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ВВЕДЕНИЕ

В структуре палеозоид Южного Урала широко
распространены офиолиты, формирование кото�
рых проходило в надсубдукционной обстановке.
Породы комплекса параллельных даек и пере�
крывающие их вулканиты в этом типе отличает
низкая и умеренная титанистость и повышенная
магнезиальность. Некоторые породы по химиче�
скому составу отвечают бонинитам. В нижней ча�
сти разреза преобладают деплетированные гарц�
бургиты. Биостратиграфическими и изотопно�
геохронологическими методами устанавливается
раннедевонский возраст верхней части разреза
офиолитов.

Впервые по петро�геохимическим данным по�
роды комплекса параллельных даек Хабарнин�
ского массива были сопоставлены с толеитами и
андезибазальтами островных дуг Маеговым В.И.
[30]. Тогда же обстановки формирования ком�
плекса начинают рассматривать как зоны вторич�
ного растяжения типа краевых морей [28]. Позже
сведения о существовании надсубдукционных
офиолитов приводятся для Бурибайского района
на западе Магнитогорской зоны [26] (рис. 1).
Здесь описаны бониниты в эффузивном разрезе
(баймак�бурибайская свита девонского возрас�
та), перекрывающем комплекс параллельных да�
ек. Примерно в это же время, южнее, в структуре
Хабарнинского офиолитового массива описан
комплекс параллельных даек, породы которого
имеют дифференцированный состав, низкую ти�

танистость при повышенной магнезиальности и
по этим параметрам близки к бонинитам [46].

Офиолиты этого типа перекрываются типич�
ными островодужными вулканогенными серия�
ми, и в настоящее время их прерывистые выходы
устанавливаются вдоль западного края Магнито�
горской мегазоны от широты города Учалы на се�
вере в полосе протяженностью около 600 км к
югу. Офиолиты данного типа распространены в
Западно�Магнитогорской, Присакмаро�Возне�
сенской и Сакмарской зонах. Наиболее южные
выходы располагаются в средней части Мугоджар
[65] в Западно�Мугоджарской зоне, которая яв�
ляется продолжением Магнитогорской мегазо�
ны. На севере Присакмаро�Вознесенской зоны, а
также в структуре Кемпирсайского аллохтона и в
меланже Сакмарской зоны широко распростра�
нены фрагменты коровых частей ордовикских
офиолитов [13, 55, 61], которые имеют отличные
от девонских петро�геохимические особенности.
В некоторых структурах происходит сближение и
тектоническое перемешивание офиолитов раз�
личного возраста и типа. В настоящей работе
приводятся новые данные и обобщаются резуль�
таты предшествующих исследований, касающие�
ся строения, состава и возраста верхних элемен�
тов разреза офиолитовой ассоциации, характери�
зующей ранние этапы развития зоны субдукции,
над которой сформированы девонские острово�
дужные серии Магнитогорской мегазоны. Полу�
ченные данные позволяют различать разновоз�
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В структуре южноуральских палеозоид широко распространены офиолиты, состав пород которых
указывает на то, что они формировались в надсубдукционной обстановке. В разрезе комплекса па�
раллельных даек и эффузивов преобладают низкотитанистые и высокомагнезиальные породы, ва�
рьирующие от базальтов до андезитов, многие из которых относятся к бонинитовой серии. Этот тип
офиолитов устанавливается в полосе протяженностью 600 км. Эффузивы содержат прослои крем�
ней с эмсскими конодонтами. Плагиограниты, располагающиеся на уровне комплекса параллель�
ных даек и связанные с ним генетически, имеют возраст 400 млн. лет. Офиолиты находятся в осно�
вании мощного разреза островодужных вулканитов. Состав магматических пород, параметры мета�
морфизма нижнедевонских комплексов указывают на совместную роль субдукционных и
мантийно�плюмовых процессов при их формировании. Формирование раннедевонских офиолитов
происходило при нестационарном режиме субдукции, возникшем на внутриокенической конвер�
гентной границе плит, существовавшей, по крайней мере, со среднего ордовика.
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растные офиолиты, сформированные в различ�
ных геодинамических обстановках.

Структурная зональность Южного Урала

Структурному районированию Южного Урала
посвящено много работ. Обобщения по этому во�
просу можно найти, в частности, в монографии
В.Н. Пучкова [37] и в книге, посвященной ре�
зультатам работ по программе Урсейс�95 [8]. Цен�
тральное место рассматриваемого региона занимает
Магнитогорская мегазона (синформа), в которой
распространены образования палеоокеанического
сектора и островодужные комплексы, а также офи�
олиты палеозойского возраста (см. рис. 1). Нижний
структурный уровень синформы на западном крыле
(Присакмаро�Вознесенская зона) слагают ордо�
викские офиолиты, вулканиты островных дуг и
задуговых бассейнов, которые также представле�
ны в краевых аллохтонах (Сакмарском, Кракин�
ском, Сухтелинском). Аллохтоны, сложенные
комплексами палеоокеанического сектора, зале�
гают на палеоконтинентальных комплексах. По�
следние на западе слагают край Восточно�Евро�
пейского палеоконтинента (Башкирский анти�
клинорий и зона Уралтау Центрально�Уральской
мегазоны), а на востоке – Кочкаро�Адамовскую
зону Восточно�Уральской мегазоны. В этих
структурах выделяются фундамент, сложенный
докембрием, и нижне�среднепалеозойские тер�
ригенно�карбонатные чехлы. Западную границу
Магнитогоской синформы принято называть зо�
ной Главного Уральского разлома. На востоке зо�
не Главного Уральского разлома тождественна
Восточно�Магнитогорская зона разломов. Две
эти зоны имеют встречные падения, что подтвер�
ждается различными геофизическими методами,
включая сейсмическое профилирование [8]. Кон�
вергентные процессы на границе западного па�
леоконтинентального и палеоокеанического сек�
торов маркируют метаморфические суванякский и

максютовский комплексы зоны Уралтау, граувакки
зилаирской свиты. Структурная зональность палео�
зоид Южного Урала отражает развитие ордовик�
ской и девонской внутриокеанических вулканиче�
ских дуг, западной континентальной окраины
и разделявших их бассейнов.

Районы распространения надсубдукционных 
офиолитов

Актау)Таналыкская зона (Бурибайский район)

Дайковый комплекс и связанные с ним посте�
пенным переходом эффузивы, которые по соста�
ву отвечают бонинитам, впервые развернуто бы�
ли описаны в Бурибайском районе на р. Таналык
[26] (см. рис. 1). Эти комплексы слагают запад�
ную часть Западно�Магнитогорской зоны. Часто
этот фрагмент структуры выделяется как Актау�
Таналыкская зона. В современных схемах [23, 32]
вулканогенный разрез расчленяется на нижнюю –
баймак�бурибайскую и верхнюю – верхнетана�
лыкскую свиты. Возраст свит определяется как
раннеэмсский, по стратиграфическому положе�
нию ниже отложений датированных эмсскими
конодонтами [32]. Данный район является стра�
тотипическим для вулканогенных толщ рассмат�
риваемого нами уровня и состава. Состав этих
толщ изучен довольно полно [23, 96], и поэтому
нами проводится корреляция стратиграфических
уровней, выделяемых в других районах, и сопо�
ставление особенностей их состава с комплекса�
ми Бурибайского района.

Баймак�бурибайская свита расчленяется на
долерито�базальтовую, пиллоу�базальтовую и
риодацит�базальтовую толщи, формирование ко�
торых, как считается, знаменует начальный этап
формирования энсиматической островной дуги
[7, 23, 66, 96]. В нижних толщах преобладают маг�
незиальные толеитовые и коматиитовые пиллоу�
базальты и бонинитовые вариолиты. Отмечаются
так же низкомагнезиальные толеитовые и субще�

Рис. 1. Схема распространения основных структур и комплексов в западной части Южного Урала
1 – каменноугольные и пермские флиш и молассы Предуральского прогиба; 2 – каменноугольные терригенно�карбо�
натные и карбонатные отложения; 3 – нижнекаменноугольные вулканиты; 4 – фаменские граувакки; 5 – девонские
(D1l–D3fr) кремнистые конденсированные отложения; 6 – терригенные и карбонатные отложения среднего ордови�
ка–верхнего девона; 7 – средне�верхнедевонские вулканогенные и вулканогенно�осадочные образования; 8 – эмс�
ские вулканогенные образования с комплексом параллельных даек; 9–11 – зона Уралтау: 9 – палеозойские, частично
допалеозойские кварцито�сланцы (суванякский комплекс), 10 – эклогит�глаукофансланцевый максютовский ком�
плекс, 11 – верхнедокембрийские метаморфические образования; 12 – вендские вулканогенные и вулканогенно�оса�
дочные породы; 13 – ордовикские, силурийские и девонские кремнистые, терригенные и туфогенно�осадочные отло�
жения; 14 – ордовикские, силурийские и девонские вулканогенные комплексы; 15 – докембрийские метаморфиче�
ские породы фундамента и терригенно�карбонатные ордовикские породы чехла Восточно�Уральской мегазоны; 16 –
докембрийские комплексы Башкирского антиклинория; 17 – средне�позднепалеозойские гранитоиды; 18 – мафит�
ультрамафитовые комплексы и серпентинитовый меланж; 19 – тектонические границы. Цифрами в кружках обозна�
чены: I – Предуральский краевой прогиб; II – Центрально�Уральская мегазона: Башкирский антиклинорий (IIа), зо�
на Уралтау (IIб); III – Зилаирский синклинорий, Кракинскиий аллохтон (IIIа), Сакмарский аллохтон (IIIб); IV – При�
сакмаро�Вознесенская зона; V –Магнитогорская мегазона (Va – Актау�Таналыкская зона); VI – Восточно�Уральская
мегазона: VIа – Кочкаро�Адамовская зона, VIб – Сухтелинский аллохтон. Цифрами в треугольниках обозначены рай�
оны и участки детальных исследований: 1 – Хабарнинский, 2 – Рамазановский, 3 – Новоракитянский, 4 – Бурибай�
ский, 5 – Чингизовский, 6 – Калканский, 7 – Буйдинский; К – Кемпирсайский массив
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лочные базальты. В верхней толще залегают даци�
ты, риодациты, базальты и андезибазальты из�
вестково�щелочной серии. Общей чертой пород
основного состава нижней толщи является при�
сутствие отрицательных аномалий Nb, Ta, Zr, Hf,
Ti и обогащение элементами с крупными ионны�
ми радиусами [23]. Особенности состава пород
нижней толщи баймак�бурибайской свиты поз�
волили авторам [23] сделать вывод о том, что вы�

плавление происходило в надсубдукционной об�
становке с участием флюидов при высокой степе�
ни плавления из деплетированного мантийного
перидотита.

В разрезе перекрывающей верхнетаналыкской
свиты преобладают вулканиты непрерывной
дифференцированной базальт�андезит�дацит�
риолитовой серии [23].

Сакмарская зона

Породы Сакмарской зоны слагают шарьяж,
для которого Присакмаро�Вознесенская зона яв�
ляется корневой (см. рис. 1). В структуре шарьяжа
выделяется несколько аллохтонов, в которых
представлены комплексы зоны перехода от кон�
тинента к океану [14, 16, 17, 37, 52–55]. Нижние
аллохтоны представлены батиальными осадоч�
ными и вулканогенно�осадочными комплекса�
ми, которые были сформированы вблизи подош�
вы склона пассивной континентальной окраины.
В структуре верхних аллохтонов преобладают
вулканогенные комплексы, сформированные в
обстановке островной вулканической дуги и
окраинноморских бассейнов. Между этими ал�
лохтонами залегают серпентинитовые меланжи и
полимиктовые олистостромы. К структуре Сак�
марской зоны относится Хабарнинский аллох�
тонный мафит�ультрамафитовый массив с офио�
литами, южнее которого расположен Кемпир�
сайский офиолитовый массив.

