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Дана геохимическая характеристика неопротерозойских метавулканогенно-осадочных пород боз-
дакской серии Южного Улутау (Центральный Казахстан), приведены первые результаты U-Pb LA-ICP-
MS датирования обломочных цирконов и Sm-Nd изотопные данные. В результате изотопно-геохими-
ческого и геохронологического исследования установлено, что образование осадков боздакской серии 
происходило за счет разрушения магматических и метаморфических комплексов преимущественно не-
опротерозойского возраста с участием пород архейского и палеопротерозойского возрастов. Нижняя гра-
ница осадконакопления оценивается 800 млн лет назад. Полученные изотопно-геохимические данные по 
базальтоидам боздакской серии предполагают их формирование на достаточно утолщенной континен-
тальной коре при участии субдукционного флюида.
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We consider geochemistry of Neoproterozoic metavolcanosedimentary rocks of the Bozdak Group in 
southern Ulutau (Central Kazakhstan) and present the first results of U–Pb LA–ICP-MS dating of clastic zircons 
and Sm–Nd isotope data. Isotope-geochemical and geochronological studies have shown that the Bozdak Group 
rocks resulted from the destruction of igneous and metamorphic complexes mostly of Neoproterozoic age with 
the participation of Archean and Paleoproterozoic rocks. The lower boundary of sedimentation is dated at 800 
Ma. The obtained isotope-geochemical data on the Bozdak Group basaltoids suggest their formation on thick 
continental crust with the participation of subduction fluid.
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введение

Улутауский массив является одним из наиболее крупных докембрийских сиалических блоков 
Центрального Казахстана и окружен породами палеозойских тектонических блоков различного проис-
хождения. В пределах этого массива (Южный Улутау) выделяются две крупные структуры (зоны) суб-
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меридионального простирания, имеющие тектонические соотношения друг с другом: антиформная 
Майтюбинская на западе и синформная Карсакпайская на востоке, которые сложены вулканогенными и 
вулканогенно-осадочными толщами, метаморфизованными в основном в зеленосланцевой фации 
(рис. 1, а). В Майтюбинской зоне преобладают кислые вулканиты (жийдинская, майтюбинская и кок-
суйская серии), в то время как Карсакпайская зона сложена преимущественно эффузивами основного 
состава (карсакпайская серия), с подчиненным количеством пород кислого состава (аралбайская и беле-
утинская серии) [Филатова, 1983]. Для кислых вулканитов коксуйской серии получен возраст кристал-
лизации родоначального расплава (U-Pb датирование) 794±3 млн лет [Третьяков и др., 2015]. Вулкано-
генно-осадочные породы Майтюбинской зоны прорваны массивами гранитоидов (жаункарский и 
актасский комплексы) и щелочных сиенитов (карсакпайский комплекс), для которых в последние годы 

Рис. 1. Схема геологического строения Южного Улутау с упрощениями, по [Зайцев, Филатова, 
1971; Япаскурт, 1971; Третьяков и др., 2012] (а); схематический стратиграфический разрез белку-
дукской свиты боздакской серии в опорных разрезах к западу от пос. Карсакпай (б).
а: 1 — палеозойские и мезозойские комплексы; 2 — вендские осадочные и вулканогенные толщи; 3—8 — протерозойские ком-
плексы: 3 — вулканогенно-осадочные боздакской серии; 4, 5 — вулканогенные и вулканогенно-осадочные Майтюбинской зоны: 
4 — коксуйская серия, 5 — майтюбинская и жийдинская серии; 6, 7 — Карсакпайской зоны: 6 — белеутинская и карсакпайская 
серии, 7 — аралбайская серия; 8 — амфиболиты и кристаллические сланцы бектурганской серии; 9—11 — интрузивные об-
разования: 9 — гранодиориты позднего ордовика, 10 — сиениты карсакпайского комплекса, 11 — гранитоиды протерозоя (жа-
ункарский и актасский комплексы); 12 — разрывные нарушения; прямоугольниками выделены районы отбора проб: 1 — гора 
Белкудук, 2 — верховья р. Кумола. б: 1 — порфиритоиды по эффузивам и туфам основного состава, 2 — порфироиды по туфам 
кислого состава, 3 — серицитовые, серицит-кварцевые и кварцитосланцы, 4 — те же сланцы с редкой галькой, 5 — породы май-
тюбинской и карсакпайской серий, 6 — места отбора проб: а — для U-Pb исследований, б — для Sm-Nd исследований.
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получены неопротерозойские оценки возраста их кристаллизации [Третьяков и др., 2011, 2012]. Более 
молодым комплексом, также подвергшимся метаморфизму зеленосланцевой фации, является вулкано-
генно-терригенная боздакская серия, перекрывающая как майтюбинскую, так и карсакпайскую серии, 
породы которых присутствуют в гальке ее конгломератов [Филатова, 1983]. В структурном отношении 
боздакская серия приурочена к тектоническому контакту Майтюбинской и Карсакпайской зон, марки-
руя отдельный этап развития древнего Улутауского блока в позднем докембрии. Выше залегают неме-
таморфизованные отложения венда—кембрия.

Данная работа посвящена реконструкции первичного состава и геодинамических обстановок фор-
мирования протолитов метавулканогенно-осадочных пород боздакской серии (белкудукская свита). 
Рассматриваются геохимические особенности пород и их изотопные характеристики. С помощью U-Pb 
датирования обломочных цирконов из метатерригенных пород боздакской серии определен верхний 
возрастной предел формирования метаморфических комплексов Майтюбинской и Карсакпайской зон 
Южного Улутау.

Геологическое положение и петрографическая  
характеристика объектов исследования

В разрезе боздакской серии Южного Улутау традиционно выделяются три свиты (снизу вверх): 
белкудукская и карасайская вулканогенно-терригенные и надырбайская терригенно-карбонатная. Пред-
полагается, что они разделены перерывами в осадконакоплении и несогласиями [Япаскурт, 1971; Фила-
това, 1983]. Нами были изучены опорные разрезы белкудукской свиты западнее пос. Карсакпай, струк-
турно приуроченные к восточной части Майтюбинской зоны (в районе горы Белкудук и в верховьях 
р. Кумола) (см. рис. 1). В восточных выходах (верховья р. Кумола) разрез белкудукской свиты в страти-
графическом отношении более полон и представлен чередованием порфиритоидов и зеленых сланцев, 
серицитовых и серицит-кварцевых сланцев, при подчиненном участии порфироидов по туфам и вулка-
нитам кислого состава (см. рис. 1, б). Общая мощность свиты в опорном разрезе достигает 1200 м. В за-
падных выходах (гора Белкудук) белкудукская свита представлена преимущественно порфиритоидами 
базальтового состава с подчиненными серицит-кварцевыми сланцами и кварцитосланцами.

Серицитовые, серицит-кварцевые сланцы и кварцитосланцы — породы зеленовато- или 
красновато-серого цвета. Структура сланцев лепидогранобластовая или бластопсаммитовая. В некото-
рых разностях сохраняются реликты первично-обломочного строения. Обломочные зерна составляют 
от нескольких процентов до 20—25 % и сложены главным образом кварцем с небольшим количеством 
плагиоклаза. Изредка встречается калиевый полевой шпат. Акцессорные минералы — циркон и апатит. 
Обломочные зерна, особенно плагиоклаз, плохо окатаны, иногда на них наблюдаются регенерационные 
каймы. Основная масса в серицитовых и серицит-кварцевых сланцах образована агрегатом серицита и 
кварца. Соотношение кварца и слюды непостоянно. Наблюдаются разности от существенно серицито-
вых до кварцевых. Нередко породы обладают полосчатым строением, где тонко чередуются серицито-
вые и кварцевые прослойки. В основной массе иногда присутствуют хлорит, плагиоклаз. Второстепен-
ные минералы — магнетит, апатит, эпидот. Серицитовые и серицит-кварцевые сланцы, судя по их 
минералогическому составу и реликтовым обломочным структурам, — метаморфизованные терриген-
ные образования. В них возможна некоторая примесь первично-вулканогенного материала, поскольку с 
этими породами в разрезе тесно связаны первично-вулканогенные образования. Кварцитосланцы имеют 
желтоватый цвет, гранобластовую структуру и состоят в основном из кварца. Второстепенные минера-
лы представлены мусковитом, плагиоклазом и эпидотом.

