаальского компплекса и по своим геохимическим особенностям (отно-
сительно пониженные значения отношений Fe/(Fe+Mg) и  K2O/Na2O, также 
повышенные содержания Ba, Sr, Zr и P2O5) относятся к типичной высококали-
евой известково-щелочной серии (I-гранитам). Эволюция составов пород хо-
рошо объясняется фракционированием плагиоклаза и амфибола, что является 
типичным для известково-щелочных серий. Наличие ксенолитов метаморфи-
ческих пород в гранитоидах Теректинского массива и характер распределения 
REE указывают на их происхождение из  метаморфического гранатсодержа-
щего субстрата. Вероятно, эти гранитоиды были выплавлены из метаморфи-
зованного основания Срединного Тянь-Шаня в  результате взаимодействия 
с мантийными расплавами, которые унаследовали геохимические характери-
стики связанных с субдукцией известково-щелочных серий. Это подтвержда-
ется положением точек составов гранитоидов Теректинского и Уланского мас-
сивов на дискриминационных диаграммах Y-Nb и  Rb-(Y+Nb), где они попа-
дают в поле островодужных гранитов (см. рис. 2.21).

Возрасты кристаллизации интрузий Кокшаальского комплекса, установ-
ленные с  помощью датирования цирконов U-Pb методом, находятся в  срав-
нительно узком интервале 280–295 млн лет, соответствующем ранней перми 
и  совпадающем с  возрастами постколлизионных гранитов других районов 
Тянь-Шаня [Konopelko et al., 2006].

Две датировки, полученные для Теректинского массива (294  и  291  млн 
лет), свидетельствуют о том, что он формировался практически одновременно 
с  Кокшаальскими гранитами. Несколько более древний возраст, 303  млн 
лет, получен нами ранее для Уланского массива [Konopelko et al., 2006]. Ран-
непермский возраст Теректинского массива, внедрившегося вдоль Атбаши- 
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Иныльчекского разлома, указывает на что, что к началу перми закрытие Тур-
кестанского океана полностью завершилось, и Южно-Тянь-Шаньская сутура 
уже трансформировалась в  зону крупного транскорового сдвига. Механизм 
формирования гранитоидных расплавов в подобных структурах обсуждается 
в конце этого параграфа.

2.4.1. Природа коровых источников гранитов Кокшаала  
по изотопным данным

Проанализированные пробы гранитов Кокшаальского комплекса характери-
зуются отрицательными значениями εNdt (от –6,9 до –1,6) и мезопротерозой-
скими Nd модельными возрастами TDM (1,05–1,43 млрд лет), что указывает на 
их происхождение из смешанных источников со значительным количеством 
мезопротерозойских или более древних коровых субстратов. Эти данные согла-
суются с результатами, полученными другими авторами для смежных районов 
Тянь-Шаня. На рис. 2.9 хорошо видно, что неопротерозойские метаморфиче-
ские породы Северного и Срединного Тянь-Шаня попадают в поле эволюции 
составов нерасчлененных пород, слагающих основание Тянь-Шаня [Hu et al., 
2000]. Это поле включает породы основания северного Тарима, обнажающиеся 
на территории Китая к западу от Куруктага и описанные как гнейсы Южного 
Тянь-Шаня [Hu et al., 2000]. Три пробы ордовикских гранитов, отобранные 
в Срединном и Северном Тянь-Шане, также характеризуются среднераннепро-
терозойскими Nd модельными возрастами TDM в диапазоне 1,14–1,53 млрд лет, 
что указывает на сходство докембрийского основания Тарима с фундаментом 
Палеоказахстана, который обнажается в Срединном и Северном Тянь-Шане.

Опубликованные недавно Sr и  Nd изотопные данные по южной части 
среднеазиатского складчатого пояса [Chen et al., 2000; Heinhorst et al., 2000; Jahn 
et al., 2000] показали наличие крупных областей с ювенильной корой в Алтае, 
Джунгарии и Казахстане (см. рис. 2.9). Однако имеющиеся изотопные данные 
гранитоидов для Тянь-Шаня указывают на их происхождение из докембрий-
ских коровых источников. Сходство изотопных составов Nd в  гранитоидах 
Кокшаальского комплекса свидетельствует об их происхождении из  источ-
ников, сложенных древней гомогенной континентальной корой, которая, ве-
роятно, представляет докембрийское основание Таримского континента.

2.4.2. Геодинамическая модель формирования  
постколлизионных интрузий Кокшаала

Интрузии Кокшаальского комплекса постдатируют коллизионные дефор-
мации вмещающих пород и располагаются в виде широтного пояса, что может 
указывать на их связь с  одним или несколькими разломами, оперяющими 
Южно-Тянь-Шаньскую сутуру. На постколлизионном этапе по этим разломам 
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происходили крупные (на десятки километров и более) латеральные смещения 
блоков коры, которые на отдельных участках были сопряжены с растяжением 
(транстенсией), что подтверждается внедрением в эти сдвиговые зоны таких 
массивов, как Теректинский и формированием структур типа пул-апарт, опи-
санных в других районах Тянь-Шаня (Конопелько и др., 2011). Направление 
сдвигов в Кокшаальском сегменте Южного Тянь-Шаня было левосторонним 
[Бискэ, 1996; Бискэ, Шилов, 1998], а восточной китайской части Южного Тянь-
Шаня  — правосторонним [Laurent-Charvet et al., 2003]. Процессы, сопрово-
ждающие крупные транскоровые сдвиги, были недавно рассмотрены в  ряде 
работ [Leloup, Kienast, 1993; Maxson, Tikoff, 1996; Teyssier, Tikoff, 1998; Titus 
et al., 2007]. В этих работах было показано, что перенос сдвиговой составля-
ющей от мантии к коре сопровождается возникновением субгоризонтальных 
зон отрыва в  нижней и  средней коре [Teyssier, Tikoff, 1998]. Таким образом, 
крупные сдвиги, сопряженные с  растяжением на постколлизионной стадии 
(транстенсия), приводят к подъему горячего вещества астеносферы и обеспе-
чивают привнос тепла в нижние и средние горизонты коры. С нашей точки 
зрения, эта модель, схематически показанная на рис.  2.22, также позволяет 
объяснить механизм возникновения интрузий Кокшаальского комплекса. Со-
гласно этой модели, подъем горячего вещества астеносферы вызвал плавление 
коры и  внед рение гранитоидных интрузий, которые обнажаются на совре-
менном эрозионном срезе в Кокшаале. Коровые субстраты, которые подвер-
гались плавлению, были представлены докембрийскими метаморфическими 
породами фундамента и  кластическими осадками континентального склона 

Рис. 2.22. Модель образования постколлизионных интрузий 
Кокшаальского сегмента Южного Тянь-Шаня. См. пояснения  
в тексте
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Таримского микроконтинента, который в  результате герцинской коллизии 
поддвигался на север под Срединный Тянь-Шань. Мафические породы толе-
итовой серии, ассоциирующие с  постколлизионными гранитоидами, могут 
представлять собой материал астеносферной мантии, подъем которой обе-
спечил привнос тепла и плавление докембрийской коры Тарима, и быть род-
ственными плато-базальтам Тарима, формирование которых также происхо-
дило в ранней перми [Jiang et al., 2004]. Предложенная модель также объясняет 
одновременное образование щелочных расплавов и  карбонатитов, которое 
могло происходить в результате взаимодействия горячего ювенильного веще-
ства астеносферы с древней литосферной мантией, подстилающей Тарим (см. 
рис. 2.22).

Внедрение интрузий Кокшаальского комплекса в обстановке постколли-
зионных сдвиговых смещений должно было бы привести к возникновению си-
нинтрузивных деформаций, которые часто наблюдаются в связанных с зонами 
сдвига интрузиях других районов Тянь-Шаня [Конопелько и  др., 2011]. На-
личие таких массивов, удлиненных параллельно главным субширотным раз-
ломам, указывает на то, что подобные зоны сдвига действительно контролиро-
вали внедрение постколлизионных интрузий [Konopelko et al., 2006]. Однако, 
поскольку сининтрузивные деформации не проявлены в интрузиях Кокшааль-
ского комплекса, мы предполагаем, что их возникновение могло быть связано 
с вязкой зоной сдвига, находящейся на глубине, и субширотное расположение 
пояса постколлизионных интрузий является единственным свидетельством 
существования этой зоны сдвига на современном эрозионном срезе.



Глава 3

ПОСТКОЛЛИЗИОННЫЕ ИНТРУЗИИ 
АЛАЙСКОГО СЕГМЕНТА  
ЮЖНОГО ТЯНЬ-ШАНЯ

§ 3.1. Геологическое строение Алайского сегмента  
Южного Тянь-Шаня

Алайский сегмент занимает центральную часть протяженного пояса южно-
тяньшаньских герцинид и  расположен между Кокшаальским и  Гиссарским 
сегментами Южного Тянь-Шаня (рис. 3.1). В пределах Алайского, Гиссарского 
и Кызылкумского сегментов обычно выделяют две ветви, или части: северную 
и южную [Бискэ, 1996; Biske, Seltmann, 2010]. Северная часть включает Букан-
тау-Кокшаальский надвиговый пояс, состоящий из нескольких покровов, ко-
торые в результате герцинской коллизии были надвинуты в южном направ-
лении на Зерашано-Алайский блок, слагающий южную ветвь южнотяньшань-
ских герцинид (рис.  3.2). Зерашано-Алайский блок, в  котором вергентность 
надвигов остается неясной, по-видимому, оказался причленен к Каракумскому 
континенту в результате позднепалеозойской коллизии. Предполагается, что 
положение сутуры, отделяющей Зерашано-Алайский блок от Каракумского 
континента, совпадает с долиной реки Зеравшан и маркируется офиолитами 
восточнее в Кызылкумском сегменте Южного Тянь-Шаня [Бискэ, 1996; Biske, 
Seltmann, 2010]. Восточное продолжение Зеравшанской сутуры проследить 
достаточно трудно из-за отсутствия офиолитов. Возможно, в  Гиссарском 
и  Алайском сегментах эта сутура совпадает с  Фан-Каратегинским поясом 
метабазальтов верхнепротерозойского-нижнепалеозойского возраста (см. 
рис. 3.2) [Volkova, Budanov, 1999]. В раннем карбоне Каракумский континент 
подвергся растяжению с  образованием Гиссарского рифта, расположенного 
к югу от Фан-Каратегинского пояса метабазальтов. Гиссарский рифтогенный 
бассейн просуществовал относительно недолго и был закрыт в конце карбона 
одновременно с Туркестанским океаном [Буртман, Клишевич, 1971; Буртман, 
2006; 2015]. Несмотря на относительно короткое время существования Гис-
сарского бассейна, с  ним был связан интенсивный рифтогенный вулканизм 
обусловивший образование мощных толщ карбоновых вулканитов с биостра-
тиграфическими возрастами от серпуховского до касимовского яруса [Стра-



71§ 3.1. Геологическое строение Алайского сегмента Южного Тянь-Шаня 

тиграфический словарь…, 2012]. Надсубдукционные вулканические и интру-
зивные серии Гиссарского хребта, включая крупный Гиссарский батолит (см. 
рис. 3.2), могли формироваться в результате относительно кратковременного 
эпизода субдукции на север в небольшом океаническом бассейне, в который 
трансформировался Гиссарский рифт в среднем и позднем карбоне [Konopelko 
et al., 2017; 2019]. Однако также не исключено, что и Гиссарский рифт, и над-
субдукционные магматические серии Гиссарского хребта формировались над 

Рис. 3.1. Район работ в Алайском сегменте Южного Тянь-Шаня на схеме 
тектонического строения западного Тянь-Шаня:

СТШ — Северный Тянь-Шань, СрТШ — Срединный Тянь-Шань, ЮТШ — 
Южный Тянь-Шань, ЛН — линия Николаева, ТФ — Таласо-Ферганский разлом, 
ЮТШС — Южно-Тянь-Шаньская сутура, ГС — Гиссарская сутура
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Рис. 3.2. Схема тектонического строения Алайского и Гиссарского сегментов Южного Тянь-
Шаня. Зона метаморфизма амфиболитовой фации в Алайском хребте по [Solomovich, 2007]
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падающей на север зоной субдукции на активной северной окраине океана 
Палеотетис, который в  это время располагался к  югу от континентальных 
масс Южного Тянь-Шаня, но его следы к западу от Памира в настоящее время 
скрыты под отложениями Афгано-Таджикской депрессии (реконструкция 
для возраста 315 млн лет будет представлена в главе 4). Этот сценарий также 
может объяснить позднепалеозойский метаморфизм амфиболитовой фации, 
датированный нами в  Гармском метаморфическом блоке [Konopelko et al., 
2017] и описанный в Зерашано-Алайском блоке в восточной части Алайского 
сегмента (см. рис. 3.2) [Solomovich, 2007]. Восточное продолжение Гиссарской 
сутуры скрыто под мезокайнозойским чехлом (см. рис. 3.2, 3.3), и в Алайском 
сегменте карбоновые надсубдукционные магматические серии не установ-
лены.

3.1.1. Букантау-Кокшаальский надвиговый пояс

В строении Букантау-Кокшаальского надвигового пояса, расположенного 
в северной части Алайского сегмента, обычно выделяются верхние и нижние 
аллохтоны. Верхние аллохтоны состоят из нескольких покровов, сложенных 
породами океанического дна Туркестанского океана, и  обычно включают 
(сверху вниз) зеленые сланцы, фрагменты офиолитов с серпентинитовыми ме-
ланжами, батиальные осадки и базальты [Клишевич, 1973; 1978; 1986; Котель-
ников, 1976; 1987; Бискэ, 1983; Пучков и др., 1985; 1987].

Фрагменты офиолитов представляют собой важный компонент верхних 
аллохтонов [Христов, Христова, 1978; Христов, Миколайчук, 1983; 1986]. Офи-
олиты маркируют Южно-Тянь-Шаньскую сутуру и  обычно перекрываются 
самым верхним зеленосланцевым покровом, состоящим из  метаморфизо-
ванных вулкано-терригенных отложений додевонского возраста: возможно, 
включающих фрагменты докембрийских базитов, но в основном представля-
ющих нижний палеозой и силур [Риненберг, Ждан, 1987]. Зеленые эпидот-хло-
рит-актинолитовые сланцы включают реликты минералов группы глаукофана 
[Довжиков и  др., 1981; 1984]. Нижний возрастной предел зеленосланцевого 
метаморфизма в  Алайском хребте определяется наличием обломочных цир-
конов с возрастами около 390 млн лет в метапесчаниках [Konopelko et al., 2018], 
а верхний возрастной предел определяется по наличию галек зеленых сланцев 
в  карбоновых (серпуховских) осадках северных склонов Алайского хребта 
[Аристов, Чернышук, 1984].

Из-под зеленосланцевого покрова вскрываются офиолиты, превра-
щенные обычно в  серпентинитовый меланж. Более подробно изучен Сарта-
линский аллохтонный офиолитовый комплекс на северном склоне Алайского 
хребта, в  котором установлен относительно полный разрез (рис.  3.3). Он 
включает толеитовые базальты, в нижней части близкие к срединно-океани-
ческому типу, а выше — обогащенные титаном и щелочами [Бискэ, 1991]. Они 



73§ 3.1. Геологическое строение Алайского сегмента Южного Тянь-Шаня 

Ри
с.

 3
.3

. С
хе

м
ат

ич
ес

ка
я 

ге
ол

ог
ич

ес
ка

я 
ка

рт
а 

Ал
ай

ск
ог

о 
се

гм
ен

та
 Ю

ж
но

го
 Т

ян
ь-

Ш
ан

я:
1 

—
 м

ез
оз

ой
ск

ие
 и

 к
ай

но
зо

йс
ки

е 
ос

ад
ки

; 2
 —

 и
нт

ру
зи

и 
гр

ан
ит

ои
до

в;
 3

 —
 щ

ел
оч

ны
е 

ин
тр

уз
ии

; 4
 —

 п
оз

дн
еп

ал
ео

зо
йс

ки
е 

м
ол

ас
сы

;  
5 

—
 с

ре
дн

еп
ал

ео
зо

йс
ки

й 
ос

ад
оч

ны
й 

че
хо

л 
Ср

ед
ин

но
го

 Т
ян

ь-
Ш

ан
я 

(П
ал

ео
ка

за
хс

та
на

); 
6–

12
 —

 Б
ук

ан
та

у-
Ко

кш
аа

ль
ск

ий
 н

ад
ви

го
вы

й 
по

яс
 Ю

ж
но

го
 

Тя
нь

-Ш
ан

я,
 в

кл
ю

ча
я 

ве
рх

ни
е 

(6
–8

) и
 н

иж
ни

е 
(9

–1
2)

 а
лл

ох
то

ны
: 6

 —
 о

ф
ио

ли
то

вы
е 

ко
м

пл
ек

сы
, с

ло
ж

ен
ны

е:
 а

) б
аз

ал
ьт

ам
и,

 б
) с

ер
пе

нт
ин

ит
ов

ы
м

и 
м

ел
ан

ж
ам

и;
 7

 —
 з

ел
ен

ос
ла

нц
ев

ы
е 

по
кр

ов
ы

; 8
 —

 б
ат

иа
ль

ны
е 

ос
ад

ки
: а

) н
ед

еф
ор

м
ир

ов
ан

ны
е;

 б
) г

ли
ни

ст
ы

е 
м

ел
ан

ж
и 

по
 н

им
; 9

 —
 с

ев
ер

на
я 

(О
ш

-У
ра

тю
би

нс
ка

я)
 к

ар
бо

на
тн

ая
 п

ла
тф

ор
м

а;
 1

0 
—

 ц
ен

тр
ал

ьн
ая

 (Н
ур

ат
ау

-А
ла

йс
ка

я)
 к

ар
бо

на
тн

ая
 п

ла
тф

ор
м

а,
 в

кл
ю

ча
я:

 а
) д

од
ев

он
ск

ие
 о

са
дк

и,
 

б)
 д

ев
он

ск
ие

 и
 к

ар
бо

но
вы

е 
из

ве
ст

ня
ки

, в
) п

оз
дн

ек
ар

бо
но

вы
е 

и 
ра

нн
еп

ер
м

ск
ие

 т
ур

би
ди

ты
; 1

1 
—

 ю
ж

на
я 

ка
рб

он
ат

на
я 

пл
ат

ф
ор

м
а,

 в
кл

ю
ча

я:
 а

) к
ем

бр
о-

си
лу

ри
йс

ки
е,

 б
) д

ев
он

ск
ие

 и
 к

ар
бо

но
вы

е 
из

ве
ст

ня
ки

; 1
2 

—
 с

ре
дн

еп
ал

ео
зо

йс
ки

е 
ба

ти
ал

ьн
ы

е 
ос

ад
ки

; 1
3 

—
 м

ет
ам

ор
ф

ич
ес

ки
е 

по
ро

ды
 З

ер
ав

ш
ан

о-
Ал

ай
ск

ог
о 

бл
ок

а,
 в

кл
ю

ча
я:

 а
) к

ем
бр

о-
си

лу
ри

йс
ки

е 
ву

лк
ан

ог
ен

но
-о

са
до

чн
ы

е 
по

ро
ды

, б
) д

ев
он

ск
ие

 и
 к

ар
бо

но
вы

е 
из

ве
ст

ня
ки

;  
14

 —
 н

ад
ви

ги
, с

ф
ор

м
ир

ов
ан

ны
е 

в 
пе

ри
од

: а
) п

оз
дн

еп
ал

ео
зо

йс
ко

й 
ко

лл
из

ии
, б

) к
ай

он
зо

я;
 1

5 
—

 д
ру

ги
е 

ра
зл

ом
ы

, з
ак

ар
ти

ро
ва

нн
ы

е:
 а

) п
ри

 с
ъ

ем
ке

, 
б)

 п
ре

дп
ол

аг
ае

м
ы

е 
по

д 
м

ез
ок

ай
но

зо
йс

ки
м

 ч
ех

ло
м

; 1
6 

—
 Ю

ж
но

-Т
ян

ь-
Ш

ан
ьс

ка
я 

су
ту

ра
; 1

7 
—

 м
ес

та
 о

тб
ор

а 
пр

об
. 

КЯ
 —

 К
ат

ра
н-

Яр
ун

ту
зс

ки
й 

из
ве

ст
ня

ко
вы

й 
по

кр
ов

, О
ш

 —
 О

ш
-У

ра
тю

би
нс

ка
я 

ка
рб

он
ат

на
я 

пл
ат

ф
ор

м
а;

 А
л 

—
 Н

ур
ат

ау
-А

ла
йс

ка
я 

ка
рб

он
ат

на
я 

пл
ат

ф
ор

м
а,

 К
и 

—
 К

ич
ик

ал
ай

ск
ий

 б
ат

ол
ит

 г
ра

ни
то

ид
ов

 I-
ти

па
, К

 —
 К

ау
за

нс
ка

я 
ан

ти
ф

ор
м

а,
 С

а 
—

 С
ар

та
ли

нс
ки

й 
ал

ло
хт

он
ны

й 
оф

ио
ли

то
вы

й 
ко

м
пл

ек
с



Глава 3. Постколлизионные интрузии Алайского сегмента Южного Тянь-Шаня 74

налегают с брекчией в основании на меланократовый, в основном ультрабази-
товый фундамент и прорваны силлом габбро и верлитов. Осадочные породы 
кремнистого состава залегают среди базальтов на разных уровнях и включают 
железистый горизонт, очевидно образованный выходами подводных гидро-
терм. По радиоляриям и конодонтам они датированы ранним и средним ор-
довиком [Куренков, Перфильев, 1987; Риненберг и др., 1987; Куренков и др., 
1988; Герман, Будянский, 1990; Куренков, Аристов, 1995]. Наблюдаемая мощ-
ность офиолитового комплекса не превышает нескольких сотен метров. Выше 
по разрезу с тектоническим контактом залегают нижнесилурийские граптоли-
товые сланцы. Скорее всего, Сарталинский массив представляет собой фраг-
мент коры небольшого бассейна растяжения (пул-апарт) на окраине древнего 
континента.

Нижний (вулканогенный) тектонический покров верхнего аллохтона сла-
гают мощные, иногда более 3000 м, базальтовые серии. Однако они не имеют 
отношения к ордовикским офиолитам, а в редких случаях наблюдения их стра-
тиграфической подошвы оказываются залегающими на силурийских или де-
вонских глинистых или даже флишоидно-олистостромовых глубоководных 
осадочных толщах. Сами вулканиты датированы поздним силуром — средним 
девоном. Базальты и  гиалокластиты (продукт подводного разрушения за-
стывающих потоков) имеют преимущественно субщелочной состав, а  доля 
TiO2 в среднем составляет 2,5 %. Среди них обычны линзы мелководных ри-
фогенных известняков. Базальты перекрываются глубоководными осадками 
или рифовыми карбонатами с девонскими-раннекарбоновыми биостратигра-
фическими возрастами. Все эти признаки позволяют интерпретировать си-
лур-девонские базальтовые толщи как внутриплитные или окраинно-морские 
образования, то есть симаунты [Biske, 2015].

Нижние аллохтоны Букантау-Кокшаальского надвигового пояса преи-
мущественно состоят из мощных карбонатных платформ, которые в ранних 
реконструкциях интерпретировались как части единой системы Каракумо-Та-
римского шельфа (см.: [Burtman, 1975]). Однако находки позднекарбоновых 
турбидитов (касимовского яруса), надвинутых на среднекарбоновые извест-
няки (московского яруса), позволили нескольким авторам [Поршняков, 1973; 
Бискэ, 1996; Biske, Seltmann, 2010] предположить, что изолированные карбо-
натные платформы первоначально разделялись глубоководными морскими 
бассейнами и были совмещены в результате надвигообразования в ходе кол-
лизии. В  соответствии с  этой точкой зрения северная (Ош-Уратюбинская), 
центральная (Нуратау-Алайская) и  южная карбонатные платформы пока-
заны на схематической геологической карте Алайского сегмента отдельно (см. 
рис. 3.3). Разрезы всех трех карбонатных платформ похожи друг на друга, и их 
краткое описание приводится ниже.

Разрезы глубоководных осадков представлены граптолитовыми глинис-
тыми сланцами силура, на которые налегают кремнистые пестро-окрашенные 
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или черные сланцы девона  — визейского яруса нижнего карбона, выше ко-
торых находятся слоистые и  окремненные, тонкообломочные известняки 
верхов нижнего и  основания среднего карбона. Вся эта последовательность 
имеет обычно мощность 600–800 м, то есть значительно меньше по сравнению 
с  одновозрастными карбонатными и  вулканическими сериями региона, что 
указывает на очень низкие скорости осадконакопления без значительного 
привноса континентальных терригенных осадков в течение примерно 100 млн 
лет. Благодаря присутствию многочисленных остатков руководящей откры-
то-морской фауны (граптолиты, конодонты, гониатиты, радиолярии) отло-
жения поддаются послойной датировке и  слагают почти полные согласные 
разрезы, если не считать кратковременных подводных перерывов в  образо-
вании осадка или вследствие его растворения [Дженчураева, 1979; Дженчу-
раева, Ненахов, 1986; Риненберг, 1973; 1985; Шванов, 1976; 1985]. Происхож-
дение пелагических фаций остается предметом дискуссии. По данным Пике-
ринга и соавторов [Pickering et al., 2008], часть силурийских черных граптоли-
товых сланцев могла отлагаться на ордовикских симаунтах в  Туркестанском 
океане. Эти авторы также предположили, что силурийские и девонские тур-
бидиты Алайского сегмента являлись частью аккреционной призмы на ак-
тивной окраине Палеоказахстана и были надвинуты на юг в результате гер-
цинской коллизии. Однако так как похожие пелагические среднепалеозойские 
осадки подстилают карбонатные платформы в  Гиссарском и  Кызылкумском 
сегментах, мы склонны считать их образованиями южной пассивной окраины 
Туркестанского океана. Среднепалеозойские турбидиты и глинистые меланжи 
иногда содержат фрагменты неопротерозойских, кембрийских и ордовикских 
карбонатов и  бимодальных вулканитов, что также указывает на периконти-
нентальный характер пелагических фаций [Бискэ, 1987].

Карбонатный тип разреза среднего палеозоя (карбонатные платформы), 
вероятно, формировался в мелководных зонах Туркестанского океана вблизи 
его южной пассивной окраины [Бискэ, 1979; 1996]. Суммарная мощность кар-
бонатов верхнего силура — среднего карбона составляет 1000–3000 м и даже 
более. Известняковые скальные гряды  — характерная черта геологического 
ландшафта почти всего Южного Тянь-Шаня. Разрезы их непрерывны или 
имеют внутренние параллельные, часто скрытые несогласия, отражающие как 
местные поднятия, так и  глобальные регрессивно-трансгрессивные циклы. 
Местами девонские карбонаты (живетского и фаменского ярусов) переслаива-
ются с внутриплитными океаническими субщелочными базальтами [Поярков, 
1969а; 1969б; 1974; Риненберг, Чернышук, 1981]. Характерны перерывы в осно-
вании среднего карбона, во время которых образовались небольшие залежи 
бокситов, а также перерыв внутри визе (нижний карбон), в ходе которого на 
краю карбонатных платформ местами образовались мощные известняковые 
склоновые брекчии, а затем происходила проградация известняковых рифов 
в  сторону склонов. Иногда удается реконструировать фациальный профиль 
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некоторых карбонатных платформ и выделить краевые рифовые постройки, 
склоновые (предрифовые) обломочные шлейфы, а  во внутренней части  — 
лагунные зоны с доломитами, иногда красноцветными мергелями, сланцами 
и  даже ангидритами. Наиболее молодые карбонатные отложения имеют 
поздне карбоновые биостратиграфические возрасты (московский и  касимов-
ский ярусы).

Флишевая формация залегает в кровле разреза и образована за очень ко-
роткое время при большой скорости седиментации. Слагающие ее песчано- 
алевритовые турбидиты обычно образуют небольшую пачку под надвигами, 
но  иногда достигают мощности 1000–1500  м, включая при этом несортиро-
ванные конглобрекчии подводных лавин (гравититы) и  горизонты олисто-
литов, чаще всего также известняковых c гигантскими отторженцами-клип-
пенами. Нетрудно представить себе их образование путем перемещения вниз 
по подводному склону от фронтальной части известнякового тектонического 
покрова. Такие гравититы с  километровыми олистолитами известняков ти-
пичны для центральной карбонатной платформы Алайского сегмента (см. 
рис. 3.3). Флиш верхних покровов внешней зоны относится к самому началу 
среднего карбона и образован почти одновременно с аналогичной формацией 
внутренней зоны. Нижние покровы начинают продвигаться позже и поэтому 
несут на себе среднекарбоновый (московский), затем верхнекарбоновый и, на-
конец, нижнепермский (ассельский) флиш.

