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ВВЕДЕНИЕ

Постановка тектонических исследований на полигоне Северо-Западной Паци- 
фики. Область Северо-Западной Пацифики — океан и континентальная окраина — 
была выбрана как крупный полигон для комплексных геолого-геофизических 
исследований. Именно здесь представлялась целесообразной постановка работ 
по целому ряду решающих вопросов тектоники океана и его конвергентных 
границ, касающихся океанического и континентального корообразования; рео
логических особенностей литосферных плит — степени их жесткости и одно
родности; масштабов их горизонтального перемещения и поглощения; связи 
поглощения плит с генерацией андезитового магматизма, создающего конти
нентальную кору; особенностей деструктивных явлений в задуговой зоне; 
общей направленности развития региона.

Ответы на эти вопросы останутся умозрительными без создания строгой 
картины развития структур в крупных регионах Земли, особенно вблизи кон
вергентных границ плит. С такой точки зрения и рассмотрен в работе 
геологический полигон Северо-Западной Пацифики, включающий мезозойско- 
кайнозойские структуры океана, континентальных окраин и островных дуг. 
Развитием этих структур определяются наиболее активные тектономагмати- 
ческие процессы, приводящие к формированию молодой океанической коры, 
к последующему росту "гранитно-метаморфического” слоя и становлению кон
тинента [Пейве и др., 1984; Talwani, Langseth, 1981; и др.].

Предлагаемая работа представляет результат сравнительно-тектонических ис
следований позднемезозойских и кайнозойских структур северо-запада Тихого 
океана и его континентальной окраины. Цель исследований состояла в разра
ботке проблемы соотношений океанических и континентальных структур Северо- 
Западной Пацифики на протяжении последних 100 млн лет. Это определило 
необходимость: 1) типизации структур океана и континентальной окраины, 
2) изучения особенностей и тектонической позиции магматизма в акватории 
и по ее периферии, 3) выявления позднемезозойских аналогов современных 
структур, 4) установления времени и характера структурных перестроек в 
разных зонах, 5) корреляции событий в пределах всего региона и оценки 
взаимных перемещений структур, 6) выяснения направленности структурно
вещественных преобразований в океане и на его конвергентной границе, 
7) определения условий существования системы активной окраины на северо- 
западе Тихого океана.

Эти задачи решались наг основе полевых и литературных геолого-гео
физических данных, касающихся разных горизонтов корового разреза и самых 
верхов мантии. Специальное изучение геологических разрезов и структур про
водилось на примере ряда тектонотипов, выбранных на континентальной окра
ине и в Тихом океане. Полевые работы ставились в Сихотэ-Алине, на Саха
лине, на Больших и Малых Курильских островах. В трех рейсах судна
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’’Дмитрий Менделеев” были выполнены полигонные исследования в океане 
на поднятиях Шатского и Хесса и в абиссальных участках — на разломах 
Императорском, Меррей, Кларион, Нова и Магеллановом. Краткие геологи
ческие экскурсии проведены на о. Оаху в Гавайском архипелаге. Во всех 
случаях, помимо структурно-геологических исследований, специальное внимание 
было обращено на изучение магматических проявлений, характеризующих 
процессы корообразования. Работы автора составили часть общих тектони
ческих исследований Геологического института АН СССР на востоке Азии 
и в Тихом океане, проводившихся под руководством академика Ю.М. Пуща- 
ровского. Результаты их частично опубликованы [Тектоника континентальных..., 
1980; Строение..., 1984].

Для датирования геологических событий и их корреляции в работе исполь
зованы современные биостратиграфические данные по районам Северо-Восточной 
Азии и Тихого океана и собственные материалы автора. При характеристике 
морфологии и глубинного строения структур, истории осадконакопления, магма
тизма и тектонических преобразований давались по возможности количествен
ные оценки. Хорошая сохранность позднемезозойских структур океана и конти
нентальной окраины позволила обоснованно Применить при изучении принцип 
актуализма. При этом использовались только однородные данные, характе
ризующие сравнимые по величине структурные зоны и интервалы геологи
ческого времени. Многие из необходимых нам материалов, геологических, 
петрологических и геофизических, уже достаточно полно освещены в публи
кациях, представленных рядом исследователей, в том числе и автором. Поэтому 
в данной работе мы могли сосредоточить внимание на узловых моментах 
разбираемой многоплановой проблемы, не повторяя многочисленных описа
ний. В итоге представляется возможным показать общую картину тектоники 
Северо-Западной Пацифики и ее развития в мел-кайнозойское время, выясг 
нить ряд особенностей, характеризующих глубинные процессы на Азиатской 
континентальной окраине.

При обработке фактического материала по океану и континентальной окраине 
большую помощь оказали автору палеонтологи и петрологи. Коллекции иско
паемых остатков определялись в разное время М.А. Пергаментом, Ю.Б. Гла- 
денковым, В.Н. Синельниковой, М.Я. Серовой, Г.М. Братцевой. Анализы пород 
на содержание главных петрогенных и малых элементов проведены в химла- 
боратории Геологического института АН СССР. Анализы на содержание редко
земельных элементов выполнены в лаборатории ИМГРЭ С.А. Ляпуновым. 
Данные о составе пород из скважин глубоководного бурения взяты из от
четов DSDP.

Петрологические работы проводились совместно с Т.В. Молчановой, Г.Б. Руд
ником, Г.Н. Савельевой, Е.М. Марголиным, С.М. Ляпуновым. При осмысли
вании сейсмических данных ценные советы были получены от И.П. Космин- 
ской. Вопросы геологии Дальнего Востока неоднократно обсуждались с С.Д. Галь- 
цевым-Безюком, М.А. Ахметьевым, Е.П. Лебедевым, А.С. Шуваевым, Ю.Б. Гла- 
денковым, Л.С. Маргулисом, В.С. Рождественским, В.И. Головинским, В.М. Ко- 
вылиным, М.И. Стрельцовым, А.О. Мазаровичем, Г.Е. Некрасовым, Б.Г. Поля
ком. Геолого-геофизические работы в Тихом океане (21, 23 и 28-й рейсы 
НИС ’’Дмитрий Менделеев”) и интерпретация материалов проводились сов
местно с Ю.Н. Разнициным, О.А. Шмидтом, Д.И. Кудрявцевым, а также 
с Г.Б. Рудником, Ю.П. Непрочновым, Л.Р. Мерклиным, Г.А. Семеновым, 
А.В. Живаго и другими сотрудниками Института океанологии АН СССР. 
Во всех забортных работах постоянную помощь оказывал капитан НИС 
’’Дмитрий Менделеев” А.С. Свитайло. Автор благодарен всем товарищам по 
работе. С особенной признательностью хочется отметить постоянное внимание 
и руководство работой со стороны Ю.М. Пущаровского.
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Книга посвящается памяти мужа Аркадия Александровича Иванова.
Обзор геолого-геофизических исследований на северо-западе Тихого океана 

и его континентальной окраине. Круг современных исследований, проводимых 
в Тихом океане и на континентальной окраине, чрезвычайно широк. Однако 
вопросы сравнения океанических и континентальных структур, выяснения их 
эволюции и пространственных соотношений были поставлены только в начале 
1950-х годов, когда впервые определились принципиальные различия их глубин
ного строения. К этому времени уже было проведено площадное батиметри
ческое изучение Тихого океана и его окраин. Японская батиметрическая карта 
достаточно точно отобразила рельеф северо-западной части Тихого океана, 
с выделением возвышенностей Шатского и Обручева, Императорского хребта, 
подводных гор района Маркус-Уэйк и некоторых разломных зон [Dietz, 
1954]. Карта, составленная для территории от Кореи до Новой Гвинеи, 
позволила подойти к обобщениям по системе вулканических островных дуг, 
желобов и окраинных морей [Хесс, 1952; и др.].

Исследователями подчеркивались закономерное сочетание этих структур, 
связь с ними глубоких сейсмических зон, наклоненных под континент, и 
полосы гравитационных минимумов со стороны океана. Андезитовая линия 
рассматривалась как важная структурная и петрологическая граница. Обра
зование гирлянд островных дуг связывалось предположительно с поддвиганием 
симатической коры Тихого океана под сиалическую кору Азиатского кон
тинента. Б. Гутенберг и К. Рихтер, позднее Г. Беньоф специально рассмо
трели сейсмические зоны тихоокеанского обрамления, отметили их связь 
с тектоническими структурами. Ф. Венинг-Мейнес и Дж. Умбгров [1952] 
объясняли формирование всей системы структур как результат общего сжатия, 
вызвавшего пластическое впячивание коры с образованием глубокого корня, 
последующий разрыв сплошности и становление зоны скалывания, дальней
шие поднятия и опускания, восстанавливающие изостатическое равновесие 
на периферии Тихого океана. Длительность всего процесса, создавшего структуры 
континентальной окраины, оценивалась в 20—40 млн лет.

Г. Штилле [1957] считал границу Тихого океана и его континентального 
обрамления линией тектонического геораздела первого порядка, занимавшей 
фиксированное положение с древних времен истории Земли. Ее современную 
активность он связывал с заключительной орогенией тектонического цикла 
неогея, полной консолидацией и уничтожением ортогеосинклинальных зон. 
Отсюда следовало представление об отсутствии тектонических аналогов среди 
современных и древних структур активных зон. Однако на материалах Текто
нической карты СССР Н.С. Шатский показал, что кайнозойская складчатая 
область, пограничная с Тихим океаном, еще не завершила своего развития 
и является "живой” геосинклиналью, сравнимой со структурами геологического 
прошлого.

Первые результаты специального изучения океана и его окраин опре
делили ряд проблем, связанных с геолого-геофизическими работами в кон
кретных регионах. "Только гигант может заглянуть в облака, но даже и он 
должен прочно стоять на земле", — писал А. Полдерварт в предисловии 
к сборнику "Земная кора", подводившему итоги исследований. Работы 1950-х 
годов ставились по программе Международного геофизического года. Весьма 
интенсивно развивались геологические и геофизические исследования в Тихом 
океане, проводившиеся советскими, американскими и другими специалистами. 
На их основе Г. Менард [1966] сделал обобщение по всему океану, с вы
делением здесь котловин, океанических поднятий, вулканических зон, крупных 
разломов. Для "нормальной" океанической котловины на северо-западе океана 
были определены характерные глубины в 5—6 км, малая мощность коры 
(5—6 км), приблизительная изостатическая уравновешенность, асейсмичность,
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невысокий тепловой поток, наличие ряда разломов. По изобате 5 км в пре
делах котловины были выделены структуры, отвечающие поднятиям Шатского, 
Хесса, Мид-Пацифик. Их роль в океане, однако, не рассматривалась. Больше 
внимания уделено подводным горам и холмам. В результате изучения вулка
нических гор, превращенных в гайоты и атоллы, было выявлено погружение 
дна котловины на 1—3 км. Рассмотрение скоростных характеристик II океани
ческого слоя и рельефа его кровли, связанного с подводными холмами, позво
лило Г. Менарду предположить вулканическую природу слоя. Осредненная мо
дель коры Тихого океана была представлена Р. Рейтом [Raitt, 1956].

Изучение структур континентальной окраины наиболее активно проводи
лось на советском Дальнем Востоке и в Японии, где были получены важные 
петрологические результаты [Горшков, 1967; Куно, 1970]. Особенно существен
ным был комплекс работ ГСЗ в пределах Курило-Охотского региона [Строение..., 
1964]. Полученные характеристики глубинного строения региона до сих пор 
являются наиболее полными в пределах тихоокеанских окраин. На основе 
вариаций мощности и скоростных разрезов коры здесь были выделены струк
туры с корой континентального, субконтинентального, океанического и суб
океанического типа. Соотношение структур позволяло говорить о надвигании 
континентального блока земной коры на океанический, происходящем в зоне 
Курило-Камчатского желоба. В пределах островной дуги предполагалось 
разрастание континентальных блоков за счет поступления магматического 
материала с глубины. Обобщение геолого-геофизических материалов по тихооке
анскому обрамлению было сделано П.Н. Кропоткиным и К. А. Шахварстовой[1965]. 
Были приведены важные доказательства действия тангенциального сжатия и 
горизонтальных движений при формировании структур в мелу и кайнозое. На 
примере Японского моря рассмотрена роль раздробления коры и растяжения, 
происходящего в тылу островных дуг.

В 1960-х годах в рамках Международного проекта верхней мантии была создана 
специальная программа по изучению континентальных окраин и островных дуг. Она 
предусматривала проведение комплексных геолого-геофизических работ с привле
чением лабораторных экспериментов по составу и динамике коры и мантии. 
Детальные исследования планировались на участках различных типов окраин. 
Специальное внимание обращалось на изучение окраинных морей. В Советском 
Союзе обобщение геолого-геофизических материалов проводилось в связи с 
составлением Тектонической карты Тихоокеанского сегмента Земли [1970]. 
Результаты океанографических экспедиций были обобщены Г.Б. Удинцевым [1972]. 
При описании элементов рельефа и строения осадочного слоя в океане было 
разобрано их соотношение с тектоническими структурами. В специальной работе 
была представлена сводка геофизических материалов по Тихому океану 
[Геофизика..., 1974]. Геологическая карта Тихоокеанского подвижного пояса и 
Тихого океана [1970] была составлена под руководством Л.И. Красного. 
Представления об их неоднородности развиваются Л.И. Красным [1984] в виде 
концепции геоблоков. Четкое районирование океана и обрамляющего его 
Тихоокеанского пояса было дано Ю.М. Пущаровским [1972]. По характеру 
палеотектонической зональности, длительному наращиванию континентальной 
коры в пределах пояса было показано, что его образование ”не является следствием 
случайности, например, "благоприятного” поворота материков в процессе их 
дрейфа, происшедшего к тому же относительно недавно и в течение очень короткого 
промежутка времени” [Пущаровский, 1972, с. 197]. Важным результатом работы 
было доказательство древнего обособления Тихоокеанского сегмента на поверхнос
ти планеты.

Накопление геолого-геофизических данных по Тихому океану было отра
жено в двух сборниках статей, опубликованных в 1968 и 1976 гг. Про
ведение разносторонних исследований в океане и на континентальных окра
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инах дало реальную основу для теоретических обобщений, из которых наибо
лее всеобъемлющей является концепция тектоники плит. Концепция была созда
на преимущественно на материалах по океану, в первую очередь магнито
метрических, палеомагнитных и сейсмологических. Использование общего рисунка 
современных структур и геометрические построения на поверхности сферы 
позволили разработать непротиворечивую модель современных перемещений 
жестких литосферных плит, их наращивания на дивергентных границах и разру
шения на конвергентных границах — в области активных окраин.

Глобальный характер модели тектоники плит, объяснение очень многих 
геофизических и геологических данных определили ее быстрое признание. 
"Наиболее распространенной и, на мой взгляд, наиболее совершенной кон
цепцией в настоящее время является теория тектоники плит", — писал 
А. В. Пейве [1977, с. 5]. К 1970-м годам концепция получила уже доста
точно строгую геофизическую аргументацию [Ле Пишон и др., 1977]. Однако 
авторы концепции подчеркивали, что она "обеспечивает только физическую 
модель, которая пытается объяснить поверхностные деформации, происходя
щие в настоящее время на Земле... Гипотезу, очевидно, трудно приложить 
к изучению геологического прошлого, когда приходится иметь дело с суммар
ным результатом действия напряжений, вызванных полями, которые давно ис
чезли" [Ле Пишон и др., 1977, с. 256]. Гипотеза требовала серьезной про
верки геологическими данными. К.Ле Пишон предостерегал от ее безогово
рочного применения к интерпретации древних структур, когда "достаточно 
одного андезитового или ультраосновного валуна, чтобы придумать древнюю 
деструктивную границу плит".

Последующее изучение мезозойских структур океана и активных окраин 
показало возможность их сравнения с современными. Выявление юрско-меловых 
магнитных аномалий на северо-западе Тихого океана привело к реконструкции 
здесь древних спрединговых систем, гигантских горизонтальных перемещений 
структур и перестроек структурного плана [Larson, Chase, 1972]. В результате 
глубоководного бурения в океане эти построения были дополнены некоторыми 
палеомагнитными и седиментологическими данными [Initial..., 1973, vol. 20; 
1975, vol. 32]. Структурное и формационное изучение позднемезозойской конти
нентальной окраины также показало ее значительное сходство с современной 
[Меланхолина, 1973, 1980; Dickinson, 1973; Dickinson, Seely, 1979]. Возможность 
формирования континентальной коры предполагалась за счет как развития анде
зитового магматизма и метаморфизма, так отчасти и скучивания фрагментов 
океанической коры [Марков, 1975; Тектоника Северной Евразии, 1980]. В целом 
для азиатской окраины было установлено сочетание конструктивных процес
сов роста "гранитного" слоя в островных дугах с процессами деструкции 
в окраинных морях.

Многие работы 1970-х годов проводились в Северной Пацифике по Между
народному геодинамическому проекту, который разрабатывался с активным 
участием советских геологов. Итоги исследований в районах современных кон
тинентальных окраин были опубликованы в специальном сборнике под редак
цией К. Берка и Ч. Дрейка и представили богатый фактический материал 
для обсуждения. Это позволило выделить нерешенные проблемы, касающиеся: 
1) характера тектонических напряжений в желобе, 2) места сейсмической зоны 
в системе континентальной окраины, 3) образования и перемещения анде
зитовых магм, 4) источника отрицательных гравитационных аномалий, 5) послед
ствий "релаксации" напряжений в островной дуге [Хатертон, 1978].

Поставленные вопросы решались в различных вариантах моделей суб- 
дукции на активных окраинах (см., например: [Ушаков, Галушкин, 1979]). 
При всей своей наглядности модели давали, однако, упрощенное изображение 
процесса, характеризующее лишь отдельные его стороны и не обеспеченное
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геологическими доказательствами. Модели развития океанических структур также 
строились на ограниченном комплексе данных, чаще всего магнитометриче
ских [Зоненшайн, Савостин, 1979; Кононов, 1985; Hilde et al., 1976; Engebret- 
son et al., 1985; и др.]. Сопоставление различных параметров коры и глу
бины дна в Тихом океане показало их зависимость от возраста коры и 
расстояния от спредингового хребта [Parsons, Sclater, 1977; Woollard, 1978]. 
Но эта зависимость подтверждалась лишь в самом общем виде. Особен
ности строения и современная кинематика плит отражены на специальной 
карте Тихого океана [Plate-tectonic..., 1981]. Серия геолого-геофизических карт 
издается в настоящее время.

Сфера применения концепции тектоники плит быстро распространилась на 
палеоокеанологию, тектонику континентальных площадей и металлогению. 
В целом, как отмечали М. Тальвани и М. Лангсет, ”в научных кругах 
произошла смена философий..., которая изменила направление исследований 
в науках о Земле, повернув их от исследовательской деятельности и полевых 
работ к обзору и синтезу имеющихся данных, к созданию формализованных 
моделей Земли” [Talwani, Langseth, 1981, с. 22]. Однако модели процессов 
были умозрительными. Проблемы движущих сил в тектонике плит, механизма 
субдукции и образования задуговых бассейнов оставались дискуссионными из-за 
недостаточности фактических геолого-геофизических данных. Результаты ре
когносцировочных работ в океане уже не удовлетворяли исследователей. 
Дальнейшее изучение континентальных окраин требовало сопоставления со 
смежными океаническими площадями.

В 1980-е годы значительное внимание было обращено на получение прин
ципиально нового фактического материала, необходимого для решения фунда
ментальных проблем. Последние спутниковые измерения высоты геоида и магнит
ного поля Земли, обработка данных сейсмической томографии показали перспек
тивность развивающихся исследований мантии. При постановке новых гео
лого-геофизических исследований в океане становится очевидной необходи
мость площадного изучения его элементов; повышения как детальности, так 
и глубинности исследований с применением новых технических средств [Tal
wani, Langseth, 1981]. Это обеспечит выявление реалистической .картины строения 
коры и верхней мантии на участке между дивергентной и конвергентной 
границами океанической плиты. Проблемы современного изучения конвергентных 
границ плит были сформулированы Д. Хассонгом [Hussong, 1980]. Основное 
внимание сконцентрировано на тектонике преддуговых зон, вопросах форми
рования субдукционного комплекса, заложения глубоководных желобов, форми
рования задуговых бассейнов и их реассимилирования в главном континен
тальном блоке, соотношения магматизма с процессом субдукции.

Имеющиеся сейчас геолого-геофизические данные позволяют вести разработку 
выдвинутых вопросов. Данные достаточно обширны, хотя разнородны и неполны. 
Их обзор помещен в соответствующих разделах текста. В списке литературы 
приведены только наиболее существенные публикации. Исчерпывающий перечень 
публикаций был бы слишком велик — по одному Японскому морю их сущест
вует не менее тысячи. Комплексный анализ имеющихся данных представляется 
весьма перспективным. Именно такой подход и предусматривается при ра
ботах по проектам "Литое”, ’’Граница континент — океан” и программе 
геологической корреляции, в которых активно участвует Геологический ин
ститут АН СССР. Вопросы корреляции геологических событий в океане и 
на континентальных окраинах обсуждались на 27-й сессии МГК. Предвари
тельное сравнение данных по Северо-Западной Пацифике уже показало возмож
ность оценки взаимных перемещений структур, последовательности событий 
в пограничной зоне, времени и характера общерегиональных тектонических 
перестроек [Melankholina, 1986]. Дальнейшие результаты корреляции могут
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оказаться решающими при обсуждении применимости концепции тектоники 
плит, при определении путей ее модернизации.

В последние годы анализ данных выявил значительную неоднородность 
вещества литосферы, его мобильность и тектоническую расслоенность [Пейве, 
1981; Пущаровский, 1986а]. Материалы данной работы также противоречат 
представлениям о монолитности и большой жесткости литосферных плит в 
пределах Северо-Западной Пацифики. Вместе с тем длительное существование 
здесь двух крупных структурных единиц, их обособленное развитие и слож
ное взаимодействие, установленное в районах Восточной Азии, позволяют выде
лять структуры литосферных плит. Это не означает, однако, безоговорочного 
принятия допущений о реологических свойствах и масштабах перемещения плит, 
имеющихся в физической модели, К этому вопросу мы вернемся на примере 
Северо-Западной Пацифики. Стадийность формирования океанической коры и 
преобразования ее в континентальную, вещественное и структурное выражение 
этих стадий соответствуют представлениям геосинклинальной теории, разви
ваемым на современном этапе [Пейве и др., 1984; Хайн, 1986]. Попытки 
пересмотра этих представлений предлагались без достаточного обоснования 
[Зоненшайн, 1984]. Использование положений геосинклинальной теории и 
соответствующей терминологии остается правомерным и в настоящее время. 
Характерный для современности актуалистический подход к изучению структур при 
работах в Северо-Западной Пацифике может быть применен вполне обоснованно.

Проведенное изучение Северо-Западной Пацифики показало разнообразие текто
нических обстановок в океане и на континентальной окраине, значительную 
длительность развития структурных зон, возможность корреляции событий в 
пределах всего региона. История структур на северо-западе Тихого океана 
может быть прослежена на протяжении более 100 млн лет. Фрагменты близ
ких по возрасту и более древних океанических структур обнаружены в 
смежных районах Восточной Азии [Тектоника континентальных..., 1980; Пуща
ровский и др., 1983]. Они обладают характерными особенностями меланокра- 
тового основания, магматических серий, строения разрезов, несут следы интен
сивного тектонического скучивания, особенно проявившегося в позднемеловое 
время. Становление континентальной земной коры выявляется на востоке Азии 
на разных временных рубежах. Наиболее изучены структуры континентальной 
коры мелового возраста.

Структурные элементы меловой континентальной окраины сохранились доста
точно полно, расположены в непосредственной близости от современной конти
нентальной окраины и могут успешно изучаться методом актуализма [Мелан- 
холина, 1980]. При этом особенно важна возможность выяснения общей зональ
ности и соотношения элементов в системе меловой континентальной окраины, 
так как изучение только характера формаций или стиля дислокаций не может 
быть использовано как однозначный показатель палеотектонической обстановки. 
Для сравнительных исследований большой интерес представляет участок совре
менной системы континентальной окраины на Дальнем Востоке — один из 
наиболее просто построенных, обладающий четкой зональностью и включающий 
тектонические элементы, находящиеся на разных стадиях развития конструк
тивных и деструктивных процессов. В целом область Северо-Западной Па
цифики представляет прекрасный полигон для изучения соотношений океана 
и его активной окраины.



ЧАСТЬ ПЕРВАЯ

ТЕКТОНИКА СЕВЕРО-ЗАПАДА 
ТИХОГО ОКЕАНА

ГЛАВА ПЕРВАЯ

МЕЗОЗОЙСКИЕ И КАЙНОЗОЙСКИЕ ТЕКТОНИЧЕСКИЕ ЭЛЕМЕНТЫ

В пределах Тихого океана северо-западная область с мезозойским возрастом 
коры выделяется наибольшей тектонической неоднородностью, сложностью грави
тационного и магнитного полей, относительно глубоким положением поверх
ности М. В современной структуре весь регион входит в состав Тихоокеан
ской литосферной плиты. Его основные тектонические элементы образованы 
абиссальными плитами (котловинами), древними океаническими поднятиями с 
утолщенной корой, наложенными вулканическими зонами и краевыми вала
ми, протянувшимися вдоль северо-западной конвергентной границы (рис. 1) 
[Строение..., 1984]. Такое сочетание элементов создает значительные неод
нородности внутри плиты и потенциальные возможности для деформаций в коре 
и верхней мантии.

АБИССАЛЬНЫЕ ПЛИТЫ

Абиссальные плиты с их маломощной и достаточно однородной земной корой 
образуют общий фон океанических структур. Их монолитность и значитель
ная пассивность проявляются и в рельефе, и в характере геофизических 
полей, и в строении I слоя. При заметной обособленности различных абис
сальных структур, разделенных участками поднятий, все они обычно объеди
няются под названием Се в е ро - Запа дн ой  к о т л о в и н ы  [Удинцев, 1972; 
Тихий океан, 1976; Головинский, 1985; Chase et al., 1977; General..., 1982]. 
Однако как вся абиссальная область, так и ее отдельные элементы по своему 
строению не имеют котлообразной формы, а представляют собой весьма 
однородные пластины и могут быть названы абиссальными плитами1.

Абиссальная плита (котловина), располагающаяся к западу от поднятия 
Шатского, по своей однородности и достаточной простоте строения может рас
сматриваться в качестве тектонотипа подобных структур. Ее размеры в северо- 
восточном направлении около 4000 км, в северо-западном — 700—750 км. 
Рельеф дна выровненный, осложненный местами крупными разломными тро
гами и вулканическими горами. Глубина дна на севере 5—5,5 км и уве
личивается в южной части площади до 6 км и более. Такое увеличение 
абиссальных глубин к югу от 35°с.ш. наблюдается как западнее, так и 
восточнее поднятия Шатского, что может в самом общем виде отвечать удревне- 
нию океанической коры. Однако направление изобат сечет предполагаемые 
возрастные границы [Heezen, Fornari, 1975]. На востоке, в котловине Вул- 
ларда, глубины возрастают от 5,2 до 5,7 км в направлении, противополож
ном удревнению коры [Nemoto, Kroenke, 1981]. Вулканические подводные 
горы Макарова, Исакова и многочисленные гайоты Гейш поднимаются над *

‘ Это частные структурные элементы дна океана — в отличие от глобальных структур лито
сферных плит.
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4 — основные тектонические элементы: I — абиссальные плиты, 2 — краевые океанические валы, 
3 — океанические поднятия, 4 — наложенные вулканические зоны; 5 — крупные разломы; б — граница 
Тихоокеанской плиты; 7 — структуры Азиатской континентальной окраины; 8— 14 — данные глубоководного 
бурения: 8 — расположение и номера скважин, 9 — колонки скважин, 10 — породы II слоя, 11— 14 — 
осадки: 11 — нижнемеловые, 12 — верхнемеловые, 13 — палеогеновые, 14 — неоген-четвертичные

абиссальными участками на 3 км и больше [Vogt, Smoot, 1984]. Ряд под
водных гор распространяется и в пределы краевых океанических валов.

Геофизические поля, как и батиметрические данные, характеризуют зна
чительную однородность структуры абиссальных плит. Мощность литосферы 
на длинном профиле ГСЗ оценивается в 80 км, однако сейсмические данные 
не могут быть трактованы однозначно [Asada, Shimamura, 1976; Asada et 
al..., 1981]. Мощность земной коры 5—8 км, на периферии больше (рис. 2) 
[Зверев, 1977; Малахов и др., 1977; Соловьева, 1976; Кунин, Семенова, 
1983; Строение..., 1984; Den et al., 1969; Asada, Shimamura, 1976; Houtz 
et al., 1980]. Спокойный характер гравитационного поля свидетельствует о 
выдержанности этих мощностей. Аномалии Буге на северо-западе океана дости
гают значений более 400 мГал, аномалии в свободном воздухе слабоотри
цательные [Гайнанов и др., 1974; Гравиметрическая..., 1977; Строение..., 1984; 
Tomoda, Fujimoto, 1982]. Поле теплового потока весьма однородно, со сред
ними значениями 51±18 мВт/м2 [Смирнов, Сугробов, 1980; Гнибиденко и др.,
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Рис. 2. Разрезы земной коры на участках абиссальной плиты и краевых валов по данным 
ГСЗ

а — по профилям 6—0 и 24 близ о. Уруп [Зверев, 1977]; б — у 35° с.ш. [Houtz et al., 1980]. 
Здесь и далее в части первой расположение профилей показано на схемах, представляющих фрагменты 
рис. 1. 1 — граница Тихоокеанской плиты; 2 — скважины глубоководного бурения; 3—5 — сейсмические 
характеристики разрезов: 3 — скорости продольных волн, км/с, 4 — высокоскоростной горизонт в подошве 
коры, 5 — породы мантии

Полосовые магнитные аномалии от М29 до МО и CL, связанные с 
породами II и III слоев, в прикурильском районе и западнее Гавайских 
островов образуют системы, характерные для океанических плит и отвечаю
щие предположительно мезозойским спрединговым зонам в Тихом океане 
(рис. 3) [Larson, Chase, 1972; Hilde et al., 1976; Plate-tectonic..., 1981]. Интен
сивность положительных и отрицательных аномалий достигает 600—700 нТ. 
Общая картина магнитного поля гораздо сложнее, чем в молодой спре- 
динговой зоне Восточно-Тихоокеанского поднятия. Расположение самой древней 
из аномалий (165 млн лет) предполагается в районе магнитной излучины 
к югу от поднятия Шатского. Возрастные датировки пород II слоя, опре
делявшиеся по магнитометрическим данным, в целом подтверждаются при 
бурении, что позволяет использовать магнитные аномалии как изохроны на 
океаническом дне. Картина аномального магнитного поля на абиссальной 
плите, принятой за тектонотип, характеризует здесь последовательное нара
щивание океанического дна к северо-западу, с формированием в конце юры 
и неокоме полосы океанической коры шириной около 2000 км, с уско
рением корообразования в апт-альбское время [Larson, Chase, 1972; Hilde 
et al., 1976; Engebretson et al., 1985].

Осадки I слоя достаточно полно изучены по кернам скважин и профилям 
НСП {Строение..., 1984; Ewing et al., 1968; Initial..., 1971, vol. 6; 1973, vol. 20; 
1975, vol. 32; Ludwig, Houtz, 1979; Initial..., 1982, leg 86] (рис. 4,5). Го
ризонты, выделяемые в составе слоя, — два акустически прозрачных и один 
непрозрачный ("опаковый”) между ними, весьма выдержаны по площади. 
Мощность осадков 200—400 м. Самые древние из них, судя по нанно- 
планктону, относятся к валанжину или иногда к берриасу (скв. 307). В 
районе скв. 196 возможно присутствие также верхнеюрских осадков (пачка 
до 300 м, известная по данным НСП). Слои неокома распространены в 
западных районах, имеют кремнисто-известковый состав и мощность до 140— 
180 м, на севере меньше. Основная часть мелового разреза (от апта до
12



Рис. 3. Схема мезозойско-кайнозойских магнитных аномалий северо-запада Тихого океана [Hilde 
et al., 1976]

/ — современная граница Тихоокеанской плиты; 2 — контуры тектонических элементов; 3 — некоторые 
крупные разломы; 4 — полосовые магнитные аномалии и их номера; 5 — разломы, осложняющие картину 
магнитного поля; 6 — расположение профиля (соответствует профилю НСП на рис. 4), профиль отражает 
характер меловых магнитных аномалий Японской системы [Initial..., 1975, vol. 32]

турона или кампана) представлена пелагическими глинами и кремнистыми 
породами2 мощностью до 200 м. Именно присутствием кремней обусловлено 
существование непрозрачного горизонта в акустическом разрезе I слоя. Малая 
мощность, а местами и полное отсутствие верхнемеловых осадков на северо- 
западе Тихого океана обычно объясняются предположительно сокращением 
развития кремнистой биоты в связи со сменой тропических условий осадко- 
накопления обстановкой умеренного климата [Initial..., 1975, vol. 32].

Палеогеновому времени и началу неогена в абиссальных участках также 
отвечает региональный перерыв или очень конденсированный разрез. На край
нем юго-востоке, в котловине Бейли, с кв. 46 пройдено 9 м пелагических 
глин эоцена—олигоцена. На остальной площади осадкам этого возраста может

2 Здесь и далее имеются в виду существенно кварц-халцедоновые породы, отвечающие англо
язычному термину "chert".

13
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Рис. 4. Временной разрез НСП через участок абиссальной плиты близ скв. 303, вал Зенке
вича и Курильский глубоководный желоб [Initial..., 1975, vol. 32]. Вертикальный масштаб в 
30 раз больше горизонтального

соответствовать маломощный (10—30 м) интервал в скважинах, не представлен
ный керном. Особенно значительный перерыв установлен в скв. 307 к юго- 
востоку от поднятия Шатского. Сокращению здесь осадочного разреза соот
ветствует и почти полное исчезновение верхней акустически прозрачной толщи 
на профилях НСП.

Верхнемиоценовые и плиоценовые слои в северных разрезах образованы 
кремнисто-глинистыми и кремнистыми осадками, содержащими вулканический 
пепловый материал и небольшое количество терригенных частиц. Характерно 
обилие в осадках радиолярий и диатомовых. В южном направлении коли
чество кремнистых микроорганизмов заметно убывает; южнее 35° с.ш. в разре
зах преобладают глинистые осадки. Мощность кайнозойских осадков в скв. 
303, 304, 194 достигает 200—230 м, а к югу и юго-востоку существенно сокра
щается.

Таким образом, в пределах абиссальных плит вверх по разрезу наблю
дается смена кремнистб-известковых пород слабоизвестковыми глинами и нанно- 
радиоляриевыми илами, затем радиоляриево-диатомовыми илами, а выше — 
бурыми и цеолитовыми илами и глинами. В разных районах Тихого океана 
такие изменения проявляются диахронно, со скользящим возрастом границ 
[Крашенинников, 1978; Initial..., 1973, vol. 20]. В целом они отвечают так 
называемому океаническому погружению, захватывавшему постепенно все более 
молодые участки дна. Судя по бентосным фораминиферам из скв. 195, 
глубины дна на северо-западе океана могли составлять в неокомское время 
всего около 1,5 км [Initial..., 1973, vol. 20]. Уже в аптском веке поверх
ность дна была опущена ниже уровня карбонатной компенсации (предполо
жительно около 3,7 км).

Скорость седиментации на абиссальных плитах оценивается для мелового 
времени в пределах от 1 до 16 м/млн лет, для палеогена — не более 
0,4 м, а для неоген-четвертичного времени — до 16—17 м/млн лет (рис. 6) 
[Initial..., 1975, vol. 32; и др.]. Значительная скорость седиментации в начале 
мела предположительно объясняется высокой биологической продуктивностью 
в приэкваториальной зоне, а в позднем кайнозое — продуктивностью, связанной
14
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с течением Куросио. Кремнистая микрофауна неогена характеризует условия 
умеренного климата. Изучение осадков на трансокеаническом профиле [Лито
логия..., 1979] показало, что скорость голоценовой седиментации в гемипела- 
гической области составляет Ю—40 м/млн лет, скорость накопления пела
гических красных глин в центральной части океана и абсолютные массы 
осадка отличаются на порядок. Ведущая роль повсеместно принадлежит био- 
генно-терригенной седиментации; в большом удалении от континента, по мере 
уменьшения количества терригенного материала, в глинах возрастает отно
сительная роль островодужной пирокластики.

Диахронный характер изменения седиментации хорошо согласуется с представ
лениями о смене палеоширот для западнотихоокеанских структур [Initial..., 
1975, vol. 32]. Имеющиеся палеомагнитные и палеоэкологические заключения 
также соответствуют этим представлениям. Большая выдержанность фациального 
состава и мощностей горизонтов внутри I слоя, сохранение скоростей осад- 
конакопления в течение длительного времени, повсеместное проявление палео
генового перерыва в разрезах свидетельствуют о слабом тектоническом расчле
нении абиссальных плит и достаточно пассивном развитии в мелу и кайнозое.

Буровые данные по II слою касаются его самой верхней части (не более 
13 м), однако они могут быть дополнены данными драгирования. Во всех 
случаях при бурении и драгировании с абиссальных участков был получен 
достаточно однородный материал, представленный пиллоу-лавами абиссальных 
толеитов (см- главу вторую). В зоне Императорского разлома нами изучен 
почти ненарушенный разрез океанической коры, включающий породы верхней 
и нижней частей II слоя, а также самых верхов III слоя общей мощ
ностью 2,5 км (рис. 7) [Строение..., I984; Рудник и др., 1984]. Разрез оха
рактеризован данными ступенчатого драгирования и глубинного сейсмического 
зондирования и может быть использован как опорный для абиссальной плиты 
мелового возраста. Верхнему интервалу разреза (до 1,5 км) отвечают базальты, 
нижнему (1 км) — преимущественно долериты, образующие, по-видимому, 
комплекс параллельных даек. Такая последовательность пород в разрезе, 
с расчленением II слоя на два горизонта, отмечена и в других районах 
океана.

Результаты глубинного сейсмического зондирования в пределах абиссальных 
плит подтверждают вывод о вертикальной неоднородности II слоя и наличии 
в нем промежуточной границы. На основе статистической обработки данных 
по Тихому океану скорость продольных волн в верхней части II слоя оцени
вается в среднем в 3,6 км/с, в нижней части — 5,9 км/с, средняя мощность 
слоя определена в 2 км [Зверев, Капустян, 1980]. В региональных моде
лях коры участков Северо-Западной котловины граничная скорость для II слоя 
4,3—4,9 км/с, мощность 1,2—1,8 км [Семенова, 1985]. Горизонтальная измен-

15



о

wo

200

300

чоо

500

600' м

I  Л

Рис. 5. Схема сопоставления разрезов скважин глубоководного 
бурения по данным [Initial..., 1971, vol. 6; 1973, vol. 19; 1975, 
vol. 32; 1980, vol. 55, 56/57; 1981, vol. 62; 1982, leg. 86]

1—9 — породы I слоя: 1 — пелагические глинистые илы и 
глины, 2 — алевритистые глины и пески, 3 — пепловый материал, 
4 — радиоляриевые и диатомовые илы, 5 — карбонатные илы, 6 — мел, 7 — 
известняки, 8 — порцелланиты, 9 — кремнистые породы; 10—13 — породы
II слоя: 10 — обломки базальтов и яшм, 11 — базальты, 12 — гавайиты, 13 — 
трахиты; 14 — кровля II слоя; 15 — стратиграфические границы. 
Римскими цифрами обозначены: I — Японский вал, II — абиссальная плита,
III — поднятие Шатского, IV — участок абиссальной плиты, V — 
Императорская вулканическая зона, VI — поднятие Хесса, VII — поднятие 
Обручева



Рис. 6. Схемы океанической седиментации на северо-западе 
Тихого океана

а — график скоростей седиментации по данным [Initial..., 1975; 
32; 1980, vol. 55, .56/57; 1981, vol. 62]. Арабские цифры — номера 
скважин, характеризующих тектонические структуры разного типа (см. 
рис. 5); б — распределение абсолютных масс осадков, накопившихся 
в последние 100 000 лет [Литология..., 1979]. Римские цифры — зоны 
осадконакопления; I — прибрежная, II — гемипелагическая, III — 
переходная, IV, V — пелагическая, VI — океанических островов

чивость физических свойств и мощности слоя оказывается весьма существен
ной (см. рис. 2). Возможной причиной неоднородности II слоя могло послу
жить и напряженное состояние вещества в отдельных участках океанического 
дна, и обилие интрузивных долеритовых тел. Одной из причин могло явиться 
также наличие осадочных прослоев среди базальтов, подтверждаемое дан
ными о низкочастотных отражениях глубже кровли II слоя.

