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1. Bevezetés
A Pannon-medence aljzatának egyik meghatározó szerkezeti egy-
sége a Tiszai-főegység (Tiszai-egység; Tisia-terrénum), amit az alpi 
orogenezishez köthető takaróképződés és pikkelyeződés eredménye-
ként északkelet–délnyugati irányú övezetes elrendeződés jellemez. 
Döntően a mezozoos fácieskülönbségeket tükrözik az elkülönített 
üledékképződési övezetek: a Mecseki-, a Villányi- (Villány–Bihari-), 
a Békés–Codrui- és a Kisbihari (Bihariai)-zóna (Kovács et al., 2000; 
Császár, 2005; Haas et al., 2010). Azzal együtt, hogy a Tiszai-
főegység eredetének, ősföldrajzi helyzetének meghatározása újra 
és újra a kutatások középpontjába kerül (pl.: Schmid et al., 2008; 
Császár et al., 2015; Tari, 2015), az alpi szerkezeti öveken belüli 
szelvények korrelációja viszonylag jól dokumentált (Császár, 2005; 
Császár et al., 2015).

nem ez a helyzet a prealpi terrénumokkal, amelyek regionális 
(és helyenként lokális) korrelációja számos képződmény esetén 
problémás. fokozottan igaz ez az Alföld fiatal medenceüledé-
kekkel fedett aljzatára (M. Tóth et al., 2015). erre kiváló példa a 
dél-alföldi preneogén aljzati terület, amit a hazai szakirodalom 
egységesen a Békés–Codrui-szerkezeti övbe sorol (Császár, 2005; 
Haas et al., 2010). ettől eltérően Schmid és muntatársai (2008) 
az Algyői-aljzatmagaslat keleti részét a Kisbihari-takarórendszer 
részeként kezelik, ami így értelmezésükben már a Dácia-egység 
része. Matenco és radivojević (2012) szeizmikus szelvények fel-
dolgozására épülő tanulmánya szerint a zóna délnyugati részén 
(hazánkban ez a Kelebiai Komplexum területét érintheti) tektoni-
kai ablak jelleggel a mélyebb szerkezeti helyzetű Bihari-egység 
(Villány–Bihari-zóna) kristályos képződményei emelkedtek ki a 
környező Békés–Codrui-takarók alól. ez a hipotézis az aljzati 
metamorf, magmás és paleozoos üledékes képződmények korre-
lációjában új kutatási irányvonalat nyit meg.

A szerkezeti modellek közötti ellentmondás tükrében kap geoló-
giai értelmet a címben megfogalmazott kérdés: a regionális korre-
láció szisztematikus, modern szemléletű összehasonlító kőzettani 
és geokémiai kutatások eredményeként tehető meg. Korábban ilyen 
törekvések voltak a fő mozgatórugói számos, a kristályos aljzat 
variszkuszi granitoid kőzeteit, illetve a permi vulkáni asszociációt 
érintő kutatásnak (Pál-Molnár et al., 2001a, 2001b, 2005a, 2005b, 
2009; Pál-Molnár, Kovács, 2002; Buda, Pál-Molnár, 2012; Buda et 
al., 2012, 2014; Varga et al., 2015). A magyarországi előfordulások 
részletes megismerésén túl azonban a kristályos aljzat kőzeteinek 
korrelációjában kiemelkedő jelentőségű az erdélyi-középhegység 
(Munţii Apuseni) felépítésével, szerkezeti és rétegtani tagolásával 
foglalkozó, modern megközelítésű kutatási eredmények ismere-
te. A 6. Kőzettani és Geokémiai Vándorgyűlés szervezőjeként a 
Szegedi Tudományegyetem ásványtani, Geokémiai és Kőzettani 
Tanszékének munkatársai ezért döntöttek úgy, hogy a konferen-
ciához kapcsolódó terepbejárás az erdélyi-középhegység egy kis 
szeletével ismerteti meg a résztvevőket. 

Vándorgyűlésünk terepi programja során az erdélyi-középhegység 
déli részének (a Maros völgyében és környezetében található) leg-
karakteresebb magmás és metamorf kőzeteivel ismerkedünk meg. 
A nap során olyan paleozoikumi, mezozoikumi és neogén képződ-
ményekkel találkozunk, amelyek az erdélyi-középhegység és az 
egész Tiszai-főegység fejlődéstörténete, geodinamikai, petrotekto-
nikai eseményei szempontjából meghatározóak. A következőkben 
rövid áttekintést adunk a terület földtani, rétegtani viszonyairól, 
különös tekintettel az itt található magmás és metamorf kőzetek 
kapcsolatrendszerére.

1.1. Az Erdélyi-középhegység földtani felépítése – áttekintés

A Kárpátok és az erdélyi-középhegység szerkezeti és földtani 
kapcsolata mind a mai napig számos kérdést vet fel. A témával 
foglalkozó, legszélesebb körben ismert elképzelések és modellek 
Săndulescu (1984, 1994) nevéhez fűződnek; ezek leegyszerűsített 
sémáját ionescu és Hoeck (2010) alapján az 1. ábra mutatja be. Az 
elképzelés központi eleme az ún. „Tethysi szutúra”, ami magában 
foglalja az egykori Tethys aljzatának maradványait, és összeköt-
tetést teremt a jelen orientáció szerint déli helyzetű Vardar-óceánág 
(Vardar-zóna), valamint az északnyugati Piemonti-óceánág (a 
Pienini-szirtöv) között. Săndulescu (1984, 1994) szerint a két (ál-
tala egyaránt Transzilvanidáknak vagy erdélyi-takarórendszernek 
elnevezett), ofiolitokat tartalmazó takarórendszer a Tethys fő 
szutúra övezetéből származik: az egyik északnyugati vergenci-
ával az Északi-erdélyi-középhegységre, míg a másik kelet felé, 
a Keleti-Kárpátok takaróira tolódott. Szerkezeti értelemben tehát 
ezek az egységek képviselik (tipikus obdukciós takarókként) az 
erdélyi-középhegység és a Keleti-Kárpátok legmesszebbre átto-
lódott, legfelsőbb helyzetű takaróit. A két erdélyi-takarórendszer 
(Transzilvanidák) elnevezésből fakadó zavar elkerülése érdekében 
az erdélyi-középhegység legmagasabb helyzetű szerkezeti elemét 
némely szerző azonos értelemmel, de más elnevezéssel, Marosi-
övnek vagy Marosi-zónának tünteti fel (Hoeck et al., 2009; ionescu 
et al., 2009b; ionescu, Hoeck, 2010).

A keleti-kárpáti erdélyi-takarórendszer és a Marosi-öv ofiolitjai-
nak eddigi legrészletesebb kőzettani és geokémiai összehasonlítását 
Hoeck és munkatársai (2009) tették közzé. Véleményük szerint 
a keleti-kárpáti erdélyi-takarórendszerben megismert ofiolitok 
kizárólag a triász során keletkeztek, jellegeik alapvetően meg-
egyeznek a Meliata–Hallstatt-óceán nyugati-Kárpátokban feltárt 
kőzetegyüttesével, amit szoros genetikai kapcsolatukkal magya-
ráznak. ezzel szemben a Vardar-óceán részét képező Marosi-övet 
alkotó középső–késő-jura ofiolitok és a kapcsolódó magmatitok 
nem csupán korukban, hanem kőzettani és geokémiai vonásaikban 
is eltérnek a keleti-kárpáti megfelelőiktől.

Az erdélyi-takarórendszer alatt elhelyezkedő, kristályos aljzatból 
és üledékes fedőből álló, a mezozoikum során kialakult takarós 
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egységeket Săndulescu (1984) összefoglalóan Dacidáknak nevezte 
el. ezek képviselőit az erdélyi-középhegységben Belső-Dacidák 
néven különítette el a Keleti- és a Déli-Kárpátokban fellépő (szer-
kezetileg egyre mélyebb és egyre külsőbb helyzetű) Középső-, 
Külső- és Peremi-Dacidáktól (1. ábra). ebben a felfogásban tehát 
a Belső-Dacidák alkotják az Északi-erdélyi-középhegység takaró-
rendszerét. A Középső-Dacidák képviselőit Szupragéta- és Géta-
takaróknak (Szupragétikum és Gétikum) hívjuk a Déli-Kárpátokban, 
míg Bukovinai-, Szubbukovinai- és infrabukovinai-takaróknak a 
Keleti-Kárpátokban. A Külső-Dacidák egyrészt egy hajdani óceáni 
kéreg, másrészt a kapcsolódó üledékes fedőképződmények marad-
ványaiból állnak. Valódi ofiolitokat kizárólag a Déli-Kárpátokban 
fellépő Szörényi-takaró tartalmaz; megfelelői a Keleti-Kárpátokban 
a fekete flis-, a Baróti- és a Csalhói-takaró. A Peremi-Dacidák a 
Déli-Kárpátokra korlátozódnak, lényegében a Dunai-takarórendszer 
(Danubikum) formájában. A Keleti-Kárpátok legkülső egységeit 
a kainozoos Moldáviai-takarórendszerbe (Moldavidák) soroljuk. 
Képviselői a Konvolút flis-, az Audia- és a Tarkői-takaró, továbbá a 
Szubkárpáti flis-zóna (1. ábra). A Kárpátok peremét a Kelet-európai 
platform felé a molassz-öv (vagy „molassz előmélyedés”) képezi 
(ionescu, Hoeck, 2010).

Az erdélyi-középhegység geológiájával foglalkozó szerzők 
(Bleahu, 1976; ianovici et al., 1976; Săndulescu, 1984; Balintoni, 
1994, 1997; Balintoni et al., 2009a) – egyes részletektől eltekint-
ve – egyetértenek a terület földtani felépítésének alapvonásaival. 
A kristályos aljzat gondwanai eredetű, Balintoni és munkatársai 
(2009a) alapján három prealpi terrénumra bontható: a Szamosi-, 
a Kisbihari- és az Aranyosbányai-terrénumra. Litosztratigráfiai 
értelemben ezek kőzetegyüttesét az azonos nevű komplexumokba 
sorolták.

Az erdélyi-középhegység két, markánsan elkülönülő rész-
re, az Északi- (Belső-Dacidák) és a Déli-erdélyi-középhegységre 
(Transzilvanidák) osztható (2. ábra), melyek jelenlegi szerkezete az 
alpi orogén fázisok során, a középső–késő-krétában jött létre. előbbi 
magában foglalja a Bihari-parautochtont, a Codrui/Codru- és a 
Kisbihari/Biharia-takarórendszert, utóbbi pedig – mint fentebb jelez-
tük – lényegében megegyezik a Marosi-övvel. Valamennyi említett 
egységnek eltérő földtani, rétegtani felépítése és – természetesen – 
eltérő fejlődéstörténete van. Az Északi-erdélyi-középhegység föld-
rajzilag nagyjából a réz-hegység (Munții Plopiş), a Meszes-hegység 
(Meseş), a Királyerdő (Pădurea Craiului), a Bihar-hegység (Bihor), 
a Vigyázó (Vlădeasa), a Béli-hegység (Codru Moma) és a Hegyes-
hegység (Highiş) területét öleli fel. A Déli-erdélyi-középhegység 
felépítésében az erdélyi-érchegység (Metaliferi), a Torockói-hegység 

(Trascău) és a Drócsa-hegység (Drocea) vesz részt (ionescu, Hoeck, 
2010 és az általuk hivatkozott irodalmak).

Schuller és munkatársai (2009) szerint a késő-turon takarókép-
ződést követően – egy ív előtti medence geodinamikai rendsze-
réhez kapcsolódva – Gosau-típusú üledékes összlet halmozódott 
fel a területen (2. ábra). idősebb szakaszára lassú üledékképződés, 
kontinentális, majd sekélytengeri sziliciklasztos képződmények 
és rudistás mészkő a jellemző. A campani során drasztikusan fel-
gyorsult az üledékképződés sebessége, mélytengeri, turbiditekkel, 
olisztosztrómákkal jellmezett összlet alakult ki, amit a Vigyázó 
térségében a banatitos magmatizmushoz kapcsolódó vulkanosze-
dimentek helyettesítenek. A Gosau-típusú üledékképződés a kréta/
paleogén határ körül fejeződött be az erdélyi-középhegységben.