Хабарнинский массив. Хабарнинский массив
отличается наибольшей полнотой разреза при хо�
рошей обнаженности, поэтому он достаточно
полно изучен [2, 29, 39, 41, 46, 50, 70–72, 74, 91 и
др.]. Хабарнинский массив слагает тектониче�
ский покров, располагающийся в структурной
седловине (синформе) между Уралтауской и Эбе�
тинской антиформами (см. рис. 1). Своим север�
ным и западным краем Хабарнинский массив на�
легает на систему тектонических покровов, в ко�
торых принимают участие ордовикская
вулканогенно�осадочная губерлинская свита,
вулканогенно�осадочные свиты нижнего–сред�
него девона и верхнедевонский олистостром [54,
55]. В северо�восточной части массив нарушен
левосторонним сдвигом зоны Главного Уральско�
го разлома. От основного тела Хабарнинского
массива сдвигом отчленен Аккермановский
фрагмент коровых комплексов офиолитового
разреза. Севернее Аккермановского фрагмента
отмечаются выходы серпентинитов и располага�
ется блок, сложенный породами комплекса па�
раллельных даек (Узембаевский фрагмент) [49].
Далее к северу, смещенный по сдвигу крупный
фрагмент ультрабазитов представлен Халилов�
ским массивом. Система покровов в седловине
(синформе) между Уралтауской и Эбетинской ан�
тиформами располагаются симметрично. На се�
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Рис. 2. Схема геологического строения Хабарнинско�
го массива, по Хворов В.И. и др., 1971; [72, 78] с упро�
щениями и изменениями
1–3 – комплексы офиолитовой ассоциации: 1 – дунит�
гарцбургитовый, 2 – расслоенный, 3 – дайково�вулкано�
генный (в том числе зона верхнего магматического оча�
га); 4 – дунит�клинопироксенит�вебстерит�габбронори�
товый (восточно�хабарнинский) комплекс; 5 – амфибо�
литы и кристаллические сланцы подошвы аллохтона; 6 –
меланж с серпентинитовым матриксом; 7 – палеозой�
ские комплексы, подстилающие Хабарнинский аллох�
тон; 8 – интрузии молостовского комплекса (вне мас�
штаба); 9 – дайки жильных габбро�диабазов (неоавтох�
тонные)
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вере Эбетинской антиформы породы массива
подстилаются вулканогенными, терригенными и
кремнисто�сланцевыми толщами, датированны�
ми ордовикскими и девонскими органическими
остатками [64]. На северном и южном крыльях
синформы отмечаются зоны, в которых проявлен
глаукофан�сланцевый метаморфизм. В структуре
северного замыкания Эбетинской антиформы и
южного замыкания антиформы Уралтау распро�
странены субвулканические и глубинные гранито�
иды вендского возраста [3, 63]. Хабарнинский мас�
сив представляет собой бескорневой тектониче�
ский покров, общая мощность которого
оценивается в 1500 м [34, 78]. В строении покрова
принимает участие полный набор элементов офи�
олитовой ассоциации, а кроме того, интрузии ду�
нит�пироксенит�габбровой формации и мета�
морфические породы. 

К настоящему времени накопились многочис�
ленные данные по комплексам, слагающим мас�
сив, формирование которых проходило в различ�
ных геодинамических обстановках. Эти комплек�
сы занимают определенные структурные уровни,
закономерно сменяя друг друга (рис. 2).

Нижний структурный уровень представлен
метаморфическими комплексами. На северо�за�
паде Хабарнинского массива это амфиболиты,
протолитом которых являются субщелочные оке�
анические базальты [69]. В северо�восточной ча�
сти аллохтона, в тектоническом окне, обнажают�
ся слюдистые сланцы, амфиболиты, гранатовые
гнейсы и мигматиты [70]. По данным Е.В. Пуш�
карева [42, 43 и ссылки в этих работах], в восточ�
ной части массива метаморфические породы
нижнего структурного уровня представлены апо�
базальтовыми амфиболитами, а верхнего – амфи�
болитами, расслоенными гнейсами и кварцита�
ми. Протолитом для пород верхнего уровня явля�
ются мелановакки, расслоенные кварцевыми и
аркозовыми песчаниками. Отмечается рост гра�
диента метаморфизма и степень деформаций
снизу вверх по направлению к контакту с интру�
зивными мафит�ультрамафитовыми породами
восточно�хабарнинского комплекса (ВХК). Гра�
натовые амфиболиты верхнего уровня образова�
ны за счет диафтореза гранулитов. Sm�Nd изо�
хронный возраст метаморфизма, установленный
для гранатовых амфиболитов, равен 415 ± 8 млн.
лет [43]. Близкие значения возраста – 415 ± 5 млн.
лет, получены для амфиболитов K�Ar методом
[41]. На основе полученных данных делается вы�
вод о связи метаморфизма с обдукцией офиоли�
тов [43]. Сходные выводы о геодинамических
условиях метаморфизма сделаны в работе [9].

Следующий уровень представлен расслоенной
интрузией дунит�клинопироксенит�габбрового во�
сточно�хабарнинского комплекса (ВХК). Считает�
ся, что породы ВХК имеют интрузивный контакт

с нижележащими породами метаморфической
подошвы и с перекрывающим дунит�гарцбурги�
товым комплексом [2, 39]. Породы ВХК по осо�
бенностям состава некоторыми исследователями
не включаются в “классическую” офиолитовую
ассоциацию [2 и ссылки в этой работе]. Возраст,
определенный для вебстеритов ВХК Sm�Nd мето�
дом составляет 411 ± 12 млн. лет [42, 43, 45, 47], а
определенный по флогопиту из вебстеритов 39Аr–
40Ar методом составляет 415 ± 3 млн. лет [41]. Эти
значения возраста сопоставимы с возрастом ме�
таморфизма подстилающих пород. Комагматич�
ный ВХК молостовский комплекс, который
представлен малыми кольцевыми интрузиями
интрудирует гарцбургиты. Возраст молостовско�
го комплекса определен Sm�Nd методом как
415 млн. лет [42, 43, 47].

Мантийные ультрабазиты представлены пре�
имущественно гарцбургитами с небольшим коли�
чеством дунитовых тел и в крайне малых количе�
ствах лерцолитами [39]. По данным бурения от�
мечается плавное чередование гарцбургитов,
дунито�гарцбургитов и дунитов. В интерстициях
между оливином и ортопироксеном присутствует
паргасит [2]. Структурные наблюдения свиде�
тельствуют о двух фазах высокотемпературных
деформаций гарцбургитов [78]. Наиболее выдер�
жанные признаки пластического течения гарц�
бургитов и возникновение линейно�плоскостных
минеральных агрегатов равномерно пронизыва�
ющих породу во всем объеме связывается с пер�
вой фазой. Формирование большей части дуни�
товых тел, шлиров и жил энстатититов связывает�
ся со второй фазой. Вблизи с контактом ВХК в
породах увеличивается степень деформирован�
ности с появлением директивных структур. О
контактовом воздействии свидетельствует появ�
ление анизотропного андрадит�гроссулярового
граната [2].

В западной части массива гарцбургитовый раз�
рез наращивается полосчатым дунит�верлит�пи�
роксенит�габброноритовым комплексом (кирпич�
нинская ассоциация), а в северо�восточной части –
аналогичной аккермановской ассоциацией. Поро�
ды кирпичнинской ассоциации слагают горизонт
взаимно пересекающихся расслоенных интрузий
дунит�верлит�пироксенитового и габбронорит�
плагиовебстеритового состава, вмещающими для
которых являются мантийные тектониты дунит�
гарцбургитового комплекса. Породы расслоенного
комплекса аккермановской ассоциации в основном
представлены верлитами, оливиновыми клинопи�
роксенитами, клинопироксенитами, оливиновыми
габбро и габброноритами. Все перечисленные по�
роды связаны между собой постепенными перехо�
дами, образуя полосчатые и шлирово�полосчатые
фрагменты разреза единого плутонического ком�
плекса нижнекорового уровня (кроме случаев их
тектонической дезинтеграции).
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Отмеченное различие в строении расслоенно�
го комплекса для одного и того же офиолитового
разреза, при всех прочих равных условиях форми�
рования, по�видимому характеризует латераль�
ную неоднородность строения корового “слоя”
Хабарнинских офиолитов, при котором “класси�
ческий” выдержанный единый горизонт пород
расслоенного комплекса по простиранию сменя�
ется разобщенными разновременными взаимо�
пересекающимися интрузиями аналогичного со�
става [48].

Выше разрез наращивается непрерывно диф�
ференцированным габбро�плагиогранитым ком�
плексом и комплексом параллельных даек (рис. 3).
Габбро�плагиогранитный комплекс представлен
габбро, габбродиоритами, диоритами и плагио�
гранитами. Породы слагают силлы, дайки и жи�
лы, сливающиеся в штокверк и интрудирующие
серпентинизированные гарцбургиты и породы
полосчатого комплекса [50, 91]. Границы между
телами внутри штокверка часто сливаются. Веро�
ятно, внедрение новых тел происходило в еще не�
раскристаллизовавшиеся породы, за счет этого
образуется такситовая текстура, с большим коли�
чеством шлировидных обособлений, скиалитов,
роев и шлейфов, которые характеризуют сосуще�
ствование двух взаимодействующих расплавов.
Породы ассоциации имеют полные петрохими�
ческие аналоги в различных частях разреза ком�
плекса параллельных даек и, по�видимому, дан�
ная зона является фрагментом магматического
очага, питавшего комплекс параллельных даек. К
подошве комплекса параллельных даек приуро�
чены плагиограниты, которые в большинстве
случаев слагают матрикс магматических брекчий
с обломками габбро�диоритов, диоритов и доле�
ритов. Часто магматические брекчии внедрены
вдоль внутренних частей долеритовых даек.
Мощность брекчиевых тел достигает 5–7 м. Маг�
матические брекчии прорываются долеритовыми
дайками и мелкими, мощностью до 0.7 м жилами
плагиогранитов. Комплекс параллельных даек
представлен габбро�долеритами и долеритами с
офитовой структурой, а так же порфировыми до�
леритами с афанитовой основной массой. Дайки
представлены несколькими генерациями, имею�
щими разные ориентировки, направления кото�
рых закономерно изменяются от ранних генера�
ций к поздним. Внедрение ранних тел комплекса
параллельных даек происходит в апогарцбургито�
вые серпентиниты содержащие жилы и мелкие
тела пегматоидных габброидов. Для ранних габб�
ро�долеритов выделяются удаленные друг от дру�
га разноориентированные оси растяжения. Ана�
логично и поздняя генерация долеритов, помимо
самостоятельных миниспрединговых фрагмен�
тов, образует многочисленные мелкие рои в мат�
риксе сформированных к тому времени габбро�
долеритовых даек. Рассеянный характер спре�
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Рис. 3. Схематическая геологическая карта площади
развития пород габбро�плагиогранитной ассоциации
в районе балки Кирпичная, по [50] с изменениями и
дополнениями
1 – четвертичные аллювиальные и пролювиальные от�
ложения; 2 – лизардитовые и антигоритовые аподуни�
товые и апогарцбургитовые серпентиниты, серпенти�
нитовые сланцы; 3 – породы расслоенного комплекса:
габбронориты, оливиновые габбро, плагиовебстериты;
4 – породы габбро�плагиогранитной ассоциации: ам�
фиболовые габбро, габбродиориты, диориты; 5 – ком�
плекс параллельных даек: габбро�долериты, долериты;
6 – жилы плагиогранитов; 7 – зоны брекчий; 8 – от�
дельные дайки долеритов: а – наклонные, б – верти�
кальные; 9 – геологические границы: а – достоверные,
б – предполагаемые; 10 – разрывные нарушения: а –
достоверные, б – предполагаемые; 11 – прочие элемен�
ты залегания: а – наклонные, б – вертикальные; 12 –
точка отбора пробы на цирконы
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динга наглядно подтверждается существенным
изменением направлений векторов растяжения
как для одновозрастных структур, так и при пере�
ходе от ранних миниспрединговых центров к бо�
лее поздним. Последовательный разворот оси
раскрытия, проявленный в закономерном среза�
нии под острыми углами ранних пакетов более
поздними, свидетельствует о наличии сдвиговой
компоненты при образовании дайкового ком�
плекса, что также является возможным объясне�
нием коленообразных перегибов пакетов даек.
Таким образом, образование дайкового ком�
плекса Хабарнинского массива происходило в
весьма неоднородных условиях рассеянного
спрединга [50].