Породы III слоя в разрезе Императорского разлома представлены габ- 
броидами, по составу близкими к долеритам и базальтам верхней части 
разреза, но отличающимися наличием зеленокаменных преобразований и, вероят
но, большей тектонизацией. Судя по данным ГСЗ, скорости продольных волн в 
III слое абиссальных плит обычно довольно высокие — 6,6—6,8 км/с; 
выдержанность этих значений на большой площади свидетельствует, возможно, 
о постоянстве состава III слоя. Мощность слоя в региональных моделях 
земной коры оценивается в 5,5—6 км [Семенова, 1985]. В периферических 
частях абиссальных структур мощность как II, так и III слоя возрастает 
[Малахов и др., 1977; Den et al., 1969]. Выводы о составе и мощности
II и III слоев, о единстве формирования всего разреза океанической коры 
сопоставимы с известными данными по палеоокеаническим офиолитовым комп
лексам [Pallister, Hopson, 1981; и др.]. Отмеченная близость составов габбро 
и долеритов в Императорском разрезе, нахождение их в одной драге свиде
тельствуют о совместном залегании в коре. Это подтверждается и сейсми
ческими данными по северо-западу Тихого океана. Так, на профиле МОВ 
к западу от поднятия Шатского были отмечены отсутствие отражений от кровли
III слоя и постепенный переход ко II слою [Houtz et al., 1980]. Причиной 
такого постепенного перехода, несомненно, могло послужить наличие комплекса 
долеритовых даек или силлов среди габброидов в верхах III слоя.

Данные по поверхности М на северо-западе Тихого океана характеризуют 
ее как простую границу со скачком скоростей, со средней скоростью продоль
ных волн 8,15 км/с [Зверев, Капустян, 1980]. Резкий скачок плотности среды, 
скорее всего, может отвечать смене состава с появлением в мантии ультра- 
основных пород (см. главу вторую). На длинных профилях к западу от подня
тия Шатского в мантии фиксируются вариации скорости от 7,8 до 8,6 км/с 
[Asada, Shimamura, 1976; Shimamura et al., 1982]. Значительный интерес представ
ляет наличие участков с повышенными скоростями как на границе М, так 
и глубже в мантии. На профиле ГСЗ 24 скорости достигают местами 8,6— 
9,0 км/с и даже более.
2. Злк. 698 17



СВюз
Рис. 7. Геолого-геофизические характеристики опорного корово
го разреза в зоне Императорского разлома (с использованием 
батиметрических и сейсмических данных А.В. Живаго. Ю.П. Не- 
прочнова, Л.Р. Мерклина)

/ _  изобаты, м; 2 — расположение профиля драгирования;
3 — распространение акустически прозрачных осадков; 4 — акусти
ческий фундамент по НСП; 5 — постановка донных сейсмографов; 
б — скорости продольных волн, км/с; 7 — станции драгирования; 
8 — интервалы драгирования. Цифрами обозначены номера станций

Рис. 8. Строение корового разреза в зоне разлома Кларион 
(с использованием данных А. В. Живаго, Г. А. Семенова) 

Условные обозначения см. на рис. 7

Наличие высокоскоростных горизонтов в верхах тихоокеанской мантии и 
ее высокая добротность могут свидетельствовать, по нашему мнению, о напря
жениях сжатия в породах движущейся литосферной плиты, что подтверждается 
и отдельными наблюдениями по анизотропии их упругих свойств. Величины 
мантийных скоростей в прикурильской части океана оказываются наиболь
шими при измерении в северном и северо-западном направлениях, коэф
фициент анизотропии на глубинах 40 км и более составляет 4—7% [Чесно
ков, 1977; Shimamura et al., 1982]. Такая картина анизотропии может от
вечать полю напряжений со сжатием перпендикулярно системе мезозойских магнитных 
аномалий. Наиболее вероятной причиной анизотропии считается закономер
ная ориентировка кристаллов оливина в породах верхней мантии, образованная, 
возможно, при твердопластичном течении мантийного вещества [Чесноков, 
1977; Тектоническая..., 1980]. Эксперименты, проведенные с дунитом, по
казали возможность его течения и деформаций в условиях глубин более 
17 км [Теркот, Шуберт, 1985]. Следы таких глубинных деформаций обнару
живаются, в частности, в образцах перидотитов, драгированных нами в зоне 
разлома Кларион [Меланхолина и др., 1983].

В современном разрезе коры, вскрытом разломом Кларион, серпентини- 
зированные перидотиты и габброиды залегают поверх базальтов и доле-
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ритов II слоя (рис. 8). Выведение мантийных образований на коровый уровень, 
нарушение естественной последовательности в залегании пород представляют, 
возможно, результат деформаций крупного масштаба, с образованием глубинных 
срывов и тектонической расслоенности в коре и мантии. По сейсмическим 
данным, на северо-западе Тихого океана выявляется расслоенное строение 
верхней мантии до глубин свыше 250 км [Asada, Shimamura, 1976]. Таким 
образом, для абиссальных плит намечаются признаки достаточной пластич
ности литосферы, образования глубинных пластических деформаций и срывов 
разного масштаба.

Хрупкие деформации вещества выражены преимущественно в верхних го
ризонтах коры в виде серии протяженных разломов [Агапова, Удинцев, 
1973; Пущаровский и др., 1980; Chase et al., 1977]. Разломы представляют 
собой зоны дробления с холмисто-глыбовым расчленением рельефа, с серией 
крутых уступов (до 700 м высоты) и выходами акустического фундамента 
на поверхность дна. Простирание разломов — от северо-восточного в прикуриль- 
ском районе до субширотного на юге площади. Данных о характере разло
мов крайне мало. Судя по морфологии разломных зон и их прямолиней
ности, можно предполагать наличие здесь сбросовых или сдвиговых пере
мещений. По нарушениям молодых осадков, по четкому выражению разломов 
в рельефе дна устанавливается их активность в позднекайнозойскую эпоху. 
Прямых данных о времени заложения разломов нет. По-видимому, все раз
ломы северо-восточного простирания и близкие к широтным следует рассматри
вать как часть кайнозойской разломной системы севера Тихого океана.

Кроме рассмотренных разломов, в пределах абиссальных плит предпола
гается существование системы разломов северо-западного направления, нару
шающих простирание мезозойских магнитных аномалий (см. рис. 3) [Hilde 
et al., 1976]. В ряде работ эти разломы рассматриваются как трансформные, 
связанные с развитием мезозойской спрединговой системы, создавшей структуру 
магнитного поля. На некоторых профилях НСП разломным зонам соответ
ствуют троги с повышенной мощностью осадков. В рельефе разломы северо- 
западного простирания обычно не выражаются. Поэтому можно предполагать 
их более древний возраст по сравнению с разломной системой северо- 
восточного простирания.

Императорский разлом протягивается в северо-западном направлении на рас
стояние не менее 2500 км [Красный, 1978; Строение..., 1984; Erickson et 
al., 1970; Chase et al., 1977]. Он представляет собой широкую (до 100— 
150 км) зону, состоящую из серии субпараллельных разломов, ограничивающих 
главный трог глубиной 1—2 км, протяженный хребет на востоке и серию 
более мелких грабенообразных трогов и горстовых хребтов (см. рис. 7). 
Наибольшие глубины дна в осевой части главного трога достигают 7,9 км 
на севере и 7,4 км южнее, на дне обнаруживается прерывистая линза 
осадков. Борта трога всегда крутые, с наклоном до 20° и больше, с выхо
дами на поверхность акустического фундамента, на которых было прове
дено драгирование. Прямых данных о смещениях по Императорскому разлому 
пока не обнаружено. Простирание его близко к позднемезозойским (?) раз
ломным зонам. По картам видно, что у разлома обрывается ряд структур, 
подходящих от Восточно-Тихоокеанского поднятия: система кайнозойских маг
нитных аномалий, разлом Чинук, некоторые более мелкие разломные зоны. 
Можно предполагать поэтому связь разлома с границей областей разного 
строения и возраста и его достаточно древнее заложение. Фиксация совре
менной сейсмичности [Bergman, Solomon, 1980] указывает на сохраняющуюся 
активность Императорского разлома. Огромная протяженность и многочислен
ность разломов на севере Тихого океана свидетельствуют о значительной 
хрупкости вещества в верхней части океанической коры.
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Рис. 9. Временной разрез МОВ ОГТ через краевую часть вала Зенкевича и борт Курило-Камчат
ского желоба [Бондаренко и др., 1977]



КРАЕВЫЕ ОКЕАНИЧЕСКИЕ ВАЛЫ

Краевые валы в Тихом океане протягиваются вдоль зоны глубоководных 
желобов, образуя как бы слегка приподнятые и деформированные края абис
сальных плит. К настоящему времени по валам Зенкевича, Японскому и Бо- 
нинскому получен ряд данных, которые взаимно дополняют друг друга 
и в комплексе характеризуют этот тип структур. Вал Зен кеви ча  (или 
Хоккайдо) по своим особенностям может быть выбран за тектонотип. На 
всем протяжении вал сопутствует Курило-Камчатскому желобу [Удинцев, 1972; 
Васильев и др., 1979; Mammerickx, 1978; и др.]. Его размеры по изобате
5,5 км 1500X300 км; простирание в целом северо-восточное. В рельефе 
наиболее отчетливо выражен средний отрезок вала с глубинами менее 5 км. 
Расположение вала Зенкевича по краю литосферной плиты определило его 
асимметрию, с более крутым (1—2°) северо-западным бортом, обращенным 
к желобу, и очень пологим юго-восточным бортом, сливающимся с участ
ками абиссального дна океана. Пологий рельеф краевого вала осложнен 
отдельными вулканическими горами и холмами. Особенно выделяется своими 
размерами группа подводных гор у юго-западной оконечности вала. Все они 
поднимаются над поверхностью дна на 3,1—3,3 км, подобно подводным горам 
на абиссальной плите.

И в рельефе, и в структуре геофизических полей вал Зенкевича тесно 
связан с абиссальной плитой. В пределы южной половины вала и на склон 
желоба прослеживаются полосовые магнитные аномалии, относящиеся к Япон
ской системе и идентифицированные от М10 до Ml и CL, что соответствует 
неокомскому возрасту II слоя (см. рис. 3). Зона спокойного магнитного поля 
в северной части вала может отвечать апт-альбскому возрасту пород II слоя. 
Аномалии располагаются под небольшим углом к общему простиранию струк
тур и исчезают с приближением к оси желоба. Весьма существенным пред
ставляется выяснение соотношений между полосовыми океаническими анома
лиями и Восточно-Курильской аномалией, характеризующей структуры конти
нентальной окраины [Кочергин, 1975; Меланхолина, 1978]. Значения теплового 
потока на валу Зенкевича 58±9 мВт/м2 — немного больше, чем в смежной 
части абиссальной плиты. В гравитационном поле в редукции в свободном 
воздухе краевые валы получают наиболее четкое выражение [Watts et al., 
1976; Gravity..., 1975—1978]. Переход от абиссальной плиты к структуре 
вала Зенкевича отмечается сменой отрицательных значений поля на поло
жительные. Зона относительного гравитационного максимума (+25 мГал и больше, 
иногда до +50 — +60 мГал) прослеживается непрерывно вдоль осевой части 
вала, в удалении около 140 км от оси глубоководного желоба. Асимметрич
ное строение аномальной зоны отвечает поперечной асимметрии вала Зенке
вича. На границе с желобом слабоположительные аномалии сменяются интен
сивными отрицательными аномалиями, достигающими -200 мГал внутри желоба. 
Для объяснения такой картины гравитационного поля предложена модель 
горизонтального сжатия коры и образования флексуры по краю литосферной 
плиты, вдоль границы с желобом [Watts et al., 1976].

Предполагаемое сжатие на краевом валу подтверждается анализом профилей 
МОВ ОГТ, отработанных на траверзе о. Итуруп (рис. 9) [Бондаренко и 
др., 1978; Строение..., 1981]. Здесь на океаническом склоне желоба и в при
лежащей части вала видна серия нарушений в осадках и породах коры 
с наклоном плоскостей сместителей в сторону желоба. Общее сокращение 
площади глубинных слоев, иногда их сдваивание в разрезе показывают, что 
нарушения имеют характер надвигов. Часть нарушений достаточно молоды 
и выражены в деформациях рельефа дна. Внутренняя структура коры на 
профилях МОВ ОГТ оказывается весьма сложной.
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Данные глубинного сейсмического зондирования дают поперечные пересе
чения вала Зенкевича (профили 1-0, 6-0, 4-0, 9-0, 7-0 и 24 [Строение..., 
1964; Зверев, Капустян, 1980]) (см. рис. 2). Они показывают вариации мощ
ности коры от 5—6 до 10—12 км. Большей частью кора несколько утолщена 
по сравнению с центральными частями абиссальной плиты. Скорости на гра
нице М преимущественно высокие — 8,7—8,9 км/с, иногда и больше. Основную 
часть разреза коры слагает III слой со скоростями продольных волн 6,4—
6,6 км/с. Мощность II слоя, вероятно, не превышает 1 км. Поверхность 
акустического фундамента, видная на профилях МОВ ОГТ, соответствует 
кровле III слоя, как это было установлено на продольном профиле в пре
делах вала [Строение..., 1981].

При непрерывном сейсмическом профилировании осадки I слоя прослежи
ваются без каких-либо изменений с абиссальной плиты на вал Зенкевича 
и далее на склон глубоководного желоба [Initial..., 1975, vol. 32; Зверев, 
1977). Акустические свойства осадков во всех этих структурах одинаковы, 
но резко отличны от свойств на приостровном склоне желоба. В пределах 
вала Зенкевича происходит, по-видимому, только некоторое возрастание мощ
ности I слоя — до 350—500 м [Васильев и др., 1979]. Единственная скважина 
на валу Зенкевича прошла всего лишь около 70 м диатомово-глинистых 
осадков плейстоцена, сходных с известными в абиссальных разрезах (скв. 193) 
[Initial..., 1973, vol. 19].

Породы II слоя обнажаются на ряде подводных холмов [Васильев и 
др., 1977; Красный и др., 1981; Неверов и др., 1981]. Однако коренные 
породы встречаются в драгах совместно с экзотическими; отнесение тех или 
иных пород к комплексу коренных остается проблематичным. Галька и 
валуны сходных пород встречены и в плейстоценовых осадках с кв. 193 на 
валу Зенкевича, и на побережье о. Шикотан, и на Императорских горах 
в пределах ареала ледового разноса. Современная граница ледового разноса 
проходит у южной оконечности вала Зенкевича [Conolly, Ewing, 1970]; в плей
стоцене, в момент максимального оледенения, она располагалась значительно 
южнее. При постоянстве течения и источников сноса принесенный экзоти
ческий материал может создавать впечатление естественных ассоциаций пород, 
что вызывает большие трудности при интерпретации. Вместе с тем большой 
интерес представляют породы, драгированные с подводной горы Сысоева (Зри
мо), находящейся на дне современного желоба [Аоки, Цучи, 1984; и др.]. 
Коренные породы представлены, по-видимому, щелочными базальтами и тра
хитами; породы имеют абсолютный возраст 80 млн лет и сочетаются с 
рифовыми известняками сеноман-сенонского возраста [Kitano, 1970; Tsuchi, 
Kuroda, 1973]. И сами пористые базальты, и фауна в известняках свидетельствуют 
об их мелководном образовании, что помогает установить последующее погру
жение горы Сысоева более чем на 3,5 км. Тропический облик позднемеловой 
фауны, отличной от японской, позволяет предполагать тектоническое сближение 
океанических структур с окраиной континента в районе Японии.

Я п о н с к и й  вал по своим особенностям сходен с валом Зенкевича. 
Существенный интерес представляет характеристика его осадочного слоя, полу
ченная по профилям МОВ и скв. 436 на севере структуры [Initial..., 1980, 
vol. 56, 57] (см. рис. 5). Скважина не дошла до подошвы осадков; их 
нижняя пачка (около 200 м) относится, по-видимому, в основном к нижнему 
мелу. Выше были пробурены сеноманские или альбские пелагические глины 
и кремнистые породы, сходные с известными на абиссальной плите (мощ
ностью 20 м), и далее пелагические глины предположительно эоцен-нижне- 
миоценового возраста (около 18 м). Вышележащая толща сложена гемипела- 
гическими диатомовыми глинами с радиоляриями и остатками диатомей от 
среднемиоценовых до четвертичных общей мощностью 360 м. Отмечено наличие
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вулканогенного пеплового материала в составе осадков и в отдельных про
слоях, особенно характерное для плиоцена. Детальное биостратиграфическое 
расчленение позднекайнозойских осадков позволило проследить последователь
ное возрастание скорости седиментации — вплоть до 60 м/млн лет для 
плейстоценового времени (см. рис. 6). Для позднего плейстоцена весьма зна
чительной оказывается роль материала ледового разноса.

Б о н и н с к и й  вал образует продолжение Японского вала после раз
рыва в районе Боссо. Здесь существенное дополнение к материалам по краевым 
валам представляют данные сейсмических исследований, проведенных по суб
широтному профилю в районе 35° с.ш. [Houtz et al., 1980] (см. рис. 2). 
Материалы, полученные по радиобуям, хорошо коррелируются с результатами 
многоканального сейсмопрофилирования МОВ. Они показывают утолщение коры 
при переходе от абиссальной плиты к валу, равное 3—5 км. Общая мощ
ность коры краевого вала около 9—И км. В подошве ее фиксируется существо
вание высокоскоростного горизонта (ир = 7,2—7,5 км/с), а на границе М — повы
шение скоростей до 8,2—8,3 км/с. Серия нарушений в коре, видных на 
профилях МОВ, напоминает срывы и надвиги на борту вала Зенкевича.

Приведенный обзор данных показывает сходство в строении краевых океани
ческих валов на северо-западе Тихого океана. Во всех случаях в пределах 
вала обнаруживается продолжение абиссальных структур с характерными особен
ностями рельефа, геофизических полей, строения осадочного слоя. На валу 
Зенкевича, рассмотренном как тектонотип, структура края литосферной плиты 
получает наиболее четкое морфологическое выражение с характерной по
перечной асимметрией. Относительный гравитационный максимум отвечает 
всем краевым валам, независимо от их выражения в рельефе. Его появ
ление, несомненно, связано с особенностями земной коры и верхов мантии. 
Сейсмическими исследованиями методом преломленных волн в пределах валов 
устанавливается некоторое утолщение коры, которому сопутствует местами появ
ление высокоскоростного горизонта в ее подошве, связанное, по-видимому, 
со сжатием и уплотнением в низах коры. На валу Зенкевича в ряде пе
ресечений отмечались также повышенные скорости продольных волн на границе 
М. Таким образом, гравиметрические и сейсмические данные по краевым 
валам соответствуют представлению о некотором сжатии в коре и верхах 
мантии по краю литосферной плиты. На склоне глубоководных желобов 
предполагается общее погружение плиты под континентальную окраину с обра
зованием флексуры [Watts et al., 1976]. На участке перегиба от структуры 
вала к желобу отмечаются нередко гипоцентры мелкофокусных землетрясений, 
связанных с современными растяжениями.

Резкому погружению океанических структур в зоне глубоководных жело
бов отвечает и опущенное положение подводных гор Сысоева (Зримо) и 
Дайити-Касима. При сравнении меловых фаунистических комплексов с этих 
гор с фауной прилежащих районов Японии намечается тектоническое сбли
жение разных структурных зон в результате их горизонтальных перемещений. 
Этому соответствует и торцовое сочленение мезозойских магнитных аномалий 
со структурами Японской континентальной окраины. Накопление подобных 
фактов, подбор разного рода реперов для сравнения с реперами на конти
нентальной окраине в дальнейшем позволят судить и о масштабах сбли
жения структур.

ОКЕАНИЧЕСКИЕ ПОДНЯТИЯ

Абиссальные площади с их однородной и достаточно жесткой структурой, 
с маломощной земной корой служили как бы эталоном при выработке 
представлений о литосферных плитах. По сравнению с ними океанические 
поднятия представляют несомненно аномальные элементы. Среди них разли-
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г w* OS
л

шх од

£39



чаются древние поднятия, формировавшиеся одновременно с абиссальными пли
тами, и молодые вулканические зоны. Древние поднятия Шатского, Хесса 
и Обручева выделяются на абиссальном фоне по морфологическим характе
ристикам, особенностям седиментации, вещественному составу и строению 
коры, по ее повышенной мощности.

Тектонотипом древних океанических поднятий может служить п о д ня т ие  
Ш а т с к о г о  в центральной части региона [Удинцев, 1972; Строение..., 1984; 
Chase et al., 1977; и др.]. По изобате 5 км поднятие оконтуривается как 
структура север-северо-воЬточного простирания с размерами 1200X300 км, 
ограниченная крупными разломами. Поперечными разломами поднятие раз
бито на три обособленных блока. Разломам повсеместно отвечают уступы 
в рельефе высотой более 1 км с выходами II слоя на поверхность дна, 
которые были опробованы драгированием в ограничениях центрального блока 
[Строение..., 1984]. У южного ограничения поднятия Шатского в основании 
разломного уступа обнаружена положительная магнитная аномалия интенсив
ностью около 500 нТ, у северо-западного ограничения — соизмеримая по 
величине отрицательная аномалия [Городницкий и др., 1980; Initial..., 1975, 
vol. 32]. В нижней части разломные уступы имеют крутизну до 20°, а вверху 
выполаживаются. Рельеф свода поднятия уплощенный, осложненный мелкими 
нарушениями, особенно частыми в северном блоке; глубины дна 3—4 км, 
а отдельные конусовидные вершины (возможно, вулканы) имеют отметки 
менее 2 км.

Специфика поднятия Шатского отчетливо проявляется в характере всех 
геофизических полей. В магнитном поле видно его расположение на стыке 
разнонаправленных систем полосовых аномалий. Самому поднятию соот
ветствуют изометричные аномалии сравнительно небольшой амплитуды (до 
200—300 нТ). В гравитационном поле поднятию Шатского отвечают слабо
положительные и близкие к 0 аномалии в свободном воздухе и уменьшение 
аномалий Буге до +200 — +250 мГал [Строение..., 1984]. Повышению в 
рельефе дна на 1—2 км соответствует погружение поверхности М до глубины 
22 км и более, т.е. увеличение мощности коры на 12—15 км по сравнению 
с соседними котловинами [Den et al., 1969]. Значения теплового потока 
близки к среднеокеаническим, а иногда и ниже, однако в зонах разломов 
получены повышенные значения.

Осадки I слоя охарактеризованы большим количеством профилей НСП 
и 7 скважинами глубоководного бурения, пройденными в южном блоке поднятия 
[Здоровенин и др., 1972; Крашенинников, 1978; Строение..., 1984; Ewing et 
al., 1966; Initial..., 1971, vol. 6; 1975, vol. 32; Initial..., 1982, leg. 86]. Пов
семестно установлены значительная мощность осадочного разреза (до 1000 м 
и более) и его ббльшая полнота, чем на абиссальных плитах. В результате 
возрастания мощности осадков и улучшения их стратификации наблюдается 
усложнение в акустическом разрезе I слоя по сравнению с абиссальными 
разрезами. При полигонных сейсмостратиграфических исследованиях в пре
делах южного блока были выделены четыре крупные сейсмотолщи [Карп, 
Прокудин, 1985]. Сопоставление профилей НСП по трем блокам поднятия 
Шатского показывает близкое сходство как мощностей, так и характера 
строения осадочных толщ (рис. 10). На всех профилях видно их согласное 
залегание, иногда с выклиниванием отдельных пачек и сокращением мощ
ности, особенно значительным в краевой части поднятия. Базальные слои 
местами выполняют грабенообразные ложбины в кровле акустического фун
дамента.

Осадочный разрез на поднятии Шатского включает слои от титонских 
или берриасовых до современных, сложенные карбонатными и кремнистыми 
образованиями, со сменой вниз по разрезу мягких нанно-илов мелом и затем
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Рис. 11. Разрезы осадков 1 слоя поднятия Шатского по данным глубоководного бурения 
[Initial..., 1971, vol. 6; 1975, vol. 32]

Условные обозначения см. на рис. 5

пористыми известняками (рис. 11). Уплотнению осадков с, глубиной отве
чает постепенное увеличение сейсмических скоростей от 1,5—1,7 до 3,0—3,2 км/с. 
Присутствие кремней характерно почти исключительно для меловой части 
разреза. В позднекайнозойских илах встречается небольшая примесь терри- 
генного материала и обломков пемзы. Мощность меловых отложений в скв. 305 
более 500 м, кайнозойских — 130 м. В отличие от абиссальных плит 
на поднятии обнаружен непрерывный переход от осадков мела к палео
гену. Правда, палеогену отвечает маломощный конденсированный разрез. Страти
графический перерыв, определенный в скв. 305, соответствует интервалу от 
самых верхов олигоцена до низов миоцена. С удалением от скв. 305 вели
чина регионального преднеогенового перерыва увеличивается, вплоть до выпа
дения в западных разрезах большей части меловых и третичных осадков. 
В скв. 306, 49 и 50 стратиграфический перерыв оказывается большим по 
объему, чем в смежных абиссальных участках. Этим изменениям в осадках 
соответствует выклинивание верхов сейсмотолщи Б, наблюдаемое на профилях 
НСП в краевой части поднятия и в некоторых секущих каньонах [Карп, 
Прокудин, 1985; Initial..., 1971, vol. 6]. Такое выклинивание, скорее всего, 
могло быть связано с размывающим действием течений, установившихся в 
палеогене.
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Рис. 12. Разрез земной коры в южном блоке поднятия Шатского по данным ГСЗ [Den 
et al., 1969]

Условные обозначения см. на рис. 2

Скорость седиментации на поднятии Шатского для готерив-сеноманского 
времени 7—14 м/млн лет, турон-маастрихтского и палеогенового — около 
4, эоцен-олигоценового — 2—4, миоценового — 9 и плиоцен-четвертичного — 
около 8 м/млн лет (см. рис. 6). Предполагается зависимость скорости седи
ментации от биологической продуктивности океана, изменявшейся по мере 
смены палеоширот в мел-кайнозойское время [Initial..., 1975, vol. 32]. Планктон
ная микрофауна неогена характеризует условия умеренных широт. Более 
древние формы оказываются более тепловодными. Отложения верхов мела — 
низов палеогена содержат тропическую микрофауну.

Характер карбонатных биогенных осадков свидетельствует о седиментации 
выше уровня карбонатной компенсации, продолжавшейся на поднятии более 
140 млн лет. Глубина дна в начале мелового времени определяется по 
бентосным фораминиферам в несколько сотен метров [Douglas, Moullade, 
1972]. Некоторые альбские бентосные формы служат уже показателями глубин 
1,8 км и более [Ewing et al., 1966]. Анализ литологических и микропалеон- 
тологических данных (хотя и отрывочных) показывает более высокое (на 
1—1,5 км) батиметрическое положение поднятия Шатского по сравнению с 
абиссальными плитами уже с начала мелового времени. Этому соответствуют 
и данные о значительной мелководности базальтовых излияний.

В нижней осадочной толще поднятия (верхняя юра?—неоком; сейсмотолща Г) 
на профилях НСП наблюдаются формы облекания и заполнения с выравни
ванием тектонического и вулканического рельефа. Постепенное выклинивание 
осадков и облекание уступов фундамента в краевой части поднятия, данные 
о палеоглубинах раннемелового времени показывают, что образование поднятия 
Шатского и его ограничений определилось уже до начала осадконакопления. 
Значительная полнота разреза осадочного комплекса и его неоднородность 
позволяют наметить моменты наиболее активных дислокаций, происходивших 
во второй половине палеогена, в середине мела (апт—альб?), возможно, 
и в неокоме.

Породы II слоя на поднятии Шатского были получены при бурении лишь 
из скв. 50 в виде нескольких мелких обломков [Initial..., 1971, vol. 6]. 
При драгировании в различных частях поднятия из верхних горизонтов II 
слоя были подняты пиллоу-лавы базальтов и их гиалокластиты [Строение..., 
1984; Masuda, Nagasawa, 1975; Preliminary..., 1981]. Присутствуют породы и толеито- 
вого, и щелочно-базальтового состава. Их возраст в южных районах опре
делен по перекрывающим осадкам как титон-валанжинский. Сложная внутренняя 
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структура II и III слоев на поднятии Шатского выявлена при сейсмопрофи
лировании МОВ ОГТ [Коган, 1981]. При глубинном сейсмическом зондирова
нии в пределах южного и центрального блоков было установлено быстрое 
возрастание мощности и сейсмических скоростей в коре при переходе от 
абиссальной плиты к структуре поднятия [Непрочное и др., 1984; Строение..., 
1984; Den et al., 1969] (рис. 12). Увеличение мощности II слоя до 5—6 км 
сопровождается его расслаиванием на два горизонта со скоростями продоль
ных волн в среднем 4,7 и 5,5 км/с. III слой (vp = 7,0 км/с) утолщается 
до 6—7 км. Основную роль в возрастании мощности коры, в образовании 
глубокого ’’корня гор” играет появление в разрезе высокоскоростного гори
зонта (vp = 7,3—7,8 км/с) мощностью до 10 км и более. Поперечное се
чение южного блока поднятия слегка асимметрично — наиболее глубокая 
часть ’’корня” и наибольшее погружение подошвы III слоя смещены к за
паду. В смежной части абиссальной плиты фиксируются большая мощность 
коры, чем к востоку от поднятия, и повышение до 8,6 км/с скоростей 
на границе М, вызванные, возможно, сжатием и дислокациями в коре и верхах 
мантии на стыке с поднятием Шатского.

На п о д н я т и и  Хесса крупные структурные формы сходны с извест
ными на поднятии Шатского; ограничения в ряде мест выражены в виде 
уступов, отвечающих разломам, свод также широкий и уплощенный [Строение..., 
1984; Nemoto, Kroenke, 1981]. Однако поверхность здесь значительно сильнее 
расчленена, а мощность осадков более изменчива, чем на поднятии Шатского. 
Южная граница поднятия Хесса определяется расположением разлома Мендо- 
сино и оперяющих его мелких разломов, которым отвечают крутые уступы 
в рельефе, с выходами на поверхность дна пород II слоя, со значительной 
положительной магнитной аномалией (около 500 нТ) в основании уступа.

Осадки I слоя на поднятии охарактеризованы рядом сейсмических про
филей и четырьмя скважинами, пробуренными в центральной, южной и се
верной частях структуры [Initial..., 1975, vol. 32; 1981, vol. 62; Kroenke,
Nemoto, 1982; Shipley et al., 1983; Vallier et al., 1983]. Мощность осадков 
в скважинах и на профилях НСП от 300 до 500 м, в отдельных грабено
образных структурах выделяются осадочные толщи значительно большей мощ
ности. Осадочный разрез включает образования от альбских до современных. ! 
В южных районах (скв. 465, 466) базальные горизонты относятся к самым' 
верхам альба, а в северных (скв. 464) — к нижнему альбу [Initial..., 1981, 
vol. 62]. При этом подошва осадков залегает в северной скважине гипсо
метрически ниже, чем в южной. Возможно, что раннеальбская седимен
тация на севере была приурочена к понижению рельефа и проходила син
хронно с вулканическими излияниями, продолжавшимися южнее. Весь разрез, 
как и на поднятии Шатского, образован биогенными карбонатными и крем
нистыми осадками с присутствием планктонной и бентосной микрофауны. 
Отложения от альба до низов сеномана в скв. 465 на юге содержат очень^ 
мелководную бентосную микрофауну, остатки моллюсков, рыб и наземных 
растений, а в базальных слоях — обилие сапропелевого органического ве
щества. О крайне малых глубинах дна свидетельствует и характер пред
шествовавших лавовых излияний, с образованием высокопористых пиллоу- 
лав. Одновозрастные отложения скв. 464 на севере охарактеризованы доста
точно глубоководными бентосными фораминиферами. Все осадки верхней части 
разреза — от турона (?) до кайнозоя — имеют здесь пелагический харак
тер, обычный для абиссальных плит, и крайне сокращенный разрез. На 
профилях НСП строение осадочного слоя аналогично изученному на смежных 
абиссальных участках [Строение..., 1984]. Найденные в осадках редкие остатки 
карбонатной микрофауны сильно корродированы, бентосные фораминиферы — 
глубоководные [Тимофеев, Копорулин, 1983].
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Таким образом, на северном погружении поднятия седиментация проходила 
ниже уровня карбонатной компенсации, со значительными перерывами и размы
вами. Основная часть поднятия Хесса служила областью биогенного карбо- 
натонакопления, возвышаясь над окружавшими площадями. Скорость седимен
тации в позднемеловое время по скв. 310 около 10 м/млн лет — сходно 
с поднятием Шатского [Initial..., 1975, vol. 32]. В южных районах для се
редины и конца мела подсчитаны несколько большие скорости, а для палео
гена — около 2—4 м/млн лет. Для неоген-четвертичного времени скорость 
седиментации по скв. 310 оценивается около 6 м/млн лет, по другим сква
жинам — больше (см. рис. 6). В целом разрез I слоя на поднятии Хесса 
более полный и мощный, чем на абиссальных плитах. Однако во всех 
скважинах обнаруживаются значительные стратиграфические перерывы и, видимо, 
размыв (см. рис. 5). Анализ буровых и сейсмических данных позволяет связы
вать размывы в ряде районов поднятия с действием палеотечений [Kroenke, 
Nemoto, 1982]. Перерывы в осадочном разрезе неодновременны на разных 
участках поднятия. Только преднеогеновый перерыв проявлен повсеместно и 
отвечает важному этапу в развитии как поднятий Шатского и Хесса, так 
и абиссальных плит.

Породы II слоя на поднятии Хесса, судя по перекрывающим осадкам, 
относятся по возрасту к середине мела. На основе палеомагнитных измере
ний предполагается их формирование в низких широтах к северу или югу 
от экватора, для альб-сеноманских осадков — несколько севернее экватора 
[Initial..., 1981, vol. 62]. Вещественный состав II слоя изучен по материалам 
бурения и драгирования. Как и на поднятии Шатского, обнаружены породы 
толеитовой и щелочно-базальтовой серий, разобщенные в своем распростра
нении. Толеитовые базальты в северной скв. 464, перекрытые нижнеальбскимй" 
осадками, могут быть более древними. Щелочные породы на юге, перекрытые 
осадками верхнего альба, по-видимому, принадлежат более высокой и молодой 
части II слоя.

Мощный разрез верхней части II слоя (2 км), изученный нами на юге 
поднятия Хесса, может быть использован как опорный для океанических 
поднятий (рис. 13) (см. главу вторую). Сейсмические работы методами ГСЗ 
и МОВ ОГТ, проведенные на поднятии Хесса, показали расслоенность II 
слоя на два горизонта (сходно с поднятием Шатского), а также неоднород
ность внутренней структуры этих горизонтов [Непрочное и др., 1984; Коган 
и др., 1982; Wipperman, 1975]. Мощности II и III слоев в сейсмическом 
разрезе поднятия значительно увеличиваются по сравнению с разрезами абис
сальных плит. Можно предполагать также присутствие в низах разреза коры 
высокоскоростного гэризонта. Общая мощнрсть коры в южной части подня
тия Хесса не менее 18 км. Как и на поднятии Шатского, здесь фикси
руется мощный ’’корень гор”; наиболее подвижными при образовании этого 
корня оказались, по-видимому, породы самых нижних частей коры.

Геолого-геофизические особенности п о д н я т и я  О б р у ч е в а  сопоставимы 
с известными для поднятий Шатского и Хесса [Строение..., 1984]. Осадки I слоя 
в северо-западной части поднятия Обручева достигают мощности 2 км и уто
няются по направлению к центральной части [Удинцев и др., 1984; Строение..., 
1984; Scholl et al., 1977]. Выделенные осадочные горизонты могут быть 
сопоставлены с разрезом скв. 192 на подводной горе Мейдзи [Initial..., 
1973, vol. 19] (см. рис. 5). Возрастной объем I слоя определен здесь от 
Маастрихта до голоцена. Формирование II слоя относится, по-видимому, 
к самому началу маастрихтского времени. Базальтовые пиллоу-лавы, пройден
ные скважиной, представляют собой продукты мелководно-морских излияний. 
Нижняя осадочная толща включает слои Маастрихта и эоцена—олигоцена (?), 
представленные наннофоссилиевым мелом с карбонатно-глинистыми прослоями;
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Рис. 13. Геолого-геофизические характеристики опорного корового разреза на юге поднятия 
Хесса (с использованием батиметрических и сейсмических данных А.В. Живаго, Ю.П. Непроч- 
нова, Л.Р. Мерклина [Строение..., 1984])

Условные обозначения см. на рис. 7

ее мощность на горе Мейдзи составляет около 130 м и увеличивается к 
северо-востоку примерно вдвое. Накопление толщи происходило выше уровня 
карбонатной компенсации, в маастрихтское время, по-видимому, на мелко
водье, со скоростью не более 12—15 м/млн лет. По характеру планктонных 
микроорганизмов установлено изменение климатических условий от субтро
пических в маастрихтское и раннеэоценовое время до умеренно холодных в 
конце эоцена. Отложения от миоценовых до голоценовых представлены гли
нами и илами с обилием остатков диатомовых мощностью от 912 м на 
горе Мейдзи до 1800 м у Камчатского пролива. Прекращение карбонатона- 
копления в неогеновое время могло быть связано отчасти с холодновод
ными условиями, отчасти — с подавленностью карбонатонакопления терри- 
генной седиментацией. Комплексы фораминифер неогена (кроме, возможно, 
нижнеплиоценовых) характеризуют, скорее всего, осад кона копление в бореаль- 
ной области. Смена климатических обстановок могла быть вызвана как изме
нением палеошироты поднятия Обручева, так и климатическими флюктуациями 
кайнозойского времени. Для выбора однозначного объяснения такой смены 
необходима геологическая корреляция со смежными участками океана и конти
нентальной окраины.

Изучение верхнекайнозойских глинистых осадков скв. 192 показало их преиму
щественно терригенный состав и аномально высокую скорость накопления — 
более 30 м/млн лет. На основе анализа мощности и минерального состава 
осадков поступление огромного количества тонкого терригенного материала 
и гальки ледового разноса в район поднятия Обручева предполагается из 
Корякско-Камчатской области через новообразованную зону Камчатского про
лива. Длительное поступление терригенного и вулканического пеплового ма
териала позволяет считать, что район горы Мейдзи в миоцене не мог 
находиться далее чем в 500—600 км от источника сноса в районе Кам
чатки [Scholl et all., 1977]. Такое заключение значительно ограничивает воз
можности построений тектоники плит в северо-западной части Тихого океана.

Подводная гора Мейдзи в северной части поднятия Обручева рассматри
валась предположительно как вулканическая, относящаяся к Императорской 
зоне [Initial..., 1973, vol. 19]. Повторное изучение образцов измененных базаль
тов из скв. 192, прослеживание осадочных горизонтов по новым профилям 
НСП позволяют считать гору Мейдзи естественной частью поднятия Обру-
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чева. Толеитовые базальты из скважины являются единственными образ
цами, достоверно принадлежащими II слою поднятия. Драгированный Б.И. Василь
евым [1982] пестрый комплекс пород, включающий гранитоиды и кристал
лические сланцы, представляется экзотическим, тем более что образцы напо
минают породы известных комплексов Камчатки.

Сравнение геолого-геофизических данных показывает однотипность структур 
поднятий Шатского, Хесса и Обручева, а также Магелланова поднятия в 
центральной части океана. Кроме того, к этой группе структур могут принадле
жать и крупные платообразные поднятия, образующие цоколь вулканических 
зон Мид-Пацифик и Гавайской. По морфологическим особенностям эти поднятия 
напоминают поднятие Шатского. В составе драгированных образцов к югу и 
к северу от Гавайев отмечены базальтоиды мелового возраста [Clague, Dairymple, 
1975]. Мощность коры в пределах поднятия к югу от островов Оаху и 
Гавайи достигает 15—20 км [Furumoto et al., 1973]. Такому увеличению коровых 
мощностей по сравнению с абиссальной плитой соответствуют и пониженные 
значения аномалий Буге, сравнимые с известными на поднятии Шатского 
[Гравиметрическая..., 1977].

Для всех рассмотренных поднятий несомненна близость по размеру и ряду 
морфологических признаков. Характерны разломные ограничения поднятий, 
где обнаруживаются выходы базальтов II слоя, близко к поверхности распо
лагаются тела магнитоактивных пород. При переходе к абиссальным плитам 
фиксируются значительные градиенты силы тяжести. Осадки I слоя на всех 
поднятиях сходны по составу и мощностям, накопление их шло в доста
точно стабильных условиях. Заложение структуры поднятий предшествовало 
осадконакоплению. Излияния базальтов, отвечающих верхам II слоя, накопление 
базальных горизонтов осадков происходили на мелководье, уже в пределах 
образовавшихся поднятий. Комплексы пород II слоя идентичны на поднятиях 
Шатского и Хесса; эволюция магматизма шла, по-видимому, от толеитового 
в начале развития до дифференцированного щелочного в конце (см. ниже). 
Сопоставимыми оказываются не только особенности пород II рлоя поднятий, 
но и данные о его расслоенности.

