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ВВЕДЕНИЕ

В шестидесятые годы в современной геотектонике произошел качественный 
скачок. Он заключался в том, что исследователи перешли от установления 
парагенетических ассоциаций (пород, структур и других геологических явлений) 
к созданию генетических моделей, объясняющих эти парагенеэы. Этот генети
ческий подход стал возможным! благодаря двум главным обстоятельствам. В о- 
первых, геологами советской т'ектонической школы (Н.С. ШатЕкий, Н.П. Херас
ков, Ю.А. Кузнецов, А.В. Пейне, Ю.М. Пущаровский, Н.А. Штрейс, А.Л. Ян
шин и др.) были установлены основные группы парагенетических ассоциаций 
(формаций и структурно-формационных комплексов) выделены типы структур, 
отличающихся по своему форм<ационному выполнению (мио- и эвгеосинклинали, 
эвгеосинклинали разного типа и т .д .) , установлена еакономерная смена в них 
одних формационных комплексов другими (М.В. Муратов, В.Е. Хайн). В о-вто
рых, очень важное обстоятельство связано с  широкими глобальными геолого
геофизическими исследованиями океанических пространств, которые позволили 
в полной мере применить принцип актуаливма для решения тектонических за
дач и, что самое главное, дли выяснения строения глубоких частей коры в 
верхней мантии. Сейчас, по-видимому, ни у кого из исследователей не вызы
вает сомнений тот факт, что принципиальное различие строения коры океанов 
и континентов сопровождается и принципиальным различием осадочных, магма
тических и метаморфических ((юрмаций, образующихся в этих крупнейших струк
турах.

Для внутренних частей океанов (рифты срединных хребтов, глубоководные 
впадины) с типичной океанической корой (маломощный "базальтовый* слой, 
отсутствие "гранитного" с  лож) характерны такие породы, как гипербазиты, 
габброиды, метабазиты, океанические толеиты и глубоководные осадки.

Участки коры с так называемым переходным типом строения (зоны ост*- 
ровных дуг и краевых морей.) отличаются повышенной мощностью "базальто
вого" и "осадочного" слоев, локальным появлением маломощного "гранитного" 
слоя. Для этих участков характерны специфические (андезито-базальтовые и 
андезитовые) вулканические (формации, мощные турбидитовые серии, своеоб
разный метаморфизм и появление плагиогранитов. Подробно формации и мета
морфизм современных участков с корой переходного типа рассмотрены в фун
даментальных исследованиях М.С. Маркова [1 9 7 5 ] , Ю.М. Пущаровского 
[1 9 6 4 , 1 9 7 2 ] , Н.А. Богданова [1 9 7 5 ], Е.К. Мархинина [1 9 6 7 ] .  Т. М ат- 
сумото [Matsumoto, 1967], А. Миасиро [Mijashiro, 1967] и др.

Формации, магматизм и тип метаморфизма, свойственные континентальной 
коре (мощные "базальтовый" и "гранитный" слои), резко отличны от обоих 
рассмотренных случаев, что корошо иллюстрируется на примере краевых вул
канических поясов (Андийски1#, Восточно-Азиатский и др.) и, по-видимому, 
не нуждается в доказательствах.

Конечно, существуют и некоторые отклонения от такой генеральной зако
номерности, которые выраж£ потея в появлении пород, казалось бы не свойст
венных соответствующему tj ипу коры (напомним данные о кислых породах в 
океанах, приведенные в работе И.В. Лучицкого [1 9 7 3 ] ) ,  состав включений в



лавах Гавайских островов [Jackson, 1 9 6 6 ] . Однако это скорее говорит об 
упрошенном понимании строения современных океанов, чем об отсутствии свя
зи формаций (особенно магматических и метаморфических) со  строением ко
ры. В своей последней работе А.В. Пейве [1 9 7 5 ]  на примере Срединно-Ат
лантического хребта показал, что внутри океанических структур за счет ин
тенсивных тектонических движений могут форглироваться протяженные зоны с 
корой, существенно отличающейся от принятого эталона океанической коры.

Сравнение пород океанического дна с породами, развитыми на континентах, 
позволило А.В. Пейве [ 1 9 6 9 ]  сделать чрезвычайно важный вывод о том, 
что офиолитовые ассоциации континентов есть не что иное, как тектонические 
фрагменты океанической коры геологического :прошлого. Этот вывод заставля
ет во многом пересмотреть традиционные представления о геосинклинальном 
процессе.

Породы офиолитовой ассоциации, как выяснилось в последние годы, слага
ют нижнюю часть разреза эвгеосинклинальных серий [Пейве, 1 9 6 9 ; Пейве 
и др., 1971а].

На примерах складчатых областей внутри континентальных блоков [ Пейве 
и др., 1 9 7 2 а ,б ] , Альпийского пояса [Книппер,, 1 9 7 5 ] , окраинных складча
тых поясов Американского континента [Bird, Dewey, 1 9 7 0 ; Coleman, 1 9 7 1 ], 
современных островных дуг [Марков, 1 9 7 5 ] ;и других регионов достаточно 
отчетливо показано, что основание эвгеосинклишальных серий составляют ги - 
пербазиты, выше которых располагаются габброиды и различные метабазиты. 
Этот комплекс выделен М.С. Марковым [1975»] под названием меланокра- 
тового основания. Вулканогенно-осадочные сери:и, расположенные выше, отра
жают разные этапы трансформации океанической: коры. Совершенно ясно, что 
в современной структуре эвгеосинклинали (океанические структуры геологи
ческого прошлого) входят в состав континентальных блоков. Таким образом, 
как это  справедливо показал Н.А. Штрейс [196*7], сущность геосинклиналь- 
ного процесса сводится к формированию контине)нтальной коры на месте струк
тур с  корой океанического типа. Надо сразу оговориться, что 'палеоокеани- 
ческая структура' (океаническая структура геол огического прошлого) отнюдь 
не синоним географического понятия 'океан*. Здесь имеются в виду не шири
на или абсолютная толщина слоя воды, а только океанический тип коры на 
начальных этапах развития этих структур. Современная наука не имеет ме
тодов абсолютной палеореконструкции, учитывающей величину горизонтального 
перемещения масс. Поэтому палеоокеанические структуры могли соответство
вать по своим физико-географическим параметрам современным океанам, но 
могли и существенно отличаться от них. В современных структурах кора оке
анического типа свойственна не только самим океанам, но и акваториям (или 
их частям) типа Средиземного моря.

Такое определение палеоокеанических структур не означает их 'иэнвчаль- 
н ость ' в общем процессе эволюции земли. Как показано на примере Урала 
[С.Н. Иванов и др., 1 9 7 4 а ; Руженцев, 1 9 7 4 ; Шпоснин, 1 9 7 5 ; Перфильев, 
1 9 7 7 ] , Аппалачей [Bird, Dewey, 1970], Тетиса [Книппер, 1 9 7 5 ] ,  эти струк
туры нередко образуются в результате раскалыв ания и раздвигания конти
нентальных масс, хотя существование ' первичных* структур близкого типа в 
глубоком докембрии представляется весьма вероятным. Видимо, именно та
кие структуры были описаны Е.В. Павловским и: М.С. Марковым [1 9 6 3 ]  под 
названием 'нуклеарной стадии' развития земли,

Геосинклинальный процесс запечатлен в эволюции формаций и вещества, 
а также в эволюции тектонических деформаций палеоокеанических структур. 
Наиболее важные объекты исследования, позволяющие расшифровать механизм 
формирования коры, -  гипербаэито-габбровые комплексы меланократового ос
нования, представляющие непосредственные выхо.ды пород верхней мантии 
(гарцбургиты) и базальтового слоя (габброиды) океанической коры на поверх
ность. История метаморфических и других вещее! ъенных преобразований это
го  комплекса -  история эволюции океанической коры на ранних этапах ее



преобразования до того момента, как эти блоки меланократовых пород были 
тектонически выведены в верхние горизонты коры. На конкретных примерах 
Камчатки, Тянь-Шаня и Урала многими исследователями, в том числе и авто
ром, было показано, что породы меланократового основания по мере эволюции 
коры не только механически скучивались, но метаморфизовывались и увеличи
вали свою мощность за счет причленёния к ним метаморфизованных океаничес
ких вулканитов [С.Н. Иванов и др., 1 9 7 2 ; Перфильев, Руженцев, 1 9 7 3 ; 
Макарычев, 1 9 7 5 ; Марков, 1 9 7 5 ] .

Другой метод анализа эволюции коры эвгеосинклиналей -  анализ их вещест
венного выполнения и изменения формационного ряда в процессе развития.

Группа исследователей Геологического института АН СССР (в состав ко
торой входит автор) в содружестве с учеными Института геологии и геохи
мии УНП АН СССР разработали стадийность развития эвгеосинклиналей вооб
ще и для конкретных регионов, основанную на формационном принципе [Дер
гунов и др.* 1 9 7 1 ; Пейве и др., 1 9 7 1 а , 1 9 7 2 а ,б ; Зоненшайн, 1 9 7 2 ; С.Н.Ива
нов и др., 1 9 7 4 6 ]. В вертикальном разрезе выше меланократового основа
ния выделяются последовательно ф<д)мации  ̂океанической, переходной и конти
нентальной стадий, которые, судя по составу и взаимоотношению пород, а так
же по аналогии с современными структурами, формировались соответственно • 
на коре океанического, переходного (система глубоководных желобов, остров
ных дуг и краевых морей) и континентального типов. Таким образом, эта ста
дийность отражает последовательную трансформацию коры от океанического 
типа в кору континентального типа. Анализ вещественных и структурных пре
образований, свойственных этим стадиям или их этапам, позволяет косвенно 
решить вопрос о вещественном и структурном преобразовании глубоких час
тей коры и верхней мантии в пространстве и во времени.

Третий метод анализа заключается в изучении характера и истории дефор
мации палеоокеанических структур и их континентального обрамления. Э вгео- 
синклинальные образования в большинстве случаев выходят на небольших ра
зобщенных площадях, слагая обособленные тектонические пластины среди дру
гих (неэвгеосинклинальных) серий (Альпийская зона) или образуют сравни
тельно узкие протяженные пояса (Урал), по ширине несоизмеримые с  совре
менными структурами с океаническим типом коры. Такое их положение зас
тавляет сделать неизбежный вывод о громадной роли крупных горизонтальных 
перемещений в процессе формирования континентальной коры [Пейве, 1 9 6 9 ] . 
Иными словами, любая генетическая модель формирования коры, в посту да
тивную часть которой заложен принцип актуализма, в качестве одного из 
важнейших элементов должна включать в себя те или иные элементы моби*»' 
лизма.

Роль горизонтальных перемещений крупных масс в формировании земной 
коры и ее структуры подчеркивается сейчас большинством исследователей» 
стоящих на актуалистических позициях. Для многих геосинклинальных систем, 
таких как Тетис [Пейве, 1 9 6 9 ; Книппер, 1 9 7 5 ] ,  Палеотетис [Дергунов 
и др., 1 9 7 1 ; Моссаковский, 1 9 7 5 ] ,  Урал [С.Н. Иванов и др., 1 9 7 4 а ; Ру
женцев, 1 9 7 4 ; Перфильев, 1 9 7 7 ] , Южный Тянь-Шань [Буртман, 1 9 7 6 ; 
Буртман и др., 1 9 7 3 ]  предполагается, что формирование мощной континен
тальной коры в той или иной мере связано с надвиганием или пододвиганием 
смежных континентальных масс в пределы палеоокеанической структуры. Ме
ханизм тектонического скучивания (многократного шарьирования и складча
тости) предполагается и в других случаях при превращении океанической ко
ры в континентальную [Пейве и др., 1 9 7 2 а ; Павленко и др., 1 9 7 5 ] .

Мне представляется, что создание правдоподобной генетической модели 
эволюции коры любой конкретной палеоокеанической структуры немыслимо 
без совокупного ее анализа всеми тремя методами.

Широкое изучение современных океанических структур привело к созданию 
известной концепции 'новой глобальной тектоники' [Dietz, 1 9 6 1 ; Hess, 196 5;
Le Pichon, 1968 ]. Основные ее положения широко известны, и нет смысла



их излагать еще раз. Эта концепция, построенная в основном на гео
физических данных, пока остается единственной, которая объясняет почти все 
известные данные о строении океанов и их соотношении с континентами и 
объясняет общую глобальную взаимосвязь между главными современными стру
ктурами (океан -  континент). Правда, уже сейчас появились некоторые геоло
гические факты [Пейве, 1 9 7 5 ] ,  не укладывающиеся в такую схему. Одевид- 
но, что основная масса геологических данных связана с материковыми блока
ми и жизненность концепции или ее модифицированного варианта может быть 
доказана только в том случае, если этот механизм может быть пролонгиро
ван в глубь геологической истории.

Работы, в которых проводятся палеотектонические реконструкции, исходя
щие из гипотезы новой глобальной тектоники, получили в последние годы 
очень широкое распространение [Зоненшайн, 1 9 7 2 ; Matsuda, Uyeda, 1971; De
wey а. о., 1973]. Использование геологического материала по континентальным 
структурам позволяет во многом модифицировать эти представления, и, види
мо, недалеко то время, когда будет создана новая тектоническая теория, впи
тавшая в себя рациональную часть гипотезы "тектоники плит*.

Разработка теории формирования коры прошла стадию первичного обобще
ния и создания рабочих гипотез. Появилась необходимость в более фундамен
тальном рассмотрении крупных региональных объектов. Урал представляет со 
бой, с  моей точки зрения, самый удачный на территории СССР (а может 
быть, и во всем мире) объект для такого анализа. Это гигантская складча
тая система, большая половина которой сложена палеозойскими эвгеосинкли- 
нальными образованиями (эвгеосинклинальная зона восточного склона Урала), 
среди которых необычайно широко распространены породы офиолитовой ассо
циации. Эвгеосинклинальные образования более древнего (рифейского и дори- 
фейского) возраста западного склона Урала распространены не повсеместно, 
изучены значительно хуже, чем палеозойские, и не могут рассматриваться в 
качестве объекта для решения такой задачи.

Недостатком Урала является то, что восточное ограничение эвгеосинклина- 
ли и ее сочленение с более древним континентальным блоком Казахстана пе
рекрыты мезозой-кайнозойскими осадками. Правда, по Тургайскому прогибу, 
разделяющему палеозойские структуры Урала и Кокчетавского массива, име
ется довольно много буровых данных и проведены детальные геофизические 
исследования. Однако эти материалы очень трудны для интерпретации, так как 
возраст различных комплексов и особенно их структурные соотношения оста
ются неясными. Поэтому в работе данные о перекрытой части эвгеосинклина- 
ли используются только в обобщающих разделах.

Другой недостаток Уральского объекта -  сравнительно слабая вертикальная 
расчлененность рельефа. Поэтому детали морфологии структур, роль шарьяжей 
в структуре и другие вопросы изучены преимущественно в западной части 
эвгеосинклинали.

Изучение эволюции коры в процессе развития геосинклинали началось толь
ко в поздние годы. Урал не представляет собой исключения в этом отношении. 
Вопросы, связанные с интерпретацией строения коры и верхней мантии Урала 
так или иначе затрагивались в работах С.В. Москалевой [1 9 6 6 , 1 9 6 8 ,
1 9 7 2 ]. Она первая высказала предположение о том, что дунит-гарцбургито- 
вые комплексы представляют тектонические блоки, в которых выведены на 
поверхность породы верхней мантии, а породы габбро-пироксенитовой форма
ции являются производными * базальтового * слоя Уральской эвгеосинклинали. 
Хэтя она и не сделала вывода об океанической природе эвгеосинклинали, в свете 
современных данных о строении океанов этот вывод напрашивается сам собой.

С.Н. Иванов [1 9 6 3 , 1 9 6 9 ] , анализируя спилито-диабазовые и колчедаво- 
носные формации ранних этапов развития Уральской эвгеосинклинали, пришел 
к выводу об океанических глубоководных условиях формирования вулканитов 
и осадочных пород этих формаций и соответственно об океанической природе 
самой эвгеосинклинали.



В большинстве других работ, рассматривающих общие вопросы тектоники 
Урала, эти вопросы либо не ставились, либо принималась традиционная трак
товка о заложении и развитии палеозойской эвгеосинклинали на гранитизиро- 
ванном и метаморфиэованном докембрийско-раннекембрийском складчатом ос
новании •

Представления об офиолитовых ассоциациях, как реликтах океанической к о - 
ры, резко активизировали исследования в этом направлении на Урале. Под 
руководством и при участии А.В. Пейве на Урале были поставлены исследова
ния сотрудниками Геологического института АН СССР, в том числе и автора, 
для решения вопросов механизма образования внутренней структуры земной 
коры эвгеосинклинали. Исследования проводились в тесном содружестве с  уче
ными Института геологии и геохимии УНЦ АН СССР, работавшими под руко
водством С.Н. Иванова.

За последние годы выявлена большая роль шарьяжей в структуре земной 
коры Урала. В основном эти исследования проводились * в западной части эв
геосинклинали и структур западного склона Урала [Казанцева, 1 9 7 1 ; Плюс- 
нин, 1 9 7 1 ; Камалетдинов, 1 9 7 4 ; Ружёнцев, 1 9 7 6 ] .

Сейчас можно говорить о существовании двух главных точек зрения по 
интересующей нас проблеме. Согласно первой, наиболее отчетливо прозвучав
шей в докладе И,Л. Соболева на Всесоюзном совещании по тектонике Урало- 
Монгольского пояса, Уральская эвгеосинклиналь заложилась и развивалась 
на докембрийском гранитно-метаморфическом основании, при этом предпола
гается, что вулканиты и другие магматические породы эвгеосинклинали име
ли мантийный источник питания.

Согласно альтернативной точке зрения, эвгеосинклинаяьные серии форми
ровались на 'безгранитной* коре океанического типа. Здесь определились две 
главные модификации взглядов. Одна группа исследователей представляет 
себе эвгеосинклиналь как систему узких трогов с *безгранитной * корой, раз
деленной гранитно-метаморфическими массивами [Бородаевская и др., 1 9 7 1 ; 
Кривцов и др., 1 9 7 5 ; Плюснин, 1 9 7 5 ] .  Другие исследователи, в том числе 
и автор, предполагают, что эвгеосинклиналь была более или менее единой 
структурой океанического типа, хотя существование в ней микроконтинентов 
не исключается.

Накопившийся за последние годы материал позволяет сделать первые обоб
щения и попытаться создать гипотетическую модель формирования коры эвге
осинклинали, чему и посвящена настоящая работа.

Некоторые вопросы, связанные с  формированием континентальной коры, 
не решаются без привлечения материала по другим, сходным по своему стро
ению складчатым областям. В частности, оказалось необходимым использо
вать данные по геологии варисцид Южного Тянь-Шаня и Южной Монголии.

В ходе работы автор пользовался постоянными советами и консультация
ми А.В. Пейве и Н.А. Штрейса. Выполнению исследования способствовала 
возможность постоянного обсуждения проблем с сотрудниками Геологического 
института АН СССР А.А. Моссаковским, С.В. Руженцевым, С.Г. Самыгиным,
А.А. Савельевым, Г.Н. Савельевой, И.В. Хворовой, М.С. Марковым, А.Л. Книц- 
пером, А.В. Дергуновым, Г.И. Макарычевым, В.С. Буртманом, а также с 
сотрудниками Института геологии и геохимии УНЦ АН СССР и Уральского 
геологического управления, которым, пользуясь случаем, автор выражает 
глубокую благодарность.

Особенно хочу поблагодарить мою постоянную помощницу Г.Т.- Калашникову.



ОСНОВНЫЕ СТРУКТУРНЫЕ ЭЛЕМЕНТЫ

Уральское складчатое сооружение граничит на западе с Русской плитой. На 
востоке палеозойские складчатые комплексы Урала перекрыты мезозойско- 
кайнозойским платформенным чехлом и по геофизическим данным и бурению 
прослеживаются на восток в глубь Западно-Сибирской низменности на 1 0 0 -  
2 0 0  км. В южном направлении Уральские структуры также погружаются под 
мезозойско-кайнозойские отложения Туранской плиты.

В поперечном сечении Урала выделяется ряд структурных зон, прослежива
ющихся на всем или почти всем его протяжении (рис. l ) .  Уральское склад
чатое сооружение отделено от Русской плиты Предуральским краевым проги
бом, который выполнен многокилометровыми терригенными сериями верхнего 
палеозоя и триаса. Восточнее выделяются две главные структурно-формацион
ные зоны -  миогеосинклинальная зона Западного склона и осевой полосы Ура
ла и эвгеосинклинальная зона Восточного склона [Перфильев, Херасков, 1 9 6 4 ] .

Такое, ставшее традиционным разделение, как следует из самого названия, 
скорее имеет формационное, нежели структурно-морфологическое содержание.

На западном склоне и в осевой полосе Урала традиционно выделяются два 
основных структурных этажа, известных под названием доуралиды (РСш—Cmj) 
и уралиды (G j-T ) . Доуралиды обнажаются в ядрах крупных положительных 
структур. На Южном Урале к ним относится Башкирское поднятие (рис. 1, 7), 
на Полярном -  Оченырдское поднятие (рис. 1 ,2 ) и Пайхойский антиклинорий 
(рис. 1,1). Наиболее широкая и протяженная полоса выходов доуралид прос
леживается между э в -  и миогеосинклинальной зонами. Она известна под на
званием Центрально-Уральского поднятия (рис. 1 ,4 )% хотя отдельные его 
части имеют собственные названия. С юга на север (рис. 1) выделяются: 
Эбетинская антиклиналь (4a)t Уралтауский антиклинорий (4б)> Вогульский 
антиклинорий (4в) с наиболее широкой зоной выходов доуралид в северной час
ти (Ляпинское поперечное поднятие, 4г) и Харбейский антиклинорий (4д).

Следует сразу оговориться, что термины 'поднятие* и 'антиклинорий' для 
этой полосы понимаются условно. Как выяснилось в последние годы [Перфиль
ев, 1 9 6 8 ; Камалетдинов’, 1 9 7 4 ; Пучков, 1 9 7 5 6 ] ,  доуралиды слагают сложно 
построенные тектонические пластины (блоки), надвинутые на запад, на мио- 
геосинклинальные толщи уралид. С востока на них, в свою очередь, надвину
ты эвгеосинклинальные отложения. Термины 'поднятие' и 'антиклинорий'со
хранены для преемственности, так как эти блоки именно под такими названия
ми фигурируют в геологической литературе.

Комплексы уралид заполняют пространства между выходами доуралид. На 
Южном Урале, палеозойские миогеосинклинальные серии выполняют крупный 
Зилаирский синклинорий (рис. 1, 5 ),; расположенный между Уралтауским ан
тик линори ем и Башкирским поднятием. Этими образованиями сложена так на
зываемая Западно-Уральская зона линейных складок и чешуйчатых надвигов, 
обрамляющая с  запада Центрально-Уральское поднятие (рис. 1 ,6 ). На Поляр
ном Урале миогеосинклинальные серии развиты в Лемвинской чешуйчато-над- 
виговой зоне (рис. 1,7), по крыльям С^енырдского поднятия и Пай-Хойского 
антиклинория.



Р и с .  1.  Основные структурные элементы 
Урала

1 _  Русская плита. Миогеосинклинальная 
зона ( 2 - 4 ) :  2 -  докембрийские отложения, -  
3 -  формации Предуральского краевого проги
ба, 4 -  миогеосинклинальные отложения,PZ ^_2 *
Эвгеосинклинальная зона ( 5 - 7 ) :  5 -  Та- 
гило-Магнитогорский прогиб, 6 -  Восточ
но-Уральское поднятие, 7 -  Восточно-Ураль
ский прогиб; 8 -  контуры структурных элемен
тов. Цифры на к а т е : миогеосинклинальная 
зона (1-10): 1 -  Башкирский антиклинорий, 2 — 
Оченырдское поднятие, 3 -  Пай-Хойский ан
тиклинорий, 4 -  Центрально-Уральское под
нятие (4а -  Эбетинская антиклиналь; ан- 
тиклинории: 46-  Уралтауский, 4* -  Кваркуш- 
ский, 4г -  Вогульский, 45- Ляпинский, 4 е -  
Харбейский), 5 -  Зилаирский синклинорий,
6 -  Западно-Уральская зона линейных скла
док и чешуйчатых надвигов, 7 -  Лемвинская 
чешуйчато-надвиговая зона; аллохтоны: 8 -  
Сакмарский, 9 -  Кракинский, 10 -  Нязепетров- 
ский. Эвгеосинклинальная зона ( I—XIV). Син- 
клинории и синклинальные структуры: I -  
Западно-Мугоджарский, II -  Магнитогорский,
III -  Тагильский, IV -  Войкарский, V -  Щучь- 
инский, X -  Салдинская, XI -  Прииргизская,
XII -  Денисовская зона, XIII -  Еманжелин- 
ский, XIV -  Алапаево-Каменский. Анти к ли но
рии и антиклинальные структуры: VI -  В ос- 
точно-Мугоджарский, VII- Сысертско-Иль- 
менгорский, VIII -  Шилово-Коневский, IX -  
Мурзинско-Адуйская

Палеозойские комплексы пород эвгеосинкли
нальной зоны восточного склона Урала в целом 
надвинуты на запад, на миогеосинклинальную 
зону. При этом, внутри миогеосинклинальной 
зоны сохранились крупные аллохтонные массы 
эвгеосинклинальных образований, частично 
или полностью изолированных от сплошного поля распространения эвгео
синклинальных серий. С юга на север (рис. 1 ) выделяются Сакмарский 
(8), Кракинский ( 9) и Няэепетровский (10) аллохтоны [Камалетдинов, 1 9 7 4 ; Р у - 
женцев, 1 9 7 4 ; Плюснин, 1 9 7 5 ]. Сакмарский и Няэепетровский аллохтоны 
представляют сложно построенные пакеты тектонических пластин, часть кото
рых сложена и миогео синклинальны ми образованиями.

Эвгеосинклинальная зона Восточного склона традиционно подразделяется 
на продольные прогибы и поднятия. Как и в предыдущем случае, эти структу
ры не всегда морфологически имеют соответственно синклинальную или антик
линальную форму.

Самая западная структура эвгеосинклинали -  Тагило-Магнитогорская поло
са прогибов, прослеживающихся вдоль всего Урала. Определяющее для этой 
структуры -  повсеместное распределение вулканогенно-осадочных нижне-сред- 
непалеозойских образований, крупные массивы гипербазитов и габброидов, 
почти полное отсутствие гранитов и метаморфических, гранитизированных по
род. С юга на север в пределах зоны выделяются следующие крупные струк-



турные элементы (рис. l ) :  Западно-Мугоджарский синклинорий (1), Магнито
горский прогиб (II), Тагильский прогиб, или синклинорий (III), Войкарский 
(IV) и Щучьинский (V) синклинории.

Восточнее выделяется крупная зона, известная в литературе под названием 
Восточно-Уральское [Соболев, 1 9 6 9 ] , или Урало-Тобольское [Херасков, Пер
фильев, 1 9 6 3 ] поднятие. Ндряду с вулканогенно-осадочными и осадочными 
образованиями нижнего -  среднего палеозоя, содержащими многочисленные ’• 
тела и массивы серпентинитов и габброидов, в этой зоне широко развиты гра - 
ш рю иды(Тлавная гранитная ось УралдО и гнейсово-мигматитовые комплек
сы . Послеш^^ к ядрам антиклинШ1ьньпГ"струк^
типа^ТЖтржТШнории, куполовидные поднятия и т .д .) . Наиболее крупные участ
ки такого типа известны в геологической литературе под собственными наз
ваниями. С юга на север (рис. 1) обычно выделяются: Восточно-Мугоджарс- 
кий антиклинорий (VI), Сысертско-Ильменогорский антиклинорий (VII), Ши- 
ловско-Коневская (или Коневская, VIII), Мурэинско-Адуйская (IX) и Салдин- 
ская (X) антиклинальные структуры.

Западная граница Восточно-Уральского поднятия достаточно условна и раз
ными авторами проводится по-разному. При проведении этой границы я руко
водствовался отмеченным выше признаком, очертив область распространения 
крупных гранитных массивов и полей развития гнейсово-мигматитовых комп
лексов.

Восточнее выделяется Восточно-Уральский прогиб, в котором вновь боль
шое значение приобретают относительно слабо метаморфизованные нижне
среднепалеозойские вулканогенно-осадочные образования. Однако наряду с ни
ми крупные площади в этой зоне сложены метаморфизованными и гранитизи- 
рованными породами и крупными массивами гранитов. Граница прогиба с Вос
точно-Уральским поднятием, таким образом, еще более условна. Восточная 
часть прогиба перекрыта мезозой-кайнозойскими отложениями Западной Сиби
ри. В таком объеме Восточно-Уральский прогиб принимался не всеми геоло
гами. И.Д. Соболев [1 9 6 9 ]  выделяет Восточно-Уральский прогиб в более 
узком понимании, относя к нему только узкую полосу преимущественного раз
вития вулканогенно-осадочных пород, обрамляющих с  востока Восточно-Ураль
ское поднятие. Соответственно, восточнее он выделяет Зауральское поднятие 
и Зауральский прогиб (последний уже под мезозойско-кайнозойскими отложения
ми). В предлагаемых ограничениях Восточно-Уральский прогиб отвечает Аят- 
скому прогибу [Херасков, Перфильев, 1 9 6 3 ] и включает в себя Зауральское 
поднятие И.Д. Соболева. Учитывая условность границ, эти расхождения не 
имеют принципиального значения.

Крупные зоны развития нижне-среднепалеозойских вулканогенно-осадочных 
пород имеют принятые в литературе собственные названия. С юга на север 
выделяются (рис. 1 ): Прииргизский синклинорий (XI), Денисовская зона 
(XII), Еманжелинский ( XIII) и Алапаевско-Каменский (XIV) синклинории. 
Следует иметь в виду, что название 'синклинорий * условно и не имеет мор
фологического смысла.

Приведенный выше краткий перечень основных структурных элементов Ура
ла имеет вспомогательное значение. Он предназначен для удобства чтения 
последующего материала. Вопросы морфологии и генезиса структур будут рас
смотрены в специальном разделе.



МИОГЕОСИНКЛИНАЛЬНАЯ ЗОНА ЗАПАДНОГО СКЛОНА

Главная задача работы -  анализ природы эвгеосинклинальной зоны Урала и 
выяснение механизма формирования коры в этой зоне. Миогеосинклинальная 
зона в рамках этой задачи рассматривается как структура обрамления и имеет 
вспомогательное значение. Поэтому описание этой зоны сведено к необходи
мому минимуму.

В миогеосинклинальной зоне отчетливо устанавливается два главных струк
турных этажа -  доуралиды (Р С т —Ст^) и уралиды (Cm3—Т). Выделение этих 
этажей было впервые сделано Н.П. Херасковым [1 9 4 8 ]  для Южного Урала 
и затем распространено на всю миогеосинклинальную зону [Херасков, Пер
фильев, 1 9 6 3 ]. Сейчас такое разделение принимается практически всеми ис
следователями. Доуралиды и уралиды различаются не только по формационно
му набору, но и по структурному плану. Поэтому приходится рассматривать 
их строение раздельно.

Комплексы доуралид обнаруживаются в ядрах крупных положительных струк
тур, перечисленных выше. Выделяются две главные структурно-формационные 
зоны. Первая характеризуется почти исключительно осадочными формациями 
(миогеосинклинальная зона), другая -  вулканогенно-осадочными [Журавлев 
и др., 1 9 6 5 ; Перфильев, 1 9 6 8 ] . Миогеосинклинальные разрезы рифейских от^ 
ложений детально изучены в Башкирском поднятии [Шатский, 194  5 ; Гарань, 
1 94 6 , 1 9 5 9 , I 9 6 0 ] .  Это мощная (до 12 км) толща осадочных пород, под
разделяющихся на три серии. Каждая серия представляет более или менее 
законченный цикл, начинающийся песчаниками и заканчивающийся сланцами и 
доломитами. Для терригенных образований устанавливается западный снос за 
счет размыва фундамента Русской плиты.

По возрасту миогеосинклинальные отложения охватывают весь рифей [Кел
лер, 1 9 6 8 , 1 9 7 3 ] . Рифейские отложения перекрыты вендскими молассовыми 
толщами с местным обломочным материалом, которые рассматриваются как. 
отложения орогенного этапа [Перфильев, Херасков, 1 9 6 4 ].

Миогеосинклинальные отложения с угловым несогласием налегают на амфи
болиты, гнейсы и двупироксеновые кристаллосланцы Тараташского комплекса, 
прорванного гранитами рапакиви. По сходству пород и близким датировкам 
абсолютного возраста Тараташский комплекс сопоставляется с архейско-ниж
непротерозойскими образованиями, слагающими кристаллический фундамент 
Восточног-Европейской платформы [Кейльман, 1 9 7 4 ]. По геофизическим дан
ным [Огаринов, Хатьянова, 1 9 6 2 ], этот фундамент прослеживается повсеме
стно под миогеосинклинальными толщами доуралид.

По-видимому, не вызывает сомнения, что отложения миогеосинклинальной 
зоны доуралид формировались на коре континентального типа, составляющей 
единое целое с эпикарельским континентальным блоком Восточно-Европейской 
платформы.

Вулканогенно-осадочные комплексы доуралид ( эвгеосинклинальная зона) 
“(Журавлев и др., 1 9 6 5 ] обнажаются в северной части Центрально-Уральско
го поднятия (Вогульский и Харбейский антиклинории). Наиболее полный разрез 
известен в Ляпинском поднятии [ Львов, 1 9 5 7 ;  Белякова, 1 9 7 2 , Пучков, 1 9 7 5 6 ].



Разрез рифейских отложений начинается аркозовыми песчаниками и конгло
мератами. Выше залегает толща метаморфизованных алевролитов и глинистых 
сланцев с  прослоями метадиабазов. Средняя часть разреза начинается аркозо
выми кварцитами, которые перекрыты филлитами с линзами известняков, со
держащих верхнерифейско-вендские строматолиты. Еще выше залегает толща 
диабазов и андезитов, метаморфизованных в разной степени.

Разрез доуралид венчается орогенным комплексом, в состав которого вхо
дит вулкано-плутоническая ассоциация (наземные вулканиты кислого состава 
калий-натриевого ряда) [Лучинин, 1 9 7 5 ]  и континентальная грубообломочная 
моласса [Пучков, Раабен, 1 9 7 2 ] . Доордовикские образования прорваны мно
гочисленными телами гранитоидов, вокруг которых нередко сформирован экзо- 
контактовый гнейсо-мигматитовый ореол. Доорогенная часть разреза имеет 
рифейский (частично включая венд) возраст. Орогенные образования, прорван
ные гранитами с возрастом 5 5 0  млн. лет, считаются вендско-нижнекембрий- 
скими.

Рифейские отложения в пределах Ляпинского поднятия залегают с  размывом 
и несогласием на дорифейских метаморфических породах (амфиболиты, плагио- 

. гнейсы и двуслюдяные сланцы), которые были прорваны калиевыми гранитами 
в дорифейское время (обломки этих пород, включая обломки гранитов, содер
жатся в базальных горизонтах рифейских отложений) [Пучков, 1 9 7 5 6 ] . При
мерно такой же разрез имеют доордовикские отложения на Полярном Урале 
(Харбейский и Оченырдский антиклинории) [Перфильев, 1 9 6 8 ; Енокян, 1 9 7 1 а ]. 
Однако обнажающиеся в Харбейском антиклинории гнейсы и амфиболиты пред
положительно дорифейского возраста надвинуты на рифейские отложения и не 
имеют с  ними стратиграфических контактов.

Рассматриваемая зона доуралид может быть названа эвгеосинклинальной 
с большими оговорками. Действительно, здесь практически отсутствует такая 
типоморфная для эвгеосинклиналей ассоциация, как офиолиты; вулканиты основ
ного состава заметно подчинены осадочным породам, среди последних доволь
но много аркозовых обломочных пород. По этим, а также по многим другим 
признакам, доуралиды этой зоны резко отличаются от палеозойских комплексов 
Восточного склона Урала -  типичной эвгеосинклинальной зоны. Но присутствие 
вулканитов в доорогенном разрезе, гранитоиды и вулкано-плутоническая ассо
циация орогенного комплекса резко отличают рассматриваемую зону от мио- 
геосинклинальной зоны доуралид. Вероятно, эта зона отвечает термину микто- 
геосинклиналь, предложенному Ю.М. Пущаровским [Пущаровский, Архипов, 
1 9 7 2 ], однако, чтобы не ломать сложившихся в литературе традиций, для 
доуралид севера Урала в тексте будет использоваться термин *эвгеосинкли- 
наль*.

Судя по Ляпинскому поднятию, в основании эвгеосинклинальных доуралид 
лежат метаморфизованные дорифейские породы, образующие гранитно-метамор
фический слой. Однако вряд ли этот фундамент был точно таким же, как и 
фундамент миогеосинклинали доуралид. Либо он не был повсеместным, либо был 
значительно тоньше, чем гранитно-метаморфический слой эпикарельской плат
формы.

Орогенные вулкано-плутонические ассоциации и гранитизация свидетельст
вуют о том, что в венде -  раннем кембрии в эвгеосинклинальной зоне доура
лид сформировалась континентальная кора, и она напаяла эпикарельский блок 
Восточно-Европейской платформы. Именно этим объясняется тот факт, что вы
шележащие палеозойские образования слагают однотипный чехол на эв - и на 
миогеосинклинальном рифейско-вендеком основании.

Структурный план доуралид рассмотрен детально в ряде работ [Перфиль
ев, Херасков, 1 9 6 4 ; Журавлев и др., 1 9 6 5 ; Перфильев, 1 9 6 8 ; Романов, 
Морозова, 1 9 7 0 ; Пучков, 1 9 7 5 6 ]. Основные простирания структур и разме
щение мио- и эвгеосинклинальных комплексов изображены на рис. 2 .

Миогеосинклинальная зона доуралид прослеживается с меридиональными 
простираниями через Башкирский антиклинорий в южную часть Вогульского



Р и с .  2 . Схема соотношения структур 
уралид л доуралид

архейские ядра и выступы ар
хейского основания, переработанные позд
ними складчатостями; 2 -  карелиды; 3-10  
поздние байкалиды континентальной(3) и 
переходной (4- 10) зон: 4 -  синклинории, 
предполагаемые по геофизическим дан
ным, 5 -  то же, по геологическим, 6 -  
области развития куполов, предполагае
мые по геофизическим данным, 7 -  то 
же, по геологическим, 8 -  область пе
реходной зоны с неясной структурой,
9—вендско-кембрийские (? ) 'м ол а ссы , 10— 
вендские липариты вулкано-плутониче
ского комплекса; 11 -  палеозойская эв - 
геосинклиналь; 12-  западная граница 
палеозойской эвгеосинклинали; 13 -  за
падная граница палеозойской складча
тости; 14 -  западная граница эвгеосин
клинали байкалид: 15 -  границы карелид 
и байкалид; 16 -  геологические грани
цы под чехлом и на поверхности; 17 -  
глубокая скважина, вскрывшая фундамент 
Большеземельской тундры

антиклинория. Примерно по Уле-Вел- 
совской синклинали проходит ее грани
ца с эвгео синклинальны ми комплекса
ми доуралид, слагающими северную 
часть Вогульского антиклинория. На 
Южном Урале к эвгеосинклинальным 
сериям доуралид, возможно, относятся 
метаморфизованные вулканогенно-оса
дочные породы максютовского комплек
са, обнажающиеся в ядре Уралтауско- 
го антиклинория [Добрецов, 1 9 7 0 ; Лен
ных, 1 9 7 4 ] . В этом случае граница 
э в -  и миогеосинклинальной зон имеет 
на рассматриваемом отрезке близкое к меридиональному простирание*

Севернее Полюдова кряжа эта граница по аэромагнитным данным образует 
изгиб в северо-западном направлении и прослеживается западнее меридиональ
ного отрезка р. Печоры до Печорской гряды. Далее граница отворачивает на 
северо-запад вдоль Печорской гряды. Таким образом, граница э в -  и миогео- 
синклинальных зон доуралид севернее Башкирского антиклинория становится 
дискордантной по отношению к долготным структурам Урала.

Анализ внутренней структуры эвгеосинклинальной зоны доуралид показывает, 
что для этих структур характерен сложный рисунок с преобладающими севе
ро-западными простираниями [Перфильев, 1 9 6 8 ; Пучков, 1 9 7 5 6 ] .  Эти струк
туры срезаются под углом главной структурной границей уралид -  границей эвгео
синклинали Восточного склона (рис. 2 ) ,  имеющей долготное (а на севере -  севе
ро-восточное простирание). Судя по магнитным данным, южнее Башкирского ан
тиклинория допалеозойские структуры также отклоняются от уральских, приоб
ретая юго-западное простирание [ Журавлев, 1 9 7 2  ]. Однако идентификация 
этих аномалий со структурами доуралид не доказана, и существует мнение, что 
они отражают простирания дорифейских структур [Гафаров, 1 9 7 2 ] .



Комплексы ура лид (миогеосинклинальная зона) слагают большие площади 
на Западном склоне. По возрасту эти комплексы охватывают широкий возраст
ной интервал отложений от нижнего ордовика до карбона включительно. Во 
всех случаях миогеосинклинальные отложения залегают с резким угловым и 
азимутальным несогласием на структурах доуралид и согласно перекрываются 
орогенными молассами Предуральского краевого прогиба. Основание моласс 
(и соответственно верхняя возрастная граница миогеосинклинальных серий) 
омолаживается с востока на запад, вкрест простирания зоны. На востоке эта 
граница соответствует основанию среднего карбона, на западе -  основанию 
кунгурского яруса нижней перми.

По формационному типу отложений выделяются две продольные подзоны -  
западная (внешняя), где преимущественным развитием пользуются карбонат^ 
ные и терригенные мелководные породы, и восточная * с  широким развитием 
глубоководных сланцев [Херасков, Перфильев, 1 9 6 3 ; Херасков, 1 9 6 7 ; Пер
фильев, 1 9 6 8 ; Пучков, 1 9 7 3 а , б; 1 9 7 5 6 ].

Западная подзона характеризуется развитием шельфовых отложений, неот
личимых от формаций платформенного чехла Русской плиты; формационный 
ряд этой подзоны в общем случае начинается олигомиктовыми (существенно 
кварцевыми) песчаниками ( фалаховая формация, по Келлеру). Вышележащий 
комплекс отложений был выделен Н.П. Херасковым [1 9 6 7 ]  под общим назва
нием западноуральской карбонатной надформации. Это целая группа парагене
тически связанных платформенных формаций, где формации слоистых и рифо- 
геных известняков расслаиваются такими характерными формациями, как дома- 
никовая (битуминозные известняки, глинистые и кремнистые сланцы D ^), квар-

I
цевых песчаников (такатинская свита — D2 ), угленосная (кизиловская свита
Cl Vl - 2 )-

Доорогенные палеозойские отложения западной подзоны представляют собой 
непосредственное продолжение платформенного чехла Русской плиты, захва
ченного поздневарисцийской (триасовой) складчатостью меридионального прос
тирания [Г.А. Смирнов, 1 9 5 7 ; Перфильев, 1 9 6 8 ; Щербаков, 1 9 6 9 ; Ю Д.Смир- 
нов и др., 1 9 7 1 ; Пучков, 1 9 7 5 6 ]. Помимо прямого тождества разрезов с 
разрезами смежной части платформы об этом свидетельствует тот факт, что 
структуры Русской плиты непосредственно продолжаются в пределы Западной 
подзоны. К ним относятся такие частные структуры как Печорский грабен и 
Камско-Кинельский прогиб, имеющие северо-западное простирание [Пучков, 
1 9 7 5 6 ], Верхне-Илычское поднятие северо-западного простирания [Перфильев, 
1 96  Q] и др. Такие крупные платформенные структуры, как Печорская и При
каспийская экзогональные впадины [Журавлев, 1 9 7 2 ] ,  также прослеживаются 
в западную подзону.

Однако наряду с фациальной зональностью, прямо продолжающей платфор
менные конседиментационные структуры, в западной подзоне намечается попе
речная зональность, связанная со  структурами уральского меридионального 
простирания. В восточном направлении увеличивается мощность отложений и 
полнота разреза [Г.А. Смирнов, 1 9 7 1 ; Атлас..., 1 9 7 2 ] .  Особенно отчетливо 
это можно проиллюстрировать на примере Башкирского антиклинория Южного 
Урала. На западном крыле, непосредственно на отложениях доуралид, лежат 
эйфельские песчаники (фалаховая формация) такатинской свиты, которые выше 
сменяются породами западноуральской надформации.

Восточнее, на южном периклинальном замыкании Башкирского антиклинория, 
в бассейне широтного течения р. Белой разрез уралид начинается силурийски
ми терригенными и терригенно-карбонатными отложениями [Ожиганов, 1 9 5 5 ] , 
залегающими на рифейских толщах. Еще восточнее, на восточном крыле Баш
кирского антиклинория на комплексах доуралид залегают уже верхнеордовик
ские песчаники фа паховой формации [Казанцева, 1 9 7 0 а ] . Одновременно с на
ращиванием разреза вниз, при движении на восток, в вышележащих отложениях 
западноуральской надформации уменьшается роль терригенных пород, которые 
замещаются известняками.



Закономерное изменение фаций и мощностей в восточном направлении сви
детельствует о том, что западная подзона в нижнем -  среднем палеозое пред
ставляла собой погружающийся на восток край Русской плиты.

Восточная -  сланцевая -  подзона миогеосинклинали прослеживается в виде 
отдельных тектонических фрагментов. К ним относятся северное крыло Пай- 
хойского антиклинория и Лемвинский аллохтон Полярного Урала, Малопечор
ский аллохтон на Северном Урале, отдельные пластины Нязепетровского и 
Сакмарского аллохтонов и среднепалеозойские толщи западного крыла Урал- 
тауского антиклинория.

В.Н. Пучков [1 9 7 4 ] , основываясь на сходстве разрезов в этих фрагментах, 
подтвердил первичную непрерывность глубоководной сланцевой зоны ( бати— 
клинали, по его мнению). Строение сланцевой зоны рассмотрено в работах 
Д.Г. Ожиганова [1 9 5 5 ] , В.Н. Устрицкого [1 9 6 1 ], К.Г. Войновского-Кригера 
[1 9 6 6 , 1 9 6 7 ] ,  Н.П. Хераскова [1 9 6 7 ], А.С. Перфильева [1 9 6 8 ] , Т.А. Ка
занцевой [1 9 7 0 ], В.С. Енокяна [1 9 7 1 а ]  и В.Н. Пучкова [1 9 7 5 а , 1 9 7 6 6 ]. 
Разрез сложен преимущественно тонкообломочными (алевролиты, глинистые 
сланцы) терригенными породами, кремнистыми сланцами и кремнями. В той 
или иной степени с  ними ассоциируют глинистые тонкослоистые (иногда пе
тельчатые) известняки. Алевролиты и мелкозернистые песчаники обогащают 
нижние части разреза (грубеинская и качамыльская свиты ордовика Лемвин- 
ской зоны, ордовикские отложения восточного крыла Зилаирского синклинория). 
Иногда породы этого разреза приобретают черты турбидитов (ритмичная слоио- 
тость и пр.). Мощность ордовикских отложений превышает 1 0 0 0  м. Вышеле
жащие силурийские, девонские и каменноугольные (на юге Урала только силу- 
рийско-франские) отложения почти не содержат обломочных пород алевритовой 
размерности. Мощность пород не очень велика (например, весь разрез силура не 
превышает 1 5 0  м ). Для врех этих отложений доказывается глубоководная 
обстановка осадконакоп лени я [Войновский-Кригер, 1 9 6 7 ] .  На севере Урала 
(Лемвинская зона, Пайхойский антиклинорий) глубоководные сланцы расслоены 
толщей мелководных кварцевых песчаников и алевролитов с линзами конгло
мератов, глинистых и кремнистых сланцев (пагинская свита и ее аналоги D j) 
[Енокян, 1 9 7 1 6 ; Пучков, 1 9 7 5 а ]. В.Н. Пучков справедливо рассматривает: 
ее в качестве аллохтонной формации (в понимании Н.П. Хераскова), вклини
вающейся из западной подзоны.

Важно подчеркнуть следующее, хотя породы восточной подзоны часто вплот-\ 
ную соприкасаются с  эвгеосинклинальными формациями Восточного склона, в I 
них совершенно отсутствуют обломки эвгеосинклинальных пород, а имеющийся ] 
обломочный материал имеет западное происхождение.

Верхняя часть разреза западной подзоны сложена флишевыми сериями боль
шой мощности, нередко граувакковыми (начиная с фаменского яруса девона 
на Южном Урале и с  «визейского яруса карбона на севере Урала). Эта формация 
тесно связана с эвгеосинклинальной зоной и будет рассмотрена в соответствую
щем разделе.

В составе краевых аллохтонов (Сакмарский, Нязепетровский), наряду с  плас
тинами эвгеосинклинальных пород, выделяются пластины средне-верхнеордовик
ских и силурийских образований, сходных с одновозрастными толщами, рассмот
ренными выше [Ильинская и др., 1 9 7 2 ; Руженцев, 1 9 7 2 ; Смирнов, 1 9 7 2 ; 
Смирнов, Беллавин, 1 9 7 4 ]. Отличие заключается в появлении туфов и туффи- 
тов плагиолипаритов в среднеордовикских отложениях и почти исключительно 
фтанитовый и кремнисто-сланцевый состав силурийских образований. Можно 
предположить, что в этих структурах сохранились реликты фаций, первично 
располагавшихся восточнее лемвинских и их аналогов.

В большинстве случаев породы сланцевой подзоны надвинуты на платформен
ные серии западной подзоны. Только на Па^-Хое между ними сохранились не
посредственные фациальные переходы. Ширина переходной зоны не превышает 
1 0 -1 5  км [Енокян, 1 9 7 1 6 ] .

Основание комплекса формаций сланцевой подзоны в большинстве случаев 
не видно. Только в Лемвинской зоне доказывается, что ордовикские отложе-



ния этой подзоны с несогласием и базальными конгломератами залегают на 
доордовикских сериях доуралта [Перфильев, 1 9 6 8 ; Пучков, 1 9 7 5 а ].

Палеотектонический анализ миогеосинклинальной зоны Западного склона Ура
ла и сравнение этой зоны с современными структурами позволило В.Н. Пучко
ву [1 9 7 3 6 ] сказать, что миогеосинклиналь хорошо сопоставляется с  окраина
ми современных океанических структур. Атлантического типа. При этом запад
ная (внешняя) подзона отвечает шельфу края Восточно-Европейского континен
та, а внутренняя (сланцевая) подзона сопоставляется с  континентальным скло^ 
ном и подножием. Такой вывод корродируется с  представлением об океаничес
кой природе' эвгеосинклинали Восточного склона Урала и хорошо объясняет о с 
новные закономерности строения, фациальные соотношения и литологические 
особенности формаций миогеосинклинали. Некоторые различия (например, боль
шая роль обломочного материала в отложениях Атлантического континенталь
ного склона) вполне понятны, если учесть высокий уровень стояния современ
ных континентов по сравнению с  Восточно-Европейским палеоконтинентом, вос
точная часть которого в среднем палеозое была погружена под уровень моря.



ЭВГЕОСИНКЛИНАЛЬНАЯ ЗОНА ВОСТОЧНОГО СКЛОНА

КОМПЛЕКСЫ МЕЛАНОКРАТОЙОГО ОСНОВАНИЯ

Вслед за М,С* Марковым [1 9 7 5 ]  под меланократовым основанием эвгеосинк- 
линальных серий мы понимаем гипербазиты, габброиды и амфиболиты, на ко
торых, как предполагается, накапливались вулканогенно-осадочные формации 
эвгеосинклинали. В большинстве случаев эти образования сильно тектонизиро- 
ваны и отделены разломами от вметающих пород. Однако в некоторых местах 
устанавливаются крупные тектонические пластины, нижняя часть которых 
сложена гипербазитами и габброидами меланократового основания, а верхняя -  
вулканогенно-осадочными толщами. Классический пример такой пластины -  
южная часть Полярного Урала.

По набору и взаимоотношению пород и характеру тектонической переработ
ки можно выделить три основные разновидности комплексов меланократового 
основания. Первая из них -  крупные целиковые блоки, где в относительно 
ненарушенных взаимоотношениях наблюдается вся гамма пород от гарцбурги- 
тов внизу» через габброиды, до метавулканитов вверху. К этому типу отно
сятся крупные массивы альпинотипных гипербазитов (дунит-гарцбургитовая 
формация, по Штейнбергу [1 9 6 1 ] )  и связанные с  ними габброиды. Вторая 
группа представлена также целиковыми массивами дунит-пироксенит-габброво- 
го (платиноносного) комплекса. Третью группу составляют полностью текто- 
низированные породы меланократового основания, представляющие собой сер - 
пентинитовые меланжи различного типа (рис. 3 ) .

АЛЬПИНОТИПНЫЙ (ДУНИТ-ГАРЦБУРГИТОВЫЙ) КОМПЛЕКС 
И СВЯЗАННЫЕ С НИМ ГАББРОИДЫ И МЕТАБАЗИТЫ

К этой группе относятся крупные массивы, расположенные в западной части 
эвгеосинклинальной области (Войкарский, Хабарнинский, Кемпирсайский и д р .).

1
Войкарский массив

Войкарский гипербазитовый массив, самый крупный на Урале, вытянут в се
веро-восточном направлении и имеет протяженность в длину 1 8 0  км при мак
симальной ширине до 2 0  км. В геологической литературе он известен под 
названием Войкаро-Сыньинского массива. Под этим названием обычно понимают 
только гипербазиты. Габброиды, обрамляющие на всем протяжении массив с 
юго-восточной и, частично, с  северо-западной стороны, не включают в состав 
массива, что представляется неверным. Гйпербазиты и габброиды представляют 
собой фрагмент основания зеленокаменных толщ и связаны между собой гене
тически. Поэтому в настоящей работе под названием Войкарский массив пони
мается весь комплекс гипербазитов и связанных с ними габброидов.

Гипер(5азито-габбровые комплексы Полярного Урала изучались многими ис
следователями [Алешков, 1 9 2 9 ; Заварицкий, 1 9 3 2 , 1 9 4 1 ; Падалка, 1 9 3 6 ,
Вино град,ская, 1 9 5 4 ; Морковкина, 1 9 6 7 ; Молдаванцев, 1 9 7 3 ; и др. ]. В по-



Р и с .  3 . Схема размещения главн^ 
массивов пород меланократового ос 
нования

1 -  Русская плита; 2 -  мезозой 
ско-кайнозойскне отложения Запад.* 
но-Сибирской плиты; 3 -  миогео
синклиналь и краевой прогиб; 4 -  
эвгеосинклиналь; 5 -  альпинотипны* 
дунит-гарцбургитовые массивы и 
связанные с ними габброиды; 6 -  
дунит-пироксенит-габбровые ( плати* 
ноносные) массивы; 7 -  серпентину 
товые меланжи с отдельными бло
ками пород алышнотипной ассоциа- 
ции. Цифрами на карте обозначены 
массивы: 1 -  Сыум-Кеу, 2 -  Рай- 
Из, 3  -  Войкарский, 4  -  Нуралин- 
ский, 5 -  К ра км нс кие, 6 -  Хабар- 
нинский, 7 -  Кимперсайский, 8 -  
Масловский, 9 — Харасюрский, 1 0 -  
Чистопский, 11 -  Ив дел ьс кий, 1 2 -  
Денежкин Камень, 1 3  -  Кытлым- 
ский, 1 4  -  Тагильский, 1 5  -  Рев- 
ди некий, 16  -  Су роя мс кий, 1 7 -  
Серовско-Маукский пояс

следние годы наиболее подробно ги- 
пербазиты массива были исследова
ны Г.Н.-Савельевой [1 9 7 3 ]  и A.A.Q 
вельевым [1 9 7 4 ] .  Габброиды мас
сива наиболее полно описаны в ра
боте В.Ф.Морковкиной [1 9 6 7 ] .

Войкарский массив на Полярном 
Урале разграничивает мио- и эвгео 
синклинальные области, залегая в 
основании тектонической пластины, 
сложенной эвгео синклинальны ми об
разованиями (рис. 4 , см . вкл.). Ма< 
сив представляет сложную антиклшн 
льную складку, запрокинутую на се  
веро-запад. Гарцбургиты слагают ■ 
ядро этой складки, а габброиды -  ее 
крылья. Подробнее структура масси
ва и его положение в общей струк
туре будут рассмотрены ниже.

Разрез массива начинается ду- 
нит-гарцбургитовым комплексом,

| детальное описание которого можно 
найти в работе Г. Н. Савельевой 
[1 9 7 3 ]  и А.А.Савельева [1 9 7 4 ] .  
Г.И.Савельева считала, что дуниты 
в этом  комплексе занимают ниж
нее положение. Однако ашишз об
щей структуры массива, о<5разую- 
щего ядро антиклинальной складки, 
заставляет отказаться от  '.такого 
предполож ения.



Р и с .  4 . Геологическая карта Войкарского массива (состав
лена по данным В.Ф. Морковкиной, А.А. Савельева, Г.Н.Са
вельевой, В.Н. Пучкова и автора)

Комплексы меланократового основания (1—9): 1 -  дуни'р- 
гарцбургитовый, 2 -  оливин-антигоритовые гнейсы (вой- 
кариты), 3 -  дунит^-верлит-клинопироксенитовый (полосча
тый), 4 -  изолированные тела дунитов, 5 -  то же, пи- 
роксенитов в габброидах, 6 -  габброиды, 7 -  алогаббро- 
вые гранатовые амфиболиты и бластомилониты, 8 -  аподиа
базовые амфиболиты, 9 -  гранатовые амфиболиты неясной 
природы. Эвгеосинклинальные комплексы (10- 15) :10- плагио- 
граниты и плагиогнейсы, 11 -  гранодиориты, 12 -  силурий
ско-девонские вулканиты, 13 -  среднедевонские вулканоген
но-осадочные породы, 14 -  нижне-среднепалеозойские вул
каногенно-осадочные толщи преимущественно зеленослан
цевой формации метаморфизма, 15-  зоны глаукофановых слан
цев, местами с эклогитами; 16 -  палеозойские отложения конти
нентального склона, местами с до кембрийским фундаментом. 
Структурные элементы (17- 19): 17 -  шарьяжи, 18 -  шарьяжи 
с серпентинитовым меланжем, 19-  прочие знаки. I - I ,  II—II, III — 

I l f - линии профилей



Р и с .  2 3 . Основные структурно-формационные зоны эвгеосинклинальной об
ласти

Области и блоки с докембрийским возрастом континентальной коры (1-4)  
1 -  область с дорифейским возрастом, 2 -  область с рифейским возрас
том континентальной коры или гранито-метаморфического слоя, 3 -  палео
зойские отложения шельфа, 4 -  палеозойские отложения континентально
го склона и подножия. Области с верхнепалеозойским возрастом континен
тальной коры ( эвгеосинклинальная зона): 5 -  породы меланократового ос
нования, 6 -  рифтогенные комплексы, 7 -  Тагильская зона (смена океа
нической стадии переходной в раннем силуре), <5- Западная и Восточная 
зоны (смена океанической стадии переходной с конца силура), р -  Осевая 
зона (смена континентальной стадии переходной в середине девона), 1Q— 
комплексы предконтинентальной стадии; Л -  граниты; 12-  молассы верх
него палеозоя



В основании разреза залегают преимущественно гарцбургиты^ содержащие 
многочисленные тела и жилы дунитов. Вверх по разрезу, ближе к перекрываю
щим дунитам, количество таких дунитовых тел и секущих жил увеличивается, 
и они образуют до 2 0 -5 0 %  в общей массе пород. Гарцбургиты в этих случаях 
слагают угловатые блоки среди пересекающихся дунитовых жил. Г.Н. Савелье- 
^  приводит ряд петрографических и геологических доказательств метасомати- 
ческой природы дунитовых жил в гарцбургитах.

Гарцбургиты обычно имеют полосчатую текстуру, обусловленную неравно- 
мер -м распределением энстатита. Мощности полос достигают 1 -1 ,5  см. Не
редко наблюдаются линейные структуры, выраженные вытянутыми зернами 
энстатита или цепочками хромшпинелидов.

Г.Н. Савельева отмечает» что полосчатость в гарцбургитах очерчивает ре
ликты крупных конфокальных, структур, в целом вытянутых вдоль простирания 
массива. Однако, по данным того же автора, эти структуры нередко дискор- 
дантны к границам массива, и во всяком: случае, заведомо дискорданТны по 
отношению к вышележащим 'сл о я м ' гипёрбазито-габбрового комплекса. Как 
отмечает А.А. Савельев, даже в тех случаях, когда полосчатость в плане 
параллельна вышележащим комплексам, она резко отличается по углам паде
ния от падения вышележащих пород. В частности, в бассейне р. Пай-Ера эта 
полосчатость имеет северо-восточное простирание, такое же, как и простира
ние вышележащих габброидов и перидотитов. Однако в отличие от последних, 
имеющих юго-восточные, сравнительно пологие падения, полосчатость в гарц
бургитах имеет очень крутое юго-восточное или даже северо-восточное паде
ние. Природа полосчатости в гарцбургитах и характер структур, образованных 
этой полосчатостью, требуют, несомненно, дополнительного изучения. Подчерк
нем лишь, что полосчатость 13 гарцбургитах дискордантна по отношению к об
щей стратификации гипербази'го-габбрового комплекса.

Петрографически, по данным Г.Н. Савельевой, гарцбургиты представляют 
собой оливин (Fa 8 , 4 - 9 , 1 ) - энстатитовую (F c^ 8 ,5 -9 ,0 )  породу с  очень не
большой примесью диопсида и хромшпинелида. Степень серпентинизации гарц- 
бургитов не превышает 6 0 -7  0%, причем характерно, что во многих случаях 
серпентин представлен только а-хризотилом, и серпентинизация не сопровож
дается выделением магнетита. Видимая мощность гарцбургитов более 3 км.

Дуниты, залегающие структурно выше гарцбургитов, не всегда образуют 
сплошной 'пласт*. Нередко, особенно по восточному обрамлению гарцбургитов, 
дунитовая полоса пережимается и исчезает. Причина такого пережимания не 
совсем ясна, возможно, здесь  играют роль последующие деформации, но не 
исключено также, что дунитовый 'пласт* и первично не имел повсеместного 
распространения. Эта часть разреза сложена крупнозернистыми дунитами 
[Савельева, 1 9 7 3 ] .Железисггость оливина . (Fee. 8 ,8 - 8 ,9 )  несколько ниже, 
чем оливинов гарцбургитов. Степень серпентинизации та же, что и в гарцбур
гитах. Мощность дунитового 'п л аста ' достигает примерно 3 0 0  м.

Породы дунит-гарцбургито во го комплекса испытали целый ряд преобразо
ваний. Самый ранний из этих процессов -  процесс а-хризотиловой* серпенти
низации, что Г.Н. Савельева объясняет глубинной переработкой гипербазитов 
до их перемещения в верхние горизонты коры.

Наиболее важный процесс — процесс образования по дунитам и гарцбурги- 
там своеобразных пород, описанных под названием войкариты [Савельев, 
Савельева, 1 9 6 9 ; Савельева, Савельев, 1 9 7 0 ; Савельева, 1 9 7 3 ] .  Войкариты 
представляют собой оливин-ан'гигоритовые породы, формирующиеся за счет 
серпентинизированных гарцбур;гитов и дунитов. Эти породы имеют отчетливую 
кристаллизационную сланцеватость, и их образование, по мнению Г.Н. Савелье
вой, происходило в условиях повышенных давлений (стрессового типа) при 
температурах эпидот-амфиболитобой фации (порядка 6 0 0 °С ) . Г.Н. Савельева 
полагает, что войкариты форми ровались до образования^метасоматических пиро- 
ксенов и габброидов полосчатого комплекса. Такое пердположение, как мне пред
ставляется, не имеет строгого доказательства. Как видно из карты (см. рис. 4 ) ,  
поля войкаритов на юге массива захватывают и породы полосчатого комплекса.



Вышележащий перидотит-габбровый полосчатый комплекс, как отмечалось, 
может залегать на дунитах или непосредственно на гарцбургитах. С подстилаю, 
щими породами он связан постепенными переходами* Наиболее полные разрезы 
наблюдались нами совместно с  А. Б. Дергуновым в верховьях р. Восточная 
Пай-Ера. Комплекс представляет собой чередование клинопироксенитов, вер- 
литов, меланократовых оливин-клинопироксеновых и клинопироксеновых габбро 
и дунитов. Можно видеть все переходы между этими разностями. В целом, 
намечается некоторая генеральная направленность в строении разреза полос
чатого комплекса, В нижней части преобладают вер литы и клинопироксениты. 
Габбро иды образуют отдельные линзовидные и секущие шлирообразные тела. 
Довольно часто эти крупнозернистые породы имеют пегматоидный облик. Вверх 
по разрезу постепенно увеличивается роль габброидов, которые приобретают 
четкую полосчатую текстуру. В этой части разреза в основном распростране
ны габброиды, пироксениты и дуниты. В отличие о т  нижней части разреза 
встречающиеся здесь дуниты имеют повышенную железистость оливинов [ Мор
ковкина, 1 9 6 7 ] .  Наряду с  такими дунитами в верхах разреза полосчатого 
комплекса встречаются линзообразные и жилообразные тела серпентинизиро- 
ванных дунитов с обычными магнезиальными оливинами.

По своему строению полосчатый комплекс представляет собой частое чере
дование слоев и линз пород разного состава, связанных между собой посте
пенными переходами или с  резкими границами. Мощность слоев и линз пород 
разного состава колеблется от первых сантиметров до 1 0 -1 5  м. Обычно слои 
довольно быстро выклиниваются по простиранию (через 1 0 0 -2 0 0  м) и пред
ставляют собой сильно вытянутые линзы. Однако некоторые слои прослеживают 
ся на 2 - 3  км. Полосчатость в габброидах обусловлена обычно неравномерным 
распределением плагиоклазов и пироксенов, причем ширина полос колеблется 
от  первых сантиметров до 1 -1 ,5  м. В работе В.Ф. Морковкиной приводятся 
детальные описания разрезов пород полосчатого комплекса, развитого к за
паду и востоку от дунитов и гарцбургитов массива. Отметим только, что в 
породах полосчатого комплекса очень широко развиты структуры будинажа, 
складки волочения и складки течения. Эти структуры течения и тектоническо
го раэлинзования сложены породами с гранобластовым минеральным агрегатом 
и часто образуют реакционно—метасоматические соотношения между породами 
разного* состава по всему ограничению будин. Будмны серпентинизированных 
перидотитов окружены пироксенитовой реакционной оторочкой. Все это говорит 
о том, что структуры тектонического раэлинзования возникли до или одновре
менно с формированием наблюдающегося минерального парагенезиса, а не 
после этого.

Коротко остановимся на характере вторичных изменений в породах полос
чатого комплекса. Как уже отмечалось, породы полосчатого комплекса просле
живаются вдоль юго-восточного и северо-западного обрамления гарцбургитов 
массива, слагая две разобщенные полосы, разделенные породами дунит-гарц- 
бургитового комплекса. Как показали исследования В.Ф. Морковкиной [1967], 
Г.С. Савельевой [1 9 7 3 ] ,  а в самое последнее время исследования А.А. Ефи
мова, А.Б. Дергунова и автора, вторичные метаморфические изменения прояв
лены по-разному в породах северо-западной и ю’го-восточной полос. Для юго- 
восточной полосы характерна амфиболитизация пород, при которой пироксены 
габброидов и пироксенитов частично или полностью замещаются амфиболами и 
происходит раскисление плагиоклазов. Однако эти процессы не захватывали 
всего полосчатого комплекса.

Северо-западная полоса пород полосчатого комплекса подверглась значител 
но большим наложенным метаморфическим процессам и, что самое главное, 
судя по минеральным ассоциациям, эти процессы протекали в условиях доста
точно интенсивных напряжений.

Детальные разрезы полосчатого комплекса северо-западной полосы приве
дены в работах В.Ф. Морковкиной и Г.Н. Савельевой. Габброиды в этой полосу 
превращены в амфиболиты, нередко с гранатом (,альмандин-пиропового ряда). 
Синкинематические гранатовые амфиболиты, рази*веющиеся по габброидам,



несут следы интенсивного пластического течения и включают нередко затяну-
блоки измененных гипербазитов. Пироксениты в этой полосе чаше всего 

ТреврашеНЫ Б торнблендиты и амфиболовые сланцы, также содержащие гранат.
п видимому, с этим же процессом связано образование гранат-амфибол-цои- 
зитовых (апогаббровых?) пород. В целом можно уверенно говорить, что севе - 
3 западная полоса пород полосчатого комплекса претерпела интенсивный 
Сложенный метаморфизм амфиболитовой фации в условиях отчетливо проявлен
ных стрессовых напряжений.

Происхождение пород полосчатого крмплекса трактовалось по-разному [Алеш- 
ков, 1 9 2 9 ; Заварицкий, 1 9 3 2 ] .  После детальных исследований В.Ф. Морков
киной [1 9 6 7 ], по-видим ому, не остается сомнения в метасоматической (не
магматической) природе этих образований. К такому же выводу позднее приш
ли многие исследователи [Савельева, 1 9 7 3 ; Молдаванцев, 1 9 7 3 ] . Действи
тельно, во многих превосходных обнажениях можно наблюдать все стадии 
метасоматического образования клинопироксенов и основных плагиоклазов по 
ультраосновным породам, в результате чего образуется необычайно широкий 
спектр пород (верлиты, пироксениты, плагиоклазовые пироксениты, троктоли-
ТЫ, габбро), характерных для полосчатого комплекса. Серпентинизированные 
гипербазиты, при этом, рассматриваются В.Ф. Морковкиной и другими как ре
ликты первичного гипербазитового субстрата, подвергшегося метасоматозу с 
привносом Са и А1 в условиях достаточно высоких температур и сравнительно 
низких давлений. Вопрос о первичном субстрате этих пород наиболее сложен, 
и спорен и мы вернемся к нему после рассмотрения других, наиболее пред
ставительных массивов такого типа.

На мета соматические породы в дальнейшем наложился метаморфизм более 
низкой (амфиболитовой и зеленосланцевой фаций), который, как отмечалось, 
проявился различно в северо-западной и юго-восточной полосе пород полосча
того комплекса.

Вышележащий комплекс пород наиболее сложен по своему строению и наи
менее изучен. В полном виде он развит по юго-восточному краю массива.
В целом его можно назвать комплексом габбро-амфиболитов. Этот термин 
был введен А.Н. Заварицким [1 9 3 2 ]  для сложного сочетания габбро, амфибо- 
литизированных габбро и амфиболитов. Полигенность пород комплекса не вызы
вает сомнений, и поэтому такое название следует считать чисто рабочим тер
мином, от которого можно будет отказаться после детального изучения габ
бро-амфиболитов.

В состав комплекса входят габброиды, не отличимые от габброидов полос
чатого комплекса, амфиболовые и амфибол-пироксеновые габбро, нередко 
полосчатые, содержащие тела пироксенитов и серпентинизированных гипербази
тов, амфиболиты разных генераций, реликтовые блоки метаморфизованных вул
каногенных пород. Граница габбро-амфиболитов с породами подстилающего 
комплекса чисто условная. По существу, эта граница проводится по исчезно
вению частой перемежаемости габбро с дунитами и пироксенитами. Нижняя 
часть габбро-амфиболитового комплекса сложена амфиболитизированными габ - 
броидами, принципиально мало отличимыми от габброидов полосчатого ком
плекса.

Среди габбро встречаются редкие, иногда достаточно крупные (до 2 0 0 -  
3 0 0  м по мощности и вытянутые на 1 -2  км по простиранию) тела серпенти
низиро ванных гипербазитов, обычно в той или иной степени пироксенизирован- 
ных (диопсидизированных), или клинопироксенитов. В раде мест наблюдаются 
постепенные, через плагиоклазовые пироксениты, переходы от гипербазитов 
к габброидам, хотя нередки и резкие контакты. Габброиды обычно имеют мас
сивное или полосчатое сложение, такситовые текстуры. Темноцветные минера
лы распределены крайне неравномерно. Характерны многочисленные линзовид
ные и неправильные по форме тела габбро-пегматитов с гигантскими зернами 
амфиболизированного пироксена и плагиоклаза, В полосчатых разностях габбро 
наблюдаются сложные складки, иногда внутриформационные залеченные разломы, 
складки течения и т.д.



Габброиды этой части разреза обычно амфиболитизированы и превращены в 
роговообманковые габбро с сохранившимися участками пироксенового габбро 
и реликтами амфи бо лизированного пироксена в роговообманковых разностях. 
Степень амфиболитизации габброидов возрастает вверх по разрезу. Одновременно 
с амфиболитизацией плагиоклазы становятся более кислыми (до лабрадора). При 
этом  характерные особенности текстуры (массивная или полосчатая) и дефор-» 
мации сохраняются. Общая структура пород, несмотря на полосчатую тексту
ру, остается мозаичной или гранобластовой, никаких признаков ориентирован
ности в минеральном агрегате не наблюдается. Лишь в отдельных локальных 
зонах эти габброиды превращены в равномернозернистые амфиболиты с  отчет
ливой линейностью минерального агрегата.

