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ВВЕДЕНИЕ

В последние годы офиолитовые зоны внутриконтинентальных складчатых поясов 
в нашей стране стали предметом пристального и разностороннего изучения. В то 
же время работ по офиолитам, развитым в области перехода от Азиатского кон
тинента к Тихому океану, явно не достаточно. Хотя именно здесь, в пределах 
современной приокеанической зоны, лежит ключ к пониманию основных проблем 
тектоники офиолитов.

Наиболее существенные выводы, полученные при детальном изучении офиоли- 
товых комплексов, касаются сходства разрезов офиолитов складчатых зон с 
разрезами коры современных океанов, аллохтонного залегания офиолитовых 
комплексов в складчатых зонах континентов, а также расположения таких ком
плексов внутри крупных тектонических покровов [Пейве, 1969; Пейве и др., 
1977]. Главной проблемой при изучении офиолитов складчатых зон, таким об
разом, является восстановление первичного палеотектонического положения офи
олитов, или, другими словами, установление характера бассейна, в котором про
исходило формирование офиолитового разреза.

В этом смысле исключительные возможности представляют приокеанические 
зоны, где офиолитовые комплексы, участвующие в покровах, нередко сопряже
ны с областями распространения океанической или субокеанической земной коры. 
Задача настоящей работы состоит в разносторонней характеристике офиолитовых 
серий, развитых на западной периферии Тихого океана, и в выяснении их тектони
ческого положения и происхождения. Основной материал автором был собран 
при многолетних полевых исследованиях офиолитового пояса Сахалина (п-ов 
Шмидта, северная, восточная и юго-восточная части Восточно-Сахалинских гор). 
Для сравнения привлечены данные по офиолитовым поясам Папуа Новой Гви
неи, Новой Каледонии и Северного Калимантана, причем в Папуа Новой Гвинее 
автор имел возможность участвовать в геологических экскурсиях

Сложность поставленной задачи обусловила необходимость рассмотреть текто
нику сопредельных с офиолитами зон краевых морей и прежде всего Охотского  
моря. В связи с этим автор принимал участие в 13-м и 17-м рейсах нис "Дмит
рий Менделеев", проводившихся в Охотском море и в западной части Тихого 
океана. Материалы, полученные в этих рейсах при непосредственном участии ав
тора, частично использованы в данной монографии.

Работа выполнена в лаборатории тектоники приокеанических зон Геологичес
кого института АН СССР под руководством члена-корреспондента АН СССР 
Ю.М.Пущаровского. При написании монографии ценные советы и замечания ав
тор получил от Н.А.Богданова, В.С.Рождественского, М.С.Маркова, А.Л.Книппера, 
Е.Н.Меланхолиной, Г.Н.Савельевой, Т.В.Молчановой, И.В.Хворовой, А.Ф.Береснева, 
О.А.Шмидта, В.П.Зинкевича, А.О.Мазаровича, А.В.Рихтера. Всем им автор прино
сит свою глубокую благодарность. Автор также благодарен В.С.Вишневской, 
взявшей на себя труд по определению микрофауны, и С.Б.Смелову, установив
шему абсолютный возраст пород.

Особую признательность автор выражает научному руководителю Ю.М.Пуща- 
ровскому за его постоянное внимание, советы и консультации.



ГЛАВА ПЕРВАЯ

КРАТКИЙ ОБЗОР ПРЕДСТАВЛЕНИЙ О ГЕОЛОГИИ И ТЕКТОНИКЕ 
ОФИОЛИТОВЫХ КОМПЛЕКСОВ ВОСТОЧНОГО САХАЛИНА

В восточной части Сахалина от п-ова Шмидта на севере до п-ова Терпения на 
юге широко распространены породы- офиолитовой ассоциации. Они выходят на 
поверхность в районе Восточного хребта п-ова Шмидта, в пределах восточной и 
юго-восточной частей Восточно-Сахалинских гор и в Набильском хребте (рис. 1).

Выходы пород офиолитовой ассоциации на Восточном Сахалине известны уже 
давно. Во время экспедиции 1908 г. Н.Н.Тихоновича и П,И.Полевого на п-ове 
Шмидта, которая явилась началом систематических геологических съемок Саха
лина, организованных Геологическим комитетом, были описаны обнажения сер
пентинитов вдоль берега Охотского моря, в южной части Восточного хребта 
[Тихонович, 1914], Начиная с 1929 г„ с тех пор, как П.И.Полевой обнаружил 
нефтепроявления в песчаниках пильской свиты в районе Западного хребта, по
луостров привлекает внимание нефтяников. До начала 60-х годов в связи с бли
зостью Охинского нефтяного месторождения работы проводились почти исклю
чительно в районах Западного хребта и носили узко специальный характер.
В 1960 г. В.С.Ковальчук [Геология СССР, 1970] кратко охарактеризовал масси
вы ультраосновных пород и плагиогранитов в Восточном хребте полуострова. 
Краткое описание ультрабазитов, габброидов и базальтов можно найти в работе 
И.И.Ратновского [I9 6 0 ]. В дальнейшем Г.С.Ведерников и В.П.Мытарев при про
ведении геологической съемки масштаба 1 : 200  000 уточнили состав и положение 
массивов ультрабазитов и габброидов. В процессе этих работ базальтовая часть 
офиолитовой ассоциации была объединена в орлинскую свиту [Мытарев, 1969]. 
Основные —ультраосновные породы Восточного хребта освещены в работах 
С,Д,Гальцева-Безюка [1963] и В.И.Нарыжного [1963]. А.А.Капица [19601 эти 
образования совместно с габброидами и ультрабазитами Восточно-Сахалинских 
гор объединил в единый офиолитовый пояс.

При проведении маршрутных геологических исследований в 1910 г. в юго- 
восточной и' восточной частях Восточно-Сахалинских гор Н.Н.Тихонович также 
отметил выходы ультраосновных пород [Тихонович, Полевой, 1915; Плешаков, 
1956], В 1915 г. В.М.Дервиз написала монографию по петрографическому изу
чению пород из коллекции Н.Н.Тихоновича и П.И Полевого. В 50-е годы во вре
мя проведения геолого-съемочных работ ультрабазиты изучались С.С.Дарбиняном, 
В.Д.Чеховичем и В.А.Махининым. Более полные сведения об основных-ультраос- 
новных породах были получены В.П.Клюевым, В.Т.Шейко, Ю.М.Ковтуновичем, 
В.С.Рождественским, А.Н.Речкиным, Г.П.Вергуновым. Сводка этих данных приве
дена Ю.М.Ковтуновичем и Д,Ф,Семеновым [Геология СССР, 1970],

В результате всех этих работ в концу 60-х годов было общепризнано, что ос
новные—ультраосновные породы Сахалина, в том числе и рассматриваемого ре
гиона, представляют собой интрузии^ приуроченные к глубинным разломам. Эти 
породы были объединены в позднемеловой габбро-гипербазитовый интрузивный 
комплекс [Геология СССР, 1970].

Одно из крупных достижений последнего времени — установление того фак
та, что всюду в складчатых зонах офиолиты слагают тектонические покровы 
[Пейве и др., 1977]. Не является исключением и район Восточного Сахалина. 
Представления о горизонтальных перемещениях земной коры имеют кардиналь
ное значение для понимания структурного положения офиолитов рассматриваемо
го в данной работе региона.

Первые выводы о чешуйчато-надвиговом строении восточной части Восточно- 
Сахалинских гор принадлежат И,Б.Плешакову (середина 30-х годов), Этот иссле
дователь уже тогда описал и серпентинитовый меланж, и олистострому, естест
венно, без употребления этих терминов. Он установил "брекчии надвигов , со
стоящие из "зеленоватого тектонического месива" с зажатыми в нем глыбами 
различных пород (меланж. — Ю.Р. ) . В качестве наиболее любопытного тектони
ческого явления И.Б.Плешаков отметил часто встречающиеся крупные^ глыбы и 
блоки яшм и других пород, своеобразные тектонические ксенолиты , зажатые 
в алевролитах рымникской серии (олистострома. -  Ю.Р.). "Особенно часто они 
встречаются в лобовых честях надвинутых блоков. Размеры глыб варьируют в
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Р и с. 1. Схема расположения офиолитов Восточного Сахалина и 
местоположения районов работ

1 __ Восточный хребет п-ова Шмидта; 2 — юго-восточная часть
Восточно-Сахалинских гор; 3 — восточная часть Восточно-Сахапин- 
ских гор; 4 — северная часть Восточно-Сахапинских гор (Набильский 
хребет)

поперечнике от одного метра до нескольких десятков 
метров" [Плешаков, 1956, с. 64]. Движение масс по над
вигам устанавливалось с запада-юго-запада на восток-се
веро-восток; основные движения по надвигам, согласно 
этому исследованию, происходили в плиоцене (сахалинс
кая фаза складчатости). Представления о складчато-над- 
виговой структуре, обусловленной движением горных 
масс с запада на восток, можно найти в работах Е.М.Сме- 
хова [1953]. Видное место надвигам в структуре п-ова 

Шмидта отводил И.И.Ратновский [I9 6 0 ]. Но в дальней
шем подобные представления не получили развития, и 
большинство сахалинских геологов оставались на позициях 
Н.Н.Тихоновича и П.И.Полевого [1915] — главная роль в 
строении Сахалина отводилась вертикальным движениям.

Начало качественно нового этапа в изучении основных— 
ультраосновных пород Восточного Сахалина, их веществен
ного состава и структурного положения связано с прове
дением в Восточном хребте п-ова Шмидта геологической 
съемки геологами СахТГУ В.С.Рождественским и А.Н.Речкиным в 1968—1969 гг. Ими 
было установлено, что контакты ультрабазитов с верхнемеловыми осадочными образо
ваниями повсеместно тектонические, а в туфопесчаниках сеноманского возраста 
была обнаружена галька серпентинитов. Это сразу поставило под сомнение пред
ставления об интрузивном внедрении ультрабазитов "in  situ" и повлекло за со
бой выводы о горизонтальных перемещениях при тектоническом становлении 
этих пород. В северной и центральной частях хребта эти исследователи закартиро
вали аллохтонные пластины и протрузии серпентинитов. В отдельных местах была 
описана тектоническая брекчия, состоящая из рассланцованных серпентинитов с 
погруженными в них глыбами различных пород. Подобные образования были об
наружены А.Н.Речкиным и В.С.Рождественским в южной части Восточно-Сахалинс
ких гор еще в 1964 г. [Рождественский, 1971].

В 1972—1975 гг, автор настоящей работы проводил тематические исследова
ния в Восточном хребте п-ова Шмидта, где установил моноклинальный пакет 
пластин ультрабазитов,. габброидов, плагиогранитов, базальтов и серпентинитового 
меланжа, наклоненный на восток, в сторону Охотского моря [Разницин, 1975; 
Разницин, Богданов, 1979], Тектоническое становление офиолитовых пластин 
(обдукция) связывалось с раскрытием впадины Дерюгина в Охотском море, 
вызванным растяжением соответствующего ей участка земной коры в конце 
мелового периода.

В то же время пластины и протрузии серпентинитового меланжа были за
картированы в северной части Восточно-Сахалинских гор, в Набильском хребте, 
и в районе мыса Делиль-де-ля Кройер [Рождественский, Речкин, 1975].

В 1975—1977 гг. автором было установлено широкое развитие олистостромо- 
вых образований, серпентинитового меланжа и габбро-ультрабазитовых пластин 
в юго-восточной части Восточно-Сахалинских гор [Разницин, 1978].

В настоящее время ультрабазиты Восточного Сахалина рассматриваются саха
линскими геологами в составе позднепалеозойской—раннемеловой офиолитовой 
ассоциации; вместе с габброидами, амфиболитами и зелеными сланцами они от
носятся к древнему меланократовому фундаменту Восточной эвгеосинклиналь- 
ной зоны Сахалина [Рождественский, Речкин, 1975; Речкин и др„ 1976]. Имеют
ся также работы, где офиолиты Восточного Сахалина отнесены к двум струк
турно-вещественным комплексам [Речкин и др., 1975]. Офиолиты п-ова Шмидта 
рассматриваются в составе позднепалеозойской—раннемеловой офиолитовой ассо
циации, а габбро-ультрабазиты восточной части Восточно-Сахалинских гор — в 
составе позднемеловой ассоциации. При этом считается, что первые характеризу
ют ранние этапы формирования геосинклинали на океанической коре, а вторые 
образовались на коре переходного типа.

Таким образом, о возрасте и тектоническом положении офиолитов Восточного 
Сахалина в настоящее время существуют две принципиально различные точки
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зрения. Согласно одной, основные и усльтраосновные породы объединяются в 
позднемеловой габбро-гипербазитовый интрузивный комплекс, который проры- 
вает и метаморфизует верхнемеловые отложения региона. Существует мнение о 
раннемиоценовом и палеогеновом возрасте внедрения этих пород [Слодкевич, 
1975а, б; Слодкевич, Леснов, 1976]. Другая группа геологов, к которой принад
лежит и автор настоящей работы, считают, что породы офиолитового комплекса 
слагают серию покровных пластин, залегающих на верхнемеловых образованиях, 
тектоническое становление которых в конце мела сопровождалось образованием 
серпентинитового меланжа и олистостромы.

ГЛ А В А  ВТОРАЯ

ОСНОВНЫЕ ЧЕРТЫ ТЕКТОНИКИ ОХОТСКОГО МОРЯ

Исследование тектонического положения и происхождения офиолитовых аллох
тонов на Сахалине нельзя осуществить, не коснувшись тектоники Охотского моря. 
Однако представления о тектонике центральной части Охотского моря и вооб
ще о его структуре крайне разноречивы, в связи с чем на протяжении послед
них 20  лет предлагалось большое количество тектонических схем этого регио
на. Наиболее широко распространена точка зрения, что под водами Охотского  
моря погребен крупный сиалический блок — срединный массив — Охотия [Крас
ный, 1956, 1966; Власов, 1958; Кропоткин, Шахварстова, 1965; Алексейчик,
1967; Милашин, 1967; Чиков и др„ 1970; Косыгин, Парфенов, 1977; Парфе
нов и др., 1979] или же северная и центральная части акватории относят
ся к платформенным участкам с различным возрастом консолидации складча
того фундамента [Туезов, 1975; Строение..., 1976]. Основными предпосылками 
в пользу существования Охотии служили характер геофизических полей в цен
тральной части моря, "облекание" массива складчатыми сооружениями Сахалина, 
Камчатки и Курило-Камчатской островной дуги и палеогеографические построе
ния, в которых устанавливался источник сноса сиалического материала из рай
онов центральной части моря.

Вместе с тем существуют работы, отрицающие подобный массив [Марков и 
др., 1967; Соловьева, 1968; Тектоническая карта .... 1970; Геодекян и др.,
1976; Пущаровский и др., 1977].

Нет единства взглядов и на понимание природы и происхождения Южно-Охот
ской впадины. Некоторые геологи и геофизики рассматривают ее как реликт 
океанического бассейна [Сычев, Снеговской, 1976; Сычев, 1978]. Другие счита
ют впадину молодым новообразованием, возникшим в результате опускания кон
тинентальных структур [Сергеев, 1974; Васильев, 1975]. Существует мнение и 
об образовании впадины в результате процесса "океанизации" [Туезов, 1972; 
Косыгин, 1977, 1978]. Ю.М.Пущаровский [1972] рассматривал впадину как ре
зультат компенсационного прогибания, вызванного оттоком глубинных масс в 
ходе активного геосинклинального процесса. П.Н,Кропоткин [Кропоткин, Шах- 
ворстова, 1965] считает, что Южно-Охотская впадина — результат растяжения 
и разрыва материковых глыб земной коры. Необходимо упомянуть также о взглядах, 
отрицающих геосинклинальную природу Южно-Охотской впадины [Сычев, Снеговс
кой, 1976], хотя сторонников противоположной точки зрения несравненно больше.

Приведенный краткий обзор вполне достаточно иллюстрирует разнобой во 
взглядах по поводу тектонического районирования дна Охотского моря. Точка 
зрения, сложившаяся у автора, отличается от всех, упомянутых выше.

Анализ тектоники акватории Охотского моря был выполнен автором в ходе 
составления обзорной Тектонической карты Северной Евразии в масштабе 
1 : 5 000 000 [Пейве и др., 1976] и Тектонической карты Востока Азии и даль
невосточных морей в масштабе 1 : 2 500 000 [Марков и др., 1979]. Основой 
анализа служило выявление времени становления зрелой континентальной коры 
либо образования гранитно-метаморфического слоя там, где такая кора еще не 
возникла. Обращалось внимание также на структурные преобразования, сопровож
дающие эти процессы.

На северную и северо-западную периферию моря из пределов суши распростра
няется область со зрелой континентальной корой мелового возраста. Область 
включает участки с гранитно-метаморфическим слоем, формировавшимся в раз
ное время (рис. 2 ). Подошва земной коры расположена здесь большей частью 
на глубинах около 30 км [Строение..., 1964].
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Участки с дорифейским гранитно-метаморфическим слоем образуют выступы 
основания внутри Восточно-Азиатского вулканического пояса — продолжения 
под водами моря структур Аянского антиклинория и Тайгоносского блока, в 
которых известны архейско-нижнепротерозойские гнейсы, амфиболиты и кристал
лические сланцы, перекрытые с несогласием карбонатно-терригенными отложе
ниями рифея—нижнего палеозоя [Гринберг, 1968; Караулов, 1970; Гольденберг, 1971; 
Жуланова, 1974; Некрасов, 1976]. Архейский возраст регионального метамор
физма и гранитизации в пределах Тайгоносского блока обоснован распростране
нием здесь пород гранулитовой и амфиболитовой фаций и радиологическими 
датировками (2800 и 2760 млн. лет) [Жуланова, 1974]". Продолжение Тайгонос
ского блока под водами Гижигинской губы и присутствие в заливе Шелихова 
подобного же фрагмента можно предполагать по данным аэромагнитой съем
ки [Беляев и др„ 1966].

Участок с позднепалеозойским гранитно-метаморфическим слоем выделяется 
в западной части моря на продолжении структур Западного Приохотья и Шан- 
тарских островов [Караулов, 1970]. По данным гравиметрических и сейсмичес
ких исследований, позднепалеозойские структуры протягиваются на северо-вос
ток в пределы моря более чем на 500 км [Туезов, 1975], отделяясь от дори- 
фейских Удским разломом [Караулов, 1970]. Формирование гранитно-метамор
фического слоя отмечается в Западном Приохотье проявлением общей складча
тости, накоплением пермских молассовых толщ и внедрением гранитных интрузии.

Участок с позднемеловым гранитно-метаморфическим слоем отделяется от 
позднепалеозойских структур Ассыни-Тугурским разломом и расположен даль
ше к юго-востоку. Сюда продолжаются континентальные структуры сихотэ-алин- 
ских мезозоид, где проявление главной складчатости и гранитоидного магматиз
ма относится к концу мела [Геология СССР, 1966; Салун, 1978; и др.]. Ха
рактер магнитного поля, поля силы тяжести, строение земной коры по сейсми
ческим данным указывают на продолжение мезозойских структур к северу от 
береговой линии на 200—300 км [Туезов, 1975; Маргулис и др., 1979]. Все 
перечисленные участки с гранитно-метаморфическим слоем разного возраста в 
пределах Охотского моря имеют весьма ограниченное распространение.

На значительном протяжении северное побережье Охотского моря проходит 
по породам Восточно-Азиатского вулканического пояса. Здесь прослеживаются 
в пределах шельфа альб-сеноманские образования охотско-чукотской ветви 
пояса [Гринберг, 1976; Белый, 1977; Филатова и др., 1977; Заборовская, 1978]. 
В Сахалинском заливе и далее к северу можно предполагать продолжение сихо- 
тэ-алинской ветви вулканического пояса, где распространены верхнемеловые и 
отчасти палеогеновые породы [Геология СССР, 1966; Марков и др., 1967]: 
Предпосылки для этого следующие: о-в Ионы сложен! катаклазированными гра- 
нитоидами [Шипулин, 1958]; гранодиориты имеют абсолютный возраст 43—53 
млн. лет [Строение 1976; Коренбаум и др., 1977]; остров расположен пря
мо на простирании прибрежной полосы палео еновых интрузий гранодиорит-пор- 
фиров Сихотэ-Алиня [Геология СССР, 1969], имеющих близкий возраст. Кроме 
того, давно известны линейные положительные магнитные аномалии [Соловьев, 
Гайнанов, 1963; Туезов, 1975; Маргулис и др., 1979], установленные на северо- 
восточном продолжении аномалий Сихотэ-Алиня и связанные, скорее всего, с 
неогеновыми базальтоидами, распространенными в прибрежной части Сихотэ-Али
ня, в поле развития вулканитов сихотэ-алинской ветви вулканического пояса.

Известково-щелочные, преимущественно средние и кислые вулкано-плутони
ческие образования пояса, являясь комплексами-показателями становления кон
тинентальной коры [Пейве и др., 1976], отражают процесс последовательного 
приращения к материку участков с новообразованной континентальной корой 
в направлении с запада на восток. Пояс маркирует своим расположением гра
ницу образованного в мелу континента с более восточными и южными облас
тями Охотского моря, где процесс формирования континентальной коры еще 
не завершен.

Область формирующейся континентальной коры имеет сложное строение .

Здесь и далее датировки абсолютного возраста по К -Ar методу.
Это область, где нет признаков, устанавливающих присутствие зрелой континентальной 
коры, в понимании А.В.Пейве с соавторами [19761 Одним из главных признаков явля
ется мощное развитие калиевого гранитоидного магматизма. В данном случае, рассмат
ривая районы северной и центральной частей Охотского моря, лежащие восточнее и 
южнее Восточно-Азиатского вулкано-плутонического пояса, следует говорить о субкон
тинентальной коре [Марков и др.. 1979].
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Р и с. 2 .  Тектоническая с у  ~э О х о т с к о г о  моря
1—4  — о б л а с т ь  п о з д н е м е л о в о й  к о н т и н е н т а л ь н о й  к о р ы :  / -  фрагменты 

дорифейской континентальной коры, 2  — участок с позднепапеозойским гранитно-метаморфи
ческим слоем, 3  — участок с позднемеловым гранитно-метаморфическим слоем, 4  — комплексы- 
показатали становления позднемеловой континентальной коры (вулкано-плутоническая ассо
циация Восточно-Азиатского вулканического пояса) ; 5 —12 — о б л а с т ь  с ф о р м и р у ю 
щ е й с я  к о н т и н е н т а л ь н о й  к о  р о й : 5  -  участок с раннемеловым гранитно-метаморфи
ческим слоем, 6 ~  на продолжении Сахалина и Западной Камчатки, 7  — во впадинах и прогибах, 
8  — на поднятиях, 9  — зоны утонения и резкого выклинивания гранитно-метаморфического 
слоя, 10 — фрагмент дорифейской континентальной коры, 11—12 — участки, лишенные гранит
но-метаморфического слоя [11 ~  кора субокеанического типа во впадинах, 12 — кора субокеани
ческого типа на поднятиях); 13—17 — о б л а с т ь  о с т р о в н ы х  д у г :  13 — на островах 
и подводных грядах, 14 ~  в прогибах в пределах гряд, 15 — тыловая глубоководная впадина, 
16 — осадочные комплексы приостровных склонов желобов, 17 — глубоководный желоб; 18 —



В ее северной части лежит Кони-Тайгоносская зона, где гранитно-метаморфи
ческий слой сформировался в альбе—сеномане [Некрасов, 1976; Марков и др., 
1979]. Эта зона объединяет позднемезозойские складчатые структуры северного 
побережья Охотского моря и полуостровов Кони, Пьягина и Тайгоноса.

На северном охотоморском шельфе, по данным ГС З , был выделен Северо- 
Охотский прогиб асимметричного строения с более крутым южным бортом, пол
ностью заполненный осадками мощностью до 5 км [Строение..,, 1964]. Его  су
ществование подтвердилось при сейсмопрофилировании МОВ, хотя контуры про
гиба сейчас недостаточно ясны [Милашин, 1967; Туеэов, 1975; данные Н.А.Ба- 
рановой и др.]. Предполагается субширотное простирание прогиба на расстоя
ние 600 км при ширине 150—200 км. На северо-западе прогиб замыкается в 
пределах акватории, на востоке он протягивается вплоть до зал. Шелихова, а на 
юго-востоке соединяется с впадиной ТИНРО [Юнов, 1970]. По сейсмическим 
скоростям предполагается распространение в прогибе слоистых песчано-глинистых 
осадков, залегающих на "гранитном" слое. По тектоническому положению и 
строению устанавливается сходство Северо-Охотского прогиба с Пенжинским, 
Западно-Сахалинским и другими терригенными прогибами в области незавершен
ного развития земной коры [Меланхолина, 1973],

На участке, примыкающем на юге к Северо-Охотскому прогибу, региональ
ные соотношения позволяют предполагать существование фрагмента древних кон
тинентальных структур — Северо-Охотского массива. Мощность коры здесь 
23—28 км (пересечение профилей ГС З  12—М и 13—М ). Верхняя часть разреза с Vr =
= 5,2 км/с отвечает, по-видимому, метаморфическим породам. По данным HCfl, 
этот район представляет собой обширный свод с ненарушенным залеганием ма
ломощных осадков, а по материалам МОВ (данные Н.А.Барановой и др.) — 
жесткий блок, ограниченный разломами глубокого заложения, на котором осад
ки местами вообще отсутствуют. Как было показано по материалам ГС З, зем
ная кора имеет в северной части моря континентальное строение, но отличается 
от типичной коры материков прежде всего меньшей мощностью, которая не пре
вышает здесь 30 км. Во всяком случае на северном и северо-западном побережье 
Охотского моря наблюдается возрастание мощности коры вглубь материка — 
от 30 км вблизи береговой линии до 50 км на расстоянии 200 км [Строение,.., 
1964]. Кроме того, для материкового района характерной особенностью являет
ся наличие отрицательных аномалий Буге интенсивностью свыше 100 мгл. От 
положительных аномалий Охотского моря они отделены гравитационной ступенью 
с амплитудой в несколько десятков миллигалл [Аномальные .... 1974].

Продолжения структур Сахалина и Камчатки под воды Охотского моря так
же относятся к области формирующейся континентальной коры, но в них объе
диняются более молодые позднекайнозойские структуры, в которых гранитно
метаморфический слой сформировался в палеогене [Марков и др., 1979]. В при- 
камчатском районе моря, по рельефу и данным сейсмопрофилирования МОВ и 
НСП, выделяется субмеридиональная впадина ТИНРО [Милашин, 1967; Лившиц 
и др., 1972; Удинцев и др., 1976]. Осадочная толща, по данным МОВ, имеет 
здесь неполную мощность 2 км и залегает с пологим наклоном к востоку. Мож
но думать, что эта пологая моноклиналь отвечает западному борту прогиба За
падной Камчатки. Структуры восточного борта прогиба продолжаются с суши 
в пределы камчатского шельфа [Смирнов, 1971; и др.]. На шельфе осадочная 
толща имеет неполную мощность 5 км и образует более крутую моноклиналь 
с наклоном к западу, оборванную на западе продольными разломами (трансо
хотский профиль XV) [Лившиц и др., 1972]. Осевая часть прогиба расположена 
западнее бровки шельфа. Поверхность дна впадины прорезают неглубокие мери
диональные борозды, имеющие, по мнению Г.Б.Удинцева [Удинцев и др., 1957], 
эрозионное происхождение. На профилях НСП слоистые осадки здесь практичес
ки отсутствуют, а акустический фундамент этим методом не прощупывается 
[Удинцев и др., 1976]. По данным профиля ГСЗ, выполненного в 13-м рейсе 
нис "Дмитрий Менделеев", общая мощность осадочного чехла во впадине ТИНРО 
6,5 км [Геодекян и др., 1978]. Магнитное поле в районе впадины спокойное.

Окончание подписи к рис. 2.
ось глубоководного желоба; 19 — контур впадин и прогибов; 2 0  — оси интенсивных положи
тельных магнитных аномалий; 21  — разломы; 22  — изопахиты осадочной толщи, по данным 
НСП (метериалы А.Ф. Береснева, 13-й рейс нис "Дмитрий Менделеев"), м. Структуры: 1 —впа
дина Дерюгина, 2 — Центрально-Охотское поднятие, 3 — Центрально-Охотская впадина, 
4 — Южно-Охотское поднятие, 5 — Северо-Охотский массив, 6 — Южно-Охотская глубоководная 
впадина, 7 — Северо-Охотский прогиб
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Р и с. 3. Профили НСП. Материалы А.Ф. Берес
нева и др., 13-й рейс нис "Дмитрий Менделеев"
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' Ц ент рально-Охот ское 

поднятие
Центрально-Охот ская

впадина
Ю ж но-Охотское поднят ие
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оси отдельных аномалий ориентированы в субмеридиональном направлении [Ши- 
мараев, 1971]. Тепловой поток имеет значения от пониженных (0,72 е.т.п.) до 
нормальных (1,29 е.т.п.) и повышенных значений с тенденцией к увеличению 
до 2.е.т.п. в направлении на юг, по мере приближения к Курильской гряде 
[Yasui et а I., 1967].

На западной периферии Охотского моря комплексными геофизическими ис
следованиями изучено продолжение сахалинских структур [Строение..., 1976; 
Маргулис и др., 1979; Харахинов и др„ 1979]. В неширокой зоне у северо 
восточного побережья Сахалина земная кора имеет мощность ЗР—32 км. Здесь 
непосредственно восточнее береговой линии выделяется глубокий Восточно-При- 
сахалинский прогиб [Маргулис и др., 1979]. Осадочная толща достигает места
ми мощности 7—8 км. В северной части Сахалина она сложена песчано-глинис
тыми отложениями неоген-четвертичного возраста. С запада прогиб ограничен 
структурами Восточного хребта п-ова Шмидта, а восточной его границей слу
жит субмеридиональная зона разломов и сокращенной мощности осадочной 
толщи, выделяемая под названием "Пограничный глубинный разлом" и "Погра
ничное поднятие " [Маргулис и др., 1979]. К этой зоне приурочена положитель
ная линейная магнитная аномалия (350 гамм), обнаруженная еще Г.М.Ивановым. 
Вдоль всего восточного побережья Сахалина давно известна система интенсивных 
(до 2000  гамм) положительных магнитных аномалий северо-северо-западного 
простирания (данные Г.М.Иванова ) [Соловьев, Гайнанов, 1963; Сычев, 1966; 
Красный, Кочергин, 1975; Журавлев и др., 1975]. Она протягивается на рассто
яние до 1000 км вплоть до глубоководной части Южно-Охотской впадины при 
ширине 20—30 км, увеличиваясь на юге до 100 км, и выходит на поверхность 
на севере на п-ов Шмидта — в пределы распространения высокомагнитных по
род офиолитового пояса Восточного Сахалина. В целом аномальная зона состоит 
из трех отрезков, расположенных кулисообразно, под острым углом к структу
рам Сахалина. Работами последних лет установлено, что эта региональная ано
малия распадается на ряд изолированных зон с положительными экстремальны
ми значениями 1200 гамм и более, которые разделяются обширными участками 
полей отрицательного знака [Соловьев и др., 1979]. Таким образом, вся эта си
стема принадлежит тектонической зоне на продолжении сахалинских структур  
в Восточно-Присахалинском прогибе.

Система разломов юго-восточного простирания протягивается от о-ва Ионы 
в сторону юга Камчатки, отделяя северную шельфовую часть Охотского моря 
от более глубоководной центральной. Она состоит из ряда сопряженных подня
тий и депрессий с интенсивным расчленением акустического фундамента (рис. 3). 
На северо-западе, в районе банки Кашеварова, система переходит в единый раз
лом, который трассируется по уступу, отделяющему вал Кашеварова от впадины 
Дерюгина [Строение .... 1976; Алексеев и др., 1975]. Здесь выведены на поверх
ность коренные породы, представленные, по данным драгирования, зелеными 
сланцами [Геодекян и др., 1974, 1976; Удинцев и др., 1976]. Интенсивные (до 
1000 гамм) положительные аномалии магнитного поля здесь могут отвечать по
родам высокой основности, возможно офиолитам. О молодых тектонических 
движениях по разломам свидетельствуют аномально высокие значения теплового 
потока (до 4 е.т.п.) [Савостин, 1976; Lubimova, N ikitina, 1978].

Центральная часть акватории Охотского моря, где гранитно-метаморфический 
слой также образовался в палеогене [Марков и др., 1979], относительно припод
нята, расчленена и включает разнородные тектонические элементы, преимущест
венно с субконтинентальной корой и маломощным покровом осадков [Удинцев, 
1957; Строение..., 1964; Марков и др., 1967; Геодекян и др., 1976; Разницин 1977].

Району возвышенности Института океанологии отвечает Центрально-Охотское 
поднятие. По данным НСП, поднятие представляет собой обширный свод аку
стического фундамента (см. рис. 3 ) , вытянутый с юго-востока на северо-запад 
на 200 км при ширине до 100 км. Вершинная поверхность выровнена и распо
ложена на глубинах 1100—1200 м [Удинцев и др., 1976]. Мощность осадочного 
чехла изменяется от 0 до 300—400 м. По краям поднятие сильно расчленено, 
в северо-западной и южной его частях имеются выходы коренных пород на по
верхность дна. В 13-м рейсе нис "Дмитрий Менделеев" при драгировании этих 
выступов были подняты магматические породы известково-щелочной ассоциации — 
гранодиориты, кварцевые диориты, плагиолипариты, а также зеленые и филли
товидные сланцы [Геодекян и др., 1976], Нормальные граниты здесь, так же 
как и в других районах центральной части Охотского моря, не обнаружены (см. 
также [Коренбаум и др., 1977]). Для образцов пород чрезвычайно характерны
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дробление, катаклаз и милонитизация Абсолютный возраст лоро,I 73-Н И  млн лет. 
Земная кора имеет здесь "гранитный" и базальтовый с л о и . ^  “  '
минимальная для центральной части акватории, составляет, по данным не
более 20 км. Центрально-Охотскому поднятию свойственны положительные маг
нитные аномалии интенсивностью 400—500 гамм [Геодекян и ’
пределах поднятия наблюдаются локальные аномалии Буге И° £ 7ы
простирания и небольшие положительные аномалии Фая [Аномальные..., 1974]. 
Тепловой поток здесь характеризуется повышенными значениями -  до

2 СТвПостока и юга Центрально-Охотское поднятие граничит сз ^ н а Г к о м ^ -  
ской владиной. которая включает в себя и прогиб MaK^ ° ^  3e^ a” 3  HMe 
„  чпргь "гпанитный" и "базальтовый" слои, мощность ее приблизительно го  км.
По данным НСП (материалы А.Ф.Береснева и д р .) , в прогибе Макарова мощность 
осадочного чехла превышает 1 км. Акустический фундамент интенсивно расчле- 
нен, разбит большим количеством разломов, так что в целом структурапред  
ставляет собой широкую зону тектонических нарушении (см. Р^- 3 ) . Слои осад 
ков смяты в мелкие складки с углами падения на крыльях до 10 . Тепловой

П°Ю жнееВпротягивается Южно-Охотское поднятие, соответствующее возвышеннос- 
ти Академии Наук. Это обширное (400x100 км) поднятие акустического фунда
мента с севера востока и юга ограниченное крутыми уступами (см. рис. 3).
Его  северный блок расположен в северной части возвышенности. Средние глу
бины составляют 1000-1100 м. Мощность осадков незначительна, редко дости 
гает сотен метров, часто они совсем отсутствуют, и выступы коренных пород 
выходят на поверхность дна. Драгирование северного склона этого бл° ка ПРИ_ 
несло сильно катаклазированные гранодиориты. кварцевые диориты, плагиолипа 
рить° дациты, андезиты, андезито-базальты, диабазы, ^Ф ы  основного состава 
габбро-нориты. Наиболее достоверные значения абсолютного возраста 57 95 мла т| 
[Геодекян и др., 1976]. Эта породная ассоциация также относится к нзвестково- |  

щелочной островодужной серии. Вероятно, она отражает стадиюдостаточно^ разви 
того гранитно-метаморфического слоя [Пущаровскии и др., •
имеет здесь "гранитный" и "базальтовый" слои мощностью около 25 км. В оо 
оазцах коренных пород из нашей коллекции Л.И. Звягинцевым были измерень 

продольных сейсмических волн. которые е гранодиорите ллегиолила- 
рите, андезито-базальте и базальте оказались ,.оо,ес,с™ снно 5,61 4 63 . 5.89,
6 20 км/с (см также [Строение..., 1976; Гнибиденко, Ивлев, 1976J).

' Северный и южный блоки Южно-Охотского поднятия 
предположительно субширотного простирания [Марков и №•* ®
южного блока по данным ГСЗ, "гранитный" слои отсутствует, но при этом мош 
южного оли d, « ГГтппение 1964]. Драгировки выступов акусти-

ческого°фундамента здесь были менее удачны, но в общем они дали тот же 
комплекс пород островодужной ассоциации, ввроятнс. в и у н ^ о с т р
дужный вулкане-плутонический комплекс сливается с базальтовым споен №  
за своей небольшой мощности [Пущаровскии и др. 1977] . Этот вывод_ под jp- 

Z L  при более детальных исследованиях ГС З  = 13-м 
делеев". По данным И.Н.Ельникова и др. [Непрочнов и др.. 1977], на профил 
ГСЗ в районе южного склона поднятия под неуплотненными осадками на глу 
бине 2 - 3  км ниже повехности дна установлена преломляющая граница с

W Южно-Охотскому поднятию, так же как и Центрально-Охотскому, свойствен
ны положительные аномалии гравитационного поля, ориентированные в направ 

Г Г Г з Т а д - ^ в о с с о к .  Локальные аномалии Буге "Р“ »Рочены к » » « с « .  
Кпаю поднятия и имеют простирания, перпендикулярные контуру Южно-Охотс 
глу^ководной впадины [Аномальные.... 1974]. Аномалии Фая над поднятием по 
Г ж ^ т е 'н ы  и в среднем составляют 60 мгл [Kogan. 1975]. ^ 0 0 ^ « I

w ^ o p ^ e ^ соответствуют ^ ^ е н я м ^  акустического ф у .

но-Охотском поднятиях выступы И поднятия аку" ^ еС47 ГОТа* ^ Д ^ е ^ ТраиеИн̂ ^ Тв.

кгГ подня^Тй 6уС^ W)B л ен a 3b°  предел ГхМО жно-0 хоте ко го поднятия М.Л.Красным и 
др [1975]. Отметим, что подобная ориентировка была намечена ужа Дав*  
Г.Б.Удинцевым [1957] при исследованиях рельефа дна Охотского моря. Пр
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Р и с 4 Структурная схема по поверхности акустического фундамента, по данным НСП. Соста-

В ™  ЧИСЛ6 И ВЫХОДЫ 6ГО
на поверхность дна

этом все крупные возвышенности в рельефе дна характеризуются повышенными 
значениями гравитационного поля и в какой-то степени совпадают с гравитацио
ными максимумами [Косыгин и др., 1977]. .„е.мпипи-

Западную часть моря занимает впадина Дерюгина протянувшаяся субмериди 
опально на 800 км при ширине 120-250 км и глубине дна до 1500-1800 м .^
На севере впадина заканчивается узким глубоким трогом, юж пбоамляю-
выражено неотчетливо. Контуры впадины определяются разл м _ Депюгина
щих площадей с континентальной и субконтинентальнои кор iq cn  поосЬиль
резко отличается по характеру сейсмического разреза [ троени .... пПагтовой 
ГСЗ 10-М]. Верхняя сейсмическая граница, выделенная под осадками с п 
скоростью 2 ,5 -3  км/с, имеет V, = 6 ,2 -6 ,3  км/с, а промежуточная граница в коре 
7,2 км/с. Интерпретация этих границ соответственно как к Ровп^ гРанитн°^ ° и
зальтового" слоев с повышенными скоростями [Строение..., 196 ] предст
позначной. Сейсмические скорости 6 ,2 -6 ,3  км/с близки к скоростям 6аза^ ° ВОГ°  
слоя, немного пониженным, а у сахалинского побережья граничная с̂к Р° Мож- 
растает уже до почти нормального значения 6,4 км/с (профиль иоппгПрпгт-
но предполагать поэтому, что осадки во впадине Дерюгина залегают 
ственно на "базальтовом" слое, а "гранитный слой отсутствует, т.е._ зег в̂ав кора 
имеет субокеаническое строение [Марков и др., 1967; Разницин, , •
Мощность коры под впадиной изменяется от 20 км на востоке до . км лиз 
побережья Сахалина. Ранее во впадине Дерюгина, по данным ГС З , отмечались 
максимальные значения мощностей неконсолидированных осадков для хотск 
го моря, в среднем не менее 5 км [Строение.,., 1964]. Но, по мнению автора, 
такая мощность сильно завышена, поскольку неконсолидированной осадочной 
толщей считался весь комплекс пород, залегающих между поверхностью дна и 
границей со скоростью- продольных сейсмических волн 6 ,2 -6 ,4  км/с. В предел 
впадины на глубине приблизительно 1,5—2,0 км от поверхности дна по данным 
того же профиля 10-М отмечены высокоскоростные горизонты с V ,  -4 ,1  и 
5,3 км/с. На тех же глубинах при непрерывном сейсмическом профилировании 
был прослежен акустический фундамент, который, скорее всего, соответствует 
этим преломляющим горизонтам. Таким образом, осадки малой плотности с
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сейсмическими скоростями до 2 км/с составляют не более трети разреза, а глуб
же преобладают более плотные породы. Геологическая природа акустического 
фундамента, выявленного при исследованиях НСП, не ясна, так как драгирова- | 
ние во впадине не проводилось, но есть основания считать, что он сложен доста- I  
точно плотными магнитными породами (базальтами?).

Большой интерес представляют результаты работ ГС З в центральной части впа
дины Дерюгина, выполненных в 13-м рейсе нис "Дмитрий Менделеев'. По данным 
И.Н.Ельникова и Г.А.Ярошевской, под слоем неуплотненных осадков мощностью 
в несколько сотен метров залегает слой со скоростями продольных сейсмических 
волн 3,5 км/с мощностью около 2,5 км. Слой с граничной скоростью 6,6 км/с 
залегает на глубине около 3 км от поверхности дна, а поверхность М не устаноИ 
влена [Непрочнов и др., 1977]. По данным японских исследователей К.Миашита 
и К.Шибуйя, принимавших участие в рейсе, кора под впадиной имеет океаничес-■ 
кий характер. Под маломощным слоем неуплотненных осадков залегает переход-] 
ный" слой со скоростями 4,6 км/с мощностью 3,2 км. Ниже расположена поверх
ность "базальтового" слоя со скоростью 6,42 км/с, имеющего мощность 6 км. 
Граница М со скоростью 8,1 км/с установлена на глубине 9,5 км ниже поверх-! 
ности дна. Положение этой границы носит пока дискуссионный характер (Г.А.Яро- 
шевская, устное сообщение).

По данным сейсмопрофилирования МОВ и НСП, во впадине Дерюгина выявле
на сложная картина распределения осадков. Фиксируемая мощность осадков дос
тигает 3 км в западной части впадины и 4 км — в восточной (трансохотский 
профиль MOB XV) [Лившиц и др., 1972].