Глубинное сейсмическое зондирование на поднятиях показало увеличение 
мощности коры до 18—20 км и более, происходящее за счет утолщения 
всех слоев и появления в низах мощного высокоскоростного слоя [ир=7,3— 
7,8 км/с). На юге поднятия Шатского установлено погружение ’’корня гор” 
на 10 км по сравнению с абиссальными плитами. Такое распределение глу
бинных масс отчетливо выражено и в характере гравитационных аномалий.

По особенностям поверхностного и глубинного строения океанические поднятия 
отличаются от известных структур океана. Это отличие приводило даже 
к выводам о континентальной природе поднятия Шатского, о его былой при
надлежности материку Пацифика, разрушенному при образовании крупных 
раздвигов [Красный, 1974; Nur, Ben Avraham, 1979]. Однако результаты работ 
ГСЗ и драгирования характеризуют земную кору поднятий как типично океани
ческую. Ее отличие от коры континентальной (или субконтинентальной) можно 
видеть при сравнении полученных скоростных разрезов с разрезами типич
ных останцов континентальной коры, например поднятия Ямато в Японском 
море.

Океанический характер поднятий Шатского и Хесса сейчас признается боль
шинством исследователей. Вместе с тем поднятия резко выделяются на фоне 
абиссальных плит, что приводит к необходимости объяснения их особого 
места в структуре океана и специфических условий формирования. Так, предпо
лагается образование поднятий в участках, пограничных между литосферными 
плитами и отвечающих точкам тройного сочленения в мезозойской спрединго- 
вой системе [Larson, Chase, 1972; и др.]. Эта идея удовлетворительно объясня
32



ет геометрическую картину расположения мезозойских магнитных аномалий 
на северо-западе Тихого океана и потому принимается многими исследова
телями. Однако вопрос о геологической природе поднятий до сих пор оста
ется дискуссионным. Т. Хилде с соавторами [Hilde et al., 1976] предполо
жили существенную роль сжатия и конвергенции плит в образовании поднятия 
Шатского 142—116 млн лет назад с поддвиганием плиты Фаралон под Тихо
океанскую плиту. Подобные условия допускались и для образования поднятия 
Хесса 116—95 млн лет назад. 3. Бен-Аврахам с соавторами [Современные..., 
1984] рассматривают ряд океанических плато Тихого океана как комплексы 
офиолитовых аллохтонов — ’’террейнов”, подобные наземным офиолитовым 
комплексам тихоокеанского обрамления.

Принадлежность поднятий Шатского и Хесса к участкам тройного сочле
нения в спрединговой системе (частично исчезнувшей в результате субдукции) 
представляется возможной. Вместе с тем существенные факты противоречат 
образованию поднятий в процессе растяжения и спрединга. Это прежде всего 
повышенная мощность коры на поднятиях, не характерная для зон растяжения, 
скоростная структура коры, а также длительная магматическая активность. 
Как установлено при детальных работах на суше, раздувы мощности коро
вых пород и рост глубокого ’’корня” связаны повсеместно с зонами сжатия 
и скучивания литосферного материала [Тектоническая..., 1980; и др.]. Именно 
такой механизм можно предполагать для образования рассматриваемых подня
тий в океанической коре.

Имеющиеся данные ГСЗ дают достаточно обобщенную картину с усредне
нием неоднородностей в строении коры. Интерпретация профилей МОВ ОГТ 
пока не может быть однозначной. Нам представляется, что установленные 
Л.И. Коганом многочисленные дискретные отражающие границы внутри II и 
III слоев в сочетании с частым проявлением дифракций могут отвечать наличию 
субгоризонтальных тектонических срывов и многократному повторению лито- 
пластин в разрезе коры на поднятиях. Образование высокоскоростного гори
зонта в подошве коры может быть связано со смешиванием в разрезе 
тектонических пластин, сложенных коровым и мантийным материалом. Этот 
материал, по-видимому, оказывается наиболее подвижным и тектонизированным, 
так что он формирует мощный горизонт, образующий основную часть ”корня”. 
Анализ скоростных характеристик различных пород при давлениях 2—6 кбар, 
отвечающих глубинам залегания высокоскоростного слоя, показывает, что 
скорости 7,3—7,8 км/с имеют лишь оливиновые габбро, основные гранулиты, 
эпидотовые амфиболиты и серпентинизированные перидотиты [Carlson et al., 
1980]. Предположение о тектоническом совмещении литопластин различного 
состава расширяет возможный набор пород, отвечающих высокоскоростному 
горизонту.

Признаки внутренних деформаций, скучивания материала и повышения мощ
ности коры на поднятиях свидетельствуют об их определенной общности с 
зонами краевых валов. Большая интенсивность скучивания на поднятиях опре
делила появление здесь значительных тектонических неоднородностей, последую
щее длительное развитие эффузивного и интрузивного магматизма. Предпо
лагаемому скучиванию и тектоническому совмещению различных участков океа
нической плиты могут отвечать и торцовые соотношения мезозойских магнитных 
аномалий в районе поднятия Шатского, наличие южнее магнитного изгиба. 
Зоне концентрации напряжений соответствуют изометричные магнитные ано
малии, изученные на самом поднятии. Подобное вторичное совмещение магнит
ных аномалий можно предполагать, по-видимому, также и у поднятий Обру
чева и Магелланова. 3
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НАЛОЖЕННЫЕ ВУЛКАНИЧЕСКИЕ ЗОНЫ

Проявления наложенного внутриплитного магматизма весьма характерны для 
западных районов Тихого океана. Они связаны как с отдельными подвод
ными горами, так и с крупными вулканическими зонами: нелинейными — 
такими, как Мид-Пацифик, и линейными — Императорской, Гавайской, 
Лайн и др. Гавайско-Императорская вулканическая цепь может рассматри
ваться как тектонотип таких структур. Здесь были детально изучены образо
вания океанической щелочно-базальтовой серии и подстилающие толеиты, 
получен ценнейший комплекс мантийных ксенолитов, разрабатывались представ
ления о "горячих точках" Земли.

И м п е р а т о р с к а я  в у л к а н и ч е с к а я  з она  протягивается субмеридионально 
на 3000 км при ширине около 150 км [Удинцев, 1972; Chase et al., 1977; Initial..., 
1980, vol. 55; Smooth, 1982]. На юге, в районе подводных гор Милуоки, цепь вулка
нов резко меняет простирание на восток-юго-восточное, образуя Гавайскую вулка
ническую зону. Северная оконечность Императорской зоны наложена на структуру 
поднятия Обручева. Южнее наблюдается наложение зоны на образования абис
сальной плиты дискордантно по отношению к системе мезозойских магнитных 
аномалий, к подходящим близко элементам поднятия Хесса. Далее к юго-востоку, в 
основной части Гавайской зоны, вулканические постройки располагаются на 
мощном цоколе древнего океанического поднятия (см. выше). В рельефе океани
ческого дна Императорская зона выражена в виде хребта, возвышающегося над 
абиссальными плитами на 3 км и больше. Отдельные подводные горы представляют 
собой крупные вулканические сооружения, обычно превращенные в гайоты и 
местами нарушенные разломами (рис. 14). С востока и запада вулкани
ческий хребет обрамлен глубокими (более 6 км) котловинами.

Особенности геофизических полей отличают Императорскую зону как от 
прилегающих абиссальных структур, так и от древних поднятий. Вулка
ническим постройкам Императорских гор в магнитном поле отвечают четкие 
пики, связанные с распространением пород или с прямой или чаще с обрат
ной намагниченностью; интенсивность аномалий нередко превышает 1000 нТ 
[Fujimoto, 1976; Initial..., 1980, vol. 55]. В гравитационном поле в редукции 
Буге Императорской зоне отвечают относительно пониженные аномалии — 
около +150-+200 мГал, аномалии в свободном воздухе значительно повышены — 
до +120 мГал и более [Строение..., 1984; Watts, 1978; Gravity..., 1975—1978). 
Погруженным участкам дна, обрамляющим вулканическую зону, отвечают ми
нимумы аномалий в свободном воздухе. Расчет моделей, проведенный для горы 
Суйко, позволяет объяснить значение аномалий или утонением литосферы на 
величину порядка 20 км, или существованием широкого "корня гор", погру
женного на 3 км [Fujimoto, 1976]. Имеющиеся данные ГСЗ показывают весьма 
слабое возрастание мощности коры Императорской зоны по сравнению с абиссаль
ными плитами [Den et al., 1969; Houtz, 1976].

Осадки I слоя на Императорских горах изучены с достаточной деталь
ностью по данным сейсмопрофилирования и пяти скважин глубоководного бу
рения (см. рис. 5; рис. 15) [Greene et al., 1978; Initial..., 1975, vol. 32; 1980, vol. 55]. 
Весь осадочный разрез относится к кайнозою. С севера на юг, вдоль прости
рания Императорской зоны, выявлено некоторое омоложение как вулканических 
образований II слоя, так и перекрывающих осадков. На горе Суйко (скв. 433) возраст 
базального осадочного горизонта определен по микропалеонтологическим данным 
как среднепалеоценовый, на горе Нинтоку (скв. 432) — как средне- или верхне
палеоценовый, на горе Оджин (скв. 430) — тоже верхнепалеоценовый, а на горе 
Коко (скв. 308) — нижнеэоценовый. Судя по радиологическим датировкам ба
зальтов и редким микрофаунистическим определениям, на подводных горах 
Милуоки осадочный разрез начинается, вероятно, с олигоцена, в пределах Га
вайской зоны происходит его дальнейшее омоложение [Jackson, 1976; Dalrimple et 
3 4



Рис. 14. Разрез НСП через подводную гору Оджин в Императорской вулканической зоне 
[Initial..., 1980, vol. 55]

Tv — вулканические породы (акустический фундамент); Ts — мелководные осадки рифовой лагуны; 
Т1г — забанковые или лагунные осадки; Тг — рифовые известняки; Tt — террасовые отложения; TQIs — 
оползневые образования; Тар — пелагические осадки; Twb — слоистые осадки

Рис. 15. Разрез скважины глубоководного бурения на подводной горе Суйко в Императорской 
зоне [Initial..., 1980, vol. 55]

al., 1981]. Мощность осадков в пределах Императорской зоны обычно менее 100 м, 
как это видно на сейсмических профилях и в скв. 308, 430, 432. На горе Суйко, в 
скв. 433, пройден осадочный разрез мощностью 163 м; в редких случаях на профилях 
фиксируется локальное повышение мощности до 200—250 м. Такие малые мощ
ности осадков объясняются почти повсеместным выпадением из разреза слоев от 
эоценовых до плиоценовых, отвечающих возрастному интервалу продолжи
тельностью до 50 млн лет; только на горе Суйко перерыв в разрезе оказывается
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Н̂км Vp,K*4c меньше и отвечает эоцен-олиго-
‘ tff  ценовому времени. Длительный

перерыв в седиментации, скорее 
всего, был связан с воздействи
ем интенсивных течений на вер
шины подводных гор [Initial..., 
1980, vol. 55]. Сравнимый по дли
тельности перерыв установлен и на 
севере поднятия Хесса.

Изученные разрезы скважин, 
Sj хотя и неполные, характеризуют

историю последовательного океа
нического погружения. Базальто
вые лавы на всех подводных 
горах несут признаки образова
ния в очень мелководных или явно 
субаэральных условиях, сходных с 
условиями современных Гавайских 
островов [Initial..., 1980, vol. 55]. 
Породы не имеют пиллоу-текстур 
и обычно разделяются на серию 
массивных потоков. В кровле 
потоков базальты становятся 
крупнопористыми, местами сох
раняют следы красноцветного вы
ветривания и остатки окисленных 
почв. Среди перекрывающих осад
ков во всех скважийах встречены 
прибрежные и пляжевые пески и 
алевриты из обломков рифовых 
известняков и вулканогенного ма- 

$2 териала. Остатки фауны и мик
рофауны представлены очень мел

ководными и нередко эндемичными формами. Лагунная карбонатная седиментация 
на гайотах и рост мшанково-водорослевых рифов проходили, по-видимому, в тече
ние нескольких миллионов лет со скоростью около 18 м/млн лет [Initial..., 1980, 
vol. 55]. На горе Суйко этому времени отвечает карбонатная толща мощностью 
110 м (см. рис. 15). Батиальные осадки обычно залегают с большим перерывом 
и представлены маломощными фораминиферовыми песками и илами четвертичного 
возраста. Только на горе Суйко в мелких грабенообразных ложбинах обнару
живается более полный карбонатный разрез позднего кайнозоя. Находки комплек
сов бентосных фораминифер в скв. 433 позволяют судить о палеоглубинах, ко
торые составляли в конце раннего миоцена около 1 км, в самом конце 
миоцена и плиоцене — от 1 до 1,5 км, в плейстоцене — более 1,5 км; современная 
глубина дна в районе скважины около 1,9 км. Мощность позднекайнозойских 
осадков около 50 м. Скорость седиментации 3—5 м/млн лет, иногда меньше.

Помимо данных об изменении палеоглубин, материал скважин дает ряд све
дений о палеоширотах. Для горы Суйко по наиболее представительному комплексу 
палеомагнитных данных (более 300 измерений) определена широта лавовых 
излияний 26,9 ±3,5°, отличающаяся от современной на 18°. Мшанково-водоросле- 
вый материал рифовых построек свидетельствует о водах, немного более хо
лодных, чем на Гавайях — районе развития коралловых рифов. Мелководная 
палеогеновая биота во всех скважинах характеризует условия тропиков или 
ние несколько миллионов лет со скоростью около 18 м/млн лет [Initial..., 1980,
36

Рис. 16. Опорный разрез земной 
коры Императорской вулканиче
ской зоны в районе подводной 
горы Оджин по данным глубоко
водного бурения и ГСЗ [Initial..., 
1980, vol. 55; Den et al., 1969] 

Условные обозначения см. на рис. 7
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субтропиков. Ограниченные микрофаунистические комплексы нижнего миоцена 
свидетельствуют, скорее всего, о теплом субтропическом климате в районе 
горы Суйко, верхнемиоценовые — об умеренном климате и плиоценовые — 
о новом потеплении. Плейстоценовая биота, обилие гальки ледового разноса в 
осадках на горах Суйко и Йомей характеризуют условия бореального климата. 
Данные о палео климатах свидетельствуют о заметных широтных различиях 
для горы Суйко и поднятия Обручева в течение всего кайнозоя; современная разница 
их широт 8°.

Породы верхов II слоя изучены в Императорской зоне при драгировании и буре
нии [Initial..., 1980, vol. 55; Dalrimple et al., 1981; и др.]. Коровый разрез в районе 
горы Оджин, охарактеризованный также и данными ГСЗ, может быть использован 
как опорный для наложенных вулканических зон. Породы всех буровых скважин 
представлены щелочными базальтоидами и островными толеитами (см. ниже). 
Радиологические и палеомагнитные датировки показывают близость по возрасту 
пород обоих серий и кратковременность их формирования в каждом из вулканов. 
В целом в пределах вулканической цепи выявлено последовательное распрост
ранение магматизма вдоль простирания [Jackson, 1976; Initial..., 1980, vol. 55]. 
На всем протяжении цепи возраст пород II слоя оказывается более молодым, 
чем в прилегающих структурах [Heezen, Fornari, 1975].

Средняя скорость распространения вулканизма вдоль всей цепи 8,2 м/год, а в 
пределах Императорской зоны — 6,3 м/год [Initial..., 1980, vol. 55]. Закономерное 
изменение возраста вулканов по мере удаления от современного вулкана Килауэа, 
сохранение постоянства состава пород на Гавайях и в Императорских горах, а 
также результаты палеомагнитных измерений привели к идее о существовании 
’’горячей точки”, или аномалии плавления, локализованной в глубокой мантии. 
Однако механизм выплавления магмы и подъема вверх через движущуюся плиту 
остался не объясненным. Наиболее обоснованными кажутся представления 
Э. Джексона [Jackson, 1976] о связи линейных вулканических зон с разломной 
трещиной в литосфере, разрастающейся в длину по мере перемещения плиты. 
Последовательное наращивание в длину Гавайско-Императорской цепи оказалось 
в хорошем соответствии с представлениями о длительном перемещении Тихоокеан
ской литосферной плиты к северу и затем к северо-западу, выработанными на 
основе магнитометрических данных [Morgan, 1972; и др.]. Масштабы перемеще
ния, однако, не могут пока трактоваться однозначно. Не ясно также, насколь
ко фиксированным остается положение участка излияний. При значительной быстро
те магмовыведения состав вулканических продуктов во всех случаях остается 
сходным независимо от их возраста или характера пород основания, относя
щихся на отрезке Императорской зоны к абиссальной плите, в Гавайской зоне — 
к поднятию. Кратковременности развития магматического процесса отвечает 
и отсутствие малоглубинной магматической камеры под вулканом Килауэа, уста
новленное по данным сети сейсмологических станций [Ellsworth, Koyanagi, 1977]. 
Только на глубине 30 км здесь отмечено расположение волновода, отвечающего 
предположительно кровле магматического очага.

В опорном разрезе в районе горы Оджин3 мощность коры определена по данным 
ГСЗ в 10 км (рис. 16) [Den et al., 1969]. Скорости продольных волн в мантии и III слое 
сравнимы с известными на поднятиях Шатского и Хесса; во II слое установлены два 
горизонта с резкой дифференциацией по скоростям: 3,7—3,9 и 6,3 км/с. Мощность 
II и III слоев близка к измеренной на поднятии Шатского или немного меньше; 
меньшая мощность коры в целом связана в основном с отсутствием в разрезе вы
сокоскоростного горизонта. Таким образом, существенные различия в глу
бинном строении Императорской вулканической зоны и океанических поднятий

3 Представляется неудачной постановка сейсмического эксперимента на участке пониженного рельефа, 
не типичном для вулканической зоны.
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касаются особенностей как II слоя, так и самых нижних частей коры. Они могли 
быть связаны с отсутствием сжатия и скучивания в ходе внутриплитного 
магматизма и сравнительно небольшой его интенсивностью, что определило также 
и небольшие масштабы наращивания мощности коры. В Гавайской зоне более зна
чительное увеличение мощности коры объясняется, вероятно, строением ее древ
него основания. Наличию молодых вулканических извержений в Гавайской зоне 
соответствует повышение теплового потока на 20—25% — до 59±2 мВт/м2 в районе 
атолла Мидуэй [Von Herzen et al., 1982].

Нелинейные вулканические зоны района Маркус-Уэйк и поднятия Мид-Пацифик 
также образованы на древнем разнородном основании, представленном абис
сальной плитой на западе и вулканическим поднятием на востоке. Самую 
многочисленную группу молодых вулканических структур образуют обособленные 
подводные горы, такие, как гайоты Гейш. По современным оценкам [Batiza, 1982], за 
счет вулканических построек в Тихом океане может быть создано от 5 до 25% 
объема II слоя. Во всех случаях формирование подводных гор и их систем связано, 
несомненно, с развитием наложенного внутриплитного магматизма, значительно 
оторванного по времени от образования II слоя на окружающих океанических 
площадях. Массовое проявление внутриплитного магматизма на северо-за
паде Тихого океана и его незакономерное распределение по площади представля
ются несовместимыми с идеей о существовании локальных "горячих точек" в мантии.

РЕОЛОГИЧЕСКИЕ СВОЙСТВА ТИХООКЕАНСКОЙ ПЛИТЫ

Рассмотренные разнородные элементы древней части Тихоокеанской плиты 
обладают различной плотностью литосферы, различной тектонической нарушен- 
ностью и разным временем проявления нарушений. Наибольшей жесткостью и 
монолитностью характеризуются абиссальные плиты, как это показано выше при 
анализе их рельефа, характера геофизических полей и строения I слоя. Породы II 
океанического слоя отличаются большей изменчивостью свойств [Зверев, 1977]. 
Образование высокоскоростных горизонтов в самых низах коры и в верхней мантии 
и данные по анизотропии ее упругих свойств характеризуют участки концентрации 
напряжений внутри океанической плиты. Даже в стабильных и жестких абиссальных 
структурах обнаруживаются признаки напряженного состояния вещества и глубин
ных деформаций. Они проявлены как в масштабе образца, так и мощных литосфер
ных пластин и блоков. Первый тип деформаций, связанный с ползучестью мантийного 
материала, может быть отмечен для образцов перидотитов с разлома Кларион, для 
эклогитоподобных пород из гавайских ксенолитов. Второй тип деформаций, 
выраженный в нарушении и расслаивании корово-мантийных разрезов, наблюдался 
нами при изучении разломных зон Кларион, Меррей и Нова [Меланхолина и др., 
1983; Рудник и др., 1982]. Сейсмические данные о расслоенности мантии упомянуты 
выше для крайнего северо-запада Тихоокеанской плиты. Определение распростра
ненности и количественные оценки выявленных внутриплитных нарушений пока 
невозможны из-за ограниченности геологических материалов и целого ряда 
неопределенностей, возникающих при интерпретации геофизических данных.

Напряженность деформаций в океанической литосфере, по-видимому, нарастает 
в полосе, пограничной с континентом. Сюда протягиваются без перерыва струк
туры абиссальных плит. Поверхность их несколько приподнимается, а мощ
ность коры увеличивается на 3—5 км, образуя структуры краевых валов. Серия над
вигов, наблюдавшихся на профилях МОВ ОГТ, может свидетельствовать о сжатии в 
верхних горизонтах коры; появление высокоскоростного горизонта — о дефор
мациях сжатия в подошве коры. Повышение скоростей продольных волн на границе 
М, установленное для вала Зенкевича, может отвечать сжатию и уплотнению в 
мантийных породах краевой части плиты.

Наличие особенно значительных деформаций и интенсивной тектонической
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расслоенности в коре и верхней мантии можно предполагать в пределах океани
ческих поднятий. Их специфическими особенностями являются сложная внутренняя 
структура коры, раздув мощности II и III слоев, увеличение их сейсмических 
скоростей, появление в разрезе горизонта, промежуточного по скоростям между 
корой и мантией. Эти особенности поднятий можно, видимо, объяснить, предполо
жив многократное совмещение в разрезе лито пластин сходного состава, формиро
вавшихся в результате тектонических срывов и расслаивания, происходившего 
на разных глубинных уровнях. При этом габбро-гипербазитовый материал низов 
коры и мантии оказался, вероятно, особенно тектонизированным и пе
ремешанным, что привело к созданию высокоскоростного горизонта в основании 
поднятий. Возможно, что в пределах краевых валов высокоскоростные образо
вания в низах коры имеют тот же генезис. Некоторая асимметрия глубин
ного строения поднятия Шатского и краевых валов может указывать на дифферен
циальное перемещение материала этих структур, а также на направление его 
движения по отношению к абиссальным плитам, к зоне островных дуг. Наличие глу
бинной тектонической расслоенности свидетельствует о перемещениях материала на 
разных уровнях в коре и верхней мантии — не только по подошве ли
тосферы.

Прямые данные о возможной подошве литосферы получены лишь в западной 
периферической части Тихоокеанской плиты, где на глубинах от 80 до 120 км 
обнаружен относительно низкоскоростной слой с перепадом скоростей от 8,6 до
8.4 км/с, который мог бы отвечать представлениям об астеносфере [Asada, Shima- 
mura, 1976; Asada, et al., 1981]. Однако наличие расслоенности и анизотропии 
сейсмических скоростей не позволяет, по-видимому, уверенно рассматривать этот 
слой как астеносферу. Опубликованные в последние годы данные сейсмической то
мографии [Андерсон, Дзевонский, 1984] дают определенное основание для пред
положений о существенно большей толщине литосферной плиты на северо-западе 
Тихого океана. Достаточная однородность высокоскоростного мантийного блока 
прослеживается здесь, по-видимому, до глубин не менее 150 км. В це
лом имеющийся материал пока представляется противоречивым и не дает 
возможности проследить подошву литосферы как реальную физическую поверх
ность, отвечающую нижнему ограничению Тихоокеанской плиты. Вместе с тем 
появляется все больше данных, позволяющих предполагать расслоение литосферы 
северо-запада океана на отдельные сравнительно тонкие литопластины с пере
мещением их по субгоризонтальным поверхностям срыва. Такая расслоенность ли
тосферы создает в ней вертикальные неоднородности, а совмещение различных 
структурных элементов — крупные горизонтальные неоднородности.

Рассмотренные океанические структуры различаются как по мощности коры, 
так и по скоростным характеристикам. При их сравнении наиболее по
казательными являются осредненные параметры коры [Косминская, 1978]. Так, в 
пределах абиссальных плит и на Бонинском краевом валу средняя скорость в коре
6.5 км/с [Woollard, 1975; Houtz et al., 1980]. На поднятии Шатского за счет мощного 
нижнего горизонта кора оказывается весьма высокоскоростной(£Г= 7,2 км/с).В Га
вайской вулканической зоне, где высокоскоростные образования отсутствуют, 
а II слой имеет весьма значительную мощность, средние скорости в коре ниже, 
чем на абиссальных плитах (й=6,0 км/с) [Woollard, 1975]. В Императорской 
зоне кора также низкоскоростная; мощность литосферы под ней может быть 
пониженной.

Сочетание элементов с различной плотностью и вязкостью вещества, с раз
личной внутренней нарушенностью и прочностью определяет достаточную слож
ность реологических свойств Тихоокеанской плиты. Материал литосферы в каждом 
из элементов дислоцируется дисгармонично по отношению к окружающим прост
ранствам; по границам элементов возникают нарушения, уходящие нередко на 
большую глубину. Так, разломным ограничениям поднятий отвечают резкое
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изменение мощности и скоростной структуры коры, а также соответствующая 
гравитационная ступень. Обнаружение здесь высокомагнитных пород соответ
ствует, возможно, образованиям типа меланжа или габбро-гипербазитовым пласти
нам, выведенным в зону контакта со структурами абиссальных плит. Возможно, 
что пограничные нарушения на поднятиях связаны с перераспределением ве
щества вследствие эффекта клина — не вполне горизонтального расположения 
границы раздела между более легким и тяжелым веществом. Расчеты и эксперимен
тальные данные А.В. Лукьянова показывают, что выполаживание границ 
раздела неизбежно приводит к срывам по субгоризонтальным плоскостям и рас
слоению литосферного материала [Тектоническая..., 1980].

Разнообразные внутренние дислокации в тихоокеанской литосфере дополняются 
многочисленными проявлениями внутриплитного магматизма. Новообразование 
вулканических зон не только повышает плавучесть литосферы, но и изменяет 
ее прочностные свойства. Эти особенности становятся наиболее заметными 
по краю Тихоокеанской плиты, где существование групп подводных гор, по-види- 
мому, препятствует субдукции и определяет изгибы в системе континентальной 
окраины. Такие изгибы островных дуг—желобов наблюдаются в участках их 
стыка с подводными горами Огасавара, гайотами Гейш, группой гор Рефу-Дайни, 
Такуе-Дайити и Сысоева (Эримо) и особенно — с поднятием Обручева.

В целом существование крупных неоднородностей в литосфере северо-запада 
Тихого океана выявляется уже достаточно отчетливо. Оно определяет, по-видимому, 
как значительные внутренние деформации, так и специфику магматизма в пре
делах разных структурных зон.

ГЛАВА ВТОРАЯ

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ ПРИУРОЧЕННОСТЬ 
МАГМАТИЧЕСКИХ КОМПЛЕКСОВ. 
СОСТАВ ОКЕАНИЧЕСКОЙ КОРЫ

Для северо-западной части Тихого океана в распространении магматических 
серий разного состава устанавливается прежде всего тектонический контроль. 
Поэтому данные о магматических образованиях могут быть использованы для 
характеристики формирования коры в тектонических зонах разного типа. К 
настоящему времени базальтоиды из скважин глубоководного бурения проанализи
рованы на содержание главных петрогенных компонентов и малых элементов, 
в сравнительно ограниченном объеме — также на содержание редкоземельных 
элементов [Initial..., 1973, vol. 16, 17, 19; 1975, vol. 32; 1980, vol. 55; 1981, vol. 62]. 
Получена достаточно подробная петрохимическая характеристика комплексов 
океанических пород, драгированных нами в 21, 23 и 28-м рейсах НИС ”Дмитрий 
Менделеев” [Строение ..., 1984; Рудник и др., 1981, 1982, 1984; Пущаровский 
и др., 1984]. Ряд аналитических данных опубликован В. А. Попеко и Ю. А. Михалевым 
[1983]1. Анализ имеющихся материалов глубоководного бурения и драгирования, про
веденный совместно с Г.Б. Рудником, позволяет судить о породах океанической 
коры в пределах абиссальных плит, наложенных вулканических зон и древних 
океанических поднятий.

Т о л е и т о в ы й  м а г м а т и з м  а б и с с а л ь н ы х  плит  считается эталонным 
для океана. В последнее время на абиссальных плитах в результате ступенча- 1

1 Авторами допущены некоторые ошибки. В частности, некорректно определены значения 87Sr/86Sr из 
наших образцов, аномально высокие для океана. Выборочная проверка определений, проведен
ная В.И. Виноградовым в лаборатории абсолютного возраста и стабильных изотопов ГИН АН СССР, 
не подтвердила этих значений.
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того драгирования получены сведения о строении целого ряда разрезов океани
ческой коры, сложенных базальтами, долеритами и габброидами. Вследствие 
тектонического расслаивания коры в отдельных случаях обнаруживаются также 
мантийные ультрабазиты, залегающие в современной структуре внутри коро
вого разреза. Разрезы, вскрытые в разломных зонах Меррей, Кларион, Нова, 
Императорской, а также в разломе Хесса на сочленении Восточно-Тихоокеанской 
и Галапагосской спрединговых зон, охарактеризованы уже достаточно полно. 
Два последних разреза представляют собой почти ненарушенные комплексы 
пород II и III слоев коры, изученные с помощью драгирования и глубинного 
сейсмического зондирования. Эти разрезы мы используем как опорные для абис
сальной плиты мелового возраста (Императорский) и для молодой зоны спрединга 
(Хесса).

Подробная характеристика Императорского разреза дана нами ранее [Строе
ние..., 1984]. Породы разреза Хесса описаны Г.Б. Рудником [1976], Г.Л. Ка- 
шинцевым и другими исследователями [1982]. В обоих разрезах на интервале 
глубин в 2,5 км сверху вниз происходит смена базальтовых пиллоу-лав и гиало- 
кластитов II слоя долеритами и затем габброидами (см. рис. 7). Последние 
по своему гипсометрическому уровню отвечают верхам III океанического слоя, 
определенного по данным ГСЗ. В других разломных зонах коровые разрезы ока
зываются нарушенными, однако их фрагменты образуют стандартный набор 
океанических пород, сравнимых с породами опорных разрезов. Близки к ним по 
составу и базальты верхов II слоя, пройденные на северо-западе океана пятью 
скважинами глубоководного бурения [Initial..., 1973, vol. 20; 1975, vol. 32; Initial..., 
1982, leg. 86].

В целом создается достаточно полное представление о характере коровых 
океанических разрезов в Северной Пацифике. Наиболее глубинные породы III слоя 
коры вскрыты в зоне разлома Хесса. Это — плагиоклазовые перидотиты и трок- 
толиты с преобладанием оливина в кумулятивной фазе. Полосчатые габбро, габ
бро-нориты и оливиновые габбро, характеризующие расслоенную часть габброид- 
ного комплекса, подняты как из разреза Хесса, так и в зонах разломов Кларион и 
отчасти Нова. Основными кумулятивными минералами в габброидах являются 
большей частью плагиоклаз и оливин; они образуют также ксенокристаллы в 
базальтах и долеритах. В разрезах разломов Кларион, Нова, Меррей и Император
ского получены в большом количестве не кумулятивные габбро-нориты, норма
льные и роговообманковые габбро. В них наблюдаются неравновесные текстуры с 
сочетанием крупнокристаллических и офитовых обособлений, встречены габбро- 
гранофировые агрегаты (на участках диаметром до 1 см). Такие породы соответ
ствуют апикальным частям магматической камеры или, возможно, так называемой 
"сэндвичевой зоне” габброидных разрезов [Современные..., 1984].

Долериты II слоя наиболее многочисленны в драгировках с разломов Император
ского, Меррей и Нова. По их образцам прослеживаются постепенные переходы 
от мелкозернистых разностей к габбро-долеритам. Породы могут принадлежать 
комплексу даек или силлов, чему соответствует и их грубопараллелепипедальная 
отдельность. Базальты во всех случаях драгированы в большом объеме, обычно — 
в виде подушек пиллоу-лав и их фрагментов. Изучение коллекции породе разлома 
Меррей позволило установить как петрохимическую, так и минералогическую 
близость базальтов, долеритов и габброидов. Наличие афировых, порфировых и 
крупнопорфировых (с ксено кристами) разностей базальтов и долеритов свиде
тельствует, по-видимому, о многофазности подачи базальтовых расплавов из 
магматического очага.

Все изученные породы отвечают абиссальным толеитам по содержанию как 
главных петрогенных компонентов (устойчивых при вторичных изменениях), так 
и малых и редкоземельных элементов. Данные по составу пород (табл. 1, 2) и петро- 
химические диаграммы показывают различную дифференцированность изученных
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Т аблица 1
Химический состаа пород океанической коры и опорном Императорском разрезе, % вес.

Окисел
1905/8 1907/1 1907/la 1907/3 1907/За 1907/4 1907/6

' 2 3 4 5 6 7

S i02 47,47 49,62 48,94 48,21 46,71 47,96 47,83
ТЮ2 1,94 1,55 1,44 1.33 1,60 1.52 1,13
АЬО, 16,11 13,70 13,62 15,77 17,26 16,75 13,87
Fe2Oj 11,20 7,38 9,37 7,71 11,48 8,08 7,75
FeO 3,94 6,51 5,18 5,24 3,15 5,13 4,94
MnO 0,29 0,24 0,24 0,24 0,22 0,26 0,19
MgO 5,43 6,71 6,75 6,08 4,66 5,43 9,29
CaO 5,95 9,26 9,59 7,07 7,63 7,49 10,50
Na20 3,34 2,30 2,46 3,81 2,57 3,49 2,57
k 2o 1,04 0,37 0,33 0,67 0,61 0,61 0,49

h 2o * 2,23 1,77 1,69 2,98 2,19 2,50 1,53
H20" 1,32 0,36 0,40 0,57 1,35 0,64 0,41
p 2o . 0,14 0,15 0,14 0,14 0,17 0,16 0,07

Сумма 100,40 99,92 100,15 100,06 99,60 100,02 100,57
FeO*/MgO 2,6 2,0 2,0 2,0 2,9 2,3 1.3

Окисел
1907/7 1907/7a 1907/76 1907/7b 1907/7г 1907/7д 1907/7e

8 9 10 11 12 13 14

S i0 2 51,13 51,25 52,33 51,98 52,38 51,08 49,43
ТЮ2 0,70 2,43 0,72 0,68 0,70 0,75 0,85
A12O j 15,72 11,62 15,99 15,23 15,71 15,21 15,10
Fe2Oj 4,84 14,44 4,58 4,49 4,98 4,75 5,91
FeO 4,31 4,79 4,13 4,41 3,53 4,70 5,01
MnO 0,18 0,31 0,14 0,17 0,16 0,18 0,16
MgO 8,00 3,71 6,45 7,98 7,18 8,09 7,75
CaO 6,26 4,18 2,83 7,09 6,74 7,39 8,07
Na20 3,96 8,10 3,95 3,95 4,20 3,70 3,20
k 2o 1,22 0,54 1,18 1,02 1,02 1,06 1.14

h 2o * 2,87 2,93 1,84 2,06 2,29 2,05 2,19
H20" 0,82 0,78 0,50 0,64 1,06 0,56 0,83
P2O 5 0,05 0,43 0,08 о .о г 0,03 0,04 0,04

Сумма 100,06 100,07 99,56 99,72 99,98 99,56 99,68
FeO*/MgO 1,1 4,8 1,3 1.1 1.1 1.1 1.3

Окисел
1907/7* 1907/11 1909/1 303(4) 304(16) 307(4)

15 16 17 18 19 20

S i0 2 52,04 47,41 46,63 47,64 48,32 46,52
T i0 2 0,94 1,81 1,36 2,73 2,06 1,58
А12О з 13,42 13,73 19,23 13,15 12,90 15,20
Fe2Oj 5,92 11,13 12,07 8,48 5,68 8,63
FeO 5,02 5,01 0,41 5,42 8,52 3,33
MnO 0,20 0,21 0,20 0,19 0,21 0,14
MgO 6,91 6,79 2,46 5,23 6,07 4,41
CaO 7,28 7,21 7,91 9,33 10,11 9,85
Na20 4,20 3,49 3,31 3,08 2,82 2,76
k 2o 0,94 0,61 1,39 1,25 0,21 0,88

h 2o + 2,63 1,90 2,50 1.43 1,31 3,33
h 2o _ 0,64 0,61 2,26 2,20 0,51 2,70
P2O 3 0,13 0,14 0,16 0,29 0,23 0,23

Сумма 100,27 100,05 100,59 — — —

FeO*/MgO 1.5 2,5 4,6 2,5 2,2 2,5

Примечание.  Анализы 1 — 17 выполнены в химической лаборатории ГИН АН СССР аналитики Г. Ф. Галковская. 
В.Б. Рычкова, Н.М. Турочкина, Н.Г. Грибкова, Г.И. Карасева, Е.В. Черкасова, А.Н. Шлнмко. Анализы
18_20 — средние составы пород из с к». 303, 304 и 307 (по данным В.А. Попеко) [Initial..., 1975, voL 32]; в скобках
указано количество анализов. 2, 3, 17—20 — базальты; 1, 4—7, 16 — долериты; 8—15 — габбро.
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Рис. 17. Диаграмма A FM  пород океанической коры
/ —II  — точки и поля составов пород с абиссальных плит: 1—3 — из опорного Императорского 

разреза (1а — габбро. 16 — долериты, 1в — базальты; 2а — габбро, 26 — 'долериты, базальты; 
3 — габбро-гранофнр), 4 — из скв. 304, 5 — из опорного разреза Хесса (5а — габбро. 56 — до
лериты, базальты), 6.7 — из разреза Нова ,(6 — габбро, долериты, базальты; 7 — рудное габбро), 
8 — из разреза Меррей, 9. 10 — из разреза Кларион (9 — габбро, долериты, базальты; 10 — руд
ное габбро), I I  — с Магелланова разлома; 12—14 — точки и поля составов пород с поднятий Шатского. 
Хесса и Обручева (12 — абиссальные толеиты; 13 — щелочные базальтоиды; 14 — трахиты); 15 — тренд 
дифференциации щелочных магм Гавайской и Императорской зон; 16 — тренд дифференциации толеитов 
скаергаардского типа. Номера точек отвечают анализам пород, приведенным в табл. 1

толеитовых серий и разные темпы накопления в них литофильных эле
ментов. На тройной диаграмме AFM (рис. 17) для опорных разрезов видно 
расположение точек составов пород II и III слоев вдоль толеитового тренда. 
В магматических породах из разреза Хесса преобладают слабо- и среднедиф
ференцированные разности. Кумулятивные габбро, троктолиты и плагиоклазовые 
перидотиты отличаются очень высокой магнезиальностью, определяемой накопле
нием оливина (FeO*/MgO = 0,1—0,4). Составы долеритов и базальтов отвечают 
более фракционированному расплаву с обогащением железом (FeO*/MgO = 0,8— 
—1,9). ’’Верхние” габбро, долериты и базальты Императорского разреза оказы
ваются еще менее магнезиальными и более железистыми (FeO*/MgO= 1,1—2,9). 
В габбро-гранофирах по минералогическому и химическому составу выявляются 
признаки весьма высоко продвинутой дифференциации (FeO*/MgO = 4,6).

По степени дифференцированности породам Императорского разреза соответ
ствуют эффузивные и интрузивные базальтоиды, драгированные на разломе Нова. 
Составы пород, изученных из разломов Императорского и Нова, из скважин 
Центральной и Северо-Западной Пацифики, располагаются на диаграмме AFM 
в верхней части поля абиссальных толеитов. Породы из разлома Меррей часто 
имеют весьма примитивный состав — сходный с базальтами и долеритами разреза 
Хесса (FeO*/MgO = 0,7—1,8). Комплекс пород из разлома Кларион включает 
как сравнительно примитивные, так и высоко дифференцированные разности 
(FeO*/MgO — от 0,5 до 5,6). В крайних членах толеитовой серии из этого разреза 
обогащение железом сопровождается и некоторым повышением щелочности.

