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На основе термохронологических исследований, основанных на U/Pb, 40Ar/39Ar и трековом мето-
дах датирования, для позднепалеозойских гранитоидов Ангаро-Витимского батолита (АВБ) реконстру-
ирована тектонотермическая эволюция Забайкалья. Последовательное закрытие изотопных систем от 
циркона, амфибола до биотита свидетельствует о быстром охлаждении пород АВБ сразу после кристал-
лизации и об эпохе интенсивной денудации пород мощностью до 4—7 км, связанной с обширной позд-
непалеозойской орогенией на территории Южной Сибири. После эпохи тектонической стабилизации, 
характеризующейся постепенным закрытием изотопной системы биотита в ранней перми—средней юре 
(295—170 млн лет), происходит закрытие изотопной системы полевого шпата в средней юре—раннем 
мелу (170—140 млн лет). Этот интервал совпадает с началом формирования Монголо-Охотского ороге-
на и характеризуется денудацией около 3 км мощности. Далее, в палеогене—миоцене (60—5 млн лет), 
на территории Забайкалья происходила медленная денудация, за которой наступил период относитель-
но резкого охлаждения пород в течение последних 5 млн лет и денудацией около 2—3 км мощности, 
связанной с реактивацией территории Забайкалья в результате дальнего тектонического воздействия 
Индо-Евразийской коллизии.

U/Pb, 40Ar/39Ar, трековое датирование, термохронологические реконструкции, гранитоидные 
батолиты, Монголо-Охотский ороген, денудация

Late Paleozoic–Cenozoic Tectonothermal Evolution of Transbaikalia:  
Thermochronology of the Angara–Vitim Granitoid Batholith 
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The tectonothermal evolution of Transbaikalia is reconstructed using U/Pb, 40Ar/39Ar, and apatite fis-

sion track thermochronology of samples from the Late Paleozoic Angara–Vitim granitoid batholith (AVB). 
Successive closure of the zircon and amphibole isotope systems provides evidence that the AVB rocks cooled 
down rapidly soon after crystallization and 4—7 km of rocks were denuded subsequently during an extensive 
late Paleozoic orogeny in southern Siberia. The isotopic system of feldspar closed in the Middle Jurassic–Early 
Cretaceous (170—140 Ma) after a period of tectonic stability and slow closure of the biotite isotopic system in 
the early Permian–Middle Jurassic (295—170 Ma). The 170—140 Ma span was the time when the Mongol–Ok-
hotsk orogen began its evolution, and the orogeny caused denudation of ~3 km of rocks. Denudation was slow 
in the Paleogene–Miocene (60—5 Ma) but accelerated over the past 5 million years (a ~2—3 km thick layer) 
during rapid cooling of rocks and activity under a far-field effect of the India–Eurasia collision.

U/Pb, 40Ar/39Ar, apatite fission track thermochronology, tectonothermal evolution, granitoid batholith, 
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введение

В истории геологического развития Земли ключевое значение имеют орогенно-складчатые соору-
жения фанерозойского возраста. При реконструкциях их геодинамической эволюции на первое место 
выходит проблема зарождения, подъема, становления и тектонического экспонирования гранитоидных 
батолитов, которые являются прямым петрологическим индикатором скучивания и последующего тек-
тонического растяжения континентальной литосферы. Благодаря появлению и широкому внедрению 
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локальных методов изотопного датирования урансодержащих минералов, прежде всего циркона 
(SHRIMP, LA-ICP-MS), появилась возможность изотопного датирования не только времени кристалли-
зации магматических пород или высокотемпературных метаморфических событий, но и более поздних 
преобразований, связанных с магматическими, метасоматическими, метаморфическими и тектониче-
скими процессами. Более того, U/Pb, 40Ar/39Ar и трековый методы датирования, охватывающие темпе-
ратурный диапазон закрытия изотопных систем от стадии кристаллизации магматического расплава 
(≈ 850 °С, U/Pb, циркон) до <100 °С (треки в апатите), позволяют в реальном масштабе времени про-
следить геологическую историю магматических тел от их кристаллизации до выведения на поверх-
ность. Сопоставление данных 40Ar/39Ar датирования минералов с разными температурами закрытия 
K-Ar изотопной системы (амфибол, биотит, полевые шпаты) показало, что термическая история горных 
пород, в частности гранитоидов, зависит от тектонического режима формирования орогенных областей 
[Травин и др., 2012]. Иначе говоря, эволюция орогенов коллизионного и аккреционного типов протека-
ет с разной скоростью. Причем эта скорость зависит не только, а может быть, и не столько от эрозион-
ных процессов, сколько обусловлена тектоническими факторами. Исходя из этого можно предполо-
жить, что термическая история горных пород, например гранитоидных батолитов, может служить 
независимым источником информации о тектонической эволюции складчатых областей.

Настоящая статья посвящена реконструкции термической истории Ангаро-Витимского гранито-
идного батолита, одного из крупнейших батолитов мира, во взаимосвязи с тектонической эволюцией 
позднепалеозойского орогена Южной Сибири, формированием и эволюцией Монголо-Охотского оро-
генного пояса. Для решения этой задачи используются результаты U/Pb изотопного датирования цирко-
на, 40Ar/39Ar датирования амфибола, биотита и полевых шпатов, трекового датирования апатита. Важно 
отметить, что все перечисленные минералы были выделены из одних и тех же образцов, т. е. получен-
ные результаты отражают время последовательного закрытия изотопных систем в конкретной точке 
геологического пространства.

Выбор позднепалеозойского Ангаро-Витимского батолита не случаен. Как отмечалось выше, это 
один из крупнейших в мире батолитов, точнее — ареалов гранитоидного магматизма с объемом поряд-
ка 1 млн км3, сравнительно хорошо изученный с петрологической и геохронологической точек зрения. 
Кроме того, гранитоиды этого ареала подверглись ограниченному воздействию постбатолитовых ин-
трузий, которые могли бы осложнить его термическую историю. Для минимизации термического влия-
ния мезозойских интрузий, сосредоточенных в виде широкой полосы северо-восточного простирания в 
центральной части ареала (Монголо-Забайкальский вулканоплутонический пояс [Добрецов, 2003], про-
бы для термохронологических исследований были отобраны за пределами этого пояса.