Верхняя толща осадочного разреза слоистая, с большим количеством отражаю
щих горизонтов, нижняя -  акустически прозрачная. По аналогии со структура- I 
ми Северного Сахалина возраст слоистых образований рассматривается как нео
ген-четвертичный (там же). Мощность слоистых образований на западном скло
не впадины резко сокращается и составляет не более 1000 м. По данным НСП, 
на западной периферии впадины мощность осадков не превышает сотен метров, 
акустический фундамент прослеживается неуверенно, а ближе к верхней части 1 
склона полезная запись практически отсутствует. Именно здесь, в 6 0 -7 0  км во
сточнее побережья п-ова Шмидта, протягивается зона положительных магнитных 
аномалий, выраженная пологими максимумами малой интенсивности, параллель
ная офиолитовому поясу) Восточного хребта п-ова Шмидта и связанной, с ним 
интенсивной (до 2000 гамм) аномалии. Как полагает Г.М.Иванов, эта зона 
результат влияния основных и ультраосновных пород, погребенных под толщей 
осадков. Она приурочена к Пограничному поднятию, отделяющему впадину Де- ■ 
рюгина от Восточно-Присахалинского прогиба (см. выше) [Маргулис и др., 
1979].

В работе В.В.Харахинова с соавторами [1979] часть этого поднятия назва
на субантиклинорием Тихоновича который представляет собой крупный горст, 
протягивающийся вдоль уступа, разделяющего прибрежную и глубоководную 
часть шельфа,

В южной части впадины Дерюгина, на ее западном борту, на широте мыса 
Низкого по материалам Н.С.Балабко и других, на сейсмических профилях МОИ 
отмечается пологое восточное падение отражающих площадок в предположитель 
но неогеновых образованиях при глубине освещения разреза от 1 до 4 км. к. цен 
тральной части впадины, которая на данной широте значительно уже, чем у 
п-ова Шмидта, происходит повышение значений гравитационного поля, которое 
вызвано уменьшением мощности земной коры. Данные магнитометрии говорят 
о широком распространении здесь на значительной глубине магнитных пород.
По аналогии с районами восточной и юго-восточной части Восточно-Сахалинских 
гор можно предполагать, что под толщей неогеновых осадков залегают покровы 
серпентинитового меланжа и комплекса ультраосновных основных пород.

В северной части впадины Дерюгина по рельефу дна и распределению слоис
тых осадков установлены три крупных поднятия и разделяющие их прогибы 
северо-западного простирания, в целом параллельные структурам Восточного хре 
та п-ова Шмидта [Маргулис и др., 1979; Лившиц и др., 1972]. В пределах про 
гибов мощность осадочных отложений не превышает 2,5 км. Осадки нивелируют 
резко расчлененный рельеф акустического фундамента. Выступы фундамента пе 
рекрыты осадками мощностью ДО сотен метров; часто осадки на них совсем 
отсутствуют, тогда на поверхность дна выходит фундамент, сложенный достаточ 
но плотными образованиями. Одному из этих поднятий отвечает выступ акусти 
ческого фундамента, установленный на профилях НСП, сложенный плотными маг
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3

р И с 5 профиль НСП через впадину Дерюгина. Материаль, А.Ф.Береснева и др, 13-й рейс нис 
"Дмитрий Менделеев". Местоположение профиля см. на рис. 3.

КдтсапитямИ (ПИС 5) . В глубоководной ЧЭСТИ ВПЭ- 
нитными породами возмоЖ ние слоистых образований, их резкая дифферен-
ДИНЬ1я Т о еЧмощности  ̂ обилиеразрывных нарушений и смятие пород в складки. 
Г р я д е  слуГев  характерно распространение «иапироподобнь.х форм^воэможно.

и в зарубежной литературе получили название p.ercement structures (структу

Р^ П̂ " Д 1 ™ " , й « , д * Ь™ ' б 1?с7г7р1»  кзмскепие мощностей осадков , ,  
полнение ими грабенообразных структур. Усложнение строения

ния во впадине Дерюгина. Многие мелкие формы являются структурами растя
жения. Их образование устанавливается предположительно е неоген чет р 
ное время, начиная, возможно, с позднего миоцена [Лившиц и др.. Л » и .  мар

^ „ " о д Г м  S - cckhm  движениям ™ 7 » ” Т “ со 7 е Г е Г Г ч -

представительными. В зонах разломов на западном и [Савостин
нии впадины значения теплового потока возрастают д

Г р а в и т а ц и о н н о м  попе в редукции Буге впадине
ный максимум, который сохраняется и при пересчете на 6ольшие вЬ,соть,, стру 
туры земной корь, изостатически не уравновешены П̂авл°пв' 
мальные..., 1974]. Впадина характеризуется спокоинь.м п“  
и слабоположительных аномалий Фая и отрицательными и _ Туезов 1975]. 
лиями (перекомпенсированный участок) [Аномальные..., , ’„ тьк)
Ей свойственны положительнь.е линейные магнитные аномалии интенсивностью 
до 500 гамм, ориентированные в северо-западном направ

№ bc'Sf„HO необходимо подчеркнуть отличие теоретического 
Дерюгина от Восточно-Присахалинского прогиба, отделен 19791
и крупным Пограничным поднятием (см. выше) [ аргулис впалине д е-

По различным геоморфологическим и геофизическим дан 'гкпоппткин 
рюгина выявляется картина молодых растяжении зе^нои к° р к \Q1Q-
Шахварстова. 1965; Лившиц и др., 1972; Разницин. 1975; Гни^денко ^976^^^ 
Маргулис и др., 1979]. При изучении геологии Восточного Сахалина “  ВЬ1ВОДОМ 
намечен этап позднемелового растяжения с перемещением обоазовавших 
на поверхность пластин "базальтового" слоя и вер^^^  ̂ позднемеловым
офиолитовые аллохтоны [Разницин, 1975, 197о], М рд __ „ „ „ то ,,т т  понижен-
и неоген-четвертичным растяжениям во впадине Дерюгина с  ̂ R глубо-
ная мощность и субокеаническое строение земной коры, хар Р
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ководных впадин окраинных морей. Растяжение коры с одновременным проги
банием и накоплением осадков в пределах впадины Дерюгина продолжается и 
на современном этапе, причем наибольшее растяжение испытывают участки на 
.севером  окончании впадины. Ось растяжения, вероятно, была ориентирована в 
направлении северо-запад-юго-восток, в целом параллельно простиранию струк- 
турРВосточного хребта п-ова Шмидта. Зона растяжения маскируется положитель
ными магнитными аномалиями, ориентированными вдоль предполагаемой оси, 
^совпадает с хребтом того же простирания, расположенным в центральной глу
боководной части впадины (см. выше). Как уже отмечалось, именно к централь
ной части впадины приурочены зоны интенсивной раздробленности и дислокации 
акустического фундамен^ и осадков. В целом впадина Дерюгина представляет 
собой новообразованный деструктивный элемент в области незавершенного р з 
Z Z  земной корь, и является важным свидетельством деструктивных явле
ний. происходящих в процессе геосинклинального развития. кипил. ской ™

Южно-Охотская глубоководная впадина протягивается в ть у уР Р I
ль, на 1100 км, постепенно сужаясь от 220  км на юго-западе до неекольких ки
лометров на северо-востоке и образуя в плане вы тянуть, и т Реуг° ^ ^ вКен^ 6^  
глубины дна котловины 3, максимальные -  более 3,5 км. Ей cBOHCTBeHHbi Bce I 
особенности глубоководных впадин окраинных морей. Впадина обладает 
» и 2 с к » «  « по*  с р о е » ,  коры. З А * *  ОС.ДК» с
залегают непосредственно на базальтовом слое с Vr , > Мощность
ГСЗ 1-М, 5-М. 14-М, 19-В, 27) [Строение.... 1964; Глубинное..., 1971] Мощ 
"базальтового" слоя от 5 км в центральной части впадины до 12 15 км ло ее 
периферии [Строение..., 1964; Суворов, 1976]. Между базальтовым слоем и 
осадками при Детальных исследованиях в центре впадины был обнаружен надба- I 
зальтовый" слой с V =  4,8 км/с, кровля которого отвечает поверхности акусти- I  
ческого фундамента, по МОВ [Попов, Аносов, 1978]. Присутствие этого надба‘ I
зальтового" слоя еще более увеличивает сходство земной к о р ы ^ "^ а У ь то в о Г о ''  
ческой; основное ее отличие -  большая мощность осадков. Ниже базальтового 
слоя на глубине 11 км обнаружена граница со скоростями 7,4 7,6 км/ .

На профилях МОВ и НСП видно, что верхняя часть осадков представлена 
слоистой толщей, а нижняя -  акустически прозрачной, ниже которой прослежи
вается акустический фундамент [Снеговской, 1974] (см. рис. 3 ). ри ра отах 
методом КМПВ в осадках выделено несколько горизонтов с пластовыми ско_ 
ростями 1,8; 2,3; 1,9; 2.5; 3,0; 2,9 км/с [Попов, Аносов. 1978]. На профилях 
НСП фиксируется до 2,5 км осадков. Акустический фундамент, когда он оо 
наруживается, сильно расчленен; в толще осадков отмечаюп* диапироподобные 
тела плотных пород, отвечающие вулканическим постройкам . По краям впа 
дины прослеживаются крутые уступы, наиболее хорошо выраженные вдоль се
верного борта, в которые утыкаются горизонтально залегающие осадки впадины 
(с с 3)

Тектонический характер границ впадины не вызывает сомнений. На западном 
и северо-западном ограничениях впадины до глубины 3 км прослеживаются ус 
тупы континентального склона с наклоном поверхности дна до 10 . На профи 
лях НСП отчетливо видны разломы, отвечающие континентальному склону. 
Структуры Сахалина обрезаются и побережьем, и континентальным склоном, 
бенно близко подходящим к ним в районе Тонино-Анивского полуострова. Имен 
но на континентальном склоне, по многим профилям ГС З , устанавливаются рез 
кое выклинивание, обрыв "гранитного" слоя Сахалина и значительное Уменьше
ние общей мощности коры [Строение..., 1964]. Здесь предполагается существо
вание разлома, доходящего до подошвы земной коры [Ващилов и др., 1УОо, 
Глубинное.., 1971]. Разлому соответствует гравитационная ступень, а маломош 

-ной коре впадины -  интенсивная положительная аномалия Буге, сравнимая п 
величине с известными в Японском и Беринговом морях; аномалии Фая над 
впадиной положительны и составляют 2 0 -4 0  мгл независимо от глУбинь'
[Kogan, 1975]. Крутой, до 2 0 -2 5 ° , юго-восточный борт впадины образован скл 
нами вулканов Курильской островной дуги. Резкая граница впадины с * УР?  г сЗ  
кой дугой фиксируется и на профилях МОВ разных модификации, и на "р° * ”™ *  
появлением "гранитного"слоя и мощного вулканического комплекса. 0 гРаниче” и 
котловины становятся менее четкими только в районе Средних курильских остро 
и пролива Буссоль, где "гранитный" слой отсутствует и океаническая кора в вид 
лива" проходит из Тихого океана в пределы Южно-Охотскои впадины.

3 Отметим, что подобные тела характерны и для впадины Дерюгина (см. выш е), что лиШ 
ний раз подчеркивает сходство этих структур..
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Морфологические особенности Южно-Охотской впадины, субокеанический ха
рактер ее коры, соотношения со структурами континентальной коры Сахалина 
[позволяют предполагать значительную роль разрушения (деструкции) земной 
копы с гранитно-метаморфическим слоем при образовании впадины. Строение 
ре западной и северо-западной частей показывает, что она обрывает более ран
ние структуры Сахалина и что кора испытывает здесь растяжение. С отрывом 
и раздвижением пластин гранитно-метаморфического слоя и утонением базаль
тового" слоя здесь могло быть связано новообразование субокеаническои коры. 
Особенностью глубинного строения данного региона является зеркальная кор- 
оеляция рельефа опускающегося дна впадины с рельефом поднимающейся гра
ницы М [Суворов, 1975]. Кроме того, как уже отмечалось выше, к окраинам 
впадины приурочены разломы.

Вышеперечисленные особенности строения можно объяснить растяжением зем
ной коры под впадиной. Косвенными подтверждениями данного предположения 
являются существование системы правых сдвигов на южном склоне Южно-Охот
ского поднятия, перпендикулярных северному борту впадины (см. рис. 4 ), фор
ма впадины, сужающаяся по направлению к Камчатке и расширяющаяся в сто- 
рону Сахалина; линейная зона интенсивных положительных магнитных аномалии, 
проходящая через наиболее глубоководную часть впадины и смыкающаяся с 
системой Восточно-Сахалинских аномалий; интенсивная положительная гравита- 
ционная аномалия, ориентированная вдоль осевой линии впадины [Соловьев, Гаи- 
нанов, 1963; Марков и др„ 1967]; существование погребенных и подводных 
вулканов в присахалинской и при курильской частях впадины [Туезов, 197 J 
и щелочно-базальтовый состав извержений [Кичина, Остапенко, 1977]. По геоло
гическим соотношениям можно предполагать неогеновый возраст растяжении, од
новременное с ними и последующее погружение. Разрушение земной коры про
исходило с большим выделением тепла. Тепловой поток во впадине имеет сред
нее значение 2,3 и максимальное -  3 ,2-3 ,5  е.т.п. [Волкова, 1975; Зоненшаин и 
др., 1976; Yasui e ta l., 1967].

Центральная часть акватории Охотского моря, куда входят Центрально-Охот
ское и Южно-Охотское поднятия, впадины Дерюгина и Центрально-Охотская, от
деляются от структур Сахалина и Камчатки протяженными субмеридиональными 
разломными зонами (см. выше). Этот регион характеризуется уменьшенной мощ
ностью земной коры относительно обрамления (материк, Сахалин, Камчатка) и 
связанным с этим положительным фоном гравитационного поля. Ем у свойствен 
повышенный и высокий фоновый тепловой поток (1,6—2,0 е.т.п. и более) [Смир 
нов. Сугробов, 1980], который отражает высокий энергетический потенциал зем
ных недр в этом районе. Магнитное поле региона сильно дифференцировано, ха 
рактер его нередко указывает на наличие широко развитых нарушений и на связь 
с подводными ьулканами [Шимараев, 1971, 1976]. Драгированный каменный ма
териал, характеризующий поднятия в центральной части акватории, однозначно 
указывает на широкое развитие пород известково-щелочной ассоциации преиму
щественно позднемелового возраста. Для многих образцов пород чрезвычайно 
характерны дробление, катаклаз, мипонитизация, рассланцевание и мелкие плас
тические деформации, свидетельствующие о существенной роли тектонических 
нарушений в геологическом развитии Охотоморского региона. Для осадочных 
пород (песчаники, алевролиты и глинистые сланцы), драгированных в централь
ной части Охотского моря, характерна низкая степень окатанности обломочного 
материала, что может указывать на преимущественно местный источник обломоч
ного материала [Коренбаум и др., 1977]. Характер этого материала исключает 
возможность размыва древних глубинных или метаморфических пород. Резуль 
тэты сейсмических исследований указывают на интенсивную тектоническую на 
рушенность фундамента, выявленного при исследованиях МОВ и НСП, и на 
сильные деформации в слоистых осадках.

Изложенные выше геолого-геофизические данные по центральной части аква
тории явно свидетельствуют об отсутствии здесь гипотетического Охотоморского 
"срединного" массива и говорят в пользу тектонически неустойчивого состояния 
земной коры в данной области. Здесь не лишним будет отметить, что подобные 
массивы рисовались ранее на акваториях многих окраинных и внутренних мо
рей. Объясняется это отсутствием или неполнотой наших знаний на начальных 
этапах изучения этих структур. С накоплением геолого-геофизических данных 
размеры массивов неизменно уменьшались, порой до полного их исчезновения, 
что можно показать хотя бы на примерах Берингова и Японского морей.

Как было показано, в Охотоморском регионе обособляются участки с раз- 2
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личным возрастом и различной степенью зрелости гранитно-метаморфического 
слоя, а также участки "безгранитной" коры с разной мощностью "базальтовогЛ  
слоя. В северной части моря, по-видимому, присутствует фрагмент древней конЯ 
тинентальной коры. Мозаичное сочетание разновозрастных субокеанических и 
субконтинентальных структур в центральной части Охотского моря свидетельст
вует о динамичном неустойчивом состоянии земной коры. В ходе геосинклиналВ 
ного развития Охотоморского региона в мезозое и кайнозое на фоне наращива-1 
ния континентальной коры в широкой полосе, расположенной между Восточнс^| 
Азиатским вулкано-плутоническим поясом и Курило-Камчатским глубоководнь! 
желобом, происходило резкое изменение тектонического плана, вызванное пе
рестройкой структуры земной коры, — своеобразное проявление тектонической 
деструкции [Пущаровский и др., 1977]. При этом участки с относительно раз- I 
витым гранитно-метаморфическим слоем были разбиты, видоизменены по харак
теру коры. *

Сложный и избирательный ход тектонической деструкции, в которой видная 
роль принадлежала раздвиговым явлениям, привел в центральной части акваторД 
Охотского моря к созданию мозаичной структуры земной коры. Процессы дест
рукции захватывали значительные участки приокеанической области. Им отвечали 
растяжения и перестройка коры во впадинах Дерюгина и Южно-Охотской, значи-1 
тельное расчленение структур в центральной части Охотского моря, а также раз
дробление восточной части Сахалина с формированием неогеновых грабенообраз-1 
ных впадин, с заложением протяженных субмеридиональных сдвигов. Чешуйча
тая структура восточной части Сахалина и офиолитовые аллохтоны, определяю
щие тектонический план этой территории, обусловлены развитием впадины Дерю1 
гина в позднемеловое время. Вся система неоген-четвертичных нарушений в об
ласти незавершенного формирования континентальной коры связана с развитием I 
Южно-Охотской впадины.

ГЛАВА ТРЕТЬЯ

ОФИОЛИТОВЫЕ АЛЛОХТОНЫ ВОСТОЧНОГО САХАЛИНА 
И ОБРАЗОВАНИЕ ВПАДИНЫ ДЕРЮГИНА

ОФИОЛИТЫ П-ОВА ШМИДТА

Полуостров Шмидта, расположенный на крайнем севере Сахалина, относительно 
простирающейся южнее Северо-Сахалинской зоны, сложенной неогеновыми тол
щами, представляет собой поднятый блок [Пущаровский, 1964]. По отношению 
к генеральным субмеридиональным простираниям Сахалина комплекс структур 
полуострова ориентирован под углом, Офиолиты, выходящие на поверхность в 
Восточном хребте полуострова, рассматриваются нами в качестве фрагмента 
(47 х 4 км) офиолитового пояса Восточного Сахалина, который трассируется по 
полосе интенсивных положительных магнитных аномалий, протягивающейся вдоль 
всего восточного побережья острова (см, выше).

Ультрабазиты и серпентинитовый меланж

В Восточном хребте п-ова Шмидта представлены почти все основные разновид
ности пород офиолитовой ассоциации, слагающие разрозненные покровные плас
тины, лежащие на сеноманских флишоидных образованиях (рис. 6 ) .  Здесь широ
ко распространен серпентинитовый меланж, прослеживающийся в основании от
носительно крупных пластин офиолитов и слагающий также отдельные покровы 
и мелкие протрузии.

В южной части Восточного хребта расположен самый крупный на Сахалине 
(42 км 2) Южно-Шмидтовский (Левенштерновский) ультрабазитовый массив 
[Геология СССР, 1970; Речкин и др., 1975], Массив протягивается на 20 км 
при ширине 1—3 км от устья р. Большой Лонгри до р, Неохе. Картирование за
падного и восточного ограничений массива показывает, что ультрабазиты слага
ют здесь субгоризонтальную пластину, лежащую поверх верхнемеловых осадочных 
образований. Видимая мощность ультрабазитов превышает 500 м. В нижней час
ти пластины прослеживается серпентинитовый меланж мощностью в несколько 
десятков метров. В обрывах берега моря вдоль восточного края пластины об
нажаются интенсивно брекчированные, рассланцованные и отапькованные серпен- .
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Р  и С .  6 .  Геологическая карта Восточ
ного хребта п-ова Шмидта, по мате
риалам В.С. Рождественского и 
Ю.Н. Разницина

7 — ультраосновные породы; 2  — 
серпентинитовый меланж; 3  габбро 
и габбро-диабазы; 4 — базальты;
5 — габбро-плагиограниты; 6  — оли- 
стостромовая брекчия; 7 - 9  — сено
манские осадочные породы: 7 -н и ж -  
нетоминская подсвита, 8  — тойская 
свита, 9  — среднетоминская под
свита'; 10 — олигоценовые осадочные 
породы; 11 — надвиги; 12 — сдвиги 
и прочие разломы

тиниты, в которых зажаты глыбы 
(от 1 _2  до 5 -1 0  м в попереч
нике) роговообманковых габ
бро, диоритовых лампрофиров, 
родингитов, массивных серпен
тинитов, гарцбургитов и лерцоли 
тов. Форма глыб чаще всего ок
руглая, изометричная, но имеют
ся и угловатые блоки. Цемент 
меланжа в тех случах, когда 
это удается установить по шли
фам, представлен апогарцбурги- 
товыми, реже — аподунитовыми 
серпентинитами. Глыбы с по
верхности покрыты серпентинит- 
выми "рубашками" толщиной 
30—40 см, отполированными до 
блеска и испещренными штри
ховками и бороздами скольже
ния. В отдельных обнажениях 
в районе мыса Левенштерна со
хранились участки нерассланцо- 
ванных массивных серпентини
тов, разбитых большим коли
чеством субгоризонтальных и 
слегка наклоненных на запад 
трещин и мелких чешуйчатых 
надвигов. В полосе серпентини- 
тового меланжа широко развиты 
оползни, так что обрыв берега мо
ря представляет собой серию оползневых уступов с выровненными площадками 
шириной 20—30 м, вверху слегка наклоненными на запад. На пляже, у подножия бе
реговых обрывов, наблюдается большое количество крупных глыб габброидов, силь
но катаклазированных лерцолитов, родингитов, которые оказались здесь в результате 
развития оползневых процессов и размыва берега. Глыбы с поверхности покрыты 
серпентинитовыми примазками — "рубашками" — толщиной 10—20 см (рис. 7).

Серпентинитовый меланж прослеживается и вдоль западного края пластины, 
в зоне контакта с неогеновыми и верхнемеловыми осадочными образованиями. 
Меланж хорошо картируется по характерному зеленоватому цвету рассланцован- 
ных серпентинитов, прослеживаясь в виде широкой полосы (400—5.00 м) в ниж
ней части западного склона Восточного хребта. Так, в 0,5 км выше устья вто
рого правого притока р. Томи, в бортах ручья, вскрываются интенсивно расслан- 
цованные серпентин-хлоритовые "войлочные" породы фисташково-зеленого цвета, 
облекающие "окатыши" (диаметром до 0,5 м) массивных черных серпентинитов 
и карбонат-серпентиновых пород. Севернее, в 3 км к западу от вершины горы 
Томи, в нижней части склона хребта, в милонитизированных и оталькованных 
апогарцбургитовьгх серпентинитах зажаты глыбы (до 2 м в поперечнике) ката
клазированных гигантокристаллических энстатититов, зеленых сланцев и белых 
оталькованных пород. Далее к северу, на западном склоне горы Орлиной, в не
посредственной близости от контакта ультрабазитов с неогеновыми породами
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Р и с. 7. Глыба родингита в серпентинитовой "рубашке"

также вскрывается основание пластины ультрабазитов, сложенное серпентинитовым 
меланжем. Здесь в брекчированных серпентинитах зажаты глыбы роговообманко- 
вых габбро и энстатититовых катаклазитов.

Верхняя часть пластины сложена большей частью массивными, сильно серпен- 
тинизированными гарцбургитами, среди которых изредка встречаются полосча
тые разновидности. В резко подчиненном количестве встречены отдельные выхо
ды лерцолитов, верлитов и энстатититов. Мощность верхней части пластины не 
менее 400 м. Породы разбиты большим количеством разрывов крутого заложе
ния, зон милонитизации и надвигов, которые отчетливо дешифрируются по аэ
рофотоснимкам. Таким образом, верхняя "массивная" часть пластины также 
сильно нарушена и, по-видимому, имеет чешуйчатое строение, что косвенно под
тверждается и данными бурения. В колонках нескольких скважин, пробуренных 
в верхней части массива на глубину до 380 м, отмечается большое количество 
зон дробления и милонитизации в ультрабазитах мощностью от нескольких сан
тиметров до 20 м (данные А.Я.Чалых). Просмотр керна из этих скважин поз
воляет говорить о том, что эти зоны вполне сопоставимы с серпентинитовым 
меланжем.

Отдельные участки в верхней части пластины сложены серпентинитовым ме
ланжем. Так, в районе горы Томи в брекчированных и рассланцованных сер
пентинитах закатаны глыбы и крупные блоки (от 1— 2 до 1 0 x 5 м) хромитов. 
Южнее, в районе горы Левенштерна, в интенсивно тектонизированных серпенти
нитах зажат крупный блок габброидов (1000 x500  м ), перекрытый небольшой 
пластиной вулканогенно-осадочных образований. В зоне наиболее интенсивной 
тектонической и гидротермальной переработки габбройдов на контакте с серпен
тинитами в пренит-цеолит-хлоритовых породах, образовавшихся по габбро, об
наружена золотая минерализация [Речкин, 1974а). Вблизи контакта габброидов 
с серпентинитами в последних наблюдаются глыбы алевролитов, туфопесчани-
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базальтов, актинолитизированных роговообманковых габбро, глаукофансо- 
держащих пород (альбититов с щелочным амфиболом группы кроссит-родусит, 
по ф.П.Леснову и др. [1976]).

Ультрабазиты Южно-Шмидтовского массива, как и остальные ультраосновные 
„оды п-ова Шмидта, относятся к типичным альпинотипным образованиям. Для 

них характерны отсутствие плагиокпазсодержащих разностей, большая величина 
отношения магния к суммарному железу, малое количество щелочей, глиноэема, 
извести двуокиси титана, высокая магнезиальность [Речкин и др., 1975] (табл.1). 
Ультрабазиты обычно несут следы интенсивных деформаций, проявляющихся в 
наличии катакластических структур, в волнистом погасании зерен пироксенов, 
в изогнутости кристаллов оливина и пироксена. Наиболее деформированными и тек- 
тонизированными являются породы глыбовых включений меланжа, которые часто
представляют собой милониты.

Южно-Шмидтовский массив отделен от расположенных к западу верхнемело
вых образований Лонгрийским сдвигом с правобоковым смещением и амплиту
дой около 7 км [Рождественский, 1972, 1975]. Этот сдвиг входит в систему 
субмеридиональных сдвигов п-ова Шмидта, нарушающих все образования, вклю
чая плиоценовые, и маскирующих надвиговую природу Южно-Шмидтовского массива. _ 

Серпентиниты и серпентинитовый меланж широко развиты также в центральной 
и северной частях Восточного хребта в виде отдельных тонких тектонических 
пластин и мелких протрузий. Кроме того, они часто встречаются в основании

^Рассмотрим относительно крупную (6 -7  км2) аллохтонную пластину серпенти- 
нитового меланжа в северной части района, южнее мыса Елизаветы. Эта пластина, 
впервые закартированная В.С.Рождественским, а затем автором, представляет со
бой исключительно наглядное доказательство покровной структуры Восточного 
хребта. Автохтоном служат складчатые флишоидные образования верхнего мела 
(сеноман), широко развитые к западу от офиолитового пояса полуострова. В 
районе мыса Бойница, южнее мыса Елизаветы, в обнажениях вдоль берега Охот
ского моря прекрасно .виден горизонтальный контакт серпентинитов с алевроли
тами тойской свиты, сильно рассланцованными и ожелезненными. Фронтальная 
часть пластины меланжа расположена в 2—3 км к западу, в пригребневои части 
Восточного хребта. Тектонический контакт серпентинитов с подстилающими ар
гиллитами хорошо прослеживается и картируется вдоль всего западного ограни
чения пластины, но особенно хорошо он выражен в верховьях р. Порш, проте
кающей по западному склону хребта и впадающей в Северный залив. Здесь вид
но, как голубоватые рассланцованные серпентиниты перекрывают аргиллиты и 
алевролиты тойской свиты, имеющие буроватую окраску. Плоскость контакта 
наклонена на восток-северо-восток, угол 20—30 и меньше. В основании надви
га фиксируется зона тектонической брекчии мощностью 20—25 м.

Строение зоны следующее: в подошве зоны наблюдаются развальцованные сер
пентиниты черного и тем но-зелено го цвета, в которые закатаны окатыши эл
липсоидальной формы массивных серпентинитов и аргиллитов (около 1U ZV см 
по длинной оси). Плоскости рассланцевания в серпентинитах как бы облекают 
эти обломки. Мощность этой нижней части приблизительно 5 м. Выше залегают 
интенсивно рассланцованные, листоватые, участками превращенные в труху сер
пентиниты голубовато-серого цвета. Плоскости рассланцевания отделены друг от 
друга зеркалами скольжения. Между плоскостями рассланцевания расположены 
округлые включения, "окатыши" массивных серпентинитов (диаметр 1U ZV см), 
отполированных до блеска (рис. 8 ) . Именно в этой части зоны надвига наклон 
плоскостей рассланцевания в серпентинитах 1 0 -2 0  .Подстилающие аргиллиты и 
алевролиты тойской свиты также наклонены на восток, но угол падения в них 
30 и больше.

Серпентинитовый меланж, слагающий основную часть покровной пластины, со
стоит из глыб и крупных блоков (от нескольких метров в поперечнике до 
0.5 -1  км) серпентинизированных перидотитов, серпентинитовых брекчии, крупно
кристаллических энстатититов, габброидов, плагиогранитов, диабазов, базальтов, 
туфов основного состава, глыб верхнемеловых вулканогенно-осадочных о разова 
ний, глаукофановых сланцев, зажатых в технизированны х и рассланцованных 
серпентинитах. По С.В.Руженцеву [1976], такие образования относятся к полимик- 
товому серпентинитовому меланжу. На площади, занятой меланжем, в бассейнах 
рек Тазвы, Таррычах, Порш и Нала, развит своеобразный хаотический рельеф. 
Глыбовые включения меланжа образуют положительные формы рельефа в виде 
многочисленных скал и утесов; серпентиниты дают сглаженные формы.
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Т а б л и ц а  1
Состав габброидов, пород дайкового комплекса, родингитов, плагиогранитов и ультраба- 
зитов офиолитовой ассоциации п-ова Шмидта

Компо
ненты 345 345а 346 48 35 828 233

S i0 2 49,63 48,62 56,28 46,93 44,80 54,65 48,79
ТЮ 2 1,06 1,10 0,76 0,30 0,72 0,46 1,15
А120 3 14,70 15,25 14,75 20,55 18,41 14,02 16,43
^е2 Оз 2.67 3,13 3,20 1,53 5,41 2,56 1,74
FeO 7,42 6,72 6,14 3,00 5,14 4,95 10,30
СаО 11,93 11,09 6,43 15,84 9,40 6,92 4,02
МдО 6,90 7,33 3,40 8,36 7182 7,82 6,83
МпО 0,18 0,23 0,16 0,11 0,17 0,10 0,31
1Ма20 2,76 2,62 5,80 1,18 1,27 5,24 5,46
К20 0,19 0,21 0,36 0,27 2,93 0,73 0,32
Н2С Г 0,10 0,16 0,26 0,10 0,36 0,48 0,28
Н20  + 1,90 3,05 2,37 1,66 3,09 1,55 3,99
С 0 2 0,02 — 0,14 - - - 0,24
С — — 0,02 — — — -
Р20 5 0,11 0,06 0,09 — — 0,08 0,16
Сумма 99,57 99,57 100,16 99,83 99,52 99,65 100,02

Т а б л и ц а  1 (окончание)

Компо
ненты 120 124 837 846 253 55 845

S i0 2 38,37 35,84 38,95 37,17 38,85 54,86 52.95
ТЮ 2 — 0,13 Сл. — — Сл. 0,09
А12Оэ 1,33 1.37 1.60 1,17 1,55 1,67 1,11
Fe2Os 5,95 5,51 6,00 4,73 5,26 0,92 2,83
FeO 2,01 . 2,42 0,99 2,65 2.41 4,96 4,92
СаО 0,б1 0,98 0,61 0,73 0,73 1,83 1,02
МдО '38,95 39,27 38,22 40,83 37,43 38,77 33,94
МпО 0,21 0,20 0,20 0,23 0,21 0,21 0.20
Na20 0,07 — — 0,07 0,08 0,08 0,05

-К20 0,09 0.06 0,06 0,06 0,05 0,07 0,07
Н20 “ 0,96 0,95 1,04 0.74 1,17 0,36 0,68
Н20  + 
С 0 2

11,50 13,34 12.31 11,66 12,22 1,05 2,07

С
Р20 5

— — — — — —
0,02

Сумма 100,05 100,07 99,98 100,04 99,96 99,78 99.95

П р и м е ч а н и е .  Анализы выполнены в химической лаборатории ГИН АН СССР. Габброиды: 
345 — амфибопизированный габбро-диабаз. Прибрежный габбро-диабазовый массив; 345а — 
амфиболизированное габбро. Прибрежный массив; 346 —амфибопизированный диабаз. Прибреж
ный массив; 4 8 ,3 5 —амфиболизированное габбро. Прибрежный массив; 828 —амфиболизирован
ное соссюритизированное габбро, Южно-Шмидтовский массив. Комплекс параллельных даек и 
плагиограниты: 233 — порфировидный габбро-диабаз, в 0,5 км восточнее горы Кручинной; 263 — 
диабаз, Прибражный массив; 265 — диабаз, севернее устья р. Левки; 266 — плагиогранит, севернее 
устья р. Левки; 237 — плагиогранит, в 0,5 км восточнее горы Кручинной; 234 — кварцевый альби- 
тофир, в 0,5 км восточнее горы Кручинной. Родингиты: 225 — юго-восточнее горы Кручинной: 343 — 
мыс Тумф; 838 — мыс ЛевеНштерна. Ультрабазиты: 120 — лерцолит, в 2 км южнее устья р. Талики; 
124 — сарпентинизироввнный гарцбургит, в 400 м к северо-западу от устья р. Талики; 837 — 
апогарцбургитовый серпентинит, севернее устья р. Томи; 846 — апогарцбургитовый серпентинит, 
в 1 км на юго-западе от горы Орлиной; 253 — серпентинизированный лерцолит, в 2 км на юго-западе 
от горы Кручинной; 5 5 —энстатитит, нижнее течение р  Малой Лонгри; 845— энстатитит,в 1 кмнаюго- 
западе от горы Орлиной.
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263 265 266

50,09
0,59
15,44
2,82
7,72
7.89
6,19
0,16
5,01
0,23
0,43
3,49
0,06

0,06
100,21

237 234 225 343 838

52.38 
0,64
16.39 
1,72 
6,51 
3,34 
6,95 
0,13 
5,01 
0,85 
0,35 
4,11 
0,16

0,30
99,84

68,93
0,26
11,07
0,89
1,09
9,39
1,03
0,05
5,86
0,51
0,10
0,70
0,40

0,09
100,47

67,95 
0,68 
13,99 
1,63 
2,90 
3,54 
1,65 
0,11 

. 4,78 
0,79 
0,22 
0,17 
0,02

0,21
99,64

70,87
0,68
13,33
1,25
2,49
2,05
1,40
0,05
5,58
0,80
0,26
1,46
0,66

0,14
100,42

35,48
0,80
9.80 
4,79 
6,87 
29,21 
4,69 
0,18 
0,19 
0,07 
0,22
6.81 
0,26

0,18
99,55

38,15
0,80
14,29
2,51
7,54
16.76
8,96
0.21
2.14
0,10
0,64
7,19
0,22

0,09
99,60

41,19
0,56
9,12
2,13
7,24
22,00
6,36
0,18
5.30
0,11
0,50
5.53

0,08
100,30

Внутреннее строен». меланжа
южнее мыса Боиница. где ° ™ '" '>Daccn,„цоваиных серпентинитах аажатв крупная

’: е т ! тг  - »£= - = с = Г я .ят Т ~ ы
™  явл"” тс" ив°-

родным телом в серпентинитах- в обнажениях вдоль берега Охот-
13 нижнем течении р. Таррычах, у ее у блока (1 0 0 0 x 3 0 0  м) вул-

ского моря выходит на поверхность часть кру переслаиванием песча-
каногенно-осадочных пород. Нижняя ^ ^ ^ ^ Г а н д е з и т о - б а з а л ь т о в ь .е  лаво- 
ников, аргиллитов и алевролитов, в верхах залегают анд^ ^  н в толщу
брекчии и базальты с линзами сур у ' серпентинитов заленоватого цве-
интенсивно тектонизированных, рассланцова Р „ , неск0ЛЬКих
та, в которых зажать, многочисленные обломки и окатыши (о 
миллиметров до 1,5 м в поперечнике) базальтов, зеленых и сургучн



I

P „  s . ___ __________ м .„ ~ »  .  P .» » .  P Т ,р р ы « ,р  t e « P - . .  •—  « « ”

п-ова Шмидта)

массивны* черных серпентинитовЛ ■ «  . в  п е с ,.н и к ,;

Р »  блока обнаружены о в Г  и м ™ , ™ л и .м ы .о в о й  возраст. Дан-
которые, по заключению Л.И.К п-ова Шмидта и весьма наломи-

: z  Г н с Г " ^ к Г г Г „ :г ^ ^  ■ -

™ и ^ с^ св Г го» о Г ^ б „ .  -
ной части пластины меланжа, в сер боекчий служат тонко раздроблен-
образных серпентинитовых брекчии^Цементом ^брекчии^служ „ ока.

6^ ^  - Г в Т е д ^ х  с^учш^^тм^аются^глау-

Г ф Г о в ь ю  ел”  с о с т Г Г е  Г ж е л Ги с 'ть ^  глаукофанов (кроссит. винчит),

хлорита, эпидота и альбита. МРЛанжа 250-300 м. Неглубокое залегание
Мощность рассмотренной пластины меланж также результатами магнит-

подошвы серпентинитового меланжа д Р положительную часть аномалии,

пХ“ ^= г;ва.=  ^
тела в форме пластин.

Габбро

Кроме многочисленных глыб и блоков' г ^ Д О » .
нитовом меланже, е центральной части Воет ч р  ̂ п ^ ,8ается на 8 км
габбро-диабазовый массив [Рождественски , • западе массив контак-
от р Неохе до руч. Мысового при ширине ^ О ^ О ^ м ^ з а п а ^ ^ с  ^  ^
тирует с базальтами орлинскои свиты (см. н и ж ) . надвинутую на ба-
воды Охотского моря. Массив предс^ л”ет QCHa наклонена на восто к-северо-вос-

токЬТпЬодГ̂ ОглоНмСТ3 0 -3 5 “ . Помимо данных ге° л° ™ ^ ^

”Г Г ВгаГ^.Та ?ГнГ?ДТоб= ^
«PVTV на разнь.*
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r „ _ ~  V P » » » .  П Г ф ьг,м и " •
мблюють «• небольшом Ч » 6 ™ < *  '" ™ " 0Т ™ д а к » и е й  н . н о со к , в 0,8 км но 

В основании плоскости н д , тинитовь,й меланж мощностью 30
северо-запад от мыса п р о с л е ж и в а е т ^  глыбы амфиб0лизирован-
40 м. В рассланцованных серп®“ итОВ родингитов, кремнистых пород, зел

Г  S E T -  с
» 2о ™ , :  „В„ ™ Г и С Ит.ктон'нзнровонь,, разбить, большим количеством трещин

с зеркалами скольжения. наблюдать надвиг базальтов нлапоПлас'
Непосредственно на ™ь,с® *  надвига наклонена под углом 3 0 -4 0  на

тину габброидов (рис. Ю ). л о к ^  части берегового обрыва мыса, по-
восток и, слегка выполаживаясь в и и базальтами также прослежи-
гружается под воды моря. Между ^ 0щН0СТЬЮ приблизительно 50 м. Меланж 
вается зона серпентинитового апогарцбургитовых серпентини-
состоит из рассланцованных те* ™  P° bl6bi массивных серпентинизированных
тов черного цвета, в которых зажат л-пренитоВых пород, леикодиаба-
гарцбургитов. габброидов, ^ ^ " ^ ^ о ^  е поперечнике. Таким образом, здесь 
зов, плагиогранитов. Размер пакет чешуи, наклоненных на восток
мы имеем подобие "слоеного пир , а наблюдается на северном оконча
(рис. 11)- п Ринципиально тзкая мьР а Ханьролни. Однако здесь в меланже, 
нии Прибрежного массива, в р



Si02

Р и с .  12. Составы базальтов, габброидов и диабазов дайкового комплекса офиолитовой ассо
циации Восточного хребта п-ова Шмидта, выраженные через изменение содержаний SiO FeO' 
(все железо в виде FeO) и ТЮ 2 с увеличением отношения FeO'/MgO 5 '

1 — базальты; 2  — среднее из 8 анализов базальтов [Речкин, 19746] ; 3  — габброиды, 4 -  диа
базы дайкового комплекса; СА  — известково-щелочные составы; ТН — толеитовые составы

Р и с .  13 Глыбы родлингитов (светлое) в серпентинитовом меланже на юго-восточной оконечно 
сти мыса Ханьролни
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zszsr. '^ 'jz s r x s r * Трииввы кал“ “ " ° “ "
п м Д .!°бЛаДа«« ИМ/ТИПОМ пор? д массива являются амфиболизированные габбро- * 
диабазы и габбро (см. табл. 1). В наименее измененных разностях присутствуют
ДВ® ° 6маНКИ: бурая' имеющая магматическое происхождение, и вторич
ная зеленая. Основные плагиоклазы довольно свежие; породы как правило Р

нь1еР |раэности а1в>' пренитизировань|* Более типичны сильно амфиболизирован-
сена Г л а г и о к п а Л  В УДЭетСЯ Наблюдать Реликты клинопирок-
сена. Плагиоклаз в таких породах соссюритизирован и серицитиэирован отмеча-
ются значительнь,6 количества титано-магнетита Структура п о р Г ^ е  всегГоф и -

содержанНийИЗЮ ЬНОр̂ ОЖе ,ВСгтречаетСЯ кварцев° е рббро. На диаграмме изменений
ния Р е07М аО * ;г и п ? т.  ‘ ЖеЛе3°  В ВИДе Fe0) и Т Ю  ̂ с Увеличением отношения i-eu/MgO фигуративные точки составов габброидов расположены ппримчм.рлт 
венно в толеитовой области (рис, 12). расположены преимущест-

ниаДЛЯЛ 6бРОИД° В хаРактеРНЬ| процессы динамометаморфического преобразова-
Г к „ Г ь 2 ,Г ^  KaS K ra 3 i ° “ 6“ »  » “ " * »  » г л ь й ы ” . ”  к,-чениях меланжа. Вообще среди глыбовых включений меланжа в подошве Поибоеж-

вого п о Г Г ^ в Т Ш м и д та  Н3°ти° Р° ДИНГИТ0В (рис- 1 3 , ‘ В ЛРУтих районах офи^ито- 
И Г Г  Шмидта эти породы встречаются в меланже значительно реже
и в нтеравнимо меньших количествах. Это может указывать на то, что родин- 
бачои 6 рЛИ образованы путем метасоматического изменения габбро и габбто-диа- 
базов. Брекчирование и дробление глыб родингитов происходило одновременно
П о з т о м ^ а Г п ' В ПрОЦесСе которого они и оказались закатанными в серпентиниты 
m a J ?  У РУ представляется необоснованным вывод Р.М.Юрковой [1977] о 
“ Г Г 3 С0 отрессовыми напряж ениям и^ время текто-
пингитГ,,становления пластин офиолитов. По мнению ряда исследователей ро- 
ных п о Г п  а происходит почти одновременно с серпентинизацией ультраосноТ- 

ых пород в нижних горизонтах океанической коры и предшествует главной

™ р .% Э Т 5 7 " £ [Х  с т а л ь н и к , офиолитов) (Киил-

f1979, С' 1321 ОСОб°  ° ™ ечал' что "родингиты представляют собой 
побочный продукт процесса серпентинизации, а отнюдь не возникали как высо-
м Г зТ аПпТмИУРНЬ,е КОНтакТ° ВЬ,е образования, связанные с ранними магматически- ми этапами истории офиолитов” .