После начала герцинской коллизии севернее главного надвигового пояса 
образовался заполненный молассами тыловой прогиб, отложения которого 
перекрывают маркированную офиолитами Южно-Тянь-Шаньскую сутуру, 
разделяющую террейны Срединного и  Южного Тянь-Шаня. Распадаясь на 
ряд синклинальных складок, зона тылового прогиба прослеживается с  за-
пада на восток из  Букантау вдоль северного подножия Нуратинских и  Тур-
кестано-Алайских гор в восточную Фергану и далее в хребет Джаман-Даван. 
Развитие слагающих тыловой прогиб неоавтохтонных образований началось 
в конце раннего карбона отложением своеобразных брекчий, возникших при 
быстром выведении на поверхность и разрушении первого зеленосланцевого 
покрова. В течение среднего карбона прогиб расширялся к югу, оставаясь по-
зади вновь образующихся покровов. Отложения среднего карбона — нижней 
перми, вплоть до сакмарского яруса, представлены морскими сероцветными 
молассами, включающими кроме конгломератов и  известняков также пес-
чано-глинистые турбидиты. Более молодые артинские и казанские отложения 
занимают небольшие площади, они отделены снизу несогласиями и представ-
лены полого дислоцированными красноцветными или пестрыми молассами 
с остатками наземной фауны и растений. К северу происходит частичное заме-
щение моласс вулканогенными породами [Biske, 2015].
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3.1.2. Зерашано-Алайский блок

Зерашано-Алайский блок можно охарактеризать как относительно сильно 
сжатую чешуйчато-надвиговую структуру, в которой участвуют палеозойские 
толщи, составлявшие некогда чехол доордовикского Каракумского континента 
и  докембрийский фундамент этого континента, выведенный на поверхность 
в виде нескольких блоков метаморфических пород. Эти области развития ме-
таморфических пород включают плохо изученную зону метаморфизма амфи-
болитовой фации в  восточной части Алайского сегмента, а  также Гармский 
метаморфический блок и  Фан-Каратегинский пояс метабазальтов, располо-
женные в  соседней восточной части Гиссарского сегмента (см. рис.  3.2). По 
имеющимся данным [Konopelko et al., 2015; Worthington et al., 2017], Гармский 
блок сложен песчано-глинистыми осадками неопротерозойского (вендского) 
возраста, которые в ранней перми (около 290 млн лет назад) подверглись ме-
таморфизму амфиболитовой фации и частичному плавлению с образованием 
мигматитов. Близкие возрасты (535–590  млн лет по обломочным цирконам) 
были получены [Worthington et al., 2017] для ассоциирующих с  базальтами 
осадков Фан-Каратегинского пояса, в которых метаморфизм зеленосланцевой 
фации был наложен на более ранний метаморфизм высоких давлений (фации 
голубых сланцев). Возраст этого метаморфизма остается предметом дис-
кус сии, однако самый молодой возраст дометаморфических пород в пределах 
Фан-Каратегинского пояса, установленный для андезита с помощью датиро-
вания по цирконам, составляет 450 млн лет [Worthington et al., 2017].

Палеозойские осадочные формации Зерашано-Алайского блока вклю-
чают шельфовые терригенные и карбонатные породы, которые участками пе-
реслаиваются с  силурийскими кислыми вулканитами. Так, в  Туркестанском 
хребте распространен разрез нижнего палеозоя, в  котором кембрий пред-
ставлен мелководными карбонатными слоями с трилобитами, а также квар-
цевыми песчаниками и  глинистыми сланцами, а  ордовик  — пелагическими 
силицит-глинистыми сланцами и  флишем. В  этих же районах кембрийский 
ископаемый бентос встречается в виде переотложенного детрита в склоновых 
по типу цикличных известково-песчанистых пачках. Нет сомнений в том, что 
это чехол древнего континента или, возможно, уже микроконтинента, отчле-
ненного, скорее всего, от Тарима. В силурийских и нижнедевонских отложе-
ниях признаков активной окраины также нет, обычны карбонатные, иногда 
весьма мелководные доломитовые отложения. В восточном Алае распростра-
нены песчаники, образованные, вероятно, сносом с Каракумского континента. 
В том же районе развиты и титанистые базальты внутриплитного типа. Вверху 
в девонском разрезе происходит замещение мелководных известняков карбо-
натно-кремнистыми батиальными отложениями малой мощности. Флиш и из-
вестняковые олистостромы с бентосной фауной нижнего — среднего девона, 
иногда верхов силура в Туркестано-Алайской горной системе перекрываются 
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глубоководными силицитами и  микритами. Обстановка размыва на шельфе 
этого микроконтинента восстанавливается по несогласию в  основании де-
вона и  присутствию в  низах системы мелководных, иногда красноцветных, 
известняково-обломочных фаций. Выше по разрезу в восточном Алае лежит 
флишевая толща (маргузорская свита), которая палеонтологически дати-
рована нижним карбоном и  перекрыта визейскими, а  затем среднекаменно-
угольными мелководными отложениями — конгломератами и известняками. 
В течение позднего карбона в Алае образование флишевой серии сменилось 
отложением морских моласс, а в ранней перми — красноцветных конгломе-
ратов. Карбоновые надсубдукционные и  раннепермские постколлизионные 
магматические серии, развитые западнее в Гиссарском сегменте, недавно изу-
чены рядом авторов [Dolgopolova et al., 2017; Konopelko et al., 2017; Käßner et al., 
2017; Worthington et al., 2017].

3.1.3. Синколлизионные и постколлизионные деформации

Ранние (синколлизионные) покровы в Букантау-Кокшаальском поясе характе-
ризуются значительной горизонтальной амплитудой (более 20–30 км относи-
тельного перемещения в паре соседних покровов) и во многих случаях имеют 
пластовое положение надвиговой поверхности. Осадочный палеозойский 
чехол сорван по пластичным, часто водонасыщенным глинистым осадкам, 
из  которых самыми благоприятными для крупноамплитудных скольжений 
оказались черные граптолитовые сланцы лландоверийского яруса силура. 
Срывы и  горизонтальное расщепление покровов происходили также по по-
дошве известнякового среднего палеозоя, по кровле вулканитов девона и по 
другим пластовым поверхностям, разделявшим толщи с разной прочностью. 
Характерным для смещений по силуру оказывается образование своеобраз-
ного глинистого меланжа, в  котором силурийские смятые или дробленые 
сланцы играют роль матрикса, насыщенного различными по размерам глы-
бами силурийских, кембро-ордовикских известняков, песчаников, вулка-
нитов, иногда с пластинами более молодых среднепалеозойских пород, а также 
серпентинизированных гипербазитов и глаукофановых сланцев.

Первоначальная южная вергентность в  Букантау-Кокшаальском поясе 
подверглась изменениям на позних стадиях коллизии, когда были образо-
ваны несколько крупных синформ и  антиформ в  центральной части Алай-
ского сегмента и  обратные северные надвиги, примером которых является 
Катран-Ярунтузский известняковый покров (см. рис.  3.3), сформировались 
в его центральной и южной частях [Поршняков, 1973; Nenakhov et al., 1991]. 
Известняки, обнажающиеся в тектонических окнах в ядрах антиформ под эро-
дированными покровами силурийских черных сланцев, вмещают несколько 
крупных сурьмяно-ртутных месторождений, примером которых является 
месторождение Кадамжай в  Каузанской антиформе (см. рис.  3.3)  и  соседнее 
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месторождение Хайдаркан [Поршняков, 1973; Ненахов, Белов, 1996]. Обнажа-
ющиеся в ядрах антиформ гранитные интрузии, примером которых является 
Кичикалайский батолит (см. рис.  3.3), свидетельствуют, что складкообразо-
вание могло приводить к растяжению, способствовавшему внедрению пост-
коллизионных интрузий.

Тектоника Зерашано-Алайского блока определяется более высокой сте-
пенью коллизионного сжатия, что можно считать следствием сложного стро-
ения палеозойской коры северной окраины Каракумского континента. В ре-
зультате Зерашано-Алайский блок характеризуется сложным чешуйчато-над-
виговым строением, и первоначальная вергентность надвигов в нем, как пра-
вило, не поддается расшифровке.

Следующая стадия постколлизионных деформаций затронула оба блока 
в  пределах Алайского сегмента и  выразилась в  крупномасштабных субши-
ротных левосторонних сдвиговых смещениях, примером которых является 
Каравшинский разлом. Эти субширотные левые сдвиги частично модифици-
ровали ранее сформированные офиолитовые швы [Biske, 2015]. В дальнейшем 
сжатие привело к  развитию сдвигов северо-восточного простирания, круп-
нейшим из которых является Таласо-Ферганский сдвиг с амплитудой правосто-
роннего смещения в течение мезозоя и кайнозоя около 200 км [Буртман, 2015].

§ 3.2. Постколлизионные интрузии:  
характеристика и опробование

Постколлизионные интрузии Алайского сегмента обнажаются в  водораз-
дельных частях Туркестанского и Алайского хребтов и образуют протяженный 
пояс, вытянутый на запад-юго-запад и пересекающий границу Букантау-Kок-
шаальского пояса и  Зеравшано-Алайского блока (см. рис.  3.3). Выходы гра-
нитоидов Кичикалайского батолита в  верховьях р.  Киргизата показаны на 
рис.  3.4а. Интрузии Алайского сегмента сложены массивными разновидно-
стями пород без признаков наложенных деформаций и  демонстрируют се-
кущие взаимоотношения со всеми палеозойскими осадочными формациями, 
кроме красноцветных среднепермских моласс. Фотография секущего кон-
такта гранитов Маляранского массива с карбоновыми песчаниками показана 
на рис.  3.4б. Пояс постколлизионных интрузий, обнажающийся в  водораз-
дельных частях Алайского хребта, протягивается дальше на запад в  Гиссар-
ский сегмент Южного Тянь-Шаня, где постколлизионные интрузии имеют 
такой же «разбросанный» облик на геологических картах, в отличие от вытя-
нутого в субширотном направлении единого крупного Гиссарского батолита, 
который образовался в надсубдукционной обстановке [Konopelko et al., 2017]. 
Хотя большинство крупных интрузий обнажаются в осевых частях Алайского 
хребта, на его северных склонах и в предгорьях известно большое количество 
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даек и  малых тел преимущественно габброидного состава, которые, по всей 
видимости, также имеют раннепермский возраст. Фотография секущего кон-
такта небольшого силла габброидов с девонскими кремнями в правом борту 
р. Гульча приведена на рис. 3.4в.

В конце ХХ столетия алайские интрузии были описаны несколькими 
авторами [Додонова, 1974; Отчет…, 1981; Стратифицированные…, 1982; Из-
учение pаспpеделения…, 1988; Геологическое стpоение…, 1985; Легенда…, 
1988; Особенности изучения…, 1992; Ненахов, Белов, 1996; Соломович, 1997; 
Solomovich, 2007]. Однако, так как существующие характеристики основаны 
на ограниченном количестве анализов петрогенных элементов и калий-арго-
новых датировках, интрузии Алайского сегмента были снова изучены нами 
в рамках данной работы.

Рис. 3.4. Фотографии гранитоидов Алайского сегмента Южного Тянь-Шаня: 
а — выходы гранитоидов Кичикалайского батолита в верховьях р. Киргизата 

(фото Г. С. Бискэ); б — секущий контакт гранитов Маляранского массива 
с карбоновыми песчаниками; в — секущий контакт небольшого силла габброидов 
(нижняя часть фото) с девонскими слоистыми кремнями (верхняя часть фото) 
в правом борту р. Гульча

а

вб
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Как показывают исследования [Додонова, 1974; Стратифицированные…, 
1982; Особенности изучения…, 1992; Замалетдинов, Трегубов, 1994; Соломович, 
1997; Solomovich, 2007], постколлизионные интрузии Алайского сегмента под-
разделяются на четыре главные серии, или комплекса. Самым восточным 
является Караказыкский габбро-монцодиорит-гранодиоритовый комплекс, 
отнесенный к  I-типу [Особенности изучения…, 1992]. Он включает около 
20 массивов, самым крупным из которых является Кичикалайский батолит (см. 
рис. 3.3, 3.5). Массивы сложены породами трех или четырех интрузивных фаз, 
внедренных в  гомодромной последовательности от более основных к  более 
кислым, не считая жильной серии. Первая фаза образована преимущественно 
основными породами группы габбро (габбро, оливиновое габбро, габброно-
риты, габбросиениты), иногда переходящими в  габбродиориты; вторая фаза 
представлена средними породами  — диоритами, монцонитами, монцодио-
ритами, кварцевыми диоритами; третья фаза образована умеренно кислыми 
породами: кварцевыми монцонитами, кварцевыми монцодиоритами, грано-
диоритами, адамеллитами; породы четвертой фазы это чаще всего кислые по-
роды — граниты и лейкограниты, реже гранодиориты и граносиениты.

Интрузии центральной части Алайского сегмента на западном продол-
жении Кичикалайского батолита отнесены к шошонитовым высоко-Ba-Sr гра-
нитоидам Улуккольского комплекса [Особенности изучения…, 1992]. К Улук-
кольскому комплексу относятся более 20  массивов, наиболее характерными 
из  которых являются Сурметашский и  Исфайрамский (см. рис.  3.3, 3.5), из-
ученные в  настоящей работе. Массивы Улуккольского комплекса сложены 
разнообразными субщелочными породами: монцодиоритами, монцонитами, 
кварцевыми сиенитами, гранодиоритами и гранитами, которые сходны с по-
родами Караказыкского комплекса, но отличаются от них повышенной щелоч-
ностью.

Каравшинский мигматит-адамеллит-лейкогранитовый комплекс развит 
в  области Туркестанского зонального метаморфизма (см. рис.  3.2)  и  вклю-
чает около десяти массивов гранитов S-типа [Особенности изучения…, 1992]. 
По данным Соломовича [Соломович, 1997; Solomovich, 2007], Каравшинский 
комплекс, по сути, представляет собой неразрывную ассоциацию петрогене-
тически родственных метаморфогенных (силурийские и  девонские кристал-
лические сланцы и  гнейсы амфиболитовой фации), анатектических (мигма-
титы) и  интрузивно-анатектических (граниты) пород, находящихся в  авто-
хтонном и параавтахтонном залегании. В конкретных плутонах в различной 
пропорции сочетаются признаки автохтонного и субавтохтонного залегания 
гранитов. Наиболее типичными мигматит-плутонами являются Актерекский 
и Ляйлякский массивы, которые представляют собой совокупность множества 
сближенных ветвящихся согласных дайкообразных гранитных тел различных 
размеров, перемежающихся с  мигматитами. Актерекский массив площадью 
16 км2 окружен мощным полем мигматитов, превосходящим его по размерам, 
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и его границы могут быть намечены лишь условно. Граниты и лейкограниты 
тяготеют к центру массива, а адамеллиты, гранодиориты и плагиограниты — 
к периферии, и между ними отмечаются постепенные переходы. В других мас-
сивах имеют место участки рвущих контактов с ороговикованием и секущими 
апофизами гранитов в сланцах и ксенолитами последних в гранитах. В Карав-
шинском массиве лейкограниты прорывают адамеллиты-гранодиориты, что 
определяет его двухфазное строение. Жильная фация широко распространена 
и представлена пегматитами. Между Ляйлякским и Джиптыкским массивами 
распространены поля редкометальных пегматитов, в которых насчитывается 
несколько тысяч жил.

К четвертой группе относятся небольшие массивы щелочных пород Мат-
чайского комплекса, в формировании которого участвовали как нефелиновые 
сиениты, недосыщенные кремнеземом, так и кварцсодержащие сиениты и лей-
кограниты. Массивы этого комплекса также включают небольшие тела ще-
лочных габброидов и жильные карбонатиты [Перчук и др., 1961; Шинкарев, 
1966; Помазков, 1958, 1982, 1988; Стратифицированные…, 1982; Vrublevskii et 
al., 2017].

Геологическая схема Исфайрамской интрузии (см. рис.  3.5) показывает, 
что породы всех четырех комплексов часто характеризуются тесной простран-
ственной ассоциацией. По имеющимся данным [Особенности изучения…, 
1992], интрузии Матчайского комплекса демонстрируют признаки одновре-
менного внедрения щелочных и гранитоидных расплавов.

Интрузии Каравшинского комплекса, расположенные среди метаморфи-
ческих пород Зеравшано-Алайского блока, показаны на геологических картах 
как позднекарбоновые-раннепермские. Интрузии Караказыкского комплекса 
в пределах Букантау-Кокшаальского пояса обычно показаны как раннеперм-
ские. Наконец, некоторые щелочные интрузии Матчайского комплекса пока-
заны на геологических картах как среднепермские (см.: [Геологическая карта 
Кыргызской ССР, 2008]). K-Ar возрасты алайских интрузий варьируют в диа-
пазоне 270–300 млн лет [Иваников и др., 1990]. Возраст 283,7 ± 3,5 млн лет был 
получен с помощью датирования цирконов U-Pb методом in situ для Беляулий-
ской интрузии в восточной части Алайского сегмента [De Grave et al., 2012]. 
Менее точные возрасты в интервале 263–292 млн лет были получены для еще 
пяти небольших тел гранитов на южных склонах Алайского хребта [De Grave 
et al., 2012; Käßner et al., 2017]. Информация о Rb-Sr изохроне и трех Ar-Ar воз-
растах была недавно опубликована для карбонатитов Матчайского комплекса 
[Vrublevskii et al., 2017]. Эти возрасты в интервале 198–227 млн лет основаны 
на датировании флогопита, и их возможное значение обсуждается ниже.

Поскольку наиболее крупные и  характерные интрузии, расположенные 
в  водораздельных частях Алайского и  Туркестанского хребтов, остались  
недостаточно изучены, они были опробованы в  рамках настоящей работы 
(см. рис. 3.3). Семь проб были отобраны из Сурметашской и Исфайрамской 
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интрузий, сложенных гранитоидами I-типа Каракызкского комплекса и  шо-
шонитовыми гранитоидами Улуккольского комплекса (табл. 3.1; см. рис. 3.3). 
Гранодиорит Ляйлякского массива (пр. 11) представляет Каравшинский ком-
плекс, связанный с метаморфическими породами Зерашано-Алайского блока. 
Щелочные породы Матчайского комплекса представлены нефелин-эгири-
новым сиенитом из интрузии Матча (пр. 19) и карбонатитовой жилой из ин-
трузии Зардалек (пр. 17). Координаты мест опробования интрузий и основные 
результаты приведены в табл. 3.1. Краткие петрографические описания проб, 
отобранных для датирования, приводятся ниже, а фотографии шлифов даны 
на рис. 3.6 (причем снимки на рис. 3.6а–3.6в сделаны в проходящем свете, на 
рис. 3.6г–3.6е — в поляризованном).

Монцодиорит из  Сурметашской интрузии (пр.  4)  представляет собой 
среднезернистую породу с  аллотриоморфнозернистой структурой, состо-
ящую из плагиоклаза (40 %), калиевого полевого шпата (5 %), кварца (5 %), ро-
говой обманки (30 %), биотита (15 %) и клинопироксена (3 %). 

Акцессорные минералы представлены цирконом, сфеном и  рудным 
минералом. Плагиоклаз характеризуется выраженной зональностью, и  его  

Рис. 3.5. Схематическая геологическая карта Исфайрамского массива. 
Геологическая основа по [Nenakhov et al., 1991]
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Рис. 3.6. Микрофотографии петрографических шлифов гранитоидов Алайского сегмента, 
отобранных для датирования по цирконам:

а — монцодиорит Сурметашского массива (пр. 4) со скоплением зерен мафических 
минералов: биотита и амфибола; б — сиенит Сурметашского массива (пр. 5) с включениями 
плагиоклаза в более крупных зернах калиевого полевого шпата; в — сиенит Сурметашского 
массива (пр. 6А) с крупными кристаллами пертитового калишпата с включениями амфибола 
и биотита; г — кварцевый сиенит-порфир Исфайрамского массива (пр. 9) с крупным кристаллом 
мезопертита в более мелкозернистой основной ткани, состоящей из калишпата, плагиоклаза 
и кварца с небольшим зерном эгирина включающим циркон; д — кварцевый монцонит 
Исфайрамского массива (пр. 10); е — гранодиорит из Ляйлякского массива (пр. 11). 

Aeg — эгирин, Hbl — роговая обманка, Bt — биотит, Mt — магнетит,  
Zrc — циркон, Pl — плагиоклаз, Kf — калишпат, Qtz — кварц

а

в

б

г

ед
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внутренние зоны интенсивно серицитизированы. Кварц встречается в  виде 
изолированных агрегатов зерен вокруг кристаллов плагиоклаза. Зерна ка-
лиевого полевого шпата встречаются только в контакте с кварцем. Мафиче-
ские минералы образуют небольшие агрегаты зерен. Биотит характеризуется 
сильным плеохроизмом и  слабо хлоритизирован. Зерна акцессорных мине-
ралов: циркона, сфена и рудного минерала, образуют вростки в биотите.

Сиенит из Сурметашской интрузии (пр. 5) представляет собой крупно-
зернистую породу с аллотриоморфнозернистой структурой, состоящую из ка-
лиевого полевого шпата (55 %), плагиоклаза (15 %), роговой обманки (18 %) 
и  биотита (10 %) с  небольшим количеством акцессорных рудных минералов 
(2 %), а также циркона и сфена. Структура весьма неравномерная с крупными 
пертитовыми кристаллами калиевого полевого шпата, включающими вытя-
нутые домены плагиоклаза, что является результатом замещения, так как до-
мены плагиоклаза в калиевом полевом шпате имеют одинаковую кристалло-
графическую ориентировку. Плагиоклаз характеризуется выраженным альби-
товым двойникованием. Встречаются также более крупные зерна плагиоклаза. 
Зерна роговой обманки включают небольшие кристаллы плагиоклаза. Биотит 
с сильным плеохроизмом замещает роговую обманку. Циркон и бóльшая часть 
зерен рудного минерала образует вростки в биотите.

Еще один сиенит из Сурметашской интрузии (пр. 6А) представляет собой 
крупнозернистую аллотриоморфнозернистую породу, состоящую из  калие-
вого полевого шпата (40 %), плагиоклаза (20 %), роговой обманки (20 %) и био-
тита (15 %) с небольшим количеством кварца (2 %), клинопироксена (1 %) и ак-
цессорных: циркона, сфена и рудных минералов (2 %). Мафические минералы 
образуют агрегаты зерен в  ассоциации с  зональным плагиоклазом. Перти-
товый калиевый полевой шпат содержит многочисленные включения плагио-
клаза, оптическая ориентировка которых позволяет предположить замещение 
калишпатом первоначально более крупных кристаллов плагиоклаза. Роговая 
обманка развивается по клинопироксену, который сохраняется в центральных 
частях некоторых зерен амфибола. Зерна акцессорных минералов приурочены 
к скоплениям зерен биотита и амфибола.

Порфировидный кварцевый сиенит из  Исфайрамской интрузии (пр.  9) 
представляет собой однородную среднезернистую порфировидную породу, со-
стоящую из калиевого полевого шпата (60 %, из них 20 % в виде порфировых 
вкрапленников), плагиоклаза (25 %), эгирина (10 %) с небольшим количеством 
кварца (5 %), биотита и акцессорных минералов: циркона, сфена и рудного ми-
нерала. Калиевый полевой шпат представлен микроклин-пертитом с  интен-
сивным двойникованием как в порфировых вкрапленниках, так и в основной 
массе. Зерна плагиоклаза сдвойникованы по альбитовому закону. Облачный 
кварц равномерно распределен среди других минералов. Мафические мине-
ралы также распространены относительно равномерно и ассоциируют с  зер-
нами кварца.
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Кварцевый монцонит из Исфайрамской интрузии (пр. 10) представляет 
собой среднезернистую аллотриоморфнозернистую породу, состоящую из ка-
лиевого полевого шпата (40 %), плагиоклаза (30 %), кварца (10 %), биотита 
(10 %), амфибола (5 %) с довольно большим количеством акцессорных мине-
ралов: циркона, сфена и рудного минерала (5 %). Структура характеризуется 
равномерным распределением мафических минералов и  присутствием не-
скольких более крупных кристаллов пертитового калиевого полевого шпата 
с включениями плагиоклаза. Однако большая часть зерен серицитизирован-
ного зонального плагиоклаза имеет субидиоморфные очертания. Роговая об-
манка практически полностью замещена агрегатом тремолита-актинолита, 
зеленого биотита, эпидота, сфена и  рудного минерала. Биотит образует от-
дельные кристаллы с  многочисленными включениями рудного минерала, 
окаймленного сфеном. Это означает, что первоначально рудный минерал был 
представлен ильменитом, который распался с  образованием сфена и  магне-
тита.

Гранодиорит из Ляйлякской интрузии (пр. 11) представляет собой средне- 
крупнозернистую аллотриоморфнозернистую породу, состоящую из плагио-
клаза (40 %), калиевого полевого шпата (5 %), кварца (15 %) и биотита (35 %) 
с небольшим количеством роговой обманки, сфена, циркона, светлой слюды 
и рудного минерала (5 %). Плагиоклаз присутствует в виде крупных незначи-
тельно серицитизированных кристаллов с выраженной зональностью и двой-
никованием. Кварц образует как крупные зерна с волнистым погасанием, так 
и мелкие зерна на границе кристаллов плагиоклаза. Биотит участками хлори-
тизирован и содержит многочисленные включения зерен циркона. Сфен обра-
зует цепочки мелких зерен, ассоциирующие с редкими зернами рудного мине-
рала и вторичной светлой слюдой.

Во всех отобранных пробах были проанализированы содержания петро-
генных и редких элементов, а также Sr, Nd и Pb изотопный состав пород и изо-
топный состав Hf в цирконах, которые были датированы U-Pb методом in situ.

3.2.1. Геохимия

Химические составы главных типов магматических пород постколлизионных 
интрузий Алайского сегмента приведены в  Приложении Б. 3  и  нанесены на 
классификационные и  дискриминационные диаграммы (рис.  3.7, 3.8) вместе 
с данными по петрогенным элементам [Соломович, 1997]. Анализ проб про-
веден в лаборатории ВСЕГЕИ, а детали аналитической процедуры опублико-
ваны нами ранее [Konopelko et al., 2018].

Содержания SiO2 в породах Караказыкского и Улуккольского комплексов 
варьируют в  достаточно широком диапазоне от 53  до 73  вес. % (см. Прило-
жение Б. 3, рис. 3.7). На диаграмме TAS гранитоиды Караказыкского комплекса 
попадают в поле субщелочной серии и классифицируются как габбродиориты, 
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Рис. 3.7. Химические составы гранитоидов Алайского сегмента на классификационных 
и дискриминационных диаграммах: 

a — диаграмма TAS (Na2O + K2O) vs. SiO2, вес. %, названия полей по [Middlemost, 1994]: 
1 — фойдолит, 2 — фельдшпатоидное габбро, 3 — габброперидотит, 4 — фельдшпатоидный 
монцодиорит, 5 — монцогаббро, 6 — габбро, 7 — фельдшпатоидный монцосиенит,  
8 — монцодиорит, 9 — габбродиорит, 10 — монцонит, 11 — диорит, 12 — фельдшпатоидный 
сиенит, 13 — сиенит и кварцевый монцонит, 14 — гранодиорит, 15 — гранит; б — диаграмма ANK 
vs. ACNK, где ANK = Al2O3/(Na2O + K2O) мол., ACNK = Al2O3/(Na2O + K2O + CaO) мол.; в — диаграмма 
(Na2O+K2O–CaO) vs. SiO2, вес. %, поля по [Frost C. D., Frost B. R., 2008]; г — диаграмма K2O vs. SiO2, 
вес. %, поля по [A Classification…, 1989]; д — диаграмма FeO/(FeOtot + MgO) vs. SiO2, вес. %, поля по 
[Frost C. D., Frost B. R., 2008]
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диориты, гранодиориты и  граниты, тогда как большинство составов пород 
Улуккольского комплекса попадает в поле щелочной серии и классифициру-
ются как монцодиориты, монцониты, сиениты, кварцевые монцониты и гра-
ниты (рис. 3.7а). Породы обоих комплексов характеризуются умеренноглино-
земистыми составами со значениями индекса глиноземистости ASI от 0,7 до 
1,0  (рис.  3.7б). Составы гранитоидов Караказыкского комплекса образуют 
тренд в полях известковой и известково-щелочной серий на диаграмме (Na2O + 
K2O  – CaO) vs. SiO2, вес. %, и  проецируются в  поля умеренно обогащенных 
калием и высококалиевых серий на диаграмме K2O vs. SiO2, вес. %, тогда как 
породы Улуккольского комплекса на этих же диаграммах попадают в поля ще-
лочной и щелочно-известковой серий и шошонитовой серий соответственно 
(рис. 3.7в, 3.7г). На диаграмме FeOtot/(FeOtot + MgO) vs. SiO2, вес. %, гранитоиды 
Улуккольского комплекса попадают как в поле толеитовой серии, так и в поле 
известково-щелочной серии, а породы Караказыкского комплекса в основном 
проецируются в поле известково-щелочной серии (рис. 3.7е). 

Гранитоиды Улуккольского комплекса характеризуются относительно 
низкими содержаниями TiO2 (< 1,3 вес. %) и высокими содержаниями Al2O3 
(> 9 вес. %) типичными для шошонитовых серий [Morrison, 1980; Müller et al., 
1992]. Спектры распределения REE в  проанализированных породах обоих 
комплексов характеризуются резким обогащением легкими REE и в различной 
степени проявленными отрицательными Eu аномалиями (рис. 3.8а). Спектры 
распределения редких элементов характеризуются правым наклоном и  де-
монстрируют резкое обогащение пород литофильными элементами, включая 
Rb, Th и K, что также является типичным для шошонитовых серий [Morrison, 
1980; Müller et al., 1992], и  отчетливые отрицательные Nb-Ta-Ti аномалии  
(рис. 3.8б).