Ангаро-Витимский батолит сформировался в позднем палеозое в период с 325 до 270 млн л. н. 
Магматизм АВБ эволюционировал от типично корового (баргузинский комплекс) к смешанному ман-
тийно-коровому (чивыркуйский, зазинский, раннеселенгинский, ранне- и позднекуналейские комплек-
сы) с постепенным нарастанием доли мантийного компонента в источнике магм [Ярмолюк и др., 1997; 
Литвиновский и др., 1999; Цыганков и др., 2007, 2017; Litvinovsky et al., 2011; и др.].

Формирование магматических комплексов Забайкалья, включая АВБ, связывается с субдукцион-
ным процессом и возможным вкладом обогащенных мантийных источников [Zorin, 1999; Donskaya et 
al., 2013]. С другой стороны, по данным [Ярмолюк и др., 1997; Литвиновский и др., 1999; Цыганков и 
др., 2007, 2017], специфика позднепалеозойского магматизма Забайкалья определяется совмещением 
мантийного плюма с завершающей стадией герцинской орогении. Считается, что становление интрузий 
региона происходило на глубинах 13—20 км 320—290 млн л. н. на коллизионной (10 %) и 310—280 млн 
л. н. на постколлизионной (90 %) стадиях развития территории [Литвиновский и др., 1999; Цыганков и 
др., 2007, 2017]. В пользу существенной роли герцинских процессов тектогенеза в консолидации конти-
нентальной коры региона свидетельствуют данные о позднепалеозойской активизации в Забайкальском 
сегменте Центрально-Азиатского складчатого пояса, в том числе о метаморфических комплексах горы 
Мандрик с возрастом 295 ± 2 млн лет [Мазукабзов и др., 2010], о трехэтапном формировании покровно-
складчатой структуры Тункинских Гольцов (Восточный Саян) в интервале 316—286 млн лет [Буслов и 
др., 2009; Рябинин и др., 2011]. Формирование покровно-складчатой структуры района Тункинских 
Гольцов происходило одновременно с активизацией сдвиговых смещений по Главному Саянскому раз-
лому, являющемуся границей между Сибирской платформой и складчатыми комплексами Алтае-Саян-
ской области [Савельева и др., 2003]. В целом позднепалеозойская орогения, наиболее полно проявлен-
ная в формировании покровно-сдвиговых структур и сопутствующих метаморфических и магматических 
образований, широко проявлена на территории Южной Сибири и связана с глобальным процессом кол-
лизии Восточно-Европейского и Сибирского континентов [Буслов и др., 2003, 2013; Buslov et al., 2004, 
2022; Добрецов, Буслов, 2011; Buslov, Cai, 2017].

В процессе раннемезозойского закрытия Монголо-Охотского океанического бассейна и сложной 
коллизии Северо-Китайского континента с Северной Евразией произошло формирование одноименно-
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го орогена [Зоненшайн, 1990; Zorin, 1999; Tomurtogoo et al., 2005; Donskaya et al., 2013; Shevchenko et 
al., 2014; Sorokin et al., 2020]. В дальнейшем, в позднем мезозое, на северо-востоке континентальной 
Азии на площади более 3 млн км2, включающей Забайкалье, произошло крупномасштабное растяжение 
земной коры. Считается, что оно могло быть как результатом посторогенного коллапса утолщенной 
коры, возникшей в результате Монголо-Охотской орогении, так и результатом наложенного воздей-
ствия дальнего поля субдукции Тихоокеанской плиты [Wang et al., 2012; и др.].

Динамика этих событий описывается на примере комплексов метаморфических ядер, являющих-
ся прямыми индикаторами процессов растяжения [Скляров и др., 1997; Donskaya et al., 2008; Wang et al., 
2012; и др.]. Комплексы метаморфических ядер распространены в большей степени в южной части За-
байкалья. В то же время динамика мезозойских событий в северной части Забайкалья, включающей 
Ангаро-Витимский гранитоидный батолит, остается слабоизученной. Эффективным инструментом из-
учения тектонотермической эволюции складчатых поясов является реконструкция термической исто-
рии сформированных на их глубинных уровнях магматических пород с использованием комплекса гео-
хронологических методов. Подход основывается на использовании изотопных систем, характеризую
щихся различными температурами закрытия [Hodges, 2004]: U/Pb по циркону (Tc ~ 900 °С), 40Ar/39Ar по 
амфиболу (Tc ~ 550 °С), по биотиту, мусковиту (Tc ~ 330 °С), полевому шпату/плагиоклазу (Tc ~ 250 °С), 
трековое датирование по апатиту (Tc ~ 110 °С). 

Сопоставление фиксируемых значений возраста изотопных систем минералов с температурами 
их закрытия позволяет оценить последовательно глубины залегания пород (учитывая усредненный тем-
пературный градиент в 25—30 °С/км) на различных промежутках времени, начиная от их формирова-
ния и заканчивая выводом к земной поверхности в результате тектонических событий. Значения возрас-
та и палеотемператур отображаются на термохронологических диаграммах. Серия таких диаграмм для 
близких временных отметок при условии, что все образцы были отобраны с дневной поверхности, де-
монстрирует динамику остывания пород и в целом региона. Термальная история региона конвертирует-
ся в денудационную хронологию с учетом геотермального градиента. Серия термохронологических 
диаграмм отображает объемы материала, денудированного за выбранный интервал времени, а следова-
тельно, и скорости денудации, которые становятся максимальными в эпоху крупных тектонических 
событий. Настоящая статья посвящена анализу поведения блоков земной коры, включающих Ангаро-
Витимский батолит, начиная с позднего палеозоя.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Минералы для U/Pb и 40Ar/39Ar изотопно-геохронологических исследований (цирконы, слюды, 
амфиболы, калиевый полевой шпат, плагиоклаз), а также апатит для исследований трековым методом 
выделялись с использованием стандартных методик магнитной и плотностной сепарации в Институте 
геологии и минералогии СО РАН.