Породы верхней части разреза габбро-амфиболитового комплекса распрост
ранены по юго-восточному обрамлению массива. Эта часть разреза представ
лена роговообманковыми габбро такситового строения и амфиболитами, насы
щенными многочисленными телами габбро-пегматитов. Характерная особенность 
пород, как отмечает В.Ф. Морковкина [ 19671, -  быстрая изменчивость их тек* 
стур, количественноминерального состава и наличие среди них реликтовых 
участков и .блоков диабазов и вулканогенных пород. При этом переходы меж
ду различными разностями габброидов и амфиболитов, равно как между габ - 
броидами и диабазами, бывают постепенными и резкими, но никаких контакто
вых явлений, свидетельствующих об интрузивной природе габбро, не отмечает
ся. Характер этой части разреза хорошо виден в долине р. Лагорта-Ю. Диаба
зы, габбро-диабазы и диабазовые порфириты слагают здесь довольно широкую 
полосу. Эти гипабиссальные породы полностью сохраняют все характерные 
текстурные и структурные признаки и, по-видимому, могут рассматриваться 
как реликт комплекса параллельных даек. Действительно, здесь видны много
численные дайки, прорывающие друг друга. Видны краевые зоны этих даек, 
вложенные диабазовыми порфиритами и афировыми диабазами, а осевые -  
габбро-диабазами. Никаких вмещающих эти дайки пород не видно. Несмотря на 
полное сохранение текстур и структур этих образований, по своим минеральным 
ассоциациям они отвечают амфиболитовой ступени метаморфизма с и превра
щены в мелкозернистый гранобластовый роговообманково-плагиоклазовый аг
регат. Только в порфировых вкрапленниках иногда сохраняются реликты пер
вичных минералов. Среди даек появляются неправильные тела, зоны, гнездо
образные и жилообразные залежи крупнозернистых роговообманковых габбро 
и габбро-пегматитов. Состав амфиболовых габбро изофациален вмещающим по
родам, и они представляют собой участки избирательной перекристаллизации 
диабазов в тех же условиях амфиболитовой фации. Для этого этапа метамор
физма характерно отсутствие признаков стрессовых напряжений и тектоничес
ких движений в метаморфизуемой породе.

В случае полной перекристаллизации вмещающих пород образуются широ
кие поля амфиболовых габбро, которые без детального картирования не отличи
мы от амфиболитизированных габбро нижней части разреза комплекса. Этот ме
таморфизм затушевывает характер границы между габбро и диабазами.

В раде мест можно наблюдать, что рассмотренные выше амфиболитизироваиные 
диабазы и роговообманковые габброиды в отдельных, иногда довольно широких 
зонах превращены в амфиболиты второй генерации, для которых характерна от* 
четливая линейность в расположении минеральных ассоциаций и равномернозер
нистая структура. Несомненна также синкинематическая природа амфиболитов 
второй генерации.

Мощность всего габбро-амфиболитового комплекса оценить трудно, так как 
внутренняя его структура не совсем  ясна, однако, учитывая его крутое, в це
лом юго-восточное падение, эта мощность составляет не менее 6 - 8  км.

Определить раздельно мощность нижней (гаЬбровой) и верхней (аловулка
ногенные амфиболиты и роговообманковые габбро) частей комплекса нельзя 
даже приблизительно. Это связано с  тем, что граница между ними не может 
быть проведена даже на каком-либо ограниченном участке из-за  явлений на
ложенного метаморфизма, стирающего различия в конечных продуктах. Судя



_3 Pe3y на p. Лагорт-Ю, можно убедиться лишь, что ширина полосы, сл о- 
п° д у р #  аподиабазовыми амфиболитами и роговообманковыми габбро, достигает 
31(6 и соответственно мощность этой части разреза может превышать 1 0 0 0  м.
^ Породы, сопоставимые с  габбро-амфиболовым комплексом, по-видимому,

прост ранены также и северо-западнее гарцбургитов и полосчатого комплек- 
** где они слагают узкую, почти непрерывную полосу (см. рис. 4 ) .  Здесь все 
породы необычайно сильно метаморфизованы и выяснение их первичной приро
ды очень затруднительно.

Непосредственно северо-западнее метаморфизованных пород полосчатого 
комплекса прослеживается полоса гранатовых амфиболитов. По данным В.Ф. Мор
ковкиной [ 1 9 6 7 ] ,  амфиболиты содержат реликты габброидов и, по крайней 
мере частично, произошли за счет интенсивного их метаморфизма. К такому 
же выводу о апогаббровой природе гранатовых амфиболитов пришел В.В. Лен
ных (устное сообщение). Можно предположить, что эти габброиды отвечают 
нижней (габбровой) части разреза габбро-амфиболито во го комплекса ю го-вос
точной части массива. Однако для окончательного решения этого вопроса необ
ходим детальный сравнительный анализ реликтовых блоков габброидов, зак
люченных в полосу гранатовых амфиболитов с габброидами юго-восточной чао- 
ти массива. Северо-западнее гранатовых амфиболитов фрагментарно прослежи
вается полоса метавулканитов основного состава и метаморфизованных осадоч
ных пород. Эти породы вполне сопоставимы с  верхней частью разреза габбро- 
амфиболитового комплекса юго-восточной полосы. Вулканогённо-осадочные 
породы в северо-западной полосе превращены в гранатовые амфиболиты, при
чем# как отмечалось в многочисленных работах [ Молдаванцев* Перфильев,
1 9 6 2 ; Молдаванцев, 1 9 7 3 ; Савельева, 1 9 7 3 ] ,  степень метаморфизма быстро 
падает в северо-западном направлении. Породы амфиболитовой фации мета
морфизма сменяются в этом направлении глаукофаносодержащими зелеными 
сланцами и далее на северо-запад сланцами пренит—пумпеллиитовой фации ме
таморфизма.

Минералогические (гранатовые амфиболиты, глаукофановые сланцы и т.д«), 
текстурные и структурные особенности апогаббровых и аповулканических пород 
всеми исследователями связываются с  интенсивными стрессовыми напряжения
ми, одновременными с  процессами мет аморфизма. В последнее время закономер
ности преобразования пород северо-западной метаморфической полосы были изу
чены В.И. Ленныхом, В.Н. Пучковым и автором ' ( 1 9 7 8 ) .

Структурно выше юго-восточной полосы габбро-амфиболитов габбро-амфи- 
бо лито во го комплекса располагаются плагиограниты и тоналиты, описанные в 
ряде работ [Морковкина, Лупанова, 1 9 5 3 ; Морковкина, 1 9 6 7 ; Молдаванцев,
197 3 ]. Мы не будем подробно останавливаться на строении плагиогранитного 
комплекса, а отметим лишь, что по данным Ю.Е. Молдаванцева, они имеют 
автохтонную (метасоматич ескую) природу. Автохтонный характер тона литов с 
метадиабазами хорошо виден на р. Лагорта-Ю. На это же указывают много
численные скиалиты основных вулканитов среди тона литов, обнажающиеся на 
р. Лагорте.

Судя по скиалитам, в которых сохранились реликты первичной вулканической 
породы (вплоть до шаровой отдельности лав), плагиогранитизации подверглись 
вулканогенно-осадочные толщи.

Последовательность процессов формирования гипербазито-габбро-амфиболи- 
товых комплексов Войкарского массива может быть намечена весьма прибли
зительно. Наиболее древние в этой ассоциации -  породы дунит-гарцбургитово- 
го комплекса. Метасоматические габброиды, пироксениты и другие породы по
лосчатого комплекса дискордантно срезают структуры дунит-гарцбургитов. Ни
каких прямых данных о геологическом возрасте дунит-гарцбургитовой ассоциа
ции нет.

Следующий этап -  этап формирования пород полосчатого и габбро-амфиболи- 
тового комплекса. Исследователи, изучавшие эти образования, независимо от 
точек зрения на их природу, считают, что их формирование происходило в усло
виях высоких температур и сравнительно низких давлений. Мне кажется, что



с этим же этапом следует связывать амфиболитизацию диабазов и образование 
роговообманковых габброидов среди них. Напомним, что этот метаморфизм и 
'габброизация' проходили в термальных условиях амфиболитовой фации. Общим 
для этого этапа оказывается отсутствие каких бы то ни было признаков тан
генциальных сжатий и связанных с  ними стрессовых напряжений. Геологическое 
время проявления этих процессов прямыми данными не устанавливается. Аль- 
бито-флогопитовые жилы явно более поздние, чем породы полосчатого комплекс 
са, и имеют абсолютный возраст 4 0 0  млн. лет [Морковкина, 1 9 6 7 ] .  Таким 
образом, эти процессы заведомо додевонские.

Следующий крупный этап преобразования пород рассматриваемого- комплекса 
Связан с  интенсивным сжатием пород, появлением явно выраженных стрессовых 
напряжений, создающих в определенных зонах условия достаточно высоких дав* 
лений и соответственно синкинематических метаморфических преобразований по
род. К этому этапу относятся амфиболиты второй генерации, формирующиеся 
по габброидам и аподиабазовым амфиболитам первой генерации, а также по 
вулканогенным породам, не захваченным более ранней амфиболитизацией.

Напомним, что синкинематический 'стрессовы й9 метаморфизм проявился 
очень неравномерно. Если в юго-восточной полосе появляются только локальные 
зоны амфиболитов второй генерации, то в северо-западной полосе породы по
лосчатого комплекса, габброиды и эффузивы почти полностью превращены в 
амфиболиты второй генерации. Именно в этой полосе широко развиты гранат
содержащие разности амфиболитов и горнблендитов, которые северо-западнее 
сменяются глаукофановыми аповулканогенными сланцами. Все эти признаки 
указывают на существование резко повышенных давлений и стрессовых напря
жений в период синкинематического метаморфизма. Можно предположить, что 
образование войкаритов по породам дунит^-гарцбургитового комплекса связано 
с  этим же этапом стрессовых напряжений. Напомним, что, по данным Г.Н. Са
вельевой, физико-химические условия формирования войкаритов вполне сопос
тавимы с условиями амфиболитового метаморфизма пород северо-западной по
лосы.

Наиболее сложен вопрос о времени синкинематического метаморфизма, ко
торому помимо габброидов, в северо-западной полосе подвержены вулканоген
ные породы предположительно ордовикского или силурийского возраста. Н.В. Пуч 
ков обнаружил в линзе метаморфизованных известняков среди вулканитов остат
ки кораллов силурийскою облика (устное сообщение). Галька гипербазитов, 
габбро-амфиболитов, амфиболитов и плагиогранитов отмечена в среднедевон
ских вулканогенно-осадочных отложениях юго-восточного обрамления массива 
[Лупанова, Маркин, 1.964; Перфильев, 1 9 6 8 ] .

Некоторую информацию дает абсолютная геохронология (калий-аргоновый 
метод), однако количество цифр крайне ограничено, они получены в ргзных 
лабораториях и необходима осторожность в их интерпретации.

По слюдяным сланцам внейшей части северо-западной полосы метаморфиз
ма имеются единичные цифры абсолютного возраста порядка 4 5 0  млн. лет.
В западной части дунит-гарцбургитовой полосы массива локально развиты 
жадеит-цоизитовые породы, которые, по мнению В.Ф. Морковкиной [1 9 6 7 ] , 
формировались в условиях, близких к условиям рассматриваемого метаморфиз
ма. Эти породы пересечены альбит-флогопитовыми жилами с абсолютным воз
растом флогопита порядка 4 0 0  млн. лет. Таким образом, имеются основания 
считать, что рассматриваемые процессы закончились к позднему силуру.

Не совсем  ясно соотношение процессов синкинематического метаморфизма 
и плагиогранитизации. В.Ф. Морковкина полагает, что эти процессы взаимосвя
заны, однако в некоторых местах (например, в долине р.‘ Лагорта-Ю) видно, 
что плагиогранитные инъекции пересекают амфиболиты, вызывая в них оквар- 
цевание. Биотит из плагиогранитов имеет возраст в пределах 3 5 0 -2 5 0  млн. 
лет, т .е . более молодой, чем указанный выше для метаморфизма северо-запад
ной полосы. Разумеется, приведенные данные не могут однозначно говорить 
о более позднем, нежели метаморфизм, времени формирования плагиогранитов, 
но такая возможность не противоречит имеющимся фактам.



Р и с . 5. Схема соотношения пород мела но к ротового основания с вышележащими
комплексами

I _ дунит-гарцбургитовый комплекс; 2 -  полосчатый комплекс, габброиды и 
амфиболиты; 3 -  тоналиты и плагиограниты; 4 -  вулканогенно-осадочные тол- 
ши (S -D 2);5  -  гранодиориты; 6 -  разломы; 7 -  структурные линии

Структурное положение и внутренняя структура Войкарского массива изу
чены еще недостаточно. Специальные исследования структуры только начаты 
А.Б. Дергуновым и А.А. Савельевым.

Как хорошо видно из геологической карты (см . рис. 4 ) ,  породы Войкарско
го массива (включая гипербазиты, габброиды и амфиболиты) слагают широкую 
полосу, разделяющую ми о -  и эвгео синклинальные образования. При этом наблю
дается в первом приближении полосовое строение самого массива с  повторяю
щейся в плане конфигурацией полос. Не все полосы выдерживаются на площа
ди, в ряде мест они прерываются за счет разломов разного типа, в других 
случаях такое выклинивание может быть первичным.

Породы полосчатого и габброидно-амфиболитового комплексов осложнены 
многочисленными и сложными мелкими складками, но генеральное моноклиналь^ 
ное погружение в юго-восточном направлении устанавливается достаточно от
четливо. Исключение представляет полосчатость в дунит-гарцбургитовом комп
лексе, которая, как отмечалось, дискордантна по отношению к залеганию по
род полосчатого комплекса и габброидов. Однако в целом подстилающее тело 
гарцбургитов моноклинально погружается на юго-восток согласно с  залеганием 
выше- и нижележащих порол.

Залегающие, структурно выше породы плагиогранитного комплекса образуют 
полосу, параллельную полосам габброидов и гипербазитов и также, судя по 
гнейсовидным текстурам и элементам полосчатости, погружаются в ю го-вос
точном направлении. Структурно выше плагиогранитов располагаются силурий
ские и девонские вулканогенно-осадочные отложения Войкарского зеленокамен
ного синклинория.

В северном направлении шарнир синклинория воздымается и вулканогенно
осадочные образования центриклинально замыкаются, приобретая почти широт
ное простирание. Восточная часть центриклинали перекрыта мезозойско-кайно- 
зойскими породами, развитыми в пределах Западно-Сибирской низменности, но 
по геофизическим данным может быть прослежена с некоторой долей условнос
ти и дальше на восток.

В соответствии со структурой вулканогенно-осадочных пород плагиограниты 
и габброиды также приобретают в северной части широтное простирание (рис. 5 ) 
и погружаются в южном направлении под вулканогенно-осадочные серии.



Обнаженное крыло Войкарского синклинория осложнено крупной продольной 
складкой (северо-западнее оз. Варча-То) [Перфильев, 1 9 6 8 ] . Вулканогенное 
осадочные отложения здесь образуют асимметричную антиклиналь, северо- 
западное крыло которой оборвано крутым разломом типа взброса. Судя по 
трещинам кливажа, плоскость взброса имеет крутое северо-западное падение.
К северо-западу от антиклинали обособляется Дзоля-Варчатинская синклиналь, 
северо-западное крыло и центриклинальное замыкание которой сложены силуре 
нижнедевонскими породами, а ядро срёднедевонскими. Породы северо-западное 
го крыла этой синклинали имеют пологое (до 3 0 ° )  падение на ю го-восток.
В ядре синклинали породы залегают очень полого, часто почти горизонтально. 
Ю го-восточное крыло, примыкающее к взбросу, круто наклонено в северо-за
падном направлении (до 6 0 ° ) .

На простирании оси антиклинали севернее, по мере общего вздымания всей 
структуры, выходят породы габброидно-амфиболитового комплекса, к западу 
и востоку от  которых развиты плагиограниты. По существу, здесь мы имеем 
дело с  той же антиклинальной складкой в породах габбро-амфиболитового и 
плагиогранитного комплексов. Ядру этой антиклинали отвечают габброиды, а 
крыльям — плагиограниты, которые юго-восточнее погружаются под силур-де
вонские вулканогенно-осадочные образования. К оси этой антиклинали приуро
чена гранодиоритовая интрузия (рис. 5 ) .

Восточнее обнаженной части Войкарского синклинория, в пределах Западно- 
Сибирской низменности, по данным гравиметрии и магнитометрии, выделяется 
крупная полоса предположительно габброидных пород, сходная по геофизическим 
параметрам с габброидами Войкаро-Сыньинского массива. По-видимому, в соот
ветствии с  общей структурой Войкарского синклинория, здесь расположена 
сопряженная с синклинорием антиклинорная структура, в ядре которой выхо
дят габброиды, подстилающие зеленокаменные серии.

Совершенно ясно, что складчатые деформации, приведшие к образованию 
Войкарского синклинория, создавшие те или иные наклоны пластов вулканичес
ких образований, произошли в последевонское время, значительно позднее 
формирования гипербазитов, габброидов, амфиболитов и плагиогранитов. Полная 
конформность складчатой структуры в них со структурой слоистых вулканоген
но-осадочных серий может объясняться только тем, что до деформации гипер- 
базиты, габброиды и плагиограниты представляли субгоризонтальные гп ласты* 
залегавшие параллельно с  вулканогенно-осадочными породами и составляющие 
с  ними единый разрез.

Таким образом, на Полярном Урале мы имеем дело с  необычайно, полным 
по мощности разрезом земной коры эвгеосинклинальной зоны. Следует под
черкнуть, что, в отличие от других районов, отдельные члены этого разреза 
связаны между собой переходами, и вся последовательность 'напластования0 
мало нарушена последующими подвижками. Основание этого разреза представ
лено гипербазитами, габброидами, выше которых залегают плагиограниты; 
разрез венчается среднепалеозойскими отложениями.

Такая вертикальная последовательность в самом общем виде оказывается 
и возрастной. Действительно, самым древним членом (по времени становления) 
оказывается дунит-гарцбургитовый комплекс, моложе габбровый и еще моложе 
плагиогранитный.

Внутренняя структура гипербазитов и габброидов Войкарского массива изу
чена еще недостаточно. В целом массив представляет собой крупную изокли
нальную антиклиналь, запрокинутую в северо-западном направлении [Дергу
нов, Молдаванцев, 1 9 7 6 ] . В ядре антиклинали выходят породы дунит-гарцбур- 
гитового комплекса, а на крыльях габброиды и амфиболиты (рис. 6 ) .  Оба 
крыла этой антиклинали сохранились только в ее южной части. По направле
нию на юг ее шарнир погружается, и в бассейне р. Грубе-Ю габброиды и по
лосчатый комплекс образуют отчетливо периклинальрое замыкание. В северо- 
западном крыле антикфшали выдерживается в перевернутом залегании разрез 
комплекса от дунит-гарцбургитов до амфиболитов и метаморфиэованных вулка
нитов (рис. 6 ) .  Важно отметить, что плагиогранитный комплекс висячего крьк
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Р и с . 6 . Геологически© разрезы через Войкарский массив 
Условные обозначения и линии разрезов см . на рис. 4

ла практически отсутствует в лежачем (перевернутом) крыле этой антиклина
ли. Это обстоятельство может быть истолковано двояко: плагиограниты сорва
ны более поздним разломом или формирование плагиогранитов происходило уже 
после того, как гипербазиты и габброиды были смяты в складку.

Антиклинальная складка снизу (с  северо-запада) ограничена поверхностью 
надвига, по которому гипербазиты, габброиды, амфиболиты и метаморфиэован- 
ные вулканиты надвинуты на палеозойские толщи миогеосинклинальной зоны.
При прослеживании в северном направлении видно, что этот надвиг постепенно 
срезает породы перевернутого крыла и появляются дополнительные надвиги 
(см. рис. 4 ) .  В расположенном севернее гипербазитовом массиве Рай-Из ле
жачее крыло полностью срезано, и дунит-гарцбургитовый комплекс вместе с 
вышележащими породами оказывается надвинутым далеко в глубь миогеосинк- 
линальной зоны. В этом случае по северному контакту гипербазитов (непосред
ственно севернее рамки карты; см. рис. 4 )  и в их подошве появляется типич
ный серпентинитовый мел&нж, фиксирующий основание гипербаэитовой тектони
ческой пластины [Дергунов и др., 1 9 7 5 ] .  Очень важно, что в этом меланже 
заключены тектонические блоки гранатовых амфиболитов, не отличимых от 
пород лежачего крыла Войкарской складки.

Таким образом, по мере движения с юга на север мы переходим от запро
кинутой на северо-запад изоклинальной антиклинали к тектонической пластине, 
основание которой сложено породами дунит-гарцбургитового комплекса.

Для выяснения генезиса Войкарской складки и истории ее формирования 
вернемся к .особенностям метаморфических преобразований лежачего и вися
чего крыльев этой структуры. Выше отмечалось, что породы лежачего крыла 
отличаются метаморфическими преобразованиями, причем степень метаморфиз
ма отчетливо нарастает по направлению к дунит-гарцбургитовому комплексу 
от зеленосланцевой до амфиболитовой фации метаморфизма. Судя по характеру 
минеральных ассоциаций, метаморфизм происходил в условиях резко повышен
ных (стрессовых) давлений [Добрецов, 1 9 7 0 ; Савельева, 1 9 7 3 ] .  Судя по 
изменению магнезиальности амфиболов и эпидот-цоизитовых минералов и по 
Увеличению пироповой составляющей гранатов к юго-востоку температурные



условия метаморфизма нарастают по направлению к гипербазитам, тогда как 
давление во всем метаморфическом поясе остается достаточно высоким. В 
висячем крыле складки синкинематический метаморфизм амфиболовой фации прояь, 
лен локально и здесь нет минеральных ассоциаций высоких давлений. Такая 
закономерность легко объясняется, если допустить, что рассматриваемый мета
морфизм происходил одновременно с формированием складки.

В современной структуре Войкарская антиклиналь, как говорилось, представ» 
ляет изоклинальную складку, осевая плоскость которой погружается в ю го- 
восточном направлении. Перекрывающие эту структуру девонские отложения, 
равно как и подстилающие ее палеозойские образования мио гео синклинальной 
зоны, развитые северо-западнее, также имеют генеральное юго-восточное 
падение. Поскольку, как говорилось, складка сформировалась уже в додевонское 
время, для реставрации ее первоначальной формы необходимо исключить этот 
более поздний наклон. В таком случае мы приходим к выводу, что эта струк
тура начала формироваться как типичная лежачая складка с субгоризонтальной 
осевой плоскостью. Современный ее характер объясняется последующим нак
лоном всех пород в процессе позднепалеозойских деформаций.

Войкарская антиклиналь изучена недостаточно, но уже сейчас можно ска
зать, что она не представляет собой единичной лежачей складки. Во всяком 
случае в ее висячем крыле существуют осложняющие складки того же типа.

В основании нижнего, лежачего^ крыла складки выходят серпентинизирован
ные гарцбургиты. Вверх по разрезу они сменяются породами полосчатого 
пироксенит—верлит-габбрового комплекса, отдельные 'пл асты ' которого имеют 
устойчивое юго-восточное падение под углами 5 0 -7 0 ° .  Ядро складки сложено 
габброидами с отдельными полосообразными телами дунитов и пироксенитов.
В верхнем, перевернутом, крыле складки последовательно повторяются и соот- 
ветственно сначала выходят породы полосчатого комплекса, а затем гарцбур
гиты. Породы перевернутого крыла также имеют довольно крутое юго-восточ
ное падение. По направлению на северо-восток шарнир складки воздымается, 
и здесь, в породах полосчатого комплекса фиксируется превосходное центри- 
клинальное замыкание синклинали с  нормальным юго-западным и западным 
падением пироксенитовых и дунитовых тел.

Лежачая складка в результате последующей деформации смята в простую 
синклиналь с  шарниром, погружающимся на север. Ядро этой синклинали сложе
но гарцбургитами перевернутого висячего крыла лежачей складки. В северо- 
восточном крыле вторичной синклинали из-под гарцбургитов вновь выходят 
на поверхность породы полосчатого комплекса, относящиеся к перевернутому 
крылу лежачей складки. В северо-восточном крыле вторичной синклинали из- 
под гарцбургитов вновь выходят на поверхность породы полосчатого комплекса, 
относящиеся к перевернутом крылу лежачей складки. Они имеют уже северо- 
западное падение. По-видимому, такие складки не исключение.

Все сказанное позволяет сделать некоторые выводы о становлении структу
ры рассматриваемых комплексов. На первых стадиях тангенциальное сжатие 
реализовалось в образовании гигантской лежачей складки. Вероятно, ее вися
чее крыло было осложнено целым каскадом лежачих складок второго порядка. 
Эти структуры в данном районе формировались, по крайней мере, уже в конце 
силура.

По мере дальнейшего горизонтального сжатия лежачая складка была сорва
на по нескольким субгоризонтальным плоскостям, примерно параллельным осе
вой плоскости складки. Дальнейшее развитие заключалось в надвигании гигант
ской эвгеосинклинальной пластины на миогеосинклинальную область западного 
склона (или пододвигании последней под эвгеосинклинальные образования). 
Фрагменты лежачей складки сохранились в нижней части эвгеосинклинальной 
пластины. Эти однонаправленные движения продолжались очень долго, но с 
разной интенсивностью в разное время. Во всяком случае, на‘ севере массива 
Рай-Из гипербазиты надвинуты даже на отложения нижнего карбона [ Пер
фильев, 1 9 6 6 ; Дергунов и др., 1 9 7 5 ] . Надвигание сопровождалось деформа
циями другого типа, которые, по-видимому, продолжались и позднее, в верхнем



Р и с .  7. Схематический геологический профиль через Войкарский массив и его
обрамление

1- верхний палеозой; 2 -  сланцы миогеосинклинальной зоны ( P Z ^ ^ ) ;  3  -  
рифейско-вендский гранитно-метаморфический комплекс; 4  -  вулканогенно
осадочные отложения (PZ2 ); 5 -  плагиограниты; 6 -  габброиды, породы по
лосчатого комплекса и амфиболиты; 7 -  дуниты и гарцбургиты; 8 -  главные 
разломы

палеозое -  нижнем мезозое. На рис. 7 показан принципиальный разрез, ил
люстрирующий положение гипербазито-габбровых комплексов в общей струк
туре Полярного Урала. При составлении разреза учтены гравиметрические и 
магнитометрические данные, имеющиеся по этому региону.

В северной части Полярного Урала вдоль западного ограничения Щучьинско- 
го зеленокаменного синклинория гипербазиты и габброиды слагают почти не
прерывную широкую полосу (массивы Сыум-Кеу, Харче-Рузь и др). Эти образо
вания описаны в ряде работ [Молдяванцев, 1 9 7 3 ; Буртман и др., 1 9 7 4 ], 
однако нет монографического описания их, как это сделано В.Я. Морковкиной,
А. А. Савельевым и Г.Н. Савельевой для Войкарского массива. Судя по имею
щимся данным, разрез этой полосы сходен с  разрезом, описанным выше. Дуни
ты и гарцбургиты приурочены к нижцей части разреза, а его верхи сложены 
гипербазитами и амфиболитами. Ю.Б. Молдаванцев приводит данные о метасо- 
матической апогипербазитовой природе части этих габброидов, подвергшихся 
интенсивной амфиболитизации и частично превращенных в амфиболиты. Однако, 
в отличие от Войкарского массива, гранатовые и цоизит-гранатовые амфиболи
ты образуются и по габброидам, расположенным восточнее гипербазитов. Этот 
факт не может быть интерпретирован без детальных структурных исследова
ний. Не исключено, что структура в этом районе очень сложная, и лежачее 
(перевернутое) крыло складки типа Войкарской выходит на поверхность и 
восточнее гипербазитов, которые в этом случае слагают бескорневые массивы 
сравнительно небольшой мощности. Это подтверждается магнитными и гравимет
рическими данными.

Хабарницский и Кемпирсайский массивы

Войкарский массив был описан в качестве примера альпинотипных гипербази
то-габбровых комплексов, слагающих крупные массивы по границе эвгеосинкли- 
нальной и миогеосинклинальной областей. Менее крупные, но все же достаточ
ные по размерам целиковые массивы гипербазитов и связанных с  ними габброи
дов встречаются и внутри зон, сложенных эвгеосинклинальными образованиями. 
Однако и в этих случаях они приурочены к так называемым краевым офиоли- 
товым аллохтонам [ Руженцев, 1 9 7 4 ] ,  представляющим крупные эвгеосинкли- 
нальные массивы, шарьированные далеко внутрь смежной платформенной или 
миогеосинклинальной области.

Разрез гипербазито-габбровых комплексов Хабарнинского и Кемпирсайско- 
го массивов принципиально мало чем отличается от разреза Войкарского м ас-



Р и о .  8 . Геологическая схема Хабарнинского массива (составлена по данным 
Б.И. Хворова, С.В. Руженцева, С.Г. Самыгина и автора)

1 -  дунит-гарцбургитовый комплекс; 2 -  дуниты; 3 -  полосчатый (дунит- 
клинопироксенит-габбровый) комплекс; 4 -  габброиды; 5 -  амфиболиты; 6 -  
диабазы; 7 -  меланж; <5 -  силурийско-девонские вулканогенно-осадочные от 
ложения; 9 -  нижне-среднеордовикские отложения; 10- доордовикские отложе
ния; 11 -  шарьяжи и надвиги (а -  на рис. 8 , б -  на рис. 1 1 ) ; 12 -  прочие 
разломы; 13 -  элементы залегания; 14 -  I —I, И—II, III—III-  линии разрезов

сива. Поэтому мы не будем подробно его описывать, и остановимся лишь на 
некоторых особенностях, имеющих значение для решения тектонических 
вопросов.

Внутренняя структура Хабарнинского массива подробно будет рассмотрена 
ниже. Отметим лишь, что большая часть массива представляет*собой перевер 
нутое (лежачее) крыло крупной лежачей складки, и вся описываемая ниже 
последовательность пород наблюдается в перевернутом залегании. Соответст



но нижний член разреза (гарцбургиты) в большей части массива залегает 
36 уктурно выше габброидов. Внутренняя структура Кемпирсайского массива 
Неясна и последовательность здесь не аргументируется структурными данными, 
* принимается по аналогии.

В Хабарнинском массиве нижняя часть разреза представлена дунит-гарцбур- 
нлховьпл комплексом (рис. 8 ). Все породы достаточно интенсивно серпенти- 
инзированы. Вьщеляется ряд генераций серпентинизации: альфахризотиловая, 
серпофит-альфахризотиловая, лнзардитовая и антигоритовая [Варлаков и др., 
19661* Региональная альфахризотиловая и серпффит-альфахризотиловая серпен- 
тинизация имеет изохимический характер. По химическому составу серпентиниты! 
отвечают гарцбургитам (1 5 -2 5 %  нормативного энстатитита при железистости 
оливина 8 -9  мол. % ) [Царицин, 1 9 7 1 ] . Гарцбургиты, составляющие основную 
часть комплекса, включают мелкие тела дунитов, имеющих с  гарцбургитами 
постепенные переходы. Оливины дунитов по железистости сопоставимы с 
оливинами гарцбургитов. Видимая мощность комплекса 1 0 0 0  м.

Вышележащий комплекс дунитов развит в  основном в восточной части мас
сива (рис. 8 ). Дуниты сильно серпентинизированы, причем, по мнению Е.П. Ца
рицына, серпентинизация, возможно, не имеет изо химического характера. Ж е- 
лезистость оливинов в них сопоставима с  железистостью оливина в гарцбур- 
ГИТах (8 -1 0  мол.%). Остается неясной причина отсутствия дунитов по запад
ному ограничению гарцбургитового поля. Возможно, что дуниты первично не 
образовали единого 'пласта*, но не менее вероятно и вторичное, тектоничес
кое его выклинивание в связи с  надвигом, по которому гарцбургиты несколь
ко надвинуты на запад, и дунитовая зона полностью перекрыта. Этот разлом 
прекрасно наблюдается по правому борту балки Танатар (один из левых при
токов широтного течения р. Урал) и прослежен на север почти до долины 
р. Урал.

В северо-восточной части массива дуниты включают в себя отдельные 
крупные тела клинопироксенитов, и остается неясным, развит здесь полосча
тый комплекс, или по разломам совмещены равные части разреза массива.
Это тем более правдоподобно, что в северо-восточной части массива струк
тура явно осложнена дополнительными разломами.

Вышележащий полосчатый комплекс представляет собой линзовидно-полоо- 
чатое чередование дунитов, клинопироксенитов и габброидов. В южной части 
массива, где, судя по данным Б.И. Хворова (1 9 7 4  г .) ,  породы этого комплек
са слагают большие площади, они обычно сильно изменены, габброиды и пи- 
роксениты амфиболитизированы, дуниты серпентинизированы и т.д. Однако все 
исследователи отмечают, что помимо пластообразных и линзовидных тел пи- 
роксенитов, габбро-верлитов и дунитов присутствуют также жилообразные и 
гнездообразные тела того же состава.

Подробное описание ультраосновных пород Хабарнинского и Кемпирсайско
го массивов можно найти в многочисленных работах. Ультрабазиты этих мас
сивов принципиально мало чем отличаются, от пород Войкарского массива, 
они хуже обнажены и обычно почти полностью серпентинизированы, поэтому 
для краткости изложения мы не приводим более подробного описания.

Габбру'йды, залегающие выше полосчатого комплекса, в пределах Хабарнин
ского массива распространены не везде. В основном они оконтуривают массив 
с востока и спорадически встречаются в его западном обрамлении.

Отсутствие габброидов вдоль западного обрамления ультрабазитов, видимо, 
связано с  подвижками по разломам, которые фиксируются зонами развальцо
ванных серпентинитов и хорошо видны в левых отрогах балки Танатар (левый 
приток р. Урал).

Габброиды имеют в большинстве случаев тектонические контакты с порода
ми полосчатого комплекса или непосредственно с  ультрабазитами. Габброиды 
Хабарнинского массива сильно деформированы и метаморфизованы. В восточ
ной полосе габброиды обычно превращены в плойчатые амфиболиты. Реликты 
габбро сохраняются редко. Они обычно имеют форму будин внутри амфиболи
тов. Линейность минералов амфиболитов обтекает такие будины и частично



утыкается в них, В реликтовых будинах габбро пироксены почти нацело заме-, 
шены амфиболами, а плагиоклазы цоизит-соссюритовым агрегатом.

Несколько иначе выглядят габброиды, обнаженные в ядре дополнительной 
антиклинальной складки, расположенной западнее основного массива. Габброиды, 
здесь сохраняют гранобластовую структуру и полосчатую текстуру, хотя и 
они почти нацело амфиболитизированы. Полосчатость обусловлена неравномерны^ 
распределением темноцветных компонентов. Характерно также широкое распре 
странение габбро-пегматитов, слагающих неправильные тела и жилы. Мощность 
габброидов достигает 2 0 0 0  м.

Габброиды сменяются вверх по разрезу амфиболитами и зелеными сланца
ми. Макроскопически этот переход выгладит совершенно постепенным, В верх
ней части габброидного комплекса появляются сначала отдельные линзы и 
тела амфиболитов, среди которых сохраняются участки амфиболитизированных 
габброидов, и затем довольно резко они сменяются сплошными амфиболитами.

Вверх по разрезу амфиболиты постепенно переходят в зеленые альбит-хло- 
рит-актинолитовые сланцы и также постепенно в зеленокаменноизмененные 
диабазы. Этот переход прекрасно виден в западном обрамлении Хабарнинского 
массива. Мощность амфиболитов и зеленых сланцев не превышает 3 0 0 -4  0 0  м.

Диабазы, постепенно сменяющие зеленые сланцы вверх по разрезу, распро* 
странены только в западном обрамлении массива. Здесь в основном (если 
не исключительно) развиты гипабиссальные породы: диабазы, диабазовые пор. 
фириты, габбро-диабазы, микрогаббро. По-видимому, эти породы представляют 
собой типичный комплекс параллельных даек. В отличие от аналогичного комп- 
лекса Войкарского массива они испытали только зеленокаменное перерождение,

В амфиболитах восточного обрамления Хабарнинского массива Б.И. Хворо в 
выделяет образования типа кытлымитов, слагающих узкую полосу в непосред
ственном контакте с габброидами. Кытлымиты в восточном обрамлении масси
ва наблюдались также А.А. Ефимовым (устное сообщение).

Подробнее кытлымиты будут охарактеризованы ниже, при описании платино
носного комплекса. Укажем здесь только то, что эти породы представляют 
собой тектониты (зону пластического течения), формировавшиеся при доста
точно высоких температурах (на уровне пироксен-плагиоклазовых роговиков). 
Вероятно, подобные породы имели более широкое развитие, но они превращены 
в амфиболиты и не диагностируются.

В Хабарнинском массиве, как и в Войкаро-Сыньинском, первичное соотно
шение между диабазами и габброидами не поддается расшифровке из-за того, 
что и те, и другие в зоне контакта превращены в амфиболиты. Появление 
кытлымитов может служить косвенным признаком того, что эта граница пред
ставляет собой высокотемпературную зону пластического течения.

Строение Кемпирсайского массива и в особенности его структура изучены 
недостаточно. В основных чертах здесь повторяется тот же разрез, что и 
в Хабарнинском массиве. Остановимся на некоторых особенностях состава и 
строения габброидов.

Габброиды, развитые вдоль западного и восточного обрамления массива, 
сильно различаются по степени метаморфизма. Габброиды западного обрамле
ния в последнее время были детально изучены А.А. Ефимовым и Л.П. Ефимо
вой [1 9 7 4 ] .  Приводимое ниже описание базируется на данных этой работы.

Здесь широкое распространение получили троктолиты и, в меньшей степени 
оливиновые габбро с клинопироксеном. Минеральная ассоциация (если снять 
наложенные процессы) оказывается крайне однообразной: анортит, оливин, в 
меньшей степени клинопироксен и еще реже оргопироксен. При такой устойчв* 
вости минерального парагенезиса наблюдается очень резкая изменчивость ко» 
личественных соотношений минералов от почти чистых анортозитов до плагий 
лазсодержащих оливинитов, причем эти соотношения меняются незакономерно я 
на очень коротких расстояниях. Из петрохимических особенностей подчеркнем 
лишь повышенную, выдержанную на всей площади железистость оливинов (по* 
рядка 12  мол.%) и низкую титанистость габброидов (до 0 ,15%  ТЮ 2 ). Для 
рассматриваемых габброидов характерны такситовые и полосчатые текстуры»



нобластовая структура и многочисленные тела габбро-пегматитов того же 
остава, что и вмещающие габброиды, включающие мелкие тела гипербазитов, 

часто неправильных очертаний. Оливины этих гипербазитов по желеэистости 
не отличаются от оливинов в габброидах и, хотя непосредственные контакты 
с габбро не видны, имеются все переходные разности от габбро до гипербази
тов. Все это позволило А.А. Ефимову и Л.П. Ефимовой [1 9 7 4 ]  сделать вы
вод 0  метасоматической природе габброидов, сформировавшихся, по их мнению, 
по ультрабазитовому субстрату.

Вторичные изменения сводятся к их зеленокаменному перерождению на 
уровне зеленосланцевой фации, причем развивающийся при этом хлориг-акти- 
нолит-эпидотовый агрегат, как правило, не нарушает первичную структуру и 
текстуру породы. Только в локальных зонах разломов габброиды превращены в 
в апогаббровые зеленые сланцы. Такие зоны имеют сравнительно небольшую 
ширину и явно связаны с поздними разломами.

Габброиды, развитые вдоль восточного обрамления гипербазитов Кемпирсай- 
ского массива, подверглись очень сильным метаморфическим преобразованиям. 
Наиболее полный и хорошо обнаженный разрез через Габброидно-амфиболитовый * 
комплекс можно наблюдать по долине р.Куагач. Этот разрез был детально опи
сан и изучен Н.П. Херасковым и В.Н. Разумовой [1 9 6 7 ] ,  а также А.А. Ефи
мовым и автором.

Краевая часть гипербаэитового массива может рассматриваться как силь
но измененный полосчатый комплекс. Здесь распространены аподунитовые сер
пентиниты, клинопироксениты (почти полностью превращенные в горнбленди- 
ты), апогаббровые амфиболиты (часто эденитовые). Характерно появление, 
таких минералов, как гранат, сапфирин, шпинель. Пироксениты, дуниты и 
габброиды чередуются друг с другом; одни разности образуют будины в 
других и т.д.

Залегающие восточнее метагабброиды отделены от пород полосчатого комп** 
лекса зоной рассланцевания и милонитизации. 3>то сложный комплекс гранат- 
цоиэитовых амфиболитов (иногда с реликтами диопсида), гранат-эденитовых 
апогаббровых амфиболитов (со  шпинелью) и эденитовых амфиболитов (с  плео- 
настом и сапфирином). Все породы имеют четкие гнейсовадные структуры, не
редко наблюдаются будины более массивных пород того ж е 1 состава. Гранаты, 
часто встречающиеся в этих породах, имеют альмацдино-пироповый и даже 
пироповый состав [Херасков, Разумова, 1 9 6 7 ] .  В отдельных будинах сохра
няются породы троктолитового ряда, обычно сильно цоизитированные.

Восточнее (выше по разрезу) апогаббровые породы довольно резко сменя
ются амфиболитами (с  гранатом) и гранатсодержащими амфиболовыми сланца
ми. Еще восточнее последние сменяются зелеными аподиабазовыми сланцами, 
а также хлоритовыми и кварц-хлоритовыми сланцами.

Как видно из описания, вдоль восточного контакта Кемпирсайского масси
ва наблюдается в целом обычная картина последовательной смены гипербази
тов породами полосчатого комплекса, далее габброидами и, наконец, метамор- 
физованными вулканогенно-осадочными породами. Однако в рассмотренном слу
чае все породы подверглись необычайно сильному последующему метаморфиз
му, который, судя по гнейсовым структурам, будинажу и очень сложным склад
кам, обусловлен интенсивным пластическим течением. Минеральные ассоциации 
высоких давлений указывают на интенсивные стрессовые напряжения, так как 
переход от зеленых сланцев к глубокомётаморфиэованным породам осуществ
ляется на протяжении 4 0 0 -5 0 0  м и не может объясняться литостатическим 
давлением. Реликты троктолитов и габбро сохранились только в ядрах отдель
ных будин.

В структурном отношении гипербазито-габбровые массивы входят в состав 
крупного Сакмарского аллохтона, сложенного вулканогенно-осадочными серия
ми, гипербазитами и габброидами [Кропочев, 1 9 7 0 ; Пейве и др., 1 9 7 6 6 ; 
Ильинская и др., 1 9 7 2 ; Камалетдинов, 1 9 7 4 ; Руженцев, 1974].. Этот аллох
тон шарьирован на запад в пределы миогеосинклинальной области. Его внут
реннее строение будет рассмотрено ниже, при описании структурных особен
на 2 1 0



Р и с .  1 0 . Дополнительные складки в амфиболитах Хабарнинского массива 
1  -  меланж; 2  -  амфиболиты

ностей эвгеосинклинальной области, а здесь мы разберем внутреннюю структ) 
ру гипербазито-габбрового комплекса. Сакмарский аллохтон построен сложно 
и представляет собой систему пластин, смятых в складки нескольких генера
ций. Хабарнинский и Кемпирсайский массивы приурочены к восточной части 
аллохтона.

Хабарнинский массив слагает пережатое ядро сложной лежачей антикли
нальной складки, смятой в свою очередь дополнительными, более простыми 
складками и разорванной разломами.

Ордовикско-силурийские вулканогенно-осадочные толщи конформно облекаю' 
гипербаэито-габбро-амфмбрлитовое ядро, образуя 'оболочку' лежачей складки. 
Граница между этой 'оболочкой* и ядром тектоническая, наблюдается косое 
срезание пластов вдоль этой границы.

В северной, большей по размерам части массива сохранилось от размыва 
только перевернутое, лежачее крыло складки, образующее крупную синформу 
с гипербазитами в ядре (рис. 9 ,1 —1). Вулканогенно-осадочные толщи, окру
жающие массив, имеют отчетливые падения под гипербаэиты, габброиды и atf



Аиболиты согласно с залеганием полосчатости и сланцеватости амфиболитов и 
абброидов. Углы наклона обычно не превышают 4 0 - 5 0  f а на северном цент- 
иклинальном залегании -  2 0 -3 0 ° .  Синклинальная форма массива в его се 

верной части подтверждена бурением. Как видно из профиля, составленного 
Б И. Хворовым, буровые скважины пересекают гипербазиты и вскрывают под
стилающие габброиды и амфиболиты. Мощность гипербаэито-габбрового комп
лекса в северной части, невелика* Малая мощность гипербазитов и габброидов 
в этом сечении хорошо коррелируется с геофизическими (гравиметрическими 
и магнитометрическими) данными.

По направлению на юг, вдоль западного ограничения массива залегание об - 
рамляюших вулканогенно-осадочных пород, габброидов и амфиболитов стано
вится более крутым. В среднем течении р.Тереклы, по ее правому борту ви
ден дальнейший разворот структуры. Слоистые вулканогенно-осадочные толщи 
образуют видимый в обнажениях шарнир лежачей антиклинальной складки, ниж
нее крыло которой подворачивается под габброиды, а верхнее уходит в воздух 
(рис. 9 , II—Н). Южнее, по мере погружения шарнира на поверхность выходят 
породы висячего крыла складки, имеющие западные падения с  углами поряд
ка 5 0 -7 0 ° .  Фрагмент шарнира складки в габброидных породах виден в тек
тоническом блоке, отделенном от основной части складки крутым сбросом  (см . 
рис. 8,7). Ядро складки в этом фрагменте сложено габброидами, западное 
крыло и обе периклинали образованы амфиболитами. На крыле породы имеют 
западные падения под углом: 5 0 -6 0 ° ,  на периклиналях -  значительно более 
пологие. Амфиболиты перекрываются с запада широкой полосой меланжа, вклю
чающего блоки вулканогенно-осадочных пород. Структурно выше меланжа за
бегают силурийские вулканиты. В северной части антиклинали они имеют кру
тые западные падения, а южнее подворачиваются и, имея восточные падения, 
образуют подвернутое крыло складки (рис.. 9,11—11).

В южной части массива, по мере погружения шарниров всех структур, ам
фиболиты и габброиды образуют периклиналь лежачей антиклинали с юго-за
падными и южными падениями полосчатости и сланцеватости (рис. 9, Ш—III)- 
Амфиболиты здесь нередко смяты в дополнительные складки (рис. 1 0 ) .

Погружение Хабарнинской лежачей антиклинали на юг хорошо подтвержда
ется погружением в этом направлении шарниров дополнительных складок, раз
витых в западной части массива. Погружение Хабарнинской складки на юг и 
соответственное увеличение мощности гипербазитов и габброидов в этом нап
равлении коррелируется с увеличением напряженности гравитационного и маг
нитного полей.

С запада и юго-запада гипербазито-габбровое ядро Хабарнинской склад-, 
ки обрамлено верхнеордовикскими и силурийскими вулканогенно-осадочными 
породами. Они конформно облекают ядро, образуя лежачее (перевернутое) кры
ло, а на юге массива и ее висячее (нормальное) крыло. Эти отложения пред
ставляют самостоятельную тектоническую пластину, повсеместно отделенную 
от пород массива (включая диабазы западной его периферии) серпентинитовым 
меланжем, хотя она и смята в лежачую складку вместе с гипербазитами и 
габброидами. Они осложнены дополнительными линейными складками, накло
ненными от габбро-гипербазитового ядра (рис. 11 , А, Б).

Восточнее массива из-под габброидов и гипербазитов перевернутого (лежа*- 
чего) крыла складки выходят нижнеордо-викские и доордовикские песчаники и 
эффузивы, слагающие тектоническое полуокно (см . рис. 8 ). Разрез этих об
разований не перевернут. В нижней его части выходят доордовикские отложения, 
в верхней нижнеордовикские. Таким образом, несмотря на конформность в прости
раниях и падениях габброидов и ордовикских пород, последние тектонически под
стилают Хабарнинскую антиклиналь, играя роль параавтохтона по отношению 
к смятым в лежачую складку гипербазкгто-габбровой и вулканогенно-осадочной 
(О3 —S) тектоническим пластинам.

Хабарнинская лежачая складка осложнена, в свою очередь, дополнительны
ми более простыми складками. Ядра антиклинальных складок представляют 
тектонические окна или полу окна, в которых выходят вулканогенно-осадочные
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Р и с .  1 1 . Дополнительные складки западного обрамления Хабарнинского мас
сива

1 -  меланж; 3 -  гипербазиты; 3 -  алевролиты; 4 -  фтаниты; 5 -  пест
роцветные сланцы; 6 -  рассланцованные диабазы

породы "оболочки* гипербазито-габброидного комплекса, слагающие перевер
нутое крыло складки, или породы параавтохтона. Более подробно строение та
кой структуры видно на рис. 1 2 . Эта сравнительно простая антиформа, шар- 
нир которой погружается в южном направлении. В ядре антиклинали, в текто
ническом окне выходят вулканиты перевернутого крыла Хабарнинской структу 
ры. С запада и востока тектоническое окно отделено крутыми дискордантньш 
разломами от габброидов и гипербаэитов. Породы на крыльях падают соот - 
ветственно на запад и восток под углами 4 0 - 5 0 ° .  Хорошо картируется южна 
периклиналь складки с  пологими южными падениями. Амфиболиты Хабарнинс- 
кого массива обрамляют с юга эту периклиналь.

Вторая, крупная антиформа (Эбетинская антиклиналь) ограничивает Хабар 
нинский массив с востока (см . рис. 8 ). Это сравнительно простая структура, 
ядро которой сложено нижнеордовикскими и доордовикскими образованиями па 
раавтохтона. Шарнир складки полого погружается на север, где хорошо карти
руется ее периклинальное залегание. Тектонически выше ордовикских образо
ваний залегают габброиды и далее гипербазиты перевернутого (лежачего) кр| 
ла Хабарнинской лежачей антиклинали. Они слагают западное крыло, север
ную периклиналь и частично (в северной части) восточное крыло Эбетинской 
антифор мной складки.

Факт аллохтонного залегания габброидов на ордовикских породах Эбетинс
кой антиклинали был впервые описан Н.П. Херасковым [1 9 7 1 ] и подтвердил
ся последующими исследованиями А.В. Пейве, Н.А. Штрейса, А.С. Перфильев* 
и др. [1 9 7 1 6 ] .

На северном продолжении Эбетинской складки, среди поля габброидов и П 
пербазитов в тектоническом окне выхолят вулканиты и осадочные породы, сл* 
гающие ядро антиформной складки. Этв  ̂ структура представляет собой непос
редственное продолжение Эбетинской и связана с некоторой ундуляцией шаря*



Р и с. 1 2 . Геологическая карта фрагмента шарнира Хабарнинской антиклинали 
1 -  дуниты и гарцбургиты; 2 -  полосчатый комплекс; 3 -  габбро; 4 -  ам

фиболиты; 5  -  диабазы дайкового комплекса; 6 -  амфиболиты и габбро-ам- 
фиболиты; 7 -  меланж; 8 -  спилиты и диабазы; 9 -  порфириты; .20- комп
лекс спилитов и диабазов; 1 2 -  основные туфы; 12-  кремнистые туффиты и яш- 
моиды; 13- глинисто-кремнистые сланцы и кремни; 14— алевролиты и сланцы; 
2 0  -  песчаники и алевролиты; 1 5 - плагиогранит^порфиры; 1 7 -  шарьяжи; 13 — 
тектонические границы



Р и с .  1 3 . Геологические разрезы восточного крыла Эбетинской антиклинали
1  -  песчаники и алевролиты ( О2 _3 ) ;  2 -  основные и средние эффузивы (S);

3 -  кислые эффузивы (O2 - 3 ) ; 4 -  меланж; 5 -  дуни'г-гарцбургитовый комп* 
леке; 6 -  полосчатый комплекс; 7 -  габбро; <9 -  апогаббровые амфиболиты; 
9 -  аповулпанические сланцы; 10 -  гипербазиты; 1 1 -  тектоническая брекчия; 
12-  тектонические контакты

ра этой антиформьь Гипербазиты и габброиды выходят на восточном крыле Эбе- 
тинской антиформы в ее северной части (см . рис. 8 ). С востока они косо 
срезаются крутым разломом, восточнее которого распространены эффузивы 
Магнитогорской зоны. Гипербазиты и габброиды образуют здесь пластообраз
ные тела, моноклинально падающие на восток под углом 5 0 -7 0 ° .  С запада на 
восток наблюдается следующая последовательность пород (рис. 1 3 ) : апогаб
бровые амфиболиты, аподунитовые серпентиниты, полосчатое чередование пи- 
роксенитов, габброидов и серпентинитов (полосчатый комплекс) и, наконец, 
амфиболитизированные габброиды. Контакты между всеми перечисленными 'слоя- 
м и ' сорваны и рассланцованы.

По существу, здесь мы имеем дело с  той же Хабарнинской складкой, кру
то погружающейся на восток и имеющей в этом сечении изоклинальную форму, 
Лежачее ее крыло сложено амфиболитами (апогаббровыми), ядро сложено апэ- 
дунйтовыми породами, и на восточном (висячем) крыле последовательно об*- 
нажаются породы полосчатого комплекса и далее габброиды. Эта складка с  иль 
но пережата, и гарцбургитовая ее часть практически полностью 'выдавлена* 
на запад в ядро лежачей складки. Тектонические срывы по границе гарцбур- 
гитов с  вышележащими породами хорошо видны в Хабарнинском массиве. Вдоль 
этой границы практически везде развиты сильно рассланцованные серпентини
ты, сланцеватость которых ориентирована согласно с геологическими грани
цами. При этом гарцбургиты часто надвинуты на подстилающие породы. Так, 
на севере массива гарцбургиты перекрывают все комплексы вплоть до амфи
болитов и тектонически налегают непосредственно на ордовикские отложения.

В целом Хабарнинский массив можно охарактеризовать как сложную лежа
чую (антиклинальную) складку с пережатым ядром, состоящую из нескольких 
тектонических пластин. Нижняя пластина сложена гипербазитами, габброида- 
ми, амфиболитами и диабазами, верхняя -  вулканогенно-осад очными породами 
верхов ордбвика и силура. Эта складка шарьирована, в свою очередь, на 
ордовикские отложения параавтохтона. На геологических профилях (см. 
рис. 9 )  показаны сечения Хабарнинской складки последовательно с  севе
ра на юг.



В Хабарйинской структуре, правда менее отчетливо, повторяются те же г е -  
льные закономерности, которые были показаны на примере Войкарской 

йвРиклинали. Стратифицированные породы гипербазито-габбро-амфиболитовых 
^мплексов образует очень сложную лежачую складку. Габбровды лежачего кры- 
*° почти нацело превращены в амфиболиты, тогда как в замке складки и ви- 
Па ем крыле сохраняется габбровая структура пород, хотя они интенсивно ам - 
с Политизированы. Ха бернинская антиклинальная складка претерпела значитель- 
tie деформации в послеметаморфическом этапе (межпластовые срывы и над— 
игания, дополнительное надвигание, продольные изгибы смятых в лежачую 

складку шарьированных пластин и т .д .).
Внутренняя структура Кемпирсайского массива неясна. Плохая обнажен

ность не позволяет установить структуру картировочными методами, а интер
претация геофизических данных не дает однозначного результата. Достаточно 
сказать, что различные авторы, интерпретируя одни и те же исходные геофи
зические данные, предлагают взаимоисключающие модели формы массива. Су
ществуют представления о воронкообразной форме [Павл’ов и др., 1 9 6 8 )*  о 
массиве, круто погружающемся в восточном [Сегалович, 1 9 7 3 ]  и даже окру
гом его погружении в западном направлении. Скудные геологические данные

!
о немногочисленным обнаженным долинам рек Куагач, Шандоша и другим 
озволили Н.П. Хераскову и В.Н. Разумовой [1 9 6 7 ]  говорить о том, что в о с -  
очный контакт массива представляет его подошву, а западный -  кровлю.

I Действительно, амфиболиты, амфиболовые сланцы и апогаббровые амфибр- 
LHTbi восточного обрамления массива имеют устойчивые западные падения и, та
ким образом, лежат структурно под гипербаэитами. Западный контакт гипербаэи-

I
*—,в и полосчатость габброидов, обрамляющих гипербазиты запада, имеют крутое 

сточное падение [Ефимов, Ефимова, 1 9 7 4 ] и, по мнению Н.П. Хераскова [Хе- 
сков, Разумова, 1 9 6 7 ] , здесь габброиды образуют кровлю массива. Таким 
разом, в Кемпирсайском массиве в принципе сохраняются те же структур- 
ie особенности, которые характерны для южной, погруженной части Хаба(^ 
некого массива. Напомним, что именно в южной части западное крыло Х а- 
рнинской складки имеет нормальные ( неперевернутые) падения на запад, а 
бброиды восточного обрамления на всем протяжений слагают лежачее (пе

ревернутое) "крыло лежачей складки.
Судя по гравиметрическим и магнитным данным, Ха бернинский массив, су

жаясь в южном направлении, непосредственно соединяется с гипербаэитами и 
|габброидами Кемпирсайского массива. Вполне вероятно, что структура К ем- 
рирсайского массива принципиально не отличается от Ха бернинского, и в целом 
|они представляют собой северный и южный фланги единой крупной лежачей 
складки, погружающейся к зоне сочленения этих массивов и воздымающей
ся на северном (Хабернинский массив) и южном (Кемпирсайский м ао- • 
рив) флангах.

Если допустить, что на востоке обнажено лежачее, а на западе висячее 
крыло лежачей складки, то становится понятным интенсивный метаморфизм вы
соких давлений, свойственный габброидам восточного обрамления Кемпирсайс- 
Кого массива и отсутствие такого метаморфизма в габброидах его западного 
обрамления. Имеющиеся данные, таким образом, принципиально не противоре
чат основным закономерностям, установленным для Войкарской и Хабарнинс— 
кой структур. Все три рассмотренных массива представляют сложные лежачие 
складки, в перевернутых крыльях которых породы подверглись интенсивному 
метаморфизму повышенных давлений.

Каратауский офиолитовыи массив

РФиолитовые образования распространены в хр. Султан-Уиздаг, входящем в 
^истему варисцид Южного Тянь-Шаня и, строго говоря, не относятся к Уралъ- 
[СКОмУ складчатому образованию. Однако для постановки некоторых принципи
альных вопросов этот массив целесообразно рассмотреть вместе с массивами 
Урала.
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Р и с . 1 4 . Схематическая геологическая карта Каратауского 
аллохтона (составили С.В. Руженцев и автор)

1 -  терригенно-карбонатные отложения среднего палеозоя; 
2 -  зеленые аподиабазовые сланцы (P Z ^ ?— P Z 2 ) ;  3 -  апо-
песчаниковые метаморфические сланцы ( PZ^? — P Z 2 ) ;  4 -  лей* 
кократовые габброиды; 5 -  меланократовые габброиды; 6 -  
полосчатый дуни'мшроксенит^-габбровый* комплекс; 7 — сер - 
пентинизированные гипербазиты и серпентинитовы© меланжи;
8 -  гранитоиды; 0 -  маркирующие 'горизонты*; 10-  тек
тонические контакты; 11— элементы залегания; 1 /2 — несор- 
ванные геологические границы; 13 -  аллювиальные отложе
ния; 1 4 -  линии геологических разрезов (см . рис. 1 5 )



Каратауский массив слагает ядро крупной синформной структуры и вытянут 
широтном направлении на 4 0  км при ширине 3 - 4  км [Шульц, 1 9 7 2 ; Бурт- 

*ман н др.» 1 9 7 4 ] . Породы массива подверглись многоэтапному метаморфизму 
зного типа, вплоть до экзоконтактового метаморфизма, связанного с грани- 

^ ми верхнепалеозойского возраста. Все породы очень сильно рассланцованы 
й зачастую превращены в зеленые сланцы. Поэтому выяснить взаимоотношения 
между отдельными членами разреза удается не всегда.

Как видно из карты (рис. 1 4 ) , обособливаются два крупных поля габброи- 
дов и гипербазитов: восточное и центральное. На востоке, в бассейне ручья 
дхИмбет-сай основание разреза сложено чередованием горнблендитов (апопи- 
роксенитовых), клинопироксенитов, меланократовых габброидов (почти нацело 
амфиболитизированных и эпидотизированных) и серпентинитов (нередко превра
щенных в актинолит-тремолитовые породы). По своему облику это типичный 
полосчатый комплекс, мощность которого не превышает 4 0 0  м. Дунит^гарц- 
бургитовая часть разреза практически не видна. Однако в меланже или сер - 
пентинитовом тектоните, подстилающем породы полосчатого комплекса, очень 
широко развиты глыбы апогарцбургитовых серпентинитов, и можно предполо
жить, что соответствующая часть разреза полностью тектонизирована.

Породы полосчатого комплекса вверх по разрезу переходят в меланократо- 
вые габброиды, сильно тектонизированные и зачастую превращенные в амфи- 
бол-цоизитовые породы. Кроме того, они претерпели зеленосланцевый динамоме
таморфизм и местами переходят в эпидот-актинолитовые сланцы. Видимая мощ
ность габброидов достигает 2  км.

В центральном секторе (ручей Казан-сай) разрез практически начинается 
с габброидов. В самих низах сохранились тела и линзы амфиболитизированных 
пироксенитов, верлитов и горнблендитов (видимо, апопироксеновых). В подсти
лающем меланже глыбы пироксенитов и верлитов распространены широко. Кро
ме того, здесь встречаются блоки апогарцбургитовых и аподунитовых серпен
тинитов. Вероятно, эти блоки отвечают более низким горизонтам разреза, прев
ращенного в тектонит.

Выше по разрезу распространены лейкократовые амфибол-соссюритовые габ
бро, в которых в редких случаях сохранились реликты пироксенитов. Мощность 
этих габброидов достигает 2 0 0 0  м. В верхней части разреза наблюдается 
совершенно постепенный переход габброидов в амфиболиты. Эти переходы 
лучше всего видны по левым притокам ручья Казан-сай. В других местах гра
ница между габброидами и амфиболитами тектоническая.

Вышележащий комплекс мощностью до 1 8 0 0  м представлен однообразными 
мелкозернистыми амфиболитами с дайками амфиболитизированных габбро-диаба
зов. Среди амфиболитов встречаются реликты диабазовых структур, а также 
линзы микрокварцитов и мраморов [Шульц, 1 9 7 2 ] . Вулканогенная природа 
амфиболитов, по-видимому, не вызывает сомнения.

Переход от лейкократовых габброидов к зеленым аподиабазовым сланцам 
очень постепенный. Вблизи границы среди габброидов появляются пластооб
разные и неправильной формы тела зеленых сланцев, имеющих постепенные и 
резкие переходы к габброидам. Иногда среди скиалитов зеленых сланцев вид
ны участки и зоны фельдшпатизации (плагиоклазы полностью соссюритизиро- 
ваны) или метасоматические жилообразные тела габбрового состава без зон 
закалки или изменения величины зернистости в приконтактовых частях.

Вверх по разрезу количество габброидов уменьшается, они образуют толь
ко отдельные линзовидные или неправильной формы тела среди зеленых слан- 
Цев и, наконец, исчезают совсем. Контакты таких тел с аподиабазовыми слан
цами расплывчатые, с постепенными переходами.

Были сделаны две серии химических анализов, характеризующих постепен
ный переход от зеленых сланцев до габбро. Первые три образца ( 5 6 0 /1 - 3 )  
взяты на двухметровом интервале, обр. 5 6 0 /4 - 6  -  на расстоянии в 3 м. В 
°боих случаях видно, что переход от зеленых сланцев к габброидам не изохи- 
МИЧен- Если зеленые сланцы отвечают породам толеитового состава, то в габ -



Р и с .  1 5 . Геологические разрезы через Каратауский аллохтон (по Руженце- 
ву, 1 9 7 6 )

1 -  гипербазиты; 2 -  полосчатый комплекс; 3 -  меланократовые габброи- 
ды; 4 -  лейкократовые габброиды; 5 -  зеленые вулканические сланцы; 6 — 
осадочные породы; 7 -  плагиогранофиры; 8 -  серпентинитовый меланж

броидах повышается содержание С а2 0 , А^О з и уменьшается содержание Т iО2  

и щелочей. Иными словами, преобразование первично базальтоидных пород в 
габброиды сопровождается привносом глинозема и кальция. Пересчет на без
водные минералы показывает необычайную близость этих габброидов к трокто- 
литам. Этот факт необычайно важен, так как существует точка зрения об об
разовании габброидов за счет метасоматической переработки гипербазитов. В 
рассмотренном случае можно предполагать формирование габбро за счет вул
канитов основного состава. Разумеется, приведенный вывод нельзя считать 
доказанным. Требуются детальные петрологические и геохимические исследова
ния) которые находятся вне компетенции автора.

Структурное положение и общая структура массива изучена довольно хоро
шо. По данным С.С. Шульца [1 9 7 2 ] ,  В.С. Буртмана, Ю.Е. Молдаванцева,
А.С. Перфильева и С.С. Шульца [1 9 7 4 ]  офиолитовые породы образуют ядро 
крупной синформной складки с крутыми крыльями, сложенными девонскими из
вестняками и песчаниками, в ядре выходят гипербазиты, габброиды и амфибо
литы. В основании офиолитового аллохтона чаще всего распространен серпен- 
тинитовый меланж, иногда достигающий мощности в несколько сотен метров. 
Однако в некоторых случаях меланж отсутствует.

Внутренняя структура офиолитового аллохтона достаточно сложная (рис. 15). 
Как показали исследования С.В. Руженцева и автора, здесь можно выделить 
по крайней мере шесть тектонических пластин. Нижняя пластина, обнажающая
ся в восточной части хребта, сложена в низах серпентинитами (апогарцбурги- 
товыми?), выше-породами полосчатого комплекса. и затем меланократовыми 
полосчатыми габбро. Выше залегает маломощная тектоническая пластина кварП' 
слюдяно-альбитовых сланцев, вероятно, сформировавшихся по терригенным по
родам. Следующая пластина сложена зелеными аподиабазовыми сланцами, ко



торые тектонически перекрываются выклинивающейся во все стороны гиперба- 
зитовой пластиной небольшой мощности. Выше гипербаэитов разрез пластин 
овхоряется в обратной последовательности. Гипербазиты тектонически пере

крыты кварц-слюдяно-альбитовыми сланцами, сменяющимися вверх по разрезу 
габброиДамИж Как видно из приведенного разреза, нижние пластины имеют нор
мальную последовательность напластований (внизу гипербазиты, выше полос
чатый комплекс и затем габброиды и зеленые сланцы). В верхней пластине 
разрез перевернут (внизу зеленые сланцы и выше габброиды).

По-видимому, Каратауский офиолитовый аллохтон представляет собой фраг
мент крупкой лежачей складки с нормальным нижним и перевернутым верхним 
крылом. Эта лежачая складка в свою очередь смята в синформную складку 
вместе с породами’ автохтона и разбита дополнительными разломами. К сож а- • 
пению, зона смыкания лежачего и висячего крыльев этой складки осложнена 
дополнительными разломами и насыщена серпентинитовым меланжем, так что 
непосредственный замок складки в обнажениях не виден.

Крупные пластины пород альпинотипных гийербаэитов и сочетающихся с ни
ми габброидов, в которых соотношения между породами разных частей разре
за почти не нарушены, встречаются на Урале сравнительно редко. Помимо 
описанных выше Войкарского, Хабарнинского и Кемпирсайского массивов к 
ним следует отнести массивы Сыум-Кеу и Харче-Рузь на Пэлярном Урале, а 
также, вероятно, Нуралинский массив на Среднем Урале, Халиловский и Бай- 
гускаровский массивы Южного Урала и Восточно-Тагильский ( Невьянск о -С е - 
ровский) массив Северного Урала.

В большинстве случаев породы альпинотипной гипербазито-габбровой форма
ции очень сложно деформированы. Они, как это было показано, для рассмотрен
ных массивов, слагают ядра сложных лежачих складок, формирование которых 
сопровождалось синкинематическим метаморфизмом высоких давлений.

ДУНИТ-ПИРОКСЕНИТ-ГАББРОВЫЙ (ПЛАТИНОНОСНЫЙ) КОМПЛЕКС

Породы комплекса слагают многочисленные массивы преимущественно в за
падном борту Тагильского синклинория. Среди них выделяются вытянутые в. 
долготном направлении массивы, приуроченные к западному ограничению Та
гильской зоны, и массивы неправильной, сложной формы, расположенные внут
ри этой зоны, преимущественно в ее западной части. Массивы такого же ти
па иногда проявляются и в других зонах (Масловский массив Полярного Ура
ла). Платиноносные комплексы хорошо изучены и их описанию посвящено мно
го работ [Решетько, 1 9 6 2 ; Ефимов, Ефимова, 1 9 6 7 ; Морковкина, 1 9 6 7 ;
Д.С. Штейнберг, 1 9 6 9 ] .

В качестве примера рассмотрим Кытлымский дунит-пироксенит-габбровый 
комплекс, детально изученный А.А. Ефимовым и Л.П. Ефимовой [1 9 6 7 ] . Кыт
лымский массив представляет в плане неправильное по форме тело, распадаю
щееся на два почти обособленных массива: Косьвинский камень на юго-запа
де и собственно Кытлымский ^массив восточнее и северо-восточнее (рис. 1 6 ) . 
А.А. Ефимов и Л.П. Ефимова выделяют в пределах массива четыре основные 
парагенетические ассоциации базитовых и гипербазитовых пород (Западная, 
Сухогорская, Валенторская и Серебрянская). Судя по элементам полосчатости, 
можно реконструировать структуру и, соответственно, вертикальный разрез 
комплексов.

Западная ассоциация представляет нижний член этого разреза. Она состоит 
из чередования дунитов, верлитов, клинопироксенитов и тылаитов (название 
введено Л. Дюпарком для меланократовых габброидов, образующих непрерыв
ный ряд от плагиоклазовых пироксенитов до оливиновых габбро). Гарцбургиты 
встречены только в одном месте.

Дуниты образуют отдельные крупные линзовидные или неправильной формы 
тела» достигающие 6  км в длину (максимально) при ширине 2 км. В осталь
ной части разреза ассоциации наблюдается частое переслаивание дунитов, вер- 
литов, клинопироксенитов и тылаитов. Между всеми перечисленными разностя-



Р и с .  1 6 . Схематическая геологическая карта Кытлымского массива (по Ефи
мову с дополнениями автора)

1 -  дуниты; 2 -  полосчатый дунит-пироксенит-габбровый комплекс; 3 -  
трок толи ты; 4 -  габбро-нориты; 5  — метасоматическое габбро; 6 — апоно- 
ритовое метасоматическое габбро; 7  -  ортомагматические брекчии; 8 -  пла- 
гиограниты; 9 -  ордовикские осадочно-метасоматические комплексы; 1 Cl-  
ордовикские диабазы; 11 -  кытлымиты; 12 -  аподиабазовые амфиболиты; 13 - 
лландоверийские эффузивы

ми наблюдаются и постепенные переходы и резкие контакты. Переслаивающие
ся слои разного состава колеблются в мощности от первых сотен метров до 
сантиметров. В тонкополосчатых частях разреза отчетливо видны многочислен- 
ные складки волочения, разбудинированные слои, тектонические линзы и сложны6 

завернутые складки с резким изменением мощностей в замках, свидетельству* 
ющие об интенсивном тектоническом течении вещества [Ефимов, 1 9 7 7 ]»  Эти 
структуры, однако, не дают складок большой амплитуды, и общая структура 
полосчатого комплекса имеет сравнительно простую морфологию. Важно отме*



тить, ЧТО структуры течения в полосчатом комплексе не сопровождаются ли
нейной или плоско-параллельной ориентировкой минералов. Последние всегда 
образуют отчетливый гран облает овый агрегат.

Помимо тонкополосчатого чередования различных по составу пород в мао- 
сивных линзах и пластах (особенно дунитового состава) нередко наблюдаются 
шлирообразные и гнездообразные тела пироксенитов и габброидов или просто 
разноориентированные 'оспенные* зоны пироксенита в дунитовой массе.