Накопление железа в изученных толеитовых сериях коррелируется с увели
чением концентрации ряда литофильных элементов с крупными ионами: Ti, Zr, Sr, 
и др. (рис. 18). Темпы накопления этих элементов в ходе дифференциации распла
ва оказываются, однако, различны в разных районах. Так, в толеитах абиссальных 
плит из разрезов Императорского и Кларион устанавливаются близкие темпы на коп-
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Т а б л и ц а  2
С одерж ание м алы х  и редкозем ельны х элем ентов 

в породах  о п о рн ого  И м п ераторского  р азреза, г / т

Элемент
1905/8 1907/1 1907/3 1907/3a 1907/4 1907/6 1907/7

1 2 4 5 6 7 8

Zr 75 50 23 22 69 <15 <15
Sr 129 82 83 91 114 48 165
La 5,1 4,0 5,2 6,3 3,7 2,2 1,8
Се
Nd
Sm

<10 21 13 26 18 <5 <11

3,2 3,4 3,6 3,3 3,6 2,0 1,6
Eu
Tb
Yb

1,6 1,6 1,4 1,7 1,4 0,8 0,9

3,7 3,8 4,4 4,3 4,4 2,7 2,0
Lu 0,79 0,72 0,67 0,72 0,80 0,49 0,32
La/Sm L0 0,8 1,0 1,2 0,6 0,7 0,8

Элемент
1907/11 304(12) 2503/2 (2) 2503—2506(15) 2484—2499(4) P6702(7)

16 19 21 22 23 24

Zr ! 45 ' _ _ _ _ _
Sr 81 — 120 130 180 —
La 4,5 2,5 2,1 5,6 14,8 4,2
Ce < 1 0 16,9 6,7 16,9 18,0 —

Nd — 13,4 — — — —

Sm 3,3 5,1 2,2 5,4 5,8 5,0
Eu 1,8 1,6 1,0 1,6 1,9 1,7
Tb — 1,2 0,6 1,4 1,4 0,9
Yb 3,8 5,2 2,3 4,7 5,0 4,1
Lu 0,80 •0,7 0,36 0,70 0,77 0,7
La/Sm 0,8 0,4 0,6 0,7 1,6 0,5

П р и м е ч а н и е .  Анализы 1 — 16 и 21—23 выполнены в химической лаборатории ИМГРЭ, аналитик С.М. Ляпунов; 
анализ 19 приведен по данным В. А. Попеко; анализ 24 — по данным [Schilling, Bonatti, 1975]. Анализы 21—24 — средние 
содержания элементов в породах: 21—22 — разреза Нова (21 — габбро, 22 — долериты и базальты), 23 — разреза 
Кларион (высокодифференцированные базальты), 24 — участка Восточно-Тихоокеанского поднятия (базальты).

ления титана, что видно по наклону вариационных линий на диаграмме. В толеитах 
спрединговой зоны из разреза Хесса при менее продвинутом накоплении же
леза — обогащение пород титаном оказывается более значительным. Близки к 
ним и породы из разрезов Меррей и Нова. В последнем предельное обогащение 
ТЮг в образцах базальтов достигает 3,5 — 3,8%, а в образце рудного габбро — 
около 8%. Причины различия разных толеитовых серий по темпам накопления ти
тана пока остаются недостаточно исследованными.

Распределение редкоземельных элементов сходно во всех баздльтоидах: 
как из спрединговой зоны, так и с абиссальных плит, как это видно на графике 
Корнелла—Масуды (рис. 19). Величина отношения La/Sm обычно отвечает 
породам деплетированного типа. Она варьирует в базальтах, составляя 0,5 — 0,6 на 
Восточно-Тихоокеанском поднятии, 0,6 — 0,7 на разломе Нова, 0,7 в скв. 169 
Центральной котловины и в среднем 0,8 в Императорском разрезе. В отдельных 
образцах базальтов из Императорского разреза и из скв. 164 к югу от Гавайев ве
личина отношения La/Sm достигает 1,0. Долериты и большая часть базаль
тов из разреза Кларион представляют породы обогащенного типа, с повышением от
ношения La/Sm более 1,0 (в двух анализах вплоть до 1,9 и 2,6). В то же время в
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Рис. 18. Диаграммы ТЮ2— FeO*/MgO(e) и Zr—FeO*/MgO(^) пород океанической коры из опор
ного Императорского разреза.

1—5 — тренды накопления ТЮг и Zr в породах разрезов: 1 — Императорского, 2 — Хесса, 3 — 
Нова, 4 — Меррей, 5 — Кларион. Остальные условные обозначения см. на рис. 17

куммулятивных габбро из этого разреза отношение La/Sm нередко снижается 
до 0,4. Коэффициент обогащения лантаном по сравнению с хондритом составляет 
в этих породах всего 1,3—3,0. Среди базальтов и долеритов примитивные раз
ности имеют обычно 5—6-кратное обогащение РЗЭ по сравнению с хондритом, в 
более дифференцированных породах обогащение возрастает еще в 3—4 раза и боль
ше. Однако в деплетированных базальтах такое обогащение не влияет на присущее 
им распределение РЗЭ, что хорошо соответствует особенностям кристаллизацион
ной дифференциации толеитовой магмы, происходящей при оливиновом и пла
гиоклазов ом контроле [Шиллинг, 1973]. Только в обогащенных базальтоидах 
разреза Кларион в результате фракционирования клинопироксена (?) происходит 
быстрое накопление лантана при задержке в накоплении самария, приводящее
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Рис. 19. Диаграмма Корнелла—Масуды, показывающая поведение редкоземельных элементов в 
породах океанической коры

Номера графиков соответствуют составам базальтоидов разных тектонических зон, в скобках указано 
количество анализов. 1—4 — абиссальные толеиты: / — Восточно-Тихоокеанского поднятия (7), 2 — Император
ского разреза (а — примитивные разности (2), б — дифференцированные разности (6)), 3 — разреза Нова 
(а — габбро (2), б — долериты, базальты (15)), 4 — скв. 464 на поднятии Хесса (3); 5 — островные 
толеиты скв. 433 в Императорской зоне (17); 6—9 — породы щелочно-базальтовой серии: 6 — щелочные 
базальты скв. 433 (3) и 7 — гавайиты скв. 430 (3) в Императорской зоне, 8 — щелочные базальты, 
гавайиты, муджиериты поднятия Хесса (16), 9 — трахиты скв. 463 на поднятии Хесса (18)

к последе вательным изменениям в распределении РЗЭ. Фракционирование плагио
клаза в комплексах разрезов Кларион и Нова определяет образование европие- 
вой аномалии, имеющей противоположный знак в интрузивных и излившихся раз
ностях. В породах Императорского разреза образование европиевой аномалии не 
характерно.

Тонкие петрохимические различия серий, выявляемые по поведению титана, 
щелочей и легких лантаноидов, обусловлены вариациями состава первичной 
магмы, которые могли быть связаны с небольшими изменениями в глубине и 
(или) степени плавления мантии, а также с неоднородностью ее состава2. Опре
деленное влияние на режим плавления и раннего фракционирования магмы могли 
оказать также и вариации давления в зоне магмогенерации, вызванные изме-

2 Исследования базальтовых стекол и расплавных включений, проведенные для молодых вулканитов 
Атлантики, позволяют считать более предпочтительной модель плавления на разных глубинах, при 
котором геохимические различия толеитов контролируются вертикальной неоднородностью мантии 
[Дмитриев и др., 1984].
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Т а б л и ц а  3
Х имический состав II слои И м п ераторской  вулканической зоны , % вес.

Окисел Гора Оджин (скв. 430) Гора Нинто- 
ку (скв. 432)

Гора Суйко (скв. 433)

25(14) 26(2) 27(9) 28(15) | 29(14) 30(20) 31(5) 32(34)

S i0 2 47,8 47,7 46,3 46,5 43,3 45,7 47,2 46,6
ТЮ 2 2,9 2,8 2,7 3,0 1,2 2,2 2,3 2,5
a i2o , 15,9 15,3 16,5 14,3 9,0 13,4 14,6 14,3
Fe2C>3 8,0 4,5 6,3 6,2 3,4 5,1 4,7 6,0
FeO 4,1 7,9 6,2 7,8 8,8 7,1 7,2 6,6
MnO 0,10 0,18 0,15 0,19 0,16 0,17 0,14 0,16
MgO 3,8 5,6 5,1 5,9 21,2 10,4 7,0 6,8
CaO 6,6 11,0 8,6 9,3 5,0 8,9 10,1 9,9
Na20 4,3 3,0 3,6 3,4 1,2 2,4 2,8 2,9
k 2o 1,7 0,36 1,2 0,87 0,21 0,30 0,39 0,54
Н 2<У 1,2 0,39 1,5 1,1 4,6 2,3 1,1 1,2
H20" 2,1 1,0 1,3 1,0 1,4 2,1 2,2 2,2
p2o 5 1,2 0,30 0,50 0,39 0,11 0,22 0,25 0,26
П р и м еч а н и е: Приведены средние составы пород из скважин по данным [Initial..., 1980, vol. 55].

25 — гавайит; 
толеит; 31 —

1 26, 32 — толеит; 27, 28 — щелочной базальт; 29 — пикритовый толеит; 30 — оливиновый 
плагиоклазовый толеит.

нявшейся динамикой процесса спрединга. Дальнейшее изучение составов абиссаль
ных толеитовых серий должно дать ключ для выявления таких вариаций.

Мантийные породы, поднятые нами в зоне разлома Кларион, представлены апо- 
перидотитовыми серпентинитами; в отдельных образцах установлен их первичный 
лерцолитовый состав [Меланхолина и др., 1983]. Структурно и минералоги
чески выявляется формирование и изменение пород при высоких температурах 
и давлениях, отвечающих мантийным глубинам. Образование деформационных 
структур в перидотитах явно предшествовало внедрению габброидов: в одном из 
образцов они секутся жилкой слабоизмененного габбро. Последующие деформации 
перидотитов и габбро определили их выведение в верхнюю часть коры.

Ще л о ч и о - б а з а л ь т о в ы й  м а г м а т и з м  н а л о ж е н н ы х  в у л к а н и ч е с к и х  
зон достаточно детально изучен на Гавайских островах и вулканах Императорской 
зоны. Во всех случаях достоверно установлен мелководный и наземный характер 
извержений, выявлена единая эволюция магматизма: от излияний островных то- 
леитов до формирования дифференцированной щелочно-базальтовой серии и 
местами — до ультращелочной нефелинитовой [Macdonald, 1968; Macdonald, 
Katsura, 1964; Initial..., 1980, vol. 55] (табл. 3,4). Современные излияния на о. Гавайи" 
представлены толеитами (вулканы Килауэа и Мауна-Лоа) и щелочными базаль- 
тоидами (вулкан Мауна-Кеа). Наиболее мощный разрез островных толеитов и 
щелочных базальтов был пройден скв. 433 на горе Суйко в Императорской зоне 
(388 м) [Initial..., 1980, vol. 55] (см. рис. 15). Опорным для наложенных вулканических 
зон может служить разрез в районе горы Оджин, охарактеризованный данными бу
рения и глубинного сейсмического зондирования (см. рис. 16). Изучение большого 
фактического материала по петрографии и петрохимии пород Гавайско-Импера
торской цепи позволяет проследить постепенные переходы от островных толеитов 
(составляющих до 99% объема вулканитов) к щелочным базальтоидам, бенмореи- 
там и трахитам.

На диаграмме AFM (см. рис. 17) точки составов всех пород образуют непрерыв
ный тренд, начинающийся с пикрит-базальтов типа океанитов (FeO*/MgO = 0,6). 
Тренд характеризуется некоторым увеличением железистости и постепенным воз-

47



Т а б л и ц а  4

Содержание малых и редкоземельных элементов в породах Императорской вулканической зоны, г/т

Элемент
430А 5-6 (3) 430А 6-4(1) 432А 2-3 (3) 433В 5 - С  4-6(3) 433С 13—49(17)

25а 26а 27а 28а 32а

Zr 405 170 206 202 150
Sr 620 355 570 355 270
La 42,5 12,8 27,4 20,8 10,4
Се 108 32,7 63,6 51,0 27,1
Nd 70,3 23,2 36,2 30,4 17,4
Sm 17,4 6,21 7,64 7,60 4,9
Eu 5,36 2,09 2,46 2,55 1,8
Tb 2,32 1,09 1,06 1,15 0,9
Yb 3,63 2,33 1,93 2,63 2,3
Lu 0,49 0,29 0,29 0,42 0,3
La/Sm 1,6 1,4 2,3 1,8 1,4

П р и м е ч а н и е .  Приведены средние содержания элементов в породах из скважин по данным [Initial..., 1980, vol. 55]. 
25а, 26а — породы горы Оджин: 25а — гавайиты, 26а — толеит; 27а — щелочные базальты горы Нинтоку; 
28а, 32а — породы горы Суйко: 28а — щелочные базальты, 32а — толеиты.

растанием щелочности — вплоть до 11% в трахитах. Одновременно в базальтоидах 
происходит и накопление Ti, Р, Y, Zr, Sr, Ва [Initial..., 1980, vol. 55; Clague, Beeson, 
1980] (рис. 20). При этом содержания Ti, Р, Sr возрастают только в более основных 
членах ряда. Темпы накопления всех литофильных элементов на Гавайях и в 
Императорской зоне оказываются умеренными. В накоплении отмеченных лито 
фильных элементов и легких лантаноидов выявляется хорошая корреляция, как 
это видно на диаграммах Zr — La/Sm и Sr — La/Sm (рис. 21). Значения отношения 
La/Sm в толеитах с гор Суй ко (скв. 433) и Оджин (скв. 430) колеблются от 1,2 до 
1,4 [Initial..., 1980, vol. 55], в толеитах гавайских вулканов — от 1,1 до 1,5 [Leeman et 
al., 1980]. В щелочных базальтоидах отношение La/Sm возрастает от 1,8 на горах 
Суйко и Оджин до 2,3 на горе Нинтоку (скв. 432) и 2,1 на юго-востоке о. Оаху (район 
Каупо) [Clague, Frey, 1979]. Темпы накопления лантана в общем умеренные. 
Только в породах нефелинитовой серии на юго-востоке о. Оаху величина отно
шения La/Sm достигает 3,0 и даже 4,0. Одновременно с накоплением в породах 
легких лантаноидов происходит некоторое обеднение их тяжелыми.

Как видно на диаграмме Корнелла—Масуды (см. рис. 19), обогащение пород 
легкими лантаноидами происходит постепенно, без резких скачков в распределе
нии элементов. Островные толеиты отличаются от океанических обогащением лан
таном 30—50-кратным по сравнению с хондритом. В породах щелочной серии 
обогащение возрастает по мере увеличения их фракционированности — вплоть 
до 120-кратного и гавайитах с горы Оджин. В исследованиях редкоземельных и 
малых элементов в породах Гавайской и Императорской зон подтверждаются 
идеи Г. Макдональда о тесной связи островных толеитов с щелочными базаль- 
тоидами, о возможном единстве или близости их мантийных источников. Дополни
тельным подкреплением имеющихся данных могут служить и определения соот
ношения 37Sr/36Sr в породах гор Суйко и Оджин, показавшие близкие значения для 
толеитов и щелочных базальтоидов (с вариациями от 0,7032 до 0,7035) [Initial..., 1980, 
vol. 55]. Смена состава гавайских магм обычно объясняется или уменьшением ! 
степени плавления, или большей глубинностью мантийного источника [Clague, Bee- i 
son, 1980; и др.]. Однако, все геологические данные показывают существенную ! 
роль фракционной кристаллизации.

Для гавайских лав — от толеитовых базальтов до гавайитов — как главный 
фактор эволюции рассматривалось фракционирование оливина [Macdonald, 1968].
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Рис. 20. Диаграмма Басса Р2О2 — ТЮ2 пород 
океанической коры

1— 3 — толеиты: / — абиссальные. 2 — пикри- 
товые и оливиновые, 3 — островные; 4 — щелоч
ные базальты; 5 — гавайиты; 6 — муджиериты; 
7 — трахиты; 8—10 — поля составов базаль- 
тоидов: 8 — толеитовых, 9 — щелочных, 10 — 
переходного типа (островных толеитов). Номера 
точек соответствуют анализам и средним составам 
пород, приведенным в табл. 1. 3, 5

Рис. 21. Диаграммы Zr — La/Sm (а) и 
Sr — La/Sm (б) пород океанической коры 

Точечным контуром показано поле составов 
трахитов. Остальные условные обозначения см. 
на рис. 20

Ъ,г!т

Этим определяется, по-видимому, и относительно небольшое обогащение пород 
легкими РЗЭ, доходящее до 3—4-кратного по сравнению с первичной выплавкой., 
Однако изучение фенокристов и характера накопления ряда литофильных эле-~ 
ментов свидетельствует также о фракционировании плагиоклаза и клинопироксена 
[Clague, Beeson, 1980]. Сегрегация клинопироксена приводит к преимущественному 
накоплению в расплаве лантана и повышению La/Sm отношения. Удаление 
кристаллов титаномагнетита на последних стадиях эволюции расплава приводит к 
относительному обеднению гавайитов титаном. Дифференциация расплавов, 
вероятно, протекала быстро. Возможно, именно с этим связано и отсутствие 
промежуточной камеры, установленное под вулканом Килауэа. В целом для 
4. За к. 698 49



Гавайско-Императорской цепи характерна большая выдержанность составов пород, 
не зависящая от характера основания вулканов и от возраста серии. В других 
вулканических зонах и обособленных подводных горах распространены сходные 
породы щелочной и иногда нефелинитовой серии [Рудник, Матвеенков, 1978; Kitano, 
1970; Masuda, Nagasawa, 1975; Matthews et al., 1974].

Исследование магматизма Гавайской зоны дополняется данными о ксенолитах 
из толеитовой, щелочной и нефелинитовой серий [Jackson, 1968; Jackson, Wright, 
1970; Frey, 1980]. В составе ксенолитов встречены породы, отвечающие различ
ным уровням габброидных разрезов, изученных на абиссальных плитах (см. выше). 
Во всех сериях присутствуют ксенолиты кумулятивных основных и ультраосновных 
пород с преобладанием оливина среди кумулятивных минералов. Ритмам полосча
той серии отвечают: анортозиты, троктолиты, оливиновые и нормальные габ
бро, габбро-нориты, дуниты, верлиты, гарцбургиты, иногда вебстериты. Специаль
ного рассмотрения требует вопрос: образованы эти породы в магматической 
камере при фракционировании гавайских толеитов и щелочных базальтоидов 
или принадлежат более древним комплексам Тихоокеанской плиты?. В щелочных 
базальтоидах и нефелинитах весьма многочисленны также ксенолиты метаморфизо- 
ванных мантийных пород: дунитов, лерцолитов, верлитов, гранатовых перидотитов 
и гранатовых пироксенитов. Породы деформированы и рекристаллизованы. Пред
ставляют ли эти породы рестит, оставшийся в области магмогенерации, или они зах
вачены из более высоких горизонтов мантии — пока остается неясным. Установленные 
различия по изотопному составу редких газов в веществе ультраосновных ксе
нолитов и вулканитов щелочно-базальтовой серии могут свидетельствовать об их 
происхождении из разных мантийных источников (Kaneoka, Takaoka, 1980). Бли
зость составов анализированных ксенолитов и пород серии абиссальных толеитов 
определялась, вероятно, захватом материала ксенолитов из древней литосферы, 
на которую наложен внутриплитный вулканизм. Абсолютный возраст образцов 
лерцолитов по соотношению изотопов свинца был определен в 3,5 млрд лет 
[Morioka, Kugoshi, 1975].

Т о л е и т о в ы е  и ще л о ч н ые  к о м п л е к с ы  о к е а н и ч е с к и х  п о д н я т и й  
изучены нами на поднятиях Шатского и Хесса [Рудник и др., 1981; Строение..., 1984; 
Initial..., 1981, vol. 62]. На поднятиях Обручева и Магеллановом скважинами 
пройдены толеитовые базальты [Initial..., 1973, vol. 17; 1980, vol. 55]. Наиболее пол-

Т а б л  и ц а 5
Х имический состав п ород  II слоя на океанических поднятиях, %  вес.

О кисел
1912/1 (2) 1912/2(2) 1912/3 1912/4 1922/1 1922/2

33 34 35 36 37 38

S i0 2 47,05 45,46 46,86 48,21 47,97 42,07
ТЮ 2 2,84 3,15 2,94 4,23 3,82 3,53
a i2o , 18,79 16,62 16,91 14,02 13,62 17,22
F e2Oj 7,96 9,66 9,02 11,09 12,57 7,73
FeO 1,38 1,80 2,32 1,92 2,18 2,17
M nO 0,17 0,22 0,20 0,21 0,07 0,21
M gO 2,57 2,98 2,89 1,54 1,98 2,90
C aO 6,59 7,52 7,42 7,24 6,20 10,14
N a20 3,10 3,00 2,94 3,77 3,18 2,61
k 2o «2,16 1,88 2,04 3,51 3,86 2,13
h 2o + 3,02 3,13 2,83 0,92 2,21 2,94
H 2CT 2,50 2,57 1,98 1,09 1,46 2,27
P20 , 1,24 1,58 1,15 1,82 1,13 3,09
С ум м а — — 99,50 99,57 100,25 99,46
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Т а б л и ц а  5 (о к о н ч ан и е)

Окисел
I922/8 1923/9 1923/16 1923/17 464 (3)

39 40 41 42 43

SiO: 45,91 46,62 45,22 42,89 46,16
T i0 2 4,16 3,83 2,98 3,79 1,74
A hO , 16,82 17,60 16,51 14,84 15,95
Fe20 , 9,82 8,74 7,25 10,49 6,38
FeO 1,09 1,76 3,29 2,73 6,81
MnO 0,40 0,25 0,14 0,28 0,27
MgO 2,10 3,22 4,31 4,96 7,85
CaO 6,60 8,00 12,06 11,60 4,32
Na20 3,65 2,28 2,22 2,05 3,23
k 2o 3,51 1,49 1,14 1,45 1,25
h 2o + 1,46 2,00 1,76 2,28 2,76
H 20 " 2,44 2,18 1,51 2,00 4,82
P2O5 1,48 0,95 0,96 1,16 0,09
Сумма 99,51 99,61 99,47 100,50 -

Окисел
465 (18) 1896/1 1896/2 1896/2a 192

44 45 46 47 48

S i0 2 59,66 46,24 46,04 46,97 44,80
ТЮ2 1,03 1,23 1,54 1,31 2,00
a i2o , 18,76 15,62 15,29 15,89 13,81
Fe20 , 2,97 9,46 8,77 9,47 12,01
FeO 0,56 2,19 2,81 2,29
MnO 0,034 0,09 0,10 0,11 0,12
MgO 1,03 6,44 7,61 6,80 2,53
CaO 4,32 8,23 8,48 7,21 10,45
Na20 5,12 2,51 2,16 2,49 1,50
k 2o 4,80 1,39 1,34 1,56 0,61
h 2o + 1,56 2,63 2,28 2,85

12,00H20" 1,84 3,19 2,69 3,19
p2o, 0,36 0,17 0,15 0,15 0,17
Сумма — 100,29 99,26 100,29 100,00

П р и м е ч а н и е .  Анализы 33—42, 45—47 выполнены в химической лаборатории ГИН АН СССР, аналитики Г.Ф. Гал
ковская, В.Б. Рычкова. Н.Л. Калашникова. Анализы 43, 44 приведены по данным [Initial..., 1981. vol. 62], анализ 48 -  по 
данным [Initial.... 1980. vol. 55]. 33—42 — породы поднятия Хесса со станций 1912, 1922 и 1923: 38, 40—42 —
щелочные базальты; 33—35, 37 — гавайиты; 36, 39 — муджиериты; 43, 44 — породы поднятия Хесса из с кв. 464, 465 
(средние составы): 43 — толеитовый базальт, 44 — трахит; 45—47 — толеитовые базальты с поднятия Шатского со стан
ции 1896; 48 — толеитовый • базальт с поднятия Обручева из скв. 192.

ная характеристика комплексов II слоя получена на поднятии Хесса. По данным 
бурения здесь установлена близкая возрастная последовательность излияний 
разного состава со сменой толеитов (скв. 464) щелочными базальтоидами. 
Трахиты в южной части поднятия (скв. 465) изливались одновременнно с осадко- 
накоплением, начавшимся на севере в раннем альбе. Разрез верхов II слоя, изучен
ный по скв. 465 и надстраивающийся вниз по данным драгировок, может быть 
использован как опорный для океанических поднятий (см. рис. 13). Его основная 
часть (2 км по мощности) сложена чередующимися потоками щелочных базаль
тов, гавайитов и муджиеритов. Как в этом разрезе, так и на поднятии Шатского 
характер изученных пористых пиллоу-лав и признаки мелководности перекрываю
щих осадков свидетельствуют об излиянии базальтоидов уже в пределах подня-
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Т а б л и ц а  6

Содержание малых и редкоземельных элементов в породах океанических поднятий, г/т

Элемент
1912 (9) 1922 (4) 1923 (3) 464 (3) 465 (18) 1896 (1) 19B—204(1) B2—B15 (9)

33a 37a 40a 43 44 46 49 50

Zr 425 264 284 111 746 59 — ___

Sr 1154 689 932 167 301 177 — —

La 64,8 59,0 51,0 5,0 82,5 4,2 67 34,6
Се 97,0 82,0 77,0 13,2 171,0 10,0 23 38,0
Nd — — — — — — — 38,1
Sm 10,2 14,0 10,7 3,2 10,5 2,3 9,1 9,29
Eu 3,3 4,1 3,4 1,2 3,0 1,5 3,0 2,91
Tb 1,6 2,5 2,2 0,68 1,3 — — —
Yb 3,4 4,4 2,9 2,27 2,9 1,8 7,1 6,1
Lu 0,49 0,63 0,43 0,36 0,5 0,32 1,3 0,86
La/Sm 4,2 2,7 3,1 1,0 5,2 1,2 4,8 2,4

П р и м е ч а н и е .  Приведены средние содержания элементов в породах по станциям и скважинам. Анализы 33а—40а, 
46 выполнены в химических лабораториях ИМГРЭ и ГИН АН СССР, аналитики С. Ляпунов, В. Мишакова, В. Чуди
нов. Анализы 43, 44 приведены по данным [Initial..., 1981, vol. 62]. Анализ 49 пород с южного блока поднятия 
Шатского приведен по данным [Preliminary..., 1981]; анализ 50 пород с северного блока поднятия — по материалам 
[Masuda, Nagasawa, 1975].

тий, возвышавшихся над соседними абиссальными плитами (см. выше), Для тра
хитов красноцветный характер изменений свидетельствует, возможно, о субаэ- 
ральном выветривании.

Толеитовые базальты поднятий по всем петрохимическим параметрам могут 
рассматриваться как абиссальные толеиты обогащенного или промежуточного типа 
(табл. 5, 6). Величина отношения FeO*/MgO составляет в базальтах 1,4—2,6, La/Sm — 
1,0—1,2, что соответствует максимальным значениям, известным в породах 
смежных абиссальных плит. Обогащение базальтов редкоземельными элементами в 
12—15 раз больше по сравнению с хондритовым, так же как и в дифференцирован
ных членах абиссальных серий. На диаграммах AFM, Р2 О5 —ТЮ2 , Zr—Sr, 
Zr—La/Sm и Sr—La/Sm (см. рис. 17, 20, 21) точки составов этих пород ложатся в 
поле абиссальных толеитов обособленно от составов щелочных базальтоидов. 
Островные толеиты не были встречены нигде в пределах поднятий.

Породы щелочно-базальтовой серии поднятия Хесса отличаются от океани
ческих толеитов резким повышением содержания Ti и ряда литофильных эле
ментов с крупными ионами, одновременным обеднением сидерофильными эле
ментами и некоторой недосыщенностью Si02 (см. табл. 5, 6). Эволюция состава 
серии от щелочных базальтов до гавайитов и муджиеритов характеризуется воз
растанием в них общей щелочности (особенно К2О) до 7%, а в трахитах — до 
10—11% — сходно со щелочным трендом Гавайев. Обогащение пород щелочами 
сопровождается накоплением других элементов (см. рис. 20, 21). При этом на
копление Р2О5 наблюдается от 0,95% в щелочных базальтах до 1,82% в муджиеритах, 
тогда как в гавайских породах предельное накопление Р2О5 достигает 1,2%. 
Накопление Sr наблюдается до 1100 г/т в муджиеритах и гавайитах против 700 г/т в 
аналогичных породах Императорской зоны. В конечных членах серии, трахитах, 
содержание Р, Ti, Sr снижается. Накопление Zr продолжается и в трахитах — вплоть 
до 700 г/т.

Величина отношения La/Sm в щелочных базальтах поднятия Хесса составляет 
около 3, в гавайитах и муджиеритах — обычно около 4, а в трахитах — 5 — 5,5. 
Такие значения, полученные для пород поднятия Хесса и южного блока поднятия 
Шатского, отражают их обогащение легкими РЗЭ, доходящее до 200-кратного по
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сравнению с хондритом (см. рис. 19). Щелочные породы северного блока поднятия 
Шатского по распределению редких земель [Masuda, Nagasawa, 1975] сходны с наи
менее дифференцированными породами поднятия Хесса.

В целом щелочные породы океанических поднятий в ходе фракционирования 
расплава обогащаются легкими РЗЭ и всем комплексом литофильных элементов 
значительно больше, чем императорские и гавайские. Интенсивность накопления 
этих элементов, первоначально более высокие концентрации Р, Sr, Zr, La, повы
шенная роль летучих компонентов представляют специфику магматического про
цесса в пределах океанических поднятий. Особенностями состава расплава, кристал
лизацией в нем роговой обманки и частично пироксена определялось и быстрое 
обогащение расплава легкими РЗЭ при задержке накопления самария.

Обнаруженные на поднятиях высокодифференцированные породы щелочно
базальтовой серии и толеиты, близкие к абиссальным, резко различаются по 
составу. Смена состава лав с толеитового на щелочно-базальтовый, ве
роятно, была достаточно быстрой и резкой, с перерывом в излияниях не более 5 млн 
лет. Она определялась, возможно, большей глубиной мантийного источника 
щелочных расплавов, близкой к глубинам выплавления гавайских магм. Тек
тонические условия появления щелочных расплавов, сменивших толеиты, оче
видно, были существенно иными, чем при внутриплитном магматизме. Кристал
лизационная дифференциация, в очагах океанических поднятий протекала более 
длительно, с накоплением большого количества летучих и последовательным обо
гащением расплава рядом литофильных элементов. Вместе с тем отмеченная 
специфичность магматических проявлений с образованием высокодифференциро
ванных серий отличает поднятия и от участка тройного сочленения спрединго- 
вых зон, изученного в районе опорного разреза Хесса (см. выше).

Повышенная магматическая активность в структурах океанических поднятий 
определила формирование мощной линзы вулканитов на поверхности дна и огром
ного объема интрузивных пород в малоглубинных магматических очагах, об
разовавших раздув мощности II и III слоев коры. Можно предполагать также 
существенную роль магматических кумулятов в образовании высокоскоростного 
горизонта в подошве коры. Однако при фракционировании базальтовых серий, по- 
видимому, не могло быть создано такого огромного объема основных—ультраос- 
новных кумулятивных пород. Образование мощного "корня” из пород высокой 
плотности, скорее всего, было связано с интенсивным тектоническим скучи- 
ванием, предопределившим как заложение структуры поднятий, так и особен
ности их магматизма.

Неполнота материала не позволяет пока проследить взаимоотношения различ
ных магматических комплексов: 1) толеитов на абиссальных плитах и на океани
ческих поднятиях, 2) абиссальных толеитов и островных, характерных для внутри- 
плитного вулканизма3. Связь островных толеитов с щелочно-базальтовой серией 
устанавливается как прямыми геологическими наблюдениями, так и по основ
ным петрохимическим параметрам. В целом щелочно-базальтовый магматизм в ли
нейных вулканических зонах несомненно оторван по времени и составу от магма
тизма абиссальных плит. Структуры вулканических зон и отдельных подводных 
вулканов носят явно наложенный характер.

Анализ имеющихся данных по магматизму севера Тихого океана не позволяет 
однозначно решить вопрос о причинах петрохимических неоднородностей во II слое. 
Это могут быть как неоднородности состава мантии, подвергшейся плавлению, 
так и различия в глубине и (или) степени плавления вещества. Определен
ные провинциальные различия в составе океанических пород касаются, например, 1

1 Существенные данные для обсуждения этого вопроса получены в последнее время при изучении ла
теральных вариаций состава базальтовых стекол "нулевого возраста" в зоне Срединно-Атлантического 
хребта [Дмитриев и др., 1984; Melson, О’Неагп, 1986].
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величины отношения La/Sm или содержания ТЮг в толеитах абиссальных плит, 
как это видно при сравнении материалов по опорному разрезу и скв. 303, 304, 307. 
Такие различия, однако, не определяют особенностей магматического процесса, 
общих для всех рассмотренных участков абиссальных плит. Установленная бли
зость составов меловых базальтоидов с абиссальной плиты северо-запада Ти
хого океана и позднекайнозойского магматического комплекса из спрединговой 
зоны свидетельствует о сходстве условий отделения толеитовых магм и их фракцио
нирования в магматической камере. Это подтверждает вероятность развития 
спрединга при формировании меловой коры на северо-западе океана, показы
вает постоянство хода магматических процессов в последние 130 млн лет. Харак
тер магматических проявлений на поднятиях (древних с одной стороны и нало
женных с другой) также оказывается независимым от их пространственного распо
ложения и возраста. Проведенный анализ показывает, что глубинным тектоничес
ким неоднородностям внутри Тихоокеанской плиты всегда отвечают особенности 
магматического процесса, создающего неоднородности во II и III слоях коры. Эти 
петрохимические неоднородности увеличиваются в ходе внутриплитного магма
тизма.

ГЛАВА ТРЕТЬЯ

ТЕКТОНИЧЕСКИЕ ДВИЖЕНИЯ НА СЕВЕРО-ЗАПАДЕ ТИХОГО ОКЕАНА

Использование буровых и магнитометрических данных позволило определить 
возраст коры на крайнем западе Тихого океана как позднеюрский. Наиболее 
древние участки дна расположены, вероятно, в районе Маркус-Уэйк. Севернее 
возраст коры омолаживается, как об этом можно судить по магнитным анома
лиям, представляющим систему изохрон на океаническом дне [Larson, Chase, 1972; 
Heezen, Fornari, 1975; Hilde et al., 1976]. Начало осадконакопления на поднятиях 
Шатского (на юге) и Магеллановом, на абиссали в районе скв. 196 (?) установлено 
в титонское время, а на участке скв. 303, 304 и 307 — в неокоме.

В ме л о в о е  в р е мя  наращивание океанической коры западнее поднятия 
Шатского происходило в северо-западном, восточнее поднятия — в северо-восточ
ном направлении. Р. Ларсон, Д. Хилде и другие предположительно связывают 
базальтовый магматизм и формирование коры с зонами спрединга, подобными 
современным, Абиссальные толеиты, изученные на северо-западе океана, действи
тельно сравнимы по составу с породами Восточно-Тихоокеанского хребта. Однако 
данных для доказательства закономерного симметричного спрединга в мезозой
ской части Тихого океана пока нет, так как на современном океаническом 
дне сохранились лишь фрагменты древних спрединговых систем (см. рис. 3). 
Остаются неясными и причины некоторых изменений в ходе магматического про
цесса, формировавшего океаническую кору. Недостаточность данных пока не 
позволяет объяснить, почему изменялась степень дифференцированности толеито
вых серий, темпы накопления в них титана и других элементов. Остается неясным, 
связаны ли эти изменения с некоторыми вариациями глубины выплавления толеи- 
товой магмы, величины давления в зоне спрединга или состава мантии, подверг
шейся плавлению.

На океанических поднятиях Шатского, Хесса и других кора оказывается одно
возрастной с абиссальными плитами. Мелководный характер ранних осадков 
и предшествовавших базальтовых излияний отвечает уже существовавшим подня
тиям в рельефе дна. Соответственно можно предполагать и заложение поднятий 
как структурных единиц с их повышенной мощностью коры и особенностями 
глубинного разреза. Образование поднятия Шатского относится, по-видимому, к
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позднеюрскому времени, поднятия Хесса — к апт-альбскому, а поднятия Обру
чева — к позднемеловому. Следовательно, одновременно с корообразованием на 
абиссальном фоне северо-запада Тихого океана создавались крупные тектони
ческие неоднородности, существующие доныне. Возникновение их внутри единой 
плиты или между плитами остается неясным. Очевидно, можно допустить, вслед 
за Р. Ларсоном и другими авторами, образование поднятий вблизи тройного соч
ленения плит. Однако выше показано, что механизм их формирования в ходе 
растяжения и спрединга находится в противоречии с геологическими данными. 
Значительно более обосновано представление о росте поднятий при сжатии и ску- 
чивании литосферного материала, которое могло происходить вблизи точки 
тройного сочленения — между ветвями действующей спрединговой системы.

Эпизоды скучивания, проявившиеся в ходе создания океанической коры, пред
определили, по-видимому, длительное развитие эффузивного и интрузивного 
магматизма на поднятиях, выплавление щелочно-базальтовых магм и их диф
ференциацию с накоплением летучих. Пока неизвестно, чем вызвано изменение глу
бины и режима магмогенерации на поднятиях, приведшее к смене толеитового 
магматизма щелочным. Не ясно, явилось ли причиной сжатие в литосфере или 
непосредственно раздув коры и образование глубокого ’’корня”. Общие различия 
магматизма поднятий и абиссальных плит несомненны. Последующее накопление 
океанических осадков в их пределах тоже протекало различно.

Процессы предполагаемого скучивания на северо-западе Тихого океана возоб
новлялись неоднократно. Наиболее значительные проявления скучивания отно
сятся, по-видимому, к апт-альбскому времени, когда были сформированы подня
тия Хесса, Мид-Пацифик, Онтонг-Джава (рис. 22). На поднятии Шатского к этому 
моменту относятся существенные дислокации осадочного слоя. Примерно тем 
же временем датируется и вспышка внутриплитного вулканизма на за
паде региона [Matthews et al., 1974]. Такое усиление тектонической и магматической 
активности оказывается связанным с началом спокойной магнитной эпохи и 
предполагаемым возрастанием скорости спрединга [Larson, Pitman, 1972]. За время 
спокойной магнитной эпохи устанавливается перестройка спрединговой системы и 
оформление к маастрихтскому времени Восточно-Тихоокеанского поднятия.

В результате изучения пород II слоя и перекрывающих осадков для ряда ти
хоокеанских структур получены сведения как о палеоглубинах, так и о па
леоширотах для определенных интервалов времени. Это позволяет в общих чертах 
судить об истории тектонических движений на северо-западе океана. Как показано 
выше, в каждом из тектонических элементов выявляются признаки значи
тельной мелководности в начале развития и ’’океанического погружения”, происхо
дившего за время седиментации. Особенно малые глубины дна устанавливаются 
по вулканическим образованиям различных поднятий. На поднятиях Шатского, 
Хесса и Обручева определен мелководно-морской характер лавовых излияний. 
В Императорской зоне получены даже доказательства субаэральных извержений. 
Для неокомского времени на юге поднятия Шатского палеоглубины оцениваются 
в несколько cofeH метров [Douglas, Moullade, 1972]. В западной части абиссальной 
области предполагается глубина седиментации около 1,5 км [Initial..., 1973, vol. 20]. 
Уже в апт-альбское время на обеих структурах устанавливается опускание дна 
на 1,5—2 км. На юге поднятия Хесса резкое погружение и начало глубоководной 
седиментации относятся к сеноман-туронскому времени, в северной части подня
тия Обручева — к началу кайнозоя.

В к а й н о з о й с к о е  в ре мя  значительные погружения развивались вдоль 
простирания Императорской вулканической зоны, постепенно захватывая все 
более южные участки. Последовательное увеличение глубин от 0 до 1,9 км просле
жено по материалам скв. 433 на горе Суйко. Общее погружение дна за время 
140 млн лет как на абиссальной плите, так и на поднятии Шатского можно оце
нить в 3—4 км. На поднятии Хесса величина погружения за 100 млн лет составила.
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Рис. 22. Структурный план северо-западной части Тихого океана в позднем мезозое и кайнозое
а — тектонические элементы альб-сеноманского времени; б — позднекайноэойские тектонические эле

менты. 1—4, — океанические структуры (в современном расположении): / — абиссальные плиты. 2 — 
краевые валы. 3 — океанические поднятия, 4 — зоны внутриплитного вулканизма; 5 — система поздне
мезозойских магнитных аномалий (цифрами обозначены возрастные датировки по [Engebretson et al.. 1985]); 
6 — разломные зоны; 7 — современные ограничения Тихоокеанской плиты; 8 — структуры позднеме
зозойской и позднекайнозойской континентальной окраины (в современном положении относительно океани
ческой плиты)



вероятно, около 2—3 км. На севере поднятия Обручева величина только кайно
зойского погружения (около 65 млн лет) превышает 3 км, а в Императорской зоне — 
составляет порядка 2 км. Таким образом, погружение не было равномерным в раз
ных участках океанического дна. Поэтому его трудно объяснить только опусканием 
поверхности плиты по мере удаления от спредингового хребта. Скорее можно 
думать, что после формирования II слоя в океане происходил более сложный процесс 
перераспределения литосферного материала. Его наибольшую интенсивность сле
дует предполагать в первые 10—20 млн лет после корообразования. Отсюда — 
неодновременность погружения в структурах с разным возрастом коры.

К настоящему времени в результате перераспределения материала почти на всей 
площади достигнуто состояние изостатического равновесия [Гайнанов и др., 1974]. 
Исключение составляет юго-восточная часть Гавайско-Императорской цепи — 
район наиболее поздних вулканических проявлений. В краевой северо-западной 
части литосферной плиты происходит нарушение равновесия в результате ее пог
ружения в сторону желоба. Общее опускание горы Сысоева за 70—80 млн лет может 
быть оценено более 3,5 км.