40Ar/39Ar-датирование мономинеральных фракций выполнено в ЦКП многоэлементных и изотоп-
ных исследований СО РАН (ЦКП МИИ СО РАН) по методике, описанной ранее [Травин, 2016]. Образцы 
совместно со стандартными образцами-мониторами (биотит МСА-11, ОСО № 129-88) заворачивали в 
алюминиевую фольгу, помещали в кварцевую ампулу и после откачки из нее воздуха запаивали. Кварце-
вые ампулы с пробами облучались быстрыми нейтронами в кадмированном канале реактора ИРТ-Т типа 
в Томском политехническом университете. Градиент нейтронного потока не превышал 0.5 % в размере 
образца. Эксперименты по ступенчатому прогреву проводились в кварцевом реакторе с печью внешнего 
нагрева. Холостой опыт по 40Ar и 36Ar (10 мин при 1200 °С) не превышал 3 ∙ 10–10 и 0.003 ∙ 10–10 нсм3 
соответственно. Очистка аргона выполнялась с помощью ZrAl-SAES-геттеров. Изотопный состав арго-
на измеряли на масс-спектрометре Noble gas 5400 фирмы Микромасс (Великобритания). Ошибки из-
мерений соответствуют интервалу ± 1σ. Для учета вклада мешающих изотопов аргона, образовавшихся 
на изотопах Ca и K, были использованы следующие коэффициенты: (39Ar/37Ar)Ca = 0.001279 ± 0.000061, 
(36Ar/37Ar)Ca = 0.000613 ± 0.000084 и (40Ar/39Ar)K = 0.0191 ± 0.0018. Для расчета возраста методом плато 
использовалась программа Isoplot-3 [Ludwig, 2003]. В соответствии с принятыми критериями [Fleck et 
al., 1977] рассчитывался средний взвешенный возраст для нескольких последовательных (не менее трех) 
температурных ступеней. Для входящих в плато ступеней выполнялись следующие условия: а) разница 
возрастных значений между любыми двумя из них не должна превышать K = 1.96 ∙ √(σ12 + σ22); б) они 
характеризуются согласующимися Ca/K отношениями (минералогический критерий); в) им соответ-
ствует не менее 60 % выделенного 39Ar.

Трековое датирование апатита проводилось по стандартной методике [Donelick et al., 2005; Со-
ловьев, 2008] с использованием аналитических возможностей ЦКП МИИ СО РАН и Казанского феде-
рального университета [Буслов и др., 2021]. Зерна апатита, отобранные вручную из тяжелой фракции 
после разделения в тяжелых жидкостях, фиксировались в препарате (шашке) из эпоксидной смолы. 
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Отдельный препарат готовился для стандартных образцов. Предварительно приполированные шашки с 
апатитами травили в растворе 5.5 М HNO3 в течение 12—18 с при температуре 21 ± 2°C. Подсчет плот-
ности треков осколков спонтанного деления ядер урана производился вручную с использованием опти-
ческого микроскопа высокого разрешения Olympus BX51 при увеличении х1250 с выделением опреде-
ленной области в апатитах. Измерение длин треков производилось при помощи программного 
обеспечения DpxView для фотовидеокамеры InfinityX. По результатам измерений строилась гистограм-
ма распределения длин треков апатита. В участках апатитов с подсчитанными плотностями и длинами 
треков на квадрупольном ИСП-МС ThermoFisher Scientific iCAP Qc с приставкой лазерной абляции 
NWR213 измерялось содержание урана (238U). Анализ пробы проводился по следующей схеме: в начале 
и в конце сессии выполняются по два измерения двух стандартов (внешнего и контрольного) и далее 
через каждые пять—десять измерений по одному внешнего и контрольного стандартов. По внешнему 
стандарту проводилась коррекция на фракционирование элементов при лазерном испарении, дискрими-
нацию масс и дрейф настроек масс-спектрометра во времени. Контрольный образец измерялся для про-
верки правильности показаний. Также в начале и в конце сессии измерений дополнительно измерялись 
стандарты NIST SRM 612 и NIST SRM 610. В качестве внешнего стандарта использовался апатит Дю-
ранго, в качестве контрольного — апатиты Limberg t3 и Fish Canyon Tuff. Эти апатиты гомогенны по 
трековому возрасту, однородны по распределению урана, имеют нормальную плотность спонтанных 
треков. Обработка исходных масс-спектрометрических данных проводилась с помощью программы 
Iolite 3.65 с использованием в качестве репера 43Ca. После определения концентрации урана в апатите 
(238U, г/т) и погрешности этого определения, плотности треков на области, где замерялась концентрация 
урана и распределения длин треков в минерале, строились графики, отображающие изменения темпера-
турного режима породы во времени (t, T). Моделирование термальных историй по данным трекового 
анализа проводилось с помощью программного обеспечения HeFTy Version 1.8.2 [Ketcham et al., 2000; 
Ketcham, 2005]. При интерпретации графиков термальной эволюции было принято значение геотер-
мального градиента 30—25°С/км.

ОПИСАНИЕ ОБРАЗЦОВ ДЛЯ ТЕРМОХРОНОЛОГИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИЙ

Ангаро-Витимский батолит сформировался в позднем палеозое в период с 325 до 270 млн л. н. 
Магматизм АВБ эволюционировал от типично корового (баргузинский комплекс) к смешанному ман-
тийно-коровому (чивыркуйский, зазинский, раннеселенгинский, ранне- и позднекуналейские комплек-
сы) с постепенным нарастанием доли мантийного компонента в источнике магм [Ярмолюк и др., 1997; 
Литвиновский и др., 1999; Цыганков и др., 2007, 2017; Litvinovsky et al., 2011; и др.]. Сводка всех ис-
следованных образцов дана в таблице и на рис. 1. Ниже приводятся их краткая характеристика, геогра-
фическая и геологическая привязки.