Merten és munkatársai (2011) kis hőmérsékletű termokronológiai 
adatok és terepi szerkezetföldtani megfigyelések alapján arra a 
következtetésre jutottak, hogy az erdélyi-középhegység jelenlegi 
topográfiája és szerkezeti képe lényegében a késő-kréta végén ala-
kult ki, és a paleogén során több fázisban kisebb módosulásokon 
ment keresztül. A térrövidülés és a banatitos magmatizmus hatására 
bekövetkezett felboltozódás eredményeként késő-kréta–paleocén 
exhumáció feltételezhető. Az erdélyi-középhegység kiemelkedése 
és eróziója eredményeként nagy vastagságú törmelékes üledékes 
összlet halmozódott fel az erdélyi-medence szomszédos területein. 
A paleogén során nagy valószínűséggel többfázisú deformáció érte 
a területet, amit mélyre hatoló vetőzóna mentén bekövetkezett 
regionális térrövidülés okozhatott. A paleogénben feltételezett 
két kiemelkedési epizód mindegyike elérhette a ~3,5 km-es nagy-
ságrendet. Mindez élesen ellentmond annak a korábbi nézetnek, 
miszerint ebben az időintervallumban süllyedés és ennek következ-
tében általános üledékképződés lett volna a meghatározó. Merten 
és munkatársai (2011) szerint a középső-miocén extenzió és az 
ehhez kapcsolódó magmatizmus nem okozott regionális léptékű 
kiemelkedést az erdélyi-középhegységben, továbbá – ellentétben 
a Pannon-medencével – számottevő mértékű poszt-pannóniai ki-
emelkedés sem igazolható a területen.

1.1.1. Északi-Erdélyi-középhegység
Az Északi-erdélyi-középhegységet felépítő, kristályos aljzatból és 
permomezozoos fedőből álló szerkezeti elemek a Tiszai-főegység 
(Tisia) részét képezik (fülöp et al., 1987; Csontos, Vörös, 2004; Haas 
et al., 2010). A Tisia (mint mikrokontinens) az európai variszcidák-
hoz tartozott, majd levált a stabil európai peremről, és komplex 
(részleteiben megnyugtató módon a mai napig nem tisztázott) 
lemezmozgások eredményeként került jelenlegi helyzetébe (Haas et 

1. ábra – A romániai Kárpátok szerkezeti vázlata Săndulescu (1984), Hoeck és munkatársai (2009), valamint Ionescu és Hoeck (2010) alapján módosítva
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2. ábra – Az Erdélyi-középhegység alpi szerkezeti egységeinek egyszerűsített térképe a legfontosabb magmás kőzetegyüttesek kiemelésével (Bleahu, 1976; Ianovici et al., 1976; 
Săndulescu, 1984; Balintoni et al., 2009a; Ionescu, Hoeck, 2010 alapján, módosítva)
Az indextérkép az Erdélyi-középhegység elhelyezkedését mutatja alp-kárpáti keretben. A térképvázlaton feltüntettük a 6. Kőzettani és Geokémiai Vándorgyűlés helyszínét (Ópálos) 
és a terepbejárás során érintett megállóhelyeket (1–5.).
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al., 2001). A különböző fokú metamorfózist elszenvedett egységeket 
rétegtani szempontból korábban formációkba, illetve sorozatokba 
tagolták (ld. Bleahu, 1976; ianovici et al., 1976). Újabban azonban 
együttes („assemblage”), kőzetcsoport („lithogroup”) vagy komp-
lexum („Complex”) besorolással említik őket (ld. Dallmeyer et al., 
1999; Pană et al., 2002; Balintoni et al., 2009b), ami viszonylag 
bonyolult nevezéktant eredményezett. Jelen kirándulásvezetőben – 
a nemzetközi gyakorlattal és a hazai törekvésekkel (M. Tóth et al., 
2015) összhangban – a komplexum elnevezést részesítjük előnyben.

Az Északi-erdélyi-középhegység jelentős részét a legmélyebb (re-
latív autochton, azaz parautochton) helyzetű szerkezeti elemhez, a 
Bihari-parautochtonhoz soroljuk. A szerkezetileg magasabb helyzetű 
egységeket eltérő kőzettani felépítésük és deformációtörténetük 
alapján két, rozlozsnik (1937) által felismert takarórendszerre, 
a mélyebb helyzetű Codrui- és a magasabb helyzetű Kisbihari-
takarórendszerre tagoljuk (3. ábra).  

A Bihari-parautochton polimetamorf aljzatból, továbbá per-
momezozoos üledékes és vulkáni fedőképződményekből épül fel. 
Aljzata a Szamosi Komplexum, ami amfibolit fáciesű csillámpalából, 
gneiszből, amfibolitból, kvarcitból és metaultrabázitból áll; ezek 
vélhetően részben proterozoikumi, részben ópaleozoikumi protolitjai 
több fázisú (~357–281 millió évvel ezelőtt végbement) variszkuszi 
metamorfózison mentek keresztül (Dallmeyer et al., 1999; Balintoni 
et al., 2009b). A Bihari-parautochton kristályos aljzatában kiterjedt 
kontaktzónával rendelkező, nagyméretű granitoid intrúziók (pl. a 
Codru és a nagyhavasi/Muntele Mare pluton) találhatók (ionescu, 
Hoeck, 2010). A nagyhavasi granitoid pluton radiometrikus kora 
korábbi kutatások alapján 278,4±2,1 millió év (Pană et al., 2002). 
Balintoni és munkatársai (2009a) alapján a gránit in situ cirkon U/
Pb korhatározásának eredménye 290,9±3,0 millió év súlyozott átlag 
és 291,1±1,1 millió év konkordáns kort, illetve 296,6±~6 millió év 

kristályosodási kort adott. Értelmezésük szerint az S-típusú, anatek-
tikus eredetű nagyhavasi granitoid pluton az erdélyi-középhegység 
variszkuszi fejlődéstörténetének utolsó állomását jelzi.

Dallmeyer és munkatársai (1999), valamint Pană és munkatársai 
(2002) szerint a Szamosi Komplexum kiemelkedéséhez kapcsolódóan 
(230–79 millió év között szóró koradatokkal) intenzív, a zöldpala 
fácies körülményei között végbement milonitosodás és töréses 
deformáció kacsolódott. Megjegyzendő, hogy több szerző szerint 
(Balintoni, 1997; Balintoni, Puște, 2002; Balintoni et al., 2009a; 
ionescu, Hoeck, 2010) a Szamosi Komplexum kőzetei nem korláto-
zódnak a Bihari-parautochtonra, hanem a Codrui- és a Kisbihari-
takarórendszer egyes takarói variszkuszi aljzatának felépítésében 
is részt vesznek. A Szamosi Komplexum fedőjét a parautochton 
területén perm–alsó-kréta sziliciklasztos és karbonátos üledékes 
rétegsor alkotja (3. ábra).

A Codrui-takarórendszer a Bihari-parautochtont nyugati-dél-
nyugati irányból öleli körbe. rétegsorai felszínen főként a Béli-
hegységben és a Királyerdőben, alárendelten a Bihar-hegységben 
és a Hegyes-hegység északi részén találhatók; valamivel kisebb 
területen, mint a Kisbihari-takarórendszer (2. ábra).

Balintoni (1997) szerint a Codrui-takarórendszer hat vagy hét 
(egy-egy alsó és felső takaró-együttesbe sorolható) takaróból épül 
fel. A Várasfenesi/finiș-takaró kivételével valamennyi permome-
zozoikumi üledékes összletekből álló, eredeti aljzatáról lenyíródott 
buroktakaró (3. ábra). A Várasfenesi-takaróban megtaláljuk a ko-
rábban a Szamosi (ianovici et al., 1976; Săndulescu, 1984), újab-
ban a Codrui Komplexumba sorolt amfibolit fáciesű variszkuszi 
polimetamorf aljzatot is, ami főleg ortoamfibolitból (~405–366 
millió éves hornblende 40Ar/39Ar kor) és metagabbróból, aláren-
delten gneiszből, csillámpalából (~340–335 millió éves muszkovit 
40Ar/39Ar kor) áll (Dallmeyer et al., 1999). Pană és munkatársai (2002) 

3. ábra – Az Északi-Erdélyi-középhegység szerkezeti vázlata Balintoni és munkatársai (2009a) alapján módosítva
Rövidítések: P – perm; Tr – triász; J – jura; K – kréta; p. – parautochton
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szerint a Codrui Komplexum egy, a Szamosi és az Aranyosbányai/
Baia de Arieş Komplexum (ld. lejjebb) közötti pre-devon szutúra-
zónát képvisel. ezekbe a metamorfitokba diorit-, granodiorit- és 
gránittestek nyomultak (372,2±1,0 millió éve), majd ~117 millió 
évvel ezelőtt együtt szenvedtek zöldpala fáciesű, milonitosodással 
és fillonitképződéssel jellemzett alpi deformációt (Dallmeyer et al., 
1999; Pană et al., 2002).

A Kisbihari-takarórendszer az erdélyi-középhegység központi 
részét alkotja. Legjobb feltárásai a Gyalui-havasok keleti és déli, 
valamint a Bihar-hegység délnyugati peremén találhatók. ez a 
takarórendszer alkotja a Hegyes-hegység fő tömegét (2. ábra).

Jelen felfogás szerint a Kisbihari-takarórendszert hat takaróra 
tagoljuk, melyek közül csupán kettő tartalmaz permomezozoos 
vulkanoszediment fedőt, a többi kizárólag polimetamorf összle-
tekből áll (3. ábra). Dallmeyer és munkatársai (1999), valamint 
Balintoni és munkatársai (2002) eredményei alapján (a korábban 
a Codrui-takarórendszerbe sorolt) Girda/Gârda- és Aranyosfői/
Arieşeni-takaró a Kisbihari-takarórendszer legmélyebb helyzetű 
egységei, amit zöldpala fáciesű alpi metamorfózist elszenvedett 
permotriász kőzetegyüttesük definiál. Hasonló, változó mértékű nyí-
rással, helyenként milonitosodással jellemezhető alpi metamorfózis 
igazolható a rájuk tolódott Biharmezői/Poiana- és Kisbihari/Biharia-
takarót felépítő összletekben, a Pajzsi/Paiuşeni és a Kisbihari/Biharia 
Komplexumokban (Balintoni et al., 2009a).

Az említett alpi, nagyon kis- és kisfokú (gyakran milonitok kép-
ződésével kísért) nyírásos deformáció nyomai mintegy 150 km 
hosszan, 5–20 km szélességben követhetők a Codrui- és a Kisbihari-
takarórendszer határzónájában a Hegyes-hegység nyugati végétől 
a Gyalui-havasokig (Hegyes–Kisbihari nyírási öv/„Highiş–Biharia 
Shear Zone”; Pană, 1998). Az említett takarókat felépítő Pajzsi/
Paiuşeni és Kisbihari/Biharia Komplexumok fő tömegét változatos 
protolitokból kialakult, zöldpala fáciesű, eltérő mértékű milonito-
sodást elszenvedett kőzetek és fillonitok alkotják, amelyek Ény-i 
vergenciával tolódtak a Codrui-takarórendszerre. A deformáció korát 
illetően Dallmeyer és munkatársai (1999) fillonitokból középső-ju-
ra–középső-kréta 40Ar/39Ar korokat állapítottak meg.

Az újpaleozoos Pajzsi Komplexum különböző mértékben nyírt, 
milonitosodott, metavulkanitokkal és metavulkanoszedimentek-
kel összefogazódó, alárendelten márvány lencséket tartalmazó 
metakonglomerátumból, metahomokkőből és fillitből áll. ebbe 
a felső-karbon–alsó-perm összletbe nyomult a Hegyesi Magmás 
Komplexumba sorolt granitoid intrúzió a kora-permben (278–264 
millió év; Pană et al., 2002). Az alpi fázisok során mind a Pajzsi, 
mind a Hegyesi Magmás Komplexum kőzetei az említett nyírásos 
jellegű, zöldpala fáciesű metamorfózison estek át.