П0Р° * '  гл ы б ь, розоваты х

Ьазальты

п -ГТ ш м и ЭГ Уп п Г Г РаДИОЛЯРИТОВаЯ ЧаСТЬ разреза офиолитовой ассоциации 
базальтам и 1 и п Г  ЛеНа спили™зированными и карбонатизированными гиало-
долеоитами Г м п а б ы Г МеННЬ'МИ спилитами' Диабазами, микродолеритами. габбро- 
Д еритами (гипабиссальные тела и центральные части потоков) гиперстеновыми
Д° Л„еРГ МИ' спилитовь,ми лавобрекчиями и базальтовыми туфами. Базальтоиды 
представлены преимущественно шаровыми лавами (рис. 14) среди к о т о р ы х  реп

£  г З ь Т г Т о Т Т П п 1” 3"0^ -  В “VnK.HHBBCK̂  лорошх чТтоют глыбы (от 0, 1 -1  до 20 м и более в поперечнике) и обрывки деформирован
ных прослоев различного цвета яшм. сургучных радиоляритов. крем н^тьТх по 
род, мраморизованных известняков, пикритов (рис 15)

с S S S S f iS Z S T ™ - “ “  в"а “ 'влся » « » ■ « “ *  "»р°«
1. Горячий' -  глыбы на контакте с базальтами несут следы закалки как 

результат взаимодействия уже твердых пород с раскаленной лавой
Z Нормальный, т.е. в обнажениях в отдельных случаях можно видеть неболь

шой мощности прослои и линзы осадочных пород в базальтах 
о. I ектонический.
Подобная пестрая толща выглядит еще более сложной из-за большого числа разоы-

зана мйг1 милонитизации- трещин залеченных кальцитовым материалом. Она прони
зана мелкими протрузиями серпентинитов, из-за чего склоны Восточного хребта в 
поле развития базальтов часто имеют оползневой характер. Весь этот комплекс пород 
объединяется в орлинскую свиту [Мытарев, 1969]. Р Д

В целом образования орлинской свиты можно охарактеризовать как гигант-
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Р и с .  16. Геологический разрез по линии А  —Б .Место положение разреза см. на рис. 6
1 — ультрабазиты; 2 — базальты; 3  — серпентинитовый меланж; 4 — а —габбро и габбро-ди

абазы, б  — плагиограниты; 5  — надвиги; 6  — интрузивный контакт

nzo/ k2o

Р и с. 17 Диаграмма Миясиро
1 поля базальтоидов: 7 — исландские толеиты, 2 — гавайские толеиты, 3  — исландские

щелочные породы, 4  — щелочные породы островов в Атлантическом океане, 5  — континенталь
ные щелочные породы Восточной Азии, 6  — вулканические породы островных дуг, 7 - абис
сальные толеиты; 8  — базальты офиолитовой ассоциации Восточного хребта п-ова Шмидта; 
9  — среднее из 8 анализов той же ассоциации [Речкин, 19746]

скую брекчию. Ее последовательный стратиграфический разрез в современной 
структуре Восточного хребта, по-видимому, отсутствует, основание ее нигде 
не вскрывается. Максимальная видимая мощность толщи не превышает 300—400 м 

Возраст орлинской свиты, по определениям радиолярий из глыб радиоляри
тов в базальтах, весьма условно позднеюрский—раннемеловой [Мытарев, 1969; 
Геология СССР, 1970]. По данным А.И. Жамойды [1972],  в радиоляритах из 
коллекции В.П.Мытарева и Г.С. Ведерникова определен смешанный комплекс 
радиолярий, содержащий формы, близкие к характерным видам набильского 
(верхняя юра—нижний мел) и ракитинского (верхний мел) комплексов. В об- 
оазцах сургучных яшм из глыб в базальтах из нашей коллекции определены 
Saturnalis am issus Squinabol, Sphaerostylus Lanseola (Рагопа) group, H istiastrum  cf. 
valanginica Aliev, свидетельствующие о позднеюрско-меловом, возможно поздне- 
юрско-раннемеловом, возрасте, а также D ictiom itra sp., Stichocapsa sp., Amphi- 
rholopalum sp., Hemircyptocapsa sp. и другие, свидетельствующие о мезозойс
ком возрасте яшм (определения В.С. Вишневской). Все имеющиеся определе
ния микрофауны из глыб осадочных пород не достаточны для датировки воз
раста вмещающих базальтов. Тем не менее у нас есть основания считать воз
раст базальтов позднемеловым.
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Р и с. 14. Ш а р о в а я  о тд е л ь н о с ть  в  б азал ьтах  о ф и о л и т о в о г о  к о м п л е к с а  В о с т о ч н о го  хр е б та  п-ова  
Ш м и д та

а — наи бо л ее  ш и р о к о  р а с п р о стр а н е н н а я  р а з н о в и д н о с т ь  ш а р о в ы х  л а в ; б  —  ги г а н т с к а я  ш а р ов а я  
о т д е л ь н о с т ь ; в  — " к а н а т н ы е "  л а в ы

Р и с .  15. О б р ы в к и  д е ф о р м и р о в а н н ы х  п р о с л о е в  и г л ы б ы  и з в е с т н я к о в  (св етл о е) и с у р г у ч н ы х  
яшм в базальтах
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Т а б л и ц а  2
Состав базальтоидов Восточного хребта п-ова Шмидта

Ч Компоненты 7 25 57 29 58 1

S i0 2 43,65 46,27 44,92 45,54 46,12 44,98
ТЮ 2 3,11 2,03 2,29 2,33 2,14 2,11
А120 5 14,82 13,37 13,06 13,80 14,93 13,13
Fe2Oa 4,01 3,10 3,56 4,47 3,91 6,75
FeO 8,75 -6,53 8,94 6,72 6,99 6,66
CaO 7,03 11,03 9,11 10,57 9,17 10,53
MgO 6,21 7,50 9,34 6,82 7,48 7,24
MnO 0,24 0,18 0,17 0,14 0,18 0,16
l\Ia20 4,04 3,73 3,55 3,53 3,67 3,30
k 2o 0,85 0,23 0,20 0,97 0,58 0,33
h 2o 0.78 0,74 0,54 0,32 0,57
h 2o + 3,80 3,29 4,40 3,46 3,58co2
C

1,36 • 1,38 0,42 0,94 - -

p2o5 0,27 0,27 0,18 0,32 0,29
Сумма 99,52 99,74 100,68 99,93 99,61 _

Г Г Г Р Р 7  Анализь| 7- 25> 57■ 29- 58 выполнены в химической лаборатории ГИН АН 
с̂ Рпи'т-7 ~  гиалобазальт; 25 -  оливиновый микродолерит; 57 -  гиперстеновый долерит; 29 -  
спилит, 58 -  диабаз; 1 -  спилит (среднее из 8 анализов) [Речкин, 19746); скв. 292 -  базальт 
(среднее из 3 анализов) [Дмитриев и др„ 1979]; скв. 307, 304 -  базальт [Marshall, 1975];

Образования орлинской свиты залегают в виде узких, вытянутых в северо
северо-западном направлении пластин, залегающих на серпентинитах [Речкин, 
19746]. Кроме того, они часто встречаются среди глыбовых включений мелан
жа. Взаимоотношения базальтов с ультрабазитами наблюдались нами в районе 
горы Кручинной. Контакт явно тектонический, базальты надвинуты на ультра- 
базиты, плоскость надвига наклонена к востоку под углом 30° (рис. 16).  Поло
гий контакт базальтов и ультрабазитов хорошо дешифрируется и на аэрофото
снимках восточного склона горы Кручинной в виде ломаной линии: в пониже
ниях рельефа обнажаются ультрабазиты, лишенные растительности, а на водо- 
раздельных хребтиках — базальты покрытые зарослями кедрового стланика.

В 4 км к юго-востоку от устья р. Орлиной в обнажениях вдоль берега моря 
также можно видеть соотношения базальтов с ультрабазитами Южно-Шмидтов- 
ского массива. Базальты в приконтактовой зоне шириной 2 0 -3 0  м интенсивно 
раздроблены, практически превращены ь милонит. Какие-либо термальные изме
нения в них отсутствуют. Серпентиниты в зоне контакта также интенсивно брек- 
чированы, имеют конгломератовидную структуру и включают в себя глыбы 
светло-серых родингитов. Тектоническая природа контакта, таким образом, не 
вызывает сомнений. И здесь плоскость контакта наклонена на восток, о чем'сви
детельствуют также данные геофизических работ. Характер магнитного поля, по 
мнению Э.Н. Марковца, указывает на неглубокое залегание под толщей базаль
тов высокомагнитных серпентинитов.

Спилиты состоят из бурой основной массы с лейстами альбита (0 ,2 -1  м м ) , составляю
щими до 40/о от объема порода. Структура спилитовая, текстура часто миндале
каменная. Миндалины выполнены кальцитом, хлоритом, реже -  цеолитами и 
пренитом. По основной массе развивается зпидот, кальцит, смектит. Диабазы 
состоят из призматических табличек основного плагиоклаза, между которыми 
расположены изометричные зерна клинопироксена и оливина. Из вторичных из
менений отмечены альбитизация и пелитизация плагиоклаза, замещение оливина 
серпентинитом и хлоритом, хлоритизация пироксена. Оливиновые гиалобазальты 
обладают субвариолитовой структуррй, состоят из тонких игольчатых микроли
тов основного плагиоклаза и аморфной основной массы девитрифицированного 
стекла, сильно измененного вторичными процессами. Все разновидности базаль
тоидов содержат значительные количества рудного минерала (титано-магнетит).

Поскольку породы в значительной степени изменены вторичными процессами, 
вопрос об их формационной принадлежности не может решаться однозначно; к 
тому же мы располагаем ограниченным количеством химических анализов 
(табл. 2 ) .
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292 307 304 А Б В Г I Д
44,62 49,05 49,56 49,4 47,4 49,8 51,7 51,1
3,29 3,12 2,07 2,5 2,9 1,5 1,0 0,83
14,14 14,43 13,05 13,9 18,0 16,0 16,9 16,1
6,34 3,53 3,86 12,4 10,6 10,0 11,6 11,8
6,87 5,51 9,21
8,35 10,11 10,60 10,3 8,7 11.2 11,0 10,8
5,05 6,10 6,57 8,4 4,8 7,5 6,5 5,1
0,20 0,18 0,22
3,26 3,08 2,78 2,13 3,99 2,75 3,10 1,96
0,49 0,38 0,08 0,38 1,66 0,14 0,40 0,40
0,77 3,07 1,40
1,43 0,79 0,23
0,31 0,10 0,13

0,33 0,32 0,22

А —Д — по [Condie, 1976]: А  — топеитовый базальт океанических островов, Б — щелочной базальт 
океана, В — толеитовый базальт срединно-океанического хребта, Г  — высокоглиноземистый 
толеитовый базальт, Д — толеитовый базальт островных дуг.

На диаграмме Миясиро (рис. 17) фигуративные точки составов базальтоидов 
орлинской свиты заняли достаточно широкую площадь и частично перекрывают 
поля щелочных пород островов в Атлантическом океане, континентальных ще
лочных пород Восточной Азии и островных дуг. Однако большинство точек 
(10 анализов из 13) попало в поле абиссальных толеитов. Диаграмма Миясиро 
в координатах (FeO /МдО)—F e O 'указывает на сродство анализированных ба
зальтов и толеитов (см. рис. 12).  Фигуративные точки анализов на диаграмме 
S i0 2 — (FeO /МдО) расположены в толеитовой области. Подводные изменения 
базальтов после их излияния могли быть очень интенсивными (в частности, 
среднее содержание Н20 + составляет 3%), но, вероятно, не настолько, чтобы 
резко изменить соотношение S i0 2 — (FeOVM gO). Поскольку Т Ю 2 в отличие от 
других соединений слабо изменяется в результате вторичных наложенных про
цессов, диаграмма Т Ю 2 —(F e O /МдО) может предоставить лучшие возможности 
для сопоставления. Фигуративные точки базальтоидов здесь также расположены 
в толеитовой области. Пересчет на нормативный состав анализов базальтов показал 
присутствие нормативного оливина и нефелина (до 5% в 5 анализах из 13), что фор
мально позволяет отнести часть из них к группе щелочных оливиновых базальтов.

Обращает на себя внимание устойчивое высокое содержание титана в анали
зированных базальтах (2—3% ), которому отвечают повышенные концентрации в 
этих породах Fe-Ti-окисных рудных минералов. По химическому составу они 
близки к толеитовым базальтам Северо-Западной котловины Тихого океана (см.табл.2, 
скв. 303 и 304) [Marshall, 1975] и, что очень существенно, к толеитовым ба
зальтам поднятий в Филиппинском море (см. табл. 2, скв. 292) [Дмитриев и 
др., 1979]. Из сопоставления составов базальтоидов офиолитовой ассоциации 
п-ова Шмидта со средними составами главных типов океанских пород видно, 
что первые тяготеют к толеитовым базальтам океанических островов [Condie, 
1976].  Низкие содержания S i 0 2 , в отдельных случаях несколько повышенные 
содержания К 20 , высокие содержания Na20  в базальтах офиолитового комп
лекса Восточного хребта п-ова Шмидта, скорее всего, обусловлены подводным 
выветриванием и натровым метасоматозом.

Плагиограниты и комплекс параллельных даек

В пределах Восточного хребта, п-ова Шмидта давно известны относительно 
крупные тела плагиогранитов. Нами здесь выделен и комплекс параллельных 
даек, или дайковый комплекс, сложенный низкокалиевой дифференцированной 
серией пород: диабазами, долеритами, габбро-диабазами, габбро-диоритами, квар-
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Р и с .  18. Фрагмент дайкового комплекса в габ- 
броидах Прибрежного массива. Зарисовка с 
фотографии

1 — диабазы дайкового комплекса; 2  — габ- 
броиды Прибрежного массива

Р и с. 19. Схематическая геологическая карта 
и геологический разрез в районе к  северу от 
устья р. Юму (северная часть Восточного хребта)

1 , 5  — в е р х н е м е л о в ы е  (с е н о м а н с к и е ) оса- 
д о ч н ы е  о б р а з о в а н и я ; 2  —  о л и с т о с т р о м о в а я  
б р е к ч и я ; 3  —  р а с с л а н ц о в а н н ы е  с е р п е н т и н и т ы ; 
4 — га б б р о -п л а ги о гр а н и т ы ; 6  — н а д в и ги

цевыми диоритами, плагиогранитами. Собственно комплекс параллельных даек 
слабо развит на исследуемой территории и представлен только в двух небольших 
районах. В первом из них, к северо-востоку от горы Кручинной, в обнажениях 
вдоль берега моря видно, что базальтоиды орлинской свиты прорваны серией 
диабазовых и плагиогранитных даек. Базальтоиды на контакте с дайками несут 
следы термального воздействия (см. рис. 16).. В зоне шириной несколько мет
ров они интенсивно ожелезнены, пиритизированы и окварцованы. Дайки диаба
зов и плагиогранитов имеют мощность 1 — 2 м и меньше, залегание их близко к 
вертикальному с простиранием в субширотном направлении. В целом по коли
честву преобладают дайки плагиогранитов, чаще всего они секут диабазы, но 
можно видеть и обратные соотношения. Возраст гранодиорита из дайки в райо
не горы Кручинной 87,1 млн. лет.

Габбро-диабазы Прибрежного массива (см. выше) также рассечены серией 
диабазовых и плагиогранитных даек. Мощность даек 1 -5  м, они хорошо выде
ляются на темно-сером фоне габброидов своей буроватой с поверхности окрас
кой. Дайки простираются в северо-северо-западном направлении в соответствии^ 
с простиранием самого массива, наклонены на запад-юго-запад под углом 50-60  
(рис. 18). Породы диабазовых даек по химическому составу соответствуют то- 
леитовым базальтам. В отличие от базальтов орлинской свиты породы диабазо
вых даек несут лишь следы незначительных зеленокаменных изменений; кроме 
того, содержания Т Ю 2 в диабазах дайкового комплекса значительно меньше, 
чем в базальтах (см. рис. 12). Плагиограниты характеризуются натровой специа
лизацией щелочей (см. табл. 1 ). По мнению Г.Н. Савельевой, породы отмечен
ных диабазовых и плагиогранитных даек по структурам, текстурам и минераль
ному составу сильно напоминают верхнюю часть дайкового комплекса Поляр
ного Урала. По структурным соотношениям, петрографии и химическому соста
ву весь этот комплекс пород сходен с образованиями типа серий параллельных 
даек, описанных в некоторых офиолитовых поясах мира [Тайер, 1977], и яв
ляется составной частью офиолитов.

Вдоль восточного побережья полуострова протягивается несколько массивов 
(площадью до 5 км2) ,  сложенных диабазами, габбро-диабазами, гранодиоритами, 

тоналитами, плагиогранитами и гранофирами. Среди пород, слагающих зти мас
сивы, преобладают кислые разновидности. Данный комплекс описан А.Н. Речки- 
ным [19746] под названием габбро-плагиогранитной формации. Внутреннее 
строение массивов очень сложное. Они состоят из чередования линз, неправиль
ной формы прослоев (силлов) и даек светло-серых пород среднего и кислого 
состава (гранодиориты и плагиограниты) с более темными породами основного соста
ва (диабазы и габбро-диабазы) . По составу отмеченные породы не отличи
мы от аналогичных образований собственно комплекса параллельных даек. От-
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Р и с .  2 0 . О л и с т о с т р о м о в а я  б р е к ч и я

личительной чертой их является почти повсеместная брекчированность. Обломки 
плагиогранитов размером от нескольких миллиметров до нескольких сантимет
ров в поперечнике погружены в габбро-диабазы, но не менее часто можно на
блюдать и обратные соотношения.

Эти образования слагают глыбы и блоки в серпентинитовом меланже и не
большие покровные пластины на верхнемеловых породах. К северу от устья 
р. Юму, в обнажениях вдоль берега Охотского моря, можно видеть соотноше
ния пластины габбро-плагиогранитов с подстилающими образованиями (рис. 19). 
Во фронтальной части пластины, полого наклоненной на восток, залегает оли
стостромовая толща мощностью в несколько десятков метров. Она представля
ет собой грубую брекчию, состоящую из угловатых обломков (до 0,5 м в 
поперечнике) плагиогранитов, габброидов, базальтов, ультрабазитов, сургучных 
яшм алевролитов (рис. 2 0 ). Цементом брекчии служит тонко раздробленный 
материал обломков. Брекчия в целом сильно тектонизирована, пронизана мел
кими телами серпентинитов. Между пластиной габбро-плагиогранитов и олисто- 
стромой прослеживаются рассланцованные серпентиниты.

Изучение структурных соотношений пород комплекса |параллельныхдаек и со
отношений пород в телах "габбро-плагиогранитов" непосредственно в обнажениях 
и в шлифах приводит нас к выводу, что в целом плагиограниты более поздние, 
их появление сопровождалось автобрекчированием и брекчированием вмещаю
щих диабазов. При этом породы к этому времени были, вероятно, в полурас- 
плавленном состоянии. На поздних стадиях брекчирования породы претерпели 
незначительное зеленокаменное изменение. Тесная пространственная и парагенети- 
ческая связь диабазов и плагиогранитов, по-видимому, является отражением 
дифференциации базальтового вещества.

Как известно в ненарушенных офиолитовых разрезах комплексы параллель
ных даек и ассоциирующие с ними плагиограниты структурно сосредоточены в 
самом верху или выше габброидной части офиолитового комплекса, а точнее, 
между верхами габброидной части и подошвой базальтовой. Принимая во вни
мание незначительную мощность пластин габбро и базальтов в районе исследо
ваний, а также факты прорывания базальтов и габброидов породами даиковои 
серии' (см. выше), можно сделать вывод, что данные пластины первоначально, 
до тектонического срыва, принадлежали самым верхам габброидной части и ни
зам базальтовой. Таким образом, срыв произошел в верхней части габброидов. 
Аналогичное структурное положение тектонического срыва вдоль верхней гра
ницы комплекса габброидов устанавливается во многих офиолитовых комплек
сах, сложенных изолированными пластинами офиолитов [Богданов, 1979J.

Итак, идентификация и изучение комплекса параллельных даек проливают 
свет на восстановление первичных соотношений различных частей офиолитового 
разреза в условиях океанической коры. Помимо этого, они могут помочь и в 
решении конкретных структурных задач. Так, как уже отмечалось выше, пла
стина габброидов (Прибрежный массив), по данным геологического картирова
ния, наклонена на восток под углом около 30 . Параллельные даики, проры
вающие габброиды, в целом имеют наклон на запад-юго-запад под углом 60 . 3

3. Зак. 905
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До тектонического срыва, предшествовавшего становлению пластины, составные 
части офиолитового разреза, по-видимому, залегали горизонтально. Внедрение 
параллельных даек в этом случае происходило по нормали к ним. Наклон даек 
под углом 60 мог произойти только при наклоне пластины на восток под уг
лом в 30 , что соответствует картировочным данным.

Изучение офиолитов в Восточном хребте п-ова Шмидта указывает на их зале
гание в виде тектонических пластин. Вопрос о возрасте тектонического станов
ления офиолитов и о направлении движения масс решается более или менее од
нозначно. Офиолитовые пластины залегают на сеноманских флишоидных образо
ваниях тойской и томинской свит (см. ниже). Галька ультраосновных пород 
присутствует в базальных• конгломератах мачигарской свиты1 (олигоцен). Оса
дочные образования мачигарской свиты запечатывают пластины ультрабазитов и 
базальтов, являясь, таким образом, по отношению к ним неоавтохтоном. Мож
но предположить, что надвигание офиолитов произошло в сеноне — самом на
чале палеогена. Более точно установить возраст шарьирования в районе не пред
ставляется возможным. В палеоцене и эоцене в пределах Восточного хребта, 
так же как и всего Восточного Сахалина, происходило общее поднятие — отло
жения этого возраста здесь отсутствуют (см. ниже) [Геология СССР, 1970]. Это 
положение подтверждается также особенностями палеогенового осадконакопле- 
ния в Западно-Сахалинском прогибе. Основная масса материала палеогеновых 
пород была принесена из восточной области Сахалина. Особенно грубый матери
ал поступал из района Восточно-Сахалинских гор [Жидкова, Тодоровская, 1963].

Кроме этого — основного этапа тектонического становления офиолитовых пла
стин, имели место и более молодые горизонтальные движения. Так, в несколь
ких сотнях метров к северу от мыса Ханьролни в обнажениях вдоль берега 
моря В.С. Рождественский отметил надвиг базальтов орлинской свиты на песча
ники мачигарской свиты.

Пластины офиолитов либо залегают горизонтально, либо наклонены на вос
ток, в сторону Охотского моря под углом около 3 0 °. В автохтоне под пласти
ной серпентинитового меланажа, в северной части Восточного хребта, в обнаже
ниях вдоль берега Северного залива, между устьями рек Порш и Умляной, на
блюдается нагромождение небольших надвиговых чешуй и лежачих складок в 
алевролитах и песчаниках томинской свиты (см. ниже). Вергентность складок в 
западном направлении наряду с наклоном плоскостей чешуйчатых надвигов к 
востоку указывает на движение покровов с востока, со стороны Охотского мо
ря, на запад (см. также [Рождественский, 1972]).

В дополнение к приведенным данным геологического картирования, дешиф
рирования аэрофотоснимков и некоторым геофизическим, доказывающим по
кровную чешуйчатую структуру офиолитов п-ова Шмидта, укажем еще некоторые 
факты, относящиеся к прибрежной части полуострова, восточнее выходов офио
литов на поверхность, и также свидетельствующие о горизонтальных срывах. 
Так, смещение все более интенсивных гравитационных и тагнитных аномалий к 
востоку от основных выходов офиолитов на поверхность позволяет предпола
гать восточное падение офиолитовых тел [Сычев, 1966; Маргулис и др., 1979], 
что подтверждает вывод о существовании в Восточном хребте п-ова Шмидта па
кета пластин офиолитов, наклоненных на восток, в сторону Охотского моря.

Автохтонный комплекс

Автохтоном для офиолитовых покровов служат образования тойской и томинс
кой свит (нижнетоминская и среднетоминская подсвиты) .рассматриваемых здесь 
в том объеме, в котором они были выделены В.С. Рождественским и А.Н. Реч- 
киным [Рождественский, 1972, 1975]. Эти образования сеноманского возраста 
сложены чередованием пачек тонкого преслаивания черных алевролитов и аргил
литов (тойская свита) и чередованием мощных пачек туфобрекчий, граувакк с 
пачками переслаивания песчаников, алевролитов, аргиллитов (томинская свита).

Наиболее полный разрез тойской свиты и нижней части томинской свиты 
(нижнетоминская подсвита) наблюдался нами на побережье Охотского моря, к 

северу от мыса Бойница. В основании видимой части разреза залегает толща ар
гиллитов темно-серого до черного цвета, дающих оскольчатую щебенку. Выше

*В настоящее время возраст мачигарской свиты в значительной мере удревняется, и она из 
раннего миоцена переведена в олигоцен [Гладенков, 1978].
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по разрезу следует чередование пачек тонкого, местами ленточного переслаива
ния черных алевролитов и арг иллитов и пластов серых мелкозернистых песчани
ков с мергелистыми конкрециями линзовидной формы (до 2 м по длинной 
оси). Расположение конкреций подчеркивает северо-западное простирание толщи, 
наклоненной на юго-запад под углом 70—80°. Видимая мощность этой части 
разреза приблизительно 400 м.

Нижнетоминская подсвита обнажается в береговых обрывах на побережье Се
верного залива, между устьями рек Колф и Порш. Толща состоит из грубого 
переслаивания массивных зеленовато-серых граувакк, туфобрекчий, туфопесчани- 
ков с пачками тонкого переслаивания аргиллитов, алевролитов и мелкозернис
тых песчаников. Азимут падения толщи восток-северо-восток под углом 30—50°. 
Нормальное залегание устанавливается по ритмической слоистости. В составе 
граувакк и туфопесчаников преобладают обломки основного плагиоклаза, в раз
ных количествах присутствуют темноцветные минералы, а также обломки квар
ца и мусковит. Обломки пород представлены базальтами, андезито-базальтами, 
кремнистыми породами Преобладает вулканомиктовый материал, достаточно диф
ференцированный, как правило, очень слабо обработанный. Терригенная примесь 
незначительна. Обломки офиолитов, в частности серпентинитов, нами не обнару
жены. Характер разреза нижней части подсвиты между мысом Бакланий и усть
ем р. Колф следующий (снизу вверх) :

Мощность, м
1. Пачка переслаивания граувакчовых песчаников заленовато-сарого цвета, плотных, мелко
зернистых и аргиллитов черного цвета. Мощность прослоев 0,5—1,5 м. Изредка наблюдается 
тонкое переслаивание песчаников и аргиллитов (1—2 см ). В тонких прослоях отмечается 
плойчатость...........................................................................................................................................................................Ю
2. Переслаивание среднезернистых зеленовато-серых песчаников, массивных неслоистых
(2—3 м) и черных аргиллитов (0,3—0,5 м ) .....................................................................................................25
3. Пачка ритмичного переслаивания грубозернистых зеленовато-серых песчаников и черных
аргиллитов. В основании ритмов залегают песчаники с косоволнистой слоистостью, сменяю
щиеся вверх мелкозернистыми песчаниками, алевролитами и аргиллитами. Мощность ритмов 
7—10 см................................................................................................................................................................................. Ю
4. Пачка ритмичного пераслаивачия слоистых аргиллитов черного цвета и мелкозернистых
серых песчаников. В нижней части ритмов наблюдается песчаный материал. Мощность от
дельных ритмов 0,3—0,5 м .............................................................  6
5. Грубозернистые неспоистые песчаники зеленовато-сарого цвета с линзами аргиллитов
(2 - 1 0 0  с м ) ..........................................................................................................................................................................3

6 . Пачка переслаивания грубозернистых туфопесчаников зеленовато-серого цвета с большим
количеством угловатых обломков черных аргиллитов (1—15 см в поперечнике) и черных 
аргиллитов. Мощность прослоев песчаников 2—3, аргиллитов — 0,2—0,3 м ..................................... 80
7. Пачка переслаивания серых песчаников и черных аргиллитов. Мощность прослоев
0,3—0,4 м ............................................................................................................................................................................... ...
8 . Неслоистые грубозернистые туфопесчаники зеленоватого цвета с обилием обломков чер
ных аргиллитов....................................................................................................................... ....................................... 25
9. Переслаивание черных аргиллитов и среднезернистых сарых песчаников. Преобладают ар
гиллиты ..........................................................................................................  20
10. Грубозернистые туфопесчаники зеленовато-сарого цвета с обомками аргиллитов . . .  15
11. Чередование аргиллитов и грубозернистых туфопесчаников. Мощность прослоев 1 м . 15
12. Ритмичное чередование аргиллитов и песчаников. В нижней части ритмов отмечается
грубый песчаный материал с хорошо выраженной косоволнистой слоистостью, верхние части 
ритмов сложены черными аргиллитами. Мощность ритмов 10—30 с м ......................................10
13. Неслоистые туфобрекчии зеленоватого цвета с многочисленными обломками черных ар
гиллитов ................................................................................................................................................................................ 7
14. Ритмичное чередование песчаников и аргиллитов. МощноЪть ритмов 0,5 м ..........................5
15. Грубозернистые туфопесчаники с крупными, до 0,5 м в поперечнике, обломками черных
аргиллитов............................................................................................................................................................................. 3
16. Ритмично построенная пачка переслаивания аргиллитов и мелкозернистых песчаников.
Преобладают аргиллиты....................................' .... ....................................................................................................1 5
17. Грубозернистые неслоистые туфопесчаники с обломками черных ар|иллитов........................5
18. Пачка ритмичного переслаивания аргиллитов и песчаников. Мощность ритмов 0,1—0,4 м.
Преобладают аргиллиты.................................................................................................................................................35
19. Неспоистые грубозернистые туфопесчаники с обломками (до 0,5 м) черных аргилли
тов  Ю
20. Пачка ритмичного переслаивания песчаников и аргиллитов. Мощность ритмов 0,3—0,5 м.
В нижней части ритмов залегают песчаники, сменяющиеся кверху аргиллитам и......................50
21. Неспоистые зелановато-сарые песчаники с обилием обломков аргиплитов............................... 6

Общая мощность.....................................................................................................................................................360

Необходимо отметить, что разрез верхнемеловых отложений лова Шмидта, 
даже в тех местах, где он наилучшим образом обнажен в обрывах берега моря, 
плохо поддается расшифровке из-за бедности фаунистических остатков, сильной 
дислоцированности пород, отсутствия маркирующих горизонтов. Это отмечалось 
практически всеми исследователями, изучавшими данные образования, начиная с 
Н.Н. Тихоновича [1914]. В породах, относимых к тойской и томинской свитам.

35



Г Г  ”? ЛеДУеМОЙ пл°щади. Приведем краткое описание разреза этой серии (снизу 
вверх), по данным В.М. Гранника [1973]. р и ,СНИЗУ

п ^ ° ГЭТИНСКаЯ СВИТа 11600 М* сложена кремнисто-глинисто-пирокластическими 
породами, кремнистыми туфами и туффитами с прослоями глинистых силици- 

тонкозернистых песчаников. Возраст свиты предположительно коньяк П
тРианНс к о Г ° НСКИИ- Раки™ нская свита (800-2500 м) согласно залегает на бога- ‘ 
тинскои и сложена туфами с линзами и прослоями эффузивов, разноцветных

Известняков' кремнисто-глинисто-пирокластических пород. Возраст свиты 
адн!нмяСГ  СаНТ° НСКИМ- ВеРхнемеловой разрез заканчивается флишоидными обоа 
эованиями березовскои серии (3000-4000 м; поздний сантон-даний (?)) содержа 
щими прослои и тела вулканогенно-кремнистых пород. ' Р

Ультрабазиты и серпентинитовый меланж 

Офиолиты, представленные серпентинитовым меланжем и комплексом основ-

о тя Г и л Г т° СНОВНЬ,Х ПОР° Д' широко Распространены в исследуемом районе и 
протягиваются в виде двух зон в северо-северо-западном направлении в целом 
параллельно берегу Охотского моря более чем на 40 км (рис. 22)

В восточной прибрежной зоне серпентинитовый меланж прослеживается в ви
ШрпТ г НЫХ небольших " °  площади (0 .1 -2  км 2) выходов от широты мыса 
Шельтинга через район горы Русской, нижнее течение рек Ягодной Л есковской  
Березовки Герани, Мелкой и Богатой. В районе горы Русской (бассейн d Пес'

нГвоТтокеван З н е Яй Гч7 бОКОМУ эрозионн° мУ врезУ можно видеть строение меланжа, 
зажеты гльГбы (5x10 м ™  СКЛОНа.В Рассланцованных, брекчиевидных серпентинитах 

гль,бь| 15x10 м и меньше) диабазов, спилитов, сильно измененных брек- 
чированных базальтов, тонкополосчатых яшм желтоватого цвета и "окатыши" 
массивных серпентинитов. Глыбы часто покрыты серпентинитовыми "рубашка
ми . испещренными^ штриховками скольжения. Верхнюю часть склона го-

З д е с Г ж Г ^ Ксеяепо1И беСКОрНевой блок крупнокристаллических вебстеритов. 
Jflecb же. на северо-восточном склоне горы, в серпентинитах зажаты глыбы (1х

приГазГиР1Вскпы тГШМ И хромитов' на которых сохранились серпентинитовые 
примазки. Вскрытая мощность меланжа 5 0 -7 0  м, контакты с окружающей вул-
кзногенно-кремнистои толщей не видны. Последняя распространенаУгипсометри
чески ниже, падает на запад под углом 3 0 -4 0 ° . В районе горы Русской к о о !  
описанного меланжа, имеется еще несколько мелких (1x0,5  км и^ельч'е) тел 
ерпентинитов с глыбами габброидов и хромитов. Вероятно, они представляли 

собой единый покров серпентинитового меланжа площадью около 20 L 2 а в

З Г Г  вГ еЫ”  Г " ' ” "  МОГ Ь,Х движений и в д  о б я -
жаются в виде разобщенных тел. В пользу этого свидетельствует ряд косвен

ризонталГмаКГельГлаИХа' * * *  Примерное “ ответствие контура выхода меланжа горизонталям рельефа, а также то, что они слагают самые вершины гор

оазмеоамбЛпппгв ВЬ,ХОДЬ1 “ Рпентинитового меланжа, часто совсем небольшие по
зРи Г ь Г 'н а  Р2Г Г  э Г п ” ° Т НИЖНвГ°  ТвЧе,НИЯ РвК МвЛКОЙ и Богатой прибли- 
по В Т  Шейко» мЯ'п 3 Меланжа ( Бога™нская дайка серпентинитов",о В.Т. Шеико) маркирует основание крупного надвига, по которому сургучные

надвинУты “а толщу лоро» ^ г а т и и с к о К в и Т Tl„o“  
кость надвига наклонена на запад. На южном окончании этой полосы в ниж-

^говТо Х Т н к о в ь .емиНп'аГЛЬ,б° ВЬ,е ВКЛЮчения меланжа представлены базальтами, 
с = Г  Г Г  ПШГИОГраНИТаМИ' гигантокристаллическими энстатититами, 
сургучными яшмами, меланократовыми диабазами, туфобрекчиями плагиотани- 
тами. Ширина выхода меланжа 600-800 м. В шлифах видно. чтГпороды интен
сивно катаклазированы, в пироксенах отчетливо проявлены деформированная 
спайность, изогнутость зерен. В отдельных случаях в серпентинитах среди пе-
блюлать™ Серпентина' наследующего структуру оливиновых зерен, удается на- 
блюдать Реликты ортопироксена, из чего можно сделать вывод, что первичная 
порода была гарцбургитом. первичная

Я г о ^ Г ^ г Г 6 МеЛКИе ТвЛа сеРпентинитового меланжа в бассейнах рек 
Ягодной. Лесковской и многие другие являются, скорее всего, протрузиями.

ак, в качестве примера мо> ю привести небольшой (2x5 м) выход рассланцо-
миооен!СарПентинитов среди осадочных образований лиманской свиты (нижний 
миоцен) в 1 км южнее устья р. Ягодной.

Кроме того, серпентинитовый меланж распространен в основании отдельных

Р ^ о0вскГ НКомТ м о ,Х улатрабазикТОВЬ|х массивов, таких, как Шельтингский. Бе
резовский, Комсомольский, и в бассейне р. Зловещей.



Р и с .  21. Схематический геологический разрез Восточно
го хребта п-ова Шмидта

Условные обозначения см. на рис. 32

предшествующими исследователями была соб
рана фауна иноцерамов плохой сохранности 
[Мытарев, 1969; Геология СССР, 1970]. По 
имеющимся на настоящий момент спискам фау
ны можно только отметить, что все собранные 
формы отвечают сеноману (М,А. Пергамент, устное 
сообщение).

На побережье Северного залива между устьями 
рек Порш и Умляной в толще алевролитов и 
аргиллитов, относимых к среднетоминской под
свите, в береговом обрыве прекрасно видно 
нагромождение мелких лежачих и опрокинутых 
на юго-запад складок и тонких надвиговых че- 
шуй, наклоненных на восток, в сторону Охот
ского моря (см. выше). Сходный стиль дефор
маций отмечается и в толще тойской Свиты, 
имеющей тот же набор пород. Таким образом, 
намечается двучленное строение всей толщи в 
целом: сильно деформированные и нарушен
ные алевролиты и аргиллиты (тойская свита и 
среднетоминская подсвита) и гоубое переслаи
вание граувакк, туфобрекчий, туфопесчаников с 
пачками тонкослоистого переслаивания песчани

ков и алевролитов (нижнетоминская подсвита) с хорошо выраженными падениями 
на восток. Принимая во внимание широкое развитие покровной тектоники в районе во
обще и в толщах тойской свиты и нижнетоминской и среднетоминской подсвит 
в частности, можно предположить, что в северной части Восточного хребта авто
хтон структурно представляет собой серию чешуй, наклоненных на восток, и являет
ся, таким образом, паравтохтоном по отношению к офиолитовым аллохтонам (рис. 21 ). 

пределах Восточного хребта, в северной его части, в районе горной группы 
ри Брата, локально распространены сеноманские отложения верхнетоминской 

подсвиты мощностью более 500 м, в общем напоминающие образования нижне
томинской подсвиты. Коньяк-сантонские отложения славянской свиты (мощ
ностью 800 м ) , также выходящие на поверхность в пределах горной группы 

ри Брата, сложены толстослоистыми и массивными полимиктовыми и туфоген
ными песчаниками, гравелитами и алевролитами с редкими линзами органоген
но-обломочных известняков [Рождественский, 1972]. Таким образом, общая 
мощность верхнемеловых отложений в Восточном хребте п-ова Шмидта 3500—
4000 м. К этим значениям следует относиться с осторожностью, поскольку не 
исключена возможность тектонического сдваивания разреза (см. выше) .

Верхнемеловые породы с резким угловым и стратиграфическим несогласием 
перекрыты неогеновыми образованиями, в которых снизу вверх выделяются 
мачигарская, тумская, пильская и диановская свиты. Отложения мачигарской 
свиты (олигоцен) представлены песчаниками с прослоями песчаных алевролитов 
и аргиллитов с линзами каменного угля с богатым флористическим комплек
сом. Мощность свиты до 600 м. Выше согласно залегает тумская свита (нижний мио
цен, до 500 м ), представляющая собой толщу мелко- и среднезернистых песчаников 
с прослоями опоковидных аргиллитов и алевролитов. Пильская свита (средний ми
оцен, 700 м) согласно перекрывает тумскую, построена из тонкого переслаивания 
кремнистых опоковидных алевролитов, аргиллитов и опок. Диановская свита (сред
ний—верхний плиоцен, до 200  м; пески, глины, диатомовые глины) с угловым не
согласием перекрывает миоценовые отложения. Третичные породы на западных скло- 
нах Восточного хребта слагают моноклиналь, полого наклоненнную на запад.

ОФИОЛИТЫ ВОСТОЧНОЙ. ЧАСТИ ВОСТОЧНО-САХАЛИНСКИХ ГОР

Более сложная тектоническая структура характерна для районов юго-восточной 
и восточной частей Восточно-Сахалинских гор. Верхнемеловые отложения региона, 
относимые к рымкинскои серии, имеют звгеосинклинальный характер и весьма 
напоминают более древние нижнемезозойские образования, развитые за предела-



ми исследуемой площади. Приведем краткое описание разреза этой сепии I™  
вверх), по данным В.М. Гранника [1973]. Р Р этой серии (снизу

п ' ° : Г НСКаЯ СВИТЭ (16° °  М) сложена кремнисто-глинисто-пирокластическими
породами, кремнистыми туфами и туффитами с прослоями глинистых силиии 

и тонкозернистых песчаников. Возраст свиты предположительно коньяк р) 
раннесантонскии. Ракитинская свита (800-2500 м) согласно залегает на бога'

« =  — s S~
щ ми прослои и тела вулканогенно-кремнистых лород. ' Р

Ультрабазиты и серпентинитовый меланж

Бее= га Г 3 раГ  гор“  вБерезовки Герани, Мелкой и Богатой. В районе горы Русской (бассейн п П ег' 
ковскои) благодаря глубокому эрозионному врезу можно видеть строение меланжа

зажаты глыбы (5x10 м и меньше) диабазов, спилитов, сильно измененных 6 d pk  
чированных базальтов, тонкополосчатых яшм желтоватого цвета и "окатыши" 
массивных серпентинитов. Глыбы часто покрыты серпентинитовыми "рубашка
ми , испещренными штриховками скольжения. Верхнюю часть склона m

З д ^ Т е аен а З е о о Йв о с о КОРНеВОЙ бЛ° К ^пнокристаллических вебстеритов. одесь же, на северо-восточном склоне горы, в серпентинитах зажаты гпыКы

^ к Т гв ^ “ и ш:„ ищ=

описанного'м.п“а„ж ,. и м « £ , ™ . Т Г о п Т к о 5° ™  РуССКОй- ,к 'ю“ е 
серпентинитов с гпь,6ем„  габброидоп и онн п р ^ н Г

нагтпя ДИНЬ1И ПОКров “ Рпентинитового меланжа площадью около 20 км 2 а в

= Т в Г " р ,Х ^ Г ,е Г в — Г Г о Т в Г д е — Г — Г  

р н , „ £ ™ Х - 4 Г а \ ? Г РГ н Т о ^ ^

по B T  l l b L n l  3  са меланжа ("Богатинская дайка серпентинитов"
яшмь7 п ^  маркирует основание крупного надвига, по которому сургучные
кость нРа п я Г НСКОИ СВИТЫ НаДВИНуТЫ на тол^ у П°Р°Д  богатинской св и тьГп л о с  
кость надвига наклонена на запад. На южном окончании этой полосы я нмж

£ г о в Т о Г а И„ к « ь Г ип ™ Л,"б0в,"в ВКЛЮ' “ 'ИЛ мвлан* а " Р * « « ь “ б а ™ „ .  
юргечнымн н ш м 1 Г  Ра"И,а“ “ ' гисантокристаппическими знстатититами

z j . ш х г “ ;  = г з т а  г г Г н Л Г члч Г п ^ г г :

~ Г  Серпентина' наследующего структуру оливиновых зерен удается на-

порода ̂ ылгГ гарцбур^том КСвНа* И3 ЧвГ°  М° ЖН°  адвЛаТЬ ВЬ1вод' что «рвичная

Многочисленные мелкие тела серпентинитового меланжа в бассейнах оек

ТаГкДНвОИкачПегтяОВСКОИ “ многие другие являются, скорее всего, протрузиями
ванных сет?нтинТтояеРа М°"  '°  Привести небольшой (2x5 м) выход рассланцо-
мио^.ен1 !, Т  РВДИ осадочнь|х образований лиманской свиты (нижниймиоцен) в 1 км южнее устья р. Ягодной.