Святоносский участок — п-ов Святой Нос, Чивыркуйский залив. Святоносский массив, сло-
женный гранитоидами баргузинского и чивыркуйского комплексов, прорывает толщу раннепалеозойских 
метаморфических пород, представленных гнейсами, амфиболитами, мраморами и кварцитами (рис.  2). 
В контакте массива с кровлей наблюдается согласное чередование перечисленных пород. В северной час
ти массива, сложенной гнейсовидными граносиенитами, отмечаются ксенолиты вмещающих пород.

Для гранитов баргузинского комплекса, отобранных в центральной части Святоносского массива 
(обр. 11-09-24/1) и в южной части (обр. СНВ-9) п-ова (см. рис. 2), был получен U/Pb возраст по циркону 
297.5 ± 1.5 и 289.4 ± 1.1 млн лет соответственно [Михеев, 2019; Травин и др., 2020]. 

Для обоих образцов нами проведены 40Ar/39Ar исследования, а также по апатиту из обр. 11-09-
24/1 — методом трекового датирования. Кроме этого, был изучен 40Ar/39Ar методом отобранный в за-
падной части полуострова биотит-амфиболовый гнейс (обр. СНВ-21, см. рис. 2) из метаморфической 
толщи, вмещающей Святоносский массив.

К контактовым зонам Святоносского массива и вмещающих пород приурочены массивы Маркова 
и Эскола [Петрова и др., 1981], сложенные андрадитовыми сиенитами (святоноситами), сиенитами, 
монцонитами, возраст которых составляет 261 ± 21, 273 ± 24 млн лет (Sm/Nd метод по минералам) и 
286 млн лет (U/Pb метод по сфену) [Левицкий и др., 2006]. По калиевому полевому шпату, выделенному 
из образцов монцонитов Em-13-16, Em-13-18 (массив Маркова), Em-13-19, Em-13-21 (массив Эскола), 
нами проведены 40Ar/39Ar исследования.

Кварцевый сиенит чивыркуйского комплекса отобран на восточном берегу (обр. Em-14-21) Чи-
выркуйского залива, гранит баргузинского комплекса был отобран на о. Бакланий (обр. Em-14-27, см. 
рис. 2). Для них U/Pb методом по циркону получен возраст соответственно 297 ± 1 и 289.4 ± 1.1 млн лет 
[Михеев, 2019]. Для обоих образцов проведены исследования 40Ar/39Ar методом и методом трекового 
датирования.

Северо-восточный берег оз. Байкал. Серия проб гнейсовидных биотитовых гранитов с фраг-
ментами метаморфического субстрата, массивных однородных биотитовых гранитов, порфировидных 
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кварцевых сиенитов и кварцевых монцонитов, параллелизованных с баргузинским, чивыркуйским, за-
зинским интрузивными комплексами АВБ, была отобрана вдоль северо-восточного побережья оз. Бай-
кал [Цыганков и др., 2017; Михеев, 2019]. Для образцов определен возраст формирования U/Pb методом 
(см. таблицу, рис. 1).

Курбатский участок. На современном эррозионном срезе Курбатского участка (по р. Курба) раз-
мером 60 × 30 км (см. рис. 2 в [Litvinovsky et al., 2011]) изучены гранитоидные массивы баргузинского, 
чивыркуйского, зазинского, нижнеселенгинского, раннекуналейского комплексов [Цыганков и др., 2007].

Рис. 1. Схема расположения герцинских гранитоидов Забайкалья [Цыганков и др., 2007, 2017]. 
Кружками зеленого цвета показаны места отбора проб для термохронологических исследований. Приведены результаты U/Pb 
датирования (млн лет) по циркону (Zr) [Цыганков и др., 2007, 2017; Михеев, 2019; Бишаев и др., 2022], 40Ar/39Ar датирования по 
амфиболу (Amph), биотиту (Bt), калиевому полевому шпату (Fsp), плагиоклазу (Pl) [Травин и др., 2020], использованы опублико-
ванные результаты трекового датирования (AFT, голубые кружки) [Van der Beek et al., 1996; Jolivet et al., 2009]. 1 — интрузивные 
граниты АВБ (C—P2), 2 — автохтонные граниты АВБ (C—P2), 3 — синсдвиговые осадочные бассейны (J3—K1), 4 — комплексы 
метаморфических ядер кордильерского типа (J3—K1). Полученные новые данные выделены жирным шрифтом. Черными эллип-
сами с большими буквами показано расположение участков: С — Святоносского, К — Курбатского, Б — Баунтинского.
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	 Сводка термохронологических данных по гранитоидам Ангаро-Витимского батолита

Проба Порода, массив, комплекс Метод Минерал Возраст, 
млн лет T, °C* Источник

Z-13-02

Автохтонный биотитовый 
гнейсогранит, 

Зеленогривский, 
баргузинский

U/Pb Zr 325.3 ± 2.8 ~750 [Цыганков и др., 2007]
40Ar/39Ar Bt 249.8 ± 2.5 ~330 Авторские данные

» Fsp 153.9 ± 1.6 ~250 »
» Pl 155.1 ± 1.6 ~250 »

X-13-03

Монцонит, Хасуртинский, 
чивыркуйский

U/Pb Zr 283.7 ± 5.3 ~750 [Цыганков и др., 2007]
40Ar/39Ar Bt 167.6 ± 1.9 ~330 Авторские данные

» Fsp 139.8 ± 1.9 ~250 »
» Pl 144.7 ± 1.8 ~250 »

T-13-01

Гнейсогранит, 
баргузинский

U/Pb Zr 318 ± 4 ~750 [Цыганков и др., 2010]
40Ar/39Ar Bt 281.4 ± 2.9 ~330 Авторские данные