Гранитоиды Каравшинского комплекса представлены высокоглинозе-
мистыми высовокалиевыми кварцевыми монцонитами и  гранитами щелоч-
но-известковой серии (см. Приложение Б.3, рис. 3.7). По данным Solomovich 
[Solomovich, 2007], высокоглиноземистые гранитоиды Каравшинского ком-
плекса относятся к  гранитам S-типа. Однако изученный нами гранодиорит 
Ляйлякского массива (пр.  11) содержит небольшое количество амфибола 
и скорее напоминает связанные с метаморфическими породами граниты Гарм-
ского блока, которые были классифицированы [Konopelko et al., 2015] как вы-
сокоглиноземистые граниты I-типа.

Нефелиновые сиениты из интрузии Матча близки по составу к щелочным 
породам интрузии Дараи-Пиёз, которая расположена в восточной части Гис-
сарского сегмента в  непосредственной близости от рассматриваемой терри-
тории [Konopelko et al., 2017]. Это пересыщенные щелочами или умеренно гли-
ноземистые недосыщенные кремнеземом породы щелочной серии, которые 
проецируются в поле фойдосиенитов на классификационной диаграмме TAS 
(см. рис.  3.7). Карбонатиты, связанные с  породами Матчайского комплекса, 
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классифицированы [Vrublevskii et al., 2017] как кальциевые карбонатиты, хотя 
часть составов соответствует Mg-карбонатитам.

Две проанализированные пробы нефелинового сиенита и  карбонатита 
Матчайского комплекса характеризуются фракционированными спектрами 
распределения REE и  относительным обогащением высокозарядными ка-
тионами Nb, Zr и Hf (см. рис. 3.8), типичными для щелочных пород. Однако 
суммарные содержания REE и HFSE в этих породах относительно невелики, 
что также характерно для щелочных пород интрузии Дараи-Пиёз и других ще-
лочных комплексов Тянь-Шаня (см.: [Konopelko et al., 2014; 2017; Vrublevskii et 
al., 2017]).

3.2.2. Результаты U-Pb датирования и изотопный состав Hf 
в цирконах

Датирование цирконов U-Pb методом in situ выполнено с помощью ионного 
микрозонда SHRIMP II в  Университете Кертин в  Австралии, а  определение 
изотопного состава Hf в цирконах выполнено методом лазерной абляции с по-
мощью микрозонда Geolas UV-193 в Институте геологии и геофизики Китай-
ской академии наук в Пекине. Детали аналитических процедур опубликованы 
нами ранее [Konopelko et al., 2018]. Результаты датирования цирконов представ-
лены в Приложении В.4 и на диаграммах с конкордией (рис. 3.9). Изотопный 
состав Lu-Hf был проанализирован в тех же доменах цирконов, которые ранее 
были проанализированы с помощью ионного микрозонда SHRIMP II. Резуль-
таты, включая εHft и модельные возрасты (tHfc), представлены в Приложении 
В.5 и на рис. 3.10. 

Рис. 3.8. Спектры распределения концентраций REE в гранитоидах Алайского сегмента, 
нормированные к хондриту (а), и спектры распределения концентраций редких элементов, 
нормированные к примитивной мантии (б). Для нормирования использовались значения 
концентраций по [Sun, McDonough, 1989].
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Цирконы, выделенные из  шести проб гранитоидов, характеризуются корот-
копризматическим обликом и  выраженной магматической зональностью на 
катодолюменисцентных изображениях, а также значениями отношений Th/U 
в  диапазоне от 0,2  до 0,9  (Приложение В.4), типичными для магматических 
цирконов [Rubatto, 2002; Kirkland et al., 2015]. Исключение составляют цир-
коны из гранодиорита Ляйлякского массива (пр. 11), в которых установлены 
относительно низкие значения отношений Th/U (0,05–0,2), хотя эти цирконы 
также характеризуются выраженной магматической зональностью.

Сделанные в 17 зернах циркона из монцодиорита Сурметашской интрузии 
(пр. 4) 18 анализов проецируются на конкордию и позволяют рассчитать сред-
невзвешенный 206Pb/238U возраст 284 ± 4 млн лет, который интерпретируется 
как возраст кристаллизации монцодиорита. Один конкордантный анализ ксе-
ногенного циркона с  207Pb/206Pb возрастом 1458 ± 11  млн лет и  один дискор-
дантный анализ с возрастом около 1900 млн лет были исключены из расчетов. 
Выполненные в тех же участках, где был определен возраст, 13 анализов изотоп-
ного состава Hf в цирконах показали, что цирконы характеризуются близкими 
значениями первичных отношений 176Hf/177Hf в  диапазоне от 0,2824024  до 
0,2825013, что соответствует значениям εHft от –3,6 до –7,0 (средневзвешенное 
–5,5) и модельным возрастам (tHfc) от 1,52 до 1,74 млрд лет (средневзвешенное 
1,64 млрд лет). В конкордантном ксеногенном зерне циркона установлено зна-
чение εHft — 19,1 (на 283 млн лет) и модельный возраст (tHfc) 2,5 млрд лет.

Сделанные в  17  зернах циркона из  сиенита Сурметашской интрузии 
(пр. 5) 17 анализов также проецируются на конкордию и позволяют рассчитать 
средневзвешенный 206Pb/238U возраст 281 ± 3 млн лет, который интерпретиру-
ется как возраст кристаллизации сиенита. Выполненные в тех же участках, где 
был определен возраст, 26 анализов изотопного состава Hf в цирконах, а также 
в некоторых других зернах показали, что цирконы характеризуются близкими 
значениями первичных отношений 176Hf/177Hf в  диапазоне от 0,2825863  до 
0,2826596, что соответствует значениям εHft от –0,6 до +2,0 (средневзвешенное 
+0,5) и модельным возрастам (tHfc) от 1,17 до 1,36 млрд лет (средневзвешенное 
1,26 млрд лет).

Сделанные в 12 зернах циркона из еще одной пробы сиенита Сурметаш-
ской интрузии (пр. 6А) 13 анализов также проецируются на конкордию и по-
зволяют рассчитать средневзвешенный 206Pb/238U возраст 283 ± 4 млн лет, ко-
торый интерпретируется как возраст кристаллизации сиенита. Выполненные 
в тех же участках, где был определен возраст, а также в двух других участках 
14 анализов изотопного состава Hf в цирконах показали, что цирконы харак-
теризуются близкими значениями первичных отношений 176Hf/177Hf в диапа-
зоне от 0,2825801  до 0,2826449, что соответствует значениям εHft от –0,9  до 
+1,4 (средневзвешенное +0,3) и модельным возрастам (tHfc) от 1,21 до 1,35 млрд 
лет (средневзвешенное 1,28 млрд лет).
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Только пять зерен циркона, выделенных из кварцевого порфировидного 
сиенита Исфайрамской интрузии (пр. 9), удалось проанализировать с доста-
точной точностью из-за очень высоких содержаний U и Th. Если исключить 
из расчетов два более древних дискордантных анализа, оставшиеся три резуль-
тата позволяют рассчитать средневзвешенный 206Pb/238U возраст 275 ± 6  млн 
лет. Этот возраст может рассматриваться в качестве предварительной оценки 
возраста кристаллизации сиенит-порфира, однако он согласуется с  геологи-
ческими наблюдениями, согласно которым сиенит-порфиры прорывают вме-
щающие массивные сиениты. Два анализа изотопного состава Hf в цирконах, 
выполненные в тех же участках, где был определен возраст, а также 13 допол-
нительных анализов более радиогенных зерен показали, что цирконы харак-
теризуются близкими значениями первичных отношений 176Hf/177Hf в диапа-
зоне от 0,2825214  до 0,2826574, что соответствует значениям εHft от –3,2  до 
+1,7 (средневзвешенное –0,2) и модельным возрастам (tHfc) от 1,12 до 1,40 млрд 
лет (средневзвешенное 1,31 млрд лет).

В монцоните из  Исфайрамской интрузии (пр.  10) было проанализиро-
вано 21 зерно цирконов. Если исключить из расчетов один более древний дис-
кордантный анализ, оставшиеся 20  анализов позволяют рассчитать средне-
взвешенный 206Pb/238U возраст 283 ± 3 млн лет, который интерпретируется как 
возраст кристаллизации монцонита. Выполненные в тех же участках, где был 
определен возраст, 20 анализов изотопного состава Hf в цирконах показали, 
что цирконы характеризуются близкими значениями первичных отношений 
176Hf/177Hf в диапазоне от 0,2826092 до 0,2827637, что соответствует значениям 
εHft от +0,1 до +5,5 (средневзвешенное +3,0) и модельным возрастам (tHfc) от 
0,95 до 1,28 млрд лет (средневзвешенное 1,12 млрд лет).

Было проанализировано 15 зерен цирконов в гранодиорите из Ляйлякского 
массива (пр.  11). Если исключить из  расчетов четыре более древних анализа 
с  206Pb/238U возрастами в  диапазоне 301–320  млн лет и  один более молодой 
анализ (263 млн лет), оставшиеся десять анализов позволяют рассчитать сред-
невзвешенный 206Pb/238U возраст 287 ± 4  млн лет, который интерпретируется 
как возраст кристаллизации гранодиорита. Выполненные в тех же участках, где 
был определен кристаллизационный возраст, 11 анализов изотопного состава 
Hf в цирконах показали, что цирконы характеризуются близкими значениями 
первичных отношений 176Hf/177Hf в  диапазоне от 0,2825589 до 0,2827729, что 
соответствует εHft от –1,4 до +5,9 (средневзвешенное +0,1) и модельным воз-
растам (tHfc) от 0,93–1,39 млрд лет (средневзвешенное 1,24 млрд лет).
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3.2.3. Изотопный состав Sr, Nd и Pb в породах

Изотопные составы Sr, Nd и Pb, проанализированные в девяти пробах алай-
ских интрузий, являются первыми данными об изотопном составе гранито-
идов этого обширного района. Анализ выполнен в Потсдамском центре наук 
о Земле (GFZ, Германия), а детали аналитических процедур были опублико-
ваны нами ранее [Konopelko et al., 2018].

Первичные изотопные отношения (Приложение В.6) вычислялись с  ис-
пользованием возрастов кристаллизации соответствующих интрузий (см. 
табл. 3.1) и данных об их химическом составе (Приложение Б.3). На диаграмме 
εNdt vs. 87Sr/86Sr(t) (рис. 3.11a) схематически показан состав мантийных пород 
и протерозойской коры, а также линии смешения между этими двумя компо-
нентами. Все проанализированные пробы характеризуются смешанными со-
ставами с отрицательными значениями εNdt в диапазоне от –3,5 до –5,5 и ме-
зопротерозойскими Nd модельными возрастами (TDM) (1,06–1,54  млрд лет). 
Подобные изотопные характеристики, выявленные также для гранитоидов 
других районов Тянь-Шаня, свидетельствуют об их происхождении из  ме-
зопротерозойских или более древних коровых источников (рис.  3.11б; см. 
табл. 3.1). Табл. 3.1 показывает, что значения Nd модельных возрастов (TDM) 
хорошо согласуются со значениями Hf модельных возрастов (tHfc). Обращает 
на себя внимание то, что карбонатит из интрузии Зардалек (пр. 17) характери-
зуется наименее радиогенным изотопным составом Nd (εNdt = –7,3) и отчет-
ливо радиогенным составом Sr (см. рис. 3.3, 3.10; табл. 3.1), что также установ-
лено для щелочных пород интрузии Дараи-Пиёз, расположенной в восточной 
части Гиссарского сегмента [Konopelko et al., 2017].

Первичные изотопные отношения Pb в  алайских породах близки к  изо-
топным составам Pb гранитов других районов Тянь-Шаня [Chiaradia et al., 
2006] со значениями отношений 206Pb/204Pb в диапазоне от ~17,7 до ~19,5 (При-
ложение В.6). Изотопные составы алайских интрузий проецируются вблизи 
эволюционной кривой орогена (OR) на диаграмме, показанной на рис. 3.11в, 
и  формируют крутой тренд между эволюционными кривыми орогена (OR) 
и  верхней коры (UC) на диаграмме, показанной на рис.  3.11г. Большинство 
проб, проецирующихся на/над эволюционной кривой верхней коры (UC), от-
носительно обогащены 207Pb, что свидетельствует об их происхождении из ма-
териала древней континентальной коры. Однако изотопные составы Pb двух 
проб монцодиоритов из  Сурметашской интрузии (6A и  6B), попадающие на 
эволюционную кривую орогена (OR), более типичны для островодужных об-
становок, в которых мантийные расплавы взаимодействуют с обогащенными 
207Pb коровыми породами. В целом все проанализированные пробы алайских 
гранитоидов ложатся на линию смешения между древней континентальной 
корой и ювенильной мантией, подтверждая тренд, установленный для грани-
тоидов других районов Тянь-Шаня и Алая (см. рис. 3.11г; [Chiaradia et al., 2006]).
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Рис. 3.11. Изотопные составы Sr, Nd, и Pb в гранитоидах Алайского сегмента: 
a — диаграмма εNdt vs. 87Sr/86Sr(t) с составами мантийных пород и протерозойской коры, 

а также линий смешения между этими двумя компонентами; б — изотопные составы  
Nd проанализированных проб на диаграмме εNd vs. возраст кристаллизации (поля изотопных 
составов Nd в породах Джунгара и Алтая, а также гнейсов Тянь-Шаня и северного Тарима 
(Куруктага) по [Konopelko et al., 2007], для сравнения вдоль горизонтальной оси показаны  
Nd модельные возрасты гранитов соседних районов таджикского Тянь-Шаня [Konopelko et al., 
2012; 2015; 2017] и Кокшаальского сегмента Южного Тянь-Шаня на территории Кыргызстана 
[Konopelko et al., 2007]; поля эволюции ранне- и среднепротерозойской и архейской коры по  
[Jahn et al., 2000]; эволюция изотопного состава Nd в деплетированной мантии по [De 
Paolo, 1981]; в — первичные значения отношений 208Pb/204Pb vs. 206Pb/204Pb с линиями, 
показывающими рост Pb in situ в породах с разными отношениями Th/U; г — первичные 
значения отношений 207Pb/204Pb vs. 206Pb/204Pb с пунктирными линиями, показывающими 
рост Pb in situ; смешение ювенильного материала и вещества древней коры схематически 
показано непрерывной серой линией, вдоль которой проецируются изотопные составы Pb 
в породах Алтая и Тянь-Шаня, причем последние характеризуются значительно более коровыми 
значениями изотопных отношений Pb

εN
dt
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§ 3.3. Петрогенезис и геодинамическая обстановка 
формирования раннепермских постколлизионных 
интрузий Алайского сегмента

Особенности и  причины геохимического разнообразия постколлизионных 
магматических серий Алайского сегмента обсуждались многими авторами 
[Стратифицированные… 1982; Nenakhov et al., 1991; Ненахов, Белов, 1996; 
Соломович, 1997; Solomovich, 2007]. Наличие в этом регионе четырех геохи-
мически контрастных серий, включающих: 1) гранитоиды I-типа; 2) шошони-
товые гранитоиды; 3) высокоглиноземистые граниты, близкие к S-типу; 4) ще-
лочные породы и карбонатиты, образование которых было совмещено во вре-
мени и пространстве, иллюстрируется детальными геологическими картами, 
одна из которых представлена на рис. 3.5. Гранитоиды I-типа и шошонитовые 
гранитоиды, часто присутствующие в одних и тех же массивах, представлены 
как мафическими, так и кислыми породами с содержаниями SiO2 в диапазоне 
от 53 до 73 вес. %. Граниты, близкие к S-типу, представлены в основном кис-
лыми высокоглиноземистыми разновидностями. Щелочная серия представ-
лена не только нефелиновыми сиенитами, недосыщенными кремнеземом, 
но и умеренно глиноземистыми кварцсодержащими гранитоидами. Большин-
ство составов пород всех четырех комплексов характеризуется повышенной 
щелочностью и попадает в поле высококалиевых и шошонитовых серий (см. 
рис.  3.6, 3.7). Как мафические, так и  кислые разновидности пород шошони-
товой серии и  серии I-типа характеризуются единообразными спектрами 
распределения REE и редких элементов с резким обогащением легкими REE 
и  литофильными элементами, а  также с  отчетливыми отрицательными ано-
малиями Ta, Nb и Ti, типичными для пород шошонитовых серий (см. рис. 3.8).

Для пяти разновидностей магматических пород, включая четыре пробы 
шошонитовых гранитоидов и  гранитоидов I-типа из  Сурметашской и  Ис-
файрамской интрузий и один гранодиорит из Ляйлякского массива, установ-
лены U-Pb возрасты по цирконам в интервале 281–287 млн лет (см. табл. 3.1, 
рис.  3.9), совпадающие с  возрастом 284  млн лет, полученным для интрузии 
Беляули в  восточной части Алайского сегмента [De Grave et al., 2012]. Воз-
раст 287 ± 4 млн лет, полученный для гранодиорита Ляйлякского массива (см. 
табл. 3.1, рис. 3.9), который прорывает мигматизированные гнейсы и сланцы 
в западной части Алайского сегмента, не отличим от возрастов около 290 млн 
лет, полученных для высокоглиноземистых гранитоидов, прорывающих миг-
матизированные гнейсы Гармского блока, расположенного к  западу от ис-
следуемой территории (см. рис. 3.2)  [Konopelko et al., 2015; Worthington et al, 
2017]. Более молодой и менее точный возраст 275 млн лет, полученный для си-
енит-порфира, прорывающего сиениты Исфайрамской интрузии (см. рис. 3.9), 
близок к возрастам в диапазоне 263–275 млн лет, полученным для небольших 
гранитных интрузий на южных склонах Алайского хребта [De Grave et al., 
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2012; Käßner et al., 2017], и к возрасту 267 млн лет, полученному для щелочного 
массива Дараи-Пиёз [Konopelko et al., 2017]. Этот возрастной интервал совпа-
дает с  возрастами постколлизионных интрузий других районов Тянь-Шаня, 
определяя главный импульс постколлизионного магматизма в интервале 290–
280 млн лет и постепенное затухание магматизма в последующие 20 млн лет 
(см.: [Konopelko et al., 2007; 2008; Seltmann et al., 2011; Dolgopolova et al., 2017]). 
Возраст 267  млн лет, установленный с  помощью датирования цирконов для 
щелочной интрузии Дараи-Пиёз [Konopelko et al., 2017], значительно древнее 
основанных на датировании флогопита возрастов в  интервале 198–227  млн 
лет, полученных для карбонатитов Матчинского комплекса [Vrublevskii et al., 
2017]. Близкие триасовые возрасты, недавно определенные с  помощью раз-
личных геохронологических методов для восточной части Гиссарского сег-
мента и соседних террейнов [Käßner et al., 2017; Jepson et al., 2018a; 2018b; 2018c; 
2018d; Glorie et al., 2019], вероятно отражают переустановку изотопных систем 
в результате более молодых тектонических событий на южных границах Ев-
разии в триасе — ранней юре, включающих, в частности, закрытие Рушанского 
океана и  коллизию с  Цянгтангским блоком [Jepson et al., 2018a; Konopelko, 
Apayarov, 2018].

Изотопные составы Sr-Nd-Pb, проанализированные в девяти пробах гра-
нитоидов Алайского сегмента, характеризуются близкими значениями εNdt от 
–7,3  до –3,5, мезопротерозойскими (с  одним исключением) Nd модельными 
возрастами TDM в диапазоне 1,06–1,54 млрд лет и первичными отношениями 
87Sr/86Sr в диапазоне 0,7064–0,7097 (см. табл. 3.1, рис. 3.11). Изотопный состав 
Hf в цирконах, проанализированный в шести пробах, характеризуется близ-
кими к  нулю значениями εHft и  мезопротерозойскими модельными возрас-
тами (tHfc) в диапазоне 1,1–1,6 млрд лет (см. табл. 3.1, рис. 3.11). Таким образом, 
изотопные составы Sr-Nd-Pb-Hf в гранитоидах алайских интрузий указывают 
на происхождение из докембрийских коровых источников, что также является 
характерной чертой постколлизионных интрузий других районов Тянь-Шаня 
(см.: [Dolgopolova et al., 2017; Konopelko et al., 2013; 2017]).

Геодинамическая обстановка, в которой сформировались раннепермские 
интрузии Алайского хребта, до сих пор является предметом дискуссий. Не-
нахов с соавторами предположил, что геохимически контрастные магматиче-
ские серии Алайского сегмента образовались над крутопадающей на юг зоной 
субдукции на южной активной окраине Туркестанского океана [Особенности 
изучения…, 1992]. Однако большинство исследователей признает, что в конце 
палеозоя южная окраина Туркестанского океана представляла собой пас-
сивную окраину [Biske, 2015]. Ранее нами [Konopelko et al., 2007; Конопелько и 
др., 2011] была предложена модель, объясняющая формирование постколли-
зионных интрузий на бывшей пассивной окраине Туркестанского океана в ре-
зультате апвеллинга астеносферы вдоль транскоровых зон сдвига (рис. 3.12a). 
Эта модель первоначально была предложена для объяснения происхождения 
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постколлизионных гранитоидных интрузий Кокшаальского сегмента Южного 
Тянь-Шаня, сформированного в результате фронтальной коллизии Таримского 
микроконтинента со Срединным Тянь-Шанем (см. рис. 3.1). Однако посткол-
лизионные интрузии Алайского сегмента, представленные шошонитовыми 
гранитоидами и гранитоидами I-типа в комбинации с высокоглиноземистыми 
гранитоидами, ассоциирующими с  областью метаморфизма амфиболитовой 
фации, существенно отличаются от постколлизионных магматических серий 
Кокшаальского сегмента, где преобладают A-граниты [Бискэ, Конопелько, 
2002; Solomovich, 2007; Konopelko et al., 2007; 2009]. Разные составы постколли-
зионных магматических серий Алайского и Кокшаальского сегментов можно 
объяснить на основе детальных геохимических и геохронологических данных, 
полученных недавно несколькими авторами [Dolgopolova et al., 2017; Konopelko 
et al., 2015; 2017; Käßner et al., 2017; Worthington et al., 2017] для надсубдукци-
онного (320–300  млн лет) и  последующего постколлизионного (290–280  млн 
лет) магматизма, сопряженного с метаморфизмом амфиболитовой фации, на 
северной активной окраине Гиссарского бассейна, остатки которой хорошо 
сохранились в соседнем Гиссарском сегменте Южного Тянь-Шаня. Мы пред-
полагаем, что, подобно Гиссарскому сегменту, постколлизионные интрузии 
Алайского сегмента могли сформироваться на бывшей активной окраине Гис-
сарского бассейна или его аналога, где следы надсубдукционного магматизма 
с возрастом 300–320 млн лет были уничтожены эрозией в зоне субдукции, как 
было предложено Алексеевым с соавторами [Alexeiev et al., 2016] для Средин-

Рис. 3.12. Тектонические модели образования постколлизионных гранитоидов 
в Кокшаальском и Алайском сегментах Южного Тянь-Шаня: 

a — Кокшаальский сегмент, где постколлизионный магматизм объясняется возникновением 
крупно-амплитудных сдвигов на постколлизионном этапе, а сдвиговые напряжения приводят 
к возникновению обстановки растяжения и появлению в основании коры субгоризонтальных 
зон отрыва; б — Алайский микроконтинент после герцинской коллизии, зажатый между двумя 
крупными субширотными сутурами, с последующей деламинацией его литосферной мантии 
и образованием геохимически контрастных постколлизионных магматических серий в результате 
поднятия горячего вещества астеносферной мантии и его взаимодействия с различными 
коровыми протолитами. ЮТШС — Южно-Тянь-Шаньская сутура
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ного Тянь-Шаня к востоку от Таласо-Ферганского разлома, или позднее в ре-
зультате мезокайнозойской коллизии с террейнами Памира, надвигающимися 
с юга. Это предположение подтверждается наличием нескольких зерен ксено-
генного магматического циркона с возрастами 300–320 млн лет в пробах 11 и 9 
(Приложение В.4), которые могли представлять материал рециклированных 
надсубдукционных магматических серий. Таким образом, в  течение среднего 
и  позднего карбона Алайский сегмент, вероятно, представлял собой микро-
континент с докебрийским основанием, расположенный между Туркестанским 
океаном с севера и предполагаемым небольшим океаническим или рифтовым 
бассейном с  юга. Согласно этой модели, показанной на рис.  3.12б, после гер-
цинской коллизии Алайский микроконтинент оказался расположен между 
двумя крупными субширотными сутурами, что привело к  деламинации его 
лито сферной мантии и образованию геохимически контрастных постколлизи-
онных магматических серий в результате взаимодействия поднимающегося го-
рячего вещества астеносферной мантии с различными коровыми протолитами.

§ 3.4. Основные выводы

Раннепермские интрузии Алайского сегмента сложены четырьмя геохими-
чески контрастными сериями пород, включающими: 1)  гранитоиды I-типа, 
2)  шошонитовые гранитоиды, 3)  высокоглиноземистые граниты, близкие 
к S-типу, и 4) щелочные породы и карбонатиты. Эти четыре серии тесно ас-
социированы друг с другом в пространстве и иногда наблюдаются в пределах 
одних и тех же массивов.

Тектоническая позиция интрузий и  новые геохронологические данные 
свидетельствуют о том, что породы всех четырех магматических серий Алай-
ского сегмента сформировались практически одновременно в  постколлизи-
онной обстановке. Новые датировки в диапазоне 287–281 млн лет, полученные 
для пяти проб U-Pb методом по цирконам, а  также ранее опубликованные 
возрасты указывают на относительно узкий временной диапазон главного 
импульса постколлизионного магматизма (290–280 млн лет), что также было 
установлено для других сегментов Южного Тянь-Шаня.

Возраст 287 ± 4  млн лет, полученный для высокоглиноземистого грано-
диорита Ляйлякского массива, расположенного среди мигматизированных 
гнейсов Зеравшано-Алайского блока, совпадает в пределах ошибки с возрас-
тами высокоглиноземистых гранитов Гармского метаморфического блока, рас-
положенного в восточной части Гиссарского сегмента.

Изотопные составы Sr-Nd-Pb-Hf в породах алайских интрузий указывают 
на их происхождение из коровых источников с возрастом 1,1–1,6 млрд лет, что 
позволяет предположить наличие в  основании Алайского сегмента Южного 
Тянь-Шаня мезопротерозойской или более древней докембрийской коры.



101§ 3.4. Основные выводы

Постколлизионный магматизм Алайского сегмента характеризуется вне-
дрением известково-щелочных (гранитоидов I-типа и шошонитовых) грани-
тоидов в  комбинации с  высокоглиноземистыми гранитами, приуроченными 
к зонам метаморфизма амфиболитовой фации. Он существенно отличается от 
постколлизионного магматизма соседнего Кокшаальского сегмента, где пре-
обладают A-граниты. Предполагается, что, в  отличие от Кокшаальского сег-
мента, сформированного на бывшей пассивной окраине Таримского кратона, 
Алайский сегмент, вероятно, представлял собой микроконтинент, который 
в  среднем и  позднем карбоне располагался между Туркестанским океаном 
на севере и гипотетическим океаническим бассейном на юге. Таким образом, 
после герцинской коллизии Алайский микроконтинент оказался зажат между 
двумя крупными субширотными сутурами, что привело к  деламинации его 
литосферной мантии и образованию геохимически контрастных постколли-
зионных магматических серий в результате поднятия горячего вещества асте-
носферной мантии и его взаимодействия с различными коровыми протоли-
тами.



Глава 4

ПАЛЕОЗОЙСКИЙ ГРАНИТОИДНЫЙ 
МАГМАТИЗМ ЮЖНОГО 
И СРЕДИННОГО ТЯНЬ-ШАНЯ 
НА ТЕРРИТОРИИ УЗБЕКИСТАНА

§ 4.1. Особенности геологического строения западного 
Тянь-Шаня на территории Узбекистана и выбор 
объектов исследования

На территории Узбекистана расположены самые западные выходы протяжен-
ного пояса герцинид Тянь-Шаня. В Восточном Узбекистане палеозойские фор-
мации обнажаются в Гиссарском и Зеравшанском хребтах и в горах Чаткало-
Кураминского региона, а в Западном Узбекистане выходы палеозоид слагают 
относительно небольшие возвышенности южных и центральных Кызылкумов 
и  района Султан-Увайса (рис.  4.1). В  отличие от хребтов Туркестана-Алая 
и  Кокшаала, описанных в  предыдущих главах, на территории Узбекистана 
обнажены не только герциниды Южного Тянь-Шаня, которые формирова-
лись на южной пассивной окраине Туркестанского океана, но и образования 
северной активной окраины этого океана, хорошо сохранившиеся в Чаткало-
Кураминском блоке Срединного Тянь-Шаня. Кроме того, Каракумский кон-
тинент, составляющий южную окраину Туркестанского океана на территории 
Узбекистана, в отличие от расположенного к востоку Тарима, не представлял 
собой единый жесткий блок и  был разбит на несколько микроконтинентов, 
палеозойская история которых также доступна для изучения в этом регионе. 
На территории Узбекистана в горах Султан-Увайса находятся самые западные 
выходы герцинид Тянь-Шаня, которые являются единственным коренным вы-
ходом палеозойского фундамента в районе предполагаемого сочленения Тянь-
Шаня и Урала. Хотя принадлежность палеозойских формаций Султан-Увайса 
к Южному или Срединному Тянь-Шаню остается предметом дискуссии, этот 
район представляет особый интерес для расшифровки структуры сочленения 
складчатых сооружений Тянь-Шаня и Урала.