Сухогорская ассоциация залегает структурно выше пород Западной ассоциа
ции; однако непосредственный переход между этими ассоциациями замаскиро
ван интрузией габбро (см . рис. 1 6 ) .  Для Сухогорской ассоциации характерны 
преимущественно полосчатые оливиновые габбро и троктолиты. Меньше рас
пространены согласные тела пироксенитов, верлитов и дунитов. Полосчатость 
в основном обусловлена чередованием троктолитовых и оливиновых габбро, а 
также неравномерным распределением темноцветных компонентов в габброи- 
дах. Между пироксенитами, дунитами и габброидами наблюдаются постепен
ные переходы с развитием переходных пород типа плагиоклазовых пироксени
тов и плагиоклазовых верлитов. Складки пластического течения и структуры 
тектонического разлинзования в породах Сухогорской ассоциации, по данным 
А.А. Ефимова ( 1 9 7 7 ) ,  имеют такое же широкое распространение, как и в 
подстилающем комплексе. Причем, как и в рассмотренном выше случае, они 
сложены гранобластовым минеральным агрегатом.

Две последние ассоциации, слагающие последовательную серию пород» д о 
вольно сложно смяты, поэтому их мощность неясная. Мощность же пород д у - 
нит-пироксенит-тылаитовой (Западной) ассоциации, видимо, достигает 1 ,5 -  
2 км. Неполная мощность габбровой (Сухогорской) ассоциации превышает 5 -  
6  км.

Валенторская ассоциация, выделенная А.А. Ефимовым и Л.П. Ефимовой в 
восточной части массива, представлена преимущественно однообразными габ
бро-норитами. А.А. Ефимов [1 9 6 3 ]  делает вывод об интрузивном внедрении 
габбро-норитов в породы описанных выше комплексов, обосновывая это от
четливыми интрузивными контактами с пироксенитами, наблюдавшимися на мас
сиве Денежкин Камень, и наличием ксенолитов, пироксенитов в габбро-нори
тах Кытлымского массива (Ефимов, Ефимова, 1 9 6 7 ) .  На это же указывает 
резко дискордантная граница габбро-норитов по отношению к внутренней струк
туре двух вышеописанных ассоциаций (см . рис. 1 6 ) , а также ряд петрографи
ческих особенностей этих образований (зональные плагиоклазы, офиолитовая 
структура и т .д .).

Серебрянская ассоциация амфибол-пироксенитовых и амфиболовых анортито- 
вых габбро слагает сравнительно небольшое тело в центральной части масси
ва. Для этой ассоциации характерно широкое развитие участков и линзообраз
ных тел горнблендитов и, жилы габбро-пегматитов и анортозитов. Отмечаются 
отчетливые полосчатые текстуры габброидов.

Плагиограниты и кварцевые диориты, развитые в восточной части массива 
и восточнее его, слагают сравнительно небольшие тела и некоторыми исследо
вателями включаются в состав массива. Однако отчетливые рвущие контакты 
плагиогранитов с породами массива, ксенолиты габброидных пород и пироксени
тов в эруптивных брекчиях, рвущие жилы плагиогранитов в габброидах с  экзо- 
контактовой амфиболитизацией и деанортизацией последних, позволили А.А. Ефи
мову считать, что плагиограниты представляют собой более поздние .интру
зивные образования и не связаны генетически с Кытлымским массивом.

Западный (полосчатый) комплекс и габбро иды Сухогорской ассоциации 
(троктолиты и оливиновые габбро), по мнению А.А. Ефимова, представляют 
Результат метасоматической переработки ультра основных пород. Габбро-нори
ты Валенторской ассоциации имеют отчетливо интрузивную природу и предс
тавляют более поздние образования, нежели первые две ассоциации, и в целом 
°ни имеют дискордантную границу с метасоматическими породами.

Большой интерес представляет генетическая природа Серебрянской ассоцю* • 
ации амфибол-пироксенитовых анортитовых габбро. Детальное изучение контак-



га интрузивных габбро-норитов с габброидами Серебрянской ассоциации, про
веденное А.А. Ефимовым и Л.А. Ефимовой, показало, что переход осуществля
ется постепенно, за счет метасоматического преобразования габбро—норитов. 
Причем, по своеобразному характеру этот метасоматоз принципиально не от
личается от метасоматоза, приведшего к формированию пород полосчатой За
падной и Сухогорской ассоциаций. По мнению цитируемых авторов, метасома- 
тические процессы действовали длительно, хотя их интенсивность во времени, 
по-видимому, уменьшалась.

На породы, описанные выше, накладываются процессы ретроградного мета
морфизма, приводящие к амфиболизации пироксенов, цоизитизации и эпид от изв
ини плагиоклазов и т.д. В отличие от альпинотипных комплексов гипербазитов 
и габброидов эти процессы в ПлатинонОСном комплексе проявлены слабо.

Внутренняя структура Кытлымского массива до работ А.А. Ефимова и 
Л.П. Ефимовой рисовалась в виде концентрических воронок, уходящих на глу
бину [ Решетько, 1 9 6 2 L  Сейчас о структуре массива можно говорить более 
определенно (см . рис. 1 6 ) .  К сожалению, структура обрамляющих толщ изуче
на в значительно меньшей степени.

В первом приближении можно говорить о том, что внешние контуры масси
ва не вполне согласны с  его внутренней структурой. Гипербазиты и габброи- 
ды массива представляют собой фрагменты двух сложно построенных брахи- 
синклинальных структур, разобщенных между собой. Меньшая по размеру -  
юго-западная Косьвинская структура, -  судя по залеганию дунитов, пироксе- 
нитов и тылаитов, а также по элементам полосчатости в последних, представ
ляет почти иэометричную брахисинклиналь, осевая плоскость которой несколь
ко наклонена на запад. На западном крыле породы падают на восток под уг
лом 3 0 - 5 0  , на восточном -  на запад под углом 6 0 - 8 0  . Крупные тела ду
нитов в этой структуре приурочены к ее западному и восточному крыльям.

Основная часть массива представляет реликт второй (Кытлымской) брахи- 
синклинальной структуры с  ядром в районе Серебрянского камня. Возможно, 
эта брахисинклиналь осложнена дополнительным антиклинальным пережимом, 
который отделяет ее южную часть в дополнительную брахисинклиналь. Породы 
полосчатого комплекса (Западная ассоциация) распространены только в за
падном крыле этой структуры (Тылайский и Конжаковский камни) и отсутст
вуют на востоке. Троктолиты Сухогорской ассоциации и интрузивные габбро 
Валенторской ассоциации приурочены к ее осевой части. Не исключено, что 
вдоль восточного крыла этой структуры проходит субмеридиональный разлом.

Породы, слагающие Кьгглымскую брахисинклиналь, смяты в дополнительные 
складки. Анализ фактических данных, полученных А.А. Ефимовым и Л.П. Ефи
мовой [1 9 6 7 ]  при геологическом картировании массива, позволяет говорить 
только о некоторых самых общих закономерностях строения этой структуры. 
Западное крыло Кытлымской брахисинклинали (как и упоминавшейся выше К ось 
винской брахисинклинали) сравнительно пологое. Углы падения отдельных тел 
и полосчатости не превышают 3 0 - 4 0  , хотя и здесь, судя по элементам за
легания, возможны дополнительные складки. Восточнее, в осевой части брахи
синклинали, углы падения'становятся круче (от  6 0 - 7 0  до вертикальных) и 
появляется серия сложных складок. Об этом свидетельствуют наклоны пластов 
в разные стороны при сохранении генерального простирания, очерчивающего 
брахиструкгуру. Генетическая природа этой складчатости не совсем  ясна и 
требует дополнительного изучения. Структура вмещающих толщ изучена зна
чительно хуже. Как уже говорилось, перидотито-габбровые образования Кыт
лымского массива расположены в западной части Тагильского синклинория 
среди метаморфиэованных диабазов ордовикского возраста. С востока они по 
резкой меридиональной границе контактируют с эффузивными образованиями 
силура, практически не претерпевшими метаморфизма. Вероятнее всего, этой 
границе отвечает более поздний разлом* хотя его морфология совершенно не 
изучена. В самом общем виде ордовикские образования, структурно подстилаюшй* 
породы .Платиноносного комплекса, имеют простирания, согласные с контура
ми Кытлымского массива, и падения, направленные под него. Это особенно



хорошо видно в южной части массива. Амфиболиты и зеленые сланцы слагают 
меридионально вытянутую антиклиналь, шарнир которой довольно круто погру
жается на север. Габбро-гипербазитовые образования слагают западное (К ось- 
зинская синклиналь) и восточное (Сухогорская синклиналь) крылья этой струк
туры, а в северном направлении амфиболиты уходят под Кытлымскую брахисинкли- 
наль. Такое же грубое соответствие структуры ордовикских пород с контурами 
Кытлымского массива отмечается вдоль северного его ограничения. Как от
мечают А.А. Ефимов и Л.П. Ефимова [1 9 6 7 ] ,  контакты массива падают под 
него вдоль западного и северного его ограничений. Таким образом, в общей 
структуре массив слагает ядро нескольких брахиформных синклиналей, крылья 
которых выполнены ордовикскими образованиями.

Можно предположить, что в структурном отношении породы Кытлымского 
массива представляют собой останцы крупного тектонического покрова, сла
гающие ядра брахисинклинальных структур. Параавгохтон образован ордовикс
кими вулканитами. Внутренняя структура пород гипербазито-габбрового аллохто
на, видимо, несколько отличается от структуры параавтохтона, однако характер 
этих отличий не ясен. Несомненно лишь одно, при общем соответствии структуры 
подстилающих толщ с  контурами аллохтонной гилербази то-габбро вой массы конк
ретные структуры последней местами оказываются дискордантными к границам 
аллохтона.

Специально рассмотрим преобразования, развивающиеся по контакту габ - 
бро-гипербаэитовых пород и вулканитов параавтохтона. Приуроченные к этому 
контакту породы были выделены Н.М. Успенским [1 9 5 2 ]  под названием кыт
лымитов, представляющих по существу мигматиты основного состава (по сос
таву они отвечают микрогаббро). Н.М. Успенский, отмечая постепенный пере
ход от кытлымитов через амфиболиты к зеленым ап одна базовым сланцам, счи
тал, что такой же непрерывный переход наблюдается от кытлымитов к гипер- 
базигам и габбро. Это и послужило обоснованием гипотезы метасоматической 
природы гипербазитов и габбро, сформировавшихся, по мнению Н.М. Успенс
кого, за счет диабазов. Однако А.А. Ефимов [ 1 9 6 3 ]  показал, что кытлымиты 
имеют резкие тектонические контакты с габброидами и пироксенитами и со
держат обломки последних, вплоть до появления брекчий с кытлымитовым це
ментом. Поэтому вывод А.А. Ефимова о том, что кытлымиты сформировались 
после формирования гипербазито-габбрового комплекса, вполне правомерен.

Очень характерная полосчатая текстура кытлымитов, сложные складки те
чения, волочения и разлинзование, свойственные этим породам, свидетельст
вуют о том, что кытлымиты представляют высокотемпературный гектонит, 
формировавшийся в подошве гипербазито-габбрового аллохтона. В этом слу
чае приходится согласиться с выводом А.А. Ефимова о том, что в момент 
тектонического внедрения гипербазито-габбровые образования имели достаточ
но высокие температуры. Мощность кытлымской зоны очень невелика (первые 
сотни метров). Большая площадь, занятая этими породами на перемычке меж
ду Косьвинской структурой и Тылай-Конжаковской, видимо, связана с тем, 
что плоскость шарьяжа залегает здесь очень полого.

Помимо кытлымитов вокруг Кытлымского массива широко распространены 
аподиабазовые амфиболиты, иногда с  гранатом. Эти амфиболиты характеризу
ются четкими линейными текстурами слагающих минералов. Возможно амфибо- 
литизация также связана с тектоническим надвиганием разогретых габбро-ги- 
лербазитовых масс на ордовикские диабазы и зеленые сланцы. Однако соотно
шение разных типов метаморфизма в диабазах ордовика не изучено, и такой 
вывод можно делать только весьма предположительно.

Подведем некоторые итоги, следующие из описания Кытлымского масси
ва* Гипербазито-габбровый комплекс отчетливо стратифицирован. В его разре
зе выделяется полосчатый дунит-пироксенит-габбровый комплекс и залегающие 
выше оливиновые габбро и троктолиты.

В отличие от Войкарского и других альпинотипных массивов в Кытлымс- 
Ком массиве отсутствует нижняя, дунит-гарцбургитовая часть разреза. Его 
отличает также очень слабое проявление последующего метаморфизма.



В структурном отношении Кытлымский массив может рассматриваться как 
крупная тектоническая пластина, шарьированная в горячем состоянии на диа
базы ордовика. Время шарьирования определяется как доверхнесилурийское, 
так как плагиограниты и габбро-нориты интрудируют в породы аллохтона и па- 
раавтохтона, запечатывая шарьяж. Галька этих пород известна в верхнелудлов- 
ских конгломератах. Внутренняя структура массива значительно проще, чем 
внутренняя структура альпинотипных массивов.

Другие массивы Платиноносного комплекса изучены значительно хуже. Одна^ 
в них повторяются типичные для Кытлымского массива особенности [Булыкин 
Золоев, 1 9 6 8 ; Иванов, 1 9 7 4 ] .

Значительно меньше данных о структурной позиции рассматриваемых массц, 
вов. Можно предполагать, что такой изометричный массив, как Денежкин Ка
мень, представляет аллохтон, надвинутый на эвгеосинклинальную серию. Для 
Суроямского массива Нязепетровской зоны аллохтонность доказана геологи
ческими и геофизическими данными [Смирнов, Беллавин, 1 9 7 4 ].

Однако многие крупные массивы, относящиеся к платиноносному комплексу 
(Ревдинский, Харасюрский и ар.), представляют линейно вытянутые тела, при* 
уроненные к границе между эвгеосинклинальной и миогеосинклинальной зона
ми, т .е . занимают такое же положение, что и Войкарский массив. Вероятно, 
в этих случаях массивы представляют основание гигантских эвгеосинклиналь- 
ных пластин, надвинутых на запад.

СЕРПЕНТИНИТОВЫЕ МЕЛАНЖИ И СЕРПЕНТИНИТОВЫЕ ТЕКТОНИТЫ

Выше было рассмотрено строение гипербазито-габбровых комплексов, в кото- 
рых соотношения между разными типами пород почти не нарушены тектоничес 
ки. Такие гипербазит-габбровые целики на Урале, да и в других складчатых 
областях, встречаются сравнительно редко. Обычно же среди офиолитовых 
комплексов распространены различного рода серпентинитовые меланжи или 
серпентинитовые тектониты, представляющие полностью дезинтегрированные 
породы гипербазито-габбрового комплекса,, перемешанные в той или иной сте- 
пени с вмещающими породами. Помимо тектонической дезинтеграции эти по
роды многократно перемещались в процессе тектонических движений; часто 
они оказываются полностью оторванными от гматеринских" пород меланокра- 
тового основания эвгеосинклиналей. Серпентинитовые меланжи, их внутреннее 
строение и структурная позиция в складчатых областях описаны в многочис
ленных работах советских и зарубежных исследователей [Пейве, 1 9 6 9 ; Кшш 
пер, 1 9 7 0 , 1 9 7 5 ; Перфильев, Руженцев, 1 9 7 3 ; Bailey, McCallien, 1951—195 
Gansser, I960; Hsu, 1972]. На Урале эти образования также известны из ряд 
работ [Пейве и др., 1 9 7 1 6 ; Руженцев, 1 9 7 4 ; Руженцев, Поспелов, 1 97 2 ; 
Камалетдинов, 1 9 7 4 ]. Учитывая это, мы остановимся на описании меланже! 
очень кратко.

На Урале крупные целиковые пластины пород гипербазито-габбрового ком* 
плекса сохранились в основном в западной краевой части эвгеосинклинали, 
где они слагают краевые офиолитовые аллохтоны [Руженцев, 1 9 7 4 ]. Во 
внутренних частях эвгеосинклинали преимущественно распространены серпенп 
нитовые меланжи и меланократовые тектониты, среди которых нередко ветре- 
чаются более или менее крупные блоки относительно ненарушенных пород 
рассматриваемой ассоциации. В первом приближении среди серпентинитовых 
тектонитов и меланжей можно выделить несколько типов, различающихся по 
набору пород и их соотношению. Общее для всех типов: пластичный серпент* 
нитовый тектонит, образующий цемент этих образований.

Серпентинитовые тектониты сложены тектонически дезинтегрированным 
ретертым и развальцованным ультраосновным материалом. Здесь различают^ 
два подтипа. Первый представляет собой серпентинитовый тектонит, включая 
щий в себя отдельные блоки и линзы массивных гарцбургитов и дунитов, ч* 
тично или полностью серпентиниэированных. Такие тектониты чаще всего ПР1 

урочены к подошве целиковых тектонических пластин, сложенных породами



^нит-гарцбургипгового комплекса. Они связаны постепенными переходами с 
0 енарУшенными ультрабазитами и представляют, по существу, нижнюю, сильно 
^тонизированную и разрушенную часть этих пластин» В качестве примера 
можно привести северный контакт массива Рай-Из на Полярном Урале. Гипер- 
5 азиты и перекрывающие их габброиды слагают здесь крупную тектоническую 
пластину, надвинутую на миогеосинклинальные отложения. Тектонит в подош
ве пластины имеет изменчивую мощность, не превышающую 1 5 0  м. В давлен
ный и развальцованный серпентинитовый цемент включены многочисленные 
глыбы пород дунит-гарцбургитового ряда, массивных серпентинитов, апосер- 
пентинитовых карбонатных пород. Значительно реже встречаются линзовидные 
тела альбит-амфиболовых и глыбы грана*-пироксеновых пород. Форма облом
ков линзовидная и сглаженная. Иногда гипербазиты слагают огромные шары 
диаметром 3 -5  м. Состав обломков, как мы видим, почти целиком отвечает 
составу пород вышележащей пластины. Тектонит связан с этой пластиной 
постепенным переходом.

Второй подтип серпентинитового тектонита характеризуется давленными, 
мятыми серпентинитами, сильно рассланцованными, нередко карбонатизирован- 
ными. Глыбы других пород не Х£фактерны. Такие серпентинитовые тектониты 
приурочены обычно к поздним крутым разломам и трещинам, в которые легко 
выдавливается пластичная серпентинитовая масса. Примеры подобных серпен- 
тинитовых тектонитов очень многочисленны на Урале. В частности, в Сакмар- 
ском аллохтоне в долине р. Колымбай, на водоразделе рек Косагач и Сургала 
такие тектониты слагают узкие вытянутые полосы, иногда сливающиеся. Они 
приурочены к поздним крутым продольным разломам. Подобные же тектониты 
часто приурочены к ограничениям грабенов Мугоджарского антиклинория и к 
другим многочисленным крутым трещинам и разломам на восточном склоне 
Урала.

Наиболее распространены различного рода меланжи, представляющие текто
ническую см есь разных пород, погруженную в серпентинитовый тектонит. Сре
ди них выделяются два основных подтипа меланжа: мономиктовый и полимик- 
товый [Перфильев, Руженцев, 1 97 3 ].

Мономиктовый меланж -  еерпентинитовая брекчия, переполненная глыбами 
габброидов, амфиболитов, серпентинйзированных гипербазитов и значительно 
реже основных эффузивов и кремней. Характерная черта этого меланжа -  
офиолитовый состав глыб и отсутствие экзотического чужеродного материала. 
Примером таких меланжей могут служить ядра частных куполовидных струк
тур южной части Сакмарского аллохтона [Пейве и др., 1 9 7 1 6 ].

Мономиктовый меланж обычно приурочен к ядрам бр ахи антиклиналей и име
ет резкие тектонические соотношения с окружающими вулканогенно-осадочны
ми породами. В одних куполах блоки габброидов и амфиболитов распределены 
более или менее равномерно в теле меланжа. В других куполовидных структу
рах однородность в распределений глыб отсутствует. Крупные поля габброи
дов в них достигают нескольких квадратных километров по площади, разделя
ясь серпентинитовым месивом, включающим глыбы и блоки габброидов мень
шего размера. Такие меланжи в краях куполов обогащаются глыбами окружа
ющих вулканогенных и осадочных пород и переходят нередко в полимиктовый 
меланж. Рассмотренные <структуры представляют типичные серпентинитовые 
протрузивные диапиры, аналогичные соляным куполам.

Кроме того , миномиктовые меланжи нередко встречаются в основании круп
ных тектонических пластин, сложенных породами гипербазито-габбрового комп
лекса. Типичным примером может служить меланж, распространенный в осно
вании Карат^гского офиолштового аллохтона в хр. Султан-Уиздаг. В основании 
этой пластины прерывисто» прослеживается пласт мономиктового меланжа, со
стоящего из глыб гипербазитов, габброидов и лиственитов в серпентинитовом 
Цементе. Известняки и песчаники, подстилающие офиолитовый аллохтон, в с о с -  
таве глыб меланжа практически отсутствуют. Этот мономиктовый меланж 
тектонически родствен сер пентинитовым тектонитам подошвы массива Рай-Из 
и имеет постепенные пере: ходы к вышележащим габброидам.
4 гдо



Полимиктовый меланж представляет наиболее широко распространенный тиц 
меланжа на Урале. Для него характерны блоки, глыбы и линзы гипербазитов, 
габброидов, амфиболитов, вулканогенных пород, кремней и известняков, перек^ 
шанных в серпентинитовом цементе. Нередко в составе полимиктового мелан- 
жа появляются экзотические глыбы пород, неизвестных в близлежащих участ- 
ках или вообще чуждых данной структурной зоне. В качестве примера приве
дем Кувандыкский меланж [Перфильев, Руженцев, 1 9 7 3 ] Сакмарского аллох- 
тона, обнажающегося в окрестностях г . Кувандык по левобережью р. Сакмары, 
Это -  брекчия, состоящая из глыб силурийских кремней, песчаников, диаба
зов, спилитов, девонских альбитофиров, ордовикских аргиллитов, габброидов, 
амфиболитов, массивных гипербазитов и карбонатизированных серпентинитов. 
Среди глыб встречены крупные линзы (до 1 км) кембрийских известняков и 
блоки кристаллических сланцев, чуждые данной структурной зоне. Все эти глы. 
бы перемешаны; простирания пород в них имеют самый различный азимут; 
они ориентированы под углом друг к другу даже в соседних глыбах. Размеры 
глыб колеблются от десятков сантиметров до сотен метров и даже километра, 
Такого же типа полимиктовый меланж изучен на юге Сакмарского аллохтона 
в южном обрамлении Хабарнинского массива в бассейне р. Косагач. В соста
ве глыб широко распространены гипербазиты, габброиды, вулканиты, известна* 
ки силура и девона. Здесь, правда, отсутствуют породы, чужеродные для дан
ной зоны. По-видимому, к этому же типу следует отнести макромеланж, прос* 
леживающийся в виде широкой полосы вдоль западного ограничения Магнито
горской зоны эвгеосинклинали. Эта полоса известна в литературе под назва
нием Главного Уральского глубинного разлома [Херасков, Перфильев, 1963]. 
Здесь в серпентинитовую массу включены крупные блоки и линзы гипербази
тов, габброидов, вулканогенцо-осадочных пород разного возраста и извест 
няков, размеры которых достигают нескольких (до десяти) километров 
в длину.

Отличительная особенность меланжа описанного типа заключается в значи
тельной гомогенизации обломков и блоков, примерно равномерно перемешан
ных в массе меланжа. В результате этого нет крупных участков, в которых 
преобладает тот или иной тип пород в составе включений. Везде набор пород 
в глыбах примерно одинаков. Этот тип меланжа отчетливо приурочен к осно
ванию крупных тектонических пластин, являясь той пластичной 'постелью*, 
по которой передвигались пластины в процессе шарьирования.

Несколько иной тип полимиктового меланжа изучен в южной части Сакмар- 
ской зоны [Пейве и др., 1 97 16 ; Перфильев, Руженцев, 1 9 7 3 ]. Для него ха
рактерен неоднородный по составу набор пород в глыбах от места к месту 
в пределах единого меланжевого поля. Эти меланжи либо распространены в 
ядрах протрузивных куполов, либо образуют дискордантные к вмещающим стру
ктурам протрузивные тела неправильной формы, прорывающие тектонические 
пластины вулканогенно-осадочных пород. Состав блоков здесь, кроме обязан 
тельно присутствующих глыб габброидов и гипербазитов, определяется соста
вом вмещающих пород, которые могут иногда сохранять и элементы залегание 
пород обрамления. Для этого меланжа, таким образом, характерна сла
бая гомогенизация глыб. Однако при дальнейшем развитии протрузии гль 
бы могут перемещаться, и меланж становится значительно (более гомо
генным.

Как видно из сказанного, серпентинитовые тектониты нельзя рассматривав 
как непосредственное меланократовое основание авгеосинклиналь.ных серий.
В процессе тектонического развития они были перемещены в виде протрузий 
или шарьированы, насыщены чужеродными породами; полностью потеряли свою 
первичную внутреннюю структуру и связь с материнскими массами. Серпен
тинитовые меланжу также косвенно указывают на существование такого ме- 
ланократового основания в эвгеосинклинальной области.



ОБСУЖДЕНИЕ
Изложенный выше материал позволяет наметить то общее, что объединяет 

осмотренные массивы.
 ̂ 1 . Во всех случаях, когда наблюдается ненарушенное тектонически соотно

шение этих пород с вулканитами эвгеосинклинальной зоны, они залегают в 
основании эвгеосинклинальных серий, слагая нижние части тектонических плас- 
гин. Такое положение гипербазит-габбро-амфиболитовых комплексов позволя- 
еТ рассматривать их как меланократовое основание эвгеосинклинальных се
рий» существовавшее в период их накопления. Такое представление обосновано 
в ряде работ советских и зарубежных исследователей (в том числе и авто- 
ром) для Разных регионов [Пейве, 1 9 6 9 ; Пейве и др„ 1 971а , 1 9 7 2  а,б; 
Перфильев, Руженцев, 1 9 7 3 ; Иванов и др., 1 9 7 4 6 ; Книппер, 1 9 7 5 ; Bailey

о., 1970; Dewey, Bird, 1971].
Существуют различные представления о соотношении пород основания с 

эвгеосинклинальными комплексами. Согласно одному из них, наиболее отчет- 
диво сформулированному А.Л. Книппером [1 9 7 5 ] , гипербазиты и габброиды 
значительно древнее вышележащих серий (предполагается даже их архейский 
возраст), испытали многократную складчатость и метаморфизм. Их соотноше
ние с вулканогенно-осадочными толщами аналогично соотношению фундамента 
и чехла платформ. Другая точка зрения предусматривает тесную связь габбро- 
идов основания с  вышележащими основными вулканитами [Dietz, 1961; Dewey, 
Bird, 1970].

Приведенный выше материал не может быть интерпретирован однозначно. 
Действительно, контакт габброидов и диабазов, как правило, замаскирован 
метаморфическими образованиями. Однако, я думаю, что для Урала наиболее 
распространенное явление -  тесная связь габброидов и вышележащих пород.
На это указывает конформность внутренней структуры тех и других и описан
ный в Каратауском аллохтоне непрерывный переход от габбро к диабазам.
В связи с этим термин 'меланократовое основание' не совсем верно 
отражает существо. Это не самостоятельный фундамент эвгеосинклиналь
ных серий, а просто их нижняя, отличающаяся по составу (и по гене
зису ) часть.

Структурная дисгармония скорее связана с границей дунит-гарцбургитово- 
го комплекса и габброидов. Факты, приведенные в работе А.Л. Книппера по 
Альпийскому поясу, и данные, изложенные в статье А.В„ Пейве [1 9 7 5 ]  по 
геологии Срединно-Атлантического хребта, не позволяют сомневаться, что в 
этих районах наблюдается временной разрыв и складчатость между гиперба- 
зито-габбровыми комплексами и толеитовыми лавами. Вероятнее всего, реаль
но существуют оба типа соотношений. Более того, даже в пределах Урала в 
некоторых зонах основные вулканиты низов эвгеосинклинальной серии, веро
ятно, отделены от подстилающих пород этапом интенсивной деформации. Имен
но такой вывод делает С.В. Руженцев [1 9 7 4 ]  для Сакмарского аллохтона.
Но этот случай требует тщательного дополнительного изучения.

2. Породы меланократового основания образуют закономерный вертикаль
ный разрез (рис. 1 7 ) ,  в котором снизу вверх выделяется:

А. Дунит-гарцбургитовый комплекс, сложенный преимущественно гарцбурги- 
тами с переменным количеством жил и тел дунитового состава. Максимальная 
видимая мощность комплекса (Войкарский массив) превышает 3 км. Породы 
этого комплекса имеют свою внутреннюю структуру, которая фиксируется не
равномерным полосчатым распределением пироксенов и хромшпинелидов. Как 
показали исследования С.В. Москалевой [1 9 6 0 ]  на массивах Крака и А.А. Са
вельева [ 1 9 7 4 ]  на Войкарском массиве, эта полосчатость резко дискордантна 
по отношению к структурам вышележащих комплексов.

Дунит-гарцбургитовый комплекс сопоставляется нами с породами верхней 
Мантии современных океанических структур. Для Урала сопоставление дунит- 
гарцбургитовой ассоциации с породами верхней мантии впервые было сделано 
С*В. Москалевой [1 9 6 0 ]  и в дальнейшем нашло многочисленных последова-



Р и с .  1 7 . Сопоставление разрезов меланократового основания
1 -  дунит-габбровые комплексы; 2 -  дуниты; 3 -  полосчатый комплекс; 

4 -  троктолиты; 5  -  габбро; б -  клинопироксениты; 7 -  амфиболиты; # -  пл& 
гиограниты; 9 — диабазы. Массивы: I — Сыум— Key, Н -  Войкарский, III -  Кь 
лымский, IV -  Хабарнинский

те лей. Ультрабазитовый состав верхней мантии современных океанов прини
мается сейчас большинством исследователей.

Б. Дунит-клинопироксенит-габбро-амфиболитовый комплекс -  сложный и 
имеет свою внутреннюю стратификацию (рис. 1 8 ) .  В его основании прослеяс 
вается четкий маркирующий горизонт, представляющий чередование дунитов, 
верлитов, клинопироксенитов, троктолитов и других габброидов. "Полосчатый' 
горизонт иногда прослеживается непрерывно на многие десятки километров i 
даже до 1 0 0  км, как, например, Войкарский массив, имея мощность от не
скольких сотен метров до 1  км.

Строение полосчатого горизонта несколько меняется от места к месту и 
от массива к массиву, однако везде наблюдается закономерное увеличение 
роли габброидов вверх по разрезу и преобладание верлитов и пироксенитов * 
нижней его части. Здесь же изредка появляются линзы пород гарцбургитово* 
го  состава. В ряде случаев (Войкарский, Кытлымский, Хабарнинский масси* 
вы) в основании полосчатого горизонта обособляются мощные линзы дунитов 
возможно заслуживающие выделения в самостоятельный "пласт".

Полосчатый горизонт представляет собой частое чередование линз и буД* 
пород разного состава ,: нередко наблюдаются сложные складки течения. М<* 
ность линз, и будин варьирует от сантиметров до нескольких десятков метр01 

прослеживаясь по простиранию на 1 - 2  км. Однако несмотря на все признак



Р и с. 1 8 . Схема преобразования структуры пород меланократового основания 
1  -  дунит-гарцбургитовый комплекс; 2 -  полосчатый комплекс; 3 -  га&- 

броиды; 4 -  амфиболигазированные диабазы, комплекс параллельных даек; 5 — 
пироксен-плагиоклазовые тек то ни ты; 6 -  мета морфи ты повышенных давле
ний; 7 -  плагиограниты; 8 -  бластомилониты и зоны межпластовых проскаль
зываний; 9 -  миогеосинклинальные отложения; А -Е  -  последовательные ста
дии формирования структуры офиолитового массива

интенсивного пластического течения минеральный агрегат имеет отчетливую 
гранобластовую структуру. Полосчатый горизонт сопоставляется с  поверхно
стью Мохоровичича палеоекеанической коры.

Полосчатый горизонт вверх по разрезу постепенно сменяется мощной (до 
6 - 8  км) серией преимущественно габброидных пород. Среди габброидов неред
ко встречаются крупные тела клинопироксенитов, дунитов и других ультраос- 
новных пород. Сами габброиды часто имеют полосчатое строение, и в них 
также фиксируются многочисленные складки течения и структуры тектоничес- 
кого разлинзования.



Габброиды, входящие в состав рассматриваемого комплекса, очень разное 
образны. Здесь описаны троктолиты, оливиновое габбро, диопсидовое габбро, 
габбро-нориты и т.д. Общая особенность этих пород -  повышенная основность 
плагиоклазов (Ап -  8 0 - 9 5 ) ,  постепенные переходы между всеми перечислен* 
ными разностями, такситовая полосчатая текстура и гранобластовая структу 
ра. Габброиды метаморфизованы в разной степени, вплоть до образования 
амфиболитов и эклогитоподобных пород. Сохраняются и почти неметаморфизо* 
ванные разности.

В верхних частях разреза слоя, выше габброидов, появляются амфиболиты 
различного типа, формирующиеся за счет вулканитов основного состава. Эти 
амфиболиты связаны постепенными переходами с диабазами и спилитами, а 
сами содержат горизонты микрокварцитов и слюдяных сланцев, возникших з'а 
счет метаморфизма первично осадочных пород. С точки зрения динамических 
условий метаморфизма, приведших к образованию этих пород, можно говорить 
о двух генерациях.

Амфиболиты первой генерации (в качестве примера можно указать 
восточное обрамление Войкарского массива и небольшие выходы габбров* 
дов и амфиболитов на востоке Мугоджарского антиклинория Южного Ура* 
ла) представляют своеобразные породы, отвечающие по своим минераль
ным ассоциациям эпидот-альбит-амфиболитовой субфации эеленосланцевой или 
амфиболитовой фаций метаморфизма, но сохранившие полностью структурные и 
текстурные особенности первичных пород. На Полярном Урале -  это диаба
зовые порфириты, габбро-диабазы и диабазы, представляющие собой реликты 
комплекса параллельных даек. В Мугоджарах, наряду с метаморфизованными 
габбро—диабазами и диабазовыми порфиритами, встречены шаровые лавы, со
хранившие свою первичную текстуру, но метаморфизованные до амфиболито
вой фации. Иногда среди этих пород появляются неправильные гнезда и лин
зообразные тела амфиболовых габбро, представляющие по существу перекрис- 

. таллизованные исходные породы, однако никакие директивные направления ми
нералов при этой перекристаллизации не, возникает. Можно предположить^ 
что такой метаморфизм протекал в условиях температур амфиболитовой фа
ции, но без четких стрессовых напряжений. В обоих рассмотренных случаях 
мета диабазы залегают структурно выше габброидов. В некоторых случаях по 
диабазам образуется метасоматическое габбро, близкое по составу габброи- 
дам, рассмотренным выше. Мощность таких габброидов может достигать нес
кольких сотен метров (Каратауский аллохтон).

На гипербазиты, габброиды и амфиболиты первой генерации накладывается 
метаморфизм, связанный со  стрессовыми напряжениями. В гарцбургитовом 
комплексе это выразилось в образовании оливин-антигоритовых гнейсов (вой- 
кариты); габброиды й амфиболиты первой генерации превращаются в гранато
вые# и безгранатовые амфиболиты, эклогитоподобные породы и т.д. Этот же 
тип метаморфизма накладывается и на перекрывающие вулканогенно-осадоч
ные серии, низы которых превращаются в гранатовые и безгранатовые амфи
болиты, быстро сменяющиеся вверх по разрезу аповулканогенными зелеными 
сланцами. Таким образом, в процессе стрессового метаморфизма происходит 
наращивание слоя Б за счет метаморфизованных вулканитов низов эвгеосин- 
клинального разреза. Мощность слоя Б достигает 6 - 8  км, причем мощ
ность его верхней (аподиабазовой) части колеблется, достигая местами 
1 ,5 -2  км.

Слой Б хорошо сопоставляется с породами, драгированными из современ
ных океанов [Марков, 197 5 ]*  Породы этого слоя сопоставляются многими 
исследователями, в том числе и автором, с гбазальтовым* слоем океанической 
коры [Пейве и др., 1 9 7 2 а , б; Марков, 1 9 7 5 ; Макарычев, 1 9 7 5 ] .

3 . Структурные формы, в которых находятся породы меланократового оси* 
вания, можно свести к четырем основным типам:

А. Простые целиковые тектонические пластины, шарьированные в горячем; 
состоянии, например, породы дунит-клинопироксенит-габбрового (платинонос
ного) комплекса Тагильской зоны. Покровы, сложенные породами этого ком*1'



яекса» соРваны примерно по кровле гарцбургитов (слой А) и сложены порода-
слоя Б. В их основании фиксируется высокотемпературный тектонит. Для 

этих структур не характерно развитие метаморфид стрессового типа (амфибо- 
длтов второй генерации).

5 , Пеликовые массы гипербазито-габбровых пород образуют ядра гигантс- 
ллх лежачих складок, расположенных в нижней части крупных тектонических 
лдастин, сложенных эвгеосинклинальными образованиями. Метаморфиды стрес
сового типа связаны в основном с лежачими крыльями складок, хотя в мень
шей степени они проявлены и в висячих крыльях. В качестве примера были 
рассмотрены Войкарский, Кемпирсайский и Хабарнинский массивы.

В. Гйпербазиты и габброиды, слагающие низы крупных эвгеосинклинальных 
тектонических пластин с нормальной последовательностью пород от тектонизи- 
рованных гарцбургитов внизу через габброиды до амфиболитов верхов разреза 
меланократового основания, например крупный целиковый Нуралинский массив 
и другие восточного обрамления Уралтауского антиклинория.

Г. Серпентинитовые тектониты и серпентинитовые меланжи.
4 . Формирование меланократового основания Уральской эвгеосинклинали 

можно представить себе следующим образом. На дострессовой. стадии форми
рования меланократового основания его разрез выглядел следующим образом 
(снизу вверх): дунит-гарцбургитовый комплекс; габброиды (с полосчатым го
ризонтом в основании); диабазы, превращенные в амфиболиты первой генера
ции. Наиболее древний член разреза -  гарцбургиты. Габброиды воздействуют 
на гарцбургиты и перекрывают их со  структурным несогласием. Большинство 
исследователей рассматривают гарцбургиты как рестит, оставшийся после вы
плавки толеитов из пиролита.

Наиболее сложен вопрос о генезисе габброидов и пород полосчатого гори
зонта. Одна из этих точек зрения, активно развиваемая в работах В.Ф. Мор
ковкиной [1 9 6 7 ]  и А.А. Ефимова [1 9 7 3 ] , предполагает, что эти породы 
представляют результат метасоматической переработки гипербазитов при прив- 
носе в систему больших объемов Са и А1ипри выносе Fe и Mg. В пользу 
такого предположения говорят многие факты. Главные из них -  высокая сте
пень приближения парагенезисов минёральных фаз к равновесности [Иванов 
и др., 1 9 7 3 а ], метаморфическая структура и текстура пород [Ефимов, Ефи
мова, 1 9 7 4 ], непосредственные наблюдения, показывающие метасоматичес- 
кое преобразование гипербазитов с образованием всей гаммы пород, характер
ных для полосчатого горизонта. Судя по устойчивому парагенезу 01+ Ап пред
полагается, что процесс происходил в условиях высоких (не ниже 8 0 0 °С )  
температур при незначительных давлениях.

При такой трактовке приходится предполагать, что первоначально формиру
ется двухслойный разрез (гарцбургит внизу и диабаз наверху). Под влиянием 
каких-то глубинных высокотемпературных метасоматических агентов верхняя 
часть гарцбургитов (а местами и низы диабазов, см . Каратауский аллохтон), 
преобразуется в габброиды. Вышележащая часть диабазов испытывает только 
температурное воздействие, превращаясь в амфиболиты первой генерации. С 
позиций такой гипотезы трудно объяснить природу нижней границы зоны ме
тасоматической переработки и отчетливую общую вертикальную зональность 
(верлиты, клинопироксениты и дуниты, преобладающие внизу, и габброиды 
вверху).

Другая концепция [Тауег, 1 9 6 3 , 1969а ,Ь ] предполагает, что породы слоя 
Б представляют расслоенный комплекс, возникший при сложной дифференциа
ции магмы толеитового состава. Слабые стороны этой концепции не требуют 
пояснения. Это те факты, которые и заставили А.А. Ефимова и В.Ф. Морков
кину выдвинуть метасоматическую гипотезу.

Какую бы концепцию мы не принимали, несомненно, что габброиды (вмес— 
^  с полосчатым горизонтом) и амфиболиты первой генерации представляют 
метаморфиты низких давлений и высоких температур. В зависимости от пред
ставлений об исходном субстрате габброидов (магматическое габбро толеиго- 
в°го состава или ультраосновные породы) допускается разный масштаб и ха



рактер метасоматических преобразований, даже если метагабброиды имеют 
апогаббровую природу, то в результате метаморфизма они преобразовывают^ 
в анортитовые габбро, что должно было бы сопровождаться выносом натрия. 
Это хорошо коррелируется с ранним натриевым метасоматозом в вышележа- 
щих вулканитах. Граница слоя Б с гарцбургитами рассматривается как зона 
пластического течения, синхронного или более раннего, чем этот метамор
физм. Геодинамически таким условиям может отвечать растяжение, при кото* 
ром происходит горизонтальное движение примерно по верхней границе дунит 
гарцбургитового комплекса. Это движение должно происходить при достаток 
высоком тепловом потоке (высокотемпературный метаморфизм) и на неболь
шой глубине (отсутствие минеральных ассоциаций высоких давлений; см. рис. 1 $

Следующая стадия преобразований связана с  формированием амфиболитов, 
связанных со стрессовыми напряжениями, лежачих складок и тектонических 
покровов. В наиболее простом случае габброиды и вышележащие комплексы 
срываются примерно по своему основанию и надвигаются на диабазовые тол* 
щи (см . рис. 1 8 ,б ) . При этом надвигающиеся массы достаточно разогреты. 
Так формируются структуры, характерные для дунит-клинопироксенит-габбро. 
вого (платиноносного) комплекса.

В большинстве случаев тектоническое скучивание, по-видимому, осущест* 
вляется несколько иным путем. Вместо простого тектонического покрова на* 
чинает формироваться лежачая складка, ядро которой образовано гарцбурги*. 
тами (см . рис. 18, в, г ) .  По мере дальнейшего роста такой лежачей складки' 
гарцбургитовое ядро обосабливается от основной части гарцбургитового 'слог 
и движение такой складки напоминает перемещение гусеницы (см . рис. 18,д 
По одной или многим плоскостям габбро-амфиболитовая рубашка прокручи
вается вокруг пережатого гарцбургитового ядра такой 'гусеницы ', а на ее 
фронтальной части создаются условия сверхдавлений. Гарцбургитовое ядро, 
видимо, достаточно разогрето. Во всяком случае, как отмечалось, по напраъ 
лению к ядру минеральные ассоциации метаморфит становятся более высоко* 
температурными. Габброиды, аподиабазовые амфиболиты первой генерации и 
диабазы 'прокатываются* через зону сверхдавлений в лобовой части гусениц 
и превращаются, в той или иной степени, в метаморфиты второй генерации 
(гранатовые амфиболиты, эклогитоподобные. породы, глаукофановые сланцы). 
Метаморфиты' включают будины относительно неизмененных пород, так как 
'прокатывание' проходит по сложной системе зон пластического течения, ко
личество и место которых во времени меняется. Возможно, на раннем этапе 
пластическое течение охватывает всю мощность габбро—амфиболитового слоя; 
по мере выведения 'гусеницы ' в более высокие горизонты пластическое те
чение концентрируется на границе габбро-амфиболитов и диабазов, где формн 
руютоя глаукофановые сланцы, столь характерные для лежачего крыла склад
ки. В процессе движения 'гусеницы ' в ее висячем крыле происходит платно- 
гранитизация (Войкарский массив) и образуется плагиогранитная 'подушка'.

На некотором уровне в коре пластическая деформация становится невоз
можной, и 'гусеница'трансформируется в тектонический покров. Плоскость 
срыва может проходить в разной части лежачей складки, но чаще она приурс 
чена к ее лежачему крылу (Войкарский, Хабарнинский массивы). В конечнок 
результате образуется тектоническая пластина, в которой может сохранить# 
только висячее крыло складки, .подстилаемое в той или иной степени тектон* 
зированными породами гарцбургитового комплекса.

Я думаю, что формирование 'гусеницы ' -  наиболее распространенный пронес 
выведения крупных блоков гипербазито-габбровых пород основания в высокие и 
ризонты коры. Действительно, в большинстве крупных аллохтонных масс этих я 
род, в серпентинитовых меланж ах их основания встречаются тектонические ли# 
и пластины аподиабаэовых и апогаббровых гранатовых амфиболитов эклогито* 
подобных пород, глаукофановых сланцев и других метаморфитов, например в Ка*’ 
форнии [Misch, 1966], в Омане, Ньюфаундленде [Smith, 1958]. Эти метамор' 
фиты, вероятно, представляют собой остатки подвернутого крыла лежачей 
складки, почти полностью уничтоженного в процессе шарьирования.



Как следует из механизма образования 'гусеницы ' ,  гарцбургиты слагают 
пережатое бескорневое ядро этой структуры, а главная дискордантная тектони
ческая граница срыва располагается между полосчатым 'гори зон том ' и гарц- 
бургитами. Иными словами, граница срыва при тектоническом скучивании про
ч и т  там же, где и в покровах, сложенных породами дунит-пироксенит-габбро- 
зого (платиноносного) комплекса.

Выявляется характернейшая особенность формирования структуры мелано- 
кратового основания. Как на раннем этапе развития, происходившем в услови
ях растяжения, так и на позднем этапе истории, когда в условиях тангенциаль
ного сжатия образовались лежачие складки и покровы, главная поверхность 
тектонического срыва и пластического течения проходила в одной и той же 
части разреза пород основания -  именно в той, которая отвечала границе М о- 
хоровичича океанической коры геологического прошлого.

История формирования меланократового основания -  процесс сложный и дли
тельный. В этом  процессе, на разных его этапах, происходило изменение сос
тава пород отдельных 'сл о е в ', менялась их мощность и внутренняя структура. 
Поэтому наблюдаемые сейчас выходы пород гипербазито-габбрового основания 
палеоокеанических структур нельзя рассматривать как прямые выходы океани
ческой коры. Это сложные комплексы, в которых запечатлены различные гео
логические процессы, в том числе и процессы тектонического выведения 'океа
нического основания' в верхние горизонты коры.

КОМПЛЕКС РИФТОГЕННОЙ СТАДИИ (Cm-Oi)

Рассматриваемый комплекс не имеет стратиграфических соотношений с эв ге о - 
синклинапьными отложениям# и характеризуется вместе с  ними на основании 
предполагаемого генетического единства. Породы комплекса развиты фрагмен
тарно и частично располагаются в пределах миогеосинклинальной зоны Запад
ного склона Урала (рис. 1 9 ) .  В других случаях они слагают отдельные тек
тонические пластины и блоки в пределах эвгеосинклиналыюй зоны, преимущес
твенно в ее западных и восточных краевых частях. Строение, состав и страти
графическая последовательность напластования этих отложений пока еще плохо 
изучены. Во многих случаях породы рифтогенного комплекса не отделены от 
выше- или ниже лежащих пород. Эти обстоятельства не позволяют на данной 
стадии изученности выделить конкретные формации, хотя в целом комплекс мо
жет быть охарактеризован как вулканогенно-молассоидный. Главная роль в со 
ставе комплекса принадлежит вулканитам (преимущественно основного состава, 
нередко субщелочным и щелочным) и терригенным породам, среди которых пре
обладают грубообломочные разности.

Вулканогенные породы лучше всего изучены на Приполярном Урале, где 
ими сложено несколько разобщенных синклинальных структур в пределах Ли
пинского поднятия [Голдин, Кармунов, 1 9 7 3 ; Голдин, Пучков, 1 9 7 4  а, б; Пуч
ков, 1 9 7 4 ] .  Эти породы по составу довольно сильно меняются от  места к 
месту. В одних случаях (лорцемпейская свита) -  это лавы, туфы и туфобрек- 
чии базальтовых, андезито-базальтовых и трахиандезит-трахибазальтовых порфи- 
ритов с подчиненным количеством туфов трахилипаритового состава, выделенных 
Б.А.Голдиным и В.П.Давыдовым [1 9 7 3 ] в качестве трахиандезит-дацитовой 
Формации, в других -  нефелиновые базальты, трахибазальты, базальтовые и анде
зито-базальтовые порфириты и их туфы, туфобрекчии [Голдин, Мизин, 1 9 7 4 ] . Вул
каниты щелочно-базальтового ряда сопровождаются дайками и гипабиссальными 
телами пикритовых порфиритов, сиенит-порфиров и эссексит-габбро-диабаэов. 
Эта ассоциация вулканитов была выделена Б.А.Голдиным и В.Н.Пучковым 
(19746) в качестве самостоятельной формации щелочных баэальтоидов. Такое 
Разделение вулканитов на разные формации, по-видимому, пока преждевремен- 
Но» так как разные по составу вулканиты не образуют достаточно крупных са -  
мостоятельных тел, а незакономерно перемежаются в пространстве.



Р и с .  1 9 . Схема распространения пород 
рифтогенного комплекса

1 -  выходы рифтогенных формаций; 2 — 
эвгеосинклинальная зона; 3 -  миогеосин- 
клинальная зона и Русская плита; 4 -  За
падно-Сибирская низменность; 5 -  грани
ца эвгеосинклинальных комплексов; 6 -  
тектонические границы. Цифры на карте отве
чают выходам рифтогенных комплексов в стру^ 
турах: 1 -  Лемвинской зоны, 2 -  Ляпинского под* 
нятия, 3 -  Тагильского прогиба, 4  -  Сакмар- 
ского аллохтона, 5 -  Эбетинской антиклинали,
6  -  восточной части эвгеосинклинали

Вулканические породы появляются в рас
сматриваемом комплексе и на Южном Ура
ле в Сакмарском аллохтоне, где они слага
ют отдельные тектонические пластины. Вул
каниты в составе верхнекембрийско-трема- 
докских отложений выявлены только в пос
леднее время [Кориневский, 1 9 7 3 ; Ружен- 
цев, 1 9 7 4 ] .  В южной части Сакмарского 
аллохтона, среди обломочных пород куагач- 
ской свиты (Cm3 —0^) вулканиты образуют 
отдельные пласты. Это порфириты базальто
вого и андезито-базальтового состава, не
редко щелочные и субщелочные. Для некото
рых покровов характерна типичная подушеч
ная отдельность.

Там же, на Южном Урале, к востоку от 
Сакмарского аллохтона породы рассматрива
емого комплекса слагают Эбетинскую анти
клиналь. Наряду с  породами основного сос
тава здесь развиты и кислые. Первые пред
ставлены диабазами, диабазовыми порфири- 
тами (часто миндалекаменными) и габбро- 
диабазами. Они слагают мощные пластооб
разные тела среди терригенных пород. Кис
лые разности представлены породами пла- 
гиолипаритового ряда (альбитофиры, квар
цевые альбитофиры, фельзит-порфиры). Ос
новные и кислые породы не слагают единой 
толщи, а приурочены к разным частям раз
реза комплекса (основные к низам, а кис
лые к верхам), будучи разделены, терриген- 
ными породами.

Относительно природы основных и кислых пород Эбетинской антиклинали су
ществуют различные мнения. Одни исследователи считают их преимущественно 
вулканическими образованиями на основании пластовой формы залегания, нали
чия туфогенной примеси в обломочных породах и др. [Херасков, 1 9 6 7 ; Абду
лин, 1 9 7 3 ] .  На это же косвенно указывает появление миндалекаменных раз
ностей и Лавоконгломератов. А.Т.Зверев [1 9 7 3 в ]  обнаружил у кислых и основ
ных пород четкие интрузивные контакты, на основании чего все эти породы 
отнес к гипабиссальным образованиям. Однако для наших целей этот вопрос 
не играет принципиальной роли, так как синхронность магматических пород с 
осадочными при обоих трактовках не вызывает сомнения (наличие их обломков 
в песчаниках рассматриваемого комплекса). Вулканиты обычно эеленокаменно-



Иэменены и альбитизированы, не считая локальных участков, где метаморфизм 
достигает более высокой степени.

Как видно из короткого описания, магматические породы комплекса отлича
й с я  очень пестрым характером. Местами (Приполярный Урал) -  это  лавы и 
пирокластические образования, причем количественные соотношения тех и дру
гих очень сильно меняются. Наблюдается линзовидное выклинивание лавовых 
потоков в туфах и линзы туфов среди лав [Голдин, Давыдов, 1 9 7 3 ] .  В южных 
пайонах распространены в основном лавы, образующие протяженные пласты 
среди терригенных пород.

Столь же разнообразна и петрохимическая характеристика вулканитов (рис. 
2 0 ). По кремнекислотности преобладают породы базальтового и андезитового 
состава. Однако иногда, как отмечалось, среди них появляются кремнекислые 
н ультраосновные разности. Рассматриваемые вулканиты характеризуются не
обычайно большой дисперсией суммарной щелочности, в общем независимой от 
основности пород (см. рис. 2 0 , а ). Как видно из этого графика, намечается 
два максимума. Один в пределах от 3 до 6 ,3%  (S i0 2  -  4 0 -5 3 % ) ,  а другой 
в области резко щелочных пород (от 1 2 ,5  до 1 3 ,5 %  при содержании кремне
зема от 5 0  до 65% ). Отношение K2 0 /(K 2 0+Na2 0 )  для вулканитов колеблется в 
очень широких пределах и не обнаруживает связи с  содержанием S i0 2  (см, 
рис. 20, б ). Вероятно, это  связано с  налаженными метаморфическими процес
сами, изменившими первичные отношения щелочей. Однако, как видно из гра
фика (см. рис. 2 0 , б ), наряду с породами натриевого и калий-натриевого ряда 
есть щелочные базальты и андезито-базальты калиевой специализации. Вулка
ниты комплекса характеризуются в целом повышенными содержаниями ТЮ 2  (до 
3 ,5 %) при очень большой дисперсии содержания ТЮ 2  в породах базальт-анде- 
зитового ряда (см. рис. 20 , в). Наблюдается закономерное понижение содер
жания этого окисла в кремнекислых породах.

Разные по составу и петрохимическим особенностям вулканиты пространст
венно (или в разрезе) обычно разобщены. Выше отмечалось, что на Приполяр
ном Урале [Пучков, 1 9 7 4 ]  в одних структурах развиты вулканиты трахианде- 
зит-базальтового состава, в других -  щелочные базальтоиды. По-видимому, 
дальнейшее изучение позволит выделить несколько самостоятельных магмати
ческих формаций.

Осадочные породы комплекса представлены преимущественно обломочными 
породами. Особенно широкое распространение имеют песчаники, гравелиты, кон
гломераты, реже встречаются алевролиты и глинистые сланцы и еще реже линзы 
известняков. Это обычно толстослоистые, неритмичные серии песчаников и гра
велитов t  линзами конгломератов. В основании разреза комплекса (там, где 
оно видно) присутствуют базальные конгломераты, состоящие из обломков под
стилающих рифейско-вендских образований. Для песчаников характерна косая 
слоиртость и знаки ряби. По своему строению терригенные породы имеют м о- 
ласооидный облик. Э то мелководные морские отложения. Только на Приполяр
ном Урала появляются красно цветные песчаники и гравелиты, возможно, конти
нентального происхождения.

По составу наблюдается самый широкий спектр обломочного материала от 
полимиктового до аркозового или чисто кварцевого. На Приполярном Урале это 
в основном полимиктовый материал, состоящий из обломков подстилающих по
род, среди которых (особенно в базальных горизонтах) широко распространены 
обломки вендско-кембрийских гранитоидов.

На Южном Урале (Сакмарский аллохтон) терригенные породы известны под 
названием кидрясовской свиты [Лермонтова, Разумовский, 1 9 3 2 ; Павлинов, 
1937; Леоненок, 1 9 5 5 ; Келлер, Розман, 1 9 6 1 ; Петровский, 1 9 6 2 ; Петрогч
1970]. Свита сложена аркозовыми и кварц-глауконитовыми песчаниками, гра
велитами, алевролитами и аргиллитами. В составе обломочного материала пре
обладают кварц, полевой шпат (в том числе и калиевый), слюда, обломки гра- 
ннто-гнейсов. Характерно появление в обломках вулканитов основного состава. 
Сдельные линзы гравелитов и конгломератов имеют чисто кварцевый 
состав.
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дии Урала

В Эбетинской антиклинали [Херасков, Миланбвский, 1 9 5 3 ; Шарфман, Горо
хов, 1 9 6 5 ; Зверев, 1 9 7 3  а, б ]  в основном распространены пслимиктовые раз
ности песчаников и граувакки, обломочный материал которых состоит из под
стилающих вулканитов. Часто отмечается примесь туфогенного материала. На
ряду с такими породами в разрезе появляются аркоэовые песчаники, сходные 
с  песчаниками кидрясовской свиты.

Количественное соотношение вулканических и осадочных пород в составе 
комплекса варьирует в широких пределах. На Приполярном Урале вулканоген
ные образования иногда слагают почти весь разрез комплекса, хотя здесь же 
в других структурах вулканиты почти отсутствуют и широко распространены 
грубообломочные породы [ Пучков, 1 9 7 4 ] .

В  Сакмарском аллохтоне вулканические породы (лавы) резко подчинены. В 
южной части аллохтона ими слажены отдельные пласты (от первых метров до 
первых десятков метров по мощности), разделенные песчаниками (куагачская 
свита). В остальной части аллохтона комплекс почти целиком сложен терриген* 
ными породами, среди которых отмечаются редкие, маломощные, быстро выкли
нивающиеся пласты диабазов. В Эбетинской антиклинали разрез также в основ* 
ном слажен осадочными породами.

Соотношение рассматриваемого комплекса с  отложениями другого возраста 
в большинстве случаев тектоническое. Однако в отдельных случаях удается 
наблюдать и стратиграфические контакты. В пределах Эбетинской антиклинали 
на ее западном крыле (бассейн р. Чаушки) хорошо виден бйэальный конгломе- 
рат, начинающий разрез комплекса [Шарфман, Горохов, 1 9 6 5 ; Херасков, 1967; 
Зверев, 1 9 7 3 а ]. Галька в основном состоит из обломков подстилающих по
род лушниковской свиты (R—Cm?). Хотя наличие стратиграфического перерыва 
в основании разреза не вызывает сомнения, угловое несогласие в этом  случае 
отсутствует. На Приполярном Урале [Пучков, 1 9 7 4 ]  также предполагается зале
гание пород комплекса с  размывом на вендско-кембрийских (? )  образованиях. Эго 
доказывается обилием обломков подстилающих пород в базальных конгломератах*



Вверх по разрезу породы рифтогенного комплекса постепенно сменяются 
тодшами иной формационной принадлежности. На Приполярном Урале [Пучков, 
^9 7 4, 1 9 7 5 6 ]  в западной части Липинского поднятия они согласно и с  посте- 
леняььли переходами перекрыты кварцевыми песчаниками нижнеордовикского 
зоэраста (тельпосская свита), относящимися к основанию шельфовых разрезов 
мио гео синклинальной зоны (см. выше). Эти кварцевые песчаники залегают не 
«только на рифтогенных образованиях, но и на породах рифейского и вендско- 
кембрийского (? )  возраста.

В восточной части Ляпинского поднятия рифтогенные отложения сменяются 
выше ордовикскими тонкообломочными отложениями фаций континентального 
подножия (погурейская свита) [Пучков, 1 9 7 4 ] .  Такая же картина наблюдает
ся и на Южном Урале (Эбетинская антиклиналь). Песчаники и гравелиты тре- 
мадока вверх по разрезу становятся все более мелкозернистыми, в них появ
ляются пачки и прослои пестрых алевролитов и глинистых сланцев. Еще выше 
они постепенно сменяются толщей пестрых алевролитов и сланцев ( 0 ] _ 2 )» от“  
носящихся к сланцевым формациям миогеосинклинальной зоны (отложения кон
тинентального подножия).

Возрастной диапазон пород рассматриваемого комплекса хорошо установлен 
только на Южном Урале. В пределах Сакмарского аллохтона в отложениях ки- 
дрясовской свиты собрана обильная фауна трилобитов и брахиопод верхнекем- 
брийско-тремадокского возраста [Петровский, 1 9 6 2 ] .  В Эбетинской антикли
нали породы комплекса также охарактеризованы богатой фауной верхнего кем
брия -  тремадока [Келлер, Розман, 1 9 6 1 ; Шарфман, Горохов, 1 9 6 5 ; Зверев, 
1 9 7 3 а ].

На Приполярном Урале возраст пород комплекса определяется по залеганию 
с размывом выше вендско-кембрийских (? )  образований и постепенному пере
ходу вверх по разрезу в нижнеордовикские толщи с  тремадокской фауной [ Раа- 
бен, 1 9 5 9 ; Пучков, 1 9 7 5 6 ] . Таким образом, не исключено, что здесь рассма
триваемый комплекс несколько древнее, чем на Южном Урале.

Мощность пород, относимых к рассматриваемому комплексу, очень сильно 
варьирует. На Приполярном Урале в отдельных впадинах она достигает 1 2 0 0  м; 
эти породы довольно быстро выклиниваются вкрест простирания. На Южном 
Урале мощность пород превышает 5 0 0 -6 0 0 .  м.

Породы, одновозрастные и близкие по составу к описанному комплексу, по- 
видимому, распространены и в других местах на западном склоне и в осевой 
полосе Урала. Вдоль западного обрамления Тагильского эеленокаменного про
гиба, между ордовикскими вулканитами эвгеосинклинали и рифейскими толщами 
Центрально-Уральского поднятия (как указывает Н.Ф.Мамаев) протягивается 
узкая полоса метаморфизованных сланцев и алевролитов с фауной среднего ор
довика [Геология СССР, 1 9 6 9 ] .  В нижней части разреза появляются аповул- 
канические зеленые сланцы и метапесчаники, которые, вероятно, отвечают 
рифтогенному комплексу.

По формационному составу к рассмотренному комплексу близка машакская 
свита Башкирского поднятия [Решетников, 1 9 6 0 ; Тарань, 1 9 6 3 ] .  Она сложе
на песчаниками и конгломератами, содержащими нередко мощные пачки эффу- 
зивов основного состава. Среди последних появляются и щелочные разности 
вулканитов калиевого ряда. Верхняя часть свиты (кувышская подсвита) слаже
на темными и пестрыми глинистыми сланцами, отвечающими скорее фациям 
континентального склона. Подавляющее большинство исследователей относит 
машакскую свиту к рифею. Однако исследования М.Е.Раабен [1 9 6 7 ]  показали, 
что такая датировка может быть ошибочной. Эта свита (по ее данным) зани
мает самое высокое положение в разрезе древних свит и может иметь нижне- 
палеозойский возраст. Древние цифры абсолютного возраста и геологические 
Данные, обычно приводимые для обоснования ее возраста [Тарань, 1 9 4 6 ; Ива
нов, 1 9 5 6 ; Романов, 1 9 7 4 ; Ротарь, 1 9 7 4 ] ,  требуют ревизии, так как к этой 
овите могли быть отнесены местами и действительно докембрийские породы. 
Критический анализ имеющихся геологических и геохронологических данных



(Раабен, 1 9 7 8  г .) показал, что твердых оснований для рифейского возраста по* 
род свиты нет.

Реставрация структурного плана и морфологии структур, формировавшихся 
на рассматриваемом этапе, связана с  определенными трудностями. Практичэ<^ 
ки только на Приполярном Урале выявлены конседиментационные структуры 
[Пучков, 1 9 7 4 ; Голдин, Пучков, 1 9 7 4 6 ]. Как отмечалось выше, верхнекем- 
брийско-нижнеордовикские отложения здесь слагают несколько самостоятель- 
ных грабенообразных структур, "запечатанных* нижнеордовикскими песчаника- 
ми тельпосской свиты. На конседименташюнность этих структур указывает раз̂  
личие разрезов выполняющих их отложений (состав вулканитов, соотношение 
вулканитов и осадочных пород и т. д .), о которых упоминалось выше. По дан
ным В.Н.Пучкова [1 9 7 4 ,  1 9 7 5 6 ] , эти структуры имеют отчетливое меридио
нальное, 'уральское*, простирание, секущее по отношению к северо-северо-за* 
ладным простираниям более древних структур.

Указанные факты позволяют с некоторой долей условности проэкстраполиро, 
вать разрозненные участки выходов пород комплекса на единый условный по
перечный профиль и рассмотреть генеральное изменение строения комплекса 
вкрест простирания (рис. 2 1 )  . Самой западной части такого генерального раз. 
реэа будут отвечать верхнекембрийско-тремадокские образования Ляпинского 
поднятия Приполярного Урала. Э то подтверждается также и тем, что они стра* 
тиграфически перекрыты наиболее западными (шельфовыми) палеозойскими фор. 
мационными комплексами миогеосинклинальной зоны. В этой зоне породы ком
плекса накапливались в отдельных грабенообраэных депрессиях, для которых 
характерны грубообломочные породы (конгломераты ) и большое количество вуд 
канитов (как лав, так и пирокластов). Вулканиты имеют щелочной уклон, по
являются ультраосновные породы (пикриты). Среди вулканитов распространены 
разности с  повышенными содержаниями К2 0 , характерно также повышенное 
содержание ТЮ2 .

Более восточному сечению генерализованного профиля отвечают разрезы 
Сакмарского аллохтона. Здесь они сочетаются со сланцевыми разрезами восто
чной подзоны миогеосинклинальной зоны (типа континентального подножия). 
Судя по разрезам куагачской и кидрясовской свит, осадконакопление происхо
дило в едином седиментационном бассейне, хотя, возможно, в нем существова
ли отдельные конседиментационные структуры. На это указывает неравномер
ное проявление вулканизма. Осадочные породы менее грубые, чем в более за
падной части (гравелиты, песчаники, алевролиты).

Обломочный материал имеет аркозовый состав и связан с  разрушением ри- 
фейских осадочных пород и гранитизированных метаморфических образований 
фундамента Русской плиты. Вулканизм проявляется локально, преимуществен
но в лавовых фациях; среди вулканитов, наряду с  резко щелочными породами, 
нередко с  повышенным содержанием К 2 О, встречаются породы щелочно-земель
ного ряда и вулканиты, близкие к океаническим толеитам. Сохраняется боль
шая дисперсия содержаний ТЮ 2  при высоких крайних значениях.

Еще восточнее располагались разрезы Эбетинской антиклинали. Это также 
преимущественно песчаники и алевролиты, в основном полимиктовые и граувак- 
ковые с  большим количеством обломков основных вулканитов. Аркозовые по
роды образуют лишь отдельные прослои. Основные магматические породы (ги
пабиссальные и вулканиты) относятся к щелочноземельной серии. Они харак
теризуются низким содержанием ТЮ 2  и малой дисперсией его содержания.
По своим петрохимическим особенностям они близки основным вулканитам 
нижних членов разреза эвгеосинклинальных серий.

Рассмотренный комплекс отложений сопоставляется многими исследовате
лями (в том числе и автором) с начальной -  рифтогенной -  стадией развития 
палеозойской океанической (эвгеосинклинальной) структуры [Иванов и др., 
1 9 7 2 , 1 97 46 ; Пучков, 1 9 7 4 ; Руженцев, 1 9 7 4 ] , когда в результате раскле
ивания и раздвигания докембрийской континентальной коры закладывается но
вая структура с океанической корой. Впервые в палеозойских структурах та-



Рис. 2 1 . Схематические палеоформационные профили
1 -  комплексы доуралид; 2 -  гранитоиды доуралид; 3—5 -  вулканиты ще

лочного (3 ) ,  основного (4) и кислого (5 ) составов; 6 -  конгломераты и
гравелиты; 7 -  полимиктовые песчаники и алевролиты; 8 -  кварцевые пео- 
чаники фаллаховой формации; 9 -  известняки шельфа; 10 -  сланцы и алев
ролиты континентального склона и подножия; 1 1 -  разломы. Профили: А — 
принципиальный. Стадии развития рифтов: Б — средний -  поздний кембрий, В -  
поздний кембрий -  тремадок, Г -  средний -  поздний ордовик. 1_Л -  север 
Урала, II —II -  юг Урала. Цифры отвечают типичным разрезам (см . рис. 19)
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Р и с .  2 2 . Сопоставление петрохимических характеристик вулканитов рифто- 
генного комплекса Урала (поля) и Восточно-Африканского рифта (точки)

кой тип отложений был выделен на о. Ньюфаундленд под названием 'грабено- 
вые фации* [Dewey, Bird, 1971]. Действительно, такой генезис вполне обьяс. 
няет особенности строения и характер изменения фаций по латерали. Подроб
нее этот  вопрос будет рассмотрен при описании истории развития Уральской 
палеоокеанической структуры в целом.

Сравнение петрохимии вулканитов рассмотренного комплекса и вулканитов 
современного Восточно-Африканского рифта подтверждает рифтогенную приро
ду этих образований. Для сравнения были использованы данные по восточной 
ветви Африканского рифта в его северной части [Ei-Hinnawi, 1964].

Как видно из вариационных диаграмм Харкера, по суммарной щелочности 
и те и другие образуют два поля в диапазоне базальт-андезитовых пород. 
Одно поле отвечает в общем породам нормальной щелочности, другое -  поро
дам с резко повышенной щелочностью (рис. 2 2 , А ). Одинаковая тенденция 
наблюдается и для распределения ТЮ 2  (см . рис. 2 2 , Б ). Она заключается 
в большой дисперсии TiO^ в основных разностях с закономерным уменьшени
ем содержания этого окисла в сторону кремнекислых пород. Иная картина 
наблюдается при сопоставлении относительной роли К2 О (рис. 2 2 , В, Г). By 
каниты современного рифта образуют закономерный ряд возрастающей калие- 
вой щелочности с  повышением кремнекислотности пород. Вулканиты палеоуральс* 
кого рифта характеризует широкий разброс фигуративных точек, практически нез* 
висимый от кремнекислотности. Вероятно, это связано с  тем, что уральские вул
каниты всегда в той или иной степени метаморфизованы. В результате метамор
физма происходит изменение баланса в сторону Na2 0 , что подтверждается пет
рографически (альбитизация полевых шпатов и хлоритизация вкрапленников 
биотита). В самые последние годы в пределах Сакмарского аллохтона обна
ружены мало измененные щелочные и основные вулканиты с очень высоким 
содержанием К2 О (сумма щелочей 9 -1 2 %  при кремнекислотности до 58%; 
данные С.В. Руженцева).



Хаким образом, ни геологические, ни петрохимические данные не противо- 
ечат предположению о рифтогенной природе пород рассматриваемого комплек- 

^  а соответствующая стадия развития Урала может быть названа рифтогенной.
Нижне-среднеордовикские отложения известны в восточной части Уральской 

^ геосинклинали» г Де они слагают отдельные разобщенные участки среди м е- 
таМорФизованных и гранитизированных пород докембрия и палеозоя [Мамаев, 
церемникова, 1 9 7 3 ] . Эти отложения, датированные аренигской фауной, из
вестны в бассейне рек Уй и Увелька, а также на горе Маячной. В основном 
здесь развиты полимиктовые и кварцевые песчаники и алевролиты, среди ко
торых, особенно в верхних частях разреза, появляются вулканиты базальтово- 
ро и андезит-базальтового состава. Эти районы плохо обнажены, и стратигра
фические соотношения не видны. Последовательность напластования внутри 
ордовикских отложений, равно как и их соотношения с  другими комплексами, 
основаны на анализе элементов залегания пород, а не на анализе самих кон
тактов, как правило, не обнаженных.

Казалось бы соблазнительно видеть в этих отложениях восточный край не
когда существовавшего рифта и сопоставлять их с рифтогенными образования
ми западного ограничения эвгеосинклинали. Однако в этом случае рифтоген
ные комплексы в обоих краях должны быть строго одновозрастными, а этого 
не наблюдается {терригенные толщи на востоке содержат фауну аренига). Они 
отличаются и по составу (обилие кварцевых песчаников, трапповый характер 
вулканитов). С равным основанием их можно считать и фрагментами 'гр а б е - 
новых ф а ц и й и  фрагментами шельфового 'чехла* континентального блока, 
ограничивавшего океаническую (эвгеосинклинальную) структуру с  востока. 
Выяснение тектонической природы этих фаций требует серьезных дополнителы* 
ных исследований.

КОМПЛЕКСЫ ОКЕАНИЧЕСКОЙ И ПЕРЕХОДНОЙ СТАДИЙ РАЗВИТИЯ

Рассматриваемым комплексам отвечает основная масса пород эвгеосинкли- 
нальной области (вулканогенно-осадочные и интрузивные формации). Формаци
онные комплексы образуют закономерные вертикальные ряды.

Эвгеосинклинальная область делится на четыре крупные структурно-форма
ционные зоны (Тагильская, Западная, Осевая и Восточная; рис. 2 3 , см .вкл .), 
различающиеся по возрастному объему сходных формационных рядов.