Реконструкции горизонтальных перемещений Тихоокеанской плиты основаны 
прежде всего на магнитометрических данных [Larson, Chase, 1972; Hilde et al., 1976]. 
Сравнение формы и взаимного расположения магнитных аномалий в системах 
Японской, Гавайской и Феникс позволяет считать, что их формирование 
происходило близко к палеоэкватору1. Предполагается их былое расположение на 
40° южнее современного и последующее перемещение к северу с поворотом по 
часовой стрелке, чему соответствует и кайнозойская история Гавайско-Император
ской цепи. Эта модель удачно подтверждается палеомагнитными измерениями в 
центральной и северо-западной частях океана (скв. 45, 51, 52, 195, 303, 304, 305, 307, 
310, 430, 432, 433, 464, 465, 466). Так, в базальтах скв. 303, 304, 307 остаточное 
магнитное наклонение отвечает палеоширотам 6—15° к северу или к югу от экватора. 
Данные по базальтам и трахитам поднятия Хесса, несколько более молодым, также 
свидетельствуют об их формировании в низких широтах. Для базальтов 
Императорской зоны предполагаемые палеошироты отвечают в ряде случаев 
современной широте о. Гавайи (19,5° с.ш.); для палеоценовых пород горы Суйко 
определено формирование вблизи 27° с.ш., изменение широты может составлять 
15—20°.

Данные о характере океанических осадков и их диахронном изменении, не
которые выводы по палеоэкологии бентосных микроорганизмов также соответст
вуют установленной смене широт для Тихоокеанской плиты. Так, отмечается распо
ложение участков дна с тропическими маастрихтскими фораминиферами в области 
современного распространения бореальных форм — в 20° севернее тропических 
широт [Саидова, 1980]. В районе горы Сысоева можно предполагать тектони
ческое сближение структур океана и континентальной окраины. Вместе с тем 
прямых данных о масштабах взаимного перемещения структур пока еще не 
получено.

Анализ ряда фактов накладывает определенные ограничения на построения 
тектоники плит в северной части Тихого океана. Так, обилие вулканического 
материала в позднекайнозойских абиссальных осадках свидетельствует об условиях 
седиментации вблизи зоны островных дуг — по крайней мере с конца миоцена. 
Этому соответствует и устойчивое расположение ареала высокой продуктивнос
ти диатомовых на северо-западе океана, прослеженное для позднемиоцен-чет- 
вертичного времени [Орешкина, Радионова, 1986]. Гемипелагический характер 
неогеновых осадков Японского вала определялся их накоплением в сравни
тельной близости от суши. Постоянство источников сноса терригенного материала 
в позднем кайнозое указывает на нахождение поднятия Обручева не далее чем в * 57

1 Палеомагнитный экватор был рассчитан для положения Северного полюса — 50° с.ш. и 30° в.д.
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300—400 км от его современного положения. Между тем последние оценки для 
севера Тихоокеанской плиты дают скорость ее движения относительно Камчатки — 
9 см/год [Plate-tectonic..., 1981]. При стабильности этого параметра относи
тельное перемещение тихоокеанских структур за неоген-четвертичное время могло 
бы составить до 2000 км. Подобное противоречие требует серьезной проверки.

В рамках самой модели расхождения плит в Северо-Западной Пацифике (даже 
при использовании только магнитометрических данных) тоже возникают опреде
ленные трудности. Развитие мезозойского спрединга в хребте Кула-Пацифик пред
полагает противоположно направленное движение плит Кула и Тихоокеанской 
от центра спрединга. Северный дрейф плиты Кула действительно мог привести 
к ее поглощению в зоне субдукции. Но реконструкция для Тихоокеанской плиты 
оказывалась сложной. Увязка южного дрейфа плиты в ходе спрединга с ее пе
ремещением из низких широт к северу требовала весьма сложных геометрических 
построений. Без основательных геологических доказательств такие построения 
представляются искусственными.

Возможность достаточно произвольного моделирования перемещения тихо
океанских плит для объяснения современной картины магнитных аномалий 
видна при сравнении реконструкций разных авторов. Так, для конца мела реорга
низация границ плит с образованием зоны Восточно-Тихоокеанского хребта изоб
ражается то в виде резкого перескока [Larson, Chase, 1972] или серии небольших 
скачков спрединговой оси [Winterer, 1976], то в виде ее постепенного разворота 
[Hilde et al., 1976], то в виде сдвиговых смещений вдоль линии Императорского 
трога — островов Лайн [Farrar, Dixon, 1981], то как следствие новообразования 
плиты Кула [Woods, Davies, 1982]. В последнем варианте реконструкций 
возраст гипотетической плиты Кула изменен с раннемезозойского на позднеме
ловой, а для более раннего этапа предполагается существование в Северо- 
Западной Пацифике другой плиты, названной Изанаги. Еще более новая модель 
включает в картину перемещений маленькую плиту Чинук, возникшую одновре
менно с плитой Кула в самом конце спокойной магнитной эпохи [Rea, Dixon, 1983]. 
В последних публикациях вместо единой плиты Изанаги в модели включены обо
собленные плиты Изанаги I и Изанаги II [Engebretson et al., 1985]. Отсутствие в маг
нитном поле следов границы Изанаги — Фараллон объясняется авторами существо
ванием здесь трансформной границы в раннем мелу и конвергентной границы в 
позднем мелу. Подобные реконструкции, при всей их видимой детальности, все 
более удаляются от фактических данных. Для суждения о направлении и масштабах 
перемещения плит необходим анализ конкретных геологических структур и выбор 
подходящих геологических реперов для сравнения.

Наличие внутриплитных нарушений, установленных, например, у разлома Кла- 
рион, значительно усложняет предполагаемую картину перемещений. Подобные 
нарушения на абиссальных плитах, а также ранняя история океанических под
нятий, связанная с тектоническим скучиванием, показывают большую мобиль
ность литосферного материала. В конце юры — начале мела аномальные струк
туры поднятий с их мощными "корнями”, погруженными в мантию, явились зонами 
наиболее длительного развития магматизма, формировавшего II и III океани
ческие слои. Седиментация происходила здесь уже в условиях достаточной 
стабильности структур. Осадки I слоя залегают спокойно, хотя и более нару
шены, чем в пределах абиссальных участков. Разломные ограничения поднятий, 
очевидно, уже существовали в начале кайнозоя. Установление системы океа
нических палеотечений и существование четких ограничений обусловили неот- 
ложение и размыв осадков, отмеченные на западе поднятия Шатского, в северных 
районах поднятия Хесса и на Императорских горах.

Современная разломная система северо-запада Тихого океана, по-видимому, 
заложена в палеогене. Образование крупных разломов на абиссальной плите, их 
продолжение внутрь поднятий отвечают уже достаточной жесткости литосферы.
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Заложение линейных вулканических зон, секущих предшествующие структуры, 
также может быть связано с большой жесткостью литосферного материала, 
распространением хрупких деформаций и зон проницаемости на значительную 
глубину. Отметим, что в середине мела расположение внутриплитных вулканических 
структур на северо-западе океана не было закономерным. И только в палеогене 
началось развитие линейной Императорской зоны вулканов, последовательно 
наращивавшейся к югу. В всех случаях источники внутриплитного щелочно-ба
зальтового магматизма были связаны с одним мантийным уровнем и, видимо, 
сравнимы по глубине с источниками щелочных магм, отмеченными выше для 
океанических поднятий. Ход дифференциации расплавов при внутриплитном маг
матизме был, однако, иным — с умеренным накоплением литофильных элементов 
и быстрой подачей магмы на поверхность. Образование линейных вулканических 
зон и молодой системы разломов показывает, что становление общей жесткой 
структуры на северо-западе Тихоокеанской плиты связано именно с кайно
зойским временем. Особенно значительные хрупкие деформации относятся к позд
нему кайнозою (см. рис. 22).

Возможно, что только кайнозойская история Тихоокеанской плиты полностью 
отвечает представлениям новой глобальной тектоники. Более раннее развитие 
структур связано, вероятно, с этапами их стабилизации, перехода литосферы 
от достаточно пластичного и мобильного состояния к жесткому. В целом выявляют
ся значительная неоднородность океанических структур и сложность их развития, 
противоречащая, по-видимому, первоначально схематичным представлениям о 
Тихоокеанской литосферной плите с ее жесткой и пассивной внутренней струк
турой.



ЧАСТЬ ВТОРАЯ

ТЕКТОНИКА ПОЗДНЕМЕЗОЗОЙСКОЙ 
КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ ОКРАИНЫ 

СЕВЕРО-ВОСТОКА АЗИИ

ГЛАВА ПЕРВАЯ

ТЕКТОНИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ КРАЕВОЙ ЧАСТИ 
ПОЗДНЕМЕЗОЗОЙСКОГО КОНТИНЕНТА

Становление позднемезозойской континентальной коры в областях северной перифе
рии Тихого океана было связано с формированием складчатых сооружений ме- 
зозоид, широчайшим проявлением гранитоидного магматизма и метаморфизма. 
В Азии граница позднемезозойского континента отмечена звеньями Восточно- 
Азиатского вулканического пояса мелового возраста. Комплексы-показатели 
формирования континентальной коры, представленные позднемезозойскими анде
зитовыми сериями, интрузиями калиевых гранитоидов и молассами, распро
странены на огромных площадях Северо-Восточной Азии. Однако эти пло
щади включают весьма разнородные и разновозрастные структуры. Участки с 
дорифейской, позднепалеозойской и позднемезозойской корой оказываются сбли
женными в пространстве (рис. 23) [Тектоника континентальных..., 1980; Klimetz, 
1983]. Отдельные фрагменты древней континентальной коры обнаруживаются также 
и в области современной активной континентальной окраины.

Древние Континентальные структуры востока Сибири и Северо-Китайской плат
формы были сформированы в течение архея—раннего протерозоя [Тектоника кон
тинентальных..., 1980; Мишкин, 1981; Геология Кореи, 1964]. Они протягиваются 
вплоть до Аяна и п-ова Корея — в краевую часть позднемезозойского конти
нента. Близкие по возрасту метаморфические комплексы известны в пределах 
Восточно-Чукотского поднятия, Омолонского, Тайгоносского, Охотского и других 
массивов [Тильман и др., 1975; Жуланова, 1974, 1987; Гринберг, 1968; Мишкин, 
1981; Шульдинер, 1982; и др.]. Общий характер разрезов архея выдерживается 
постоянным во всех районах. В их составе отмечаются породы меланократового 
основания и глубокометаморфизованный комплекс, образованный по базальтои- 
дам, грауваккам, кремнистым и карбонатным породам [Тектоника континенталь
ных..., 1980]. Формирование архейских комплексов во всех районах, складчатость и 
региональный метаморфизм гранулитовой фации имели место в сходной струк
турной обстановке. Глубинность процесса гранулитового метаморфизма для усло
вий современной Земли может быть оценена более 20 км [Винклер, 1979]. Вархее даже 
при определенной специфичности температурного режима глубины погруже
ния и гранулитового метаморфизма все же должны были быть весьма значитель
ными.

Нижнепротерозойские комплексы сложены основными вулканитами и осадоч
ными породами, метаморфизованными обычно в амфиболитовой фации. Они 
наиболее широко распространены в пределах Ханкайского массива на западе 
Приморья [Геология СССР, 1969; Мишкин, 1981]. Здесь, как и в платформен-
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Рис. 23.' Тектоническая схема Северо-Восточной 
Азии

1—3 — области с континентальной корой: 1 — 
докембрийского возраста, 2 — пермского возраста,
3 — мелового возраста; 4—6 — система меловой конти
нентальной окраины: 4 — структуры палеодуги — вулка
нического пояса, 5 — структуры палеожелоба, 6 — 
зона скучивания и обдукции; 7.8 — система позднекай
нозойской континентальной окраины: 7 — вулканические 
островные дуги, 8 — глубоководные желоба; 9 — 
зоны деструкции континентальной коры; 10 — область 
с океанической корой; 11 — граница Тихоокеанской 
плиты; 12 — расположение разрезов мел-палеогеновых 
отложений, показанных на рис. 25; 13 — расположение 
кайнозойских разрезов, показанных на рис. 45

ных массивах северо-востока КНДР, 
метаморфический комплекс образован 
по породам преимущественно карбо- 
натно-терригенного состава. Детальное 
изучение минеральных ассоциаций поз
волило оценить термобарические усло
вия метаморфизма, соответствующие 
глубинности процесса около 15 км 
[Мишкин, 1981]. Сходство первично
го состава и характера метаморфиз
ма нижнепротерозойских образований 
на Ханкайском массиве и в краевой 
части Северо-Китайской платформы поз
воляет предполагать былое единство этих структур. Возраст метаморфизма оце
нивается для Ханкайского массива значениями 1650 и 1517 млн лет (К—Аг-метод2) 
[Мишкин, 1981]. В это время, в конце раннего протерозоя, во всех древних комплек
сах установлено проявление складчатости и гранитизации, сопровождавшееся 
диафторезом пород гранулитовой фации. В ряде мест отмечено внедрение интру
зий гранитоидов, на востоке Алданского щита изучены образования сложного 
вулкано-плутонического комплекса [Тектоника континентальных..., 1980]. В ре
зультате всей структурной перестройки ко времени около 1,6 млрд лет назад на 
огромных площадях Восточной Азии были сформированы древние структуры с 
континентальной земной корой3.

Во многих районах они перекрыты слабометаморфизованными шельфовыми 
комплексами рифея—палеозоя, терригенными и карбонатными. Шельфовому 
осад кона коплению должны были предшествовать значительные перемещения в но
вообразованной коре с выведением на поверхность весьма глубинных метаморфи
ческих пород. Проявление нескольких этапов деструкции коры выразилось в об
разовании блоков разного масштаба, нередко с их отчленением в виде фрагментов 
и заложением как узких грабенообразных зон, так и крупных областей с суб
океанической корой. В современной структуре участки Алданского щита, древ
ние кристаллические массивы, районы распространения шельфовых платформен
ных и миогеосинклинальных комплексов, сформировавшихся на континенталь
ной коре, занимают около половины площади Северо-Восточной Азии. 
Между ними располагаются области, развивавшиеся в палеозойское и мезо
зойское время на океанической коре.

Комплексы-показатели формирования ’’гранитного” слоя в девонское и позд
непермское время встречаются на ряде участков. Структуры с позднепалеозойским

2 Далее радиологические определения К— Аг-методом даются без специальных указаний.
3”Праконтиненты”, по терминологии Г. Штилле [1964].
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Рис. 24. Схема строения Южного Приморья [Мазарович, 1985]
/ — породы дорифейской континентальной коры; 2 — фрагменты палеозойской океанической коры;

3 — тектонические пластины габброидов; 4 — рифейско-палеозойский карбонатно-терригенный комплекс;
5.6 — вулкано-плутонические комплексы палеозойской континентальной окраины: 5 — девонский (а — известково
щелочные вулканиты, б — гранитоиды), б — пермский (а — известково-щелочные вулканиты, б — гранитоиды); 7 — 
кремнисто-терригенный комплекс верхнего палеозоя—нижнего мезозоя; 8 — вулканогенно-кремнисто-терригенный 
комплекс нижнего мезозоя; 9 — мезозойские молассоидные образования; 10 — вулкано-плутонический комплекс поздне
мезозойской континентальной окраины (а — известково-щелочные вулканиты, б — гранитоиды); II — меловой 
терригенный комплекс; 12 — разломные нарушения. I — область дорифейской континентальной коры; И — область 
меловой континентальной коры

’’гранитно-метаморфическим” слоем, протянувшиеся с запада, слагают сравни
тельно небольшие площади севернее и южнее Ханкайского массива [Караулов, 1970; 
Геологическое..., 1966]. В пределах Туманган-Суйфунской зоны, на юго-западе 
Приморья и в смежной части КНДР, известны выходы пород меланократового 
основания, а также фрагменты палеозойского разреза, которые, вероятно, мо
гут сопоставляться с образованиями океанической и переходной стадий разви
тия структур. Со становлением коры в конце перми—начале триаса здесь были свя
заны складчатость, формирование пояса известково-щелочных средних и кислых 
эффузивов, внедрение гранитоидов с абсолютным возрастом от 180 до 250 млн лет, 
местами — накопление молассовых толщ (рис. 24) [Геология СССР, 1969; Игнатьев, 
1974; Коренбаум и др., 1976].

Пояс наземного вулканизма протягивался на значительное расстояние по перифе
рии Ханкайского массива и сочетался на востоке с морским терригенным прогибом. 
Для прогиба в пермское и раннемезозойское время предполагается осад кона копление 
в условиях шельфа и континентального склона [Мазарович, 1985].Интересны сход
ство и территориальная близость в распространении верхнепермских и среднедевон
ских вулкано-плутонических комплексов, формировавшихся вдоль континентальной 
окраины [Изосов, Рязанцева, 1977]. По своему характеру эти комплексы весьма 
сходны и с верхнемеловыми, за которые они нередко ошибочно принимались. 
Отличие палеозойских пород состоит в несколько повышенной щелочности. 
Сохранившиеся фрагменты вулканического пояса и отмеченного терригенного 
прогиба соответствуют элементам позднепалеозойской континентальной окраины. 
Их былая протяженность и очертания края континента в конце палеозоя сейчас не 
ясны. Роль позднепалеозойских структур в наращении континентальных площадей в 
целом была невелика. С позднетриасовым временем связано уже раздробление 
континентальной коры. В конце триаса—начале юры древние структуры в северных 
районах КНДР были нарушены образованием серии протяженных грабенов, таких, 
как Пучхонганский, Хэсан-Ривонский и др. В более восточных районах можно 
предполагать проявление деструктивных процессов большего масштаба [Берсенев, 
1974; Мазарович, Рихтер, 1985].

Области с позднемезозойской континентальной корой обрамляют более древние 
структуры, значительно наращивая существовавшие континентальные зоны. 
Породы подстилающей океанической коры в ряде мест тектонически выведены на
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поверхность. Разрезы отложений океанического и переходного комплексов в раз
ных структурных зонах имеют неодинаковый возрастной объем [Тектоника 
континентальных..., 1980]. В таких зонах, как Алазейско-Олойская, выявляется 
длительное геосинклинальное развитие в палеозойско-мезозойское время. Для Юж- 
но-Анюйской зоны предполагается раскрытие в мезозое и формирование юрско- 
меловой вулканогенно-кремнистой толщи непосредственно на меланократовом 
основании.

В Сихотэ-Алине работами последнего времени выявлен ряд офиолитовых 
аллохтонов, показано широкое распространение на западе нижнемезозойских 
отложений [Мазарович, 1985; Мельников, Голозубов, 1986] (см. рис. 24). Породы 
древнее пермских известны только в очень небольших выходах и в экзотических 
глыбах внутри мезозойских отложений. Пермские и нижнемезозойские толщи по 
характеру могут быть отнесены к океаническому и переходному комплексам. В 
разрезах преобладают вулканогенно-кремнисто-глинистые и олистостромовые 
образования. Распространение диабазов и спилитов связано преимущественно с 
горизонтами среднего или верхнего триаса. Аналогичные нижнемезозойские толщи 
изучены и в Юго-Западной Японии, в частности в поясах Тамба и С&мбосан 
[Geology..., 1977].

Меловые отложения Сихотэ-Алиня представлены терригенными и глинистыми 
породами и часто имеют флишоидный характер (рис. 25) [Меланхолина, 1965]. 
В их верхах заметно возрастает количество грубообломочного материала, осо
бенно в восточных районах. Геосинклинальный разрез во внутренних частях 
"Главного Сихотэ-Алинского сйнклинория” заканчивается сеноман-туронскими 
слоями, содержащими фауну иноцерамов и актеонелл (в ларгасинской иудоминской 
свитах и их аналогах) [Иванов, 1964; Зонова, 1982; и др.]. В восточных районах 
Сихотэ-Алиня образования этого возраста начинают разрез вулканического пояса 
[Аблаев, 1974; и др.]. На юге Приморья меловые отложения представлены 
континентальной молассой, внизу сероцветной угленосной, а вверху — пестроцвет
ной туфогенной, выполняющей ряд наложенных впадин на периклинальном 
погружении складчатого сооружения (никанская и коркинская серии) [Геология 
СССР, 1969; Геология Кореи, 1964].

Время основных складчатых деформаций в пределах ’’Главного синклинория’’ 
определяется как раннесенонское. Наличие грубообломочного материала, присут
ствие подводно-оползневых горизонтов в разрезе могут свидетельствовать о зна
чительной подвижности и нарушениях в альб-туронское время. На западе Сихотэ- 
Алиня наиболее существенные деформации связаны, по-видимому, с концом юры — 
началом мела, когда была сформирована сложная чешуйчато-надвиговая струк
тура [Мазарович, 1985]. Многочисленные срывы установлены здесь как внутри 
осадочного комплекса, так и в подошве комплекса габброидов, отвечающих нижним 
горизонтам коры.

Внедрение многочисленных гранитоидных интрузий в разных районах Сихотэ- 
Алиня относится преимущественно ко второй половине мела. Их абсолютный 
возраст от 125 до 60 млн лет [Геология СССР, 1966, 1969; Грачева и др., 1973; Ко- 
ренбаум и др., 1976]. Для Юго-Западной Японии многочисленные определения 
дают значения абсолютного возраста гранитоидов от 120 до 40 млн лет, по данным 
Rb—Sr-метода — не моложе 55 млн лет [Radiometric..., 1975; Geology..., 1977]. В 

,целом для Северо-Восточной Азии развитие гранитоидного магматизма связано с 
возрастным интервалом от поздней юры до конца мела—начала палеогена. В 
результате складчатости, гранитоидного магматизма и, вероятно, метаморфизма 
пород на глубине к концу мелового времени здесь было завершено создание ог
ромного материка, включившего как древние континентальные массивы, так и 
консолидированные участки структур, развивавшихся в мезозое на океанической и 
субокеанической коре.

Проведение глубинного сейсмического зондирования в Приморье позволяет
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Рис. 25. Схема сопоставления разрезов мел-палеогеновых отложений континентальной окраины 
юга Дальнего Востока

1—Н — осадочны е породы : /  — арги л ли ты , глины. 2 — ал евролиты . 3 — углисты е породы . 4 — 
песчаники. 5 — кон глом ераты , 6 — брекчии, ол истостром ы . 7 — известковисты е породы . Н — кремнисты е 
породы ; 9—13 — вулканогенны е породы : 9 — базальты . 10 — тр ах и б азал ьты . / /  — андезиты . 12 — даииты . 
13 — липариты ; 14 — наход ки  фауны  и м икроф ауны ; 15 — наход ки  ф лоры ; 16 — границы  разм ы ва. 
Туф огенны е породы  показаны  сочетанием  знаков. Р им ским и циф рам и обозначены : I палеоструктура о краи н 
ного м оря (р. Б ольш ая У ссурка), И -  С ихотэ-А линское звено вулканического пояса (р. Т ум ановка). III 
прогибы  Зап адно-С ахалинский и И сикари  Румои (реки Н аиба. Тесно). IV -  В осточно-С ахалинская зон а. 
V -  М алокурильская  зона (о. Ш икотан), VI северо-запад Т и хого  океана (скв. 303. 305)



Рис. 26. Разрез земной коры юга Сихотэ-Алиня по профилю Спасск Дальний — Тадуши 
по данным ГСЗ [Аргентов и др., 1976]. Здесь и далее в частях второй и третьей расположение 
профилей показано на схемах, представляющих фрагменты рис. 23

У словны е обозначения см. на рис. 2

сравнить строение континентальной коры позднемелового и более древнего 
возраста [Аргентов и др., 1976; Сейсмические..., 1980]. На четырех профилях 
ГСЗ, пройденных как вкрест простирания структур, так и по их простиранию, не 
наблюдается значительных изменений во внутренней структуре или мощности коры. 
Не отмечено определенной закономерности в соотношении рельефа сейсмических 
границ в разных по возрасту и строению тектонических зонах. Мощность коры 
в среднем около 35 км. Наиболее заметное уменьшение мощности (до 30 км) проис
ходит с приближением к япономорскому побережью как на востоке, так и на юге тер
ритории — независимо от возраста коры.

Структуры с позднемезозойской корой при общем сходстве с более древними 
областями, по-видимому, меньше изменены позднейшими нарушениями. Разрез 
коры в них включает (рис. 26) [Сейсмические..., 1980]: 1) ’’эффузивно-осадочный” 
слой (1>пл = 5,7—6,0 км/с) мощностью несколько, иногда до 10—12 км; 2) ’’гранитно
метаморфический” слой (Uim = 6,0—6,4 км/с, уг= 6,2—6,4 км/с) мощностью 13—15, 
местами до 24 км; 3) ’’базальтовый” слой (vwl=6,4—6,6, ниже — 6,6—7,0 км/с) 
мощностью 12—15м , иногда до 18 км. Скорость на границе М — 8,2 км/с. В обоб
щенных сейсмических моделях континентальной коры [Сейсмические..., 1980] два 
верхних слоя рассматриваются совместно.

О геологической природе слоев можно судить по поверхностным выходам 
в пределах Сихотэ-Алиня и Ханкайского массива. Верхний слой отличается, по- 
видимому, не только составом отложений, но и их физическим состоянием, 
в частности распространением пород с раскрытой трещиноватостью. ’’Гранитно- 
метаморфический” слой включает, вероятно, те же складчатые образования, что и 
верхний слой, но метаморфизованные и интрудированные гранитоидами. Наличие 
местами высокоскоростных границ может отвечать офиолитовым аллохтонам, 
выведенным в верхнюю часть коры. ’’Базальтовый” слой соответствует, по-видимо- 
му, породам меланократового основания, в частности габброидам, изученным на 
поверхности в тектонических пластинах. Выявление опорных сейсмических границ 
в разрезе не всегда удается провести уверенно. В то же время на профиле выде
ляется ряд дополнительных границ, показывающих сложную расслоенность коры, 
особенно значительную на глубинах от 5 до 20 км.

Общая мощность корового разреза 36—38, иногда до 42 км, что характерно для 
континентальной коры, но меньше, чем в большинстве складчатых сооружений 
Евразии. Скорости сейсмических волн слабо возрастают с глубиной, однако в целом 
кора Приморья является довольно высокоскоростной, т.е. обладает сравнительно 
высокой плотностью. Средние скорости в коре достигают 6,4 км/с, подобно ско
ростям в континентальной коре платформенных структур Евразии. На профиле 
Литов ко—Иннокентьевской интересно появление в подошве коры достаточно 
мощного высокоскоростного горизонта (7,1—7,5 км/с) [Потапьев, Спирина, 1978]. 
Однако его существование нуждается в проверке. Древняя кора Ханкайско
го массива, по-видимому, на отдельных участках несколько более высоко
скоростная, чем в Сихотэ-Алине, благодаря большой мощности пород с
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Рис. 27. Тектонические элементы позднемезозойской континентальной окраины юга Дальнего Востока 
С С С Р и Японии

/ — краевая часть позднемезозойского континента; 2—9 — система меловой континентальной окраины: 
2 — зона вулканических поднятий. 3 — зона терригенных прогибов- палсожслобов. 4—9 — зона поздне- 
мезозойского скучивания и обдукции: 4 — габбро-гипербазитовый комплекс океанической коры (а — на 
суше. 6 — подводой, предполагаемый по магнитным аномалиям), 5 — нижнсмсзозойский комплекс
океанической стадии развития. 6 — мел-палеоценовый комплекс переходной сталии развития. 7 — пояс



ипл = 6,6—7,0 км/с. Достаточно высокоскоростной оказывается и кора Охотского 
массива, изученная на профиле ГСЗ Магадан—Колыма [Строение..., 
1964].

Приведенный скоростной разрез Сихотэ-Алиня характеризует конечный резуль
тат формирования ’’гранитно-метаморфического” слоя коры. По средней скорости 
и мощности коры, по характеру ее расслоенности разрез близок к обобщенной 
модели коры платформ Евразии [Сейсмические..., 1980]. По-видимому, этот разрез 
может использоваться как опорный при рассмотрении зрелой континентальной 
коры Дальнего Востока. Изученные в Сихотэ-Алине структуры континентальной 
коры должны быть противопоставлены тихоокеанским структурам прежде всего 
1) по общей мощности коры, в 5—7 раз превосходящей мощность коры океани
ческой, 2) по наличию в разрезе мощных образований с сейсмическими скоростями 
около 6,0 км/с, отождествляемых с ’’гранитно-метаморфическим” слоем. Другие 
параметры коры, в частности средняя скорость, не показывают резких разли
чий.

Таким образом, именно создание отмеченных особенностей корового разреза 
характеризует процесс преобразования океанической коры в континентальную, 
происходящий на конвергентной границе Тихого океана. Структурно-вещественное 
выражение этого процесса рассмотрено ниже.

Имеющийся сейсмический материал позволяет предполагать определенное 
единство коры разных частей позднемезозойского континента как по ее мощности, 
так и по внутренней структуре. Образование значительных коровых масс сравни
тельно низкой плотности привело к последующему продолжительному воздыманию 
в краевой части новообразованного континента. В целом корообразование 
конца мезозойского цикла охватило всю северную периферию Тихого океана. 
В Северной Америке произошло еще более значительное наращение континента, 
чем на востоке Азии [Меланхолина, 1967; Burchfiel, Davis, 1975]. В дальнейшей 
истории созданные зде.сь континентальные структуры оказались весьма устой
чивыми и подверглись сравнительно небольшим нарушениям.

ГЛАВА ВТОРАЯ

СИСТЕМА СТРУКТУР МЕЛОВОЙ КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ ОКРАИНЫ

Протяженная система структур меловой континентальной окраины отвечала 
области наиболее интенсивного проявления тектонических и магматических про
цессов. Заложение структур произошло вдоль всей восточной границы поздне
мезозойского континента — в полосе, включившей участки коры разного возраста. 
Наиболее важные элементы в системе континентальной окраины были обра
зованы парными структурами поднятий вулканического пояса и морских тер- 
ригенных прогибов, прослеженных по простиранию более чем на 8000 км (см. рис. 23, 
рис. 27) [Меланхолина, 1973, 1980]. Восточнее располагалась область поздне
мезозойской вулканогенно-кремнистой седиментации, включенная позднее в зону 
обдукции.

илагиогнсйсового м етам орф и зм а. М — пояс зслсносланцсвого и м естам и  глаукоф анового  м етам орф и зм а. 9 — 
интрузии от  габ бро  (а) ло гран итов  (о); 10—13 — систем а кайнозойской  континентальной окраины : 10 
зона вулканических поднятий островн ы х луг, / /  — зона терригенны х п р о ги б о в -  ж елобов. 12 — внутри- 
луговой  прогиб. 13 — глубоководны е котлови ны  окраинны х морей; 14 — позднекайнозойские налож енны е 
впадины: 15 — разлом ы
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ЗОНА ВУЛКАНИЧЕСКИХ ПОДНЯТИЙ

Восточно-Азиатский вулканический пояс включает несколько дугообразных звеньев, 
протянувшихся от Аляски вдоль азиатского побережья вплоть до восточных 
районов Китая, возможно, и южнее [Устиев, 1959; Белый, 1977; и др.]. В современной 
структуре вулканического пояса обособляются звенья: Чукотско-Аляскинское, 
Охотско-Чукотское, Сихотэ-Алинское, Корейско-Японское и Восточно-Китайское. , 
Фланговые участки и ответвления в отдельных звеньях заходят далеко внутрь 
континента. В ряде мест вулканиты пояса были перекрыты водами окраинных 
морей. Некоторые фрагменты пояса оказались отчлененными и перемещенными в 
кайнозойское время, как это устанавливается в районе Японского моря.

Во всех звеньях пояса, независимо от характера основания, выявляется близость 
магматических комплексов по возрасту, составу, петрохимическим особенностям, 
типам тектонических структур.

Существование Восточно-Азиатского вулканического пояса как единой зоны, 
его роль как пограничной структуры края Азиатского материка были выявлены 
Н.С. Шатским [Объяснительная..., 1957] и Е.К. Устиевым [1959]. Описанию магма
тических образований Восточно-Азиатского пояса, характеристике его отдельных 
частей посвящена обширная литература: работы С.В. Обручева, Л.А. и Б.А. Снят- 
ковых, Е.К. Устиева [1959 и др.], И.М. Сперанской, М.Л. Гельмана, В.Ф. Бело
го [1969, 1977, 1978 и др.], Г.Е. Некрасова [1976], Н.Б. Заборовской [1978], В.А. Са- 
мылиной, Е.Г. Пескова, Р.Б. Умитбаева, А.Г. Бахарева, А.П. Милова, И.Н. Кот- 
ляра и др. [1981], Г.А. Гринберга [1976], М.В. Минца, З.М. Самозванцевой, 
Н.И. Филатовой [1974, 1984; Филатова и др., 1977,1982], А.И. Дворянкина, В.Б. Аген- 
това и др. [1978], Е.Л. Лебедева [1987], Е.Б. Бельтенева, С.А. Салуна, М.А. Ахметь- 
ева, М.А. Фаворской и др. [1961], Е.В. Быковской, З.А. Потаповой, Н.С. Под
горной, Р.И. Соколова, Г.М. Фремда, В.В. Ветренникова [1976], А.Т. Аблаева 
[1974], И.Н. Говорова и др. [1980], Т.В. Молчановой [1981], А.Д. Щеглова, 
К. Ичикава [Ichikawa et al., 1968] и ряда других исследователей [Геология Кореи, 
1964; Geological map..., 1973; Основы..., 1962; Глубинное..., 1976; Зоненшайн и др., 
1973; Парфенов и др., 1981; Сборник..., 1961; Вулканические..., 1984; Patton, 
Csejtey, 1971;Patton et al., 1976].

Разрезы вулканогенных серий, характер интрузивных тел, строение палеовул
канов наиболее детально исследованы в охотско-чукотской части пояса. В пределах 
Сихотэ-Алинского звена пояса вулканиты хуже обнажены и менее изучены. 
Однако результаты геологосъемочных работ Приморского геологического управ
ления, опубликованные В.В. Ветренниковым [1976], дают для ряда районов 
достаточно определенную характеристику вулканических разрезов и структур. 
Сохраняют свое значение и более ранние данные М.А. Фаворской, З.А. Пота
повой, Р.И. Соколова и других исследователей. В нашей работе Сихотэ -Алин
ское  звено в у л к а н и ч е с к о г о  пояса  рассматривается как тектонотип ме
ловых вулканических поднятий.

Распространение вулканических образований на востоке Сихотэ-Алиня прослежи
вается от низовьев р. Амура до р. Судзухе на расстояние около 1500 км. Ширина 
вулканической зоны в пределах суши до 100 км. Данные палеоботанических 
определений и радиологические датировки вулканических пород позволяют опреде
лить возрастной диапазон комплекса континентальных вулканитов рамками 
верхнего мела—низов палеогена (см. рис. 25) [Геология СССР, 1969, 1970; Ветрен- 
ников, 1976; и др.]. При этом в восточной полосе разрез начинается в ряде мест 
сеноман-туронскими образованиями с флорой. Пачки морских вулканитов, изучен
ных к югу от Тернея [Соколов, 1960; Меланхолина, 1965], обычно не рассматри
вались как относящиеся к вулканическому поясу. Между тем они представляют 
собой породы вулканической островной гряды, отвечающей, вероятно, началь
ному этапу развития пояса, и поэтому заслуживают пристального внимания.

Присутствие в разрезах альб-сеноманских и более древних морских вулкани
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тов отмечено в прибрежных районах Южного Сихотэ-Алиня, на островах Монерон 
и Ребун, на юго-западе о. Хоккайдо и в северной части о. Хонсю [Геологическое..., 
1968; Пискунов, Хведчук, 1976; Geological..., 1959—1968; Geology..., 1977]. На 
востоке Сихотэ-Алиня эти отложения содержат пелециподы альб-сеноманского 
и флору сеноман-туронского возраста [Аблаев, 1974]. В низах (в кастафунов- 
ской свите) кислые и средние эффузивы встречаются изредка в виде обломков 
или в отдельных прослоях. Выше (в петрозуевской свите и ее аналогах) роль 
вулканических пород возрастает. На участке между реками Тадуши и Авваку- 
мовка Р.И. Соколов и Н.С. Подгорная в отложениях наблюдали резкую фациаль
ную изменчивость и пестроту состава: присутствие порфиритов (андезитовых 
или базальтовых), кварцевых порфиритов, кварцевых порфиров, туфов различного 
состава, туфобрекчий, туффитов и осадочных пород с различной грубостью 
материала. В ряде мест видно сочетание вулканических образований с типично 
морскими отложениями, в том числе известняками и кремнистыми породами. 
Для сеноман-туронских толщ В.В. Ветренников выделяет несколько типов раз
реза с преобладанием то терригенных пород, местами грубообломочных, то 
эффузивных, преимущественно пирокластических (рис. 28). Среди последних харак
терно наличие как средних, так и кислых разностей и заметное зеленокамен
ное изменение с развитием вторичных хлорита, альбита, кальцита, эпидота, слюды 
и кварца. По своему характеру эти отложения напоминают неогеновые ’’зеленые 
туфы” Японской и Курильской островных дуг.

Вверх и отчасти по простиранию они сменяются лавами и туфами андези
товых порфиритов и туфогенно-осадочными породами с альб-туронской (?) 
флорой (черемуховская свита и ее аналоги). Породы местами подверглись красно
цветному изменению с появлением гематита. Все отмеченные толщи развиты 
неповсеместно. Раздувы их мощности связаны с распространением вулканиче
ских образований. Вверху морские породы постепенно исчезают из разреза.

В целом альб-сеноманские и, вероятно, туронские отложения представляют 
собой сложное сочетание морских и наземных пород мощностью до 2—2,5 км, 
формировавшихся в зоне подводных и островных вулканов. Эта зона прослежива
ется на север до бассейна р. Серебрянки, а на юге продолжается в пределы 
Японии. На значительных площадях альб-туронские толщи скрыты под более 
Молодыми образованиями или водами Японского моря. Поэтому в современных 
выходах можно наблюдать лишь фрагменты древних вулканов.

К западу от вулканической зоны, во внутренних районах Сихотэ-Алиня, 
альб-туронские толщи представлены морскими осадочными отложениями, часто 
флишоидного характера, мощностью порядка 2 км (см. выше) [Иванов, 1964; 
Меланхолина, 1965; Верещагин, 1977]1. В них исчезают континентальные обра
зования и вулканиты. Однако прослои лав порфиритов андезитового или базаль
тового состава, их бомбы и туфы встречаются в отложениях от альба до турона 
в бассейнах рек Большая Уссурка, Кема, Бикин, Самарга и далее к северу. Накоп
ление этих отложений проходило в тылу вулканической зоны, в морском бассейне 
окраинного моря, со скоростью порядка 120 м/млн лет (без поправки на лити- 
фикацию)1 2. Увеличение роли грубообломочных пород и подводно-оползневых 
нарушений в альб-сеноманских слоях свидетельствует о значительной тектониче
ской подвижности. Состав терригенного материала пород преимущественно 
слюдисто-кварц-полевошпатовый, его источники частично можно предполагать

1 На основе присутствия в ряде восточных районов пачек сеноман-туронских континентальных 
эффуэивов была предпринята попытка пересмотра возраста верхов геосинклинального разре
за всего Сихотэ-Алиня [Аблаев и др., 1972; Пущин, 1975]. При этом, однако, не было проведено ре
визии находок морской сеноман-туронской фауны в пределах "Главного Сихотэ-Алинского син- 
клинория".

2Далее в этом разделе изменения осадков при литификации также не учитывались при оценке ско
рости седиментации.
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на востоке [Маркевич, Чудаев, 1979]. В пределах Южного Приморья к западу 
от вулканической зоны накопление сеноман-туронских пестроцветных туфогенно- 
терригенных толщ (мощностью до 1,5 км и больше) было связано с развитием 
наложенных впадин на участках с позднепалеозойской гранитной корой.

Наличие отложений островной дуги в восточной ("внутренней”) части 
вулканического пояса установлено, помимо Сихотэ-Алиня, и в Кони- 
Тайгоносском районе [Некрасов, 1976; Заборовская, 1978]. Мощные андезитовые 
серии верхней юры—низов мела включают здесь морские и наземные образования: 
пачки андезитовых лав с зеленокаменным изменением и пачки туфов андезитов 
и отчасти базальтов, грубообломочных лапиллиевых и агломератовых, иногда 
более тонких, а также многочисленные субвулканические тела. Нередко в них 
появляются горизонты углисто-глинистых сланцев, алевролитов и песчаников, 
количество которых значительно увеличивается к северо-западу. В пределах 
Северо-Тайгоносского синклинория” морские терригенные отложения содержат 

мощные горизонты туфов и лав андезитов и базальтов. В их верхней части роль 
вулканитов возрастает. Появляются также пачки лав, туфов и игнимбритов липа- 
ритового и дацитового состава.