A takarórendszer tagjai közül a legjelentősebb a Kisbihari-takaró 
kőzetegyüttese (Kisbihari Komplexum), amelyet savanyúbb kőze-
tekkel társult metabázit, metaultrabázit, alárendelten márvány és 
fekete kvarcit alkot (ianovici et al., 1976). Az alpi deformációtól 
leginkább mentes metamagmatitok protolitjainak korát Pană és 
munkatársai (2002) a késő-kambrium–kora-ordovíciumi időinter-
vallumba helyezték.

A magasabb helyzetű Aranyosbányai/Baia de Arieş- és Hegyes–
Muncsel/Highiş–Muncel-takarókat az Aranyosbányai és a Pajzsi 
Komplexum kőzetanyaga építi fel (Balintoni et al., 2009a; 3. ábra). 
előbbi kizárólag közepes- és nagyfokú metamorfózison átesett 
variszkuszi csillámpalából, paragneiszből, kvarcitból, eklogit kő-
zetzárványokat tartalmazó metakarbonátból és amfibolitból áll 
(Mărunţiu et al., 2004). A néhány kilométeres hosszúságú, lencse 
alakú (dolo-)márvány betelepülések fokozatosan mennek át az 
őket körbeölelő gneisz és csillámpala tömegbe. Számos, a komp-
lexumhoz kapcsolódó (szintén nyírt) granitoid is ismert. ezek kora 
meglehetősen bizonytalan, Pană és munkatársai (2002) ~206 millió 
éves cirkon 207Pb/206Pb kort határoztak meg. noha milonitos zónák 

itt is igazoltak, az alpi, zöldpala fáciesű felülbélyegzés ezekben az 
egységekben kevésbé szignifikáns, mint a takarórendszer mélyebb 
helyzetű takaróiban (Dallmeyer et al., 1999).

Sajátos képződmény a takarórendszer keleti részén, a Kisbihari- 
és az Aranyosbányai-takarók közé ékelődött Bélavári/Vulturese–
Belioara-egység. ennek rétegsora kvarc-metakonglomerátummal 
és kvarcittal kezdődik, ami fekete, grafitos dolomárványba és fehér 
márványba megy át. Pană (1998) szerint az egység protolitjainak 
kora őslénytanilag nem igazolt (valószínűleg triász), a nyírásos 
jellegű alpi metamorfózis kora és mértéke megegyezik a Pajzsi 
Komplexuméval (kora–középső-kréta, zöldpala fácies).

1.1.2. Déli-Erdélyi-középhegység
A Déli-erdélyi-középhegységet fő tömegében középső-jura ofio-
litok, felső-jura szigetív vulkanitok, valamint jura és kréta üledé-
kes kőzetek építik fel. Keletkezésük, tágabb földtani kapcsolataik 
vonatkozásában a közelmúltig Săndulescu (1984) elképzelése volt 
a meghatározó. eszerint a Marosi-öv ofiolit sorozata egyik oldal-
ról az Északi-erdélyi-középhegység, másik oldalról a Géta- és a 
Bukovinai-takarórendszer kontinentális kérgű blokkjai közé he-
lyezhető, egykori Vardar-óceánág litoszférájának maradványaként 
kezelhető. folytatása az erdélyi-medence aljzatában, valamint a 
Keleti-Kárpátok kis kiterjedésű, mezozoos, ultrabázikus–bázikus 
kőzettestjeiben (erdélyi-takarórendszer; Transzilvanidák) vélhe-
tő. ezek a maradványok (az orogén övezetek általános tulajdon-
ságainak megfelelően) mind az erdélyi-középhegység, mind a 
Keleti-Kárpátok legmagasabb helyzetű takaróit képviselik. Mivel 
az erdélyi-takarókból kizárólag a triászban keletkezett ofiolitokat 
igazoltak, Săndulescu (1984) az óceánágak középső-triásztól ké-
ső-jura–kora-krétáig tartó, egymást követő riftesedését feltételezte. 
Kozur (1991) sok vitát generáló közleményében (főleg őslénytani 
adatokra alapozva) az előbbi modell egy alternatíváját vázolta fel 
azzal, hogy a Marosi-övvel szemben az erdélyi-takarók és a (szintén 
triász korú) nyugati-kárpáti Meliata–Hallstatt-óceán közvetlen ős-
földrajzi kapcsolatát vetette fel. A Marosi-öv és az erdélyi-takarók 
közvetlen kapcsolatát feltételezik Schmid és munkatársai (2008) is.

ennek az alapkérdésnek az eldöntéséhez járultak hozzá részletes 
kőzettani és geokémiai vizsgálatokkal Hoeck és munkatársai (2009). 
Megítélésük szerint lényeges eltérés tapasztalható a Marosi-öv és 
az erdélyi-takarók földtani megjelenésében, mivel a Marosi-öv 
ofiolitjai egy több, mint 60 kilométeren át követhető, a köpe-
nyeredetű tektonitoktól eltekintve az ofiolit sorozat valamennyi 
elemét felsorakoztató, egységes övezetet alkotnak. ezzel szemben 
az erdélyi-takarókban a legnagyobb ofiolitos kőzettestek is csak 
néhány négyzetkilométeres felszíni elterjedésűek; nincsenek kohe-
rens ofiolit sorozatok, az ismert bazaltok és az ultrabázikus jellegű 
kőzetek többsége a Bukovinai-takaró barrémi–albai vadflisének 
olisztolitjait vagy breccsaklasztjait alkotja. Az erdélyi-takarókban 
mind ócánközépi hátsági (Mid-ocean ridge, Mor), mind mész-
alkáli és óceáni sziget bazaltokat ismerünk; utóbbiak jelenlétét a 
Marosi-övben eddig senki sem igazolta. Geokémiai szempontból 
éles eltérések figyelhetők meg a Marosi-öv és az erdélyi-takarók 
Mor bazaltjai, valamint mészalkáli bazaltjai és andezitjei között. 
Mindezen földtani érvek alapján Hoeck és munkatársai (2009) 
elvetik a Marosi-öv és a Keleti-Kárpátok ofiolitjainak közvetlen 
kapcsolatát, utóbbiakat a Meliata-Hallstatt-óceán ofiolitjaival vélik 
korrelálhatónak. Megjegyzendő azonban, hogy a témával foglalko-
zó mérvadó kutatók között nincs egyetértés ennek megítélésében 
(Pană, 2010).

A Marosi-övet alkotó takarók két, egyaránt kréta időszaki (az albai 
során lezajlott „ausztriai” és a maastrichti emeletben végbement 
„larámi”) orogén fázis során jöttek létre; ennek megfelelően egy 
idősebb (albai) és egy fiatalabb (maastrichti) egységbe sorolhatók 
(ionescu, Hoeck, 2010). Az albai szerkezeti egységek aljzataként 
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az Aranyosbányai Komplexum szolgált. Közülük a legfontosabb a 
Déli-erdélyi-középhegység északkeleti részén található Torockó–
Bedellői/rimetea–Bedeleu-takaró, amely vastag felső-jura szigetív 
magmatitokból, valamint a rájuk települő, szintén felső-jura mész-
kövekből áll (4. ábra).

A második, késő-kréta szerkezeti mozgásokhoz köthető takaró-
rendszer magába foglalja az albaiban kialakult egységek egyes 
fragmentumait. ezen fázis során az albainál fiatalabb üledékes kép-
ződmények is deformálódtak, valamint északnyugati vergenciával 
takaróképződést szenvedtek (ionescu, Hoeck, 2010). A legnagyobb 
kiterjedésű és legváltozatosabb felépítésű larámi takaró a jura 
ofiolitokból és szigetív magmatitokból felépülő Kápolnás–Tekerői/
Căpâlnaș–Techereu-takaró (4. ábra).

Az említett két kréta takarórendszer kapcsán több kérdés vár 
megoldásra. ilyen például számos kréta üledékes képződmény 
pontos kora, a larámi takaróképződés során felülírt idősebb (albai) 
szerkezeti elemek korrelációja, a térrövidülés mértékének pontos 
meghatározása, vagy az erdélyi-középhegység és a Déli-Kárpátok 
középső–késő-kréta pozíciójának és kapcsolatának kérdése (ionescu, 
Hoeck, 2010).

1.2. Jura ofiolitok és szigetív magmatitok a Déli-Erdélyi-
középhegységben
1.2.1. Földtani háttér
A Marosi-öv fő tömegében ofiolitokból, illetve azokkal szoros össze-
függésben álló mészalkáli szigetív vulkanitokból felépülő, összetett 
takarórendszer (4. ábra). A múlt században a részletes földtani tér-
képezéshez kapcsolódva, majd azt követően számos kőzettani és 
geokémiai munka született (nicolae, 1995; Savu, Udrescu, 1996), 
az utóbbi két évtizedben pedig modern ásványtani és geokémiai 

módszerek alkalmazásával a zóna fejlődéstörténetének korszerű 
értelmezése is napvilágot látott (Saccani et al., 2001; Bortolotti et 
al., 2002; nicolae, Saccani, 2003).

A „Marosi-óceán” aszimmetrikus, kétirányú szubdukcióhoz köt-
hető záródása a késő-jura végén kezdődött (Savu, 2007). ehhez a 
folyamathoz kapcsolódik az ofiolitos kőzettestek obdukciója, va-
lamint a szigetív vulkanizmus megindulása. Savu (2007) alapján 
utóbbi egyrészt (jelen orientáció szerint északon, a Drócsa–Torockói 
szubdukciós árok mentén) egy Mariana-típusú, bimodális, másrészt 
pedig (a déli szubdukciós ágon) egy Andesi-típusú, mészalkáli vul-
kanizmusban nyilvánult meg.

Savu (2007) szerint a Marosi-öv jelenlegi szerkezetét alapvetően 
egy, a larámi kollíziót követően kialakult, kettős (longitudinális 
és diagonális) oldalelmozdulásos törésrendszer határozta meg. Az 
ofiolitok és a mészalkáli szigetív magmatitok kapcsolata a két ta-
karórendszerben némileg eltér egymástól. Míg a Kápolnás–Tekerői-
takaróban (pl. a zámi/Zam kőfejtő közelében, azaz a szigetív vulka-
nitok előfordulási területének nyugati részén) a szigetív vulkanitok 
egyértelműen az ofiolitokra települnek (nicolae, Saccani, 2003), 
addig a Torockó–Bedellői-takaróban a kontinentális kéreg marad-
ványai őrződtek meg alattuk. A kontinentális kéregfragmentumok 
és az andezites összetételű szigetív vulkanitok érintkezési viszo-
nyát (magmás kapcsolat vagy tektonikus érintkezés) azonban még 
nem sikerült megnyugtató módon feltárni (ionescu, Hoeck, 2010). 

1.2.2. Kőzettani felépítés
A következő rövid kőzettani jellemzés Saccani és munkatársai 
(2001), nicolae és Saccani (2003), valamint Bortolotti és munka-
társai (2004) munkáin, továbbá ionescu és Hoeck (2010) össze-
foglalásán alapul.

Az ofiolitokból felépülő Marosi-övben kizárólag kéregeredetű 

4. ábra – A Déli-Erdélyi-középhegység egyszerűsített földtani térképe és szerkezeti vázlata Saccani és munkatársai (2001), valamint Ionescu és Hoeck (2010) alapján módosítva
Az indextérkép az Erdélyi-középhegység elhelyezkedését mutatja alp-kárpáti keretben. A térképvázlaton jelöltük a 6. Kőzettani és Geokémiai Vándorgyűlés terepbejárása során 
érintett, kapcsolódó megállóhelyeket (1–4.).
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kőzetváltozatokat ismerünk; az egykori köpenylitoszféráról nincs 
közvetlen adatunk (Saccani et al., 2001). Az óceáni kéreg feltárt 
maradványai néha ultramafikus kumulátummal kezdődnek, majd 
réteges és izotróp gabbróval (fe-Ti-gabbró megjelenésével) folyta-
tódnak. A réteges telérkomplexum többnyire bazaltból vagy bazaltos 
andezitből felépülő kőzetegyüttese átmenetet képez a vulkáni és a 
plutoni sorozat között. A vulkáni sorozat bazaltos lávafolyásokból, 
párnabazaltból és bazalt hialoklasztitból áll (5. ábra).