Кроме того, серпентинитовый меланж распространен в основании отдельных

р е з о в Т и Г к о ™ ,ХьсУЛ-ТРаба3Г ВЬ,Х МЭССИВОВ' ТЭКИХ' как Шельтингский. Березовский, Комсомольский, и в бассейне р. Зловещей.



Р и с .  22. Тектоническая схема юго-восточной части Восточно-Сахалинских гор, по материалам 
В.Т. Шейко и Ю.Н. Разницина

1 _  неогеновые образования, нерасчлененные; 2  — плагиограниты, гранодиориты, габбро; 
3  — березовская свита (олистострома; поздний сантон-даний ( ? ) ) :  4  — богатинская и ракитин- 
ская свиты (коньяк (?) —сантон); 5  — серпентинитовый меланж; 6  — комплекс основных— 
ультраосновных пород; 7  — разломы: а — надвиги, б  — крутопадающие; 8  — район работ. Мас
сивы : 1 — Шельтингский, 2 — Березовский

Особый интерес представляло изучение Шельтингского и Березовского масси
вов, которые, по мнению В.В. Слодкевича [1975 а, б; Слодкевич, Леснов, 1976] 
представляют собой расслоенные перидотит-пироксенит-норитовые плутоны.

В южной части прибрежной зоны, в районе мыса Шельтинга, расположено не
большое по размерам (2 ,5 -3  км2) изометричной формы тело ультрабазитов — 
Шельтингский массив (см. рис. 2 2 ). Первые систематические сведения об этом
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массиве были получены в процессе геолого-съемочных работ В .Т. Шейко в нача
ле 60-х годов [Геология СССР, 1970], В последние годы этот массив привле
кает внимание исследователей, по-разному трактующих его положение в совре
менной структуре и генезис [Слодкевич, 1975 а, б; Разницин, 1978; Бехтольд, 
Семенов, 1978].

По нашим данным, массив представляет собой субгоризонтальную пластину 
мощностью до 250 м, залегающую на породах учирской свиты. В бортах ручья, 
стекающего с водораздела между горами Томаринка и Сланникова, обнажается 
слоистая толща алевролитов и аргиллитов учирской свиты (поздний кампан), 
залегающая с наклоном на запад под углом 30—50 . В 500 м выше устья 
ручья в глыбах и редких коренных обнажениях появляются рассланцованные, 
интенсивно тектонизированные серпентиниты. Непосредственный контакт серпен
тинитов с осадочными породами не обнажен, но, по данным картирования, вы
ше по ручью, в поле развития серпентинитов, встречаются глыбы (2x3 м и бо
лее) милонитизированных цоизит-актинолитовых сланцев и актинолитизирован- 
ных полосчатых габбро-норитов. В верховьях ручья в коренных обнажениях на
блюдаются крупнокристаллические энстатититы, которые прослеживаются до го
ры Сланникова. В герхней части массива широко представлены полосчатые гарц- 
бургиты. Полосчатость лучше видна на выветрелых поверхностях и создается за 
счет ритмичного чередования полос (5—30 с м ), обедненных и обогащенных эн- 
статитом с небольшим количеством диопсида. В отдельных обнажениях в рас- 
сланцованных и отполированных до блеска серпентинитах встречаются тела све
жих, слабо деформированных энстатититов (с небольшим количеством оливина 
и хромшпинелида). В обособленных выходах встречаются серпентинизированные 
верлиты с единичными зернами зеленой шпинели. В 800 м к востоку от вер
шины горы Сланникова, в верхней же части массива, в серпентинитах зажата 
крупная глыба (10x10 м) катаклазированного тоналита. Контакт глыбы с сер
пентинитами явно тектонический. В понижениях рельефа в верхней части масси
ва обнажаются апогарцбургитовые серпентиниты. Иногда в них наблюдаются глы
бы (1x2 м) спессартитов, роговообманковых микродиабазов с многочисленными 
кальцитовыми прожилками, пироксеновых порфиритов с тонкими прожилками 
(0,5—2 мм) пектолита. В высыпках среди ультраосновных пород встречаются 
троктолиты, габбро-нориты, катаклазированные оливиновые ортопироксениты. 
Часто можно видеть, что полосчатые, слабо серпентинизированные гарцбургиты 
разбиты трещинами шириной в несколько сантиметров. Трещины заполнены рас- 
сланцованными серпентинитами, в которых зажаты мелкие округлые обломки 
("окатыши") массивных серпентинитов. На восточном ограничении массива, сре
ди ультраосновных пород, обнажается крупный тектонический блок (20x30 м) 
окварцованных базальтов.

Итак, Шельтингский массив представляет собой относительно тонкую пласти
ну, залегающую на алевролитах учирской свиты субгоризонтально. Основание 
пластины сложено рассланцованными серпентинитами (меланжем ?) мощностью 
до 50 м. Сама пластина состоит из массивных часто полосчатых гарцбургитов, 
энстатититов, габбро-норитов, троктолитов. Отдельные участки пластины сложе
ны серпентинитовым меланжем. В целом для пород пластины деформации не 
характерны, однако под микроскопом иногда удается наблюдать сильный 
катаклаз, который особенно типичен для пород из глыбовых включений мелан
жа. Замеры элементов залегания полосчатости в гарцбургитах не выявляют ни
какой закономерности, полосчатость не прослеживается по простиранию. Пласти
на разбита многочисленными крутыми разломами на отдельные блоки. Границы 
между блоками являлись ослабленными зонами, по которым в процессе текто- 
нического становления пластины и последующих вертикальных и горизонтальных под
вижек внедрялись мелкие протрузии серпентинитов и серпентинитового меланжа.

В верховьях рек Герани, Березовки, по рекам Зловещей, Таежной, Лысой 
широко распространены породы офиолитового комплекса, слагающие ряд ульт- 
рабазитовых массивов. Один из них, самый крупный, вытянут в субмеридио
нальном направлении на 5 км при ширине 1,5—2 км — это так называемый Бе
резовский массив.

Первые систематические сведения об этом массиве были собраны Ю.М. Ков- 
туновичем во время геолого-съемочных работ в начале 60-х годов. Далее в про
цессе геологической съэмки В.Т. Шейко дал достаточно детальное описание мас
сива, частично нашедшее отражение в опубликованной работе [Речкин и др., 
1975]. Сравнительно недавно в данном районе были проведены тематические пет
рографические исследования [Слодкевич, 1975 а; Слодкевич, Леснов, 1976].
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Р и с .  23. Геологическая карта Березов
ского массива

1 — комплекс основных—ультраос- 
новных пород; 2  — серпентинитовый 
меланж; 3  — полосчатое габбро; 4  — 
яшмы и кремнистые породы; 5 — ба
зальты; 6  — габбро-плагиограниты; 7 — 
кремнисто-вулканогенные породы бога- 
тинской и ракитинской свит; 8  — раз
ломы: а — надвиги, б  — сбросы и сдвиги

По нашим данным, массив пред
ставляет собой субгоризонтальную 
пластину мощностью до 350—400 м, 
залегающую на сенонских кремнистс 
вулканогенных образованиях бо- 
гатинской и ракитинской свит 
(коньяк—сантон) (рис. 23). Плас
тина подстилается серпентинитовым 
меланжем мощностью до 100 м.
На востоке она надвинута на комп
лекс пород, варьирующих по соста
ву от габбро-диабазов до плагиогра- 
нитов и монцонитов. Контакт поло
го погружается в западном направ

лении. Серпентинитовый меланж состоит из бескорневых глыб и блоков раз
личных пород (от 1 —2 до 40 м и более в Поперечнике), "плавающих" в расслан- 
цованных серпентинитах. В глыбах представлены офикальциты, интенсивно де
формированные клинопироксениты, пренитизированные габбро, пироксеновые 
порфириты, полосчатые габбро, плагиограниты, милонитизированные амфиболи
ты. Абсолютный возраст амфиболита из глыбы меланжа 136 ± 4 млн. лет. Глыбы 
с поверхности покрыты серпентинитовыми "рубашками", отполированными до 
блеска, испещренными штриховками и бороздами скольжения. В редких случа
ях удается установить, что цементом для глыб служат аподунитовые и апо- 
гарцбургитовые серпентиниты. Помимо рассланцевания, в серпентинитах отмеча
ется сильное брекчирование, обилие "окатышей" массивных серпентинитов. На 
севере и северо-востоке площади, в верховьях р. Лысой, глыбовые включения 
меланжа представлены пренитовыми сланцами, родингитами, пренитизированны- 
ми габбро, катаклазированными актинолитизированными габбро-норитами, амфи
болитами. Цементом для этих глыб служат хризотил-антигоритовые серпентини
ты. На северо-западе для меланжа типичны глыбы брекчированных, раздроблен
ных до состояния милонита клинопироксенитов и габброидов. На юго-западе, к 
востоку от горы Немой, в серпентинитах отмечаются блоки (30x50 м) и глы
бы сильно брекчированных зеленых яшм, вариолитовых базальтов, тектонизиро- 
ванных, пренитизированных габбро-диабазов, лампрофиров, хромитов. Серпенти
нитовый меланж прослеживается и вдоль западного края пластины, где в сер
пентинитах встречаются глыбы пренитизированных габбро-диабазов, клинопирок- 
сенитовых брекчий, габбро-норитов, сильно брекчированных яшм.

Пластина, залегающая на серпентинитовом меланже, сложена серпентинизиро- 
ванными лерцолитами, верлитами, вебстеритами, габбро-норитами, троктолитами. 
В отдельных случаях наблюдается постепенный переход существенно оливиновых 
пород (энстатитовых оливинитов или дунитов) в полосчатые габбро-нориты на 
расстоянии 1 м (по вертикали). В шлифах видно, что оливиниты постепенно 
насыщаются энстатититом и хромшпинелидом, появляются диопсид, роговая об
манка и ксеноморфный плагиоклаз, как правило, целиком замещенный изо
тропным агрегатом хлорита, цоизита, пумпеллита и гидрогроссуляра. Часто в 
габброидах отмечаются "пятна" дунитов, которые наряду с установленными в 
отдельных случаях секущими контактами габброидов с ультрабазитами, по мне
нию В.В. Слодкевича и Ф.П. Леснова [1976], свидетельствуют о более позднем 
времени формирования последних по отношению к ультрабазитам.

Полосчатость в габбро-норитах обусловлена чередованием прослоев, обогащен
ных и обедненных плагиоклазом. Ширина последних 1—2 см. Вообще следует от
метить, что полосчатые породы имеют здесь широкое распространение. В южной 
части пластины развиты серпентинизированные верлиты, лерцолиты и троктоли- 
ты. В верлитах и лерцолитах полосы, обогащенные плагиоклазом, имеют состав
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троктолита. Мощность полос различного состава колеблется в пределах несколь 
ких миллиметров или сантиметров, и вся порода в целом имеет четкую тонко
полосчатую текстуру. Кроме того, имеется еще одна разновидность ультрабази- 
ов, которая представляет собой породу, состоящую из чередования полосок 
(несколько миллиметров) только верлитов и лерцолитов. Иной тип полосчатости 
наблюдается в породах, которые формально можно назвать вебстеритами: в них че
редуются почти мономинеральные полосы орто- и клинопироксенов (1 -2 0  см ). Дан
ные породы слагают изолированные тела в серпентинизированных лерцолитах.

Отдельные небольшие по площади участки пластины сложены серпентинито- 
вым меланжем. В серпентинитах, отполированных до блеска, зажаты глыбы хро
митов, родингитизированных катаклазированных габбро, миндалекаменных ще
лочных базальтов, пренитовых сланцев, вебстеритовых милонитов. В целом пла
стина имеет сложное блоковое мозаичное строение. Полосчатость в породах про
слеживается по простиранию на расстоянии в несколько метров, редко—больше. 
При дешифрировании аэрофотоснимков отчетливо видно, что комплекс основ
ных— ультраосновных пород залегает на подстилающих образованиях субгоризон
тально. Об этом же свидетельствуют данные геологического картирования и на
блюдения в горных выработках. Все породы меланжа, залегающего в основании 
пластины, были подвергнуты сильнейшим деформациям. Часто это можно видеть пря
мо в образцах, под микроскопам наблюдается сильное дробление пород, истирание их 
до состояния милонита (рис. 24). В породах самой пластины деформации проявлены 
значительно слабее, но и здесь нередко наблюдаются катаклаз и милонитизация.

Итак, Шельтинскии и Березовский массивы представляют собой тонкие тектоничес
кие пластины, надвинутые на терригенные породы учирской свиты и на вулканоген
но-кремнистые образования богатинской и ракитинской свит. Признаки горячих кон- 
тактов отсутствуют, в основании массивов всюду картируется серпентинитовый меланж

В 1 -2  км южнее Березовского массива расположен Комсомольский ультраба- 
зитовыи массив, который также представляет собой тонкую субгоризонтальную 
пластину вытянутую в северо-западном направлении на 2 км при ширине до 
500 м Мощность пластины не превышает 200-250 м, залегает она на флишоид- 
ных образованиях березовской свиты и на кремнисто-вулканогенных породах 

. гатинскои свиты. Контакт ультрабазитов с подстилающими образованиями на
блюдался в верховьях руч. Узкого, где толща флишоидного переслаивания песчаников 
и алевролитов березовской свиты, наклоненная на восток под углом 70" сре
зается субгоризонтальной плоскостью надвига. Следы термального воздействия в 
песчаниках и алевролитах отсутствуют. В основании плоскости надвига просле-
и Г а1 Тп 1 п еКТ0НИЗИР° ВаННЬ1е' бРекчиР °ванные серпентиниты с закатанными в 

х округлыми и угловатыми глыбами массивных серпентинитов Выше по 
склону в серпентинитах зажаты глыбы (5x5 м) миндалекаменных плагиобазаль- 

катаклазированных клинопироксенитов. Серпентинитовый меланж просле
живается и вдоль восточного и южного краев пластины. Глыбовые включения 
здесь представлены черными кремнистыми породами, сургучными радиолярита- 
npn'r™uTaCOMa™ 4eCKMT  зпидот-кварц-альбитовыми породами, амфиболитами (ги- 

м оливин-амФиболовыми бластомилонитами) и амфиболизированными
к а т а н а , ЩНОСТЬ Меланжа 5 0 -7 0  М- Плас™ на- залегающая на меланже, сложена 
катаклазированными верлитами. среди которых имеются разности переходные к 
лерцолитам, и полосчатыми ультрабазитами, состоящими из чередования тонких 
”  полосок серпентинизированных дунитов и верлитов. Замеры элемен-

rnnu. k- полосчатости не выявляют какой-либо закономерности. В районе
/7П ^ пК ° Т СОМ2ЛЬсСКОИ (саМЗЯ вь,сокая точка массива) расположен блок 
1/ихои м) амфиболизированных габбро-норитов.

4, , С™Вп РШИНЬ1 ГОрЬ‘ Комсомольской хорошо видно, что ультрабазиты расположе
ны гипсометрически выше подстилающих образований, а контур их выхода при
мерно повторяет рельеф. Пластина имеет блоковое строение, в целом слегка на
клонена на восток. Отдельные участки пластины сложены серпентинитовым ме
ланжем. ак, в 200 м севернее вершины горы Комсомольской, в верхней части 
массива, на гребне водораздельного хребта в серпентинитах зажат блок (20x 10м) 
катаклазированных зеленых яшм. В 600-700  м севернее, на западном склоне то
го же хребта, в его верхней части, в серпентинитах присутствуют глыбы (3x 5 м 
и ьолее) сургучных яшм, милонитизированных алевролитов и меланократовых габбро.

лыбы разбиты трещинами до 30 см шириной, заполненными серпентинитами- по
верхности серпентинитов и глыб испещрены штриховками и бороздами скольжения 

Нз северо-запад от Березовского массива серпентинитовый меланж в виде 
полосы шириной до 3 км прослеживается на расстоянии до 9 км по рекам
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Р и с . 24. Клинопироксенитовый милонит. Шлиф 739/4218. Ув. 40, один николь

Зловещей, Таежной, Лысой до пересечения с р. Мелкой. В глыбовых включени
ях меланжа присутствуют сургучные и зеленые яшмы, клинопироксенитовые ми- 
лониты, пироксениты, милонитизированные амфиболизированные габбро, габбро- 
нориты, аповебстеритовые амфиболиты, плагиограниты, листвениты, брекчирован- 
ные тальк-карбонат-серпентиновые породы, офикальциты, серпентинитовые слан
цы, милонитизированные базальты. Размер глыб варьирует от нескольких мет
ров в поперечнике до 200—300 м. Крупные тела серпентинизированных ультра- 
базитов, такие, как Тигровый массив (район горы Тигровой; 800x300 м ), и 
многочисленные более мелкие являются составными частями меланжа. Наиболее 
массивные и в меньшей степени серпентинизированные ультрабазиты и здесь тя
готеют к верхним частям тел. Так, нижняя часть Тигрового массива, вскрытая 
в нижнем течении р. Лысой и по р. Зловещей, представлена типичным серпенти- 
нитовым меланжем. Крупные глыбы (до нескольких десятков метров в попе
речнике) разноцветных яшм, лиственитов, офикальцитов, базальтов, амфиболи
тов "плавают" в рассланцованных, интенсивно тектонически переработанных сер
пентинитах. Поверхности глыб нередко представляют собой гигантские зеркала 
скольжения. В верхней же части массива распространены массивные серпентини
зированные дуниты и полосчатые лерцолиты.

Существование в районе юго-восточной части Восточно-Сахалинских гор покровов 
основных—ультраосновных пород подтверждается и данными магнитометрии. Так, 
в районе горы Русской, где нашими исследованиями установлены небольшие покров
ные пластины серпентинитового меланжа (см. выш е), форма наблюдавшихся анома
лий соответствует покровам горизонтально залегающих магнитовозмущающих тел 
(данные Э.Н. Марк овца). В нижнем и среднем течении рек Мелкой, Богатой, Березовки 
и Герани вершины гор сложены сильно магнитными породами, не распространяю
щимися на глубину и лежащими горизонтально на немагнитных образованиях 
верхнего мела. Любопытно, что Березовский и Комсомольский массивы не на
ходят четкого отражения в магнитном поле, что, вероятно, связано с их незна
чительной мощностью и с нахождением' их в зоне развития сильно магнитных 
образований серпентинитового меланжа.

Комплекс основных—ультраосновных пород района большинством исследовате
лей рассматривается как составная часть офиолитовой ассоциации [Вергунов,
1964; Речкин и др., 1975; Разницин, 1978].

В геологической литературе по другим регионам встречаются указания на то, 
что некоторые альпинотипные образования нелегко отличить от расслоенных плу
тонов и что между стратиформными и альпинотипными ассоциациями существу
ет непрерывный ряд промежуточных перидотит-габбровых ассоциаций [Wyllie,
1969]. Тем не менее критерии для их различия имеются. Стратиформные комп
лексы отличаются от альпинотипных (офиолитовых) по форме массивов, струк-
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Р и с . 25. Диаграмма AFM  для основных и ультраос- 
новных пород Березовского и Шельтинского мас
сивов
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туре, текстуре и составу. Стратиформные ин
трузии имеют активные горячие контакты 
с вмещающими породами, лополитообразную 
форму, закономерную смену (снизу вверх) 
перидотитов габброидами или гранитоида- 
ми; в них наблюдается постоянство соста
ва латеральных слоев, протягивающихся на 
значительные расстояния; распространены 
они в платформенных областях [Thayer,
1960; Jackson, Thayer, 1972]. Ни один из 
перечисленных признаков стратиформных 
интрузий (расслоенных плутонов) не присущ массивам, развитым в районе ис
следований. Основные—ультраосновные породы здесь распространены в пределах 
эвгеосинклинальной зоны Восточного Сахалина, где континентальная кора еще не 
полностью сформировалась [Меланхолина, 1975] . Контакты их с окружающими 
верхнемеловыми образованиями повсеместно тектонические, массивы не имеют 
лополитовой формы, "слои" в полосчатых разновидностях пород протягиваются 
только в пределах первых десятков метров. Для пород исключительно харак
терны катаклаз, брекчированность и милонитизация, особенно для серпентинито- 
вого меланжа, слагающего нижнюю часть пластин.

На диаграмме AFM , куда нанесены данные химических анализов пород Шель- 
тингского и Березовского массивов, фигуративные точки составов попадают в 
поля, очерченные по фигуративным точкам составов пород полосчатого и дунит- 
гарцбургитового комплексов типичной офиолитовой ассоциации Восточного Папуа 
[Марков и др., 1979], или в поля основных и ультраосновных кумулятов 
офиолитов и метаморфических перидотитов [Колман, 1979] (рис. 2 5 ). Для уль
траосновных пород отмечается повышенная железистость, в мономинеральных 
породах железистость сильно варьирует, с увеличением содержания кальция уве
личивается и железистость (табл. 3 ) . Относительно высокие содержания С г2 Оз 
(0,16-0,77%) и N i20 3 (0 ,1-0 ,24% ), а также незначительные содержания Т Ю 2 
(0,01—0,02% и меньше) в ультрабазитах Березовского и Шельтингского масси
вов типичны для офиолитовых ассоциаций [Савельев, Савельева, 1977] (табл. 4 ) .

На основании вышеизложеннных данных о составе, строении и тектоническом 
положении основных—ультраосновных пород, развитых в районе, нам представ
ляется ошибочным отнесение части из них к перидотит-пироксенит-норитовой 
формации расслоенных плутонов, как это сделано в публикациях, посвященных 
мафит-ультрамафитовым комплексам Сахалина [Слодкевич, 19756; Слодкевич, 
Леснов, 1976]. К тому же выводу пришли А.Ф. Бехтольд и Д.Ф. Семенов 
[1978], отмечая, что нет принципиальной разницы между так называемым Шель- 
тингским плутоном и известными на Сахалине альпинотипными телами ультрабазитов. 
Признаки магматических структур и наличие постепенных переходов от ультра
основных пород к габброидам, существование в перидотитах прослоев, представ
ленных обогащенными плагиоклазом габбро, троктолитами и анортозитами, ши
рокие вариации железистости пород и другие особенности химического состава 
наряду с рассмотренными выше структурными характеристиками позволяют ду
мать, что в данном случае мы имеем дело с полосчатой серией кумулятивного 
комплекса офиолитов, переходной между ультрабазитами и перекрывающими их 
основными породами.

В последние годы было установлено, что многие офиолитовые комплексы 
имеют хорошо развитую кумулятивную часть в дополнение к сильно деформи
рованным породам. Они описаны в комплексах Вуринос (Греция), в массиве 
Троодос на Кипре, в Калифорнии, в Папуа Новой Гвинее [Муре, Вайн, 1973; 
Baily, Blake, 1974; Davies, 1971; Колман, 1979]. По данным Р. Фишера и С. Эн- 
гел [Engel, Fisher, 1975], из зон разломов Центрально-Индоокеанского хребта 
были драгированы породы, напоминающие образования стратиформных интру
зий. Это в основном лерцолиты, незначительное количество гарцбургитов, орто- 
пироксениты, габбро-нориты, нориты, анортозиты, титан-железистые габбро, 
трондъемиты, кварцевые монцониты. Те же авторы отмечают, что подобные об-
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Т а б л и ц а  3

Состав основных—ультраосновных

Компоненты 663 I 661 655а

S i0 2 43,75 39,97 40,95
ТЮ 2 0,07 0,07 0,06
А12 о 3 1,48 0,75 0,41
Fe2 0 3 5,80 8,59 6,04
FeO 4,47 3,76 3,62
МпО 0,14 0,17 0,17
MgO 34,66 34,79 36,64
СаО 1,36 1 , 1 1 0,62
Na2 О 0,04 0,08 0,04
к 2о 0,03 0,03 0,03
Н2 0 " 0,96 0,80 1,08
н 2о + 6,70 9,40 9,96
с о 2 0 ,10 0,05
С —
р2о 5 0 ,0 2 0,01 0,01
Сумма 99,58 99,58 99,61F* 13,14 15,6 1 2 ,1

* 2Fe2 О. + FeO

пород Шельтингского и Березовского массивов

Fe2 0 3 + FeO + MgO ■ 100.

651

39,69 
0,07 
2,54 
5,63 
3,80  
0,18 
34,96 
2,53 
0,08 
0,03 
0,90  
9,28 
0,15

0,01
99,85
12,4

666 668

55,83 53,16
0,06 0 ,2 1
0,41 2,07
2 ,1 2 2,16
5,07 9,80
0,16 0,23
34,45 31,05
0,99 1,61
0,04 0,04
0 ,0 1 0 ,0 1
0,38 0,16
0,16 ~

0,01 0,01
99,69 100,51
10 ,0 17,2

К а р ^ е в Г г И ^ ^ к о ^ л "  “ ска" ™ Н АН СССР' —
Шельтингский Массив:663„ 661, 655а -  серпентинизированнь.е гарцбургить,; 651 -  верлит;

Т а б л и ц а  3 (окончание)

Компоненты 700 717 716 703 711 713 698

SiO , 52.54 37 17
----------------г -------------- 1--------------

ТЮ 2 
А12 Оэ 
Fe2 Оэ 
FeO  
МпО 
MgO 
СаО 
Na2 О
к 2о
н 2о -
н 2о *
с о 2
С
Рго 5
Сумма
F*

0,17
2.38 
1,37
4.39 
0,14 
21,56 
16,84 
0,17 
0,06 
0,21

0,10
99,93
12,4

Не обн. 
3,76 
4,92 
3,71 
0,14 
36,51 
2,46 
0,04 
0,08 
0,62
10.09 
0,45

0,02
99,92
10.9

0,13
1,40
2,80
4,71
0,31
16,10
21,68
0,42
0,07
0,16
0,11

0,01
100,40
17,9

0,32
11,90
1,53
5,89
0,11
19,93
10,35
0,76
0,22
0,10
2,68

0,02
99,64
16,8

42,26
0,05
23,56
2,59
2,49
0,09
8.98 
15,38 
1,18 
0,17 
0,35
2.99

Нет
100,09
23,1

38,00
0,05
5,58
7,83
4,78
3,54
31,16
0,25
0,10
0,07
0,92
8,03

0,01
100,32
17,4

47,05
0,08
11,12
1,88
3,76
0,11
16,55
16,07
0,47
0,18
0,50
1,82

0,02
99,61
15,2

C . x J «  гор“ Г б ’,с £ й „ Т Г “н Т Г ^ Г -  ■ восточ“ й часга в ‘" ™ 'т °-

1П.В. I алушка и др.) под названием "Нам-
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664 657 650 655 667 702 709

54,62 54,92 53,48 40,05 49,25 38,39 47,21
0,09 0,07 0,09 0,14 0,07 Не обн. 0 ,1 2
0,90 0,41 1,58 8,26 15,63 2,24 2,0 0
2,47 1,81 2,52 4,17 1,56 4,39 3,98
8,57 6,94 10,29 6,09 5,73 1,43 6,67
0 ,2 0 0,18 0,27 0,17 0,14 0 ,1 1 0,18
30,46 34,07 29,56 23,57 13,89 37,64 27,98
2,23 1,05 2,17 8,92 11,14 0,62 8,49
0,08 0,08 0,08 0,51 0,85 0,04 0,08
0,03 0,05 0,03 0,07 0,33 0,06 0,09
0 ,1 2 0,18 0,14 0,58 0,34 1,36 0 ,18
- — — 7,08 0,65 12,92 3,05

— - - - - 0,70 —

0,01 0,01 0,01 _ 0,01 0 ,0 1 0,01
99,78 99,77 10 0 ,2 2 99,61 99,59 10 0 ,0 1 100,04
16,4 10,9 21,9 21,5 22,3 7,5 16,9

6 6 6 , 664 — энстатитит; 668  — оливиновый энстатит; 657 — энстатитит с небольшим количеством 
оливина и хромшпинелида; 650 — энстатит с небольшим количеством диопсида; 655 — трок- 
толит; 667 — габбро-норит. Березовский массив; 702 — апогарцбургитовый серпентинит; 709 — 
верлит с примесью ортопироксена; 700— оливиновый вебстерит; 717 — серпентинизированный 
лерцолит; 716 — клинопироксенит; 703 — габбро; 711 — габбро-анортозит; 713 — алливалит; 
698 — габбро.

пинская тектоническая зона меланжа". Зона в целом имеет субширотное прости
рание (до 7 км в ширину), надвинута на верхнемеловые образования березой- 
ской свиты (рис. 2 6 ). Меланж представляет собой глыбы и крупные блоки сур
гучных и зеленых яшм, известняков, спилитов, диабазов, туфов — пород, отно
симых к остринской сьите (верхняя юра—нижний м ел), а также габброидов, 
плагиогранитов, амфиболитов и ультрабазитов, заключенных в серпентинитовом 
материале. Внутри зоны количество серпентинитового цемента иногда исчезающе 
мало, тогда меланж представляет собой плотно притертые друг к другу глыбы и 
блоки вышеперечисленных пород. Следует отметить очень плохую обнаженность 
в полосе развития меланжа, несмотря на то что большая ее часть расположена

Т а б л и ц а  4
Количественные рентгеноструктурные анализы некоторых пород Березовского и Шельтингско- 
го массивов

Компо
ненты 651 663 664 665 703 716 717

СО3О 4 0 ,0 10 0 ,0 10 0,0093 0,0095 0,008 0,0048 0,014
y 2 o , <0,0006 < 0,0006 — - - 0,00088 < 0,0006
v 2 o 5 0,0039 0,004 0,007 0,013 0,016 0,013 0,0075
Cr, Оз 0,16 0,39 0,32 0,24 0,19 0,15 0,77
Ni2 0 3 0,17 0,24 0.09 0,098 0 ,10 0,044 0,24
Ga2 0 3 <0,0016 0,0016 — - - - -
MnO 0,09 0,085 0 ,1 2 0,095 0,083 0,14 0,083
ТЮ 2 <0,016 0,016 0,026 0,070 0,19 0,095 <0,016
Pb02 <0,0025 — — - — - -
Z r0 2 <0,0016 - - - - - -

П р и м е ч а н и е .  Анализы выполнены в лаборатории ВИМС. 651 — верлит; 663 —серпентинизи
рованный гарцбургит; 664 —энстатитит; 665 — троктолит; 703 — габбро; 716 — клинопирок-
сент; 717 — серпентинизированный лерцолит.
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Р и с .  26. Схематическая 
Н.В. Галушка и автора 

Условные обозначения

геологическая карта района мысаДелиль •де-ля Кройер, по материалам
см. на рис. 22

I  ;0г г “г руч- <=«
2 рпентинитовХ Гл^бы” " ™ 6' базальтовь,х туФ °в- кр ем н и сть Т 'п о р о ГТ та к ж е ^ 0' 
верхностиИ и>Г часто ^ ток^ ты  з̂рп * шт*эиховками и бороздами скольжения по- 
сивному катаклазу и дроблению КВн\/тп скольжения; породы подверглись интен- 
ИЬ,Х пород nepepafoTKa^ma ̂ Гтель^ ®локов вулканогенно-осадоч-

EEFH
щих яшм отвечает позднему мелу (кампану '1 ' ' В ' “ “ Р®" емещаю-

л» К г ™ ? „ 'м с у ,Т в у Г " т а к * Т Г “ а '  о , мыса Делильде-

йГ стГ иГ : Гор1™2,„“ в2,°„й“  £ S F
к д ? у Т и й о Бт Г ц Г м е Г КС Г
обломков с гидооокиглами «опот.=.Р -?Д тонкораздробленным материалом
состоящие изГ^ловаты хаМгГл(^нпе3ппмтДпСЬ Ж6 ° ™ еЧены своеобразные брекчии, 
щелочных габбро-диабазов и минляпркГ ^ '*  ДРУГ К другу обломков (10—15 см)
жит х л о р в т . , „ Г т ЦМ, " ™ “  ^

кпа11Р° КОе Распространение в меланже исследуемого района различных типов

обращает ^аХс е ^ ^ ш м ж в № °в ^ я э и 3с°н™одкамтТ<подо(^ьо(>обрИ№ анийЦв1апре'
реза с л ^ Г Г т Г г г е Г  9ЧпСКИХ Х^ Т7Т  п"УТРИ "Ре™УЩественно базальтового раз- 
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результатом подводной эрозии, генетически они связаны со спредингом в зонах 
срединных хребтов.

Среди глыбовых включений меланжа в районе мыса Делиль-де-ля Кройер на
ми обнаружены офикальциты — брекчии, состоящие из обломков серпентинитов 
в карбонатном цементе (рис. 27). По внешнему виду они не отличимы от ана
логичных образований, обнаруженных в Срединно-Атлантическом хребте [Бонат- 
ти и др., 1973; Bonnatti et al., 1974]. Изотопный анализ карбонатного мате
риала офикальцитов показал, что соотношения изотопов С 13/С12 и 0 18/ 0 16 в 
них типично для осадочных пород морского происхождения, причем бассейн, по 
мнению Б .Г . Покровского, проводившего анализ, был в некоторой степени 
опреснен.

На южной оконечности мыса хорошо видно, что образования меланжа надви
нуты на подстилающие их терригенные породы. Плоскость надвига наклонена 
на восток, погружается под воды моря под углом 3 0 -4 0 °. В зоне контакта 
мощностью до 50 м подстилающие меланж алевролиты и аргиллиты сильно тек- 
тонизированы, раздроблены, включают в себя "окатыши" сургучных яшм до 1 м ), 
покрытые алевролитовыми "рубашками" " со штриховками и зеркалами 
скольжения, и сильно раздробленных кремнистых пород светло-серого цвета.

В юго-западном углу зоны меланжа расположено относительно крупное 
(6 км) изометричной формы тело ультрабазитов, представляющее собой субго
ризонтальную покровную пластину на подстилающих образованиях меланжа 
(см. рис. 26). Это так называемый Нивхский массив. Контур выхода ультраба- 

эитов на поверхность повторяет рельеф, а сама пластина находится гипсометри- 
чески выше подстилающих образований. Мощность пластины приблизительно 
250 м. Контакты массива с подстилающими образованиями наблюдались по двум 
притокам руч. Порожистого, в среднем его течении. В восточной и северо-вос
точной частях массива основание пластины сложено интенсивно оассланцованны- 
ми серпентинитами, в которых зажаты обломки (угловатые и эллипсоидальные) 
массивных серпентинитов, покрытых тонкой корочкой серпофита и испещрен- 
ных штриховками скольжения. Выше по склону по направлению к горе Нивх
ской (высшая отметка массива 650 м) прослеживаются блестящие тектонизи- 
рованные серпентиниты черного и зеленоватого цветов. Мощность этой нижней 
части пластины не превышает 50 м. В верхней части пластины, залегающей на 
подобной серпентинитовой "подложке", наибольшим распространением поль
зуются катаклазированные гарцбургиты, слагающие и вершину горы Нивхской.
На выветрелых поверхностях хорошо заметна полосчатость, создаваемая за 
счет о огащения отдельных полос энстатитом. Замеры элементов залегания 
полосчатости не выявляют какой-либо закономерности, чаще всего угол доста
точно крутой. На западе, севере и востоке пластина надвинута на образования 
меланжа -  породы остринской свиты, пронизанные серпентинитами. На юге 
пластина контактирует с терригенной толщей березовской свиты, распростра
ненной на южных склонах горы Нивхской.

Олистострома

Здесь мы не останавливаемся на разборе этого термина. Это достаточно под-

‘г 1Q771 бЬм г  Спелан°  С -В -Г! ^ нцевь,м И И-В - Х в ° Р ° вой [1973], С.Д. Соколовым 
•I М‘Г ‘ Леоновь,м [1979] ; среди зарубежных работ отметим исследования
[1 9 7 6 ? ™  С С° аВТОрамИ [Abbate et а|- 1Э7° ]  и П. Эльтера и Л. Тривизана

Анализ материалов геологической съемки, выполненный В.Т. Шейко в юго- 
восточной части Восточно-Сахалинских гор, привел нас к предположению о том 
что кремнисто-вулканогенно-терригенные образования березовской свиты пред- ' 
ставляют собой олистострому. Нашими полевыми исследованиями олистострома 
установлена в бассейнах рек Богатой. Мелкой. Озерной, Зловещей, а также в 
районе мыса Делиль-де-ля Кройер. Обращает на себя внимание резкая фациальная из
менчивость олистостромы даже в пределах небольшой площади. На необходи-
m nJep У: еТ1  Д31 0 ^ 1  ЯВЛ6НИЯ Указывал А.Л. Книппер с соавторами [Гри- 

Р ев и др.,. 1975]. Так, в нижнем течение рек Богатой и Мелкой олисто
строма представляет собой хаотичную толщу, состоящую из обломков (олисто- 
литов) диабазов, сургучных и зеленых яшм, спилитов, известняков, песчаников 
лиственитов, катаклазированных амфиболитов, офикальцитов, зажатых в рас- 
сланцованных алевролитах и аргиллитах (матрикс, или цемент, олистостромы). 

азмер олистолитов варьирует от нескольких метров в поперечнике до 0 ,5-
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2 м, форма их чаще всего округлая, эллипсоидальная. Алевролиты и аргиллиты 
цемента облекают олистолиты, подчеркивая их форму (рис. 28,в, г ) . Вся толща 
в целом разбита серией мелких трещин и разрывов, на плоскостях разрывов 
отмечаются многочисленные зеркала скольжения. Иногда в цементе видны под
водно-оползневые дислокации (нижнее течение р. Мелкой).

В береговых обрывах вдоль побережья Охотского моря, между устьями рек 
Мелкой и Богатой, олистострома представлена кремнистыми алевролитами свет
ло-серого цвета с прослоями черных кремнистых алевролитов и плотных мел
козернистых песчаников серого цвета, иногда наблюдается флишоидное пере
слаивание. Прослои имеют мощность 10—20 см, не выдержаны по простиранию, 
часто выклиниваются на расстоянии 1—2 м. В рассланцованных алевролитах наблю
дается большое количество олистолитов бурых яшмовидных пород (от 5—10 см 
до 5 м ) , имеющих линзовидную форму, длинные оси олистолитов вытянуты по 
простиранию толщи в субмеридиональном направлении (см. рис. 28, а ).

Породы интенсивно брекчированы, разбиты большим количеством мелких 
чешуйчатых надвигов, плоскости которых имеют восточное падение при углах 
20—30°. В северной части района в береговых обнажениях между мысами Бур
ный и Рымник матрикс олистостромы состоит из черных рассланцованных ар
гиллитов с большим количеством мергелистых конкреций округлой формы 
(0 2—0,5 м ) . Среди олистолитов встречены белые мраморизованные известняки 
(см. рис. 28, б ) , вишнево-бурые миндалекаменные спилиты, зеленые и сургучные 
яшмы, мелкозернистые серые песчаники. Размер олистолитов 0,5—50 м в попе
речнике, Крупный олистолит спилитов с шаровой отдельностью слагает мыс 
Три Камня. На контакте с вмещающими породами в зоне шириной до 0,5 м 
спилиты интенсивно развальцованы и перетерты, обломки спилитов уплощен
ной формы (1— 20  см) погружены в тектоническую глинку и расположены 
параллельно контакту. Олистострома аналогичного характера наблюдается в 
разрезе по р. Озерной. Здесь в толще рассланцованных алевролитов и аргил
литов можно видеть олистолиты миндалекаменных спилитов, базальтов, мра
моров светло-серого цвета, тонкополосчатых сургучных яшм, спилитовых ла- 
вобрекчий, катаклазированных мраморизованных известняков розового цвета.
По внешнему виду и составу олистолиты аналогичны породам ракитинской 
свиты (см. выш е). По данным В.Т. Шейко, в северной части района, на лево
бережье р. Пиленга, в поле развития березовской свиты имеются небольшие 
тела ультраосновных пород — олистолиты (?). В отдельных обнажениях видно, 
что олистолиты как бы плавают в рассланцованных аргиллитах, часто можно 
наблюдать тонкие аргиллитовые "рубашки", которыми покрыты отдельные глы
бы. Размер олистолитов сильно варьирует — от глыб 0,2—0,5 м в поперечнике, 
видимых непосредственно в обнажениях, до нескольких сотен метров в длину 
при мощности 50—100 м. Длинные оси олистолитов вытянуты в северо-запад
ном направлении в соответствии с общим простиранием толщи. Мощность олис
тостромы в данном районе приблизительно 2000  м.

Олистостромовые образования распространены также в юго-западной части 
района, в нижнем течении р. Зловещей. Черные рассланцованные алевролиты, 
дающие оскольчатую щебенку, переполнены олистолитами разноцветных яшм, 
алевролитов, песчаников, часто эллипсоидальной формы (до 0,5 м по длинной 
о си). Русло реки загромождено крупными глыбами ( 5 X 5  м и больше) сургуч
ных яшм и белых мраморизованных известняков, покрытых аргиллитовыми 
"рубашками". В 1,5 км на северо-восток от горы Средней отмечается большое 
количество олистолитов светло-серых известняков и зеленых и сургучных яшм. 
Слоистая толща алевролитов (цемент олистостромы) наклонена на северо-вос
ток под крутым (более 50°) углом, а при приближении к устью р. Зловещей 
падения постепенно меняются на северные. Мощность олистостромы по р. Зло
вещей не менее 1,5 км. Однако имеются основания думать, что эта мощность 
завышена из-за тектонического "сдваивания" резреза. Так, в обнажениях по 
руч. Узкому, в 1,5—2 км ниже устья впадающего в него руч. Корейка, в 
толще флишоидного переслаивания песчаников и алевролитов отмечен надвиг. 
Плоскость надвига наклонена на северо-восток под углом 40 ; амплитуда его не 
ясна из-за плохой обнаженности, однако, принимая во внимание широкое разви
тие покровной тектоники в районе, можно предполагать, что она значительна.