ТАГИЛЬСКАЯ ЗОНА
Тагильская зона прослеживается почти на 1 0 0 0  км по простиранию при мак
симальной ширине 5 0 - 6 0  км. С запада зона ограничена метаморфическими 
толщами рифея и нижнего палеозоя, слагающими ядро Центрально-Уральского 
(Вогульского) антиклинория. Восточным ограничением зоны является С еровс- 
ко-Маукский пояс серпентинйтового меланжа^ содержащего крупные целиковые 
блоки гипербазитов. .

Тагильская зона -  один из старейших горнопромышленных районов Урала, 
изучение которого было начато еще в XIX в. (работы А.П. Карпинского,
Е.С. Федотова, В.В. Никитина, А.М. Зайцева, Л. Дюпарка). Основные дан
ные по геологии этой зоны можно найтй.у в фундаментальных исследова
ниях Е.А. Кузнецова [1 9 3 9 , 1 94 1 ], Н.А. Сирина [1 9 4 5 ], А.В. Пей
не [1 9 4 7 ] , А.Н. Ходалевича [1 9 4 9 ], Н.А. Штрейса [195-1], Б.М. Рома
нова [1 9 4 9 , 1 9 5 8 ] , С.Н. Волкова [ i9 6 0 ] ,  И.Д. Соболева [ 1 9 7 2 ] ,
Е.П, Молдаванцева [1 9 7 3 ]  и др.

В первом приближении Тагильская зона представляет собой осложненную 
^оноклиналь, погружающуюся на восток. Соответственно, наиболее древние 
^ордовикские) отложения слагают широкую, практически непрерывную полосу 
ндоль его западной части. Восточнее они последовательно сменяются силурий-
СКИМИ и далее девонскими толщами.
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Комплекс океанической стадии развития

В составе комплекса выделяется диабазовая (O 2 . 3 ) и контрастная натриевая 
(SjJln) формации. Диабазовая формация сложена в основном зелеными ало- 
диабазовыми сланцами. Строение самой нижней части разреза формации и 
соотношение диабазов с  обрамляющими с запада рифейско-нижнепалеозойски- 
ми метаморфическими толщами не совсем ясно. Западнее (структурно ниже) 
метаморфизованных диабазов выходят серицито-хлорито-кварцевые сланцы, 
содержащие прослои карбонатных пород и известняков. В последних, нар . Ко-, 
сьве встречены остатки Pentagon pentagon ales apertus Jelu (определения 
B.C. Милициной, 1 9 6 9  г . ) ,  указывающие, вероятнее всего, на среднеордови*. 
ский возраст. В нижней части мета диабазовой серии, среди вулканитов ветре, 
чаются метаморфизованные осадочные породы (филлиты, графито-кремнистые 
сланцы, кварц-полевошпат-слюдистые сланцы и т .д .) .

Среднеордовикские (? )  сланцы севернее р. Косьвы структурно подстилают, 
ся апопесчаниковыми и апоалевролитовыми сланцами, среди которых встреча.* 
ются зеленые сланцы аподиабазового состава. Возраст этих сланцев (сара- 
халнерская свита) [Львов, 1 9 5 6 ]  не ясен. Одни исследователи, например, 
В.Г. Варганов и Д.С. Соболев [Геология СССР, 1 9 6 9 ] ,  относят их к нижне 
му ордовику, другие [Перфильев, 1 9 6 8 ; Пучков, 1 9 7 5 ]  -  к доордовикскому 
комплексу. Принимая нижнеордовикский возраст сланцев сарахапнерской свиты, 
В.Г.Варганов и Д.С.Соболев полагают, что по западному краю Тагильской зоны 
наблюдается налегание на рифейский метаморфический комплекс нижнеордовик
ских песчаников и алевролитов, сменяющихся выше алевролитами и сланцами сре 
него ордовика и затем диабазами среднего -  верхнего ордовика. Эта трактовка 
предполагает под вулканитами Тагильской зоны рифейское складчатое основание

Подобное предположение, как мне кажется, не выдерживает критики. При 
этом, в частности, не учитывается тектоническое значение Салатимского 
серпентинитового пояса. Этот пояс, состоящий из мелких вытянутых серпен- 
тинитовых тел, прослеживается в меридиональном направлении, приблизитель
но между зелеными аподиабазовыми сланцами Диабазовой формации Тагильс
кой зоны и среднеордовикскими графито-кварцевыми и апоалевролитовыми 
сланцами. Плохая обнаженность не позволяет правильно оценить форму сер- 
пентинитовых тел, их взаимоотношение с вмещающими породами, далеко не 
все серпентинитовые тела выявлены. Судя по тому, что внутри пояса кроме 
серпентинитов картируются блоки осадочных и вулканогенных сланцев, можно 
предположить, что здесь мы имеем дело с серпентинитовым меланжем, отде
ляющим диабазы Тагильской зоны от доордовикских и ордовикских сланцев 
Центрально-Уральского антиклинория. Существование крупного разлома, отде
ляющего диабазы от сланцев ордовика, подтверждается нарастанием к Сала- 
тинскому поясу интенсивности динамометаморфизма пород и появлением в 
этой полосе глаукофаносодержащих сланцев [Минкин, 1 9 6 9 ] .

Из сказанного следует вывод, что диабазы Тагильской зоны представляют 
нижний видимый член ее разреза. Соответственно оказывается неясной нижня 
возрастная граница этих диабазов. Вверх по разрезу диабазы постепенно сме
няются лландоверийскими отложениями, определяющими верхнюю возрастную 
границу пород формации.

В нижней части разреза формации (западная часть диабазовой полосы) 
преобладают зеленые апо диабазовые сланцы, содержащие прослои и линзы 
кварц-слюдяно-плагиоклаэовых (апоалевролитовых и апопелитовых) сланцев, 
графито-кварцевых сланцев и редкие маломощные линзы мраморов. Количест
во первично-осадочных пород, по мнению Ю.С. Каретина, несколько увеличив 
вается вниз по разрезу. Однако, учитывая неопределенность положения разло- 
ма, ограничивающего диабазовый комплекс с  запада в районе, изучавшемся 
Ю.С. Каретиным, к этому выводу следует относиться с осторожностью. Не 
исключено, что увеличение количества осадочных пород в нижней части раз- 
реза связано с механическим включением в разрезе диабазовой формации час* 
ти ордовикских метаморфических сланцев Центрально-Уральского антиклинори*



0 ерхняя часть разреза формации сложена массивными диабазами, иногда 
еюшими подушечное строение. Нередко диабазы превращены в альбитовые 

Lmфиболиты. Диабазы содержат маломощные линзы серых кремней. В самых 
Г р Хах разреза появляются линзы пород андезито-базальтового состава. 
Мощность этой части разреза достигает 1 0 0 0  м. Суммарная мощность раз- 
Ьеэа формации достигает 3 0 0 0  м [Каретин, 1 9 7 5  ].
Р По данным Ю.С. Каретина, диабазы отвечают по составу высокоглинозе- 
^сты м  толеитам. От океанических толеитов они отличаются сравнительно низ- 
ХйМ содержанием T i02 (до 1 , 2 %) и пониженной магнезиальностью. Однако 
^алое количество анализов и неравномерный метаморфизм пород не позволя
ет, с моей точки зрения, делать окрнчательные выводы об их петрохимичес- 
хих особенностях.

Вулканизм, по-видимому, характеризовался трещинными излияниями линей
ного типа. Косвенно на это указывает однообразный характер диабазов по пло
щади, отсутствие туфогенных разностей. Однако, как отмечает Ю.С. Каретин 
[1 9 7 5 ], на завершающей стадии формирования появляются цепочки неболь
ших вулканических конусов, сложенных туфами и туфобрекчиями диабазового 
состава. В изученной Ю.С. Каретиным части Тагильской зоны они достигают 
1 3 0 - 2 5 0  м в диаметре при высоте 3 - 1 0  м.

Диабазовая формация широко распространена в западной части Тагильской 
зоны, прослеживаясь почти без перерыва на всем ее протяжении. Однако кар
тографически она не везде выделена в самостоятельную часть разреза. В 
северной части зоны этой формации отвечает пальникшорская свита и диаба
зовая часть ордовикско-силурийского комплекса [Брошевская, 1 9 7 2 ] .

Выше отмечалось, что нижняя возрастная граница диабазовой формации 
неясна. Верхняя ее граница несколько меняется по простиранию и вкрест прос
тирания зоны. В западной, главной, полосе распространения пород формации 
диабазы согласно перекрыты нижнелландоверийскими породами вышележащей 
контрастной формации. В северной части этой же полосы породы перекрыва
ющей формации датируются венлокским возрастом [Мельников, 1 9 7 2 ] . На 
востоке Тагильской зоны, западнее пос. Старая Ляля, в прослое сланцев сре
ди афировых диабазов собраны гралтолиты лландоверийского яруса [Дианова, 
1958]. Таким образом, верхняя возрастная граница формации меняется от 
основания силура до верхов лландовери.

Вверх по разрезу диабазы сменяются породами контрастной натриевой фор 
мадии (Sjlln). Формация сложена спилитами, их туфами, гиалокластитами, 
сочетающимися с  альбитофирами и кварцевыми альбитофирами (преимущест
венно лавами). В целом, в разрезах преобладают породы основного состава, 
в частности, Ю.С. Каретин [1 9 7 5 ]  указывает, что соотношение основных и 
кислых разностей колеблется от 4 :1  до 2 :1 . Андезиты и дациты не превыша
ют по объему 5 -1 0 % .

Среди вулканогенных пород встречаются многочисленные мелкие линзы 
кремней, кремшистых сланцев, яшмовидных пород и песчаников. Однако оса
дочные породы в  большинстве случаев резко подчинены вулканическим и не 
превышают по объему 2 -5 %  от общей массы пород. В редких случаях коли
чество осадочных образований увеличивается до 2 0 %.

Ю.С. Каретин отмечает локальное появление в верхах разреза кислых 
пемз и игнимбритоподобных образований, достигающих по мощности 1 0 0 0  м 
(междуречье рек Турья и Елва). Однако отнесение этих образований к рас
сматриваемой формации не доказано. Мощность формации колеблется от 2 5 0  
До 2 0 0 0  м. По химизму рассматриваемые вулканиты большинством исследо
вателей относятся к классической контрастной серии натриевого ряда [Сер
гиевский, 1 9 4 8 ; Каретин, 1 9 6 7 ; Козин, 1 9 6 8 ; Мельников, Брошевская,
1971; Мельников, 1 9 7 2 ] .

Ю.С. Каретин [ 1 9 7 5 ]  склонен рассматривать контрастную формацию как 
Результат интенсивной альбитиэации пород, в которую входили калий-натрие- 
Вые лейкобазальты и плагиолипариты известково-натриевого ряда. Доказа-



тельство этого Ю.С. Каретин видит в высокой глиноземистости пород, указ*,, 
ваюшей на первично-основной состав плагиоклазов, появления в наименее 
измененных разностях несколько повышенного содержания К 2 0 (д о  1,9% в 
кислых разностях), а главное в составе интрузивных куполов плагиолипари^ 
вого состава. Эти купола прорывают образования контрастной серии и пере*ч 
рываются с размывом вышележащими отложениями. По своему составу они 
отвечают калий-натриевой ассоциации (3% К2 О и 4 ,55%  Na20) и, по мнеч 
нию Ю.С. Каретина, представляют собой конечный член дифференциации конц 
растной серии.

Мне представляется, что приведенные аргументы не противоречат отнесу 
нию серии к типичным натриевым контрастным ассоциациям, так как некоточ 
рое повышение роли К2 О заметно только в заключительных экструзивных ф& 
эах вулканизма, что вообще характерно для подобного рода ассоциаций.

По характеру вулканизма контрастная ассоциация отличается от вулканит 
ма диабазового комплекса. По данным Р.И. Брошевской (1 9 7 2 )  и Ю.С. Ка* 
ретина [1 9 6 9 6 , 1 9 7 3 , 1 9 7 5 ] , излияния имели центрально-трещинный тип, 
Особенно подробно характер излияний этих вулканитов рассмотрен в работах 
Ю.С. Каретина. Он выделил многочисленные шлаковые конуса и цепочки плос 
ких лавовых куполов, близкие по характеру к щитовым вулканитам. Частично 
вулканизм происходил в надводных условиях, но, вероятно, роль наземного 
вулканизма Ю.С. Каретиным сильно преувеличена. Этому противоречат морс., 
кие, нередко кремнистые осадки, встречающиеся в самых различных частях 
разреза рассматриваемого комплекса, отсутствие бентосных форм фауны и пр[

Возраст пород рассматриваемого комплекса довольно хорошо датирован. 
На р. Кушве Ю.С. Каретин обнаружил в сланцах комплекс лландоверийских 
граптолитов (определения Г.А. Корень), а в яшмах Вг*ленторского района, в 
бассейне р. Иов им же были собраны лландоверийские радиолярии (определи 
ния Б.С. Садрисламова). Вышележащие породы, залегающие с размывом, со
держат фауну нижнего венлока.

На севере Тагильской зоны, по представлениям А.С.. Мельникова (1972)' 
породы контрастной формации имеют венлокский возраст1. Однако датировка 
основана на косвенных сопоставлениях и требует дополнительного обосно
вания.

С о о т н о ш е н и е  ф орм ац ий* Диабазовая формация, как правило, сменяет 
ся вверх по разрезу породами контрастной натриевой формации, имеющими в 
западной части зоны в большинстве случаев план довер ийск. и й возраст. Все 
исследователи отмечают прерывистое, неповсеместное распространение порол 
этой формации, которые по простиранию фациально замещаются породами дат 
базовой формации [Мельников, 1 9 6 6 ; Червяковский, 1 9 7 2 ; Каретин, 1975 
В вертикальном разрезе контрастная формация залегает всегда выше диаба
зовой и связана с ней постепенными переходами.

Не исключено, что в восточной части Тагильской зоны породы контраст
ной формации имеют несколько более молодой, чем в западной части, возрас 
Твердых фаунистических обоснований для этого очень мало. Только в Киро
воградском районе в породах контрастной формации Н.А. Штрейс [1 9 4 7 ]  
обнаружил фауну нижнего лудлоу. В других случаях возраст пород определя
ется по косвенным данным как венлокско-нижнелудловский [Червяковский, 
1 9 7 2 ; Козин, Коровин, 1 9 7 4 ]. Венлокский возраст, по мнению Р.И. Бро
шевской [1 9 7 2 ] ,  имеют породы контрастной формации на севере Тагильски 
зоны. Однако для окончательного выявления возраста рассматриваемых обр* 
зований данных недостаточно.

Комплекс раннего этапа переходной стадии (Sw-ld)

Породы комплекса обычно залегают с размывом на подстилающих, толщах н 
представлены существенно иным набором пород. В целом можно говорить 0 
двух формациях (андезито-дацитовая и андезито-базальтовая), фациально 3&' 
мещающих друг друга.



дндеэито-дацитовая формация детально изучена и описана Ю.С. Каретиным 
1 9 6 7 , 1 9 6 9 в , 1 9 7 3 , 1 9 7 5 ]  в центральном секторе Тагильской зоны под
зданием андезитовой формации. Она разделена Ю.С. Каретиным на две па- 
ренетические ассоциации (подформации, по терминологии Н.П. Хераскова

}9 б 7 ] )•
Для первой, пирокластической, характерны слоистые, часто переотложен- 

bie туфы, в той или иной степени перемежающиеся с  туфопесчаниками, туфо- 
,ланчами, известняками (обычно рифогенными). Туфы, агломераты, туфобрек- 
[Ии и туфогенно-осадочные породы составляют до 90%  разреза. Лавы андези- 
овых порфиритов отмечаются только в низах разрезов. По данным Ю.С. Ка— 
еТИна, отложения этой подформации слагают отдельные крупные мульды до 
[7 -27  км в диаметре. Мощность отложений в осевых частях таких мульд 
[остигает 1 5 0 0  м, а на их краях всего лишь 3 5 0  м. Одновременно намеча
ется увеличение грубообломочного материала к бортам мульд (появляются 
уфоконгломераты, гравелиты и т .д .) . Все это свидетельствует о конседимен- 
л̂нионном характере мульд, прогибавшихся одновременно с накоплением оса* 

рчно-пирокластических серий.
Петрохимически пирокластиты этой подформации отвечают высокоглиноэе- 

листой андезито-дацитовой серии [Каретин, 1 9 7 3 ] . Судя по резкому колеба- 
!ию содержания К 2 О в андезитах (от 1*4 до 4 ,0 % ), можно предполагать,
[то первоначально (до альбитизации) породы имели калий-натриевую специа- 
[изацию, доходящую в крайних своих членах до трахиандезитов и трахитов.
;.Ю. Каретин отмечает, что в низах разреза распространены натриевые (с  яв- 
1ым и устойчивым преобладанием натрия над калием) разности андезитов и 
гацитов. Большую по мощности верхнюю часть образуют породы калий-натри- 
;вой специализации.

Вторая подформация, выделенная Ю.С. Каретиным под названием андезито- 
>азальт-андезитовой, представлена лавами и туфобрекчиями, слагающими круп- 
ibie (до 15 км в поперечнике) стратовулканы. Среди лав преобладают широ- 
сотаблитчатые плагиоклазовые и пироксен-плагиоклазовые порфириты андези- 
го-базальтового и андезитового состава. В одних вулканах преобладают анде
зито-базальтовые извержения, в других -  андезитовые. В целом резко преоб- 
шдают андезиты. Кислые разности подчинены; в основном они представлены 
экструзивными фациями.

Ю.С. Каретин [19 73 ] отмечает многочисленные признаки наземного ха - i 
эактера извержений. По-видимому, вулканиты, по крайней мере некоторые, 
юднимались над уровнем моря. Петрохимически вулканиты рассматриваемой 
юдформации отвечают в основном известковистым андезитам, подобным анде* 
зитовым формациям островных дуг. . |

Обе рассматриваемые подформации имеют одинаковый возраст и замещают 
ируг друга по простиранию зоны. Палеогеографически вторая подформация от
вечает стратовулканам, а первая -  конседиментационным прогибам, разделя
ющим эти вулканические аппараты.

Некоторое различие в составе вулканитов рассмотренных подформаций (в 
частности, малое количество кислых вулканитов во второй и широкое их раз
витие в первой) вполне логично связывать с тем, что кислые извержения 
имели преимущественно эксплозивный характер и накапливались в условиях 
подводных извержений в основном в межвулканических депрессиях. Лавы и 
брекчии преимущественно андезитового состава формировали сами вулканичес
кие постройки. Кислые дериваты сохранились в виде субвулканических тел.

В целом, для андезито-дацитовой формации, как отмечает Ю.С. Каретин, 
карактерны вулканиты преимущественно андезитового и дацитового состава 
калий-натриевой специализации. Базальтоиды не превышают 3 -5 %  от общего 
°бъема изверженных пород. Андезито-базальты приурочены к верхам разреза, 
гДе их количество достигает 2 5 -3 0 %  от общего объема вулканитов.

Андезито-дацитовая формация хорошо охарактеризована фауниетически. По 
®°зрасту породы формации охватывают средний -  верхний венлок [Каретин,



Андезито-базальтовая формация распространена в северной части Тагильс 
кой зоны [Мельников, Брошевская, 1 9 7 1 ; Брошевская, 1 9 7 4 ] , где ей отве 
чает нижняя часть верхнетурватской свиты [Сирин, 1 9 4 5 ; Волков, 1 9 6 0 ] .  
Эта же формация распространена в южной части зоны [Дианова, 1 9 5 8 , 197 
Козин, Коровин, 1 9 7 4 ] .  Здесь ей почти целиком отвечает именновская сви.. 
та, выделенная впервые Н.А. Штрейсом ( 1 9 5 1 ) .  В центральном секторе зоц 
андезито-базальтовая формация выделена Ю.С. Каретиным [1 9 7 3 ] в объеме 
верхневенлокского и нижнелудловского подъярусов.

В составе формации преобладают пироксеновые и пироксен-плагиоклазовьц 
порфириты андезито-базальтового и базальтового состава, их туфы, туфобре*, 
чии, туфоконгломераты, туфоалевролиты. Кроме того, в составе формации 
распространены крупные массивы рифогенных известняков и пачки и линзы ц< 
вестковистых и глинистых сланцев, флишоидных песчано-глинистых пород. 
Г.Ф. Червяковский ( 1 9 7 2 ) ,  детально изучавший туфогенно-обломочные обраа< 
вания этой формации, выделяет среди них вулканогенную морскую молассу, 
туфогенный флиш, туфопесчаники и туфоалевролиты. Характерная особенность 
формации -  обилие слоистых туфогенных и туфогенно-обломочных толщ, при* 
чем, наряду с толстосяоистыми разностями, довольно часто встречаются по* 
роды с тонкой градационной ритмичностью. Лавы андезито-базальтового с ос. 
тава резко подчинены туфам и туфогенно-обломочным породам.

По-видимому, можно наметить определенные меридиональные зоны, в кото 
рых количество вулканогенных отложений резко увеличивается, и зоны, где 
преобладают осадочные породы и переотложенные вулканиты. Первые из этих 
зон, по данным Г.Ф. Червяковского [ 1 9 7 2 ] ,  Б.П. Козина [1 9 6 8 ]  и IO.C.Ki 
ретина [ 1 9 7 3 ] ,  представляют собой цепочки небольших вулканических аппа
ратов, тесно сближенных между собой. По нижней части разреза для некото
рых таких аппаратов доказывается подводный характер извержений (подушеч
ные лавы, тонко- и мелкообломочные переотложенные слоистые туфы и т.д.), 
который в верхах разреза сменяется наземным (появляются глыбовые лавы, 
нагромождения агломератовых бомбовых туфов и т .д .) . Наземные извержения 
довольно характерны для вулканических зон рассматриваемого типа [ Дианов» 
1 9 5 8 ; Каретин, 1 9 7 3 ; Брошевская, 1 9 7 2 ]. Судя по всем имеющимся дан
ным, эти зоны слагают вулканические островные цепи, разделенные участка- 
ми преимущественно морских осадочно-вулканогенных образований. Одна из т( 
ких наиболее отчетливых цепей прослеживается примерно по меридиану пос. 
Старая Ляля [Козин, Коровин, 1 9 7 4 ] . К западу от нее количество вулкано
генных пород уменьшается, хотя и здесь (правда в более северном сечении, 
на широте городов Североуральска и Ивделя) среди осадочных серий отмена, 
ются короткие цепочки вулканических аппаратов, не образующих сплошной 
вулканической островной дуги.

В бассейне р. Сосьва, на р. Колонге С.М. Андронов [1 9 6 2 ]  описал раз
рез нижнелудловских образований мощностью всего 3 5 0  м. Этот разрез пре» 
ставлен чередующимися конгломератами, граувакковыми песчаниками, глинио 
то-алевролитовыми (иногда, пестрыми) сланцами, глинистыми и песчанистым* 
известняками и слоистыми известняками с фауной. Несколько севернее, в 
районе оз. Чащево, А.С. Мельников описал фаунистически охарактеризованный 
разрез того же возраста, целиком представленный диабазовыми порфиритами, 
пироксено-плагиоклазовыми порфиритами, их туфами и туфобрекчиями, крупна 
обломочными туфами, содержащими пачки слоистых туфов и туфоконгломера- 
тов с линзами рифогенных известняков. Мощность этого разреза достигает 
7 0 0  м.

Вторая крупная вулканическая дуга намечается вдоль самой восточной 
ти Тагильской зоны, где в породах рассматриваемой формации широко развИ' 
ты не только подводные, но и субаэральные вулканиты [Дианова и др., 1 ^ и

Петрохимические особенности рассматриваемой формации не до конца яс$ 
В целом для нее характерны высокоглиноземистые базальтовые и андезито- 
базальтовые порфириты с нормальной или даже пониженной щелочностью.



дезиты и более кислые породы практически отсутствуют. В литературе ука
пались дациты и риолиты в составе этой формации [Дианова, 1 9 5 8 ] ,  од - 
я̂ко проверка этих данных показала, что кислые породы представляют собой 

^дее молодые рвущие субвулканические тела и дайки, не связанные с  рас*. 
сМйтриваемой формацией [Курицына, 1 9 5 8 ; Червяковский, 1 9 5 9 ; Козин, Ко
ровин, 1 9 7 4 ].

Один из важнейших для этой формации критериев -  характер щелочности 
(Йатриевый или калий-натриевый ряд) решается разными авторами по-разному, 
Ю.С. Каретин [1 9 7 3 , 1 9 7 5 ] относит эту серию к калиД^натриевому ряду.
Ррй этом он предполагает, что, Хотя среднестатистически эти породы имеют 
натриевую специализацию, она связана с последующей альбитизацией и не от
вечает первичному соотношению щелочей. На это, с точки зрения Ю.С. Карети- 
ва, указывают большие вариации в содержаниях К 2 О и находки калий-натрие- 
рых базальтов и андезито-базальтов, которые рассматриваются в качестве 
наименее альбитиэированных разностей. Однако для окончательного решения 
этого вопроса необходимы дополнительные исследования.

Большинство исследователей отмечают натриевую специализацию вулканитов 
рассматриваемой формации; правда, они пользуются материалами по другим 
участкам зоны, где эта формация имеет ф угой  возрастной объем и общую ге
ологическую ситуацию. Выше отмечалось, что в южной части Тагильской зоны 
породы андезито-базальтовой формации слагают две главные полосы: западную 
н восточную, разделенные более молодыми образованиями. Для западной поло
сы характерно в целом некоторое (очень незначительное) преобладание базаль
тов над андезито-базальтами и несколько более низкая щелочность по срав
нению с восточной полосой, где преобладают вулканиты андезито-базальтового
состава.

В западной полосе распространения пород андезито-базальтовой формации 
Н.А. Штрейс [1 9 5 1 ]  в бассейне р. Именной собрал многочисленную фауну 
венлока и нижнего лудлова. В дальнейшем венлокская и нижнелудловская фау
на была обнаружена во многих местах этой полосы в Исовском, Ново-Лялин- 
ском, Карпинском, Североуральском и Ивдельском районах [Мельников, 1 9 6 6 ; 
Каретин, 1 9 6 8 ; Козин, 1 9 6 8 ; Червяковский, 1 9 7 2 ] .  В восточной полосе по
род рассматриваемой формации достоверных данных о ее возрасте пока не 
имеется. Мощность формации в этой части зоны превышает 1 0 0 0  м.

В Карпинском, Североуральском и Ивдельском районах (центральная и се
верная части Тагильской зоны) породы андезито-базальтовой формации зале
гают с размывом на нижне-средневенлокских толщах андезито-дацитовой фор
мации или непосредственно на лландоверийских образованиях [Мельников,
1966; Каретин, 1 9 7 3 , 1 9 7 5 ]. Ю.С. Каретин в этих районах в основании 
разреза пород формации в линзах известняков в разных точках (общее их чис
ло достигает 2 5 )  собрал фауну верхнего венлока и нижнего лудлова. Мощ
ность пород формации в этих районах не превышает 3 5 0  м.

Верхний возрастной предел андезито-базальтовой формации определяется 
тем, что во всех случах она с  размывом перекрыта отложениями верхнего 
лудлова -  нижнего девона. К сожалению, в тех районах, где андезито-базаль
товая формация отвечает по возрасту всему венлоку, не ясно ее основание.
Не ясно не только соотношение с подстилающими породами, но и какие имен
но формации лежат непосредственно под андезито-базальтами. Возрастной 
объем формации, таким образом, резко меняется. В центральной части Тагиль
ской зоны она охватывает только верхневенлокско-нижнелудловские отложе- 
НИя» а в других частях зоны -  венлокско-нижнелудловские.

С о о т н о ш е н и е  ф ор м а ц и й . Для рассматриваемого возрастного интерва- 
^  характерны две главные формации -  андезито-дацитовая и андезито-базаль- 
^вая, -  фациально замещающие друг друга по простиранию. При этом, анде
зито-базальтов ая формация не только фациально замещает андезито-дацитовую, 
Но и перекрывает ее в центральной части зоны (рис. 24 )*  Выше отмечалось, 
что там, где андезито-базальты и базальты верхнего венлока и нижнего луд-



лова с размывом перекрывают нижне-средневенлокские породы андезито-ба
зальтовой формации, они несколько отличаются от типичных пород андезито
базальтовой формации. Помимо петрохимических отличий (калий-натриевый 
ряд по щелочности) Ю.С. Каретин отмечает появление среди них трахибазаль 
тов калий-натриевого ряда (район р. Колонга и др.), существенное преобладс 
ние базальтов над андезито-баэальтами, кайнотипный облик пород, в которых 
даже сохранилось вулканическое стекло и ряд других менее существенных 
различий. В андезито-базальтовой формации других частей зоны намечается 
определенное изменение характера вулканитов вверх по разрезу. Так, по дай, 
ным Н.А. Штрейса [1 9 5 1 ] , в бассейне рек Именной и Туры, нижняя часть 
разреза формации сложена преимущественно вулканитами андезито-базальто
вого состава (именновская свита), а верхняя характеризуется широким раз^ 
витием базальтовых порфиритов. На севере зоны в бассейне р. Северной Coci 
вы А.С. Мельников [1 9 6 6 ]  также отмечает, что выше андезито-базальто
вых вулканитов преимущественно развиты туфы и лавы базальтовых порфири
тов. Возможно, в дальнейшем удастся разделить эту формацию, выделив из 
нее собственно андезито-базальтовую нижне-средневенлокского возраста, 
синхронную андезито-дацитовой формации, и формацию базальтового состава 
верхневенлокско-нижнелудловского возраста, перекрывающую обе предыдущие 
(рис. 2 4 ) .

Все исследователи отмечают, что венлокско-нижнелудловский комплекс, 
представленный двумя ( или тремя?) перечисленными формациями, формировш 
ся с иным структурным планом по отношению к нижележащим отложениям 
ордовика и лландоверийского яруса нижнего силура. Прямые наблюдения о 
несогласном налегании пород андезито-дацитовой формации на подстилающие 
толщи приведены в работах Ю.С. Каретина [1 9 7 5 ] .

Туфогенно-осадочные породы этой формации слагают обширные конседимен 
тационные мульды, не согласные со структурами фундамента.

Для пород андезито-базальтовой формации, как это показано в работе 
Н.А. Штрейса [1 9 5 1 ], устанавливаются продольные структурно-фациальные 
зоны, отсутствующие в более древних отложениях. Н.А. Штрейс прямо пишет 
о том, что, начиная с  венлокского времени, фиксируется тектоническое рас
членение Тагильской зоны на конседиментационные прогибы и поднятия, кото
рые в современной структуре имеют соответственно форму синклиналей (муль 
и антиклиналей.

Выше, при описании дунит-пироксенит-габбрового комплекса меланократо- 
вого основания, массивы которого приурочены к западной части Тагильской 
зоны, было показано, что эти породы были шарьированы на ордовикские диа
базы. Тектоническая пластина меланократовых пород гзапечатана£ интрузией 
плагиогранитов. Плагиогранитное тело пересекает границу пластины, перехо
дя из диабазов параавтохтона в габброиды аллохтона (см . рис. 1 6 ) .  Интрузи 
плагиогранитов отвечают по времени формированию пород рассматриваемого 
этапа. Таким образом, уже с этим этапом следует связывать появление пер* 
вых крупных тектонических покровов.

Интрузивные образования, связанные с рассмотренными комплексами, не 
до конца изучены. Наиболее запутан вопрос о габбровых интрузиях. Выше, 
при описании пород дунит-пироксенит-габбрового комплекса меланократового 
основания, отмечалось, что в его состав А.А. Ефимов включает заведомо 
магматические интрузии габбро-норитов [Ефимов, Ефимова, 1 9 6 7  ]. Основа- 
нием для этого, по его  мнению, служит метасоматическая анортитизация нак* 
ладывающаяся на габбро-нориты. Однако, как «отмечалось, габбро-нориты им* 
ют отчетливые эруптивные контакты с полосчатыми габброидами, т .е . образа 
вались заведомо позднее их. По контакту габбро-норитов Кытлымского мас
сива с вмещающими диабазами ордовика А.А. Ефимов и Л.П. Ефимова описа- 
ли пироксен-плагиоклазовые роговики, которые можно принять за нормальны* 
интрузивный контакт. В Кумбинском массиве, по данным А.А. Ефимова и 
Л.А. Ефимовой, устанавливаются отчетливо интрузивные контакты (пироксен*
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Р и с. 2 4 . Схема соотношения формаций раннего этапа переходной стадии 

1 -  комплексы позднего этапа переходной стадии; 2 -  андезито-базальто
вая формация; 3 -  андезито-дацитовая формация; 4 -  комплексы океаничес
кой стадии; 5 -  размыв

Рис. 2 5 . Схема соотношения формаций позднего этапа переходной стадии 
Формации: 1 -  бокситоносная, 2 -  известняковая, 3 -  трахибазальт-андези- 

то-базальтовая, 4 -  трахиандезит-трахибазальтовая, 5 -  размыв

нлагиоклаэовые роговики) габбро-норитов с вмещающими ордовикскими диаба- 
Эами. Аналогичные роговики описаны в контакте некоторых других габбровых 
Массивов. К сожалению, практически нет уверенных соотношений габбро-нори- 
Тов с породами венлокско-нижнелудловского комплекса.

верхняя возрастная граница габбро-норитовых интрузий определяется мно- 
^исленными находками гальки габбро в составе базальных конгломератов 
РйтоН0ГО лудлоУ* Таким образом, данные о времени формирования габбро-но- 

в весьма противоречивы. Возможно, существуют габбро-нориты разных



поколений. Ранние, входящие в состав меланократового основания, и бо
лее молодые, синхронные с  накоплением контрастной серии [Штейнберг, 
1 9 6 9 ; Соболев, 1 9 7 2 ]  или с  формированием андезито-базальтовой фор
мации.

Следует иметь в виду, что в пределах Тагильской зоны, за исключением 
некоторых массивов, габбро-нориты не отделены от габброидов меланократоч 
вого основания. Поэтому к определению возраста и объему габбро-норитов 
следует относиться осторожно.

Плагиогранитный комплекс представлен серией сравнительно небольших 
массивов, образующих два меридиональных пояса в западной и восточной час, 
тях зоны [Знаменский, 1 9 6 6 ; Штейнберг, 1 9 6 9 ; Малахова, Чурилин, 1972] 
Это довольно пестрый комплекс, в основном представленный биотитовыми и 
роговообманково-биотитовыми плагиогранитами, которые в краевых частях 
массивов нередко образуют непрерывный ряд от плагиогранитов через кварцу 
вые диориты, диориты до габбро-диоритов. В меньшей степени среди пород 
комплекса встречаются плагиогранодиориты. Среди плагиогранитов описаны 
как автохтонные разности, так и аллохтонные с  отчетливыми интрузивными 
контактами [Малахова, Чурилин, 1 9 7 2 ] . Породы плагиогранитного комплек
са прорывают габбро-нориты [Знаменский, 1 9 6 6 ; Ефимов, Ефимова, 1967 ], 
а также андезито-базальты и андезиты венлокско-нижнелудловского комплек
са, а их галька широко распространена в базальных горизонтах верхнего луд, 
лова [Малахова, Чурилин, 1 9 7 2 ].

Комплекс позднего этапа переходной стадии (S2ld2-D 3)

Для рассматриваемого комплекса отчетливо намечаются две главные фаци
альные зоны, впервые выделенные А.В. Пейве [1 9 6 9 ]  и Н.А. Штрейсом 
[ 1 9 5 1 ]. Западная из них -  Петропавловская -  и восточная -  Турьинская. 
Граница зон во времени смещается.

В Петропавловской зоне выделяется известняковая (£ y d z — D^) и боксито
носная (Г^) формации (рис. 2 5 ) .

Известняковая формация, известная под названием петропавловской свиты 
[ Андронов^ 1 9 6 2 ] , сложена мощной (до 1 0 0 0  м) серией слоистых и ри- 
фогенных известняков, содержащих нижне девон скую фауну и смешанную -  
верхнелудловско-нижнедевонекую -  в нижней части разреза.

Известняковая формация Петропавловской зоны сменяется выше бокситонос 
ной формацией среднего девона. Строение этой формации, слагающие ее поро
ды и их разрез описаны в многочисленных работах [Пейве, 1 9 4 7 ; Штрейс, 
1 9 4 7 ; Ходалевич, 1 9 4 9 ] . Отметим только некоторые характерные ее черты 
Основные члены формации: известняки и терригенные породы. Известняки -  
слоистые и массивные, светлые, красноватые, иногда темные, битуминозные, 
нередки рифы известняков с  конгломератовидным строением в краях рифов. 
Терригенные породы представлены полимиктовыми песчаниками, глинистыми 
сланцами, реже полимиктовыми конгломератами. Иногда в терригенных поро
дах появляется заметная примесь туфогенного (возможно, переотложенного) 
материала. Карбонатные и терригенные породы фациально замещают друг друг* 
Характерно появление многочисленных местных размывов, особенно отчетли
вых в известняковых фациях. Поверхности размыва имеют очень неправильную 
форму, к ним нередко приурочены залежи бокситов. Породы формации охарактери  ̂
ваны богатыми комплексами эйфельской и живетской фауны. Как правило, по- 
роды формации залегают на размытой поверхности пород подстилающей извесг 
няковой формации. С некоторой долей условности к этой же формации воз
можно следует отнести небольшие по площади выходы известняков, пестрых» 
глинистых и кремнистых сланцев и песчаников франского возраста (Кедрове- 
кая свита) и известняков фаменского возраста (шегультанская свита), опи
санных С.М. Андронорым [1 9 6 2 ].



3  остальной части Тагильской зоны разрез существенно иной. Здесь выде
ляются трахиандезит-трахибазальтовая (S2 M2 — D j) и трахибаэальт-андезито- 
базальтовая (D2 ) формации. Нижняя часть разреза представлена трахианде- 
зит-трахибазальтовой формацией, выделенной впервые как самостоятельная 
.фр^адия Д.С. Штейнбергом [1 9 6 4 ]. Эта формация довольно полно описана 
также в работах Г.Ф. Червяковского [1 9 6 2 , 1 9 6 5 , 1 9 7 2 ] , Н.С. Лисова 
[1 9 6 3 ]»  А.С. Мельникова [1 9 6 6 ], Ю.С. Каретина [1 9 7 0 ]  и др. В сос
таве формации сложно сочетаются вулканические, карбонатные и осадочные 
породы.

Вулканиты представлены трахиандезитами, трахибазальтами и в меньшей: 
степени трахитами и породами андезито-базальтового или базальтового сос
тава. Особенность вулканитов -  почти полное отсутствие зеленокаменных 
изменений, местами в лавах сохраняются вулканические стекла. Это обстоя
тельство было особенно подчеркнуто Г.Ф. Червяковским [1 9 7 2 ].

В составе вулканических членов преобладают трахиандезиты и тр ахи б аз аль
ты, андезито-базальтовые и базальтовые разности подчинены. Характерно 
почти полное отсутствие крайних кислых членов вулканитов этого ряда. По 
мнению Г.Ф. Червяковского [1 9 7 2 ] ,  имевшиеся ранее указания на лавы та
кого состава неверны. Это обычно экструзии и гипабиссальные тела. По дан
ным Ю.С. Каретина, [ 1 9 7 0 ] ,  трахибазальтовые разности составляют до 60% 
вулканитов. Однако эти соотношения могут резко меняться. Так, в районе 
Краснотурьинска, по данным Н.С. Лисова, преобладают породы трахиандезитог- 
вого состава. Туфогенная часть представлена туфобрекчиями, туфами, нередко 
глыбовыми туфами, тонкими туффитами и слоистыми туфами. Туфогенные по
роды постепенно переходят в туфогенно-обломочные (туфопесчаники, туфо- 
алевролиты и туфосланцы). Среди вулканогенной составляющей формации соот
ношение туфогенных и эффузивных разностей резко меняется по площади, но 
в целом, по-видимому, преобладают туфогенные породы. По данным Ю.С. Ка
ретина и Г.Ф. Червяковского, преобладающий тип извержений -  центрально
трещинный.

По особенностям химизма вулканиты относятся к породам субщелочного 
ряда с повышенной ролью К2 О. Соотношение N a20/K 20 близко к 1 или (осо
бенно в южной части зоны) < 1 . На самом юге зоны (Полевский район) по
являются вулканиты трахит-фонолитового состава. Характерно также понижен
ное содержание ТЮ 2  (менее 1%) и несколько повышенное содержание гли
нозема. Андезито-базальты и базальты, входящие в состав формации, также 
отличаются пониженным содержанием ТЮ 2  и повышенной глиноземистостью.

Осадочные породы формации также очень разнообразны. Наряду с различ
ными туфопесчаниками, туфоконгломератами и туфосланцами описываются 
мощные толщи конгломератов, иногда крупноглыбовых, содержащих глыбы 
известняков и пород как «подстилающих, так и входящих в состав формации, 
обломки вулканитов и пород меланократового основания, песчано-глинистые 
толщи флишевого строения, рифовые тела известняков, достигающих иногда 
[ Каретин, 1 9 7 0 ]  1 0 0 0  м мощности (р. Вагран). Наряду с такими крупны
ми телами в разрезе обычны более мелкие линзы известняков. Вулканоген
ные образования не только чередуются в разрезе, но по простиранию часто 
сменяются чисто осадочными сериями. Так, Ю.С. Каретин [1 9 7 5 ]  указыва
ет, что южнее р. Каква разрез представлен в основном вулканитами. В 1 5 -  
20 км севернее, в Курьинском районе он почти полностью замещается мощ
ной флишоидной серией с  линзами валунных осадочных брекчий (олистостром?). 
Лавы появляются здесь только в основании разреза.

Мощность пород формации, так же как и ее фациальный состав, очень не
постоянна и колеблется от 5 0 0  до 2 0 0 0  м.

Породы рассматриваемой формации, несомненно, накапливались в морских 
условиях. На это указывает характер осадочных членов формации и частое 
появление шаровых лав в вулканических фациях. По-видимому, трудно объяс
нить пестрое соотношение фаций и резкую вариацию мощностей за счет чисто 
пулкарического рельефа. Крупные вулканические постройки не характерны. При-



ходится допустить значительную роль тектонической дифференциации рельефа 
в момент формирования пород.

Возраст формации определяется довольно уверенно на основании многочис- 
ленных находок фауны. В низах формации в глыбовых конгломератах встрече- 
на фауна нижнелудловского возраста (реки Вагран и Колонга) [Червяковский, 
1 9 7 2 ] .  Однако, вероятнее всего, эта фауна переотложена из подстилающих 
толщ, так как в линзах известняка (например, в районе пос. Старая Ляля) 
Г.Ф. Червяковский [1 9 7 2 ]  собрал фауны верхнелудловского облика. По дан
ным А.Н. Ходалевича (Геология СССР, 1 9 6 9 ) , низы формации в большинстве 
случаев содержат смешанную лудловско-нижне девонскую фауну. В более высо
ких горизонтах содержится, по данным того же исследователя, фауна же дин с -  
кого яруса. Отложения, залегающие выше с  постепенными переходами, имеют 
доказанный эйфельский возраст. Таким образом, возрастной интервал форма
ции -  верхи лудловского яруса -  нижний девон.

Трахибазальт-андезито—базальтовая формация (D2 ) связана с  подстилающи
ми породами постепенными переходами. .Породы этой формации распространены 
ограниченно. Наиболее полные разрезы формации описаны Н.С. Лисовым в 
районе Краснотурьинска.

Нижняя (эйфельская) часть формации (ввозненская и макарьевская свиты) 
представлена туфами, туфобрекчиями, туфоконгломератами и туфопесчаниками 
базальтового и андезито-базальтового состава. Отмечается некоторое увели
чение роли андезитовых туфов вверх по разрезу. Покровы вулканитов этого 
же состава резко подчинены туфам. Наряду с вулканическими породами отме
чаются отдельные линзы и пачки известняков, содержащих фауну. Живетская 
часть разреза принципиально мало чем отличается от описанной выше, но 
здесь появляется больше известняков и тонкообломочных пород (туфосланцы, 
кремнистые сланцы и т .д .) . Мощность средне девонских отложений в Красно- 
турьинском районе достигает 1 7 0 0  м.

Вер хне девонские отложения, вероятно, принадлежащие к этой же формации, 
по данным В.П. Мухиной, известны- в Ивдельском районе, где они по набору 
пород мало отличаются от описанных выше живетских отложений [ Мухина, 
Шуйский, 1 9 6 5 ].

Эйфельские вулканогенные образования Ивдельского района по своему сос- 
таву ближе к породам верхнелудловско-нижнедевонской трахиандеэит-трахиба- 
зальтовой формации [Князева, Ефанова, 1 9 6 6 ] . Здесь широко развиты туфы, 
туфобрекчии и туфоконгломераты, включающие в себя отдельные потоки лав и 
многочисленные гипабиссальные тела. Характерная особенность вулканитов -  
их щелочная направленность. Отмечаются субщелочные породы натриевого и 
калиевого ряда. Это трахибазальты, трахиандезиго-^базальты вплоть до трахи- 
анд&зитов. Последние заметно подчинены основным породам. Наряду с субще
лочными разностями в отдельных участках вулканиты имеют нормальный анде
зито-базальтовый состав. Вулканогенные породы включают линзы и прослои 
глинистых сланцев, песчаников и известняков, содержащих богатую фауну бра- 
хиопод эйфельского возраста.

Таким образом, рассмотренная формация по набору пород и их соотношению 
мало отличается от трахит-базальтовой формации (S 2 M2 —D^). Отличия имеют 
скорее количественный, чем качественный, характер. Действительно, как в той, 
так и в другой формации присутствуют вулканиты субщелочного ряда и андези
то-базальтовые вулканиты. Строение обеих формаций также сходно. Общая их 
черта -  быстрые фациальные переходы по латерали от вулканогенных разрезов 
к разрезам осадочным. Различие этих формаций определяется тем, что в ниж
ней из них (S2ld2 —Dx ) субщелочные (калиевого ряда) вулканиты имеют преи
мущественное распространение по сравнению с андезито-базальтами, а в верх
ней (D2 ) они проявлены не повсеместно и основную часть вулканогенных обра* 
зований составляют породы андезито-базальтового ряда. Это обстоятельство 
позволило Г.Ф. Червяковскому [1 9 7 2 ]  объединить все эти породы в единую 
базальт-трахиандезитовую формацию верхнелудловско-среднедевонского воз
раста.



С о о т н о ш е н и е  ф ор м а ц и й . Выше отмечалось, что выделяется два форма
ционных ряда -  Петропавловский, представленный известняковой ( S2 I<̂ 2 —^ l) 
й бокситоносной (D2  —D3 ?) формациями, и Турьинский -  трахиандезит-трахи- 
5 аэальтовой ( 8 2 ^ 2  — D^) и трахибазальт-андезито-базальтовой (D2 ) форма
циями •

Петропавловскому ряду формаций отвечает зона островных поднятий [Пей- 
ве, 1 9 4 7 ] , а Турьинский -  зона относительного прогибания.

Граница между двумя зонами заметно мигрирует по латерали во времени. 
Для верхнелудловско-нижнедевонского этапа известняковая формация Петропав
ловской зоны протягивалась примерно от бассейна р.Лозьвы на севере до ши
роты пос. Северный на юге. Восточная граница распространения формации не
ясна, так как известняки петропавловской свиты погружаются в восточном 
направлении под среднедевонские отложения. Однако вряд ли они распростра
нялись восточнее меридиана поселков Витай -  Красный Октябрь, где в отдель
ных блоках выходят уже вулканиты трахиандезит-трахибазальтовой формации.

В среднем девоне Петропавловская зона расширяется на восток и распрост
раняется далеко на юг, что видно из более широкого распространения извест- 
няково-терригенных отложений бокситоносной формации.

Формации позднего этапа переходной стадии почти повсеместно залегают 
с размывом и некоторым географическим несогласием на подстилающих поро
дах. Однако глубина этого размыва невелика и, как правило, рассматриваемые 
отложения залегают на разных толщах нижнелудловских образований. Это же под
тверждает и состав обломков в базальных горизонтах пород комплекса. В основ
ном это андезиты, андезито-базальты, известняки и другие породы андезито-ба
зальтовой и андезито-дацитовой формаций венлокско-нижнелудловского возраста.

Породы контрастной формации лландовери в составе обломков не отмечают
ся. Правда, в Кировоградском районе (южная часть зоны) отмечено налегание 
пород комплекса непосредственно на отложения контрастной серии лландовери 
[ Червяковский, 1 9 7 2 ] . В некоторых случаях [Андронов, 1 9 6 2 ]  описываются 
непрерывные соотношения с подстилающими отложениями (разрез по р.Вагран).

Тектоническая обстановка в период накопления рассмотренных формаций по 
настоящему не изучена. Судя по быстрой смене фаций, существованию внутри- 
формационных (Петропавловская зона) и базальных несогласий, они накапли
вались в условиях активного тектонического рельефа, одновременно с форми
рованием структур тангенциального сжатия. Появление в составе нижнедевон
ских отложений (Дегтярский район) серпентинитовых песчаников косвенно ука
зывает на размью серпентиниговых меланжей — свидетелей формирования тек
тонических покровов.

Интрузивные образования, комагматичные вулканитам рассмотренного комп
лекса, представлены широко известной габбро-сиенитовой ассоциацией Тагиль
ского, Кувшинского, Волковского и других массивов [Вакар, Сумин, 1 9 4 6 ; 
Сумин, 1 9 5 3 ; Штейнберг, Соболев, 1 9 6 4 ; Знаменский, 1 9 6 6 ] .  В составе 
пород рассматриваемого комплекса выделяются габбро, габбро-диориты, сие- 
нито—диориты' и сиениты. Другая ветвь дифференциации комплекса представле
на т^абброидами, кварцевыми сиенито-диоритами, гран од норитами вплоть до 
плагиогранитов. Этот пестрый набор пород усугубляется большим количеством 
ксенолитов в разной степени контаминированных, приводящих к еще большей 
пестроте. Габброиды в составе ассоциаций подчинены более кислым разностям. 
Они заметно обогащены К 2 О по сравнению с нормальными габбро (среднее 
содержание К2 О равно 1 ,7% ). Описаны интрузивные контакты рассматривае
мых образований с  породами нижнего и среднего девона [Знаменский, 1 9 6 6 ; 
Чурилин, Малахова, 1 9 7 3 ].

Формационная характеристика рассмотренной части Тагильской зоны без 
существенных изменений выдерживается вплоть до самого северного оконча
ния [Волков, 1 9 6 0 ; Мельников, Брошевская, 1 9 7 1 ; Брошевская, 1 9 7 2 ; Мель
ников, 1 9 7 2 ] . Здесь, однако, не проявился в полной мере формационный ряд 
Петропавловского типа, хотя ниж! .девонские известняки описаны С.Н. Волко- 
вым [ i 9 6 0 ]  в бассейне р. Ятрия.



В бассейнах рек Большой и Малой Сосьвы и Маньи известны франские ба̂  
зальты и спилиты, чередующиеся с песчаниками и сланцами [Брошевская, 
1 9 7 2 ], не характерные для более южных районов зоны. Формационная принад> 
лежность этих образований не ясна. Очевидно лишь, что они не могут быть 
отнесены к спилит-диабазовой формации, так как чередуются с мелководными 
косослоистыми полимиктовыми песчаниками. Возможно, эти отложения связаны 
с другой, более восточной формационной зоной, скрытой под чехлом Западное 
Сибирской низменности.

Наиболее спорен вопрос о возможности выделения аналогов Тагильской эо̂  
ны на Приполярном Урале (Войкарский синклинорий). Здесь стратиграфически 
ниже заведомо эйфельских пород есть вулканиты трахибазальтового и трахи
тового состава [Лупанова, Маркин, 1 9 6 4 ] , что сближает их с одноименной 
формацией Тагильской зоны. Однако вышележащие базальтовые порфириты и 
туфогенно-терригенные образования среднего девона не имеют аналогов в Та
гильской зоне. На самом севере Урала, в Щучьинской зоне [Дедеев, 1 9 5 8 ; 
Волков, 1 9 6 0 ]  описаны слоистые и рифогенные известняки нижне-среднеде
вонского возраста (с  признаками бокситов), которые можно было бы сопоста
вить с  бокситоносной формацией Тагильской зоны. Они фациально замещаются 
вулканогенно-осадочными сериями андезито-базальтового и андезитового сос
тава. Ниже их развиты диабазы условно ордовикского возраста, так что в це* 
лом формацис&ный ряд напоминает Тагильский.

Подводя итог рассмотрению Тагильской зоны, перечислим еще раз ее ос
новные формации:

-  океанической стадии: диабазовая (0 2 -3 ? ) »  контрастная (натриевая) 
(S1]]n);

-  раннего этапа переходной стадии: андезито-дацитовая ( Sw — Idj), анде
зито-базальтовая (Sw — ld^); она, возможно, распадается на андезито-базаль
товую (Sw|) и базальтовых порфиритов (S2 ld^);

-  позднего этапа переходной стадии: известняковая ( SId 2  — D j) , боксито
носная (D 2 — Dfr), трахиандезит-трахибазальтовая (Sld^ —D^) и трахибазальт- 
андезитобазальтовая (D2 ).

ЗАПАДНАЯ ЗОНА

Формационные комплексы, отнесенные к Западной зоне, широко распростране
ны по западному борту Магнитогорского прогиба (см . рис. 2 3 ) в пределах 
Западно-Мугоджарского прогиба и в северной части Воет очно-Уральского под
нятия. Отложения этой же формационной зоны слагают отдельные пластины 
Сакмарского краевого аллохтона.

Комплексы океанической стадии развития (0 3-S)
В составе комплекса выделяются две основные формации: кремнисто-спилито- 
диабазовая и кремнисто-сланцевая. В состав кремнисто-спилито-диабазовой 
формации, несомненно, включена контрастная натриевая формация, сходная с 
описанной в Тагильской зоне. Однако она очень тесно связана с кремнисто- 
спилито-диабазовой и зачастую не может быть от нее отделена.

Кремнисто-спилито-диабазовая формация пользуется наиболее широким рас
пространением. В состав формации входят спилиты, афировые диабазы, вариоли* 
ты* реже, диабазовые порфириты. Туфы, туфобрекчии и другие пирокластичес
кие образования резко подчинены лавам. Вулканиты почти всегда испытывали 
зеленокаменные изменения. Осадочные породы формации представлены фтани- 
тами, яшмами, глинисто-кремнистыми сланцами. Значительно реже встречают
ся песчаники и конгломераты.

В Сакмарском аллохтоне [Ильинская и др., 1 9 7 2 ; Кропачев, 1 9 7 0 ; Ру- 
жёнцев, 1 9 7 4 ]  формация в основном сложена спилитами и диабазами. Харак
терна шаровая отдельность лав. Среди спилитов, слагающих мощные (от  3 0 -4 0  
до 90  м) пласты, встречаются отдельные прослои (до 5 -8  м мощностью) яиДО



фТанитов и кремнистых туффитов. В некоторых разрезах [Руженцев, 1 9 7 6 ]  
оГмечаются прослои песчаников, состоящих из обломков тех же основных эф- 
фуэивов и кремней. Иногда среди спилитов появляются пачки конгломератов 
(часто с туфогенным цементом) с обломками основных эффузивов, габбро-ам - 
фйболитов, зеленых сланцев, чередующихся со  спилитами, и диабазовых порфи- 
рйгов. В редких случаях конгломераты слагают линзы до 2 0 0  м мощностью 
(р, Солтак) [ Ильинская и др., 1 9 7 2 ] ,  быстро замещающиеся по простиранию 
спилитовыми сериями. В ряде разрезов появляются невыдержанные по прости
ранию прослои и пачки туфов кварц-альбитового состава. Богатые сборы грап- 
толитов, сделанные в последние годы В.Г. Кориневским [19 72 ] и С.В. Ружен- 
цевым [1 9 7 6 ] ,  позволяют оценивать максимальный возрастной объем этой 
формации в Сакмарском аллохтоне от лландоверийского яруса до нижнелудлов— 
ского подъяруса силура включительно. В качестве примера приведем схемати
зированный разрез пород формации, описанной С.В. Руженцевым в долине 
р. Коктагай (снизу вверх):

Мощность, м
X. Спилиты миндалекаменные с прослоями красных я ш м ...................... 1 0 0
2. Песчаники полимиктовые и туфогенные конглобрекчии, состоящие из

обломков основных вулканитов, яшм, иногда с кислым туфогенным 
цементом, с прослоями я ш м .......................................................................  8

3. Пласт кварцевого альбитофира .................................................................... 5
4. Спилиты с прослоем кремнисто-глинистых туффитов.........................  > 5 0

Несколько иной разрез (Ильинская и др., 1 9 7 2 )  описан в бассейне левых 
притоков р. Урал (рек Терекла, Суграла и д р .). Нижняя часть разреза сложе
на спилитами и диабазами с прослоями фтанитов и фтанитовых брекчий -  3 0 0 -  
400 м. Средняя часть представлена спилитами, афировыми диабазами, пиро
кластическими брекчиями и лавобрекчиями с обломками вулканитов, фтанитов 
и туффитов (мощность 2 0 0 -3 0 0  м ). Верхи разреза сложены туфами и туфопе- 
литами кварц-альбитофирового состава ( 7 0 - 1 2 0  м ). Обломочные образования 
и кислые туфы по простиранию быстро выклиниваются и замещаются сплошной 
толшёй спилитов и диабазов с прослоями серых фтанитов.

Как видно из приведеных разрезов, в них присутствуют породы (кислые ту
фы и туффиты), которые являются, наряду со  спилитами, характерным членом 
натриевой контрастной формации. Однако в данном случае она не может быть 
выделена в виде самостоятельного геологического тела и представляет выкли
нивающуюся линзу в породах кремнисто-спилито-диабазовой формации. С.В. Ру
женцев [1 9 7 6 ]  выделяет байтерекскую (в  нашем понимании кремнисто-спилито- 
то-диабаэовую формацию) и сугралинскую (отвечающую в основном контраст
ной натриевой формации) фации силурийских отложений, оговаривая их тесную 
фациальную взаимосвязь.

Разрезы кремнисто-спилито-диабазовой формации в пределах западного бор
та Магнитогорского прогиба принципиально мало отличаются от описанных 
[Шарфман, 1 9 6 2 ] . .

В Баймакском районе, по данным А.А. Захарова и А.А. Захаровой [1 9 7 2 ], 
формация сложена диабазами, спилитами (часто с подушечной отдельностью) и 
вариолитами. Среди эффузивов отмечены линзы и прослои темных фтанитов, в 
которых собраны граптолиты лландовери. В целом в разрезе явно преобладают 
спилиты.

В некоторых разрезах (район дер. Байгускарово) выше спилитов обособля
ется толща туфов дацитовых порфиритов с подчиненными пластами лав того 
же состава. Среди вулканитов встречен маломощный прослой глинисто-крем
нистых сланцев с граптолитами лландовери. Эта толща не выдержана по прос- 
тиранию, мощность ее меняется от 1 0  до 1 0 0  м, а в северном направлении 
°на полностью замещается спилитами. Видимая мощность разреза формации 
не превышает 4 0 0  м. Вышележащие отложения условно венлокско-нижнелуд- 
нсвского возраста, по-вйдимому, относятся уже к кремнисто-сланцевой форма
ции.



Севернее, в Абзелиловском районе формация сложена преимущественно 
базами, среди которых в подчиненном количестве встречаются микропорфиро*, 
вые диабазовые порфириты, вариолиты и лавобрекчии основного состава. Во^ 
рагт этих пород по сопоставлению с Баймакским районом считается нижнеси  ̂
лурийским. Мощность видимого разреза превышает 5 0 0  м. Вышележащие отч 
ложения относятся уже к кремнисто-сланцевой формации.

Еще севернее породы формации распространены по южной периклинали так 
называемой Сысертско-Ильменогорской антиклинали [Панков, 1 9 7 1 ; Турба
нов и др., 1971]. Нижняя часть разреза сложена диабазами, базальтовыми, 
пироксеновыми и пироксен-плагиоклазовыми порфиритами, среди которых есть 
туфы того же состава. Кроме того, встречаются спилиты, вариолиты и даже 
пикритовые порфириты. В редких прослоях кремнистых сланцев этой части 
реза Б.М. Садрисламов определил радиолярии лландовери. Мощность этой час-, 
ти разреза достигает 7 0 0  м. В верхней части разреза количество тонких 
туфогенных разностей основного состава увеличивается и появляется доволь
но большое количество фтанитов и углисто-кремнистых сланцев. Мощность 
этой части разреза не превышает 3 0 0  м. Вышележащие отложения относятся 
к кремнисто-глинистой формации.

Северным продолжением рассматриваемой зоны, по-видимому, являются Ши. 
ловско-Коневский район Среднего Урала, детально изученный в последнее время 
М.С.Рапопортом [1 9 7 1 ; Рапопорт и др., 1 9 7 4 ] . Развитые здесь вулканиты силь
но изменены за счет воздействия гранитоидов. Это преимущественно зеленые 
аподиабазовые сланцы, порфиритоиды, реже сохраняются слабо измененные спи
литы и диабазы. По мнению М.С. Рапопорта, в этом районе уверенно выделяет
ся спилит-диабазовая формация условно лландоверийского возраста. Залегаю
щие выше диабазы, содержащие многочисленные тела альбитофиров и кварце
вых альбитофиров, М.С. Рапопорт выделяет в самостоятельную диабаз-альбиго. 
фировую (контрастную) формацию (Sw). Однако, как и в остальной части рас
сматриваемой зоны, кислые разности встречаются спорадически и выделение 
самостоятельных геологических тел, сложенных породами контрастной форма
ции, крайне затруднено.

Условно весь комплекс основных вулканитов (включая и тела альбитофи
ров в верхах этой серии) объединен в одну формацию.

Среди вулканических пород помимо небольших прослоев глинистых сланцев 
выделена мощная пачка глинисто-кремнистых и кремнисто-глинистых сланцев 
и алевролитов с грапголитами верхнего лландовери [Мухина, Шуйский, 1965], 
Мощность этой пачки местами достигает 5 0 0  м. Возможно, что правомерно 
выделение сланцевой пачки в самостоятельную кремнисто-сланцевую формацию, 
как это делает М.С. Рапопорт.

Заканчивая описание конкретных разрезов пород кремни сто-спи лито-диабазо
вой формации рассматриваемой зоны, следует особо остановиться на вопросе о 
возможности выделения из ее состава контрастной (натриевой) формации, анало
гичной той, которая выделяется в Тагильской зоне. Так же как и в Тагильской 
зоне, кислые вулканиты появляются в верхней части разреза; здесь же появляют
ся туфогенно-обломочные породы, брекчии и многочисленные гипабиссальные те
ла альбитофиров, кварцевых альбитофиров и кварцевых порфиров. Хорошо известно, 
что именно к таким участкам приурочено медноколчеданное оруденение. Таким об
разом, правомерность выделения контрастной формации вполне оправдана. Более 
того, эта формация выделяется в Баймакском районе [Захаров, Захарова, 1972; 
Фролова, 1 9 7 0 ] ,  Шиловско-Коневском районе [Рапопорт, 1 9 7 1 ] . К сожале
нию, далеко не всегда можно уверенно отличить гипабиссальные и субвулкани
ческие тела кварцевых альбитофиров от туфов и лав того же состава. Как по
казали детальные исследования (Вахрамеев и др., 1 9 7 1 ) , во многих случаях 
более поздние субвулканические образования автоматически включались в раз
рез, что приводило к неоправданному выделению контрастных формаций. Поэ
тому, признавая в принципе существование такой формации, я не решился вЫД̂ 
лить конкретные геологические тела из поля пород кремнисто-спилит-диабазо- 
вой формации.



Как показывают палеовулканические исследования [Пестоянова, 1 9 5 9 ; Фро
лова» 1 9 7 0 ; Шарфман, 1 9 7 2 ; Червяковский, 1 9 7 2 ] , в основном для пород 
^мнисто-спилит-диабазовой формации характерны подводные трещинные из
лияния, преимущественно лавовый состав вулканитов, афировый их характер. 
Небольшие вулканические аппараты встречаются крайне редко [Нестоянова, 
^959]* В таких случаях появляются линзы и прослои туфов, туфобрекчий и 
туфоконгломератов основного состава. В этом отношении рассматриваемая 
формация отличается от диабазовой формации Тагильской зоны появлением в 
ней большого количества глинистых и кремнисто-глинистых сланцев.

Как отмечалось, в некоторых случаях появляются обломочные породы (пес
чаники, конгломераты) и вулканомиктовые породы, содержащие обломки пород 
эТоЙ же формации и отчасти пород меланократового основания (почти исклю
чительно габброидов).

Петрохимические особенности кремнисто-спилито-диабазовой формации изу
чены Т.И. Фроловой [1 9 7 0 ],П .В . Аржавитиным [1 9 7 2 ] , Б.А. Золотаревым и 
до.Н. Ильинской [Хворова и др., 1 9 7 8 ]  и др. В целом для вулканитов форма
ции характерна очень слабая степень дифференциации и состав, близкий 
к океаническим толеитам. Отличие от  них -  несколько пониженное содер
жание ТЮ 2 .

Кремнисто-сланцевая формация распространена не повсеместно. Пока эта 
формация достоверно не может быть выделена в пределах Сакмарского ал
лохтона. Фтанито-кремнистая толща (сакмарская свита), широко развитая в 
пределах этой зоны, по данным С.В. Руженцева [1 9 7 6 ] ,  находится в текто
нических соотношениях с породами кремнисто-спилит-диабазовой формации. 
Проведенные С.В. Руженцевым палеогеографические реконструкции привели его к 
выводу о том, что фтаниты отвечают иной формационной зоне, а их простран
ственное совмещение связано^ с шарьяжными структурами.

Наиболее четко рассматриваемая формация прослеживается вдоль западного 
борта Магнитогорского синклинория от Бурибайского района на юге до южного 
периклинального замыкания Сысертско-Ильменогорской антиклинальной струк
туры на севере.

В целом в составе формации преобладают темные кремнисто-глинистые и 
углисто-глинистые сланцы, включающие маломощные линзы и пачки алевроли
тов, песчаников и конгломератов. Во многих случаях среди осадочных пород 
встречаются пласты диабазов [Захарова, 1 9 7 1 ; Захарова, Захаров, 1 9 7 3 ] .

В Бурибайском районе формация сложена темными глинисто-кремнистыми 
сланцами и аргиллитами, содержащими линзы и прослои алевролитов, песчани
ков, гравелитов и полимикговых конгломератов. По простиранию грубообломоч
ные породы быстро выклиниваются, замещаясь глинистыми и глинисто-кремнис
тыми сланцами. В некоторых разрезах обломочные породы имеют преоблада
ющее распространение, а кремнисто-глинистые сланцы, образуют среди них 
пласты мощностью от первых до десяти метров. Линзы и пласты песчаников 
и конгломератов в этих случаях колеблются от первых до 8 0  м. Песчаники и 
конгломераты приурочены в основном к низам разреза.

В составе конгломератов и гравелитов отмечаются [Захарова, 1 9 7 0 ] спи- 
литы, диабазы, диабазовые порфириты, габбро-диабазы, габброиды, пироксени- 
гы, серпентиниты, а также углисто-кремнистые к кремнистые сланцы. Диаба
зы и диабазовые порфириты нередко зеленокаменню изменены, среди габброи
дов встречены габбро-нориты, амфиболитизированные габбро и амфиболовые 
габбро. По данным А.А. Захаровой [1 9 7 1 ] , галька вулканических пород иден
тична вулканитам кремнисто-спилит-диабазовой формации, которая в изученных 
ею разрезах подстилает кремнисто-сланцевую формацию. Мощность пород, от - • 
несенных к рассматриваемой формации, достигает нескольких сотен метров. 
Толща не охарактеризована фаунистически. В гальках глинистых сланцев со
держатся лландоверийские и венлокские граптолигы. Вышележащие вулканоген
ные образования отнесены А.А. Захаровым и А.А.. Захаровой к лудлоу. На этом 
основании возраст формации определяется как верхи евен л окский -  нижнелуд- 
лоьский.
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Р и с .  2 6 .  Схема соотношения формаций океанической стадии развития 
Формации: 1 -  кремнисто-спилит-диабазовая; 2 -  кремнисто-сланцевая

Севернее, в Абзелиловском районе [Магадеев, 1 9 7 4 ] ,  по-видимому, к это 
же формации относится толща кремнистых и кремнисто-глинистых сланцев, 
содержащих в нижней части разреза линзы конгломератов и известняков. Cod 
тав галек в конгломератах принципиально не отличается от описанных выше 
в Бурибайском районе. По данным Б.Д. Магадеева [1 9 7 5 ] ,  в этом районе 
породы кремнисто-сланцевой формации с постепенными переходами перекрыва-! 
ют вулканиты кремнисто-спилито-диабазовой формации. В глинистых сланцах 
формации Б.М. Садрисламов ( 1 9 6 6  г .)  собрал граптолиты низов лудловскогс! 
яруса. По мнению Б.Д. Магадеева, глинисто-сланцевая толща, как и в Бури
байском районе, имеет венлокско-нижнелудловский возраст. Мощность разреза 
достигает нескольких сотен метров.

Породы, относимые к рассматриваемой формации, прослеживаются далее 
на север в районе р. Миас [Турбанов и др., 1 9 7 1 ; Панков, 1 9 7 2 ] . Здесь 
развиты преимущественно углисто-кремнистые, кремнистые сланцы, фтаниты 
(часто превращенные в микрокварциты). Сланцы содержат отдельные прослои 
туфоалевролитов и тела диабазов. Детальные работы показали, что сланцы 
связаны с подстилающими породами кремнисто-спилит-диабазовой формации 
постепенными переходами через пачку переслаивающихся сланцев и диабазов. 
В глинистых сланцах были обнаружены граптолиты венлока [Плюснин и др., 
1 9 6 5 ] . Возраст формации определяется как верхневенлокско-лудловский. Моя 
ность пород формации -  до 6 0 0  м.

Более сложен вопрос о выделении кремнисто-сланцевой формации в Шилов- 
ско-Коневском районе [Рапопорт, 1 9 7 1 ]. Выше отмечалось, что здесь, в бас 
сейнах рек Синары и Багаряк, выделяется достаточно мощная (до нескольких 
сотен метров) толща углисто-глинистых и кремнисто-глинистых сланцев, че
редующихся с темными алевролитами. Среди сланцев нередки тела и линзы 
диабазов. В сланцах собрана фауна лландоверийского возраста. Вышележащие 
венлокские вулканогенно-осадочные толщи относятся уже к другому формаци
онному комплексу.

Соотношение вьщелейных формаций не до конца ясно. В Сакмарском аллох* 
тоне кремнисто-спилит-диабаэовая формация (вместе с появляющейся в ее



0ерхах контРастн°й серией) охватывает по возрасту отложения от лландовери 
д0 нижнего лудлова включительно (рис. 2 6 ) .  Восточнее, в западном борту 
Магнитогорского прогиба породы формации сменяют лландоверийский и нижне- 
средневенлокский возраст. Верхняя возрастная граница формации удревняется 
с запада на восток от верхов нижнего лудлоу до середины венлокского века, 
кремнисто-сланцевая формация (Sw — Id) в Магнитогорском прогибе соглас
но перекрывает породы кремнисто-спилит-диабазовой формации. В Сакмарском 
^ о х т о н е  эта формация отсутствует и ее возрастным аналогом является верх
няя часть кремнисто-спилит-диабазовой.

Самый сложный вопрос ** вопрос о нижней возрастной границе комплекса.
9  большинстве случаев лландоверийские спилиты и диабазы представляют со
бой самую нижнюю видимую часть стратиграфического разреза. Более древние 
(ордовикские?) диабазы, известные в Абзелиловском районе [Магадеев, 1 9 7 4 ] , 
представляют блоки в серпентинитовом меланже и не могут рассматриваться 
в единой стратиграфической последовательности с силурийскими толщами.

В пределах Сакмарского аллохтона С.В. Руженцев [1 9 7 4 ]  выделяет мощ
ную толщу туфов, туффитов и туфоаргиллитов кварцево-альбитофирового соста
ва, которая, по его мнению, подстилает стратиграфически и частично замещает 
фациально породы кремнисто-спилит-диабазовой формации. Возраст этой толщи 
определяется как аренигско-нижнесилурийский. Тектоническая интерпретация 
этой толщи и ее взаимоотношение с формациями океанической стадии развития 
требуют дополнительных исследований.

Комплекс раннего этапа переходной стадии (S2-D2e)
В составе комплекса выделяется три основные формации: андезито-базальто
вая, андезито-дацитовая (дифференцированная) и олистостромовая.

Андезито-базальтовая формация (ирендыкскай свита и ее аналоги) наиболее 
характерна для рассматриваемого комплекса. В качестве примера рассмотрим 
строение ирендыкской свиты Южного Урала, прослеживающейся вдоль запад
ного борта Магнитогорского синклинория от района г. Бай мак на юге до ши
роты г. Верхнеуральск на севере.