Вверх по разрезу дайковый комплекс сменяет�
ся вулканогенным комплексом. Смена происходит
постепенно. На переходном уровне дайки и сил�
лы залегают среди эффузивов. Есть признаки пе�
рехода даек в потоки. В разрезе преобладают по�
душечные лавы. Краевые части подушек часто
представлены порфировыми, а внутренние –
афировыми разностями. Краевые части часто
обогащены миндалинами.

Для плагиогранитов аккермановского фраг�
мента на СВ Хабарнинского массива были прове�
дены изотопные геохронологические U�Pb ис�
следования (SHRIMP�II) по цирконам [45]. По�
лученные изотопные отношения имеют большой
разброс значений и авторы цитируемой работы

объясняют это метамиктным состоянием цирко�
нов. Одна из групп замеров дала пересечение дис�
кордии и конкордии в точке 394 ± 2 млн. лет.

Нами были проанализированы цирконы из
плагиогранитов матрикса магматической брек�
чии на западе массива (проба № Х01114Д
51°07′56.9′′ с.ш., 57°59′16.6′′ в.д.; здесь и далее все
координаты в системе WGS’84) (см. рис. 3). В пре�
делах всей этой зоны отмечаются секущие доле�
ритовые дайки и жилы. Исследованные цирконы
в плагиогранитах выделены из фракции 0.2 мм.
Кристаллы прозрачные вытянутые, эвгедральные
с осциляторной ритмичной текстурой (таблица,
рис. 4). Из 14 измерений 10 приняты для опреде�
ления конкордантного возраста, значение кото�
рого составило 399.8 ± 6.2 млн. лет (здесь и далее да�
тирование цирконов проводилось на вторично�
ионном микрозонде SHRIMP�II в ЦИИ ВСЕГЕИ,
оператор Пресняков С.Л.). Мы не исключаем
присутствия ксеногенных цирконов, которые
представлены в точке измерения Х�9.1 и дали зна�
чения около 445 млн. лет. Конкордантные значе�
ния соответствуют позднеэмcскому веку. В разре�
зе Магнитогорской мегазоны этому возрасту от�
вечает баймак�бурибайская свита [32]. Ранее
было отмечено, что высокомагнезиальные бони�
нитоподобные гипабиссальные породы разреза
Хабарнинских офиолитов коррелируются по со�
ставу с породами этой свиты [46].

Результаты U�Pb�SHRIMP�исследований цирконов из плагиогранитов офиолитового разреза Хабарнинского
массива (проба Х01114D)

Точка 
измерения

206Pbc
% U ppm Th ppm 232Th/238U 206Pb*ppm

206Pb/238U 
Возраст (1)

206Pb/238U 
Возраст (2)

206Pb/238U 
Возраст (3)

X�1.1 0.41 191 183 0.99 10.8 408 ±11 408 ±11 404 ±13

X�2.1 0.60 176 166 0.98 10.1 413 ±11 413 ±11 415 ±13

X�3.1 2.28 170 136 0.82 8.44 353 ±9.8 351 ±9.5 355 ±12

X�4.1 0.30 227 168 0.77 12.2 391 ±10 391 ±10 392 ±11

X�5.1 0.77 287 378 1.36 16.5 415 ±11 416 ±11 421 ±14

X�6.1 2.02 130 488 3.88 7.3 399 ±12 397 ±11 485 ±43

X�7.1 0.30 121 51 0.44 6.58 395 ±11 394 ±11 394 ±11

X�8.1 0.59 103 69 0.69 5.44 382 ±10 382 ±11 386 ±12

X�9.1 0.61 476 413 0.89 29.5 445 ±11 446 ±11 444 ±13

X�10.1 0.67 130 141 1.13 7.17 400 ±11 399 ±11 395 ±13

X�11.1 0.65 231 199 0.89 12.7 397 ±10 397 ±10 397 ±12

X�12.1 2.59 93 57 0.64 5.27 403 ±12 402 ±11 403 ±13

X�13.1 0.68 141 151 1.10 7.7 395 ±10 395 ±10 395 ±13

X�14.1 0.27 285 198 0.72 15.8 402 ±10 402 ±10 401 ±12

Примечание. Погрешность – 1 σ; Pbc и Pb* – пропорции обычного и радиогенного свинца соответственно; погрешность в
калибровке стандарта 0.86%. (1) – обычный Pb, скорректированный с использованием измеренного 204Pb, (2) – обычный Pb,
скоректированный с учетом 206Pb/238U–207Pb/235U конкордантного возраста, (3) – обычный Pb, скорректированный с уче�
том 206Pb/238U–208Pb/232Th.
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Породы даек и ассоциирующих с ними эффу�
зивов имеют близкие геохимические характери�
стики, по составу отвечают базальтам, андезиба�
зальтам и андезитам нормальной щелочности
(Na2O = 2.2–5.7%, K2O = 0.1–0.6%), принадлежат
толеитовой и известково�щелочной сериям (рис. 5).
Содержание MgO имеет обратную корреляцию с
содержанием кремнезема и достигает максимума

в 15% при SiO2 = 50% и минимума в 4.2% при
SiO2 = 58.7%. Коэффициент железистости варьи�
рует в пределах 29–52, а магнезиальное число –
48–71. Содержание TiO2 и Al2O3 средние и колеб�
лются в пределах 0.2–1.6% и 12.2–18.6% соответ�
ственно. На диаграммах распределения Харкера
фигуративные точки составов даек и эффузивов
образуют единые тренды, что свидетельствует об
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их комагматичности. Мультиэлементные спек�
тры распределения микроэлементов, нормиро�
ванные на состав примитивной мантии, сходны
со спектрами обогащенных базальтов СОХ, одна�
ко имеют отрицательные аномалии Th, Ta, Nb, Zr
и положительные аномалии Ba, K, Sr (рис. 6).
Спектры распределения РЗЭ, нормированные на
состав хондрита, имеют субгоризонтальный на�
клон (La/Yb = 1–3.9) и равномерное обогащение
по всему спектру. На спектрах РЗЭ в некоторых
образцах проявлен Eu�минимум.

Серпентинитовые меланжи. В Сакмарском ал�
лохтоне в структуре серпентинитовых меланжей
установлены блоки амфиболитов, прорванные
пакетами долеритовых даек, петро�геохимиче�
ские параметры которых свидетельствуют в поль�
зу их надсубдукционной природы [57]. Кроме то�
го, в меланже присутствуют блоки с фрагментами
разрезов офиолитов, пара� и ортометаморфиче�
ские породы. Широко распространены девон�
ские породы, формировавшиеся на дне бассейна
с океанической корой [54, 57]. Это кремни, седи�
ментационные, тектоно�седиментационные и
гидротермальные микститы. Микститы пред�
ставлены офикальцитами, офикальцитовыми
брекчиями, кремне� и офиолитокластовыми по�
родами. Часто в структуру меланжа включены
эмсские и живетские рифовые известняки. Мат�
риксом меланжей являются рассланцованные
серпентиниты или, реже, слоистые серпентини�
тообломочные породы.

Практически повсеместно в структуре мелан�
жей присутствуют блоки амфиболитов, сходных с
метаморфическими породами, подстилающими
Хабарнинский офиолитовый массив. На западе
Сакмарского аллохтона, севернее дер. Рамазано�
во, амфиболиты слагают меридионально ориенти�
рованный блок протяженностью 1 км, шириной до
300 м. В северо�западной части блока амфиболиты
сочетаются со слюдяными кварцитами. На западе
метаморфические породы имеют контакт с изо�
тропными габбро, прорванными мелкими жилами
плагиогранитов, а на востоке – с меланжирован�
ным комплексом параллельных даек в серпенти�
нитовом матриксе. Амфиболиты представлены
меланократовыми разностями с редкими лейко�
кратовыми прослоями. По ориентировкам поло�
счатости устанавливаются изоклинальные склад�
ки амплитудой в первые метры, с гребневидными
замками и ЮЗ вергентностью. Преобладают
аз. пд. 240–340°, ∠60–85° и аз.пд. 20–30°, ∠60–
90°. Амфиболиты секутся дайками долеритов. От�
мечаются одиночные тела, рои и пакеты “дайка в
дайке”. Объем даек в структуре уменьшается в во�
сточном направлении от 50% до 1–5%. Выделяет�
ся 2 генерации. 1�я представлена мелко�средне�
кристаллическими долеритами мощностью 1–3 м,
до 7–9 м. Разброс аз. пд. от 90 до 150°, в основном
100–140°, ∠10–65° (обычно ∠20–30°). Отмеча�

ются субвертикальные падения и падения с ази�
мутом (280–320°), ∠70°. Для тел описываемой ге�
нерации характерны извилистые очертания и ту�
пые окончания даек. К этой же генерации
относятся афанитовые и мелкозернистые жилы
долеритов мощностью 3–5, до 20–60 см. 2�я гене�
рация образована дайками (0.5–3 м), имеющими
при аз. пд. 40–60°, ∠40–65°. Реже падения более
пологие или субвертикальные, а так же с азиму�
том 120–140°, ∠ 70–90°. Для контактов описыва�
емых дайковых тел характерно незначительное
брекчирование вмещающих амфиболитов.

На восточном крыле Сакмарского аллохтона, в
4 км к юго�западу от дер. Нов. Ракитянка амфи�
болиты находятся в окружении такситовых габб�
ро. Габбро и амфиболиты густо инъецированы
жилами долеритов разнообразной ориентировки,
часто образующими пакеты. Амфиболиты, габб�
ро и дайки прорываются крупным (до 1 км) што�
ком дифференцированных гранитоидов, пред�
ставленных тоналитами и плагиогранитами. Грани�
тоиды прорваны поздней генерацией даек
долеритов, слагающих рои и пакеты. Полосчатость
амфиболитов имеет аз. пд. 200–240°, ∠ 20–40°. Они
содержат пакеты даек с двумя преобладающими
ориентировками – аз. пд. 320–340° ∠ 60–80° и
аз. пд. 85–90°, ∠40–60°.