Олистострома распространена также в 100 км севернее, в районе нампинской 
зоны серпентинитового меланжа (см. выше). Работами геологов СахТГУ  
(Н.В. Галушка) на основании находок верхнемеловой фауны доказано отсутст
вие отложений хойской свиты (поздняя юра—нижний мел) к югу от широты
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руч. Туманного. Нами к северу от устья этого ручья в толще рассланцованных 
алевролитов и аргиллитов обнаружены остатки призматических слоев иноцера- 
мов. К олистостромовым образованиям так же как м „ ин°иера-
вь,Ше. отнесена толща березовкой  
свиты, по данным геологов СахТГУ, не менее 3500 м

п п м , Т ИгаНОЙ ТОЛЩе' ЧаСТО имеющей флишоидный характер присутствуют 
олистолиты песчаников, миндалекамен^ых спилитов, сургучных и зеленых яшм

S S T S S S  ™ Х.  "” “ ™ " ков’ « в е я „я'ковР « ' р Ц ™  •
Олистолиты пород габбро-гипербазитового комплекса нами нигде не обнаоуже
ны. Именно для этого района И.Б. Плешаков (см. выше) отмечал часто встое 
чающиеся глыбы и блоки яшм и других пород, зажатые в осадочных породах 
рымникскои серии. Размер олистолитов варьирует от нескольких сантиметров до нес
кольких сотен метров. Цемент олистостромы -  толща сильно технизированны х паг 
сланцованных алевролитов (алевропеллитов) черного цвета иногда Х и ш о и я  
ного переслаивания таких алевродитов и полимиктовых песчаников - пород 
состоящих из обломков кварца, плагиоклаза, небольших количеств микроклйна 
2  И ПИР° КСеНОВ; В песчаниках присутствуют также обломки диабазов
^ т с т в у е Т 'о б т Г к и СТппотн°РОД' алевролитов- Связующая масса практически от- '
н ^ и яТ ю й о 1 Гя К з Г :Г  ПрИтертЬ1 друг к ДРУУ- В толще установлены падения на юго запад (запад), угол падения меняется от пологого до коутогп и гт
всегГолистостоо Наблюдаются мелкие подводно-оползневые дислокации. Лучше 
всего олистострома обнажена вдоль берега Охотского моря южнее мыса Де

Г „ Г и Г ™ КГ о ИХ „ ^ о Г а ' 0™ Г .Л0“  “ ,ше' ■ “* " »днако вблиои контакта с олистолитами особенно Knvn 

о л^ сто ли ТьГ(ри Г29° МеНЯЮТСЯ' СЛОИ ВМ6ЩаЮЩИХ Пород как 6ы облекают эти"

час?оОСв Т е ЬоКеговомИпб6п РеГа "рактически совпадает с простиранием толщи, то

= « Г Г '
Олистолиты часто испещрены штриховками и бороздами скольжения- пп

лении они как бы П°  Простиранию толЩ” в субмеридиональном нТправ-
, и как бы плавают во вмещающих алевролитах и аргиллитах Спелы

крупн°ыхТ?2 -П5Р м)бЛопаЮТ П° ЛИМИК1 °ВЬ1е песчаники. Иногда вокруг относительно крупных \ Z  о м ) олистолитов наблюдается шпрмгЬ ««oni/nw / 1  с \

£ p = S £ = - £ 3 S = s &

Вопрос о возрасте олистостромы принципиально важен, поскольку на примере 

Р и с .  28. Фрагменты олистостромовой толщи

ду мысами Бурный и Рымньнс-^в3” 5евернее устья Р- Мелкой; б — севернее устья р. Богатой меж- 
Урныи и Рымник, в -  в нижнем течении р. Мелкой; г  -  в нижнем течении р. Богатой
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Р и с .  29. Детали контакта крупного олистолита песчаников во вмещающих алевролитах. По
верхность олистолита представляет собой зеркало скольжения. Слои вмещающих алевроли
тов вблизи контакта с олистолитом изгибаются и как бы облекают его

многих районов мира установлено, что эти специфические толщи отражают этапы 
крупных горизонтальных движений [Эльтер, Тривизан, 1976; Соколов, 1977; 
Леонов, 1979; и др.].

Как уже отмечалось, олистострома рассматривается нами в объеме березов- 
ской свиты. В юго-восточной части Восточно-Сахалинских гор, на побережье 
Охотского моря, между мысами Бурный и Рымник, в мергелистых конкрециях, 
заключенных в алевролитах, автором обнаружены остатки Anapachyd iscus sp. 
indet. и Inoceramus sp. ex gr. naumanni Yok (поздний сантон— ранний кампан; опре
деления М.А. Пергамента). В этом же разрезе ранее В.М. Гранником и А.С. Шу- 
ваевым были найдены Eupachyd iscus sp., Anapachyd iscus sp., Anomya sp., Patella 
(Helcion) gigantea Schm., а И.А. Лопатиным, К.Ф. Рахмановым и В.П. Клюе
вым — раковины Inoceramus sch idti Mich. [Гранник, 1978]. Обнаруженная фа
уна позволила В.М. Граннику определить возраст березовской свиты (серии) как  
позднесантонский—датский (?).

В восточной части Восточно-Сахалинских гор (район мыса Делиль-де-ля Крой- 
ер) возраст березовской свиты на основании находок остатков кораллов, гид
роидных полипов, брюхоногих моллюсков кампанского возраста и радиолярий, 
характерных для верхней части верхнего мела (от кампана и выше), принима
ется как поздний кампан-Маастрихт (данные Н.В. Галуш ки).

Как уже отмечалось выше олистолиты, олистостромы представлены преимуществен
но кремнисто-вулканогенными породами богатинскойи ракитинской свит — различ
ного цвета яшмами, кремнистыми породами, известняками, песчаниками, спили- 
тами. Олистолиты офиолитов встречаются крайне редко и в несравнимо меньших 
количествах — это серпентиниты, офикальциты, листвениты и амфиболиты. Аб-

5?



солютный возраст амфиболита из олистолита (нижнее течение р. Мелкой) соот
ветствует 120 ± 3 млн. лет (ранний мел).

Можно думать, что олистострома примерно того же возраста развита и в рай
онах п-ова Терпения. Так, В.М. Гранник [1973] отмечал в составе учирской сви
ты (поздний кампан) глыбовые брекчии, состоящие из глыб и крупных блоков 
эффузивных и пирокластических пород подстилающих образований.

На юге Сусунайского хребта, в тектоническом блоке, залегающем среди ме
таморфических образований сусунайской серии, залегают флишоидные отложе
ния быковской свиты (верхний мел) с глыбами метаморфических пород. По 
мнению А.В. Рихтера [1981], толща имеет олистостромовый характер. Во вме- 

™ бЫ теРРигеннь|Х породах найдена фауна раннего кампана [Геология

СЕРПЕНТИНИТОВЫЙ МЕЛАНЖ НАБИЛЬСКОГО ХРЕБТА

Еще одним районом развития серпентинитового меланжа в Восточно-Сахалинс
ких горах, в их северной части, является Набильский хребет. Полоса меланжа 
протягивается вдоль осевой части северного окончания Набильского хребта на 
50 км при ширине 2 - 5  км (рис. 30 ). Меланж состоит из глыб и блоков (от 
нескольких до сотен метров в поперечнике) ультрабазитов, габброидов, амфиболи
тов, зеленых сланцев, родингитов, офикальцитов, лиственитов, плагиогранитов. В 
меланже также широко представлены породы относительного автохтона (см. ни
же) — красные и сургучные яшмы, спилиты, диабазы, туфы основного состава, 
известняки, граувакки. В составе меланжа, кроме того, присутствуют щелочные 
интрузивные и эффузивные образования. Среди глыбовых включений меланжа 
преобладают сургучные яшмы и спилиты. Серпентиниты, в которых заключены 
глыбы и блоки вышеперечисленных пород, составляют около 60% меланжа, од
нако это значение не является постоянным. Иногда количество серпентинитово
го цемента становится исчезающе малым, тогда меланж состоит из плотно при
тертых друг к другу глыб и блоков различных пород. Отдельные относительно 
крупные тела серпентинизированных ультрабазитов в зоне меланжа, как, напри
мер, массив Хребтовый (около 3 км2 ) , представляют собой субгоризонтальные 
пластины. Внутреннее строение таких тел характеризуется чередованием участ
ков сильно рассланцованных серпентинитов и массивных ультрабазитов. В ниж- 
неи части пластин всегда отмечаются интенсивное рассланцевание, брекчирование 
серпентинитов, в них закатаны глыбы и "окатыши" ультраосновных пород и 
подстилающих образований. Среди глыбовых включений меланжа в районе се
вернее горы Восьи встречены сильно деформированные и катаклазированные по
лосчатые гарцбургиты. Полосчатость создается за счет ритмичного чередования 
темных полос гарцбургита и светло-желтых — энстатитита (ширина полос 3—
4 см ). Аналогичные породы были описаны в пределах Шельтингского массива 
(см. выш е). Серпентинитовый цемент меланжа в тех случаях, когда это удается 
установить, представлен чаще всего апогарцбургитовыми серпентинитами.

Ультрабазиты Набильского хребта по петрографии, петрохимии, условиям за
легания аналогичны ультраосновым породам п-ва Шмидта и так же, как и пос
ледние, относятся к альпинотипным образованиям [Речкин и др., 1976]. Однако 
при сравнении меланжей Восточного хребта п-ва Шмидта и Набильского хребта 
бросается в глаза значительно большее, разнообразие глыбовых включений пос- Z - е  
леднего. Это связано с пестрым составом остринской свиты (относительно ав
тохтона) развитой в районе Набильского хребта. В глыбах известняков в ме
ланже обнаружены юрско-раннемеловые кораллы. Аналогичная фауна встречена 
в известняках остринской свиты [Рождественский, Речкин, 1975]. Данные ис
следователи предполагают, что находки окаменелостей характеризуют верхнюю 
кремнисто-вулканогенную часть офиолитового разреза, а ультрабазиты, габброи- 
ды, амфиболиты и зеленые сланцы глыбовых включений меланжа являются 
фрагментами древнего меланократового фундамента, на котором отлагались па
леозойские (?) и юрские-нижнемеловые кремнисто-вулканогенные образования.
В интерпретации этих исследователей меланж выходит на поверхность в виде про- 
труэии, прорывая кремнисто-вулканогенно-граувакковую толщу остринской и 
хойской свит (верхняя юра—нижний .мел). Внедрение протрузии обусловило 
формирование своеобразной антиклинали, свод которой сложен меланжем, а 
крылья — неогеновыми отложениями пиленгской и дагинской свит. Складка 
имеет северо-западное простирание и опрокинута на северо-восток. В северо- 
восточном крыле меланж надвинут на кремнисто-вулканогенную толщу острин-
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Р и с .  30. Схематическая геологическая карта северной части Набильского хребта, по материа
лам В.С. Рождественского, А.Н. Речкина и Ю.Н. Разницина

1 — четвертичные отложения; 2  — неогеновые осадочные породы; 3  — терригенные обра
зования хойской свиты (J3— K j hs); 4 — вулканогенно-осадочные образования остринской свиты 
(J3 —K jO s); 5  — амфиболиты; 6  — серпентинитовый меланж; 7 — массивные серпентинизиро- 
ванные ультрабазиты; 8  — надвиги; 9  — сбросы и сдвиги

ской свиты и на неогеновые терригенные образования, в юго-западном — меланж 
тектонически подстилает терригенные отложения хойской свиты.

Однако имеется ряд фактов, позволяющих нам несколько иначе интерпрети
ровать структуру данного района. Полосе серпентинитового меланжа Набильского 
хребта соответствует зона положительных магнитных аномалий. С этой зоной 
совпадает крупный гравитационный максимум, однако ось его смещена на нес
колько километров к востоку относительно зоны магнитных аномалий. Данное 
явление, на наш взгляд, связано с наклоном пластины меланжа на восток, куда 
смещен гравитационный максимум. Подобное явление хорошо известно, и в ка
честве примера можно привести данные по офиолитовому поясу Папуа и неко
торым другим районам мира [Milsom, 1973]. Кроме того, по данным Г.М. Ива
нова, магнитное поле в районах непосредственно к востоку от полосы мелажа 
Набильского хребта обнаруживает с ним единую природу. Эта территория ха
рактеризуется повышенным магнитным полем, на фоне которого вырисовывают
ся интенсивные положительные линейные аномалии, что интерпретируется как  
результат влияния пород основного—ультраосновного состава, погребенных под 
терригенными отложениями значительной мощности. Наблюдаемые ныне в от
дельных местах вдоль западного ограничения зоны меланжа крутые контакты с 
образованиями хойской свиты обусловлены молодыми движениями, так же как
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и в районе Восточного хребта п-ва Шмидта. Нами на отрезке Набильского хреб
та между горами Восьи и Соболь отмечено пологое налегание образований сер- 
пентинитового меланжа на терригенные породы хойской свиты (рис. 3 1 ). Таким  
образом, можно предполагать, что в данном случае мы имеет дело с шарьиро- 
ванием пластин меланжа с востока, со стороны Охотского моря, в интервале 
времени, соответствующем концу мелового периода. Продукты размыва серпен
тинитов впервые появляются в конгломератах дагинской свиты (верхний миоцен).

Автохтоном для пластины меланжа служат кремнисто-вулканогенные образования 
остринской свиты и терригенные отложения хойской, которые объединены в на- 
бильскую серию юрско-нижнемелового возраста [Геология СССР, 1970]. В стро
ении остринской свиты принимают участие спилиты, диабазы, диабазовые пор- 
фириты, туфы основного, среднего и кислого состава, яшмы, граувакки, алев
ролиты, кремнистые и глинистые сланцы, тела известняков; реже встречаются 
средние кислые и щелочные эффузивьи (до 10% от объема свиты). Для свиты на 
основании присутствия в разрезе граувакк с градационной слоистостью, шаро
вых спилитовых лав и радиоляритов принимается глубоководный генезис. Мощность 
свиты, по данным геологов С ахТГУ , достигает почти 3000 м. В известняках верхней 
части остринской свиты В.О. Савицкий собрал остатки шестилучевых кораллов, 
гидроидные полипы и строматопороидеи. По мнению Е.В. Краснова и В.О. Са
вицкого [1973], возраст вмещающих известняков отвечает поздней юре—низам 
раннего мела. В кремнистых породах предшествующими исследователями соб
ран комплекс радиолярий, по мнению А.И. Жамойды, безусловно, мезозойский, 
а скорее всего, юрский. При этом надо иметь в виду, что известняки в составе 
остринской свиты встречаются в виде отдельных глыб и блоков (остатки ри
фовых построек [Краснов, Савицкий, 1973]). Таким образом, вмещающие об
разования должны быть заведомо моложе. В шлифах радиоляритов нашей кол
лекции, из разрезов свиты по рекам Набиль и Правый Набиль определены ра
диолярии: Pseudoaulophacus f  lorensis Pessagno, Amphipyndax enessefi Foreman,
Amphipyndax tylotys Foreman, Amphipyndax stock i (Campbell and C la rk ), Dictio- 
m itra striata Lipman, Stichom itra asymbatos Foreman group, Hemicryptocapsa 
cf. tuberosa Dum itrica, а также многочисленные формы родов Amphipyndax sp„ 
Theocapsomma sp„ Dictiocephalus sp., свидетельствующие о позднемеловом (кам- 
панском ?) возрасте яшм (определения В.С. Вишневской). Отмеченные виды 
описаны Л.И. Казинцовой в верхнемеловых отложениях Западно-Сахалинских гор 
(красноярковская свита).

Хойская свита согласно залегает на остринской. В разрезе преобладают грау
вакки и породы смешанного песчано-алевритового и алеврито-глинистого состава. 
Мощность свиты в районе исследований не превышает 1000 м. Возраст свиты 
долгое время оставался и сейчас остается неясным из-за отсутствия фауны. По
роды хойской свиты по литологическим особенностям имеют большое сходство 
с верхнемеловыми отложениями восточной части Восточно-Сахалинских гор, на 
что указывали почти все исследователи, начиная с И.И. Тихоновича и П.И. По
левого [Геология СССР, 1970]. Кроме того, в алевролитах хойской свиты пред
шествующими исследователями были собраны обломки призматических слоев 
иноцерамов. В связи с этим, как отмечал Ю.М. Ковтунович, для верхней части 
хойской свиты не исключается позднемеловой возраст.

Таким образом, можно сделать предварительный вывод о позднемеловом 
возрасте толщи пород, относимых в районе исследований к набильской серии.
Это тем более вероятно, так как верхнемеловые толщи Восточно-Сахалинских 
гор, относимые к рымникской серии (богатинская и ракитинская свиты, см. 
выше), также имеют эвгеосинклинальный характер и очень схожи с образовани
ями, относимыми в северной части Восточно-Сахалинских гор к набильской се
рии. В ряде районов они и описывались ранее как породы набильской серии 
[Гальцев-Безюк и др., 1974].

Образования остринской и хойской свит смяты в сложные складки северо- 
западного простирания, опрокинутые на северо-восток, нарушены большим коли
чеством мелких чешуйчатых надвигов, плоскости которых наклонены на юго-за
пад, в результате чего вся толща в целом имеет складчато-чешуйчатые строение.
В отдельных случаях (среднее течение руч. Крутая Падь) в терригенной толще 
хойской свиты фиксируются лежачие и опрокинутые на запад и юго-запад 
складки, нарушенные субгоризонтальными надвигами. В.С. Рождественский в 
Набильском хребте закартировал несколько надвиговых чешуй, сложенных 
кремнисто-вулканогенными образованиями остринской свиты и надвинутых на 
северо-восток, на граувакковые отложения хойской свиты.
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Хаотичный рельеф в поле развития меланжа создается за счет глыб и блоков яшм, извест
няков, базальтов, образующих характерные выступы среди серпентинитов, дающих сглажен
ные формы рельефа. В правой части видно пологое налегание серпентинитового меланжа на 
терригенные образования хойской свиты

В последнее время остринская свиты считается аналогом орлинской свиты 
Восточного хребта п-ова Шмидта, и обе они объединены в единую позднепалео
зойскую—раннемеловую офиолитовую ассоциацию [Речкин и др„ 1975]. На наш 
взгляд, это неверно, и мы постараемся показать почему. Остринская свита сло
жена нормально стратифицированными образованиями, где вулканические поро
ды переслаиваются с яшмами, кремнистыми сланцами, известняками и туфами. 
Мощные (до 600 м) вулканогенно-кремнистые горизонты прослеживаются на 
значительные расстояния. Последовательный стратиграфический разрез орлинской 
же свиты отсутствует, она представляет собой сильно нарушенную базальтоид- 
ную толщу, залегающую в виде маломощной тектонической пластины на ультра- 
базитах (см. выш е). Яшмы и известняки слагают здесь глыбы и обрывки смя
тых прослоев, погруженные в базальты [Мытарев, 1969; Разницин, 1975], и 
являются, таким образом, более древними образованиями по сравнению с вме
щающими базальтами. В глыбах радиоляритов определен "смешанный" комп
лекс радиолярй, содержащий формы, близкие к характерным видам набильс
кого (верхняя юра—нижний мел) и ракитинского (верхний мел) комплексов 
[Жамойда, 1972]. Следовательно, вмещающие базальты должны быть заведомо 
верхнемеловыми. В составах спилитов и диабазов рассматриваемых свит имеют
ся различия. Так, базальтоиды п-ова Шмидта отличаются от пород остринской 
свиты пониженными содержаниями S i0 2, повышенными Т Ю 2, пониженными 
A l2 Оз .

Результаты исследований автора свидетельствуют, что тела офиолитов в вос
точной части Восточно-Сахалинских гор залегают в виде тонких субгоризонталь
ных пластин на позднемеловых образованиях1. Установлена такая последователь
ность пластин: нижняя пластина сложена олистостромовой толщей, на олисто- 
строме залегает покров сенонских глубоководных образований (богатинская и 
ракитинская свиты), а поверх всего залегают пластины офиолитов (рис. 32). 
Аналогичный пакет тектонических пластин, как это недавно было отмечено 
Н.А. Богдановым [1979], имеет место в Омане, на Ньюфаундленде и в некото-

Верхняя, эффузивно-радиоляритовая часть офилитового разреза в районе исследований или 
уничтожена последующей зрозией, или вообще не была выведена на поверхность. Последнее 
более вероятно, так как в пределах Восточного Сахалина мы всюду имеем дело с сильно 
нарушенными меланжированными частями офиолитового разреза, где на поверхность шарьи- 
рованы только отдельные тонкие тектонические пластины. В меланже имеются блоки спилив 
тов, радиоляритов, кремнистых пород, однако мы не в состоянии определить, попали ли 
они сюда из подстилающих меланж образований богатинской и ракитинской свит или их 
следует отнести к офиолитам.
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Р и с .  32. Схематический геологический разрез юго-восточной части Восточно-Сахалинских гор

1 — аргиллиты; 2  — алевролиты; 3  — песчаники; 4 — туффиты основного, среднего и кис
лого состава; 5  — кремнистые алевролиты; 6  — глинистые силициты; 7 — яшмы, радиоляри
ты; 8  — трахибазальты; 9  — спилиты с шаровой отдельностью, диабазы; 10 — иавестняки; 11 — 
туфобрекчии; 12—17 — офиолитовый комплекс; 12 — габбро-плагиограниты, 13 — амфиболи- 
зированные габбро и габбро-диабазы, 14 — базальтовые пиллоу-павы, 15 — дунит-гарцбурги- 
ты, 16 — серпентинитовый меланж, 17 — образования полосчатой серии

Р и с .  33. Реконструкция разреза офиолитов Восточного Сахалина

рых других районах. Возраст горизонтальных движений в районе исследований, 
приведших к появлению офиолитов в тех местах, где они сейчас находятся, оп
ределяется временем формирования олистостромы, которая является комплек
сом-показателем этих движений. Возраст олистостромы отвечает позднему санто- 
ну—данию. Именно этот интервал соответствует времени тектонического становления 
офиолитов в восточной части Восточно-Сахалинских гор. По данным В.В. Слод- 
кевича [1975 а], абсолютный возраст габбро-норитов и габбро-пегматитов бере- 
зовского массива 140 ± 12, 94 ± 10, 125 ± 6 , 142 ± 7 млн. лет (поздняя 
юра—середина мела). Столь древний возраст габброидов входит в противоречие 
с представлениями об интрузивном внедрении офиолитов в миоцене или в позд
нем мелу и хорошо согласуется с выводом о более раннем формировании и 
тектоническом становлении их в конце мела.

Верхнемеловые отложения района, объединенные в рымникскую серию (конь
я к —сантон, 4 км) [Гранник, 1973], рассматриваются нами, вслед за Ю.М. Ков- 
туновичем, В.Н. Шиловым [1969] и Е.Н. Меланхолиной [1975], как формаци
онный комплекс переходной стадии развития земной коры, который можно от
нести к туфогенно-кремнисто-граувакковой формации, содержащей прослои ба
зальтов, спилитов, палеотипных трахибазальтов, андезито-базальтов, андезитов, 
трахиандезитов, альбитофиров. Этой стадии в данном случае, вероятно, отвечает 
структура типа краевого моря, а "геодинамическая обстановка характеризова
лась преобладанием неравномерного и неповсеместного тектонического скучива- 
ния, на фоне которого возникали вторичные зоны растяжения" [Пейве и др., 
1976, с. 9 ] . Ранее нами было высказано предположение о взаимосвязи надвига
ния офиолитов в восточной части п-ва Шмидта и формирования впадины Дерю-
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гина, вызванного растяжением соответствующего ей участка земной коры в 
конце мела [Разницин, 1975]. Данные геолого-геофизических исследований в 
районе впадины Дерюгина не противоречат этому предположению (см. главу 
вторую). Взаимосвязь надвигообразования и растяжения земной коры во впади
не Дерюгина можно распространить и на остальные районы Восточного Сахали
на, до широты п-ова Терпения, включая рассмотренные выше районы [Разницин, 
1978]1.

Таким образом, рассмотренные офиолитовые аллохтоны не представляют со
бой того меланократового фундамента, на котором формировались палеозой
ские и мезозойские вулканогенно-кремнистые образования Сахалина. Фрагменты 
этого меланократового фундамента — серпентиниты, амфиболиты, в том числе 
гранатовые, эклогиты, по мнению автора, присутствуют среди метаморфических 
образований вальзинской серии в Восточно-Сахалинских горах и в Сусунайском 
хребте, возраст которой условно принимается как средний—верхний палеозой 
[Сергеев и др., 1973] или пермско-триасовый [Егоров, 1969]. Некоторые иссле

дователи полагают, что метаморфические породы представляют собой метамор- 
физованные аналоги верхнепалеозойских и мезозойских отложений набильской 
серии [Гальцев-Безюк и др., 1974].

Итак, в пределах Восточного Сахалина породы офиолитовой ассоциации слага
ют или моноклинальный пакет пластин (Восточный хребет п-ова Шмидта), или раз
розненные тектонические пластины (восточная и юго-восточная части Вос
точно-Сахалинских гор) поверх верхнемеловых образований. Полные ненарушен
ные разрезы офиолитов здесь отсутствуют. Однако, имея в виду большой ма
териал, накопленный по офиолитам различных районов мира [Пейве и др., 1977], 
по отдельным фрагментам офиолитового комплекса, выведенным на поверх
ность в различных районах Восточного Сахалина либо в качестве тектонических 
пластин, либо представленных в глыбовых включениях меланжа, можно попы
таться реконструировать разрез офиолитовой ассоциации (рис. 33). В основании 
такого разреза располагался интенсивно тектонизированный дунит-гарцбургито- 
вый комплекс, сложенный преимущественно гарцбургитами с подчиненным ко
личеством дунитов, верлитов и лерцолитов (Южно-Шмидтовский массив) и по
лосчатыми энстатитовыми перидотитами (Шельтингский и Нивхский массивы). 
Средняя часть разреза представлена своеобразным кумулятивным комплексом. 
Нижняя часть этого комплекса (полосчатая серия) состоит в целом из пере
слаивающихся между собой ультрабазитов, оливиновых и оливин-пироксенито- 
вых габбро, троктолитов и анортозитов (Березовский и Комсомольский масси
вы) . Фрагменты верхней части кумулятивного комплекса — сильно амфиболи- 
зированные габбро и габбро-диабазы, прорванные серией диабазовых и плагио- 
гранитных даек дайкового комплекса, и тела брекчированных габбро-плагиогра- 
нитов — присутствуют в Восточном хребте п-ова Шмидта (Прибрежный массив 
и д р .). Габброиды, широко распространенные в восточной части Восточно-Саха
линских гор в поле развития сенонских терригенно-кремнисто-оулканогенных 
образований, вполне могли входить в состав кумулятивного комплекса разреза 
офиолитов Восточного Сахалина. Но для решения этого вопроса необходимы 
специальные исследования.

В основании кумулятивного комплекса вдоль контакта с дунит-гарцбургита- 
ми, по-видимому, присутствовала кайма клинопироксенитов, возникшая в ре
зультате контактового метаморфизма. Существование такой каймы до разобще
ния офиолитового разреза можно предполагать из-за обилия глыб клинопи- 
роксенитовых брекчий и милонитов в меланже в основании пластин, сло
женных породами полосчатой серии (например, Березовский массив). Фраг
менты эффузивно-радиоляритовои части разреза предположительно поздне
мелового возраста выведены на поверхность в Восточном хребте п-ова 
Шмидта,

Таким образом, в реконструированном разрезе офиолитов Восточного Сахали
на присутствуют все основные разновидности пород офиолитовой ассоциации. 
Исходя из мощностей отдельных пластин, без учета последовавшей после их 
тектонического становления эрозии в результате поднятия, мощность офиолито
вого разреза составляла во всяком случае не менее 2000  м.

По петрохимическим особенностям породы офиолитовой ассоциации Восточ
ного Сахалина можно рассматиривать в качестве неполно дифференцированных 
офиолитовых ассоциаций со щелочной в начальной и толеитовой в конечной

\

,

1Бопее подробно эта связь рассмотрана в главе второй.
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Р и с .  34. Диаграммы AFM  для офиолитов Восточного хребта п-ова Шмидта (а) и сводная диа
грамма для офиолитовой ассоциации Восточного Сахалина (б)

1 — дунит-гарцбургитовый комплекс; 2-5  — кумулятивный комплекс: 2  — полосчатая се
рия (пироксениты, лерцолиты, вер литы, габбро-нориты, меланократовое габбро, троктолиты, 
габбро-анортозиты), 3  — габбро и габбро-диабазы, 4  — плагиограниты, 5  — дайковая серия 

( комплекс); 6  — базальтовый комплекс; 7  — линия дифферециации гавайских толеитов;
8  — линия раздела толеитовых и щелочных серий

стадии эволюцией составов по М.С. Маркову и др. [1977]. Диаграммы AFM  
офиолитов Восточного хребта п-ова Шмидта и юго-восточной части Восточно-Саха
линских гор взаимно дополняют друг друга (рис. 34 ). Смещение части фигура
тивных точек составов пород базальтового и габбро-диабазового комплексов в 
сторону увеличения относительной щелочности связано с вторичными изменени
ями и зеленокаменным перерождением.

МЕХАНИЗМ СТАНОВЛЕНИЯ ОФИОЛИТОВОГО КОМПЛЕКСА ВОСТОЧНОГО САХАЛИНА 
И ОБРАЗОВАНИЕ ВПАДИНЫ ДЕРЮГИНА

Как и во многих других районах периферии Тихого океана, офиолиты Восточ
ного Сахалина представляют собой фрагменты океанической литосферы, переме
щенные из расположенной восточнее глубоководной впадины. Тектоническое ста
новление офиолитовых аллохтонов связано с формировнием впадины Дерюгина 
в Охотском море, вызванным растяжением соответствующего ей участка земной 
коры в конце мелового периода.

Модель доорогенного становления офиолитового комплекса (термин А.Л. Книп- 
пера [1978]) Восточного Сахалина должна учитывать следующие факты, уста
новленные нами в процессе исследований.

Среди глыбовых включений серпентинитовго меланжа обнаружены различные 
офиолитовые брекчии, в том числе и офикальциты. Происхождение офикальци- 
тов явно тектоническое, а возникновение их большинство исследователей связы
вают с горизонтальной плоскостью скалывания вблизи поверхности М [Книппер, 
1978].

Габброиды офиолитового комплекса Восточного Сахалина претерпели ряд де
формаций, которые отсутствуют в секущих их дайках диабазов и плагиограни- 
тов. Более того, габброиды (Прибрежный массив п-ова Шмидта) сильно амфибо- 
лизированы, а рвущие их дайки претерпели лишь незначительное зеленокамен
ное изменение. Это позволяет предполагать перерыв между образованием габ- 
броидов и серией диабазовых и плагиогранитных даек.

Фрагменты верхней части разреза офиолитовой ассоциации (диабазовые и пла- 
гиогранитные дайки и тела плагиогранитов) подверглись интенсивному брекчи- 
рованию. Этот тип деформаций полностью отсутствует в базальтах и ассоцииру- 
щих с ними осадочных породах, что заставляет предполагать наличие перерыва 
между образованием комплекса параллельных даек и плагиогранитов, с одной 
стороны, и вулканогенно-осадочной частью разреза офиолитового комплекса, с
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Р и с .  35. Схема становления офиолитового комплекса, по А.Л. Книпперу [19781
1 — верхняя часть литосферы; 2 —5  — меланократовый фундамент: 2  — нижняя часть лито

сферы (верхняя мантия), 3  -  габбро и полосчатая серия, 4  — очаг, давший начало диабазовым 
дайкам, 5  -  дайковый комплекс; 6  — вулканогенно-осадочная серия; 7 — брекчии в кровле 
меланократового фундамента, в том числе и офикальциты; 8  — зона пластического течения 
пород; 9  — направление перемещения верхней части литосферы; 10 — уровень моря; 11 — услов
ные точки, показывающие относительный масштаб перемещения

другой. Более того, диабазовые дайки и базальты оторваны руг от друга по хи
мизму.

Перечисленные факты свидетельствуют о том, что формирование офиолитового 
разреза происходило длительно. «При этом, очевидно, происходило "сдирание" 
отдельных тонких пластин коры в одних местах и скучивание ее в других. На мес
те раздвинувшихся пластин вновь образуются породы офиолитовой ассоциации, что 
и обусловливает разрыв во времени между отдельными частями офиолитовго 
разреза» [Пейве и др., 1977, с. 14].

Формирование разреза офиолитового комплекса Восточного Сахалина могло 
быть связано с четырьмя этапами, каждый из которых характеризовался опре
деленными тектоническими и магматическими условиями (рис. 35).

Наиболее древний этап -  формирование дунит-гарцбургитовго комплекса — 
здесь не рассматривается, поскольку разбор этого сложного процесса не входит 
в задачи данной работы [Пейве и др., 1977; Книппер, 1978].

Второй этап становления офиолитового комплекса происходил при раздвиже- 
нии базальтовой оболочки в районе современной впадины Дерюгина. В поздней 
юре (абсолютный возраст габброидов Березовского массива 1 4 2 + 7  млн. лет, 
см. выше) в утоняющуюся за счет раздвижения зону внедрялась основная маг
ма, кристаллизация которой привела к формировнию полосчатой серии и габ
броидов кумулятивного комплекса, фрагменты которых в виде разрозненных 
тектонических пластин присутствуют в юго-восточной части Восточно-Сахалинс
ких гор и на п-ове Шмидта. В процессе растяжения и "сдирания" верхней части 
литосферы вблизи поверхности М возникла зона брекчий, развивавшаяся по 
ультроосновным породам верхней мантии.

Третий этап формирования разреза офиолитов начался с внедрения комплек
са диабазовых даек и закончился внедрением даек плагиогранитов в начале 
коньякского века (абсолютный возраст плагиогранитов из дайкового комплек
са 87 млн. лет, см. выше). Брекчирование даек и тел плагиогранитов и образо
вание своеобразного комплекса габбро-диабаз-плагиогранитных брекчированных 
пород (Восточный хребет п-ова Шмидта) происходило в процессе продолжающе
гося растяжения и "удаления" верхней части земной коры. Вероятно, источни
ком базальтовой магмы, давшей начало дайковому комплексу и телам пла
гиогранитов, явился новый магматический очаг, не связанный с камерой, где 
происходило образование кумулятивного комплекса. Плагиограниты представ
ляют собой дифференциаты той же базальтовой магмы. К концу этого, третьего, 
этапа кровля меланократового фундамента, сложенная тектонической брекчией 
серпентинизированных ультрабазитов, в результате удаления верхней части лито
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сферы была выведена на дно морского бассейна в «сферу седиментации, где 
карбонатные илы проникали в промежутки между обломками и цементировали 
их, образуя офикальциты. Образование офикальцитов происходило не в откры
том океане, а в пределах структуры, аналогичной краевому морю, о чем в 
числе прочих фактов свидетельствует некоторая опресненность бассейна, установ
ленная при изотопном анализе карбонатного материала офикальцитов (см. выше).

Последний, четвертый этап образования офиолитового комплекса связан с 
формированием эффузивно-радиоляритовой части. Одновременно с излиянием 
базальтов, которое было очень кратковременным и охватывало лишь незначи
тельную часть коньякского века, происходили обрушение пород, слагавших 
склоны поднятий сильно расчлененного рельефа дна бассейна, и внедрение прот- 
рузий серпентинитов и субвулканических базальтовых тел. В результате этих 
процессов обломки пород меланократового фундамента, базальтов, радиоляри
тов, известняков образовали прослои внутри вулканогенно-осадочной части раз
реза. Фрагменты этих брекчий сохранились в виде глыб в серпентинитовом ме
ланже восточной части Восточно-Сахалинских гор. Процесс-растяжения коры, 
раздвиг и сдирание верхней ее части, на фоне которого происходило излияние 
базальтов, как уже отмечалось, был очень кратковременным и, кроме того, 
носил импульсивный характер. В результате частых и сильных землетрясении про
исходили обрушение глыб и блоков пород с отодвигающихся краев впадины и 
захоронение их в изливающихся базальтах. Все это привело к образованию ис
ключительно своеобразной эффузивно-радиоляритовой части офиолитового разреза, 
представленной на п-ове Шмидта, где осадочные породы не образуют протяжен
ных прослоев и линз в базальтах, а присутствуют в них в виде глыб и обрывков де
формированных прослоев.

На этом формирование офиолитового разреза и образование новой океаничес
кой коры в районе впадины Дерюгина завершилось. К концу коньякского века новообра 
зованная впадина вступает в новую стадию своего развития — стадию краевого 
моря. К концу сантона на фоне незначительного растяжения с одновременным 
прогибанием здесь накапливается комплекс отложений собственно краевого 
моря (богатинская и ракитинская свиты; 3000—4000 м ), представленный соче
танием кремнисто-глинистой (богатинская свита) и кремнисто-вулканогенной 
(ракитинская свита) формаций [Гранник, 1973, 1978]. Нижняя часть этого 
разреза состоит из чередования мощных (200—300 м) пачек силицитов и крем
нистых аргиллитов с пачками кремнисто-глинистых туффитов и пепловыхзуфов. 
Вверх по разрезу увеличивается роль вулканомиктовых и вулканических по
род, вероятно, по мере роста и развития расположенного по соседству поднятия 
островной дуги позднемелового возраста, предположительно установленного на
ми в центральной части акватории Охотского моря [Гесщекян и др., 1976].

Таким образом, гипотетический разрез впадины Дерюгина к концу сантон- 
ского века характеризовался наличием полного разреза океанической коры и 
вышезалегающего комплекса отложений собственно краевого моря и сходен с 
разрезами древних краевых морей геосинклинальных областей, описанных 
С.В. Руженцевым с соавторами [1977].

К началу кампана процесс растяжения во впадине Дерюгина вновь активизи
ровался. Одновременно с этим происходило растяжение земной коры в районе 
Западно-Сахалинского прогиба. Для Центрально-Сахалинского разлома, служаще
го восточным ограничением прогиба, бурением установлено выполаживание на 
глубине и превращение его в надвиг [Новиков, 1969]. Пологий наклон сместителя 
на запад может указывать на движение масс при надвигании с запада. Имеющиеся 
данные свидетельствуют о большой протяженности разлома, длительности его 
развития и важной роли в формировании структур вплоть до настоящего вре
мени [Меланхолина, 1973]. Предполагается, что разлом был заложен в позднеме
ловое время по границе Западной и Восточной областей Сахалина [Занюков,
1971], хотя достоверные данные о его существовании имеются только для позд
него олигоцена и неогена.

Как следствие взаимодействия разнонаправленных векторов тангенциального 
напряжения в западной части впадины Дерюгина создаются условия сильнейшего 
горизонтального сжатия, образуются пологие тектонические срывы, наклоненные 
на восток, часть из которых достигает дунит-гарцбургитов. По этим срывам в 
интервале времени поздний сантон—даний тонкие пластины ульрабазитов, габбро- 
идов, пород дайкового комплекса, плагиогранитов, базальтов, а также мощные 
пластины перекрывающих офиолиты кремнисто-глинисто-вулканогенных обра
зований надвигались на структуры Восточного Сахалина. Перед фронтом пластин
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при их поступательном движении формировалась олистострома. Первыми начали 
движение пластины кремнисто-глинисто-вулканогенных пород верхней части раз
реза, давая основную массу олистолитов в олистострому, а уже потом — плас
тины офиолитового комплекса, выстилающего основание впадины Дерюгина, от
членившиеся по срывам в верхней части дунит-гарцбургитового комплекса, в ос
новании кумулятивного комплекса, в верхней части слоя габбро и вдоль кон
такта дайковой серии с вулканическими породами. В основании каждой из 
пластин формировался серпентинитовый меланж как результат высокого давле
ния, возникавшего между трущимися поверхностями пластин, что создавало 
благоприятные условия для их движения.

Корневой зоной офиолитовых аллохтонов Восточного Сахалина, таким образом, 
является зона, к которой приурочена полоса положительных магнитных анома
лий, протягивающаяся на шельфе Восточного Сахалина. Амплитуда горизонталь
ных перемещений офиолитов составляла в среднем несколько десятков кило
метров.

Процесс тектонического скучивания, надвигания офиолитовых пластин, проте
кал довольно быстро и начался практически сразу вслед за формированием эф- 
фузивно-радиоляритовой части офиолитов. Внедрение серии параллельных даек 
отвечало самому началу коньякского века и предшествовало заключительному 
этапу магматического становления офиолитов — излиянию базальтовых лав. Вре
мя же горизонтальных движений, приведших к надвиганию офиолитов, соответ
ствует возрасту олистостромы и отвечает интервалу поздний сантон—даний (10—
15 млн. лет). Следовательно, в промежуток времени, по крайней мере отвечаю
щий сенону, произошли следующие события: формирование эффузивно-радиоля- 
ритовой части офиолитового комплекса (конец океанической стадии), накопле
ние кремнисто-глинисто-вулканогенной толщи (переходнаяя стадия, или стадия 
собственно краевого моря), формирование олистостромы и серпентинитового 
меланжа.

В результате тектонического становления офиолитов в конце мела произошла 
частичная релаксация напряжений, и в палеогене, и в неоген-четвертичное время 
на фоне незначительных растяжений коры происходило заполнение впадины Де
рюгина осадками, которое продолжается и в настоящее время.

Процесс скучивания, помимо основного этапа становления покровной струк
туры Восточного Сахалина, не закончился вплоть до настоящего времени. Это 
связано с продолжающимся растяжением в тылу офиолитовых аллохтонов, во 
впадине Дерюгина (см. выш е), и с начавшимся в палеогене (?) растяжением 
перед их фронтом в районе Татарского пролива. Вывод о рифтовой природе 
Татарского пролива подтверждается всем комплексом имеющихся геофизических 
данных [Кропоткин, Шахварстова, 1965; Глубинное ..., 1971; Ковылин, Строев, 
1973; Геофизика .... 1974; Меланхолина, 1975]. В результате в палеогене про
изошло общее поднятие Восточного Сахалина (палеогеновые отложения здесь 
отсутствуют, кроме небольших выходов олигоценовых осадочных образований 
мачигарской свиты в районе Восточного хребта п-ова Шмидта), а в отдельных 
случаях — и надвигание серпентинитового меланжа на миоцен-плиоценовые обра
зования. Поднятие Восточного Сахалина имеет место и в настоящее время.
П.М. Сычев [1966] подметил связь гравитационных аномалий с неотектоникой. 
Площади, где происходят интенсивные поднятия, по местоположению соответст
вуют зонам максимумов аномалий силы тяжести. Последние, как известно, при
урочены к зонам распространения офиолитов (Восточный хребет п-ова Шмидта, 
Набильский хребет и другие районы). Современное поднятие в районах Восточ
ного хребта п-ова Шмидта и восточной части Восточно-Сахалинских гор подтвер 
ждается также наличием морских террас, висячих речных долин и множества мел
ких рек и ручьев, обрывающихся в море водопадами, и т.п.

В некоторых случаях края офиолитовых пластин рассекаются молодыми 
(плиоцен-плейстоценовыми) правыми сдвигами, которые нередко маскируют 
надвиговую природу офиолитовых тел. Такие сдвиги установлены на п-ове Шмид
та и в Восточно-Сахалинских горах [Рождественский, 1972, 1975]. На основании 
имеющихся данных по акватории Охотского моря, в частности по району север
ного борта Южно-Охотской впадины, где нами установлена та же система суб
меридиональных сдвигов, можно предположить, что эти нарушения обусловлены 
раскрытием Южно-Охотской впадины в неоген-четвертичное время, а следова
тельно, горизонтальным сжатием в субмеридиональном направлении.

В результате сложения векторов тангенциального напряжения, направленных 
под прямым углом друг к другу, результирующая оказалась направлена на
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северо-запад. Следствием этого явился поворот структур п-ова Шмидта относи
тельно простирающихся южнее зон в том же направлении (на северо-запад).