Как на Сихотэ-Алине, так и а Кони-Тайгоносском районе зарождение острово- 
дужной зоны устанавливается в пределах морского бассейна с океанической 
земной корой. Более молодые вулканиты окраинно-материкового пояса распро
страняются уже на широких площадях, независимо от характера основания. 
В Сихотэ-Алине они перекрывают как отложения островодужного типа на востоке, 
так и дислоцированные терригенные толщи западных районов. Нижние горизонты 
континентальных вулканитов Сихотэ-Алиня датируются отдельными находками 
флоры нижнего сенона. Породы представлены в южных районах туфами и игнимбри- 
тами липаритов (джигитовская свита и ее аналоги). Севернее известна близ
кая по возрасту толща андезитового состава (больбинская свита).

Выше в разрезе и на площади чередуются толщи преимущественно кислого 
и смешанного состава, содержащие остатки флоры верхнего сенона—дания и изред
ка палеоцена (ольгинская, самаргинская и тахобинская свиты и их аналоги, 
см. рис. 28) [Геология СССР, 1966; Ветренников, 1976; и др.]. Туфы, пестроцвет
ные, мелко- и грубообломочные, игнимбрцты и лавы образуют массивные 
пачки или встречаются в сложных соотношениях друг с другом. Они включают 
местами прослои и линзы туфогенно-осадочных пород. В южных разрезах пре
обладают породы кислого состава. Так, палеовулканы Аввакумовской и Тума- 
новской групп сложены почти исключительно липаритовыми лавами и пиро- 
кластами с преобладанием последних; дациты встречены только в палеоценовых 
слоях. Севернее в разрезе появляется больше дацитов и андезитов, которые 
в палеовулканах Джигитовской группы и севернее слагают нередко основную 
часть верхнесенонских образований (пластунская толща и ее аналоги на юге, 
самаргинская свита в северных разрезах). Дациты представлены лавами и пиро
кластическими породами, андезиты — лавами, массивными и флюидальными. 
В отличие от более древних вулканитов типа ’’зеленых туфов” сенон-палеоце- 
новые породы обычно имеют свежий облик, в них отмечена лишь альбитизация 
калишпата. Общая мощность мел-палеоценовых вулканитов в Сихотэ-Алине 
около 5 км, средняя скорость накопления — порядка 100 м/млн лет. Местами 
они перекрыты маломощной толщей андезито-базальтов, базальтов, андезитов 
и их туфов с флорой эоцена (кузнецовская свита северных районов и ее аналоги 
на юге).

Рис. 28. Схема сопоставления разрезов верхнемеловых—палеоценовых отложений юга Сихотэ- 
Алинского звена вулканического пояса по данным В.В. Ветренникова [1976]

/ — игним бриты ; 2 — породы  ф ундам ен та. О стальны е условны е обозначения см. на рис. 25
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С вулканогенными образованиями разного возраста на востоке Сихотэ-Алиня 
ассоциируют субвулканические тела, соответствующие жерловинам, неккам, эк
струзивным куполам. В наиболее крупных из них наблюдались постепенные 
переходы от липаритов через гранит-порфиры к гранитам. В береговых обрывах 
бухты Пластун В.В. Ветренниковым было обследовано строение сложного вулка
нического аппарата. Интрузивные тела имеют нередко форму, близкую к 
пластовой. Их состав изменяется от диоритов и габбро-диоритов до лейкокра- 
товых гранитов. Во многих районах устанавливается последовательность внедре
ния от основных разностей к кислым. Время внедрения более ранних интру
зивов определяется серединой сенона, более поздних — палеоценом. Часть интру
зивных тел представляет, по-видимому, периферические магматические очаги. 
Все они несомненно связаны в своем становлении с формированием вулканоген
ного комплекса, как и в других частях Восточно-Азиатского пояса [Молчанова, 
1981; и др.].

Изучение сложных вулкано-плутонических ассоциаций на востоке Сихотэ- 
Алиня показало их приуроченность к ряду вулкано-тектонических структур 
[Фремд, Рыбалко, 1972; Ветренников, 1976]. Фрагменты этих структур хорошо 
обнажены в морских береговых обрывах. Картирование их было проведено при 
средне- и крупномасштабной геологической съемке. Наиболее характерными струк
турами являются изометричные вулкано-тектонические впадины и кальдеры 
обрушения (диаметром от 10 до 50 км), узкие грабены, а также куполовидные 
структуры, нередко образующиеся около интрузивных или экструзивных тел. 
Как отрицательные, так и положительные формы отвечают большей частью 
палеовулканам, сопоставимым по своему строению с молодыми вулканическими 
постройками Камчатки или Курил. В ряде случаев видно сочетание разновоз
растных структур. Так, в бассейне р. Аввакумовки строение Кристаллинской 
кальдеры верхнего сенона—дания осложнено на севере наложением небольшо
го эоценового палеовулкана. Постройка Мысовского палеовулкана южнее сохра
нилась почти ненарушенной. В ней удалось выделить вулканический конус 
диаметром 18 км с периклинальным наклоном слоев под углом 20°, вершинную 
кальдеру с липаритовой экструзией в центре, периферическую кольцевую систему 
разрывов и ряд мелких экструзивных тел [Ветренников, 1976]. Стратовулкан 
сложен липаритовыми туфами и игнимбритами верхнего сенона—дания. Ему 
отвечают отрицательная аномалия гравитационного поля и пониженные значения 
магнитных аномалий.

Специальное изучение морфологии палеовулканов было проведено в охотско- 
чукотской части пояса. Дешифрирование космических снимков по этой территории 
позволяет предполагать чрезвычайно широкое распространение здесь кольцевых 
вулканических и вулкано-тектонических структур [Филатова и др., 1982]. Отдель
ные из них имеют диаметр более 100 км и весьма сложное строение. Простые струк
туры во многих случаях представляют собой стратовулканы, осложненные 
последующим проседанием [Белый, 1977]. Продолжительность существования 
каждого из таких вулканов отвечает накоплению одной, двух или трех свит и может 
составлять до нескольких миллионов лет.

В целом время развития континентального вулканизма в охотско-чукотской 
части пояса оценивается В.Ф. Белым [1977] в узком геологическом интервале 
от альба до начала сеномана. Исходя из этого предполагается, что средне
годовой объем изверженного материала заметно превышает объем современных 
извержений в пределах Курильских островов. Однако точные количественные 
оценки, по-видимому, преждевременны, так как полный возрастной объем 
вулканитов в северных участках пояса остается дискуссионным. Во многих 
разрезах среди них несомненно присутствие как н^окомских, так и сеноман- 
сенонских толщ значительной мощности, содержащих остатки флоры [Лебедев, 
1987]. Верхние флористически охарактеризованные горизонты в Ульинском,
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Т аблица 7
Химический состав вулканических пород меловой континентальной окраины, % вес.

Окисел Сихотэ-Алинское звено вулканического пояса

1(5) 2(2) 3(23) 4(2) 5(25) 6(6) 7(79)

S i0 2 30,18 56,62 58,59 62,36 66,63 69,74 73,86
ТЮ2 0,88 0,90 0,70 1,06 0,48 0,41 0,38
АЬО, 18,80 18,69 17,08 16,13 15,88 14,67 13,36
Fe2Oj 6,24 3,39 2,93 2,65 1,90 1,86 1,39
FeO 2,26 4,75 3,76 3,92 2,17 1,65 0,52
MnO 0,10 0,22 0,14 0,15 0,09 0,11 0,07
MgO 4,31 2,83 2,57 1,99 1,10 0,76 0,43
CaO 7,69 5,44 5,15 3,21 2,96 1,56 1,06
Na20 3,36 3,08 3,31 3,99 3,59 3,56 3,20
k 2o 1,76 1,79 2,00 2,67 3,05 3,76 3,96

Окисел Восточно-Сахалинская зона

8(4) 9(2) 10(3) 11(5) 12(4) 13(4) 14(1)

S i02 48,17 66,52 74,41 47,81 53,10 57,80 49,04
T i0 2 1,18 0,10 0,26 1,51 0,77 0,54 0,60
AhOj 15,60 12,35 11,00 15,57 15,78 16,00 18,32
Fe2Oj 9,57 3,42 1,90 7,73 6,29 3,80 7,09
FeO 3,83 4,76 2,18 5,63 4,41 5,90 0,85
MnO 0,22 0,01 0,07 0,11 0,11 0,13 0,17
MgO 3,63 3,46 1,17 4,77 3,86 3,82 3,09
CaO г м 2,52 1,20 7,54 5,04 2,28 7,76
Na20 4,06 4,46 4,60 3,25 5,30 5,47 4,04
k 2o 1,38 0,02 0,71 1,22 1,80 0,88 2,77

Окисел Восточно-Сахалинская зона Мало курильская зона

15(2) 16(10) 17(11) 18(3) 19(11) 20(2) 21(8)

S i02 53,28 57,20 * 62,89 67,71 48,71 54,36 49,78
T i0 2 0,56 0,42 0,44 0,20 0,48 0,63 0,59
AhO, 17,48 17,56 16,61 15,35 17,79 18,78 16,80
Fe2Oj 5,42 3,97 2,86 2,99 6,01 3,83 5,94
FeO 3,29 3,06 1,65 1,48 4,58 3,09 3,84
MnO 0,22 0,13 0,17 0,18 0,17 0,05 0,20
MgO 4,26 2,59 1,18 1,47 5,37 3,18 6,45
CaO 6,52 4,64 2,31 1,95 8,28 7,56 8,52
Na20 5,02 5,39 6,31 5,50 3,58 3,39 2,95
k 2o 1,45 2,58 4,33 3,70 0,97 0,96 1,44

Окисел Мало курильская зона

22(5) 23(2) 24(6) 25(2) 26(21) | 27(26) | 28(1)

S i02 52,92 58,18 50,85 59,93 50,29 53,97 57,46
T i0 2 0,62 0,52 0,50 0,56 0,57 0,41 0,12
AbO, 16,57 17,70 15,51 16,58 14,56 17,38 19,46
Fe2Oj 4,84 4,12 3,39 3,06 4,24 3,38 1,60
FeO 3,61 2,30 4,11 4,57 4,52 4,35 0,46
MnO 0,19 0,14 0,14 0,12 0,15 0,13 0,01
MgO 6,17 2,88 9,18 5,80 8,12 3,21 1,82
CaO 8,05 5,44 8,14 7,81 6,98 4,76 1,80
Na20 3,52 3,14 3,23 3,17 3,43 4,72 10,80
k 2o 1,03 1,88 0,84 1,99 3,28 4,63 0,76

П римечание. Приведены средние составы пород. 1—7 поданным [Фаворская, 19S6; Сборник..., 1961; Ветрен- 
ников, 1976; Молчанова, 1981]: 1 — базальт, 2 — андезито-базальт, 3 — андезит, 4 — андеэито-дацит, 5 — дацит, 6 — 
литрито-двцит, 7 — ламрит; 8—18 — по данным В. М. Г ранника [1978]: 8—10 — породы рымн икс кой серии; 8 — базальты, 
9 — дациты, 10 — липариты; 11—13 — породы бе ре зове кой серии: II — базальты, 12 — андезито-базальты, 13 — 
андезиты; 14—18 — породы котиковской серии: 14 — базальты, 13 — андезито-базальты, 16 — андезиты, 17 —андезито- 

циты, 18 — дациты; 19—28 — по данным К.Ф. Сергеева [1978]: 19,20 — породы матакотанской свиты: 19 — базальты, 
— андезито-базальты, 21—23 — породы зелеиовской свиты: 21 — базальты, 22 — андезито-базальты, 23 — андезиты, 
, 23 — породы димитровского дайкового комплекса: 24 — базальты, 23 — андезито-базальты, 26—28 — породы 

малокурильской свиты: 26 — базальты, 27 — андезито-базальты, 28 — андезиты.



Рис. 29. Тренды дифференциации известково-щелочной серии для меловых эффузивных пород 
Восточно-Азиатского вулканического пояса, Восточно-Сахалинской и Малокурильской зон

I — породы  С ихотэ-А линского  звена вулканического пояса; 2.3 — породы  В осточного С ахалина; 2 — 
березовской  серии. 3 — котиковской  серии; 4—7 — породы  М алокурильской  зоны: 4 — м атакотан ск ой  
свиты , 5 — зеленовской свиты , б — д и м и тровского  л ай к о во го  ком плекса. 7 — м алокури льской  свиты .
Т оч ки  соответствую т средним  составам  пород , приведенны м в табл . 7 --------------- V

Пенжинско-Анадырском и Центральночукотском районах относятся к кампану 
[Филатова, Лебедев, 1982]. Вышележащие покровы базальтов могут отвечать 
данию—палеоцену, чему соответствуют и радиологические датировки. Таким 
образом, общая длительность магматического процесса на севере Восточно- 
Азиатского пояса порядка 50 млн лет. Близкий временной интервал установлен 
и для вулканических проявлений в Юго-Западной Японии [Ichikawa et al., 
1968; Geology..., 1977].

Состав магматических пород Восточно-Азиатского пояса охарактеризован 
большим количеством силикатных анализов3. Аналитический материал позволяет 
судить о некоторых вариациях состава пород в разрезе и на площади [Агентов 
и др., 1978; Котляр и др., 1981]. Определенный разброс значений дают и частные 
анализы пород, принадлежащих даже единой вулканической постройке (см., 
например: [Ветренников, 1976, табл. 2]). В целом, однако, наблюдается значитель
ная близость составов пород на больших площадях. Выявляется тождество соста
вов вулканических и интрузивных образований, слагающих единые вулкано- 
плутонические ассоциации [Молчанова, 1981]. В каждом из звеньев пояса магма
тические породы образуют протяженные серии с последовательным изменением 
содержания главных петрогенных компонентов по мере перехода от основных 
пород к кислым (табл. 7, рис. 29).

Повсеместно в породах серии наблюдается постепенное уменьшение железис- 
тости, происходящее при некотором повышении отношения FeO*/MgO. Оно корре- 
лируется с уменьшением известковистости и глиноземистости пород. При этом 
содержание АЬОз в породах сохраняется относительно высоким — от 18,8% в 
основных членах ряда до 13,4% в кислых. Содержание ТЮ2 в породах вулканиче
ского пояса оказывается обычно низким и заметно убывает по мере увеличения 
их кислотности. Общая щелочность возрастает в ряду от основных до умеренно 
кислых пород, достигая более 6%. Особенно значительно увеличение содержания 
КгО — вплоть до 4% в липаритах и гранитах.

Изучение редкоземельных элементов в породах верхнемелового интрузив
ного комплекса Юго-Западной Японии (комплекс Ибараги) [Masuda et al., 1972] 
показало их последовательное накопление в ходе фракционной кристаллизации, 
особенно значительное для легких лантаноидов. В кварцевых диоритах 
наблюдалось обогащение лантаном, 60—90-кратное по сравнению с
хондритом, в гранитах — от 100- до 170-кратного, в адамелитах и аплитах — 
180-кратное. Одновременно прослежено деплетирование пород европием за счет 
раннего выделения полевых шпатов.

Средние составы пород в магматических сериях и общее положение их эволю
ционного тренда оказываются близкими для различных отрезков Восточно- 
Азиатского пояса. Перечисленные выше особенности свидетельствуют о принад
лежности пород к известково-щелочному типу. Значения щелочно-известкового 
индекса Пикока изменяются в них от 57,8 до 60,25, иногда больше.В породах интру
зивных массивов и в ряде разрезов вулканического пояса можно проследить 
развитие магматических проявлений с изменением их состава от основного к 
к кислому, отвечающее эволюционному тренду, видному на графиках. Такая

3 Данные по содержанию в породах малых элементов опубликованы И.Н. Говоровым с соав 
торами [1980].
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последовательность пород может неоднократно повторяться в разрезе. Вместе 
с тем в ряде районов в составе вулканических серий оказываются отсутствующими или 
слабо развитыми то основные, то кислые члены ряда. Так, для Сихотэ-Алине кого 
звена пояса выше были отмечены лишь незначительное развитие основных раз
ностей в самых низах вулканогенного разреза и их повторное появление в слоях 
эоцена. Эоценовые базальтоиды, судя по данным В.В. Ветренникова [1976], имеют 
состав, типичный для щелочной серии, распространены локально и, возможно, 
не связаны непосредственно с развитием вулканического пояса.

Охотско-Чукотское звено вулканического пояса, включая его внешнюю и внут
реннюю зоны, характеризуется распространением пород от основных до кислых. 
Присутствие здесь образований широкого возрастного диапазона позволило 
сравнить составы юрско-нижнемеловых, нижне- и верхнемеловых серий [Заборов- 
ская, 1978; Молчанова, 1981; Филатова, 1984]. В результате наметилось последова
тельное увеличение щелочности вулканических и интрузивных серий от древних 
к молодым, происходящее главным образом за счет калия. Повышению щелоч
ности пород соответствует уменьшение величины индекса Пикока. В юрско- 
нижнемеловых вулканитах Кони-Тайгоносской зоны (на востоке) его величина 
равна 60,25, в породах верхнего мела (на западе) — 57,75. В одновозрастных 
образованиях при современной детальности исследований закономерного измене
ния щелочности вкрест простирания вулканического пояса не наблюдается [Белый, 
1978; Молчанова, 1981].

Проработка аналитического материала дает возможность сопоставить средние 
составы мел-палеоценовых вулканических серий и кайнозойских образований 
островных дуг, в частности Курило-Камчатской и Алеутской [Меланхолина, 
Молчанова, 1977]. Сравнение показывает несомненную близость этих образова
ний. На графиках железистости и глиноземистости наблюдается совпадение 
как абсолютных значений этих величин, так и направления эволюционных трендов 
(рис. 30). Общая щелочность, вычисленная для всего возрастного объема вулкани
тов пояса, немного выше, а известковистость — ниже, чем для молодого остро- 
водужного комплекса. Однако различия сглаживаются при сравнении с островодуж- 
ными сериями наиболее известковистых юрско-нижнемеловых пород Кони-Тайго- 
носской зоны. Таким образом, юрско-нижнемеловые вулканические образова
ния могут быть сопоставлены с вулканитами островных дуг как по их геологи
ческим особенностям, так и по составу. В более молодых континентальных вулка
нитах происходит возрастание роли калия.

В зонах меловых вулканических поднятий периферии Тихого океана повторя
ются основные особенности, выявленные в районе тектонотипа. На всем протя
жении Восточно-Азиатского пояса устанавливается распространение сложных 
вулкано-плутонических формаций от апт-альбеких или древнее до палеоценовых. 
Мощность вулканитов измеряется до 5 км и более. Породы относятся к извест
ково-щелочной серии, причем нередко устанавливается полный дифференциацион- 
ный ряд от базальтов до липаритов. В ряде районов наиболее характерны анде
зиты и андезито-дациты и комагматичные им интрузивы, преимущественно 
гранодиориты. Так, их преобладание отмечено для Охотско-Чукотского звена 
пояса [Белый, 1977]. Особенно распространены породы андезитовых формаций 
в так называемой "внешней” зоне пояса, со стороны континента; вкрест 
простирания, по направлению к океану, они часто сменяются породами базальто
вых формаций [Белый, 1978; Котляр и др., 1981]. По простиранию вулка
нического пояса может значительно увеличиваться роль кислых пород. Они 
наиболее обильны в Юго-Западной Японии и на юге п-ова Корея, особенно

Рис. 30. Сравнение составов эффузивных пород Восточно- Азиатского пояса и современных островных дуг 
I — меловые породы Восточно-Азиатского пояса (Сихот>Алинское звено); 2 — неоген-четвертичные породы 

Курило-Камчатской дуги
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в турон-коньякских слоях {Ichikawa et al., 1968; Lee, 1974; Geology..., 1977]. Соот
ношения образований разного состава в разрезе и на площади очень изменчивы. 
Поэтому количественные оценки роли этих образований могут быть даны только 
весьма приблизительно. Общий объем вулканитов в охотско-чукотской части 
пояса оценивается В.Ф. Белым [1977] более 1 млн км3. Преобладающую роль в 
вулканических сериях играют континентальные образования: игнимбриты, агло
мератовые туфы и туфобрекчии, реже лавы и лавобрекчии, мелкообломочные 
туфы, туфопесчаники и туфоалевролиты, а также тонкие пепловые туфы озерного 
происхождения, чередующиеся с терригенными угленосными пачками.

Вулканические поднятия Восточно-Азиатского пояса прослеживаются от 
Чукотки на острова Берингова моря — Св. Лаврентия и Св. Матвея, где изучен 
комплекс вулканитов от основного до кислого состава и гранитоидов с абсолют
ным возрастом от 74 до 60 млн лет [Patton, Csejtey, 1971; Patton et al., 1976]. Далее 
по простиранию континентальной окраины на Аляске и в Северо-Американских 
Кордильерах зона повышенной магматической активности выражена в современном 
срезе в виде полосы крупных гранитных плутонов, с которыми сочетаются 
лишь незначительные количества вулканитов [Preliminary..., 1978; Кинг, 1972]. 
В Южной Америке гомологом Восточно-Азиатского пояса является Арауканский 
вулканический пояс Анд юрско-мелового возраста [Ломизе, 1979]. Фрагменты 
мелового вулканического пояса выявляются и на северо-восточном побережье 
Австралии [Кириллова, 1979]. Таким образом, окраинно-материковые вулканиче
ские пояса мелового возраста обнаруживаются на большей части периферии 
Тихого океана.

Вулканические поднятия Восточно-Азиатского пояса сочетаются на востоке 
с выступами более древних пород, известными в Мургальском,Кони-Тайгоносском 
районах, в Северо-Восточной Японии и др. Именно здесь часто обнажены остро- 
водужные вулканиты ранних этапов развития пояса, встречаются гранитоиды, 
более древние, чем в основной части пояса [Некрасов, 1976; Заборовская, 1978; 
Kanisawa, 1974]. Однако магматические проявления, одновозрастные отмеченным 
континентальным вулканитам, в этих районах практически неизвестны. Для 
посленео коме кого времени здесь выявляется существование амагматичных под
нятий, так же как и во внешней зоне двойных островных дуг.

ЗОНА ТЕРРИГЕННЫХ ПРОГИБОВ-ПАЛЕОЖЕЛОБОВ

Зона терригенных прогибов расположена восточнее, ближе к океану. Она включает 
прогибы: Алькатваамский (продолжающийся Наваринским бассейном Берингова 
моря), Пенжинский, Западно-Камчатский, Северо-Охотский, Западно-Сахалинский, 
Исикари, Идзуми, Цусимский, Алишань и др. (см. рис. 23). В современной струк
туре прогибы сохранились фрагментарно вследствие более поздних нарушений. 
Однако хорошо видны их асимметричная форма с более пологим бортом, 
обращенным к вулканическому поясу, а также большая протяженность — до 1000— 
1500 км при ширине до 100 км и более. Прогибы выполнены мел-кайно
зойскими толщами мощностью до 10 км и более. Сравнительный 
анализ показывает сходство терригенных прогибов по тектоническому положению, 
возрасту, характеру их отложений и структурных форм [Меланхолина, 1968, 
1973]. Прогиб Идзуми в Юго-Западной Японии [Nakagawa, 1961; Tanaka, 1965] 
отличается от других более коротким периодом развития и наличием интенсив
ных дислокаций палеогенового времени, связанных, возможно, со значительными 
горизонтальными перемещениями в пределах Японского моря.

Тектонотипом терригенных прогибов может служить З а п а д н о - Са х а ли н 
ский прогиб,  сочетающийся с Сихотэ-Алинским звеном вулканического пояса 
(см. рис. 30). Западный борт прогиба скрыт под водами Татарского пролива.
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Рис. 31. Строение борта Западно-Сахалинского прогиба (в пределах суши)
У—4 — отложения восточного борта прогиба: / — неогеновые. 2 — палеогеновые (а — на карте, 

б — палеоцен-эоценовые слои на профиле), 3 — верхнемеловые, 4 — альб-сеноманские (а — на карте, 
б — на профиле); 5 — антиклинальные складки; 6 — разломы; 7 — осевая часть прогиба под водами 
Татарского пролива: 8 — Восточная зона Сахалина. На врезках даны профили, составленные по материалам В.П. Мыта- 
рева, Д.Ф. Семенова и автора

однако его изучение было проведено при сейсмопрофилировании (работы В. А. Сип- 
латова, М.Х. Лившица, А.П. Милашина, Н.С. Балабко, Г.Ф. Балабко и др.). 
Восточный борт прогиба располагается в пределах Камышового хребта Саха
лина. Здесь меловые—кайнозойские толщи достаточно детально закартированы, 
изучены биостратиграфическими и литологическими методами [Геология СССР, 
1970; Пущаровский, 1964; Шуваев, 1969; Ратновский, 1969; Маргулис, 1974; Савиц-

79



Рис. 32. Схема распределения 
мощностей мел-кайнозойских 
отложений Западно-Сахалин
ского прогиба по данным ГСЗ 
[Глубинное..., 1971]

/  — профили ГСЗ; 2 — и зо
пахиты  осадочны х отлож ений, км

Рис. 33. Строение осевой части 
и борта Западно-Сахалинского 
прогиба в пределах Татарского 
пролива по данным профиля 
МОВ ОГТ в районе Красно
горска по Г.Ф. Балабко

На проф иле показан ы  границы  
сей см отол щ  и предполагаем ая по
дош ва отлож ений верхнего м е л а — 
кайнозоя

кий, 1973; Сальников и др., 1977; Сычев, 1966; Меланхолина, 1973; Решения..., 
1982; Matsumoto, 1942, 1943] (работы А.Н. Криштофовича, А.А. Капицы, Е.М. Сме
хова, В.Н. Верещагина, Т.Д. Зоновой, М.А. Пергамента, Т.В. Туренко, Ю.С. Мав- 
ринского, И.Л. Теплова, Т.Г. Калишевич, К. Уватоко, Л.В. Криштофович, И.Н. Ку
зиной. Л.С. Жидковой, С.Н. Алексейчика, В.Д. Козырева, В.С. Ковальчука, 
С.Д. Гальцева-Безюка, Г. С. Ведерникова, В.П. Мыта рева, А. А. Трепалиной, 
С.М. Александрова, В.Н. Шилова и др.).

На восточном борту прогиба верхнемеловые, палеогеновые, неогеновые и чет
вертичные толщи образуют достаточно пологую моноклиналь (рис. 31). Они зале
гают согласно и прослеживаются в крест простирания в виде линзовидных гори
зонтов с последовательным смещением зоны максимальных мощностей к западу. 
Общая мощность осадочного комплекса 10—12 км и больше. Это хорошо подтвер
ждается данными по девяти профилям ГСЗ, пройденным в Татарском проливе 
как вкрест, так и по простиранию прогиба [Глубинное..., 1971]. Выделенная на 
профилях верхняя опорная сейсмическая граница со средним значением vr= 
=6,2—6,5 км/с может быть отождествлена с поверхностью кремнисто-вулкано
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генных палеозойско-мезозойских пород основания Западно-Сахалинского прогиба. 
Глубина ее залегания в осевой части прогиба достигает на юге 10—14 км (рис. 32). 
На западном борту прогиба мощность отложений сокращается вплоть до 2 км. 
Профили МОВ разных модификаций характеризует осадочный комплекс проги
ба лишь до глубин около 8 км (рис. 33). Изменчивость граничных скоростей, 
прослеженная вдоль единой поверхности верхней опорной границы, отражает, 
вероятно, гетерогенность основания прогиба. В частности, на ряде участков 
породы основания прогиба характеризуются граничными скоростями, типичными 
для низов коры (6,8 км/с) или промежуточными между корой и мантией (7,5 км/с). 
Такие участки могут отвечать наличию офиолитовых аллохтонов в составе комп
лекса основания Западно-Сахалинского прогиба.

Выходы на поверхность нижних осадочных горизонтов наблюдались только 
на севере прогиба (самохинская толща), а также на его южном продолжении 
в пределах Хоккайдо (’’формация Сююбари”). В составе самохинсккой толщи 
в верховьях рек Арково и Рождественка известны серые, коричневые и зеленые 
кремнистые породы, чередующиеся с филлитовидными аргиллитами и алевро
литами, нередко туфогенными, содержащими отдельные прослои и горизонты 
спилитов, туфогенных песчаников, иногда туфов и изредка известняков, видимой 
мощностью порядка 1 км (рис. 34) [Шуваев, 1969; Корнилова, 1974; Казин- 
цова, Рождественский, 1982]. В районе Александровска туфогенно-кремнистая 
толща сменяется вверх и отчасти по простиранию сеноманскими терригенными 
отложениями прогиба. Судя по стратиграфическому положению и находкам радио
лярий, самохинская толща должна быть отнесена в основном к альбу. В ее нижних 
слоях встречены также радиолярии неокома [Рихтер, 1986]. Отложения ’’формации 
Сююбари” имеют неокомский возраст.

В целом туфогенно-кремнистая толща имеет достаточно глубоководный харак
тер. Глинистые и кремнистые породы почти полностью лишены терригенной 
примеси. Местами присутствуют пласты ритмично-слоистого строения, сложенные 
карбонатным и кремнистым материалом. Радиоляриты и яшмы встречаются как 
в виде однородных пластов, так и в пачках переслаивания. В отдельных го
ризонтах наблюдается тонкое переслаивание кремнистых туфоалевролитов с 
аргиллитами. Обломочный материал песчаников представлен в значительной части 
зернами альбита и андезитами. Туфы имеют средний или основной состав; 
их поступление могло быть связано с извержениями в пределах вулканического 
пояса. Спилиты соответствуют по составу базальтам и андезито-базальтам 
с низким содержанием ТЮ2 и сравнительно невысоким АЬОз; вероятно, они могут 
быть отнесены к островодужным толеитам.

Изучение разрезов и комплексов радиолярий самохинской толщи позволяет 
сопоставить ее с отложениями верхней части далдаганской серии более восточных 
районов [Казинцова, Рождественский, 1982]. В последних более значительной 
оказывается роль вулканитов и сургучных яшм, но общее сходство разрезов 
альбских отложений несомненно. Можно думать, что отложения принадлежа
ли единой тектонической области, в которой Западно-Сахалинский прогиб 
еще не представлял достаточно обособленной структуры.

Четкие различия западных и восточных разрезов Сахалина определяются 
начиная с середины мела. Терригенные и глинистые верхнемеловые отложения 
Западно-Сахалинского прогиба следуют выше самохинской толщи без видимого 
несогласия, однако существенно от нее отличаются (см. рис. 34). На юге прогиба 
преобладают аргиллиты и алевролиты. В опорном разрезе по р. Найбе в альб(?)- 
сеноманских отложениях алевролиты, аргиллиты и песчаники, иногда конгломера
ты образуют пачки ритмичного строения, чередующиеся с однородными пачками 
(айская и найбинская свиты). Встречаются прослои туфов преимущественно 
среднего состава. Видимая мощность отложений по р. Найбе достигает 2 км. 
Значительная часть опорного разреза (от самых верхов сеномана до низов кампана,
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Рис. 34. Схема сопоставления разрезов верхнемеловых отложений Западно-Сахалинского прогиба 
по данным В.Н. Верещагина, Т. Мацумото, В. П. Мыта рева, А.С.Шуваева и автора

/  — аргиллиты; 2 — алевролиты; 3 — песчанистые алевролиты; 4 — углистые породы; 5 — конгломераты; 6 — 
полимиктовые песчаники; 7 — туфогенные песчаники, 8 — туфы; 9 — базальтовые и андезитовые лавы; 10— кремнистые 
породы; II — находки фауны (а) и флоры (б)



быковская свита) сложена однородными алевролитами и аргиллитами с отдель
ными тонкими туфовыми горизонтами, с редкими прослоями или пачками песча
ников, несущими иногда следы подводно-оползневых нарушений, содержащими 
обугленный растительный детрит. Их мощность по рекам Найбе и Аю составляет 
около 2 км и увеличивается к северу до 3,5—4 км.

Отложения от верхов кампана до Маастрихта и, вероятно, дания (красно- 
ярковская свита) представлены песчаниками и алевролитами с примесью обильно
го туфогенного материала, с прослоями туффитов и туфов среднего и кислого 
состава. Песчаники часто характеризуются плохой сортировкой материала, 
содержат рассеянный гравий и гальку, обугленный растительный детрит. В най- 
бинском разрезе они образуют мощные пачки, чередующиеся с пачками туфо
генных алевролитов. Однако эти пачки весьма невыдержаны на площади. Мощность 
толщи около 1 км. Общая мощность верхнемеловых отложений в южных разре
зах Западно-Сахалинского прогиба 5—5,5 км.

На южном продолжении зоны, в пределах прогиба Исикари на Хоккайдо, 
прослеживается увеличение роли алевролитов и аргиллитов в составе меловых 
отложений [Matsumoto, 1942, 1943; Geology..., 1977]. Здесь не только аналоги 
быковской свиты, но местами и толща сеномана (’’группа Среднее Иезо”), а на 
юге, в районе Уракавы, и отложения верхнего кампана—Маастрихта ("группа 
Хакобучи") приобретают существенно глинистый состав. Только в самых западных 
разрезах часто повышается роль песчаников и появляются пласты конгломератов. 
Апт-альбские ("группа Нижнее Иезо") и отчасти сеноманские отложения имеют 
флишоидный характер, подобно альб(?)-сеноманским слоям найбинского разреза. 
Туфы из разных горизонтов мела имеют дацитовый, риолитовый и иногда ан
дезитовый состав. Общая мощность апт-альбских и верхнемеловых толщ не пре
вышает 5—6 км; отложения верхнего мела несколько сокращены в мощности 
по сравнению с найбинским разрезом.

К северу от опорного разреза во всей меловой серии наблюдаются воз
растание роли грубообломочных пород и последовательное увеличение мощности 
отложений (см. рис. 34). Выделенные местами альбские(?) отложения (боюклинские 
слои) [Теплое, 1973] имеют преимущественно глинистый состав и мощность 
до 1 км. Сеноманская толща туфогенных песчаников и алевролитов (побединская 
свита) характеризуется значительной грубостью состава пород и фациальной 
изменчивостью, наличием растительного детрита и знаков волновой ряби на по
верхности песчаных слоев, местами подводно-оползневых складок разного раз
мера, а также присутствием пластов туфов среднего или основного состава, 
иногда пластовых тел диабазов. Особенно грубообломочный характер и макси
мальная мощность толщи (более 3 км) наблюдаются в бассейне р. Онорки.

Отложения от самых верхов сеномана до турона сохраняют однообразный 
глинисто-алевролитовый состав на всем протяжении Западно-Сахалинского про
гиба. Их мощность в северных разрезах увеличивается до 2 км (тымовская свита) 
по сравнению с 1—1,5 км на юге (низы быковской свиты). Такой же выдержанный 
горизонт (0,5—0,8 км по мощности) представляют, по-видимому, алевролиты 
верхов сантона—самых низов кампана. Остальные слои значительно изменяют
ся вдоль простирания прогиба. В отложениях от коньяка до нижнего кампана 
(верхи быковской свиты) в разрезах по рекам Фирсовка и Лазовая заметно 
увеличивается количество пластов и прослоев песчаников. Севернее р. Гастел- 
ловки в толщах этого возраста (верблюжегорской и жонкьерской свитах) появляют
ся мощные пласты и пачки грубообломочных пород, а также угленосные горизон
ты континентального происхождения. Песчаники полимиктовые и изредка 
туфогенные, плохо сортированные, с мелкой галькой, растительным детритом 
и раковинами устриц, со знаками волновой ряби на поверхности слоев, нередко 
с косой слоистостью. Гравелиты и конгломераты состоят из обломков кварца, 
кремнистых пород, реже эффузивов, песчаников и алевролитов. Во многих
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разрезах песчаники оказываются преобладающими. Общая мощность отложений 
достигает 4 км.

В более высоких слоях мела (от верхов кампана до дания, красноярковская 
свита) в северных разрезах также несколько возрастает роль грубообломочного 
и туфогенного материала, в самых верхах появляются слои углистых аргиллитов 
и углей. Мощность увеличивается с юга на север от 1 км в бассейне р. Найбы 
до 2,8 км на р. Углегорке, а далее убывает вплоть до 0,5 км и менее как за счет 
выклинивания ряда горизонтов, так и вследствие предпалеогенового размыва 
на северной центриклинали прогиба. Доказательства размыва верхов краснояр- 
ковской свиты получены при бурении и на западном борту прогиба [Сальников 
и др., 1979]. Общая мощность верхнемеловых отложений в северных разрезах 
прогиба может достигать 10 км, как это видно в пересечении по рекам Онорка— 
Первая Речка.

В целом верхнемеловые отложения Западно-Сахалинского прогиба образуют 
единую серию терригенных и глинистых пород мощностью от 5 до 10 км. Обособ
ление прогиба от структур Восточной зоны Сахалина произошло в сеномане, 
а в южной части прогиба, возможно, в альбе. Далее к югу, в прогибе Исикари, 
терригенно-глинистый разрез начинается, несомненно, апт-альбскими слоями 
(’’группа Нижнее Иезо”).

Анализ ископаемых фаунистических остатков позволяет судить о палеоглуби
нах в троге Западного Сахалина. Так, значительное преобладание иноцерамов 
над аммонитами может свидетельствовать о принадлежности фаунистических 
комплексов батиальной зоне. Наиболее существенными оказываются данные по 
палеоэкологии бентосных фораминифер. В альб-туронских отложениях Т.В. Ту- 
ренко [1973, 1977] были встречены как глубоководные бентосные, так и планк
тонные фораминиферы в сочетании с радиоляриями. В альбских слоях опорного 
найбинского разреза, а также разрезов Хоккайдо обнаружен бентосный комплекс, 
сходный по составу с современными биоценозами котловин Тихого океана, 
Японского и Берингова морей. Сеноманские и туронские комплексы фораминифер 
найбинского разреза также характеризуют существование весьма глубоководных 
условий осадконакопления. Присутствие планктона указывает на связь бассейна с 
открытым морем. Обилие раковин фораминифер при их небольшом видовом 
разнообразии связано, возможно, со сравнительно медленным осадконакоп- 
лением. На севере, в разрезе по р. Орловке, сеноманские и туронские фора
миниферы оказываются более мелководными [Туренко, 1977]. Их единичная 
встречаемость обусловлена, вероятно, быстрым накоплением осадков в этой 
части прогиба.

Литологический состав альбских отложений также подтверждает данные об их 
значительной глубоководности. Сеноманская толща представляется более мелко
водной, судя по грубости состава и фациальной изменчивости отложений. 
Осадкообразование на севере прогиба могло происходить в условиях шельфа 
и верхов континентального склона при значительном поступлении терриген- 
ного и туфогенного материала с вулканического поднятия. Здесь можно пред
полагать накопление мощных осадочных толщ за счет их интенсивного бокового 
наращивания. Скорость седиментации составляла порядка 500—600 м/млн лет. 
Накопление флишоидных отложений в южной части прогиба и глинистой толщи 
в прогибе Исикари происходило, по-видимому, на больших глубинах в условиях 
ограниченного приноса терригенного и туфового материала со скоростью поряд
ка 400 м/млн лет.

Однообразный глинистый состав туронских отложений свидетельствует о сущест
вовании сравнительно глубоководных условий на всем протяжении прогиба 
с незначительным приносом грубого материала, с отдельными эпизодами под
водного оползания. Подводно-оползневые нарушения проявлены как в деформа
циях песчаных прослоев, так и в раскрытии и заполнении трещин в горизонтах
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полууплотненных алевролитов с образованием кластических даек. Имеющиеся 
признаки позволяют предполагать седиментацию в условиях континенталь
ного склона и днища трога. Глубину трога оценить трудно. Скорость седимен
тации около 100 м/млн лет (на севере больше), по-видимому, не обеспечивала 
компенсации прогибания. В южной части прогиба такие условия сохранялись 
в течение длительного накопления быковской свиты — от самого конца сеномана 
до раннего кампана. В составе кампанского комплекса фораминифер из Макаров
ского района отмечены как батиальные, так и абиссальные формы; для послед
них предполагается унаследованность от предшествующего времени [Туренко, 
1973].

В пределах Западного Сахалина альбская туфогенно-кремнистая толща, альб(?)- 
сеноманские песчаники и флишоидные отложения и монотонная глинистая толща 
турона накопились одновременно с развитием островодужной вулканической 
зоны Сихотэ-Алиня. Все они включают пирокластический андезитовый материал, 
часто переотложенный, и растительный детрит, приносившийся с островной 
суши.

На севере интенсивное заполнение трога осадками привело к быстрому 
обмелению моря в начале сенона, чему отвечает и смена комплексов бентосных 
фораминифер [Туренко, 1977]. Средняя скорость осадконакопления в это время 
250 м/млн лет. Источники обломочного материала можно предполагать по обе 
стороны Западно-Сахалинского прогиба и в краевых частях его восточного 
борта [Шуваев, 1969]. Особенно характерно обильное поступление материала 
с запада, связанное со складчатостью и поднятием в Сихотэ-Алине, завершившими 
формирование континентальной области (см. выше). Для северной половины 
прогиба, наиболее приближенной к континенту, можно говорить о перекомпен- 
сации и установлении паралических условий осадконакопления, постепенно 
распространявшихся на все более южные участки вплоть до района Гастелло. 
Таким образом, характер поступавшего обломочного материала, скорость осадко
накопления, отмеченные условия перекомпенсации раннесенонского времени опре
делялись в первую очередь тектоническими движениями в области сноса, а не 
внутри Западно-Сахалинского прогиба. В южной части прогиба в условиях неком
пенсированного погружения в сенонское время продолжалось формирование 
однообразных глинистых толщ. Следовательно, для характеристики тектониче
ского режима наиболее показательны в данном случае амплитуда и скорость 
погружения, а не формационный состав отложений.