» Fsp 212.2 ± 2.3 ~250 »
» Pl 215.1 ± 3.8 ~250 »

BAL-17 Гранит Трековый Ap 107 ± 6 ~100 [Van der Beek et al., 1996]
BAL-19 » » » 111 ± 8 ~100 »
BAL-20 Диорит » » 112 ± 7 ~100 »
BAL-21 Лейкократовый мигматит » » 133 ± 9 ~100 »
BAL-32 Диорит » » 130 ± 14 ~100 »
SE-1218 Гранит » » 118 ± 9 ~100 Авторские данные
SE-1220 » » » 77 ± 6 ~100 »
SE-1224 » » » 80 ± 14 ~100 »

АNT-51/1 Гранит, баргузинский 40Ar/39Ar Bt 210.7 ± 2.5 ~330 [Антонов и др., 2016]
АNT-51/1 » Fsp 153.9 ± 2.6 ~250 »
АNT-54/3 Гнейсогранит, 

баргузинский
U/Pb Zr 311 ± 3 ~750 »

АNT-54/3 40Ar/39Ar Fsp 151.7 ± 2.0 ~250 »

АNT-54/5
Автохтонный гранит, 

баргузинский
U/Pb Zr 286.7 ± 2.3 ~750 »

40Ar/39Ar Bt 237.8 ± 2.9 ~330 »
» Fsp 173 ± 3 ~250 »

11-09-24/1 Гранит, Cвятоносский 
массив

U/Pb Zr 297.5 ± 1.5 ~750 [Михеев, 2019]
40Ar/39Ar Bt 206.7 ± 2.4 ~330 Авторские данные
Трековый Ap 42 ± 3 ~100 »

СНВ-9
Автохтонный 

порфировидный гранит, 
баргузинский

U/Pb Zrn 289.4 ± 1.1 ~750 [Михеев, 2019]
40Ar/39Ar Amf 300.4 ± 3.7 ~550 Авторские данные

» Bt 177.1 ± 3.7 ~330 »
Em-13-16 Монцонит, массив Маркова » Fsp 142.2 ± 1.8 ~250 »
Em-13-18 » » » 152.7 ± 3.8 ~250 »
Em-13-19 Монцонит, массив Эскола » » 160.2 ± 2.6 ~250 »
Em-13-21 » » » 129.5 ± 2.4 ~250 »
СНВ-21 Bt-Amp гнейс » Amf 297.5 ± 6.6 ~550 »

» Bt 243.7 ± 3.4 ~330 »

Em-14-21
Гранит, баргузинский U/Pb Zr 297 ± 1 ~750 [Михеев, 2019]

40Ar/39Ar Bt 217.0 ± 3.2 ~330 Авторские данные
Трековый Ap 44 ± 3 ~100 »

Em-14-27

Qz-сиенит, чивыркуйский U/Pb Zrn 288.3 ± 1.1 ~750 [Михеев, 2019]
40Ar/39Ar Amf 305.7 ± 4.2 ~550 Авторские данные

» Bt 246.2 ± 2.9 ~330 »
Трековый Ap 36 ± 3 ~100 »

Em15-58
Лейкогранит, баргузинский U/Pb Zrn 299 ± 3 ~750 [Михеев, 2019]

40Ar/39Ar Bt 271 ± 9 ~330 Авторские данные

Em15-69
Qz-сиенит, чивыркуйский U/Pb Zrn 305.4 ± 2.9 ~750 [Михеев, 2019]

40Ar/39Ar Bt 288.8 ± 3.5 ~330 Авторские данные
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Зеленогривский массив представляет автохтонную фацию главной фазы баргузинского комплекса, 
сложен среднезернистыми, часто порфировидными гнейсовидными биотитовыми гранитами баргузин-
ского комплекса. В приконтактовой зоне распространены мигматиты, послойные и секущие жилы лей-
когранитов. Для образца биотитового гнейсогранита Зр-65/1, являющегося аналогом исследованного 
нами обр. Z-13-02, был получен U/Pb возраст по циркону — 325.3 ± 2.8 млн лет [Цыганков и др., 2007].

Граниты Тэмэнского массива также относятся к баргузинскому комплексу. Они не контактируют 
с гнейсовидными гранитами Зеленогривского массива, но интрудированы лейкогранитами зазинского 
комплекса, формировавшимися 303—289 млн л. н. [Цыганков и др., 2007]. Для образца порфировидно-
го биотитового гранита Те-01-06, аналогичного изученному нами обр. Т-13-01, был получен U/Pb воз-
раст по циркону — 318 ± 4 млн лет [Цыганков и др., 2010].

Хасуртинский массив, относящийся к нижнеселенгинскому комплексу, сложен мелко-, среднезер-
нистыми монцонитами, монцодиоритами, кварцевыми монцонитами, биотит-роговообманковыми сие-
нитами и граносиенитами и прорван небольшими штоками и дайками мелкозернистых лейкогранитов. 
Центральные части плутона сложены однородными среднезернистыми кварцевыми сиенитами и грано-
сиенитами. Для образца монцонита Хс-59а, являющегося аналогом исследованного нами обр. Х-13-03, 
был получен U/Pb возраст по циркону — 283.7 ± 5.3 млн лет [Цыганков и др., 2007].

Для реконструкции термической эволюции на основе трекового датирования по апатиту проана-
лизирован ряд образцов гранитов Западного Прибайкалья (SE-1218, SE-1220, SE-1224, см. рис. 1). Из-
меренный U/Pb методом по циркону возраст их формирования находится в интервале 302—320 млн лет 
и соответствует раннему этапу формирования АВБ [Бишаев и др., 2022].

Баунтинский участок (юго-западная часть АВБ). Магматические комплексы АВБ исследова-
лись в северо-западном районе Забайкалья (см. рис. 1) на участке от оз. Баунт и далее к югу вдоль 
р. Цыпикан до р. Талая [Антонов и др., 2016].