В составе андезито-базальтовой формации преобладают вулканические поро
ды базальтового и андезито-базальтового ряда как лавы, так и различные 
пирокласты. Наиболее подробное описание пород формации можно найти в ра
ботах О.А. Нестояновой [ 194G , 1 9 6 0 ] ,  В.С. Шарфмана [ 1 9 5 9  ], И.В. Хво-. 
ровой и М.Н. Ильинской [ 1 9 6 3 ] ,  В.А. Коротеева [ 1 9 6 6 ] ,  В.А. Маслова 
[1969а, 1 9 7 2 а ], Т.И. Фроловой [1 9 7 0 , 1 9 7 4 ] ,  Г.Ф. Червяковского [1 9 7 2 ]  
и др.

Наиболее подробно породы формации и их соотношения рассмотрены в ра
боте И.В. Хворовой и М.Н. Ильинской [ 1 9 6 3 ] .  Для формации характерны мощ
ные толщи туфов, туфоагломератов, туфобрекчий. Размерность туфов колеблет
ся от грубых до тонких туффитов и кремнистых туфов. Туфы массивные и сло
истые, иногда с ритмичной слоистостью. Туфовые разности так или иначе со
четаются или переслаиваются с лавами андезито-базальтового состава (пи- 
роксеновые, пироксен-плагиоклазовые и плагиоклазовые порфириты). Афировые 
лавы встречаются крайне редро. Туфогенные разности резко преобладают над 
лавами, хотя в некоторых случаях отмечаются крупные поля, сложенные ла
вами. Осадочные породы распространены меньше. Среди гуфогенных толщ час
то появляются пере отложенные туфы, туфопесчаники и конгломераты, состоящие 
из местного материала, а также линзы и прослои кремнистых пород (яшмы, 
кремнистые сланцы) и линзы известняков. В некоторых случаях обломочные 
породы слагают мощные самостоятельные толщи, в составе которых туфоген
ные разности имеют подчиненное значение (годилевская толща) [Водорезов 
и Др., 1 9 6 5 ] .

Исследователи, изучавшие ирендыкскую свиту, неоднократно пытались рас
членить ее. Однако стратиграфические подразделения (толщи, подсвиты) ока
зались очень невыдержанными. Так, по данным И.В. Хворовой и М.Н. Ильинс-



кой, в южной части хр. Ирендык (район оз. Талкас) нижняя часть разреза 
сложена массивными и толстослоистыми туфами с признаками ритмичной едо1 
тости и прослоями туффитов. В основании отмечены валунные конгломераты. 1 
Верхняя часть разреза представляет собой толщу пироксеновых (авгитовых) 
и реже плагиоклазовых порфиритов, содержащих линзы туфоагломератов и 
вобрекчий, Данные этих авторов допускают возможность фациальных взаимоч! 
отношений между лавами и туфами. Лавы в этом случае отвечают склону ву̂  
канической постройки. Несколько севернее, на широте г.Тубинска, весь разо 
рез представлен туфами, гуфопесчаниками и туффитами.

Еще севернее, в районе оз. Ус куль [Маслов, 1 9 6 9 а ]  низы разреза сло*^ 
ны лавами, туфоагломератами и туфами андезито-базальтового состава; срецч 
няя часть разреза имеет существенно осадочный состав ( туфоалевролиты, туч 
фопесчаники с прослоями кремнистых сланцев и яшм и лйнзами известняков) 
а в верхах разреза вновь появляются туфы и лавы. Подобные примеры можцс 
было бы продолжить. Из приведенных описаний разрезов видно, что сколько*, 
нибудь закономерной стратификации в разрезе этой формации установить не 
удается.

Г.Ф. Червяковский и В.А. Коротеев [1 9 6 3 ]  выделяют в составе ирендыкс 
кой свиты две толщи, разделенные, по их мнению, резким угловым несогла
сием. Нижняя сложена туфогенно-обломочными (туфы, туфопесчаники, крем
нистые сланцы) породами с отдельными прослоями лав андезиго-базальтовогс 
состава. Верхняя голща сложена преимущественно лавами, лавобрекчиями и 
крупноглыбовыми брекчиями андезйто-базальтов. По данным В.А. Коротеева, 
вулканиты этой толши несколько отличаются от нижележащих по петрохими- 
ческому составу.

В южной части Ирендыкского хребта в составе ирендыкской свиты вьщеля 
ется годилевская толща [Водорезов и др., 1 9 6 5 ] ,  которая залегает с угло
вым несогласием на подстилающих туфогенных породах. Эта толща помимо ту 
фов, характерных для ирендыкской свиты, содержит большое количество оса
дочных пород (конгломераты, туфопесчаники и др .).

Анализ конкретных сочетаний (парагенетических ассоциаций) пород, входя
щих в рассматриваемую формацию, позволил И.В. Хворовой и М.П. Ильинской 
[ 1 9 6 3 ]  выделить две главные ассоциации. Одна из них включает в себя ан
дезито-базальтовые (пироксеновые, пироксен-плагиоклазовые и плагиоклазо- 
вые) порфириты, шлаковые агломераты и витро-кристаллокластические (иног
да спекшиеся) туфы. В основном наблюдается грубое чередование агломера
тов и туфов, связанных постепенными переходами с признаками градационной 
слоистости. Мощность агломератовых слоев колеблется от 1 до* 1 5  м, туфо
вых от 1 до 7 м. Агломераты имеют резкую нижнюю границу и постепенно 
сменяются вверх более тонким туфогенным материалом. Однако такая закона 
мерзость нередко нарушается появлением пластов порфиритов. Эта ассоциацю 
образовалась в непосредственной периферии центров извержений.

Другая ассоциация представлена в целом более тонкообломочным материа
лом (полимиктовые агломераты, туфы и туффиты). Для этих пород характерш 
неравномерная горизонтальная слоистость. Иногда отмечается грубослоистое 
строение толщи. В туффитах, образующих слои иногда до нескольких метров, 
часто наблюдаются подводнооползневые деформации. Детальное изучение сос
тава, текстуры и структуры пород привело И.В. Хворову и М.Н. Ильинскую 
[1 9 6 1 ]  к выводу о том, что рассматриваемая ассоциация формировалась в 
некотором удалении от центров извержений, в относительно более глубоковод- 
ных условиях. Эксплозивный материал сносился с вулканических поднятий моя 
ными турбидитными потоками. Одновременно происходило и подводное1 
оползание.

Большинство исследователей [Нестоянова, 1 9 6 0 ; Червяковский, 1972]» 
изучавших характер вулканизма ирендыкской свиты, указывают на существо” 
вание многочисленных, сравнительно мелких (в  большинстве случаев одноакТ' 
ных) вулканических центров, разделенных участками, в которых происходил0 
накопление слоистых вулканокластических толщ. В ряде мест удалось закар"
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орать вулканические центры или их жерловины [Червяковский, 1 9 7 2 ] .  Они
тируются в отдельных узлах, каждый из которых состоит из нескольких

^ 0льших аппаратов.
0  южной части Ирендыкского хребта такие аппараты были выявлены иссле- 
аНйЯми А.И. Кривцова и А.Г. Волчкова [1 9 7 1 ] .  Здесь» также устанавлива-

00 'куст* вулканических центров ( Гадельшинско-Галеевская группа вулканов), 
северу и ЮГУ от которых грубообломочные эксплозивные брекчии, чередую
тся с лавовыми потоками, сменяются более тонким слоистым вулканомикто-
1 м материалом. По данным этих исследователей, вулканический процесс 

0сходил в условиях резко расчлененного рельефа. Вулканические аппа-
выступали нередко над поверхностью моря, а продукты перемыва 
островов (слоистые вулканомиктовые песчаники) накапливались в 

еПрессиях.
Существование вулканических островных поднятий предполагается и для

руГИХ частей зоны [Хворова, Ильинская, 1 9 6 3 ] .  На это указывают пачки и
gH3 bi лав и игнимбритов андезито-базальтового состава. В последние годы 
гнимбриты были выявлены в ряде мест [Пэешнер, 1 9 6 9 ] .

По-видимому, можно более или менее уверенно сказать, что для рассмат- 
^ваемой формации нельзя предполагать единой, вытянутой в каком-либо нап
ылении островной вулканической дуги. На это указывают и характер разме
рил центров вулканизма, отсутствие выдержанной фациальной зональности в 
уложениях и прямые данные о переходе грубых прижерловых фаций в более 
удаленные, тонкие. Вероятнее всего, существовали группы мелких вулканичес- 
[их конусов, часть которых временами возвышалась над уровнем моря.

В условиях достаточно расчлененного вулканического рельефа трудно опре
делить роль собственно тектонических деформаций. Однако представляется не
сомненным, что формирование пород рассматриваемой формации сопровождалось 
достаточно интенсивными тектоническими движениями, местами приводящими 
[ локальному образованию складок и угловых несогласий. Такие несогласия, 
увязанные со  складчатостью, описаны В.А. Коротеевым [1 9 6 6 ]  и Г.Ф. Чер
товским [1 9 6 3 ]  в районе оз. Ускуль. Здесь, на круто залегающей (с  мо
ноклинальным падением на восток) нижней части формации с резким угловым 
весогласием залегает ее верхняя часть.

Внутриформационное несогласие, которое связано со  складчатыми деформа- 4 

пнями, описано в южной части Ирендыкского хребта [Водорезов и др., 1 9 6 5 ] ,  
где верхняя, вулканогенно-осадочная толща (годилевская) залегает на ниже- 
пежащих толщах формации с угловым несогласием. Конседиментационная син
клинальная складка с резким увеличением мощности вулканитов от крыльев 
к ядру описана в южной части Ирендыкского хребта [Кривцов, Волчков, 1 9 7 1 ]. 
В основании ирендыкской свиты в южной части хребта фиксируется угловое 
несогласие [Шарфман, 1 9 5 9 ; Хворова, Ильинская, 1 9 6 3 ] .  Надо иметь в ви
цу, что эти несогласия имеют местный характер. Так, несогласие в основании 
<|юрмации на юге хребта на севере исчезает, и здесь ирендыкская свита свя
зана постепенными переходами с подстилающими отложениями. То же харак
терно и для внутриформационных несогласий. В частности, упоминавшаяся вы
ше годилевская толща, залегающая в районе дер. Годилево с несогласием на 
породах ирендыкской свиты, в других местах связана с подстилающими отло
жениями постепенными переходами [Маслов, 1 9 7 4 6 ] .

Все сказанное, как мне кажется, однозначно свидетельствует о форми
ровании конседиментационных складчатых структур во время накопления пород 
ЗДезито-базальтовой формации.

Петрохимические особенности андезито-базальтовой формации в рассматри- 
^емой зоне охарактеризованы в работах Д.С. Штейнберга [1 9 6 4 ] , С.Н. Ива- 
н°ва [1 9 6 9 ], В.С. Шарфмана [1 9 6 9 ] ,  Т.И. Фроловой [1 9 7 0 ] ,  П. В. А ржав и- 
г«на [1 9 7 2 ] и др. По их данным, вулканиты формации отвечают слабо диф
ференцированным базальтам и андезито-базальтам. От пород кремнисто-спи- 
^-диабазовой формации они отличаются пониженными содержаниями Na2 0  и 

^ 2  и повышенными -  FeO.



Андезито-базальтовая формация западного крыла Магнитогорского сникли*, 
нория (ирендыкская свита) большинством датируется в интервале нижнего 
вона -  Эйфеля [Шарфман, 1 9 5 9 ; Нестоянова, 1 9 6 0 ; Червяковский, 1 9 7 2 ; j 
Маслов и др., 1 9 7 2 ] . В средней части разреза у оз. Ускуль собрана фау^ и 
брахиопод низов кобленцского яруса нижнего девона. Многочисленная эйфельеД 
кая фауна встречена в верхней части разреза ирендыкской свиты. Отложения, f 
перекрывающие ирендыкскую свиту, датируются верхним Эйфелем -  живетом 
(улутауская свита и бугулугырский горизонт). В районе дер. Мансурово на > 
р. Большой Кизил ирендыкская свита без разрыва согласно залегает на под.* I 
стилающих отложениях кремнисто-сланцевой формации. Последние, как отмена*f 
лось выше, включают в себя по возрасту отложения вплоть до нижнелудловс-  ̂
ких. Таким образом, нижняя часть андезито-базальтовой формации западного  ̂
крыла Магнитогорского синклинория, видимо, имеет верхнелудловский возраст^ 
а ее верхняя граница проходит внутри эйфельского яруса среднего девона. (

Андезито-базальтовая формация наиболее полно развита в рассмотренном  ̂
выше районе. Западнее в пределах Сакмарского аллохтона андез и то-базальто-  ̂
вая формация выделяется в Кувандык-Медногорском и Блявинском районах. * 
Здесь, выше спилитов и диабазов с прослоями кремней (нижнеутягуловская 
свита) залегает толща туфов, туфобрекчий и лав андезито-базальтов.ого и ан
дезитового состава. Возраст этой толщи (верхнеутягуловская свита) обычно 
принимается средне-верхнедевоцским [Колесников, 1 9 7 3 ] . Однако С.В. Ру- 
женцев [1 9 7 4 ]  собрал в кремнях подстилающей спилит-диабазовой толщи си
лурийских граптолитов, и, таким образом, породы рассматриваемой толщи да
тируются им как нижний-средний девон.

Севернее рассмотренной территории, в Шиловско-Коневеком районе также 
довольно широким распространением пользуются породы андезито-базальтовой 
формации [Рапопорт, 1 9 7 1 ; Рапопорт, Зенков, 1 9 7 3 ;  Зенков, Рапопорт, 1974], 
Как и в Ирендыкском хребте, здесь широко развиты туфы, туфо- и лавобрек- 
чии и порфириты базальтового и андезито-базальтового состава (маминская 
толща), которые выше сменяются близкой по составу толщей, но с большим 
количеством андезито-базальтовых порфиритов и грубых лавобрекчий. Редкие 
линзы известняков содержат фауну верхнего венлока -  нижнего девона. Эти 
толщи согласно залегают на сланцах кремнисто-сланцевой формации. Таким 
образом, в Шиловско-Коневской зоне нижняя возрастная граница андезито
базальтовой формации, по-видимому, опускается в середину силура.

Андезито-дацитовая дифференцированная формация под разными названиями 
выделялась и описьюалась многими исследователями. В целом для нее харак
терны вулканогенные образования с резко подчиненным значением осадочных 
разностей. В составе формации преобладающая роль принадлежит породам ан- 
дезито-дацитового ряда с заметным преобладанием туфогенных разностей над 
лавами. Наряду с ними распространены также и основные вулканиты базальг- 
андезито-базальтового состава и кислые члены (натриевые липариты). Вулка
нические породы определенного состава слагают мощные (до 2 0 0 -3 0 0  м) лин
зовидные тела, которые через несколько километров замещаются линзовидны
ми телами вулканитов другого состава. Осадочные породы {известняки, уг
листо-глинистые сланцы, туффиты и туфопесчаники) обычно образуют маломощ
ные (до нескольких десятков метров) выклинивающиеся линзы.

Для примера рассмотрим строение дифференцированной формации в Баймак- 
ском районе на западном крыле Магнитогорского синклинория и расположен
ном непосредственно южнее Ирендыкского хребта. Дифференцированная форма
ция (баймак-бурибайская свита) в этом районе вмещает медноколчеданные 
месторождения и поэтому изучена очень подробно. Наиболее полно строение 
этой формации сделано в работе П.Ф. Сопко и его соавторов [Колчеданные 
месторождения , . . Д 9 7 3 ] , И.С. Вахрамеева [1 9 7 1 ]  и др.

Нижняя часть разреза сложена преимущественно лавами диабазового и ан
дезито-базальтового состава. Чаще всего это порфириты (пироксеновые и пи- 
роксен-плагиоклазовые), реже встречаются афировые разности, вариолиты и 
даже спилиты. Широко распространены миндалекаменные породы. По латерали



о3ные вулканиты сильно варьируют по петрографическому составу, струк- 
/Н и текстуре. Туфогенные разности основного состава встречаются эна- 

ельно реже. В основном это тонкообломочные туфы. Очень локально появ- 
lT сЯ туфобрекчии базальтового состава. Туфогенные разности образуют срав- 
1 ельно маломощные (первые метры) линзы, 

вышележащая часть разреза имеет очень пестрое строение. Это чередова- 
туфов, туфобрекчий и лав андезитового, андезито-дацитового и дацит-ли- 

йТового состава. На востоке Баймакской зоны выше дацитов лежат дацит- 
баритовые и андезит-дацитовые порфириты и лавобрекчии с подчиненным ко- 
(яеством пирокластических пород, выше которых лежит толща лав и туфов 
^езитового состава с  прослоями туффитов. Несколько южнее, к югу от оз. 
алкас, выше основных пород развиты лавы, туфы и туфобрекчии кислого (ли- 
делт-дацитового) состава. Еще южнее основная часть разреза формации сло
ена дацитовыми порфиритами, сменяющимися выше андезито-базальтовыми 
дофиритами и туфами. Верхняя часть разреза представлена туфами андезит- 
азальтового и андезитового состава.

В центральной части Баймакского района разрез формации начинается че- 
вдованием. андезито-базальтовых, андезитовых и базальтовых лав и туфов, 
ередуюшихся с туффитами. Верхняя часть разреза сложена преимущественно 
^арито-дацитовыми порфиритами с  отдельными линзами андезитовых пор- 
вритов. Примеры разных разрезов можно было бы продолжить (рис. 2 7 ) .
1з этих разрезов видно, что выделяемые в каждом конкретном участке 
аяки не прослеживаются по простиранию. Общая мощность пород форма- 
рв в Баймакском районе превышает 3 км [Колчеданные месторождения....
.973].

Характерная особенность полей развития пород рассматриваемой формации- 
[еобычайно широкое распространение субвулканических и гипабиссальных об - 
вэований. Это обстоятельство часто затрудняет составление разрезов, так 
йк далеко не всегда удается отделить рвущие субвулканические тела от лав 
I пирокластов.

Детальные исследования [ Колчеданные месторож дения..., 1 9 7 3 ; Вах- 
ммеев, Родичева, 1 9 6 8  ] позволили выделить субвулканические обраэова- 
1ия разных поколений. По составу среди них выделяются дацитовые порфири- 
гы, липарито-дацитовые порфириты и мегафиры, т.е. преимущественным рао- 
фостранением пользуются гипабиссальные комагматы кислых членов формации.
Наблюдаются* [Колчеданные месторождения..., 1 9 7 3 ]  прямые переходы от гип- 
абиссальных пород плагиогранит-диорит-кварц-диоритового состава к субвул- 
иническим образованиям соответствующего состава.

Другая особенность пород рассматриваемой формации -  их своеобразный и 
пестрый метаморфизм, весьма неравномерно распространенный по площади. По
мимо общего зеленокаменного метаморфизма, который проявлен и в других 
формациях рассматриваемого этапа [Иванов, Нечеухин, 1 9 6 4 ; Кривцов, 1 9 6 5 ; 
Нечеухин, 1 9 6 9 ] , здесь широко, но очень неравномерно, распространены из
менения, связанные с локальной низкотемпературной переработкой пород [Кол
чеданные месторождения..., 1 9 7 3 ; Прокин, 1 9 6 6 , 1 9 7 3 ] . Эта переработка 
обычно сопровождается интенсивным рассланцеванием пород и превращением 
вулканитов в кварц-серицитовые породы. Именно с такими зонами связаны 
колчеданные и колчеданно-полимиктовые оруденения.

Детальный анализ соотношений различных вулканических образований поз
воляет сделать некоторые палеовулканологические реконструкции [Колчедан
ные месторождения..., 1 9 7 3 ].

Как видно из карты этих авторов, выделяется ряд крупных вулка
нических центров, по-видимому, представляющих собой в- основном о ст - 

разделенные участками с  подводными условиями Накопления вул- 
*анитов. Эти островные вулканические поднятия имеют закономерное зо
нальное расположение разных по гранулометрии пирокластов. Приведенные 
аыше данные о фациальной невыдержанности разрезов вулканических пород 
Не только по гранулометрии, но и по составу) объясняются, очевидно, тем,
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Р и с . 2 7 . Схема сопоставления стратиграфических разрезов Баймакскогс 
района

1 -  диабазы и диабазовые порфириты; 2 -  туфо- и лавобрекчии диабазово
го состава; 3 -  дациты и липариты; 4 -  пирокластические породы дацит-ли- 
паритового состава; 5 -  андезиты и андезито-дациты; 5 -  пирокластические по
роды андезитового состава; 7 -  кремнистые туффиты и кремнистые сланцы;
<3 -  туфы и туфобрекчии смешанного состава. I — район Тубинска, II -  рай
он оз. Талкас, III -  Центральная часть Семеновско-Юлианского блока, IV— 
Центральная часть Баймакской зоны, V -  Майский рудник ( I, И, III, V -  по 
данным П.Ф. Сопко [Колчеданные месторождения..., 1 9 7 3 ] ;  IV- по данным 
И.Б. Серавкина [ 1 9 6 9 ] )

что вулканические центры Дили их группы) обладали автономными очагами, 
которые развивались независимо друг от друга.

Дифференцированная формация, помимо Баймакского района, описана на юж
ном периклинальном замыкании Сысертско-Ильменогорской антиклинали [Тур
банов и др., 1971]. Здесь ей отвечает кундравинская свита, сложенная анде
зитовыми и дацитовыми порфиритами, кварцевыми альбитофирами, их туфами 
и туффитами. В отличие от дифференцированной формации Баймакского района 
появляются осадочные породы. В низах формации отмечаются маломощные лин
зы и прослои углисто-глинистых сланцев, а в ее верхах -  линзы известняков 
и кремнистых туффитов. Такой состав формации выдерживается на большей 
части ее распространения. Только к югу от хр. Игиш появляется большое ко
личество осадочных пород, которые составляют основную часть разреза (пес
чаники, гравелиты, полимиктовые конгломераты, углисто-глинистые сланцы и 
известняки). Снизу вверх по разрезу уменьшается количество грубозернисто-



материала и возрастает роль углистых сланцев и известняков. Отнесение 
г° -очиой толщи к рассматриваемой формации представляется не до конца 
^казанным. Мощность пород формации в южном обрамлении Сысертско-Иль-
мен'огорской структуры достигает 2 0 0 0  м.

дифференцированная формация выделяется в северной части Западной зоны 
пределах Восточно-Уральского прогиба. Здесь она распространена в бассей- 

не р. Багаряк и дер. Зотино и Усманово (Дианова, 1 9 7 4  г .) .  Формация пред- 
тавлена туфами, чередующимися с известняками. Туфы имеют преимуществен- 
0 андезитовый и андезито-дацитовый состав. Для них характерна отчетливая 

слоистость, обусловленная различной размерностью частиц. Грубые туфы не -̂' 
редко содержат включения известняков и иногда обломки кварца. Известняки 
слоистые и массивные,. обычно в той или иной степени загрязненные туфовым 
материалом. Туфы и известняки образуют пачки тонкого переслаивания 
пород (с  мощностями прослоев от нескольких десятков сантиметров до первых 
метров) или более мощные пласты ( 1 0 - 1 5  м ).

Как видно из краткого описания, дифференцированная формация рассмотрен
ной части зоны несколько отличается от* этой же формации Баймакского райо
на. Главное отличие заключается в том, что здесь распространены слоистые 
гуфы, накапливавшиеся в морских условиях/ в некотором удалении от вулкани
ческих центров. По-видимому, с этим обстоятельством связано отсутствие ос
новных разностей вулканитов (напомним, что они имеют преимущественно ла
вовый характер) и заметна примесь осадочных пород. Рассмотренная ассоциа
ция пород заслуживает выделения в самостоятельную туфогенную слоистую 
прдформацию.

Петрохимические особенности дифференцированной формации подробно рас
смотрены в ряде работ. Особенно детально ее состав изучен в Баймакском 
районе [Аржавитин, 1 9 7 2 ] . По кремнекислотности породы формации образу
ют непрерывный ряд от базальтов до липаритов с преобладанием андезитов и 
дацигов. Основные породы отличаются от толеитов пониженными содержаниями 
ТЮ2  и FeO' и отвечают базальтам андез и то-базальтов орогенных зон [К уто- 
лин, 1 9 7 2 ] . В целом для вулканитов характерно пониженное содержание ще
лочей (при резком дефиците К 2 0 ), с повышенной глиноземистостью и несколь
ко повышенным содержанием Si0 2 # Возрастные границы свит, отнесенных к 
дифференцированной формации, вызывают до сих пор большую дискуссию.

В известняках, входящих в разрез слоистого типа (бассейн р. Багаряк у 
цер. Колпаковка), собраны брахиоподы, кораллы и с грома топоры верхнелудлов- 
ского и нижнедевонского возраста (Дианова, 1 9 7 4  г .) .  В южном обрамлении 
Сысертско-Ильменогорской антиклинали [Турбанов и др., 1 9 7 1 ]  возраст фор
мации определяется в интервале верхи силура -  средний девон по положению 
в разрезе ниже среднедевонских фаунистически охарактеризованных известня
ков и выше содержащих фауну лландоверийско-венлокских глинисто-кремнистых 
сланцев.

Особенно много споров вызывает возраст дифференцированной формации (бай- 
мак-бурибайская свита) в районе развития ее генотипа (Баймакский район). 
Часть геологов считает, что баймак-бурибайская свита синхронна породам ан
дезито-базальтовой формации ( ирендыкская свита) и имеет соответственно 
верхнееилурийско-нижнеэйфельскИй возраст [ Нестоанова, 1 9 5 9 ; Хворова, Иль
инская, 1 9 6 3 ] .

Другая, не менее распространённая точка зрения предполагает, что диффе
ренцированная формация подстилает породы андезито-базальтовой (ирендыкс- 
кая свита) и соответственно имеет силурийский возраст. Прямые фаунисти- 
ческие данные о возрасте баймак-бурибайской свиты практически отсут
ствуют.

Данные о силурийском возрасте основываются на том, что в некоторых м ес- 
га* наблюдается перекрытие андезито-дацитов и дацитов баймак-бурибайской 
свиты порфиритами и туфами, сходными с эффузивами ирендыкской свиты 
‘ Шарфман, 1 9 7 2 ; Колчеданные месторождения..., 1 9 7 3 ] . Однако сам по се
бе этот факт не играет решающей роли. В тех разрезах, где это наблюдается,



ирендыкская свита имеет нетипичный облик. Она включает в себя многочис
ленные пачки и прослои туфов андезито-дацитового и дацитового состава. Та
ким образом, здесь скорее наблюдаются признаки фациальных переходов меж
ду обеими рассмотренными формациями. При этом естественно появление та
ких разрезов, где выше кислых вулканитов появляются андезито-базальты. В 
самое последнее время в баймак-бурибайской свите В.П. Чибрикова обнаружи
ла микрофоссилии нижнего девона [Маслов, 1 9 7 4 6 ].

Приведенные выше данные позволяют предполагать, что дифференцированная 
формация приблизительно одновозрастна. породам андезито-базальтовой форма
ции и имеет верхнесилурийско-нижне-среднедевонский возраст.

Олистостромовая формация выделена пока только в пределах Сакмарского 
аллохтона, где она известна под названием шандинской свиты и детально опи
сана в работах В.Г. Кориневского [1 9 6 9 ]  и С.В. Руженцева [1 9 7 6 ] .  Олис
тостромовая природа этой свиты была установлена С.В. Руженцевым. По его 
данным, олистостром наиболее широко распространен в бассейне р. Жаксы-Кар- 
галы и на междуречье рек Косистек и Чанчар. Связующая масса олистостро- 
ма представляет песчано-гравийный материал и состоит из обломков вулкани
тов разного состава, серпентинитов, туффитов, плагиоклаза и кварца, чередую
щихся q пластами аргиллитов и кремнисто-глинистых сланцев. Иногда появля
ются тонкие пласты известняков, содержащих тентакулиты нижне-среднедевон
ского возраста.

Крупные обломки и глыбы представлены известняками, фтанитами, крем
нистыми туфами, яшмами и вулканитами (спилитами, диабазами и альбитофи- 
рами). Обломки достигают иногда размеров до нескольких сотен метров. Из 
оли сто литов собрана фауна, благодаря которой доказано присутствие глыб ордовик
ских, силурийских (разных ярусов силура), нижне- и среднедевонских пород.

В некоторых разрезах олистостромовой формации С.В. Руженцев отмечает 
покровы лав основного и среднего состава и пачки кислых туфогенно-осадоч- 
ных пород. Характерно большое количество экструзивных тел кварцевых аль- 
битофиров. По данным этого автора, олистостромовая шандинская свита свя
зана постепенными переходами с подстилающими силурийскими отложениями 
кремнисто-спилит-диабазовой формации. Породы свиты несогласно перекрыва
ются верхнеэйфельскими образованиями, а, как отмечалось, в прослоях извести 
няков шандинской свиты собрана фауна нижне-среднёдевонского возраста. Та
ким образом, возрастной объем олистостромовой формации определяется как 
нижнедевонский-нижнеэйфельский. По данным С.В. Руженцева, к олистостромо
вой формации можно отнести отложения херсонковской свиты, распространенной 
в западной части Сакмарского аллохтона к северу от р. Урал. Ее нижняя воз
растная граница опускается до лландовери [Корень, Петровский, 1 9 6 7 ] .  Мощ
ность формации определить трудно, так как полные ее разрезы практически не 
известны. Видимо, она превышает несколько сотен метров.

Соотношение формаций, выделенных в составе верхнесилурийско-среднеде- 
вонского комплекса показано на рис. 2 8 . В комплексе выделены основные фор
мации: андезито-базальтовая, андезито-дацитовая, дифференцированная (в сос
таве которой можно выделить существенно вулканическую фацию и фацию сло
истых туфов) и олистостромовая. Все формации примерно одно воз расти ы, хотя 
в каждом конкретном случае их возрастные объемы могут меняться.

Андезито-базальтовая и дифференцированная формации сменяют друг друга 
по простиранию Западной зоны. Как отмечалось, в ряде мест фиксируются приз
наки прямых фациальных переходов между этими формациями. В Сакмарском 
аллохтоне преимущественно развита олистостромовая формация. Только локаль
но, в отдельных тектонических пластинках появляется андезито-базальтовая 
формация. Как показали исследования С.В.Руженцева [1 9 7 6 ] ,  эта формация по
является в самых верхних тектонических пластинах. Непосредственные соотно
шения олистостромовой формации с другим# формациями рассматриваемого ком
плекса не наблюдаются.

Интрузивные породы, связанные с  рассмотренным комплексом, выявлены 
только в северной части зоны, в Шиловско-Коневском районе [Рапопорт,



р и с . 2 8 . Схема соотношения формаций переходной стадии
Формации: 1 -  кремнисто—с пили т-диббазовая, 2 -  кремнисто-сланцевая, 3 — 

дифференцированная* 4 -  андезито-базальтовая, 5 -  олистостромовая, тра- 
хи базальтовая

1 9 7 1 ]. Это сравнительно небольшие массивы платно гранитов и плагиограно- 
диоритов, слагающие линейно вытянутые тела. Отмечены заведомо аллохтон
ные интрузии с порфировыми краевыми фациями (Аверинский массив) и масси
вы автохтонного типа (Логиновский массив), окруженные широким экэоконтак- 
товым мигматитовым ореолом плагиогранитиэированных пород.

Массивы сложены плагиогранитами, плагиогранодиоритами и в меньшей 
степени кварцевыми диоритами. Характерна очень большая изменчивость коли
чественно-минерального состава. Петрохимически их отличает повышенное со
держание кремнезема (7 9 -7 5 % ) и натриевая специализация (K 2O /N a2O ~0,l— 
0, 2 ).

Средне девонский возраст плагиогранитов определяется по прорыванию ниж
недевонских отложений. Их галька описана в базальных горизонтах франских 
образований верхнего девона.

' Комплекс позднего этапа переходной стадии (D2)

Этот комплекс распространен в зоне крайне ограниченно. К нему в пределах 
Сакмарского аллохтона относится трахиандезит-трахибазальтовая формация, вы
деленная В.Г.Кориневским [1971] под названием чанчарской свиты. Формация 
сложена вулканомиктовыми породами и в меньшей степени лавами порфировых и 
зфировых трахибазальтов. Трахиандезитовые разности проявлены значительно 
меньше. Среди вулканомиктовых пород присутствуют прослои (от первых мет
ров до 1 0 -1 5  м мощностью) песчаников и алевролитов полимиктового соста - 
ва. В разрезе формации, по данным В.Г.Кориневского, выделяются две части -  
нижняя, для которой характерны порфировые калий-натровые трахибаз альты 
(5 0 0 -1 8 5 0  м мощности), и верхняя афировых калиевых щелочных базальтов 
(6 0 0 -1 2 0 0  м мощности). С полями распространения этих пород связаны мно
гочисленные субвулканические тела, дайки и гипабиссальные интрузии того же 
Устава. В порфировых разностях базальтового состава вкрапленники представ



лены лабрадором и гиперстеном, в андезитовых разностях -  биотитом и рого^ 
вой обманкой. Афировые породы и основная масса порфировых разностей слож^ 
ны полевыми шпатами (ортоклаз и плагиоклаз)» пироксеном и биотитом. Для 
всех пород характерен кайнотипный облик и очень незначительные вторичные 
изменения.

Петрохимически вулканические породы рассматриваемой формации отвечают 
щелочным (с преобладанием калия над натрием) базальтам и андезито-базаль- 
там. Сумма щелочей достигает 9%. Из других петрохимических характеристик 
отметим невысокое содержание ТЮ 2  (обычно меньше 1%) и несколько повышен* 
ное содержание глинозема.

Породы формации (чанчарская свита) Сакмарского аллохтона с резким угло*. 
вым несогласием залегают на подстилающих силурийских и девонских породах 
I Кориневский» 1971] . В базальных горизонтах» сложенных песчаникам* и алев
ролитами» В.Г. Кориневским собрана флора верхнего Эйфеля -  нижнего ж ивета, 
а внутри разреза формации -  строматопоры верхнего Эйфеля. На основании 
этих данных возраст пород формации определяется им как верхнеейфельский.

Трахибаэальтовая формация распространена в пределах Западной зоны очень 
локально. Возможно» она еще не выделена из состава других вулканических 
формаций. В Орском районе выделяются вулканогенные породы (щелочные ба
зальты и трахиты), которые, вероятно, относятся к той же формации [Тищен
ко, 1 9 7 1 ] . Правда, по возрасту они отнесены к нижнему девону, хотя прямых 
данных для такой датировки нет.

Севернее, на западном крыле Магнитогорского прогиба в Абэелиловском рай* 
о не описаны небольшие штоковые и дайковые тела, прорывающие андеэито-ба- 
зальты ирендыкской свиты [Магадеев, 1971] . Э то  щелочные кислые порфиро
вые породы калиевого ряда. Вкрапленники представлены калиевым полевым 
шпатом и биотипом. В основной массе развиты калишпаты (часто альбитизиро- 
ванные), плагиоклазы и кварц. Петрохимически это достаточно кислые породы 
(содержание кремнезема 7 0 -7 5 % ) с высокой щелочностью (сумма щелочей 
8 -1 1 % ) и с  явным преобладанием калия над натрием (содержание К2 О 0 Т 5 ,12  
до 7 ,4% ). Эти породы могут рассматриваться в качестве кислых дериватов 
трахиандезит-трахибазальтовой формации. По мнению Б.Д.Магадеева, породы 
имеют эйфельский возраст.

Помимо рассмотренных выше образований в пределах Западной зоны распро
странены осадочные и вулканогенно-осадочные толщи живетского, верхнедевон
ского и нижнекаменноугольного возраста. Эти отложения связаны не только с 
Западной, а распространены во многих формационных зонах или представляют 
собой формационные 'хвосты *, заходящие из соседней зоны. Они будут описаны 
в соответствующих разделах.

Подводя итог рассмотрению Западной зоны, перечислим еще раз ее основ
ные формации:

-  океанической стадии: кремнисто-спилито-диабазовая (S^lln — S2  ), крем
нисто-сланцевая (S jw — S2 ld );

-  раннего этапа переходной стадии: андезито-базальтовая (S2 —0 2 ^)# диф
ференцированная ( S2 _D2 ?)» олистостромовая;

-п озд н его  этапа переходной стадии: трахиандезит-трахибаэальтовая (D2 I^)•

ОСЕВАЯ ЗОНА

Осевая формационная зона прослеживается от Му го дж ар на юге Урала, слагает 
осевую часть и восточное крыло Магнитогорского прогиба, а также западную 
часть Восточно-Уральского антиклинория. Севернее этой зоне отвечает Ал ап а- 
евско-Каменский синклинорий Восточно-Уральского прогиба. Как видно из схе
мы (см. рис* 2 3 ) , эта зона по простиранию несколько отклоняется на восток 
от  меридиана, пересекая под острым углом современные структурные элемен
ты Урала. Правда, надо сразу отметить, что наиболее сложен для расшифровки 
участок между Алапаевско-Каменским синклинорием на севере и Магнитогор-



с*ям прогибом на юге. Именно здесь породы сильно гранитизированы и метамор- 
Ойэованы. Соответственно границы рассматриваемой зоны на этом  участке стано
вятся условными. Однако как на севере, так и на юге Осевая формационная зона 
примыкает с  востока к Западно-Магнитогорской, а последняя прослеживается, не
видимому, непрерывно.

Комплекс океанической стадии (S2-D2D
Породы комплекса в пределах зоны распространены локально. Выделяется две 
главные формации: нижняя кремни сто-спилит-диабаэовая (S2 — Dj) и верхняя 
контрастная натриевая (D2 *).

Кремнисто-спилит-диабаэовая формация достоверно известна лишь в немно
гих местах. В северной части зоны, в Алапаевско-Каменском синклинории (на 
р. Реж и к ю го-востоку от  станции Коптелово) Т.В.Дианова описала афировые 
диабазы с шаровой отдельностью. Эта полоса диабазов* прослеживается вплоть 
до р* Нейвы, где они сильно рассланцованы. Из-за плохой обнаженности и силь
ного рассланцевания пород не удается восстановить строение формации в этом  
районе.

Южнее породы формации появляются в северной части Магнитогорского про
гиба в его восточном борту (Учалинско-Александрийская зона). Здесь, по дан
ным А.Д.Штейнберга [1 9 7 4 ]  , выходят диабазы и спилиты с прослоями крем
нистых сланцев, возраст которых определяется как нижний девон по согласно
му залеганию стратиграфически ниже эйфельских отложений. Анализ геофизи
ческих полей позволил А.Д.Штейнбергу сказать, что породы кремни сто -сп и - 
лито-диабазовой формации представляют нижний член стратиграфического разреза 
и подстилаются непосредственно габброидами.

Породы формации в виде отдельных фрагментов прослеживаются далее на юг 
вдоль восточного борта Магнитогорского прогиба и западной части Восточно- 
Уральского поднятия. К ним относятся вулканиты силурийско-нижнедевонского 
возраста Сухтелинской структуры и Орского Зауралья [Лядский, 1 9 7 4 ; Рихтер, 
Кригер, 1 9 7 4 ] .

В целом, надо сказать, породы рассматриваемой формации изучены очень 
слабо. Пока можно говорить о том, что такая формация существует и что по 
возрасту она охватывает часть силура и нижний девон (нижняя возрастная гра
ница не известна). Строение формации, ее петрохимические особенности не мо
гут быть проанализированы из-за недостатка фактического материала.

Контрастная натриевая формация распространена значительно шире. К ней 
относятся отложения карамалыташской свиты Магнитогорского прогиба. Они 
обнажаются в ядрах крупных антиклинальных структур осевой части Магнито
горского прогиба, таких как Карамалыташская, Юлдашевско-Узункырская и Си- 
байская антиклинали, Учалинская зона и т. д. В последние годы породы этой 
формации были выделены в пределах восточного борта Магнитогорского проги
ба и в северном продолжении Осевой зоны в Каменско-Алапаевском районе.

Контрастная формация вмешает медноколчеданные месторождения, и поэтому 
она изучена очень подробно. Мы не будем давать подробной характеристики 
слагающих ее пород, так как их описание можно найти во многих работах [Ива
нов, 1 9 5 9 ,1 9 6 9 ;  Д.С.Штейнберг, 1 9 6 4 ; Бородаевская и др., 1 9 6 8 ,1 9 7 0 ,1 9 7 1 ;  
<1£олова, 1 9 7 0 ; Бурикова, 1 9 7 2 ; Колчеданные месторождения..., 1 9 7 3 ; Беля
нина, 1 9 7 5 6 ; Кривцов, 1 9 7 5 ] .  В состав контрастной формации входят основ
ные вулканиты, чередующиеся с дацитами, натриевыми липаритами (преимущес
твенно туфами), яшмами, в меньшей степени известняками. Вулканические по
роды среднего состава встречаются редко. Характерная черта формации -  насы
щенность ее гипабиссальными и субвулканическими телами кислого состава. 
Среди этих тел есть и заведомо более молодые кислые гипабиссальные образо
вания, которые далеко не всегда удается выделить из общей массы рвущих тел, 
что часто вызывает определенные трудности в оценке роли тех и других.

Основные эффузивы представлены афировыми диабазами, диабазовыми порфи- 
ритами, вариолитами и спи литами. Г.П. Белянина [1975а] выделяет две группы



лав: содержащих во вкрапленниках и в основной массе преимущественно пиро  ̂
ксен (меэократовая группа) и преимущественно плагиоклаз (лейкократовая г*, 
па). Подчеркнем, что для основных вулканитов довольно характерны порфира 4 
вые структуры, причем иногда устанавливается зональное строение платною^ 
зов  в порфировых выделениях. Наряду с нормальными диабазами широко расцр. 
странены в той или иной мере альбитиэированные разности и спилиты. Помщ*0 
лавовых разностей отмечаются туфы основного состава, среди которых выдеде 
ны шлаковые агломераты, кристаллические, кристалло-витрокластические и сца 
шиеся туфы диабазового и спилитового состава.

Вулканиты кислого состава представлены дацитами и натриевыми липарита* 
ми (детальное описание этих пород сделано П. А.Буриковой [1 9 7 2 ]). Лавовые 
разности имеют сравнительно низкую степень порфировости, причем в дацитах 
преобладают вкрапленники альбитиэированного плагиоклаза, а кварц находится 
в основной массе. В липаритах во вкрапленниках присутствует кварц. Темно- 
цветные минералы (преимущественно роговая обманка) содержатся, как правя* 
ло, только в основной массе в небольшом количестве (до 10% ). П.А.Бурикова 
отмечает два этапа кристаллизации вкрапленников.

Туфогенные породы кислого состава распространены очень широко среди 
кислых вулканитов. Здесь выделяются туфы, туфо- и лавобрекчии дацитового 
и липаритового состава, переходящие в крупноглыбовые брекчии жерловых фа* 
ций. В некоторых случаях описаны игнимбритоподобные породы [Грешнер, 1969 
и кремнистые туффиты кислого состава [Хворова, Ильинская, 1 9 6 3 ] .  Помимо 
чисто туфогенных пород отмечены туфовые конглобрекчии с  обломками как 
кислых, так и основных вулканитов и вулканокластические песчаники, где на
ряду с  обломками вулканитов и туфогенных частиц всегда встречаются облом
ки известняков и яшм.

Собственно осадочные породы представлены яшмами: красными (полосчаты* 
ми и массивными) и черными плитчатыми. В меньшей степени распространены 
органогенные или обломочные известняки.

Основная часть разреза формации слажена диабазами и (лимитами. Кислые 
вулканиты, преимущественно пирокласты, составляют от 1 0  до 35% объема. 
Яшмы и кремнистые туффиты образуют отдельные пласты и линзы среди вулка
нитов или неправильной формы включения и глыбы в вулканитах.

В самом общем виде можно говорить о том, что в нижней части разреза 
преобладают спилиты и диабазы с линзами и включениями яшм. Туфогенные 
разности здесь развиты слабо. Лавы образуют потоки мощностью от 2 до 40м, 
В большинстве случаев потоки сложены афировыми и мелкопорфировыми лавами, 
нередко вариолито во го или подушечного строения; межподушечные пространства 
часто заполнены яшмовидным материалом, в котором сохраняются радиолярии 
[Белянина, 1 9 7 5 а ]. Лавы содержат прослои красных яшм мощностью от одно
го  до нескольких метров или неправильные, часто изогнутые включения яшм 
размером в поперечнике до нескольких метров. По-видимому, это связано с 
захватом лавами уже консолидированного кремнистого осадка [Хворова, Иль
инская, 1 9 6 3 ] . Видимая мощность нижней части разреза превышает 5 0 0 - 8 0 0 м.

Нижняя часть разреза формации по составу слагающих пород напоминает 
к ре мни сто-спи лито-диабазовую формацию. Однако здесь наблюдаются и некото
рые, с  нашей точки зрения, существенные отличия. К ним относится появление 
довольно большого количества порфировых разностей с  вкрапленниками несколь
ких генераций, что свидетельствует о более медленном подъеме магмы и су
ществовании промежуточных очагов. Кремнистые породы, ассоциирующие с вул
канитами, представлены здесь преимущественно яшмами, а не фтанитами или 
кремнисто-глинистыми сланцами и т. д.

Верхняя часть разреза формации отличается большой пестротой. Здесь соче
таются кислые (дациты, натриевые липариты) и основные (спилиты) вулканиты 
и различные кремнистые породы (яшмы, кремнистые туффиты). Разрез по ла- 
терали очень изменчив. Можно найти все переходы от  разрезов, сложенных 
почти исключительно основными лавами, до разрезов, где ведущая роль принаД' 
лежит кислым туфам и кремнистым породам.



Существенно основной состав пород характерен для верхней части разреза 
р Карам алыташской антиклинали [Белянина, 1 9 7 5 а ] .  Выше спилитов и диаба
зов здесь залегают спи литы, чередующиеся с  гиалокластитами, в кото
рых содержится большое количество линз и прослоев яшм. Разрез вен
чается  массивными диабазами, для которых характерна нередко столбчатая
отдельность.

Отличный тип разреза описан в районе дер. Старое Сибаево, где наблюда
ется незакономерное чередование спилитов и спилитовых порфиритов с  туфами 
целого состава и яшмами [Хворова, Ильинская, 1 9 6 3 ] .  Пласты пород различ
ного состава имеют обычно мощность порядка нескольких метров. Кислые туфы 
содержат обломочки сферолитовых лав кислого состава. Здесь же встречаются 
Мошные (до нескольких десятков метров) пласты спилитов, содержащих яшмо- 
злдные включения.

Б бассейне р. Малый Кизил спилитовые пачки разделены мощными толщами 
(до нескольких сотен метров), в которых наблюдается чередование пластов 
мелко- и ерю днезернистых туфов натриевых липаритов, кремнистых туффитов и 
яшм; мощность пластов от нескольких десятков сантиметров до первых метров. 
Среди этих пород довольно часто появляются прослои спилитов небольшой (пер
вые метры) мощности.

Г.Б.Мельникова [1 9 7 0 ]  выделяет две фазы кислого вулканизма. Ранняя 
представлена в основном туфами натриевых липаритов, поздняя имеет преиму
щественно дацитовый состав. Крупнопорфировые дациты поздней фазы в основ
ном принадлежат гипабиссальной фации. Однако отмечаются и туфы этого  со с 
тава [Мельникова, 1 9 7 0 ; Бурикова, 1 9 7 2 ] .  С кислыми вулканитами нередко 
связаны линзы известняков.

Кислые вулканиты распространены в разрезе верхней части формации край
не неравномерно. Б Сибайском районе и в восточной части Учалинской зоны 
соотношение кислых и основных пород 1 : 1 .  На западе Учалинской зоны и вос
точнее хр. Ирендык кислые породы не превышают 30% мощности разреза. В 
ерю дней части Учалинской зоны кислые порюды почти полностью отсутствуют, 
и верх разрюза представлен основными вулканитами и яшмами.

В участках развития кислых порюд рассматриваемой формации, особенно 
вблизи вулканических центрюв, необычайно ширхжо прюявлены прюцессы низко
температурной гидротермальной переработки.

Мощность верхней части разреза изменчива: в разрезах, где кислые разнос
ти составляют до 50%  объема, мощность достигает 1 5 0 0  м, сокращаясь до 
6 0 0 -8 0 0  м в разрезах преимущественно с  основным вулканизмом.

Контрастная формация довольно ширхжо распространена в пределах Осевой 
зоны. Помимо рассмотренных выше участков, порюды контрастной формации 
описаны в восточной части Магнитогорского прюгиба и в западной части Вос
точно-Уральского поднятия. К контрастной формации принадлежит оршовская 
свита (район г. Острюй и р. Уряды), сложенная диабазами, липаритами и их 
туфами с линзами известняков с фауной Stringocephalus burtini. Мощность сви
ты достигает 6 5 0  м [Маслов, 1 9 7 4 6 ] . В районе р. Гумбейки к этой форма
ции относится 'апьбитофирювая* свита, представленная дацитами, альбитофира- 
ми и их туфами, чередующимися с основными лавами мощностью до 1 0 0 0  м.
К этой же формации относятся эйфельско-нижнеживетские диабазы и альбито- 
фиры Бриентско-Ащибутакского района (запад Восточно-Уральского поднятия -  
восток Магнитогорского прюгиба) [Рихтер, Кригер, 1 9 7 4 ] .  В северной части 
Осевой зоны порюды контрастной формации выделяются в пределах Алапаевско- 
Каменского синклинория в районе Султановки [Дианова и др., 1 9 7 4 ] .  В этом 
районе в стрюении формации большая роль принадлежит кислым порю дам (натри
евые липариты), которые составляют до 30% разреза. Преимущественно это 
лавы (хотя часть их может оказаться гипабиссальными образованиями); туфы 
слагают линзы до 3 0  м мощностью, кислые туфы содержат обломки основных 
лав. Основные порюды (спилиты, вариолиты и диабазы) слагают пласты боль
шей или меньшей мощности (первые метры -  первые десятки метрюв). Среди 
основных лав есть прюслои и линзы яшм с  радиоляриями. Яшмы в отдельных



случаях образуют и более мощные пласты до 25  м мощности. В поле развит 
пород контрастной серии есть линзы известняков с фауной среднего девона. ;

Породы контрастной формации распространены в районе г. Каменск-Урал*^ 
кого, где они обнажаются по р. Исеть (Дианова, 1 9 7 4  г . ) .  В основном это 
туфы основного состава (содержащие обломочки натриевых липаритов), черед, 
ющиеся с  шаровыми лавами базальтового состава и пачками натриевых липа.* 
ритов и их туфов. Условно по положению в разрезе возраст этих образований 
считается среднедевонским.

Возраст пород формации до сих пор вызывает некоторые споры. Бод  ̂
шинство исследователей считают, что породы рассматриваемой формации имеют 
эйфельский (возможно, в низах разреза и нижнедевонский) возраст. Эти иссле- 
дователи полагают, что контрастная формация (карамалыташская свита) син« 
хронна по возрасту андезито-базальтовой (ирендыкская свита) смежной Запад, 
ной зоны [Херасков, 1 9 5 1 ; Нестоянова, 1 9 5 6 , 1 9 6 4 ; Хворова, Ильинская, 
1 9 6 3 ; Шарфман, 1 9 6 5 ; Зролова и др., 1 9 6 6 ; Вахрамеев, 1 9 7 1 ; Маслов, 
1 9 7 4 6 ] . Другие исследователи полагают, что карамалыташская свита страти. 
графически залегает на ирендыкской и имеет соответственно более молодой 
возраст (02^2^ ^  сожалению, прямые данные о возрасте карамалыташской 
свиты 'отсутствуют. Фауна эйфельского и живетского возраста, собранная в 
поле распространения пород свиты, одними авторами считается находящейся 
in situ, другими -  в глыбах известняков в перемещенном состоянии. Отлаже» 
ния карамалыташской и ирендыкской свит согласно или с  размывом (в разных 
местах по-разному) перекрываются живетскими толщами, что указывает на 
доживетский (эйфельско-нижнеживетский) возраст пород.

В ядре Юлдашевской антиклинали (западный борт Магнитогорского прогиба 
в его средней части) В.А.Маслов [1 9 7 4 6 ]  детально откартировал переход по 
простиранию от андезито-базальтов ирендыкской свиты Западной зоны к спилв- 
там и яшмам нижней части карамалыташской свиты. Э тот переход осуществля
ется на сравнительно коротком расстоянии (первые километры), но имеет от
четливый фациальный характер. Аналогичный фациальный переход базитов кара
малыташской свиты к андезито-баз альтам ирендыкской отмечен Т. И.Фроловой 
в 1 9 6 5  г. севернее, в северной части Магнитогорского прогиба. Таким обра
зом, есть все основания полагать, что по крайней мере нижняя часть контраст 
ной формации представляет фациальный аналог андезито-базальтовой формации 
Западно-Магнитогорской зоны.

Восточнее Юлдашевской антиклинали, ближе к осевой части Магнитогорско
го прогиба обнажаются отложения, сопоставимые с  верхней частью разреза 
контрастной формации (карамалыташской свиты), где, наряду с  основными по
родами, появляется довольно большое количество кислых разностей. Здесь, в 
глыбах известняка среди туфов встречена многочисленная фауна. Детальный 
анализ этой фауны [Маслов, 1 9 7 4 а ]  показывает, что здесь перемешаны глы
бы с  эйфельской и живетской фауной. Все это , а также характер обломков из
вестняка привело В.А.Маслова к выводу о том, что эти глыбы нельзя рассма
тривать в качестве сингенетичных линз, а соответствующая часть разреза име
ет, по его мнению, не эйфельский, а нижнеживетский возраст.

Таким образом, вероятнее всего, что породы контрастной формации Осевой 
зоны отвечают по возрасту эйфельскому и низам живетского яруса среднего 
девона. Причем нижняя (преимущественно баэитовая) часть формации имеет 
эйфельский, а верхняя (собственно контрастная по характеру вулканизма) 
часть разреза -  нижнеживетский характер. Правда, нельзя исключать и то, 
что контрастная формация может несколько скользить пр возрасту, имея на 
западном борту Магнитогорского прогиба эйфельский, а в осевой части живет- 
ский возраст, как это предполагает В,А. Маслов [1 9 7 4 а ] .

Характер вулканизма контрастной Формации изучался многими исследовать 
лями [С.Н. Иванов, 1 9 5 9 , 1 9 6 9 ; Нестоянова, 1 9 5 9 ; Червяковский, 1962, 
1 9 6 4 , 1 9 7 2 ; Хворова, Ильинская, 1 9 6 3 ; Фролова, Бурикова, 1 9 6 9 а , б; 
Шарфман, 1 9 6 9 ; Фролова, 1 9 7 0 ; Шарфман, Степанова, 1 9 7 1 ; Бурикова, 1 ^ '  
Колчеданные месторождения..., 1 9 7 3 ; Белянина, 1 9 7 4 в , 1 9 7 5 а , б}„ Они пр**"



*о£яТ к выводу, что базальты и спилиты нижней части формации связаны с
* ^оководными излияниями трещинного типа. На это указывает почти полное 
^утствие туфовых разностей [Хворова, Ильинская, 1 9 6 3 ; Фролова, 1 9 7 0 ] ,

гак*6 железо-марганцевое отношение (Fe/Mn ~  1 2 -2 7 )  в кремнях [ Хворо-
* 1 96 8 ].

етальный анализ основных вулканитов, проведенный Г.П. Беляниной 
г 1 9 7 4 а, б 1, также подтверждает представление о трещинном характере излияний. 
q этим, по-видимому, связаны выдержанная (сравнительно небольшая -  первые 
есятки метров) мощность потоков, равномерное строение потоков по прости- 

Т)вИлю и т.д. Малая пористость пород и отсутствие четкой зональности поду- 
JjeiT позволяют утверждать, что излияние проиоходилб в достаточно глубоко
водных условиях.

Трешинный характер вулканизма нижних членов разреза формации сменяет- 
ся вулканизмом центрального типа, характерным для верхних его членов. Круп
к е  вулканические центры впервые были выявлены в Сибайской и Карамалы- 
ташской структурах [С.Н. Иванов, 1 9 6 9 ] , а в последующие годы и в других 
районах развития контрастной формации. Детальные исследования позволяют 
реконструировать крупные вулканические центры. В Учалинском районе описан 
крупный Сафаровский полигенттый вулкан центрального типа [Фролова, Бури- 
кова, 1 9 6 9  а, б; Шарфман, Костина, 1 9 7 4 }.

Реконструируя историю формирования этой вулканической постройки, Р.И. Кос
тина и В.С. Шарфман выделили три этапа ее формирования: ранний, с которым 
связано образование кислых лав и пирокластики, приведшее к возникновению 
подводного вулканического аппарата, средний, с  основным характером извер
жений, также имеющий центральный тип (обнаружены остатки жерловины), 
и поздний, с извержением кислых туфов и реже лав кислого состава, причем 
эти извержения происходили частично в субаэральных условиях. В других слу
чаях вулканические аппараты были более прюстыми; с  ними связаны только 
кислые лавы и туфы [Бурикова, 1 9 7 2 ; Шарфман, Костина, 1 9 7 4 ] ,  Вулка
нические центры,* с  которыми связаны вулканиты кислого и основного 
или только кислого состава, известны также и в дрэугих местах [ Чер- 
вяковский, 1 9 6 4 , 1 9 7 2 ; Мельникова, 1 9 7 0  6; «фолова, 1 9 7 0 ; Бурикова,
19 7 2 ].

Наиболее сложен вопрюс о характере отложений, разделяющих вулканичес
кие центры. Выше, при описании строения верхней части разреза формации 
было отмечено, что в удалении от центрюв извержений разрез представляет 
собой чередование тонких слоистых туфов кислого состава и кремнистых туф- 
фито в с потоками основных лав. Видимо, возможны и другие типы рэазрезов 
межвулканических участков.

Л.С. Либрович [19 32 ] выделил так называемый бугулугырский горизонт, 
залегающий в кровле карюмалыташской свиты (контрастной формации). Этот 
горизонт сложен преимущественно пестрыми (красными, серыми и зелеными) 
полосчатыми и массивными яшмами. В последнее время появилось много ра
бот, где оспаривается стратиграфическая выдержанность яшм как единого 
горизонта [Маслов, 1 9 7 4 6 ; Коптева, Самыгин, 1 9 7 5 ].

Если исключить из рассмотрения кремнистые порюды, залегающие в основа
нии выше лежащей серии (улутауской свиты ), то можно сказать, ч т о 'в  составе 
карамалыташской свиты появляется местами мощная пачка яшм, однако по 
простиранию повсеместно эта пачка не прюслеживается. В районе горы Б угу- 
лугыр описана (Плюснин, 1 9 6 2 г . )  пачка яшм мощностью до 1 6 0  м. Это 
чередование пестрых (красных, желтых, зеленых) ленточных и массивных 
яшм, среди * которых встречены редкие (первые метры) прюслои кислых туфов 
тонкой размерности. Яшмы лежат выше сплошных диабазов карамалыташской 
свиты и по положению в разрезе отвечают верхней части рюэреза свиты, со
держащей и кислые и основные вулканиты.

Таким образом, можно предположить, что в наиболее удаленных от вулка
нических центрюв участках накапливались преимущественно кремнистые осадки. 
Это тем более верюятно, что анализ Сафарювской вулканической постройки,
*1*10



описанной выше [Шарфман, Костина, 1974]» показал, что в ее краевых час̂  ! 
резко возрастает количество линз и пачек пестрых яшм. |

Петрю химические особенности контрастной формации проанализированы 0че 
детально во многих работах [С.Н. Иванов, 1 9 6 9 ; А Д . Штейнберг, 1 9 6 9 ; 
Фролова, 1 9 7 0 ; Бурикова, 1 9 7 2 ; Борюдаевская и др., 1 9 7 3 ; Белянина, 
1 9 7 5 а }. По кремнекислотности вулканиты формации распадаются на основнц 
(среднее содержание SiOs 52% ) и кислые (Si02 7 1% ). Промежуточные
ности почти отсутствуют. Основные вулканиты близки к пересыщенным кремне*! 
мом толеитовым базальтам с  несколько повышенной щелочностью натриевой 
цианизации. Средняя щелочность их не превышает 3 ,5 -4 ,2 %  при содержании К0г 
от  0 ,2  до 0 ,6% . Это, учитывая более низкие, чем в толеитах, содержания 1 
СаО, большинство исследователей [Фролова, 1 9 7 0 ; Бурикова, 1 9 7 2 ; Беляки* 
на, 1 9 7 4 6 ] в основном объясняют влиянием процесса метаморфизма или авто* 
метасоматоза. Анализ отношения F^O— FeO'— MgO показывает необычайную б ли* 
зость  этих пород к составам средних толеитов [Белянина, 1 9 7 5 а ]. Наиболее 
существенное отличие от океанических толеитов заключается в пониженном 
содержании ТЮ 2  (менее 1% ). Последнее обстоятельство, как нам представ* 
ляется, -  хороший петрохимический критерий для разделения основных вулка* 
нитов контрастной и кремнисто-спилит-диабазовой формаций в тех случаях, 
когда разделение по другим признакам затруднительно.

Кислые породы контрастной формации отвечают по составам липаритам и 
дацитам. Они относятся к классу непредельных, пересыщенных кремнеземом 
пород [Д .С . Штейнберг, 1 9 6 4 ]  резко натриевой специализации.

Анализ тройной диаграммы (FeO — R 2 O — MgO), проведенный для пород k o h n  

растной формации [Белянина, 1 97 5а ], показал, что кислые члены формации 
укладываются в толеитовый ряд дифференциации. На это же указывают отно
шения Fe/(Mg+Ca*), Mg/Fe и R/K [Бурикова, 1 97 2 ]» которые характерны для 
кислых дифференциатов толеитовых магм.

Взаимоотношение контрастной формации с  подстилающей кремни сто-спилит* 
диабазовой видно далеко не везде. В большинстве случаев эти формации прост, 
ранственно разобщены. В южной части зоны, в Среди е-Орском районе (запад
ная часть Восточно-Уральского поднятия) породы контрастной формации свя
заны постепенным переходом с  нижележащими основными вулканитами крем- 
нисто-спи лит-диабазовой формации [Агеева, Ши рай, 1974]. Возможно, самая 
нижняя часть разреза Карамалыташской антиклинали, сложенная исключительно 
спи литами и диабазами, относится к кремни сто-спи лит-диабазовой формации 
(на это также указывает повышенное содержание TiC^ = 1 ,4 % ) .  С выше
лежащими породами контрастной формации эти диабазы связаны постепенными 
переходами.

Комплекс раннего этапа переходной стадии (Dgv)
Комплекс распространен в пределах Осевой зоны очень широко и представлен 
андезито-дацитовой и андезито-базальтовой формациями. Наиболее широко рас
пространена андезито-дацитовая (дифференцированная). В ее составе выделяют
ся две фациальные разновидности (подформации). Одна из них, представлен
ная вулканитами (лавами и туфами) андезитового, дацитового и липаритового 
(натриевого ряда) состава, принципиально мало отличается от  одноименной 
формации других зон, описанных выше. Подробная петрографическая и петрохи- 
мическая характеристика вулканитов приведена в работах Т.И. Фроловой [19б£ 
1 9 7 0 } . По ее данным, в составе подформации распространены лавы и туфы, 
варьирующие по составу от базальтов дс липаритов со всеми промежуточными 
разностями (андезито-базальты, андезиты, андезито-дациты, дациты, липарите* 
дациты и липариты). Преобладают породы среднего (андезиты) и кислого (д** 
циты и липариты) состава. Вулканитам свойственны неравномерные парагене- 
зисы, обилие ксеногенных вкрапленников, порфировый тип пород (объем вкрал" 
ленников достигает 30% массы породы) при нескольких их генерациях. В по
родах среднего и основного состава вкрапленники в основном представлены



лдгиоклазом (A n  80), причем содержание анортита увеличивается во вкрап
ленниках поздней генерации* Темноцветные минералы представлены преимуще- 
^ренно ромбическим пироксеном, хотя наблюдается весь реакционный ряд от 
0лйрина до биотита.

Кремнекислые разности, детально изученные И.А. Буриковой [1 9 7 2 ] , об
язуют непрерывный ряд от андезито-дацитов до липаритов* Порфировые вкрап
ленники представлены преимущественно плагиоклазом (Ап 3 0 - 4 0 )  и кварцем, 
для которого также выделяются, по крайней мере, две генерации. Темноцвет- 

минералы представлены пироксеном, роговой обманкой и биотитом. Мине
ральные парагенезисы вкрапленников очень неравновесны (например, плагиок
лаз -  кварц -  пироксен -  роговая обманка).

Лавы в составе подформации в целом по объему подчинены туфогенным 
разностям (туфы, туфобрекчии и т .д .) того же состава. Количество туфогенных 
пород увеличивается в кислых разностях. Соотношение туфов и лав в разных 
местах очень различно. Осадочные породы (исключая некоторую примесь чу
жеродного обломочного материала в туфах) крайне редки (небольшие линзы 
известняков).

Наиболее представительный пример строения подформации -  центральная 
ч асть  Учалинской зоны (северная часть Магнитогорского прогиба), изученная 
И.А. Буриковой. По ее данным, в нижней части разреза залегает невыдержан
ная по мощности ( 0 - 6 0 0  м ) толща андезитовых лав и вулканитов. Выше за
легает изменчивая по мощности (от 1 0 0  до 1 0 0 0  м ) толща лав и туфов кис
лого состава (от андезито-дацитов до липаритов). Разрез венчается пачкой 
грубообломочных вулканокластических пород андезитового состава, содержащих 
прослои переотложенной вулканокластики и линзы известняков. Мощность пач
ки 3 50  м. Общая мощность разреза подформации в этой зоне достигает 2 0 0 0  м. 
Последовательность напластования не выдерживается от участка к участку.

Наиболее широко распространена туфогенная слоистая подформация рассмат
риваемой формации (улутауская свита). Строение подформации было детально 
изучено Т.И. Широбоковой [1 9 7 3 ]  в Баймакском районе Южного Урала. Здесь 
подформация сложена в основном туфами различной размерности. Преимущест
венное развитие остроугольных, угловатых, неокатанных обломков и идиоморф- 
ных кристаллов, шлаковых фрагментов и литокластов указывает на пирокласти
ческий непереотложенный характер этих туфов. Обломки осадочных пород 
(яшм и известняков) встречаются редко. По составу туфы отвечают широкому 
спектру пород от андезито-базальтов до натриевых липаритов. Преобладают 
андезиты и андезито-дациты. Помимо чисто пирокластических разностей, сос
тавляющих ассоциацию, выделяются пелитовые осадочно-туфогенные разности, 
которые отвечают по своему составу непрерывному ряду о т  глинисто-туфоген
ных пород через яшмы до чистых фтанитов. Реже встречаются туфогенно- 
граувакковые породы, состоящие из смеси окатанных и угловатых обломков 
туфов и окатанных обломков лав (андезитовых порфиритов, дацитов, реже спи- 
литов), а также из обломков яшм, кремней и известняков.

Характер разреза формации лучше всего проиллюстрировать на примере 
Баймакского района (Кизило-Уртазымская зона). В основании прослеживается 
горизонт выдержанных слоистых и массивных яшм переменчивой мощности 
(от первых метров до первых десятков метров). Этот горизонт ранее объеди
нялся с  яшмами нижележащей контрастной формации под названием бугулугыр- 
ского. Данные последних лет [Маслов, 1 9 7 4 а ] позволяют отделить часть 
яшм, которые принадлежат основанию рассматриваемой подформации (улутаус- 
кой свиты), от яшм, принадлежащих контрастной формации. Выше выделяется 
три толщи [ Широбокова, 1 9 7 3 ] .  Нижняя представляет собой ритмичное чере
дование туфов с четкой градационной слоистостью. Низы ритмов имеют гравий
ную размерность, постепенно сменяющуюся вверх псаммитовой и далее пелито- 
вой. Мощность ритмов колеблется от нескольких десятков сантиметров до пер
вых метров. Мощность толщи 1 5 0 -2 0 0  м.

Средняя толща -  туфы среднеобломочные и грубообломочные, массивные.
В грубообломочных туфах встречаются обломки диаметром до нескольких де-



сятков сантиметров. Пачки массивных туфов мощностью до 5 0  м расслаив^ 
ся маломощными слоистыми туфами тонкой размерности. Иногда в состав^ 
этой толщи появляются потоки лав андезитового состава. Мощность толщи ги г 
1 0 0 0  м. *

Верхняя часть сложена туфогенно-граувакковыми породами грубозернист^* 
и тонкозернистыми/хорошо отсортированными, нередко с градационной сло*^ 
тостью. Обломки представлены в основном дацитами и кварцевыми альбито*.  ̂
фирами, реже андезитами, а также чужеродными спи литами и кремнями. Отк̂ * 
чаются прослои и обломки известняков с  фауной. Мощность толщи до 100   ̂ г 
В южном направлении верхи разреза несколько меняют свой состав. Они сл̂  
жены обломками и туфами дацитового состава, иногда грубыми и несортиро*  ̂
ванными. *

Обе подформации широко распространены в пределах Осевой зоны от ее  ̂
самых северных до самых южных частей. В Алапаевском районе (Дианова, К 
1 9 7 4  г .)  распространена вулканическая подформация. Она представлена лава** 
ми и туфами, меняющимися по составу от базальтов до натриевых липаритов,! 
В Алапаевском районе преобладают породы андезитового состава, иногда от» ' 
мечаются потоки андезитовых лав с шаровой отдельностью. Осадочные поро- % 
ды, ассоциирующие с  вулканитами: известняки, извесгковистые песчаники, ту»* 
фопесчаники и кремнистые породы. Эта подформация по вертикали сменяется L 
слоистой туфовой, в которой преобладают туфы андезитового состава. По ла- 
терали она также замешается слоистой подформацией. Так, в Сухоложском 
районе развита толща слоистых (иногда ритмично слоистых) туфов, варьирую, 
ших по составу от базальтов до дацитов.

В южной части зоны в пределах Восточно-Уральского поднятия вулканиты 
дифференцированной формации развиты в пределах Буруктальского синклинория 
[ Золотник-Хаткевич, Требухин, 1 9 7 1 } . Они представлены лавами и туфами | 
андезито—базальтового и андезитового состава (последние преобладают). Кис
лые разности (дациты) представлены преимущественно субвулканическими те
лами.

Слоистая туфогенная подформация распространяется за пределы Осевой 
зоны, заходя в прилегающую час'гъ Западной формационной зоны. При 
этом происходит некоторое изменение набора пород подформации. В ее осно
вании появляется хорошо выраженный горизонт базальных конгломератов, со
держащих многочисленную гальку подстилающих пород, а в составе слагающих 
подформацию пород -  туфопесчаники с  примесью окатанного чужеродного ма
териала, глинистые и кремнистые сланцы и т.д. [Рапопорт, 1 9 7 1 }.

Дифференцированная формация (улутауская свита Магнитогорского прогиба 
и ее аналоги в других частях зоны ), по-видимому, местами фациально заме
щается другой формацией, близкой по составу андезито-базальтовой форма
ции Западной и Тагильской зон. Однако в Осевой зоне эта формация моложе 
и имеет живетский возраст [Маслов, 1 9 7 4  а}. Формация представлена преиму
щественно туфами и туфопесчаниками, в меньшей степени лавами андезито
базальтовых порфиритов и лавобрекчий. Эта формация практически не изучена 
литологически и петрохимически и может быть выделена в очень ограничен
ных участках.

Палеогеографическая обстановка, характерная для времени накопления по
род рассмотренных формаций, описана в работах Г.Ф. Червяковского [1972], 
Т.И. Широбоковой [1 9 7 3 ], С.Н. Иванова [1 9 6 9 ] , В.М. Нечеухина [1969] 
и многих других. Она определялась существованием участков вулканических 
поднятий, на которых накапливались породы вулканогенной подформации, раз* 
деленные широкими пространствами, где в условиях средних и небольших глу
бин [Широбокова, 1 9 7 3 ]  формировались слоистые (иногда флишоидные) мор" 
ские серии туфогенной подформации. Вулканические зоны представляли группы 
вулканов центрального типа [ Бурикова, 1 9 7 2 ; Червяковский, 1 9 7 2 ] ,  в основ" 
ном подводных, иногда поднимающихся выше уровня моря. На последнее обстоя* 
тельство указывает локальное появление краснокаменно измененных пород и 
игнимбритов [Грешнер, 1 9 6 9 } .



диализ гранулометрии слоистых туфов межвулканических зон показывает, 
происходит закономерное уменьшение размерности туфов по периферии 

Панических поднята# [Широбокова, 1 9 7 3 ] .
3 расположении вулканических центров (и их групп) не удается наметить

**0Й'(«.либо линейной закономерности типа вулканических дуг или зон. По су—
Нгву вулканические аппараты концентрируются в некоторых 'узлах*, раэ- 
^  вдоль простирания межвулканическими депрессиями. Один из такихеляясь
Панических 'узлов* -  западная часть Учалинской зоны, другой намечается 
 ̂ределах Буруктальской структуры, третий -  в Алапаевском районе.