Az ofiolit sorozat legmélyebb megőrződött része tehát kumulátum-
ból – ez ritkán ultramafikus összetételű – vagy izotróp gabbróból 
(3. megállóhely) épül fel. A gyakran fe-ban és Ti-ban gazdagodott 
izotróp gabbró petrográfiailag általában klinopiroxén-gabbrónak 
felel meg, ritkán olivin utáni pszeudomorfózákkal (Savu, 1996). 
Az ofiolit sorozatok általános felépítését követve a gabbró összlet 
felfelé réteges telérkomplexumba megy át. Az ÉK–Dny-i csapású 
telérkomplexum jól tanulmányozható feltárásai a Marosi-öv nyu-
gati részén, Gyulatő/Juliţa környékén találhatók (4. megállóhely). 
A részben telérek fölött elhelyezkedő, részben velük összefogazódó 
párnalávák alkotják a következő – a legnagyobb felszíni elterjedé-
sű – egységet (2. megállóhely). A párnalávák és a tömeges láva-
folyások többnyire afanitos, ritkán porfíros szövetűek plagioklász 
és klinopiroxén mikrofenokristályokkal. A bazalt alapanyagát kévés 
halmazokba rendeződött plagioklász, klinopiroxén és vas-oxid ás-
ványok alkotják. Az alapanyag egykori üveges és kriptokristályos 
része teljes egészében klorittá és agyagásványokká alakult.

A jura ofiolit sorozatban a gabbró óceánaljzati metamorfózist 

szenvedett, ami a klinopiroxén amfibollá, a plagioklász kalcittá, 
prehnitté és epidottá alakulásában érhető tetten. A réteges telérek 
hasonló átalakulást mutatnak, míg a vulkanitokban az albit, a klorit 
és a kalcit a tipikus átalakulási termék.

néhány feltárásban az ofiolitokat vékony radiolarit rétegek, 
másutt a felső-jura szigetív vulkanitok fedik. Utóbbi alapvetően 
mészalkáli bazaltból, andezitből áll, de dácit, riolit, sőt tholeiites 
bazalt is előfordul. ezen vulkanitok egy óceáni kérgen kialakult 
szigetív anyagának maradványait képviselik. Az ofiolitokkal el-
lentétben a szigetív magmatitok általában porfíros szövetűek, oli-
goklász–labradorit összetételű plagioklász, klinopiroxén és amfibol 
fenokristályokkal. Másodlagos földpátok (ortoklász és albit) szintén 
gyakoriak. A szigetív magmatitok között megjelenő riolit- és dácit-
telérek részben porfíros szövetűek; a kvarc-földpát alapanyagban 
földpát, kvarc és biotit fenokristályokat tartalmaznak (ionescu, 
Hoeck, 2010).

1.2.3. Az ofiolit sorozat kora
Az ofiolit sorozatba számos lelőhelyen a mészalkáli szigetív vul-
kanitok plutoni megfelelőinek tekinthető felső-jura gránit, gra-
nodiorit és diorit intrúziók nyomultak, amelyek nyilvánvalóan 
posztdatálják az ofiolitokat (Bortolotti et al., 2002). Pană és mun-
katársai (2002) az intrúziókból származó cirkon egykristályokból 
U/Pb módszerrel 152–156 millió éves kort (oxfordi–kimmeridgei) 
állapítottak meg. Zimmerman és munkatársai (2008) 159,1–159,8 
millió éves re-os kort határoztak meg a Soborsin/Săvârșin és a 
Cserbia/Cerbia közeléből származó granitoidok molibdenitjeiből. 
Mindezek az adatok összhangban vannak Lupu és munkatársai 
(1995) eredményeivel, akik callovi–oxfordinak határozták az ofio-
litok fölött közvetlenül települő radiolaritokat. A szigetív vulkani-
tok fölött települő mészkő rétegsor üledékanyagának lerakódása a 
tithonban kezdődhetett el (Săsăran, 2006). A fenti korhatározási 
eredmények együttesen az ofiolit sorozat késő-juránál idősebb 
kialakulását jelzik, ezért azt a szakirodalom a középső-jurába 
helyezi (5. ábra).

A Marosi-öv ofiolitjai viszonylag jelentős mennyiségű Ti-tartalmú, 
ferromágneses vas-oxid ásványt tartalmaznak, ami lehetővé tette 
geomágneses módszerekkel való vizsgálatukat (ionescu et al., 
2009b). ezek a geofizikai eredmények, valamint kőzettani és geo-
kémiai jellegeik együttesen alátámasztják azt a modellt, ami szerint 
a Marosi-övben található óceáni kéregmaradványok kapcsolatban 
álltak az Észak-Görögországban, Macedóniában és Szerbiában 
nyomozható Keleti-Vardar-övvel. Számos mélyfúrás igazolta kele-
ti–északkeleti irányú folytatásukat az erdélyi-medence aljzatában, 
azonban távolabb, az erdélyi-medence északi részén eltűnnek a 
mezozoos magmatizmus jelei (ionescu et al., 2009b). A Keleti-
Vardar-övvel való korrelációt támasztja alá az ofiolitokba nyomuló 
jura granitoidok jelenléte is. Annak ellenére azonban, hogy több 
szerző szerint a Marosi-öv ofiolit sorozata a dinári ofiolitokkal áll 
kapcsolatban (Saccani et al., 2001; Bortolotti et al., 2002, 2004), 
ionescu és Hoeck (2010) megjegyzik, hogy ez utóbbiak alapvetően 
nagy, ultramafikus (köpenyeredetű) kőzetegyüttesekből épülnek fel, 
amelyekhez alárendelten kapcsolódnak vékony kéregfragmentumok, 
ami viszont alapvető eltérés a Marosi-öv ofiolit sorozatához képest. 

1.2.4. Geokémiai jelleg
A Marosi-öv kőzeteinek alábbi geokémiai jellemzése Saccani és 
munkatársai (2001), nicolae és Saccani (2003), ionescu és Hoeck 
(2004, 2006, 2010), valamint ionescu és munkatársai (2009a, 2009b) 
munkáin alapul.

Az ofiolitos telérek és lávakőzetek geokémiai összetétele a normál 
óceáni kéregre jellemző, néhány gabbró és bazalt minta azonban 
kifejezett Ti-gazdag affinitást mutat. Az ofiolitok és a szigetív vul-
kanitok együttesen a bazalttól a riolitig terjedő összetételi mezőkbe 

5. ábra – A jura ofiolitok és a kapcsolódó mészalkáli szigetív vulkanitok 
egyszerűsített rétegtani oszlopa a Déli-Erdélyi-középhegységben (Bortolotti et al., 
2002, 2004; Ionescu, Hoeck, 2010; módosítva)
A 6. Kőzettani és Geokémiai Vándorgyűlés terepbejárása során érintett, kapcsolódó 
megállóhelyeket szintén jelöltük (2–4.).
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esnek a kémiai osztályozásra szolgáló TAS-diagramon (6. ábra). 
A réteges telérek és az ofiolitos lávakőzetek teljes kémiai össze-
tétele alapján az óceánközépi hátság bazaltokra (MorB) jellemző 
geokémiai evolúciós trend – növekvő Ti- és fe-tartalom, valamint 
csökkenő mg# – figyelhető meg a kőzetosztályozási főelemdiag-
ramokon (6. ábra).

A Mor-típusú bazaltminták és a réteges telérkomplexumot kép-
viselő minták kémiai összetétele közel azonos nyomelem-tartományt 
képvisel. A bazaltminták ritkaföldfém tartalma változó, a kondrit-
összetételre normált diagramon maximálisan 30-szoros dúsulás 
figyelhető meg a viszonylag differenciálatlan (sík) eloszlás mellett, 
bár kismértékű negatív eu-anomália észlelhető. A telérek kőzet-
anyaga nagyobb változékonyságot mutat: a ritkaföldfém-dúsulás 
mértéke elérheti a kondritértékek 70-szeresét (ionescu et al., 2009a; 
ionescu, Hoeck, 2010).

A normál MorB (n-MorB) összetételre normált sokelemes diag-
ramon az ofiolitos kőzetsorozat mintáit változó mértékű nyom-
elem-dúsulás jellemzi. Kimutatható a Sr, a Th, a Ta, a nb, a Zr, 
a Hf és az y dúsulása, azaz a Marosi-öv ofiolitjainak magmája 
kissé gazdagodott n-MorB típusú lehetett. Az alkálifémek és az 
alkáliföldfémek nem mutatnak szisztematikus változatosságot, 
valószínűleg az utólagos, a geokémiai összetételt felülbélyegző 
hatások miatt (ionescu et al., 2009a; ionescu, Hoeck, 2010). Savu 
(2007) szerint az ofiolitok kialakulását megelőzően keletkezett 
lemezen-belüli bazaltok szintén tholeiites affinitásúak.

A szigetív eredetű kőzetegyüttes főleg andezitből, bazaltból 
és dácitból áll, a riolit ritka. A marospetresi (Petriș) kőfejtő-
ből származó bazalt ritkaföldfém adatai szintén az n-MorB 
összetételi tartományba esnek, de – az ofiolitokkal ellentét-
ben – kimutatható a könnyű ritkaföldfémek dúsulása a nehéz 
ritkaföldfémekhez képest. Az n-MorB összetételre normált 
sokelemes diagram alapján a tholeiites ívekre jellemző, nagy 
térerejű elemekben (HfSe) kimerült, nagy ionsugarú litofil 
elemekben (LiLe) azonban enyhén gazdagodott geokémiai jel-
leg körvonalazódik (ionescu, Hoeck, 2010). Az andezitminták 
ritkaföldfém-eloszlása differenciált – a (La/yb)N arány egynél 
nagyobb –, de eu-anomália nem rajzolódik ki a kondritra 
normált diagramon. Az n-MorB összetételhez viszonyítva a 
LiL elemek és a Th 10–100-szoros dúsulása, illetve negatív 
nb-anomália figyelhető meg. ez utóbbi hasonló a marospet-
resi bazalt geokémiai bélyegéhez. Az andezit összetételében 
ugyancsak határozott negatív Tio2-anomália figyelhető meg. 
ionescu és Hoeck (2010) szerint az említett geokémiai jelle-
gek a mészalkáli kőzetekre tipikusak, és összhangban vannak 
nicolae és Saccani (2003) korábbi eredményeivel.

A geokémiai adatokat együttesen értékelve ionescu és Hoeck 
(2010) megállapította, hogy a Déli-erdélyi-középhegység jura mag-
matitjainak kémiai összetételében két eltérő trend rajzolódik ki. Az 
egyik egy tipikus n-MorB típusú frakcionációs trend, ez jellemző 
az ofiolitos sorozat kőzeteire. A másik trendre a Ti- és fe-tartalom, 
valamint a mg# csökkenése a jellemző, ami a differenciáltabb 
(frakcionálódó fázisként amfibolt és magnetitet tartalmazó) kőzetek 
esetében általános. ez jellemzi a szigetívek tholeiites bazaltjait és 
a mészalkáli andeziteket. A riodácit és a riolit valószínűleg a jura 
granitoid intrúziókhoz kapcsolódik. Az ofiolitos bazalt nagy, míg 
a szigetív vulkanitok kis Ti-tartalma (azonos Zr koncentráció mel-
lett) azt sugallja, hogy a szigetív vulkanitokhoz tartozó bazalt nem 
a fe-Ti-gazdag ofiolitos magmából alakult ki. ennek megfelelően 
két eltérő magmaforrás magyarázhatja az ofiolitos kőzetsorozat és 
a szigetív magmatitok eltérő evolúcióját.