Поступление в прогиб туфогенного материала было связано с извержениями 
в пределах вулканического пояса на востоке Сихотэ-Алиня. Наиболее значитель
ный принос туфового материала, отложение многочисленных прослоев туфов 
среднего и кислого состава устанавливаются в маастрихт-датское время и соответству
ют мощной вспышке наземного вулканизма в Сихотэ-Алине (накоплению ольгин- 
ской и самаргинской свит и их аналогов, см. выше). Литологический состав отло
жений свидетельствует о прибрежно-морской седиментации со скоростью от 130 
до 300 м/млн лет, что обеспечивало условия компенсации и даже перекомен- 
сации прогибания на западе Сахалина. Бентосные фораминиферы из самых 
верхов найбинского разреза характеризуют литоральные условия [Туренко, 1973].

Палеогеновые отложения Западно-Сахалинского прогиба залегают на меловых 
без углового несогласия, но со следами размыва, особенно значительного на 
центриклинальных участках и западном борту прогиба. Вдоль простирания 
прогиба отложения не распространяются далее г. Александровска на севере 
и р. Куры на юге. От меловых толщ палеогеновые отличаются повышенной ролью 
грубообломочных и угленосных образований [Геология СССР, 1970; Ратновский, 
1969; Меланхолина, 1973; Маргулис Л., 1974; и др.]. Горизонт конгломератов 
в основании палеогена (конгломератная свита, палеоцен) к югу от г. Александров
ска достигает мощности 400 м. Вверх по разрезу и по простиранию южнее р. Лесо-



Рис. 35. Схема сопоставления разрезов палеогеновых отложений Западно-Сахалинского прогиба 
по данным Л.С. Жидковой, Л.С. Маргулиса, И.И. Ратновского, В.О. Савицкого, автора и др.

У словны е обозначения см. на рис. 34

горки происходит смена конгломератов песчано-алевролитовыми отложениями 
(рис. 35). В толще палеоцена—эоцена (нижнедуйская свита) чередуются и взаи- 
мовклиниваются пачки различных терригенных и глинистых пород, присутствуют 
пласты углистых аргиллитов и углей. В них обычны признаки континентального 
и прибрежно-морского осадконакопления, невыдержанность пачек по простира
нию. Вверх по разрезу в южном и отчасти западном направлении в отложениях 
все более сокращается роль грубозернистых пород, улучшаются сортировка 
и окатанность обломочного материала, все чаще появляются прослои с мор
ской фауной, уменьшается фациальная изменчивость. Для эоценовых прибрежно
морских отложений характерны пачки довольно частого переслаивания полимикто- 
вых песчаников и алевролитов (краснопольевская свита), выше — однообразные 
алевролиты или песчанистые алевролиты с редкой рассеянной галькой, в верхах — 
с примесью туфогенного материала (такарадайская свита). Общая мощность па
леогеновых толщ составляет в центральной части прогиба, в районе Красно
горска около 3 км и уменьшается по простиранию до 1,5—1 км или меньше.

Во всех палеогеновых толщах в гальке и валунах конгломератов, в обломоч
ном материале песчаников присутствуют различные кремнистые породы, кварциты, 
зеленые сланцы, кварц, эффузивы кислого и среднего состава, гранитоиды, 
песчаники и алевролиты [Захарова, 1973; Маргулис Е., 1974; и др.]. Свежесть 
обломков, нередко их плохая окатанность и сортировка свидетельствуют о близ
ком расположении источников сноса, особенно в палеоценовое время. Состав 
обломочного материала указывает на поступление его как с запада, из зоны 
вулканического пояса, так и с востока. В северных разрезах для палеоценовых 
пород характерны наибольшее содержание обломков андезитов, кварцевых пор- 
фиров, присутствие гранитной гальки и валунов. Их количество особенно 
возрастает в самых западных выходах, например у мысов Аспид и Карниз. С пре
кращением извержений на северо-востоке Сихотэ-Алиня связано отсутствие 
в породах туфового материала. Поступление в отложения обломков и глыб эффузи- 
вов и гранитов происходило при интенсивном разрушении вулканических постро
ек в пределах пояса. Скорость накопления песчано-конгломератовых толщ 
около 80 м/млн лет, средняя скорость палеогенового осадконакопления — от40 до 
80 м/млн лет. В южных разрезах при общем сокращении количества грубого 
материала среди обломков оказываются резко преобладающими кремнистые 
и метаморфические породы, поступавшие из Восточной зоны Сахалина, а
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также меловые песчаники и алевролиты с восточного борта прогиба. В пределах 
Восточного Сахалина активной эрозии подверглось уже новообразованное склад
чатое сооружение.

В целом в палеогене устанавливается крупная перестройка во всех структурах 
позднемезозойской континентальной окраины. Размыв соседних горных областей 
обеспечивал поступление грубого обломочного материала в Западно-Сахалинский 
прогиб, накопление молассоидных толщ, быструю компенсацию и перекомпен- 
сацию прогиба. В самом прогибе погружение захватывало меньшие площади, 
чем в меловое время, и не было столь интенсивным. Тем не менее погружения 
продолжались здесь унаследованно в течение всего палеогена. Перерыв в осадко- 
накоплении в конце мела—начале палеогена был непродолжительным, а в цент
ральной части прогиба, в Углегорском районе, по-видимому, не проявился 
[Савицкий и др., 1969]. В целом палеогеновые отложения представляют 
собой трансгрессивную серию, накопившуюся при постепенном затухании поднятий 
в Восточной зоне Сахалина. Осевая часть прогиба в палеогене была несколько 
смещена в западном направлении. Однако устойчивые погружения в зоне Запад
но-Сахалинского прогиба продолжались и в неогеновое время.

Палеогеновые отложения прогиба Исикари, как и на Сахалине, представлены 
терригенными и глинистыми породами с присутствием грубообломочных обра
зований и угленосных пачек (’’группа Исикари” — палеоцен—эоцен и ’’группа 
Поронаи” — от верхов эоцена до нижнего олигоцена) [Geology..., 1977]. Отложения 
в нижней своей части преимущественно наземные, вверх и отчасти по простиранию 
сменяющиеся морскими. Их мощность достигает более 3 км. Основное распростра
нение связано с центральной частью прогиба, где осадконакопление продолжа
лось унаследованно, с поступлением с востока обломочного материала, в том 
числе серпентинитов. Верхние горизонты разреза в прогибе Исикари пред
ставлены мощными неоген-четвертичными толщами.

В других прогибах континентальной окраины, расположенных к северу и югу 
от Сахалина, мел-кайнозойские толщи оказываются сходными по своему характеру 
и мощностям [Меланхолина, 1973]. Терригенные и глинистые породы образуют 
в них мощные однородные пачки или пачки переслаивания. В ряде случаев, 
часто в низах разреза, переслаивание приобретает ритмичный характер. Нередко 
отложения имеют существенно глинистый состав, как в меловом разрезе на юге 
прогиба Исикари. Среди них иногда присутствуют кремнисто-глинистые породы 
и прослои известняков. Отмеченные литологические особенности, доказательства 
достаточной глубоководности меловых отложений позволяют сравнивать их с кайнозой
скими осадками желобов [Меланхолина, 1973; Diskinson, Seely, 1979; Okada, 1982]. 
Как и для желобов, для терригенных прогибов также выявляются признаки их не
полной компенсации. Позднее устанавливается компенсированное погружение, а в 
конце мела—палеогене — перекомпенсация прогибов. В краевых частях прогибов в 
разрезах фиксируется местами появление континентальных молассоидных толщ, 
связанных в своем образовании с тектоническими движениями в соседних зонах, а не 
с замыканием прогибов. Поступление в осадки основной массы туфогенного 
материала устанавливается из пределов вулканического пояса. В меловое время 
терригенные прогибы (палеожелоба) развивались как парные структуры с подня
тиями вулканического пояса. В палеогене, несмотря на завершение развития 
пояса, прогибы сохранялись как зоны устойчивого погружения. Во всем регионе 
Восточный Азии терригенные прогибы представляют практически единственную 
зону, где развиты отложения палеоцена—эоцена. В этой же зоне продолжались 
и погружения позднекайнозойского времени; фиксируется лишь небольшое сме
щение оси прогиба к западу, в сторону континента. Таким образом, все терри
генные прогибы Восточной Азии, а также и их аналоги в Америке представ
ляют собой крупные седиментационные бассейны, развивавшиеся в меловое 
время как глубоководные желоба, продолжавшие унаследованное развитие
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и в кайнозое. Заложение прогибов устанавливается в апт-альбское время или 
раньше в зоне стыка океанических и континентальных структур.

Изучение прогибов, расположенных полностью в пределах суши, например 
Пенжинского, Исикари, Грейт-Вэлли в Калифорнии, помогает судить о структу
рах, расположенных под водой. Так, при интерпретации сейсмических данных 
МОВ ОГТ по Северо-Охотскому прогибу (профили, полученные М.А. Барановой, 
Г.Ф. Балабко, Л.М. Злобиной; данные И.И. Хведчука) появляется возможность 
сравнивать их с данными по другим прогибам. Выявляется сходство прогибов по 
структурному положению, размерам, морфологическим особенностям, сейсмиче
ским свойствам отложений. Мощность осадков в Северо-Охотском прогибе 
до 10 км. К настоящему времени прогиб полностью компенсирован осадками. 
Сейсмические материалы свидетельствуют о значительном расчленении структуры 
прогиба. Анализ профилей позволяет выделить как ранние нарушения, одновре
менные заложению прогиба, так и достаточно поздние, связанные, возможно, 
с формированием структур Охотского моря.

Сейсмические материалы по зоне ТИНРО (работы Л.М. Злобиной, Н.С. Балабко 
и др.) показывают расположение здесь западного борта и осевой части прогиба 
Западной Камчатки. Мощность осадков на профилях МОВ ОГТ достигаете—10 км. 
Осевые участки прогиба получают выражение в современном рельефе и в грави
тационном поле, так как погружения здесь еще не окончены. Как Северо-Охотский 
прогиб, так и зона ТИНРО по своим особенностям отличны от других структур 
Охотского моря.

Наваринский и другие прогибы, прослеженные на шельфе Берингова моря 
[Marlowet al., 1976], располагаются на непосредственном продолжении Алькатваам- 
ского прогиба. Мощности осадков здесь до 6—7 км. Судя по данным драгирова
ния, можно предполагать их терригенный и глинистый состав. На северо-восто
ке зона прогибов сочетается с поднятием вулканического пояса, включающим 
в частности, острова Св. Лаврентия и Св. Матвея.

Парные структуры вулканических поднятий и терригенных прогибов-палеожело
бов, отвечающих позднемеловой конвергентной границе плит, удается уже про
следить во всем регионе Северо-Западной Пацифики. Перед фронтом палеоже
лобов в зоне позднемезозойской обдукции выявлены пластины океанической 
коры, сохранившейся, однако, фрагментарно. Только в Алеутской котловине 
Берингова моря предполагается наличие крупного участка коры, отчлененной 
от океана и характеризующейся раннемеловыми магнитными аномалиями от М13 
до Ml [Cooper et al., 1976]. Интересны установленные на севере котловины тор
цовые соотношения этих аномалий со структурами края шельфа, отвечающими 
меловой континентальной окраине. Объяснение этой картины как результата 
субдукции представляется правомерным. Контакт участков раннемеловой океани
ческой коры с позднемеловой континентальной окраиной позволяет относить время 
проявления субдукции к позднему мелу.

ЗОНА ПОЗДНЕМЕЗОЗОЙСКОЙ ОБДУКЦИИ

Во многих районах континентальной окраины терригенный комплекс прогибов- 
палеожелобов оказывается сближенным с одновозрастными вулканогенно-крем
нистыми образованиями, отвечающими океанической или переходной стадии раз
вития коры. Сближение отложений разных типов происходит вдоль полосы взбро
сов и надвигов, по которым в ряде случаев выведены на поверхность породы 
габбро-гипербазитового комплекса. Такие взаимоотношения двух зон с надвига
нием терригенного комплекса на вулканогенно-кремнистый были описаны, 
например, в Корякском нагорье [Некрасов, 1978] и в Калифорнии [Bailey et al., 
1970; Dickinson, Seely, 1979]. Комплекс Западно-Сахалинского прогиба также 
обрезан Центральносахалинским разломом и надвинут в сторону Восточной
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зоны (см. рис. 27). Во многих участках по надвигу перекрыты и верхнекай
нозойские толщи, как это установлено, в частности, при бурении профиля 
скважин в районе Буюклы. Специфика докайнозойских отложений в зоне, при
ближенной к океану, наличие выходов меланократового основания определили 
отнесение этой зоны к эвгеосинклинали. Сближение разнофациальных зон, образо
вание внутри Восточной зоны пакета чешуй и покровных пластин рассматриваются 
нами как результат позднемезозойской обдукции и осложняющих деформаций 
кайнозойского времени.

Структуры зоны обдукции сохранились фрагментарно. На Корякском нагорье, 
Восточной Камчатке, на востоке Сахалина и Хоккайдо, во внешней зоне Юго- 
Западной Японии известны вулканогенно-кремнистые толщи как верхнего палео
зоя—нижнего мезозоя, так и мела. В сложной складчато-надвиговой структуре 
Японии установлены и более древние образования [XXX Annual..., 1976; Minato 
et al., 1985]. Отдельные блоки или пластины, например Срединный массив 
Камчатки, могут представлять собой фрагменты древней континентальной коры 
[Шульдинер, 1982]. Во всех районах обнаружены меланократовые породы комп
лекса основания, тектонически выведенные на поверхность [Пущаровский и др., 
1983; Шульдинер и др., 1987]. Это гипербазиты, габброиды и амфиболиты, в раз
личной степени тектонизированные.

В качестве тектонотипа для зон обдукции могут рассматриваться офиолитовые 
пояса В о с т о ч н о г о  С а х а л и н а  и Х о кка йдо .  Здесь выходы пород комплекса 
основания обычно приурочены к крупным зонам серпентинитового меланжа. 
Гарцбургиты, дуниты, реже верлиты, лерцолиты, а также габбро-гипербазитовые 
породы полосчатой серии, метагаббро, амфиболиты, родингиты залегают в виде 
глыб и сравнительно маломощных пластин (по несколько сотен метров). Они изу
чены на п-ове Шмидта, в Восточно-Сахалинских горах, Сусунайском хребте, 
в зоне Камуикотан на Хоккайдо [Тектоника континентальных..., 1980; Рождест
венский, Речкин, 1975; Разницин, 1982; Рихтер, 1986; Komatsu etal., 1977]. Пластины 
обычно сильно тектонизированы и, вероятно, значительно удалены от своих 
корней.

Только в полосе вдоль фронтального надвига пояса Хидака изучен почти нена
рушенный метаофиолитовый разрез (рис. 36) [Geological..., 1959_
1968; Hashimoto, 1975; Меланхолина, 1975; Komatsu et al., 1983]. Гипербазитовый 
горизонт в основании разреза на востоке имеет мощность до 1 км. На участке 
массива Уенсару в нем видно чередование мощных пластов кумулятивных дунитов 
и лерцолитов с прослоями клинопироксенитов и вебстеритов, с наличием внутренней 
расслоенности и текстур течения [Komatsu, 1975]. Далее после горизонта серпен
тинитов следуют габброиды, превращенные нередко в габбро-амфиболиты и амфи
болиты, мощностью от 1 до 3 км. Местами, в частности на горе Поросири, 
среди них наблюдаются образования полосчатой серии с ритмичным пересла
иванием анортозитов, троктолитов, перидотитов и оливиновых габбро (до 2 км) 
[Miyashita, Hashimoto, 1975]. В верхах габброидного разреза на западе отмечено 
наличие даек метадолеритов. Далее к западу обнажены рассланцованные амфиболи
ты, (около 1 км), а затем пачка зеленых сланцев, образованных предположитель
но по базальтам (около 0,4 км).

Этот последовательный разрез меланократовых пород отвечает, по-видимому, 
древней океанической коре Хоккайдо. Породы слагают крупную тектоническую 
пластину, прослеженную субмеридионально на расстояние около 100 км при 
толщине до 4—5 км. В современной структуре породы образуют моноклиналь, 
наклоненную к востоку и имеющую, по-видимому, опрокинутое залегание. 
В целом можно предполагать, что пластина круто уходит на глубину, где она 
непосредственно связана с породами ’’базальтового” слоя и верхов мантии, 
подстилающими Восточную зону Хоккайдо. К такому же выводу приводит незави
симый анализ сейсмологических и гравиметрических данных по хр. Хидака. Здесь



Рис. 36. Строение континентальной коры палеогенового возраста на Центральном Хоккайдо 
а — разрез коры в пределах поясов Хидака и Камуикотан [Geological..., 1959—1968]. 1—6 — 

отложения эффузивно-осадочного слоя коры: 1 — неогеновые, 2.3 — меловые ("надгруппа Иезо”), 
4 _  юрско-меловые ("группа Сорачи”), 5.6 — верхнепалеозойско(?)-нижнемезозойские (нижняя часть 
"надгруппы Хидака”); 7—11 — породы "базальтового” слоя коры: 7 — серпентиниты и серпентини- 
товый меланж, 8 — гипербазиты полосчатого комплекса, 9 — габбро и габбро-амфиболиты, 10 — 
рассланцованные габбро-амфиболиты, 11 — зеленые и глаукофановые сланцы; 12—17 — породы 
"гранитно-метаморфического" слоя: 12 — биотитовые роговики, 13 — рассланцованные биотитовые ро
говики. 14 — биотитовые гнейсы и амфиболиты, 15 — биотитовые мигматиты, 16 — гранитные 
мигматиты, 17 — габброидные интрузии; 18. 19 — интрузивные тела трондьемитов (18) и диабазов 
(19); 20 — разломы, б — метаофиолитовый разрез пояса Хидака, отвечающий "базальтовому” слою 
коры [Komatsu et al., 1983]. / — осадочные породы; 2 — зеленокаменно-измененные базальты;
3 — массивные базальтовые лавы и долериты; 4 — долериты и габбро; 5 — пироксеновые и оли- 
виновые габбро; 6 — полосчатые основные и ультраосновные кумуляты; 7 — перидотитовые текто- 
ниты; 8 — милониты; 9 — разломыГ  Г



пояс
прогиб Исикари Хидана

Рис. 37. Модель строения земной коры Центрального Хоккайдо по сейсмологическим и гра
виметрическим данным [Den, Hotta, 1973]

/ — породы верхней мантии; 2 — "базальтовый” слой; 3 — "гранитный” слой; 4 — эффузивно
осадочный слой

устанавливается неглубокое залегание пород очень высокой плотности, возможно 
гипербазитов, тектонически перемещенных к западу (рис. 37) [Den,. Hotta, 1973]. 
Вдоль фронтального надвига сохранился, по-видимому, выход на поверхность 
этих глубинных пород.

Именно здесь следует искать корневую зону покровов, перемещенных на запад 
до поднятия Камуикотан и прогиба Исикари на 40—50 км. Точно так же для покро
вов Восточно-Сахалинских гор предполагается перемещение с востока [Разницин, 
1982]. Можно думать, что корневой зоной для этих покровов послужил офиоли- 
товый пояс, отвечающий Восточно-Сахалинской магнитной аномалии и выходящий 
на севере на п-ов Шмидта. Узкая аномальная зона субмеридионально протяги
вается на шельфе Сахалина на расстояние до 1000 км; интенсивность аномалий 
достигает 2000 нТ (см. рис. 27; данные М.Г. Иванова) [Сычев, 1966; Журавлев и др., 
1975]. Верхняя кромка магнитовозмущающих тел погружается на юг до глубины 
около 4 км близ мыса Пильтун и далее до 6—7 км. Глубина нижней кромки оцени
вается около 17 км. Судя по форме магнитных аномалий, можно предполагать 
крутой наклон магнитовозмущающих тел к востоку и погружение на значитель
ную глубину. Бескорневым офиолитовым покровам на востоке Сахалина отвечают 
изометричные магнитные аномалии меньшей амплитуды (данные Э.Н. Марков- 
ца).

Отложения верхнего палеозоя(?)—нижнего мезозоя Восточно-Сахалинской зоны 
несут признаки, характерные для комплексов океанической стадии развития. 
Они представлены толщами, относившимися к вальзинской, далдаганской, набиль- 
ской сериям, новиковской и, возможно, орлинской свитам [Геология СССР, 
1970; Гальцев-Безюк и др., 1974; Метаморфические..., 1969; Семенов, 1982; Рож
дественский, 1983; Рихтер, 1986]. На Хоккайдо им отвечают образования ”над- 
группы Хидака” [Geological..., 1959—1968; Kiminami, Kontany, 1983]. Наиболее 
распространены толщи спилит-диабаз-яшмового, вулканогенно-кремнисто-грау- 
ваккового, кремнистого, глинистого и флишоидного характера. Местами при
сутствуют олистостромовые горизонты. Для метаморфических пород зелено
сланцевой и эпидот-амфиболитовой фаций (вальзинская серия) устанавливается 
тот же первичный состав. Фаунистические остатки пермского и более древнего 
возраста встречены только в известняковых и иногда кремневых глыбах, по-ви- 
димому олистолитах. Находки мезозойской фауны и микрофауны относятся 
к целому ряду толщ, еще недавно считавшихся палеозойскими [Рихтер, 1986].

Наиболее полную микрофаунистическую характеристику получили кремнистые 
толщи, обнаженные в районе горы Юнона, восточнее Корсакова. Здесь на основе 
послойного изучения ряда частных разрезов был составлен сводный разрез,
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включающий отложения всех ярусов среднего и верхнего триаса, трех отделов 
юры и низов мела, общей мощностью не более 450 м [Брагин, 1986]. Породы 
представлены яшмами, иногда глинистыми, местами окварцованными, с единич
ными прослоями фтанитов и измененных основных эффузивов. Отложения ха
рактеризуются отсутствием терригенной примеси, граувакковых или лавовых 
горизонтов, что определило малые мощности слоев. По характеру осадконакопле- 
ния — с незначительным приносом обломочного материала, со скоростью 3— 
3,5 м/млн лет, — отложения сопоставимы с внутриокеаническими, известными 
по скважинам глубоководного бурения.

Соотношения этого кремнистого разреза с другими нижнемезозойскими 
разрезами Сахалина остается недостаточно ясным. Отложения Восточно-Саха
линских гор могут или отвечать более высоким стратиграфическим уровням 
по сравнению с отмеченными толщами [Рихтер, 1986], или же замещать их 
фациально [Рождественский, 1983]. Верхние горизонты всего комплекса дати
руются аптом—альбом или неокомом. При картировании в Набильском хребте 
в состав комплекса, вероятно, были включены и пачки верхнемеловых пород. 
На большей части территории востока Сахалина суммарная мощность изученных 
разрезов нижнего мезозоя достигает порядка 10 км. Особенно мощными оказы
ваются пачки вулканитов и граувакк. Последние могли быть образованы только 
в сравнительной близости от участков суши, служивших источниками сноса 
материала. В составе терригенного материала пород нередко устанавливается 
преобладание кварц-полевошпатовых обломков.

Присутствие базальтов, диабазов и спилитов наиболее характерно для 
средней части нижнемезозойских разрезов Сахалина и Хоккайдо [Рождественский, 
1983; Geology..., 1977]. Первичный состав большей части этих пород считается 
толеитовым [Bamba, 1974; Рождественский, Речкин, 1975; Гаврилов, Соловьева, 
1982; Рихтер, 1986; Kiminami, Kontany, 1983]. Базальты п-ова Шмидта, судя по 
соотношению количества титана, фосфора и щелочей, могут отвечать островным 
толеитам. Наряду с толеитовыми базальтами встречаются иногда пласты и дайки 
кератофиров и щелочных базальтоидов. Во многих районах породы габбро- 
гипербазитового комплекса, спилиты, яшмы и радиоляриты образуют типичную 
офиолитовую ассоциацию. Часто они видны в тектоническом контакте друг с 
другом. Но местами можно наблюдать первоначальные взаимоотношения пород. 
Так, на Центральном Хоккайдо отмечено предположительно залегание юрской 
толщи непосредственно на образованиях габбро-гипербазитового комплекса 
[Banno et al., 1978].

По результатам крупномасштабной геологической съемки на востоке Сахалина 
было проведено последовательное сопоставление разрезов набильской и далда- 
ганской серий [Рождественский, 1983]. При этом подтвердилось представление 
об одновозрастности и сходстве состава нижнемезозойских толщ в разрезах 
Восточно-Сахалинских гор, Таулан-Армуданской гряды и Западного Сахалина 
[Гальцев-Безюк и др., 1974]. Таким образом, можно говорить о повсеместном 
распространении на Сахалине нижнемезозойского комплекса пород, отвечающего 
океанической стадии развития. Как на Хоккайдо, так и на Сахалине эти породы 
местами могут залегать непосредственно на меланократовых образованиях древ
ней океанической коры. К середине мела на всей площади была сформирована 
кора субокеанического типа с мощным покровом осадков.

Для верхнемеловых комплексов Сахалина и Хоккайдо характерны разные 
типы разрезов на западе и востоке территории (см. рис. 25). Оба типа, однако, 
обладают особенностями, типичными для комплексов переходной стадии развития 
коры [Меланхолина, 1975; Разницин, 1982]. Большой интерес представляет об
наружение верхнемеловых отложений, промежуточных по характеру между запад
ными и восточными разрезами. Они отмечены по разрозненным выходам в 
краевой части Восточной зоны Сахалина: в Сусунайском хребте, Таулан-Армудан-
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ской гряде, Малотымовском массиве и на отрогах Восточно-Сахалинских гор4 5 
[Рихтер, 1986]. Здесь встречаются граувакковые туфогенные песчаники, сравнимые, 
возможно, с породами побединской свиты Западно-Сахалинского прогиба и также 
содержащие иногда ископаемые альба—сеномана. Характерно присутствие 
мощных туфогенно-кремнисто-глинистых пачек. Сокращение общей мощности 
отложений и роли в них терригенных пород (кроме отмеченных песчаников), 
увеличение в разрезе количества кремнистых образований соответствуют, по- 
видимому, достаточной удаленности участков седиментации от источников 
сноса материала. Восточнее (в Аниво-Гомонской зоне, по А.В. Рихтеру) сущест
венно появление в разрезе олистостромовых горизонтов хаотического строе
ния, с глыбами эффузивов, кремней, яшм и известняков, поступавшими из 
отложений разного возраста — от верхнепалеозойских до альб-сеноманских. 
Преимущественная приуроченность олистостром к альб-сеноманскому возрастному 
уровню отвечает усилению в это время тектонической подвижности и важному 
эпизоду сжатия по границе с океаническом плитой.

Отложения низов верхнего мела на востоке Сахалина наиболее полно обна
жены в пределах п-ова Шмидта [Геология СССР, 1970]. Это алевролитовые 
и флишоидные толщи с редкими фаунистическими находками сеномана и коньяк— 
сантона — аналоги быковской свиты западных разрезов. Верхнемеловые отложения 
Восточно-Сахалинских гор (рымникская, котиковская и березовская серии, конь
як—даний) [Геология СССР, 1970; Гранник, 1978; и др.] по набору пород сходны 
с нижнемезозойскими. Их отличительные черты состоят в появлении, кроме 
основных вулканитов, также средних и кислых, принадлежащих дифференциро
ванной известково-щелочной серии; в большой роли олистостромовых образо
ваний; в значительной фациальной изменчивости толщ, на юге — с присутствием 
грубообломочных и угленосных пачек в верхах разреза. Суммарная мощность 
отложений 5—6 км или более. Однако высказывалось предположение, что породы 
рымникской и березобской серий не образуют единого разреза, а сближены текто
нически [Разницин, 1982]. Кроме того, определение возраста олистостромовых 
толщ местами могло быть сделано по фаунистИческим находкам из олистолитов 
и нуждается в проверке.

Эффузивные породы верхнемелового комплекса охарактеризованы значительным 
количеством силикатных анализов [Гранник, 1978, табл. 5—7]. Однако спилити- 
зация и вторичные преобразования при выветривании существенно изменили пер
вичный состав пород (см. табл. 7). Отнесение пород к той или иной магмати
ческой серии возможно только с определенной долей условности. Базальты 
и спилиты, несомненно, являются преобладающими среди верхнемеловых вулка
нитов, особенно в северных разрезах (в рымникской и березовской сериях*). Во 
многих случаях они представлены пиллоу-лавами. Обычно породы характеризуются 
высокими значениями величины FeO*/MgO (1,5—5,5). Высокое содержание 
FeO* и сравнительно низкая глиноземистость пород (11,5—16,5% АЬОз, в единичных 
образцах больше) позволяют отнести их к толеитам6. Судя по содержанию ТЮ2 

(в среднем 1,3, с вариациями от 0,4 до 1,8%, в единичных случаях больше), это 
могут быть толеиты островодужного типа. Помимо базальтов и спилитов, в 
разрезах рымникской и березовской серий в подчиненом количестве присутствуют 
кварцевые альбитофиры и альбитофиры.

На юго-востоке территории известна наиболее полно дифференцированная 
ассоциация, включающая породы, которые отвечают по составу базальтам,

4 Отложения включались ранее в состав вальзинской и набильской серий палеозоя—низов мезозоя.
5 Полевые наблюдения свидетельствуют о залегании многих базальтовых тел березовской серии в виде 

олистолитов.
6 На диаграммах Si02—FeO*/MgO и FeO*—FeO*/MgO [Miyashiro, 1974] состав пород также попадает 

в поле толеитов. Однако этими диаграммами нельзя пользоваться для строгой оценки состава 
и разделения магматических серий.
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андезитам и дацитам (учирская свита коти ковс кой серии, кампан). В.М. Гранин к 
[1978] эти породы рассматривал в составе трахиандезитового комплекса. Однако 
повышенное количество щелочных элементов во многих образцах (более 6%) 
связано, по-видимому, с существенной измененностью пород (Н2 О до 6—7%). 
Значительное содержание АЬОз (от 16 до 21%, редко меньше) и предельно низкие 
содержания ТЮ2 (0,6% в базальтах), еще убывающие в кислых членах ряда (до 0,3% 
в дацитах), отвечают составу известково-щелочных пород. Индекс Пикока в по
родах, равный в среднем 51,2, соответствует наиболее щелочным образованиям из
вестково-щелочной серии. Повышенная щелочность и низкие содержания ТЮг отлича
ют сахалинскую островодужную серию от одновозрастных известково-щелочных 
пород Сихотэ-Алиня. Однако общее направление их эволюционных трендов 
оказывается сходным (см. рис. 29). По мере перехода от базальтов к более кислым 
разностям в них наблюдается постепенное повышение общей щелочности и вели
чины отношения FeO^/MgO. Одновременно происходит снижение железистости 
известковистости, глиноземистости и титанистости, причем графики для пород 
Сахалина и Сихотэ-Алиня оказываются достаточно близкими (кроме графика 
ТЮ2—Si02).

В целом роль известково-щелочных вулканитов в разрезе Восточного Сахалина 
сравнительно невелика. Лавовые горизонты не превышают по мощности 100— 
125 м. Мощность пачек вулканических брекчий и туфов достигает 300 м. Туфы 
базальтов, андезитов и дацитов распространены по всему верхнемеловому раз
резу, но в наибольшем объеме встречаются в ассоциации с лавовыми горизон
тами. Характерны линзовидные скопления вулканических брекчий и грубообло
мочных пород, известные, например, в разрезе р. Мелкой. Их формирование 
проходило, по-видимому, при размыве отдельных мелководных или наземных 
вулканических построек. Среди островодужных образований учирской свиты 
на юго-востоке интересно присутствие пластов (до 10—15 м) грубообломочных 
спекшихся туфов, характеризующих наземные условия извержений [Гранник, 
1978].

Наличие отдельных прослоев и пачек грубообломочных пород, прибрежно
морских и наземных, известно в ряде разрезов. В составе их обломочного мате
риала преобладают верхнемеловые вулканиты. В верхних горизонтах среди облом
ков появляются интрузивные габбро-монцониты, сиенит-аплиты, плагиограниты, 
а также кремнистые и метаморфические породы нижнемезозойского комплекса, 
выведенного в зону денудации. Помимо мелких обломков, в отложенияхберезовской 
свиты и ее аналогов (от кампана до дания) обнаруживаются разного размера 
олистолиты, представленные телами яшм, известняков, спилитов, песчаников, 
а в редких случаях — также серпентинитов, офикальцитов, амфиболитов [Раз- 
ницин, 1982]. На ряде участков Охотского побережья — в районе устьев рек 
Богатой и Мелкой, у мыса Делиль-де-ля-Кройера — отложения представляют 
собой типичную олистостромовую толщу мощностью не менее 1 км. В алевро
литы, в пачки переслаивания их с песчаниками и аргиллитами включены уплощен
ные олистолиты (до нескольких метров в поперечнике). Отдельные тела (до 300 м 
по протяженности) могут представлять собой олистоплаки — обрывки подводно
оползневых или надвиговых пластин. Местами в алевролитах и пачках пересла
ивания обнаруживаются дисгармоничные подводно-оползневые складки. Вся толща 
несет следы последующих деформаций, развальцевания и будинажа.

Особенности строения и состава верхнемеловых толщ характеризуют условия 
значительной тектонической и магматической активности на востоке Сахалина, 
отличные от режима стабильного погружения Западно-Сахалинской зоны. На 
востоке седиментация позднемелового времени сохраняла многие черты, присущие 
предшествующему этапу развития, с частыми вулканическими извержениями, 
с накоплением туфов и кремнистых илов, образовавших впоследствии пачки 
радиоляритов, зеленых, серых и сургучно-красных яшм (особенно характерные
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для рымникской серии). Скорость седиментации могла достигать 250 м/млн лет, 
правда эти оценки весьма приблизительны из-за неточного подсчета мощностей 
толщ. Обилие, состав и свежесть обломочного материала определялись бли
зостью источников сноса, располагавшихся как к западу и юго-западу от области 
седиментации, так местами и внутри самой области. Фациальная изменчивость 
отложений, присутствие наряду со сравнительно глубоководными кремнисто
глинистыми образованиями прибрежно-морских и даже наземных свидетельствуют 
о разнообразии палеогеографических обстановок. Наиболее глубоководные отло
жения начиная с сантонского века формировались в более северных участках 
региона. На юге в кампан-датское время нередко устанавливались прибрежно
морские и наземные условия с накоплением грубообломочных и угленосных 
осадков. Правда, первичные площадные соотношения могли быть нарушены 
в ходе последующих дислокаций.

Распространение вулканических и вулканогенно-осадочных пород свидетель
ствует о формировании в сантон-датское время вулканических построек централь
ного типа и значительном расчленении вулканического рельефа [Гранник, 1978]. 
Состав излияний позволяет говорить предположительно о заложении на востоке 
Сахалина элементов структуры островодужного типа, хотя сейчас и не пред
ставляется возможным произвести ее реконструкцию. Основная часть вулка
нитов, представлена породами серии островодужных толеитов, которые сочета
ются с морскими отложениями, кремнисто-глинистыми и терригенными. Начиная 
с кампана в южной части структуры фиксируются извержения, давшие породы 
дифференцированной известково-щелочной серии. Они происходили синхронно 
с накоплением вулканогенно-осадочных отложений красноярковской свиты в 
Западно-Сахалинском прогибе и мощной вспышкой вулканизма в Сихотэ-Алине.

Формирование олистостромовых толщ в центральной части Сахалина относится 
преимущественно к середине мела, а на востоке — к маастрихт-датскому времени. 
По-видимому, эти толщи могут считаться комплексами-показателями покровных 
перемещений [Разницин, 1982]. Наиболее очевидным свидетельством таких 
перемещений служит наличие внутри березовской свиты крупных пластин-олисто- 
плак. Судя по составу материала олистостромы, в перемещение и разрушение 
на востоке Сахалина были вовлечены преимущественно породы рымникской 
серии. Породы океанической коры, по-видимому, лишь изредка выводились 
в зону денудации и поставляли небольшое количество глыб. В условиях 
скучивания, нагромождения и разрушения покровных пластин в позднем сеноне— 
дании был создан расчлененный тектонический рельеф. Возвышенности, возни
кавшие время от времени при перемещении пластин, поставляли обильный плохо 
сортированный материал. На склонах фиксируются частые подводно-оползневые 
дислокации и обвалы, а у подножья — быстрое (сотни метров в миллион лет) 
накопление флишоидных толщ. Замыкание прогибов Восточной зоны относится 
к самому концу мела [Шуваев, 1969; Гранник, 1978].

С концом мела—началом палеогена связано в основном образование сложной 
покровной структуры в Восточной зоне Сахалина и Хоккайдо [Рождественский, 
1971; Разницин, 1982; Рихтер, 1986]. По-видимому, именно в это время мела- 
нократовые породы океанической коры и верхов мантии были выведены на поверх
ность вдоль крутых надвигов в зонах Восточно-Сахалинской магнитной аномалии 
и фронтальной части пояса Хидака (см. рис. 36). Многочисленные покровные 
пластины были перемещены на десятки километров к западу от корневых зон. 
В ряде мест Восточно-Сахалинских гор и п-ова Шмидта намечается существование 
целого пакета покровных пластин, включающих породы габбро-гипербазитового 
комплекса и всего разреза Восточного Сахалина, разделенные горизонтами 
серпентинитового меланжа [Гальцев-Безюк и др., 1974; Разницин, 1982; Рихтер, 
1986]. Правда, верхняя возрастная граница покровообразования часто остается 
неопределенной. В Таулан-Армуданской гряде, Сусунайском хребте, на Тонино-
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Анивском полуострове также закартирован ряд надвигов и покровов, маркируемых 
зонами меланжа и тектонических брекчий [Рихтер, 1986]. Повсеместное распростра
нение позднекайнозойских нарушений и плохая обнаженность затрудняют рас
шифровку общей структуры Восточного Сахалина. Однако на основе детальных 
работ в ряде участков для главных надвигов отмечается преимущественно 
западная вергентность и предполагаются перемещения с океанической стороны. 
Сложная чешуйчато-покровная структура изучена японскими гелогами в зоне 
Камуикотан на Хоккайдо [Geological..., 1959—1968]. Вдоль пологой надвиговой 
зоны установлены тектоническое сближение и совмещение комплексов востока 
и запада Хоккайдо. В ряде мест, например на р. Тесно, офиолитовые покровы 
оказались надвинутыми на запад, на терригенные толщи прогиба Исикари. 
В целом на востоке Сахалина и Хоккайдо повсеместно выявляются признаки 
обдукции позднемезозойских вулканогенно-кремнистых комплексов и пород их 
основания с образованием срывов на разных глубинных уровнях, особенно часто 
в верхах коры. Современные аналоги зоны обдукции не ясны. Для момента 
начала скучивания возможно ее сопоставление с краевыми океаническими валами.

Расслаивание и скучивание в субокеанической коре на востоке Сахалина 
и Хоккайдо сопровождалось ее сложным структурно-вещественным преобразова
нием, еще до конца не ясным. Проявления известково-щелочного интрузивного 
и эффузивного магматизма здесь были, по-видимому, не столь значительны, 
как, например, в области сихотэалинских мезозоид. Роль метаморфизма могла 
быть весьма велика. В ходе скучивания коры в мел-палеогеновое время были 
окончательно сформированы и выведены на поверхность метаморфические ассоци
ации, известные в центральных частях Сахалина и Хоккайдо [Метаморфические..., 
1969; Рихтер, 1986; Geology..., 1977]. В составе метаморфических ассоциаций 
Сахалина (вальзинская серия) А.В. Рихтером установлено присутствие как отно
сительно высокометаморфизованных меланократовых пород (в глыбах мелан
жа), так и мезозойских отложений, динамометаморфизованных в фации зеленых 
сланцев и локально в глаукофан-сланцевой фации. Проведенные наблюдения 
и новые микрофаунистические данные А.В. Рихтера и Н.Ю. Брагина позволяют 
считать массовое проявление динамометаморфизма послекампанским, связанным 
с формированием чешуйчато-надвиговых дислокаций Центрального Сахалина. 
В современной структуре пояс зеленосланцевых пород с участками глауко- 
фановых сланцев прослеживается с перерывами в пределах поднятия Камуикотан, 
Сусунайского хребта, западных участков Восточно-Сахалинских гор и Малотымов- 
ского массива. Характерны неравномерное развитие метаморфизма и деформаций 
пород в пределах пояса, появление глаукофан-, жадеит- и лавсонитсодержащих 
пород перед фронтом офиолитовых покровов. Образование зеленосланцевых 
и эпидот-амфиболитовых ассоциаций отвечает, по-видимому, участкам наиболь
шего скучивания, где при максимальном повышении давления могли формиро
ваться также глаукофан- и лавсонитсодержащие породы. В других участках 
пояса наблюдаются пренит-пумпеллиитовые сланцы и неметаморфизованные отло
жения, относящиеся к различным частям мезозойского разреза.