§ 4.1. Особенности геологического строения западного Тянь-Шаня… 103

В соответствии с  вышеизложенными особенностями геологического 
строения западного Тянь-Шаня на территории Узбекистана для изучения 
верхнепалеозойских гранитоидных серий этого обширного региона были вы-
браны участки, или террейны, подробно описанные в § 4.2 (см. рис. 4.1). Самые 
западные и наименее изученные выходы герцинид были исследованы в районе 
гор Султан-Увайса. Надсубдукционные гранитоиды северной активной 
окраины Туркестанского океана были изучены в Чаткало-Кураминском блоке 
Срединного Тянь-Шаня. Магматические серии южной пассивной окраины 
Туркестанского океана были изучены в  Кызылкумо-нуратинском и  Гиссар-
ском сегментах Южного Тянь-Шаня. Хотя в этих сегментах преимущественно 
развиты раннепермские постколлизионные гранитоиды, в  южном Гиссаре 
нами также были изучены карбоновые надсубдукционные комплексы, сви-
детельствующие о деструкции Каракумского континента в палеозое и о более 
сложной истории южной пассивной окраины Туркестанского океана в  этой 
части Тянь-Шаня. Наконец, в последнем разделе этой главы петрогенезис, гео-
динамическая обстановка формирования и металлогения постколлизионных 
интрузий Кызылкумо-Нуратинского сегмента Южного Тянь-Шаня подробно 
рассматриваются на примере многофазного Кошрабадского массива, распо-
ложенного в  хребте Северный Нуратау, с  которым связано крупное место-
рождение золота Зармитан.

Рис. 4.1. Тектоническая схема западного Тянь-Шаня на территории Узбекистана с указанием 
наиболее крупных рудных месторождений региона. На врезках — изученные районы
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§ 4.2. Геологическое описание изученных террейнов 
и отбор проб

4.2.1. Султан-Увайс

Горы Султан-Увайс, в  которых обнажаются самые западные выходы палео-
зойских пород Тянь-Шаня, традиционно рассматривались в качестве ключе-
вого объекта для понимания связи между структурами Урала и  Тянь-Шаня  
[Бухарин и др., 1964; 1987; Гарьковец, 1969; 1970; 1975; Шульц, 1972; 1991; Лутц, 
Фельдман, 1992; Савчук, 1987; 1990; 1992; 1999; Савчук и  др., 1991; 1997; Эз, 
1999; 2000; Морозов, 2001]. Поскольку породы Султан-Увайса сильно метамор-
физованы и деформированы, их происхождение и возраст оставались плохо 
изученными. Три главных тектонических единицы, выделяемые в  пределах 
Султан-Увайса, включают с запада на восток комплексы Шейхджейли, Султа-
нуиздаг и Каракудук (рис. 4.2) [Савчук и др., 1997]. Все три комплекса сложены 
тектоническими покровами с преобладающим направлением надвигов на юго-
юго-восток в восточной части Султан-Увайса и на западо-северо-запад в его 
западной части, что определяет переход от меридиональных структур, харак-
терных для Урала, к широтным структурам, характерным для Тянь-Шаня. Сте-
пень метаморфизма меняется от зеленосланцевой фации в  северо-западной 
части Султан-Увайса до ставролит-биотит-кианитовой субфации амфиболи-
товой фации в его юго-восточной части [Эз, 1999]. По данным палеонтологи-
ческих определений, большая часть пород Султан-Увайса имеет нижнесредне-
девонский возраст [Морозов, 2001].

Комплекс Шейхджейли сложен мощными толщами кислых и средних вул-
каногенных пород с подчиненными прослоями карбонатов общей мощностью 
около 5500 м [Савчук и др., 1997]. Карбонатные породы из низов комплекса 
Шейхджейли имеют позднесилурийские (лудловский отдел) палеонтологиче-
ские возрасты [Савчук и др., 1997], а карбонатные породы из верхов комплекса 
датированы средним и верхним девоном (фаменский ярус) [Шульц, 1972]. Ин-
трузии комплекса Шейхджейли представлены серпентинизированными те-
лами ультраосновных пород в низах комплекса и массивом габбродиоритов, 
кварцевых диоритов и  плагиогранитов Шейхджейли, который считается ко-
магматичным по отношению к окружающим его среднедевонским вулканитам 
[Савчук и  др., 1997]. Возраст, химический и  изотопный составы катаклази-
рованного плагиогранита массива Шейхджейли изучен нами в  пробах Т6-
007 [Dolgopolova et al., 2017].

Комплекс Султануиздаг сложен мощной (3500–4000 м) толщей преимуще-
ственно глинистых метаосадков и амфиболитов, которые обычно рассматри-
вались как метабазальты (см.: [Шульц, 1972; Савчук и др., 1997]), с небольшим 
количеством карбонатных прослоев. Карбонатные прослои из  нижних 
и средних частей комплекса палеонтологическими методами были датированы 
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как нижнедевонские [Савчук и др., 1997]. Интрузии Тебинбулак и Джамансай, 
находящиеся в  пределах комплекса Султануиздаг, обычно рассматриваются 
как крупные аллохтонные блоки в тектоническом меланже, сложенном окру-
жающими сланцами [Савчук и др., 1997; Морозов, 2001]. Нами были изучены 
измененное габбро (пр.  Т6-005) и  анортозит (пр.  Т6-006) из  массива Тебин-
булак, сложенного преимущественно перидотитами и  горнблендитами с  не-
большим количеством габбро и габбродиоритов, и монцодиорит (пр. T6-008) 
из габбросиенитовой интрузии Джамансай [Dolgopolova et al., 2017]. Оба мас-
сива обычно рассматриваются как фрагменты девонской океанической коры, 
а  их относительно обогащенные калием составы объясняются формирова-
нием в задуговом бассейне [Савчук и др., 1997]. Позднекинематическая гра-
нодиоритовая интрузия Актау частично перекрыта мезозойскими осадками 
и образует два выхода в южной части Султануиздага, которые известны как 
Западный и Восточный Актау и представлены пробами T6-001 и T6-002. На-
конец, пробы T6-003 и T6-004 были взяты в самой южной части Султануиздага 
из  истемесских (дарбазских) ортогнейсов, которые ранее предположительно 
рассматривались как выходы древнего основания [Эз, 1999; Стратифициро-
ванные…, 2000].

Рис. 4.2. Геологическая схема хребта Султан-Увайс с точками опробования, 
на которую вынесены результаты U-Pb датирования и Hf-Nd изотопные 
данные
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Основным компонентом комплекса Каракудук является казансайский 
офиолит, сложенный отложениями трех свит, включающих снизу вверх: 1) тек-
тонический меланж с блоками кремней, перидотитов и габбро в серпентини-
товом матриксе; 2) амфиболиты, сформированные в результате метаморфизма 
основных и средних вулканитов и вулканогенных пород с небольшим количе-
ством кремней; 3) карбонаты, известково-силикатные породы и метаморфи-
зованные терригенные породы. Общая мощность осадочных толщ комплекса 
Каракудук составляет 1000–2000 м. Палеонтологический возраст карбонатных 
прослоев из  верхней свиты варьирует от нижнего до среднего (эйфельский 
ярус) девона [Савчук и др., 1997]. Некоторые авторы рассматривали массивы 
Тебинбулак и  Джамансай, расположенные в  пределах комплекса Султану- 
издаг, в качестве крупных аллохтонных фрагментов каракудукских офиолитов, 
надвинутых на юго-юго-западе (см.: [Савчук и др., 1997; Морозов, 2001]). Не-
сколько тел деформированных гранитоидов, вытянутых в  западо-северо-за-
падном направлении согласно простиранию окружающих серпентинитов 
и амфиболитов, залегают в породах двух нижних свит комплекса Каракудук 
[Стратифицированные…, 2000]. Нами изучен катаклазированный плагио-
гранит одного из этих тел: интрузии Кахралысай (пр. T6-009, см. рис. 4.2).

4.2.2. Кызылкумо-Нуратинский сегмент  
Южного Тянь-Шаня

Выходы герцинид в хребтах Северный и Южный Нуратау и пустыне Кызыл-
кумы выделяются в  качестве Кызылкумо-Нуратинского сегмента Южного 
Тянь-Шаня, сложенного формациями южной пассивной окраины Туркестан-
ского океана, существовавшего до позднего карбона (см. рис. 4.1, 4.3–4.6) [Biske, 
Seltmann, 2010]. Северная граница Южного Тянь-Шаня представлена Юж-
но-Тянь-Шаньской сутурой, отмеченной выходами офиолитов. Сутура обна-
жается в хребте Северный Нуратау и, по данным геофизики и бурения, про-
слеживается под мезокайнозойским чехлом Кызылкумов. Южнотяньшань-
ский террейн пересекается западным продолжением Фан-Каратегинского 
пояса верхнепротерозойских и  нижнепалеозойских метабазальтов [Volkova, 
Budanov, 1999; Worthington et al., 2017], с которым, возможно, также связаны 
серпентиниты хребта Южный Нуратау и  метавулканиты гор Кульджуктау 
в  Кызылкумах. Фан-Каратегинский пояс предположительно маркирует еще 
одну палеозойскую сутуру, которая западнее в Гиссарском сегменте Южного 
Тянь-Шаня, возможно, совпадает с Зеравшанским разломом [Biske, Seltmann, 
2010]. К северу от этой сутуры, в хребте Северный Нуратау, описаны выходы 
плохо изученных метаморфических пород, которые некоторыми авторами 
(см.: [Стратифицированные…, 2000]) рассматриваются в качестве фрагментов 
допалеозойского основания южнотяньшаньского террейна. Однако кроме Се-
верного Нуратау это основание нигде не обнажено. 
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Рис. 4.3. Геологическая схема северной части Кызылкумов с точками опробования, 
на которую вынесены результаты U-Pb датирования и Hf-Nd изотопные данные
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Рис. 4.4. Геологическая схема и разрез через офиолит Тескудук в горах Тамдытау (см. врезку 
на рис. 4.3; геологическая основа по [Dolgopolova et al., 2017]):

1 — мезокайнозойский чехол; 2 — северотамдынский комплекс лейкократовых гранитов; 
3 — олистостромы аякумарской свиты (алевролиты и песчаники с олистолитами известняков, 
доломитов, амфиболитов и габбро); 4 — вулканогенно-осадочная свита сангрунтау (андезиты, 
дациты, их туфы и алевролиты); 5 — елемесащинская свита базальтов и трахибазальтов;  
6 — кынгырская свита (алевролиты, песчаники, конгломераты, известняки); 7 — кушкумбайская 
вулканогенно-осадочная свита (андезиты, базальты, туффиты, песчаники, алевролиты); 
8 — офиолитовый комплекс Тескудук (включая: 9 — серпентинизированные ультрабазиты, 
10 — габбро, габбродиориты и диориты, 11 — плагиограниты, 12 — учкудукская вулканогенно-
осадочная свита (амфиболиты, сланцы, доломиты, кремни, кварциты), 13 — учкудуктауская свита 
(серпентиниты и габбро)); 14 — геологические границы, 15 — тектонические нарушения
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Рис. 4.5. Полевые фотографии наиболее важных комплексов пород Кызылкумо-
Нуратинского сегмента в горах Тамдытау: 

а — толща известняков девона и карбона, несогласно с базальными конгломератами 
перекрывающая деформированные верхнепротерозойско-нижнепалеозойские 
метаосадки бесапанской свиты; б — расслоенное габбро силурийского офиолита Тескудук; 
в — карбоновые турбидиты с олистолитами различных пород; г — ассоциирующие 
с ними карбоновые подушечные базальты; д — пермский постколлизионный гранит 
северотамдынской интрузии, секущий мафические породы силурийского офиолита Тескудук
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Имеющиеся данные по изотопному составу свинца в  палеозойских гра-
нитах [Chiaradia et al., 2006] и возрастам обломочных и ксеногенных цирконов 
[Seltmann et al., 2011; Миркамалов и  др., 2012], а  также наличие верхнеордо-
викских и нижнесилурийских (лландоверийский ярус) кварцевых песчаников 
и  доломитов в  основании осадочного чехла [Расчленение…, 1976; Стратигра-
фический словарь…, 2001] указывает на верхнепротерозойский возраст фунда-
мента Кызылкумо-Нуратинского сегмента Южного Тянь-Шаня. Обширные об-
ласти в пустыне Кызылкумы и в северонуратинских горах сложены мощными 
толщами верхнепротерзойских и  нижнепалеозойских терригенных осадков 
пассивных окраин [Абдуазимова и др., 1969; 1982; 1983; Абдуллаев и др. 1987; 
Рифтогенез…, 1989], включая черные сланцы свиты Бесапан, вмещающие ме-
сторождение золота Мурунтау [Мухин и др., 1988; Пак, 1994; Kempe et al., 2015; 
2016]. Было выявлено [Миркамалов и др., 2012; Konopelko et al., 2015], что сланцы 
свиты Бесапан и метаосадки Гиссарского сегмента Южного Тянь-Шаня имеют 

Рис. 4.6. Геологическая схема хребтов Северный и Южный Нуратау с точками опробования, 
на которую вынесены результаты U-Pb датирования и Hf-Nd изотопные данные
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близкие источники и возрасты (520–580 млрд лет), а это указывает на развитие 
обширных участков Южного Тянь-Шаня в примерно одинаковых условиях пас-
сивной окраины в вернепротерозойское и нижнепалеозойское время.

Деформированные и  метаморфизованные толщи вернепротерозой-
ских и  нижнепалеозойских терригенных осадков с  несогласием перекрыва-
ются мощными известняками девона — нижнего карбона, которые являются 
час тью протяженного Букантау-Кокшаальского пояса карбонатных платформ 
[Biske, Seltmann, 2010].

В процессе позднепалеозойской коллизии в  Кызылкумо-Нуратинском 
сегменте, как и в других сегментах Южного Тянь-Шаня, образовались много- 
 численные покровы девонских и  карбоновых известняков, надвинутых 
в  южном направлении на значительно более деформированные и  метамор-
физованные породы вернепротерозойского и нижнепалеозойского основания 
[Сабдюшев, Усманов, 1971]. Однако в  некоторых участках гор Аристантау 
и  Тамдытау в  северных Кызылкумах позднепалеозойские карбонаты, с  не-
согласием перекрывающие деформированные породы нижнепалеозойского 
основания, почти не затронуты надвиговой тектоникой. Фотография верхне-
палеозойских известняков, несогласно с  базальными конгломератами пере-
крывающих деформированные вернепротерозойские  — нижнепалеозойские 
метаосадки бесапанской свиты в горах Тамдытау, приведена на рис. 4.5.

Покровы в северной части Кызылкумов часто также включают крупные 
блоки офиолитов [Мухин, 1976; Мухин, Каримов, 1989; Мухин и др., 1985; 1988; 
1989; 1991]. Нами изучено габбро (пр. T6-020) из офиолитового комплекса Те-
скудук в горах Тамдытау. Детальная геологическая схема офиолита Тескудук, 
который сложен в  различной степени метаморфизованными перидотитами, 
габброидами и  плагиогранитами, с  местом отбора пробы T6-020  показана 
на рис.  4.4, а  фотография габбро из  расслоенного комплекса  — на рис.  4.5б. 
В  хребте Северный Нуратау тела офиолитов маркируют северонуратинский 
разлом, который является частью Южно-Тянь-Шаньской сутуры [Nurtaev et 
al., 2013]. Для метагаббро из офиолитового комплекса в хребте Северный Ну-
ратау был получен возраст 448 млрд лет [Миркамалов и др., 2012].

Южный Тянь-Шань представлял собой пассивную окраину Туркестан-
ского океана, которая начиная с рифея до позднепалеозойской коллизии раз-
вивалась без существенных проявлений магматической активности [Рахма-
туллаев, 1992; Миркамалов и др., 2012; Seltmann et al., 2011]. Однако в западной 
части Кызылкумо-Нуратинского сегмента Южного Тянь-Шаня несколько пло-
щадей развития вулканитов закартированы средним карбоном [Мухин, Ка-
римов, 1989; Мухин и др., 1991; Ахмедов, 1978; 1985, Стратифицированные…, 
2000]. Эти вулканиты преимущественно базальтового состава относительно 
широко развиты в  горах Сангрунтау и  Букантау, что позволило некоторым 
авторам предположить наличие падающей на юг зоны субдукции [Атлас мо-
делей…, 2010; Миркамалов и др., 2013; 2014; 2018]. Однако наши полевые на-
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блюдения показали, что подушечные базальты являются членом микститового 
комплекса, в котором они размещены во флишоидном матриксе предположи-
тельно раннесреднекарбонового возраста вместе с олистолитами верхнепалео-
зойских известняков, силурийских офиолитов и других пород. С нашей точки 
зрения, весь этот комплекс сформировался в  условиях глубоководного же-
лоба и был надвинут в южном направлении вместе с офиолитами в процессе 
позднепалеозойской коллизии. Фотографии позднекарбоновых флишоидных 
осадков с олистолитами подушечных базальтов и других пород в горах Там-
дытау приведены на рис. 4.5в, 4.5г.

В ранней перми весь Южный Тянь-Шань был охвачен разнообразным, 
преимущественно гранитоидным, постколлизионным магматизмом [Савчук 
и др., 1991]. Раннепермские граниты секут все палеозойские формации Юж-
ного Тянь-Шаня. Секущие взаимоотношения постколлизионных гранитов 
Северо-Тамдынского массива с основными породами силурийского офиоли-
тового комплекса Тескудук иллюстрируются фотографией, приведенной на 
рис. 4.5д. Постколлизионные интрузии, занимающие до 70 % площади доме-
зозойского эрозионного среза, сложены геохимически контрастными грани-
тоидами I, S и A типов, а также небольшими телами нефелиновых сиенитов 
и трубками основного состава [Формационный анализ…, 1975; Ахмедов, 1997; 
Стратифицированные…, 2000; Далимов, Ганиев, 2010; Seltmann et al., 2011]. 
Нами была изучена алмазоносная абсарокит-пикритовая трубка Карашохо 
в северных Кызылкумах [Golovko, Kaminsky, 2010]. Так как в основных породах 
трубки Карашохо были установлены только ксеногенные цирконы [Seltmann 
et al., 2011], для определения возраста была дополнительно опробована дайка 
лейкогранитов мощностью 10–15 м (пр. T6-016), которая сечет основные по-
роды трубки Карашохо. Кроме того, чтобы дополнить результаты геохро-
нологических и  геохимических исследований, опубликованные нами ранее 
[Конопелько и др., 2011; Seltmann et al., 2011], было дополнительно отобрано 
27  проб из  постколлизионных интрузий Кызылкумо-нуратинского региона 
(Приложение Б.4). Опробованные постколлизионные интрузии с  севера на 
юг включают тоналит-трондьемитовый массив Бокалы в северной части гор 
Букантау, а также интрузии Алтынтау, Саутбай и Турбай в южном Букантау 
(см. Приложение Б. 4, рис. 4.3). Массив Алтынтау являлся источником урана 
для месторождения Учкудук. Аджиктинский и Северо-Тамдынский массивы 
в горах Тамдытау являются ближайшими выходами гранитов в окрестностях 
месторождения золота Мурунтау [Бертман, 1975; 1976; 1990; Мирходжаев 
и др., 1972; 1979; Метаморфические…, 1977; Пак, 1990; 1991; 1994; Ушаков, 1991; 
1997; 1999]. Ауминзатинская интрузия представляет собой ближайший выход 
гранитов в окрестностях месторождений золота в горах Ауминзатау [Рудные 
месторождения Узбекистана, 2001; Далимов, Ганиев, 2010; Котов, Порицкая, 
1990; 1991; Kempe et al., 2016]. Еще южнее в  горах Кульджуктау были опро-
бованы основные породы интрузии Тасказган, щелочные сиениты интрузии 
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Кынгыр и граниты Шурукского и Тозбулакского массивов. Гранитоиды хребта 
Северный Нуратау будут подробно рассмотрены в § 4.7 на примере Кошрабад-
ского массива, с  которым связано крупное месторождение золота Зармитан 
[Конопелько и  др., 2011]. Дополнительно в  хребте Северный Нуратау были 
опробованы граниты I-типа Мадаватской интрузии Каттаичского комплекса 
и граниты S-типа Темиркобукской интрузии Шуракского комплекса. В хребте 
Южный Нуратау были опробованы интрузии Актау и Заркайнар-Нурата.

4.2.3. Гиссарский сегмент Южного Тянь-Шаня

Строение Гиссарского сегмента, который находится к  востоку от Кызылку-
мо-Нуратинского сегмента и включает выходы палеозоя в Гиссарском, Зерав-
шанском и Туркестанском хребтах (см. рис. 4.1, 4.7), наиболее подробно изу-

Рис. 4.7. Геологическая схема Гиссарского сегмента с точками опробования, на которую 
вынесены результаты U-Pb датирования и Hf-Nd изотопные данные
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чено на территории Таджикистана [Konopelko et al., 2017]. Оба эти сегмента 
пересекаются сутурой, образовавшейся на месте неопротерозойского — ран-
непалезойского Вашанского бассейна, после закрытия которого они пред-
ставляли собой южную пассивную окраину Туркестанского океана в течение 
позднего силура — раннего карбона. Зеравшанская сутура, сформированная 
после закрытия Вашанского бассейна, вероятно маркируется метабазальтами 
Фан-Каратегинского пояса [Бискэ, 1996]. В  раннем карбоне Каракумский 
континент, слагающий южную пассивную окраину Туркестанского океана, 
испытал растяжение и рифтинг, в результате чего образовался относительно 
короткоживущий Гиссарский океанический бассейн, который был закрыт 
в  результате позднепалеозойской коллизии одновременно с  Туркестанским 
океаном [Burtman, 1975; Буртман, 1973; 1976; 2006; 2015]. 

Хотя Гиссарский бассейн существовал сравнительно недолго (с  начала 
карбона до начала перми), с ним связан интенсивный рифтогенный и надсуб-
дукционный магматизм, включающий мощные толщи вулканитов карбона (от 
серпуховского до касимовского ярусов) и Гиссарский батолит, положение ко-
торого к северу от Гиссарской сутуры предполагает наличие наклоненной на 
север зоны субдукции. После позднекарбоновой коллизии в регионе был про-
явлен раннепермский постколлизионный магматизм. На территории Узбеки-
стана нами отобрана проба T6-050 из гранита, комагматичного окружающим 
рифтогенным вулканитам, четыре пробы из  гранитов западного окончания 
Гиссарского батолита и шесть проб из крупной постколлизионной интрузии 
Кара-Тюбе.

4.2.4. Чаткало-Кураминский блок Срединного Тянь-Шаня

Чаткало-Кураминский блок Срединного Тянь-Шаня, расположенный севернее 
Гиссарского сегмента Южного Тянь-Шаня, представляет собой хорошо со-
хранившуюся северную активную окраину Туркестанского океана (рис.  4.8). 
Наиболее детально Чаткало-Кураминский блок описан нами на территории 
Таджикистана [Konopelko et al., 2017]. Наиболее древние породы Чаткало-Ку-
раминского блока представлены ордовикско-силурийскими глубоководными 
осадками и  вулканитами, слагающими небольшие выходы так называемого 
«каледонского основания» (см.: [Мамаджанов, 2004; 2011]). Выявлено, что 
среднепозднеордовикские отложения Чаткальского хребта были сформи-
рованы в  островодужной обстановке [Alexeiev et al., 2016]. Эта островная 
дуга столкнулась с более северными террейнами в позднем ордовике и стала  
частью южной активной окраины палеоказахстанского континента в силуре — 
раннем девоне, что привело к формированию мощных толщ позднесилурий-
ских и раннедевонских надсубдукционных вулканитов и интрузий. Возрасты 
двух гранитных интрузий, комагматичных раннедевонским вулканитам, опре-
деленные по датированию цирконов, составляют 416 ± 9 и 414 ± 6 Ma [Seltmann 
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et al., 2011; Миркамалов и др., 2012]. В среднем девоне Чаткало-Кураминский 
блок испытал аплифт и эрозию и до раннего карбона развивался в обстановке 
пассивной окраины или трансформной границы плит. В этот период он был 
перекрыт мощным (до 2500 м) покровом мелководных карбонатов с неболь-
шими прослоями красноцветных осадков.

Наиболее древние осадки, несогласно перекрывающие эродированные 
раннедевонские вулканиты, датированы по палеонтологическим данным 
средним девоном (живетский ярус) [Стратифицированные…, 2000]. В раннем 
карбоне субдукция на север возобновилась, и  были сформированы мощные 
толщи надсубдукционных вулканитов и  интрузии, которые занимают около 
80 % современного эрозионного среза в  Чаткало-Кураминском блоке (см. 
рис. 4.8). Надсубдукционные интрузии включают крупный Карамазарский ба-
толит, а также большое количество небольших массивов, в том числе штоки 
Алмалык, Сарычеку и Кызыл-Алма-Сай, вмещающие крупные медно-порфи-
ровые и кварцево-жильные месторождения меди, золота и молибдена [Голо-
ванов и др., 1974; 1988; 1989; 1991; 1997; Seltmann et al., 2014; 2015]. Крупные 
эпитермальные месторождения золота, такие как Кочбулак и Каульды, связаны 
с  хорошо сохранившимися стратовулканами [Голованов, 1976; 1978; Рудные 
месторождения Узбекистана, 2001; Golovanov et al., 2005; Seltmann et al., 2014; 
2015]. После окончательного закрытия Туркестанского океана в позднем кар-
боне интенсивность магматизма не уменьшилась, и раннепермские постколли-
зионные магматические серии формировались вслед за надсубдукционными 
карбоновыми без какого-либо перерыва [Далимов, Ганиев, 2010]. Высококали-
евый шошонитовый характер постколлизионных магматических серий Кура-
минского хребта, описанный в ряде публикаций [Мамаджанов, 2004; Konopelko 
et al., 2017], обычно связывается с происхождением этих серий из сублитос-
ферной мантии, метасоматически измененной над зоной субдукции. Возрасты 
нескольких постколлизионных интрузий, датированных нами ранее, уклады-
ваются в интервал 293–273 Ma [Seltmann et al., 2011; Konopelko et al., 2017].

Дополнительное опробование было нацелено на уточнение длитель-
ности силур-девонского и карбонового эпизодов субдукции в Чаткало-Кура-
минском блоке, а  также их металлогенического потенциала, для чего были 
опробованы магматические породы, с  которыми связано оруденение наи-
более крупных месторождений региона. Опробование проводилось на южных 
склонах Чаткальского хребта к северу от р. Ангрен и на северных склонах Ку-
раминского хребта к югу от р. Ангрен (см. Приложение Б. 4, рис. 4.8). Отоб-
ранные в  Кураминском хребте 12  проб включают магматические породы, 
развитые на территории двух крупных медно-порфировых месторождений 
(Кальмакыр и  Сарычеку), а  также интрузию Карасай в  долине р. Каракия 
и интрузии Чадак и Актепе. Кислые вулканиты среднепозднекарбоновой на-
дакской свиты [Стратифицированные…, 2000], вмещающие эпитермальное 
золотое оруденение, были опробованы в  карьере месторождения Кочбулак. 



Глава 4. Палеозойский гранитоидный магматизм Южного и Срединного Тянь-Шаня116

Наконец, гранитоиды, показанные на геологических картах как раннедевон-
ские, были опробованы в массиве Башкызылсай. В Чаткальском хребте пять 
проб были отобраны в районе крупного кварцево-жильного месторождения 
золота Кызыл-Алма-Сай. Девонские и карбоновые гранитоиды массивов Ка-
рабаш, Манычукут, Акча, Карабаус, Акчасай, Наусалисай и Пирмираб харак-
теризуются 15 пробами. Арашанский комплекс, показанный на геологических 

Рис. 4.8. Геологическая схема Чаткало-Кураминского блока с точками опробования,  
на которую вынесены результаты U-Pb датирования и Hf-Nd изотопные данные
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картах как пермо-триасовый (см.: [Стратифицированные…, 2000]), охаракте-
ризован тремя пробами.

4.2.5. Сравнительная характеристика палеозойских разрезов 
и магматизма исследованных террейнов

Стратиграфические колонки, иллюстрирующие положение изученных 
магматических пород в  разрезах Султан-Увайса, Кызылкумо-Нуратинского 
и Гиссарского сегментов Южного Тянь-Шаня, а также Чаткало-Кураминского 
блока Срединного Тянь-Шаня приведены на рис. 4.9. На разрезах, показанных 
на этом рисунке, хорошо видно, что наиболее древние породы фундамента 
южнотяньшаньских террейнов имеют неопротерозойский возраст. Характер 
разрезов и наличие силурийских гранитоидов в Кызылкумо-Нуратинском 
сегменте Южного Тянь-Шаня и в Чаткало-Кураминском блоке Срединного 
Тянь-Шаня указывают на существование в Туркестанском океане среднепа-
леозойских островных дуг, которые были позднее аккретированы к северной 
активной окраине и надвинуты на южную пассивную окраину этого океана. 
Девон-карбоновый этап развития мощных карбонатных платформ проявлен 
во всех террейнах Тянь-Шаня, кроме Султан-Увайса. Разрезы также отчет-
ливо демонстрируют, что раннепермский постколлизионный магматизм был 
проявлен во всех террейнах Тянь-Шаня, а предшествующий ему надсубдукци-
онный магматизм – только в Чаткало-Кураме, Султан-Увайсе и Гиссаре. Срав-
нительная характеристика палеозойских разрезов и  магматизма изученных 
террейнов использовалась автором при составлении геодинамических мо-
делей и реконструкций палеозойской истории различных районов западного 
Тянь-Шаня, обсуждаемых в § 4.6.