Породы даек обоих районов не отличаются по
петро�геохимическим характеристикам (см.
рис. 5 и 6). По составу они отвечают базальтам и
андезибазальтам и принадлежат к известково�
щелочной серии (Na2O = 1.6–4.6%; K2O = 0.2–
2.3%). Породы обладают повышенными содержа�
ниями MgO (6.1–18%), Al2O3 (12–15%), TiO2
(0.5–0.8%). Коэффициент железистости варьиру�
ет в пределах 36–46, а магнезиальное число – 54–78.
Мультиэлементные спектры распределения мик�
роэлементов, нормированные на состав прими�
тивной мантии, имеют отрицательный наклон,
схожи с таковыми у обогащенных базальтов СОХ
и выявляют отрицательные аномалии Ta, Nb и Zr,
а так же положительные аномалии K, Pb, Sr. На
спектрах распределения РЗЭ не выявлено ника�
ких аномалий, La/Yb отношения варьируют в
пределах 2–3.

Север Присакмаро)Вознесенской зоны

Положение офиолитов в общей структуре зоны.
На севере Присакмаро�Вознесенской зоны офи�
олиты слагают небольшие массивы среди серпен�
тинитового меланжа. Здесь распространены мас�
сивы “лерцолитового” и “гарцбургитового” типа
[61]. Объектом рассмотрения в данной работе яв�
ляются офиолиты “гарцбургитового” типа. Одна�
ко важная для реконструкции геодинамических
обстановок информация приведена и для офио�
литов “лерцолитового” типа.
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Серпентинитовый меланж заключен в узкой
(6–8 км) полосе между метаморфическими поро�
дами зоны Уралтау на западе и перекрывающими
меланж нижне�среднедевонскими образования�
ми Западно�Магнитогорской зоны на востоке
(рис. 7). С запада на восток выделяются следую�
щие структуры и комплексы:

1. Зона Уралтау. Кварциты и кварцито�сланцы
рифея, на которых, отделяясь метаморфизован�
ными серпентинитами, залегает тектоническая
пластина, сложенная песчаниками, алевролита�
ми и кремнями, в которых на вершине горы Сэр�
экей найдены лохковские конодонты [57]. Ком�
плексы сформированы на пассивной окраине Во�
сточно�Европейского континента.

Подразделения 2–4 входят в структуру При�
сакмаро�Вознесенской зоны.

2. Тектоническая пластина, представленная
узкой (200–300 м) линзой протяженностью около
2 км, сложенной зелеными афировыми базальта�
ми, содержащими линзы серых кремней и седи�
ментобрекчий с обломками кремней и алевроли�
тов. Кремни в северной части линзы в одной точ�
ке содержат Pandorinellina steinhornensis (Ziegler)
эмсского яруса, а в другой – Polygnathus trigonicus
Bisch. et Ziegler, Panderodus sp., Belodella sp. верх�
неэйфельского уровня. Умеренно�титанистые ба�
зальты по петро�геохимическим особенностям
сравниваются с базальтами бассейнов с океани�
ческой корой.

3. Тектоническая пластина, сложенная офио�
литовыми массивами лерцолитового типа – Ну�
рали, Татламбет, Миндяк [61, 92] и серпентинито�
выми меланжами. Типичным для меланжей этой
пластины является присутствие гранатовых уль�
трамафитов и амфиболитов.

В наиболее крупном Нуралинском массиве с
запада на восток сменяют друг друга плагиоклазо�
вые лерцолиты, лерцолиты, гарцбургиты, дуни�
ты. В зоне перехода от гарцбургитов к дунитам
гарцбургиты насыщены дунитовыми жилами. Во�
сточнее залегает полосчатый комплекс, сменяю�
щийся далее амфиболовыми габбро и габбро�
диоритами. 

В серпентинитовом меланже широко распро�
странены блоки и мелкие тела высокобарических
гранатовых ультрамафитов, которые ранее были
установлены только в Миндякском массиве. Те�
перь эти породы изучены в полосе протяженно�
стью 120 км от широты дер. Абсалямово на севере
до дер. Кубагужино, в 12 км к югу от пос. Миндяк
(см. рис. 1), на юге. Аналогичные породы запад�
нее участвуют в строении Кракинских массивов,
к западу от зоны Уралтау [24]. По гранат�клино�
пироксеновому парагенезису гранатовых ультра�
мафитов в районе дер. Бурангулово определены
условия образования пород (Т = 920–870°С и Р ≥
≥ 10.5 кбар) [58]. Для ультрамафитов массива
Миндяк эти параметры составляют T = 800–
1200°, P = 15–20 кбар [38, 42]. Возраст гранатовых
ультрамафитов массива Миндяк был определен
разными методами. По Sm�Nd изохроне получен�
ные значения возраста варьируют в пределах 406–
399 млн. лет [38, 42, 94]. Близкое значение возрас�
та, равное 410 млн. лет, было получено U�Pb дати�
рованием цирконов из гранатовых пироксенитов
[59]. Pb�Pb методом для ядер цирконов получен
возраст 467 млн. лет [94].

Для гранатовых пироксенитов в районе
дер. Бурангулово и Кубагушево по цирконам на�
ми получена оценка возраста U�Pb методом по
4�м пробам. Зерна имеют ядра и широкие (до
50% объема) каймы. Во всех пробах морфология
и внутренние текстуры ядер и кайм зерен цирко�
нов свидетельствуют о переработке в условиях
метаморфизма, соответствующего гранулитовой
или эклогитовой фации. Для пробы гранатовых
пироксенитов А601/8 у дер. Бурангулово конкор�
дантный возраст составил 416.1 ± 6.1 млн. лет.
При этом близкие значения получены для боль�
шинства ядер и кайм. Однако в одном ядре с одно�
родной метаморфической текстурой получен воз�
раст 457 ± 15 млн. лет, а в другом – 437.2 ± 9.6 млн.
лет. Для пробы 7322�1 из родингитизированных
безгранатовых пироксенитов в районе дер. Кубагу�
шево (южнее Миндякского массива) конкордант�
ный возраст переработанных ядер и кайм составил
416.5 ± 2.3 млн. лет. Расположенные в 5 м от этой
точки гранатовые пироксениты в пробе 7322�2
имеют конкордантный возраст кайм и перерабо�

Рис. 5. Петро�геохимические диаграммы для пород верхних частей разреза нижнедевонских офиолитов
1–8 – Присакмаро�Вознесенская зона: 1–3 – массив Калкан: 1 – долериты из даек, 2 – плагиограниты, 3 – базальты и ан�
дезибазальты; 4 – базальты и долериты в районе оз. Ургун; 5 – базальты баймак�бурибайской свиты в р�не дер. Мансурово;
6–8 – р�н дер. Чингизово: 6 – долериты и гранодиориты из комплекса параллельных даек, 7 – базальты нижней толщи
(?) баймак�бурибайской свиты, ассоциирующие с офиолитами, 8 – вулканиты верхней толщи баймак�бурибайской
свиты; 9, 10 – Западно�Магнитогорская зона, р�н дер. Буйды: 9 – долериты из даек, 10 – базальты баймак�бурибай�
ской свиты; 11–15 – Сакмарская зона: 11 – долериты комплекса параллельных даек Хабарнинского массива, 12 – до�
лериты из даек в р�не дер. Рамазаново, 13 – долериты из даек к ЮЗ от дер. Н. Ракитянка, 14 – поле составов вулкани�
тов и долеритов р. Медянка и долеритов комплекса параллельных даек Хабарнинского массива, 15 – поле составов до�
леритов из даек в р�не дер. Рамазаново и дер. Н. Ракитянка; 16–18 – тренды: 16 – бонинитовые серии, 17 –
островодужные толеитовые и известково�щелочные базальты, 18 – океанические толеитовые базальты (срединно�
океанические хребты (СОХ)). Буквами на треугольных диаграммах обозначены поля: А – нормальные толеитовые ба�
зальты СОХ, B – обогащенные базальты СОХ, С – базальты океанических островов, D – островодужные вулканиты
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танных ядер 413.8 ± 2.1 млн. лет. Здесь отмечены ядра
с реликтами магматической текстуры и для них полу�
чены возраста 429.4 ± 5.4 и 441.7 ± 3 млн. лет. Проба
гранатовых пироксенитов А606, взятая в районе
дер. Бурангулово в 30 м к югу от точки А�601/8, по
цирконам, которые имеют такие же морфологи�
ческие и текстурные особенности зерен, как и в
других пробах, дала большой разброс значений в
диапазоне от 2438 ± 45 до 503 ± 11 млн. лет. Эти
данные пока не поддаются убедительной интер�
претации, но при этом хорошо согласуются с ре�
зультатами работ, проведенных на массиве Узян�
ский Крака, где из аналогичного комплекса полу�
чен большой разброс значений от 2037 ± 20 до
378 млн. лет [24]. Проведенное датирование гра�
натовых ультрамафитов отражает многостадий�
ную историю преобразования мантийного веще�
ства. Повторяющиеся значения в интервале от
410 до 416 млн. лет датируют последнюю стадию
метаморфических преобразований, которые, воз�
можно, проявлялись и ранее 400 млн. лет.

Восточнее полосчатого комплекса, кварцевые
с амфиболом габбро и габбродиориты образуют
протяженный массив в серпентинитовом мелан�
же. Их возраст оценивается по циркону U�Pb ме�
тодом как 400 млн. лет [68, 73].

Породы офиолитов прорваны дайками, кото�
рые местами образуют штокверки. Дайки имеют
дифференцированный базальт�андезибазальто�
вый состав, низкую титанистость и повышенную
магнезиальность [59]. По�видимому, они близки
раннедевонским дайковым комплексам других
участков, описанных в данной работе.

Уральские офиолитовые массивы “лерцолито�
вого” типа отличаются от типового разреза офио�
литов и имеют сходство с массивами Альпийско�
Апеннинского пояса (Ланцо и др.), которые, как
считается, представляют субконтинентальную
литосферу. Их формирование связывается с на�
чальными стадиями внутриконтинентального
рифтогенеза [89]. Согласно одному из предположе�
ний, формирование уральских офиолитов “лерцо�
литового” типа связывается с раннеордовикским
рифтогенезом [59]. Они несут в себе признаки вы�
сокобарической и высокотемпературной перера�
ботки в начале девона (410–416 млн. лет). Очевид�
но, что эти комплексы претерпели изменения и
позже в надсубдукционной обстановке в самом
конце раннего девона (400 млн. лет), когда были

интрудированы массивами роговообманковых
габбро и дайковым комплексом.

4. К востоку от Нуралинского массива протя�
гивается тектоническая линза мощностью 400–
500 м, сложенная меланжированными базальта�
ми, туффитами и кремнями с конодонтами, при�
надлежащими стратиграфическому интервалу от
верхнего лланвирна до нижнего карадока [55].
Эти образования мы сопоставляем с губерлин�
ской свитой Сакмарской зоны, в которой нахо�
дятся комплексы, сформированные в обстановке
задугового бассейна. В этой же полосе отмечают�
ся блоки с кремнисто�базальтовой дергаишской
свитой (S1) и с углеродисто�сланцевой сакмар�
ской свитой (S1�D1l). Верхний элемент структуры
представлен тектоническим покровом, основа�
ние которого сложено кремнистыми породами
франского яруса, а выше согласно, с постепен�
ным переходом, залегают граувакковый флиш зи�
лаирской свиты (D3fm) и каменноугольные кар�
бонатные породы. В подошве этого покрова рас�
положен серпентинитовый меланж, который
содержит обрывки пластов кремней нижнего и
среднего девона, а также среднедевонских извест�
няков [57].