1.3. Késő-kréta magmás komplexum: banatit

Az erdélyi-középhegységben igazolt következő magmás esemény 
6. ábra – A jura ofiolitok és a kapcsolódó mészalkáli szigetív vulkanitok 
főelemgeokémiai jellege Ionescu és Hoeck (2010) alapján
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a késő-krétában zajlott (larámi orogén fázis), melynek eredménye-
ként az úgynevezett „banatitok” jöttek létre (ionescu, Hoeck, 2010). 
Kőzettani értelemben a gránitostól a dioritosig változó összetételű 
mészalkáli intrúziók és az ezekhez kapcsolódó vulkanitok alkot-
ják ezt a kőzetsorozatot. nevezéktani érdekesség, hogy a „bana-
tit” összefoglaló név – az előfordulási területre utalva – a Bánát 
(Bánság) földrajzi névből származik (jelenleg Északkelet-Szerbia, 
illetve Délnyugat-románia területéhez tartozik). A dácit kőzetnév 
szintén az Északi-erdélyi-középhegységben feltárt banatitos vulká-
ni kőzetváltozatra vezethető vissza (ionescu, Hoeck, 2010), amit a 
hajdani római provincia (Dacia) alapján neveztek el. A terepbejárás 
során a banatitos kőzetsorozat képviselőit nem érintjük, ezért azok 
részletes jellemzésétől eltekintünk.

1.4. Neogén magmatizmus az Erdélyi-középhegységben

A Pannon-medence neogén történetét az Alpok és a Kárpátok 
íve mentén fellépő szubdukciós folyamatok határozták meg 
(royden, 1988; Horváth, 1993). Az általánosan elfogadott 
vélemények szerint szubdukciós hátragördülés (royden et al., 
1983) és árok-szívóhatás okozta a Pannon-medence preneogén 
aljzatát alkotó lemeztöredékek keleti irányú mozgását, miköz-
ben az Alcapa mikrolemez az óramutató járásával ellentétes, 
a Tisia azonban azzal megegyező forgómozgást végzett. A 
neogén magmatizmus folyamata szempontjából kiemelkedő 
jelentőségű, hogy az európai lemez szegélye az Alcapa, majd a 
Déli-Pannon-egység (Tisza–Dácia) alá szubdukálódott (Csontos 
et al., 1992; Csontos, 1995). Szabó és munkatársai (1992) a 
miocén vulkáni összletek geokémiai vizsgálata alapján meg-
állapították, hogy az alábukó lemez részben óceáni típusú volt. 
A szubdukció következtében a Pannon-medence litoszférája 
elvékonyodott (Horváth, 1993), és egy kontinentális ív-mögötti 
medencévé alakult (royden et al., 1982, 1983). A szubdukció 
a terület északi részén 14–16 millió éve (középső-miocén), 
központi területén 12–16,5 millió éve (bádeni–szarmata), míg 
a keleti–délkeleti területen 11–13 millió éve (szarmata) feje-
ződött be (Meulenkamp et al., 1996).

A neogéntől a pleisztocénig tartó vulkáni aktivitás döntően 
(>70%) mészalkáli, kisebb részben alkáli jellegű kőzetösszletek 
kialakulását eredményezte (Harangi, 2001; Seghedi et al., 2004a, 
2004b, 2004c). A mészalkáli vulkanizmus termékei 700 kilométer-
nél hosszabb, a Kárpátokkal közel párhuzamos ívbe rendeződtek. 
A kapcsolódó vulkanitok igen elterjedtek a Keleti-Kárpátokban 
(pl. az Avas-hegység, a Gutin, a Cibles, a Borgói-hegység, a 
Kelemen- és a Görgényi-havasok, továbbá a Hargita területén), 
de az erdélyi-középhegységben, a Mecsekben, valamint a fiatal 
üledékekkel fedett medenceterületeken szintén megtalálhatók. A 
magmás ív működése a Keleti-Kárpátokban a késő-bádenitől a 
pleisztocénig (200 ezer év) tartott, amely során a vulkanitok mellett 
intruzívumok is keletkeztek (Pécskay et al., 1995, 2009). A plio-
cén–kvarter idején a Kárpát-Pannon térségben (Stájer-medence, 
Kisalföld, Bakony–Balatonfelvidék, nógrádi-medence–Gömör 
térsége, erdélyi-medence keleti része) lemezen belüli alkáli ba-
zaltos vulkanizmus volt jellemző (embey-isztin, Dobosi 1995; 
Seghedi et al., 2004b).

Az erdélyi-középhegység és környezetének neogén vulkanizmu-
sa alapvetően extenziós tektonikai rezsimhez köthető (roşu et al., 
2004). A Keleti-Kárpátokhoz hasonlóan a fő vulkáni aktivitás a 
középső-miocéntől a pleisztocénig tartott. A neogén mészalkáli és 
alkáli magmatizmus termékei – a miocén üledékes képződményekkel 
szoros összefüggésben – ÉÉny–DDK irányba rendeződött, elszórt 
medencékben (mint pl. a Zarándi-, a Brádi-, a Zalatnai-medence) 
találhatók (roşu et al., 2004). A terület neogén magmatitjainak 
alapvető kőzettani és geokémiai jellemzőit az alábbiakban Downes 

és munkatársai (1995), Pécskay és munkatársai (1995, 2006, 2009), 
roșu és munkatársai (2004), Seghedi és munkatársai (2004a, 2005) 
alapján foglaljuk össze.

Az erdélyi-középhegységben a neogén vulkanitok összetétele 
zömmel andezites, ritkább a bazaltos andezit és a dácit. A legfia-
talabb (mintegy 1,6 millió éves) eruptív kőzet az Aranyi-hegyen 
feltárt trachiandezit és trachidácit (1. megállóhely). Az említett 
vulkanitok petrográfiailag többnyire porfíros szövetűek, orto- és 
klinopiroxén, amfibol, plagioklász és kvarc fenokristályokkal. Az 
andezit reprezentatív geokémiai összetétele normál mészalkáli 
trendet követ, ritkán (a nagy Al2o3- és Sr-, valamint kis y- és 
nehéz ritkaföldfém-tartalmú kőzetek) adakitos affinitást mutat 
(roşu et al., 2004).

Az erdélyi-érchegység (2. ábra) területén található neogén vulkáni 
képződmények izotópos összetételük alapján szubdukciós jellegűek. 
A tipikus mészalkáli összetételből az adakitos mészalkáli összetétel 
14,7 és 7,4 millió év között alakult ki (roşu et al., 1997). Seghedi 
és munkatársai (2004a, 2007) a középső-miocén extenziós esemé-
nyek (royden 1988; Csontos et al., 2002) során a nyomáscsökkenés 
hatására bekövetkezett részleges litoszféra-olvadás szerepét emelik 
ki a magmaképződésben. roşu és munkatársai (2001) szerint a 
~2,5 millió éves alkáli bazalt és a ~1,5 millió éves shoshonit lo-
kális tenziós térben feláramló, a korábbi szubdukciós folyamatok 
hatására metaszomatizált, forró köpenyanyag és/vagy alsó kéreg 
nyomáscsökkenéses olvadásával keletkezett.

Az erdélyi-középhegységben a neogén magmatizmus eredmé-
nyeként földtanilag, illetve gazdaságilag fontos ércesedések jöttek 
létre. A három jellemző ércesedési forma: a nagy vagy kis szulfi-
dizációs fokú epitermás Au–Ag ércesedés (termésarany, elektrum, 
szfalerit, galenit, telluridok, szulfosók); a hintett–eres (stockwerk) 
szerkezetű porfíros Cu–Au ércesedés (kalkopirit, bornit); továbbá a 
breccsás szerkezetű epitermás ércesedés (Wanek, 2015). A leghíre-
sebb előfordulások (Verespatak/roșia Montană, Aranyosbánya/Baia 
de Arieș, nagyág/Săcărâmb, Brád/Brad) az ún. „Aranynégyszög” 
tagjaiként ismertek, továbbá a veresvölgyi (roșia Poieni) porfíros 
rézércesedés köthető a neogén vulkáni aktivitáshoz (Benea, Tămaș, 
2010; ionescu, Hoeck, 2010).

A terület gazdasági és tudományos (ásványtani) jelentőségét 
kiemeli, hogy Verespatakon található európa egyik legnagyobb 
aranyérctelepe; a Zalatna környéki Au-telluridos ércesedés ve-
zetett a tellúr elem (Te) felfedezéséhez; továbbá nagyág kilenc 
ásvány (alabandin, krautit, krennerit, múzeumit, muthmannit, 
nagyágit, petzit, rodokrozit, stützit) típuslelőhelyeként a Kárpát-
medence egyik leggazdagabb ásványlelőhelye (Pál-Molnár, 2013; 
Wanek, 2015). Az erdélyi-érchegységből származó telluridok a 
Szegedi Tudományegyetem Koch Sándor ásványgyűjteményének 
(ásványtani, Geokémiai és Kőzettani Tanszék) különleges, felbe-
csülhetetlen értékű példányait képviselik (7. ábra).

2. Terepi megállók

2.1. 1. megállóhely: Aranyi-hegy (Măgura Uroiului), Piski (Simeria)

A 300 m magas Aranyi-hegy a Maros jobb partján Piskitől 3 km-re, 
északkeletre található (É 45°51.515' és K 23°2.581') az erdélyi-
érchegység déli részén (Déli-erdélyi-középhegység; 2. és 8. ábra). 
elnevezését valószínűleg a naplementekor aranyszínben pompázó 
lejtős hegyoldalról kapta (Benea, Tămaş, 2010). Más forrás szerint 
azonban Arany település neve személynév eredetű, magyar név-
adással (Wanek, 2015).

Hazai és nemzetközi geológiai jelentőségét kiemeli, hogy Koch 
Antal, a kolozsvári egyetem professzora 1878-ban az Aranyi-hegy 
andezitjéből írta le a pszeudobrookit (fe2Tio5) ásványfajt (Koch, 
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7. ábra – Ásványritkaságok az Erdélyi-középhegység neogén vulkanitjaiból, Szegedi Tudományegyetem Koch Sándor Ásványgyűjteménye (Pál-Molnár, 2013)
a. Hessit, Ag2Te, Botesbánya; a 8 cm magas példány mellett az eredeti leltári címke Koch Sándor kézírásával; b. Szilvanit, AuAgTe4, Aranyosbánya (Offenbánya) – az alapkőzet 
magassága 14 cm; c. Nagyágit, [Pb(Pb,Sb)S2][(Au,Te)], Nagyág – az alapkőzet szélessége 9 cm; d. Rodokrozit (MnCO3) és alabandin (MnS), Nagyág – magasság: 8 cm; e. 
Termésarany (Au), Abrudbánya – az alapkőzet szélessége 4 cm.
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1878). Az Aranyi-hegy szintén típuslelőhelye egy amfibolnak, a 
fluoro-magneziohastingsitnek, amit 2006-ban Hans-Peter Bojar és 
franz Walter grazi kutatók írtak le (Benea, Tămaş, 2010).

2.1.1. Koch Antal, a földtudós
Koch Antal (1843, Zombor – 1927, Budapest) geológus, petrográfus, 
mineralógus, paleontológus, a földtudomány ok szinte valamennyi 
területén egyaránt jelentős eredményeket ért el (9. ábra). Életének 
legfontosabb állomásait Szinnyei (1899) és Papp (2002) össze-
foglalására támaszkodva ismertetjük.

Gimnáziumi tanulmányait (Kalocsa, Baja) követően Pesten tanult 
vegytan-természetrajz szakon, ahol 1865-ben kapott középiskolai 
tanári oklevelet. 1868-tól Szabó József (bányamérnök, geológus, 
egyetemi ásványtan-földtan tanár) mellett tanársegéd, ekkor kezdett 
el mikroszkópi („górcsövi”) kőzetvizsgálattal foglalkozni. 1869-től 
1872-ig a Magyar Királyi földtani intézetben dolgozott helyettes 
geológusként. 1872-től a kolozsvári tudományegyetemen az ás-
vány-, föld- és őslénytan nyilvános rendes tanára, majd 1884–1885 
között dékáni (Matematikai és Természettudományi Kar), illetve 
1891–1892 között rektori feladatokat látott el. 1895-től ismét 
Budapesten élt, ahol nyugalomba vonulásáig (1913) az összevont 
földtani–Őslénytani Tanszék vezetője volt. 