§ 4.3. Методы и результаты исследования  
гранитоидов Узбекистана

4.3.1. Петрография

Структура и минеральный состав всех 100 образцов гранитоидов, отобранных 
на территории Узбекистана, были изучены в шлифах с использованием поля-
ризационного микроскопа, и полные петрографические описания с определе-
нием типов пород были опубликованы нами ранее [Dolgopolova et al., 2017]. 
Фотографии полированных образцов и  микрофотографии шлифов 39  раз-
новидностей пород, выбранных для датирования и изучения изотопного со-
става, приведены Приложениях А.1, А.2 соответственно. Определения типов 
пород, сделанные на основании количественного анализа их минерального 
состава в  шлифах для 39  образцов выбранных для датирования, суммиро-
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ваны в Приложении Б.4. Фотографии опробованных коренных выходов, об-
разцов и  шлифов двух проб из  интрузий Бокалы и  Алтынтау, иллюстриру-
ющие методику полевых работ и  петрографического описания, приведены  
на рис. 4.10.

а                                                        б
Рис. 4.10. Коренные выходы, образцы и шлифы гранитоидов Кызылкумо-Нуратинского 
сегмента Южного Тянь-Шаня: 

а — тоналит из интрузии Бокалы в горах Букантау (T6-013); б — гранодиорит из интрузии 
Алтынтау в горах Тамдытау (T6-017). Диаметр керна 25 мм
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4.3.2. Геохимия

Концентрации петрогенных и  редких элементов были проанализированы 
в  100  пробах в  лаборатории Alex Stewart Assayers, OMAC Laboratories в  Ир-
ландии. Описание методов опубликовано нами ранее [Dolgopolova et al., 2017]. 
Аналитические результаты приведены в Приложениях Б.4 и Б.5.

Султан-Увайс

На классификационной диаграмме TAS составы катаклазированных плагио-
гранитов интрузий Кахралысай (пр. T6-009) и Шейхджейли (пр. Т6-007) попа-
дают в поля гранита и гранодиорита соответственно (рис. 4.11а). Обе породы 
слабо пересыщены глиноземом (ASI 1.04–1.06, рис. 4.11б) и попадают в поля 
пород известковой и  низкокалиевой серий на диаграммах, показанных на 
рис. 4.11в, 4.11г.

Составы одной пробы габбро (T6-005) из  интрузии Тебинбулак и  двух 
проб гранитоидов из  интрузий Тебинбулак и  Джамансай (T6-006  и  T6-008) 
попадают в поля габбро и кварцевых монцонитов на диаграмме TAS соответ-
ственно (см. рис. 4.11а). Обе пробы гранитоидов попадают в поля пород ще-
лочной серии, а также высококалиевой и шошонитовой серий на диаграммах, 
показанных на рис. 4.11в, 4.11г. Габбро из интрузии Тебинбулак и кварцевый 
монцонит из  интрузии Джамансай являются умеренно глиноземистыми по-
родами. Гранитоид из интрузии Тебинбулак, который, согласно петрографи-
ческому описанию, является сильно измененным анортозитом, существенно 
пересыщен глиноземом (см. рис. 4.11б).

Составы двух проб истемесских гнейсов (T6-003 (311 Ma) и T6-004) по-
падают в  поле гранодиорита на диаграмме TAS (см. рис.  4.11а). Обе породы 
слабо пересыщены глиноземом и попадают в поля известково-щелочно и из-
вестковой серий на диаграмме (Na2O+K2O–CaO) vs. SiO2. На диаграмме K2O vs. 
SiO2 эти породы попадают в поля умеренно обогащенной калием и шошони-
товой серии (см. рис. 4.11в, 4.11г).

Две пробы гранита из интрузии Актау (T6-001 (277 млн лет) и T6-002), как 
и истемесские гнейсы, попадают в поле гранодиорита на диаграмме TAS и яв-
ляются умеренно пересыщенными глиноземом и умеренно обогащенными ка-
лием (см. рис. 4.11). Однако по сравнению с истемесскими гнейсами граниты 
Актау обогащены щелочами и попадают в поля щелочной и щелочно-извест-
ковой серий на диаграмме (Na2O + K2O — CaO) vs. SiO2 (см. рис. 4.11в).

По сравнению с  гранитами других районов Тянь-Шаня проанализиро-
ванные породы Султан-Увайса значительно обеднены литофильными ред-
кими элементами и  содержат относительно невысокие концентрации REE. 
При этом спектры распределения REE относительно слабо фракционированы 
с незначительным обогащением легкими REE ((La/Yb)N 0,97–18,65 и (Gd/Yb)N 
0,75–3,20) без существенных Eu аномалий (Eu/Eu* 0,84–1,23) (рис. 4.12, 4,13).
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Наиболее заметными исключениями является отрицательная Eu ано-
малия в  спектре распределения REE в  плагиограните интрузии Кахралысай 
(Eu/Eu* 0,58) и  интенсивная положительная Eu аномалия в  анортозите ин-
трузии Тебинбулак (Eu/Eu* 6,58), вероятно свидетельствующая, что анортозит 
представляет собой полевошпатовый кумулат (см. рис. 4.12). Спектры распре-
деления концентраций редких элементов в породах Султан-Увайса, представ-
ленные на мультикатионных диаграммах (см. рис. 4.13), демонстрируют уме-
ренное обогащение литофильными элементами и отчетливые отрицательные 
аномалии таких высокозарядных катионов, как Nb и Ti.

Кызылкумо-Нуратинский сегмент Южного Тянь-Шаня

Большинство проанализированных пород Кызылкумо-Нуратинского сег-
мента содержат 62–75 вес. % SiO2 и попадают в поля кварцевого монцонита, 
гранодиорита и  гранита на диаграмме TAS. Мафические разновидности по- 
род, опробованные в  интрузиях Тасказган, Тозбулак, Мадават, Кошрабад и 
в офиолите Тескудук, классифицируются как габбро, монцогаббро и монцоди-
ориты (см. рис. 4.11). Гранитоиды I-типа из интрузии Мадават и A-типа из ин-
трузии Кошрабад характеризуются умеренно глиноземистыми составами, в то 
время как примерно половина всех остальных проанализированных гранито-
идов слабо пересыщена глиноземом (ASI до 1,08, см. рис. 4.11). Составы боль-
шинства гранитов попадают в поля щелочной и щелочно-известковой серий, 
а также шошонитовой и высококалиевой серий на диаграммах, показанных на 
рис. 4.11в, 4.11г.

Исключением являются плагиограниты интрузий Бокалы и  Турбай 
в  горах Букантау, габброиды из  Тескудукского офиолита в  горах Тамдытау 
и гранитоиды I-типа из хребта Нуратау, которые лишь умеренно обогащены 
калием и  попадают в  поля известково-щелочной и  известковой серий (см. 
рис.  4.11в, 4.11г). Спектры распределения концентраций редких элементов 
и  REE в  породах Кызылкумо-Нуратинского сегмента отражают присутствие 
геохимически контрастных типов пород, включающих как разновидности, 
существенно обогащенные LILE и  REE, так и  весьма примитивные составы 
(см. рис. 4.12, 4.13), ярким представителем которых является габбро из Теску-
дукского офиолита. Это наиболее примитивная интрузивная порода из всех 
изученных нами на территории Узбекистана отличается близкими к хондри-
товым концентрациями REE ((La/Yb)N 1,18  и  (Gd/Yb)N 1,19), демонстрируя 
лишь незначительное обогащение литофильными элементами на мультикати-
онной диаграмме (см. рис. 4.13).

Четыре других наиболее примитивных породы Кызылкумо-Нуратин-
ского сегмента включают три пробы тоналитов интрузии Бокалы и  плагио-
гранит из  интрузии Шурук. Содержания тяжелых REE в  этих гранитоидах 
также близки к  хондритовым ((Gd/Yb)N 2,17–3,08). Однако по сравнению  
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с габброидами Тескудука они относительно обогащены легкими REE ((La/Yb)N 
15,43–23,71)  с  незначительными положительными Eu аномалиями (Eu/Eu* 
1,01–1,37, см. рис. 4.12) и характеризуются относительным обогащением ли-
тофильными элементами и отчетливыми отрицательными аномалиями таких 
высокозарядных катионов, как Nb и Ti на мультикатионных диаграммах (см. 
рис.  4.13). Похожие спектры распределения редких элементов и  REE уста-
новлены в  единственной проанализированной пробе габбро из  крупного 
массива основных пород Тасказган (или Бельтау) в  горах Кульджуктау. Эту 
породу также можно включить в  число наиболее примитивных пород Кы-
зылкумо-Нуратинского сегмента. Другие мафические породы из  интрузий 
Мадават и  Кошрабад в  хребте Северный Нуратау и из  интрузии Тозбулак 
в горах Кульджуктау по редкоэлементному составу мало отличаются от боль-
шинства гранитов Кызылкумо-Нуратинского сегмента, которые характеризу-
ются фракционированными спектрами распределения REE ((La/Yb)N 7,0–20,0  
и (Gd/Yb)N 1,5–2,5) с отрицательными Eu аномалиями (Eu/Eu* до 0,6) и отчет-
ливым правым наклоном спектров распределения редких элементов с обога-
щением литофильными элементами и отрицательными аномалиями высоко-
зарядных катионов (см. рис. 4.12, 4.13). Наконец, самые высокие концентрации 
литофильных элементов установлены в  нескольких пробах лейкогранитов, 
выделяющихся резко фракционированными спектрами распределения REE 
((La/Yb)N до 30,0 и (Gd/Yb)N до 2,5) с интенсивными отрицательными Eu ано-
малиями (Eu/Eu* до 0,1), отчетливым обогащением литофильными элемен-
тами и отрицательными аномалиями высокозарядных катионов на мультика-
тионных диаграммах (см. рис. 4.12, 4.13).

Гиссарский сегмент Южного Тянь-Шаня

Содержания SiO2 в проанализированных пробах магматических пород из Гис-
сарского сегмента варьируют от 54  до 74  вес. %. Составы плагиогранитов 
(T6-053  и  T6-054), которые считаются комагматичными карбоновым вулка-
нитам гиссарского рифта, попадают в  поля диорита и  гранодиорита на диа-
грамме TAS и в поле известковой серии, а также на границу полей низкока-
лиевых и  умеренно обогащенных калием пород на диаграммах, показанных 
на рис. 4.11. Однако единственный лейкогранит, для которого нами получен 
возраст, соответствующий башкирскому ярусу среднего карбона (321 млн лет, 
проба T6-050), по химическому составу больше напоминает богатые калием 
постколлизионные гранитоиды батолита Кара-Тюбе и вместе с ними проеци-
руется в поля гранодиорита и гранита на диаграмме TAS, а также в поля ще-
лочной, щелочно-известковой, высококалиевой и шошонитовой серий на диа-
граммах, показанных на рис. 4.11в, 4.11г.

Плагиограниты содержат относительно невысокие концентрации REE 
и  характеризуются слабо фракционированными спектрами распределения 
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REE ((La/Yb)N 1,97–4,38  и  (Gd/Yb)N 1,09–1,16) без заметных Eu аномалий  
(Eu/Eu* 0,92–1,01) и умеренным обогащением литофильными элементами с от-
рицательными аномалиями высокозарядных катионов на мультикатионных 
диаграммах (см. рис.  4.12, 4.13). Четыре гранитоида из  батолита Кара-Тюбе 
и  лейкогранит из  Гиссарского батолита (проба T6-050) значительно обога-
щены литофильными элементами по сравнению с плагиогранитами и по гео-
химическим особенностям близки к типичным надсубдукционным гранитам. 
Эти породы характеризуются резко фракционированными спектрами распре-
деления REE ((La/Yb)N 6,28–26,86 и (Gd/Yb)N 1,50–4,07) с отрицательными Eu 
аномалиями (Eu/Eu* до 0,18–0,80), отчетливым обогащением литофильными 
элементами (Rb, Ba, Th, K) и  отрицательными аномалиями высокозарядных 
катионов на мультикатионных диаграммах (см. рис. 4.12, 4.13).

Чаткало-Кураминский блок Срединного Тянь-Шаня

Проанализированные пробы магматических пород Чаткало-Кураминского 
блока представляют достаточно широкий спектр составов с  содержаниями 
SiO2 от 39 до 73 вес. % (см. рис. 4.11, Приложение Б.4). Наиболее распростра-
нены кислые и средние разновидности пород. Основные породы представлены 
несколькими небольшими телами в пределах массивов Карабаш, Акча и Джу-
салы-Актепе, а также субвулканическими телами, опробованными в карьерах 
месторождений Кальмакыр и Сарычеку. Несмотря на значительные вариации 
SiO2 и  возрастов, все проанализированные породы представляют собой до-
статочно однородную магматическую серию, отчетливо обогащенную калием, 
и попадают в поля габбро, монцогаббро, монцодиорита, монцонита, кварце-
вого монцонита и гранита, образуя единый тренд в поле субщелочной серии 
на диаграмме TAS (см. рис. 4.11а). Большинство гранитоидов относятся к уме-
ренно глиноземистой серии или слабо пересыщены глиноземом, однако не-
сколько проб гранитов достаточно сильно пересыщены глиноземом (ASI > 1,2, 
см. рис. 4.11б). Почти все проанализированные пробы попадают в поля шошо-
нитовой и высококалиевой серий на диаграмме K2O vs. SiO2 и в поля щелочной 
и  щелочно-известковой серий на диаграмме (Na2O+K2O–CaO) vs. SiO2 (см. 
рис.  4.11в, 4.11г). Кроме того, они также характеризуются относительно по-
ниженными содержаниями TiO2 (<1,0 вес. %) и повышенными содержаниями 
Al2O3 (> 9  вес. %), что является типичным для пород шошонитовых серий 
[Morrison, 1980; Müller et al., 1992].

Для большинства магматических пород силура-девона и  карбона ха-
рактерны фракционированные спектры распределения REE ((La/Yb)N 3,81–
17,01  и  (Gd/Yb)N 1,18–2,24)  с  отрицательными Eu аномалиями (Eu/Eu* 0,53–
1,23). Еще большее обогащение легкими REE демонстрируют раннепермские 
гранитоиды, которые отличаются резко фракционированными спектрами 
распределения REE ((La/Yb)N 8,93–12,29 и (Gd/Yb)N 1,41–2,24) с интенсивными 
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отрицательными Eu аномалиями (Eu/Eu* 0,21–0,9) (см. рис. 4.12). Две мафи-
ческие дайки из карьера Сарычеку и мафическая порода из массива Акча, да-
тированная нами по цирконам 320  млн лет, относительно обеднены REE по 
сравнению с  пробами гранитоидов и  характеризуются слабо фракциониро-
ванными спектрами распределения REE ((La/Yb)N 1,08 и (Gd/Yb)N 1,44–1,96) 
с незначительными положительными Eu аномалиями (Eu/Eu* 1,15–1,23). Дайка 
диабаза из  интрузии Джусалы-Актепе характеризуется сходным спектром 
распределения REE, но  содержит значительно более высокие концентрации 
REE по сравнению другими мафическими породами (см. рис. 4.12). Все про-
анализированные пробы магматических пород Чаткало-Кураминского блока 
резко обогащены литофильными элементами (Rb, Ba, Th, K) и демонстрируют 
отчетливые отрицательные аномалии высокозарядных катионов, таких как Nb 
и Ti, на мультикатионных диаграммах (см. рис. 4.13), что является типичным 
для пород шошонитовых серий [Morrison, 1980; Müller et al., 1992]. Наиболее 
кислые разновидности также отличаются отрицательными аномалиями Sr и P, 
которые не характерны для основных пород.

4.3.3. U-Pb датирование по цирконам

Цирконы, выделенные из 39 проб, были датированы in situ U-Pb методом с по-
мощью ионного микрозонда SHRIMP-II в  Центре изотопных исследований 
ВСЕГЕИ (Санкт-Петербург). Детали аналитических процедур, первичные 
данные и диаграммы с конкордией были опубликованы нами ранее [Konopelko 
et al., 2006; Dolgopolova et al., 2017]. Полученные возрасты кристаллизации 
суммированы в Приложениях Б.4 и В.7, где также для сравнения приведены 
результаты датирования изученных интрузий, опубликованные нами в других 
работах [Seltmann et al., 2011] и полученные недавно другими авторами. Выяв-
ленные датировки, которые интерпретируются нами как возраст кристалли-
зации, также вынесены на схематические геологические карты (см. рис. 4.2–
4.7) и обсуждаются более подробно в заключительных разделах этой главы.

4.3.4. Изотопные составы Nd-Sr-Pb в горных породах  
и Hf в цирконах

Изотопные составы Sr, Nd и Pb были проанализированы в 43 пробах горных 
пород в Университете Британской Колумбии в Канаде. Результаты представ-
лены в Приложениях В.8 и В.9 и суммированы в Приложении Б.4. Детали ана-
литических процедур были описаны нами ранее [Dolgopolova et al., 2017].

Результаты анализов изотопных составов Sr-Nd включают величины εNdt 
и  εSrt, показывающие отклонения изотопных составов пород от модельных 
изотопных составов хондритового однородного резервуара (CHUR) соответ-
ствующих времени образования этих пород. В Приложении В.8 также приве-
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дены модельные Nd возрасты отделения вещества источника гранитоидов от 
деплетированной мантии TDM и  TDM*, рассчитанные по одностадийной [De 
Paolo, 1988] и двустадийной [De Paolo et al., 1991] моделям коровой эволюции 
соответственно. По результатам определения Sr-Nd изотопных составов гра-
нитоидов с  учетом их возрастов, определенных U-Pb методом по цирконам, 
и концентраций Sm, Nd, Rb и Sr в соответствующих породах были вычислены 
первичные изотопные составы гранитоидов в момент их кристаллизации. Од-
нако некоторые вычисленные первичные отношения 87Sr/86Sr оказались нере-
алистично низкими, что, по-видимому, объясняется тем, что Rb-Sr система 
могла неоднократно переустанавливаться в  течение длительной и  сложной 
геологической истории. Такие образцы, которые также характеризуются ано-
мально высокими Rb/Sr отношениями, были исключены из  рассмотрения. 
И  хотя в  Приложении В.8  приводятся изотопные составы, проанализиро-
ванные в  32  пробах, только 20  из  них показаны на диаграмме εNd vs. Sr/Sr, 
иллюстрирующей положение точек изотопных составов Sr и Nd в проанали-
зированных породах по отношению к полям мантии и протерозойской коры 
(рис. 4.14а).

Результаты анализов изотопного состава Pb в  гранитоидах узбекского 
Тянь-Шаня приведены в Приложении В. 9 и нанесены на эволюционные диа-
граммы (рис. 4.15а, 4.15б), где показано положение точек изотопного состава 
Pb во всех проанализированных пробах относительно эволюционных кривых 
[Zartman, Doe, 1981]. Первичные изотопные отношения Pb были вычислены 
для 32 проб на основе предположения, что эволюция изотопного состава Pb 
в  этих породах происходила в  условиях закрытой системы. Значения отно-
шений 238U/204Pb и 232Th/204Pb были вычислены на основе измеренных концен-
траций U, Th и Pb, а коррекция на радиогенный свинец, накопленный in situ, 
производилась с использованием сегодняшнего изотопного состава Pb.

Изотопный состав Hf в цирконах из 39 проб гранитоидов был определен 
в  Университете Маккуори в  Австралии (Приложение В. 10). Аналитические 
процедуры описаны в  статье Долгополовой и  соавторов [Dolgopolova et al., 
2017]. Изотопный состав Hf определялся в  зернах цирконов, ранее датиро-
ванных с  помощью SHRIMP во ВСЕГЕИ. При этом лазерный пучок по воз-
можности фокусировался на участках зерен, ранее проанализированных с по-
мощью SHRIMP. Для расчета значений εHft использовался изотопный состав 
Hf в однородном хондритовом резервуаре [Blichert-Toft et al., 1997]. Для расчета 
модельных возрастов отделения вещества источника гранитоидов от деплети-
рованной мантии (TDM) использовалась модель, принимающая современное 
отношение 176Hf/177Hf  = 0,28325, что соответствует среднему для базальтов  
срединно-океанических хребтов, и  176Lu/177Hf  = 0,0384  [Griffin et al., 2000]. 
Значения εHf и модельные возрасты рассчитывались с учетом величины кон-
станты распада 176Lu = 1,865 × 10−11 yr−1 [Scherer et al., 2001]. Одностадийные 
модельные возрасты (TDM), рассчитанные на основе измеренных отношений 
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176Lu/177Hf, позволяют оценить только минимальный возраст источника магм, 
из которых кристаллизовались цирконы. В связи с этим дополнительно были 
рассчитаны двустадийные «коровые» модельные возрасты (TDM

c), основанные 
на предположении, что магма, из которой кристаллизовались цирконы, была 
выплавлена из  континентальной коры со средним отношением 176Lu/177Hf  = 
0,015, а эта кора, в свою очередь, ранее отделилась от деплетированной мантии. 
«Коровые» Hf модельные возрасты (TDM

c) эквивалентны двустадийным мо-
дельным Nd возрастам (TDM*).

Султан-Увайс

Изотопный состав Nd-Sr-Pb был проанализирован только в  одной пробе 
плагиогранита из  интрузии Шейхджейли (Т6-007). Положительное значение 
εNdt (+7,0) и относительно низкое значение 87Sr/86Sr(t) (0,7048) (см. рис. 4.14a) 
указывают на происхождение из  источника, в  течение длительного времени 
обедненного литофильными элементами: например, из  мантии или из  юве-
нильной коры, образовавшейся из  мантийного вещества незадолго до фор-
мирования этого плагиогранита. На это также указывает модельный возраст 
Nd TDM*, который практически неотличим от девонского возраста кристал-
лизации плагиогранита, установленного с  помощью датирования цирконов 
(рис. 4.14в). Плагиогранит из интрузии Шейхджейли характеризуется следу-
ющими отношениями изотопов свинца: 206Pb/204Pb = 19,29, 207Pb/204Pb = 15,64  
и 208Pb/204Pb = 38,80. Значения первичных отношений свинца (206Pb/204Pb = 17,4, 
207Pb/204Pb  = 15,5) проецируются на диаграммах, показанных на рис.  4.15а 
и 4.15б, между эволюционными кривыми орогена (OR) и верхней коры (UC) 
в поле обогащенной мантии EM-II, что характерно для гранитоидов островных 
дуг.

Изотопный состав Lu-Hf, проанализированный в цирконах из проб гра-
нитоидов четырех возрастных групп, позволил рассчитать значения εHft для 
кембрийского плагиогранита из  интрузии Кахралысай (+12,7), девонского 
плагиогранита из интрузии Шейхджейли (+14,3), истемесского гнейса карбо-
нового возраста (+5,4) и пермского гранодиорита из интрузии Актау (+11,0). 
Отчетливо положительные значения εHft во всех проанализированных по-
родах также указывают на их происхождение из  ювенильных (мантийных) 
источников.

Кызылкумо-Нуратинский сегмент Южного Тянь-Шаня

Восемь проб пермских гранитоидов из Кызылкумо-нуратинского сегмента ха-
рактеризуются относительно высокими значениями 87Sr/86Sr(t) (0,7055–0,7091), 
отрицательными εNdt (от –5,3 до –1,8) и мезопротерозойскими модельными 
возрастами Nd TDM* 1,22–1,47 млрд лет (см. рис. 4.14). 
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Это свидетельствует об их происхождении из  источников, длительное 
время обогащавшихся литофильными элементами (например, из  древней 
континентальной коры). Исключением является тоналит из  интрузии Бо-
калы, в котором установлены изотопные составы Sr и Nd (87Sr/86Sr(t) = 0,7042 
и εNdt = +2,9), характерные для источников, обедненных литофильными эле-
ментами, например мантии. Близкие к мантийным значения 87Sr/86Sr(t) и εNdt 
(0,7066 и +5,2) были также установлены в силурийском габбро из офиолита Те-
скудук, которое, как и плагиогранит интрузии Бокалы, характеризуется при-
митивным редкоэлементным составом.

Изотопный состав Lu-Hf в цирконах был проанализирован в 11 образцах. 
Девять гранитоидов (за исключением тоналита Бокалы и габбро из офиолита 
Тескудук) характеризуются близкими к  нулю значениями εHft (от –3,8  до 
+5,5), указывающими на преобладание коровых источников, возможно с не-
которым участием мантийного вещества. Тоналит из интрузии Бокалы и габ- 
 бро из офиолита Тескудук, для которых установлены ювенильные Sr-Nd изо-
топные метки, характеризуются отчетливо положительными значениями εHft 
(+12,5  для +15,96 соответственно) и  проецируются практически на кривую 
эволюции деплетированной мантии (рис.  4.15в), что также подтверждает их 
происхождение из мантийных источников.

В проанализированных гранитоидах установлены следующие вари-
ации измеренных отношений изотопов свинца (206Pb/204Pb  = 18,59–20,72, 
207Pb/204Pb = 15,61–15,82 и 208Pb/204Pb = 38,08–39,78) и первичных отношений 
изотопов свинца (206Pb/204Pb = 15,03–18,85, 207Pb/204Pb = 15,49–15,69). На диа-
граммах, показанных на рис.  4.15, изотопные составы свинца всех гранито-
идов (за исключением тоналита Бокалы и габбро из офиолита Тескудук) ло-
жатся вблизи эволюционной кривой верхней коры (UC), что с большой веро-
ятностью указывает на их верхнекоровое происхождение. Изотопные составы 
свинца тоналита Бокалы и габбро из офиолита Тескудук проецируются на эво-
люционную кривую орогена (OR), что может свидетельствовать об их остро-
водужном происхождении.

Гиссарский сегмент Южного Тянь-Шаня

Изотопный состав Nd-Sr-Pb был проанализирован в трех образцах гранито-
идов, но реалистичное значение 87Sr/86Sr(t) (0,7054) было установлено только 
в одной пробе: карбоновом гранодиорите из западной части Гиссарского бато-
лита, для которого также рассчитано значение εNdt (–2,2) и модельный возраст 
Nd TDM* 1,27 Ga (см. рис. 4.14). Пермский гранит из западной части Гиссарского 
батолита и порфировидный гранит из батолита Кара-Тюбе характеризуются 
близкими значениями εNdt и модельными возрастами TDM* (–1,9 и 1,23 млрд 
лет и –5,3 и 1,47 млрд лет соответственно). Цирконы из этих трех проб харак-
теризуются близкими к нулю значениями εHft (от –2,0 до +0,9) и модельными 
возрастами 1,2–1,4 млрд лет (см. рис. 4.15). 
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Это свидетельствует об их происхождении за счет материала древней 
континентальной коры. В  проанализированных гранитоидах установлены 
следующие вариации измеренных отношений изотопов свинца (206Pb/204Pb = 
18,35–19,84, 207Pb/204Pb = 15,61–15,74 и 208Pb/204Pb = 38,55–39,12) и первичных 
отношений изотопов свинца (206Pb/204Pb  = 16,05–17,69, 207Pb/204Pb  = 15,53–
15,66). На диаграммах, показанных на рис.  4.15, изотопные составы свинца 
трех гранитоидов проецируются между эволюционными кривыми верхней 
коры (UC) и орогена (OR), что также указывает на их происхождение из веще-
ства древней коры.

Чаткало-Кураминский блок Срединного Тянь-Шаня

Изотопный состав Nd-Sr-Pb был изучен в 19 образцах гранитоидов, принад-
лежащих к трем возрастным группам: силурийской, карбоновой и пермской, 
однако в  восьми пробах были получены нереалистично низкие значения 
87Sr/86Sr(t), которые были исключены из  рассмотрения. Значения 87Sr/86Sr(t), 
рассчитанные для остальных проб, варьируют в  относительно узком диапа-
зоне от 0,7046 до 0,7066 (см. рис. 4.14). Исключение составляет силурийский 
гранит из  интрузии Кызыл-Алма-Сай, для которого установлено очень вы-
сокое значение 87Sr/86Sr(t)  = 0,7175. Однако, так как изотопные составы Nd 
и  Hf в  этом граните не отличаются от других проб, мы предполагаем, что 
Rb-Sr система в этой породе могла быть нарушена в результате какого-то вто-
ричного процесса. Другой силурийский гранодиорит из  интрузии Карабаш 
отличается положительным значением εNdt (+6,9) и  модельным возрастом 
Nd TDM* 0,52 млрд лет (см. рис. 4.14), что может указывать на его мантийное 
происхождение. Значения εNdt во всех остальных гранитоидах варьируют 
от −5,1 до +0,7, а их модельные возрасты Nd TDM* — от 1,02 до 1,57 млрд лет 
(причем большинство из  них находятся в  диапазоне 1,2–1,3  млрд лет), что 
может указывать на происхождение из коровых или смешанных источников  
(см. рис. 4.14).