5. В более восточной тектонической пластине
широко распространены офиолиты “гарцбурги�
тового” типа [76, 92]. Наиболее крупные фраг�
менты офиолитового разреза находятся в районе
оз. Калкан и горы Акмантау (см. рис. 7). В данной
полосе меланжа тектонически перемешаны де�
вонские и ордовикские офиолиты, которые ко�
ренным образом отличаются друг от друга по пет�
ро�геохимическим особенностям. Выше ордо�
викского кремнисто�базальтового комплекса
(поляковская свита О1–3) с постепенным перехо�
дом залегает кремнисто�базальтовая дергаишская
свита (S1), выше – сакмарская свита (S1�D1l), сло�
женная углеродисто�кремнистыми сланцами. На
разных элементах офиолитового разреза залегают
рифогенные известняки, которые содержат коно�
донты пражско�эмсского уровня [31, 32, 56]. Юж�
нее широты города Учалы известняки расслаива�
ются седиментобрекчиями с глинисто�карбонат�
ным цементом, с обломками серпентинитов.
Известняки перекрываются вулканогенным раз�
резом с туфами и лавами дифференцированной
от базальтов до риолитов серии (D1e). Вулканиты
расслаиваются известняками и кремнистыми по�

Рис. 6. Мультиэлементные диаграммы и диаграммы распределения редкоземельных элементов для пород верхних ча�
стей разреза нижнедевонских офиолитов
1–4 – Присакмаро�Вознесенская зона: 1, 2 – массив Калкан: 1 – плагиограниты, 2 – базальты, андезибазальты и до�
лериты; 3, 4 – р�н дер. Чингизово: 3 – базальты нижней толщи (?) баймак�бурибайской свиты, ассоциирующие с офи�
олитами, 4 – долериты и гранодиориты из комплекса параллельных даек; 5, 6 – Западно�Магнитогорская зона,
р�н дер. Буйды: 5 – долериты из даек, 6 – базальты баймак�бурибайской свиты; 7–9 – Сакмарская зона: 7 – долериты
из даек к ЮЗ от дер. Н. Ракитянка, 8 – долериты из даек в р�не дер. Рамазаново, 9 – долериты комплекса параллельных
даек Хабарнинского массива; 10–12 – типичные содержания редких и рассеянных элементов из Sun, McDonough,
1989: 10 – базальты океанических островов, 11 – обогащенные базальты СОХ, 12 – нормальные базальты СОХ
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Рис. 7. Схема распространения структур и комплексов на севере Присакмаро�Вознесенской и Западно�Магнитогор�
ской зон
1, 2 – зона Уралтау: 1 – кварциты и сланцы рифея, 2 – кремни, песчаники, алевролиты (D1); 3 – базальты, кремни,
брекчии (D1–2); 4 – массивы “лерцолитового” типа и связанные с ними меланжи; 5 – массивы “гарцбургитового” ти�
па; 6 – серпентинитовые меланжи, связанные с массивами гарцбургитового типа; 7 – базальты, кремни, туффиты (О2–3); 8 –
поляковская свита (О1–3), базальты, кремни; 9 – тектонически перемешанные в меланже блоки поляковской свиты
(О1–3) и нижней толщи баймак�бурибайской свиты (D1ems), базальты, кремни и ассоциирующие дайки; 10 – лавы и
туфы дифференцированной базальт�андезит�дацит�риолитовой серии (D1ems); 11 – ирендыкская свита (D2ef), ба�
зальты, андезибазальты, их туфы и перекрывающие вулканогенно�осадочные свиты среднего–верхнего девона; 12 –
кремни, выше песчаники, алевролиты, туффиты (D3); 13 – тектонические границы; 14 – точка датирования габбро�
диоритов [68, 73]; 15 – точки распространения гранатовых ультрамафитов. Массивы мафитит�ультрамафитовых по�
род: Н – Нуралинский, Т – Тетламбетовский, К – Калканский. На врезке показаны детали строения комплекса па�
раллельных даек на горе Акмантау, по [75] с упрощениями. 1 – серпентинитовый меланж; 2 – комплекс параллельных
даек; 3 – плагиограниты; 4 – гранодиориты; 5 – рыхлые кайнозойские отложения
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родами, содержащими эмсские конодонты [31,
62]. Восточнее рифогенные известняки переотло�
жены и находятся в виде обломков в разрезе туфо�
генно�терригенной с микститовыми горизонтами
мансуровской толщи (D1), которая в районе
дер. Мансурово несогласно залегает на тектони�
ческих чешуях, сложенных ордовикскими и силу�
рийскими породами. Выше, над кремнисто�ту�
фогенной толщей с эмсскими конодонтами [31],
залегают ирендыкская свита (D2ef), сложенная
туфами и лавами базальт�андезибазальтовой фор�
мации и перекрывающие ее вулканогенно�оса�
дочные толщи среднего–верхнего девона. Поро�
ды ирендыкской свиты отражают начальные эта�
пы вулканизма Магнитогорской островной дуги.

Строение офиолитового разреза. Особенности
разреза офиолитов “гарцбургитового” типа в
этом районе были детально изучены и описаны
Н.Л. Чаплыгиной и К.Е. Дегтяревым [75, 76].

Реститовый комплекс слагает массив Калкан –
круто залегающую тектоническую пластину субме�
ридионального простирания размером 6 × 2.5 км.
Разрез представлен серпентинизированными
гарцбургитами. До 10% объема массива занимают
жилы дунитов, в меньшей степени пироксенитов.
Жилы располагаются конформно полосчатости в
гарцбургитах или образуют секущие штокверки.

Полосчатый дунит�верлит�пироксенит�габ�
бровый комплекс слагает среди серпентинитового
меланжа, к северу от массива Калкан, систему
круто залегающих тектонических пластин протя�
женностью до 20 км. Полосчатость выражена че�
редующимися невыдержанными по мощности
пачками и прослоями пород. Местами характер�
ны такситовые текстуры. Комплекс смят в серию
субмеридиональных складок с крутыми шарни�
рами. Все фрагменты полосчатого комплекса
прорваны разноориентированными дайками габ�
бродиоритов мощностью от десятков сантимет�
ров до первых метров. Местами дайки насыщают
верхнюю часть перидотитового разреза.

Комплекс параллельных даек и плагиограниты
образуют широкую (1 км) полосу и прерывисто про�
тягиваются от горы Акмантау к северу на 5–6 км.
Внутри этой полосы долериты слагают пакеты
субвертикальных полудаек северо�западного
простирания (см. рис. 7). Мощность даек варьи�
рует от десятков сантиметров до 3–4 м. Преобла�
дают долериты и габбро�долеритовые порфири�
ты, отмечаются конга�диабазы с ксеноморфными
кристаллами кварца. Дайковый комплекс про�
рван штокверком плагиогранитов и кварцевых
диоритов, представляющих дифференцирован�
ную серию. Мощность гранитоидных тел дости�
гает 200 м. Породы содержат многочисленные
ксенолиты долеритов.

Датирование цирконов из плагиогранитов горы
Акмантау (в точке 54°26′52.0′′ с.ш., 59°20′37.1′′ в.д.),

проведенное U�Pb методом в лаборатории ИГГД
(г. Санкт�Петербург) однозначно не решает про�
блему возраста комплекса и должно считаться
предварительным. Получена дискордия, которая
нижним пересечением с конкордией дает возраст
399 ± 15 млн. лет. Это значение согласуется с ре�
зультатами по датированию цирконов из плагио�
гранитов Хабарнинского массива. Вместе с тем
одна точка определяет другую дискордию, верх�
нее пересечение которой с конкордией составля�
ет 464 ± 21 млн. лет, что возможно, связано с при�
сутствием ксеногенных цирконов.

Вулканогенно�кремнистый комплекс широко
распространен в полосе от массива Калкан на юге
до дер. Мансурово на севере. Комплекс представ�
лен подушечными базальтами, андезибазальтами
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Рис. 8. Схема геологического строения окрестностей
дер. Буйды
1 – улутауская свита (D2 v–D3fr1), туфы и туффиты
кислого состава; 2, 3 – карамалыташская свита
(D2ef): 2 – базальты, 3 – дациты; 4 – ирендыкская
свита (D2ef), туфы и лавобрекчии андезибазальтов и
базальтов; 5–7 – буйдинская толща (D1ems): 5 – ба�
зальты, туффиты, кремнистые туффиты, 6 – кремни,
7 – кремнеобломочные гравелиты; 8 – комплекс па�
раллельных даек; 9 – полосчатый комплекс, верлиты,
вебстериты, пироксениты; 10 – лиственитизирован�
ные ультрабазиты; 11 – тектонические контакты; 12 –
точки находок конодонтов и их номера; 13 – мелкие
тела гранитоидов
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и андезитами, которые слагают тектонические
пластины и блоки в серпентинитовом меланже. В
структуре тектонически перемешаны мелкие бло�
ки с фрагментами девонского и ордовикского
разрезов. Ордовикский вулканогенно�кремни�
стый комплекс (поляковская свита) образует си�
стему крупных тектонических пластин. Севернее,
в районе дер. Поляковка, возраст данного ком�
плекса по конодонтам охватывает стратиграфи�
ческий интервал от верхнего аренига по ашгилл
включительно [55, 56]. Вулканиты и дайки поля�
ковского комплекса обладают очень специфиче�
скими петролого�геохимическими особенностя�
ми. Породы, варьирующие по составу от пикри�
тов, коматиитов до трахиандезитов, имеют
щелочной состав и обогащены микроэлементами
по всему спектру, имея сходство с породами океа�
нических островов. В то же время для них харак�
терны Ta�Nb�минимумы.

На основе петро�геохимических исследований
присутствие надсубдукционных пород в данной
зоне, слагающих дайки и эффузивные толщи, до�
казывалось ранее. Они условно относились к си�
луру [11] или к ордовику [75, 76]. Присутствие де�
вонского вулканогенно�кремнистого комплекса
допускается нами на основе сопоставления с дру�
гими районами, где возраст разрезов с аналогич�
ными по составу вулканитами доказан по коно�
донтам (район дер. Буйды, Чингизово). Это под�
тверждается и датированием цирконов из
плагиогранитов. Вулканиты этого петрохимическо�
го типа представлены афировыми миндалекаменны�
ми и порфировыми разностями с крупными вкрап�
ленниками плагиоклаза. Породы изменены в фации
зеленых сланцев и пропилитизированы.

Породы даек и ассоциирующих с ними эффу�
зивов имеют близкие геохимические характери�
стики (см. рис 5, 6). По составу они отвечают ба�
зальтам, андезибазальтам и андезитам нормальной
щелочности (Na2O = 1–6.2%, K2O = 0.1–2.2%),
принадлежат известково�щелочной серии. Содер�
жание MgO имеет обратную корреляцию с содержа�
нием кремнезема и достигает максимума в 11% при
SiO2 = 52% и минимума в 4% при SiO2 = 55%. Со�
держание TiO2 и Al2O3 колеблются в пределах 0.2–
0.6% и 13–17% соответственно. Мультиэлемент�
ные спектры распределения микроэлементов,
нормированные на состав примитивной мантии
сходны со спектрами обогащенных базальтов
СОХ, однако имеют отрицательные аномалии Th,
Ta, Nb, Zr, Ti и положительные аномалии Ba, K,
Pb, Sr. Спектры распределения редкоземельных
элементов у базальтов и долеритов имеют слегка
выраженный положительный наклон типичный
для базитов СОХ. Спектры распределений пород
дайкового комплекса и эффузивов располагаются
параллельно, что вместе с образованием единых
трендов из фигуративных точек составов на диа�
граммах Харкера свидетельствует об их комагма�

тичности. На дискриминационных диаграммах
точки гранитоидов, даек и эффузивов группиру�
ются в полях островодужных пород.