Порфиритоиды (обр. Д-45а-09, М-01-13, М-02-13) — темно-зеленые породы с более или менее 
выраженной сланцеватостью. В основном они имеют порфировое строение и миндалекаменную тексту-
ру. Реликтовые порфировые выделения в них сложены плагиоклазом, который нередко включает мел-
кие зерна эпидота и прорастает амфиболом. Миндалины обычно выполнены эпидотом и хлоритом. Ос-
новная масса порфиритоидов состоит из плагиоклаза, хлорита, эпидота, амфибола (актинолита) и 
небольшой примеси рудных минералов. В некоторых порфиритоидах основная масса сложена хлори-
том, плагиоклазом и кальцитом (обр. М-05-13, М-06-13). Иногда в небольшом количестве встречается 
рыжевато-коричневый биотит, он замещает актинолит или хлорит. Структура основной массы немато-
лепидогранобластовая. Минералогический состав и структура порфиритоидов указывают на их возмож-
ную эффузивную природу и первично-базальтовый состав.

Зеленые сланцы представлены двумя разновидностями. Первая из них по минералогическому 
составу, структуре и текстуре аналогична основной массе в порфиритоидах (М-03-13, М-04-13). Эти 
сланцы, вероятно, тоже представляют собой метаморфизованные эффузивы, но без вкрапленников и 
миндалин. Вторая разновидность зеленых сланцев состоит преимущественно из плагиоклаза и хлорита 
(Д-40-09). Плагиоклаз-хлоритовые сланцы — полосчатые породы зеленовато-серого цвета. Плагиоклаз 
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(30—40  %) образует равномерно-зернистый агрегат, в котором в виде отдельных полос распределен 
мелкочешуйчатый хлорит. В этих полосах встречаются отдельные зерна эпидота и магнетита. Плагио-
клаз-хлоритовые сланцы, контактирующие с серицитовыми сланцами, почти всегда содержат примесь 
серицита и кварца. Возможно, эти породы являются метаморфизованными туфами. Судя по минерало-
гическому составу, их первичный состав был менее основным, чем состав первой разновидности зеле-
ных сланцев. Породы, содержащие примесь серицита и кварца, могут быть метаморфизованными об-
разованиями смешанной вулканогенно-терригенной природы.

Методы исследования

Представительные образцы метавулканогенно-осадочных комплексов белкудукской свиты боз-
дакской серии были проанализированы на содержание петрогенных оксидов, редких и редкоземельных 
элементов.

Определение содержаний основных петрогенных оксидов выполнено в Аналитическом центре 
Института земной коры СО РАН (г. Иркутск) методом классической «мокрой химии» (аналитики 
Г.В. Бондарева, Е.Г. Колтунова). Содержания U и Th определены гамма-спектрометрическим методом 
(аналитики А.С. Степин, Н.И. Чернакова), навеска 300—500 г, предел обнаружения 0.2—0.3 г/т. Опре-
деление содержаний остальных редких и редкоземельных элементов выполнено в Аналитическом цен-
тре ИГМ СО РАН (аналитик И.В. Николаева) методом ИСП-МС на базе масс-спектрометра высокого 
разрешения с индуктивно связанной плазмой ELEMENT. Пределы обнаружения определяемых элемен-
тов от 0.005 до 0.1 г/т. Погрешность анализа составляет 2—5 %. Химическая подготовка образцов вы-
полнялась в соответствии с методикой, опубликованной в работах [Николаева и др., 2008; Курганская и 
др., 2014].

Для U-Pb изотопного датирования были выделены акцессорные цирконы из пр. Д-37-09 (верховья 
р. Кумола, 47°50.178’ с.ш., 66°41.221’ в.д.), представленной серицитовым сланцем, и пр. М-07-13 (район 
горы Белкудук, 47°49.543’ с.ш., 66°35.437’ в.д.), представленной кварцитосланцем. Выделение цирко-
нов для U-Pb датирования проводилось в Аналитическом центре ИГМ СО РАН (г.  Новосибирск) по 
стандартной методике, основанной на сочетании магнитной сепарации и разделения в тяжелых жидко-
стях. Подготовка навесок монофракций цирконов для изотопного анализа осуществлялась вручную под 
бинокулярным микроскопом. Изучение морфологии и внутреннего строения кристаллов цирконов про-
водилось в проходящем и отраженном свете. Внутреннее строение цирконов было изучено на сканиру-
ющем катодолюминесцентном микроскопе JEOL JSM 6510LV.

U-Pb изотопное датирование цирконов выполнено методом лазерной абляции на масс-спектрометре 
высокого разрешения с ионизацией в индуктивно связанной плазме Nu Instruments ICP-MS, соединен-
ном с системой Resonetics RESOlution M-50-HR Excimer Laser Ablation System в Отделе наук о Земле 
Университета Гонконга. В качестве внешнего стандарта для U-Pb датирования был использован циркон 
91500. Детали методики описаны в [Xia et al., 2011]. Для контроля качества данных использован стан-
дартный циркон GJ-1 (T = 609 млн лет) [Jackson et al., 2004]. Для него получено средневзвешенное зна-
чение возраста по 206Pb/238U 605.3 ± 1.6 млн лет (2σ, СКВО = 0.85, вероятность = 0.64, n = 19) (обр. Д-37-
09) и 607.8  ±  2.4  млн лет (2σ, СКВО  =  0.74, вероятность  =  0.66, n  =  9) (обр.  М-07-13). Измеренные 
величины обработаны с помощью программ ICPMSDataCal [Liu et al., 2010] и Isoplot/Ex v.3 [Ludwig, 
2003]. Погрешности единичных анализов (отношения и возраст) приведены на уровне ±1σ.

Определение изотопного состава Sm и Nd (обр. Д-43-09, Д-45-09) выполнено в Байкальском ЦКП 
СО РАН (г. Иркутск) по модифицированной методике [Pin, Zalduegui, 1997]. Измерение изотопных от-
ношений 143Nd/144Nd осуществлялось на мультиколлекторном масс-спектрометре Finnigan MAT-262. 
147Sm/144Nd отношения рассчитаны, исходя из определенных методом ICP-MS концентраций Sm и Nd. 
Измеренные изотопные отношения нормализованы по отношению 146Nd/144Nd = 0.7219. Коррекция на 
фракционирование проводилась по закону Рэлея. Для контроля качества работы прибора измерялся 
стандарт неодима JNd-1 [Tanaka et al., 2000]. В период измерений значение изотопного стандарта со-
ставляло 143Nd/144Nd = 0.512102 ± 9 (n = 20).

Определение концентраций Nd и Sm и изотопного состава Nd для обр. Д-40-09 выполнено в Гео-
логическом институте КНЦ РАН (г. Апатиты) по методике, описанной в работе [Баянова, 2004]. Изме-
рения изотопного состава неодима и концентраций Sm и Nd проводились на 7-канальном твердофазном 
масс-спектрометре Finnigan MAT-262 (RPQ) в статическом двухленточном режиме с использованием 
рениевых и танталовых лент. Среднее значение отношения 143Nd/144Nd в стандарте La Jolla [Lugmair, 
Carlson, 1978] за период измерений составило 0.511835 ± 18 (n = 15). Ошибка в 147Sm/144Nd отношениях 
составляет 0.4 % (2σ) — среднее значение из 7 измерений в стандарте BCR [Raczek et al., 2003]. Погреш-
ность измерения изотопного состава Nd в индивидуальном анализе не превышала 0.004 %. Холостое 
внутрилабораторное загрязнение по Nd равно 0.3 нг и по Sm — 0.06 нг. Точность определения концен-
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траций Sm и Nd составила ±0.5  %. Изотопные отношения были нормализованы по отношению 
146Nd/144Nd = 0.7219, а затем пересчитаны на принятое отношение 143Nd/144Nd в стандарте La Jolla, рав-
ное 0.511860.