видимому, во время накопления пород рассматриваемой формации начали 
жироваться и конседиментационные структуры, не связанные с  вулканичео- 

ой деятельностью (конседиментационные складки и разломы), такие как Ка- 
^алыташская и Юддашевская антиклиналь, или разломы, ограничивающие Кара- 
[вЯЬ1ташскую антиклиналь с  запада. Для Карамалыташской антиклинали у ста - 
авливается уменьшение мощности слоистых туфов в периклинальной ее части 
дза раза по сравнению с  их мощностью на восточном крыле [Широбокова, 

9 7 3  }• По разлому, ограничивающему эту антиклиналь с  запада, наблюдается 
рислонение слоистых туфогенных толщ, что свидетельствует об орографичес- 
ой выраженности этой структуры ГКоптева, Самыгин, 1 9 7 5 } .  Конседимен- 
адионность Юлдашевской и Аюсоэовской антиклиналей хорошо показана в ра- 
отах Н.П. Хераскова [1 9 6 7 } .

Таким образом, палеогеографическая обстановка определялась не только чисто 
улканическими факторами, но и достаточно отчетливо были проявлены текто- 
рческие формы рельефа, р, что наиболее существенно, эти формы рельефа 
отвечают современным складчатым и разрывным структурам, формирование кс^ 
ых (судя по их морфологии) связано с  тангенциальным сжатием. На существ
ование складчатых деформаций в этот период времени указывает также и 
юявление локальных угловых несогласий в основании комплекса.

Петрохимические особенности пород дифференцированной формации рассмот
рены в работах Г.В. Мельниковой [1 9 6 9 а , 1 9 7 0 ], Т.И. Фроловой [1 9 7 0 ] , 
Д.В.Аржавитина [1 9 6 7 , 1 9 6 9 , 1 9 7 1 , 1 9 7 2 ]г И.А.Буриковой [1 9 7 2 ]  и др. Для 
вулканитов формации характерен непрерывный по кремнекислотности ряд от ба
зальтов до натриевых липаритов с преобладанием андезитов и дацитов. Они отно
сятся к нормальной известково-щелочной серии с  отчетливым преобладанием нат
рия над калием. По сравнению с  однотипной формацией Западной зоны вулкани- 
гы обогащены А^О з и СаО и обеднены Si02 и MgO [Аржавитин, 1 9 7 2 ] .

Возраст пород обеих формаций устанавливается довольно хорошо по м н ого
численным находкам живетской фауны [Либрович, 1 9 3 2 ; Маслов, 1 9 7 4 а ].
В северной части зоны слоистая туфогенная подформация датируется как 
В2_з, однако эта датировка основана на косвенных данных и нуждается в бо
лее строгих доказательствах.

Рассмотренный комплекс в большей своей части, по-видимому, согласно 
перекрывает нижележащие образования и связан с  ними постепенным перехо
дом. Особенно характерно это для внутренней части зоны [Мельникова, 1 9 7 0 } . 
В краевых частях зоны в основании комплекса появляется размыв и угловое 
несогласие [Маслов, 1 9 7 2 а }. В бааальных горизонтах содержатся обломки 
подстилающих пород. Особенно резким это несогласие становится в случаях 
'выплескивания* слоистой подформации в Западную зону [Рапопорт, 1 97 1 ]. 
Мощность пород комплекса различна в разных местах и меняется от 2 0 0  до 
1600 м, достигая максимума в участках активного вулканизма.

Комплекс позднего этапа переходной стадии (D3fr)

Комплекс представлен очень пестрой по составу формацией, известной под наз- 
Ванием базальтоидной порфиритовой [Фролова, 1 9 7 0 } .  Ей отвечает в основ
ном колтубанская свита, выделенная Л . С .  Либровичем [ 1 9 3 3 } .  Строение фор- 
MaiWH подробно описано Г.Ф. Червяковским [ 1 9 7 2 ]  и др» Вулканические по- 
Р°Дьт представлены в основном базальтовыми и андезито-базальтовыми (оливин-



клинопироксеновыми и оливиновыми) порфир итами, их туфами, туфобрекчиями 
и грубыми ксенотуфами. Коэффициент эксплозивности достигает 70% . Андеацч 
ты и более кислые разности вулканитов резко подчинены. Отмечается появ* 
ление трахитов [А Л . Штейнберг, 1 9 7 4 ] , субщелочных оливиновых базальт^ 
[Фролова, 1 9 7 0 ]  и даже пикритов [ Аржавитин, 1 9 7 2 ]. Характерная особен*, 
ность вулканогенных пород формации -  их удивительная свежесть -  результат 
отсутствия проявления зеленокаменного метаморфизма в них.

Осадочно-вулканогенные и осадочные члены формации представлены преим^ 
щественно обломочными (иногда грубообломочными) образованиями. Это -  
каномиктовые и полимиктовые песчаники, конгломераты, реже кремнистые ' 
породы и алевролиты. Подчиненное значение имеют линзы известняков. Важно 
отметить появление глыбовых горизонтов, вполне сопоставимых с о листов 
стромовыми образованиями. Такой олистостромовый горизонт был детально 
изучен в районе горы Биягоды в северной части Магнитогорского прогиба 
[Смирнов и др., 1 9 7 2 ; Магадеев и др., 1 97 4 ]. Олистолиты сложены глыба-, j 
ми известняка с живетской фауной, порфиритов андезито-базальтовых и анде  ̂
зитовых, кварцевых альбитофиров. Вулканиты олистолитов испытали зеленока- 
менной метаморфизм. Размеры олистолитов достигают 0 ,5  км. Цемент -  вул* 
каномиктовые песчаники, иногда известновистые. По простиранию олистостром 
замещается пудлинговыми конгломератами с таким же составом обломков.
В других местах (оз. Колбутан) [Маслов, 1 9 6 9 6 ] в состав конгломератов 
добавляются обломки кремнистых сланцев и яшм.

Терригенные породы формации Иногда слагают пачки флишевого строения 
(это  характерно для средне- и мелкозернистых разностей) мощностью до 
первых сотен метров.

Анализируя соотношение разных типов пород, все исследователи приходят 
к выводу о том, что для формации характерно невыдержанное линзовидное 
чередование пород разного типа с ' быстрым выклиниванием вулканитов или 
изменением гранулометрии обломочных пород по простиранию. Вулканогенные 
породы слагают в некоторых разрезах до 50%  общего объема, в других не 
более 10% или отсутствуют вовсе.

В некоторых разрезах (хр. Биягода) [Смирнов и др., 1 9 7 2 ]  как будто 
намечается закономерность в вертикальном разрезе формации. Она заключает
ся в том, что нижняя часть разреза сложена олистостромом, а вулканические, 
вулкано-терригенные и терригенные породы приурочены к более высоким го
ризонтам. Однако нет никаких данных, позволяющих проследить эту закономер
ность на больших площадях.

Рассматриваемая формация распространена в пределах Осевой зоны не 
повсеместно. Она известна в северной части Магнитогорского прогиба (кол- 
туйанская свита) и в северной части Осевой зоны (Алапаевско-Каменский 
район), где к ней относятся плагиоклазовые, пироксен-плагиоклазовые и пирок- 
сеновые базальтовые порфириты, туфы, вулканические брекчии и обломочные 
породы (аргиллиты, алевролиты и песчаники). Не исключено, что к этой же фо| 
мации следует отнести осадочную толщу брекчий, конгломератов и глинистых 
сланцев с  прослоями песчаников и кремнистых пород, вскрытую в районе Сул- 
тановки (также в северной части Осевой зоны ). Возможно, эта толща предстаЕ 
ляет собой олистостром, столь характерный для рассматриваемой формации. 
Среди обломков преобладают известняки, зеленокаменноизмененные порфириты 
и аяьбитофиры и, что наиболее важно, отмечаются обломки плагиогранитов, 
серпентинитов и габбро (Дианова, 1 9 7 4  г .) .

В теле рассматриваемой формации вулканические образования слагают от
дельные разобщенные участки, разделенные площадями с терригенным осадко- 
накоплением. Преобладают вулканические постройки центрального типа, преиму
щественно подводные. На начальных этапах вулканизма фиксируются мот- 
ные трубки взрыва, сменяющиеся более спокойным излиянием лав [4£оло- 
ва, 1 9 7 0 ] .

В период накопления пород формации, несомненно, происходили интенсивные 
горизонтальные тектонические движения, сопровождающиеся складчатостью и



-очно резким тектоническим рельефом. На это указывает быстрая лате- 
' ная изменчивость разрезов, не связанных с  вулканическими формами релье- 
^оявлвние в обломках подстилающих пород (включая габбро и серпентиниты) 

мое главное появление о ли сто стром.
ретрохимически вулканиты формации представляют слабо дифференцированные 
елты, недонасышенные кремнеземом с повышенной (против толеита) глино- 

0 стостью, что сближает их со слабо дифференцированной андезито-базальто- 
д формацией. От последней она отличается повышенным содержанием Т 1 2 О и 

^лий-натриевой щелочной специализацией. Вулканиты имеют щелочную тенден-
вплоть до появления разностей трахитового состава.

возраст пород рассматриваемой формации вызывает некоторые споры. Дело 
-том. что помимо линз и прослоев известняков с  франской фауной [Маслов, 
дб 9 6 ] в виде обломков (особенно среди олистострома) нередко встречаются 
дибы и крупные блоки известняков, в которых собрана фауна живетского воз
дета [Смирнов и др., 1 9 7 2 ; Магадеев и др., 1 97 4 }. Нужно согласиться с 
рением указанных авторов, что эти глыбы не могут свидетельствовать о 
светском возрасте пород формации. Эти же соображения не позволяют отно- 
до глыбово-брекчиевые отложения района Султановки (описанные выше) к 
(иветскому веку. Скорее всего формация повсеместно имеет франский возраст. 
Мощность пород изменчива и достигает 1 2 0 0  м.

Взаимоотношение пород формации с  подстилающими толщами не везде 
сН0< Судя по обломкам подстилающих пород (включая серпентиниты), 
южио предполагать угловое несогласие в основании (может быть, не 
рвсеместное).

Интрузивные породы, связанные с  формированием рассматриваемой форма
нт, распространены незначительно. По данным А Л . Штейнберга [1 9 7 4 ], к 
jhm относятся гипабиссальные тела габбро-сиенитового состава (Верхнеураль- 
ский комплекс в северной части Магнитогорского прогиба) и их аналоги в 
других частях зоны. Таким образом, для Осевой структурно-формационной зо
ны характерен следующий формационный ряд:

-  океанической стадии: кремнисто-спилит-диабазовая ( S2  — Dj) и контраст
ная натриевая (D2 );

-  раннего этапа переходной стадии: андезито-дацитовая (D2gv) и андези
то-базальтовая (D2 );

-  позднего этапа переходной стадии: формация базальтовых порфиритов (Dgfr).

ВОСТОЧНАЯ ЗОНА

Комплексы, относящиеся к этой зоне, выходят в самой восточной части Юж
ного Урала. Это наименее обнаженная часть Урала, где очень широко распро
странены крупные гранитоидные массивы верхнепалеозойского возраста, и по
этому сведения о характере строения формаций этой зоны весьма фрагментар
ны, а возраст слагающих их пород далеко не везде ясен, равно как и соотно
шение между отдельными формациями и группами формаций. Наиболее полная 
характеристика пород этой зоны приводится Т.В. Диановой (1 9 7 4  г .) .

. Комплекс океанической стадии (Sj)

К этому комплексу отнесена спи лит-диабазовая формация, сложенная преиму
щественно афировыми диабазами и спи литами, нередко имеющими подушечную 
или шаровую отдельность. Вулканогенные породы образуют основную часть 
Разреза. Им подчинены прослои черных фтанитов, содержащих радиолярии. По
роды, относящиеся к этой формации, развиты в Карталинском и Варненском 
Районах (Дианова, 1 97 4  г .) .  В большинстве случаев эффузивы рассланцованы 
и альбитизированы. Судя по почти полному отсутствию пирокластических фа- 
иий (только в одном месте зафиксированы мелкие вулканические бомбы), излия
ния имели трещинный характер в подводных (может быть, глубоководных -  на
личие радиоляритов, отсутствие бентосных форм) условиях. Петрохимически вул-



каниты формации отвечают нормальным океаническим толеитам с  несколько 
повышенным содержанием Na20 (до 4% ).

Возраст пород формации определяется по находкам в кремнях радиолярии 
(S jl i^ ^ )  [Мамаев, Черменинова, I 9 6 0 } .  Мощность пород, относимых у 
этой формации, неясна.

Комплекс переходной стадии ( S 2- D i )

Комплекс представлен двумя формациями. Андезито-базальтовая формация сл  ̂
жена пироксеновыми и пироксен-плагиоклазовыми порфцритами, лавобрекчия^ц 
и туфами того же состава. Туфы слагают слоистые пачки. Лавовые фации раСч 
пространены шире, чем пирокластические. Однако в верхах разреза пироклас- 
тические разности (грубые туфы, туфобрекчии) преобладают. Осадочные по- 
роды практически отсутствуют.

По мнению Т.В. Диановой (1 9 7 4  г . ) ,  наряду с трещинными излияниями 
широко распространены вулканические аппараты центрального типа. Один тако* 
аппарат детально изучен на правом берегу р. Санарки.

Петрохимически вулканические породы отвечают андезито—базальтам, очень 
незначительно варьирующим по кремнекислотности (4 9 -5 1 % ).

Возраст формации условно определяется как силурийский по залеганию 
структурно выше нижнесилурийских образований.

Андезито-дацитовая формация распространена достаточно широко. Она ело- 
жена андезито-базальтами, андезитами, дацитами и в меньшей степени натри* 
выми липаритами. Преимущественным распространением пользуются вулканиты 
андезитового состава. Лавы всегда порфировые, туфы грубо- и мелкообломоч
ные, в некоторых разностях туфов встречаются обломки известняков до 10- 
2 0  см в диаметре. Соотношение туфовых и лавовых фаций очень не выдержано 
от разреза к разрезу, но в целом туфы преобладают. Из осадочных пород от
мечены крупные линзы рифогенных известняков, довольно быстро замещающих
ся по простиранию вулканитами [Булыкин, 1 9 5 8 } .

Разрезы формации в разных частях зоны плохо сопоставимы друг с другом, 
Так, в Кособродском районе низы разреза сложены туфами и лавами базаль
товых и андезито-базальтовых порфиритов, выше преобладают андезиты, даци- 
ты и их туфы (кособродская свита). Верхи разреза сложены андезитовыми 
туфами. В Еманжелинском районе* весь разрез сложен туфами андезитового 
состава и туффитами. Среди туфов встречаются грубообломочные разности с 
обломками андезито-дацитовых порфиритов. Развитие вулканических центров 
и обилие пи рок ластики позволяет говорить о преимущественно центральном 
типе извержений (Дианова, 1 9 7 4  г . ) .

Петро химически вулканиты относятся к непрерывной формации натриевого 
ряда с несколько повышенной глиноэемистостью.

В линзах известняков среди вулканитов найдена фауна лудловского яруса 
силура и нижнего девона.

Взаимоотношения между андезито-базальтовой и андезитовой формациями 
не совсем ясны. По мнению Т.В. Диановой, первая более древняя, вторая бо
лее молодая. Однако этот вопрос не может быть решен без дополнительных 
исследований и Не исключено, что, как и аналогичные формации в других зо
нах, они окажутся одновозрастными.

В целом для Восточной зоны выделены следующие формации:
-  океанической стадии: спи лито-диабазовая (Si);
-  переходной стадии: андезито-базальтовая (So) и андезито-дацитовая

(S2 - D i ) .

ОБСУЖДЕНИЙ

Формационные ряды каждой из выделенных структурно-формационных зон обла
дают определенным сходством. Однако возрастные интервалы сходных формаций 
существенно изменяются при переходе от одной зоны к другой. Можно говорить 
о закономерном вертикальном формационном ряде, типичном для любой из зон.



Комплекс формаций океанической стадии

мПлекс формаций океанической стадии образует нижнюю часть разреза каж- 
ой из выделенных зон. Нижняя часть комплекса представлена двумя очень 

близкими формациями: диабазовой (Тагильская зона) и кремни сто-спилит-диа- 
^зовой (остальные формационные зоны ). Преимущественным развитием в обеих 
Формациях пользуются зеленокаменноизмененные афировые диабазы и спилиты, 
^ сТО с подушечной отдельностью. Преобладают лавы трещинного типа, обра
зующие потоки мощностью до нескольких десятков метров. Пирокластические 
образования почти полностью отсутствуют. Отмечены только редкие линзы 
гиалокластитов. Вулканиты прорваны роями параллельных даек диабазов, не 
обличающихся от лав по всем геохимическим показателям. Такие комплексы 
параллельных даек, слагающие зоны шириной до первых километров и просле
живающиеся на многие километры по простиранию, описаны в Мугоджарах на 
рожном Урале и восточнее Тагильского массива на Среднем Урале [ Иванов 
я ДР*» 1 9 ^ 3 6 ; Белянина и др., 1 9 7 4 }.

Петрохимически вулканиты отвечают толеитам с очень устойчивой крем- 
некислотностью (Si0 2  от 4 8  до 51% ) и малой дисперсией основных петро- 
генных элементов, которая не зависит от кремнекислотности (колебания со
держания AI2 O3  от 14 до 17%; сумма щелочей от 3 до 5%; T i0 2  от 1 до 
l f7 %; рис. 29 , а -г )1 .  Несмотря на то, что породы всегда зеленокаменно из
менены, значения K2 0 /(K 2 0  + Na2 0 ) варьируют в очень небольших пределах при 
крайне низком значении этого отношения (малое содержание К2 О). Это, по- 
видимому, связано с  первично низким (до 0 ,3 -0 ,5 % ) содержанием К2 О в вул
канитах. Действительно, как показали анализы наиболее свежих пород рассмат
риваемого комплекса, в которых зеленокаменные изменения почти не прояв
лены, содержания К2 О не превышают 0,3%  [Румянцева, 1 9 6 8 ; Иванов и др., 
19736; Белянина, 1 9 7 5аГ. Судя по выдержанности петрохимических характе
ристик вулканиты представляют собой недифференцированный продукт кристалли
зации единой толеитовой магмы.

Сравнение рассматриваемых вулканитов с толеитами срединно-океаничес
ких хребтов приводит к выводу об их большом сходстве. Такой вывод сделан 
на основании полного сравнительно-геохимического анализа наименее изме
ненных разностей вулканитов Осевой зоны (район Карамалыташской антикли
нали) [Белянина, 1 9 7 4 а ] и Западной зоны (Мугоджары) [Иванов и др., 
19736]. Это сходство подчеркивается чрезвычайно малой дисперсией содержа
ний главных петрогенных элементов в океанических толеитах (рис. 2 9 ) .

Однако сравнение массовых анализов вулканитов рассматриваемых формаций 
с анализами толеитов срединноокеанических хребтов показывает, что наряду 
с общим их сходством наблюдаются закономерные различия. Особый интерес 
представляет различие в содержании щелочей. Как видно из. рис. 29 , суммар
ная щелочность океанических толеитов в целом (несмотря на некоторое перек
рытие полей фигуративных точек) ниже, чем в их уральских аналогах, хотя от
ношения К2 ОДК2 О + Na2 ®) к S1O2  совпадают. Это не удивительно, так как сре
ди уральских толеитов широко распространены спилиты, редко встречающиеся 
в образцах, поднятых со  срединно-океанических хребтов.

На диаграммах AFM (рис. 3 0 , а) видно, что фигуративные точки уральских 
толеитов несколько смещены по отношению к полю фигуративных точек Сре
динно-Атлантического хребта в сторону относительного увеличения Na2 0 +K2 0  

и FeO'. Эта разница в щелочности, несомненно, связана в основном с разни
цей в содержании Na2 0 , так как абсолютное содержание К2 О в тех и других

На представленных графиках не разделены вулканиты разных формационных 
зон. Однако при работе над систематизацией петрохимич еских данных это 
разделение проводилось. Б данном и других случаях, где говорится о диспер
сии содержаний, она не связана с  региональными различиями вулканитов раз
личных зон.
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Р и с .  3 0 . Трехкомпонентная диаграмма AFM вулканических се
рий океанических стадий

1 -  поля фигуративных точек составов вулканитов сравниваемо
го региона: А -  Срединно-Атлантический хребет, Б -  о.Маккуори, 
В -  Калифорния, Г -  Ньюфаундленд; £ -  фигуративные точки 

составов вулканических серий Урала



породах очень невелико, а отношение К ^Д М ^О  +1^0) к Si02 идентично. На 
Диаграмме AFM (см . рис. 3 0 , б) показаны соотношения составов вулканитов 

Рала и основных магматических пород о. Маккуори. Последние, как показыва- 
детальные исследования [Bailey, Blake, 1 9 7 4 ] , представляют собой вулка

ны  и гипабиссальные породы океанического дна, выведенные на поверхность 
пределах тектонического блока. Они датируются концом мела и, несомненно,



претерпели большую эволюцию, чем четвертичные лавы. Из анализа этой 
раммы видно, что относительная роль суммарной щелочи в базитах Урала и 
о. Маккуори одинакова, но сохраняется различие в относительном (отн оси т^  
но MgO) содержании F eO '.

По современным представлениям большинства исследователей, изучавших 
эвгеосинклинальные образования Калифорнии и Ньюфаундленда, вулканогенно*, 
осадочные серии низов эвгеосинклинального разреза этих областей представ- 
ляют собой образования океанических структур геологического прошлого [De. 
wey, Bird, 1971; Bailey, Blake, 1974] и, следовательно, аналогичны рассматч 
риваемым формациям Урала.

Сравнение фигуративных точек составов вулканитов этих толщ с фигурати^ 
ными точками составов вулканитов Урала указывает на их большое сходство 
(ри с.3 0 ,в ,г ) . Вулканиты Калифорнии имеют верхнеюрский возраст, Урала -  
верхнеордовикско-нижнедевонский, а Ньюфаундленда -  кембрийский.

Более широкий сравнительный анализ, проведенный по этому же принципу 
для составов вулканитов ранних стадий эвгеосинклинального развития [Bailey 
Blake, 1 9 7 4 ], показал, что близкими параметрами обладают также мезозойс
кие вулканиты о. Трудос, позднемезозойские о. Яп (Филиппины) и др. Так же 
как и для рассмотренных выше случаев, доказывается, что толщи, содержащие 
эти вулканиты, накапливались в структурах океанического типа.

Таким образом, составы вулканитов ранних стадий эвгеосинклинального 
развития (для тех параметров, которые учитывают AFM-диаграммы) оказыва
ются весьма близкими на громадном диапазоне времени и по тем же парамет* 
рам несколько отличаются от толеитов Срединно-Атлантического хребта (пос
ледние, как отмечалось, характеризуются относительно пониженным содержа
нием суммы щелочей и FeO ')• В то же время в пределах современного океа
на позднекайнозойские толеиты Атлантического хребта отличаются от чуть 
более древних толеитов о. Маккуори (последние имеют относительную щелоч
ность, уже сопоставимую с вулканитами эвгеосинклинальных зон). Мне пред
ставляется, что эти факты вполне объяснимы, если допустить, что зеленока- 
мённое перерождение толеитов идет с привносом натрия (альбитизация плаги
оклазов) и относительным увеличением FeO при зеленокаменном перерожде
нии океанических толеитов. При этом следует допустить, что такие процессы 
проходят еще в океаническую стадию развития эвгеосинклиналей и начинают
ся вскоре после излияния толеитов.

Метасоматическая спилитизация рассматриваемых формаций доказыва
лась многими исследователями, начиная с Д.С. Коржинского [1 9 5 5 ] . Для 
Урала подчеркивается также, что спилитизация и зеленокаменное пере
рождение начались вскоре после излияния лав [С.Н. Иванов, 1 9 6 3 ; Ива
нов, Нечеухин, 1 9 6 4 ]. Видимо, эти процессы родственны так называемому ме
таморфизму захоронения [Coombs, 1 9 6 1 ], описанному для основных пород сов
ременных океанов.

Детальное изучение составов отдельных подушек или потоков спилитов [Ру
мянцева, 1 9 6 8 ; Белянина, 1975а] показало, что спилитизация не может объ
ясняться взаимодействием с морской водой. Представления же о существова
нии самостоятельной г спилитов ой0 магмы [Румянцева, 1 9 6 8 ]  трудно объясни
мо с геологических позиций. Альбитизация даже в пределах одной толщи рас
пространена очень неравномерно; наряду с полностью альбитизированными по
родами, отвечающим^ по составу спилиту, можно видеть разности, в которых 
альбитом сложены только крупные вкрапленники и которые по содержанию 
N ^ O  не отличаются от океанического толеита. Это же явление можно наблю
дать и в более широком масштабе. Породы диабазовой формации в Тагильской 
зоне по щелочности мало отличаются от толеитов срединно-океанических хреб
тов; в Западной же зоне, наряду с диабазами толеитового состава, широко 
распространены спилиты с повышенным по сравнению с толеитами содержанием 
Na2 0  [Захаров, 1 9 7 1 ].

Как видно из диаграмм Харкера, площади фигуративных точек составов на 
диаграмме ТЮ 2  — SiC^ (см . рис. 2 9 ,г ) для вулканитов Урала и вулканитов



срединных хребтов, хотя частично и перекрываются, но и отличаются в сторо- 
ну более высокого содержания ТЮ 2  в океанических толеитах. Содержание гли- 
ноэема, напротив, в вулканитах Урала несколько повышено по сравнению с 
океаническими толеитами (см . рис. 2 9 ,в), хотя поля фигуративных точек и на 
эТой диаграмме частично перекрываются.

Таким образом, вулканиты низов эвгеосинклинального формационного ряда 
Урала и вулканиты срединных хребтов при очень большом их петрохимичес- 
ком сходстве имеют и вполне ощутимые отличия. Выше была сделана попытка 
объяснить различия в содержании щелочей. Различия же в содержаниях других 
элементов этой гипотезой не объясняются.

Приведенное выше общее петрохимическое сравнение вулканитов базируется 
ла распространенной сейчас гипотезе о геотектонической аналогии средин
но-океанических хребтов и ранних стадий развития эвгеосинклиналей [Dewey, 
1 9 6 9 ; Dickinson, 1971}*

Альтернативная гипотеза была высказана недавно А .р . Пейве [ 1 9 7 5 ] .Пря
мым следствием из этой гипотезы должно быть вещественное отличие кайно- 
эойских вулканитов срединных хребтов и вулканитов ранних стадий развития 
эвгеосинклиналей. Однако природа таких различий остается неясной и в рам
ках этой гипотезы.

Осадочные породы рассматриваемых формаций: фтаниты, кремнистые и гли
нисто-кремнистые сланцы. Обычно они имеют темную окраску за счет гонко
распыленного органического вещества [ Хворова, 1 9 6 8 ]. Яшмы, хотя изредка 
я встречаются ( Карамалыташская структура), но в целом не характерны. Слан
цы и фтаниты слагают маломощные (несколько метров -  первые десятки мет
ров), протяженные пласты. Они содержат остатки планктонной фауны (грапто- 
лигы, радиолярии), и многие исследователи считают их глубоководными. Зна
чительно реже встречаются конгломераты, гравелиты и песчаники, слагающие 
быстро выклинивающиеся линзы. Обломочный материал представлен исключи
тельно обломками вмещающих пород, а также породами гипербаэито-габброво- 
го комплекса. В редких случаях среди вулканитов отмечены линзы из
вестняков.

Все исследователи связывают формирование пород рассматриваемых форма
ций с условиями интенсивного растяжения земной коры. Это подтверждает 
трещинный характер излияний, широкое распространение комплексов параллель
ных даек, афировые структуры вулканитов и отсутствие в них признаков диф
ференциации. Интенсивное растяжение сопровождалось локальным появлением 
расчлененного подводного тектонического рельефа, с чем связано формирование 
линз грубообломочных пород.

Породы диабазовой и кремнисго-спилит-диабазовой формаций Урала в боль
шинстве случаев имеют тектонические контакты с образованиями, залегающи
ми структурно ниже. Поэтому выяснение характера основания, на котором фор
мировались эти толщи, требует привлечения косвенных данных. Выше, при опи
сании гипербазитов и габброидов Войкарского, Хабарнинского и Кемпирсайско- 
го массивов было отмечено, что габброиды вверх по разрезу сменяются диа
базами, относящимися, по-видимому, к рассматриваемым формациям. Сам кон
такт завуалирован метаморфическими преобразованиями амфиболитовой фации 
метаморфизма.

Очень важно, что эти преобразования захватывают как габброиды, так и 
диабазы. Отсюда правомерно сделать вывод о том, что во время амфиболи
тового метаморфизма диабазы залегали на габброидах меланократового ос
нования.

Диабазы и спилиты Западной зоны почти на всем протяжении западного 
крыла Магнитогорского синклинория подстилаются мощной пластиной серпен- 
тинигового меланжа. Последний представляет тектонизированные и перемешан
ные образования гипербазито—габбрового комплекса (меланократового основа
ния) с отдельными тектоническими глыбами спилитов и диабазов. Породы ме
ланжа можно рассматривать здесь как остатки тек тонизированного основания 
спилигов и диабазов.



Обломочные породы рассматриваемых формаций содержат только обломки 
гипербазитов и габброидов пород меланократового основания и не содержат 
каких-либо других пород, сопоставимых с гранито-метаморфическими комплеКч 
сами.

Вулканиты характеризуются выдержанностью петрографического и петрохц- 
мического состава, малой дисперсией петрогенных элементов, отсутствием 
признаков контаминации сиалического материала, большим сходством с толеи<ч 
тами срединно-океанических хребтов.

Все сказанное позволяет предполагать, что породы диабазовой и кремнис- 
то-спилит-диабазовой формаций накапливались на гипербазито-габбровом ос
новании и вместе с  ним представляли океаническую кору соответствующего гео
логического времени. По аналогии с современными океаническими структурами 
рассмотренные формации можно сопоставить со  слоем дна океанической коры. 
Такое сопоставление, разумеется, требует дополнительного обоснования. По
ка что имеются только единичные скважины, вскрывшие на достаточную глуби* 
ну второй слой океана. Судя по данным, полученным в 3 7  рейсе НИС *Гло- 
мар Челленджер" в 1 9 7 7  г . [Initial Report, 1 9 7 7 ] , он представлен в основ
ном базальтами, сходными с толеитами океанических хребтов, переслаивающие 
мися с тонкими океаническими осадками. Однако для обоснованного сопостав
ления необходимы детальные петрологические и геохимические исследования 
пород второго слоя в современных океанах.

Для верхней части комплекса океанической стадии характерны две формации; 
контрастная натриевая и кремнисто-сланцевая.

Контрастная формация сложена вулканитами основного и кислого состава. 
Осадочные породы (яшмы, кремнистые и глинистые сланцы, реже линзы из
вестняков) резко подчинены вулканогенным, составляя не более 1 0 % общего 
объема пород.

Основные вулканиты (диабазы и спилиты) представлены в основном ла
вами. Наряду с афировыми породами довольно широко распространены пор
фировые разности, причем выделяются порфировые вкрапленники несколь
ких генераций.

Основная масса кислых вулканитов принадлежит пирокластическим разнос
тям дациг-натро-липаритового состава (туфобрекчии, туфы разной размерности) 
Меньшее значение имеют лавы того же состава. Соотношение основных и кис-, 
лых вулканитов колеблется от 1 0 : 1  до 2  : 1 . В большинстве случаев основ
ные породы резко преобладают. Очень характерно для этой формации ши
рокое распространение гипабиссальных тел кислого (натро-липаритового) 
состава.

По характеру вулканических проявлений выделяются излияния трещинного 
типа, типа небольших щитовых вулканов и довольно крупных вулканических 
построек центрального типа. В участках распространения крупных вулканичес
ких центров мощность пород формации может превышать 1 0 0 0  м. Здесь ши
роко распространена грубая пирокластика, гипабиссальные и экструзивные те
ла, породы обычно сильно гидротермально изменены. Именно к таким участкам 
чаще всего приурочены медноколчеданные рудопроявления. Палеогеографичес
ки зоны распространения вулканов центрального типа представляли относи
тельные поднятия, местами поднимавшиеся над уровнем моря.

С удалением от вулканических поднятий мощность пород формаций умень
шается до первых сотен метров, ту4  ^генный материал становится более тон
ким, появляется много линз кремнистых пород и яшм, и в предельных слу
чаях почти вся формация представлена яшмами и тонкими туфами кислого сос
тава.

Вулканические поднятия и межвулканические депрессии не образуют 
сколько-нибудь закономерных линейных систем, а сменяют друг друга по 
простиранию.

Породы контрастной формации залегают согласно и с  постепенными пере
ходами на вулканитах диабазовой и кремнисто—спилит—диабазовой формаций и 
часто замещаются ими по простиранию. Наиболее отчетливо контрастная фор-



!ЦйЯ выделяется в Тагильской и Осевой формационных зонах, но и в них она
простиранию часто замещается соответственно диабазовой или кремнисто- 

п'^^-диабазовой  формацией.
L Цетрохимические особенности вулканитов контрастной формации отображены 

рис. 2 9 . По кремнекислотности фигуративные точки содержаний образуют 
разобщенных поля в основной (SiC^ от 4 8  до 51%) и кислой (S1 O2  от 

7 0  до 78% ) части диаграмм. Дисперсия содержания SiC^ в поле основных 
пороД больше, чем это характерно для пород диабазовой и кремнисто-спилит-
диабазовой формаций.

Дисперсия А^О^, ТЮ 2 » К2 О + Na2 0  очень незначительна, часто даже мень- 
чем в базитах описанных выше формаций. Наблюдается закономерное 

уменьшение содержаний AI2 O3  и TiC^ и увеличение содержания суммы щелочей 
с увеличением кремнекислотности. Возможно, это следует считать аргумен
том в пользу предельной дифференциации (ликвации?) единой магмы, а не прив
лекать для объяснения гипотезу контаминации сиалического основания, как 
это делает Т.Н. Фролова [1 9 7 0 } . В случае контаминации следовало бы ожи
дать очень большую и незакономерную дисперсию содержаний сиалических пет- 
рогенных элементов и увеличения относительных содержаний К2 О в вулкани
тах. Хорошо известно, что контрастные формации орогенных вулкано-плутони
ческих комплексов, для которых предполагаются вторичные палингенные маг
матические очаги, возникающие в гранитно-метаморфическом слое, отличаются 
высокой относительной калиевостью кислых членов формации [Павленко* 1 9 7 3 ; 
ДОоссаковский, 1 9 7 5 ]  и значительно большей дисперсией содержаний всех пет- 
ро'генных элементов.

Исходная магма контрастной формации, видимо, близка океаническим толеи- 
гам. На это указывает совпадение полей фигуративных точек составов базитов

геО

Рис .  3 1 . Трехкомпонентная диаграмма AFM вулканических серий океаничес- 
к°й и переходной стадий Урала

1  -  поля и фигуративные точки составов вулканитов океанической стадии 
^рала; 2  -  то же, для переходной стадии 
8 гю ПЗ



тех и других (см . рис. 2 9 ) ,  а также анализ треугольников AFM. На послед 
них видно, что фигуративные точки составов пород обеих формаций уклады^ 
ются в единую кривую толеитовой дифференциации (рис. 3 1 ) ,  вполне сопос^ 
вимую с соответствующими кривыми, установленными для толеитовых серц  ̂
Калифорнии и Ньюфаундленда [Bailey, Blake, 1974]*

Однако, наряду со  сходством, диаграммы иллюстрируют и некоторые раэ  ̂
личия вулканитов контрастной и спилит-диабазовой формаций. С одерж ание^ 
в основных разностях пород контрастной формации ниже, причем поля фигуру4 

тивных точек содержаний на диаграмме T i0 2 /S i 0 2  (см . рис. 29 , г) разобщу 
ны, так что это отличие носит не только статистический, но и качественный 
характер. Более низкие содержания ТЮ 2  в основных породах контрастных 
рий по сравнению с вулканитами спилит-диабаэового ряда, видимо, не случае 
ны, они характерны не только для Урала, но и для нижнекембрийских отложу 
ний Алтае-Саянской области [Херасков, 1 9 7 5 6 ].

Аналогами пород контрастной формации могут быть верхнемеловые и ниж
непалеогеновые толщи Алеутской островной дуги [Gates et al., 1971] и, boq* 
можно, верхнемеловые отложения Малой Курильской дуги. Развитые здесь 
вулканиты в общем близки вулканитам контрастной серии (базальты, спилиты 
кератофиры и их туфы). Они слагают складчатое основание островной дуги; 
вышележащие вулканогенные и осадочные породы перекрывают их с размывов 
и угловым несогласием.

Петрохимически вулканиты сходны (но не тождественны) с вулканитами 
контрастной формации Урала. Полное сходство наблюдается в содержании TiOj 
(см . рис. 2 9 ,г ) , тогда как до другим параметрам намечаются и некоторые 
отличия. Так, отношение К2 О к K2 0 +Na2 0  при сравнимой кремнекислотностк 
в вулканитах дуг выше, а А^Од -  ниже, чем в вулканитах Урала (см . рис.29, 
б, в). Эти отличия можно объяснить процессом альбитизации (с  привносом нат
рия) пород Урала. Если этот процесс аллохимичен* то, действительно, следует 
ожидать понижения K/Na отношения и уменьшения содержания глинозема. Мно. 
гие исследователи (в частности, в самое последнее время Ю.С. Каретин 
[ 1 9 7 3 ])  полагают, что породы контрастной формации Тагильской зоны пер
вично имели более высокое K/Na отношение, сдвинутое в процессе альбити
зации.

Если по составу вулканитов можно предположить первичное сходство конт
растных ассоциаций Урала и островных дуг, то осадочные породы, связанные 

вулканитами островных дуг, существенно различны. Как в Алеутской, так и 
в Курильской дуге они представлены граувакковыми песчаниками (иногда до 
гравелитов и конгломератов) и алевролитами, нередко с градационной слоис
тостью, что не характерно для осадочных пород контрастной формации Урала.

^Возможно, современный аналог контрастной формации может быть найден 
в пределах Срединно-Атлантического хребта. Во всяком случае в хребте и в 
сёверо-западйгой части о. Исландии известны кислые магматические породы, ко
торые могли бы быть сопоставлены с кислыми членами контрастной формации. 
Именно такое сравнение проведено в последней статье Э. Бейли и К. Блейка 
[Bailey, Blake, 1 9 7 4 ]. На диаграмме AFM (см . рис. 3 0 ,а) видно, что поле 
фигуративных точек составов кислых пород Срединного хребта несколько от
личается от фигуративных точек составов кислых пород контрастной серии 
Урала. Для последних характерна большая относительная щелочность. Это от
личие может быть объяснено последующим метасоматозом, так же как объяс
нялось различие в относительной щелочности между океаническими толеитами 
и спилитами.

Совершенно о ч е г о д н о ,  что окончательное решение этого вопроса потребует 
специальных детальных исследований. Следует только предостеречь от упро
щенного подхода к этой проблеме.

Кремнисто-сланцевая формация представлена темными глинистыми, креМ*- 
нисто-глинистыми и кремнистыми сланцами. Обломочные породы (песчаники, 
гравелиты и конгломераты) слагают линзы в низах разреза. Обломочный ма
териал представлен породами кремнисто-спилит-диабазовой формации, гипербя**



гами и габброидами. Для формации характерен выдержанный по_ простиранию 
3l\pe3 и выдержанная мощность пород (несколько сотен метров). Судя по на- 
?;ру пород, составу фаунистических остатков (граптолиты, радиолярии) скорее 
р е Г 0  осадки формировались на достаточной глубине.
" Породы кремнисто-сланцевой формации согласно, с Постепенными перехода- 
1Й перекрывают подстилающие толщи. Вероятнее всего, они залегают выше 
Сложений контрастной формации, частично фациально замещая их по прости-
р а н и ю .
к кремнисто-сланцевая формация распространена не повсеместно. Практичес
ки она была выделена только в Западной зоне. В Тагильской зоне она навер
няка отсутствует. Возможно, эта формация будет впоследствии выявлена в 
Осевой зоне, где описываются довольно крупные участки, сложенные в основ- 
йоМ глинисто-кремнистыми сланцами.

5 лиже всего породам кремнисто-сланцевой формации в современных океа
нических структурах отвечает слой (один) неконсолидированныхх осадков. Од
нако доказать полную их идентичность по имеющимся данным не представляет- 
сЯ возможным.

Динамическая обстановка в период формирования контрастной и кремнисто
сланцевой формаций отличалась от обстановки раннего этапа океанической ста
дии. Активное растяжение, характерное для этапа формирования спилит—диаба
зовой формации, видимо, сменяется более спокойными условиями, что и обус
ловило существование промежуточных магматических очагов. На это указыва
ет появление порфировых выделений нескольких генераций в лавах, вулканизм 
дентрального типа и другие признаки, характерные для вулканитов контраст
ной формации. Предельная дифференциация магмы вряд ли могла осуществлять
ся в условиях активного растяжения. Кремнисто-сланцевая формация фиксирует 
постепенную нивелировку подводного вулканического рельефа.

К омплекс формации переходной стадии

Формациям раннего этапа переходной стадии отвечает андезито-базальтовая, 
андезито-дацитовая и олистостромовая, фациально замещающие друг друга.

Андезито-базальтовая формация широко распространена во всех формацион
ных зонах. Она сложена вулканитами андезито-базальтового и базальтового 
состава, причем преобладают пирокластические разности. Размерность пиро- 
кластитов варьирует в широких пределах. Эффузивы представлены порфировыми 
разностями (плагиоклазовые и пироксен-плагиоклазовые порфириты). Выделя
ются порфировые вкрапленники нескольких генераций. Осадочные породы рез
ко подчинены вулканогенным. Это полимиктовые песчаники, связанные с раз
мывом вулканитов, алевролиты и. глинистые сланцы (иногда кремнис то -г  л инис
тые), туфогенно-обломочные породы и линзы рифогенных известняков.

Распределение разностей пород в теле формации определяется сущ есгвова- . 
нием цепочек и участков развития мелких вулканических центров, разделен
ных по простиранию и вкрест простирания межвулканическими зонами. В пер
вых разрезы сложены преимущественно массивными туфами и лавами андези
то-базальтового состава; в межвулканических зонах развиты туфы, туфоген
но-обломочные и терригенные породы, для которых характерны слоистые раз
ности, иногда с градационной слоистостью. Терригенно—туфогенные отложения 
таких зон часто имеют все признаки турбидитов [Хворова, Елисеева, 1 9 6 3 ] .

Андезито-дацитовая (дифференцированная) формация в основном сложена 
лавами и пирокластами андезито-базальторого, андезитового и андеэито—даци- 
тового (до натриевых липаритов) состава. Преобладают андезиты и андезито- 
Дациты. Основные разности резко подчинены; кислые породы преимущественно 
Шагают субвулканические тела, в меньшей степени они представлены туфами.
Для лав характерна порфировая структура с вкрапленниками нескольких гене
раций. В рассматриваемой формации выделяется две подформации. Первая сло
жна лавами и пирокластами (туфобрекчии и туфы), образующими крупные стра- 
т°вулканы или группы более мелких вулканов центрального типа. Вторая под-
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отношений некоторых 
петрогенных элементов 
вулканитов раннего эта
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формация представлена ритмично-слоистыми туфами андезитового и андез^т^ 
дацитового состава, выполняющими межвулканические пространства.

Олистостромовая формация развита только в Западной зоне, в ее самой 
западной части (в пределах Сакмарского аллохтона). Помимо обломочных 
род в ней также присутствуют вулканиты среднего состава.

Андезито-базальтовая и андезито-дацитовая формации замещают друг дру^ 
как вкрест, так и по простиранию каждой из выделенных формационных зон 
Следует подчеркнуть, что в расположении вулканических поднятий не устану 
ливается чередование островных дуг и разделяющих прогибов. Эти под̂  
нятия образуют отдельные 'узлы '  и мелкие цепочки, для которых в ^  
кретных зонах не удается з аметить какой-либо пространственной закоцс 
мерности.

Петрохимические особенности вулканитов рассмотренных формаций широко 
освещались в литературе. По кремнекислотности вулканиты образуют непре» 
рывный ряд от базальтов (SiC^ 48% ) до липаритов (SiC^ 78% ). Андезито
базальтовая формация отвечает сравнительно слабо дифференцированной серии 
(Si0 2  от 4 8  до 58% ), а андезито-дацитовая образует полный ряд дифферен
циации. |

Как и в контрастной формации, наблюдается быстрое и закономерное изме* 
нение содержаний AI2 O3 , суммы'щелочей и Ti0 2  в соответствии с содержаний 
ем Si0 2  (рис. 3 2 а ,б ). Все это, а также множество других петрографических 
и геохимических данных заставляет считать вулканиты рассматриваемых фор» 
маций результатом дифференциации единой магмы [Фролова, 1 9 7 0 ] известко
во-щелочного типа. Суммарная щелочность вулканитов (особенно в основных 
разностях) несколько ниже, чем в вулканитах океанической стадии. Возможно, 
это связано с тем, что рассматриваемые породы не испытали 'метаморфизма 
захоронения' с его натриевым метасоматозом.

Большинство исследователей предполагают разные родоначальные магмы для 
вулканитов океанической стадии и рассматриваемых формаций [Д.С. Штейнберг, 
1 9 6 9 ; Фролова, 1 9 7 0 ; Белянина, 1 9 7 5 а ]. Различие в кривых дифференциации 
тех и других хорошо видно на диаграмме AFM (см . рис. 3 1 ) .  От диабазов и 
спилитов океанической стадии базальтовые разности рассматриваемых вулкани
тов отличаются также по абсолютному содержанию Ti2 0  (в последних они ни
же) и по большой дисперсии в содержании глинозема.

Формации раннего этапа переходной стадии вполне оправданно сопоставляют 
с осадочно-вулканическими комплексами современных островных дут [ Фролова, 
1 9 7 0 ; Червяковский, 1 9 7 2 ; Иванов и др., 1 9 7 5 ] .

Вулканиты андезито-базальтовой и андезито-дацитовых формаций сходны с 
современными вулканитами островных дуг и по петрохимическим характерис
тикам. На диаграммах (рис. 3 2 ,а,б) показаны поля фигуративных точек сос
тавов уральских пород и фигуративные точки кайнозойских вулканитов Куриль
ской дуги и дуги Тонга-Кермадек. Петрохимическая близость тех и других 
по основным параметрам не. вызывает сомнений. Необычайно близки также 
кривые дифференциации на диаграммах AFM (рис. 3 3 ) .  Исключение представ
ляет график ^ 0 / ( ^ 0  +Na2 0 ) и SiC^ (см . рис. 3 2 , в ), на котором поле фи
гуративных точек вулканитов Урала характеризуется очень широкой и незако
номерной дисперсией в отличие от четкого локализованного поля, характерно
го для современных вулканитов. Вероятно, это обстоятельство следует связы
вать с интенсивным и неоднородным на площади метаморфизмом уральских по
род. При этом соотношение полей фигуративных точек составов уральских вул
канитов с фигуративными точками составов современных вулканитов островной 
дуги скорее говорит об общем изохимическом характере метаморфизма с пе
рераспределением К2 О и Na2 0  внутри вулканических серий.

Изучение минимально измененных гипабиссальных разностей и лав приво
дит некоторых исследователей к выводу о том, что магматические породы ?flC* 
сматриваемого комплекса отличались от вулканитов океанической стадии Ур** 
ла несколько повышенным содержанием калия в щелочном балансе, что приб
лижает их к породам калий-нагриевой щелочной специализации [А.Д. Штейн-



аРг’
1 9 7 4 ; Карегин, 1 9 7 5 ]. Эго еще больше сближает рассматриваемые вул-

[ГГЬ1 с калии-нагриевыми породами современных островных дут. 
;|1ГеоДинамическая обстановка раннего этапа переходной стадии определяется 
евшимися интенсивными горизонтальными сжатиями. Горизонтальное сжатие 

â eJ1° к формированию конседиментационных складок и появлению локальных,
 ̂ достаточно отчетливых угловых несогласий. Выше были отмечены также 

0нсеДиментационные структуры в пределах Тагильской и Осевой формацион-*- 
Bix зон.

Для Осевой зоны особенно отчетливо доказывается конседиментационная
рода складок продольного изгиба, которые явно связаны с тангенци- 

ь̂ным сжатием [Херасков, 1 9 6 7 ] и не могут быть объяснены вулкано-текто
мскими формами рельефа. На формирование складок, связанных с тангенци- 

сжатием на рассматриваемом этапе, указьюает также и К.П. Плюснин 
1 9 7 5 ]. Разумеется, конседиментационные складки не исключали вулкано-тек- 
онических деформаций, подробно рассмотренных в ряде детальных исследова- 

[Иванов и др., 1 9 6 2 ; Червяковский, 1 9 7 2 ; Каретин, 1 9 7 3 ; Плюснин,
9 7 5 ].

Угловые несогласия как базальные, так и внугриформационные, указывающ
ее на формирование складок, -  также характерный признак рассматриваемых 
браэований. Следует подчеркнуть, что эти несогласия обычно не имеют ре- 
ионального распространения в пределах формационной зоны и быстро исчеза- 
)Г по простиранию.

Можно предположить, что и это время начинается формированием тектони- 
еских покровов. Прямые данные ( олистостром, существование тектонических 
ластин, "запечатанных" более молодыми отложениями) были приведены при 
,ассмотрении Западной зоны (Сакмарский аллохтон) [ Руженцев, 1 9 7 4 ]. Вы- 
ш были описаны крупные лежачие складки в породах меланократового основа

ние. 3 3 . Трехкомпонентная диаграмма AFM вулканических серий переходной 
стадии Урала и вулканитов современных островных дуг

фигуративные точки составов вулканитов: 1 -  переходной стадии Ура- 
Ла1 2 -  Курильской дуги, 3 -  дуги Тонго; 4,5 -  поля фигуративных точек 
Уставов вулканитов: 4 -  Курильской дуги, 5 -  дуги Тонго



ния. Эти складки ("гусеницы") формировались в течение рассматриваемого 
этапа и, как отмечалось, они могут представлять собой глубинное выражение 
процессов шарьяжеобразования.

Строение и тип земной коры раннего этапа переходной стадии могут быть 
реставрированы двумя путями. Большое формационное и петрохимическое сход 
ство с вулканитами островных дут предполагает и сходство строения коры. 
Как известно, для молодых островных дуг характерны так называемая геоф^ 
зическая кора "переходного типа" (утолщенный "базальный слой" и прерывИСч 
то-линэовидное распространение "гранитного" слоя). Второй путь -  оценка 
строения коры по геологическим данным. В период накопления рассматривав 
мых формаций, по-видимому, не существовал гранитно-метаморфический (сиа- 
лический) фундамент под ними. Это подтверждается отсутствием признаков 
контаминации сиалических пород, что можно было бы ожидать при наличии та
кого фундамента. На это же указывает и состав обломочного материала (нет 
признаков размьюа сиалических м асс).

В породах меланократового основания с рассматриваемым этапом связано 
формирование гигантских лежачих складок, в которых многократно чередуют
ся породы "палеомантии" и "палеобазальтового слоя". Естественно, что гео
физически эти структуры отражались бы как резкое утолщение геофизическо
го "базального слоя"* в котором должны были ложиться дополнительные суб
горизонтальные отражающие поверхности. Интересно, что в современных 
островных дугах действительно нередко "базальтовый" слой рассматривается 
как сложное многослойное образование [Федотов, 1 9 6 9 } .

С ранним этапом переходной стадии связано- формирование автохтонных 
линз пород тоналит-плагиогранитной формации (Полярный Урал, Западно-Му- 
годжарский синклинорий), которые вполне могут отвечать линзам "гранитно
го "  слоя современных островных дуг, кислые интрузии которых также имеют 
плагиогранитный состав.

Таким образом, вероятнее всего для раннего этапа переходной стадии был 
свойствен "переходный" тип коры, близкий по типу коре современных остров
ных дуг.

К о м п л е к с у  ф о р м а ц и й  п о з д н е г о  э т а п а  п е р е х о д н о й  с т а д и и  от
вечают три главных формационных типа: трахиандезит-трахибазальтовый, ба
зальтовых порфиритов и карбонатно-терригенный. При описании формационных 
зон некоторые из этих типов разделены на конкретные формации, близкие по 
своим парагенетическим характеристикам.

Трахиандезит-трахибазальтовый тип формаций был впервые выделен 
Д.С. Штейнбергом [1 9 6 4 ]  под названием трахит-базальтовой формации. Она 
характеризуется сочетанием лав и туфов, трахибазальтов, трахиандезитов, тра
хитов. Субщелочные кислые породы подчинены. Субщелочные вулканиты тесно 
ассоциируют с породами нормальной щелочности (базальты -  андезито-базаль- 
ты ). Для лав в основном характерны порфировые разности, хотя известны дос
таточно мощные пачки афировых разностей. Туфы -  по размерности от тонких 
до крупноглыбовых. Соотношение лав и туфогенных пород очень сильно варьи
рует от места к месту. В некоторых зонах (Сакмарский аллохтон) преобла
дают лавы, в Тагильской зоне -  туфогенные породы, хотя и здесь есть раз
резы с преобладанием лав. В отличие от вулканитов нижележащих серий рас
сматриваемые вулканиты не несут никаких признаков зеленокаменных измене
ний и в них нередко сохраняется вулканическое стекло. Вулканиты в разрезе 
чередуются с осадочными породами. Это туфогенно-обломочные и обломочные 
образования и рифогенные известняки, слагающие иногда крупные массивы. 
Обломочные породы по размерности колеблются от тонких (глинистые сланцы) 
до крупноглыбовых осадочных брекчий (олистостром?); отмечаются мощные 
линзы ритмичнослоистых разностей. В составе обломочного материала помимо 
вмещающих пород и обломков подстилающих образований почти всегда фиксирую^ 
ся обломки измененных габброидов и гипербазитов меланократового основания.

Вулканические и осадочные породы не только чередуются, но и латераль- 
но замещаются осадочными породами, а в последних грубо- и тонкообломоч-



bIe разности и известняки быстро замещают друг друга по простиранию. В 
'елом формация напоминает морскую молассу [ Червяковский, 1 9 7 2 } ,
Ц в Тагильской зоне выделены две конкретные формации: собственно трахи- 
^зал ьто вая  и трахибазальт-андезитовая. Они различаются количественным 
^отношением пород (в последней меньше субщелочных вулканитов и грубо- 
сломочных разностей).

В Западной зоне трахибазальтовая формация главным образом состоит из 
зффузивов, но не исключено, что обломочные породы не отделены от нижеле
жащей ол ист остр омов ой формации.

Базальтовая порфиритовая формация распространена только в Осевой зоне. 
Qua по своэму строению ничем не отличается от трахиандезит-трахибаэаль- 
г0Вой, за исключением химизма вулканитов. Здесь почти не развиты субщ е- 
почны© породы.

Для вулканитов рассмотренных формаций характерны трещинный тип излия
ний и небольшие аппараты центрального типа.

По кремнекислотности вулканиты отвечают преимущественно базальтам и 
андез и то-базальтам, более кислые разности подчинены. В распределении ще
лочей (рис. 3 4 )  видна очень большая дисперсия их содержаний, практически 
не зависящая от кремнекислотности (K2 0  + Na2 0  колеблется в пределах от 
ц  до 2%). Также не зависят от кремнекислотности содержания (от
0,9 до 2%). Отношение + Na20) также варьирует от 0 ,1 8  до 0 ,7%
при постоянной кремнекислотности пород. Эти вариации нельзя объяснить нало
женными метаморфическими процессами, так как вулканиты практически не 
изменены. В целом характерна повышенная роль К2 О в щелочном балансе.

Вероятнее всего, петрохимические особенности следует связьшать с гибрид
ным характером магм, ассимилировавших сиалический (гранитно-метаморфи
ческие комплексы) материал. Таковой вывод был сделан в результате деталь
ных петрохимических и геохимических исследований рассматриваемой форма
ции (чанчарская свита) Сакмарского аллохтона [Золотарев и др., 1 9 7 5 ]. В 
частности, для редкоземельных элементов устанавливается как гранитный, так 
и толеитовый ряд распределения содержаний.

Гибридный характер магм, формировавшихся во внутрикоровых вторичных 
очагах, коррелируется с незакономерным чередованием субщелочных и щелоч
ноземельных вулканитов в разрезе и по латерали, о котором говори
лось выше.

Исходная магма, поступавшая в коровые промежуточные очаги, скорее все
го имела андезито-базальтовый состав, близкий андезито-базальтам раннего 
этапа переходной стадии. На такой вывод (помимо общего состава пород и 
присутствия среди них нормальных андез и то-базальтов) наталкивает сходство 
распределения содержаний TiC^ в вулканитах раннего и позднего этапов пере
ходной стадии. Содержание титана в сиалических породах очень незначитель
но, так что закономерности его распределения определяются, вероятно, в ос
новном составом первичной магмы.

Базальтовая^порфиритовая формация Осевой зоны, для вулканитов которой 
не характерны субщелочные разности, может рассматриваться как результат 
кристаллизации минимально "гибридизированных" магм. Состав вулканитов 
этой формации близок к калий-натриевым андезито-базальтам островных дуг 
к к вулканитам андезито-базальтовой формации раннего этапа [Д.С. Штейн- 
берг, 1 9 6 4 ]*

Известняково-терригенный тип формаций выделяется только в Тагильской 
зоне (известняковая формация S2 ld2 “ D  ̂ и бокситоносная D j). Эти формации 
замещают по простиранию и вкрест простирания трахиандезит-трахибазаль- 
говую.

Фациальная пестрота, обилие грубообломочных пород, быстрая смена раз- 
ных литологических типов пород по латерали, угловые несогласия в основании 
и внутри толщ характеризуют достаточно интенсивные тектонические дефор
мации на позднем этапе переходной стадии. По-видимому, с этим этапом свя
зано движение крупных тектонических пластин, при которых выводились на
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эрозионный уровень подстилающие их серпентинитовые меланжи. На формиро
вке тектонических покровов косвенно указывают глыбовые (олистостромо- 

1&е) горизонты.
Значительно сложнее установить строение коры на раннем этапе переход

ной стадии. Напомним, что для этого этапа предполагается переходной тип 
о̂ры с Утолщенным "базальтовым" и прерывистым 'гранитным" слоями; при

чем последний отождествляется с метасоматическими т.оналитами и плагиогра- 
нитами. Приведенные выше петрохимические данные и их анализ позволяют 
^сказать предположение о существовании настоящего гранитно-метаморфи
ческого слоя, имеющего сиалические петрохимические характеристики (калие
вая щелочность, "гранитный" ряд редкоземельных элементов и т.д.) во время 
скопления формаций позднего этапа переходной стадии. Этот "гранитный" 
слой распространялся более или менее повсеместно в пределах формационных 
зон. Только Осевая зона на позднем этапе переходной стадии, возможно, не 
йМ©ла в °сновании гранитно—метаморфического комплекса.

Пространственно-временное соотношения 
формационных рядов разных зон

Типовой формационный ряд, выдерживающийся для разных формационных зон, име
ет два главных рубежа, разделяющих формационные комплексы и отражающих по
степенное изменение строения земной коры. Первый -  граница комплексов океа
нической и переходной* стадий. На этом рубеже происходит изменение знака текто
нических напряжений (растяжение и тектонический покой сменяются сжатием) и 
типа тектонических движений. Предполагается, что в это же время происходит 
постепенное перерождение океанической коры в кору переходного типа. Вто
рой -  граница между ранним- и поздним этапом переходной стадии. С точки 
зрения знака тектонических движений существенных изменений в это время не 
происходит, хотя усиливается интенсивность горизонтальных перемещений. Пред
полагается, что для этого  этапа свойственно широкое распространение по пло
щади гранитно-метаморфического слоя.

Разные структурно-формационные зоны проходят эти рубежи в разное вре
мя. В Тагильской зоне смена океанической стадии переходной и, соответствен
но, формирование коры переходного типа происходит в конце лландовери -  нача
ле венлока (рис. 3 5 ) .  В конце лудловского века в этой зоне формации ранне
го этапа переходной стадии сменяются формациями позднего этапа.

В Западной зоне оба рассматриваемых рубежа омолаживаются. Океаничес
кая стадия сменяется переходной в позднем силуре, а ранний этап переходной 
стадии -  поздним ее этапом в середине эйфельского века.

Еще более молодыми оказываются рассматриваемые рубежи в Осевой фор
мационной зоне. Завершение океанической стадии произошло здесь в конце ран
него девона, а граница формационных комплексов раннего и позднего этапов 
переходной стадии отвечает низам верхнего девона.

В Восточной зоне граница между океанической и переходной стадиями удрев- 
няется (проходит в позднем силуре). Следует подчеркнуть, что в Восточной 
зоне нет аналогов формационных комплексов позднего этапа переходной ста
дии. Ранний этап этой стадии оказывается растянутым во времени до начала 
позднего девона. Вряд ли это  обстоятельство связано с  недостаточной изучен
ностью зоны.

Таким образом, на Урале наблюдается симметричная зональность, при кото
рой последовательная трансформация океанической коры в переходную начина
йся в краевых зонах и постепенно распространяется от них к осевой части

Рис.  3 4 . Двухкомпонентная диаграмма главных петрогенных элементов вул
канитов позднего этапа переходной стадии Урала

1 -  фигуративные точки; 2 -  поля фигуративных точек



Ш Ш /  ^  г ™  J
Р и с .  3 5 . Схема соотношений формационных комплексов океанической и пере
ходной стадий

1 -  переходная стадия (поздний этап); 2— переходная стадия (ранний этап); 
3 -  океаническая стадия

внутрь эвгеосинклинали. Однако, если анализировать возрастную миграцию гра
ницы между формационными комплексами раннего и позднего этапов переход
ной стадии, фиксируется только постепенное ее омолаживание в восточном на
правлении (см. рис. 3 5 ) .

ФОРМАЦИОННЫЙ КОМПЛЕКС ФЛИШЕВОЙ СТАДИИ (D3-Ci)

Этот формационный комплекс, в отличие от комплексов, рассмотренных выше, 
не связан с  конкретными формационными зонами эвгеосинклинали, а распрост
ранен в нескольких зонах и даже в смежной части миогеосинклинали. При 
этом  имеется в виду не пространственное его положение, которое может быть 
связано с  более поздними горизонтальными перемещениями крупных масс гор
ных пород, а первичное формирование в разных зонах, что доказывается стра
тиграфическими контактами с  подстилающими образованиями.

Наиболее характерная для этого  комплекса формация -  граувакковый флиш, 
выделенный впервые под названием аспидной формации [Келлер, 1 9 4 9 ] .  Тер
мин "граувакковый флишг для этой формации позднее ввел Г. А.Смирнов в сов
местной с  другими авторами работе [1 9 7 4 ] .  Представляется, что последнее



оэвание более точно характеризует особенности формации* Как стратиграфи- 
*ес*аЯ ew w w a  эта формация под названием зилаирской свиты была выделена 
Л С.Либровичем [1 9 3 2 ] ,  позднее, по мере детальности стратиграфического 

*счленения,свита была возведена в ранг серии.
F Зилаирская свита (граувакковый флиш) очень подробно описана в ряде м о- 
^графических работ [Павлинов, 1 9 3 7 ; Келлер, 1 9 4 9 ; Пронин, 1 9 5 0 ; Смир- 
лов» 1 9 5 6 ; Смирнов, Смирнова, 1 9 6 7 ; Смирнов и др., 1 9 7 4 ; Камалетдинов, 
^974]. Учитывая это обстоятельство, остановимся лишь на самых главных 
оСобенностях состава и строения формации. Она сложена ритмично чередующи
е с я  песчаниками, алевролитами и глинистыми (глинисто-кремнистыми) слан
цами* Наряду с ритмичными пачками встречаются мощные (до нескольких с о -  

метров) пачки массивных и слоистых неритмичных песчаников и пачки 
глинистых и глинисто-кремнистых сланцев. Грубые обломочные породы крайне 
редки.

Обломочный материал очень однообразен на всей площади распространения 
пород формации. Это -  кварц, плагиоклаз, эпидот, цоизит, пироксены, амфибо
лы и обломки пород -  порфириты, альбитофиры, кварциты, эпидозиты и черные 
кремни с остатками радиолярий [Смирнов, Смирнова, 1 9 6 7 ] .  Характерно по
чти повсеместное присутствие обломков серпентинитов. Несомненно, что источ
ником обломочного материала служили палеозойские вулканогенные серии и 
породы меланократового основания (скорее всего серпентинитовые меланжи). 
Степень окатанности зерен разная, наряду с  окатанными отмечаются и угло
ватые обломки. Характерно, что степень окатанности и состав обломочного 
материала остаются неизмененными на всем поперечнике тела формации. Даже 
там, где песчаники находятся в непосредственной близости от гранитно-мета
морфических комплексов (например, западнее и восточнее Уралтауской зоны 
метаморфит или в пределах Восточно-Уральского поднятия, вблизи поля разви
тия гранитизированных и метаморфизованных докембрийских пород), среди них 
не появляется обломков из древних гранитно-метаморфических комплексов 
[Смирнов, Смирнова, 1 9 6 1 ] .

Вулканические породы в составе формации распространены крайне ограни
ченно. Они встречаются только в восточной части Магнитогорского синклино- 
рия, составляя лишь несколько процентов от общего объема терригенных по
род. Это преимущественно пирокласты (чаще грубообломочные) и гипабиссаль
ные тела, отвечающие по составу в основном трахитам, хотя встречаются и 
породы базальтового и тр ахи баз альтового состава [Аржавитин, 1 9 7 2 ] .

Петрохимически вулканиты характеризуются несколько повышенной глинозе- 
мистостью, недосыщенностью кремнеземом и самое главное повышенной щелоч
ностью при значительной роли К 2 О. Соотношение Ма20 /К 2 0  примерно равно 1, 
а иногда даже меньше [Фролова, 1 9 7 0 ; Аржавитин, 1 9 7 2 ] .

Мощность пород формации определить трудно из-за  литологического однооб
разия пород и дополнительных складок. Очевидно, она не меньше первых ты
сяч метров.

Возраст формации определяется довольно точно по многочисленным наход
кам фауны и флоры фаменского и нижнетурнейского возраста [Либрович, 1 9 3 2 ; 
Келлер, 1 9 4 9 ; Смирнов и др., 1 9 6 7  . Не ясной остается нижняя граница фор
мации. В Магнитогорском прогибе по стратиграфическим, палеонтологическим и 
палинологическим данным доказывается верхнефранский возраст низов разреза 
зилаирской серии [Смирнов и др., 1 9 7 4 ] .  З^анские брахиоподы известны и запад
нее, в Зил аирском синклинории западного склона Южного Урала. Однако, по дан
ным М. А.Камалетдинова [1 9 6 0  ], эта фауна находится здесь уже в переотложен- 
ном состоянии и свидетельствует о более молодом (фаменском) возрасте низов 
зилаирской серии (грауваккового флиша). Представляется вполне вероятным, что 
нижняя возрастная граница грауваккового флиша скользящая. На востоке в 
нее входят франские (во всяком случае верхнефранские) отложения, а запад
нее -  только фаменские.

Граувакковый флиш развит в различных структурно-формационных зонах, 
восточная граница его распространения не очень ясна, но, несомненйо, он



развит в Осевой зоне, как в ее южной (Магнитогорской), так и в северной 
(Ал ап ае веко-Каме некий синклинорий) части.

В пределах Осевой зоны граувакковый флиш очень тесно связан с  порода 
ми формации базальтовых порфиритов (колтубанская свита), перекрывая их ц 
фациально замещая по простиранию [Смирнов и др., 1 9 7 4 ] . По существу в 
Осевой зоне граувакковый флиш можно рассматривать еще в составе компле^ 
са позднего этапа переходной стадии. Напомним, что для этих комплексов (CKl 
выше) вообще характерно появление флишевых толщ.

Западнее, в пределах Западной формационной зоны флишевая формация рас  ̂
проо'транена широко, но здесь она отчетливо отделена от нижележащих толщ 
угловым несогласием [Нестоянова, 1 9 5 9 ; Шарфман, 1 9 5 9 ] .  В Тагильской 
зоне верх*ieдевонские отложения почти не сохранились. Однако там, где они 
выявлены появляется граувакковый флиш (север Тагильского прогиба) [Вол
ков, I 9 6 0 ] ;  (Щучьинский синклинорий) [Дедеев, 1 9 5 8 ] .

Граувакковый флиш характерен и для миогеосинклинальной зоны (южной ее 
половины, начиная с  Уфимского амфитеатра). Здесь флишевые толщи залегают 
с размывом на среднепалеозойских’отложениях сланцевой подзоны [Келлер, 
1 9 4 9 ] ,  а западнее (восточное крыло Башкирского антиклинория) и на поро
дах западной подзоны миогеосинклинали. Еще западнее флиш фациально заме
щается известняками и терригенными породами шельфового комплекса.

В восточной части эвгеосинклинальной области отложения верхнедевонско- 
ниж некаменноугольного комплекса распространены локально, сильно изменены 
и их формационная принадлежность остается неясной.

В первом приближении можно выделить четыре типа разреза. Первый из 
них изучен в Варненском районе П.М.Есиповым и Л.Д.Булыкиным, а позднее 
Г.А.Смирновым и Т.А.Смирновой [1 9 6 7 ]. Э то -  известняки, глинистые и ту
фогенные сланцы, лавы и туфы пироксен-плагиоклазовых порфиритов. По дан
ным А.Н.Ходалевича [Геология СССР, 1 9 6 9 ] ,  в их разрезе наряду с  извест
няками и вулканитами появляется довольно большое количество полимиктовых 
песчаников и углисто-кремнистых сланцев. В оендвании разреза почти всегда есть 
базальные конгломераты, содержащие, помимо галек вулканитов и осадочных 
пород, обломки диоритов и гранодиоритов, амфиболитов, габброидов и серпен
тинитов. Мощность разреза достигает 1 0 0 0  м. Известняки содержат фауну 
франского, фаменского и нижнекаменноугольного возраста.

Второй тип разреза приурочен к узким грабенам, рассекающим метаморфи
ческие образования Восточно-Мугоджарского антиклинория. Это пестрые (се
рые, желтые, зеленые, малиновые) глинистые сланцы, филлиты, алевролиты, 
слоистые песчаники, гравелиты и конгломераты, чередующиеся ,между собой 
(балаталдыкская свита). В верхах разреза появляются темные глинистые слан
цы и слоистые известняки. Спорадически отмечаются лавы и туфы андезито- 
базальтового состава. Обломочный материал представлен в основном кварцем 
и альбитом, а также обломками вулканитов, кремней и кварцевых песчаников. 
Видимая мощность толщи превышает несколько сотен метров. В нижней части 
разреза найдена флора верхнего девона, а в верхах -  фауна турнейского яру
са [Костик, Сегедин, 1 9 7 5 ] .

Третий тип разреза приурочен к полям распространения гранитно-метамор
фических (докембрийских?) комплексов и наиболее полно изучен также в Вос- 
точно-Мугоджарском антиклинории. Толща преимущественно сложена туфами 
и лавами андезитового, дацитового и липаритового состава. Среди эксплозивных 
образований описаны игнимбриты, что в сочетании с краснокаменным изме
нением пород указывает на субаэральные (по крайней мере частично) ус
ловия их формирования [Билибина, 1 9 6 3 ] .  Однако в некоторых разрезах име
ются прослои песчаников и кварцитов, содержащие фауну нижнекаменноуголь
ных фораминифер [Карагодин, 1 9 7 2 ] .  Вулканиты пространственно тесно соче
таются с  субвулканическими телами и дайками дацитов, фельэит-порфиров, 
трахилипаритовых порфиров и сиенит-порфиров. Возраст вулканитов определя
ется как верхнедевонский -  нижнекаменноугольный по находкам фауны и по 
абсолютной геохронологии (калий-аргоновый метод; 3 8 0 -3 3 0  млн. лет).



Вулканитам комагматичны многочисленные интрузивные тела гранитоидов 
(^осмоласайский комплекс) [Старков, 1 9 7 4 ] .  В основном это  лейкократовые 
^лотитовые и биотит-амфиболовые граниты, переходящие местами в адамел- 
длты» граносиениты и сиениты. Граниты имеют отчетливую интрузивную приро
ду и резко дискордантны по отношению к вмещающим толщам.

Комагматичность гранитов и вулканитов доказывается на основе детальных 
ге0 химических и петрографических исследований [Карагодин, 1 9 7 2 ; Знаменс- 
дЛ#, Старков, 1 9 7 3 ; Старков, 1 9 7 4 ]  и цифрами абсолютного возраста ( 3 3 0 -  
3 8 0  млн. лет) [Старков, 1 9 7 4 ] .  Эти авторы объединяют вулканиты и грани- 
ть1 в единую вулкано-плутоническую формацию о роге иного типа. Петро химичес
ки формация отвечает щелочноземельной и субщелочной сериям калиевой сп е- 
цлалиэации. По калий-рубидиевым отношениям формация относится к коровому 
('гранитному*) ряду [Карагодин, 1 9 7 2 ] .