Западно)Магнитогорская зона 
(Буйдинский участок)

Буйдинский участок (по дер. Буйды) находит�
ся в северной части Западно�Магнитогорской зо�
ны (см. рис. 1). Офиолиты слагают ядро узкой ме�
ридиональной антиклинали, осложняющей Маг�
нитогорскую синформу (рис. 8). С востока и
запада антиклиналь отделена меридиональными
разломами от нижне� и среднедевонских остро�
водужных вулканогенных комплексов. В разрезе
офиолитов практически отсутствует реститовый
комплекс. Местами отмечаются его мелкие фраг�
менты в виде линз лиственитов. Широким рас�
пространением пользуется полосчатый комплекс,
представленный чередующимися верлитами,
вебстеритами и клинопироксенитами. В верхней
части разреза отмечаются тела такситовых габбро.
Полосчатый комплекс сменяется комплексом
параллельных даек. Дайки афировые и плагио�
клаз�порфировые по составу отвечают базальтам
и андезибазальтам. Дайки представлены пакета�
ми “дайка в дайке” и слагают полосы шириной до
600 м. Скрины даек представлены, как правило,
пироксенитами. Очень часты скрины с фрагмен�
тами вулканогенного разреза, в которых базальты
расслоены кремнями. Дайки в основном верти�
кальные и преимущественные простирания их
северо�западные и север�северо�западные. С дай�
ковым и вулканогенным комплексом связаны
мелкие (до 5–10 м мощности) жилы плагиогра�
нит�порфиров и гранодиоритов.

Вулканогенный разрез представлен афировыми
базальтами, которые расслоены пачкой серых
кременей, кремнистых туффитов, туфогенных
конгломерато�брекчий. По данным бурения пач�
ка достигает 60 м мощности [67]. В восточной ча�
сти выходов толщи базальты перекрываются
кремнеобломочными гравелито�брекчиями мощ�
ностью до 40 м. Вулканогенная толща неравно�
мерно метаморфизована в фации зеленых слан�
цев. В восточном направлении резко усиливается
дислоцированность пород. Здесь мелкими карье�
рами вскрываются фрагменты структуры, в кото�
рых наблюдаются изоклинальные складки. В
мелкие изоклинальные складки смяты также
кварцевые жилы, секущие базальты.

В трех точках в осадочной пачке в кремнях на�
ми были собраны нижнедевонские конодонты
(здесь и далее определения конодонтов В.А. Ари�
стова и С.В. Дубининой (ГИН РАН)). В частно�
сти, в т. N6118/1 Ozarkodina ex. gr. remcsheidensis
(Ziegler), Belodella sp., B. striata Kozur. В точке 846,
в расслаивающих базальты кремнистых туффитах
найдены эмсские конодонты Pandorinellina



ГЕОТЕКТОНИКА  № 4  2010

РАННЕДЕВОНСКИЕ НАДСУБДУКЦИОННЫЕ ОФИОЛИТЫ 55

С

Чингизово

Буранбаево

8025

7283
7282

8029

1 км

80297283

1 2 3 4 5 6 7 8 9

10 11 12 13 14

З В

1 1 1

р.
 С

ак
м

ар
а

р.
 С

ак
м

ар
а

р.
 С

ак
м

ар
а

р.
 С

ак
м

ар
а

Рис. 9. Чингизовский офиолитовый массив Присакмаро�Вознесенской зоны
1 – граувакки зилаирской свиты (D3fm); 2 – кремнистая толща (D1–D3fm1); 3 – базальты, субвулканические тела рио�
литов (D1); 4 – кварцито�сланцы зоны Уралтау; 5–9 – офиолиты: 5 – базальты, 6 – гранитоиды, 7 – комплекс парал�
лельных даек, 8 – пироксениты, габбро полосчатого комплекса, 9 – дунит�гарцбургитовый комплекс; 10 – амфиболи�
ты; 11 – горизонт кремней; 12 – разрывные нарушения; 13 – точка отбора пробы на цирконы; 14 – места находок ко�
нодонтов
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cf. steinhornensis miae (Bultynck). Вместе с тем, в
точке N6119/1, в небольшой линзе окварцован�
ных кремней, зажатой среди долеритовых даек,
найдены конодонты Hamarodus brevirameus (Wal�
liser), Periodon cf. grandis (Ethington), Protopan�
derodus liripipus Kennedy et al., Ansella cf. A. erecta
(Rhodes et Dineley), принадлежащие уровню верх�
него карадока–ашгилла. По�видимому, эти крем�
ни слагают тектонический клин, зажатый среди
пород девонской толщи.

Более высокое структурное положение по от�
ношению к офиолитам занимают комплексы, от�
ражающие развитие островной энсиматической
дуги, выделяемые на всем протяжении Западно�
Магнитогорской зоны. На севере Буйдинского
участка это ирендыкская свита (D1–2), представ�
ленная лавобрекчиями пироксен�плагиоклазо�
вых и плагиоклазовых порфиритов, порфирита�
ми. На востоке от офиолитового разреза разло�
мом отделена карамалыташская свита (D2ef),
представленная афировыми и пироксен�плагио�
клазовыми порфиритами и жильными дацитовы�
ми порфиритами. На западе – улутауская свита
(D2 v–D3fr1) переслаивающихся туфогенных
песчаников, алевролитов, кремней, туфов кисло�
го состава (см. рис. 8).

Породы даек и ассоциирующих с ними эффу�
зивов Буйдинского участка имеют близкие геохи�
мические характеристики (см. рис. 5, 6). По со�
ставу они отвечают базальтам и андезибазальтам
нормальной щелочности (Na2O + K2O = 3–4%)
натрового типа и принадлежат толеитовой серии.
Содержание MgO имеет обратную корреляцию с
содержанием кремнезема и достигает максимума
в 20.2% при SiO2 = 45.8% и минимума в 4.7% при
SiO2 = 54.6%. Содержание TiO2 и Al2O3 невысокие
и колеблются в пределах 0.5–1% и 9–15% соот�
ветственно. Мультиэлементные спектры распре�
деления микроэлементов, нормированные на со�
став примитивной мантии сходны со спектрами
обогащенных базальтов СОХ, однако имеют не�
большие отрицательные аномалии Th, Ta, Nb, Zr
и положительные аномалии Ba, K, Sr, Pb. Спек�
тры распределений РЗЭ пород дайкового ком�
плекса и эффузивов располагаются субгоризон�
тально с равномерным обогащением по всему
спектру. Породы характеризуются невысокими
La/Yb отношениями 0.8–2.4. Спектры пород даек
и эффузивов располагаются на графиках парал�
лельно, что вместе с образованием единых трен�
дов из фигуративных точек составов на диаграм�
мах Харкера свидетельствует об их комагматич�
ности.

Центральная часть Присакмаро)
Вознесенской зоны

В центральной части Присакмаро�Вознесен�
ской зоны офиолиты слагают массив, участвую�

z ‹

щий в последовательности тектонических пла�
стин к востоку от зоны Уралатау (см. рис. 1). Наи�
более полный разрез офиолитов наблюдается на
берегах р. Сакмара в районе дер. Чингизово к за�
паду от Баймака (рис. 9). Здесь на зону Уралтау,
сложенную кварцито�сланцами, с востока надви�
нута пластина метаморфизованных в фации зеле�
ных сланцев вулканитов – базальтов и субвулка�
нических риолитов. Кремни среди базальтов со�
держат нижнедевонские конодонты Belodella sp.
Восточнее тектоническая пластина сложена офи�
олитами Чингизовского массива, разрез которых
представлен дунит�гарцбургитовым комплексом
(1000 м), полосчатым комплексом (300 м), дайко�
вым комплексам (500 м) и вариолитовыми ба�
зальтами (100 м). Офиолиты подстилаются пла�
стиной амфиболитов, а перекрываются тектони�
ческим покровом, сложенным кремнями (D1–3) и
граувакками (D3fm). Полосчатый комплекс в
нижней части представлен тонко чередующими�
ся верлитами и пироксенитами, в верхней – пи�
роксенитами. В верхней части появляются от�
дельные дайки долеритов. Между полосчатым и
дайковым комплексом залегают маломощные (до
5–10 м) пластовые тела изотропных мелкозерни�
стых габбро и мелко�среднезернистых тоналитов.
Дайки комплекса “дайка в дайке” простираются
параллельно общей стратификации и падают на
восток под углом 60–70°. Вблизи кровли дайково�
го комплекса залегает силл 5–6 м мощностью
мелко�среднезернистых кварцевых диоритов с
ксенолитами долеритов. Главные минералы дио�
ритов – плагиоклаз, кварц, роговая обманка и
КПШ (до 5–7%); акцессорные – циркон и апатит.
Вторичные минералы: альбит, хлорит, эпидот
(пистацит) и кварц. В точке 7283 (52°38′59.6′′ с.ш.,
58°02′35.8′′ в.д.) из кварцевых диоритов выделены
цирконы, конкордантный возраст которых U�Pb
методом определен как 776.9 ± 2.3 млн. лет. Воз�
можно, все цирконы являются ксеногенными.
Однако для надежной интерпретации этой дати�
ровки данных явно недостаточно, и геохроноло�
гические исследования описываемого комплекса
следует продолжить. Тем не менее, учитывая
сходство разреза офиолитов Чингизовского, Ха�
барнинского и Буйдинского массивов, а так же
сходный состав коровых элементов их разрезов,
мы условно принимаем раннедевонский возраст
пород дайкового комплекса и кремнисто�эффу�
зивной толщи Чингизовского массива.

Породы даек по составу отвечают андезиба�
зальтам и андезитам нормальной щелочности
(Na2O + K2O = 3.8–6.8%) и принадлежат к слабо�
дифференцированной известково�щелочной се�
рии (см. рис. 5, 6). Коэффициент магнезиально�
сти вариьрует от 60 до 67, коэфициент железисто�
сти 0.3–0.4, содержание MgO повышенное, от 5.8
до 10.1%. В диоритах пониженное содержание
FeOобщ (7.1–9.6%), Al2O3 (13.7–15.5%) и TiO2
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(0.2–0.6%). Мультиэлементные спектры распре�
деления микроэлементов, нормированные на со�
став примитивной мантии сходны со спектрами
обогащенных базальтов СОХ, однако имеют не�
большую отрицательную аномалию Nb и поло�
жительные аномалии U, K, Pb. Спектры распре�
деления РЗЭ имеют субгоризонтальный наклон
при невысоких La/Yb отношениях 1–2.6. В целом
спектры схожи с таковыми обогащенных базаль�
тов СОХ, при общем обеднении по всему спектру
на 2–3 единицы. 

Перекрывающие дайковый комплекс вулка�
ниты сопоставляются нами с нижней толщей
баймак�бурибайской свиты. Они принадлежат
дифференцированной базальт�андезитовой толе�
итовой серии. Содержание MgO имеет обратную
корреляцию с содержанием кремнезема и дости�
гает максимума в 18% при SiO2 = 48.8% и миниму�
ма в 8.7% при SiO2 = 62%. Коэффициент магнези�
альности равен 67–68. Содержания TiO2 и Al2O3
невысокие и колеблются в пределах 0.2–0.7 и 11–
15% соответственно. Как и в дайковом комплек�
се, в вулканитах пониженное содержание FeOобщ
(8–13%), коэффициент железистости 0.3–0.35.
Мультиэлементные спектры распределения мик�
роэлементов, а так же спектры распределния РЗЭ
аналогичны таковым у пород дайкового комплек�
са и совпадают, либо располагаются параллельно
им, что свидетельствует об их комагматичности.