Sm-Nd изотопное исследование для обр. М-03-13 проводилось в лаборатории изотопной геохи-
мии и геохронологии ГЕОХИ РАН (г. Москва). Концентрации Sm, Nd определяли методом изотопного 
разбавления по методике, приведенной в [Ревяко и др., 2012]. Масс-спектрометрическое измерение изо-
топного состава Sm и Nd проводилось на мультиколлекторном масс-спектрометре Triton с помощью 
двухленточного (Re-Re) источника ионов. Измерения выполняли в статическом режиме с одновремен-
ной регистрацией ионных токов разных изотопов элемента. Для контроля качества изотопных анализов 
использовались стандарты JNd-1 для Nd [Tanaka et al., 2000] (143Nd/144Nd = 0.512114 ± 22, 2σ, n = 20). 
Изотопные отношения были нормализованы по отношению 146Nd/144Nd = 0.7219. Погрешность измере-
ния изотопного состава Nd в индивидуальном анализе не превышала 0.005 %. Холостое внутрилабора-
торное загрязнение по Nd равно 0.2 нг, по Sm — 0.03 нг.

При расчете εNd и модельного возраста T(DM) во всех изученных образцах использованы совре-
менные значения для CHUR (однородный хондритовый резервуар)  — 143Nd/144Nd  =  0.512638, 
147Sm/144Nd  =  0.1967, по [Jacobsen, Wasserburg, 1984], и DM (деплетированная мантия)  — 
143Nd/144Nd = 0.513151, 147Sm/144Nd = 0.2136, по [Goldstein, Jacobsen, 1988].

Изотопно-геохимическая характеристика пород

Содержания петрогенных, редких и редкоземельных элементов в представительных пробах боз-
дакской серии (белкудукская свита) приведены в табл. 1, 2.

Метаосадочные породы (серицит, серицит-кварцевые сланцы и кварцитосланцы)
Петрогенные элементы. Содержание SiO2 в рассматриваемых породах варьирует от 72 до 79 %, 

достигая 89 % в кварцитосланцах (см. табл. 1). Сильные положительные корреляционные связи Al-Ti 
(rAl2O3—TiO2

 = 0.8), Al-K (rAl2O3—K2O
 = 0.9), Ti-K (rTiO2—K2O

 = 0.8), слабые Si с Cr (rSiO2—Cr
 = 0.03), Ni (rSiO2—Ni = 

=  0.03), положение на диаграммах К.  Вернера [Werner, 1987] P2O5/TiO2—MgO/CaO, Zr/Ti—Ni 
(рис. 2, а, б) преимущественно в поле парапород и отрицательные значения дискриминантной функции 
(DF) Д. Шоу [Shaw, 1972] свидетельствуют в пользу осадочного происхождения протолитов. На класси-
фикационной диаграмме М. Хиррона (lg(SiO2/Al2O3)—lg(Fe2

*
3O /K2O)) [Herron, 1988] (см. рис. 2, в), ис-

пользуемой для первичной систематики пород, точки составов серицит-кварцевых сланцев соответству-
ют аркозам, ваккам и лититам, а кварцитосланцев — сублитаренитам. Практически для всех осадков 
характерно преобладание K2O над Na2O (K2O/Na2O = 0.9—3.6 до 11.9).

Нормативный минеральный состав, рассчитанный с помощью программы MINLITH [Розен и др., 
1999], позволяет судить о вероятном дометаморфическом составе метаосадочных пород. Ограничением 
в интерпретации является то, что нормативные составы соответствуют зрелым отложениям, в которых 
в результате выветривания произошел полный распад обломков вулканитов и темноцветных минера-
лов. Если последние или обломки основных пород присутствовали в осадочной породе, то норматив-
ный состав будет обогащаться прежде всего хлоритом. Породы, образовавшиеся в результате разруше-
ния пород гранитного состава, обнаруживают полевошпат-кварцевый нормативный состав с примесью 
иллита за счет слюды и нормативного монтмориллонита — за счет амфибола.

Рис. 2. Диаграмма P2O5/TiO2—MgO/CaO (а), Zr/Ti—Ni (б) [Werner, 1987], (lg(SiO2/Al2O3)—lg(Fe2O3
* /

K2O) (в) [Herron, 1988] для метаосадков боздакской серии.
Fe2O3

* – общее железо.
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Т а б л и ц а  1. 	 Содержания главных (мас. %) и малых элементов (г/т) в представительных образцах  
	 метатерригенных пород боздакской серии

Компонент
1 2 3 4 5 6 7 8

Д-37-09 Д-39-09 Д-41-09 Д-42-09 Д-43-09 Д-44-09 Д-45-09 М-07-13

SiO2 74.38 73.01 75.53 77.17 74.06 72.26 79.24 89.63
TiO2 0.52 0.67 0.41 0.39 0.49 0.49 0.38 0.20
Al2O3 11.55 11.55 12.15 10.30 12.20 13.15 9.55 4.95
Fe2O3 3.69 4.94 2.31 2.93 3.86 3.88 2.42 1.42
FeO 0.74 1.28 1.13 0.71 1.05 1.17 1.88 0.41
MnO 0.02 0.02 0.02 0.03 0.02 0.03 0.03 0.01
MgO 0.67 1.29 0.90 0.51 1.02 1.33 1.19 0.10
CaO 0.68 0.26 0.52 4.35 1.31 1.06 0.70 1.98
Na2O 2.82 1.23 1.74 1.61 1.37 1.07 1.04 0.07
K2O 3.86 4.16 3.91 1.44 3.54 3.82 2.54 0.83
P2O5 0.12 0.10 0.05 0.06 0.07 0.11 0.10 0.05
П.п.п 1.06 1.68 1.75 0.82 1.43 1.84 1.36 0.62
Сумма 100.11 100.19 100.42 100.32 100.42 100.21 100.43 100.27
Sc 10 9.1 5.2 5.2 10 13 11 1.72
V 64 63 19.4 40 67 72 60 8.9
Cr 40 101 35 31 40 45 83 11
Co 4.6 8.4 5.1 4.8 5 8 9 1.47
Ni 15 34 19.6 18 23 19 36 19
Rb 120 134 42 145 140 150 110 20
Sr 70 39 617 16.4 74 65 33 249
Y 23 24 21 16.3 25 18 14 10.7
Zr 200 222 218 280 220 190 120 144
Nb 14 13.6 12.1 15.5 14 13 10 6.7
Ba 1100 977 891 601 770 840 400 298
La 26 56 38 22 42 33 19 23
Ce 50 80 62 40 72 58 34 38
Pr 6.5 9.7 8.5 5.3 8.9 5.7 4.1 5.8
Nd 23.4 32.0 30.0 18.8 32.0 19.9 13.9 19.8
Sm 4.7 4.8 4.5 3.3 5.9 3.9 2.6 3.1
Eu 0.89 1.29 1.15 0.76 1.32 1.05 0.61 0.83
Gd 4.6 4.4 4.1 2.9 5.1 3.0 2.5 2.6
Tb 0.68 0.67 0.59 0.43 0.78 0.42 0.35 0.35
Dy 3.78 3.60 3.10 2.40 4.23 2.56 1.94 1.84
Ho 0.74 0.70 0.62 0.49 0.78 0.49 0.38 0.35
Er 2.04 2.20 1.88 1.67 2.20 1.45 1.01 1.07
Tm 0.34 0.32 0.30 0.27 0.35 0.24 0.16 0.16
Yb 1.79 2.20 1.99 1.82 2.35 1.60 1.01 1.07
Lu 0.26 0.34 0.29 0.28 0.34 0.24 0.15 0.16
Hf 5.1 5.6 5.6 7.1 5.6 4.8 3.2 4.1
Ta 1.06 1.04 0.87 1.08 1.03 0.78 0.61 0.45
Th 7.6 11.2 9.4 10.3 8.8 10.8 5.0 4.1
U 1.6 1.4 1.9 1.6 1.6 2.0 2.0 1.3
DF –0.7 –4.0 –2.5 –1.9 –3.1 –3.5 –5.5 –7.4
K2O/Na2O 1.37 3.38 2.25 0.89 2.58 3.57 2.44 11.86
Al2O3/Na2O 4.1 9.4 7.0 6.4 8.9 12.3 9.2 —
CIA 53 62 60 46 59 63 62 —
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Проведенные литохимические пересчеты силикатных анализов на нормативные минералы пока-
зали (см. табл. 1), что в исходных отложениях преобладала обломочная компонента, а именно кварц 
(41—59 % и до 80 % в кварцитосланце) и полевые шпаты (13—45 % и 3 % в кварцитосланце). Причем 
наряду с кислым плагиоклазом присутствовал и калиевый полевой шпат. По составу глинистого мат
рикса породы характеризуются преобладанием иллита (8—30 %). Вероятнее всего, области сноса были 
представлены преимущественно породами кислого состава. Исключением является обр. М-07-13 (квар-
цитосланец), где наряду с иллитом (5 %) присутствует и каолинит (7 %). Подобный минеральный состав 
типичен для рециклированных осадочных пород, образовавшихся за счет разрушения пород преимуще-
ственно кислого состава и претерпевших неоднократное переотложение обломочного материала.