Tudományos eredményei elismeréseként 1875-ben a Magyar 
Tudományos Akadémia  levelező, majd 1894-ben rendes tagjává 
választották. 1904-től 1910-ig a Magyarhoni földtani Társulat  el-
nöki tisztét töltötte be, majd 1915-ben tiszteleti tagnak választot-
ták. 1904-ben a londoni földtani Társaság (Geological Society) 
tiszteletbeli tagja lett. Tudományos és oktatói tevékenysége el-
ismeréséül nyugalomba vonulásakor magyar nemesi címet kapott, 
a Bodrogi nemesi előnevet 1916-ban vette fel.

2.1.2. A neogén vulkanitok petrográfiája
Az Aranyi-hegy vulkáni kőzete makroszkópos megjelenése alap-

ján két alapvető típusba sorolható (Benea, Tămaş, 2010): az egyik 
szürke színű, a másik hematit-gazdag, ezért vörös árnyalatú. Koch 
(1878) augitandezitként említi, azonban a későbbi munkákban a 
lávafolyások kőzetei mellett piroklasztot szintén elkülönítettek, és 
a kőzettani besorolás trachiandezitre módosult (Berbeleac, 1962; 
Savu et al., 1994b). 

Berbeleac (1962) kutatásai alapján a jelenlegi lapos kúpszerű 
morfológia (10. ábra) nem egy egyszeri vulkáni esemény terméke, 
hanem három jól elkülönülő andezites lávafolyást eredményező 
kitörés során jött létre, ezekhez piroklaszt-szórás termékei társultak. 
Az első kitörést a szürke andezit képviseli; ez alkotja az Aranyi-hegy 
bázisképződményeit; jelenlegi feltárásait a Maros-folyó közelében 

elhelyezkedő kis kőfejtőkben, illetve Arany (Uroi) település köze-
lében útbevágásokban találjuk (Benea, Tămaş, 2010). A kitűnően 
feltárt második lávageneráció alkotja az Aranyi-hegy keleti, nyugati 
és déli meredek lejtőit. ásványos és kőzettani összetételét tekintve 
ez a kőzet nagy hasonlóságot mutat az első lávagenerációhoz, lé-

nyeges eltérést a karmazsinvörös színe jelent. A harmadik lávaszint 
barnásvörös színével különül el, folyásos szövet jellemzi, jóval po-
rózusabb és puhább, mint a második generáció kőzetasszociációja. 
A második és a harmadik lávaszintet vékony piroklasztitokból álló 
betelepülés választja el. A harmadik lávageneráció termékei az 
Aranyi-hegy északi részén talajjal erősen fedett, kis feltárásokban 
nyomozhatók (Benea, Tămaş, 2010).

 roșu és munkatársai (2004) szerint az Aranyi-hegyet felépítő 
piroxénandezit shoshonitos jellegű, az erdélyi-középhegység al-
káli magmatizmusának legfiatalabb (1,6 millió év) kifejlődését 
képviseli. Az andezit tipikus jellemzője a gyakori xenolittartalom. 
Kőzetzárványként gabbró, diorit és metamorf kőzetfragmentum 
egyaránt megjelenik. A xenolitokat andraditos összetételű gránát-
ból, epidotból, diopszidból és hematitből álló reakciószegély öleli 
körbe. A Sio2-gazdag xenolitok többnyire tridimitet tartalmaznak. 
Az andezit ásványos összetétele: plagioklász (andezin), klinopiro-
xén (augit), ortopiroxén („hipersztén”), biotit, apatit, magnetit és 
hematit. A „hipersztén” kicsi (0,5–1 mm), megnyúlt, vörös kristá-
lyok formájában jelenik meg. Érdekessége, hogy ezt az ásványfázist 
Koch (1878) egykori tanára és példaképe tiszteletére új ásványként, 

8. ábra – Az Aranyi-hegy (fotó: Pál-Molnár Elemér)

9. ábra – Koch Antal (a; forrás: Koch-emlékkönyv, 1912) és vörös andezit (b) az 
Aranyi-hegyről; a kőzet mérete 3x12 cm (fotó: Pál-Molnár Elemér)
A fekete, fémes fényű pszeudobrookit kristályok húsvörös piroxén társaságában 
jelennek meg (c).
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10. ábra – Az Aranyi-hegy lapos, kúpszerű morfológiáját három, jól elkülöníthető vulkáni fázis hozta létre (fotó: Pál-Molnár Elemér)

Pszeudobrookit Fluoro-magneziohastingsit

Kémiai képlet Fe2TiO5 (elméleti); (Fe3+, Fe2+)2(Ti, Fe2+)O5 (Na,K,Ca)Ca2(Mg,Fe3+,Al,Ti)5(Si,Al)8O22F2

Szín sötét vörösbarna, barnásfekete, fekete vörösbarnától a sárgásbarnáig

Porszín/Karcszín vörösbarnától az okkersárgáig világos vörösbarna

Fény fémes üveg

Átlátszóság opak kis kristályai átlátszóak

Hasadás rossz {010} tökéletes {110}

Törés kagylós nincs adat

Kristályforma prizmástól táblásig, tűs radiális elrendezéssel prizmás

Kristályrendszer rombos monoklin

Cellaparaméterek a = 9,796 Å; b = 9,981 Å; c = 3,730 Å; Z = 4; V = 364,71 
Å3

a = 9,871 Å; b = 18,006 Å; 
c = 5,314 Å; β = 105,37°; Z = 2; V = 910,7 Å3

Tércsoport Bbmm C2/m

Röntgendiffrakció (I/I0) 3,486 (100) 2,752 (77) 4,901 (42) 3,124 (100) 8,421 (61) 3,271 (61)

Mohs-féle keménység 6  –6,5 6

Sűrűség (g/cm3) 4,39 3,18

Megjelenés mint kristályfészkek és kitöltések vulkanikus kőze-
tek üregeiben kristályokként xenolitok kis üregeiben

Előfordulás Románia (Aranyi-hegy, Măgura Uroiului), Olaszország 
(Vezúv, Etna) Románia (Aranyi-hegy, Măgura Uroiului)

1. táblázat – A pszeudobrookit (Anthony et al., 1997) és a fluoro-magneziohastingsit (Bojar, Walter, 2006) fő ásványtani tulajdonságai
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szabóitként írta le. Valamivel később azonban Krenner József mi-
neralógus bizonyította, hogy ez a „hipersztén” oxidált változata 
(Papp, 2004). A jelenleg elfogadott nemzetközi nevezéktanban 
azonban a „hipersztén” – (Mg,fe)2Si2o6 – sem érvényes ásvány-
fajnév, az fe-gazdag ensztatit vagy ferroszilit piroxénnek felel 
meg (Morimoto, 1988; Bognár, 1995). Az egykori „szabóit” így a 
részlegesen mállott ensztatittal párhuzamosítható.

A pszeudobrookit csak a vörös andezitváltozatban jelenik meg, 
ami az andezites lávafolyás második generációját képviseli. Mind 
a kőzet alapanyagában, mind repedésekben megtalálható néhány 
mm-es (max. 5 mm hosszú), fekete, fémes fényű, megnyúlt vagy 
táblás kristályok formájában (9. ábra). Szinte valamennyi eset-
ben a pszeudobrookit fe-gazdag ensztatit (a korábbi „szabóit”, 
majd „hipersztén”) és hematit társaságában kristályosodott (Benea, 
Tămaş, 2010). 

A Bojar és Walter (2006) által leírt új ásvány, a fluoro-magnezio-
hastingsit amfibolváltozat maximálisan 3 mm hosszú kis prizmás 
kristályok formájában jelenik meg, az átalakult xenolitokban ki-
alakult kis üregek falát bevonva. ez az ásványritkaság Ti-gazdag 
hematit, augit, flogopit, ensztatit, földpát, tridimit, titanit, fluor-
apatit, ilmenit és pszeudobrookit társaságában fordul elő (Benea, 
Tămaş, 2010). 

A pszeudobrookit és a fluoro-magneziohastingsit legfontosabb 
ásványtani jellemzőit Benea és Tămaş (2010) összeállítása alapján 
az 1. táblázatban foglaltuk össze.

2.2. 2. megállóhely: Viszka (Visca), jura párnaláva
A Déli-erdélyi-középhegységben jura ofiolitok a felső-jura–al-
só-kréta mészalkáli szigetív magmás sorozat termékeivel együtt az 
eurázsiai és az apuliai (adriai) paleozoos kontinentális perem határát 
kijelölő keskeny övben találhatók (Saccani et al., 2001; nicolae, 
Saccani, 2003). Az erősen széttagolt ofiolit sorozatban a felső kö-
penyt és a legalsó kérget képviselő kőzetegyüttes nem jelenik meg, 
a feltárásokban a plutoni (rétegzett vagy izotróp gabbró, fe-gabbró, 
kvarcdiorit, ultramafikus kumulátum), a szubvulkáni (réteges telér-
komplexumok bazalt és bazaltos andezit kőzetváltozatokkal) és az 
ofiolitos vulkáni egységek (párnaláva összlet, tömeges lávafolyás, 
vulkáni breccsa) tanulmányozhatók (5. ábra). A nagy Ti-tartalmú 
vulkáni kőzetek geokémiai jellemzői az óceánközépi hátság ba-
zalt (MorB, Mid-ocean ridge Basalt) összetételével, továbbá a 
Dinaridák és a Hellenidák nagy Ti-tartalmú ofiolitos komplexumai-
val rokoníthatók. Az intruzív kőzetek jellemző ásványai az olivin, 
a plagioklász, a klinopiroxén, a krómspinell és a fe-Ti-oxidok. A 
szubvulkáni és vulkáni kőzetváltozatok uralkodóan plagioklászt, 
klinopiroxént és fe-Ti-oxidokat tartalmaznak (Saccani et al., 2001).

A terepbejárás során a jura ofiolitok és a kapcsolódó felső-ju-
ra–alsó-kréta magmás sorozat kőzetei közül először egy párnaláva 
összletet (Viszka, Visca), majd gabbró és granodiorit (3. megállóhely: 
Cserbia, Cerbia) feltárást, végül egy réteges telérkomplexumot (4. 
megállóhely: Gyulatő, Juliţa) tekintünk meg (2. és 4. ábra).

2.2.1. Jura párnabazalt
A Marosi ofiolitöv (ofiolitos szutúrazóna) területén a gabbró–telér 
kifejlődés térbeli elterjedését követve számos helyen tanulmányoz-
ható a bazaltos párnaláva. egyik legszebb és legnagyobb feltárását 
a zámi kőfejtőben találjuk (ionescu et al., 2009a), ami azonban a 
jelenleg aktív bányaművelés miatt a 6. Kőzettani és Geokémiai 
Vándorgyűlés terepi programjában nem szerepel. A viszkai feltá-
rásban látható lávapárnák átmérője általában néhány deciméteres 
nagyságrendű (11. ábra).

Kőzettani jellemzők: a párnaláva bazalt központi része tömeges, 
holokristályos, külső része azonban nagymértékben buborékosodott. 
Az üregeket kalcit (±hematit), epidot és agyagásványok töltik ki. A 

párnaláva nagyon finomszemcsés, eredetileg üveges alapanyaga 
agyagásványosodott. Az alapanyagban egyenletes eloszlásban kis-
méretű magnetit és ilmenit található, továbbá mikrofenokristályként 
parányi plagioklász (50–60% anortit-tartalommal) és klinopiroxén 
kristályok fordulnak elő. Utóbbi két ásvány gyakran olyan glome-
roporfíros halmazokat alkot, amelyekben a klinopiroxén kevésbé 
átalakult. Más szöveti helyzetben a piroxén azonban fibrózus 
amfibollá (aktinolit, tremolit), klorittá, illetve epidottá alakult át 
(ionescu et al., 2009a; ionescu, Hoeck, 2010).

Geokémiai jelleg: az ofiolit sorozathoz kapcsolódó bazaltos 
párnaláva tipikus óceánközépi hátság (MorB) jellegű, ezen belül 
normál-MorB (n-MorB) összetételű (Savu et al., 1994a). A diszk-
riminatív fő- és nyomelemek közül erre utal a viszonylag nagy 
Tio2-tartalom (átlagosan 0,54%), a rb kis mennyisége (6–46 ppm), 
a fe-Ti dúsulási trend, valamint a nagy Zr/nb-, nb/U- és Ti/Zr-
arány. A ritkaföldfémek differenciációja nem jelentős, bár a nehéz 
ritkaföldfémek (Hree) mennyisége kisebb, mint a könnyű ritka-
földfémeké (Lree). A reprezentatív mintákra sík kondritra normált 
eloszlás jellemző, amelyekben a (La/yb)N érték egy körüli (Savu et 
al., 1994a; ionescu et al., 2009a; ionescu, Hoeck, 2010).