После того как мы рассмотрели вероятный механизм образования впадины 
Дерюгина и тектонического становления офиолитового комплекса, возникает 
вопрос, куда же перемистилась "содранная' в процессе растяжения земной ко
ры под впадиной верхняя часть литосферы и какими образованиями она пред
ставлена. Если верна наша схема, то эти образования должны быть по крайней 
мере древнее пород полосчатой серии, входящих в систему офиолитовых аллох
тонов Восточного Сахалина. Самое древнее значение абсолютного возраста габ- 
броидов полосчатой серии Березовского массива отвечает поздней юре — 142 ± 
± 7 млн. лет. Следовательно, "содранная" литосфера должна иметь по меньшей 
мере раннеюрский, а скорее всего, более древний возраст. В Восточно-Сахалинс
ких горах наиболее древней толщей является вальзинская серия. Эта серия сло
жена метаморфическими породами пренит-пумпеллиитовой, зеленосланцевой, эпи- 
дот-амфиболитовой и глаукофановой фаций, образованными при метаморфизме 
терригенных и глинистых пород с прослоями яшм и основных эффузивов (ниж
няя часть вальзинской серии), а также лав и туфов основного состава, тел габ- 
броидов и ультрабазитов (верхняя часть) [Гальцев-Безюк и др., 1974]. Мета
морфические породы представляют собой, скорее всего, метаморфизованные 
аналоги верхнепалеозойских и мезозойских отложений набильской серии, отно
симых к океанической стадии [Меланхолина, 1975]. Можно предположить, что 
эти образования и являются фрагментами "содранной" литосферы, в результате 
растяжения и удаления которой сформировалась новообразованная кора впади
ны Дерюгина.

С процессами "сдирания" и "удаления" верхней части литосферы, которые 
должны были происходить в условиях интенсивных тангенциальных напряжений, 
можно связать широко развитые в составе вальзинской серии образования глау
кофановой фации метаморфизма. В этой трактовке находит свое объяснение и 
чешуйчатое строение метаморфической толщи с Движением масс с востока на 
запад [Гальцев-Безюк и др., 1974]. Среди глыбовых включений серпентинитово- 
го меланжа Набильского хребта присутствуют глыбы и блоки эпидот-альбит-ам- 
фиболовых сланцев со щелочным амфиболом. По устному сообщению Н.Л. Доб- 
рецова, частично просматривавшего наши шлифы, аналогичные породы были 
описаны им в составе вальзинской серии в Сусунайском хребте, в разрезе по 
р. Комиссаровке [Добрецов, 1974]. В маланже и олистостроме восточной части 
Восточно-Сахалинских гор имеются аналогичные амфиболиты с радиогенными 
датировками 120—140 млн. лет (см. выше).

Таким образом, предположенная гипотеза происхождения офиолитового раз
реза, формирования впадины Дерюгина и тектонического становления офиолито
вых аллохтонов Восточного Сахалина в целом соответствует представлениям о 
развитии и преобразовании океанической коры, развиваемым в последнее время 
в Геологическом институте АН СССР [Пейве и др., 1976, 1977]. Модель дооро- 
генного (магматического) становления офиолитового комплекса, предложенная 
А.Л. Книппером [1978], на наш взгляд, удачно объясняет целый ряд фактов, 
установленных автором при изучении офиолитов Восточного Сахалина. С неко
торыми дополнениями и изменениями она, как это видно из приведенного выше 
текста, вполне может быть применена для исследуемого нами региона. Рассмат
ривая вопросы возможного механизма образования впадины Дерюгина и станов
ления офиолитовых аллохтонов с более общих позиций, можно говорить о су
щественной роли деструктивных явлений на переходной стадии развития зем
ной коры.
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ГЛАВА ЧЕТВЕРТАЯ

ОФИОЛИТОВЫЕ АЛЛОХТОНЫ И СОПРЕДЕЛЬНЫЕ ГЛУБОКОВОДНЫЕ ВПАДИНЫ 
В ЮГО-ЗАПАДНОЙ ЧАСТИ ТИХОГО ОКЕАНА

В этой главе будут рассмотрены офиолитовые аллохтоны Папуа Новой Гвинеи, 
Новой Каледонии и Северного Калимантана, Выбор сравнительных объектов обуслов
лен одной главной причиной: возможностью понять механизм образования офио- 
литовых аллохтонов на западе Тихого океана, которые связаны с формировани
ем в соседних зонах глубоководных котловин. В выбранных районах Тихого океа
на это можно проследить наиболее наглядно.

ОФИОЛИТЫ ПАПУА НОВОЙ ГВИНЕИ

В настоящее время геолого-геофизическими методами Папуаский офиолитовый 
пояс изучен лучше, чем любая другая часть на западной периферии Тихого океана. 
Здесь присутствуют полные, ненарушенные офиолитовые разрезы. Пояс будет 
охарактеризован в основном по работам X . Дэвиса, в том числе с использовани
ем его исчерпывающей монографии по данному региону [Davies, 1971J. ифио- 
литовый комплекс Папуа ранее неоднократно рассматривался в нашей литературе. 
Так, А .В. Пейве [1969] приводил его в качестве примера надвига океанической 
геосинклинали на континентальную окраину. М.С. Марков [1973, 1975] рассматри
вал пояс с точки зрения сложения и расшифровки общих особенностей строения 
и формирования океанической коры. Автор данной работы дал его краткое опи
сание под углом зрения сравнительной тектоники с офиолитовыми поясами Во
сточного Сахалина и Калимантана [Разницин, 1975].

История исследования Папуаского офиолитового пояса приведена в одной из i 
публикаций X . Дэвиса [Davies, 1977], здесь мы отметим только, что существова
ние пояса ультраосновных пород на северо-восточном склоне хребта Оуэн Стэнли 
(восточное окончание о-ва Новая Гвинея) впервые было установлено австралий

ским геологом Э. Стэнли в 1921 г. Интерес к геологии этого региона резко увели
чился в связи с развитием идей "новой глобальной тектоники", а в последнее^ 
время этот пояс рассматривается как классический пример офиолитов в западной 
части Тихого океана [Колман, 1979].

Папуаский офиолитовый пояс протягивается с северо-запада на юго-восток на 
расстояние 400 км при ширине около 40 км (рис. 3 6 ). На западе и юго-западе 
пояс граничит по крупной системе разломов Оуэн Стэнли с метаморфическими 
породами сиалического ядра Восточного Папуа. Эти породы прерывисто обнажены 
в сравнительно узкой, но огромной по протяженности полосе (900 х 60 км) и 
представлены сланцами различных ступеней метаморфизма, гнейсами и метабазаль
тами. Вдоль системы разломов Оуэн Стэнли в зонах шириной до нескольких 
километров присутствуют лавсонитовые и глаукофановые сланцы, часто зеленые 
сланцы с примесью глаукофана [Davies, 1971, 1977] .  В хребте Оуэн Стэнли обна
жаются графит-кварц-полевошпат-слюдистые сланцы с небольшим количеством мра
моров, сланцев из основных пород и рассланцованных конгломератов [Davies, 
Sm ith, 1971]. Первичный состав пород отвечал туфогенным песчаникам, аргилли
там, алевролитам с обломками кварца, плагиоклаза, кислых вулканических пород 
и карбонатного материала. В метаморфических породах обнаружена микрофауна 
апта-сеномана (в северной части), а в прослоях мраморов в метабазальтах на 
юго-востоке полосы выходов метаморфид установлены маастрихтские планктон
ные фораминиферы. Возраст главной эпохи метаморфизма — ранний—средний эоцен, 
поскольку абсолютный возраст амфиболов из образцов роговообманковых грану- 
литов вблизи одного из разломов в системе Оуэн Стэнли составляет 52 ± 1 и 
42 ± 4 млн. лет.

Папуаский офиолитовый пояс состоит из трех зон: ультрабазитов, габбро и | 
базальтов. Они грубо наслоены друг на друга и наклонены в сторону Соломоно
ва моря. Ультрабазиты залегают в основании офиолитового комплекса, они сменя
ются габброидами, выше следуют базальты. Падение пород восточное, северо-во
сточное, средний угол падения, по данным геологического картирования, поряд
ка 30°. „ й

Ультраосновные породы обнажаются вдоль внутренней стороны пояса на боль
шей части его длины. В горах Бовуту (северный сектор пояса) ультрабазиты об
разуют тела до 20 км в ширину и до 50 км в длину. В центральной части пояса 
(хребты Аура-Куира и Отавиа) они образуют вытянутую в плане ленту с размера-

64



Р и с .  36. Схематическая геологическая карта Папуаското офиолитового пояса [Davies, 1976]
1 — аллювий; 2  — вулканические породы плиоцен-четвертичного возраста; 3  — плиоцен- 

плейстоценовые вулканические образования дислоцированные; 4  — среднемиоценовые гра- 
нодиориты; 5  — среднемиоценовые туфы и известняки; 6—8  — эоценовые породы; 6  — базаль
ты, 7 — андезиты, 8  — тоналиты; 9 —10 — меловые образования: 9  — сиалические метаморфи- 
ды, содержания иногда метабазальты, 10 — метабазальты; 11—14 —офиолиты: 11 — базальты, 
пиллоу-лавы базальтов, 12 — габброиды, 13 — ультрабазиты с кумулятивными (магматическими) 
структурами, 14 — ультрабазиты с тектоническими структурами; 15 — вулканы: а — активные, 
б  — потухшие

ми 50 х Ю км. На крайнем юго-востоке пояса ультрабазиты слагают отдельные 
тектонические пластины мощностью 2 км. Если угол падения действительно ра
вен 30 °, то общая мощность ультраосновных пород составляет 4—В км. В основа
нии разреза ультрабазитов залегают так называемые ультраосновные тектониты. 
По составу они очень однообразны, отличительной их чертой является высокая 
магнезиальность и обедненность литофильными элементами. Типичной породой 
являются гарцбургиты с жилами и неправильными телами дунитов и энстатити- 
тов. Большинство гарцбургитов представляет собой гомогенную породу, но иног
да наблюдается слоистость благодаря чередованию горизонтов богатых и бедных 
энстатитом. Энстатитовые пироксениты образуют дайки и неправильной формы 
тела до 5 м в поперечнике. Следует отметить наличие также небольших даек и 
тел крупнокристаллических энстатитов, в которых отдельные кристаллы достига
ют 10 см в длину. Ультраосновные тектониты характеризуются интенсивными
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деформациями, катаклазом, широким развитием зон дробления и милонитиза- 
ции. Последние наиболее широко развиты в юго-восточной части пояса. Подоб
ное явление связывается с развитием в этом районе надвиговых чешуй. Ультра- 
базиты с тектоническими текстурами и структурами составляют более 90% всех 
закартированных ультраосновных пород.

Верхняя часть разреза (2—5% от общего объема ультрабазитов) ультраоснов
ных пород (кумулятивные перидотиты) характеризуется кумулятивными магма
тическими структурами и отличается от ультраосновных тектонитов по химизму 
и минералогии, причем наиболее отличительной их чертой является присутствие 
в породах клинопироксена. Оливин, ортопироксен, хромшпинелиды и клинопиро- 
ксен представлены в кумулятивной фазе, и только в некоторых случаях тот или 
другой пироксен явно посткумулятивный. В посткумулятивной фазе имеется 
небольшое количество плагиоклаза. Мощность этих пород достигает 500 м, рас
пространены они далеко не повсеместно и образуют изолированные выходы вдоль 
всего офиолитового пояса. Эти породы деформированы значительно слабее ниже
лежащих ультрабазитов.

Большинство пород ультраосновной зоны серпентинизировано, при этом в них 
проявлена очень ранняя серпентинизация, предшествующая образованию габброи- 
дов [Марков, 1975]. Серпентинизация ультрабазитов усиливается с приближени
ем к контактам с габброидами. По X . Дэвису, кумуляты слагают переходную 
зону к вышележащим кумулятивным габбро.1 М.С. Марков [1975] в северной 
части пояса к югу от пос. Саламауа наблюдал переходные зоны, в которых пере
слаиваются ультрабазиты, разнообразные габбро и анортозиты (мощность отдель
ных слоев несколько сантиметров). Кроме того, там же описаны постепенные 
переходы от мелкозернистых дунитов через троктолиты к оливиновым габбро2.

Выход зоны габброидов расположен между ультрабазитами на западе и базаль
тами на востоке на всем протяжении Папуаского пояса. Нижнюю часть зоны 
габброидов слагают кумулятивные габбро мощностью до 3 км [Марков, 1975; 
Davies, 1977]. Часто это полосчатые крупнозернистые породы, состоящие из 
оливина, клино- и ортопироксена, основного плагиоклаза, редко — хромита. 
Подобные породы слагают до 30% от общего объема габброидов. В габброидах 
с кумулятивными структурами иногда наблюдается слоистость. Каждый слой со
стоит из темноцветных минералов внизу и плагиоклаза вверху; подобное явление 
описывается иногда как ритмичная или "градационная" слоистость.

Выше находятся так называемые "зернистые" габбро, слагающие большую 
часть габброидов пояса. "Зернистые" габброиды характеризуются большим разно
образием типов пород, среди которых преобладают гомогенные интрузивные габ
бро с подчиненным количеством кумулятивных габбро, габбро с ориентирован
ными структурами (Streaky gabbro); реже встречаются крупнозернистые породы 
и габбро-пегматиты. Структуры пород аллотриоморфные, гипидиоморфные и 
гранобластовые. Сложены они основным плагиоклазом (анортит-битовнитом), 
орто- и клинопироксеном, иногда присутствует оливин. Магматическая роговая 
обманка редка. Непрозрачные окислы железа и сульфиды отсутствуют в боль
шинстве типов пород, но в крупнозернистых разностях они слагают до 10% от 
объема породы. Акцессорные хромит и рутил иногда отмечаются в кумулятив
ных габбро. В "зернистых" габброидах широко развиты деформации.

Венчают разрез габброидного комплекса офитовые "верхние" габбро. Они 
характеризуются субофитовыми и офитовыми структурами, размер зерен обыч- 
но 1—2 мм, сложены породы авгитом (гиперстеном), битовнитом (лабрадором), 
в редких случаях присутствует роговая обманка, кварц, кислый плагиоклаз. 
Акцессории — титано-магнетит. Как отмечал М.С. Марков, эти породы сильно на
поминают те образования, которые выделяются в других районах как габбро-диа- 
базы . "Верхние" габбро, как полагает X . Дэвис, слагают переходную зону от 
габброидов к вышележащим эффузивам. Мощность их достигает 1 км.

Общая мощность габброидного комплекса составляет приблизительно 7 км. 
Определения абсолютного возраста по двум образцам габбро (по валу и плагио-

В целом контакт ультрабазитов с габброидами в Папуа Новой Гвинее может быть трех 
типов, интрузивным (габбро прорывают ультрабазиты), тектоническим и переходным от

2 ультрабазитов-кумулятов к габброидным кумулятам.
Фрагменты подобных переходов имеют место и в Восточно-Сахалинских горах, например 
в Березовском массиве (см. вы ш е).
Таковы, в частности, габбро-диабазы Прибрежного массива в Восточном хребте п-ова Шмидта 
на Сахалине (см. выш е).
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клазу) дают значения 147—150 млн. лет. В целом породы габброидной зоны де
формированы незначительно (за исключением "зернистых" габбро), но сильная 
трещиноватость указывает на то, что они подверглись стрессу. Полосчатые габ
бро обычно обнаруживают признаки скольжения вдоль прослоев, богатых оливином.

Вторичные изменения габброидов незначительны. Только небольшая их часть 
уралитизирована и соссюритизирована. В оливиновом габбро оливин, как прави
ло, серпентинизирован, по плагиоклазу развивается гидрогроссуляр и пренит.

Граница между зоной габбро и базальтовой зоной проводится по смене офи
товых габбро базальтами и долеритами, В отдельных случаях граница между 
габбро и базальтами хорошо дешифрируется по аэрофотоснимкам и топографиче
ским картам — для базальтовой зоны характерен резко расчлененный рельеф с 
характерными утесами и острыми гребнями хребтов с вогнутыми склонами. Кон
такт обычно падает на восток под углом 30°. В северной части пояса, в горах 
Бовуту, базальтовые пиллоу-лавы вблизи контакта залегают почти горизонтально.
В одной из статей, посвященных тектонике Папуасского офиолитового пояса,
X . Дэвис [Davies, 1977] в переходной зоне от габброидов к базальтам выделяет 
комплекс параллельных даек (Sheeted dyke complex) мощностью около 1 км.

Базальтовая зона протягивается на всю длину Папуаского пояса, частично она 
перекрыта среднемиоценовыми и более молодыми вулканическими и осадочными 
породами. Радиометрические данные по пироксенам из базальтовой лавы опре
деляют ее возраст в 117 млн. лет (нижний мел). В северной части пояса в мерге
лях, ассоциирующих с пиллоу-лавами, обнаружены деформированные планктон
ные фораминиферы (Globotruncana) позднемелового возраста (Маастрихт). Сред
няя мощность базальтовой зоны, если принять восточные падения под углом 30 , 
составляет 4 км [Davies, 1977]. Нижняя часть разреза сложена массивными доле
ритами и базальтами. В разрезе зоны в целом доминируют пиллоу-лавы, по соста
ву отвечающие базальтам и спилитам. Мощность отдельных потоков 5—6 м. Встре
чаются прослои автомагматических брекчий, гиалокластитов и известковистых 
песчаников. Выше по разрезу изредка наблюдаются кератофиры, а в северной 
части пояса, в горах Бовуту, кверху увеличивается содержание дацитовых лав и 
туфов. Еще севернее дациты составляют 50% разреза; в других районах пояса 
дациты отсутствуют. Вторичные изменения базальтов выражены в уралитизации, 
хлоритизации, соссюритизации, альбитизации. Большую часть этих изменений 
X. Дэвис связывает с подводным выветриванием пород. Базальты не подверга
лись региональному метаморфизму в фациях выше цеолитовой, за исключением 
тех базальтов, которые находятся в надвиговых чешуях в основании офиолито
вого комплекса. Метаморфизм в подобных случаях представлен пренит-пумпел- 
литовой фацией, а вдоль разломов системы Тимено (средняя часть пояса) — фа
циями до зеленых, сланцев, амфиболитов и гранулитов. По составу базальты от
вечают кварцевым толеитам с аномально низкими содержаниями К20  [Davies, 1977].

Тоналиты (роговообманково-кварцевые диориты) прорывают породы зон габ
броидов и базальтов в виде штоков до 5 км в поперечнике. Они обычно локали
зованы на контакте габбро и базальтов. Тоналиты датируются эоценом (50— 
55 млн. лет) и, как полагает X . Дэвис, не связаны генетически с другими порода
ми офиолитового комплекса. Однако для некоторых мелких тоналитовых што
ков принимается меловой возраст и предполагается, что тоналитовая магма пред
ставляла собой межкумулятивную жидкость от габброидных кумулятов.

Согласно X. Дэвису, габбро, базальты и самая верхняя часть ультрабазитов с 
кумулятивными структурами образовались в единой магматической камере. 
Ультрабазиты, не имеющие кумулятивных структур (ультраосновные тектониты), 
являются обычными альпинотипными перидотитами (реститом — твердым остат
ком после выплавки из пиролита базальтов). Они и представляют домеловую 
верхнюю мантию. М.С. Марков [1975] отмечал имеющиеся трудности в объясне
нии существенных различий в химизме ультрабазитов, габброидов и базальтов 
простой дифференциацией единого очага; для габброидов он принимал метасома- 
тическое происхождение. X. Дэвис [Davies, 1971] показал, что комплекс пород 
Папуаского пояса сходен со средиземноморскими офиолитами, альпинотипными 
перидотит-габбровыми комплексами и породами океанического дна, обнаружен
ными при драгировках.

Анализ диаграмм AFM для офиолитовой ассоциации Папуа Новой Гвинеи по
казывает, что по химизму отдельных типов пород данная ассоциация относится 
к неполно дифференцированным офиолитовым ассоциациям со щелочной в началь
ной и толеитовой в конечной стадии эволюцией составов по М.С. Маркову и др. 
[1977] (рис. 3 7 ). 1
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Р и с .  37. Диаграмма AFM для офиолитовой ассоциации Восточного Папуа [Davies 
1971; Марков и др., 1977]

Условные обозначения см. на рис. 34

Р и с .  38. Геофизический разрез земной коры и верхней мантии Папуа Новогви
нейского региона [Finlayson et al., 1977; Davies, 1977]
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Во время 17-го рейса нис "Дмитрий Менделеев" автору удалось побывать в 
геологических экскурсиях в северном секторе офиолитового пояса, у подножия 
гор Бовуту, по рекам Буяси и Сайя и на побережье к югу от пос. Саламауа.
В валунах и гальке аллювия рек Буяси и Сайя широко представлены породы 
ультраосновной зоны, среди которых выделяются полосчатые деформированные 
слабосерпентинизированные гарцбургиты, относимые X . Дэвисом к ультраоснов
ным тектонитам {некумулятивные члены разреза первичной верхней мантии). 
Полосчатость в них создается за счет обогащения отдельных полос энстатитом, 
ширина полос несколько сантиметров). Распространены также полосчатые лерцо- 
литы (по X. Дэвису, авгит-оливин-гиперстеновые кум уляты ), верлиты, серпенти- 
низированные дуниты и энстатиты, аподунитовые и апогарцбургитовые серпенти
ниты. Средне- и мелкозернистые вебстериты, очень свежие по облику, представ
ляют в основном жильные образования. Для верлитов характерны пятнистые 
("оспенные") текстуры — крупные таблицы клинопироксена содержат мелкие 
пойкилитовые включения оливина.

Породы габбровой зоны наблюдались не только в аллювиальных валунах, но 
и в коренных обнажениях морского берега южнее Саламауа. На контакте верли
тов и оливиновых габбро развиты плагиоклазсодержащие перидотиты, переходя
щие в троктолиты. Морфология этой переходной зоны меняется от прожилково- 
инъекционной (плагиоклаз-оливин-бронзитовые жилки в оливин-пироксеновом 
субстрате) до полосчатой с возрастанием количества плагиоклаза от ультрабази- 
тов к габбро. На отдельных участках переходной зоны наблюдались складки тече
ния. Габбро-нориты, как правило, очень свежие, представляют собой мелко- и 
среднезернистые массивные породы, часто с линейной ориентировкой минералов.
В редких образцах из речных валунов отмечались актинолитизированные габбро. Офи
товые роговообманковые габбро с такситовой текстурой встречены в валунах р. Сайя.

Большинство исследователей принимают, что офиолитовый комплекс Папуа 
представляет собой юрско-меловую океаническую кору и верхнюю мантию, на
двинутые на меловые осадки северной части Австралийского континента в раннем 
или среднем эоцене [Davies, 1971, 1977; и д р .]. Рассмотрим вкратце основные 
доводы в пользу аллохтонного положения Папуаского офиолитового пояса.

По данным геологического картирования и дешифрирования аэрофотоснимков, 
весь комплекс в целом наклонен в восточном, северо-восточном направлении в 
сторону Соломонова моря под углом 30° (разрезы в горах Бовуту и в хребте 
Аура-Куира, северная и центральная части пояса соответственно). Данные магнито
метрии также говорят о существовании пластины ультраосновных пород, падаю
щей на северо-восток под углом 20—30° [Davies, 1977]. На погружение Папуа
ского пояса по направлению к Соломонову морю указывают и аномалии Буге. 
Низкие значения совпадают с выходами сиалических метаморфических пород, а 
высокие связаны с выходами ультрабазитов. Наблюдается последовательное сме
щение все более высоких аномалий в сторону моря (гравитационные максимумы 
расположены восточнее выходов ультрабазитов), а это определяется падением 
ультраосновных тел в ту же сторону. Вычисленные углы падения составляют 
2 0 -3 0 ° [Milsom, 1973; Davies, 1971]. Угол в 13—25° был подсчитан при состав
лении сейсмической модели, учитывающей данные магнитометрии и гравиметрии 
[Finlayson et al., 1977]. При решении прямой задачи магнитометрии по наблю

денным профилям в районе вулкана Маунт Ламингтон был получен еще мень
ший угол — всего 9° [Finlayson, Drummond et al., 1976].

На геологической карте Папуа в масштабе 1 : 1 000 000 почти на всем про
тяжении системы разломов Оуэн Стэнли показаны пологие падения на восток 
[Geology..., 1972]. Крутые падения (70° до вертикальных), отмечаемые во мно
гих местах, обусловлены молодыми сдвигами и сбросами, наложенными на систе
му пологих надвигов [Davies, 1971, 1977]. В основании плоскости надвига на 
отдельных участках в системе разломов Оуэн Стэнли закартированы глаукофан- 
павсонитовые сланцы (см. выше), являющиеся индикаторами высоких давлений, 
возникающих при надвигании. Время надвигания устанавливается по возрасту 
главной эпохи метаморфизма в хребте Оуэн Стэнли (ранний—средний эоцен), 
связанной с тектоническим становлением офиолитов. Данные ГС З , полученные 
в последнее время, указывают на существование ниэкоплотностного материала 
под более плотными мантийными образованиями аллохтона в пределах восточной час
ти пояса и в смежных районах Соломонова моря [Finlayson et al., 1977] (рис. 38).

По геологическим данным, мощность базальтов и габбро (коровых слоев офио
литового комплекса) на востоке Папуа 8—10 км.

Данные же сейсмических исследований [Finlayson et al., 1977]дают мощность
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коры в районах, прилегающих к побережью Соломонова моря и мористее вы
ходов офиолитов, около 20 км. Отсюда X. Дэвис [Davies, 1977] делает вывод, 
что либо мощность коры неверно определена, либо кора значительно толще под 
водами Соломонова моря, в районах непосредственно прилегающих к офиолито- 
вому поясу. Увеличение мощности коры на 10 км этот исследователь объясняет 
существованием гипотетической палеоцен-эоценовой островной дуги в этом райо
не с последующими эпизодами вулканической активности в олигоцене и миоцене 
или тем, что юрско-меловая океаническая кора была толще. Возможность увели
чения мощности коры за счет тектонического сдваивания (чешуйчатого строения) 
разреза офиолитов при сжатии, сопровождающем шарьирование, высказанная 
Д. Финлайсоном [Finlayson et al., 1977], X . Дэвисом отвергается. Тем не менее 
при тектоническом становлении (шарьировании) такого крупного офиолигового 
пояса неминуемо должны происходить тектоническое скучивание масс, формиро
вание чешуйчатой структуры офиолитового аллохтона, в чем можно убедиться 
на многочисленных примерах (Новая Каледония, Ньюфаундленд, Оман, Восточ
ный Сахалин и т .д .) . В работах самого X . Дэвиса [Davies, Sm ith, 1971; Davies, 
1971] имеются указания на чешуйчатое строение зоны разломов Оуэн Стэнли.
В южной и юго-восточной частях пояса отмечаются отдельные субгоризонтальные 
пластины ультрабазитов (см. выше); на восточном ограничении офиолитового 
пояса также закартированы пластины ультрабазитов [Milsom, 1973]. Широкое 
развитие зон дробления и милонитизации в ультраосновных тектонитах указыва
ет на чешуйчатое строение толщи ультрабазитов [Davies, 1971]. В пределах поя
са никем не были описаны образования серпентинитового меланжа, являющиеся 
в какой-то степени индикаторами чешуйчатого строения. Тем не менее в публи
кациях X . Дэвиса можно найти указания на то, что зоны меланжа здесь имеются.

От разломной системы Оуэн Стэнли в ее средней части отходит, а затем вновь 
присоединяется крупная разломная зона Тимено. Между ними зажата чешуя, сло
женная в основном базальтами. Обе разломные системы маркируются участками 
тектонических брекчий шириной 100—500 м. Брекчии зоны Тимено в северной 
части состоят из рассланцованных серпентинитов; в других районах они включа
ют в себя блоки амфиболитов и гранулитов. Кроме того, между ультрабазита- 
ми, габбро и базальтами часто отмечаются тектонические контакты. С разломной 
зоной Тимено сопряжен левосторонний сдвиг Гира, смещение по которому до
стигает 90 км. К нему приурочена полоса зеленосланцевых милонитов до 1,5 км 
шириной. Имеются указания на существование серпентинитовых оторочек в осно
вании офиолитового комплекса Папуа [Coleman, 1971; Богданов, 1978]. Лево
сторонние сдвиги имели место в плиоцене и, по мнению некоторых исследовате
лей, связаны со спредингом во впадине Вудларк в Соломоновом море [Milsom, 
1970; Luyendyk et al., 1973; C u rtis, 1973]. Крупные сдвиги вообще характерны 
для тектоники региона. Это иллюстрирует составленная X. Дэвисом и Д. Ивесом 
[Davies, Ives, 1965] схема строения архипелага Д'Антрекасто, расположенного 

севернее Восточного Папуа. Эти авторы полагают, что метаморфические породы 
и ультрабазиты островов Д'Антрекасто переместились по поперечному сдвигу на 
105 км в северо-восточном направлении от Восточного Папуа. Перемещение имело 
место непосредственно к северо-западу от гор Горупу, где система разломов Оуэн 
Стэнли смещена на 45 км к северо-востоку. Таким образом, разломы, ограничи
вающие куполовидные структуры островов Гуденоф и Фергуссон, являются частя
ми системы разломов Оуэн Стэнли. Архипелаг Луизиада также является пере
мещенным продолжением метаморфического пояса Оуэн Стэнли.

Итак, согласно X . Дэвису, офиолитовый комплекс Папуа представляет собой 
океаническую кору и верхнюю мантию именно в смысле принадлежности к круп
ной океанической структуре. Но, как отмечал Дж. Милсом [1977], наиболее силь
ный аргумент в пользу данной гипотезы — это слабость альтернативных представ
лений. В литературе уже давно высказывалось мнение, что офиолитовый ком
плекс Папуа представляет собой кору и верхнюю мантию окраинного моря [Karig, 
1972; Milsom, 1973; Finlayson et al., 1977; Колман, 1979]. К такому же вы
воду пришел и Ж. Обуэн [Davies, 1976]. Автор также полагает, что формирова
ние и тектоническое становление Папуаского офиолитового пояса взаимосвяза
но с образованием впадины Соломонова моря [Разницин, 1975].

Данные геофизических исследований указывают на то, что офиолиты Папуа 
являются прямым продолжением коры и мантии Соломонова моря [Finlayson  
e l al., 1977; Davies, 1977]. В центральной части Соломонова моря глубины око
ло 4,5 км, мощность коры 5—7 км, а с приближением к обрамляющим его остро
вам увеличивается до 10 км; увеличение мощности происходит за счет утолще-
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Р и с .  39. Схема расположения основных структурных элементов региона Восточного Папуа и 
прилегающих акваторий [Finlayson, 1977]

ния "базальтового" слоя [Сузюмов, 1977]. Кора в центральной части Соломоно
ва моря по структуре и мощности близка к нормальной океанической и покрыта 
слоем осадков мощностью до 1 км ; мантия характеризуется аномально низкими 
значениями скоростей продольных сейсмических волн — 7,7—8,0 км/с [Kang, 
1972; Finlayson, Muirhead et al., 1976; Милсом, 1977]. Скорость распростране
ния объемных продольных волн, вызванных землетрясениями по периферии Соло
монова моря, в пределах акватории в интервале глубин 35-65  км имеет понижен
ное значение. Это означает, что литосфера этого региона очень тонкая и сходна 
с литосферой срединно-океанических хребтов [Sundaralingam, 1978].

Высокие значения теплового потока (2—3 е.т.п.) в сочетании с сильно расчле
ненным рельефом дна, наличием глубоких грабенов согласуются с представлени
ем о недавнем образовании земной коры во впадине [Милсом, 1977]. Профили 
НСП, пересекающие глубоководную часть Соломонова моря, показывают необыч
но сильную расчлененность рельефа дна и поверхности акустического фундамента 
[Finlayson, Muirhead et al., 1976]. Учитывая приведенные геофизические данные, 
вполне можно предположить, что впадина Соломонова моря сформировалась в 
результате растяжения земной коры. Возможность подобного процесса не отри
цается X . Дэвисом [Davies, 1977] и была высказана Д. Каригом [Karig, 1972]. 
Соответственно возраст формирования впадины согласно этим исследователям 
поздний эоцен—олигоцен и среднетретичный. Д. Финлайсон [F inlayson et al., 1977] 
подметил совпадение зон положительных гравитационных (Тробриандский грави
тационный максимум) и отрицательных магнитных аномалий над северным окон
чанием так называемой платформы Тробрианд (мелководный район в западной 
части акватории Соломонова моря, непосредственно севернее архипелага Д'Антре- 
касто) (рис. 3 9 ). Совершенно аналогичная картина распределения и характера гра
витационного и магнитного полей имеет место над Папуаским офиолитовым 
поясом. Отсюда был сделан вывод о существовании здесь погребенного офиоли- 
тового пояса, сходного по размерам и времени тектонического становления с 
Папуаским офиолитовым поясом и отделенного от него в процессе растяжения 
земной коры в районе "платформы Тробрианд". С равным основанием, учитывая,
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что движение масс при формировании офиолитовых аллохтонов Папуа происхо
дило в направлении с востока на запад, можно думать, что зона Тробриандского 
гравитационного максимума является корневой для Папуаского пояса.

Остров Новая Гвинея расположен в пределах широкого мелководного шель
фа Арафурского моря, который соединяет его с Австралийским континентом 
[Богданов, 1975]. Глубина моря и Торресова пролива, разделяющих Австралию 
и Новую Гвинею, нигде не превышает 200 м, а строение земной коры здесь такое 
же, как на континенте. Геологическими исследованиями установлено, что самая 
близкая к Австралии юго-западная часть о-ва Новая Гвинея имеет с ней много 
общего и относится к эпипалеозойской платформе Австралии [Марков, 1975]. 
Сейчас, наверное, общепринято мнение, что п-ов Папуа занял свое современное 
полцжение в результате дрейфа на север относительно Австралийского материка 
при раскрытии Кораллового моря. Существование линейных магнитных анома
лий в глубоководной части моря в совокупности с присутствием океанической 
коры и сравнительно малой мощностью осадочного чехла указывает на то, что 
впадина Кораллового моря представляет собой рифтовое новообразование [Мил- 
сом, 1977]. Дж. Гарднер сделал вывод об ее позднеэоценовом—раннеолигоценовом 
возрасте [Gardner, 1970]. X . Дэвис [Davies, Sm ith, 1971] полагает, что форми
рование данной структуры началось значительно раньше, по крайней мере в позд
нем мелу. Скв. 287, пробуренная в глубоководной котловине Кораллового моря, 
на глубине 236,7 м вошла в базальты, перекрытые нижнеэоценовыми карбонат
ными осадками [Andrews et а I., 1975]. Линейные магнитные аномалии в настоя
щее время датированы палеоценом (60—56 млн. лет) [Weissel, Watts, 1979].

В северо-западной части Кораллового моря (район окраинного плато Истерн 
Филдэ) земная кора имеет субконтинентальный характер, мощность ее 22 км. 
Этот район отделяется от п-ова Папуа зоной с мощностью коры 18 км. Утонение 
коры в районе трогов Ауре и Морсби интерпретируется как зона растяжения. Рас
тяжение коры предполагается в раннем эоцене, т.е. по времени совпадает с 
шарьированием офиолитового комплекса Папуа [Finlayson et al., 1977].

Ранее различными исследователями предлагались разные механизмы тектони
ческого становления Папуаского офиолитового пояса, но в основе всех построе
ний лежала гипотеза новой глобальной тектоники. Формирование офиолитовых 
аллохтонов в этих схемах рассматривается в связи с движением крупных лито
сферных плит — Австралийской и Тихоокеанской [Davies, 1971, 1977; Колман, 
1974; Dewey, Bird, 1971; Karig, 1972, Brookfield, 1977; и д р .]. Пожалуй, толь
ко в одной работе [Rod, 1974] ставится под сомнение существование надвину
той плиты океанической коры и верхней мантии, имеющей восточные падения, 
а надвиговая зона Оуэн Стэнли трактуется как система крутых сбросов. Но и в 
данном случае исходной посылкой является тектоника плит.

Приведенное выше описание структурных особенностей Восточного Папуа по
зволяет прежде всего сделать вывод, что во второй половине кайнозоя этот реги
он претерпел сильное тектоническое сжатие. В результате этого сжатия здесь 
образовались крупные надвиговые и сдвиговые структуры. Сжатие, в процессе 
которого только и могло происходить шарьирование крупных масс офиолитов, 
коррелятивно связано с растяжением земной коры в Пределах Соломонова моря. 
Эпоха доорогенного становления офиолитового комплекса Восточного Папуа, по 
крайней мере его габбровой части, началась в средней—поздней юре (радиоген
ные датировки габброидов — 147—150 млн. л ет). Можно предположить, что в 
дальнейшем формирование комплекса параллельных даек и верхней эффузивной 
части офиолитового разреза происходило при прогрессирующем растяжении зем
ной коры в районе впадины Соломонова моря по схеме, предложенной А .Л . Книп- 
пером [1978] (см. выше). Начавшийся в позднем мелу ( ? )—палеоцене рифтогенеэ 
в Коралловом море привел к отрыву сиалического блока юго-западной части 
Новой Гвинеи от континентального массива Австралии и движению его в севе
ро-восточном направлении. Вследствие столкновения сиалического и океаниче
ского блоков создались условия сильного горизонтального сжатия. В юго-запад
ной части Соломонова моря, в районе Тробриандского гравитационного макси
мума (см. выше), образовались пологие тектонические срывы, наклоненные на 
восток-северо-восток. По этим срывам офиолитовые пластины в раннем эоцене 
были шарьированы в юго-западном направлении на континентальные структуры  
юго-западного Папуа. Тем самым находит свое объяснение не только аллохтон
ное залегание офиолитов Восточного Папуа, но и изолированное положение поя
са сиалических метаморфид. (сиалического блока), весьма протяженного и окру
женного с трех сторон океанической или близкой к ней по типу корой.
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Остров Новая Каледония, так же как п-ов Папуа, принадлежит сложной по 
морфологии и тектонике переходной зоне между ложем Тихого океана и Австра
лийским материком. Он лежит на продолжении крупного подводного хребта 
Норфолк.

Присутствие здесь больших площадей, занятых ультраосновными породами, 
установлено еще в 70-е годы прошлого века, а в 1903 г. Е . Глассер предполо
жил, что массивы этих пород находятся в аллохтонном залегании [Avias, 1967]. 
Этот вывод впоследствии был подтвержден П. Рутье и Ж. Авиасом. В настоящее 
время офиолитовый комплекс Новой Каледонии изучен достаточно детально и 
широко известен в литературе [Avias, 1967, 1977; L illie , Brothers, 1970; Bro
thers, Blake, 1973; Dubois et al„ 1973; Гийон, 1977]. В нашей литературе он 
был частично описан Ю.М. Пущаровским [Пущаровский, Афремова, 1965],
Н.А. Богдановым [1967, 1975] и А .Е . Сузюмовым [1977].

Черты геологического строения Новой Каледонии, в сжатом виде изложен
ные в работах французских геологов, [L illie , Brothers, 1970; Brothers, Blake, 
1973], таковы. Фундамент острова сложен верхнепалеозойскими—мезозойскими 
породами, содержащими фауну перми, триаса и юры. Вдоль западного побере
жья распространены пермские дацитовые и риолитовые лавы и туфы с прослоя
ми граувакковых песчаников. Выше по раз'резу они сменяются триасовыми грау- 
вакковыми песчаниками с обилием обломков андезитов, переслаивающимися с 
темными глинистыми сланцами и реже — с известняками. Среди залегающих 
выше юрских отложений преобладают граувакки с небольшим количеством песча
нистых известняков.

В центральной и восточной частях Новой Каледонии верхнепалеозойские—мезо
зойские граувакки и темные глинистые сланцы бедны фауной и объединяются в 
так называемую граувакковую формацию ("Form ation des grauw ackes"). В цент
ральной части острова пермско-юрские образования регионально метаморфизова- 
ны, при этом степень метаморфизма различна: от пренит-пумпеллиитовых мета- 
граувакк до зеленых и лавсонит-глаукофановых сланцев. В противоположность 
этому породы западной части острова характеризуются только цеолитизацией.

Мощность пермско-юрских образований в западной части острова 2—3 км, в 
центральной — до 15 км [Brothers, Blake, 1973]. Выше юрских пород с регио
нальным несогласием залегают меловые образования. Наиболее обычным типом 
пород являются черные глинистые сланцы с небольшим количеством прослоев 
кварцевых песчаников и линз конгломератов. Эта толща часто не содержит фау- 
нистических остатков, из-за чего ее трудно отличить от пермско-юрских аргил
литов, вдобавок меловые породы содержат лавсонит, как и нижележащие образо
вания. В целом они имеют глубоководный генезис, но на западном побережье 
острова глинистые сланцы переслаиваются с грубозернистыми андезитовыми (иног
да аркозовыми) песчаниками и конгломератами.

Эоценовые образования рассматриваются в составе двух фациальных зон. Так  
называемые внешние фации, или эоцен II, распространены на западном побережье 
Новой Каледонии, в полосе от Бюрая до Нумеи, и представлены фгмшем, состоя
щим из чередования известковистых песчаников и глинистых сланцев с редкими 
прослоями известняков и микробрекчий [L illie , Brothers, 1970]. Максимальная 
мощность флиша более 2000 м. По микрофауне толща имеет средне-позднеэоце- 
новый возраст. Средне-верхнеэоценовый флиш обычно с угловым несогласием 
перекрывает породы триаса или юры. Во многих случаях сенонские глинистые 
сланцы перекрыты этим флишем без видимого несогласия.

Внутренние фации, или эоцен I, распространены по всей длине острова восточ
нее выходов флиша. Эта толща включает в себя три основных литологических 
подразделения (сверху вниз) : вулканический флиш, содержащий прослои туфов 
и лав, глобигериновые известняки с нуммулитами и тонкослоистые фтаниты чер
ного цвета. Эти образования залегают согласно на меловых отложениях и по 
определениям микрофауны имеют в верхней части позднеэоценовый возраст. Для 
низов разреза принимается раннеэоценовый возраст. Мощность толщи в южной 
части острова, в районе Нумеа, 1000 м, в северной, к востоку от Коумак — не
сколько километров.

Эоценовые отложения повсеместно смяты в складки и разбиты разломами, 
при этом наиболее сильно нарушена толща эоцен I, в которой отмечаются опро
кинутые изоклинальные складки, обилие надвигов и сбросов, интенсивный кли
важ. Вдоль западного побережья острова установлены так называемые покровы 
скольжения ("gliding nappes") [Гийон, 1977] средне-позднеэоценового возраста.

ОФИОЛИТЫ НОВОЙ КАЛЕДОНИИ
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Вероятно, из-за сложной покровной тектоники в трактовке стратиграфии эоцено- 
вых отложений нет единства мнений [L illie , Brothers, 1970; Brothers, Blake, 
1973; A vias, 1977; Гийон, 1977].

На отдельных участках на западе и востоке острова отмечаются горизонталь
но лежащие миоценовые осадочные породы. В нижней части миоценовых слоев 
описаны подводно-оползневые складки.

Новокаледонский офиолитовый пояс протягивается в северо-западном направ
лении в соответствии с простиранием самого острова, от его южной до север
ной оконечности на расстояние около 350 км при ширине 20—30 км. Породы 
офиолитового комплекса обнажаются на площади 8000 км 2 и занимают более 
40% всей территории острова (рис. 4 0 ). Они слагают серию крупных покровных 
пластин, залегающих на пермско-юрских и мел-эоценовых породах, и, кроме того, 
являются составными частями серпентинитового меланжа. На Новой Каледонии 
отсутствуют полные ненарушенные разрезы офиолитов. Офиолитовый комплекс 

_  представлен в основном ультрабазитами и базальтами, в небольших количествах 
(J с ультрабазитами ассоциируют алливалиты, нориты, пироксеновые габбро, габ- 

О  ,  бро, диориты и плагиограниты.
Ультрабазиты условно разделяются на три группы [Brothers, Blake, 1973]. 