Баунтинский массив сложен среднекрупнозернистыми и однородными биотитовыми гранитами и 
лейкогранитами гипабиссальной фации глубинности. По составу они соответствуют субщелочным вы-
сококалиевым образованиям с повышенными содержаниями основных некогерентных элементов. Для 
образца биотитового гранита АNT-51-1 был получен U/Pb возраст по циркону — 310.8 ± 2.8 млн лет 
[Антонов и др., 2016]. К югу от горы Хаптон по р. Ципикан расположен массив автохтонных средне-
крупнозернистых биотитовых гнейсогранитов, неоднородных среднезернистых биотитовых лейкогра-
нитов и южнее — мелкозернистых биотитовых лейкогранитов. По составу все они соответствуют низ-
кощелочным умеренно- и высококалиевым образованиям с низкими содержаниями основных 
некогерентных, летучих и большинства рудных элементов. Для образца гнейсогранита АNT-54-5 про-
ведено U/Pb исследование по циркону. Интервал возрастных значений охватил период от архейского и 
нижнепротерозойского до конца позднекаменноугольного времени [Антонов и др., 2016]. Двум класте-
рам датировок на конкордии соответствуют значения возраста 305.3 ± 3.1 млн лет (11 точек) и 286.7 ± 
± 2.3 млн лет (8 точек).

Для описанных образцов, а также образца гнейсогранита АNT-54-3 нами были выполнены 
40Ar/39Ar исследования.

О ко н ч а н и е  т а бл и ц ы

Проба Порода, массив, комплекс Метод Минерал Возраст,  
млн лет T, °C* Источник

Em-15-71
Qz-монцонит, 
чивыркуйский

U/Pb Zrn 291.1 ± 2.5 ~750 [Михеев, 2019]
40Ar/39Ar Bt 294.3 ± 8.0 ~330 Авторские данные

Em-15-72 Лейкогранит, баргузинский » » 290.5 ± 3.5 ~330 »
b1 Гранит, баргузинский Трековый Ap 48.5 ± 3.6 ~100 [Jolivet et al., 2009]
b2 » » » 56.4 ± 3.9 ~100 »
b3 » » » 48.2 ± 3.5 ~100 »
b4 » » » 54 ± 4 ~100 »
b5 » » » 55.9 ± 3.8 ~100 »
W2 » » » 47.8 ± 4.6 ~100 »
N13 » » » 48.4 ± 3.8 ~100 »
N14 » » » 57.3 ± 4.4 ~100 »
N25 » » » 34.9 ± 2.3 ~100 »
O13 » » » 33.9 ± 2.8 ~100 »

*Температура закрытия изотопной системы [Hodges, 2004].
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РЕЗУЛЬТАТЫ ТЕРМОХРОНОЛОГИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИЙ
40Ar/39Ar. Результаты 40Ar/39Ar датирования минеральных фракций приведены на рис. 3 и в табли-

це. В спектре большей части изученных минеральных фракций выделяется кондиционное возрастное 
плато. Наблюдаемые соотношения между датировками, полученными по разным минералам, согласу-
ются с рядом устойчивости изотопных систем — измеренный возраст уменьшается по мере уменьше-
ния устойчивости — амфибол => биотит => полевые шпаты.

Таким образом, логично принять датировки, рассчитанные методом возрастного плато по минера-
лам магматического парагенезиса, за возраст закрытия K/Ar изотопной системы соответствующего ми-
нерала [Hodges, 2004].

В низкотемпературной части спектра К-полевого шпата обр. Т-13-01 выделяется промежуточное 
плато из четырех ступеней со значением возраста 142 ± 2 млн лет и 25 % выделенного 39Ar (см. рис. 3). 
Затем, в высокотемпературной части, наблюдается промежуточное плато с возрастом 212.2 ± 2.3 млн 

Рис. 2. Схема геологического строения п-ова Святой Нос. Составлена на основе геологических 
карт м-ба 1:200 000 (листы N-49-XIV, XIX, XX). 
1, 2 — святоносский комплекс: 1 — крестовый подкомплекс (графитовые мраморы с прослоями кварцитов, кристаллических 
сланцев и гнейсов), 2 — катковский подкомплекс (кристаллические сланцы и гнейсы, амфиболиты с прослоями мраморов); 3, 
4 — котерский комплекс: 3 — няндонинский подкомплекс (гнейсы, кристаллические сланцы с прослоями мраморов), 4 — бар-
гузинский подкомплекс (мраморы с прослоями гнейсов, сланцев и кварцитов); 5 — неоген-четвертичные отложения; 6 — позд-
непалеозойские гранитоиды (C3—P1), нерасчлененные; 7 — разломы. Приведены результаты U/Pb датирования по циркону (Zr) 
[Михеев, 2019], 40Ar/39Ar датирования по амфиболу (Amph), биотиту (Bt), полевому шпату (Fsp), плагиоклазу (Pl) [Травин и др., 
2020], использованы опубликованные результаты трекового датирования (AFT, обр. b1—b5) [Jolivet et al., 2009] и новые данные 
(выделены жирным шрифтом).
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Рис. 3. Результаты 40Ar/39Ar датирования (млн лет).
1 — амфибол, 2 — биотит, 3 — КПШ, 4 — плагиоклаз.
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лет и 50 % выделенного 39Ar. При этом оба зна-
чения ниже возраста, полученного по биотиту 
из этого же образца (281.4 ± 2.9 млн лет). 

По всей видимости, это связано с наличием в кристаллической структуре калиевого полевого 
шпата диффузионных доменов, характеризующихся различным размером, закрытие которых происхо-
дило в разное время.

В спектре плагиоклаза из этого же образца после низкотемпературных ступеней со значительно 
завышенным возрастом наблюдается промежуточное плато из двух ступеней с возрастом 215.2 ± 2.3 млн 
лет, согласующимся с высокотемпературным плато в спектре калиевого полевого шпата.