Редкие и редкоземельные элементы. Cодержания редких элементов, нормированных по постар-
хейскому австралийскому глинистому сланцу (PAAS) [Тейлор, Мак-Леннан, 1988], в исследуемых по-
родах показаны на рис.  3,  а. Для большинства из них характерны пониженные относительно PAAS 
cодержания элементов сидерофильной группы (мас. % для породообразующих оксидов и г/т для редких 
элементов) — Fe2

*
3O  (2—6), TiO2 (0.2—0.7), Ni (15—36), Co (2—8), V (9—72), Sc (2—13), Cr (11—101), 

REE (редкоземельные элементы) (особенно тяжелые REE (HREE)), Th (4—11), Nb (7—15) и близкие Rb 
(110—150), Zr (120—280), Y (14—25), K2O (2.5—4.2) (см. табл. 1, 3). Относительно PAAS все осадоч-
ные породы боздакской серии обеднены как легкими, так и тяжелыми REE.

Спектры распределения REE для сланцев характеризуются довольно высокими значениями (La/
Yb)n (8.1—17) вследствие обеднения HREE ((Gd/Yb)n = 1.3—2.1). Eu аномалия варьирует от явно вы-
раженной (Eu/Eu* = 0.6-0.7), близкой PAAS, до очень слабой (Eu/Eu* = 0.9) (см. рис. 3, б).

Для определения среднего модельного возраста пород в области сноса были проведены Sm-Nd 
изотопно-геохимические исследования серицит-кварцевых сланцев боздакской серии (пробы Д-43-09 и 
Д-45-09). Породы характеризуются близкими к среднекоровому (~0.12) величинами 147Sm/144Nd (0.1) 
(табл. 4), что позволяет использовать величину одностадийного модельного возраста TNd(DM) для опре-

Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8

(La/Yb)n 9.8 17.2 12.9 8.1 11.9 13.7 12.8 14.4
(Gd/Yb)n 2.1 1.6 1.7 1.3 1.7 1.5 2.0 1.9
Eu/Eu* 0.59 0.86 0.82 0.75 0.74 0.93 0.74 0.89
Th/Sc 0.8 1.2 1.8 2.0 0.9 0.8 0.5 2.4
La/Sc 2.6 6.2 7.3 4.2 4.2 2.5 1.7 13.3
Th/Co 1.6 1.3 1.8 2.1 1.8 1.4 0.6 2.8
La/Co 5.6 6.7 7.5 4.6 8.3 4.1 2.1 15.6
Th/U 4.8 8.2 5.0 6.5 5.4 5.4 2.5 3.1
F 44.9 24.0 28.5 12.9 19.6 15.6 13.1 2.7
P 8.9 22.7 20.5 19.8 24.4 30.3 21.6 4.9
Q 40.7 46.3 47.0 53.0 48.1 46.6 59.4 79.7
Pl 26.4 11.0 16.3 12.9 12.6 9.9 9.6 0.6
Or 18.5 13.0 12.2 0.0 7.0 5.7 3.4 2.1
Ill 8.0 21.0 19.7 14.6 24.4 29.9 20.6 4.9
Chl 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
Mm 0.0 0.0 0.0 5.2 0.0 0.0 0.0 0.0
Kn 0.0 0.0 0.0 2.6 0.0 0.0 0.0 6.8
Srp 0.9 1.6 0.8 0.0 0.0 0.4 0.9 0.0
Gt 4.7 6.2 3.1 0.0 4.0 4.4 4.1 0.0
Car 0.0 0.0 0.5 11.1 3.3 2.3 1.3 5.7
Sm 0.8 0.9 0.5 0.5 0.7 0.8 0.7 0.3

П р и м е ч а н и е. 1—7 — серицитовые, серицит-кварцевые сланцы, 8 — кварцитосланец. CIA = [Al2O3/(Al2O3 + 
+ CaO + Na2O + K2O)]×100, в мол. кол. [Nessbit, Young, 1982]. (La/Yb)n и (Gd/Yb)n — отношения нормированы по хондри-
ту [Boynton, 1984], Eu/Eu* = Eun/((Smn×Gdn)1/2) [Тейлор, Мак-Леннан, 1988]. Нормативно-минеральный состав, пересчи-
танный по [Розен и др., 1999]: F — сумма полевых шпатов, P — сумма глинистых минералов, Q — кварц, Pl — плагио-
клаз, Or — ортоклаз, Ill — иллит, Chl — хлорит, Mm — монтмориллонит, Kn — каолинит, Srp — серпентин, Gt — гетит, 
Car — карбонатные минералы (кальцит, доломит, анкерит, родохрозит), Sm — второстепенные минералы (рутил, апа-
тит). DF — дискриминантная функция.

Окончание  табл .  1
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Т а б л и ц а  2. 	 Содержания главных (мас. %) и малых элементов (г/т)  
	 в представительных образцах метабазальтов боздакской серии