Крупный (более 4000 км2) Южный ультрабазитовый массив протягивается в юго- 
восточной части острова на расстояние 200 км при ширине 30 км на юге и око
ло 10 км на севере. Этот массив представляет собой субгоризонтальную пласти
ну мощностью не более 1 км, слегка наклоненную в северо-восточном направ
лении [Гийон, 1977] (рис. 4 1 )4 . По гравиметрическим данным пластина имеет 
мощность около 1000 м в западной части, полого падает на северо-восток, увели
чиваясь в мощности по падению, и затем круто погружается сразу за восточной 
береговой линией на глубину 8—10 км, где аномалии Буге достигают значений 
+170 мгл [Lillie , Brothers, 1970].

Автохтоном для пластины ультрабазитов служат пермские риолитовые и даци- 
товые вулканиты, мел-эоценовые осадочные породы и базальты. Основание пла
стины сложено серрентинитовым меланжем или рассланцованными серпентинита
ми, по описаниям Ж. Авиаса и Р. Колмана [Avias, 1967, 1977; Coleman, 1971]. 
Породы автохтона интенсивно тектонизированы и брекчированы, при этом от
мечается вергенция складок в западном направлении. Базальная зона на контак
те с автохтоном представляет собой толщу сильно рассланцованных и тектонизи- 
рованных зеленых серпентинитов с округлыми и угловатыми включениями мас
сивных серпентинитов и подстилающих пород. Рассланцевание во вмещающих серпен
тинитах параллельно контакту. Мощность этой зоны колеблется от нескольких де
сятков метров до нескольких десятков сантиметров. Выше базальной зоны за
легают серпентиниты и серпентинизированны'е перидотиты, в которые закатаны 
блоки и глыбы габброидов, амфиболитов и хромитов. Верхняя часть пластины 
сложена массивными породами, среди которых выделяются два петрографических 
комплекса [Гийон, 1977; A vias, 1977]. Первый — так называемая главная ультра- 
основная масса ("main ultram afic m ass"), представленная преимущественно гарц- 
бургитами, часто полосчатыми за счет неравномерного содержания энстатита по 
отдельным направлениям. Гарцбургиты состоят из оливина, энстатита и хром- 
шпинели, вариации минерального состава незначительны, плагиоклаз и клинопирок- 
сен отсутствуют. Хромшпинель присутствует в виде акцессорного минерала в сер- 
пентинизированных гарцбургитах и слагает линзовидные залежи, часто имеющие 
экономическое значение [Rodgers, 1973а]. Повсеместная интенсивная тектониза- 
ция пород, вплоть до образования чешуйчатой структуры толщи гарцбургитов, 
весьма характерна для этой части пластины. Второй комплекс — секущие тела 
("dunite gabbroic bodies") — расположен под прямым углом к полосчатости в 
гарцбургитах. В верхних частях этих тел дуниты постепенно переходят в габбро- 
нориты и анортозиты за счет появления и увеличения роли плагиоклаза и клино- 
пироксена. Обогащение этими минералами происходит по отдельным направлени
ям, из-за чего породы отчетливо полосчаты. Комплекс основных—ультраосновных 
пород массива прорван дайками и штоками тоналит-гранодиоритов, комагматич- 
ных с ультрабазитами [Rodgers, 19736] и являющихся, таким образом, принад
лежностью офиолитового комплекса. Определение абсолютного возраста (Rb-Sr 
метод) гарцбургитов (?) Южного массива дает древнее значение — 730 млн. лет 
[Гийон, 1977].

4 С аллохтонными пластинами ультрабазитов связаны крупные латеритные месторождения 
силикатно-никелевых руд [Колман, 1979; и др.|.
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Р и с .  40. Геологическая карта Новой Каледонии [ Гий- 
он, 1977]

1 — разрывы; 2  — ультраосновные породы; 3  — ба
зальты ; 4 — эоценовые толщи; 5  — верхнепалеозойс
кие граувакки, пепиты; Б  — меловые и эоценовью ме
таморфические породы; 7 — домеловые метаморфи
ческие породы

Массивы ультрабазитов в западной части острова расположены в виде цепи, 
параллельной западному побережью. Они также представляют собой тонкие, око
ло 500 м по мощности, тектонические пластины, обычно находящиеся на толеито- 
вых базальтах с шаровой отдельностью палеогенового возраста, и значительно 
реже _  на мел-эоценовых осадочных породах [L illie , Brothers, 1970; Brookfield, 
1977; Гийон, 1977]. Подошва пластин субгоризонтальна или слегка наклонена 
на юго-запад. Пластины сложены гарцбургитами, дунитами и пироксенитами, обыч
ны полосчатые разновидности пород. В основании пластин, так же как и в районе 
Южного массива, картируется серпентинитовый меланж, или, во всяком случае, 
нижняя часть их всегда сложена рассланцованными серпентинитами, образующи
ми сплошной покров мощностью до нескольких сотен метров [Avias, 1967, 1977; 
Гийон, 1977; Coleman, 1971]. На основании детального изучения нижних контак
тов ультрабазитовых пластин, включая сюда и Южный массив, Ж. Авиас [Avias, 
1977] составил блок-диаграмму, на которой отразил все основные особенности 
внутреннего строения пластин и зон контактов с подстилающими образованиями 
(рис. 4 2 ). Считается, что ультрабазиты западного побережья являются перемещен
ными фрагментами Южного массива. Перемещение по типу правого сдвига пред
полагается на расстояние в 150 км [Brothers, Blake, 1973; и д р .].

Всюду на Новой Каледонии ультрабазиты слагают самые верхние части гор 
(высоты здесь не превышают 1640 м) [Удинцев, 1972]. Мощности ультрабазито
вых пластин не превышают 500—600 м, насколько об этом можно судить по про
филю, приведенному в статье Ж. Гийона - [1977].

Как уже отмечалось ранее, ультрабазиты почти всюду подстилаются толеито- 
выми базальтами, которые рассматриваются в составе так называемой вулкано
генно-осадочной формации [Avias, 1967, 1977], или картируются как толща палео
геновых базальтов [L illie , Brothers, 1970]. В состав этой толщи, кроме толеито- 
вых базальтов с шаровой отдельностью, входят радиоляриты, красные аргиллито
вые глины, кремнистые сланцы, туфы, фораминиферовые известняки, т.е. типич
но океанические образования. Возраст толщи до сих пор точно не установлен. 
Полагали, что она относится к монтскому ярусу (основание палеоцена) [Гийон, 
1977]. Абсолютный возраст базальтов (К-Аг метод) 38 ± 1,5 млн. лет [Avies, 
1977; Brothers, 1974]. В одной из публикаций возраст толщи устанавливается
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Р и с .  41. Геологический разрез через Новую Каледонию [Гийон, 1977]
1 — базальты; 2  — эоценовые осадочные породы; 3  — верхнемеловые формации; 4  — форма

ция граувакк, триас—юра; 5  — пермские пестрые туфы; 6  — массивы ультраосновных пород и те
ла серпентинитов; 7—8  — аргиллиты, песчаники, конгломераты, верхний мел; 9  — диориты; 10 — 
метаморфические сланцы и граувакки; 11 —кварцевые диориты

как поздний мел по находкам фауны, определения же абсолютного возраста ба
зальтов дают значения 59—42 млн. лет (К-Аг метод) [Brookfield, 1977]. Находки 
раковин иноцерамов в осадочных прослоях среди базальтов могут указывать на 
более широкий стратиграфический интервал [Brothers, Blake, 1973]. Здесь следу
ет отметить, что определения абсолютного возраста подводных базальтов К -А г  
методом часто дают сильно омоложенный возраст, более чем в 2 раза по сравне
нию с возрастом, установленным палеонтологическими методами [Йено и др., 
1976]. Таким образом, возраст "вулканогенно-осадочной формации", скорее всего, 
отвечает позднему мелу—началу палеоцена.

Многие исследователи, отмечая постоянное сонахождение базальтов с ультра- 
базитами, полагают, а в настоящее время это можно считать доказанным, что 
"вулканогенно-осадочная формация", так же как и ультрабазиты, находится в 
аллохтонном залегании, слагая серию надвиговых пластин под ультрабазитами 
[Гийон, 1977; A vias, 1977; Brookfield, 1977].

И, наконец, третья группа ультраосновных пород приурочена к полосе серпен- 
тинитового меланжа (10—30 х 180 к м ) , протягивающейся от северного окончания 
Новой Каледонии в юго-восточном направлении (рис. 4 3 ). Зона меланжа марки
рует северный край надвиговой системы, тесно связанной с зоной метаморфид 
высоких давлений (см. ниже) [Brothers, 1974]. Меланж состоит из сильно рас- 
сланцованных серпентинитов, в которые погружено большое количество блоков 
и пластин долеритов, базальтов с шаровой отдельностью, кремнистых сланцев, 
аргиллитов, метаграувакк, лавсонит-глаукрфановых сланцев, объединенных под 
общим названием офиолитового меланжа ^Brothers, Blake, 1973; Brothers, 1974]. 
Структурно полоса меланжа состоит из серий круто падающих на юг чешуй и 
рассматривается как часть океанической коры4 и верхней мантии, подстилающей 
пермско-юрские и мел-палеоценовые толщи. Детально изученный северный край 
полосы меланжа представляет собой пакет тонких чешуй, вытянутых в северо- 
западном направлении, варьирующих ло ширине выходов от десятков до сотен 
метров. Л ^

Севернее полосы серпентинитового меланжа, с северо-запада на юго-восток, 
параллельно ей и основным структурам острова протягивается пряс метаморфи
ческих сланцев высоких давлений (170x 2 5 к м ) . Образование этих сланцев связы
вается с метаморфизмом мел-эоценовых осадков и вулканитов, обусловленным 
надвиганием ультрабазитовых пластин западного побережья Новой Каледонии [Bro
thers, 1970]. По мере удаления от контакта с ультрабазитами на восток закар
тированы три метаморфические зоны: арагонит-лавсонитовая, кальцит-лавсонито- 
вая и кальцит-лавсонит-глаукофановая. Арагонит-лавсонитовая зона (минеральная 
ассоциация наиболее высокого отношения P IT ) расположена непосредственно под 
ультрабазитами и занимает наиболее высокое стратиграфическое положение из 
этих трех зон. Другими словами, под ультрабазитовыми пластинами в результате 
их становления сформировался своеобразный "ореол давления". Абсолютный воз
раст голубых сланцев отвечает олигоцену—нижнему миоцену (38—21 млн. л ет).

Ж. Авиас [Avias, 1977] полагает, что крупные массивы ультраосновных пород 
в юго-восточной и западной частях острова являются эрозионными останцами 
существовавшего ранее обширного ультрабазитового покрова. Того же мнения 
придерживается Ж. Гийон [1977], отмечая многочисленные тектонические остан
цы — клиппы, разбросанные по всему острову. Корневая зона этого покрова 
предполагается вдоль крупной гравитационной аномалии, находящейся непосред
ственно у северо-восточного побережья, восточнее Южного массива (см. выше).
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В более поздних работах ультраосновной пояс в западной части острова рассмат
ривается как перемещенная по крупному правому сдвигу часть Южного массива 
[Brothers, Blake, 1973; и д р .]. Основными аргументами в пользу данного пред
положения являются петрографическое сходство пород, слагающих отдельные тек
тонические пластины, аналогичный "перевернутый" разрез офиолитов (базальты 
под ультрабазитами). Последнее устанавливается по таким косвенным признакам, 
как обратная полярность отдельностей в шаровых лавах, и по наличию дунито- 
вых ядер и хромититовых зон в верхних частях ультрабазитовых пластин.

Имея в виду сложную чешуйчатую структуру пластин офиолитов и отсутствие 
достаточно развитой габбровой части разреза, на наш взгляд, правильнее было бы 
базальтовую и ультрабазитовую части нарушенного офиолитового разреза рассмат
ривать в качестве отдельных пластин.

Вопрос о времени тектонического становления офиолитов на Новой Каледонии 
в настоящее время разрешается не однозначно. Р. Бразерс и М. Блэйк [Brothers, 
Blake, 1973] полагают, что ультрабазиты трех описанных выше групп имеют раз
личный возраст становления: Южный массив был надвинут на южную часть Но
вой Каледонии с северо-востока в позднем эоцене; формирование зоны серпен- 
тинитового меланжа в северной части острова происходило в олигоцене; офиоли- 
товые пластины западного побережья являются фрагментами крупного южного 
покрова, перемещенными по региональному правому сдвигу в послеолигоцено- 
вое время. В более поздней работе один из этих исследователей принимает позд- 
неолигоценовый возраст становления офиолитов в южной части острова на том 
основании, что офиолиты перекрывают по надвигу шток гранодиоритов, возраст 
которых 32 ± 3 млн. лет [Brothers, 1974]. Олигоцен-раннемиоценовый возраст 
(38—21 млн. лет; см. выше) высокометаморфизованных голубых сланцев, по мне
нию Р. Колмана [Coleman, 1971], можно указывать на время обдукции офиоли
тов на обращенный к Тихому океану край Новой Каледонии.

Обломки ультрабазитов в больших количествах присутствуют в миоценовых 
отложениях,-а впервые появляются, по-видимому, в эоценовых породах [L illie , 
Brothers, 1970]. Обломки ультрабазитов и базальтов обнаружены в верхнеэоце- 
новом флише в западной части острова [Brookfield, 1977]. Ультрабазит-базаль- 
товые пластины здесь надвинуты на средне-верхнеэоценовые осадки. Вдоль запад
ного побережья развиты так называемые покровы скольжения ("gliding nappes") 
позднеэоценового(?) возраста [Гийон, 1977], а М. Брукфилд [Brookfield, 1977] 
отмечает, что флишевый разрез среднего эоцена здесь перекрыт другим фли- 
шем, содержащим обломки базальтов, метаморфических пород и фрагменты ниж- 
неоэоценовых кремнистых сланцев.. Более подробные описания подобной толщи 
отсутствуют, но можно думать, что это ни что иное, как олистострома. Таким  
образом, наиболее вероятное время становления офиолитовых аллохтонов — позд
ний эоцен—олигоцен.

Офиолиты Новой Каледонии практически всеми исследователями рассматривают
ся как фрагменты океанической литосферы. Механизм тектонического становле
ния офиолитов, как правило, сводится к различным модификациям гипотезы тек
тоники плит [Coleman, 1971; Brothers, Blake, 1973; Brothers, 1974; B rookfild , 
1977].

Новая Каледония входит в систему подводных хребтов субмеридионального 
простирания и сопряженных с ними глубоководных впадин между Австралийским 
материком и системой современных островных дуг и желобов. По геофизическим 
данным Новая Каледония и вся система подводных хребтов региона подстилают
ся континентальной и субконтинентальной корой, тогда как под впадинами кора 
океаническая. Материалы геофизических исследований находятся в соответствии с 
представлениями о том, что земная кора Меланезийского региона, куда входит 
и Новая Каледония, подверглась расколу, при этом фрагменты континентальной 
коры были отделены.от Австралийского материка [Shor et al., 1971].
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Р и с .  42. Схематическая блок-диаграмма офиолитов Новой Каледонии [Avias, 1977]
1 — автохтон; 2  — зона брекчированных пород; 3  — зоны окварцевания и окремнения пород; 

4  — включения серпентинитов в породах автохтона или в образованиях "вулканогенно-оседочной 
формации"; 5  — породы "вулканогенно-осадочной формации"; 6  — метаморфизованные породы 
"вулканогенно-осадочной формации"; 7 — линзы амфиболитов (актинолит-тремолитовых по
род); 8  — секущие тела амфиболитов в толще "вулканогенно-оседочной формации'; 9  — зоны 
рассланцованных фиолетовых серпентинитов; 10 — тектонизированные, сильно рассланцованные 
зеленые серпентиниты; 1-1 — то же, но с глыбами серпентинизированных ультрабазитов; 12 — 
серпентинизированные гарцбургиты ("main ultrabasic mass"); 13 — диориты или роговообманно
вые габбро в гарцбургитах; 14 — верхняя часть ультраосновных пород с ритмичной попосчато- 
стью (дунит—пироксенит-хромитит) ; 15 — дискордантные тела дунитов; 16 — тела габброидов; 
/ 7  _  тела хромититов; 18 — плагиограниты и известково-щелочные граниты;. 19 — базальная 
плоскость надвига; 20  — другие плоскости надвигов

Ри с .  43. Структурная схема Новой Каледонии [Brothers, 1974]
1 — покров ультраосновных пород; 2  — перемещенные по сдвигу массивы упьтрабазитов: а — 

южная часть сиалического форланда, — зона меланжа, Ь — пояс сланцев высоких давлений; 
3  — сдвиг
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Рассмотрим основные черты строения окружающих Новую Каледонию аквато
рий (рис. 4 4 ). Узкий и длинный (100 x 1800 к м ), с крутыми склонами подвод
ный хребет Норфолк протягивается в субмеридиональном направлении от Новой 
Зеландии5 до разломной зоны Д'Антрекасто. Хребет имеет северо-западное про
стирание в северной части, меридиональное — в центральной и северо-западное — 
в южной. По сейсмическим данным мощность земной коры под западным по
бережьем Новой Каледонии 20 ± 2, под центральной ее частью 35 ± 4, под хреб
том Норфолк — 20—22 км. Более половины общей мощности коры составляют 
слои с vp = 2 .0 —6,2 км/с. "Базальтовый" слой характеризуется vp = 6,7км /с, 
на поверхности М vp •= 7 ,7 -Ь8 км/с [Shor et al., 1971]. Хребет является продол
жением структур Новой Каледонии, и ему, вероятно, присущи все особенности 
геологического строения этого района. Существование на хребте Норфолк интен
сивных линейных положительных магнитных аномалий (500—1500 гамм и более 
говорит в пользу распространения здесь пород офиолитового комплекса [Linden, 
1967; Hochstein, 1973]. Некоторые авторы [Hochstein, 1973] полагают, что 
магнитовозмущающими телами хребта являются океанические базальты, которые 
перекрывают немагнитный фундамент и протягиваются в Новокаледонскую впади
ну. С равным основанием можно предположить, что этими телами являются не 
только базальты, но и ультрабазиты. Это тем более вероятно, что наиболее интен
сивные аномалии соответствуют именно гребневым частям хребта, с которыми, 
как известно, связано распространение ультрабазитовых пластин на Новой Каледонии.

К западу от Новой Каледонии, между подводными хребтами Норфолк и Лорд- 
Хау, расположена узкая и длинная Новокаледонская впадина протяженностью 
около 2000 км при ширине 90—200 км по изобате 3000 м и с глубиной до 
4000 м. Своими контурами, она повторяет ломаную линию хребта Норфолк. Дно 

I впадины подстилается корой океанического (субокеанического) типа [Shor et al., 
13*1]. Под слоем неуплотненных осадков залегает слой с vp = 3,7 км/с. 
Ниже прослеживается слой со скоростью 6,4, подстилаемый слоем со скоростью 
6,9 км/с. Согласно данным сейсмического профилирования МПВ граница М уста
новлена на глубине 10—16 км. По гравиметрическим данным поверхность верхней 
мантии расположена на глубине 9 -1 8  км [Дюбуа и др., 1978]. Г. Шор высказал 
менение, что происхождение впадины обязано растяжению земной коры. Сходный 
четырехслойный разрез земной коры установлен также в Западно-Филиппинской 
впадине, и, как полагают некоторые исследователи [Henry et al., 1975], он свой
ствен структурам растяжения.

Скв. 206, пробуренная в 21-м рейсе "Гломара Челенджера", расположена в юж
ной глубоководной части Новокаледонской впадины [Burns, Andrews, 1973]. Про
бурено 734 м осадков. Скважина вошла в отложения среднего палеоцена (нанно- 
фосиловые илы и глины с небольшим количеством кремнистых пород). В позд
нем палеоцене—раннем эоцене отмечается небольшой перерыв в осадконакопле- 
нии, после чего опять отлагались такие же отложения. С середины среднего эоце
на отмечается увеличение кремнистой составляющей с накоплением радиолярие- 
вых известковистых илов. В начале позднего эоцена на глубине 614 м фиксиру
ется региональное несогласие, перерыв в осадконакоплении до среднего олиго
цена. В среднем олигоцене возобновилось отложение известковистых илов с про
слоями аргиллитов и пеплов, продолжавшееся до позднего плейстоцена. В позд- 
неолигоценовых образованиях отмечаются структуры подводного оползания. Участ
никами глубоководного бурения подчеркивается временная связь регионального 
перерыва (поздний эоцен—средний олигоцен) со становлением ультрабазитов на Но
вой Каледонии.

На профилях НСП осадочная толща четко разделяется на две пачки [Непроч
ное и др., 1975]. Верхняя горизонтальнослоистая пачка несогласно залегает на 
однородном акустически прозрачном слое. Акустический фундамент в централь
ной части впадины на сейсмических записях определяется неуверенно. Общая 
мощность осадочной толщи до акустического фундамента достигает 1000 м. Дан
ные наблюдений МОВ указывают на значительно большие мощности кайнозой
ских отложений во впадине -  более 3000 м [Коган и др., 1975; Бенц, 1978]. 
Малая мощность толщи, пробуренной во впадине (скв. 206), обусловлена рас
положением забоя скважины на склоне вулканического сооружения [Бенц, 1978]. 
В центральной части Новокаледонской впадины установлено валообразное под
нятие дна высотой 0,5 км и шириной более 70 км с довольно сложным релье
фом. Этому поднятию отвечает подъем поверхности акустического фундамента

5 На юге хребет не связан морфологически с Новой Зеландией и отделен от нее глубинами 
порядка 1700 м [Удинцев, 1972].
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[Коган и др., 1975]. На сейсмических профилях, пересекающих впадину, видна 
сложная картина, обусловленная широким развитием оползневых процессов, в 
том числе и в центральной части впадины. Каким образом могли возникнуть 
такие крупные оползни и как могли они переместиться по ровному горизонталь
ному дну Новокаледонской впадины на расстояние до 100 км? По мнению 
Ф. Бенца [1978], причина этого явления заключается в высоком содержании 
жидкой компоненты в осадках во время их отложения в процессе погружения 
впадины в сочетании с извержениями вулканов и сопровождающими их земле
трясениями. Формирование впадины согласно этому исследованию происходило 
путем утонения земной коры при растяжении в палеогене и последующего по
гружения с одновременным накоплением осадков, сопровождавшимся продолжи
тельным оползанием сильно насыщенных водой осадков со склонов хребтов 
Лорд-Хау и Норфолк, что привело к формированию аномально мощной осадоч
ной глубоководной толщи в Новокаледонской впадине. Ниже приведена крат
кая характеристика геофизических полей в районе впадины.

Гравитационное поле в редукции Буге постепенно повышается к центру впади
ны до 200 мгл, что связано с небольшой мощностью земной коры под впади
ной. Новокаледонская впадина характеризуется спокойным магнитным полем, в 
южной части пониженным, интенсивностью до 250 гамм. Низкие значения магнит
ных аномалий над впадиной обусловлены слабой магнитной восприимчивостью 
ее осадочного заполнения; расчеты показали, что магнитная восприимчивость по
род фундамента впадины во много фаз больше магнитной восприимчивости осад
ков [Linden, 1967]. Скорее всего, породы фундамента впадины представлены 
базальтами, косвенным подтверждением чего являются данные магнитных и грави
метрических исследований над подводной горой Аотэа, расположенной в южной 
части впадины. Эти данные свидетельствуют о том, что гора сложена очень плот
ными и высокомагнитными породами [Davey, 1973]. Значения магнитных анома
лий постепенно уменьшаются от основания восточного склона на хребте Лорд- 
Хау (от значений более 1000 гамм) до отрицательных у основания склона хреб
та Норфолк. Тепловой поток во впадине имеет несколько повышенные значения 
’(1,32 е.т.п.) [Сузюмов, 1977].

Таким образом, приведенные геолого-геофизические данные не противоречат 
выводу об образовании Новокаледонской впадины при растяжении земной коры. 
Время начала растяжения установить точно не представляется возможным. Мож
но только предположить, что начался этот процесс, вероятно, в конце мела—нача
ле палеогена. Становление офиолитовых аллохтонов западного побережья Новой 
Каледонии, по мнению автора, причинно связано с этим растяжением. Аналогич
ную точку зрения высказал М. Брукфилд [Brookfield, 1977], указав, что базаль
ты в надвиговых пластинах на западе острова являются фрагментами литосферы 
Новокаледонской впадины; при этом раскрытие впадины согласно цитируемому 
исследователю началось в позднем мелу.

Развитие этого процесса, вероятно, происходило по следующей схеме. В период 
времени от конца мела до начала палеоцена растяжение земной коры во впади
не сопровождалось излиянием толеитовых шаровых базальтов и образованием 
ассоциирующих с ними глубоководных отложений ("вулканогенно-осадочная фор
мация", см. выше). По данным бурения к среднему палеоцену впадина уже до
стигла океанских глубин и здесь накапливались пелагические осадки. В период 
позднего эоцена—среднего олигоцена, соответствующий по времени крупному 
перерыву в осадконакоплении, здесь можно предполагать значительные тектони
ческие перемещения. По-видИМому, когда растягивающие напряжения превысили 
предел прочности литосферы, в верхах мантии произошел срыв, в , результате 
которого фрагменты литосферы впадины — пластины "вулканргенно-осадочной 
формации" и ультрабазитов — были шарьированы на континентальную окраину 
Новой Каледонии. Подводно-оползневые структуры, установленные в толще осад
ков впадины, по мнению автора, есть не что иное, как олистостромовые образо
вания, формирование которых связано с движением офиолитовых пластин. В лите
ратуре известны примеры, когда подобные структуры, по данным сейсмического 
профилирования, интерпретировались таким образом [Moore et al., 1976]. Вовре
мя надвигания пластин на субконтинентальные структуры Новой Каледонии авто
хтонные сиаличёские массы были вовлечены в движение по надвигам с юго-запа
да на северо-восток с образованием мощной зоны серпентинитового меланжа. 
Голубосланцевый метаморфизм в северной части острова также можно связать 
со становлением офиолитов в западной части Новой Каледонии [Brothers, 1970].

К востоку и юго-востоку от Новой Каледонии, ограничивая хребет Норфолк
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с востока, расположена крупная изометричной формы Южно-Фиджийская впади
на. По данным ГСЗ и гравиметрии, впадина характеризуется океаническим типом 
строения земной коры [Shor et al„ 1971; Solomon, Biehler, 1969]. Граница М 
находится на глубинах 13,3 км ниже уровня моря и 9,3 км ниже поверхности 
дна. По мнению Г. Шора и Д. Карига, формирование впадины связано с растяже
нием земной коры под ней [Shor et al„ 1971; Кариг, 1974]. По данным глубоко
водного бурения (скв. 205) [Burns, Andrews, 1973], потоки пиллоу-лав базаль
тов подстилают верхнеолигоценовые осадки на глубине 350 м от поверхности дна 
Участниками бурения при интерпретации сейсмических профилей с учетом глубин, 
на которых были встречены базальты, сделан вывод о позднеолигоценовом воз
расте впадины; формирование ее связывается с растяжением земной коры в 
тылу двигавшейся на восток дуги Тонга—Кермадек. Этими же исследователями 
подмечено совпадение времени образования впадины и становления офиолитов 
на Новой Каледонии. Обнаруженные во впадине линейные магнитные аномалии, 
ориентированные и меридиональном направлении, датированы олигоценом [Weis- 
sel. Watts, 1975; Watts et al., 1977].

Итак, можно предположить, что становление ультрабазитовых покровов в во
сточной и южной частях Новой Каледонии причинно связано с растяжением зем
ной коры в Южно-Фиджийской впадине в позднем олигоцене. Движение офиоли- 
товой пластины с востока на запад можно связать с образованием подводно
оползневых дислокаций в верхнеолигоценовых слоях в Новокаледонской впади
не, обусловленных обрушением перед фронтом пластины.

Таким образом, так же как и в районе юго-восточного Папуа, на Новой Кале
донии необычайно широко развиты крупные надвиги и сдвиги, свидетельствую
щие об интенсивном горизонтальном сжатиии в палеогене. Это сжатие, с одной 
стороны, вызвано растяжением Новокаледонской впадины к западу от острова, 
приведшим к надвиганию пластин офиолитов на западную часть Новой Каледо
нии в позднем эоцене—среднем олигоцене. С другой — тектоническое скучива- 
ние масс получило дополнительный импульс за счет растяжения Южно-Фиджий
ской впадины к востоку от острова, приведшего к шарьированию крупной пла
стины ультрабазитов на восточную и южную часть острова в позднем олигоцене. 
Взаимодействие разнонаправленных векторов тангенциального напряжения при
вело к интенсивному тектоническому скучиванию сиалических и симатических 
масс. Релаксация напряжений также частично выразилась в образовании регио
нального правого сдвига северо-западного простирания и к развороту северной
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части хребта Норфолк на северо-запад. Процесс растяжения коры в Новокаледон
ской впадине, вероятно, начался несколько раньше, чем в Южно-Фиджийской, и 
соответственно зашел значительно дальше, приведя к образованию мощной зоны 
серпентинитового меланжа и связанной с ней полосы метаморфических сланцев 
высоких давлений на севере Новой Каледонии.

ОФИОЛИТЫ С А Б А Х А  (СЕВЕРНЫ Й КАЛИМ АНТАН)

Остров Калимантан — второй по величине после Новой Гвинеи на западной пери
ферии Тихого океана. Южная и юго-западная части острова расположены на про
тяжении Бирмано-Малайской складчатой системы и входят в так называемую 
зону шельфа Сунда [K irk , 1968; Марков, 1975]. Палеозойские и раннемезозой
ские толщи этой зоны обнажаются в основном в западной и центральной частях 
Калимантана и частично в западном Сараваке, где они представлены пермско- 
карбоновыми и триасовыми образованиями. Вдоль побережья северо-западного 
Калимантана протягивается крупный геосинклинальный прогиб, примыкающий 
к мезозоидам Индокитая и Малайи. Прогиб выполнен позднемеловыми-кайно- 
зойскими терригенными и глинистыми образованиями. Мощность только олиго- 
цен-четвертичных отложений на шельфе северо-западного Сабаха достигает 9 км 
[Map of sedimentary..., 1974] 6 . Восточнее расположена Северо-Западная геосин
клиналь о-ва Калимантан, в пределах которой и вскрыты породы офиолитового 
комплекса. Наиболее значительные их выходы известны в Сабахе. Приводимые 
ниже данные о строении и составе офиолитов заимствованы в основном из моно
графии X. Кирка [K irk , 1968] и работ Ч. Хатчисона [1973; Hutchison, 1975].
В нашей литературе краткие сведения о данном регионе имеются в книге 
Ю.М. Пущаровского [1972] и в работе И.В. Архипова [1964]. М.С. Марков [1973, 
1975] рассматривал офиолиты Сабаха в составе меланократового основания, при 
этом его интересовали прежде всего состав и внутренняя структура метаморфи
ческого комплекса, Офиолиты Сабаха изучены сейчас лучше, чем в любом 
другом районе Юго-Восточной Азии [Hutchison, 1975]; этим отчасти и 
обусловлен выбор данного объекта для наших исследований.

Офиолитовый пояс Сабах находится в северной части о-ва Калимантан, про
тягивается с северо-запада на юго-восток от Северных островов до залива Дар- 
вел, образуя в плане четкую дугу с очевидным продолжением на о-ве Палаван 
и архипелаге Сулу (рис. 45). Протяженность пояса в пределах Сабаха достигает 
400 км при средней ширине 50 км. Пояс сложен ультрабазитами, габброидами, 
метаморфическими породами и образованиями кремнисто-спилитовой формации. 
По Ч. Хатчисону [Hutchison, 1975], ультрабазиты залегают в основании офиоли
тового комплекса, выше следуют метабазиты амфиболитовой фации и габброиды, 
верхнюю часть слагают базальтоиды, сочетающиеся с кремнистыми и другими 
породами.

Ультраосновные породы прерывисто обнажены на всем протяжении пояса. Сре
ди них преобладают гарцбургиты, в том числе полосчатые, с небольшим количе
ством лерцолитов. Дуниты встречаются редко, они образуют небольшие линзо
видные тела в гарцбургитах. Пироксениты распространены широко, но слагают, 
как правило, мелкие тела. Контактовый метаморфизм вмещающих пород отсут
ствует, что указывает на тектоническое становление ультрабазитов в твердом со
стоянии.

Почти повсеместная серпентинизация ультрабазитов является отличительной 
чертой пояса. Как и в ранее рассмотренных регионах, ультрабазиты слагают 
обычно наиболее возвышенные участки рельефа, при этом массивные, наименее 
измененные породы расположены в центральных (верхних) частях тел, а их осно
вание сложено рассланцованными серпентинитами. Очень часто вдоль контактов 
с окружающими породами прослеживаются протяженные и широкие зоны текто
нических брекчий, состоящие из рассланцованных, тектонизированных серпенти
нитов с бескорневыми глыбами массивных ультрабазитов, пироксенитов и габ- 
броидов. Интересен факт присутствия в этих зонах глыб офикальцитов [Wilson, 
1961].

В юго-восточной части пояса, в районе горы Силам, ультрабазиты слагают вы
тянутое в широтном направлении тело длиной 35—40 км при ширине 6—7 км.
На юге они граничат с породами кремнисто-спилитовой формации, на севере — 
с габброидами и амфиболитами (см. ниже). На контакте ультрабазитов с тол-

6 Как известно, этот район представляет собой крупный нефтяной бассейн: залежи нефти 
обнаружены в породах верхнего миоцена и плиоцена.
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Р и с .  45. Схематическая геологическая карта офиолитового пояса Сабах, по X . Кирку [Kirk, 19681
7 _  нерасчпененные палеогеновые, неогеновые и четвертичные осадочные и вулканогенные 

породы; 2  — кремнисто-спилитовая формация (спилиты, базальты, кремнистые сланцы); 3  — 
габброиды; 4 — "гнейсы Сипумпат"; 5  — упьтрабазиты

щей кремнисто-спилитовой формации последняя интенсивно раздроблена и текто- 
низирована. В краевых частях массива ультрабазитов прослеживаются сильно брек- 
чированные серпентиниты. Контакт с габброидами также тектонический, причем 
в зоне контакта в рассланцованных серпентинитах отмечаются мелкие тела орто- 
пироксенитов. Описания зон контактов ультрабазитов массива в монографии 
X. Кирка [K irk , 1968] не оставляют сомнений в присутствии здесь типичного 
серпентинитового меланжа. Верхняя часть массива сложена относительно свежи
ми, слабо серпентинизированными гарцбургитами. Лерцолиты и дуниты присутст
вуют в них в виде тонких обособлений. Ультрабазиты находятся гипсометриче
ски выше окружающих пород. По геологической карте района горы Силам можно 
сделать вывод, что данное тело ультрабазитов представляет собой субгоризонталь
ную пластину, залегающую поверх толщи кремнисто-спилитовой формации и мета
морфических пород (амфиболитов). Полевые и фотогеологические наблюдения 
тем не менее в отдельных случаях указывают на крутые ограничения тела ультра
базитов. С подобным явлением мы уже не раз сталкивались на Сахалине и в 
Восточном Папуа (см. выш е). Обусловлено оно и в данном случае, скорее всего, 
молодыми движениями, маскирующими надвиговую природу тел ультрабазитов.

Ряд мелких островов в заливе Дарвел, судя по описаниям X. Кирка, сложен 
серпентинитовым меланжем, состоящим из брекчированных серпентинитов с за
жатыми в них глыбами хромитов и катаклазированных пироксенитов (о-ва Сэддл) 
на о-ве Табауван среди глыбовых включений отмечаются различные ультрабази
ты, амфиболсодержащие пироксениты, горнблендиты, оливиновое и роговообман-
ковое габбро. _

Наиболее крупные выходы ультрабазитов находятся в центральной части Саба
ха, в меридиональной полосе длиной более 100 км при ширине до 20 км. Они

1/2 6 . Зак. 905 83



приурочены к крупному водораздельному хребту с высотами до 1500 м (район
' Р северной части этой полосы в хребте Мелиау расположено круп

ное (3 5 x 1 2  км) тело ультрабазитов, которое, судя по описаниям X. Кирка так
же представляет собой субгоризонтальную пластину, залегающую поверх образо
вании кремнисто-спилитовой формации и толщи Крокер третичного возраста.
В основании пластины закартированы рассланцованные и тектонизированные сер
пентиниты с плавающими" в них глыбами пироксенитов. Верхняя часть пласти
ны сложена в основном массивными, иногда полосчатыми гарцбургитами менее 
распространены^ лерцолиты. Дуниты слагают тонкие, вытянутые в плане тела в 
гарцбургитах. Восточнее, в районе холмов Биду-Биду, среди ультрабазитов от- 

ч ются редкие выходы гранатовых перидотитов, в ультрабазитах установлены 
многочисленные горизонтальные срывы.
„ _ Ю>Г е' в раионе г°ры Таваи, закартировано еще одно крупное тело (700 км 2) 
«УГ Г т? ЗИТ° В (пластин?' "  ЮР -) - сложенное в основном крупнозернистыми гарц- 

В различн°д степени серпентинизированными. Дуниты и пироксениты 
составляют не более 5/о от общей массы пород и слагают тонкие жилы в гарц- 
с Г = о * Г Ь контактов ультрабазитов с подстилающими породами кремнисто- 

Ф° РМаЦИИ И третичнь1ми образованиями развиты широкие зоны брекчи- 
рованных и милонитизированных серпентинитов до 12 км в длину.
ри„ “ ЖНОИ части Рассматриваемой меридиональной полосы серия небольших тел 
сильно серпентинизированных ультрабазитов расположена в основном в поле раз
вития третичных пород. Вдоль юго-восточного края самого крупного из них

обилиеУгльЯ,бТИНГ,<а"'«ПО Х ' КИРКУ) В л и ц о в а н н ы х  серпентинитах отмечается 
обилие глыб сильно брекчированных пироксенитов. Весь массив в целом имеет

ст1ГнамиТппг,мТРУКТУРУ' причем тонкие чешуи серпентинитов перемежаются с пла
стинами пород кремнисто-спилитовой формации.

,ет1нСьГхеТ Г Д̂ ± Ха' В районе сор Кинабалу и Там бую кон7, в поле развития
= 1  ' *  * STммпм/ргто  ̂ ‘ ’ “  ̂ umuuiiwibMO крупных (ДО 4U КМ ) И
шжаТвнТтпи ™  Т6Л ультрабазитов- За небольшим исключением, ультрабазиты
же мйоне и̂ рртГ  Г ЯСОВ северо‘западного простирания длиной до 25 км. В этом 
же раионе имеется большое количество молодых позднетретичных интрузий ада-

серГнТин:тГиНОо е л Г Р° % ВКЛЮЧаЯ И Г° РУ К”Набалу- ^ Р а б а з и т ь .  п р 3 5 1 Г ь ,серпентинитами, редкие обнажения относительно свежих пород встречены только 
в центральных частях тел. Как и всюду в Сабахе, к краевым частям тел ультпа-

уГьтра^зПитоУвР°поНкЫ ШИР° КИе 3° НЫ ДРОблеНИЯ' п о я щ и е  из блоков массивных 
гаженных в пГ “  ВСех СТОрон штриховками зеркал скольжения, по-
зонГмеланжа ° ВаННЬ,е серпентинитЬ1 вероятно, представляющих собой

В группе Северных островов, по описаниям X. Кирка, широко представлен сео-
л и тояГпагТ  МелаНЖ’ Выходы серпентинизированных гарцбургитовР(иногда лерцо- 
литов) рассечены многочисленными зонами тектонических брекчий состоящих из 
рассланцованных серпентинитов с погруженными в них глыбами и б ю к а Г  паз
Ультрабазиты аппе°ВНЫХ П° Р° Д И амфиболитов <°'в Малавали). На о-ве Бангги
товой Фшмаиии и 1 ЛяеНЬ1 В ВИД6 МеЛКИХ ПрОТруЗИЙ в п°РОДВх кремнисто-спили- товои формации и в качестве относительно крупных дискордантных тел гарцбур-

тела3лёйсетвитеп°ьно0рТЯХ ^  ультрабаз”тов в Сабахе отсутствуют, однако если эти 
нами тогда их м новнои своей массе являются субгоризонтальными пласти-

, да их мощность только в редких случаях превышает 1000 м
нотеснТсвяТаны ТпГ ° фиолитового п° вса вь'ходы ультрабазитов’ пространствен
но тесно связаны с полями развития габброидов, которые находятся в оезко поп

роговообманковьУми6 г а ^ бР° ИДЬ1 Представлены °™виновыми, гиперстеновыми и роговообманковыми габбро и долеритами. Контакты габброидов с ультоабазитя

чМаИсти°поУяТсабЫнТаЬ “ очасти пояса, на его широтном отрезке (район горы Силам) габбпоиды как и 
ультрабазиты, залегают в окружении пород метаморфического комплекса и пере 
крьшающеи его кремнисто-спилитовой формации. Они образуют крупное тело 
до 30 км в длину и 7 км в ширину. -  протянувшееся вдоль северной го Г н !, 
тогоТРазпаГ ТОВ' И ИМ6ЮТ С ПОСледНИМИ тектонические контакты (см выше) К^оме
щих" серпентинитьг67^1 б о п ^  ™  даек 'га б б р о п р ^ в а ю

я Р ' в большинстве случаев дайки параллельны плоскостям расслан-
цевания в серпентинитах. Габброиды сильно амфиболизированы и часто имеют

7 ств°енСноМЬ'е ВЬ,С° КИе Г° РЫ НЭ КаПИМаНТаН6- с абсолютными отметками 4100 и 2575 м соотнет-
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полосчатую текстуру. В других частях пояса габброиды распространены обычно 
в виде небольших тел в ультрабазитах, соотношения пород часто не ясны. Кроме 
того, габброиды отмечаются среди глыбовых включений серпентинитового мелан
жа. Относительно крупные их выходы описаны в центральной и северо-западной 
частях пояса. Заметим, что почти всюду, где имеются крупные тела ультрабази- 
тов и ассоциирующих с ними габброидов, последние расположены всегда север
нее ультрабазитов.

Пространственно с ультрабазитами и габброидами тесно связаны выходы пород 
метаморфического (иногда его называют мезозойским кристаллическим фундамен
том) комплекса, состоящего из метаморфизованных пород основного—среднего 
состава: амфиболитов, в том числе гранатовых, роговообманково-плагиоклазовых 
гнейсов, разнообразных габброидов и зеленых сланцев (K irk , 1968; Hutchison, 
1975; Марков, 1975]. В поле развития толщи отмечаются редкие выходы мета
морфизованных осадочных пород и гранитов. Метаморфические образования ши
роко представлены в юго-восточной части Сабаха, в районах Сэгама-Вэлли и за
лива Дарвел, реже — на полуостровах Дент и Кудат, в центральной части пояса 
и на Северных островах. Значительную часть кристаллического комплекса слага
ют полосчатые метабазиты. Они описаны под названием "гнейсы Силумпат" и 
представлены роговообманково-плагиоклазовыми породами — от зеленосланцевой 
до гранулитовой фаций метаморфизма. По Ч. Хатчисону [Hutchison, 1975], эти 
гнейсы образуют габбровую часть офиолитов, которая имеет мощность 1—2 км. 
Той же точки зрения придерживается Т . Тайер [Thayer, 1972], по мнению кото
рого существует ряд доказательств образования гнейсов Силумпат по альпино- 
типным габброидам. Несмотря на сильный метаморфизм, в некоторых породах 
сохраняются реликты пироксена и первичных габброидных текстур [Марков, 1975]. 
Сходные метаморфические образования имеются на о-ве Палаван и островах 
архипелага Сулу. Возраст метаморфического комплекса, по геологическим дан
ным, допозднемеловой. По радиометрическим данным, граниты, прорывающие 
его, имеют юрский возраст. Абсолютный возраст амфиболитов из толщи гней
сов' Силумпат -  101 ± 15, 140 ± 20, 160 ± 8  млн. лет (средняя юра-средний
мел) —отвечает, естественно, не возрасту пород, а времени метаморфизма. По
роды претерпели длительную и сложную историю, в них установлены два круп
ных периода деформаций: первый, более древний, связан с амфиболитовой до 
гранулитовой фациями метаморфизма, второй — с зеленосланцевой фацией [Hut
chison, 1975]. В гнейсах Силумпат в районе залива Дарвел наблюдались ретро
градно метаморфизованные амфиболиты8. Все это указывает на большую древ
ность пород метаморфического комплекса. Метаморфические породы сильно 
катаклазированы, смяты в широкие открытые складки широтного простирания 
с субгоризонтальными осями.