Значения εHft в цирконах из этих образцов варьируют в достаточно ши-
роких пределах (от –5,6 до +7,4), хотя большинство из них находятся в диа-
пазоне от –3 до +3. Обращает на себя внимание то, что силурийские грани-
тоиды в  целом отличаются наиболее древними модельными возрастами Hf 
(1,4–1,6 млрд лет, см. рис. 4.15), что может указывать на средне-раннепротеро-
зойский возраст фундамента Чаткало-Кураминского блока. Силурийский гра-
нодиорит из интрузии Карабаш, для которого установлено близкое к мантий-
ному значение εNdt (+6,9), характеризуется типично коровым значением εHft 
(–3,0). Это может отражать реальные отличия данных изотопных систем, так 
как изотопный состав Nd в породе определяется происхождением расплава, 
из которого эта порода кристаллизовалась, а изотопный состав Hf в цирконах 
может отражать их происхождение из древних коровых протолитов. 
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В целом более молодые карбоновые и пермские гранитоиды характери-
зуются более широкими вариациями значений εHft, что может указывать на 
их происхождение из  смешанных источников, возможно с  некоторым уча-
стием мантийного вещества. В  гранитоидах Чаткало-Кураминского блока 
установлены следующие вариации измеренных отношений изотопов свинца 
(206Pb/204Pb  = 18,23–20,60, 207Pb/204Pb  = 15,61–15,75 и  208Pb/204Pb  = 38,27– 
–41,72) и  первичных отношений изотопов свинца (206Pb/204Pb = 13,89–17,80,  
207Pb/204Pb  = 15,39–15,60). В  микропегматите из  интрузии Акчасай установ-
лены очень высокие значения измеренных отношений изотопов свинца 
(206Pb/204Pb = 20,60, 207Pb/204Pb = 15,75 и  208Pb/204Pb = 41,72), но чрезвычайно 
низкие значения первичных отношений (206Pb/204Pb = 13,89, 207Pb/204Pb = 15,39). 
Это связано с очень высоким отношением U/Pb в данной породе, а значит рас-
считанные первичные отношения могут быть недостаточно надежными. На 
диаграммах, показанных на рис. 4.15, изотопные составы свинца всех грани-
тоидов проецируются между эволюционными кривыми верхней коры (UC) 
и орогена (OR), что также указывает на наличие древней коровой компоненты 
в их источниках.

§ 4.4. Обобщение результатов изучения  
изотопного состава

Положительные значения εNdt и низкие 87Sr/86Sr указывают на происхождение 
гранитоидных магм из  источников, обедненных литофильными элементами 
в течение длительного времени (таких как мантия), а отрицательные значения 
εNdt и  высокие 87Sr/86Sr указывают на происхождение из  источников, дли-
тельное время обогащенных литофильными элементами (таких как древняя 
континентальная кора). На рис.  4.14а  показано положение точек изотопных 
составов Sr и  Nd в  проанализированных породах по отношению к  полям 
мантии и протерозойской коры, а также линий смешения между ними. Боль-
шинство проб характеризуются смешанными значениями εNdt (от –5 дo +7) 
и  87Sr/86Sr (0,704–0,707), варьирующими в  широких пределах, что указывает 
на преимущественно коровое происхождение. Исключение составляют гра-
нитоиды Султан-Увайса и две породы из Кызылкумо-Нуратинского сегмента, 
для которых установлены положительные (мантийные) значения εNdt. В от-
личие от этих пород большинство других гранитоидов из Кызылкумо-Нура-
тинского и Гиссарского сегментов, а также из Чаткало-Кураминского блока ха-
рактеризуются коровыми отрицательными или близкими к нулю значениями 
εNdt, что указывает на их формирование из  материала древней континен-
тальной коры. Крутой тренд на диаграмме εNdt vs. (87Sr/86Sr)t, то есть резко 
отрицательные значения εNdt на фоне относительно небольшого увеличения 
значений (87Sr/86Sr)t, обычно означает происхождение за счет древней коры 
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и связан с обеднением Rb в процессе метаморфизма высоких ступеней на глу-
боких горизонтах коры. 

Верхнекоровые источники, напротив, обычно характеризуются большим 
разбросом значений (87Sr/86Sr)t, обусловленным значительными вариа-
циями Rb/Sr в  осадочных породах. Так как на диаграмме εNdt vs. (87Sr/86Sr)t  
(см. рис.  4.14а) значения εNdt образуют отчетливый кластер в  интервале от 
–3,5 до –1 при относительно низких значениях (87Sr/86Sr)t, это, вероятно, ука-
зывает на происхождение большинства проанализированных гранитоидов за 
счет относительно гомогенных коровых протолитов. Исключение составляет 
единственная проба силурийского гранита из Чаткало-Кураминского блока, ко-
торая сильно отличается от остальных гранитоидов значительно повышенным 
отношением (87Sr/86Sr)t. Это может указывать на происхождение силурий-
ского гранита за счет более молодого гетерогенного корового протолита, что, 
впрочем, не подтверждается данными по изотопному составу Hf в цирконе.

На рис.  4.14б изображена диаграмма, показывающая соотношение рас-
считанных модельных возрастов Nd TDM с возрастами кристаллизации соот-
ветствующих пород, определенными с  помощью датирования по цирконам. 
Дополнительно на этой диаграмме показаны линии эволюции во времени 
составов деплетированной мантии (DM) и  «средней коры», выплавленной 
из мантии 1600, 1000 и 540 млн лет назад, что соответствует нижним границам 
мезопротерозоя, неопротерозоя и фанерозоя в Международной стратиграфи-
ческой шкале. Значительный разброс значений εNdt (от –5 до +7) указывает 
на присутствие как мантийных, так и  коровых гранитоидов с  явным пре-
обладанием последних. Кроме того, большое количество верхнепалеозой-
ских коровых гранитоидов с отрицательными значениями εNdt (от –5 до –1) 
указывает на появление этих пород в  результате плавления мезопротерозо-
йской коры, что подтверждается наличием во многих гранитах ксеногенных 
цирконов с  мезо-неопротерозойскими возрастами (рис. 4.16, Приложение 
В.7). Изотопный состав Pb также указывает на происхождение большинства 
изученных гранитоидов из  материала древней континентальной коры (см. 
рис.  4.15) и  соответствует тренду, установленному для гранитоидов других 
районов Тянь-Шаня [Chiaradia et al., 2006].

Эти выводы в основном совпадают с оценками возрастов источников гра-
нитоидов по модельным возрастам Hf TDM

c, рассчитанным на основе изотоп-
ного состава Hf, измеренного в цирконах (см. рис. 4.15). Так как изотопный 
состав Hf в цирконах измерен в большем количестве проб по сравнению с про-
бами, проанализированными на изотопный состав Sr-Nd-Pb, происхождение 
большинства проанализированных гранитоидов за счет древних (мезопроте-
розойских или даже палеопротерозойских) коровых источников является еще 
более очевидным.

На рис.  4.15г изображена диаграмма, показывающая соотношение рас-
считанных модельных возрастов Hf TDM

c (то есть модельных возрастов отде-
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ления от деплетированной мантии коровых источников гранитоидов с  при-
нятым отношением 177Lu/176Hf = 0,015) с возрастами кристаллизации соответ-
ствующих пород, определенными с  помощью датирования по цирконам. На 
этой диаграмме хорошо видно, что силурийские гранитоиды Чаткало-Кура-
минского блока имеют раннерифейские модельные возрасты Hf TDM

c, а более 
поздние девонские и  карбоновые гранитоиды этого же района имеют более 
молодые позднерифейские модельные возрасты, что говорит об их происхож-
дении за счет более молодых коровых протолитов или в результате смешения 
со все большим количеством ювенильного мантийного вещества. Разновоз-
растные палеозойские гранитоиды Султан-Увайса преимущественно харак-
теризуются ювенильными мантийными источниками, что подтверждается 
геохимическими и Sr-Nd изотопными данными для плагиогранитов интрузий 
Шейхджейли и Кахралысай. Мантийное происхождение также является оче-
видным для габброидов офиолита Тескудук и  плагиогранитов интрузии Бо-
калы в северной части Кызылкумо-Нуратинского сегмента.

Рис. 4.14в иллюстрирует близость значений модельных возрастов Hf 
TDM

c, рассчитанных на основе изотопного состава Hf, измеренного в  цир-
конах, и модельных возрастов TDM, рассчитанных по изотопному составу Nd 

Рис. 4.16. Значения εHft и εNdt в гранитоидах западного Тянь-Шаня на территории 
Узбекистана. Значения показаны как коровые, если εHft < 0 и εNdt < −2; как смешанные, если 
εHft от 0 до +5 и εNdt от −2 до 0; как ювенильные, если εHft > +5 и εNdt > 0. С использованием 
данных [Dolgopolova et al., 2017]
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в породе. Линейный тренд, который отчетливо виден на этой диаграмме, озна-
чает, что обе изотопные системы отражают одни и те же эволюционные про-
цессы. Близость значений модельных возрастов Nd и Hf указывает на то, что 
эти параметры являются надежными индикаторами, позволяющими отли-
чать друг от друга гранитоиды, выплавленные из разных источников, и делать 
правильные выводы о генезисе магматических серий в различных террейнах 
Тянь-Шаня.

В целом пермские гранитоиды отличаются от более древних более коро - 
вым характером, что особенно характерно для Чаткало-Кураминского блока 
и Гиссарского сегмента. Исключение составляют некоторые пермские грани-
тоиды северной части Кызылкумо-Нуратинского сегмента и  Султан-Увайса, 
которые преимущественно характеризуются ювенильными мантийными 
источниками. Этот тренд отчетливо виден на рис. 4.16, где вынесены значения 
εNdt и εHft для всех проанализированных проб во всех изученных террейнах 
на территории Узбекистана. Гранитоиды Чаткало-Кураминского блока Сре-
динного Тянь-Шаня характеризуются в  основном коровыми источниками. 
Для гранитоидов Гиссарского и Кызылкумо-Нуратинского сегментов Южного 
Тянь-Шаня характерны коровые и смешанные источники. Наконец, для пород 
северной части Кызылкумо-Нуратинского сегмента и  Султан-Увайса харак-
терны мантийные источники.

§ 4.5. Интерпретация результатов исследования 
палеозойских гранитоидов Узбекистана

4.5.1. Султан-Увайс

Все проанализированные породы Султан-Увайса значительно отличаются 
по составу от гранитоидов других изученных районов Узбекистана и  пред-
ставляют собой наиболее примитивные магматические комплексы западного 
Тянь-Шаня. Хотя гранитоиды Султан-Увайса и характеризуются признаками 
надсубдукционных магматических серий (правым наклоном спектров распре-
деления редких элементов и отрицательными Ta-Nb-Ti аномалиями на муль-
тикатионных диаграммах), они в  значительно меньшей степени обогащены 
литофильными элементами и легкими REE по сравнению с породами других 
террейнов (см. рис. 4.12, 4.13). Составы всех пород Султан-Увайса попадают 
в поле гранитов вулканических дуг на дискриминационных диаграммах Rb vs. 
(Y + Nb) и Nb vs. Y, а состав плагиогранита интрузии Кахралысай попадает на 
границу с полем гранитов океанических хребтов (см. рис. 4.11д, 4.11е). Относи-
тельно примитивный редкоэлементный состав и отчетливая натровая специ-
ализация пород Султан-Увайса может указывать на их происхождение в об-
становке внутриокеанической дуги. Изотопные составы пород Султан-Увайса 
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также указывают на их мантийное происхождение. Единственная проба, в ко-
торой был проанализирован изотопный состав Sr и Nd (T6-007, гранодиорит 
Шейхджейли), попадает в поле мантийных составов на диаграмме εNd vs. Sr/Sr 
(см. рис. 4.14а), и три пробы, в которых был проанализирован изотопный со-
став Hf в цирконах, также характеризуются положительными значениями εHf 
(11,0–14,3) и Hf модельными возрастами 0,48–0,67 млрд лет. Исключение со-
ставляет проба истемесского гнейса T6-003, которая отличается более низким, 
но также положительным значением εHf (+5,45) (см. рис. 4.14а, Приложение 
В.8). Интересно, что гранит интрузии Актау с возрастом 277 млн лет, который 
также характеризуется высоким значением εHf (+11,04), представляет собой 
достаточно редкий для Тянь-Шаня пример постколлизионной интрузии, ве-
роятным источником которой являлись ювенильные протолиты мантийного 
происхождения.

Новые данные о  возрасте пород Султан-Увайса в  целом подтверждают 
опубликованные ранее палеонтологические датировки. Среднекембрийский 
(505  млн лет) возраст, установленный для связанного с  офиолитовым ком-
плексом плагиогранита интрузии Кахралысай, несколько древнее позднеор-
довикских  — раннесилурийских возрастов офиолитовых комплексов, мар-
кирующих Южно-Тянь-Шаньскую сутуру в  более восточных районах [Мир-
камалов и др., 2012; Dolgopolova et al., 2016; 2017]. Гранодиорит из интрузии 
Шейхджейли, который по геохимическим особенностям тоже близок к грани-
тоидам офиолитов, имеет возраст 382 млн лет (Приложение В.7). Габброидные 
интрузии Тебинбулак и Джамансай не были датированы в рамках настоящей 
работы. Однако ранее опубликованные биостратиграфические и геохроноло-
гические данные свидетельствуют о том, что эти массивы также представляют 
фрагменты девонской океанической коры [Стратифицированные…, 2000]. 
Хотя возраст 311 млн лет, установленный для истемесских гнейсов, не явля-
ется надежным из-за большого разброса аналитических данных, он может 
свидетельствовать о формировании этих сильно деформированных гранито-
идов в  надсубдукционной обстановке на доколлизионной стадии. Наконец, 
возраст 277 млн лет, полученный для гранита Актау, близок к возрастам пост-
коллизионных интрузий других районов Тянь-Шаня, полученных нами ранее 
[Seltmann et al., 2011].

Хотя уже высказывалось мнение о  том, что офиолит Каракудук марки-
рует продолжение Южно-Тянь-Шаньской сутуры [Савчук, 1992; 1990; Савчук 
и др., 1997; Морозов, 2001], положение Султан-Увайса относительно террейнов 
Срединного и Южного Тянь-Шаня остается неясным. Присутствие надсубдук-
ционных магматических серий девона и карбона отражает сходство Султан- 
Увайса с Чаткало-Кураминским блоком Срединного Тянь-Шаня. Однако маг-
матические серии Султан-Увайса отличаются от пород Чаткало-Кураминского 
блока значительно более примитивной геохимией и мантийными изотопными 
составами. Возможно, надсубдукционные серии Султан-Увайса представляют 
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собой лучше сохранившийся и более ювенильный фрагмент островной дуги, 
которая, по мнению некоторых авторов [Alexeiev et al., 2016], была аккрети-
рована к северу около 450 млн лет назад и слагает в настоящее время южную 
часть Чаткало-Кураминского блока. С другой стороны, девонские надсубдук-
ционные серии Султан-Увайса могут являться частью уральских структур 
и составлять южное продолжение мугоджарской дуги [Лутц, Фельдман, 1992]. 
На возможную связь между структурами Урала и Южного Тянь-Шаня также 
указывалось на основании интерпретации геофизических данных [De Boorder, 
Zeylmans van Emmichoven, 2005].

4.5.2. Кызылкумо-Нуратинский сегмент

Датированные U-Pb методом по цирконам в рамках данной работы 11 проб 
из  Кызылкумо-Нуратинского сегмента дополняют результаты, опублико-
ванные ранее нами [Конопелько и др. 2002; Konopelko et al., 2003; Seltmann et 
al., 2011] и другими авторами [Костицын, 1991; 1993; 1996; Wilde et al., 2001; 
Kempe et al., 2015; 2016]. Наиболее древний возраст 438  млн лет установлен 
для габбро из аллохтонного офиолита Тескудук в горах Тамдытау. Эта порода 
является наиболее примитивной по составу (то есть наименее обогащенной 
литофильными элементами) и характеризуется положительными значениями 
εNdt и εHft, что также указывает на ее мантийное происхождение.

Возрасты всех остальных датированных гранитоидов укладываются в от-
носительно узкий интервал 273–293  млн лет и  соответствуют постколлизи-
онной стадии развития региона. Однако некоторые постколлизионные грани-
тоиды Кызылкумо-Нуратинского сегмента также характеризуются примитив-
ными составами. К ним относятся три пробы тоналитов из интрузии Бокалы 
в горах Букантау, в одной из которых установлены мантийные изотопные со-
ставы Nd, Sr и Hf, а  также плагиогранит из интрузии Шурук в  горах Кульд-
жуктау. Интересно, что трубки взрыва щелочных мафических пород в  се-
верной части Кызылкумо-Нуратинского сегмента также внедрились на пост-
коллизионной стадии. Дайка гранита (T6-016), секущая алмазоносные мафиты 
трубки Карашохо в горах Букантау, имеет возраст 276 млн лет. Это означает, 
что внедрение трубки взрыва, скорее всего, произошло на постколлизионной 
стадии, что, по неопубликованным данным В. М. Саватенкова и  Д. Л. Коно-
пелько, подтверждается Rb-Sr возрастами около 300 млн лет, полученными для 
других трубок взрыва в этом районе.

Постколлизионные гранитоиды Кызылкумо-Нуратинского сегмента от-
личаются от гранитоидов других сегментов Южного Тянь-Шаня выраженным 
разнообразием составов (см. рис. 4.11). Они включают редкие для Тянь-Шаня 
пересыщенные глиноземом S граниты (пробы T6-017, T6-018  из  интрузии 
Алтынтау), амфиболсодержащие I-граниты в  ассоциации с  мафическими 
породами (пробы T6-037, T6-038  из  интрузии Темиркобук), а  также диф-
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ференцированные массивы с  А-гранитами (пробы T6-041  — Т6-043  из  ин-
трузии Кошрабад) и  небольшие тела нефелиновых сиенитов (пробы T6-026, 
T6-028 из интрузии Кынгыр). Изотопные составы постколлизионных грани-
тоидов Кызылкумо-Нуратинского сегмента варьируют в  широких пределах, 
однако большинство проб характеризуется коровыми изотопными метками 
с отрицательными или близкими к нулю величинами εNdt. Эта черта объеди-
няет их с гранитоидами других террейнов Тянь-Шаня и свидетельствует об их 
происхождении за счет докембрийской коры в результате прямого плавления 
или в виде существенного компонента источника.

Ранее нами была предложена модель, объясняющая одновременное внед-
рение геохимически контрастных гранитоидов в  результате плавления раз-
личных по составу протолитов на разных глубинах вдоль зон крупных транс-
литосферных сдвигов [Конопелько и  др., 2011]. Эта модель кажется приме-
нимой для хребта Северный Нуратау, в котором массивы гранитов внедрены 
вдоль регионального северонуратинского разлома, являющегося частью  
Южно-Тянь-Шаньской сутуры. Однако для объяснения интенсивного пост-
коллизионного гранитоидного магматизма на обширной территории северных 
Кызылкумов, где массивы гранитов занимают до 70–80 % домезозойского 
эрозионного среза, необходим более мощный региональный тепловой им-
пульс, который мог быть результатом деламинации сублитосферной мантии 
и нижней коры и замещения ее более горячим веществом астеносферы [Коно-
пелько и др., 2011]. Реалистичность этого сценария подтверждается новыми 
изотопными данными, включая древние (1,22–1,47 млрд лет, см. рис. 4.14) мо-
дельные Nd TDM возрасты гранитоидов, свидетельствующие о  значительном 
вкладе материала докембрийской коры. В § 4.6 петрогенезис и обстановка фор-
мирования постколлизионных интрузий Кызылкумо-Нуратинского сегмента 
Южного Тянь-Шаня подробно обсуждается на примере многофазного золото-
носного массива Кошрабад, одного из нескольких геохимически контрастных 
магматических комплексов, сформировавшихся в  зоне северонуратинского 
разлома, который является частью Южно-Тянь-Шаньской сутуры.

4.5.3. Гиссарский сегмент

Геохимические особенности габбро и  плагиогранита комагматичных окру-
жающим карбоновым вулканитам гиссарского рифта сближают их с габбро-
плагиогранитными сериями офиолитов. Однако составы этих пород попа-
дают в поля гранитов вулканических дуг на дискриминационных диаграммах 
и  характеризуются отчетливыми отрицательными аномалиями Ta-Nb-Ti на 
мультикатионных диаграммах (см. рис.  4.12, 4.13). Все остальные изученные 
граниты из Гиссарского сегмента, включая три датированных разновидности 
с возрастами в интервале 270–320 млн лет, характеризуются составами, типич-
ными для надсубдукционных серий, и  смешанными изотопными составами 
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Nd-Sr-Pb-Hf. Такие геохимические характеристики являются обычными для 
магматических серий активных континентальных окраин андийского типа, 
в которых мантийные расплавы взаимодействуют и смешиваются с веществом 
континентальной коры. Сходные геохимические особенности установлены 
для гранитоидов Чаткало-Кураминского блока, которые также образовались 
в  обстановке активной континентальной окраины, о  чем пойдет речь ниже. 
Однако по сравнению с  породами Чаткало-Кураминского блока некоторые 
граниты Гиссара попадают в  поля внутриплитных гранитов на дискримина-
ционных диаграммах и отличаются более древними модельными возрастами, 
свидетельствующими об их происхождении из неопротерозойской коры. По-
добные черты характерны также для гранитов северной части Гиссарского сег-
мента на территории Таджикистана [Konopelko et al., 2017].

4.5.4. Чаткало-Кураминский блок

Для девяти из  11  датированных силурийско-раннедевонских магматических 
пород установлены возрасты в интервале 414–429 млн лет, и только две ин-
трузии имеют более молодые возрасты 401 и 397 млн лет (Приложение В.7). 
Все силурийско-раннедевонские гранитоиды попадают в поля гранитов вул-
канических дуг на дискриминационных диаграммах и  обладают геохимиче-
скими характеристиками, типичными для магматических серий активных 
континентальных окраин андийского типа, то есть относительно резко фрак-
ционированными спектрами распределения REE и редких элементов с отри-
цательными аномалиями Ta, Nb и  Ti, а  также смешанными изотопными со-
ставами Nd-Sr-Pb-Hf. Их относительно древние модельные Nd и Hf возрасты 
свидетельствуют о  происхождении из  неопротерозойской континентальной 
коры, что подтверждается присутствием ксеногенных и унаследованных нео-
протерозойских цирконов (Приложения Б.4, В.7–В.10).

Возобновление субдукции в Чаткало-Кураминском блоке обычно связы-
вают с  вулканитами уинской свиты, имеющей раннекарбоновый биострати-
графический возраст [Далимов и др., 2003]. Однако возрасты 19 датированных 
магматических пород оказались в интервале 289–320 млн лет, что указывает на 
то, что пик надсубдукционного магматизма пришелся на средний и поздний 
карбон (от башкирского до гжельского яруса). Как и силурийско-раннедевон-
ские гранитоиды, карбоновые магматические комплексы характеризуются 
признаками (включая геохимические особенности и  смешанные изотопные 
составы Nd-Sr-Pb-Hf), типичными для магматических серий активных конти-
нентальных окраин андийского типа, в которых мантийные расплавы взаимо-
действуют и смешиваются с веществом континентальной коры.

Полученные раннепермские возрасты в интервале 285–300 млн лет совпа-
дают с  возрастами постколлизионных интрузий других районов Тянь-Шаня 
[Seltmann et al., 2011; Konopelko et al., 2017]. Однако, в  отличие от Южного 



§ 4.6. Петрогенезис, металлогения и геодинамическая обстановка… 143

Тянь-Шаня, где внедрение постколлизионных гарнитов происходило после 
длительного периода амагматического развития, в  Чаткало-Кураминском 
блоке постколлизионные магматические серии формировались вслед за над-
субдукционными без какого-либо перерыва во времени. Постколлизионные 
комплексы Чаткало-Кураминского блока обладают всеми характеристиками, 
типичными для шошонитовых серий [Soloviev, 1993; 1998; Мамаджанов, 2004; 
2011; Konopelko et al., 2017]. Наличие мафических пород в шошонитовых ком-
плексах Чаткало-Кураминского блока указывает на мантийный источник. Од-
нако геохимические особенности мафических пород (относительно низкие 
содержания Cr и  Ni в  комбинации с  пониженными значениями Mg# (MgO/
(MgO+FeOtot)) и повышенными содержаниями P2O5, Ba, Sr и LREE) указывают 
на то, что их мантийный источник, вероятно, был обогащен литофильными 
элементами в результате мантийного метасоматоза и/или мантийно-корового 
взаимодействия. Ряд авторов [Hawkesworth et al., 1995; Feldstein, Lange, 1999; 
и др.] предположили, что обогащенные литофильными элементами и легкими 
REE шошонитовые расплавы, которые формировались в  постколлизионной 
обстановке, но  по редкоэлементному составу напоминают серии активных 
окраин, могли формироваться из материала мантийного клина, обогащенного 
несовместимыми элементами в ходе предыдущих эпизодов субдукции. В этом 
сценарии нагрев и  плавление ранее обогащенного мантийного клина может 
происходить в  результате отрыва или отката слэба на постколлизионной 
стадии [Van Hunen, Miller, 2015].

§ 4.6. Петрогенезис, металлогения и геодинамическая 
обстановка формирования постколлизионных 
интрузий Кызылкумо-Нуратинского сегмента 
на примере золотоносного массива Кошрабад

Кошрабадский массив, расположенный в Кызылкумо-Нуратинском сегменте 
Южного Тянь-Шаня, представляет собой одну из интереснейших герцинских 
интрузий западного Тянь-Шаня. Массив известен как один из немногих фане-
розойских комплексов гранитов рапакиви [Юдалевич и др., 1973], а также бла-
годаря связанному с  ним магматическому месторождению золота, крупней-
шему из подобных месторождений в Тянь-Шане [Abzalov, 2007]. Кроме того, 
Кошрабадский массив расположен в Северо-Нуратинской структуре, форми-
рование которой связано с растяжением, сопряженным со сдвигом вдоль Се-
веро-Нуратинского разлома, который является частью Южно-Тянь-Шаньской 
сутуры (рис. 4.17). Постколлизионные гранитоидные интрузии Северо-Нура-
тинской структуры весьма разнообразны по составу и являются интересным 
примером гранитообразования в этой геодинамической обстановке. 
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Кошрабадскому массиву и  связанным с  ним месторождениям посвя-
щены многочисленные публикации [Хамрабаев и др., 1973; Хамрабаев, 2000; 
Проскуряков и др., 1979; Котов, 1993; Бортников и др., 1996; Рудные место-
рождения Узбекистана, 2001; Abzalov, 2007], однако последние статьи о  пе-
трогенезисе массива [Формационный анализ…, 1975; Юдалевич и др., 1991] 
были основаны на ограниченных данных о составе пород. Мы же рассмотрим 
петрогенезис Кошрабадского массива с учетом новых данных о петрографии 
и  составе пород, их полевых взаимоотношениях и  на основе современных 
представлений о формировании сложно построенных интрузий. Выявленные 
тренды геохимической эволюции пород массива дополняют существующие 
представления о  формировании связанных с  ним золоторудных место-
рождений. Геодинамическая обстановка формирования интрузий Северного 
Нуратау также обсуждается с учетом новых геохимических и геохронологи-
ческих данных.

4.6.1. Геологическое строение хребта Северный Нуратау

Образования хребта Северный Нуратау, где находится Кошрабадский массив 
(рис. 4.18, 4.19), представляют собой северную окраину домена Южного Тянь-

Рис. 4.17. Тектоническая схема Тянь-Шаня. В рамке — Нуратинские горы, 
показанные на рис. 4.18:

СТШ — Северный Тянь-Шань, СрТШ — Срединный Тянь-Шань, ЮТШ — Южный 
Тянь-Шань, ЛН — линия Николаева, ТФС — Талассо-Ферганский сдвиг, ЮТШС — Южно-
Тянь-Шаньская сутура
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Шаня и рассматриваются [Бискэ, Усманов, 1981; Поршняков и др., 1991] как 
ансамбль тектонических покровов, продвигавшихся на юг от коллизион-
ного шва и смятых затем в складки. Отчетливо наблюдаются покровы мало-
мощных карбонатных отложений девона — среднего карбона. Однако отсло-
ение покровов происходило и на более глубоких стратиграфических уровнях, 
захватывая мощные терригенные серии ордовика — силура вплоть до карбо-
натно-кремнистого и черносланцевого нижнего палеозоя и, возможно, верх-
него докембрия, что привело к резкому утолщению дислоцированного комп- 
лекса.

Смятые в складки покровы Северного Нуратау срезаются региональным 
сдвигом, который является трансформированной шовной зоной: Северо-Ну-
ратинским разломом, который является частью Южно-Тянь-Шаньской сутуры, 
проходящей вдоль южной окраины Палеоказахстана [Поршняков и др., 1991]. 
В Северном Нуратау Южно-Тянь-Шаньская сутура осложняется рядом оперя-
ющих разломов и представляет собой крупную структуру растяжения, сфор-

Рис. 4.18. Геологическая схема хребта Северный Нуратау, по [Формационный 
анализ…, 1975; Abzalov, 2007; Seltmann et al., 2011]. В рамке — Кошрабадский 
массив, детально показанный на рис. 4.19
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мированную на постколлизионном этапе. В эту структуру внедрены интрузии 
гранитоидов, включая Кошрабадский массив. Интрузии вытянуты в северо-за-
падном направлении согласно общему простиранию герцинид, хотя часто 
имеют секущие соотношения с  породами рамы. Благодаря различиям в  со-
ставе, интрузии гранитоидов Северного Нуратау были отнесены на стадии кар-
тирования к различным комплексам [Формационный анализ…, 1975], а позже 
рассматривались как представители различных геодинамических обстановок 
[Abzalov, 2007]. Условия и обстановка их формирования рассматриваются ниже 
с учетом новых геохронологических и геохимических данных.