Компонент
1 2 3 4 5 6 7

Д-45a-09 М-01-13 М-02-13 М-03-13 М-04-13 М-05-13 М-06-13

SiO2 47.10 43.65 47.47 48.16 49.18 46.75 46.75
TiO2 0.98 1.06 1.07 1.17 1.24 2.68 2.71
Al2O3 15.05 18.30 16.15 16.25 17.20 13.40 13.35
Fe2O3 5.73 5.34 4.89 4.47 4.75 7.54 7.42
FeO 4.61 3.75 5.37 5.39 4.89 8.26 8.60
MnO 0.17 0.20 0.19 0.20 0.24 0.32 0.27
MgO 6.92 6.20 8.20 8.27 6.82 5.03 5.08
CaO 13.21 14.13 9.44 8.49 7.39 9.93 9.81
Na2O 2.48 2.48 2.96 3.71 3.85 2.12 2.13
K2O 0.34 0.20 0.09 0.14 0.04 0.23 0.22
P2O5 0.23 0.26 0.23 0.25 0.31 0.39 0.40
П.п.п 2.85 3.15 3.94 3.74 3.86 3.43 3.42
Сумма 100.21 100.3 100.02 100.29 99.78 100.28 100.31
Sc 30 31 33 38 33 53 54
V 188 202 218 228 221 418 382
Cr 302 617 372 368 312 195 118
Со 37 43 39 39 38 40 41
Ni 91 151 65 72 96 39 33
Cu 44 124 97 48 52 56 44
Zn 63 65 82 85 108 132 128
Rb 4.1 2.7 1.34 2.5 3.3 4.3 3.1
Sr 299 601 371 242 534 269 246
Y 20.0 23 21 22 25 55 55
Zr 71 106 80 81 112 155 141
Nb 4.1 4.7 4.4 3.1 4.8 12.9 11.9
Cs 0.2 0.1 0.1 0.1 0.1 2.4 1.6
Ba 214 114 102 129 105 174 188
La 14.1 17 11.6 13.3 16.7 16.2 15.7
Ce 28 35 24 28 37 35 34
Pr 4.1 4.7 3.4 3.8 5.0 5.0 5.2
Nd 15.8 19.5 14.1 16.0 20.0 22.8 22
Sm 3.4 3.9 3 3.5 4.2 6.3 5.9
Eu 1.30 1.4 1.4 1.5 1.7 2.2 2.0
Gd 3.5 4 3.2 3.9 4.6 8.2 7.8
Tb 0.6 0.7 0.6 0.7 0.7 1.5 1.50
Dy 3.7 3.7 3.4 4.0 4.1 9.2 9.9
Ho 0.8 0.75 0.67 0.8 0.8 2.0 2.1
Er 2.2 2.3 1.99 2.3 2.5 5.8 6.0
Tm 0.33 0.35 0.32 0.3 0.4 0.9 0.94
Yb 2.1 2.3 2.1 2.1 2.3 5.6 5.8
Lu 0.31 0.34 0.31 0.3 0.4 0.8 0.90
Hf 2.1 2.7 2 2.2 3.0 4.2 4.6
Ta 0.23 0.24 0.21 0.1 0.2 0.8 0.79
Th 1.05 2.0 1.4 1.0 2.0 2.2 2.0
U 0.3 1.3 0.7 0.8 1.2 1.0 1.1
Na2O/K2O 7.3 12.4 32.9 26.5 96.3 9.2 9.7
FeO* 9.77 8.56 9.77 9.41 9.17 15.05 15.28
Mg# 60 60 64 65 61 41 41
(La/Yb)n 4.59 4.98 3.72 4.20 4.90 1.96 1.84



1977

деления усредненного возраста источников сноса метатерригенных пород. Величина εNd(t) была рассчи-
тана на 800 млн лет. Полученные значения TNd(DM) = 2237—2291 млн лет и εNd(T) = –11 отражают по-
ступление в бассейн осадочного материала из раннедокембрийских древних источников.

Метавулканогенные породы
Для порфиритоидов боздакской серии определены содержания (мас. %) SiO2 — 44—49, Al2O3 — 

13—18, MgO — 5—8, FeO* — 9—15, Na2O — 2—4, К2О — 0.04—0.34, TiO2 — 0.98—2.71 (см. табл. 2). 
По распределению петрогенных элементов метавулканиты классифицируются преимущественно как 
высокожелезистые базальты толеитовой серии, низкокалиевые (рис. 4), существенно-натровые (Na2O/
K2O  >  4). Метабазальты представляют 
собой умеренно и сильно дифференци-
рованные разности: значения Mg# 
(Mg# = 100 × Mg/(Mg+Fe2+), где Fe2+/Fe*= 
=  0.85) варьируют от 41 до 65. По со-
держанию TiO2 все изученные породы 
можно разделить на два петрохимиче-
ских типа — низкотитанистые (LTi) с 
содержанием TiO2 < 1.5 мас. % и высо-
котитанистые (HTi) с содержанием 
TiO2 > 1.5 мас. %. LTi базальты характе-
ризуются пониженными относительно 
HTi базальтов содержаниями (г/т) Sc 
(30—38; 53—54), V (188—228; 382—
418), Zr (71—112; 141—155), Y( 20—25; 
55), Nb (3.1—4.8; 11.9—12.9), Ta (0.1—
0.24; 0.8), Hf (2—3; 4.2—4.6), FeO* 
(8.6—9.8; 15.0—15.3 мас.  %), P2O5 
(0.2—0.3; 0.4 мас.  %) и повышенными 
магнезиальностью Mg# (60—65; 41), 
Al2O3 (15—18; 13  мас.  %), MgO (6.2—
8.3; 5.0—5.1 мас.  %), Cr (312—617; 
118—195), Ni (65—96; 33—39) соответ-
ственно (рис. 5, а, см. табл. 2).

Окончание  табл . 2
Компонент 1 2 3 4 5 6 7

(La/Sm)n 2.63 2.74 2.43 2.41 2.50 1.63 1.69
(Sm/Yb)n 1.75 1.82 1.53 1.74 1.96 1.20 1.09
(Ce/Yb)n 3.51 3.93 2.96 3.37 4.16 1.63 1.52
(Gd/Yb)n 1.37 1.40 1.23 1.47 1.61 1.19 1.09
Eu/Eu* 1.15 1.08 1.38 1.24 1.17 0.93 0.91
Nb/Nb* 0.36 0.27 0.37 0.29 0.28 0.73 0.72
(Lu/Hf)PM 0.15 0.13 0.16 0.15 0.12 0.20 0.20
(Nb/Th)PM 0.47 0.28 0.38 0.37 0.28 0.70 0.72
(Nb/La)PM 0.28 0.27 0.37 0.22 0.28 0.76 0.73
(Th/La)PM 0.60 0.96 0.96 0.61 0.98 1.10 1.02

П р и м е ч а н и е . Описание пород см. в тексте в разделе «Геологическое положение…». FeO* — общее железо.

Рис. 3. Нормированные по PAAS 
[Тейлор, Мак-Леннан, 1988] содержа-
ния редких элементов (а) и нормиро-
ванные по хондриту [Boynton, 1984] 
спектры распределения REE (б) для 
метаосадков боздакской серии.
Составы приведены в табл. 1, 3.
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Т а б л и ц а  3. 	 Реперные составы пород, используемые при интерпретации геохимических данных  
	 метаосадков боздакской серии

Компонент PAAS
AR граувакки AR тоналиты

Обр. М-12-13
[Конди, 1983]

SiO2, мас. % 62.8 63.3 69.4 67.74
TiO2 1 0.56 0.35 0.51
Al2O3 18.9 13.3 15.8 16.15
Fe2O3

* 6.5 6.39 3.1 3.1
MnO 0.11 0.1 0.04 0.05
MgO 2.2 3.7 1.14 0.62
CaO 1.3 3.4 3.37 2.55
Na2O 1.2 2.9 4.68 3.99
K2O 3.7 2.1 1.58 3.84
P2O5 0.16 0.15 0.11 0.16
Сумма 97.87 95.41 99.44 99.78
Sc, г/т 16 15 5 9.4
V 150 115 — 14.9
Cr 110 175 12 115
Co 23 30 5 3.2
Ni 55 75 13 16
Rb 160 70 44 111
Sr 200 265 460 539
Y 27.0 25.0 31
Zr 210 160 175 349
Nb 19.0 11.0 21
Ba 650 390 400 526
La 38 26 25 59
Ce 80 52 42 104
Pr 8.9 — — 13.7
Nd 32 22 15 48
Sm 5.6 3.9 2.9 8.3
Eu 1.1 1.1 0.8 2.4
Gd 4.7 3.7 1.9 6.7
Tb 0.77 0.58 — 1.0
Dy 4.4 — 1.4 5.0
Ho 1.0 — — 1.0
Er 2.9 — — 2.8
Tm 0.4 — — 0.4
Yb 2.8 1.4 0.8 2.8
Lu 0.43 0.25 0.12 0.43
Hf 5.0 4.0 — 9.00
Ta – 0.7 — 1.4
Th 14.6 8.0 7.0 11.7
U 3.1 1.7 — 1.7
(La/Yb)n 9.1 12.5 20.6 14.2
(Gd/Yb)n 1.4 2.1 1.9 1.9
Eu/Eu* 0.7 0.9 1.1 1.0
Th/Sc 0.9 0.5 1.4 1.2
La/Sc 2.4 1.7 5.0 6.3
Th/Co 0.6 0.3 1.4 3.7
La/Co 1.7 0.9 5.0 18.4