В низкотемпературной части спектров калиевых полевых шпатов образца биотитового гранита 
АNT-51/1 и гнейсогранита АNT-54/5 выделяются лишь низкотемпературные плато из двух ступеней с 
возрастом 153.9 ± 2.6 и 173.0 ± 3.4 млн лет. Можно предположить, что эти датировки соответствуют за-
крытию диффузионных доменов в кристаллической структуре калиевого полевого шпата, характеризую-
щихся минимальным размером и, соответственно, минимальной эффективной температурой закрытия.

Трековое датирование. Значения трекового возраста апатита (37—44 млн лет) для образцов гра-
нитов из района Чивыркуйского залива и п-ова Святой нос (11-09-24/1, Em-14-21, Em-14-27, см. рис. 1, 
2) согласуются со значениями, полученными для образцов гранитов, отобранных на трех участках Бар-
гузинского хребта [Jolivet et al., 2009]. Трековый возраст апатита отражает время, когда порода охлаж-
дается до 110 °С, что соответствует глубинам около 4 км при среднем градиенте изменения температур 
с глубиной в 25—30 °С /км.

На рисунке 4 показана область наиболее вероятных кривых остывания, рассчитанных методом 
решения обратных задач на основании распределений длины треков с помощью программного обеспе-
чения HeFTy Version 1.8.2 [Ketcham et al., 2000; Ketcham, 2005]. Образцы пересекают изотерму 110 °C 
между 70 и 50 млн л. н. во время эпизода быстрого охлаждения, которое, вероятно, произошло в резуль-
тате подъема до глубин около 4 км. Затем наблюдается период относительной стабилизации до поздне-
го миоцена, сменяющийся быстрым подъемом к земной поверхности в течение последних 5 млн лет. 
Аналогичный характер термических кривых (см. рис. 4, врезка) наблюдается для образцов гранитов 
Баргузинского хребта [Jolivet et al., 2009].

Для образцов гранитов юго-западной части АВБ получены значительно более древние значения 
трекового возраста апатита от 118 до 77 млн лет. В целом это согласуется с результатами трекового 
датирования, полученными для гранитов из Западного Прибайкалья [Van der Beek et al., 1996]. Боль-
шинство образцов имеют возраст от 140 до 100 млн лет. Считается, что похолодание произошло в конце 
юрско-раннемеловой орогении, связанной с закрытием Монголо-Охотского океанического бассейна. 
Минимальная мощность раннемеловой денудации оценивается в 3—2 км.

ОБСУЖДЕНИЕ

Сводка опубликованных [Ярмолюк и др., 1997; Литвиновский и др., 1999; Цыганков и др., 2007, 
2017; Jolivet et al., 2009; Антонов и др., 2016; Травин и др., 2020] и новых данных изотопного и треко-
вого датирования приведена на термохронологической диаграмме (рис. 5). Для пород юго-западного, 
восточного и северо-восточного изученных участков АВБ реконструируется в целом похожая термиче-
ская история. При интерпретации полученных термохронологических данных важно учитывать, что в 
момент формирования исследованные породы могли находиться на различной глубине — от 15—20 км 
для гранитов автохтонной фации баргузинского комплекса до 10—15 км (и менее) для перемещенных 
гранитов как баргузинского, так и других комплексов.

Температура закрытия изотопной системы биотита составляет Tc ~ 330 °С [Hodges, 2004]. Это 
означает, что при значении геотермического градиента 25—30 °С/км полученная по биотиту датировка 

Рис. 4. Результаты моделирования термаль-
ной истории для апатитов образцов 11-09-
24/1, Em-14-21, Em-14-27. 
Серым цветом показана область, соответствующая наи-
лучшим приближениям. Для сопоставления приведены ре-
зультаты моделирования для апатита из образцов гранитов 
b2 (розовый), b4 (зеленый) Баргузинского хребта [Jolivet et 
al., 2009]. Штриховыми линиями ограничена зона частич-
ного отжига апатита APAZ. На врезке показана гистограм-
ма длин треков. L — длина треков в мкм, Fr — частота 
измерений в %, N — общее количество дорожек.
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позволяет оценить, с какого момента времени порода находилась на глубине, не превышающей 10 км. 
Соответственно, в зависимости от «стартовой позиции», амплитуда денудации гранитов к моменту за-
крытия изотопной системы биотита составляла от 15 до нескольких километров. При этом для образ-
цов, отобранных на северо-восточном берегу оз. Байкал, полученный по биотиту возраст совпадает с 
возрастом их формирования (см. таблицу, рис. 1). Таким образом, породы в этой части АВБ испытали 
подъем до глубины, меньшей 10 км, во время своего формирования или сразу после. 