Значительно отличаются от описанных пород
вулканиты, расположенные западнее и отделен�
ные от образований офиолитовой ассоциации
метаморфитами. Эти породы условно кореллиру�
ются нами с верхней толщей баймак�бурибай�
ской свиты Бурибайского рудного района. Вулка�
ниты образуют контрастную базальт�андезиба�
зальт�риолитовую известково�щелочную серию
(Na2O + K2O = 3.4–6.8%). Содержание MgO нахо�
дится в обратной зависимости от кремнекислот�
ности породы и колеблется от 1.1 до 10.1%. Маг�
незиальное число изменяется от 40 до 70. В целом
вулканиты характеризуются низким содержани�
ем TiO2 (0.1–0.7%), Al2O3 (13.8–17.2%) и FeOобщ
(2–10%). В одной, наиболее основной породе
(SiO2 = 49.5%), содержание TiO2 достигает 2.4%, а
FeOобщ 13.4%. На диаграммах Харкера фигуратив�
ные точки составов образуют достаточно выдер�
жанные тренды, что свидетельствует о комагма�
тичности пород различной кремнекислотности.

РЕЗУЛЬТАТЫ И ОБСУЖДЕНИЕ

Описанные в статье Южноуральские офиоли�
товые ассоциации были сформированы в раннем
девоне в надсубдукционной обстановке. Надсуб�
дукционный генезис офиолитов доказывается
присутствием в его верхней коровой части, пред�
ставленной комплексом параллельных даек и эф�
фузивами, пород бонинитовой серии, а также по�

род с близкими к бонинитовым характеристиками.
Породы бонинитовой серии составляют порядка
30% от всех геохимических анализов, полученных
из даек и вулканитов. Вулканиты и дайковый ком�
плекс описанных нижнедевонских офиолитовых
ассоциаций имеют близкие геохимические харак�
теристики, позволяющие отличать их от аналогич�
ных комплексов ордовикских офиолитов. Боль�
шинство пород верхних частей офиолитовых ассо�
циаций по составу относятся к низкотитанистым и
высокомагнезиальным базальтам и андезибазаль�
там. Магматические породы принадлежат к сери�
ям с нормальной щелочностью, обладают достаточ�
но высокими магнезиальными числами (~50–70),
низким содержанием титана и высоким магния.
Среди пород, отвечающих бонинитовым составам,
в значительной степени преобладают низкокаль�
циевые разности (CaO/Al2O3 < 0.6).

Поведение крупноионных литофильных эле�
ментов, а также Ta и Nb отражает вклад надсуб�
дукционной компоненты. Пологие спектры рас�
пределения РЗЭ и малых элементов обнаружива�
ют небольшие La/Yb отношения, что, вероятно,
свидетельствует об отсутствии вклада в магмоге�
нерацию продуктов частичного плавления слэба.
Скорее всего, источником расплавов являлся
мантийный клин в незначительной степени обо�
гащенный летучими компонентами.

Раннедевонский возраст формирования коро�
вых частей офиолитовых ассоциаций доказан с по�
мощью полученных нами новых палеонтологиче�
ских и изотопных геохронологических данных.

Возраст плагиогранитов, синхронных форми�
рованию комплекса параллельных даек Хабар�
нинского массива по нашим данным и данным
Е.В. Пушкарева [43] составляет 394–400 млн. лет.
С этими результатами согласуются датировки
399 ± 15 млн. лет, полученные для плагиогранитов
Калканского массива. Для последних отмечается
и среднеордовикское значение 464 млн. лет. При�
сутствие более древних датировок отмечено так�
же в цирконах Хабарнинских плагиогранитов. В
гранитоидах Чингизовского массива обнаружены
только древние (~770 млн. лет) цирконы. Эти
данные нуждаются в дополнительной проверке и
осмыслении. Присутствие древних цирконов, по�
видимому, отражает неоднородность среды, в ко�
торой формировались расплавы.

Помимо изотопных геохронологичеких дан�
ных, нами были собраны конодонты эмсского
возраста из кремнистых прослоев в эффузивах,
венчающих офиолитовый разрез. Данный крем�
нисто�вулканогенный уровень наращивается
мощным разрезом островодужных вулканитов
нижнего�среднего девона.

На Южном Урале можно выделить ряд ком�
плексов, несущих свидетельства раннедевонских
конвергентных процессов.
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Часть из них характеризуют литосферу надсуб�
дукционного клина, измененную при формирова�
нии коровых частей раннедевонских офиолитов.
Они устанавливаются в Западно�Магнитогорской,
Присакмаро�Вознесенской и Сакмарской зонах. В
первую очередь – это офиолитовые массивы
“гарцбургитового” типа. Гарцбургиты Калкан�
ского, Халиловского, Хабарнинского и Кемпир�
сайского массивов прорываются жилами дуни�
тов, часто образующих штокверки, и содержат те�
ла хромититов. Дуниты и хромититы рядом
авторов рассматриваются как продукт реакцион�
ного взаимодействия гарцбургитов и проходящих
через них базитовых расплавов и флюида [60, 88 и
ссылки в этих работах]. В северо�западной части
Кемпирсайского массива (см. рис. 1) время фор�
мирования хромитов Sm�Nd методом по мине�
ральным изохронам гарцбургитов, пироксенитов,
вебстеритов и габбро оценивается интервалом
420–400 млн. лет [88]. Конкордантный возраст,
полученный U�Pb методом по цирконам из пи�
роксенитовых жил, содержащих флогопит и ам�
фибол, составляет 420 ± 10 млн. лет [88]. В юго�
восточной части массива паргасит из жил, равно�
весный газово�жидким включениям в хромитах,
согласно 39Ar�40Ar и Rb�Sr измерениям дал воз�
раст остывания в интервале 365–384 млн. лет. Ав�
торы отмечают, что мантийные породы испытали
метасоматоз в надсубдукционных условиях с уча�
стием флюида при прохождении базитовых рас�
плавов. Полученный различными изотопными
методами интервал эндогенной активности
включает в себя время формирования рассматри�
ваемых в статье раннедевонских надсубдукцион�
ных офиолитов. На коровом уровне эти процессы
отражены верхней частью разреза раннедевон�
ских офиолитов.

На Южном Урале так же широко развиты ком�
плексы пород, находившиеся в раннем девоне на
коровом уровне, непосредственно над зоной суб�
дукции. К этим комплексам можно отнести поля�
ковский кремнисто�базальтовый комплекс, лер�
цолитовые массивы, а так же амфиболиты в осно�
вании раннедевонских офиолитовых разрезов. 

Ордовикский поляковский кремнисто�базаль�
товый комплекс и ассоциирующие дайки пере�
крываются со стратиграфическим несогласием
породами нижнего–среднего девона, которые
формировались в условиях вулканической ост�
ровной дуги [55]. Соответственно, поляковский
комплекс в раннем девоне находился над зоной
субдукции, вероятно, в аккреционном клине. Ба�
зальтоиды поляковского комплекса и породы ас�
социирующих даек, варьирующие по составу от
коматиитов до трахиандезитов, имеют признаки
выплавления из обогащенного мантийного ис�
точника. По распределению и содержанию РЗЭ
они сходны с базальтами океанических островов.
На лланвирнском уровне базальты по составу от�

вечают нормальным базальтам срединно�океани�
ческих хребтов [55]. Однако во всех породах про�
явлены Ta�Nb�минимумы.

Мафит�ультрамафитовые массивы “лерцоли�
тового” типа отражают неоднократное преобра�
зование вещества литосферы, причем многие ис�
следователи считают, что перидотитовая часть
массивов представляет субконтинентальную ли�
тосферу [24, 42]. Серпентинитовый меланж, ко�
торый сопровождает эти массивы, содержит по�
мимо прочих блоки гранатовых ультрамафитов и
гранатовых амфиболитов. Гранатовые ультрама�
фиты этих массивов претерпели высокобариче�
ские и высокотемпературные метаморфические
изменения, возраст которых 416–400 млн. лет [42,
58, 59, 94]. Мафит�ультрамафитовые комплексы
массивов и амфиболиты, возможно, представля�
ют фрагменты основания внутриокеанического
плато. Метаморфизм пород, ассоциирующих с
лерцолитовыми массивами, по нашему мнению,
связан с их погружением в раннедевонскую зону
субдукции. Аналогичная точка зрения отражена в
работе [81]. Метаморфические породы и ультра�
мафиты незадолго до рубежа 400 млн. лет назад
были эксгумированы на коровый уровень. В над�
субдукционной обстановке в раннем девоне
(400 млн. лет) ультрамафиты этих массивов были
интрудированы роговообманковыми габбро и
габбродиориами, роями и штокверками даек низ�
котитанистых долеритов.

Близкий по возрасту (415 млн. лет) и по пара�
метрам метаморфизм проявлен в основании Ха�
барнинского аллохтона [39 и ссылки в этой рабо�
те]. В породах “метаморфической подошвы” мас�
сива распространеы не только ортоамфиболиты и
зеленые сланцы, но и метаосадочные породы, об�
разованные по мелановаккам, грауваккам и квар�
цевым песчаникам. Метаосадочные породы с
гранатом и кордиеритом слагают также блоки в
структуре меланжа Сакмарской зоны. Сланцы
наиболее крупного блока в р�не деревни Псянчи�
но, к северу от г. Кувандык, по нашим данным,
имеют возраст метаморфизма 394 ± 2 млн. лет,
определенный U�Pb методом по рутилу [18]. Од�
новременно с метаморфизмом пород, развитых в
подошве Хабарнинского массива, происходило
внедрение мафит�ультрамафитового восточно�
хабарнинского комплекса (ВХК) [45]. Аналоги
ВХК широко распространены в структуре Кем�
пирсайского массива [61, 92]. На основе геохими�
ческих данных доказывается, что формирование
интрузий Платиноносного пояса Урала, с которы�
ми сравнивается ВХК [44], происходило в надсуб�
дукционной обстановке [36]. Вероятно внедрение
интрузий ВХК и метаморфизм происходили в зоне
субдукции. ВХК, имеющий интрузивные контакты
с гарцбургитами и метаморфическими породами,
фиксирует время их тектонического сближения.
Проявление высокоградиентной инвертированной
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метаморфической зональности связывается с воз�
действием интрузии ВХК на глубине, соответству�
ющей 5–7 кбар [4]. Можно предположить, что мета�
морфическая подошва Кемпирсайского массива
формировалась в геодинамической обстановке,
сходной с метаморфическими породами Хабар�
нинского аллохтона. Однако в подошве Кемпир�
сайского массива распространены только ме�
таплутонические породы офиолитового разреза.
В них проявлена зональность с переходом от гра�
натовых амфиболитов с реликтами эклогитов к
цоизитовым амфиболитам и далее к зеленым
сланцам [61]. Присутствие эклогитов позволяет
предполагать, что эксгумация этих пород произо�
шла из более глубокого уровня зоны субдукции.