Метаморфические образования перекрыты толщей пород, состоящей из спили- 
тов с шаровой отдельностью, массивных базальтов, кремнистых и глинистых 
сланцев, граувакк, известняков и кератофиров, образующих кремнисто-спилито- 
вую формацию. Выходы этой толщи пространственно тесно связаны с ультра
базитами, габброидами и амфиболитами. Такая же ассоциация спилитов и крем
ней имеется в районе Филиппин, обрамляющем море Сулу. В целом облик тол
щи определяют вулканические породы. Наиболее обычны спилиты с хорошо вы
раженной шаровой отдельностью. Базальтовые туфы и автомагматические брек
чии также пользуются широким распространением. Спилиты, как правило, пред
ставлены амигдалоидными разностями с фенокристами пироксена в афанитовой 
основной массе, состоящей из измененного стекла с мелкими игольчатыми лей
стами альбита. Вторичные изменения проявлены достаточно резко и характери
зуются хлоритизацией основной массы, соссюритизацией и альбитизацией плагио
клаза, уралитизацией пироксена. Эпидот, кальцит и кварц образуют тонкие про
жилки. В миндалекаменных разностях миндалины заполнены смесью хлорита и 
кальцита. В отдельных случаях отмечается пренитизация. пород. Спилиты харак
теризуются пониженными содержаниями S i0 2 (44—48% ), повышенными и высо
кими — Т Ю 2 (1,4—3,03% ), высокими — Na20  и низкими — К20  (0,10—0,53%).

Соотношения толщи кремнисто-спилитовой формации с породами метаморфиче
ского комплекса не ясны. Одни исследователи пишут о наличии перерыва и не
согласия между этими подразделениями, другие считают, что перерыва и несогла
сия в основании этой толщи нет. Последовательный стратиграфический разрез 
толщи, по-видимому, нигде не обнаружен, поэтому мощность ее не установлена.

8 М.С. Марков [1975] связывает ретроградный метаморфизм с интрузиями гранитов, рвущих
амфиболиты.
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Учитывая широкое развитие покровной тектоники в регионе, можно думать, 
что во многих случаях контакты этих двух комплексов тектонические. Контак
ты кремнисто-спилитовой толщи с третичными породами часто тектонические. 
Так, на п-ове Семпорн кремнисто-спилитовая толща надвинута на олигоцен-мио- 
ценовые отложения [Wilson, 1961]. Позднемеловой—эоценовый возраст кремни
сто-спилитовой формации определен по микрофауне из заключенных в ней глыб 
известняков и из прослоев глинистых сланцев [Wilson, 1961; K irk , 1968].

В юго-восточной части пояса, где образования кремнисто-спилитовой форма
ции занимают большие площади (около 1800 км 2) , они представлены спилито- 
выми лаво-брекчиями и пиллоу-лавами базальтов с прослоями тонкослоистых 
радиоляриевых кремнистых сланцев, базальтовых туфов и полимиктовых песча
ников; имеются единичные выходы кератофировых лав. Структурные взаимо
отношения отдельных слоев часто не ясны, они не прослеживаются по простира
нию. Вулканические породы интенсивно брекчированы, пронизаны мелкими про- 
трузиями серпентинитов, включают глыбы габброидов и сильно раздробленных 
гранитоидов. На островах Бангги и Баламбанган породы нарушены еще сильнее. 
Для кремнисто-спилитовой формации в целом типично хаотичное скопление силь
но нарушенных обрывков слоев и глыб; отдельные глыбы погружены в массу 
глинистых сланцев или базальтоидов. Во многих случаях устанавливается чешуй
чатое строение толщи. В целом ее можно охарактеризовать как гигантскую брек
чию, разбитую большим количеством разломов крутого заложения и надвигов. 
Как полагают Р. В и леон и X. Кирк [Wilson, 1961; K irk , 1968], подобная хаотич
ная структура обусловлена тектоническими деформациями и частично является 
результатом быстрого конседиментационного оползания осадков в сочетании 
с подводной вулканической деятельностью.9

В юго-восточной части пояса, на островах Табауван, Силумпат и Сакар в заливе 
Дарвел, Ч. Хатчисон [Hutchison, 1975] описал разрез офиолитового комплекса 
который рассмотрен в качестве примера ненарушенных полных офиолитовых раз
резов. Однако место полосчатого комплекса (серии) и габброидов выше ультра- 
основных пород здесь занимают метаморфические породы от амфиболитовой до 
гранулитовои фации метаморфизма, базальтовая часть представлена метабазитами 
от зеленосланцевои до амфиболитовой фаций, а кремнисто-спилитовая формация 
вообще не включена в разрез. По-видимому, здесь мы имеем дело с частью 
какого-то значительно более древнего офиолитового разреза, чем тот, который 
слагает рассмотренный выше офиолитовый пояс Сабаха. Габброиды Сабаха, ассо
циирующие с ультрабазитами (см. выше), имеют, вероятно, заведомо более моло
дой возраст по сравнению с породами метаморфического комплекса, не говоря 
уже о кремнисто-спилитовой формации. Возможность того, что метаморфиды воз
никли по неметаморфизованным основным породам Сабаха маловероятна так 
как последние находятся в тесной ассоциации с амфиболитами. Скорее всего, 
здесь следует предполагать временной разрыв между метаморфическими образо
ваниями и породами рассмотренного офиолитового комплекса, т.е. в данном слу
чае мы имеем пример "офиолита в офиолите", и тогда логично допустить что 
в процессе становления земной коры "закрытие" и "открытие" бассейнов с океа
нической корой происходили неоднократно. Если это так, то сонахождение не- 
метаморфизованного и метаморфизованного слоистого комплекса в едином раз
резе ... может указывать нам на существование ... еще более древней океанической 
структуры [Пеиве и др., 1977, с. 9 ] . Р. Колман [1979] полагает, что метамор
фиды являются частью метаморфизованного фундамента мезозойской островной 
дуги, располагавшейся в пределах моря Сулу, который был выведен на поверх
ность в результате обдукции на севере Калимантана.

По-видимому, полные ненарушенные разрезы офиолитов в Сабаха в действи
тельности отсутствуют. Весь приведенный материал свидетельствует о том что 
ультрабазиты и толща кремнисто-спилитовой формации слагают серию покров
ных пластин. пользу этого вывода говорит и широкое развитие серпентинито- 
вого меланжа, который подстилает ультрабазитовые пластины, а в отдельных райо
нах слагает самостоятельные аллохтонные структуры. На диаграмме AFM , куда 
нанесены данные химических анализов ультрабазитов, габброидов и базальтов 
офиолитовои ассоциации Сабаха (анализы заимствованы из монографии X. Кир- 
ка), место полосчатого комплекса (или серии) (см. диаграммы AFM для офио-

В центральной части Сабаха существуют менее нарушенные спилитовые павы часть из 
которых имеет более молодой, нижнемиоценовый возраст. Вместе с породами кремнисто- 
[Ю гТТ1968]Ф° РМаЦИИ ° НИ рассматРиваютсп в составе спилит-кератофировой ассоциации
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литовых ассоциаций Восточного Сахалина и Папуа Новой Гвинеи, рис. 34 и 38) 
оказалось незанятым, что также может указывать на отсутствие полных офио- 
литовых разрезов в Сабахе (рис. 46).

Во многих местах офиолиты перекрываются олистостромой, закартированной 
как толщи Аер и Квамут, имеющие миоценовый возраст [Hutchison, 1975]. 
Среди олистолитов ("переотложенных блоков" по X. Кирку [K irk , 1968] в тол
ще преобладают породы метаморфического комплекса. Соответственно тектониче
ское становление (шарьирование) офиолитов имело место в миоцене; не исклю
чена возможность того, что начался этот процесс значительно раньше — в позд
нем мелу—эоцене [Hutchison, 1975].

На Тектонической карте Тихоокеанского сегмента Земли [1970] офиолитовый 
пояс Сабаха показан крупной шовной зоной. Учитывая изложенные выше мате
риалы, а также причудливые изгибы в простираниях пояса, эту зону можно трак
товать как надвиговую. Кроме того, весь имеющийся материал свидетельствует 
о широком развитии надвиговой тектоники в регионе вообще. Дугообразная фор
ма пояса с выпуклостью, обращенной на запад, по мнению Ч. Хатчисона [Hutchi
son, 1975], может указывать на существование крупной чешуи океанической 
литосферы, наклоненной на восток, в сторону моря Супу. Если учесть продол
жение пояса на Палаване и архипелаге Супу, этот вывод представляется вполне 
корректным. Становление офиолитов Сабаха этот исследователь трактует с пози
ций тектоники плит, не исключая при этом возможность того, что они являют
ся принадлежностью окраинного моря.

Структурные особенности Сабаха, широкое развитие здесь покровной тектони
ки свидетельствуют о сильном сжатии в этом районе в позднетретичное время.
Мы предполагаем, что так же как в других рассмотренных регионах юго-запад
ной периферии Тихого океана, это сжатие было вызвано растяжением в смеж
ной глубоководной впадине окраинного моря с выводом на поверхность глубо
ких горизонтов земной коры и верхней мантии — офиолитовых аллохтонов. Та
ким образом, становление офиолитов в Сабахе может быть поставлено во взаимо
связь с формированием сопряженной с офиолитовым поясом глубоководной впа
дины моря Сулу, происходившим за счет растяжения коры под ней.

Подводный хребет Кагайян, выступающий выше уровня моря в виде гряды 
мелких островов, скал и рифов, разделяет море Сулу на северо-западную и юго- 
восточную впадины, отличающиеся друг от друга по глубине дна и строению зем
ной коры. В первой, с глубинами до 2000 м, земная кора имеет континенталь
ный (субконтинентальный) тип строения [Murauchi et al., 1973] (рис. 4 7 ). Все 
основные преломляющие горизонты погружаются в сторону Палавана. Граница М 
под северо-западной впадиной не установлена, при этом мощность земной коры 
здесь не менее 18 км. По мнению С. Мураучи с соавторами, эта территория до
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Р и с .  4 7 . Геофизический разрез замной коры моря Сулу по линии Палаван—архипелаг Сулу 
[Murauchi et al., 1973]

недавнего времени была частью Палаванского архипелага, которая впоследствии 
погрузилась под воды моря10.

Юго-восточная часть моря Сулу с максимальными глубинами до 5000 м под
стилается субокеанической корой мощностью до 7 км. На профилях ГСЗ в скоро
стном разрезе выделяются три слоя. Первый слой неуплотненных осадков со ско
ростью продольных сейсмических волн 2 км/с имеет мощность около 1000 м.

10 При бурении в районе рифа Тубатаха в северо-западной части моря на глубине 443 м 
были встречены коралловые породы.
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Ниже залегает слой со скоростью 3,5 км/с и мощностью приблизительно 2 км. 
Третий слой мощностью около 4 км характеризуется скоростью 6,4 км/с и под
стилается границей М со скоростью 8,3 км/с. Эхолотирование выявило сложное 
строение поверхности дна моря, сильно расчлененный рельеф и наличие крупных 
грабенообразных структур и эскарпов [Krause, 1966], которые могли образовать
ся только в обстановке растяжения. .Угловатые очертания впадины, явно разлом- 
ный характер ее крутых северо-восточного и юго-восточного склонов, обрыв бо
лее ранних субконтинентальных структур Палавана, несомненно, указывают на ее 
вторичную природу. Возможным механизмом для ее образования являются раз
рыв и растяжение коры с движением блоков в латеральном направлении с одно
временным проседанием и погружением в северо-западной части моря. Это по
гружение происходило еще совсем недавно и, возможно, не закончилось до на- 

• стоящего времени. Хотя сейчас район Палавана, моря Сулу и архипелага Сулу 
практически асейсмичен11, повышенный тепловой поток (среднее из трех значений 
2,4 е.т.п.) [Nagasaka et al., 1970] может указывать на то, что регион в целом 
еще недостаточно стабилен.

Итак, во всех рассмотренных в данной главе районах в смежных с офиолито- 
выми аллохтонами зонах расположены глубоководные впадины окраинных морей. 
Впадины подстилаются субокеанической корой, и во всех случаях устанавливает
ся значительная роль растяжений в процессе их формирования. Это растяжение 
причинно связано со сжатием, в процессе которого происходили шарьирование 
офиолитов, "выплеск" их в виде тектонических покровов на континентальные 
и субконтинентальные структуры обрамления впадин.

ГЛ А В А  П Я ТА Я

ТЕКТОНИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ 
И ПРОИСХОЖДЕНИЕ ОФИОЛИТОВЫХ АЛЛОХТОНОВ 

НА ЗАПАДЕ ТИХОГО ОКЕАНА

Даже при беглом взгляде на геологическую карту западной периферии Тихого 
окена можно заметить, что значительная часть глубоководных впадин окраин
ных морей окаймляется протяженными офиолитовыми поясами. Можно даже 
сказать, что в данном случае мы имеем закономерно повторяющуюся струк
турную пару, наподобие пары островная дуга—глубоководный желоб. Такая кар
тина невольно наталкивает на мысль о взаимосвязях в образовании этих офио- 
литовых поясов и сопряженных с ними глубоководных впадин. Несмотря на 
то что в настоящее время уже мало кто сомневается в сходстве разрезов офио
литов в складчатых зонах континентов и разрезов океанической коры, отнюдь 
не все исследователи единодушны в том, в каких структурах с океанической 
(или субокеанической) корой формируются те или иные разрезы офиолитов. 

Это могут быть рифтовые зоны на континентах, внутренние моря, окраинные 
моря и океаны [Пейве и др., 1977]. Как отмечал недавно В.Е. Хайн [1979], 
весьма значительная часть офиолитов рассматривается в настоящее время в ка
честве реликтов не коры открытых океанов, а коры окраинных морей.

Принципиальная возможность существования офиолитов в разрезе современ
ных окраинных морей была установлена при подводных исследованиях в южной 
части Филиппинского моря, на северном продолжении желоба Яп [Богданов, 
1978]. Здесь были драгированы породы второго и третьего слоев океанической 
коры. Основание разреза слагают тектонизированные лерцолиты и серпентиниты, 
выше которых расположены неизменные габброиды, диабазы и толеитовые 
базальты.

Поскольку шарьирование офиолитовых аллохтонов возможно только в усло
виях горизонтального сжатия, то возникает, как пишет С.В. Руженцев [1976], 
проблема реализации сжатия. В складчатых поясах континентов исследователи 
могут подходить к решению данной проблемы только путем палинспастических 
построений. В тектонически подвижных периферических зонах Тихого океана 
непосредственно фиксируются структурные формы относительно ранних фаз

Небольшое количество мелкофокусных землетрясений приурочено только к восточной и 
северо-восточной частям моря Сулу, вблизи островов Минданао, Негрос и Панау 
[Earthquake map ..., 1974].
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проявления такого сжатия, вызванные растяжением коры в сопредельных с 
офиолитовыми аллохтонами зонами краевых морей.

Различными исследователями по-разному решается вопрос о происхождении 
впадин окраинных морей. Часть геологов и геофизиков рассматривают их как  
реликты океана. Такие впадины действительно существуют, и примером может 
служить Алеутская котловина или котловина Бауэрса в Беринговом море 
[Шмидт, 1977]. Другие считают впадины молодыми новоообразованиями, полу
чившимися в результате опускания континентальных структур [Белоусов, 1978]. 
Существует мнение о ведущей роли "базификации в этом процессе [Косыгин, 
1978]. Третьи полагают, что краевые моря имеют весьма различное происхож
дение [Пущаровский, 1972; Пущаровский и др., 1977; Хайн, Левин, 1978].
Но абсолютное большинство исследователей в наши дни убеждены в ведущей 
роли процессов растяжения в формировании этих, по выражению Г.У . Менарда, 
"микроокеанических" бассейнов, по крайней мере по отношению к впадинам 
на западной периферии Тихого океана [Кропоткин, Шахварстова, 1965, Литви
нов, 1971; Кариг. 1974; Паккэм, Фалви, 1974; Karig, 1972; Karig, Anderson, 
1976; Sleep, Toksoz, 1971; Waissel, Watts, 1975; Tanner, 1968; W atts et al., 
1977; Shor et aL, 1971; Henry et al., 1975; и др.]. Часто, отмечая неясности 
механизма растяжения, некоторые исследователи объясняют этот феномен с по
зиций тектоники плит, предполагая, что краевые моря образовались в результа
те либо спрединга [Watts et al., 1977; Weissel, Watts, 1979; Паккэм, Фалви, 
1974], либо активной инъекции вещества в тылу островных дуг в результате 
всплывания термального диапира [Кариг, 1974].

В последнее время образование краевых морей часто связывается с деструк
тивными процессами в пределах континентальных окраин [Пущаровский, Яншин, 
1974; Пущаровский и др., 1977; Хайн, Левин, 1978; “Марков и др., 1979], 
причем большая роль в таких процессах отводится раздвигам.

Формы проявления тектонической деструкции разнообразны. В частности, она 
может привести к образованию новых океанов, внутриматериковых рифтовых 
впадин, к появлению геосинклиналей между расколотыми частями континентов 
или сложной мозаики блоков, различных по типу коры [Пущаровский и др ,̂ 
1977]. Последний случай проиллюстрирован в работе на примере центральной 
части Охотского моря. Деструктивные процессы могут привести к отрыву кон
тинентальных блоков и вовлечению их в геосинклинальную зону. Так, в север
ной части Охотского моря расположен блок с корой предположительно дори- 
фейского возраста (Северо-Охотский массив). В таком же плане следует рас
сматривать юго-западную часть Папуа Новой Гвинеи, оторвавшуюся от континен
тального массива Австралии в результате раскрытия Кораллового моря. Земная 
кора Меланезийского региона также подверглась расколу (деструкции), при этом 
фрагменты континентальной коры были отделены от Автралийского материка 
[Shor et al., 1971; Пущаровский, Яншин, 1974] и вовлечены в геосинклиналь

ную зону.
В тех случаях, когда деструкция происходила в условиях зрелой континен

тальной коры, наблюдаются отрыв и раздвижение в стороны материковых бло
ков, обычно без вывода на поверхность офиолитов. Когда же деструкции под
вергаются районы, где континентальная кора еще не сформировалась, наблю
дается "выплеск" офиолитовых аллохтонов на периферию впадин. В последнем 
случае речь идет о деструкции на переходной стадии развития земной коры. 
Иллюстрацией этому служит формирование рассмотренных в работе впадин. Де
рюгина в Охотском море, Соломонова моря. Новокаледонской, Южно-Фиджий- 
ской, моря Сулу.

Устанавливается, что чем ближе тип коры соответствующих регионов, в кото
рых расположены глубоководные впадины краевых морей, к континентальному, 
тем более нарушенными оказываются выведенные на поверхность офиолитовые 
аллохтоны. Например, наиболее полный и наименее нарушенный офиолитовый раз
рез из рассмотренных в работе примеров имеется в Папуа Новой Гвинее. Об
ласть Соломонова моря, в которой нами предполагаются корни офиолитовых 
покровов, находится в пределах современного геосинклинального пояса, где 
рост континентальной коры за счет океанической только начинается.

В районе Новой Каледонии и ее западного обрамления, включая и подводный 
хребет Лорд-Хау, кора имеет субконтинентальный тип строения (это, естествен
но, не относится к Новокаледонской впадине, где кора субокеаническая). Фраг
менты литосферы Новокаледонской впадины — офиолитовые аллохтоны западно
го побережья Новой Каледонии — надвинуты на структуры острова уже в виде
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нескольких, но достаточно мощных пластин. Южно-Фиджийская впадина к вос
току от Новой Каледонии находится примерно в таком же положении, как и 
Соломоново море. Ультрабазитовый массив на востоке Новой Каледонии, ста
новление которого связывается нами с деструкций Южно-Фиджийской впадины, 
залегает в виде крупной относительно монолитной пластины, увеличивающейся 
в мощности по направлению на восгок, в сторону впадины.

В пределах центральной части Охотского моря зрелая континентальная кора 
отсутствует; гранитно-метаморфический слой сформировался здесь только в па
леогене [Марков и др., 1979]. Впадина Дерюгина представляет собой но^эобра- 
зованный окраинный бассейн, сформировавшийся на месте палеозойско-мезозой
ских океанических структур. Фрагменты литосферы деструктивной впадины Де
рюгина — офиолитовые аллохтон^ Восточного Сахалина — слагают серию тон
ких разрозненных пластин, в которых тем не менее представлен весь спектр по
род офиолитового комплекса.

Подобным образом можно объяснить отсутствие офиолитовых аллохтонов на 
северном борту Южно-Охотской впадины. Формирование ее (деструкция) нача
лось в неогене. На северо-западе и севере она обрывает уже достаточно разви
тый гранитно-метаморфический слой Сахалина и центральной части акватории 
Охотского моря. Присутствие офиолитов на небольшой глубине в основании се
верного борта Южно-Охотской впадины все же можно предполагать из-за сущест
вования здесь линейной зоны положительных магнитных аномалий интенсивностью 
около 4 0 0 гамм.

Явление тектонической деструкции на переходной стадии развития земной ко
ры в последнее время установлено и в геосинклинальных областях более древ
него возраста [Некрасов, 1976; Руженцев и др., 1977; Зинкевич, 1978]. Так, в 
центральной зоне Корякского нагорья конструктивный процесс формирования 
континентальной коры, начавшийся в раннем мезозое с заложения островной ду
ги, осложнялся деструктивными явлениями. В поздней юре здесь произошло 
крупное растяжение коры, что привело к появлению туфогенно-кремнисто-грау- 
вакковой формации, местами перекрывающей ультрабазит-габбровый фундамент 
[Зинкевич, 1978]. МайницкаА зона в Корякском нагорье представляет, собой но
вообразованный окраинный бассейн, сформировавшийся на месте системы верх
непалеозойских океанических и нижнесреднемезозойских островодужных структур  
[Руженцев и др., 1977]. В позднем мезозое здесь произошла перестройка струк

турного плана, которая выразилась в появлении системы тыловой раздвиг-фрон- 
тальный надвиг. В результате раздвига сформировался бассейн типа краевого 
моря. При этом по пологим срывам, главный из который совпадал с поверх
ностью раздела ультрабазит-габбро, верхние части литосферы сместились к югу, 
образовав офиолитовый аллохтон Эконайской зоны.

Таким образом, на западе Тихого океана устанавливается' широкое проявле
ние тектонической деструкции на переходной стадии развития земной коры во
обще. Сахалин, большая часть Охотского моря, северо-восток Папуа Новой Гви
неи, Северный Калимантан, Новая Каледония и сопредельные впадины окраин
ных морей расположены в пределах современного геосинклинального пояса, где 
признаки, устанавливающие присутствие зрелой контитентальной коры, отсутст
вуют. Наряду с конструктивным процессом формирования "гранитного" слоя 
здесь происходит и обратный процесс деструкции земной коры. Можно думать, 
что подавляющее большинство глубоководных впадин окраинных морей в этом 
регионе — новообразования, т.е. они сформировались в результате деструкции 
земной коры на геосинклинальной стадии развития.

Во всех рассмотренных в работе глубоководных впадинах, сопряженных с 
офиолитовыми аллохтонами, определенно устанавливаются признаки растяжения 
земной коры. При этом происходило "сдирание" и "удаление" верхней части ли
тосферы и формирование офиолитового разреза, или, другими словами, образо
вание новой океанической коры. Изложенный в главе второй механизм дооро- 
генного становления офиолитового комплекса и последующего тектонического, 
относящихся к району впадины Дерюгина в Охотском море, вполне применим и 
для впадин Соломонова моря. Новокаледонской, Южно-Фиджийской и моря Сулу.

Период доорогенного становления офиолитового комплекса был чрезвычайно 
длительным и неодноактным, уходящим своими корнями в глубокую древность. 
Последнее относится прежде всего ко времени формирования дунит-гарцбурги- 
тового комплекса. В дальнейшем при прогрессирующем растяжении коры под 
впадинами происходило раздвижение пластин вновь образованного базальтово
го" слоя и верхней мантии и выход их на поверхность. В некоторых рассмотрен-
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ных примерах движение офиолитовых пластин на края впадин стимулировалось 
в ^соседних расположенных с веш ней  стороны офиолитов*

го пояса. Так, растяжение коры в районе Западно-Сахалинского прогиба и в Ко
ралловом море во фронтальной части офиолитовых аллохтонов, двигавшихся из 
впадин Дерюгина и Соломонова моря, привело в конечном итоге к некоторому 
сдавливанию впадин и к "выплескиванию" офиолитов на их края.

На Новой Каледонии в результате растяжения Новокаледонской впадины 
паду от острова и Южно-Фиджийской -  к востоку тектоническое окучивание 
масс проявлено наиболее отчетливо. Фрагменты литосферы этих двух впадин об
разовали офиолитовые аллохтоны на западе и востоке острова. „

"Офиолитовое" обрамление моря Сулу -  офиолить. Северного Калимантана, 
Палавана и архипелага Сулу -  своим расположением, опоясывая море Сулу 
трех сторон, подчеркивает генетическую связь с образованием этого ° к Ра™ го 
бассейна Для этого региона установлено неоднократное открытие и закры 
тие" бассейнов с океанической корой в процессе становления континентальной

К°Таким  образом, выявляется чрезвычайная сложность процессов тектоническо
го становления офиолитов. Деструкция в глубоководных впадинах приводит в 
конечном счете не только к шарьированию офиолитов, но и непосредственно к 
формированию офиолитового комплекса. Но в отличие от доорогенного периода 
их становления шарьирование офиолитов происходило чрезвычайно быстро. Олис- 
тостромовые образования, датирующие время покровообразования, на Восточ
ном Сахалине имеют позднесенонский возраст, на Новой Каледонии поздне- 
эоценовый-олигоценовый, в Сабахе на Северном Калимантане -  
В Папуа Новой Гвинее олистострома отсутствует, но по ряду признаков уста
навливается ранне-среднеэоценовый возраст шарьирования.

Рассмотренные в работе глубоководные впадины на западной периферии Ти
хого океана, смежные с офиолитовыми аллохтонами, находятся в пределах под
вижного приокеанического геосинклинального пояса' и относятся к обширной 
группе глубоководных бассейнов активных окраин [Хайн, Левин, 1978]. Часть 
из них отделена от открытого океана островными дугами и расположена в их 
тылу (Соломоново море и Южно-Фиджийская впадина). Для впадины Дерюгина 
в Охотском море такое положение предположительно устанавливается в поздне
меловое время. Море Сулу и Новокаледонская впадина занимают несколько иное 
положение, но также могут рассматриваться в ряду структур активных окраин. 
В настоящее время эти впадины не испытывают активного растяжения, но обла
дают повышенным тепловым потоком. Последнее обстоятельство свидетельствует 
о еще достаточно большом энергетическом потенциале земных недр под ними.

Что касается возраста рассматриваемых впадин, то его, по мнению автора, 
можно определять исходя из времени проявления основного этапа тектоническо
го становления (шарьирования) офиолитовых аллохтонов по краям впадины. 
Для впадины Дерюгина зто поздний сенон, для Соломонова моря — раннии 
средний эоцен, для Новокаледонской впадины — поздний эоцен—средний олиго
цен для впадины моря Сулу -  миоцен. В случае Южно-Фиджийской впадин, 
имеет место двойной контроль возраста образования этой структуры. Время 
тектонического становления ультрабазитов в южной и восточной частях острова, 
корневая зона которых предполагается к востоку от Новой Каледонии, отве
чает позднему олигоцену. Это устанавливается по перекрытию офиолитами што
ка гранодиоритов, имеющих возраст 32 ±3 млн. лет [Brothers, 1974]. По данным 
глубоководного бурения, впадина имеет также позднеолигоценовый возраст, ко
торый подтверждается и палеомагнитными данными [Burns, Anderews, 1973, 
Watts, et al., 1977].

Приведенные в работе данные позволяют отметить, что рассмотренные офио
литовые аллохтоны Восточного Сахалина, Папуа Новой Гвинеи, Новой Каледо
нии и Северного Калимантана -  весьма сходны как по масштабу явления, так 
и по составу и строению образующих их пород и комплексов.

Как уже говорилось, из всех этих районов относительно ненарушенный, пол
ный разрез офиолитовой ассоциации имеет место только в Папуа Новой Гвинее, 
На Новой Каледонии и в Северном Калимантане присутствуют крупные пластины 
различных членов офиолитовой ассоциации. В пределах Восточного Сахалина 
фрагменты офиолитового комплекса уже в значительной степени разобщены и 
слагают тонкие тектонические пластины. При этом сохранность разреза опреде
ляется возрастом тектонического становления офиолитов и степенью зрелости 
земной коры тех районов, которые подверглись деструкции и где находятся,
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как полагает автор, корни тектонических покровов. Другими словами, это те 
районы, где теперь расположены глубоководные впадины.

Во всех описанных районах в большей или меньшей степени развит серпенти- 
нитовый меланж, который прослеживается в основании покровных пластин, или 
сам в виде аллохтонных чешуй участвует в покровах.

В Папуа Новой Гвинее в основании разреза офиолитов залегает интенсивно 
тектонизированный дунит-гарцбургитовый комплекс, который вверх сменяется 
кумулятивным комплексом, состоящим из переслаивания ультраосновных и ос
новных пород в низах и габброидов в верхах. Выше расположен комплекс па
раллельных даек, в верхней части разреза залегают базальты и ассоциирующие с 
ними осадочные породы. Мощность только "коровых" слоев габбро и базальтов 
не менее 10 км.

Во всех остальных районах среди офиолитовых аллохтонов присутствуют раз
личные фрагменты офиолитового комплекса. На Новой Каледонии зто ультра- 
базиты и базальты, в Сабахе — ультрабазиты, габброиды, эффузивно-радиоляри- 
товая часть офиолитов, на Восточном Сахалине в тектонических пластинах и сре
ди глыбовых включений меланжа присутствуют все основные разновидности по
род офиолитовой серии.

Среди базальтов этих районов преобладают спилитовые пиллоу-лавы, а базаль
товый комплекс в целом относится к океаническим толеитам. Но в отличие от 
пород Папуасского офиолитового пояса базальты Восточного Сахалина и Сабаха 
в значительной мере изменены вторичными процессами. Следы регионального ме
таморфизма в породах отсутствуют, и изменения обусловлены подводным вы
ветриванием и гидротермальными процессами. Базальты Восточного Сахалина 
(п-ов Шмидта) и в меньшей степени Северного Калимантана отличаются высоки
ми содержаниями титана. Эффузивно-радиоляритовая часть офиолитов Сабаха и 
Восточного Сахалина сильно нарушена и представляет собой как бы гигантскую  
брекчию. Отличительной чертой этих регионов является присутствие в базальтах мно
гочисленных глыб и обрывков деформированных пластов кремнистых пород и 
известняков. До сих пор в литературе уделялось мало внимания таким своеоб
разным толщам, слагающим вулканогенно-осадочную часть офиолитового разреза, 
хотя присутствие их в ряде случаев может рассматриваться в качестве комплек
са-показателя деструкции (раздвига) еще во время океанической стадии.

Верхняя (эффузивно-радиоляритовая) часть офиолитов Папуа Новой Гвинеи, 
Новой Каледонии, Сабаха и Восточного Сахалина имеет в целом позднемеловой 
возраст.

Габброиды офиолитовых комплексов Папуа Новой Гвинеи, Восточного Саха
лина и Северного Калимантана обладают сходными петрохимическими и струк
турно-текстурными характеристиками. Для части габброидов Восточного Сахали
на и Папуа Новой Гвинеи определен позднеюрский возраст (140—150 млн.лет).

В породах полосчатой серии Восточного Сахалина и Папуа Новой Гвинеи ус
танавливаются кумулятивные (магматические) структуры, постепенные переходы 
от ультраосновных пород к полосчатым габбро-норитам. Полосчатость создается за 
счет чередования тонких (в среднем несколько сантиметров) полос верлитов, лер- 
цолитов, пироксенитов, троктолитов, габбро, анортозитов. По набору пород и 
петрохимии эта серия имеет много общего с аналогичными образованиями, опи
санными в различных районах развития офиолитов. Дунит-гарцбургитовый комп
лекс всех рассмотренных в работе офиолитовых зон сложен преимущественно 
тектонизированными гарцбургитами с телами 1Энстатититов и хромитов. В боль
шем или меньшем количестве присутствуют полосчатые гарцбургиты. Несомненно, 
эти образования имеют очень древний возраст по сравнению с другими порода
ми офиолитовой ассоциации, хотя имеется только одно определение абсолютно
го возраста гарцбургитов на Новой Каледонии — 730 млн. лет.

По петрологическим особенностям и напрвленности в эволюции составов по
роды офиолитовой ассоциации Папуа Новой Гвинеи, Сабаха и Восточного Саха
лина относятся к неполно дифференцированным офиолитовым ассоциациям со 
щелочной в начальной и толеитовой в конечной стадиях эволюции составов, по 
М.С. Маркову и др. [1977].

Эволюция офиолитовых аллохтонов после шарьирования в рассмотренных в 
работе регионах происходила однотипно. После становления покровов имели 
место поднятие и интенсивная эрозия офиолитов. На Восточном Сахалине этот 
эпизод отвечает большей части палеогена и позднекайнозойскому времени. Под
нятие юго-восточного Папуа началось в олигоцене и продолжалось в позднем 
кайнозое [Sm ith, Davies, 1976]. На Новой Каледонии интенсивная эрозия офио-
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литов начиная с раннего миоцена происходила в течение всего не° гена ^ о о к -  
field 1977] Поднятие районов, перекрытых тяжелыми массами офиолитов, про 
исходило в результате изостатического выравнивания, однако изостазия не яв
ляется первопричиной поднятия. Начало поднятия, по-видимому, связано, про 
должающимся ̂ растяжением в пределах тыловых и фронтальных по отношению к 
офиолиГвь,м аллохтонам впадинах. Компенсация этих ВЬ,раЗИВ'
шаяся в надвигании офиолитов, на данной стадии привела к поднятию.

Поднятие сопровождалось глыбовой и блоковой тектоникой которая в з 
чительной степени нарушила первичные соотношения пластин офиолитов 
м *к "р « .л а ™  и Т н ^ г о е у к ,  породу. Н , „ о й  е д и н  оФ*ол=  а л л ™ , , _  
были рассечены крупными сдвигами, причем на Восточном Са г  _
Каледонии устанавливаются правобоковые смещения,  ̂ v нео_
левобоковые. Это явление, вероятно, связано с деструкции (раздвигами) в нео 
ген-четвертичное время в зонах, расположенных восточнее офиолитовых аллохто 
нов В Охотоморском регионе -  это Южно-Охотская впадина, в Соломоновом 
море -  впадина Вудларк, Южно-Фиджийская впадина в Меланезийском секторе. 
Таким образом, явления деструкции привели не только к формированию и ста
новлению 1 офиолитовых- аллохтонов, но и определили последующий стиль тек
тоники в рассмотренных регионах.

Во многих районах мира, где развиты офиолитовые аллохтоны, в том числе 
на Восточном Сахалине, на Новой Каледонии и в Сабахе, ультраьазиты слагают 
самые верхние пластины. Основной срыв при тектоническом становлении офисг 
литовых аллохтонов был приурочен, вероятно, к поверхности раздела У^ьтраба 
зиты-габбро и достигал кровли дунит-гарцбургитового комплекса. Движения по 
более "мелким" срывам, например в верхней части слоя габбро или в основании эф- 
фузивно-радиоляритовой части, в динамическом плане оказались более пРеДп°чт 
тельными на начальных этапах тектонического становления офиолитов. При вы
воде на поверхность фрагменты дунит-гарцбургитового комплекса начали движе
ние в последнюю очередь и перекрыли нижележащие пластины.

Среди других вопросов, связанных с определением характера палеоструктур 
с корой океанического типа (рифтовая зона, внутреннее или окраинное море 
океанический бассейн), важное место принадлежит комплексу параллельных 
даек -  формируется ли этот комплекс только в условиях срединно-океанического
хребта? [Пейве и др., 1977]. __

В связи с этим, весьма примечательно присутствие фрагментов комплекса 
раллельных даек в офиолитах Восточного Сахалина и юго-восточного Папуа. 
Здесь необходимо отметить тудности в идентификации этого комплекса вообще. 
Неслучайно в хорошо изученном районе Папуасского офиолитового пояса па
раллельные дайки обнаружены только в последнее время [Davies, 197/J.

Как известно, присутствие комплекса параллельных даек в разрезе офиоли 
тов является основным отправным пунктом гипотезы спрединга и новой гло
бальной тектоники. В данной работе автор старался показать, что процесс дест
рукции, новообразования "океанической" коры в пределах впади” ° кра^ ” ”ь й 
морей сопряженных с офиолитовыми аллохтонами, не укладывается в рамки это 
гипотезы. Если это так, то можно думать, что комплекс параллельных даек фор
мируется также в условиях окраинного моря.

В настоящее время общепринято ишение, что складчатые геосинклинальные зо
ны расположенные на краях контитентов, являются частями древних океаниче
ских структур, причленившихся в процессе своего развития к континентальным 
блокам. В  частности, эвгеосинклинали Тихоокеанского сегмента Земли воз- 
никшие в мезозое, образовались на коре океанического типа [Пейве, 196У; и 
др ] Они расположены на краях современного геосинклинального пояса и по 
отношению к другим, входящим в него зонам, играют роль окраинных или 
краевых поднятий [Пущаровский, 1972]. Такие зоны, находящиеся на матери
ках или крупных островах, отличаются высокой тектонической подвижностью 
присутствием позднекайнозойскйх геосинклинальных складчатых формации, тес 
Г м Г с в я з я м и  с современными геосинклинальными районами. К ним и принад
лежат Восточный Сахалин, юго-восточная часть Папуа Новой Гвинеи, Северный 
Калимантан и Новая Каледония. Офиолитовые аллохтоны всех этих районов 
представляют собой фрагменты деструктивных глубоководных впадин, выражен 
ных своеобразными пластинами океанической коры и верхней мантии' 
тыми на края субконтинентальных и континентальных структур. Для ьадвиго 
вых зон подобного типа в литературе уже давно существует специальньт тер- 
мин -  зона обдукции. Впервые он был применен Р. Колманом [Coleman, 1971]
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для обозначения офиолитовых зон на Новой Каледонии, в Папуа Новой Гвинее 
и в ряде других рейонов, а Д. Дьюи и Д. Берд [Dewey, Bird, 1971] использо
вали его для офиолитовой зоны Ньюфаундленда. В данной работе в этот термин 
не вкладываются понятия новой глобальной тектоники, тем не менее он удобен 
для пользования, поскольку достаточно полно отражает физическую сущность 
процесса.

Причина подобного надвигания, несомненно, общая. Она заключается в дви
жении пластин океанической коры и верхней мантии в стороны от возникшей в 
той или иной области зоны растяжения. Ведущая роль здесь принадлежит, по 
выражению А.В. Пейве, тектоническому скучиванию горных пород, горизонталь
ным перемещениям пластин и блоков земной коры. Такое движение и сопро
вождающее его тектоническое скучивание на западной периферии Тихого океана 
происходили в большом масштабе в позднемеловое—третичное время. Зоны рас
тяжения (деструкции) приурочены к глубоководным впадинам окраинных морей.

В свете указанного механизма, вероятно, найдет объяснение образование це
лого ряда других офиолитовых аллохтонов и глубоких впадин. Сходные предпо
ложения уже высказаны для Карибского региона [Пущаровский, Адамович, 1974] 
и для древних геосинклинальных областей в пределах Корякского нагорья 
[Руженцев и др., 1977].
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лекса параллельных даек и эффузцвно-радиоляритовой части разреза охватывают 
интервал времени поздняя юра—середина мела (60—65 млн. лет} и разделяются 
перерывами, установленными по различному характеру деформаций, метамор
физма и химизма пород. Магматическое становление этих трех комплексов про
исходило при прогрессирующем растяжении и раздвиге "базальтовой" оболочки 
в районе впадины Дерюгина и сопровождалось дифференцированными горизон
тальными движениями преимущественно вдоль границы М. В коньякском веке 
магматическое становление офиолитового комплекса, или, другими словами, об
разование новой океанической коры, в районе впадины Дерюгина заверши
лось. К концу сантона здесь накопился комплекс отложений собственно крае
вого моря, представленный сочетанием кремнисто-глинистой и кремнисто-вулка
ногенной формаций (богатинская и ракитинская свиты). Таким образом, гипо
тетический разрез впадины Дерюгина к концу сантонского века характеризовал
ся наличием полного разреза океанической коры и вышезалегающего комплек
са отложений краевого моря.

В позднем сеноне произошла перестройка структурного плана, выразившаяся 
в появлении системы тыловой раздвиг—фронтальный надвиг. При этом верхние 
части литосферы впадины Дерюгина по пологим срывам сместились к запасу, 
образовав офиолитовые аллохтоны и покровную структуру Восточного Сахали
на в целом.

4. Геодинамические особенности впадины Дерюгина и Восточного Сахалина 
обусловлены тектоникой Охотского моря в целом как области длительного не
устойчивого состояния земной коры. Мозаичное сочетание разновозрастных суб
океанических и субконтинентальных поднятых и погруженных структур в цент
ральной части Охотского моря и вся совокупность геолого-геофизических данных 
свидетельствуют о динамичном тектоническом режиме и принадлежности ак
ватории к обширной западнотихоокеанской области несформировавшейся конти
нентальной коры.

Предложена новая схема тектонического районирования дна Охотского моря, 
где выделены зоны континентальной коры различного возраста, районы субкон
тинентальной коры, различающиеся по времени формирования гранитно-метамор
фического слоя, и участки вторичной субокеанической коры. Гипотетический 
Охотский "срединный" массив в центральной части акватории отсутствует.

5. В ходе геосинклинального развития Охотоморского региона в мезозое и 
кайнозое на фоне созидания континентальной коры происходили разрушитель
ные процессы. Большую роль при этом играли растяжение земной коры и раз- 
двиги. Впадины Дерюгина и Южно-Охотская являются яркими примерами де
структивных структур.

6. Генетическая связь между становлением офиолитовых аллохтонов и об
разованием глубоководных впадин, подтверждаемая примерами Сахалина, Индо
незии и Меланезии, представляет существенную закономерность в развитии 
приокеанических геосинклиналей на западе Тихого океана.

7. Выполненный анализ показывает, что в приокеаническом геосинклинальном 
поясе на переходной стадии развития земной коры большая роль в тектони
ческом процессе принадлежит деструкции, видоизменяющей формирующийся 
тектонический план.
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