П р и м е ч а н и е . PAAS — постархейский австралийский глинистый сланец [Тейлор, Мак-Леннан, 1988], обр. М-12-
13 — двуслюдяной гнейс жийдинской серии. Fe2O3

* — общее железо, прочерк — нет данных.
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По распределению редкоземельных элементов все метабазиты характеризуются обогащением 
легкими лантаноидами и фракционированными спектрами распределения REE с несколько повышен-
ными (La/Yb)n для LTi (3.7—4.98) относительно HTi (1.8—2) базальтов. Кроме того, для HTi базальтов 
типичны повышенные относительно LTi содержания средних и тяжелых REE и за счет этого понижен
ные  (Sm/Yb)n (1.1—1.2; 1.5—1.96) и (Gd/Yb)n (1.1—1.2; 1.23—1.6). Eu аномалия или отсутствует  
(Eu/Eu* = 0.91—0.93) в HTi, или слабоположительная (Eu/Eu* = 1.1—1.4) в LTi базальтах (см. табл. 2, 
рис. 5, б).

Относительно N-MORB базальты характеризуются существенным обогащением крупноионных 
литофильных (LILE) и легких редкоземельных элементов (LREE), благодаря чему нормированные по 
составу примитивной мантии [Sun, McDonough, 1989] мультиэлементные спектры плоские и занимают 
промежуточную позицию между таковыми для E-MORB и OIB. Отличительной чертой мультиэлемент-
ных спектров метабазальтов являются хорошо выраженные отрицательные аномалии по Nb—Ta и Ti 
(см. рис. 5, а). Причем отрицательная Nb аномалия (Nb/Nb* = Nbn/(Thn × Lan)0.5, нормированная по при-
митивной мантии (PM) [Sun, McDonough, 1989]), присутствующая на мультиэлементных спектрах, про-
явлена в низкотитанистых базальтах более отчетливо (Nb/Nb* = 0.3—0.4; 0.7) (см. табл. 2).

LTi базальты (обр. М-03-13) имеют весьма низкорадиогенный изотопный состав Nd: εNd (800 млн 
лет) = –6.4. Для них также типичны умеренные значения 147Sm/144Nd (0.14) (см. табл. 4).

Т а б л и ц а   4. 	 Sm-Nd изотопные данные для пород боздакской серии

№ образца
Sm Nd

147Sm/144Nd
143Nd/144Nd

(±2sизм.)
TNd(DM),
млн лет

εNd(T)
мкг/г

Д-43-09 (серицитовый сланец) 5.9 32 0.1110 0.511638±5 2237 –10.8
Д-45-09 (серицитовый сланец) 2.6 13.9 0.1118 0.511613±9 2291 –11.3
Д-40-09 (плагиоклаз-хлоритовый сланец) 9.1 43.1 0.1283 0.511895±10 2234 –7.5
М-03-13 (порфиритоид) 3.34 14.28 0.1414 0.512020±24 — –6.4

П р и м е ч а н и е . Величины εNd(T) рассчитаны на возраст 800 млн лет.

Рис. 4. Классификационные диаграммы SiO2—
(Na2O + K2O) (а), SiO2—K2O (б) [Le Maitre et al., 
1989] и MgO—(FeO* + TiO2)—Al2O3 [Jensen, 1976] 
(в).
BK — базальтовые коматииты, CA — известково-щелочные 
андезиты, CB — известково-щелочные базальты, CD — извест-
ково-щелочные дациты, CR — известково-щелочные риолиты, 
PС  — пикриты, HFT — высокожелезистые толеиты, HMT  — 
высоко-магнезиальные толеиты, TA — толеитовые андезиты, 
TD — толеитовые дациты, TR — толеитовые риолиты. 1 — 
низкотитанистые и 2 — высокотитанистые базальты.
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Результаты геохронологичесих U-Pb исследований

Для определения возрастного интервала пород, служивших источниками терригенного материала 
для отложений боздакской серии, и нижнего возрастного предела времени осадконакопления были про-
ведены U-Pb исследования детритовых цирконов из серицитового сланца (пр. Д-37-09, 47°50ʹ17.8ʺ с.ш., 
66°41ʹ22.1ʺ  в.д.) и кварцитосланца М-07-13 (район горы Белкудук, 47°49.543ʹ  с.ш., 66°35.437ʹ  в.д.) 
(табл. 5, рис. 6, а, б).

Пр. Д-37-09. Обломочные цирконы представлены в различной степени окатанными прозрачными 
слабоокрашенными светло-коричневыми зернами, часть из них сохранила в той или иной мере удлинен-
но-призматические очертания. Размер зерен 100—150 мкм с коэффициентом удлинения от 1:2 до 1:1. 
В  общей сложности проанализированы 69 кристаллов циркона в 69 точках. Для 52 зерен получены 
конкордантные оценки возраста, которые были использованы при построении гистограммы и кривой 
относительной вероятности возрастов (см. рис. 6, а).

Доминирующими в изученной популяции являются цирконы с возрастами 808-925  млн лет 
(31 зерно), их кристаллы в режиме катодолюминесценции в основном характеризуются осцилляторной 
зональностью, типичной для магматических цирконов. В то же время среди цирконов этой возрастной 
группы присутствуют незональные или слабозональные зерна. Источником цирконов всей этой популя-
ции могли быть метаморфизованные кислые вулканиты и вулканогенно-осадочные породы жийдинской 
и майтюбинской серий, для которых наиболее вероятен неопротерозойский возраст [Дмитриева и др., 
2015].

Другая возрастная группа представлена палеопротерозойскими (8 зерен) и архейскими (13 зерен) 
(с преобладанием неоархейских) цирконами, возрастной диапазон охватывает интервал 2.0—2.9 млрд 
лет. Эти зерна представлены преимущественно округлыми незональными или слабозональными зерна-
ми, вероятно, сформированными в условиях высокотемпературного метаморфизма.

Проба М-07-13. Было проанализировано 42 кристалла циркона в 43 точках. Для 39 зерен полу-
чили конкордантные оценки возраста, которые использовали при построении гистограммы и кривой 
относительной вероятности возрастов (см. рис. 6, б). Среди них преобладают бесцветные и светло-ко-
ричневые прозрачные зерна призматического габитуса со сглаженными ребрами дипирамид размером 
100—200 мкм, с коэффициентом удлинения от 1:2.5 до 1:1. Доминирующими в изученной популяции 
являются детритовые цирконы с возрастом 804—905  млн лет (35  зерен), которые в катодолюминес

центном изображении в основном ха
рактеризуются типичной магматической 
зональностью. Единичные цирконы име-
ют значения возрастов 1028, 2006, 2309 и 
2661 млн лет.