Рис. 5. Термохронологическая диаграмма эволюции гранитоидов Ангаро-Витимского батолита для: 
а — п-ова Святой нос, Чивыркуйского залива и восточного берега оз. Байкал; б — юго-западной части АВБ, включая Курбатский 
участок; в — района оз. Баунт. Голубые линии слева соответствуют возрасту этапов формирования покровно-сдвиговых структур 
Восточного Саяна: I — покровный, II — покровно-складчатый, III — складчато-сдвиговый [Буслов и др., 2009, 2013]. Голубая 
полоса справа соответствует интервалу закрытия Монголо-Охотского океана [Диденко и др., 2010; Wang et al., 2012; Шевченко и 
др., 2014; Arzhannikova et al., 2020]. Зеленым цветом выделены новые данные трекового возраста апатита. Круг — U/Pb возраст 
по циркону; ромб — 40Ar/39Ar возраст по амфиболу; квадрат — 40Ar/39Ar возраст по биотиту; прямоугольник — 40Ar/39Ar возраст 
по плагиоклазу, полувому шпату; эллипс — трековый возраст по апатиту. 
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Полученные по биотиту из образцов, отобранных в пределах Святоносского, Курбатского, Баун-
тинского участков, в пределах которых совмещены граниты как автохтонной фации баргузинского ком-
плекса, формировавшиеся в условиях абиссальной фации, так и перемещенные граниты баргузинского и 
более поздних комплексов, значения 40Ar/39Ar возраста (см. таблицу, рис. 1, 2) варьируют в широком 
диапазоне: Святоносский участок — 177—246 млн лет, Курбатский — 168—281 млн лет, Баунтинский — 
211—238 млн лет. Можно предположить, что к «омоложению» изотопной системы биотита могло при-
вести термическое воздействие поздних магматических интрузий, но в пределах изученных участков по 
геологическим данным не наблюдается тел, способных обеспечить значительный термический ореол. По 
всей видимости, породы сформировавшихся на разных глубинах и совмещенных на современном эрози-
онном срезе гранитоидных массивов в разное время преодолевали рубеж глубины 10 км. Наличие в 
пределах участков датировок с наиболее древними значениями свидетельствует в пользу того, что по-
роды данных массивов испытали после своего формирования денудацию с амплитудой 3 км и более. 
Затянутое на 120 млн лет закрытие изотопной системы биотита остальных массивов может быть объяс-
нено последовавшей за эпизодом позднепалеозойской тектономагматической активизации эпохи относи-
тельного спокойствия, характеризующейся низкой интенсивностью тектонических процессов. 

В Восточных Саянах Главный Саянский разлом, проявленный как правосторонний сдвиг, ассоци-
ирует с покровной структурой Тункинских Гольцов и, по данным 40Ar/39Ar датирования синтектониче-
ских минералов, характеризуется позднекарбоново-раннепермским возрастом формирования (316—
286  млн лет) [Савельева и др., 2003], который совпадает с фиксируемым возрастом формирования и 
ранним этапом вывода к поверхности пород АВБ.

Если закрытие изотопной системы биотита гранитоидов АВБ растянуто во времени на 120 млн 
лет, то закрытие изотопных систем калиевого полевого шпата/плагиоклаза (Tc ~ 250—200 °С) на всех 
исследованных участках фиксируется в узком интервале — 170—140 млн лет (поздняя юра—ранний 
мел, см. рис. 5). При значении геотермического градиента 25—30 °С/км этот рубеж соответствует про-
хождению породами АВБ уровня глубин 7—8 км. Этот факт дает основание предположить, что породы 
АВБ в это время испытали денудацию около 3 км мощности, которая по времени совпадает с началом 
формирования Монголо-Охотского орогена [Диденко и др., 2010; Wang et al., 2012; Шевченко и др., 
2014; Arzhannikova et al., 2020].

Для образцов юго-западной части АВБ сразу за закрытием изотопной системы калиевого полево-
го шпата/плагиоклаза фиксируется также закрытие трековой системы в апатите (см. рис. 5, б), что соот-
ветствует пересечению изограды 110 ± 10 °С или подъему до глубины 4—5 км. Это свидетельствует о 
продолжающемся формировании в этой части региона Монголо-Охотского орогена, в результате роста 
которого было подвержено денудации около 3—4 км мощности пород.

На основании результатов обратного моделирования длин треков деления апатита (см. рис. 4) в 
период 80—50 млн л. н. гранитоиды, отобранные на современном эрозионном срезе в средней части 
АВБ, были выведены до температур в 80 °С (глубина залегания 3—2 км), что соответствует мощности 
денудации около 1.0—1.5 км. Далее в период 60—5 млн лет на территории Забайкалья происходила 
медленная денудация, что свидетельствует в пользу тектонической стабилизации в регионе. Крутое по-
ведение графика модельной термической истории пород АВБ фиксируется в последние 5 млн лет. Мощ-
ность денудации оценивается в 3—2 км. Резкое охлаждение может быть связано эрозией пород на тер-
ритории, испытывающей поднятие в результате дальнего тектонического воздействия Индо-Евразийской 
коллизии [Dobretsov et al., 1996; De Grave et al., 2007; Buslov et al., 2007; Буслов, 2012].

Полученные данные о тектонотермической эволюции пород АВБ Западного Прибайкалья позво-
ляют проводить взаимосвязи с формированием орогенов и осадочных бассейнов. Так, для среднепозд-
неюрского этапа актуальным является прослеживание взаимосвязи формирования Монголо-Охотского 
орогена и осадконакопления в Иркутском, Канско-Ачинском, Тувинском, Кузнецком и Западно-Сибир-
ском бассейнах. 

ВЫВОДЫ

Таким образом, на основе комплексных термохронологических исследований гранитоидов Анга-
ро-Витимского батолита установлены следующие крупные этапы тектонотермальной эволюции Забай-
калья, проявленные в денудации пород в результате глобальных тектонических событий:

1) позднепалеозойский этап (320—280 млн лет) характеризуется проявлением денудации, ампли-
туда которой зависит от глубины формирования гранитов и находится в диапазоне от 10 км (для автох-
тонных гранитов) до нескольких километров (для перемещенных гранитов). Этот этап совпадает по 
времени с проявлением обширных коллизионных процессов в Южной Сибири, в том числе покровно-
сдвиговых деформаций в Тункинских Гольцах;

2) среднепозднеюрский этап (170—140 млн лет) характеризуется амплитудой денудации около 
3 км, которая связана с проявлением Монголо-Охотской орогении;
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3) плиоцен-голоценовый этап (последние 5 млн лет) характеризуется проявлением денудации 
около 3—2 км мощности, связанной с реактивацией Забайкалья в результате дальнего тектонического 
воздействия Индо-Евразийской коллизии. 

Работа выполнена при финансовой поддержке РНФ (грант 22-17-00038, термохронологические ис-
следования), плановой темы ГИН СО РАН (проект АААА-А21-121011390002-2, петрологические иссле-
дования) и государственного задания ИГМ СО РАН (проекты № 122041400057-2; № 122041400171-5, 
геологические исследования).
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