2.3. 3. megállóhely: Cserbia (Cerbia), jura mélységi magmás kőzetek
Cserbia település közelében, a Déva–Arad főút (e68) elagázásától 
északra 3–5 km-re, mind a jura ofiolitos kőzetsorozathoz, mind a 
felső-jura–alsó-kréta szigetív magmatitokhoz kapcsolódó plutoni 
kőzetek egy-egy jellegzetes képviselőjét megtaláljuk (2. és 4. ábra). 
Az előbbit a feldarabolódott, Dny–ÉK-i irányultságú zónákba ren-

11. ábra – Jura párnabazalt, Viszka (fotó: Pál-Molnár Elemér)
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deződött gabbró–réteges telérkomplexum legkeletibb kifejlődéséhez 
sorolt gabbrófeltárás (12. ábra), az utóbbit a jura granitoid intrú-
ziókhoz tartozó granodiorit feltárása képviseli.

2.3.1. Jura gabbró
A területről ismert viszonylag kis kiterjedésű, 1–0,5 km hosszú-
ságban megnyúlt, néhány száz méter széles gabbrótesteket a ré-
teges telérkomplexumhoz tartozó dolerit veszi körbe, ezért ezek a 
mélységi magmás kőzettestek az ofiolit-asszociáció izotróp gabbró 
egységének felelhetnek meg (ionescu, Hoeck, 2010 és az általuk 
hivatkozott irodalmak).

Kőzettani jellemzők: a sötétzöld, közép–durvaszemcsés, izotróp gabbró 
szemcsemérete 1 és 10 mm között változik (13. ábra). ásványos össze-
tételét a klinopiroxén (diopszid–augit) és a plagioklász dominanciája 
jellemzi, bár a klinopiroxén döntően amfibollá alakult, az eredeti össze-
tétel reliktumok alapján feltételezhető (Saccani et al., 2001). Az izotróp 
gabbróban a változó Ti-tartalmú magnetit általánosan elterjedt. Az üde 
olivin azonban nem jellemző, bár a szerpentin-ásványok alkotta foltszerű 
pszeudomorfózák alapján korábbi jelenléte feltételezhető. Az amfibol 
két eltérő megjelenési formában található meg: a nagyméretű kristályok 
klinopiroxén utáni pszeudomorfózák, míg a nagy amfibolszemcsék kö-
zötti alapanyagban nagyon finomszemcsés amfibol azonosítható. optikai 
tulajdonságok alapján összetételük a magnezio-hornblende–pargazit 
változatoknak felel meg (Saccani et al., 2001; ionescu, Hoeck, 2010). 
A magmás kőzetet ért nagy hőmérsékletű óceánaljzati metamorfózis 
eredményeként számos ásványátalakulás mutatható ki az izotróp gabb-
róban. ezek közül az egyik legjellegzetesebb a Ti-tartalmú magnetit 
helyettesítése titanittal, továbbá a klinopiroxén átalakulása amfibollá, 
illetve az olivin szerpentinesedése. A további hűlés hatására kalcit, klorit 
és valószínűleg glaukonit–szeladonit képződött átalakulási termékként 
(ionescu, Hoeck, 2010).

Geokémiai jelleg: az ofiolitsorozathoz kapcsolódó izotróp gabbró 
– a korábban bemutatott viszkai párnaláva bazalthoz hasonlóan – 
tipikus óceánközépi hátság bazalt (MorB) jellegű. A diszkriminatív 
fő- és nyomelemek közül nagy Zr/nb- és nb/U-arány, valamint 
a könnyű ritkaföldfémek (Lree) kis koncentrációja jellemzi ezt a 
kőzettípust (Savu et al., 1994a; ionescu, Hoeck, 2010).

2.3.2. Jura granodiorit
A Marosi ofiolitos szutúrazónán belül több, különböző méretű gra-
nitoid intrúzió ismert, így például Soborsin (Săvârșin) vagy Cserbia 
(Cerbia) közelében. A granitoid intrúziók elrendeződése a gabbró és 
a réteges telérkomplexumok jellemző Dny–ÉK-i elnyújtott irányát 
követi; azokkal vékony kontakt metamorf zónával érintkeznek. 
ionescu és Hoeck (2010) összefoglalása alapján a korábbi kutatá-
sok szerint ezek a granitoid kőzetek késő-kréta–paleogén magmás 
fázishoz kapcsolhatók, illetve a K-Ar koradatok a kora-kréta mag-
más aktivitást sugallták. Meglepően új eredményekkel szolgáltak 
azonban az U/Pb izotóprendszerre épülő mérések (Pană et al., 
2002), melyek alapján a Soborsin melletti granitoid 152–156 millió 
éves, azaz oxfordi–kimmeridgei (jura). ezt a kort erősítette meg a 
Cserbia melletti granitoidból származó molibdenit re/os elemzése 
is (Zimmermann et al., 2008).

Kőzettani jellemzők: a Cserbiától délre található útbevágás 
– ami a jura granitoidok egyik legjobb feltárása a Déli-erdélyi-
középhegységben – jellemző kőzete a halvány rózsaszínű granitoid 
(14. ábra). A kőzettani vizsgálatok alapján a Cserbia granitoid intrúzió 
változó összetételű kőzetanyagát diorit, kvarcdiorit, granodiorit és 
gránit alkotja. A feltárásban tanulmányozható kőzet döntően grano-
diorit; kvarc, plagioklász, káliföldpát és biotit jellemző ásványokkal. 
A szemcseméret 0,2–0,5 mm közötti, azonban a földpátok helyenként 
nagyobb kristályok formájában is megjelenhetnek. A plagioklász 
zónás megjelenésű, míg a káliföldpát jellegzetes, sakktábla-jellegű 
albitosodást mutat. Mindkét földpáttípus gyakran erősen agyagás-
ványosodott. A sárgásbarna–vörösbarna biotitra jellemző átalakulás 
a részleges kloritosodás. A granodiorit enyhén deformált, bár szá-
mottevő nyírásos bélyeg nem azonosítható (ionescu, Hoeck, 2010).

ionescu és Hoeck (2010) leírása alapján a granodioritban finom-
szemcsés, sötétszürke mikrogranodiorit telérek találhatók, amelyek 
fő kőzetalkotó ásványai a kvarc, a plagioklász, a káliföldpát, a biotit 
és a magnetit. A befoglaló granodiorithoz képest ez a telérkőzet 
nagyobb mennyiségű biotitot és magnetitet tartalmaz, ez okozza a 
sötétebb színárnyalatot. A mikrogranodiorit telérekben centiméteres 
nagyságrendű, szögletes granodiorit xenolitok figyelhetők meg.

A cserbiai granitoid intrúzióban néhány cm széles, sötétrózsaszín 

12. ábra – A jura gabbró feltárása Cserbia közelében, útbevágás (fotó: Pál-Molnár 
Elemér)

13. ábra – A gabbró makroszkópos megjelenése (fotó: Pál-Molnár Elemér)
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riodácit telérek szintén megjelennek. ezek szövete porfíros, kvarc, 
káliföldpát és ritkán biotit fenokristályokkal, melyek mérete 0,5–2 
mm között változik. A mikrokristályos alapanyag helyenként kvarc 
és földpát mikrofenokristályokat tartalmaz (ionescu, Hoeck, 2010).

Geokémiai jelleg: a cserbiai granitoidok kémiai összetételét 
mészalkáli jelleg jellemzi a kontinentális kéreg anyagának hoz-
zájárulásával a magmafejlődés során. Az Sio2-tartalom 66 és 
72 tömeg% közötti; mind a Tio2-tartalom, mind a Mg# értéke 
kicsi. A nb/U és a Ti/Zr hányados szintén kicsi, a nagy ion-
sugarú litofil elemek (pl. Ba, rb, K) és a Th azonban jelentős 
dúsulást mutatnak. A kontinentális kéreg összetételére normált 
ritkaföldfém-eloszlás jellegzetessége a gyenge frakcionáció, a 
könnyű ritkaföldfémek kismértékű dúsulása, míg a nehéz ritka-
földfémek enyhe szegényedést vagy 1 körüli értéket mutatnak 
(ionescu, Hoeck, 2010).

2.4. 4. megállóhely: Gyulatő (Juliţa), jura réteges telérkomplexum 
(„sheeted dykes”)
Gyulatő közelében a jura ofiolitos sorozathoz tartozó réteges te-
lérkomplexum két felhagyott kőfejtőben tárul elénk (15. ábra). A 
terület a soborsini jura gabbrókomplexum közelében található, de a 
rossz feltártsági viszonyok miatt a két kifejlődési típus érintkezése 
nem tanulmányozható.

Kőzettani jellemzők: a telérek vastagsága a néhány centimé-
terestől az 50 cm-ig változik, szövetük afanitos–holokristályos. 
általában az idősebb generációhoz tartozó telérek vastagabbak, 
durva- és középszemcsések, míg a finomszemcsés, vékonyabb telérek 
fiatalabb generációt képviselnek. A telérkomplexumot a telérekkel 
párhuzamosan, illetve közel párhuzamosan számos kőzetrés harán-
tolja, ezek mentén gyakori az epidot megjelenése. A vetők mentén 
a telérek nyírtak, intenzíven átalakultak (mállottak).

Kőzettanilag két csoportra bontható a réteges telérkomplexum: 
holokristályos, dolerites jellegű és finomszemcsés változatra. Az 
előbbi változat fenokristálymentes, durvaszemcsés, interszertális 
szövetű, döntően plagioklász (50–80% anortittartalommal) és kli-
nopiroxén (diopszid–augit) ásványos összetétellel jellemezhető; 
olivint nem tartalmaz. A Ti-tartalmú magnetit a fő fe-oxid fázis 
(Saccani et al., 2001). A finomszemcsés telérek hasonló ásvá-
nyos összetételűek (fő kőzetalkotók: klinopiroxén, plagioklász, 
fe-oxidok). A telérkomplexum kőzetei zöldpala-fáciesű metamorf 
átalakulást szenvedtek, ennek hatására a klinopiroxén döntően 
amfibollá alakult; illetve az amfibol kloritosodása, epidotosodása 
szintén megindult (Saccani et al., 2001; ionescu, Hoeck, 2010).

Geokémiai jelleg: a teléreket bazaltos, bazaltos-andezites össze-
tétel jellemzi. általában a gyulatői telérek fe-, Ti-, P-, nagy térerejű 
nyomelem- és ritkaföldfém-tartalma a legnagyobb, míg Mg- és 
Al-tartalma a legkisebb az ofiolitos sorozat hasonló kőzetei között. 
A telérek kondrit összetételre normalizált ritkaföldfém-eloszlására 
gyenge eu-anomália jellemző, ami a plagioklász frakcionációjára 
utal. Kémiai összetételük gazdagodott MorB jellegű.

2.5. 5. megállóhely: Solymos vára (Solymosvár, Cetatea Şoimoş)
Solymos vára a Maros partján, 252 m magas, meredek hegyen épült. 
A várhegy kőzetanyaga döntően ortogneisz, ami az alpi metamor-
fózist szenvedett Hegyesi/Highiş Magmás Komplexumba sorolható 
(metaszomatizált kontinentális köpeny eredetű alkáli sorozat; Pană, 
Balintoni, 2000). Pană és munkatársai (2002), továbbá Balintoni 
és munkatársai (2009b) alapján a protolit permi (264–267 millió 
év; Panǎ, 1998) intruzív granitoid (Hegyesi granitoid, Granitoidele 
de Highiş), ami a Pajzsi/Păiuşeni Komplexum paleozoos képződ-
ményeibe nyomult.