Рис. 5. Нормированные по PM [Sun, 
McDonough, 1989] содержания редких 
элементов (а) и нормированные по хон-
дриту [Boynton, 1984] спектры распре-
деления REE (б):
для метабазитов боздакской серии в сравнении с 
обогащенными (E-MORB) и деплетированными 
(N-MORB) базальтами срединно-океанических 
хребтов и базальтами океанических островов (OIB) 
[Sun, McDonough, 1989].
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Обсуждение результатов

Метаосадочные породы. Изучение распределения основных элементов, наиболее мобильных 
при процессах выветривания, показало, что среди протолитов метаосадочных пород боздакской серии 
были как осадочные отложения невысокой степени зрелости, так и более дифференцированные разно-
сти. О низком уровне дифференциации говорят небольшие значения индекса химического изменения 
(CIA = [Al2O3/(Al2O3 + CaO*+ Na2O+ K2O)]×100) [Nesbitt, Young, 1982, 1984], которые варьируют от 53 
до 63, значения натриевого модуля Al2O3/Na2O = 4—8, отвечающие, по данным [Тейлор, Мак-Леннан, 
1988], архейским грауваккам (4—6), производным химически незрелых отложений, а также результаты 
литохимических пересчетов. Установлено, что в исходных отложениях постоянно присутствовали зна-
чительные количества нормативного плагиоклаза, гидрослюды, иногда смектитов (нормативный монт-
мориллонит) при отсутствии каолинита. На присутствие более зрелых отложений указывает наличие в 
некоторых образцах нормативного каолинита и несколько повышенные значения Al2O3/Na2O (9—12). 
Роль осадочного рециклирования можно оценить с помощью Th/U отношения. Известно, что с каждым 
циклом эрозии и переотложения часть U4+ может быть окислена до более растворимого U3+ и удалена, 
что приводит к увеличению отношения Th/U. В изученных метаосадках Th/U отношение (2.5—8) или 
близко к данному значению в архейских и постархейских осадочных породах (3.8 и 4.8 соответственно) 
[Тейлор, Мак-Леннан, 1988], или несколько выше, что может быть связано процессами рециклирования.

Особенности распределения редкоземельных и редких (Th, Sc, Co и ряд других) элементов в по-
родах позволяют реконструировать состав протолитов и тектонический режим как в областях сноса, так 
и в самом бассейне осадконакопления, так как эти элементы почти без потерь перемещаются из обла-
стей размыва в области осадконакопления, наследуя их геохимическую специфику [Тейлор, Мак-
Леннан, 1988; McLennan et al., 1993; Cullers, 2000]. Изучение геохимических особенностей метатерри-
генных пород показало, что в области сноса при образовании осадков боздакской серии преобладали 
кислые породы. В  осадках наблюдаются значения индикаторных отношений редких элементов (Th/
Co  =  0.6—2.8, Th/Sc  =  0.5—2.4, La/Co  =  2—16, La/Sc  =  1.7—13), подобные таковым в гранитоидах 
[Cullers, 2000]. На диаграммах Th/Co—La/Co, Th/Sc—La/Sc видно, что метаосадки могли образоваться 
в результате разрушения как архейских, так и постархейских пород. Одним из компонентов вполне мог-
ли быть и неопротерозойские вулканогенно-осадочные породы майтюбинской и жийдинской серий 
(рис. 7, см. табл. 1, 3).

По содержанию REE рассматриваемые метаосадочные породы занимают промежуточное положе-
ние между архейскими и постархейскими породами (см. рис. 3, б). По особенностям распределения REE 
выделяются сланцы с отрицательной Eu аномалией и без нее. Разности с отрицательной Eu аномалией 
характеризуются (La/Yb)n = 8.1—12.8, Eu/Eu* = 0.59—0.75 и близки средним составам постархейских 
глинистых сланцев. Обеднение Eu является характерной чертой кислых пород, образованных в резуль-
тате внутрикорового плавления [Тейлор, Мак-Леннан, 1988]. Несколько повышенные (La/Yb)n и менее 
проявленные Eu/Eu* могут свидетельствовать о наличии в области сноса архейских пород. Редкоземель-

Рис. 7. Источники обломочного материала для терригенных пород боздакской серии на основании 
сравнения значений Th/Sc—La/Sc (а), La/Co—Th/Co (б) изученных пород (1) с составами PAAS (2) 
[Тейлор, Мак-Леннан, 1988], архейскими граувакками (3) [Конди, 1983], архейскими тоналитами 
(4) [Конди, 1983], двуслюдяным гнейсом жийдинской серии, обр. М-12-13 (5).
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ные спектры в породах, где отсутствует Eu аномалия, подобны таковым в архейских граувакках и тона-
литах и характеризуются (La/Yb)n = 13—17, Eu/Eu* = 0.8—0.9 (см. табл. 1, 3).

Полученные геохронологические данные позволяют предположить, что возраст протолитов тер-
ригенных отложений боздакской серии находится в интервале 0.8—2.9 млрд лет. В изученных образцах 
преобладают цирконы с U-Pb изотопными датировками 804—925 млн лет. Потенциальными источника-
ми сноса для этой группы цирконов могли быть вулканогенно-осадочные породы майтюбинской и жий-
динской серий. U-Pb датирование цирконов из вулканогенно-осадочных пород жийдинской серии пока
зало, что возраст цирконов варьирует от 840 до 2020 млн лет. Доминирующими являются магматические 
цирконы с возрастами 840—1010 млн лет, образующие на гистограмме два хорошо выраженных пика 
на 846 и 904 млн лет [Дмитриева и др., 2015]. Присутствующие в изученных образцах боздакской серии 
цирконы с возрастом > 2.0 млрд лет, а также Nd изотопные данные осадочных и вулканогенно-осадоч-
ных пород (εNd(T) = –7.5…–11, TNd(DM) = 2.2—2.3 млрд лет) отражают поступление в бассейн осадоч-
ного материала из более древних источников.

Таким образом, судя по петрогеохимическим и изотопно-геохронологическим данным, следует, 
что образование осадков боздакской серии происходило за счет разрушения магматических и метамор-
фических комплексов неопротерозойского возраста с участием пород архейского и палеопротерозой-
ского возрастов. Осадконакопление терригенных отложений боздакской серии происходило не древнее 
~800 млн лет назад в неопротерозое.

Метабазиты. Базальтоиды боздакской серии испытали некоторые низкотемпературные преобра-
зования, что могло повлиять на подвижность ряда элементов. Считается, что наименее подвижными 
элементами при различных преобразованиях пород являются высокозарядные элементы, такие как Th, 
Zr, Hf, Ti, Nb, Ta, редкоземельные элементы (за исключением Eu и Ce) [Ludden et al., 1982; Winchester, 
Floyd, 1986]. На основании содержаний и соотношений этих элементов обычно делаются выводы об 
источниках и генезисе измененных пород. Базальтоиды боздакской серии не обнаружили корреляции 
между содержаниями легких лантаноидов и потерями при прокаливании (rLa—п.п.п = –0.3), но при этом 
содержания La в этих породах хорошо коррелируются с Th (см. табл. 2). Это говорит о том, что содер-
жания легких REE, так же как и высокозарядных элементов, в том числе и Th, в исследуемых породах 
являются их первичной характеристикой и отражают состав источников, а не связаны с какими-либо 
вторичными преобразованиями [Туркина, Ножкин, 2008]. К относительно мобильным элементам, пер-
вичные содержания которых могут не сохраняться при постмагматических изменениях, принято отно-
сить такие крупноионные литофилы (LILE), как K, Rb, Sr, U, Cs, двухвалентный Eu [Rudnick et al., 
1985]. Эти элементы при диагностике источников рассматриваться не будут.

Сравнительно низкая магнезиальность метабазитов (Mg# = 41—65) указывает на то, что они явля-
ются продуктами кристаллизации вторичных магм, испытавших фракционирование в промежуточных 
коровых камерах. Обеднение пород MgO, Ni, Cr и обогащение Zr, Hf, Y при переходе от LTi к HTi ба-
зальтам боздакской серии можно объяснить фракционированием оливина и, возможно, пироксена 
(рис. 8). При фракционировании этих минералов обычно происходит уменьшение концентраций совме-
стимых элементов, например Ni и Cr, а содержания в расплаве несовместимых элементов увеличивают-
ся. Кроме того, положительная корреляция Nb с содержаниями TiO2 и FeO* может свидетельствовать о 
фракционировании Fe—Ti оксидов. Nb в базальтоидных расплавах является когерентным элементом 
для оксидов Ti и Fe (титаномагнетита, ильменита, рутила), и в случае фракционирования этих минера-
лов из расплавов количество Nb должно коррелировать с содержаниями оксидов, входящих в состав 
этих минералов [Patchett et al., 1994; Сафонова и др., 2008].