4.6.2. Геологическое строение Кошрабадского массива

Кошрабадский массив площадью 196  км2 имеет клиновидную форму и  вы-
тянут в субширотном направлении (см. рис. 4.19а). В строении массива при-
нимают участие породы с вариациями состава от 50 до 75 % SiO2. В настоящей 
работе все породы массива разделены на мафические (50–62 % SiO2) и породы 
главной фазы внедрения, представленные кварцевыми сиенитами и  грани-
тами со структурой рапакиви (62–73 % SiO2). Все составы также представлены 
дайковыми разновидностями. Мафические породы слагают 3–4 % площади 
массива и  развиты в  его центральной части. Около 94 % площади массива 
занято овоидными кварцевыми сиенитами и  гранитами, и  2 %  — дайками 
и штоками аплитов и мелкозернистых гранитов. Дайки распространены в ос-
новном в  восточной части массива, где они формируют два перекрещиваю-
щихся пучка: северо-восточного и субширотного простирания. Эндоконтакт 
массива, как правило, лишен хорошо выраженной зоны закалки. В экзокон-
такте распространены гранат-кварц-слюдяные и  кварц-кордиерит-слюдяные 
роговики по кластическим осадкам вмещающих пород мощностью 50–200 м. 
Карбонатные породы в экзоконтакте превращены в гранатовые скарны.

Мафические породы представлены амфибол-пироксеновыми, иногда 
с  оливином, калишпатсодержащими габбро, эссекситами, монцонитами, ам-
фиболовыми плагиосиенитами, амфибол-пироксеновыми, биотит-амфибо-
ловыми и кварцевыми сиенитами. Породы главной фазы представлены круп-
нозернистыми порфировидными амфибол-биотитовыми кварцевыми сиени-
тами и гранитами. Мелкие тела аплитов и мелкозернистых гранитов, включая 
ультракислые граниты, также сложены амфибол-биотитовыми разновидно-
стями. Важной особенностью пород главной фазы является наличие овоидов 
щелочного полевого шпата размером до 6 × 3 см, часто с каймой олигоклаза, 
содержащих концентрически расположенные мелкие (до 2  мм) включения 
темноцветных минералов (рис. 4.20а).

По взаимному расположению овоидов выделяются как структуры те-
чения (трахитоидные), так и структуры, характерные для полевошпатовых ку-
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мулатов. Тела щелочно-полевошпатовых и  андезин-лабрадоровых кумулатов 
также отмечены при картировании массива [Юдалевич и др., 1991]. Взаимо-
отношения мафических пород с породами главной фазы указывают на одно-
временное внедрение расплавов основного и кислого состава. Формируются 
характерные «подушки» (рис.  4.20б), образование которых объясняется не-
смесимостью расплавов различного состава [Cantagrel et al., 1984]. Наблюда-
ется также дезинтеграция кумулатов и  мобилизация мегакристов полевого 
шпата в  окружающий основной расплав с  образованием гибридных пород 
(рис. 4.20в). Подобные же взаимоотношения установлены между овоидными 
гранитами главной фазы и  поздними аплитами и  мелкозернистыми грани-
тами. Формы тел аплитов и мелкозернистых гранитов указывают на внедрение 
в еще не консолидированные породы главной фазы (рис. 4.20г). Также наблю-
дается мобилизация овоидов в инъецирующий расплав, при котором иногда 
происходит разламывание овоидов (рис. 4.20д).

Минеральный состав пород характеризуется практически сквозным рас-
пространением щелочного полевого шпата, слабозонального плагиоклаза, 
имеющего в центральных частях вкрапленников состав An32–45, высокожеле-
зистого биотита-лепидомелана и гастингситового амфибола. Мафические по-
роды содержат эгиринизированный клинопироксен (авгит). Как в мафических 
породах, так и в породах главной фазы иногда встречаются зерна железистого 

Рис. 4.19. Геологическое строение и рудоносность Кошрабадского массива: 
а — схематическая геологическая карта массива; б — схематическая карта 

золоторудного месторождения Гужумсай в зоне эндоконтакта, по [Abzalov, 2007]
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оливина-файялита. Наиболее распространенные акцессорные минералы  — 
ильменит, иногда совместно с магнетитом, апатит, циркон, ортит. 

4.6.3. Геохимические характеристики

Химический состав пород определялся методами XRF и  ICP-MS и  ICP-BF-
ESMS. Составы проанализированных образцов представлены в табл. 4.1. Ранее 
опубликованные анализы пород массива [Формационный анализ…, 1975; 
Юдалевич и др., 1991] были также включены в базу данных и обработаны со-
вместно с новыми результатами.

а

в

б

г

д Рис. 4.20. Породы Кошрабадского массива: 
а — овоиды щелочного полевого шпата 

в гранитах главной фазы; б — формирование 
«подушек» как результат совместного 
внедрения расплавов разного состава; 
в — внедрение мафического расплава 
в неконсолидированные породы главной фазы 
и дезинтеграция полевошпатовых кумулатов; 
г — внедрение остаточных кислых расплавов 
в неконсолидированные породы главной фазы; 
д — мобилизация и разламывание овоидов 
щелочного полевого шпата в остаточном 
кислом расплаве
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Таблица 4.1. Содержание элементов в породах Кашрабадского массива: главных 
(окислов), вес. %, и редких, ppm

Компонент 420500 T6-043 420400 T6-041 420700 420600 420900 401700 T6-042 420800 421000

SiO2 50,70 53,26 56,00 56,73 60,55 61,05 61,90 64,65 65,42 65,00 65,70

TiO2 1,30 1,20 1,13 0,59 0,80 0,48 0,70 0,54 0,49 0,59 0,57

Al2O3 14,50 17,94 14,70 17,00 17,45 19,65 17,10 15,92 15,21 15,95 16,05

FeOtot 12,10 9,42 10,04 6,98 5,21 4,36 5,43 4,85 4,14 5,08 4,87

MnO 0,19 0,16 0,16 0,12 0,08 0,06 0,10 0,06 0,06 0,07 0,07

MgO 0,98 0,42 0,73 0,41 0,10 0,65 0,48 0,75 0,64 0,75 0,70

CaO 12,15 7,24 8,62 3,91 2,66 5,39 3,71 3,15 2,87 3,45 3,23

Na2O 3,75 5,52 4,20 4,98 5,56 5,32 4,43 4,31 3,31 3,72 3,66

K2O 2,25 1,97 3,66 4,84 5,84 2,19 5,44 4,09 4,57 3,89 4,33

P205 0,68 0,24 0,46 0,17 0,07 0,15 0,18 0,19 0,17 0,20 0,18

Rb – 37 – 112 – – – 157 198 – –

Ba 1831 1127 1589 1685 828 918 1862 1477 1465 1401 1580

Sr 1058 566 880 507 537 461 474 224 199 – –

Ga – 23,6 – 23,1 – – – 26,9 23,3 – –

Zr 221 306 163 151 120 276 532 229 244 326 305

Hf 4,6 8,0 4,0 4,0 2,3 6,9 10,9 6,0 8,0 8,3 7,6

Y 36,7 33,4 38,2 25,2 14,3 38,4 31,2 38 39,1 46,2 42,1

Nb 24,8 24,0 29,2 17,5 19,8 21,2 36,2 19,0 21,2 24,8 23,0

Ta 1,9 1,4 2,4 0,9 1,0 1,5 2,3 1,3 2,4 1,6 1,6

U 2,0 2,1 2,8 1,4 0,6 2,1 2,8 6,5 3,7 5,6 6,8

Th 5,9 6,6 6,7 10,1 1,2 9,5 10,1 16,3 15,5 16,7 16,1

La 50,5 39,3 47,9 31,6 20,2 45,6 35,4 48,2 48,3 42,9 49,2

Ce 98,1 79,3 94,8 63,1 37,0 83,6 64,4 93,8 94,3 82,3 91,0

Pr 10,9 9,7 10,9 7,6 4,1 9,4 7,1 11,0 10,7 9,3 10,0

Nd 43,8 35,5 44,4 28,6 16,4 38,7 29,5 40,4 38,2 39,4 40,1

Sm 8,6 7,1 8,9 5,3 3,5 8,1 6,2 8,4 7,8 8,9 8,6

Eu 2,2 2,1 2,0 2,2 2,5 2,2 2,0 1,7 1,5 1,6 1,7

Gd 6,8 6,2 7,0 5,1 2,8 6,9 5,3 7,8 7,3 7,5 7,4

Tb 1,1 1,0 1,2 0,8 0,5 1,2 0,9 1,3 1,2 1,4 1,3

Dy 6,4 5,4 6,7 4,2 2,6 6,7 5,3 6,9 6,3 7,9 7,3

Ho 1,2 1,2 1,3 0,9 0,5 1,3 1,1 1,4 1,3 1,6 1,4

Er 3,7 3,1 3,8 2,6 1,5 3,7 3,2 3,8 3,6 4,6 4,0

Tm 0,5 0,5 0,6 0,3 0,2 0,5 0,5 0,6 0,5 0,7 0,6

Yb 3,5 3,2 3,6 2,3 1,6 3,2 3,1 3,4 3,2 3,9 3,5

Lu 0,5 0,6 0,6 0,3 0,2 0,5 0,5 0,5 0,5 0,6 0,5

Примечание: FeOtot — общее железо как FeO; прочерк означает, что элемент не проанализирован.
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На диаграмме Na2O+K2O — SiO2 (TAS) (рис. 4.21а) составы пород Кошра-
бадского массива попадают в поле как щелочной, так и субщелочной серии. 
Мафические породы соответствуют по составу монцогаббро, монцодиориту, 
монцониту, а  породы главной фазы в  основном попадают в  поле кварцевых 
сиенитов и монцонитов [Middlemost, 1994]. На диаграмме Na2O/K2O — SiO2 
(рис. 4.21б) составы пород массива образуют тренд от относительно натровых 
к более калиевым составам с увеличением SiO2. Диаграмма на рис. 4.21в по-
казывает, что мафические породы умеренно глиноземистые, тогда как часть 
пород главной фазы и сходные по составу дайки пересыщены глиноземом. На 
диаграмме Na2O+K2O-CaO — SiO2 (рис. 4.21г) мафические породы Кошрабад-
ского массива образуют крутой тренд, проходящий через все поля от извест-
ковой до щелочной серии с увеличением SiO2. Такие тренды характерны для 
серий пород, образовавшихся в  результате фракционирования мафических 
минералов, например авгита [Frost C. D., Frost B. R., 2008]. Породы главной 
фазы обогащены CaO по сравнению с мафическими породами и не образуют 
с ними единого тренда на диаграмме Na2O+K2O-CaO — SiO2, попадая в поля 
щелочно-известковой и щелочной серии (рис. 4.21г). Такое обогащение наи-
более кислых разновидностей CaO обычно объясняется ассимиляцией коро-
вого вещества, имеющего преимущественно кварц-полевошпатовый состав 
[Frost C. D., Frost B. R., 2008]. Все породы Кошрабадского массива резко обо-
гащены железом относительно магния. На диаграмме FeOtot/(FeOtot+MgO) — 
SiO2 (рис. 4.21д) составы пород находятся в полях толеитовой серии и гранитов 
А-типа. Высокая железистость — главная черта гранитоидов Кошрабадского 
массива, сближающая их с гранитами А-типа. Другие геохимические характе-
ристики, главным образом относительная обогащенность CaO, не позволяют 
отнести кошрабадские породы к классическим А-гранитам.

Вариационные диаграммы петрогенных и  редких элементов относи-
тельно SiO2 в породах массива приведены на рис. 4.22. Перегиб тренда на диа-
грамме Al2O3  — SiO2 иллюстрирует переход от фракционирования бедных 
глиноземом темноцветных минералов в мафических породах к фракциониро-
ванию полевых шпатов в  породах главной фазы. Резкий рост концентраций 
Na2O и  K2O с  увеличением SiO2 в  мафических породах также подчеркивает, 
что полевые шпаты практически не участвовали во фракционировании. В по-
родах главной фазы содержание Na2O и K2O, напротив, уменьшается с ростом 
SiO2, что характерно для серий полевошпатовых кумулатов. Небольшое не-
соответствие составов мафических пород и  пород главной фазы отмечается 
также на диаграммах CaO, FeOtot, P2O5 — SiO2; породы главной фазы относи-
тельно обогащены этими элементами по сравнению с мафическими. Породы 
массива характеризуются высокими содержаниями Ba (800–1800  ppm) и  Sr 
(200–800 ppm), умеренными содержаниями Rb (100–200 ppm) и повышенными 
содержаниями HFSE. Высокие содержания HFSE сближают породы массива 
с  гранитами А-типа, однако высокие содержания Ba и Sr характерны скорее 
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Рис. 4.21. Породы Кошрабадского массива на классификационных диаграммах: 
а — диаграмма Na2O+K2O – SiO2, названия полей по [Middlemost, 1994]: 1 — фойдолит,  

2 — фельдшпатоидное габбро, 3 — габброперидотит, 4 — фельдшпатоидный монцодиорит,  
5 — монцогаббро, 6 — габбро, 7 — фельдшпатоидный монцосиенит, 8 — монцодиорит, 9 — габбро-
диорит, 10 — монцонит, 11 — диорит, 12 — фельдшпатоидный сиенит, 13 — сиенит и кварцевый 
монцонит, 14 — гранодиорит, 15 — гранит, пунктирная линия, разделяющая поля щелочной 
и субщелочной серий, по [Irvine, Baragar, 1971]; б — Na2O/K2O – SiO2; в — Al – (Na + K), мол., —  
Al/(Ca – 1,67*P + Na + K), мол.; г — Na2O + K2O – CaO – SiO2; д — FeOtot/(FeOtot + MgO) – SiO2, поле  
S- и I-гранитоидов Темиркобукского массива дано для сравнения по [Формационный анализ…, 
1975]. Остальные названия полей на частях в, г и д — по [Frost C. D., Frost B. R., 2008]
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Рис. 4.22. Вариационные диаграммы петрогенных и редких элементов относительно 
SiO2 в породах Кошрабадского массива. Условные обозначения: см. рис. 4.21
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для пород посторогенной ассоциации. На вариационной диаграмме Rb — SiO2 
породы массива образуют тренд с  резким перегибом, аналогичный трендам 
Na2O и K2O. Тренд на диаграмме Sr — SiO2 аналогичен тренду CaO и также 
демонстрирует относительную обогащенность пород главной фазы Sr.

Спектры REE умеренно фракционированы с обогащением легкими REE 
(рис. 4.23а). Отмечаются небольшие положительные или отрицательные ано-
малии Eu или их полное отсутствие. В целом спектры REE практически иден-
тичны для всех типов пород массива. Все типы пород также обогащены лито-
фильными элементами (Rb, Ba, Th, K) и демонстрируют отчетливые отрица-
тельные аномалии высокозарядных катионов, таких как Nb, Ta и Ti, на мульти-
катионных диаграммах (рис. 4.23б).

4.6.4. Петрогенезис

Принадлежность всех пород Кошрабадского массива к одному генетическому 
комплексу подчеркивается единством минерального состава и  общими гео-
химическими характеристиками: высокой железистостью и  сходными спек-
трами распределения REE и редких элементов. Однако изучение геологических 
и геохимических характеристик показало, что формирование пород массива, 
вероятно, происходило в  несколько этапов и в  нем участвовало несколько 
различных процессов. Составы мафических пород указывают на формиро-
вание мафической серии из щелочно-базальтового расплава в результате ин-
тенсивной фракционной кристаллизации мафических минералов, например  
авгита, практически без участия полевых шпатов. Относительная обогащен-
ность мафических пород железом и присутствие в них оливина указывает на 

Рис. 4.23. Редкоэлементный состав гранитоидов Кошрабадского массива: 
а — спектры распределения концентраций REE, нормированные к хондриту; б — спектры 

распределения концентраций редких элементов, нормированные к примитивной мантии. Для 
нормирования использовались значения концентраций по [Sun, McDonough, 1989]. Условные 
обозначения: см. рис. 4.21
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восстановительную обстановку формирования и относительную сухость рас-
плава [Frost C. D., Frost B. R., 1997], которые препятствовали ранней кристал-
лизации магнетита и способствовала накоплению в расплавах железа. Породы 
главной фазы также формировались в восстановительной обстановке. Однако 
такая их геохимическая особенность, как относительная обогащенность CaO, 
P2O5, Sr по сравнению с мафическими породами, указывает на изменение со-
става в результате какого-то дополнительного процесса. Предполагается, что 
наблюдаемая модификация состава является результатом ассимиляции ко-
ровых пород в промежуточной магматической камере. Вариации состава пород 
главной фазы обусловлены главным образом фракционированием полевых 
шпатов. Это подтверждается полевыми описаниями андезин-лабрадоровых 
и щелочно-полевошпатовых кумулатов [Юдалевич и др., 1991]. Таким образом, 
вся масса пород главной фазы, слагающая 94 % площади массива, представляет 
собой серию полевошпатовых кумулатов и кислых остаточных расплавов, сме-
шанных в различных пропорциях. Образование кумулатов, вероятно, проис-
ходило in situ или в процессе внедрения массива. Выходы мафических пород 
расположены локально в центральной части массива (см. рис. 4.19а). Наблю-
даемые в поле структуры указывают на одновременное внедрение расплавов 
основного и кислого составов (см. рис. 4.20). Вероятно, область мафических 
пород в центральной части массива сформировалась в результате инъекции 
мафической магмы в еще не консолидированный массив пород первой фазы. 
При этом многократное внедрение мафического расплава обусловило возник-
новение гибридных пород и серии мафических даек. Дайки кислого состава, 
вероятно, имеют иное происхождение. Лейкогранитные дайки, вероятно, 
представляют собой остаточные порции расплава, отфильтрованные в резуль-
тате формирования полевошпатовых кумулатов. Образовавшиеся таким об-
разом порции лейкогранитных расплавов могли внедряться в виде даек в уже 
консолидированные части массива и  во вмещающие породы, а  также могли 
инъецировать еще не консолидированные полевошпатовые кумулаты с обра-
зованием структур совместного внедрения и с мобилизацией в расплав ово-
идов щелочного полевого шпата (см. рис. 4.20). Роль этих поздних лейкогра-
нитных порций расплава в формировании золотого оруденения будет рассмо-
трена далее.

4.6.5. Происхождение золотого оруденения

Кошрабадский массив вмещает три смежных золоторудных месторождения 
Гужумсай, Промежуточное и  Чармитан, известных под общим названием 
Зармитан, с  общими запасами 300  т золота при среднем содержании 9,8  г/т 
[Abzalov, 2007]. Рудные тела мощностью 1–3  м, расположенные в  пределах 
массива и частично во вмещающих породах, представляют собой скопление 
выдержанных по простиранию и падению кварцевых жил. В западной части 
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месторождения кварцевые жилы совпадают по ориентировке с дайками мел-
козернистых гранитоидов Кошрабадского массива (см. рис.  4.20б). Золотое 
оруденение в  кварцевых жилах связано с  сульфидами, которые в  основном 
представлены пиритом и  арсенопиритом, но  включают также шеелит, суль-
фиды полиметаллов, теллуриды и  стибнит [Рудные месторождения Узбеки-
стана, 2001; Abzalov, 2007]. Обращает на себя внимание тот факт, что зоны из-
менения в зальбандах жил проявлены крайне незначительно и не превышают 
нескольких сантиметров (рис. 4.24).

В магматических системах золото, по-видимому, является некогерентным 
элементом в относительно восстановительных условиях [Thomson et al., 1999]. 
Это подтверждается тем, что все магматические месторождения золота гене-
тически связаны с ильменитсодержащими интрузиями [Baker et al., 2005], то 
есть с  интрузиями, формировавшимися в  относительно восстановительных 
условиях, что позволяло золоту накапливаться в остаточных расплавах и гид-
ротермальных растворах. Породы Кошрабадской интрузии существенно 
обогащены золотом относительно кларка, при этом наиболее высокие кон-
центрации золота установлены именно в некоторых поздних лейкократовых 
дайках (рис. 4.25). Магматическому характеру и особенностям золоторудной 
минерализации Зармитана посвящена обширная литература [Проскуряков 
и  др., 1979; Тесленко, Полыковский, 1988; Котов, 1993; Teslenko, Polykovskiy, 
1994; Бортников и  др., 1996; Abzalov, 2007]. Наши данные о  геохимической 
эволюции пород массива лишь дают дополнительные доказательства генети-
ческой связи золотого оруденения с Кошрабадской интрузией. По-видимому, 
магмы, из  которых формировались породы интрузии, были первоначально 
обогащены этим элементом. Восстановительные условия и  наличие подхо-
дящих комплексообразователей позволили золоту на ранних стадиях кри-
сталлизации не осаждаться, а накапливаться в ходе магматической эволюции. 

Рис. 4.24. Золотоносные кварцевые жилы месторождения Гужумсай в относительно слабо 
измененных гранитах главной фазы Кошрабадского массива. Средний размер овоидов 
щелочного полевого шпата 5 см
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Это обусловило высокие концентрации металла в поздних дайках и в гидро-
термальных растворах. Внедрение поздних даек и формирование кварцевых 
жил ограничивалось субширотными разломами и, вероятно, не было значи-
тельно оторвано во времени от кристаллизации Кошрабадской интрузии. От-
сутствие выраженных ореолов измененных пород в  зальбандах рудных жил 
указывает на то, что процесс их формирования был достаточно быстрым. 
Осаждение золота при этом могло быть связано с резким понижением темпе-
ратуры гидротермальных растворов или с изменением окислительно-восста-
новительной обстановки. Для изучения детальной хронологии формирования 
месторождения необходимы дальнейшие исследования поздних дайковых 
серий и рудных тел.

В южнотяньшаньском секторе Западного Узбекистана расположено не-
сколько крупных месторождений золота (см. рис.  4.18). Золоторудная мине-
рализация в Южном Тянь-Шане, и Северном Нуратау в частности, в основном 
размещается в черносланцевых толщах нижнего палеозоя и может быть про-
странственно связана или не связана с  интрузиями гранитоидов. Проблема 
мантийного или корового источника золота широко обсуждалась в  литера-
туре [Рудные месторождения Узбекистана, 2001; Chiaradia et al., 2006]. Ман-
тийный источник нe был установлен в породах и рудах месторождений Му-
рунтау и  Зармитан [Graupner et al., 2010], однако региональная ассоциация 
месторождений с  черносланцевыми толщами скорее указывает на коровое 
происхождение золота. В случае Кошрабадского массива это подтверждается 
более высокими содержаниями золота в  породах главной фазы, которые по 
геохимическим данным, в  отличие от мафических пород, контаминированы 

Рис. 4.25. Дайковые серии Кошрабадского массива 
на диаграмме Au — SiO2. Поле концентраций 
золота в интрузивных разновидностях пород 
приведено для сравнения по [Юдалевич и др., 
1991]. Условные обозначения: см. рис. 4.21
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коровым веществом. В то же время расплавы и флюиды мантийного проис-
хождения могли играть роль источников тепла и растворов, необходимых для 
мобилизации золота из черносланцевых толщ.

4.6.6. Обобщение результатов исследований  
Кошрабадского массива

Кошрабадский массив относится к  герцинским постколлизионным интру-
зиям, для которых характерен относительно узкий возрастной интервал фор-
мирования 280–295 млн лет, приуроченность к региональным зонам сдвига, 
наличие разнообразных типов гранитоидов и щелочных пород, формирование 
которых было сближено во времени и пространстве.

Массив сложен двумя сериями: мафическими породами, кварцевыми 
сиенитами и гранитами главной фазы. Порфировидные гранитоиды главной 
фазы содержат овоиды щелочного полевого шпата и  представляют собой 
серию полевошпатовых кумулатов. Мафические породы, локально развитые 
в  центральной части массива, образовались в  результате инъекций мафиче-
ской магмы в  еще неконсолидированные породы главной фазы с  образова-
нием гибридных пород и разнообразных дайковых серий.

Все породы массива отличаются очень высокой железистостью и присут-
ствием файялита, что свидетельствует о восстановительной обстановке фор-
мирования. Мафические породы являются результатом фракционной кри-
сталлизации щелочно-базальтового мантийного расплава, а граниты главной 
фазы демонстрируют признаки контаминации коровым веществом. Высокая 
железистость и  повышенные содержания HFSE сближают породы массива 
с гранитами А-типа.

Данные о геохимической эволюции пород массива подтверждают генети-
ческую связь месторождений золота в пределах массива с магматическим про-
цессом и указывают на возможность накопления золота в остаточных кислых 
расплавах и на относительно быстрое формирование рудных кварцевых жил 
в тех же структурах, которые обуславливали внедрение поздних даек.

Формирование одновозрастных, но различных по составу гранитоидных 
интрузий Северо-Нуратинского хребта объясняется синхронным плавлением 
различных коровых протолитов в  зоне транскорового сдвига в  результате 
подъема горячего астеносферного вещества в  обстановке растяжения. Цир-
куляция гидротермальных растворов, вызванная этим процессом, обусловила 
мобилизацию рудных элементов из пород коры и формирование их промыш-
ленных концентраций.
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4.6.7. Геодинамические обстановки формирования 
постколлизионных интрузий Кызылкумо-Нуратинского сегмента

Формирование крупно-амплитудных сдвигов вдоль главных тектонических 
швов происходило в  Тянь-Шане на постколлизионном этапе начиная с  ран-
непермского времени [Laurent-Charvet et al., 2003]. Хребет Северный Нуратау 
представляет собой структуру растяжения, которая осложняет главную Юж-
но-Тянь-Шаньскую сутуру, проходящую в  его северной части (см. рис.  4.17, 
4.18). Отличительной особенностью Северного Нуратау являются многочис-
ленные интрузии гранитоидов, существенно отличающиеся друг от друга по 
составу. Наиболее распространены амфиболсодержащие гранитоиды I-типа, 
слагающие восточную часть Темиркобукского массива, Актауский массив 
и другие интрузии Нуратинского хребта. В то же время западная часть Темир-
кобукского массива сложена двуслюдяными гранатсодержащими гранитами 
S-типа, которые также закартированы в  виде отдельных тел в  пределах Ак-
тауского и  других массивов (см. рис.  4.18). Наконец, геохимические особен-
ности Кошрабадского массива сближают его с  А-гранитами. Резкое отличие 
пород Кошрабадского массива от S- и I-гранитов Темиркобукского массива по 
относительной железистости иллюстрирует рис. 4.21д. В то же время датиро-
вание интрузий Нуратау U-Pb методом по цирконам показало, что они имеют 
близкие возрасты (см. рис.  4.18), причем S- и  I-граниты Темиркобукского 
массива и граниты Кошрабадского массива образовались практически одно-
временно 287–281 млн лет назад [Seltmann et al., 2011]. Таким образом, в Се-
веро-Нуратинской структуре проявлены все основные черты герцинского 
постколлизионного гранитоидного магматизма Тянь-Шаня: относительно 
узкий возрастной интервал формирования 280–295 млн лет, приуроченность 
к  региональным зонам сдвига, наличие разнообразных типов гранитоидов 
и щелочных пород, формирование которых было сближено во времени и про-
странстве [Ненахов, Белов, 1996; Konopelko et al., 2007; 2009; Seltmann et al., 
2011]. Для объяснения этих особенностей нами предложена модель [Konopelko 
et al., 2007], основанная на построениях, выполненных [Teyssier, Tikoff, 1998] 
для разлома Сан-Андреас в Калифорнии, который является наиболее хорошо 
изученным современным внутриконтинентальным трансформным разломом. 
Согласно этой модели (см. рис.  2.22), крупно-амплитудные сдвиги, возника-
ющие на постколлизионном этапе, являются транскоровыми и  затрагивают 
как литосферную мантию, так и  астеносферу. Сдвиговые напряжения при-
водят к возникновению обстановки растяжения и к появлению в основании 
коры субгоризонтальных зон отрыва. Растяжение вызывает подъем горячего 
астеносферного материала вдоль зоны сдвига и в субгоризонтальные зоны от-
рыва. Вещество астеносферы является источником тепла и флюидов, которые 
могут вызвать плавление в зоне сдвига и в субгоризонтальных зонах в осно-
вании коры. Плавление литосферной мантии и различных коровых протолитов 
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может привести к одновременному появлению расплавов самого различного 
состава, включая щелочные породы, а также к появлению коровых ячеек цир-
куляции гидротермальных растворов. При этом внедрение постколлизионных 
интрузий и формирование рудных месторождений в результате циркуляции 
гидротермальных растворов могут иметь общую причину, но  не быть непо-
средственно связанными друг с  другом, хотя оба процесса контролируются 
одними и теми же зонами транскоровых сдвигов. В дальнейшем расширение 
зон отрыва в  основании коры может привести к  деламинации литосферной 
мантии и вызвать новые импульсы магматизма.

Таким образом, герцинский постколлизионный магматизм и  металло-
гения Северного Нуратау, вероятно, определяются процессами в  пределах 
крупно-амплитудного транскорового сдвига и оперяющих его разломов. Ма-
фические породы Кошрабадского массива образовались в  результате фрак-
ционирования первично мантийного щелочно-базальтового расплава, а  гра-
нитоиды главной фазы уже несут признаки ассимиляции корового вещества. 
Одновременное образование S- и I-гранитов Темиркобукского массива, веро-
ятно, обусловлено синхронным плавлением различных коровых протолитов 
на разных глубинах вдоль зоны сдвига. Широкое распространение золото-
рудных проявлений в  связи с  интрузиями гранитоидов различного состава 
и за их пределами свидетельствует о том, что постколлизионный магматизм 
сопровождался интенсивной циркуляцией гидротермальных растворов, ко-
торая привела к мобилизации рудных элементов из пород коры и к формиро-
ванию их промышленных концентраций.