2.5.1. Hegyesi granitoid kibúvás
Az erdélyi-középhegység variszkuszi granitoid intrúziói közül a 
Hegyes-hegység központi és déli-részének felszíni feltárásaiban 
a Hegyesi granitoid vizsgálható (Pană, 1998; Pál-Molnár et al., 
2009). ezt a kőzetet találjuk meg a solymosi várhegy lábánál (16. 
ábra), azonban a Hegyesi granitoid egyik legszebb feltárása a 
6. Kőzettani és Geokémiai Vándorgyűlésnek otthont adó ópálos 
(Păuliş) határában, a falu kőfejtőjében látható. Az ópálosi feltárásban 
a világosszürke apliterek gyakorisága emelhető ki (Pál-Molnár et 
al., 2004, 2009).

ásványos összetétel, kőzettani jellemzők: az ópálosi ki-
fejlődés részletes vizsgálata alapján a rózsaszín, ritkábban 
szürke Hegyesi granitoid holokristályos szövetű, ekvigranulá-
ris, középszemcsés kőzet (17. ábra); modális összetétele alap-
ján alkáli gránit és szienogránit, 1–3 tf% csillámtartalommal 
(Pál-Molnár et al., 2004). A fő kőzetalkotó ásványok közül a 
xenomorf kvarc, a döntően hipidiomorf káliföldpát (ortoklász, 
mikroklin) és plagioklász (albit), továbbá a muszkovit átlagos 
szemcsemérete 1–4 mm, míg a hipidiomorf táblás vagy xe-
nomorf biotit 2–4 cm átmérőjű fészkeket alkot. A muszkovit 
helyenként irányított megjelenésű, a repedések mentén gya-
koriak az apró muszkovitszemcsék. A Hegyesi granitoid jel-
lemző akcesszóriái az apatit, a monacit és a cirkon. ez utóbbi 
ásvány többnyire idiomorf, ritkán hipidiomorf megjelenésű; 
zónás. Zömök, vörösbarna–sárgásbarna színű, illetve nyúlt, 
oszlopos, színtelen vagy rózsaszínű változata különíthető el 
(Pál-Molnár et al., 2004, 2009).

Pál-Molnár és munkatársai (2004, 2005a, 2009) ásványkémiai 
eredményei szerint a káliföldpát összetétele az or93,7-97,8Ab2,2-6,3An0 
szélsőtag arányt tükrözi, a plagioklász albit (An0,30-1,65). A biotit 
pleokroizmusa a világos barnától a sötétzöldig változik. Gyakran 
muszkovittal összenőve fordul elő, apatit, cirkon vagy opak ásvá-
nyok zárványait tartalmazva. A biotit átlagos Tio2-tartalma 0,9%, 

14. ábra –  A jura granodiorit feltárása (fotó: Pál-Molnár Elemér)
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átlagos Mg-tartalma kicsi (mg#=24,8); repedések mentén flogopittá 
alakult át (átlag mg#=68,7). A biotit Mg- és Al-tartalma alapján 
a Hegyesi granitoid szubalkáli jellegű, a flogopit szöveti helyzete, 
megjelenése és nagy Mg-tartalma azonban posztgenetikus átala-
kulásra utal. A muszkovit hipidiomorf táblás és nyújtott, lemezes 
alakú. Kémiai összetételét 2,5–7,5% közötti vastartalom jellemzi 
jelentős Mg-tartalmmal (1,3–3,4%).

A terepbejárás során megtekintett feltárásból (16. ábra) származó 
gránit ásványos és kőzettani összetétele hasonló a fent leírtakhoz, 

azonban a solymosi mintában a biotit mennyisége alárendelt (18. ábra).
Geokémiai jelleg: a Hegyesi granitoid nagy Sio2-tartalmú (átlag 

Sio2=71,6%), alkáliákban gazdag (K2o–tartalom: 4,4–4,9%; na2o-
tartalom: 3,3–3,7%; K2o/na2o: 1,26–1,49) kőzet. A főelem geokémiai 
elemzések adatainak értelmezése alapján a vizsgált granitoid erő-

sen frakcionált S-típusú, alkáli–alkáli-mész gránit, az alumínium 
telítettségi index alapján felzikus-peralumíniumos jelleggel. ezt 
megerősíti, hogy az enyhén peralumíniumos gránitra jellemző 
muszkovit kőzetalkotó mennyiségben van jelen a Hegyesi grani-
toidban (Pál-Molnár et al., 2004, 2009).

A MorB összetételre normált sokelemes diagramon a Hegyesi 
granitoid a nagy ionsugarú, litofil elemekben (rb, K és Ba) 
dúsul, azonban Sr-tartalma anomálisan kicsi, ami a plagioklász 
kristályosodásához kapcsolható. A nagy térerejű nyomelemek 
(HfS: Zr, Hf, nb) dúsulása nem számottevő. A kondritra nor-
malizált ritkaföldfém-eloszlás mérsékelt frakcionációt jelez, 

16. ábra –   A Hegyesi Komplexum granitoid kőzetének feltárása a solymosi várhegy 
lábánál (fotó: Pál-Molnár Elemér)

15. ábra – A réteges telérkomplexum feltárása Gyulatő közelében (fotó: Pál-Molnár Elemér)

17. ábra –   A Hegyesi granitoid kézipéldánya: gránit az ópálosi kőfejtőből (fotó: 
Pál-Molnár Elemér)
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jelentős negatív eu-anomáliával (átlag eu/eu*=0,06; Pál-Molnár 
et al., 2009).

A fő- és nyomelemek mennyiségi aránya (pl. Cao/na2o, Al2o3/
Tio2, rb/Sr, rb/Ba), valamint az azokra épülő diszkriminációs diag-
ramok alapján a Hegyesi granitoidok összetétele nagy hasonlóságot 
mutat a variszkuszi peralumíniumos gránitsorozatok összetételéhez. 
A geokémiai jelleg posztorogén tektonikai környezetben, közepes, 
illetve nagy hőmérsékleten (~875–900 °C) képződött, pélites ere-
detű granitoidot jelez (Pál-Molnár et al., 2009).

2.5.2. Solymos várának története 
A Maros völgyében sorakozó középkori várak története többnyire 
a tatárjárást követő időszakig nyúlik vissza. Jelentőségüket dön-
tően a folyóvízi kereskedelem, királyi tulajdonhoz kötődő érdekek, 
majd az erdélyi fejedelemség déli határához kapcsolódó hadá-
szati szerep határozta meg (Csorba, 1997). A legismertebb várak: 
Arad, Világos (19. ábra), Lippa, Solymos, Déva, Vajdahunyad és 
Gyulafehérvár.

Terepbejárásunk során Solymos várát tekintjük meg. A vár tör-
ténetét az alábbiakban Kiss (1990), Csorba (1997), rusu (2000) és 
radu (2010) munkái alapján részletesebben ismertetjük.

A solymosi vár szerkezetét egy idősebb belső és vele párhuzamo-
san egy későbbi külső várfal határozza meg, amit délről meredek 

szikla határol, a többi oldalon mély szárazárok veszi körül. A belső 
várterület alaprajza háromszög alakú. A belső várfal mentén so-
rakoznak a vár legfontosabb épületrészei: a nyugati oldalon egy 
nagyobb méretű lakótorony és a kaputorony található, az északi, 
illetve a délkeleti oldalon egy-egy épületszárny csatlakozik a vár-
falhoz (20. és 21. ábra). Építéséhez helyi metamorf kőzeteket és 
gránitot, valamint Lippa környékén bányászott homokkövet, illetve 
téglát használtak.

Solymos várának elnevezése magyar névadással az árpád-
kori királyi solymásztelep emlékét őrzi. A várat családi birto-
kainak központjául 1272 és 1275 között emeltette Pál szörényi 
bán. Jelentőségét a Maros folyón történő sószállítás adta, oklevél 
1278-ban említi először.

1300 körül Kán László erdélyi vajda, majd 1315-ben (Anjou) 
Károly róbert foglalta el, így hosszú időn át királyi tulajdont 
képviselt, várnagya egyben Arad vármegye ispánja is volt. 
1440-ben i. Ulászló hívei foglalták el, majd zálogbirtokosok 
után 1446-ban Hunyadi János  kormányzó birtokába került. 
ez az időszak jelentette a vár fénykorát, jelentősen bővítették 
a területét: külső falgyűrűvel vették körül és kibővítették a 
palotaszárnyat.

Az 1462-es váci  egyezmény értelmében felvidéki váraiért cserébe 
– Lippával együtt – Jiskra (Giskra) János  (Jan Jiskra) cseh-morva 
származású zsoldosvezér tulajdonába került, kinek halálát követően 
Hunyadi Mátyás Solymost először Alsólendvai Bánffy Miklósnak 
(legkésőbb 1477-ben), majd 1487-ben házasságon kívül született 
fiának, Corvin János liptói hercegnek adományozta. A Hunyadi-
Corvin család kihalásával (1508) a hatalmas vagyon részeként 
Solymos várát Corvin János özvegye, frangepán Beatrix örökölte, 
aki ii. Ulászló király rokonával, György brandenburgi őrgróffal 
kötött házasságot. Solymos 1510-ben Beatrix és gyerekei halálát 
követően György őrgróf birtokába került.

Dózsa György 1514-es parasztfelkelésekor a Maros völgyében 
felvonuló keresztesek bevették a gyengén védelmezett várat. A 
lázadás leverését követően Perényi imre, majd Szapolyai (Zápolya) 
János erdélyi vajda (1526-tól haláláig, 1540-ig i. János néven 
Magyarország királya) birtoka lett. Solymos vára a XVi. század 
elején elveszítette hadászati jelentőségét. Miután a török 1541-ben 
elfoglalta Budát, izabella özvegy királyné csecsemő fiával, János 
Zsigmonddal rövid ideig Solymoson tartózkodott.

A vár 1551-ben ideiglenesen, majd 1552-ben a Maros többi 
várával együtt tartósan török kézre került. A tizenöt éves há-
borúban, 1595-ben Borbély György foglalta vissza, majd 1602 
-ben Székely Mózes  a temesvári pasával cserélte el Kladova  vá-
ráért. 1616-ban ismét gazdát cserélt a vár: Bethlen Gábor serege 
visszafoglalta, azonban trónra kerülése után a török vissza-
követelte tőle a várat. 1688-ban a Caraffa tábornok vezette 
keresztény csapatok véglegesen visszaszerezték Solymos várát 
az oszmán Birodalomtól.

A XViii. század elején megőrizte stratégiai fontosságát: a Maros-
menti határőrség egyik bázisává vált, ezért 120–130 főnyi legénység 
állomásozott benne. Solymos a rákóczi-szabadságharcban nem 
kapott szerepet. Mária Terézia uralkodása elején felszámolta a 
Maros-menti határőrséget. 1788-ban a bécsi hadvezetés elrendelte 
a vár kiürítését és részleges lerombolását (Csorba, 1997).

Köszönetnyilvánítás A szerzők köszönetüket fejezik ki Pál-Molnár 
Elemérnek a kirándulásvezető szakmai bírálatáért, valamint a fel-
használt fényképek önzetlen felajánlásáért. Munkánk különböző 
fázisaiban a Szegedi Tudományegyetem Ásványtani, Geokémiai 
és Kőzettani Tanszékének munkatársai voltak segítségünkre. Az 
alföldi terület aljzati képződményeinek kutatása és korrelációja az 
OTKA K 108375 számú projekthez kapcsolódik.

18. ábra –   A Hegyesi granitoid jellemző ásványos összetétele és mikroszövete 
(gránit, solymosi várhegy)
a. Xenomorf kvarc (qtz), hipidiomorf–xenomorf, pertites káliföldpát (Kfs), valamint 
szericitesedő plagioklász (plg) és muszkovit (ms) az ekvigranuláris szövetű gránitban;
b. Granofíros mikroszövet kvarc (qtz) és káliföldpát (Kfs) összenövéssel.
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20. ábra – Solymos vára (fotó: Pál-Molnár Elemér)

19. ábra –   Világos (Şiria) vára (fotó: Pál-Molnár Elemér)
Az ún. Várdomb a Pajzsi/Păiuşeni Komplexum zöldpala fáciesű metamorfit összletéből áll; a vár felépítménye egy kipreparálódott metakonglomerátum vonulaton található (Pană 
et al. 2002)
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