Повышенные значения в LTi базальтах (Ce/Yb)n (3—4), (La/Sm) n (2.4—2.7) и пониженные вели-
чины (Lu/Hf)PM (0.5—0.6) по сравнению с HTi, имеющими (Ce/Yb) n (1.5—1.6), (La/Sm) n (1.6—1.7) и 
более высокое значение (Lu/Hf)PM (0.8), предполагают более высокую степень частичного плавления 
последних.

Рассматриваемые метабазальты характеризуются в разной степени выраженной отрицательной 
Nb аномалией на мультиэлементных спектрах (см. рис. 5), значениями индикаторных геохимических 
отношений (Nb/Th)PM, (Nb/La)PM  <  1, (La/Sm)n  >  1 и низкорадиогенным изотопным составом Nd. На 
диаграмме Th/Yb—Nb/Yb [Pearce, 2008] (рис. 9) точки составов пород смещаются от области внутри-
плитных базальтовых расплавов в сторону континентальной коры. При этом часть точек образует тренд 
по направлению к полю составов островодужных пород, что не исключает и вклад надсубдукционной 
компоненты, т. е. можно предположить вовлечение в плавление литосферной мантии, метасоматизиро-
ванной в ходе предшествующих субдукционных процессов.

По сравнению с MORB коровый материал характеризуется низкими Nb/Ta, Nb/La, Sm/Nd, Mg# и 
высокими La/Sm, Th/La, Th/Nb, а также низкими εNd(T) величинами [Hawkesworth et al., 1995; Wang et 
al., 2008]. Таким образом, положительная корреляция Mg# с Nb/Ta, Nb/La, Sm/Nd и отрицательная Mg# 
с La/Sm, Th/La, Th/Nb должны свидетельствовать о коровой контаминации. Однако, несмотря на то, что 
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изученные образцы имеют существенные вариации по Mg#, значения Nb/Ta, Nb/La, Sm/Nd, La/Sm, Th/
La, Th/Nb колеблются незначительно (рис. 10). Отсутствие явно выраженных корреляций между вели-
чиной (Nb/La)PM, отражающей глубину Nb аномалии на мультиэлементных спектрах, и содержаниями 
La, Th в исследованных породах также свидетельствует против контаминации мантийных источников 
материалом континентальной коры (см. рис. 10). Кроме того, метабазальты боздакской серии характе-
ризуются отношением (Th/La)PM < 1 и отсутствием четко выраженных минимумов по Eu (Eu/Eu* = 0.9—
1.4). Таким образом, вероятнее всего, значимого влияния процессов контаминации не было. В случае 
отсутствия геохимических свидетельств коровой контаминации объяснением появления базальтов с 
низкорадиогенным изотопным составом Nd может 
быть метасоматизированный источник расплавов в 
субконтинентальной литосферной мантии.

Для определения состава мантийных источ-
ников базальтов часто используется диаграмма Ce/
Nb—Th/Nb (рис. 11, а) [Saunders et al., 1988], демон
стрирующая соотношения Th-Nb-Ce в океаниче-
ских базальтах на основе смешения трех компонен-
тов. Фигуративные точки метабазальтов боздакской 

Рис. 8. Вариации содержаний петрогенных и редких элементов в зависимости от MgO в метаба-
зальтах боздакской серии.
Усл. обозн. см. на рис. 4.

Рис. 9. Составы метабазальтов боздакской серии 
на диаграмме Th/Yb—Nb/Yb, по [Pearce, 2008].
Усл. обозн. см. на рис. 4. Мантийная последовательность 
MORB—OIB и составы пород Марианской дуги (Ма), по 
[Pearce, 2008], средний состав континентальной коры (СС), по 
[Rudnick, Gao, 2003].
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серии образуют тренд от точки состава PM в сторону пород, характеризующихся повышенными Ce/Nb 
и Th/Nb, что может свидетельствовать о вкладе субдукционного компонента или корового материала. 
На диаграмме Th/Ta—La/Yb [Condie, 1997] (см. рис. 11, б) точки составов метабазальтов также распола-
гаются близко к полю базальтов островных дуг. Таким образом, отмеченные выше изотопно-геохимиче-
ские характеристики исследованных пород, вероятнее всего, являются следствием выплавления их из 
мантийного источника, содержащего субдукционный компонент.

Заключение

Изучение геохимических особенностей метатерригенных пород боздакской серии показало, что 
их протолитом были как отложения невысокой степени зрелости, так и более дифференцированные от-
ложения, претерпевшие рециклирование. В области сноса преобладали кислые породы.

Рис. 10. Диаграммы выборочных от-
ношений редких элементов относи-
тельно Mg# и Th и La относительно 
(Nb/La)PM, используемых для демон-
страции наличия или отсутствия эф-
фекта коровой контаминации при об-
разовании метабазальтов боздакской 
серии.
Усл. обозн. см. на рис. 4.

Рис. 11. Диаграмма Ce/Nb—Th/Nb [Saunders et al., 1988] (а) и Th/Ta—La/Yb [Condie, 1997] (б) для 
метабазальтов боздакской серии.
Составы геохимических резервуаров (DMM — деплетированная мантия, RSC — реститовый компонент слэбов, SDС — мобиль-
ный компонент слэбов), по [Saunders et al., 1988], СС (средний состав коры), по [Rudnick, Gao, 2004]. Ма — поле составов пород 
Марианской дуги, по [Polat et al., 1999], поле базальтов островных дуг, по [Condie, 1997], PM — состав примитивной мантии и 
OIB (базальты океанических островов), по [Sun, McDonough, 1989]. Усл. обозн. см. на рис. 4.
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Полученные геохронологические данные позволяют предположить, что возраст протолитов тер-
ригенных отложений боздакской серии находится в интервале 0.8—2.9 млрд лет. Потенциальными ис-
точниками сноса для доминирующей группы цирконов с возрастами 804—925 млн лет могли быть вул-
каногенно-осадочные породы майтюбинской и жийдинской серий. Присутствующие в изученных 
образцах боздакской серии цирконы с возрастом > 2.0 млрд лет, а также Nd изотопные данные осадоч-
ных и вулканогенно-осадочных пород (εNd(T)  =  –7.5…–11 и TNd(DM)  =  2.2—2.3  млрд лет) отражают 
поступление в бассейн осадочного материала из более древних источников.

Таким образом, судя по изотопно-геохимическим и геохронологическим данным, образование 
осадков боздакской серии происходило за счет разрушения магматических и метаморфических ком-
плексов неопротерозойского возраста с участием пород архейского и палеопротерозойского возрастов. 
Осадконакопление терригенных отложений боздакской серии происходило не древнее ~800  млн лет 
назад, т. е. в неопротерозое.

Полученные изотопно-геохимические данные по базальтоидам боздакской серии указывают на 
то, что их формирование происходило на достаточно утолщенной континентальной коре при участии 
субдукционного флюида. Вероятнее всего, базальтоиды фиксируют этап растяжения (приуроченность к 
тектоническому контакту Майтюбинской и Карсакпайской зон) континентальной коры и сформирова-
ны за счет плавления литосферного мантийного источника, содержащего субдукционный компонент. 
Для базальтоидов характерны отрицательная Nb аномалия, (Nb/Th)PM и (Nb/La)PM < 1, (La/Sm)n > 1 и 
низкорадиогенный изотопный состав Nd. Формирование LTi и HTi базальтов происходило за счет плав-
ления единого литосферного мантийного источника, содержащего субдукционный компонент. Наблю-
даемые отличия геохимических составов данных типов являются следствием различных степеней плав-
ления мантийного источника и фракционированием различных минеральных фаз.

Работа выполнена по плану научных исследований «Геодинамические процессы в Центрально-
Азиатском складчатом поясе и Сибирской платформе» при поддержке РФФИ (гранты 13-05-12025-офи_м, 
15-35-20516) и гранта Президента РФ МК-6608.2015.5. Изотопные исследования выполнены за счет 
гранта Российского научного фонда № 14-27-00058.
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