§ 4.7. Геодинамическая модель палеозойской эволюции 
западного Тянь-Шаня и обстановки формирования 
гранитоидных серий

Формирование террейнов современного западного Тянь-Шаня связано с эво-
люцией нескольких океанических бассейнов, главный из  которых получил 
название Туркестанского океана [Буртман, 2015]. Маркированная офиоли-
тами Южно-Тянь-Шаньская сутура, сформированная в  результате закрытия 
Туркестанского океана в позднем палеозое, протягивается почти на 2000 км 
на восток в китайский Тянь-Шань. Возрасты офиолитов и надсубдукционных 
вулканитов указывают на раскрытие Туркестанского океана не позднее кем-
брия — ордовика [Миркамалов и др., 2012; Куренков, 1983; Куренков, Аристов, 
1995] с  последующим формированием островной дуги в  его северной части 
[Alexeiev et al., 2016] и, возможно, кратковременного эпизода субдукции на юг 
в ордовике — силуре [Бухарин и др., 1985; Тектоника…, 1989; Мухин и др., 1991]. 
Полученный нами возраст офиолитов Султан-Увайса (505 млн лет) не проти-
воречит этому сценарию. Этот раннепалеозойский этап развития Туркестан-
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ского океана проиллюстрирован на рис. 4.26 реконструкцией силурийских со-
бытий для возраста 425 млн лет. В Гиссарском и Кызылкумо-Нуратинском сег-
ментах Южного Тянь-Шаня имеются также следы более древних неопротеро-
зойских рифтов или небольших океанических бассейнов, главный из которых 
маркируется Фан-Каратегинским (ягнобским) поясом метабазальтов [Volkova, 
Budanov, 1999; Konopelko et al., 2015; 2019]. Некоторые участки этих рифтов 
продолжали заполняться вулканитами до конца ордовика [Worthington et al., 
2017]. Однако в большинстве этих структур вулканизм основного состава за-
вершился еще в конце неопротерозоя, после чего вулканиты были перекрыты 
нижнепалеозойскими черносланцевыми и  песчано-глинистыми толщами 
(такими, как, например, Бесапанская свита), которые в силуре стали частью 
южной пассивной окраины Туркестанского океана и  впоследствии сыграли 
важную роль при формировании месторождения Мурунтау и других место-
рождений кызылкумской золоторудной провинции [Kempe et al., 2016].

В это же время, по крайней мере начиная с силура, на северной окраине 
Туркестанского океана продолжалась субдукция на север под Сырдарьин-
ский континент с образованием активной континентальной окраины, фраг-
менты которой представлены надсубдукционными магматическими сериями 
с  возрастами 416–429  млн лет в  Чаткало-Кураминском блоке Срединного 
Тянь-Шаня. Предполагается, что в это время Туркестанский океан был еще 
достаточно широким. В его северной части, вероятно, существовала энсима-
тическая островная дуга, с которой связаны мантийные габброиды офиолита 
Тескудук в  горах Тамдытау с  возрастом 438  млн лет и  силурийские вулка-
ниты гор Сангуртау и некоторых других свит в северных Кызылкумах [Бискэ,  
1996].

В раннем девоне надсубдукционный магматизм на северной окраине Тур-
кестанского океана прекратился, хотя излияния внутриплитных базальтов во 
внутренних частях океана еще продолжались [Safonova et al., 2016]. В  даль-
нейшем северная окраина испытала поднятие, эрозию и  развивалась в  пас-
сивном режиме или превращалась в  трансформную границу плит до конца 
карбона. Таким образом, в среднем девоне обе окраины Туркестанского океана 
развивались в  пассивном режиме и  были покрыты карбонатными платфор-
мами, как показано на реконструкции для 385  млн лет на рис.  4.26. Однако 
во внутренних частях южного континента зоны накопления пелагических 
осадков продолжали существовать до раннего карбона (вашанская и агбасай-
ская свиты), что может свидетельствовать о наличии краевых глубоководных 
бассейнов (например, Зеравшанского), подчеркивающих сложность стро-
ения Гиссарского сегмента. Геодинамическая позиция, в  которой формиро-
вались среднедевонские островодужные комплексы Султан-Увайса, остается 
неясной. Как обсуждалось выше, они могли формироваться на северной ак-
тивной окраине Туркестанского океана или на продолжении уральских остро-
водужных структур.
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Согласно палеонтологическим данным [Далимов и  др., 2003], которые 
подтверждены нашими новыми датировками, субдукция на север возобнови-
лась не позднее серпуховского яруса раннего карбона около 320 млн лет назад 
и превратила Срединный Тянь-Шань, который уже являлся частью палеока-
захстанского континента, в активную континентальную окраину, показанную 
на реконструкции для возраста 315 млн лет на рис. 4.26. Близкие датировки 
около 320  млн лет получены для метаморфитов ультравысокого давления 
в зоне Южно-Тянь-Шаньской сутуры и первых надвиговых деформаций в пе-
редовом прогибе южной пассивной окраины Туркестанского океана. В то же 
время во внутренних частях пассивной окраины карбонатная седиментация 
продолжалась до московского яруса среднего карбона [Бискэ, 1996; Biske, Selt-
mann, 2010; Alexeiev et al., 2016]. Надсубдукционные карбоновые магматиче-
ские породы слагают большую часть современной территории Чаткало-Ку-
раминского блока (см. рис. 4.8) и включают целый ряд интрузий, с которыми 
связаны уникальные медно-порфировые и  кварцево-жильные золоторудные 
месторождения Алмалыксого рудного района [Рудные месторождения Узбе-
кистана, 2001; Golovanov et al., 2005].

В раннем карбоне в результате растяжения на южной пассивной окраине 
Туркестанского океана был заложен Гиссарский рифт, который начал запол-
няться вулканическими породами, начиная с  турнейского, но  главным об-
разом в  визейском ярусе. Надсубдукционные вулканические и  интрузивные 
серии Гиссарского хребта, включая крупный Гиссарский батолит, могли фор-
мироваться в результате относительно кратковременного эпизода субдукции 
на север в небольшом океаническом бассейне, в который трансформировался 
Гиссарский рифт в среднем и позднем карбоне [Konopelko et al., 2017]. Однако 
не исключено, что и  Гиссарский рифт, и  надсубдукционные магматические 
серии Гиссарского хребта формировались над падающей на север зоной суб-
дукции на активной северной окраине океана Палеотетис, как показано на ре-
конструкции для возраста 315  млн лет на рис.  4.26. Океан Палеотетис в  это 
время располагался к  югу от континентальных масс Южного Тянь-Шаня, 
но его следы к западу от Памира в настоящее время скрыты под отложениями 
Афгано-Таджикской депрессии. Этот сценарий также объясняет метаморфизм 
амфиболитовой фации с возрастом около 345 млн лет, который предшествовал 
заложению Гиссарского рифта на территории Узбекистана [Миркамалов и др., 
2012]. Полученные нами датировки гранитоидов Гиссарского батолита (321–
298 млн лет назад) показали, что его формирование началось несколько ранее, 
чем предполагалось [Расчленение…, 1976; Геологическая карта Казахстана…, 
1981] и продолжалось вплоть до постколлизионного этапа развития Южного 
Тянь-Шаня.

Существовавшие ранее представления о возможном продолжении сред-
некарбоновой активной окраины в  Султан-Увайс отчасти подтверждаются 
возрастом 311 млн лет, полученным для истемесских гнейсов. По мнению ряда 
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авторов, например [Савчук и др., 1997], сильный метаморфизм и деформации, 
характерные для всех допермских образований Султан-Увайса [Стратифици-
рованные…, 2000], могут объясняться преобразованиями девонских острово-
дужных толщ в ходе карбоновых аккреционно-коллизионных процессов.

Окончательное закрытие Туркестанского океана и  Гиссарского рифта 
в  ранней перми привело к  утолщению континентальной коры в  обстановке 
коллизии и  внедрению син- и  постколлизионных магматических серий  

Рис. 4.26. Геодинамическая модель эволюции террейнов западного Тянь-Шаня  
на территории Узбекистана в палеозое
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(реконструкция для возраста 280 млн лет представлена на рис. 4.26). Форми-
рование постколлизионных интрузий в  разных террейнах, вероятно, проис-
ходило в различных обстановках. Шошонитовый характер постколлизионных 
серий Чаткало-Кураминского блока может объясняться отрывом слэба на 
постколлизионной стадии [Konopelko et al., 2017]. Для объяснения интен-
сивного постколлизионного магматизма Кызылкумо-Нуратинского сегмента 
была предложена модель деламинации нижней коры и  замещения ее мате-
риалом астеносферы [Конопелько и др., 2011; Seltmann et al., 2011]. Наконец, 
сближенное во времени внедрение геохимически контрастных гранитоидов 
в зоне северонуратинского разлома могло быть результатом одновременного 
плавления разноглубинных протолитов в зоне транслитосферного сдвига [Ко-
нопелько и др., 2011]. Последний сценарий подтверждается тем, что пик об-
разования постколлизионных интрузий (290–280 млн лет назад) совпадает по 
времени с  формированием крупных позднеколлизионных левых сдвигов на 
южной окраине Палеоказахстана. В конце перми левосторонние сдвиги сме-
нились правосторонними с образованием ряда долгоживущих региональных 
разломов, одним из которых является Таласо-Ферганский сдвиг [Буслов и др., 
2003; Буслов, 2011; Бискэ и др., 2013; Natal’in, Şengör, 2005]. Постколлизионный 
раннепермский магматизм проявился во всех террейнах Тянь-Шаня. При 
этом на бывших активных окраинах (в Чаткало-Кураминском блоке Средин-
ного Тянь-Шаня, Гиссарском сегменте Южного Тянь-Шаня и в Султан-Увайсе) 
постколлизионные серии формировались вслед за надсубдукционными без 
перерыва во времени и отчасти наследовали геохимическую специализацию 
последних, а на территории бывших пассивных окраин (в Кызылкумо-Нура-
тинском сегменте Южного Тянь-Шаня) постколлизионные комплексы внедри-
лись после длительного периода амагматического развития. В некоторых рай-
онах Тянь-Шаня (например, в хребте Северный Нуратау) постколлизионные 
интрузии приурочены к Южно-Тянь-Шаньской сутуре и оперяющим ее раз-
ломам, тогда как в других террейнах (Кызылкумы, Чаткало-Кураминский блок 
и, отчасти, Гиссар) внедрение постколлизионных интрузий происходило без 
очевидной приуроченности к структурным линеаментам. Изотопные составы 
Nd-Sr-Pb-Hf постколлизионных гранитоидов западного Тянь-Шаня указы-
вают на их коровое или смешанное происхождение, что подтверждает данные, 
полученные для гранитоидов других районов Тянь-Шаня, которые в основном 
также характеризуются коровыми мезонеопротерозойскими источниками 
[Konopelko et al., 2015; 2017]. В то же время ювенильные мантийные изотопные 
характеристики и примитивные редкоэлементные составы ряда постколлизи-
онных и более ранних гранитоидов Султан-Увайса и северной части Кызылку-
мо-Нуратинского сегмента указывают на возможное присутствие в западном 
Тянь-Шане скрытых под мезокайнозойским чехлом небольших блоков юве-
нильной палеозойской коры, аналогичных ювенильной коре восточного Ка-
захстана и окрестностей Джунгарской впадины [Jahn et al., 2000].



Заключение

Объектами исследования являлись палеозойские гранитоиды западного 
Тянь-Шаня. Постколлизионные гранитоиды были изучены в  пределах Кы-
зылкумского, Гиссарского, Алайского и  Кокшаальского сегментов Южного 
Тянь-Шаня, сформировавшихся на бывшей южной пассивной окраине Тур-
кестанского океана. Надсубдукционные гранитоиды и  переход от субдук-
ционного к  постколлизионному магматизму изучен на северной активной 
окраине Туркестанского океана в  Чаткало-Кураминском блоке Срединного 
Тянь-Шаня и в  горах Султан-Увайса. В  работе также учтены результаты ис-
следования некоторых верхнепалеозойских массивов Северного Тянь-Шаня, 
внедрившихся за пределами собственно герцинского складчатого пояса. Были 
изучены более 70 магматических комплексов. Проанализированы химические 
составы в более чем 150 пробах пород. Около 60 образцов были датированы по 
цирконам, и примерно в таком же количестве проб был определен изотопный 
состав Nd, Sr, Hf и  Pb. В  результате работы впервые удалось с  высокой точ-
ностью оценить продолжительность эпизодов надсубдукционного и посткол-
лизионного магматизма в различных террейнах Тянь-Шаня. На основе новых 
данных об изотопно-геохимическом составе и  возрастах пород проведена 
типизация и  сериальная геохимическая классификация гранитоидных ком-
плексов в региональном масштабе с реконструкцией геодинамических обста-
новок их формирования, а также сделаны выводы о генезисе ключевых магма-
тических комплексов и связанного с ними оруденения. По данным изотопного 
картирования гранитоидов сделаны выводы о возрасте и характере их источ-
ников, характеризующих строение континентальной коры главных террейнов 
западного Тянь-Шаня. Обобщение полученных данных позволило уточнить 
историю его геологического развития в палеозое и предложить модели, объ-
ясняющие вариации состава гранитоидов в различных террейнах. 

Наиболее важные выводы можно сформулировать следующим образом.
1. Формирование современного западного Тянь-Шаня связано с  эволю-

цией окраин Туркестанского палеоокеана. Возрасты офиолитов указывают 
на раскрытие этого океана не позднее кембрия — ордовика, что согласуется  
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с  полученным возрастом офиолитов Султан-Увайса (505  млн лет). В  раннем 
палеозое окраины Туркестанского океана развивались в  основном в  пас-
сивном режиме, однако в силуре начинается субдукция на север с образова-
нием активной континентальной окраины, фрагменты которой представлены 
надсубдукционными магматическими сериями в Чаткало-Кураминском блоке 
Срединного Тянь-Шаня и  Султан-Увайсе. В  начале силура в  северной части 
Туркестанского океана, вероятно, существовала энсиматическая островная 
дуга, с которой связаны мантийные габброиды офиолита Тескудук в Кызыл-
кумах с  возрастом 438  млн лет. Для 9 из  11  датированных силурийско-ран-
недевонских магматических пород Чаткало-Кураминского блока установлены 
возрасты в  интервале 414–429  млн лет, и  только две интрузии имеют более 
молодые возрасты 401 и 397 млн лет, близкие к возрасту 382 млн лет, полу-
ченному для гранодиорита из  Султан-Увайса. В  середине девона надсубдук-
ционный магматизм на северной окраине Туркестанского океана прекратился, 
и в  дальнейшем северная окраина испытала поднятие, эрозию и  развива-
лась в  пассивном режиме или превратилась в  трансформную границу плит 
до середины карбона. Субдукция на север возобновилась не позднее серпу-
ховского яруса раннего карбона и снова превратила Срединный Тянь-Шань, 
который уже являлся частью палеоказахстанского континента, в  активную 
континентальную окраину. Возрасты 19 датированных магматических пород 
Чаткало-Кураминского блока укладываются в интервал 289–320 млн лет. Это 
свидетельствует о том, что пик надсубдукционного магматизма пришелся на 
средний и поздний карбон. На возможное продолжение среднекарбоновой ак-
тивной окраины в Султан-Увайсе указывает возраст 311 млн лет, полученный 
для деформированных гранитоидов в этом регионе. В раннем карбоне также 
был заложен Гиссарский рифт на южной пассивной окраине Туркестанского 
океана. Надсубдукционные магматические серии Гиссарского хребта могли 
сформироваться в  результате относительно кратковременного эпизода суб-
дукции на север в  небольшом океаническом бассейне, в  который трансфор-
мировался Гиссарский рифт в  позднем карбоне, или на активной северной 
окраине находящегося южнее океана Палеотетис. Окончательное закрытие 
Туркестанского океана и Гиссарского рифта в конце карбона привело к утол-
щению коры в обстановке коллизии и внедрению постколлизионных интрузий. 
Многочисленные датировки постколлизионных гранитоидов всех изученных 
террейнов западного Тянь-Шаня в  основном укладываются в  относительно 
узкий возрастной интервал 275–295 млн лет с пиком в диапазоне 280–295 млн 
лет и  совпадают с  возрастами постколлизионных интрузий других районов 
Тянь-Шаня.

Таким образом, в западном Тянь-Шане выделяются две группы верхнепа-
леозойских гранитоидов: девон-карбоновые надсубдукционные и раннеперм-
ские постколлизионные. Постколлизионные гранитоиды распространены во 
всех террейнах западного Тянь-Шаня, а надсубдукционные развиты локально 
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в  Султан-Увайсе, Чаткало-Кураминском блоке и  Гиссаре. В  Кызылкумском, 
Алайском и Кокшаальском сегментах Южного Тянь-Шаня, которые в верхнем 
палеозое являлись пассивными окраинами Туркестанского океана, посткол-
лизионные интрузии внедрились после длительного периода амагматического 
развития, а в  Султан-Увайсе, Чаткало-Кураминском блоке и  Гиссаре поздне-
карбоновые надсубдукционные и  раннепермские постколлизионные серии 
образуют единый временной тренд (см. рис.). Таким образом, в  западном 
Тянь-Шане установлено четыре этапа палеозойского гранитоидного магма-
тизма, связанных с эволюцией Туркестанского палеоокеана: 1) плагиограниты 
офиолитов с  возрастом 438–506  млн лет; 2)  надсубдукционные гранитоиды 
с возрастами в интервалах 414–429 и 300–320 млн лет; 3) постколлизионные 
гранитоиды с возрастом 280–295 млн лет.

2. Палеозойские гранитоиды западного Тянь-Шаня отличаются разно-
образием состава. Проведенная на основе новых данных о  химическом со-
ставе и возрастах пород типизация гранитоидных серий в региональном мас-
штабе показала, что их состав определяется геодинамическими обстановками 
формирования и особенностями строения фундамента различных террейнов 
Тянь-Шаня. Как показано в главе 4, силурийско-раннедевонские и карбоновые 
надсубдукционные гранитоиды, изученные в  Чаткало-Кураминском блоке, 
Гиссаре и Султан-Увайсе, образуют дифференцированную серию с вариацией 
составов от габбро до гранита. Эти породы относятся к высококалиевой из-
вестково-щелочной серии (I-типу) и характеризуются фракционированными 
спектрами распределения REE с  отрицательными Eu аномалиями и  отчет-

Гистограммы распределения возрастов средне- и позднепалеозойских гранитоидов 
в различных террейнах западного Тянь-Шаня, иллюстрирующие различия эволюции 
гранитоидного магматизма на бывших окраинах Туркестанского океана: 

а — активной (Чаткало-Кураминский блок, Гиссар и Султан-Увайс); б — пассивной 
(Кызылкумский, Алайский и Кокшаальский сегменты Южного Тянь-Шаня). Датировки по 
[Миркамалов и др., 2012; Glorie et al., 2011; Zhang et al., 2013; Dolgopolova et al., 2017; Loury et al., 
2018; Konopelko, 2019; Alexeiev et al., 2019]
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ливым обогащением литофильными элементами и  отрицательными анома-
лиями высокозарядных катионов на мультикатионных диаграммах. Эти при-
знаки типичны для магматических серий активных континентальных окраин 
андийского типа, в которых мантийные расплавы взаимодействуют и смеши-
ваются с веществом континентальной коры. Исключение составляют грани-
тоиды Султан-Увайса, обладающие редкоэлементными составами, близкими 
к  мантийным. Раннепермские постколлизионные гранитоиды в  основном 
относятся к  шошонитовой и  высококалиевой щелочно-известковой серии. 
Шошонитовые гранитоиды наиболее характерны для Чаткало-Кураминского 
блока. Наличие мафических пород в  надсубдукционных и  шошонитовых 
комплексах указывает на мантийный источник. Раннепермские гранитоиды 
Алайского и Кызылкумского сегментов Южного Тянь-Шаня отличаются раз-
нообразием составов, что связано с  неоднородностью строения фундамента 
этих террейнов. Как показано в главе 3, интрузии Алайского сегмента сложены 
четырьмя геохимически контрастными сериями пород, включающими гра-
нитоиды I-типа, шошонитовые гранитоиды, высокоглиноземистые граниты, 
близкие к  S-типу, а  также щелочные породы и  карбонатиты. Все эти серии 
пород свойственны также Кызылкумскому сегменту, однако его особенностью 
является наличие в северной части Кызылкумов нескольких интрузий плагио-
гранитов, отличающихся относительно примитивными редкоэлементными 
составами. Фундамент Кокшаальского сегмента, представленный мощным до-
кембрийским основанием Таримского кратона, определяет бóльшую однород-
ность постколлизионных интрузий, сложенных гранитами щелочной и  ще-
лочно-известковой серий (см. главу 2). Наиболее дифференцированные раз-
новидности кокшаальских гранитов представлены оловоносными литий-ф-
тористыми топазсодержащими лейкогранитами с высокими концентрациями 
летучих, литофильных элементов и высокозарядных катионов. Внедрение гра-
нитов происходило одновременно с  щелочными сиенитами и  мафическими 
породами толеитовой серии, которые образуют с гранитами бимодальную ас-
социацию. Граниты Кокшаала характеризуются умеренной глиноземистостью 
и резко обогащены железом по отношению к магнию, что сближает их с грани-
тами рапакиви и позволяет классифицировать как граниты А-типа. Таким об-
разом, в региональном масштабе вариации состава палеозойских гранитоидов 
западного Тянь-Шаня контролируются геодинамической обстановкой их фор-
мирования и строением фундамента: магматические серии активных окраин, 
распространенные в Чаткало-Кураме, Гиссаре и Султан-Увайсе, представлены 
надсубдукционными гранитоидами известково-щелочной серии (I-граниты) 
и постколлизионными шошонитовыми гранитоидами. Особенности посткол-
лизионного магматизма пассивных окраин определяются строением фунда-
мента: в Кокшаале, построенном на докембрийском основании, преобладают 
А-граниты, для Алая и Кызылкумов, где фундамент более гетерогенный, имеет 
место ассоциация гранитоидов I-, S- и А-типов.
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3. Изучение изотопного состава Nd, Sr, Pb и Hf в верхнепалеозойских гра-
нитоидах позволило сделать выводы о  возрасте и  характере их источников, 
определяющих строение континентальной коры изученных террейнов запад-
ного Тянь-Шаня. Большинству проанализированных раннепермских грани-
тодов Кокшаальского и  Алайского сегментов Южного Тянь-Шаня, располо-
женных в восточной части изученного региона, присущи коровые изотопные 
составы Sr-Nd-Pb-Hf с отрицательными значениями εNdt (от –3 до –7) и εHft 
(от –5,0 до 0), а их Nd и Hf модельные возрасты в диапазоне 1,0–1,4 млрд лет 
указывают на происхождение из  смешанных источников со значительной 
долей мезопротерозойских или более древних коровых субстратов. Надсуб-
дукционным и постколлизионным гранитоидам Чаткало-Кураминского блока 
и Гиссара присущи коровые или смешанные изотопные составы Sr-Nd-Pb-Hf 
с несколько бóльшими вариациями значений εNdt (от –5,1 до +0,7) и εHft (от 
–5,6 до +3) по сравнению с гранитами Алая и Кокшаала. Модельные возрасты 
большинства гранитоидов Чаткало-Кураминского блока и Гиссара в диапазоне 
1,02–1,6  млрд лет свидетельствуют об их происхождении из  мезо-неопроте-
розойской континентальной коры, что подтверждается присутствием ксено-
генных неопротерозойских цирконов. Более широкие вариации значений εHft 
и εNdt в карбоновых и пермских гранитоидах по сравнению с силурийскими 
гранитами могут указывать на их происхождение из смешанных источников, 
возможно с  некоторым участием мантийного вещества. Изотопные составы 
раннепермских гранитоидов Кызылкумо-Нуратинского сегмента варьируют 
в  широких пределах, однако большинство проб характеризуется коровыми 
изотопными составами с отрицательными или близкими к нулю величинами 
εNdt. Эта черта объединяет их с гранитоидами других террейнов Тянь-Шаня 
и свидетельствует о происхождении за счет мезонеопротерозойской коры, что 
подтверждается древними модельными возрастами в диапазоне 1,22–1,47 млрд 
лет. В  то же время некоторые постколлизионные гранитоиды Кызылкумов 
имеют примитивные изотопные и редкоэлементные составы. К ним относятся 
тоналиты интрузии Бокалы, в которых установлены мантийные изотопные со-
ставы Nd, Sr и Hf, а также плагиогранит из интрузии Шурук. Все изученные по-
роды Султан-Увайса обладают мантийными изотопными составами. Анализ 
изотопного состава Sr и Nd был сделан только в одной пробе, но три пробы, 
в которых был исследован изотопный состав Hf в цирконах, также определя-
ются положительными значениями εHf (от +11,0 до +14,3) и Hf модельными 
возрастами в диапазоне 0,48–0,67 млрд лет. Несколько более низкое, но также 
положительное значение εHft (+5,45) установлено в  пробе истемесского 
гнейса. Единственный проанализированный постколлизионный гранит Сул-
тан-Увайса из интрузии Актау с возрастом 277 млн лет также характеризуется 
высоким значением εHft (+11,04)  и  представляет собой достаточно редкий 
для Тянь-Шаня пример постколлизионной интрузии, вероятным источником 
которой являлись ювенильные протолиты мантийного происхождения.  
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Выявленные особенности изотопного состава палеозойских гранитоидов за-
падного Тянь-Шаня позволяют сделать вывод о том, что источником гранито-
идов большинства террейнов этого региона являлась неопротерозойская или 
более древняя континентальная кора. Гранитоиды, источником которых явля-
лась островодужная кора, выявлены в Султан-Увайсе и северных Кызылкумах. 
Такие фрагменты ювенильной островодужной коры обнаружены в западном 
Тянь-Шане впервые.

4. С учетом изложенных в главе 1 представлений о механизмах форми-
рования постколлизионных комплексов на основе полученных результатов 
были созданы геодинамические модели, объясняющие вариации состава пост-
коллизионных гранитоидов в разных террейнах западного Тянь-Шаня. В Чат-
кало-Кураминском блоке, который в девоне и карбоне представлял собой ак-
тивную окраину Туркестанского океана, раннепермские постколлизионные 
магматические комплексы наследуют геохимические особенности надсубдук-
ционных магм и обладают всеми признаками, типичными для шошонитовых 
серий. Наличие мафических пород в  шошонитовых комплексах указывает 
на мантийный источник, однако геохимические особенности мафитов сви-
детельствуют о том, что этот мантийный источник, вероятно, был обогащен 
литофильными элементами в  результате мантийного метасоматоза и/или 
мантийно-корового взаимодействия. Ряд авторов [Hawkesworth et al., 1995; 
Feldstein, Lange, 1999; и др.] предположили, что обогащенные литофильными 
элементами и легкими REE шошонитовые расплавы, которые формировались 
в  постколлизионной обстановке, но  по редкоэлементному составу напоми-
нают серии активных окраин, могли формироваться из материала мантийного 
клина, обогащенного несовместимыми элементами в  ходе предыдущих эпи-
зодов субдукции. В  этом сценарии нагрев и  плавление ранее обогащенного 
мантийного клина может происходить в результате отрыва или отката слэба 
на постколлизионной стадии [Van Hunen, Miller, 2015]. Для объяснения про-
исхождения геохимически контрастных постколлизионных серий Алайского 
и  Кызылкумо-Нуратинского сегментов Южного Тянь-Шаня предложена мо-
дель деламинации нижней коры [Конопелько и др., 2011; Seltmann et al., 2011]. 
Согласно этой модели, деламинация нижней коры и замещение ее материалом 
астеносферы привели к образованию геохимически контрастных постколли-
зионных магматических серий в результате взаимодействия поднимающегося 
горячего вещества астеносферной мантии с  различными коровыми прото-
литами. Еще одна модель, объясняющая происхождение постколлизионных 
комплексов, приуроченных к зонам региональных сдвигов, характерных для 
Кокшаальского сегмента и Нуратинских гор в южной части Кызылкумов, ос-
нована на построениях, сделанных для разлома Сан-Андреас в Калифорнии 
[Teyssier, Tikoff, 1998]. В рамках этой модели крупноамплитудные сдвиги, воз-
никающие на постколлизионном этапе, являются транскоровыми и затраги-
вают как литосферную мантию, так и  астеносферу. Сдвиговые напряжения 



Заключение170

приводят к  возникновению обстановки растяжения и к  появлению в  осно-
вании коры субгоризонтальных зон отрыва. Растяжение вызывает подъем го-
рячего астеносферного материала вдоль зоны сдвига и в субгоризонтальные 
зоны отрыва. Вещество астеносферы является источником тепла и флюидов, 
которые могут вызвать плавление в зоне сдвига и в субгоризонтальных зонах 
отрыва в основании коры. Плавление различных коровых протолитов может 
привести к  одновременному формированию расплавов различного состава. 
При этом одновременное образование щелочных расплавов и  карбонатитов 
могло происходить в  результате взаимодействия горячего вещества астено-
сферы с древней сублитосферной мантией докембрийских палеоконтинентов, 
участвующих в  коллизии. Таким образом, постколлизионные гранитоиды 
формировались в  различных геодинамических обстановках. Образование 
шошонитовых серий Чаткала-Курамы связано с отрывом слэба. Становление 
интрузий Нуратинских гор и Кокшаала связано с подъемом вещества астенос-
феры в зонах региональных сдвигов. Неоднородное строение фундамента Кы-
зылкумов и Алая способствовало деламинации нижней коры и замещению ее 
материалом астеносферы.
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