Четвертый тип разреза пород рассматриваемого комплекса мало отличается 
от грауваккового флиша. Флишевые отложения встречаются очень редко и зани
мают небольшие площади. Восточнее Зал адно-Муго дакарского антиклинория, в 
бассейне р. Иргйэ, по данным Г.А.Костик [1 9 7 2 ; Костик, Сегедин, 1 9 7 5 ] ,  
в них содержится флора верхнедевонско-нижнекаменноугольного возраста.

Отмеченные четыре типа разреза пород комплекса пространственно разобще
ны и соотношения между ними не ясны. Это могут быть либо разные фации еди
ной фациальной зоны, либо разные фациальные зоны, совмещенные за счет по
следующих горизонтальных перемещений. Не исключено также, что некоторые 
типы разрезов (например, кислые вулканиты) следует относить к другому фор
мационному комплексу (см. континентальную стадию).

Рассматривая соотношения формаций комплекса, можно констатировать, что 
выделяются две крупные области: западная, отвечающая основной области рас
пространения грауваккового флиша (зилаирская серия), и восточная, с  фрагмен
тами разных формационных комплексов. Граница между ними не обнаруживает 
заметного отклонения от простирания описанных выше формационных зон э в -  
геосинклинали.

Формирование флиша, как это показано в последнее время [Леонов, 1 9 7 2 ] ,  
вероятнее всего связано с интенсивным перемещением тектонических пластин, 
Флишевые толщи формируются перед фронтом движущихся пластин за счет их 
размыва й затем тектонически перекрываются этими же пластинами. Такой 
механизм хорошо объясняет удивительную выдержанность гранулометричес
кого и петрографического состава обломочного материала флиша вкрест 
простирания.

В направлении движения пластин должны омолаживаться границы флишевой 
формации. Как отмечалось выше, такое омоложение нижней границы в запад
ном направлении фиксируется для грауваккового флиша. Тектоническое налега
ние эвгеосинклинальных серий на граувакковый флиш, состоящий из обломочно
го материала этих пластин, на Урале очень широко распространено. Именно 
такое положение занимают Сакмарский, Кракинский и Нязепетровский аллохто
ны, а также более мелкие аллохтонные останцы восточнее Уралтауского анти
клинория. Косвенно в пользу такого механизма формирования грауваккового 
флиша говорят обломки пород серпентинитового меланжа в нем.

Рассматриваемый комплекс не может быть использован в качестве форма
ционного индикатора типа коры. Действительно, в западной части флиш накап
ливался на древней континентальной коре (миогеосинклинальная зона); восточ
нее, вероятнее всего, существовала кора переходного типа, хотя ^гранитный* 
слой в ней был достаточно хорошо выражен. На это указывает состав вулкани
тов, которые. можно рассматривать как результат мобилизации вещества грани
тно-метаморфических комплексов.

Вулкано-плутоническая ассоциация 3 ап ад но -М у го дакарского антиклинория 
Формировалась на докембрийских гранитно-метаморфических образованиях. Хо
тя в обнажениях стратиграфический контакт в основании вулканитов не наблю
дался, гипабиссальные тела и граниты ассоциации интрудируют докембрийские 
ТОЛЩИ.



Флишевая стадия -  стадия интенсивного варьирования и движения уже су  ̂
шествующих тектонических пластин. Судя по распределению формаций и скод^ 
жению нижней возрастной граничь* грауваккового флиша, это  движение проис*^ 
дило в основном с  и ст о к а  на запад. Соответственно во фронтальной, западу 
части накапливается флиш, а в тыловой части, в локальных зонах растяжение 
могли создаваться условия для вулканизма.

ФОРМАЦИОННЫЙ КОМПЛЕКС ПРЕДКОНТИНЕНТАЛЬНОЙ СТАДИИ (Cjt-Cjii)

Нижнекаменноугольные отложения сохранились в отдельных отрицательных 
структурах на сравнительно небольших площадях. Крупные поля метаморфичес- 
ких сланцев Восточно-Уральского поднятия, относящихся на последних геоло
гических картах к нижнему карбону [Геология СССР, 1 9 6 9 ] ,  включают разно
возрастные (в том числе и нижнекаменноугольные) образования. Однако отде  ̂
лить их от  более древних, иногда даже докембрийских толщ, удается не всегда 
В частности, именно для этой полосы предлагается прямо противоположная 
концепция, по которой в ее составе преимущественным развитием пользуются 
рифейские и нижнепалеозойские толщи [Мамаев, Черменинова, 1 9 7 3 ] .  Все 
это  создает определенную условность в формационных реконструкциях.

Фаунистически охарактеризованные нижнекаменноугольные отложения изуче
ны очень детально, есть ряд монографических работ, в которых подробно рас
смотрены их литологические и петрохимические особенности и закономерности 
пространственного размещения [Пронин, 1 9 6 5 ; Смирнов, 1 9 5 7 , 1 9 7 1 ; Плюс- 
нина, 1 9 6 9 , 1 9 7 4 ; Рапопорт, 1 9 7 1 ; Плюснина, Плюснин, 1 9 7 2 ; Червяковс- 
кий, 1 9 7 2 ; и др.]. Э то позволяет нам охарактеризовать формации рассматри
ваемого комплекса очень кратко. В составе комплекса выделить три главные 
формации: осадочно-вулканогенную (базальт-трахилипаритовую), песчано-слан
цевую (угленосную) и слоистых известняков.

Осадочно-вулканогенная формация наиболее широко развита в осевой части 
Магнитогорского^прогибаГ Вулканогеннью члены формации представлены лава
ми и пирокластами базальтов, андезито-базальтов и липаритов (вплоть до трахи- 
липаритов). Вулканизм этой формации подробно описан в работе Г.Ф. Червяковско- 
го  [1972].Петрохимически вулканиты представляют собой типичную контраст
ную серию с  калиевой специализацией кислых членов ряда.

Осадочные породы представлены глинистыми сланцами, алевролитами и пес
чаниками, туфогенно-обломочными породами и рифогенными известняками. Ко
личество вулканогенных разностей очень изменчиво, и наблюдаются почти це
ликом вулканогенные разрезы и такие разрезы, в которых вулканиты отсут
ствуют. В Восточно-Уральском прогибе в разрезе формации, наряду с вулкани
тами и известняками, появляется большое количество грубообломочных 
разностей (гравелиты и конгломераты), содержащие, помимо вулканогенного 
обломочного материала, и продукты размыва гранодиоритов (разрезы по р. 
Увельке, выделенные И.В.Ленныхом под названием кабанской свиты). Такие 
же обломочные породы отмечены Н.Ф.Мамаевым западнее г. Троицка [Геоло
гия СССР, 1 9 6 9 ] .  Мощность осадочных разрезов составляет 4 0 0 -5 0 0  м, 
вулканогенных превышает 1 5 0 0  м.

Возраст формации определен по многочисленным находкам фауны как нижне- 
средневизейский. В Магнитогорском прогибе ниже нижневизейской части раз
реза выделяются условно верхнетурнейские отложения, так что в наиболее 
полном объеме возраст пород формации индексируется как верхний турне -  
средний визе. Только на самом юге Урала, в восточных Му го дж арах (Приир- 
гизский синклинорий) вулканогенные породы имеют визе-намюрский возраст 
[Костик, 1 9 7 2 ] .  .Отличие вулканитов в этой зоне -  их интенсивная альбита 
зация и зеленокаменное изменение, не свойственное породам формации в дру* 
гих районах.

Угленодн^ формация детально ̂ оцисана в работах А.А.Пронина [1 9 5 2 , 
1 9 5 3 , 1 9 6 0 ]  и вряд ли нуждается в подробнбй^характеристике. Отметим толь'



что наряду с  песчано-сланцевыми (часто с  прослоями углей) толщами в 
^  составе отмечены многочисленные линзы полимиктовых конгломератов и 
р ел и тов . Почти повсеместно фиксируются базальные конгломераты. В с о с -  

обломков, наряду с  вулканитами, Н.Ф. Мамаев отмечает довольно большое 
г длчество аркозового материала, в основном плагиогранитов. В некоторых 
 ̂ чаях большая часть разреза представлена крупнозернистыми разностями ссНГ

пр°с<
лоями известняков (Челябинский район). Возраст формации определяется

догонисленным находкам фауны как нижне-средневиаейский [ГеологияСССР, 
1*9 6 9 ]» хотя для отдельных районов не исключается и присутствие верхнетур- 
ейских отложений. Мощность разреза колеблется от  нескольких сотен до
5̂ 0 0 - 2 0 0 0  м.

Формация слоистых известняков в современной структуре сохранилась в 
редких грабенах и мульдах, но, судя по однообразию разреза, она была рас
пространена очень широко.

Формация детально описана в многочисленных работах [Либрович, 1 9 3 6 , 
9̂ 3 9 ; Мамаев, 1 9 4 7 ; Пронин, 1 9 4 7 , 1 9 6 0 ; Смирнов, 1 9 5 7 ; Плюснина,

1 9 7 4 ] . Это в основном светлые, серые и темно-серые (иногда битуминозные) 
известняки, обычно толслгослоистые, реже массивные. Слоистые известняки 
включают линзовидные теша рифогенных разностей. Прослои осадочных пород 
приурочены преимущественно к нижней части разреза. Это глинистые сланцы, 
полимиктовые и аркозовые песчаники (обычно известковистые) и гравелиты.
3  основании формации часто наблюдаются конгломераты, содержащие разнооб
разную гальку подстилающих пород. Разрез формации очень выдержан по со с 
таву пород, хотя наблюдается некоторая вариация в мощностях одновоэраст- 
ных частей разреза, свидетельствующая о существовании конседиментацион- 
вых структур. Мощность разреза колеблется от  3 0 0  до 8 0 0  м.

Возраст формации определяется богатой фауной, которая распространена 
практически во всех выходах пород формации. Нижняя возрастная граница не
сколько меняется от места', к месту. В Магнитогорском прогибе она проходит 
внутри верхневиэейского подъяруса, в других местах иногда несколько опуска
ется (иногда до основания верхневизейского подъяруса) или поднимается до 
основания намюрского ярус.а. Верхняя возрастная граница отвечает границе 
нижнего и среднего карбона.

Интрузивные образования, связанные с рассматриваемым комплексом, пред
ставлены двумя формациями.. Габбро-гранитная формация (Магнитогорский ком
плекс) описана в работах В.М.Сергиевского [ 1 9 3 6 ] ,  Д.С.Штейнберга [1 9 6 9 ], 
Г.Б.Ферштатера и Н.С.Бородиной [1 9 7 5 ] .  Массивы этой формации приурочены 
к осевой части Магнитогорского синклинория и прослеживаются далее на се
вер. Наиболее типичен для этой формации Магнитогорский массив. Обычно 
выделяется две фазы: ранняя, имеющая состав габбро или Габбро-норита, и 
поздняя, по составу отвечающая калиевым гранитам с биотитом, роговой об
манкой и диопсидом. Промежуточные разности (габбро-диориты, диориты и пр.) 
распространены незначительно и связаны с  явлениями гибридизации. В крае
вых частях гранитных тел появляются обедненные кварцем разности (граносие- 
ниты и сиениты).

Массивы габбро-гранитной формации имеют отчетливые интрузивные кон
такты с роговиками и скарнами. Интрузии прорывают верхнетурнейско-виэей- 
ские породы базальт-трахилип аритовой формации и располагаются в зоне раз
вития пород этой формации. По геологическим и петрю химическим признакам 
большинство исследователей считают габбро-гранитную формацию комагмати- 
том вулканитов баз ал ьт-трахиаип аритовой формации. Для Магнитогорского мас
сива это доказывается и прямыми переходами от крупнозернистых гранитов и 
Габбро через габбро-диабазы и гранит-порфиры в вулканиты соответствующего 
состава.

С рассматриваемым комплексом связана плагиогранит-гранодиоритовая фор>- 
м*иия [Львов, 1 9 6 5 ; Д.С.Штейнберг, 1 9 6 9 ; Ферштатер, Бородина, 1 9 7 5 ] .  
Примером этой формации могуч' служить гранитоиды Пластовского пояса (Чер>- 
нореченский, Андреевский, Пласловский массивы). Эти массивы сложены пла- 
5 2t o



гиогранитами, гранодиоритами и кварцевыми диоритами. Характерная их 0 

бенность -  преобладание натрия над калием во всех разностях. Граниты 
вого ряда встречаются, но достаточно редко. Возможно, они представляю? 
собой наиболее позднюю фазу, но не исключено, что их следует относить 
более молодой формации биотитовых гранитов (см. ниже).

Гранитоиды рассматриваемой формации испытали метаморфизм, выразиви 
ся в грануляции кварца и зеленокаменных изменениях плагиоклаза и темно 
цветных минералов.

Вмещающие породы вблизи массивов интенсивно метаморфизованы в зеПб 
сланцевой и амфиболитовой фациях, контакты в большинстве случаев имеют  ̂
конкордантный характер, внутри массивов прослеживаются 'теневые* струу^ 
ры вмещающих пород (данные И.И.Бородаевского). Все это указывает на ^  
тохтонный тип формирования массивов.

Возраст пород плагиогранит-гранодиоритовой формации, вероятнее всего 
нижнекаменноугольный, геологические и радиологические данные имеют про-̂  
воречивый характер. Есть довольно много геологических данных [Ферштате- 
Бородина, 1 9 7 5 ] ,  указывающих на то, что гранодиориты древнее верхнепалео 
зойских гранитов. Плагиограниты и гранодиориты не всегда отделены от бо̂  
молодых верхнепалеозойских гранитоидов, так что сейчас трудно говорить о 
пространственных закономерностях их распространения. В основном они распро. 
странены восточнее Магнитогорского прогиба.

В з а и м о о т н о ш е н и е  в ы д е л е н н ы х  ф о р м а ц и й . Палеогеографический 
анализ представлен в ряде фундаментальных работ [Смирнов, 1 9 5 3 , 1957; 
Смирнов и др., 1 9 6 7 ] .  Материалы, полученные за  последнее время, лишь 
уточнили эти выводы. Вулканогенно-осадочная и песчно-глинистая (угленос
ная) формации примерно одновозрастны (C^t2  — ). Формация слоистых из
вестняков моложе этих формаций (C^v—п). Выделяются три основные структур 
но-формационные зоны. Западная, отвечающая Магнитогорскому прогибу, где 
развиты породы вулканогенно-осадочной формации, центральная, где расйрост. 
ранены породы песчано-сланцевой формации, и восточная, с  преимущественны! 
развитием пород вулканогенно-осадочной формации (рис. 3 6 ) .

Палеогеографически центральная зона всеми исследователями рассматрива
ется как зона относительных поднятий островного типа, в пределах которой 
в локальных впадинах происходило накопление терригенных толщ. Э то сказы
вается на характере обломочного материала, состоящ его преимущественно из 
обломков подстилающих толщ. Песчано-сланцевые! отложения с  размывом и не 
согласием залегают на нижележащих отложениях и содержат в основании ба
зальные конгломераты. В прогибах, обрамляющих центральную зону с запада 
и востока, где накапливались вулканогенно-осадочные серии, несогласие в их 
основании неповсеместно.

Как видно из схемы (см. рис. 3 5 ) ,  границы отмеченных формационных 
. зон не только не совпадают с  границами выделелшых ранее Западной, Осевой 

и Восточной формационных зон, но имеют секущее по отношению к ним про
стирание, близкое к меридиональному.

Формация слоистых известняков (C^v—п) в современной структуре слагает 
ядра синклиналей и грабенов. Однако, как это показал Г. А.Смирнов [1957, 
1971 ], породы формации первично образовали более или менее непрерывный 
чехол, сливавшийся на западе с  известняками Русской плиты. По своему об
лику отложения формации напоминают платформенные. В нижних частях разре
за еще сказываются конседиментационные структуры, что отражается в коле
бании мощностей и местами в полноте разреза; верхние части разреза прин  ̂
пиально мало отличаются от типичного платформенного чехла, хотя мощность 
отложений несколько больше, чем в прилегающей части Русской плиты [Смир1 

нов, 1 9 5 7 ] .
Породы известняковой формации залегают трансгрессивно, причем с ниже- 

лежащими верхнетурнейско-средневизейскими образованиями оно обычно свя
зано постепенными переходами, а на более древних отложениях залегают с У1 

ловым несогласием и с  базальными конгломератами в основании.



Р и с . 3 6 . Схема соотношения основных формационных зон предконтиненталь- 
ной стадии со структурным планом докаменноугольного этапа

1 -  миогеосинклинальная зона, палеозойские отложения; 2 -  рифейско-ниж- 
некембрийские отложения; З о н ы : 3 -  Тагильская, „4 -  Западная, 5 -  Осевая, 6 -  
Восточная; 7 -  гнейсово-мигмати'говый комплекс; 3 -  граниты; 9 ,1 0 -  области 
распространения формаций предконтинентлльной стадии: 9 -  вулканогенно-оса
дочных формаций, 10-  песчано-сланцевой (угленосной) формации



УЯЛ1 FT/Аг mmj ГГГП* 5
Р и с .  3 7 . Палеоформационный профиль для предконтинентальной стадии

1 -  доверхнетурнейские отложения; 2 -  осадочно-вулканогенная формация* 
3 -  песчано-сланцевая (угленосная) формация; 4 -  формации слоистых из. 

вестняков; 5 -  морская моласса среднего карбона

В целом рассматриваемый этап характеризуется появлением крупных консе* 
диментационных прогибов и поднятий, которые в дальнейшем оформились в 
виде главных структур Восточного склона Урала (Магнитогорский прогиб, Восток 
но-Урапьское поднятие и Восточно-Уральский прогиб). В прогибах распростри 
йены в основном породы вулканогенно-осадочной формации, а к частным про* 
гнутым структурам поднятия приурочены отложения песчано-сланцевой форма* I 
ции (рис. 3 7 ) .  Конец рассматриваемого этапа характеризуется общей нивели* I 
ровкой структур и палеорельефа, резким снижением тектонической активности 
и формированием чехла карбонатных поро/д.
^ Формации комплекса накапливались на коре с  хорошо выраженным гранит* 
но-метаморфическим слоем. Об этом  свидетельствует непосредственное стра
тиграфическое налегание визе-намюрских. известняков на гранитизированные 
и метаморфиэованные докембрийские образования в южной части Восточно- 
Уральского поднятия [Абдулин, 1 9 7 3 ]. Такие взаимоотношения хорошо видны 
по западному обрамлению Балкымбайского грабена Мугоджар, где сохрани
лись небольшие, пологоэалегающие мульды известняков, резко несогласно пе
рекрывающие докембрийские метаморфиты. Помимо метаморфических пород 
(плагиогнейсы, двуслюдяные сланцы, кварциты) в базальных конгломератах 
содержатся обильные обломки порфировидных гранитов. В других частях Вос
точно-Уральского поднятия также отмечена галька метаморфических пород и 
гранодиоритов в основании известняковой формации [ Кейльман, 1 9 7 4 ]. Обломки 
гранодиоритов и плагиогранитов (наряду с  другими породами эвгеосинклиналь- 
ных серий) отмечены в основании угленосной формации в долине р. Исеть 
[ Пронин, 1 9 6 5 ] .

На существование гранитно-метаморфического слоя косвенно указывает сос
тав вулканитов (липариты, трахилипариты) и аркоэовый обломочный материал, 
появляющийся среди терригенных образований вулканогенно-осадочной и пес
чано-глинистой формаций. Однако массовый гранитоидный магматизм, в резуль
тате которого произошло окончательное формирование континентальной коры 
в пределах эвгеосинклинали, связан с  более поздней стадией развития. Рас
сматриваемая стадия лишь предваряет массовую гранитизацию и условно мо
жет быть названа предконтинентальной.

ФОРМАЦИОННЫЙ КОМПЛЕКС КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ СТАДИИ

- ( КОМПЛЕКС РАННЕГО (ОРОГИННОГО) ЭТАПА (PZ3)

С^огенный этап знаменует формирование континентальной коры. Это этап тек
тонического скучивания, складчатости, гранитизации и формирования горного 
сооружения. В эвгеосинклинальной зоне преимущественное развитие получили, 
процессы гранитизации. Молассовая формация, характерная для этого этапа, 
распространена в эвгеосинклинали лишь в локальных впадинах, причем сохра
нились в основном самые низы реиэреза молассовых комплексов. Молассами



jprtvT
ценного этапа сложен Предуральский краевой прогиб, сформировавшийся на 
)Геосинклинальном основании.
З эвгеосинклинальной зоне в основном развита морская моласса, представ

шая полимиктовыми известковистыми песчаниками, конгломератами, граве— 
•̂ами и глинисто-известковистыми сланцами с  линзами (иногда крупными)
аестняков [Геология СССР, 1 9 6 9  L которые в наиболее прогнутых впадинах 

Меняются пестроцветными молассами нижнепермского возраста. В составе обло- 
щного материала преобладают вулканиты, габбро иды, реже встречаются мето
д и ч еск и е  сланцы и гранитоиды. Возраст морской молассы определяется как 
реДне-веРхнекаменноУвольный. В пестроцветах верхней молассы содержится ниж- 
еНОрийский спорово-пыльцевой комплекс. С подстилающими толщами морская 
о̂Дасса чаще всего связана постепенными переходами, и нижняя возрастная 
р̂ддипа обломочных пород несколько меняется от места к месту (от низов 

р верхов башкирского яруса). Пестроцветная моласса, по-видимому, может 
южиться на подстилающие толщи с несогласием. Мощность молассовых обра
щений не менее 5 0 0  м.

Наиболее характерна для рассматриваемого этапа формация нормальных 
ранитов. Граниты этого типа подробно описаны Д.С. Штейнбергом [Геология 
:ССР, 1 96 9 ], Б.К. Львовым [1 9 6 5 ], Г.Б. Ферштатером и Н.С. Бородиной

1 9 7 5 ]. Это устойчивые по составу биотитовые микроклиновые (часто пор- 
ртровидные) граниты с  некоторым преобладанием калия (коэффициент л -  
:Of4 - 0 , 5 5 ). Поданным Б.К. Львова, это многофазные массивы с  последова
тельным уменьшением роли контаминации в более поздних фазах. Поздние фа- 
1Ы приближаются к нормальным биотитовым гранитам мирового типа, очевид- 
ю, отвечающим по составу гранитной эвтектике.

Массивы гранитов имеют в большинстве случаев конкордантные контакты 
; вмещающими породами. Вокруг них образуются ореолы фельдшпатизирован- 
[ых и метаморфизованных пород, иногда достигающие первых десятков кило
метров в ширину, но обычно порядка первых километров. Выделяется три ти - 
ia экзоконтактовых ореолов. В первом случае вокруг гранитов распростране- 
1Ы мигматиты амфиболитовой фации метаморфизма, изофациальной гранитам. 
Многие из таких массивов по геологическим и петрологическим особенностям 
вносятся Г.А. Кейльманом [1 9 7 4 ]  к автохтонным гранитам. Вопрос о миг- 
матитовых комплексах и вмещающих их гранитах будет рассмотрен ниже сп е- 
[иально. Второй тип ореола представлен породами эеленосланцевой фации, в 
'ой или иной степени фельдшпатизированными. Эти граниты можно рассматри
вать, как несколько перемещенные массы тех же автохтонных гранитов. Кро
ме того, выделяется менее многочисленная группа гранитных тел с  дис
юр дантны ми контактами, вдоль которых во вмещающих породах развиты 
юговики.

В большинстве случаев крупные согласные и полусогласные со  структурой 
мешающих пород гранитные тела приурочены к ядрам положительных (неред
ко куполовидных) структур, где они слагают крупные пластообраэные за
писи [Трифонов и др., 1 9 6 8 ; Ферштатер, Бородина, 1 9 7 5 ] . Массивы, 
мешенные к периферии куполов, чаще имеют форму клина, сужающегося 
шиз. Такая форма гранитных тел хорошо подтверждается не только гео
логическими, но и геофизическими данными [Беллавин, 1 9 6 3 ; Беллавин, 
Алейников, 1 9 6 8 ] .

Вмещающие породы гранитных массивов -  гнейсово—мигматитовые комплек
сы (о которых речь пойдет ниже), песчано-сланцевые отложения нижнего кар
тона и вулканогенно-осадочные образования среднего палеозоя. Основная по
лоса гранитоидов приурочена к Восточно—Уральскому поднятию. Она известна 
в литературе под названием "Главная гранитная ось Урала". Распределение 
гранитов, таким образом, наследует структуру предконтинентальной стадии.

Возраст гранитоидов определяется, как верхнепалеозойский. Они прорыва
ет все отложения вплоть до: намюрских включительно. Соотношения с  верхне- 
палеозойскими отложениями не установлены. Абсолютный возраст гранитои- 
*>в -  2 7 0  млн. лет [Геология СССР, 1 9 6 9 ] .



Основной зоной накопления моласс и других формаций орогенного этапа 
континентальной стадии был Предуральский краевой прогиб -  крупнейшая сип 
генетическая отрицательная структура этого этапа. Формации краевого проги 
ба, его строение и история развития рассмотрены во многих фундаменталь
ных работах, и мы здесь остановимся только на отдельных особенностях, 
имеющих значение для общих выводов.

Краевой прогиб заложился на многеосинклинальном основании, отделив 
Уральское складчатое сооружение от Русской плиты. Это резко асимметрич
ная структура, выполненная преимущественно молассами, которые западнее 
фациально замещаются карбонатными отложениями платформенного чехла. В 
восточной части прогиба терригенные толщи начинают формироваться с  сере
дины карбона. Средне-верхнекаменноугольные отложения восточной части про̂  
гиба представлены флишевой формацией [Хворова, 1 9 6 0 ; Устрицкий, 1961 ; 
Перфильев, 1 9 6 8 ], которая залегает согласно на миогеосинклинальных тол
щах и замещается западнее платформенными известняками. По мере развития 
прогиба зона молассонакопления постепенно перемещается на запад. Такое 
'перекатывание* оси краевого прогиба было прекрасно показано в работах 
А.А. Богданова [1 9 4 7 ] ,  И.В. Хворовой [1 9 6 0 ] , В.П. Горского [19 62 ] 
и др. Сакмарские и артинские отложения представлены морской молассой, ко
торая согласно перекрывает флиш в восточной части прогиба, а западнее сог
ласно перекрывает известняки платформенного чехла. В составе морской мо- 
лассы преобладают обломки пород эвгеосинклинальной зоны и обломки мета- 
морфид Центрально-Уральского поднятия. Вверх по разрезу молассы увеличи
вается роль обломков пород миогеосинклинальной зоны.

Морская моласса местами (южная и северная части прогиба) замещается 
маломощными, относительно глубоководными глинисто-известковистыми поро
дами некомпенсированного прогиба. Вверх по разрезу морская моласса посте
пенно замещается континентальной пестроцветной молассой, охватывающей по 
возрасту кунгурский ярус, верхнюю пермь и нижний (на севере весь) триас.
В кунгурское время моласса местами замещается эвапоритовой, а в северной 
части прогиба угленосной формациями.

Осевая зона прогиба постепенно смещается на запад, так что верхнеперм
ские пестроцветные отложения выплескиваются далеко в пределы Русской пли
ты. Мощность молассовых комплексов в пределах краевого прогиба изменчи
ва и местами превышает 8 км.

Как видно из краткого описания, орогенный этап характеризуется массо
вой гранитизацией эвгеосинклинальной зоны и формированием на ее месте 
горного сооружения с корой континентального типа. Краевой прогиб представ
ляет собой компенсационную отрицательную структуру, аккумулирующую обло
мочный материал. Судя по изменению состава обломочного материала в вер
тикальном разрезе, поднятие начинается в эвгеосинклинальной зоне и по
степенно расширяется в западном направлении, захватывая и миогеосин- 
клиналь.

Формационный комплекс платформенного этапа континентальной стадии в 
работе не оассматривается. Отметим только, что начиная с триаса на Восточ
ном склоне Урала формировалась трапповая формация ( T j - ^ ) ,  представляю
щая чередование траппов и континентальных обломочных пород (песчаники, 
гравелиты, конгломераты). Вверх по разрезу трапповая формация сменяется 
угленосными отложениями верхнего триаса нижней юры.

Породы трапповой и угленосн ой формаций выполняют отдельные грабены и 
впадины, в основном перекрытые мезозойско-ка'йнозойскими породами. На 
дневную поверхность они выходят только в пределах Челябинского грабена.

Начиная с верхней юры, на Урале формируется платформенный чехол. Толь
ко в южной части Западного склона нижние части разреза чехла имеют верх
нетриасовый вбзраст.



ГНЕЙСОВО-МИГМАТИТОВЫЕ КОМПЛЕКСЫ 
ЭВГЕОСИНКЛИНАЛЬНОЙ ЗОНЫ

оВо-мигматитовые комплексы широко распространены на Восточном скло
няла. В основном они приурочены к Восточно-Уральскому поднятию, ела— 

з его пределах достаточно крупные участки (рис. 3 8 ) .  Несмотря на в е сь - 
* длительную историю изучения этих*'.комплексов, многие основные вопросы 
оологии до сих пор не решены. Геолого-петрологическое описание этих 
^дексов можно найти в многочисленных работах [Роненсон, 1 9 5 9 ;  Про- 
' i 9 6 0 ;  Водорезрв, 1 9 6 3 ;  Соболев, 1 9 6 3 ;  Д.С„ Штейнберг, 1 9 6 3 ;  Глуш- 
jfl, 1 ^ 6 9 ; Грачев и др., 1 9 6 9 ;  Минкин, 1 9 6 9 ;  Крылов, Закожурников,
,7 *0 ; Панков, 1 9 7 1 ; Плюснин, 1 9 7 1 ; Чесноков, 1 9 7 1 ; Абдулин, 1 9 7 3 ;
Расин И др., 1 9 7 4 ]. Наиболее полное описание геологии и петрологии гней- 
>ых комплексов сделано в монографии Г.А.Кейльмана [19 74 ]. Ниже будет при- 
jeHfl только очень краткая характеристика рассматриваемых образований, 
еЯ в виду, что автор полностью принимает почти все основные положения, 
уженные в указанной работе.
Гнейсово-мигматитовые комплексы во всех известных случаях приурочены 
!драм сложных антиклинальных структур. Г. А. Кейльман выделяет в с  о ста - 
комплекса две группы пород: гнейсы и амфиболиты, слагающие ядра струк- 
, (гнейсовые ядра), и метаморфизованные вулканогенно-осадочные образо- 
1ИЯ, обрамляющие эти ядра (сланцевое обрамление).
Помимо структурного положения, породы гнейсовых ядер и сланцевого об
еления существенно различаются и по другим признакам. Гнейсовым ядрам 
)йственны достаточно стабильный метаморфизм амфиболитовой фации, ин- 
[сивная гранитизация и широкое развитие мигматитов. Все это 'спаивает* 
;йсовые ядра, имеющие сЬою сложную внутреннюю структуру.
Породы сланцевого обрамления характеризуются градиентным метаморфиэ- 
м, который быстро снижается от амфиболитовой фации близ гнейсового яд- 
до фонового метаморфизма на расстоянии первых километров. ^Метаморфи- 
сланцевого обрамления образовались за счет палеозойских эвгеосинкли- 

ьных серий. Во многих случаях это породы океанического формационного 
/ллекса, часто насыщенные телами серИентинитовых тектонитов и серпенти— 
:овых меланжей. В Мугоджарах в состав сланцевого обрамления Талдыкс- 
х) гнейсового комплекса входят габброиды меланократового основания.
В составе гнейсовых ядер в общем случае выделяются два структурно- 
змационных комплекса. Нижний из них в основном сложен биотитовыми, 
|)ибол-биотитовыми и амфиболовыми плагиогнейсами, содержащими большее 
I меньшее количество прослоев амфиболитов, кварцитовой кварц-полево-> 
атовых сланцев. Это так называемая южномугоджарская серия Мугоджар 
>дулин, 1 9 7 3 ]; нижняя толща мурзинской серии Мурзинско-Адуйского 
иплекса, шумихинская серия и ее аналогия Сысертско-Ильменогорского 
шлекса и др. Общее для этого комплекса -  преобладание плагиогнейсов и 
гкие признаки первично терригенного субстрата в этих породах (обломоч- 
й циркон, реликты слоистых текстур и обломочных структур). Для них не 
рактерны габбро-амфиболиты и апогипербазитовые породы. Преобладание пара- 
<?йсов в нижних частях разреза отмечается и там, где разделение на два струк- 
рных комплекса в составе ядра провести не удается (Салдинский массив). 
Подчеркнем еще одну особенность, установленную Г,А. Кейльманом. Сре— 
гнейсов описаны реликтовые участки двупироксеновых гнейсов гранулито^ 
й ступени метаморфизма. Такие реликты встречаются крайне редко, однако 
°т факт позволил Г.А. Кейльману сделать вполне правомерный: и принципи- 
ьно важный вывод о том, что гнейсы могли образоваться в результате регрес- 
вного метаморфизма амфиболитового уровня по породам гранулитовой фации.
Не до конца ясен вопрос о возрасте гнейсовой части разреза. Приходится 

Гаситься с Г,А. Кейльманом, что во многих (если не во всех) случаях эта 
Сть разреза имеет докембрийский возраст. Наиболее достоверные данные 
!еК)тся для гнейсов шумихинской и селянки некой серий в Сысертско-Ильме-



Р и с .  3 8 .  Схема размещения гнейсово-мигма Титовых комплексов в эвгеосин
клинали Южного и Среднего Урала
* 1 -  Русская плита; 2 -  миогеосинклиналь; 3 -  мезозойские отложения За

падной Сибири; 4—8 -  эвгеосинклиналь: 4 -  Тагильская зона, 5 -  Западная и 
Восточная зоны, 6 -  Осевая зона, 7 -  граниты, 8 -  гнейсово-мигматитовые 
комплексы (обозначены на карте цифрами): 1 -  Салдинский, -2- Мурзинско- 
Адуйский, 3 -  Сысертско-Ильменогорский, 4 -  Мариинский, 5 -  Адамовский,
6 -  Тегульды-Тауский, 7 -  Кайрактинский, 8 -  Талдыкский

Р и с .  3 9 .  Схема геологического строения Талдыкского гнейсово-мигматито- 
вого комплекса, по данном А.А. Абдулина [ 1 9 7 3 ] ,  Г.А. Кейльмана [1974] 
и автора

1  -  Южно-Мугоджарская серия (РСщ); 2 -  Талдыкская серия (PGn); 3 -  
нижний палеозой ( ? ) ;  4 -  габбро; 5 -  вулканиты ( О—S ); 6 -  вулканиты (D 3 -C] 
7 -  песчаники (D3 —С^); 8 -  гранито-гнейсы; 9 -  диориты; 10 -  плагиограни- 
ты; 1 1 -  граниты (P Z 3 )

ногорской структуре [Тугаринов и др„ 1 9 7 0 ] . Определения альфа-свинцовым 
и рубидий-стронциевым методами возраста гнейсов шумихинской серии дали 
цифры 1 2 0 0 -1 4 0 0  млн. лет, а для селянкинской серии рубидий-стронциевым 
методом -  2 1 0 0 + 2 0 0  млн. лет и изохронным свинцово-изотопным -  1 9 8 0 + 
+ 1 0 0  млн. лет. По мнению А.А. Краснобаева, последние две цифры характе
ризуют- возраст обломочных цирконов. Во всяком случае есть основание счи« 
тать, что гнейсы имеют дорифейский возраст.



Значительно меньше данных о возрасте южномугоджарской серии. Имею
т с я  цифры абсолютного возраста (преимущественно по калий-аргоновому 
методу) дают широкий диапазон, но наиболее древние из них 1 1 0 0 -9 9 5  млн. 
пеГ [Миловский, 1 9 7 3 ; Миловский, Кнорре, 1 9 6 5 ] .  Предположение о докем- 
£рИЙском возрасте этой серии вполне правомерно.

Верхняя часть разреза гнейсовых ядер-*- наиболее сложная и спорная для 
интерпретации. В пределах Сысертско-Ильменогорской структуры, по данным 
Г.А. Кейльмана [1 9 7 4 ], этой части разреза отвечает черновская серия.
По составу это амфиболиты, содержащие прослои слюдяных микрогнейсов и 
графитовых кварцитов. Амфиболиты рассматриваются в качестве метадиаба
зов, а кварциты как первично хемогенные кремнистые осадки. Породы насы
щены многочисленными телами метаморфиэованных гипербазитов и габброи- 
дов. Г.А. Кейльман вполне справедливо рассматривает всю совокупность по
род в качестве офиолитовой ассоциации. В отличие от нижележащих гнейсов 
породы черновской серии не содержат реликтов минеральных образований бо
лее высокой, чем амфиболитовая, фации метаморфизма.

Черновская серия залегает несогласно на гнейсах, причем значительное 
увеличение количества гипербазитовых тел вблизи контакта позволило пред
положить не стратиграфический, а тектонический характер этого налегания.

Значительно более сложный Талдыкский гнейсово-мигматитовый комплекс 
в Мугоджарах. Здесь выше гнейсов залегает талдыкская серия, представ
ляющая чередование ап литовидных гнейсов, амфиболитов, кристаллических 
сланцев и графитовых кварцитов. Характерно появление линз эклогитоподоб- 
йьгх пород и апогипербаэитовых сланцев [Абдулин, 1 9 7 3 ; Кейльман, 1 9 7 4 ] . 
Г.А. Кейльман считает, что эта серия, первично осадочно-вулканогенная, не 
входит в состав гнейсового ядра, а скорее может быть отнесена к сланцево
му обрамлению. Мне представляется, что этот вывод не бесспорен. Как видно 
из схемы (рис. 3 9 ) ,  породы серии слагают межкупольные структуры, в яд
рах которых выходят гнейсы южномугоджарской серии. Так же как и гнейсы, 
породы талдыкской серии интенсивно гранитизированы и по общей геологи
ческой картине ее положение сходно с положением черновской серии Сысерт- 
ско-Ильменогорского гнейсового ядра. С этим вполне согласуется устойчи
вый амфиболитовый уровень метаморфизма пород талдыкской серии (за исклю
чением зон диафторитов, связанных с  поздними разломами).

Породы талдыкской и южномугоджарской серий с запада и юга обрамлены 
палеозойскими основными вулканитами и амфиболовыми габбро меланократо- 
вого основания. Наиболее показателен разрез по р. Тулепсай. Гйейсы и 
амфиболиты талдыкской серии отделены от обнажающихся западнее габбро- 
амфиболитов полосой бластомилонитов шириной 1 0 0 -1 5 0  м. Габбро-амфиболи
ты в приконтактовой зоне очень сильно метаморфизованы и инъецированы пла- 
гиогранитным материалом. В большинстве случаев они сохранились в виде 
отдельных скиалитов среди амфиболитов, инъецированных амфиболитов и инъе
цирующих тел плагиогранитов. При движении на запад, по мере удаления от 
контакта, количество плагиогранитных инъекций убывает, и здесь в основном 
развиты апогаббровые амфиболиты, местами тонко инъецированные плагиогра- 
нитным материалом. Апогаббровая природа амфиболитов хорошо устанавлива
ется по отдельным сохранившимся реликтовым линзам габбро. Западнее рас
пространены массивные амфиболовые габбро. Ширина полосы метаморфизован- 
ных и инъецированных амфиболовых габбро не превышает 1 -1 ,5  км.

Приведенные соотношения, как мне кажется, вполне сходны с соотношения
ми стабильно метаморфиэованных гнейсовых ядер и градиентных зон (сланце
вого обрамления), причем амфиболовые габбро играют в данном случае роль 
пород сланцевого обрамления.

Г.А. Кейльман обосновывает отнесение к сланцевому обрамлению пород 
талдыкской серии присутствием таких типоморфных для градиентных зон ми
нералов, как кианит и ставролит. Однако, как он сам отмечает, эти минералы 
могут появляться в зонах наложенного диафтореза и в стабильно метаморфи- 
эоьанных образованиях гнейсовых ядер. Разумеется, окончательное решение



вопроса требует детальных петрологических исследований, и предлагаемая 
трактовка неоднозначна.

Общее для верхнего структурного яруса гнейсовых ядер -  вулканогенно
осадочный состав пород и многочисленные тела гипербазитов. Наиболее сло
жен вопрос о возрасте пород верхнего структурного яруса. Г.А. Кейльман, 
основываясь на стабильности метаморфизма, отдает предпочтение представле
нию об их рифейском возрасте. Многие исследователи отмечали большое сход
ство (если не тождество) ордовикско-силурийского разреза сланцевого обрами 
ления Сысертско-Ильменогорского комплекса с  черновской серией гнейсового 
ядра [Панков, 1971], для которой предполагается, соответственно, тот же 
возраст. Судя по последним данным А.А. Краснобаева (устное сообщение), 
метаморфогенный циркон из пород черновской серии и ее аналогов дает устой
чивые цифры на уровне 3 7 0  млн. лет, т.е . такие же, как и для метаморфизован- 
ных пород сланцевого обрамления. Все это скорее говорит о нижне-среднепа
леозойском возрасте’ исходных пород черновской серии. Для талдыкской серии Му- 
годжар Г.А.Кейльман допускает возможность нижнепалеозойского возраста пород.

Гнейсово-мигматитовые комплексы в других частях эвгеосинклинали: псь- 
строены в целом аналогично. В их ядрах также устанавливается двухъярус
ное строение, хотя соотношения между ярусами не всегда ясны (Мурзинско- 
Адуйский комплекс) или на эрозионный уровень выходят только породы верх
него яруса (Мариинский комплекс).

Характерная особенность гнейсово-мигматитовых комплексов -  широкое 
развитие процессов гранитизации* В основном гранитизация распространена в 
пределах гнейсовых ядер, выходя, однако, и в пределы сланцевого обрамле
ния. В ядрах максимум гранитизации приурочен к породам нижнего структур
ного яруса (гнейсовые комплексы). Г.А. Кейльман [19 74 ] выделяет более 
ранний этап -  плагиогранитизацию и следующий этап -  калиевую гранитиза
цию. По характеру проявления выделяется метасоматическая и инъекционная гра
нитизация и интрузивные граниты. Граниты слагают межформационные пластооб
разные тела, приуроченные к границе гнейсового ядра и сланцевого обрамления.

Изучение процессов метаморфизма, гранитизации, кислотного выщелачивания 
и метасоматической базификации гнейсово-мигматитовых комплексов привело 
Г.А.Кейльмана к выводу об анатектической природе гранитизации, причем на про
грессивном этапе метаморфизма возникает метасоматическая и инъекционная гра
нитизация, а интрузивные гранитоиды имеют реоморфическое происхождение.

Г.А. Кейльман провел статистический анализ данных абсолютного возрас
та, полученных по разным гнейсово-мигматитовым комплексам. Выделяется 
три четких максимума, по-видимому, отражающих основные этапы метамор
физма и гранитизации -  4 4 0 , 3 7 0  и 3 1 0  млн. лет. Это не исключает более 
древнего метаморфизма (реликты гранулитовой ступени в гнейсах). Сравнение 
гиртограмм для пород гнейсового ядра и сланцевого обрамления Сысертско- 
Ильменогорского комплекса показывает, что только два последних этапа по
являются и в ядре, и в обрамлении. Ранний (4 4 0  млн. лет) этап в обрамлении 
не проявился. Представляется вполне правомерным предположение о том, что 
породы гнейсового ядра и сланцевого обрамления были пространственно сов
мещены только начиная с верхнего девона (этап гранитизации 3 7 0  млн. лет).

Подчеркнем некоторые выводы, следующие из краткого рассмотрения гней
сово-мигматитовых комплексов (большинство этих выводов было сделано 
Г.А. Кейльманом и полностью принимаются автором):

1 . Гнейсово-мигматитовые комплексы состоят из сланцевого обрамления, 
сложенного палеозойскими эвгеосинклинальными сериями,.и гнейсового ядра, 
для которого характерен равномерный метаморфизм амфиболитовой ступени.

2 . Гнейсовое ядро, в свою очередь, состоит из двух структурных ярусов. 
Нижний представлен парагнейсами докембрийского возраста, верхний -  эвгео
синклинальными образованиями, возможно, палеозойского возраста.

3 . Выделяется три основных этапа метаморфизма и гранитизации (ранний 
силур, поздний девон и конец раннего карбона), причем в породах сланцевого 
обрамления ранний этап метаморфизма, возможно, не проявлялся.



НЕКОТОРЫЕ ЧЕРТЫ МОРФОЛОГИИ СТРУКТУР

Описание морфологии структур Урала представляет самостоятельную работу, 
которая отчасти из-за слабой обнаженности, отчасти из-за неравномерной 
!зученности не может быть сделана до настоящего времени. Морфология струк
тур отдельных, достаточно крупных участков описана в монографиях М.А. Ка- 
лалетдинова [1 9 7 4 ], С.В. Руженцева [1 9 7 6 ], К.П. Плюснина [1 9 6 9 ],
Г.Т. Казанцевой [1 9 7 0 6 ] , Г.В. Сенченко [1 9 7 2 а , б ] и др. Внутренняя 
структура и структурная позиция меланократового основания были рассмотре
ла в соответствующих разделах. Поэтому в настоящем разделе остановимся 
только на некоторых структурных вопросах, необходимых для расшифровки 
механизма становления коры Уральской эвгеосинклинали.

МИОГЕОСИНКЛИНАЛЬНАЯ ЗОНА ЗАПАДНОГО СКЛОНА

Сланцевые фации континентального склона и подножия, охватывающие по воэ^. 
расту отложения нижнего и среднего палеозоя, почти повсеместно шарьирова- 
вы на запад, на одновозрастные отложения карбонатной подзоны (шельфовые 
(юрмации). Такие взаимоотношения впервые отметил К.Г. Войновский-Кригер 
[1945] для Лемвинской зоны. Затем в течение ряда лет многие исследова
тели, в том числе и автор, пытались найти прямые фациальные переходы меж
ду карбонатными отложениями шельфового типа и глинистыми сланцами Лем
винской зоны. Все этй попытки оказались неудачными, и детальные исследо
вания последних лет [Пучков, 1973а , б, 1 97 6а ; Водолазский, .1 9 7 3  г .; Са
вельев, 1 9 6 7  г.] практически полностью подтвердили представления К .Г.Вой- 
иовского-Кригера о структурных соотношениях и палеофациальной обстановке 
образования этих комплексов.

Сланцевые отложения образуют сложный пакет тектонических пластин, за
легающих на отложениях шельфового комплекса (елецкие фации). Тектоничес
кие покровы и породы автохтона смяты в узкие линейные складки и осложне
ны чешуйчатыми надвигами. Минимальная амплитуда перемещения, по данным 
В.Н. Пучкова, достигает 1 0 -1 8  км. Можно думать, что в северном направле
нии амплитуда покровов уменьшается, а на Пай-Хое, судя по детальным ра
ботам В.С. Енокяна [1 9 7 1 6 ], наблюдаются прямые фациальные переходы от 
шельфовых фаций к фациям континентального склона. Напротив, р  южном направ
лении, по-видимому, амплитуда шарьяжных перекрытий возрастает. К югу отЛ ем - 
нинской зоны сланцевые формации почти целиком размыты и сохранились 
лишь в ядрах отдельных синформных структур, примером которых может 
быть Малопечорский аллохтон [Пучков, 1 9 7 5 а ] .  Последний целиком рас
положен внутри поля развития шельфовых фаций и минимальная ампли
туда перемещения оценивается В. Н. Пучковым в несколько десятков ки
лометров.



Р и с .  4 0 . Геологические разрезы через Нязепетровский аллохтон, по данным 
К.П. Плюснина [1 9 7 4 ]

1 -  средне-верхнеордовикские образования ( кварцевые песчаники, туфослан- 
цы, спилиты); 2 -  нижнесилурийские образования (фтаниты, углисто-кремнис
тые-сланцы, алевролиты, известняки); 3,4  -  средний карбон (известняки):
3 — эйфельские, 4 -  живетские; 5 -  среднее визе-намюр (известняки); 6 -  
средний карбон (песчаники, алевролиты, известняки); 7 -  пермо-карбон (пес
чаники, алевролиты); <9- шарьяжи; 9 ,1 0 -  сбросо-сдвиги субширотные (9) и 
субмеридиональные (10У} 11 -  скважины

Сланцевые формации входят в строение сложного Нязепетровского аллохто
на, имеющего в целом синформное строение. В его северной части (район 
г . Нижние Серги) [Плюснин, 1 9 6 9 , 1971] выше параавтохтонных шельфо
вых комплексов расположен пакет пластин, сложенных ордовикскими и силу
рийскими образованиями континентального склона (рис. 4 0 ) .  В южной части 
аллохтона (район Няэепетровска) сохранился верхний пакет пластин, сложен
ный эвгеосинклинальными образованиями [Самыгин, Селиверстов, 1 9 7 7  ] ’•

Наконец, еще южнее в пределах Сакмарского аллохтона, кремнистые слан
цы сакмарской свиты (S), относящейся, по-видимому, к комплексу континен
тального склона, тектонически "перетасованы" с пластинами эвгеосинклиналь- 
ных и рифтогенных комплексов и шарьированы вместе с ними на запад [Ру- 
женцев, 1 9 7 6 ] .

Аллохтонные массы сланцевых формаций представляют достаточно сложный 
пакет доскладчатых тектонических покровов. Судя по Нязепетровскому аллох
тону [Смирнов, 1 9 7 2 ; Кама лет динов, 1 9 7 4 ; Плюснин, 1 9 7 1 ], в подстилаю
щих породах автохтона также существуют доскладчатые покровы (рис. 4 0 ) .  
Однако такие структуры по имеющимся данным не распространяются далеко 
вниз от подошвы сланцевых аллохтонов.

На доскладчатую покровную структуру накладывается совершенно иной тип 
структур, главным структурным элементом которого является гигантская не
гативная структура -  Предуральский краевой прогиб. Конседиментационный 
характер этой структуры, заложившейся и развивавшейся в течение верхнего 
палеозоя -  триаса (на юге только раннего триаса), обоснован во многих



фундаментальных работах и не требует аргументации [Богданов, 1 9 4 7 ; Р у - 
гениев, 1 9 4 8 ; Хворова, 1 9 6 1 ; Перфильев, Херасков, 1 9 6 4 ] . Можно пола
гать, что поднятия (Центрально-Уральское, Башкирское и др.), обрамляющие 
прогиб с востока, также начали формироваться в верхнем палеозое»

Наиболее характерный тип структур миогеосинклинали -  линейные сжатые 
складки и сопровождающие их чешуйчатые надвиги и шарьяжи. В отличие от 
шарьяжей, описанных выше, эти надвиги и шарьяжи не смяты и должны р а с- 
сматрнваться как соскладчатые или послескладчатые. Эти структуры состав
ляют важнейший морфоструктурный элемент западного склона Урала -  западно
уральскую зону линейных складок, приуроченную к восточному борту краевого 
лрогиба, сложенному неимущественно среднепалеоэойскими миогеосинклиналь- 
ными толщами. Эта зона отделяет краевой прогиб от обрамляющих его с вос
тока положительных структур с широким распространением докембрийских по
род. Зона линейных складок на юге расплывается и становится менее четкой, 
а в северной части Урала пересекает наискосок краевой прогиб (гряда Чер
нышова). Здесь появляются и другие зоны подобного типа, как уральского, 
так и северо-западного простирания (Пайхойский антиклинорий, гряда Черно
ва). Подробная характеристика этих зон на севере Урала проведена в рабо
тах В.Н. Пучкова [1 9 7 5 6 ], Н.И. Тимонина [1 9 7 5 ] и автора [Перфильев, 
1968 ].

Складки и чешуйчатые надвиги имеют отчетливую западную вергентность, 
нарастающую в. восточном направлении. Движение масс в западном направле
нии характерно и для послескладчатых шарьяжей. Особенно хорошо морфоло
гия этих структур была изучена в Башкирии [ Кама лет динов, 1 9 7 4 ] , где 
картировочные данные дополнены профилями глубоких скважин. Амплитуда 
перемещения по надвигам оценивается в первые десятки километров.

Структуры рассматриваемого типа привели к резкому обособлению положи
тельных структур, сложенных преимущественно докембрийскими метаморфита- 
ми (Центрально-Уральское, Башкирское поднятия и др.), которые в большин
стве случаев граничат с  зоной линейных складок по надвигам.

Складчато-чешуйчатые структуры палеозойского чехла дискордантны по 
отношению к варисцийским структурам докембрийского основания. Для послед
него характерны широкие линейные складки продольного изгиба, осложненные 
крутыми разломами, иногда слегка вытянутые мульды [Перфильев, 1 9 6 8 ; 
Камалетдино'в, 1 9 7 4 ; Пучков, 1 9 7 5 6 ]. Это позволяет предполагать срыв 
палеозойского чехла с пород фундамента, который осуществлялся, вероятнее 
всего, под действием "штампа* эвгеосинклинальных масс, двигавшихся с  востока.

Относительная последовательность формирования структур миогеосинкли- 
нальной зоны устанавливается довольно хорошо. Наиболее древние -  досклад- 
чаты е покровы, связанные с шарьированием формаций континентального скло
на на шельфовый комплекс. На эти структуры накладывается Предуральский 
конседиментационный прогиб. Чешуйчатые надвиги и линейная складчатость -  
наиболее поздние структуры. Возможно, начало их формирования совпадает 
с конседиментационным прогибанием, однако окончательное становление этих 
структур произошло в раннем мезозое.

ЭВГЕОСИНКЛИНАЛЬНАЯ ЗОНА ВОСТОЧНОГО СКЛОНА

Мы ограничимся рассмотрением структурных соотношений эвгеосинклинальных 
серий с обрамлением и главных формационных зон между собой.

Эвгеосинклинальные толщи повсеместно контактируют с западным обрамле
нием тектонически. (Подробнее эти соотношения были, охарактеризованы в гла
ве III). На севере (Полярный Урал) они надвинуты на миогеосинклинальные 
комплексы. Надвиг, как и породы кровли и подошвы, наклонен на восток под 
углом 4 0 -5 0 ° .

Южнее, на Северном Урале, западной границе эвгеосинклинальных серий 
отвечает мощная зона расспанцевания шириной до нескольких километров.



Р и с .  4 1 . Геологический разрез через Бойгускаров- 
ский гипербазитовый массив [ Камалетдинов, 1 9 7 4 ]

1 -  фаменский ярус верхнего девона -  низы ниж
него карбона, зилаирская серия (песчаники, аргилли
ты ); 2 -  франский ярус, мукасовский горизонт ( крем

нистые сланцы); 3 -  нижний силур (вулканогенно
осадочные образования); 4 -  средний и верхний рифей 
(метаморфические сланцы); 5 -  гипербазиты; в - с е й 
смические отражающие площадки; 7  -  стратиграфичес
кие границы; 8 -  тектонические контакты



Породы в пределах этой зоны превращены в динамосланцы и содержат су б - 
глаукофан. Здесь же появляются узкие, иногда кулисообразно подставляющие 
друг друга тела серпентинитовых тектонитов (Салатимский пояс). Кливаж 
динамосландев крутой, почти вертикальный. Судя по наблюдениям *Ю.С. Каре- 
тина [1 9 7 1 ] , кливаж -  секущий по отношению к слоистости вулканитов, име
ющих восточное падение под углом 3 0 -4 0 ° .  По-видимому, эта сложная зо
на разлома имеет сдвиговую компоненту, на что неоднократно указывал 
Л.М.Минкин.

Уже на широте г . Нижние Серги и Тагильского массива разлом становит
ся более пологим (падение на восток порядка 4 0 ° ) .  Зеленокаменные серии 
Тагильской зоны, подстилаемые габброидами Тагильского массива, надвинуты 
здесь на рифейские толщи. Надвиг доказывается не только геологическими, 
но и сейсмическими данными [Соколов, 1 9 7 4 ] . Западнее, в Нязепетровском 
аллохтоне верхняя пластина сложена эвгеосинклинальными образованиями (ор
довикская диабазовая формация внизу и субщелочные вулканиты турьинской 
свиты вверху), что позволяет рассматривать их в качестве останца единого 
с Тагильской зоной доскладчатого тектонического покрова, сохранившегося 
в ядре Нязепетровской синформы [Самыгин, Селиверстов, 1 9 7 7 ] .

На Среднем и Южном Урале эвгеосинклинальные серии повсеместно надви
нуты на рифейские комплексы Уралтауского антиклинория. Практически везде 
в подошве эвгеосинклинальной пластины распространена мощная зона моно- 
миктового (а на юге и полимиктового) серпентинитового меланжа, включаю
щего иногда довольно крупные целиковые массивы гипербазитов и менее круп
ные габброидов, а также глыбы и линзы вулканитов, известняков и кремнис
тых пород. Этот контакт был разбурен в районе Байгускаровского массива 
(рис. 4 1 ) .  Серпентинитовый меланж этого массива лежит в основании девон
ских вулканитов Западной зоны и тектонически подстилается метаморфи
ческими породами Уралтауского антиклинория, которые по сейсмическим 
данным прослежены достаточно далеко на восток под эвгеосинклинальные 
серии.

Западнее, в пределах миогеосинклинальной зоны, в крупных синформных 
складках сохранились останцы эвгеосинклинального покрова. Северный из них, 
Кракинский, детально изучен Т.Т. Казанцевой [1 9 7 0 6 ] .  Крылья синформ 
сложены девонско-нижнекаменноугольными песчаниками зилаирской свиты. 
Выше выделяется мощная пластина апогарцбургитовых серпентинитов, в осно
вании которой почти повсеместно прослеживается серпентинитовый меланж 
мощностью до нескольких сотен метров. В меланже "плавают" глыбы гипер
базитов, силурийских вулканитов и кремней. На гипербаэитовой пластине мес
тами сохранились остатки следующей пластины, сложенной вулканогенно-оса
дочными породами силура и девона.

Южнее близкую тектоническую позицию занимает Сакмарский аллохтон.
Эта структура в самое недавнее время была детальнейшим образом изучена 
и достаточно подробно описана [Руженцев, 1 9 7 6 ] . Отметим лишь, что она 
представляет необычайно сложный пакет тектонических пластин, смятых в 
складки разного типа. Здесь тектонически совмещены пластины разной фор
мационной принадлежности (комплексы рифтогенной стадии, континентального 
склона и эвгеосинклинальные комплексы).

В целом, можно довольно уверенно говорить о том, что эвгеосинклиналь
ные комплексы в большинстве случаев отчетливо шарьированы на западное 
обрамление эвгеосинклинали. Тектонические пластины были впоследствии смя
ты в сложные складки и разбиты разломами. Это шарьирование началось до
вольно рано (см. главу III) и, несомненно, продолжалось вплоть до нижнего 
карбона. Во всяком случае, эвгеосинклинальные пластины перекрывают отло
жения зилаирской свиты (D^—С^) в южном секторе Урала, а в северном и бо
лее молодые толщи карбона.

Амплитуда надвигания эвгеосинклинальных серий на структуры Западного 
обрамления неизвестна. Однако на вывод об их сильном тектоническом сбли
жении наталкивают следующие соображения.



На севере Урала сланцы континентального склона были вовлечены в текто^ 
нические деформации только в нижней перми, а снос терригенного материала 
с  востока ощущается только с карбона (на юге с девона). До этого времена 
континентальная окраина переживала период спокойного погружения, не ком* 
пенсировевшегося осадконакоплением. Непосредственно же к востоку от пола* 
сы распространения сланцевых формаций располагается палеоокеаническая об  ̂
ласть, стиль развития которой был совершенно иным; интенсивные деформации 
переходной стадии развития, связанные со сжатием и образованием размы
вавшихся поднятий, начались еще в силуре (венлок на севере, лудлов на юге) 
т .е . значительно раньше, чем в смежной части континентального склона. Бо- * 
лее того, в низах эвгеосинклинальных серий, вблизи их границы со структу
рами западного обрамления, прерывистой полосой прослеживаются проявления 
среднепалеозойского эклогит—глаукофан-сланцевого метаморфизма с  абсолют
ным возрастом, по В.И. Ленных [1 9 7 4 ], 4 0 0 + 2 0  млн. лет.

Широко распространено мнение о том, что подобный метаморфизм отража
ет условия сверхдавлений и трассирует поверхности грандиозных надвигов. 
Тот факт, что эти грандиозные среднепалеозойские события в эвгеосинк ли па
ли не нашли никакого отзвука в развитии края палеоконтинентального обрам
ления*, может быть объяснен лишь тектоническим сближением этих структур 
в позднем палеозое. Действительно, гипотетическая среднепалеозойская зона 
глубинного надвигания, наиболее ярким проявлением которой является экло- 
гит-глаукофановый пояс, прослеживается на Урале далеко не повсеместно 
(например, она практически отсутствует на юге Среднего Урала). Но и там, 
где она развита довольно широко, часто наблюдается срезание ее более мо
лодыми надв ^ами, выраженными в виде широких зон дробления, рассланце- 
вания и зеленосланцевого диафтореза, серпентинитовых тектонитов и мелан
жа, образование которых местами достоверно датируется поздним палеозоем 
(в этих деформациях участвуют фаунистически охарактеризованные девонс
кие и каменноугольные отложения).

Восточная граница эвгеосинклинальной зоны повсеместно перекрыта м е- 
зозой-кайнозойским чехлом и ее строение практически не изучено; Косвен
ным указанием на характер этой границы является строение Денисовской 
зоны на Южном Урале, наиболее восточном из обнаженных участке эвгео - 
синклинали. Здесь распространены типичные эвгеосинклинальные образования 
силура и девона и наряду с  ними песчано-сланцевые образования того же 
возраста, имеющие миогеосинклинальный характер. В пределах этой зоны ши
роко развит серпентинитовый меланж, который нередко приурочен к контак
там двух упомянутых типов разреза. Вся обстановка очень напоминает ту, 
которая хорошо изучена в пределах Сакмарского аллохтона. Вполне правомер
но предположить поэтому, что и по восточной границе эвгеосинклиналь надви
нута на образования восточного ее обрамления.

Соотношение эвгеосинклинальных серий 
с метаморфическими комплексами

Эти соотношения в настоящее время изучены крайне недостаточно. Более то
го , далеко не всегда ясен возрастной объем метаморфит, хотя, по-видимому, 
не вызывает сомнений, что в той или иной мере в них вовлечены и докемб- 
рийские породы.

В Сысертско-Ильменогорской сложной антиклинальной структуре выделяют 
ся три структурных комплекса [Кейльман, 1 9 7 4 ] .  Нижний (шумихинекая се
рия докембрия) слагает ядра частных куполов, средний (стабильно метамор- 
физованные эвгеосинклинальные образования черновской серии нижнепалеоэой- 
ского (? ) возраста) -  межкупольные зоны и верхний (ордовикские и силурий
ские толщи Западной формационной зоны) -  крылья и периклинальные замыка
ния антиклинальной структуры в целом. Эти комплексы разделены поверхнос
тями слабовыраженного структурного несогласия, вблизи которых концентри
руются тела серпентинитов. Представляется вполне правомерным рассматривить



комплексы в качестве тектонических пластин, смятых в складки. Докем- 
0рИЙские образования слагают самую нижнюю (параавтохтонную) пластину, 
а эзгеосинклинальные -  две верхние.

Талдыкский гнейсово-мигматитовый комплекс выходит в ядре Восточно- 
^угоджарского антиклинория (см . рис. 3 8 ) .  Зеленок амебные серии (S), обрам- 
^юшие с запада метаморфиты, отделены от них крутыми поздними разломами. 
0 бассейне р. Борло эта граница образует сложный дугообразный изгиб на 
росток. Здесь силурийские вулканиты Западно-Мугоджарского синклинория тек
тонически залегают на метаморфитах и перекрывающих их породах девонско- 
ляжнекаменноугольного возраста (рис. 4 2 ) .  В контакте развиты бластомило- 
ниты зеленосланцевого уровня метаморфизма. Породы кровли и подошвы над
ира, а также сланцеватость бластомилонитов имеют западные падения под 
углом 3 0 -4 0 ° .

В пределах антиклинория палеозойские образования эвгеосинклинального 
облика сохранились фрагментарно, преимущественно внутри протяженных гра
бенов (Балкымбайский, Старокарабутакский). В Старокарабутакском грабене 
^аниты и кремнистые породы силурийского возраста [Кориневский, 1 9 7 2 ] 
слагают тектоническую пластину, залегающую на терригенных породах бала- 
талдыкской свиты (Qj — С^). Как видно из рис. 4 3 , А,Б, этот покров вместе 
с породами * постели* см ет в дополнительные складки.

Вулканогенно-осадочные породы (диабазы, кремнисто-глинистые сланцы и 
залегающие выше туфы и туфоконгломераты андезито-базальтового состава) 
тойманской свиты (ордовик -  силур) слагают тектонический покров, выполня
ющий ядро синформной складки в осевой части Балкымбайского грабена. Они 
подстилаются отложениями балаталдыкской свиты (D^—С^; рис. 4 4 ) .  В дру
гих случаях спилиты, диабазы и роговообманковые метагаббро (рис. 4 5 )  
или кремнисто-глинистые сланцы с пачками основных вулканитов (рис. 4 6 ) ,  
сопоставимые с палеозойскими эвгеосинклинальными сериями, также оказы
ваются подвинутыми на более молодые (D^—С^) толщи. Конформность разло
мов со  структурой выше и нижележащих пород позволяет предположить, что 
и в этих случаях мы имеем дело с фрагментами смятых тектонических плас
тин. Естественно, что это не исключает дискордантных "козырьков", возни
кающих при последующей деформации.

Таким образом, во всех изученных случаях эвгеосинклинальные серии сла
гают остатки смятых и разбитых разломами тектонических пластин, залегаю
щих на метаморфитах или на палеозойском чехле этих метаморфит.

. Соотношение формационных зон эвгеосннклиналн между собой

Выделенные выше формационные фоны Уральской палеозойской эвгеосинклина- 
ли закономерно сочетаются друг с другом в пространстве. Тагильская зона 
выделяется в северной половине Урала, прослеживаясь с меридиональным и 
севернее с  северо-восточным простиранием вдоль Урала. Это самая западная 
зона. Тагильская зона структурно представляет собой несколько деформиро
ванную моноклиналь, погружающуюся на восток. В западной части монокли
наль осложнена синклинальной структурой, в ядре которой сохранились остат
ки пластины меланократового фундамента (платиноносные массивы). Это, ви
димо, один из самых ранних этапов шарьирования, так как шарьяж запечаты
вается верхнесилурийскими габбро—норитами и плагиогранитами. Отложения 
Тагильской зоны надвинуты на комплексы западного обрамления и сами так
же представляют крупную тектоническую пластину.

Восточнее ее на Среднем и Северном Урале располагаете^ Западная зона, 
имеющая северо-северо-восточное простирание. В северной части Западная 
зона надвинута на Тагильскую. Контакту отвечает Серовско—Маукский пояс 
серпентинитовых меланжей, располагающийся в основании этой тектонической 
пластины. Надвигание этой пластины на Тагильскую подтверждается сейсми
ческими данными [Соколов, 1 9 7 4 ] . Южнее эта тектоническая пластина п ос-
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теценно перекрывает Тагильскую и на Южном Урале тектонически залегает 
ууке непосредственно на комплексах западного обрамления, перекрывая боль- 
щйвд пространства миогеосинклинальной зоны (Кракинский и Сакмарский алло
моны ). В ее основании повсеместно прослеживается серпентинитовый меланж. 
Помимо включений пород, отвечающих нижним членам разреза Западной зоны,
0 обломков меланократового основания в меланже содержатся глыбы ордовикс
ких диабазов и девонских известняков, которые можно рассматривать как 
тектонические отторженцы толщ, слагающих Тагильскую зону. Эти включения 
в меланже прослеживаются вплоть до южного окончания Уралтауского антик- 
лидория и косвенно указывают на присутствие формаций Тагильской зоны под 
тектонической пластиной Западной формационной зоны. Такое соотношение зон 
предполагает, что относительное перемещение Западной зоны на запад увели
чивается в южных частях Урала. С этим предположением вполне согласуется 
и строение Западной тектонической пластины. На Среднем Урале и на севере 
Южного (вплоть до Сысертско-Ильменогорской антиклинальной структуры) в 
основании пластины сохранились формации океанической стадии (поляковская 
свита и ее аналоги) и крупные целиковые массы пород меланократового ос
нования, их подстилающие (Серовско-Маукский пояс, Нуралинский массив и 
т.д.). Южнее вся нижняя часть пластины тектонизирована; она представляет 
отдельные блоки внутри серпентинитового меланжа. Крупные массивы пород 
меланократового основания (Хабарнинский, Кемпирсайский) слагают самосто
ятельные тектонические пластины и не входят в единый разрез с остальными 
эвгеосинклинальными сериями. * 1

Западная: зона построена очень сложно, особенно в пределах Сакмарского 
аллохтона. Её более внутренние части построены проще. Пластина представ
ляет деформированную моноклиналь с генеральным восточным падением плас
тов. На Среднем Урале углы наклона крутые (почти вертикальные), южнее 
они становятся положе ( 3 0 -4 0 ° ) .  Плоскость надвига, ограничивающего сни
зу пластину, согласна напластованию пород, и деформирована в целом конформ
но с деформацией самой пластины. Рассматриваемая пластина, в свою оче
редь, состоит из тектонических пластин второго порядка, однако такие шарья- 
жи выявлены только в отдельных местах (север Сакмаро-Вознесенской зоны).

Рис.  4 2 . Соотношение вулканитов Западно-Мугоджарского синклинория с 
Восточно—Мугоджарским антиклинорием на междуречье Борло и Кандыкара 

1 -  четвертичные отложения; 2 -  кварциты (D 3 —С ^ );3 -  кислые эффузивы
(D3 _С^); 4 — бластомилониты и динамосланцы по эффузивай и кварцитам (D3 —С^);

5 -  основные эффузивы (S ) ;  6 -  кристаллические сланцы (Р С щ ? ) ;  7 -  гра
ниты; 8 -  Борлинский надвиг; 9 -  разлом

)
Р и с .  4 3 . Геологическая схема Участка Старокарабутакского грабена и раз
рез через его западное крыло

1 -  четвертичные отложения; 2 -  песчаники, алевролиты, конгломераты 
(балаталдыкская свита, D3  —С^) кремнистые сланцы (S ) : а -  на карте, 6 -
на профиле; 4 -  серпёнтйнитовый тектонит; 5 -  разломы; 6 -  поверхность 
шврьяжа

Р и с .  4 4 . Схематическая геологическая карта и разрез южной части Балкым- 
байского грабена в бассейне р. Ула-Талдык

1 -  докембрийские породы; 2 , 3 -  тойманская свита (О 3 —S ) ; 2 -  с пи ли ты и 
диабазы; 3 -  порфириты, туфы, туфоконгломераты; 4 -  песчаники и алевро
литы (балаталдыкская свита, D3 —С ^ );5 -  кварцевые порфиры и гранит-пор- „ 
фиры (D 3 —С ^ ) ;£ -  пермские отложения; 7 -  гранитоидЫ; 8 -  серпентинитовые 
тектониты; 9 -  разломы



Р и с .  4 5 . Соотношение пород балаталдыкской свиты с эвгеосинклинальными 
образованиями на р. Шолак-Кайракты

1 -  бала талд ыкс кая свита (D 3 —Cj) ; 2  с  пи ли ты (S); 3 -  диабазы и габбро- 
диабазы; 4 — роговообманковые габбро; 5  -  плагиогранофиры

Р и с .  4 6 . Соотношение нижнепалеозойских (? )  сланцев и метавулканитов с 
девонско-нижнекаменноугольными отложениями на р. Бала-Талдык

1 -  конгломераты (D3 —Сд); 2 -  порфириты и их туфы ( D3 —C j) ;3 -  сланцы 
(PZj?); 4 -  гипербазиты; 5 -  меланж; 6 -  тектонические контакты

Время шарьирования устанавливается довольно точно по появлению нижнеде
вонских олистостромовых толщ и по запечатыванию шарьяжей верхнедевонски
ми отложениями (а в Сакмарской зоне и среднедевонскими), что отмечалось 
в главе третьей.

Осевая зона прослеживается с  северо-северо-восточным простиранием, 
обрамляя с  востока Западную зону. Соотношение этой зоны с Западной неяс
но. На Среднем Урале в ряде мест геологическими и геофизическими данны
ми доказывается надвигание Западной зоны на восток на Осевую (бассейн 
рек Синара и Богаряк). Однако это молодые, дискордантные по отношению к 
внутренней складчатой структуре самой зоны разломы, которые по простира
нию уходят внутрь Осевой зоны. Вдоль этих надвигов,, там, где они разгра
ничивают зоны, нередкр появляется серпентинитовый тектонит. На широте 
Магнитогорска Осевая зона надвинута на запад, на Западную, а к контакту 
приурочен серпентинитовый меланж. Внутренняя структура Осевой зоны неясна. 
Породы ее смяты в сложные складки, в которых отмечается как западная, 
так и восточная вергентность. Восточная вергентность характерна для восточ
ных частей зоны. Судя по многочисленным полосам серпентинитового мелан
жа, согласных со складчатой структурой вулканогенно-осадочных пород, мож
но предполагать, что наиболее ранними структурами здесь были частные тек
тонические покровы, смятые впоследствии в складки.