Хабарнинские метаморфические породы были
выведены над зоной субдукции на уровень фор�
мирования комплекса параллельных даек и ассо�
циирующих пород, которые имеют возраст около
400 млн. лет. Сходные по составу комплексы па�
раллельных даек локализуется как в верхней ча�
сти разреза офиолитов, так и в подстилающих их
амфиболитах.

Имеющиеся данные позволяют сделать вывод,
что в начале раннего девона формированию ран�
недевонских (эмсских) надсубдукционных офио�
литов предшествовали субдукционные процессы,
сопровождавшиеся метаморфизмом, интрузив�
ным магматизмом.

Модель нестационарной субдукции 
в палеозоидах Южного Урала

Отличительной чертой описанных офиолитов
является присутствие в коровой части разреза по�
род, которые по составу отвечают бонинитам. По
мнению большинства исследователей, формиро�
вание бонинитов происходит в обстановках внут�
риокеанических зон конвергенции. Существует
много моделей их формирования, обзор которых
дается в ряде работ [77, 79, 84, 90 и ссылки в этих
работах]. Считается, что для формирования бо�
нинитов необходимо плавление неоднократно
экстрагированного предшествующими выплав�
ками деплетированного тугоплавкого гарцбурги�
та. Это требует высокой – не менее 1480°С темпе�
ратуры. Выплавление происходит при участии
водного флюида на небольшой (35–50 км) глуби�
не. Согласно первоисточникам, приведенным в
[79], такие условия реальны в надсубдукционном
клине, при нестационарном режиме субдукции.
Именно этот режим может обеспечить дополни�
тельное, достаточное для плавления тепло. Со�
гласно определению [79], “под нестационарными
режимами субдукции понимаются такие времен�
ные режимы ее развития, когда резко меняются
характеристики основных кинематических, сей�
смических и термальных процессов, протекающих
как в погружающейся, так и в перекрывающей ли�

тосферных плитах”. Нестационарный режим суб�
дукции развивается, когда к зоне конвергенции
подходят внутриокеанические структуры, обладаю�
щие повышенными, по сравнению с нормальной
океанической корой, мощностями коры и плавуче�
стью. В качестве таких структур рассматриваются
срединно�океанические хребты, асейсмичные
хребты, океанические плато и океанические ост�
рова, маркирующие плюмовую активность, а так�
же микроконтиненты.

На основании анализа всего изложенного вы�
ше материала мы предлагаем реконструкцию
структур и процессов, необходимых для форми�
рования надсубдукционных офиолитов на Юж�
ном Урале.

Как видно из материала, изложенного в
предыдущем разделе, формированию раннеде�
вонских надсубдукционных офиолитов на Юж�
ном Урале в самом начале раннего девона пред�
шествовал этап развития конвергентной окраины
с проявлениями высокотемпературного и высо�
кобарического метаморфизма, который обусло�
вил, в частности, формирование “метаморфиче�
ской подошвы” офиолитовых массивов.

Для того чтобы проследить эволюцию нестацио�
нарной субдукции, следует рассмотреть развитие
палеозоид Южного Урала, начиная с ордовика.

На Южном Урале в Сакмарской и Присакма�
ро�Вознесенской зонах распространены средне�
верхнеордовикские комплексы, сформирован�
ные в надсубдукционных обстановках – острово�
дужной и задугового бассейна [55, 83]. “Нормаль�
ная” ордовикская океаническая кора представле�
на в структуре Кемпирсайского офиолитового
массива дайковым комплексом и нижне�средне�
ордовикскими базальтами, имеющими по составу
сходство с базальтами N�MORB [13, 61, 65, 88,
92]. По нашим данным, в структуре Рамазанов�
ского меланжа Сакмарской зоны (см. рис. 1)
фрагменты ордовикской офиолитовой ассоциа�
ции представлены комплексом параллельных да�
ек. Ассоциирующие жильные плагиограниты в
двух обнажениях по результатам исследования
цирконов U�Pb SHRIMP методом имеют возраст
около 456 млн. лет (основание позднего ордови�
ка) [55 и новые данные]. Фрагменты аномальной
океанической коры представлены в ордовикском
поляковском комплексе, часть вулканитов кото�
рого и комплекс параллельных даек сформирова�
ны при участии мантийно�плюмовых процессов.
По спектру распределения редких земель эти поро�
ды поляковского комплекса отвечают базальтам
срединно�океанических хребтов и океанических
островов [55]. В структуре серпентинитового ме�
ланжа на севере Присакмаро�Вознесенской зоны
присутствуют фрагменты микроконтинента, суб�
континентальная мантия которого представлена
перидотитами массивов “лерцолитового” типа, а
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кора – метавулканогенными и метаосадочными по�
родами, превращенными в амфиболиты.

Начиная со второй половины нижнего силура
и по лохков включительно, в разрезах всех рас�
смотренных зон Южного Урала распространены
глубоководные углеродисто�кремнистые сланцы.

Более полно островодужные вулканиты пред�
ставлены в разрезе Тагильской зоны. Там они
охватывают стратиграфический интервал от верх�
него ордовика по нижний девон включительно [5,
10, 19, 33, 80]. На уровне нижнего девона вулка�
низм представлен субщелочными и щелочными
вулканитами. Близкие по составу и возрасту вул�
каниты повышенной щелочности локально рас�
пространены и на Южном Урале [6, 21, 22]. В от�
дельных структурах Тагильской зоны вторая по�
ловина силура, как и на Южном Урале,
авулканична и представлена известняками.

Можно предположить, что ордовик и силур
Южного Урала и Тагильской зоны представляют
фрагменты нарушенного крупноамплитудными
горизонтальными перемещениями первично
единого палеоряда. Этот ряд отражает развитие
конвергентной окраины, над зоной субдукции
которой развивалась Тагильская дуга, а также ост�
роводужные комплексы и комплексы задугового
бассейна Южного Урала. Относительно стабиль�
ное развитие зоны субдукции нарушилось во вто�
рой половине силура. Островодужный вулканизм
Тагильской дуги в это время характеризуется фор�
мированием субщелочных и щелочных вулкани�
тов. По�видимому, в это время произошло сбли�
жение зоны субдукции и внутриокеанических
структур с аномально мощной и плавучей корой
(океанических островов, микроконтинентов и др.).
Частичное поглощение этих структур привело к за�
медлению скорости субдукции и ее выполажива�
нию. Такой тип субдукции обозначается как “поло�
гий и теплый” и как пример, в частности, рассмат�
ривается зона субдукции под островом Шикоку [86,
87]. Считается, что в этих условиях породы слэба
переходят в цоизитовые эклогиты через гранатовые
амфиболиты, и трансформация базальта в эклогит
происходит на меньших глубинах, чем в условиях
стационарной “крутой и холодной” субдукции.

Вероятно, с этим этапом “перестройки” зоны
субдукции связывается формирование пород ме�
таморфической подошвы Хабарнинского и Кем�
пирсайского массивов. На этот же этап приходит�
ся формирование мафит�ультрамафитовых ин�
трузий Платиноносного пояса и их аналогов на
Южном Урале, а так же вулканитов повышенной
щелочности.

Сходный по проявлениям процесс развития
зоны субдукции в офиолитах складчатых обла�
стей интерпретируется как отмирание островной
дуги (или зоны субдукции) [93]. С ним связывает�
ся формирование высокотемпературной “мета�

морфической подошвы” офиолитов, как напри�
мер в офиолитах Омана (Семайл), Греции (Вури�
нос), Пакистана (Муслим Баг). Отмечается, что
субдукция структур с аномальной океанической
корой может сопровождаться обдукцией. На этой
стадии предполагается отрыв слэба и поднятие
астеносферного тепла в образовавшееся “окно”.
Поступление дополнительного тепла в комплек�
сах Южного и Среднего Урала отражено мафит�
ультрамафитовыми интрузиями Платиноносного
пояса, восточно�хабарнинского комплекса и их
аналогов в Кемпирсайском массиве. Дополни�
тельное тепло обеспечило так же высокотемпера�
турный метаморфизм, проявленный в “подхабар�
нинских” аллохтонах и в породах лерцолитовых
массивов. Важно отметить, что метаморфические
породы к концу раннего девона были выведены
на уровень коры.

Новый субдукционный этап связан с измене�
нием геодинамической обстановки, которая
определяется тем, что во второй половине ранне�
го девона активно развивается “Мугоджарский”
спрединговый бассейн. Офиолиты, отражающие
развитие этого бассейна, наиболее широко рас�
пространеы в Западных Мугоджарах [20, 25, 27].
Породы дайкового комплекса и эффузивов отли�
чаются умеренной и повышенной титанистостью
и по составу имеют сходство с базальтами средин�
но�океанических хребтов. Дайки комплекса па�
раллельных даек, наиболее представительные
разрезы которого обнажены на р. Шулдак, имеют
выдержанные ориентировки. Этот признак отли�
чает офиолиты Западных Мугоджар от описан�
ных в данной статье. Для последних более типич�
ны разнообразные ориентировки, отражающие
нестационарную обстановку растяжения. В Сак�
марской и Присакмаро�Вознесенской зонах ана�
логичные по возрасту и составу кремнисто�ба�
зальтовые комплексы, датированные по коно�
донтам интервалом эмс�эйфель, слагают узкие
тектонические линзы и тектонические покровы.
Кору этого бассейна характеризуют также ком�
плексы, типичные для зон медленного спрединга
современной Срединной Атлантики, на пересе�
чении с трансформными разломами. Это залегаю�
щие на серпентинитах офиолитокластовые брекчии
и офикальциты, широко распространенные в Сак�
марской зоне и на юге Присакмаро�Вознесенской
зоны. Кремнистые породы в прослоях этих отложе�
ний содержат конодонты нижнего девона и нижне�
го эйфеля среднего девона [57].

Возможно, зона субдукции изменила свое по�
ложение по сравнению с тем, которое она имела
на предшествующем этапе. Развитие конвергент�
ной окраины в эмсе сопровождалось надсубдук�
ционным растяжением, плавлением гарцбурги�
тов висячего крыла и формированием коровых
частей надсубдукционных офиолитов. Дополни�
тельное тепло, необходимое для формировав�
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шихся на этом этапе бонинитов обеспечено, в
частности, субдукционными и мантийно�плюмо�
выми процессами предшествующего этапа. В
надсубдукционной плите, помимо прочих, рас�
полагались различные метаморфические ком�
плексы, отражающие эволюцию субдукционной
зоны предшествующего этапа.

Начиная с конца эмса развитие зоны субдук�
ции происходит в относительно стационарном
режиме. Более молодые верхнетаналыкская и
ирендыкская свиты сложены вулканитами диф�
ференцированных серий [23].

Формирование раннедевонских офиолитов
происходило при нестационарном режиме суб�
дукции, возникшем на внутриокенической кон�
вергентной границе плит существовавшей, по
крайней мере, со среднего ордовика.
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Abstract—The composition of ophiolites widespread in the southern Urals shows that they were formed in a su�
prasubduction setting. Low�Ti and high�Mg sheeted dikes and volcanic rocks vary from basalt to andesite, and
many varieties belong to boninite series. The rocks of this type extend as a 600�km tract. The volcanic rocks contain
chert interbeds with Emsian conodonts. Plagiogranites localized at the level of the sheeted dike complex and relat�
ed to this complex genetically are dated at 400 Ma. The ophiolites make up a base of thick island�arc volcanic se�
quence. The composition of the igneous rocks and the parameters of their metamorphism indicate that subduction
and ascent of a mantle plume participated in their formation. The nonstationary subduction at the intraoceanic
convergent plate boundary developed, at least, from the Middle Ordovician.
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