Соотношение Осевой зоны с  Восточно-Уральской практически не изучено.
В большинстве случаев их контакт стратиграфически перекрыт каменноуголь
ными отложениями, залегающими несогласно на более древних толщах. В не
которых местах (обрамление Челябинского массива) граница зон трассирует
ся серпентинитовым меланжем, образующим полосу, согласную (в плане) со 
структурой вмещающих пород. Однако характер этого контакта неясен. Для



р и с .  4 7 .  Геологический разрез зоны Кизиловского надвига в районе оз.Кол
м ан  [ Камалетдинов, 1 9 7 4 ]

1 -  четвертичные отложении (глины, пески); 2 -  известняки кизиловской 
с б и т ы  визейского яруса; 3—6 -  средний девон, живетский ярус, улутауская 
свита: 3 -  туфы и туфопесчаники, 4 -  порфириты плагиоклазовые, 5 -  порфи- 
риты пироксеновые, 6 -  порфириты пироксен-плагиоклазовые и вулканическая 
брекчия; 7 -  стратиграфические границы; <5- тектонический контакт; 0  -  зо
на дробления; 10 -  скважины

внутренних структур Восточно-Уральской зоны характерна отчетливая восточ
ная вергентность складчатых структур.

Из краткого обзора можно сделать несколько выводов. Формационные зоны, 
которые выделены по времени смены в них океанической стадии переходной, 
представляют крупные и сложные тектонические пластины, последовательно 
надвинутые друг на друга. В основании пластин (Войкарская пластина Поляр
ного Урала, пластина Западной формационной зоны в Магнитогорском синкли- 
нории) сохраняется более или менее полный разрез коры палеоокеанической 
структуры от комплексов меланократового основания внизу до комплексов 
переходной стадии вверху. По мере щарьирования низы разреза пластин дез
интегрируются и превращаются в серпентинитовый меланж. Вполне логично 
связывать начало процессов надвигания со  сменой океанической стадии пере
ходной в соответствующей зоне. Хронологическое совпадение начала надвига
ния с возрастной границей океанической и переходной стадий подтверждается 
появлением на этом уровне олистостром и серпентинитовых песчаников, сла
гающих отдельные блоки внутри серпентинитового меланжа подошвы пластины.

Тагильская, Западная и, вероятно, Осевая тектонические пластины пере
мещались в западном направлении, последовательно надвигаясь друг на друга 
и на континентальное обрамление палеоокеанической структуры. Эти пластины 
в дальнейшем были интенсивно дислоцированы, местами приобрели крутое, 
почти вертикальное залегание и разбиты поздними разломами.

В восточной части палеоокеанической структуры вергентность, как отме
чалось, становится восточной и появляются наклоненные на запад надвиги, 
по которым перемещение масс происходило в восточном направлении.

Надвиги с восточным перемещением масс появляются и в Осевой зоне, 
гДе они местами доказаны бурением (Кизильский надвиг, рис. 4 7 ) ,  но здесь 
°ни сравнительно редки. Эти надвиги обычно дискордантны к складчатой 
^уктуре пород висячего и лежачего крыльев. Для некоторых из таких над
в о е  геологически доказан сравнительно молодой (посленижнекаменноуголь- 
нЬ1й) возраст [ Камалетдинов, 1 9 7 4 ; Г.Ф. Червяковский, СS . Червяковский, 
^ 7 2 ] . По геофизическим данным также установлено, что надвиги с запад



ным падением сместите ля моложе надвигов, погружающихся на восток [Соко-. 
лов и др., 1 9 7 2 ].

Вполне правомерно предположение о том, что восточная вергентность 
структур появилась позже, нежели началось движение масс на запад. С конда 
раннего карбона в западной части происходило надвигание эвгеосинклинальных 
серий на запад, в восточной на восток.

На рассмотренную выше структуру накладываются крупные положительные 
и отрицательные элементы, выделяющиеся на Урале под названием прогибов 
и поднятий. В южной части Урала к таким структурам относится Магнитогор*. 
ский прогиб на западе, Восточно-Уральское поднятие в центральной части 
Она юге ему отвечает Восточно-Мугоджарский антиклинорий) и Восточно- 
Уральский прогиб на востоке эвгеосинклинальной. зоны. Прогибы выполнены 
преимущественно эвгеосинклинальными сериями, поднятие характеризуется 
необычайно широким распространением гранитоидов ('Главная гранитная о сь ' 
Урала) и, наряду с эвгеосинклинальными образованиями, метаморфических 
пород, среди которых, несомненно, появляются и докембрийские метаморфиты. 
Это поднятие прослеживается с  меридиональным простиранием до среднего 
Урала. Здесь появляется несколько параллельных поднятий того же типа (Сы- 
сертско-Ильменогорское, Салдинское и др.) и по существу почти весь обна
женный поперечник эвгеосинклинали представляет собой зону распространения 
гранитоидов и метаморфических пород, среди которых присутствуют и древние 
метаморфиты. 'Гранитная ось Урала' с долготным простиранием прослежива
ется по данным геофизики далее на север; под чехлом вдоль всего Урала.

Данные глубинного сейсмического зондирования и гравиметрические дан
ные однозначно указывают на утолщение гранитного слоя в зонах таких 
'гранитных' поднятий по сравнению со смежными прогибами [Соболев,
1 9 7 2 ] .

Помимо сложных складчатых деформаций, приуроченных к рассматриваемым 
поднятиям, весьма характерны для них гранитно-гнейсовые купола с присущи
ми им тектоническими структурами (складки наволакивания, межкупольные 
килевидные синклинали, дугообразные простирания складчатых структур, оги
бающих купола, и т .д .) . Наиболее изучена внутренняя структура Сысертско- 
Ильменогорского 'гранитного' поднятия. Это по существу система сближен
ных гранитно-гнейсовых куполов, образующих вместе с метаморфизованными 
эвгеосинклинальными сериями межкупольных депрессий единую антиклиналь
ную структуру. Антиклиналь имеет крутые крылья, на некоторых сечениях 
она приобретает форму изоклинальной, наклоненной на запад складки, на не
которых имеет веерообразную форму. Южная периклиналь структуры построе
на просто [Панков, 1971 ]: породы здесь сравнительно полого, погружаются 
в южном направлении. Северное периклинальное замыкание изучено хуже и, 
видимо, осложнено дополнительными складками.

Такие же гранитно-гнейсовые купола (или их зоны) в самые последние го
ды устанавливаются и в других частях Восточно-Уральского поднятия. На 
юге, в Мугоджарах, видимо, мы имеем более глубокий эрозионный срез, в 
результате чего докембрийские метаморфиты занимают большую площадь. Се
вернее, напротив, более распространены погребенные купола, а гранитоиды 
представляют собой слегка перемещенные массы. Однако и среди них появля
ются метаморфические породы докембрийского возраста.

Отмеченные выше прогибы и поднятия не считаются с рассмотренной ра
нее структурно-формационной зональностью. Болеэ того, на юге они включа
ют в себя часть Осевой зоны, севернее^ ^г^нитная^ р с ь ' под острым углом 
Пересекает ее и уходит в пределы Западной зоны, а Осевая формационная зо
на оказывается восточнее 'гранитных' поднятий.

Возраст гранитоидов, слагающих основную часть массивов 'гранитной 
о си ', -  верхнепалеозойский, хотя в некоторых местах (особенно на юге, в 
Мугоджарах) есть и вер хне девонско-нижнекаменноугольные гранитоиды. Ана
лиз фаций нижнекаменноугольных отложений показал, что отмеченные выше 
крупные структуры в какой-то мере контролируют осадконакопление и вулка-



рцс. 4 8 .  Аксиклинальные 
^адки в породах балаталдык- 
'fOH свиты (D3 —С]) на р .Б а - 
^Талдык

1 -  песчаники и алевроли- 
2 -  известняки; 3 -  мар

кирующий горизонт пестрых 
^анпев; 4 -  серпентинитовый 
утонит; 5  -  зоны вторично
го окварцевания

Ш м

!0 3M этого времени. Вполне допустимо предположение о нижнекаменноуголь- |/ 
jom времени заложения этих крупных структур, которые, очевидно, активно У 
)азвивались в течение всего верхнего палеозоя.

Горизонтальные движения, которые наряду с покровообраэованием приводи- 
[И и к складчатым деформациям, развивались длительно, не только до форми- 
ования рассмотренных вьпые структур, но и одновременно или после этого .
Это показано для детально изученных струк1 ур Сакмарской зоны й подтвер
ждается в более внутренних зонах. Так, в Сакмаро-Вознесенской зоне (Запад
ай борт Магнитогорского прогиба) отложения зилаирской свиты (D 3 —С^) н е- 
огласно перекрывают серпентинитовый меланж основания Западной тектони- 
еской пластины и вместе с ней, в свою очередь, надвинуты на метаморфи- 
[еские породы Уралтауского антиклинория. Горизонтальное сжатие продолжа
юсь и позднее, в посленижнекарбоновое время. На юге Урала оно не было 
ущественным (каменноугольные отложения Берчогурской мульды лежат почти 
оризонтально), а по направлению на сёвер интенсивность такого сжатия у в е -, 
[ичивается. Уже в Магнитогорском синклинории каменноугольные отложения 
:руто наклонены и здесь появляются надвиги, по которым девонские породы 
шдвинуты на каменноугольные в восточном направлении.

На широте Уфимского амфитеатра (Уфимский шарунг) структуры сжаты 
[аиболее интенсивно; породы практически стоят на головах, повсеместно раз
ит вертикальный кливаж. Часто породы в этой зоне превращены в динамос- 
шнцы. По-видимому, с этим же сжатием связана современная структура С ы - 
:ертско-Ильменогорского 'гранитного' поднятия, которое в южной части име- 
>т форму изоклинальной, запрокинутой на запад, а в северной части веерооб- 
шзной складки.

В северном направлении (в Тагильской зоне) напряженность этих деформа- 
шй вновь уменьшается. Тагильская зона в конечной структуре представляет 
ювольно пологую, слегка покоробленную моноклиналь, девонские отложения 
которой в целом наклонены на восток под углом 2 0 - 3 0 ° .

Все деформации завершились к концу палеозоя -  началу триаса. Во внутрен
них зонах эвгеосинклинали пермские отложения деформированы конформно с 
каменноугольными, а верхнетриасовые толщи лежат в виде чехла.

Наиболее молодая система дислокаций, все более широко выявляемая на 
Урале в последние годы, связана с формированием сдвигов, имеющих близкое 
5 меридиональному или северо-северо-восточное простирание. Рассмотрим эти 
дислокации на примере Балкымбайского и Старокарабутагского грабенов М у- 
годжар.

Балкымбайский грабен расположен внутри докембрийских метаморфических 
т°лщ. Это узкая меридиональная структура, при ширине от 1  км до несколь
ких прослеживается на сотни километров. Внутренняя структура грабена -
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А -  по р. Уймала, Б -  по ручью Джалгызагаш бассейна р. Уймала 
1 -  красноцветные песчаники и конгломераты ( Р ? ) ;  2 -  песчаники (0 2 ^ ) ;  з т 

известняки (C]V—п ) ; 4 -  эффузивы (C^v—п); 5 -  песчаники балаталдыкской сви
ты (D3 —С ]); 6 -  парасланцы ( P Z i ? ) ; 7 ~  кристаллические сланцы (Р С т ?) ;  g -  
четвертичные отложения; 9 -  кремнисто-глинистые сланцы (S); 10 -  кварце
вые порфириты; 1 1 -  алевролиты ( D3 —Сд?) ;  1 2 -  порфирита ( C i ? ) ;  13 -  гра- 
нито-гнейсы; 14 -  серпентинита

синформная. Крутые, почти вертикальные крылья сложены в ер хне девонско- 
нижнекаменноугольными карбонатными и терригенными породами (балаталдык- 
ская свита), а ядро -  аллохтонно залегающими на них ордовикско-силурийс
кими зеленокаменными породами (тойманская свита). С обеих сторон грабен 
ограничен четкими крутыми притертыми разломами, вдоль которых иногда 
наблюдается незначительная милонитизация и узкие зоны серпентинитовых 
тектонитов. Терригенные породы западного крыла смяты в классические ак- 
сиклинальные складки с северо-западным простиранием осей этих складок 
(рис. 4 8 ) .  Амплитуда аксиклиналей увеличивается по мере приближения к 
разлому, ограничивающему грабен, и их простирание становится параллельным 
краю грабена. Внутри грабена простирания пород становятся параллельными 
простиранию грабена, а аксиклинальные складки, постепенно затухая, исчезают.

Аналогичные рассмотренным структуры и крутое залегание фиксируются и 
вдоль восточного края грабена. В раме грабена с восточной стороны просле
живается несколько типичных пластических даек, сложенных мраморизованной 
и перекристаллизованной брекчией нижнекаменноугольного известняка. Эти 
кластические дайки имеют вертикальные стенки и достигают ширины от пер
вых метров до первых десятков метров. Дайки примыкают одним концом к 
органичивающему грабен разлому и четко прослеживаются в виде цепочки 
линз в сторону от него в северо-восточном направлении на расстояние до 1 0 -  
15 км. Вся совокупность структур, связанных с  грабеном, не оставляет сом
нения в его сдвиговой (в данном случае правосторонней) природе. По прости
ранию Балкымбайский сдвиг трассируется через Домбаровский район на се
вер и его продолжением являются структуры Челябинского грабена, имеющие 
уже не меридиональное, а северо-северо-восточное простирание.

Челябинский грабен сложен триасовыми и юрскими вулканическими (трлп- 
пового типа) и угленосными образованиями большой мощности. Появление



здесь мощного мезозойского грабена динамически вполне оправдано (откло
н и в  линии сдвига к востоку от меридиана), если учесть правостороннее 
движение по этому сдвигу. Время формирования этой структуры устанавлива
ется как раннемезозойское по отчетливо конседиментационному характеру 
мезозойских отложений.

Старокарабутакский грабен расположен вдоль восточного ограничения Вос
точно-Уральского поднятия. Эта структура представляет сложную систему 
крутых тектонических клиньев (почти вертикальных), ограниченных такими 
же крутыми разломами (рис* 4 9 , а ,б ). Только в тех участках, где грабен 
расширяется (р. Карабутак, см . рис. 4 3 ) ,  в его осевой части породы зале
гают более полого. Тектонические клинья, слагающие эту структуру, имеют 
разный возраст и состав. Наряду с клиньями докембрийских метаморфит есть 
клинья различных среднепалеозойских и пермских пород. Клинья нередко рас
слоены серпентинитовыми тектонитами. По-видимому, этот грабен имеет ту 
же природу, что и Балкымбайский.

Раннемезоэойские субмеридиональные сдвиги широко распространены на 
Восточном склоне Урала [Плюснин, 1 9 7 5 ] .  Нередко они совпадают с более 
ранними поверхностями шарьяжных пластин, сопровождающихся меланжем 
(Дегтярский сдвиг). Наряду с левобоковыми широко распространены и пра
вобоковые сдвиги.

Анализ палеозойскиех структур Урала позволяет выделить несколько глав
ных генетических типов деформаций. Следует иметь в виду, что однотипные 
деформации могут проявляться одновременно в одних и тех же зонах и быть 
разновременными в разных зонах.

1. Крупные доскладчатые шарьяжи с относительным движением масс на 
запад. В эвгеосинклинальной зоне проявляются уже в среднем палеозое, дос
тигая максимума интенсивности в верхнедевонско-турнейское время. В мио- 
геосинклинальной зоне шарьирование запаздывает (С2 — ).

2 . Надвиги и тектонические пластины с относительным перемещением масс 
на восток. Проявлены в восточной части эвгеосинклинали. Время движений — 
верхний палеозой.

3 . Крупные конседиментационные прогибы и 'гранитные* поднятия, расчле
няющие эвгеосинклиналь. Время заложения -  конец раннего карбона. Консе- 
диментационный краевой прогиб в миогеосинклинали (время заложения -  нача
ло позднего палеозоя).

4 . Линейные складчато-чешуйчатые структуры с  западной вергентностью 
на западе и восточной на востоке Уральской складчатой системы. Время фор
мирования -  поздняя пермь, ранний мезозой.

5 . Сдвиги и сопряженные с  ними грабены и мелкие шарьяжи. Время фор
мирования -  ранний мезозой.



ФОРМИРОВАНИЕ ЗЕМНОЙ КОРЫ 
УРАЛЬСКОЙ СКЛАДЧАТОЙ СИСТЕМЫ

Уральская складчатая система имеет сложное строение. В ее состав входят 
разновозрастные складчатые образования, а земная кора формировалась много» 
этапно и, по-видимому, механизм формирования коры в разных зонах и в раз
ное время был различен. К сожалению, докембрийская история Урала еще не
достаточно расшифрована и накопленный сейчас материал не позволяет постро
ить даже очень гипотетическую модель формирования коры доуралид. Можно 
лишь констатировать, что в пределах миогеосинклинальной зоны Западного 
склона в раннем кембрии, вероятно, существовала достаточно хорошо выражен
ная континентальная кора. Для южного сектора миогеосинклинали, как отмеча
лось (см . главу II), характерен тот же дорифейский фундамент, который ши
роко распространен под смежной частью Русской плиты, существовавшей как 
континентальный блок к началу рифея. Конечно, более сложен вопрос с  север
ным сектором миогеосинк линали и прилегающей части Болыиеземельской тунд
ры. Широкое распространение вендско-нижнекембрийских вулкано-плутонических 
ассоциаций, гранитоидов и моласс указывает на существование достаточно мощ
ной континентальной коры. — -

К востоку от Урала, в пределах западной части Центрального Казахстана 
и севернее под мезозойско-кайнозойским чехлом Западной Сибири к началу 
палеозоя существовал, по-видимому, довольно мощный гранитно-метаморфичес
кий слой [Пейве и др., 1 9 7 2 а ]. Достаточно указать рифейские гранитизиро- 
ванные и метаморфизованные образования Улутауского и Кокчетавского под
нятий, слагающие фундамент нижнепалеозойских осадочных серий.

Вероятно, массивы с  хорошо выраженным 'гранитным' слоем разделялись 
зонами, где этот слой был маломощен или отсутствовал вовсе. К таким зонам, 
вероятно, следует отнести Калмыккульский прогиб с его спилито-диабаэовыми 
сериями вендско-нижнекембрийского (? )  возраста [Минервин и др., 1 9 7 1 ] и 
выделяемые по геофизическим данным вулканогенные прогибы, расположенные 
западнее [Буш, 1 9 7 5 ].

На запад область с  таким строением могла распространяться до Русской 
плиты. На это указывает соотношение ура лид и доуралид в Эбетинской антик
линали в западном обрамлении эвгеосинклинали Южного Урала. Непосредствен
но ниже верхнекембрийско-ордовикских отложений рифтогенного комплекса ура- 
лид залегают андезито-дацитовые вулканиты и их туфы, которые по формацион
ному характеру сопоставимы с формациями переходной стадии доуралид. В ос
новании комплекса уралид фиксируются базальные конгломераты, но залегают 
на подстилающих толщах они совершенно согласно. Доуралиды не гранитизиро- 
ваны и по степени метаморфизма не отличаются от перекрывающих отложений. 
Иными словами, ура лиды здесь формируются не на консолидированном склад
чатом основании, а на остаточной эвгеосинклинальной структуре доуральского 
этапа.

Возникает естественный вопрос, не продолжает ли палеозойская палеоокеа- 
ническая структура развитие более древней, рифейско-кембрийской структуры 
того же типа? Мне кажется, что имеющийся материал заставляет ответить на 
это отрицательно. Действительно, ниже палеозойских океанических формаций



^утствую т (в стратиграфическом соотношении) более древние отложения, а 
.рля они подстилаются породами меланократового основания (океаническая 
j0pa). Альтернативная гипотеза предполагает раскалывание сформировавшейся 
ранее структуры, ее раздвигание и образование новой структуры океаническо
го типа. С таким механизмом вполне согласуется дискордантность структур
ного плана доуралид и уралид, рифтогенный характер наиболее древних форма
ций ура лид и другие признаки, отмечавшиеся выше.

Раздвигание начинается с  образованием сложной рифтовой зоны, заполняв
шейся соответствующими формациями (Cm3 —0^). На начальном этапе, по-види- 
^ому» существовала система кулисообразных грабенов (эпиконтинентальных 
рифтов). Западные рифты (см. главу III) довольно быстро отмирают и к концу 
кембрия -  началу ордовика раздвигание концентрируется в виде единого боль
шого рифта, в котором от периферии к оси наблюдается закономерное измене
ние осадочных и вулканических пород в сторону океанических образований (см. 
рис. 1 9 ) .  Возможно, процесс рифтообраэования начался несколько раньше 
на севере и постепенно распространялся на юг. Такое предположение базирует^- 
ся на несколько более древнем возрасте рифтогенных комплексов на севере по 
сравнению с  аналогичными отложениями южного сектора.

По мере раздвигания, в позднем ордовике сформировалась структура с 
океанической корой, в пределах которой накапливались формации раннего этапа 
океанической стадии (Тагильская зона). С запада сформировался континенталь
ный склон со своими формационными комплексами, которые перекрыли рифто
генные образования.

Дальнейшее раздвигание привело к тому, что в раннем силуре Тагильская 
зона сместилась на запад от области активного растяжения, и в ней начали 
формироваться контрастные натриевые вулканиты позднего этапа океаничес
кой стадии. В области активного растяжения (Западная и Восточная формацион
ные зоны) в это время образуются спилито-диабазовые серии раннего этапа 
океанической стадии.

В дальнейшем 'конвейер* раздвигания отводит Западную зону на запад, а 
Восточную на восток от области активного растяжения и в них соответственно 
формируются контрастные серии и сланцы океанического чехла. В активной 
области образуются недифференцированные толеитовые серии (S 2 —Dj) Осевой 
зоны.

Предлагаемая схема, как видно, мало чем отличается от модели спрединга, 
которая лежи? в основе новой глобальной тектоники. Мы не приводим целый 
ряд других деталей, вполне отвечающих таким представлениям (комплексы 
параллельных даек, линзы обломочных пород меланократового основания в ни
зах разреза океанического чехла и пр.). Некоторые сложности связаны с от
сутствием полной симметрии эвгеосинклинали относительно Осевой зоны, ко
торая в принципе должна следовать из гипотезы.

Симметричные западным восточные аналоги рифтогенных комплексов с  не
которой долей условности могут быть найдены (см . главу III). К восточным 
аналогам комплексов континентального подножия, вероятно, относятся силурий
ские глинистые сланцы, алевролиты и мелкозернистые песчаники Денисовской 
зоны. Вдоль восточной окраины эвгеосинклинали не удается выделить зоны, 
аналогичной Тагильской. Возможно, это связано с  субдуктивным характером 
восточной границы, что будет специально рассмотрено ниже.

Наиболее сложный вопрос -  это вопрос о формировании меланократового 
основания в процессе спрединга. Как следует из этой концепции, верхняя ман- 
ttih и базальтовый слой (в нашем случае дунит-гарцбургитовый комплекс и 
вышележащие габброиды) должны непрерывно формироваться в зоне спрединга, 
Геологически мы должны в каждой формационной зоне иметь строго оп
ределенный возраст этих комплексов, близкий к возрасту формаций ран
него этапа океанической стадии. Никаких данных о возрасте дунит-гарц- 
бургитового комплекса на Урале нет. Более того, как отмечалось, гео
логические данные скорее свидетельствуют о его более древнем, чем 
Габброиды, возрасте.



Габброиды, амфиболиты и диабазы комплекса параллельных даек связаны с 
вулканитами океанической стадии и формировались, по-видимому, практически 
одновременно с  ними. Хотя прямых данных о возрасте габброидов нет, вполне 
допустимо предположение о том, что время их становления, как и возраст вул*. 
канитов, закономерно изменяется от периферии палеоокеанической структуры 
к ее осевой части. В этом случае приходится допускать, что при раздвигании 
происходило горизонтальное движение по границе гарцбургита и габброидов, 
что хорошо коррелируется со строением полосчатого комплекса, разделяющего 
гипербазиты и габброиды (см . главу III). Напомним, что полосчатый комплекс 
представляет собой зону пластического течения материала в условиях довольно 
высоких температур и низких давлений. Это соответствует условиям, существую* 
шим в современных областях активного растяжения (рифтовые долины средин
но-океанических хребтов, зоны раздвигания Японского моря и т .д .), где извео~ 
тен необычайно высокий тепловой поток.

Разумеется, 'проскальзывание* на границе Мохоровичича не исключает 
горизонтального движения и по более глубоким тектоническим поверхностям 
(поверхность волновода). Однако совершенно очевидно, что геологических дан
ных о движении на столь глубоких уровнях не имеется.

Одновременно с раздвиганием и расширением палеоокеанической структуры, 
начиная с  венлокского времени, в ее западной краевой части (Тагильская зо
на) начинается процесс тектонического скучивания и формирования коры пере
ходного типа. Краевое положение Тагильской зоны обусловило некоторые осо
бенности тектонического скучивания. Породы меланократового основания были 
сорваны примерно по границе гарцбургита с вышележащими габброидами (па
леограница Мохоровичича) и надвинуты на диабазы океанического комплекса 
(тектонические пластины пород платиноносного комплекса). На раннем этапе 
переходной стадии происходило надвигание пород океанической коры с востока 
на запад на океаническую же кору. В связи с  краевым положением зоны в 
ее западной части практически не успели сформироваться комплексы поздне
го этапа океанической стадии.

В западной формационной зоне тектоническое скучивание пород океанической 
коры и формирование переходной происходило позднее (в течение раннего де
вона -  в начале эйфельского времени). В отличие от краевой (Тагильской) 
зоны в тектоническое скучивание вовлекались породы контрастной серии и 
океанического осадочного чехла. На нижних горизонтах коры это скучивание 
начинается с  формирования лежачей складки ('гусен и ц ы '), описанной выше. 
Движение м асс происходит в западном направлении. * Этот процесс в среднем 
девоне захватил всю Уральскую палеоокеаническую структуру (включая 
Осевую зону).

Тектоническое скучивание, приводящее к последовательному формированию 
переходной коры, сопровождается изменением типа вулканизма и его состава 
(см. характеристику раннего этапа переходной стадии), одновременно обра
зуются метасоматические плагиогранитные 'подушки', представляющие собой 
зачатки 'гранитного' геофизического слоя.

Центральный (существенно эксплозивный) тип вулканических проявлений, 
порфировый (с  многими генерациями порфировых вкрапленников) характер вул
канитов, возможность предельной дифференциации магм -  все хорошо согла
суется с  условиями тангенциальных сжатий и тектонического скучивания. Ес
тественно предположить, что в такой гео динамической обстановке могут воз
никнуть локализованные магматические камеры, & возникающие при импульсив^- 
ном движении пластин вторичные зоны растяжения будут использованы в ка
честве непостоянных магмоподводящих каналов.

Наиболее сложен вопрос об источниках магм (андезито-базальтовых в своей 
основе) и плагиогранитизации. Распространенная точка зрения предполагает 
выплавление андезито-базальтов на больших глубинах в связи с  зонами За
ва рицкого -  Беньофа, наклоненными в сторону континентального блока. В 
рассматриваемом случае мы не имеем никаких признаков такой зоны. Более 
того, вдоль западного ограничения Уральской палеоокеанической структуры



наблюдается последовательное надвигание океанической коры в сторону конти
нентального блока.

Нами было высказано альтернативное предположение, согласно которому 
источником андезито-баэальтов и плагиогранитизации являются процессы мета
морфической дифференциации и палингенеза в самой океанической коре, сопро
вождающей процесс скучивания [Павленко и др., 1 9 7 5 ] .  В лежачем крыле 
'гусеницы', сложенной породами океанической коры, или в подошве глубинного 
щарьяжа в процессе метаморфизма происходило выплавление андезито—базаль
товых магм. Их отличие от толеитов объясняется тем, что в метаморфизую- 
шуюся массу вовлекаются, наряду с габброидами и то лентами, осадочные по
роды океанического чехла. Последние, как показали недавние исследования 
[Коссовская, Шутов, 1 9 7 6 ] ,  в современных океанических структурах резко 
обогащены не только кремнеземом, но и К2 О. Плагиогранитизация в рамках 
этих представлений является результатом метаморфической и магматической 
дифференциации вещества океанической коры в большом масштабе, сопровож
дающей тектоническое скучивание. Дифференциация происходит в условиях ам
фиболитовой фации метаморфизма и приводит к формированию в верхах коры 
автохтонных и параавтохтонных плагиогранитов, а в нижних ее горшзонтах -  
амфиболитов и габбро-амфиболитов.

Разумеется, предложенная нами схема должна иметь достаточно глубокое 
геологическое и геохимическое обоснование для того, чтобы рассматриваться 
в качестве одной из возможных гипотез.

Независимо от гипотез образования андезито-базальтов и плагиогрэанитов, 
можно констатирювать, что при тектоническом скучивании океанической коры 
происходят сложные метаморфические преобразования и образуется 'гранитный' 
слой за счет гранитизации вещества самой океанической коры. В рассматри
ваемом случае можно говорить лишь о зачаточном, не повсеместном форми
ровании 'гранитного' слоя. Такой тип развития, когда новый 'гранитный' 
слой образуется в результате многократного тектонического сдваивания порюд 
океаничической коры и ее гранитизации, может быть назван автохтонным.

Относительное движение на запад порюд океанической коры приводит в 
конечном счете к их надвиганию на континентальный блок Русской плиты (или 
пододвиганию последнего под Уральскую эвгеосинклиналь). Нам представляет
ся, что это фиксируется появлением формационного комплекса позднего этапа 
переходной стадии. Такая трактовка хорошо объясняет состав и внутреннее 
строение формации этого этапа и геохимические особенности вулканитов (см. 
главу III). Вероятно, с этим же связана исключительная свежесть вуллсанитов 
(отсутствие зеленокаменных изменений). Напомним широко известный факт 
почти полного отсутствия зеленокаменного метаморфизма вулкано-плутоничес
ких ассоциаций не только наземных, но и морских, формирование которых на 
коре континентального типа не вызывает сомнений [Моссаковский, 1 9 7 5 ] .

Процесс надвигания океанической структуры на континент во времени за
кономерно мигрирует от внешних частей эвгеосинклинали к внутренним. В крае
вой части (Тагильская зона) породы океанической коры оказались надвину
тыми на континентальную уже в конце силурэа -  самом начале девона. В это 
время еше можно предполагать в той или иной мере действие 'конвейерного' 
механизма с  раздвиганием в осевой части палеоокеанической структуры и 
надвиганием океанических масс на континент Русской плиты (в Осевой зоне 
в раннем девоне формировались спилито-диабазовые серии океанической ста
дии) .

Позднее, начиная со второй половины эйфельского века весь поперечник 
эвгеосинклинали был охвачен процессом тектонического скучивания, так что 
с этого времени приходится предполагать относительное сближение континен
тальных масс западного и восточного обрэамления палеоокеанической структуры 
и их активную роль в этом скучивании.

В середине девона кристаллическое основание Русской плиты оказалось 
пододвинутым под всю или большую часть Западной формационной зоны, что 
фиксируется сменой формаций рэаннего этапа переходной стадии формациями



позднего ее этапа. Вероятно, многократный процесс пододвигания фундамента 
сопровождался локальным палингенным гранитообразованием в нем и формировав 
нием гранитно-гнейсовых куполов с  их метаморфическими ореолами. Такой меха*, 
ни эм объясняет трехкратный метаморфизм в Сысертско-Ильмено горском куполе 
(см . главу III), причем становится понятным, что ранний этап метаморфизма 
(силурийский! не проявился в верхней (ордовикско-силурийской) пластине (Слан
цевое обрамление). Докембрийский параавтохтон вместе с нижней эвгеосинкли- 
нальной пластиной ( гнейсовое ядро) были пододвинуты под породы сланцевого 
обрамления только в среднем -  позднем девоне и * запечатаны* вместе следуй 
щим этапом гранитизации и диалиризма (3 7 0  млн. лет).

Наиболее интенсивно пододвигание гранитно-гнейсового основания (или от
носительное надвигание на запад эвгеосинклинальных серий) происходило, по- 
видимому, в позднем девоне -  нижнем карбоне (флишевая стадия). Можно пред„ 
положить, что в это время кристаллический фундамент пододвинулся до Осевой 
зоны (по крайней мере до ее западной части).

Предлагаемая модель формирования коры не лишена некоторых недостатков, j 
Один из сложнейших вопросов -  состав палеозойских отложений чехла параав
тохтона. Действительно, если Русская плита пододвигалась под западную часть 
эвгеосинклинали, то мы должны бы были видеть в ее составе и отложения чех
ла. Возможно, они не выделены из метаморфит гнейсово-мигматитовых комп
лексов. К этим образованиям, видимо, можно отнести метаморфиэованные из
вестняки и известковистые сланцы силура, известные в западном обрамлении 
Мурзинско-Адуйского гнейсового купола.

Разумеется, нарисованная картина представляет собой лишь очень прибли
зительную модель. Важно подчеркнуть лишь одно -  формационные комплексы 
позднего этапа переходной стадии отражают принципиально иной способ обра
зования 'гранитного* слоя, чем это предполагалось для раннего этапа. В дан
ном случае главная роль в формировании 'гранитного* слоя принадлежит гра
нитно-метаморфическим комплексам обрамляющих континентальных масс, тек
тонически перемещенных внутрь палеоокеанической структуры. Мы рассмотрели 
вариант пододвигания чужеродных масс кристаллиникума под эвгеосинклиналь- 
ные серии. Очевидно, иные явления должны были происходить при надвигании 
кристаллических пород на эвгеосинклиналь, но на Урале не имеется данных об 
аллохтонном залегании древних гранито-метаморфических масс внутри эвгео- I 
синклинали, хотя такой вариант нельзя исключить полностью. Рассмотренный 
способ образования нового 'гранитного* слоя в противовес автохтонному, опи
санному ранее, можно назвать аллохтонным. Как видно из приведенного мате
риала, автохтонный способ образования 'гранитного* слоя для западной части 
палеоокеанической структуры последовательно сменяется в каждой зоне аллох
тонным, причем последний является главным фактором формирования коры в 
этой части эвгеосинклинали.

Значительно сложнее поддается расшифровке механизм формирования 'гра
нитного* слоя в восточной части палеоокеанической структуры; она хуже изу
чена, и ее восточное ограничение практически не обнажено. Напомним факты, 
которые могут помочь решению этого вопроса. В восточной формационной I
зоне комплексы океанической стадии в конце силура сменяются андезито-ба- 
зальтами раннего этапа переходной стадии. Однако субшелочные вулканиты 
позднего этапа здесь отсутствуют. Только в нижнекаменноугольных образова
ниях предконтинентальной стадии появляются калиевые липариты (Дианова,
1 9 7 4  г . ) .

В Восточно-Мугоджарском антиклинории известна типичная вулкано-плуто- ' 
ническая ассоциация верхнедевонско-нижнекаменноугольного возраста. Вулка
ниты этой формации со  стратиграфическим несогласием перекрывают докембрий- 
с  кие метаморфиты.

С востока эвгеосинклиналь обрамлена структурами казахстанид с докемб- 
рийским гранитно-метаморфическим слоем, перекрытым вулкано-плутонически
ми комплексами и молассами девона и турнейско-визейским карбонатно-слан
цевым чехлом (Тургайский прогиб). Выше залегает валерьяновская свита ви



зе-намюрского возраста, сложенная морскими, а в верхах субаэральными вул
каногенно-осадочными породами андезитового состава с подчиненным количе
ством липаритов. Эти вулканиты по геофизическим данным прослеживаются 
вдоль Урала далеко на юг, где они смыкаются с  Курами неким вулкано-плу
тоническим поясом Срединного Тянь-Шаня [ Гарецкий и др., 1 9 7 2 ] .

Валерьяновская свита многими исследователями вполне оправданно отно
сится к вулкано-плутоническим ассоциациям, а полоса ее распространения 
выделяется в качестве краевого вулканического пояса [Богданов, 1 9 6 5 ; Буш 
и др., 1 9 7 1 ] .

Наконец, следует иметь в виду, что восточное перемещение масс, отмечав
шееся для Урала (см . главу IV), возникает довольно поздно, только с начала 
каменноугольного времени.

По всей вероятности, в отличие от западной части палеоокеанической струк
туры, где наблюдается типичный механизм обдукции, по восточному ее краю 
формирование коры происходило (на ранних этапах) в результате субдукции и 
последовательного надвигания восточных гранитно-метаморфических масс на 
запад, на эвгеосинклиналь. Перед фронтом этой надвигающейся массы, начи
ная с  позднего силура, формируется переходная кора автохтонного типа. На 
надвигающемся докембрийском блоке по крайней мере с позднего девона су
ществовал вулканический пояс. Вулкано-плутоническая ассоциация Восточно- 
Мугоджарского антиклинория представляет фрагмент внутренней части единого 
вулканического пояса, внешней части которого отвечает валерьяновская свита 
(C^v—п). Омоложение вулканического пояса от внутренних частей к внешним, 
как известно, характернейшая черта всех краевых вулканических поясов. Прин
ципиальная схема распределения формаций Уральской складчатой области изоб
ражена на рис. 5 0 .

В раннем карбоне условия существенно меняются. Метаморфический блок 
'расклинивает'  эвгеосинклинальную призму. Аналогичный механизм 'расклини
вания' был впервые предложен для Аппалач [Dewey, Bird, 1970]. *Расклини- 
вание' приводит к образованию гигантских ретрошарьяжей эвгеосинклинальных 
масс, надвинутых на кристаллиникум восточного обрамления. Западному краю 
этого клина метаморфит, вероятно, отвечает Восточно-Мугоджарекой антикли
но рий, пододвинутый под эвгеосинклинальные серии.

Можно предположить, что пододвигающийся на восток кристаллиникум 
Русской плиты и двигающийся на запад клин метаморфит восточного обрамле
ния палеоокеанической структуры 'столкнулись' где-то в осевой части эвгео - 
синклинали, вызвав резкое утолщение гранитно-метаморфического параавтох
тона и соответственно утолщение 'гранитного' геофизического слоя. С этим 
'гранитным' корнем связано палингенное гранитообраэование, приведшее в 
конце палеозоя к диапиризму гранитных масс и формированию Восточно-Ураль
ского поднятия и 'Главной гранитной оси^ Урала. Соотвественно с запада и 
востока от поднятия оформились крупные прогибы. Таким образом, основные 
структурные элементы эвгеосинклинали связываются нами с вертикальными 
движениями, возникшими в результате гранитного диапиризма и изостатичес- 
кого воздымания Восточно-Уральского поднятия. Эти вертикальные движения 
происходили на фоне интенсивных тангенциальных движений, продолжающегося 
шарьяжеобразования и складчатости.

Таким образом, Уральская эвгеосинклиналь представляет новообразован
ную структуру с океаническим типом коры, возникшую в результате раскалы
вания и раздвигания докембрийских гранитно-метаморфических м асс. Это раз
двигание, начавшись в позднем кембрии, продолжается в течение ордовика, 
силура и раннего девона. Формирование новой континентальной коры происхо
дит последовательно от краев палеоокеанической структуры к ее осевой чао- 
ти. Предполагается, что в западной части идет пододвигание кристаллиникума 
под эвгеосинклиналь (обдукция), а в восточной надвигание кристаллиникума 
на эвгеосинклиналь (субдукция). Только в конечные этапы в восточной части 
эвгеосинклинали формируются ретрошарьяжи, что сопровождается пододвигани- 
ем клина метаморфит под эвгеосинклинальные серии. 'Гранитный' слой сфор-
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Р и с .  5 0 . Принципиальная схема соотношения палеозойских фор
маций Уральской складчатой системы

1 -  континентальная кора и чехол; 2 -  гранитно-метаморфи
ческий слой; 3 — платформенный чехол; 4 — рифтогенный, комп
лекс; 5—1 8 — формации: 5 континентального склона, 6 -  спилит>- 
диабазовая, 7 -  контрастная, 8 -  кремнисто-сланцевая, 9 -  ан
дезито-базальтовая, 1 0 — андезито—дацитовая, 11 — олистостромо—

вая, 12  -  трахиандезитовая, 13 -  базальтовая, 14  -  известково- 
терригенная, 15  -  граувакковый флиш, 1 6 -  вулканогенно-осадоч
ная (базальт^-трахилипаритовая), 17 -  угленосная, 18  -  слоис
тых известняков; 1ft- вулканогенно-плутонический комплекс; 2ft- 
молассы; 21 -  граница океанической и переходной стадий комп
лексов; 22  -  граница комплексов раннего и позднего этапов пе
реходной стадии

Р и с .  5 1 . Принципиальный геологический разрез через эвгео- 
синклинальную зону Южного Урала

1 -  фундамент Русской плиты; 2 -  гранитно-метаморфичес
кий слой восточного обрамления; 3 -  миогеосинклинальный че
хол (шельфовые комплексы); 4 -  комплексы континентального 
склона; 5 -  комплексы меланократового основания (включая 
серпентинитовые меланжи); 6 -  рифтогенные комплексы; 7—9 — 
формационные комплексы: 7 -  Тагильской зоны, 8 -  Запад

ной и Восточной зон, 9 -  Осевой зоны; 1 0 -  комплексы пред- 
континентальной стадии; 11 -  молассы континентальной ста
дии; 1 2 - гранитоиды; 1 3 -  современное положение поверхности 
Мохоровичича; 1 4 -  разломы (достоверные и предполагаемые). 
Цифры на профиле :  1 -  Сакмарский аллохтон, 2 -  Хабарнин- 
ский массив, 3 -  Магнитогорский синклинорий, 4 -  Восточ
но-Уральское поднятие, 5 -  Денисовская зона



мировался аллохтонным и автохтонным путями. Роль аллохтонного механизма 
была ведущей в западной части палеоокеанической структуры в отличие от 
восточной ее части, где аллохтонное формирование коры проявилось только в 
последние этапы.

Один из сложнейших вопросов новообразованных палеоокеанических струк-. 
тур Уральского типа -  вопрос о микроконтинентах, представляющих отдельные 
блоки ('о ск ол к и ') континентальной коры, оставшиеся внутри раздвигающейся 
структуры. Разумеется, нельзя исключить такие блоки внутри эвгеосинклина- 
ли, однако прямых доказательств существования микроконтинентов пока нет. От
сутствуют признаки сноса с  них в палеоокеаническую структуру, известные вы
ходы метаморфит не сказываются на формационной зональности эвгеосинклина- 
ли и т.д. Между тем хорошо известно, что в современных раздвигающихся струк^ 
турах с новообразованной океанической корой микроконтиненты (даже подвод
ные) окружены шлейфом обломочных пород соответствующего состава; они 
сказываются на характере осадков и т.д. Примером такого микроконтинента 
может служить поднятие Ямато в Японском море [Берсенев, 1 9 7 3 ] .  Автор 
не нашел объективных критериев, которые позволили бы отделить микрокон
тиненты от пододвинутых масс метаморфит, слагающих параавтохтон. Вероятно, 
более детальные исследования позволят выделить такие структуры, но несом
ненно лишь, что в процессе тектонического скучивания эти блоки были сорва
ны и находятся сейчас в тектонических соотношениях с эвгеосинклинальными 
сериями.

Формирование континентальной коры палеоокеанической структуры заверши
лось к концу палеозоя. Начиная с триаса, на Восточном склоне закладываются 
своеобразные структуры севёро-сёверо-восточного простирания, представляю
щие собой узкие грабены со сдвиговой компонентой обрамляющих разломов 
(описанные выше грабены Восточно-Мугоджарского антиклинория, Челябинский 
грабен и д р .). С этйми грабенами связано формирование вулканитов траппово- 
го типа и угленосных отложений.

Сочетание разных по генезису, морфологии и времени образования деформа
ций привело в конечном счете к формированию в эвгеосинклинали сложной 
покровно-складчатой структуры. Гипотетический разрез через эвгеосинклиналь 
на Южном Урале иллюстрирует эту структуру (рис. 5 1 ) .

Предложенную схему формирования Уральской эвгеосинклинали, разумеется, 
следует рассматривать лишь в качестве весьма предварительной. Особенно 
недостаточно обосновано формирование коры в восточной части эвгеосинклина
ли. Однако, как мне кажется, эта схема удовлетворительно синтезирует имею
щийся в настоящее время фактический материал и может служить одной из 
рабочих, гипотез для дальнейших исследований.



ПОЛОЖЕНИЕ УРАЛЬСКОЙ СКЛАДЧАТОЙ СИСТЕМЫ 
В ОБЩЕЙ СТРУКТУРЕ ПАЛЕОЗОИД

Этот краткий раздел не ставит целью изложение фактического материала и 
должен рассматриваться как общие идейные представления автора, которые, 
безусловно, носят дискуссионный характер и не претендуют на завершенность. 
Более полно эти вопросы были рассмотрены нами в ряде коллективных статей.

Основываясь на принципах, разрабатываемых под руководством А.В.Пейве 
в Геологическом институте АН СССР большой группой исследователей, была 
сделана попытка рассмотреть временные и пространственные закономерности 
формирования коры на больших пространствах Северной Евразии [Пейве и др., 
1 9 7 2  а,б].

Уральская складчатая! система расположена на западном фланге гигантской 
палеозойской складчатой области, разделяющей Восточно-Европейскую и Сибир
скую докембрийские плат^^рмы. На юге палеозоиды смыкаются со структура
ми Палеотетиса, который фрагментарно прослеживается с  широтными простира
ниями через весь Евразиатский континент (рис. 5 2 ) .

В пределах палеозоид по способу и времени формирования континентальной 
коры, а также по структурному рисунку довольно отчетливо выделяются два 
основных типа структур. Центральная часть поля палеозоид выделена в литера
туре под названием 'палеозоиды мозаичного типа' [ Перфильев, 1 9 6 8 ; Зонен-т 
шайн, 1 9 7 2 ; Пейве и др., 1 9 7 2 6 ] .  Континентальная кора мозаичной области 
образовывалась длительно, в течение нижнего-среднего палеозоя и на основ
ной площади сформировалась к ргшнему девону [Моссаковский, 1 9 7 5 ] .

Мозаичная область с  запада и юго-запада ( Урал -  Кызыл-Кум -  Южный Тянь- 
Шань) и с  юга (Палеотетис) обрамляется линейными системами, формирование 
континентальной коры в которых произошло в конце палеозоя, а в Палеотетисе 
(в его южной части) даже в раннем мезозое [Дергунов и др., 1 9 7 1 ; Мосса
ковский, 1 9 7 5 ] .  Еще одна линейная система (Обь-Зайсанская) с  верхнепалео
зойским возрастом континентальной коры рассекает мозаичную систему в ее 
средней части. \

Таким образом, Урал и Обь-Зайсанская линейные системы представляют со
бой гигантские меридиональные ответвления от трансконтинентального широт
ного пояса Палеотетиса, которые обрамляют с запада и рассекают мозаичную 
область с девонским возрастом континентальной коры. Урал проходит через 
весь континент и выклинивается только где-то  в районе Новой Земли; Обь- 
Зайсанская система менее протяженная. Судя по геофизическим данным, она 
выклинивается в центральной части Западной Сибири (см. рис. 5 2 ) .

Континентальная кора мозаичной области формируется длительно, начиная 
с конца рифейского времени путем последовательного разрастания блоков и 
зон с  новообразованным гранитно-метаморфическим слоем. По-видимому, для 
этой области характерен преимущественно автохтонный механизм образования 
'гранитного'  слоя в результате многократного тектонического скучивания, ме
таморфизма и гранитизации эвгеосинклинальных образований.

Автохтонный способ формирования 'гранитного' слоя доказывается особен
ностями формационных рядов мозаичной области, сходных в своих главных 
чертах с формашионным рядом восточной части Уральской палеоокеанической 
11гЦ ыо



Р и с .  5 2 . Схема формирования коры палеозоид Урало-Сибирской области 
1 -  докембрийская континентальная кора платформ северного ряда; 2 -  то 

же, южного ряда; континентальная кора, сформированная в основном к ранне
му девону ( 3—6) :  гранито-метаморфический слой, образовавшийся: к началу 
кембрия ( 3 ) 9 в начале -  середине ордовика (4 ), в конце силура ( 5 ) и в 
конце девона ( 5 ) ;  7 -  континентальная кора, сформированная в позднем па
леозое; в -  краевой вулканический пояс Урало-Тяньшаньской системы; 9 ,1 0 -  
континентальная кора, сформированная: в раннем мезозое (9) ,  в позднем па
леозое -  раннем мезозое (10); 11 -  внутренние массивы Палеотетиса (частич
но в аллохтонном залегании)

структуры. Как и в этой части Урала, в мозаичных структурах переходная ста
дия очень растянута во времени (в областях с наиболее молодым 'гранитным' 
слоем от ордовика до раннего карбона), отсутствую т формации позднего этапа 
переходной стадии, очень широко распространены крупные массивы плагиогра- 
нит-гранодиоритового состава (Степнинский комплекс Центрального Казахста
на, формация гранодиоритовых батолитов Кузнецкого Ала-Тау, Таннуольский 
массив Тувы и др .).

Появление новообразованного 'гранитного' слоя фиксируется по времени об
разования плагиогранит-гранодиоритовых массивов и перекрывающих их ниж
них моласс, сочетающихся с  раннеорогенными андезито-дацитовыми и дацит- 
липаритовыми вулканитами натриевой специализации [ Моссаковский, 1 9 7 5 ] .

Становление континентальной коры в мозаичной области фиксируется широ
ким распространением наземных вулкано-плутонических (орогенных) комплек
сов, спаивающих блоки с разновозрастным гранитно-метаморфическим слоем 
в единый континентальный массив [Моссаковский, 1 9 7 5 ] .

Тектоническое скучивание, приводящее в конечном счете к образованию гра
нитно-метаморфического слоя, в каждой конкретной зоне охватывает обычно 
большой возрастной интервал. Об этом  можно судить по возрасту формаций 
переходной стадии (средний кембрий -  верхний ордовик для ордовикского 'гра -



литного* слоя Центрального Казахстана, средний кембрий -  силур для силурий
ского "гранитного* слоя Алтая и Западного Саяна и т. д .). Э тот процесс был 
достаточно сложен и сопровождался структурными перестройками с  изменени
ем структурного плана. Достаточно напомнить предордовикскую перестройку, 
столь характерную для Центрального Казахстана и Аптае-Саянской области 
[Никитин, 1 9 7 3 ; Херасков, 1 9 7 5 а ] .

В работе Н.П.Хераскова, вышедшей в 1 9 6 7  г ., показано, что фазы текто
нического скучивания в мозаичной области (Кузнецкий Алатау, Тува) могут 
проявляться еще в океаническую стадию. На рассланцованных и смятых ком~3 
плексах океанической стадии несогласно залегают океанические же кремнисто
карбонатные серии и контрастные вулканиты. Последние вверх по разрезу сме
няются комплексами переходной стадии. По-видимому, участки такого раннего 
тектонического скучивания могут быть найдены и в современных океанах. По 
представлениям А.В.Пейве [1 9 7 5 ] ,  к ним относится Срединно-Атлантический 
кребет. Вероятно, специфика западной части Тихого океана с  утолщенным 'б а 
зальтовым* слоем и широким распространением карбонатных осадков также 
связана с  ранним скучиванием океанической коры, которое не привело к появ
лению комплексов переходного типа.

Все сказанное позволяет предположить, что длительное и многократное тек
тоническое скучивание -  обязательная особенность областей с автохтонным 
"гранитным* слоем. Э тот вывод важен для решения вопроса об источниках ве
щества, приводящего к аллохимическому метаморфизму, гранитизации и в ко
нечном счете становлению континентальной коры. Многократно скученные э в -  
геосинклинальные серии, в состав которых помимо океанических толеитов и 
меланократовых пород входят мощные призмы осадков, снесенных с  докембрий- 
ских континентальных масс, как нам представляется, содержат в себе доста
точное количество компонентов для создания нового автохтонного * гранитного* 
слоя. Процессы метаморфизма и палингенеза, сопровождающие скучивание, мог
ли бы привести к метаморфической дифференциации в объеме всей коры. В 
нижних частях в условиях эклогитовой и гранулитовой фаций могло происхо
дить новообразование 'базальтового* слоя, а в верхних 'гранитного*.

Более подробно тектонические и вещественные аспекты такого механизма 
были изложены нами в специальной статье [Павленко и др., 1 9 7 5 ] .  Приведен
ные выше соображения не решают вопроса о первичном источнике вещества 
'гранитного* слоя, тем более, что они исходят из факта существования дори- 
фейских сиалических 'островов*, образование которых без глубинной дифферен
циации вещества, по-видимому, невозможно. Мы только подчеркиваем возмож
ность иного механизма, который может действовать наряду с  механизмом глу
бинной дифференциации.

К сожалению, пока почти нет детальных структурных исследований, кото
рые позволили бы оценить механизм тектонического скучивания в мозаичной 
области. Неясной остается роль шарьяжей в формировании ее структуры, вре
мя их образования и т. д. Существование сдвигов и крупных надвигов на позд
нем (континентальном) этапе развития структур, по-видимому* не вызывает 
сомнения [Суворов, 1 9 6 3 ; Лукьянов, 1 9 6 5 ; Буртман, 1 9 6 4 ; Кабанов, 1 9 7 1 ].

В самые последние годы появились данные о существовании доскладчатых 
тектонических покровов в Западном [Херасков, 1 9 7 5 а ]  и в Восточном Саянах 
[Ляшенко, 1 9 7 8 ] .  Тектонические покровы того же типа закартированы Л.П.Зо- 
неншайном в Озерной зоне МНР [Зоненшайн, Кузьмин, 1 9 7 8 ] .

В Джалаир-Наймайской зоне Казахстана, по мнению Г.Ф.Ляпичева и автора, 
рифейские вулканогенно-осадочные серии образуют две тектонические пластины, 
расслоенные пластиной серпентиниэированных гипербазитов, переходящих по про
стиранию в серпентинитовый меланж. Э тот пакет пластин смят в сложную ан
тиклинальную складку с вертикальными крыльями и пологим замком. Подобные 
примеры можно было бы продолжить. Общим практически для всех рассматри
ваемых случаев (может быть, за исключением Восточного Саяна) оказывается 
то, что наблюдается чередование пластин, сложенных породами одной и той же 
фациальной зоны. Пока не известны случаи тектонического совмещения зон,



первично удаленных одна от другой на большие расстояния. Может быть, этим 
объясняется исключительно 'бедный* набор обломков в серпентинитовых мелац 
ж ах, известных в мозаичных системах. Примерами могут служить серпентинит 
товые меланжи восточной части Тектурмасского антиклинория [Кабанов, 1 971] 
Западного Саяна [Херасков, 1 9 7 5 а ] , Джалаир-Найманской зоны и т. д. Они 
состоят из обломков пород меланократового основания и вметающих пород, 
чужеродные 'экзотические' породы в них отсутствуют.

На формирование тектонических покровов косвенно указывают горизонты 
олистостром, выявленные в последнее время в разных участках рассматрива
емой области. Олистостромы описаны в пределах Ильчирского массива (дан
ные Г.Д.Ляшенко), где они появляются, по-видимому, на двух стратиграфичес
ких уровнях внутри рифейских отложений; на северном фасе Западного Саяна 
(арбатская свита С т 2 _ з ) [Херасков, 1 9 7 5 а ], судя по описанию, олистостромо- 
вые горизонты есть в ордовикских отложениях Юго-Западного Алтая [Нехоро
шее, 1 9 5 8 ] .  В Бет-Пак-Дале (Центральный Казахстан) олистостромовые го
ризонты наблюдали С.Г.Токмачева, Г.Ф.-Ляпичев, Н.Г.Маркова, Г.В.Палец и ав
тор по крайней мере на трех стратиграфических уровнях (рифей-венд, кембро- 
ордовик, средний ордовик). Многократное появление олистостром в одном районе 
косвенно указывает на многоэтапность шарьяжеобразования.

Вероятнее всего, тектоническое скучивание в мозаичной области заключа
лось в многократном, сравнительно малоамплитудном шарьировании эвгеосин- 
клинальных серий друг на друга и многократной их складчатости в течение 
переходной (и, частично, еще в океаническую) стадии развития. Разумеется, 
такой вывод можно рассматривать только как весьма предварительное предпо
ложение.

Формирование вулкано-плутонических (орогенных) поясов и их латеральная 
возрастная и вещественная изменчивость, по мнению А. А.Моссаковского, свя
зана с  заложением в континентальную стадию пологих глубинных надвигов, 
по которым уже сформированная континентальная кора надвигается в сторону 
остаточных зон, где эта кора еще только формируется. Процесс становления 
континентальной коры в мозаичной системе подробно рассмотрен им в специ
альной работе [Моссаковский, 1 9 7 5 ] .

Автохтонный способ формирования 'гранитного' слоя, вероятно, был преоб
ладающим, но не единственным в мозаичной области. В краевых ее частях и 
на границах зон с разновозрастным гранитным слоем в принципе можно ждать 
'межзональные' шарьяжные перекрытия и соответственно аллохтонное образо
вание гранитно-метаморфического слоя. К сожалению, этот вопрос не может 
быть решен на данной стадии изученности. В Енисейском кряже Е.С.Постель
ников (устное сообщение) предполагает надвигание рифейских офиолитовых 
серий в восточном направлении на докембрийский кристаллиникум Сибирской 
платформы и ее миогеосинклинальный чехол. Аналогичная картина (по данным 
Г.Ф. Ляшенко) наблюдается в Восточном Саяне. Однако все эти предположения 
требуют дополнительной проверки.

Общие закономерности.формирования 'гранитного' слоя и континентальной 
коры отражены на схеме (см. рис. 5 2 ) .  Эта схема отражает положение бло
ков с  разновозрастным 'гранитным' слоем и континентальной корой в совре
менной структуре континента и не несет в себе палинспастической нагрузки.

В рифейское время между Восточно-Европейской и Сибирской платформами, 
по-видимому, существовала крупная палеоокеаническая структура, размеры ко
торой могли соответствовать современным океанам. С конца рифея -  в венде 
начинается тектоническое скучивание й по периферии этой палеоокеанической 
структуры образуется 'гранитный' слой, опоясывающий ее с запада, востока 
и по крайней мере частично с  юга. В остальной части палеоокеана сохраняют
ся океанические условия и формируются кремнисто-спилит-диабаэовые форма
ции (Н3 —Сш^). Необычайно интенсивный импульс тектонического сжатия и ску
чивание в мозаичной области приходится на поздний кембрий -  ранний ордовик. 
С этим связано наращивание 'гранитного' слоя по восточной, западной и час
тично южной периферии мозаичной структуры и образование отдельных гранит-



,0 -метаморфических блоков внутри (Рудный и Юго-Западный Алтай, Чингиз- 
Гарбагатайская зона). Скучивание в той или иной мере захватило большую 
,асть океанической структуры, где с этого времени начинают формироваться 
рмплексы переходного типа. Только во внутренней части (Прибалхашье, Тек- 
Рурмас) сохранились океанические условия.

Легко заметить, что этот  импульс скучивания совпадает по времени с  за
жжением Уральской палеоокеанической структуры. По существу Уральская 
^геосинклиналь представляет собой вторичную зону растяжения, возник
шую в тыловой части закрывшейся океанической структуры мозаичной 
области.

Возможно, как это предполагает С.В.Руженцев [1 9 7 6 ], дополнительным 
ймпульсом растяжения Уральского рифта было интенсивное скучивание Палео- 
Зтлантики, происходившее в это же время. К сожалению, нет прямых данных, 
которые позволили бы судить о времени заложения палеоокеанической струк- 
гуры Южного Тянь-Шаня и, тем более, Палеотетиса. Эти линейные системы 
расположены между древними кристаллическими массивами южного -  ю го-за 
падного обрамления мозаичной области и наиболее древним, рифейским, 'г р а -  
шитным' слоем краевых зон этой области, что напоминает положение Ураль
ской новообразованной эвгеосинклинали. Наиболее древние члены эвгеосинкли- 
вального разреза, как и на Урале, имеют ордовикский (Сарталинская зона Юж
ного Тянь-Шаня) [Макарычев, 1 9 7 5 ]  и ордовикско-силурийский (варисииды 
Монголии) [Дергунов и др., 1 9 7 1 ] возраст. Эвгеосинклинальный разрез Юж- 
вого Тянь-Шаня начинается толщей пикритов, которые выше сменяются нор
мальными спи литами и диабазами [Макарычев, Висьневский, 1 9 7 3 ] .  Пикриты, 
tax известно, характерны для рифтогенных комплексов, связанных с  деструк- 
шей континентальной коры. Все это позволяет предположить, что линейные 
системы Южного Тянь-Шаня, Палеотетиса и, возможно, Иртыш-3 ай санской зо 
вы, как и Урала, представляют собой вторичные зоны растяжения, связанные 
с формированием континентальной коры мозаичной области.

Вторичные зоны с океанической корой несколько напоминают новообразован- 
вые краевые моря западного обрамления Тихого океана. Новообразованность 
Японского моря, например, не вызывает сомнения [Кропоткин, Шахворстова, 
1965; Берсенев, 1 9 7 3 ; Меланхолина, Ковылин, 1 9 7 6 ] .  Японский микроконти
нент, оторвавшийся от Азиатского континента, в какой-то мере аналогичен 
рифейским 'гранитным* блокам, обрамляющим с  внутренней стороны линейные 
системы. Отличие заключается в значительно большей зрелости коры мозаич
ной области в момент образования вторичных зон, чем это можно предполо
жить для запада Тихого океана. Имеются и другие различия, так что проводи
мая аналогия далеко не абсолютна.

Дальнейшее скучивание структур привело к формированию в конце силура 
континентальной коры почти на всем пространстве мозаичной области. Только 
в Прибалхашье сохранились, остаточные структуры с корой переходного типа.
В линейных системах соответственно продолжалось раздвигание и расширение 
палеоокеанических зон. В конце девона -  начале карбона мозаичная область 
была полностью консолидирована. Тектоническое скучивание, формирование 
крупных аллохтонных масс и 'гранитного' слоя на больших пространствах пе
реместилось в линейные зоны, которые в конце палеозоя 'припаялись' к мо
заичной континентальной глыбе. Переходная кора в это время сохранилась 
только вдоль южного края Палеотетиса.

В заключение рассмотрим некоторые аспекты механизма формирования коры 
в линейных системах Южного Тянь-Шаня и Палеотетиса (в Монгольском сек
торе). Структуры Южного Тянь-Шаня и варисиийские структуры Кызылкума, 
судя по геофизическим данным, соединяются с Уральской эвгеосинклиналью 
под чехлом Туранской плиты. В Тянь-Шане и Кызылкуме еще в большей сте
пени, чем на Урале, крупные тектонические покровы определяют характер тек
тонического скучивания [Буртман, 1 9 7 6 ; Поршняков, 1 9 6 8 ; Макарычев, 
1 9 7 5 ]. Согласно представлениям В.С.Буртмана [1 9 7 3 , 1 9 7 6 ] ,  которые раз
деляет и автор, Южный Тянь-Шань представляет систему трех основных паке-



то в пластин, сложенных породами разных формационных зон. Тектонические 
пластины смяты в сложные складки и разбиты надвигами.

Офиолитовые (эвгеосинклинальные) образования палеозойской океанической 
коры образуют прерывистый пояс, известный в литературе под названием Тур^ 
кестанского. Структурная позиция этой ассоциации подробно рассмотрена в 
специальной статье [Буртман и др., 1 9 7 3 ] .

Офиолиты Туркестанского пояса распространены в полосе, протягивающей
ся от  хр. Султан-Уиздаг, через горы Центрального Кыэылкума и хребты Тур., 
кестано-Алая в район Баубашатинского горного узла. Восточное продолжение 
этой полосы (смещенное по Таласо-Ферганскому сдвигу) находится в хреб
тах Атбашинском и Джингджир. Тектонические пластины, сложенные офиолита- 
ми, образуют самый верхний пакет тектонических пластин.

Наиболее низкое (параавтохтонное) положение занимает миогеосинклиналь- 
ный ко мЬ леке, характерная часть которого -  толща карбонатных пород. Она 
охватывает девон, ранний карбон и' частично средний карбон, а на некоторых 
участках также верхний силур. В хребтах Туркестано-Алая, Баубашатинском 
горном узле и к востоку от Ферганского хребта эти отложения залегают на 
силурийских терригенных отложениях и их фундамент не виден. В горах Кы- 
зылкума девонские известняки лежат резко несогласно на рифейских метамор- 
фитах. Мощность карбонатных отложений 1 ,5 -2  км, иногда более 3 км. Стра
тиграфический разрез комплекса венчает флишевая (с олистостромом) толща 
среднекаменноугольного возраста. Этот комплекс отложений интерпретируется 
как шельфовый комплекс окраины континентальной глыбы южного обрамления 
[Буртман, 1 9 7 6 ; Шульц, 1 9 7 2 ] .

Средний пакет пластин сложен песчано-сланцевыми отложениями силура 
(возможно, включая ордовик), карбонатными, кремнисто-карбонатными или 
терригенными отложениями верхов силура, девона и нижнего карбона. Пакет 
пластин построен достаточно сложно и в его верхних частях, видимо, появля
ются пластины эвгеосинклинальных (вулканогенно-осадочных) пород силурий
ского и девонского возраста.

Стратиграфический разрез среднего пакета часто венчается флишевыми об
разованиями среднего карбона. В некоторых местах (горы Тамды-Тау в Кы
зылкумах) в кровле пакета появляется типичный олистостром, содержащий 
глыбы пород офиолитовой ассоциации, вулканитов и глыбы известняков, в ко
торых встречена кембрийская фауна. В.С.Буртман [1 9 7 6 ]  относит этот  оли
стостром к среднему карбону. Однако, по нашим наблюдениям, имеются посте
пенные переходы от олистострома к фаунистически охарактеризованным силу
рийским отложениям, что датирует олистостром силурийским возрастом. Ос
новная масса пород этого пакета, по-видимому, отвечает формационному ком
плексу континентального склона и подножия и аналогична сланцевой зоне 
Уральской миогеосинклинали.

Верхний пакет пластин, сохранившийся в ядрах синформных складок, сложен 
породами эвгеосинклинального ряда и построен необычайно сложно. В нем, по
мимо большого числа пластин, часто выклинивающихся, отмечены крупные пе
ревернутые и лежачие складки (некоторые были рассмотрены выше; см. главу 
IV. Каратауский аллохтон). В составе этого пакета выделяются породы мела- 
нократового основания, различные вулканогенные и вулканогенно-осадочные 
серии ордовика (? ) , силура и девона. Изучены вулканиты недостаточно. В них, 
несомненно, могут быть выделены аналоги комплексов океанической (ордовик 
(? )  -  силур Сартапинской зоны) [Макарычев, 1 9 7 5 ] и переходной (например, 
силурийские отложения северного Нура-Тау) стадий развития. Породы мелано- 
кратового основания по составу и последовательности напластования тождест
венны описанным для Урала [Буртман и др., 1 9 7 3 ] .  Обычно породы основания 
образуют обособленные тектонические пластины, подстилающие или перекрыва
ющие эвгеосинклинальные образования. Рекбнструкция первичной зональности 
варисской геосинклинальной системы Тянь-Шаня проведена В.С.Буртманом 
[ 1 9 7 3 ] .  В направлении с севера на юг располагаются следующие первичные 
зоны:



1. Северный кристаллиникум (Срединный и Северный Тянь-Шань), пред
ставляющий рифейский "гранитный" слой мозаичной области.

2. Туркестанская палеозойская палеоокеаническая структура.
3. Зона континентального склона и подножия (средний пакет пластин).
4. Южный континентальный блок с  докембрийским фундаментом и средне- 

н еозой ски м  шельфовым чехлом (параавтохтон).
Современная структура и кора эвгеосинклинали возникла в результате на

двигания северного кристаллиникума на эвгеосинклиналь и эвгеосинклинали на 
ожный континентальный блок. Процессы шарьирования могли начаться уже в 
донце силура, но особенно активными они были в среднем карбоне. В верхнем 
палеозое все структуры были смяты и окончательно сформировалась континен
тальная кора.

Легко видеть, что Уральская и Туркестанская структуры, эаложившиеся на 
океанической коре, развивались сходным образом. Кора в той и другой систе
ме формировалась при надвигании каледонского континента на эвгеосинклиналь, 
а древний кристаллиникум их внешнего обрамления пододвигался под палеоокеа- 
аическую структуру.

Отличие заключается в значительно меньшей мощности эвгеосинклинальных 
аллохтонных масс Южного Тянь-Шаня, которые, пожалуй, сопоставимы с крае
выми офиолитовыми аллохтонами Урала. Внутренние части этой палеоокеани- 
ческой структуры, возможно, полностью перекрыты северным кристаллиникумом.

В Южной Монголии (восточный фланг Палеотетиса) палеозойская эвгеосин- 
клинальная зона выражена очень хорошо и по своей полноте сопоставима с  
Уральской эвгео синклиналью. Доступна изучению только северная часть этой 
зоны. Южный ее край и обрамляющие с юга массивы докембрийсдсой платформы 
находятся на территории Китая. С севера эвгеосинклиналь ограничена докем- 
брийскими метаморфитами Центрально-Монгольского поднятия, на которых вбли
зи эвгеосинклинали сохранились ордовикские и силурийские терригенно-карбо
натные отложения шельфового типа. Западнее эвгео синклинальная зона, имею
щая широтное простирание, срезает северо-западные структуры Монгольского 
Алтая.

Палеозойская эвгеосинклиналь обладает всеми чертами палеоокеанической 
структуры. Здесь выделяются комплексы меланократового основания, включаю
щие гарцбургиты, пироксениты и габброиды ( массив Дзолен) [Зоненшайн, Кузь
мин, 1 9 7 7 ] .  Породы меланократового основания образуют самостоятельные 
тектонические пластины, залегающие на эвгеосинклинальных сериях, или пре
вращены в серпентинитовый меланж (хр. Гурбан Сайхан). В эвгеосинклгадаль
ном разрезе отчетливо устанавливаются спилито-диабазовая (S— и кремни
сто-сланцевая (Dj _2) Формации океанической стадии, которые сменяются выше 
граувакковой (L>2-3 и С].), черносланцевой (Ь^ —С^) и андезито-базальтовой 
(D—C j) формациями переходной стадии [Дергунов и др., 1 9 7 1 ; Перфильев, С уе- 
тенко, 1 9 7 4 ] .

В поперечном сечении эвгеосинклинали наблюдается зональность, связан
ная с  постепенным формированием "гранитного* слоя с севера на юг. В се
верной зоне (Гобийский Алтай, Заалтайская Гоби) комплексы океанической 
стадии сменяются переходными в середине силура [Зоненшайн и др., 1 9 7 0 ] ,  
в южной -  в конце девона [Дергунов и др., 1 9 7 1 ] . В северной полосе уже 
в раннем карбоне формировались наложенные впадины, выполненные нижними 
моласами и наземными вулканитами, а в южной в это  же время продолжали 
формироваться комплексы переходной стадии.

Развитие палеозойской эвгеосинклинали Южной Монголии, как нам пред
ставляется, определяется надвиганием северного кристаллиникума на юг, на 
эвгеосинклиналь, аналогично тому, как это предполагалось для Южного Тянь- 
Шаня, или на ранних стадиях развития для восточной части Уральской эвгео
синклинали (Булганский надвиг) [Тихонов, 1 9 7 4 ] .  На восточном фланге, внут
ри эвгео синклинальной зоны выделяется Уланульский блок докембрийских м е- 
таморфит, который рассматривается нами как аллохтонная пластина северного 
кристаллиникума [Дергунов и др., 1971].



Таким образом, для линейных систем, обрамляющих мозаичную область, 
намечается общая закономерность. Формирование структуры коры и 'гранитно
г о '  слоя обусловлено постепенным надвиганием мозаичного блока на обрамля- 
юише структуры с  океанической корой. Перед фронтом надвигающихся блоков 
происходит автохтонное формирование 'гранитного' слоя, которое на разных 
этапах может смениться аллохтонным механизмом.

Надвигание мозаичного континентального блока на обрамляющие палеоокеа- 
нические структуры Урала -  Тянь-Шаня -  восточного сектора Палеотетиса бы- 
ло неравномерным. Максимальное надвигание наблюдается в Тянь-Шане -  Кы- 
зы л кум ах в месте резкого изменения простирания этих структур от субширот-. 
ных (Палеотетис) к субмеридиональным (.Урал).

Палеозойские складчатые сооружения Азии представляют собой гигантскую 
палеоскеаническую структуру, которая в конце палеозоя вошла в состав конти
нента Северной Евразии, 'спаяв* Восточно-Европейский и Восточно-Сибирский 
континентальные блоки. Процесс формирования континентальной коры ь этой 
области был достаточно длительным и сложным. Формирование континенталь
ной коры сопровождалось образованием вторичных структур с  корой океаничес
кого типа.
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