Пояс биотитовых гнейсов и мигматитов выведен на поверхность в пределах 
зоны Хидака, где наблюдались постепенные переходы от гранат-ортопироксеновых 
мигматитов и гнейсов (гранулитов) к амфиболитам и полосчатым биотитовым 
гнейсам, затем к рассланцованным биотитовым роговикам, от них — к рогови
кам и неметаморфизованным терригенно-глинистым породам’’надгруппы Хидака” 
(см. рис. 36, 38) [Геологическое..., 1968; Komatsu et al., 1983]. Вверх по разрезу отме
чено понижение как основности пород, так и степени метаморфизма. Формирование 
метаморфических пород связывается с высокотемпературными условиями, отве
чающими глубинам до 15—20 км. С поясом гнейсов тесно пространственно 
ассоциированы небольшие интрузии гранитоидов, премущественно биотитовых 
гранитов, с абсолютным возрастом от 43 до 17 млн лет. Отдельные гранитные
96



Рис. 38. Разрез метаморфического комплекса пояса 
Хидака, отвечающий "гранитно-метаморфическому” 
слою коры [Komatsu et al., 1983]

I — песчаники и глинистые сланцы (”надгруппа Хидака”);
2.3 — роговики хлорит-мусковитовы е (2) и биотит-мусковитовые 
(2); 4 — б и отит-м ускови товы е кристаллические сланцы  и гней
сы; 5 — биотитовы е гнейсы с лин зам и  ам ф и бол и тов; 6 — 
биотитовы е ам ф и бол и ты  с л инзам и  гнейсов; 7 — ам ф и б о 
литы; 8 — гранулиты ; 9 — м илониты ; 10 — м и гм а
титы ; 11 — разлом ы ; 12 — интервалы  распространения 
интрузивны х образований

интрузии известны также в северных райо
нах Хоккайдо, на Тонино-Анивском полу
острове и в Восточно-Сахалинских горах.

В целом процесс преобразования суб
океанической коры на востоке Сахалина 
и Хоккайдо включал интенсивное текто
ническое скучивание, гранитоидный маг
матизм (проявленный ограниченно), фор
мирование гнейсов и мигматитов на глу
бине* 7, которое привело к становлению в 
палеогене ’’гранитно-метаморфического” 
слоя. Образование молодой субконтинен
тальной коры в пределах Восточной зо
ны было завершено, по-видимому, к сере
дине палеогена, когда вся зона была вов
лечена в поднятие. Изучение терригенного 
материала во отложениях прогиба Исикари 
на западе показывает, что в эоценовое время уже подверглись размыву роговики 
пояса Хидака и серпентиниты из офиолитовых покровов [Геологическое..., 1968]. 
Позднее были выведены на поверхность более глубокие части ’’гранитно
метаморфического” слоя, так что в миоцене уже устанавливается разрушение 
гнейсов и мигматитов. Новообразованный ”гранитно-метаморфический” слой в 
пределах Восточной зоны представлял собой достаточно жесткое образование. В 
дальнейшей истории региона он претерпел преимущественно хрупкие деформации.

Геофизическая модель строения коры на Центральном Хоккайдо [Den, Hotta, 
1973] (см. рис. 37) находится в соответствии с геологическими* наблюдениями. 
Породы габбро-гипербазитового комплекса Хоккайдо, судя по независимым геоло
гическим и геофизическим данным, соответствуют ’’базальтовому”, или III слою 
коры. Вышележащий комплекс пород, включающий значительный объем излив
шихся и гипабиссальных базальтоидов, может отвечать II слою позднемезозойской 
океанической коры. В современной структуре дислоцированные вулканогенно
кремнистые и терригенные толщи, а также их метаморфические аналоги отвечают 
’’гранитно-метаморфическому” слою. Глубинные породы слоя образованы в значи
тельной части гнейсами и мигматитами, изученными в поясе Хидака.

Особенности состава и структуры вулканогенно-кремнистых образований 
верхнего мела и более древних, характер пород меланократового фундамента, 
признаки покровообразования в самом конце мела, данные о сближении с тер- 
ригенными комплексами Западной зоны, изученные в районе тектонотипа, выяв
ляются также на Камчатке, в Корякском нагорье и других участках континен
тальной окраины [Пущаровский и др., 1983]. Те же особенности характеризуют 
и позднемеловые зоны континентальной окраины по другую сторону Тихого

7 Некоторые исследователи [Kimura et al., 1983] связывают эти явления с коллизией Евразиатской 
и Северо-Американской плит.
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Рис. 39. Схема строения о. Шикотан в Малой Курильской гряде
/  — габ броиды ; 2 — ком плекс парал л ел ьн ы х  даек  д олеритов  и б азал ь то в : 3—б — осадочно-вулканогенны й 

ком плекс верхнего м е л а -  палеоцена: 3 — отлож ен ия м атакотан ск ой  свиты  (кам п ан), 4 — отлож ения м ал о 
курильской свиты  (М аастрихт), 5 — отлож ения зеленовской  свиты  (М ааст р и х т - палеоцен). 6 — породы  Н о то р о — 
Т ом ари ; 7 — разл о м ы  (а — сбросы  и сбросо-сдвиги  , б — п редполагаем ы е надвиги): 8 — участки подводно- 
оползневы х наруш ений. О стальны е условны е обозн ачения см. на рис. 34

«5-----------

океана [Bailey et al., 1964; Меланхолина, 1968, 1973]. Кайнозойская история раз
личных районов распространения вулканогенно-кремнистого комплекса оказыва
ется неодинаковой.

С т р у к т у р ы  К у с и р о —Н е м у р о —Ма л ых  Курил  в позднемеловое время 
развивались в зоне, единой с Восточным Сахалином и Хоккайдо. На небольшой 
площади здесь удается наметить связь различных событий переходной стадии 
развития коры с проявлением в конце мела островодужного магматизма, накоп
лением олистостромовой толщи, скучиванием, покровообразованием и станов
лением участка субконтинентальной коры, включенного затем во внешнее подня
тие современной островной дуги. Породы основания зоны изучены в ксенолитах, 
вынесенных базальтами [Федорченко, Родионова, 1975]. Это достаточно однооб
разный меланократовый комплекс: амфиболиты апопироксенитовые и апогаб- 
бровые, в меньшем количестве роговообманковые габбро и в одном пункте 
серпентиниты. На океанической стороне о. Шикотан породы комплекса основания, 
по-видимому, обнажены на поверхности. Это полосчатые габбро и габбро- 
нориты, в небольшом количестве серпентинизированные перидотиты, в верхах 
комплекса — также лейкократовые разности габброидов. Они слагают, вероятно, 
аллохтонную пластину, обособляющуюся в Малокурильской моноклинали 
(рис. 39) [Меланхолина, 1978]. Верхняя часть пластины заключает комплекс 
параллельных даек нескольких генераций (димитровский комплекс). Крутопа
дающие дайки базальтов и долеритов образуют около 80% объема, а габбро 
сохранились здесь лишь в виде отдельных скринов, как это видно в обнаже
ниях бухт Димитрова, Горбунок и на о. Айвазовского.

Разрез Малокурильской зоны образован породами от кампанских до палео
геновых (’’группа Немуро” и ее аналоги) [Гаврилов, Соловьева, 1973; Стрельцов, 
1976; Меланхолина, 1975; Matsui, 1961; Geological..., 1959—1968, 1971 —1976; 
Kiminami, Kontany, 1983] (см. рис. 25, 39). Указания на миоценовый возраст 
верхов разреза Малых Курил [Васильев и др., 1979] оказались ошибочными. 
Анализ фораминифер, спорово-пыльцевого комплекса и фауны моллюсков, собран
ных нами из отложений зеленовской свиты о. Юрий, позволяет уверенно опре
делить их возраст как маастрихт-палеоценовый [Серова и др., 1984]. На южном 
шельфе Малых Курил разрез надстраивается вверх еще достаточно мощной 
слоистой толщей, известной по данным сейсмопрофилирования. В целом отло
жения, как и на Сахалине, представляют собой фациально изменчивый комп
лекс со значительной ролью грубообломочных толщ, прибрежно-морских и в 
верхах также наземных, общей мощностью 5 км. Вблизи Кусиро описан тер- 
ригенный разрез с преобладанием пачек флишоидного строения. Восточнее 
возрастает роль вулканитов базальтового, иногда трахибазальтового, в верхах 
изредка также андезитового и дацитового состава. На о. Шикотан в основании 
разреза видно чередование горизонтов базальтовых пиллоу-лав и грубых пироклас- 
тов, частично переотложенных (низы матакотанской свиты). Выше вулканиты 
представлены только туфо- и лавобрекчиями (в составе матакотанской и зеле
новской свит)8.

“Характер пород Ноторо—Томари остается неясным вследствие недостаточной обнаженности. Воз
можно. что это сборная группа, в которой большая часть выходов принадлежит породам дайкового 
комплекса.
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Т а б л и ц а  8
С одерж ание редкозем ельны х элем ентов в породах М алокурильской  зоны  (о. Ш икотан), г / т

Элемент 471 464 555 566 470 529

1 2 3 4 5 6

La ' 11,0 4,4 5,6 5,9 2,4 6,8
Се 20 8,9 15 21 <10 16
Sm 3,9 2,1 2,0 2,1 0,90 2,0
Ей 1,6 1,4 1,3 1,2 0,67 0,96
Yb 2,2 1,4 1,6 1,6 0,78 0,87
Lu 0,40 0,25 0,17 0,20 0,11 0,20
La/Sm 1,8 1,4 1,8 1,8 1,7 2,2

П р и м е ч а н и е .  Анализы пород выполнены а химических лабораториях ИМГРЭ и ГИН АН СССР, аналитики 
С. Ляпунов, В. Мишакова, В. Чудинов. I — базальт матакотанской свиты; 2 — базальт зеленовской свиты; 3, 4 — 
базальты димитровского лайкового комплекса (из даек разной генерации); 5 — габбро Шикотанского массива; 
б — габбро из скрина в лайковом комплексе.

Характерной особенностью магматических пород является их чрезвычайно 
слабая дифференцированность по Si0 2 , только иногда приводящая к образованию 
андезитов и в единичных случаях дацитов. Данные силикатных анализов показы
вают достаточно однородный состав базальтоидов, хотя во многих случаях 
измененность пород и затрудняет их диагностику [Казакова и др., 1973; Сергеев, 
1976, приложения 1—4]9. Умеренные концентрации FeO*, постоянно низкое 
содержание ТЮг и довольно значительное —АЬОз свидетельствуют о возможной 
принадлежности пород слабодифференцированной известково-щелочной серии или 
островодужной толеитовой (см. табл. 7, рис. 29). Своеобразие комплекса состоит 
в поведении титана и глинозема в ходе дифференциации, необычном для извест
ково-щелочной серии. Значения отношения Fe*/MgO в образцах вулканических 
пород составляют от 0,8 до 2,7, в породах даек — от 0,6 до 1,9. Составы пород 
габброидных массивов варьируют, приближаясь к составам то даек, то вулкани
тов. От пород матакотанской свиты к породам зеленовской свиты и затем 
димитровского комплекса наблюдается последовательное уменьшение содержаний 
АЬОз и Feo* и темпов снижения железистости. Одновременно происходит 
и некоторое изменение щелочного тренда с повышением щелочности крайних 
членов ряда. Однако все породы достаточно близки по щелочности и между 
собой, и с породами Сихотэ-Алиня (см. выше). В целом по данным силикатного 
анализа провести точную диагностику магматических серий, по-видимому, нельзя.

Единичные анализы пород на содержание редкоземельных элементов также 
не могут пока быть использованы для окончательных выводов, но представляют 
интерес для характеристики состава пород (табл. 8, рис. 40). Образец пиллоу- 
лавы из матакотанской свиты по распределению редкоземельных элементов 
оказался весьма близким к островным толеитам горы Суйко в Императорской 
зоне Тихого океана. Обогащение лантаном 30-кратное по сравнению с хондритом, 
отношение La/Sm — около 1,8. Породы дайкового комплекса менее обогащены 
легкими редкоземельными элементами, но сходны по их распределению; величина 
отношения La/Sm в них также равна 1,8. Образец базальта из зеленовской 
свиты имеет лишь 13-кратное обогащение лантаном; по содержанию редкозе
мельных элементов он напоминает абиссальные толеиты, в частности базальты 
с поднятия Шатского, но отличается по величине отношения La/Sm, равной

9 Данные по содержанию в породах малых элементов опубликованы И.Н. Говоровым с соавторами 
[1980]. Графики распределения редкоземельных элементов приведены Л.М. Парфеновым и др. 
[1983], однако без публикации аналитических данных.
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Рис. 40. Диаграмма поведения редкоземельных элементов в магматических породах о. Шикотан. 
Цифры на графиках соответствуют номерам анализов табл. 8

1,4. Образец габбро из Шикотанского массива представляет собой наиболее при
митивную породу — с обогащением лантаноидами всего лишь 7-кратным по 
сравнению с хондритом. Но величина отношения La/Sm, равная 1,7, и график 
поведения редкоземельных элементов показывают близость габбро к отмеченным 
образцам базальтоидов. Сходство составов всех пород подтверждается и резким 
максимумом в содержании европия, который особенно характерен для куму- 
лятов, но проявлен и в лейкократовом габбро, и в базальтах. Все анализирован
ные образцы имеют сравнительно пониженное содержание тяжелых лантаноидов, 
связанное, возможно, со спецификой их мантийного источника. Картина хими
ческого родства габбро и базальтоидов может отвечать их совместному форми
рованию в островной структуре с последующим выведением интрузивных обра
зований на поверхность.

Продолжительность вулканических извержений в зоне Кусиро — Немуро— 
Малых Курил составляла не менее 20 млн лет. С ростом вулканических постро
ек были связаны значительное расчленение рельефа, появление островов, накоп
ление мощных вулканокластических толщ. Вместе с тем в составе магматиче
ских проявлений не наблюдается существенной эволюции, отвечающей определен
ному развитию островодужной структуры в кампан-палеоценовое время. Палеоце
новые вулканиты зеленовской свиты и, возможно, породы Ноторо—Томари по 
составу даже ближе к океаническим породам, чем матакотанские базальты.

В пределах п-ова Немуро и островов Малой гряды интересен эпизод трахи- 
базальтового магматизма маастрихтского времени, проявившегося преимуществен
но во внедрении силлов [Казакова и др., 1973; Цветков, 1982]. На о. Танфиль- 
ева местами устанавливается проникновение силлов прямо в неуплотненные осад
ки, а также их дробление и захоронение глыб внутри вмещающей толщи мало
курильской свиты. Породы силлов по содержанию SiC>2 , ТЮг, величине FeO*/MgO 
существенно не отличаются от отмеченных вулканитов, формировавшихся раньше
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и позднее их внедрения. Щелочность пород проявляется в резком повышении 
роли КгО— в среднем до 3,3% по сравнению с 1,0—1,4%в базальтах матакотан- 
ской и зеленовской свит10. В крайних щелочных дифференциатах внутри отдель
ных силлов содержание КгО может достигать 7%, а суммарная щелочность — 
более 10%. Быстрое обогащение пород щелочными элементами сопровождается 
интенсивным накоплением АЬОз и сокращением содержания FeO*, ТЮ2 и СаО. 
Образование высоко калиевых пород в пределах Малых Курил ряд исследователей 
объясняют контаминацией магматического расплава материалом континентальной 
коры, предполагаемой в основании структуры [Стрельцов, 1976; Фролова и др., 
1977; Цветков, 1982]. Однако тектонические особенности всей рассматриваемой 
зоны востока Сахалина—Малых Курил, отсутствие здесь каких-либо признаков 
существования в позднем мелу ’’гранитного” слоя заставляют искать иное объяс
нение. При этом для понимания генезиса пород весьма существенными представля
ются данные о тектонических событиях маастрихтского времени.

В целом щелочно-базальтовый магматизм представлен весьма незначительным 
объемом материала, так что маастрихтский век характеризуется почти амагма- 
тичным режимом. Отложения имеют облик терригенного флиша (малокурильская 
свита и ее аналоги). В их верхней части прослеживается протяженный горизонт 
со следами интенсивного подводного оползания и обвалов [Меланхолина, 1978]. 
Они фиксируются в виде крупных внутриформационных складок в отложениях 
’’формации Аккеси” района Кусиро и ’’формации Чобоси” п-ова Немуро на Хок
кайдо [Geological..., 1959—1968]. Дисгармоничные складки меньшего масштаба 
можно наблюдать в толще малокурильской свиты на о. Танфильева. Сложные 
подводно-оползневые дислокации во флишоидной толще обнаружены в пределах 
о. Шикотан на склоне одноименной горы и по обоим берегам бухты Дельфин. 
В толщу включены многочисленные олистолиты — обрывки песчаных пластов, 
то оползшие в виде капли, то смятые в складки. В бухте Дельфин внутри 
пачки частого переслаивания видна серия лежачих складок разного размера 
с амплитудой до 20 м, как бы набегающих одна на другую, перемещенных 
в северном направлении и перекрытых ненарушенными слоями той же пачки.

Все участки подводно-оползневых нарушений на Шикотане располагаются 
вблизи северного края габброидных массивов. На побережье Малокурильской 
бухты внутри перемятой песчано-алевролитовой пачки, помимо глыб тех же 
алевролитов, туфопесчаников и туфов, заключены олистолиты — отторженцы 
габброидного массива. Несомненно, отторженцы габброидов были перемещены 
в маастрихтское время к северу от массива и включены во флишоидную 
толщу малокурильской свиты. Краевые части габброидных массивов на всем 
протяжении приведены в соприкосновение с породами малокурильской свиты. 
Их непосредственный контакт обычно задернован. Но в нескольких обнажениях 
у устья ручья Отрада видно пологое налегание краевой части габброидного 
массива или его крупных отторженцев на алевролиты. Последние не несут следов 
контактового метаморфизма; местами они перетерты и заметно рассланцованы, 
плоскости рассланцевания располагаются параллельно контакту. Характер кон
такта явно тектонический, масштабы перемещения не ясны.

Наблюдавшийся тектонический контакт габброидов с отложениями мало
курильской свиты, наличие в последних габброидных олистолитов и серии 
подводно-оползневых нарушений вблизи границ массивов свидетельствуют об 
аллохтонном залегании габброидов и их перемещении к северу в маастрихтское 
время. Оба габброидных массива Шикотана, вероятно, представляют собой 
элементы единой покровной пластины, скрытой в центральной части острова 
под более молодыми магматическими образованиями. Сама пластина габброи-

10 Во всех случаях абсолютное содержание КгО является повышенным за счет значительных вторичных 
изменений пород (п.п.п. — до 4% и более).
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дов, судя по ориентировке полосчатости, вероятно, почти не нарушена и залегает 
в соответствии со структурой Малокурильской моноклинали с пологим наклоном 
к юго-востоку. Можно предполагать значительные размеры пластины и ее по
гружение почти без перерыва на большую глубину.

Это подтверждается существованием крупной положительной Восточно-Ку
рильской магнитной аномалии, протянувшейся вдоль зоны Немуро—Малые 
Курилы—хр. Витязя и склона глубоководного желоба (до 900 нТ) [Кочергин, 
1975; и др.]. Характерная асимметричная форма аномалии соответствует наклону 
магнитовозмущающих масс к юго-востоку, локальный минимум на востоке может 
отвечать отрыву пластины на глубине. Проведенные расчеты глубины залегания 
верхних кромок магнитовозмущающего тела дают цифры, увеличивающиеся на 
юго-восток от 1—6 До 7—14 км. Здесь же установлена интенсивная положитель
ная гравитационная аномалия, проявляющаяся как в редукции Буге, так и в сво
бодном воздухе [Гравиметрическая..., 1977, и др.; Geological..., 1971 —1976]. Зна
чения аномалий Буге на п-ове Немуро достигают +230 мГал. При сравнении грави
метрических и сейсмических данных была рассчитана величина остаточной ано
малии — около +120 мГал, указывающая на существование под осадочной толщей 
мощного тела плотных пород, возможно, габброидного состава [Косыгин, Павлов, 
1975]. Следовательно, независимые данные, геологические, магнитометрические 
и гравиметрические, позволяют проследить габброидную пластину как по прости
ранию, так и на глубину — по-видимому, до уровня геофизического ’’базальто
вого” слоя, т.е. для Восточно-Курильского магнитного максимума, как и для 
Восточно-Сахалинского, намечается связь с крупным офиолитовым поясом, 
отвечающим выходам на поверхность пород ’’базальтового”, или III, слоя коры.

Вероятно, габброидные массивы Шикотана не очень далеко удалены от своих 
корневых зон. Судя по составу шикотанских габброидов и базальтов, можно 
предполагать их генетическую близость (см. выше). Комплекс параллельных 
даек, рвущих габброиды в верхней части пластины, мог быть образован как 
до ее тектонического становления, так и позднее. Туфобрекчии зеленовской 
свиты, несомненно, несколько моложе габброидов. На побережье бухты Димитрова 
они непосредственно перекрывают габброиды, а в ряде мест образуют серию 
кластических даек, прорывающих и дробящих породы габброидной пластины.

Становление шикотанского габброидного аллохтона в маастрихтское время, 
формирование перед его фронтом олистостромовой толщи и полосы подводно
оползневых нарушений, несомненно, было связано с эпизодом скучивания коры, 
примерно синхронным с отмеченным для востока Сахалина. С условиями суб
горизонтального сжатия—субвертикального растяжения в коре оказалось свя
занным и внедрение трахибазальтовых силлов, относящееся к маастрихтскому 
времени. Однако в постмаастрихтское время в Малокурильской зоне не обна
руживается признаков дальнейшего сжатия и изменения тектонического режима. 
Образование многочисленных кластических даек в палеоценовое (?) время проис
ходило уже при субгоризонтальном растяжении, ориентированном в меридио
нальном или северо-западном направлении. Мало курильская зона не претер
пела в палеогене такого скучивания и усложнения покровной структуры, как Вос
точно-Сахалинская. Осад кона копление продолжалось здесь и в палеогене, 
подобно зоне западных прогибов.

ГЛУБИННОЕ СТРОЕНИЕ

В пределах о. Сахалин проведен небольшой объем работ по глубинному сейсми
ческому зондированию [Суворов и др., 1970]. Но для суждения о структуре 
коры здесь могут быть использованы также участки девяти морских профилей, 
выходящих в пределы шельфа [Глубинное..., 1971] (см. рис. 36). В центральной 
части острова мощность земной коры 35 км с локальным увеличением до 40 км
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у мыса Ламанон (рис. 41). К югу мощность уменьшается до 30 км, а на пере
шейке Поясок, по-видимому, до 23 км.

Разнообразие полученных скоростных разрезов коры соответствует сложности 
общей структуры острова, наличию значительной тектонической расслоенности, 
неоднородной в западной и восточной зонах. Часто вдоль единой границы 
прослеживаются существенные вариации скоростей, что может отвечать совме
щению в структуре различных по плотности образований. Такая сложность 
строения не позволяет повсеместно проследить подошву ’’гранитно-метаморфиче
ского” слоя и судить о его роли в структуре коры на западе и востоке. 
На материале всех разрезов могут быть уверенно прослежены только две 
опорные сейсмические границы, отвечающие кровле консолидированной коры 
(или ее ’’гранитно-метаморфического” слоя) и поверхности М. Наиболее распро
страненные значения граничных скоростей для них соответственно 6,0—6,5 и 7,8— 
8,3 км/с. Средние скорости в эффузивно-осадочном слое выше первой опор
ной границы в участках распространения мощных третичных толщ — 2,3—3,7 км/с, 
как это видно на профилях 27 и 30-3. Наиболее высокоскоростными(и=5,0 км/с на 
профиле 20-Ю) являются мезозойские образования Тонино-Анивского полуостро
ва, с преобладанием плотных граувакк, с мощными пластами базальтов и диаба
зов. Для эффузивов Восточно-Азиатского пояса средние скорости 4,2—4,6 км/с 
(наг профиле 30-3).

Анализ профилей ГСЗ показал, что опорная граница со скоростями 6,0—6,5 км/с 
не отвечает единой геологической границе и в разных районах Сахалина может 
быть сопоставлена с поверхностью то меловых отложений, то более древних 
пород [Глубинное..., 1971]. Некоторая удаленность морских профилей от наземных 
обнажений и недостаточная разрешающая способность метода вообще огра
ничивают возможности подобных сопоставлений. Кроме того, отмеченные раз
личия верхнемеловых толщ западных и восточных разрезов, сходство последних 
с нижнемезозойскими отложениями, сложность их дислокаций с образованием 
целого пакета покровных пластин из пород различной плотности показывают 
неправомерность сопоставления сейсмических границ по данным ГСЗ с какими- 
либо общерегиональными стратиграфическими границами. На востоке Саха
лина местами выявляется расположение верхней опорной сейсмической границы 
внутри дислоцированного вулканогенно-кремнистого комплекса, так что часть 
его образований — уплотненных и метаморфизованных — в современной структуре 
отвечает ’’гранитно-метаморфическому” слою.

Глубина до верхней опорной границы на востоке острова 2—4 км и меньше. 
При переходе к Западно-Сахалинскому прогибу на профиле II установлено 
резкое погружение этой границы до глубины 8,5 км (см. рис. 41). Вместе с тем 
непосредственно ниже терригенно-глинистых толщ прогиба (с и=2,8-3,8 км/с) 
нередко обнаруживается залегание весьма высокоскоростных пород (иг=6,4-
6.5 км/с), вероятно, меланократового состава. Локальные повышения скоростей 
на верхней опорной границе отмечены также на Тонино-Анивском полуострове 
(до 6,5 км/с) и севернее в пределах шельфа (до 6,9 км/с на профиле 20-Ц). Можно 
предполагать их соответствие пластинам меланократовых пород ’’базальтового” 
слоя, выведенным близко к поверхности. Участки повышения граничных скоростей 
до 6,4 км/с, отмеченные севернее мыса Беллинсгаузена (профиль 20-С) и к югу 
от зал. Пильтун (профиль 14-М) [Строение..., 1964], тяготеют непосредственно 
к офиолитовому поясу Восточно-Сахалинской магнитной аномалии. Глубина гра
ницы, определенная на профиле 14-М в 5 км, соответствует положению верхней 
кромки магнитоактивного тела (по расчетам П.М. Сычева [1966]). Правда, для 
прямых сопоставлений имеющиеся данные недостаточно точны.

Оценки средних скоростей в коре для Восточного Сахалина колеблются от
5.5 до 5,8 км/с, что позволяет предполагать здесь сравнительно большую мощность 
низкоскоростных образований, которые могут соответствовать ”гранитно-мета-
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Рис. 41. Схемы распределения мощностей (а) и строения земной коры (б) в системе поздне
мезозойской континентальной окраины в пределах Сахалина—востока Сихотэ-Алиня по данным 
ГСЗ [Глубинное.... 1971].

На карте показаны иэопахиты коры (в км) и линии сводных разрезов коры. На сводных разрезах 
отмечено расположение секущих профилей ГСЗ. На профилях даны скорости продольных волн. км/с. Римски
ми цифрами обозначены: I — зона вулканического поднятия в пределах Сихотэ-Алиня, II — Западно- 
Сахалинский прогиб—палеожелоб, III — Восточно-Сахалинская зона обдукции, IV — участок наложенной 
Южно-Охотской котловины; арабскими — номера профилей

морфическому” слою. Действительно, если подошва слоя отвечает промежуточ
ной границе со скоростями 6,6—7,2 км/с, выделенной на разрезах восточного 
шельфа Сахалина (профили 20-С и 20-Ц), то мощность слоя изменяется от 8—12 км 
в районе п-ова Терпения до 18 км на траверзе пер. Поясок. Эти величины 
несколько меньше установленных в Сихотэ-Алине. Мощность "базальтового” слоя 
здесь около 15—20 км.

В Западно-Сахалинском прогибе породы коры характеризуются несколько боль
шими средними скоростями (обычно 5,8 км/с), несмотря на наличие мощного 
комплекса терригенно-глинистых пород с низкой плотностью. Промежуточная 
граница со скоростями 6,7—7,0 км/с здесь часто обнаруживается на глубинах 
всего 8—12 км (профили 28, 29-3, 30-3), т.е. мощность "гранитного" слоя в фунда
менте Западно-Сахалинского прогиба может составлять на юге только 4—5 км, 
в районе от пос. Бошняково до Дуэ - около 10—12 км (профиль 18). Уже на верхней 
опорной границе под прогибом нередко фиксируются скорости, приближающиеся 
к скоростям "базальтового" слоя (см. выше). В целом породы фундамента прогиба 
по своим физическим характеристикам оказываются весьма близки к веществу 
"базальтового" слоя, т.е. вероятно содержат значительное количество основного 
и ультраосновного материала. Эти особенности корового разреза могли быть 
связаны с заложением прогиба на субокеанической коре и ее незначительным
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последующим преобразованием. Сейсмические скорости на границе М, опреде
ленные во многих пунктах, варьируют от нормальных до сильно повышенных, 
вплоть до 8,9 км/с вблизи мыса Свободный (на юге .профиля 20-Ц), до 9,0 и 
даже 9,4 км/с на участке от мыса Ламанон до пос. Бошняково (профиль 18). 
Установление аномально высоких скоростей в верхах мантии характеризует, 
по-видимому, напряженное состояние пород под осевой частью Западно-Сахалин
ского прогиба, подвергшихся интенсивному сжатию и уплотнению.

Глубинное сейсмическое зондирование в Татарском проливе дает материал 
для характеристики соотношений Западно-Сахалинского прогиба с зоной Восточ
но-Азиатского вулканического пояса [Глубинное..., 1971]. На профилях 28, 30-3 
и 29-3 сахалинским структурам соответствует прогиб поверхности М до глубин 

,30—35 км. В сторону вулканического пояса прослежен ее постепенный подъем 
вплоть до глубины 18 км у мыса Сюркум. У побережья Приморья зоне вулка
нического пояса соответствует вал в рельефе поверхности М с глубинами ее 20— 
25 км; далее на запад в Сихотэ-Алине поверхность М снова погружается до 
глубины 35 км и больше (см. рис. 41). Сокращение мощности коры менее 30 км 
было отмечено и для Охотско-Чукотского звена вулканического пояса (профи
ли 12-М, 13-С) [Строение..., 1964]. В целом валообразное поднятие поверхности 
М в зоне Восточно-Азиатского вулканического пояса может быть предположи
тельно прослежено на расстояние до 2000 км при ширине порядка 100 км. Таким 
образом, парные структуры позднемелового вулканического поднятия и терриген- 
ного прогиба получают прямое выражение в рельефе границы М. Эта особен
ность в строении системы позднемезозойской континентальной окраины была 
выявлена Ю.В. Тулиной. Сопоставление глубинной структуры позднемезозой
ской и современной континентальных окраин показало их несомненное сходство, 
подтверждающие мнение о единстве процессов, протекавших на западной периферии 
Тихого океана в последние 100 млн лет [Тулина, 1976].

Установленное сходство помогает понять и тектонический смысл крупной 
разломной структуры, давно выявленной в фундаменте Западно-Сахалинского 
прогиба у побережья Сахалина [Гальцев-Безюк, Сычев, 1963; Меланхолина, 
1973]. Возможно, что разломная структура представляет элемент древней сейсмо- 
фокальной зоны, определившей заложение и длительное развитие прогиба-палео- 
желоба, а также сжатие, уплотнение, тектоническое расслаивание и совмещение 
пластин корово-мантийных пород в фундаменте прогиба, выявляемое по повыше
нию сейсмических скоростей в коре ,(и=5,8 км/с), по наличию местами высоко
скоростного горизонта (с ог=7,4-7,5 км/с) в ее подошве. Образование отмечав
шихся участков аномально высоких мантийных скоростей под осевой частью 
прогиба тоже; могло быть вызвано сжатием и напряженным состоянием пород 
в полосе, связанной с древней фокальной зоной. Погружению этой зоны в сторону 
материка отвечает расположение Сихотэ-Алинского отрезка вулканического пояса.

Известные данные о мощностях и скоростные характеристики коры Сахалина— 
Татарского пролива позволяют считать ее континентальной [Глубинное..., 1971]. 
При этом нужно, однако, учитывать и незаконченность формирования коры, 
и влияние на ее структуру позднекайнозойских деструктивных процессов. По 
сравнению с меловой корой Сихотэ-Алиня на Сахалине кора оказывается не
сколько менее мощной и более низкоскоростной, ’’гранитно-метаморфический” 
слой здесь менее развит, чем в Сихотэ-Алине. Особенно малые его мощности 
(от 5 до. 10—12 км) и незавершенность формирования складчатой структуры 
характерны для Западно-Сахалинского прогиба.
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ГЛАВА ТРЕТЬЯ

ПОЗДНЕМЕЗОЗОЙСКИЕ ТЕКТОНИЧЕСКИЕ СОБЫТИЯ 
НА ГРАНИЦЕ КОНТИНЕНТА И ОКЕАНА

Как показывает приведенный обзор, в составе позднемезозойского континента 
на северо-востоке Азии основная роль принадлежит структурам с ранне
протерозойским и меловым возрастом коры. Этим определяются наиболее 
важные рубежи в тектонической истории региона. Ко времени около 1,6 млрд 
лет назад здесь впервые была создана обширная область с корой континенталь
ного типа [Тектоника континентальных..., 1980]. Последующие деструктивные 
процессы привели к значительному раздроблению этой области с образованием 
раздвигов и раскрытием зон со вторичной океанической корой. Однако комплекс 
пород древнего ’’гранитно-метаморфического” слоя не был уничтожен в ходе 
фанерозойских тектонических процессов и сохранился в виде фрагментов раз
личного масштаба. Сибирская платформа представлет собой наиболее монолитный 
континентальный массив с раннепротерозойской корой. Отрезок вулканиче
ского пояса на востоке Алданского щита отвечает, возможно, участку древней 
активной континентальной окраины. Интересно, что и в позднейшее время этот 
участок сохранил свое окраинно-материковое положение.

На всей площади северо-востока Азии новообразование ”гранитного” слоя 
устанавливается только в конце  пе рми — на ча ле  т р и а с а  по периферии Хан- 
кайского массива. Активизация известково-щелочного эффузивного и интрузивного 
магматизма на окраине континента выявляется как в позднепермское время, так 
и в середине девона. Характерна приуроченность вулканических зон к краевым 
частям древних массивов — Ханкайского и Омолонского. На юге Приморья 
распространение вулкано-плутонических комплексов среднего девона и верхней 
перми оказывается одинаковым, что фиксирует постоянство в расположении 
этого отрезка континентальной окраины. Фрагмент позднепермского вулкани
ческого пояса в Южном Приморье сохранился лучше, чем участки более древних 
поясов. Его сочетание с одновозрастным терригенным прогибом позволяет 
с достаточной уверенностью рассматривать эти структуры как элементы актив
ной континентальной окраины, примыкавшей к океаническому бассейну с вулка
ногенно-кремнистой седиментацией [Мазарович, 1985]. Завершение магматического 
процесса и роста ”гранитно-метаморфического” слоя в пределах вулканического 
пояса, отмирание системы активной окраины относится к началу триаса. Раз
витие терригенного прогиба у континентального края продолжалось более дли
тельно.

Как наращение древнего континента молодыми зонами, так и процессы 
его раздробления устанавливаются преимущественно в восточной краевой части, 
вблизи границы со структурами океанического типа. В начале мезозойского 
тектонического цикла дробление окраины континента было проявлено в образова
нии ряда грабенообразных зон. Эти зоны субмеридионального и северо-восточ
ного простирания располагались, возможно, в тылу более крупных ранне
мезозойских раздвигов. Признаком существования последних является, по-види- 
мому, широкое развитие толеитового вулканизма в районах Восточного Примо
рья, Хоккайдо и Сахалина. О раскрытии структур с океанической корой сви
детельствует местами непосредственное налегание мезозойских образований 
на породы меланократового фундамента. Неоднократное проявление деструкции 
в приокеанической полосе, интенсивный размыв с накоплением граувакковых, 
флишоидных и глинистых толщ, мощный базальтовый магматизм и кремнена- 
копление продолжались на северо-востоке Азии на протяжении до 1,5 млрд лет. 
Особенно интересны разрезы нижнемезозойских отложений Сахалина и Сихотэ- 
Алиня, характеризующие осадконакопление в условиях океана и континенталь-
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Рис. 42. Схема перестроек континентальной окраины юга Дальнего Востока в позднемезозойское 
(а) и позднекайнозойское (б) время

/  — древний континент; 2. 3 — элем енты  пермской континентальной окраины : 2— ф рагм енты  вулкани
ческого пояса. 3 — терригенны й прогиб  (палеож елоб?); 4 — поэднем езоэой ский континент; 5—8 — элем енты  
меловой  континентальной окраины : 5 — вулканический пояс (в ал ьб -турон ское время палеодуга), б — палео
ж елоб, 7 — палеоструктура окраи н н ого  м оря (для ал ьб -турон ского  времени), 8 — зона обдукции; 9— И  — 
элем енты  позднекайнозойской  кон тинентальной  окраины : 9 — островн ая дуга, 10 — глубоководны й ж елоб, 
II — котловины  окраинны х морей; 12 — разлом ы . Т ектонические зоны  показан ы  в их соврем енном  поло
жении

ного склона [Мазарович, Рихтер, 1985]. Отмеченные эпизоды сжатия и фор
мирования ’’гранитно-метаморфического” слоя проявились на ограниченных 
площадях и не привели к коренной структурной перестройке.

Становление огромных объемов континентальной коры и общая перестройка 
структур Северо-Восточной Азии относятся к меловому времени. Зоны с новооб
разованной меловой корой спаяли в единый материк древние континентальные 
массивы и значительно нарастили их с востока. Все это складчатые зоны мезо- 
зоид, формирование которых не было строго одновременным на всей площади 
[Тектоника континентальных..., 1980]. В пределах единой области Сихотэ- 
Алиня процесс формирования складчатой структуры также был растянут во вре
мени: от границы юры и мела в западных районах до позднего мела на востоке. 
Тектонические движения раннемелового времени привели к повсеместной текто- 
низации пород: их рассланцеванию, милонитизации, складчатости, к расслаи
ванию и многократному повторению тектонических пластин в верхних горизонтах 
коры, местами — к выведению на поверхность габброидов и ультраосновных 
пород из нижних частей корового разреза. Скучивание в субокеанической коре, 
метаморфизм пород на глубине, местами гранитоидный магматизм (проявленный 
ограниченно) отвечали началу формирования ’’гранитно-метаморфического” слоя 
на западе Сихотэ-Алиня. Масштабы этого явления и его длительность пока 
не ясны. Особенности корообразования, произошедшего аллохтонным путем, 
определили, по-видимому, его незавершенность. Начавшееся преобразование 
коры в Сихотэ-Алине с ростом ее ’’гранитно-метаморфического” слоя продол
жалось не менее 50 млн лет.
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Наиболее значительным моментом всей структурной перестройки на Дальнем 
Востоке представляется а л ь б-с е н о м а н с к о е  в р е м я 1, когда была заложена новая 
тектоническая система континентальной окраины, смещенная к востоку по срав
нению с позднепалеозойской (рис. 42). Ее появление было одновременным 
или непосредственно следовало за сжатием и формированием складчато-надви- 
говой структуры на западе Сихотэ-Алиня1 2. Вулканическая островодужная зона 
востока Сихотэ-Алиня и Западно-Сахалинский прогиб были заложены в пределах 
области с субокеанической корой. Продолжение этих структур может быть 
прослежено в Японии, причем на юго-западе о. Хонсю видно наложение меловой 
вулканической зоны непосредственно на структуры с позднепалеозойским ’’гра
нитным” слоем. В ряде участков Восточно-Азиатского вулканического пояса 
известны магматические проявления в конце юры—начале мела. К альб-сено- 
манскому времени вулканический пояс существовал уже как единая структурная 
зона окраины Азиатского материка. Тектоническая зональность, определившаяся 
в середине мела на западной периферии Тихого океана, обнаруживает значи
тельное сходство с современной. Во фронтальной части континентальной окраины 
здесь также выделялись парные структуры вулканических поднятий и терриген- 
ных прогибов, а в тыловой части — древние аналоги окраинных морей (рис. 43). 
Сходство в общей зональности для мела и кайнозоя дополняется сопоставлением 
структур по ряду признаков: морфологических, палеоэкологических, литологиче
ских, петрологических и геофизических, позволяющих всесторонне охарактеризо
вать элементы меловой континентальной окраины.

При рассмотрении процесса структурной перестройки альб-сеноманского вре
мени одним из узловых следует считать вопрос о синхронности или диахрон- 
ности в заложении элементов системы континентальной окраины. Пока для 
решения вопроса имеется слишком мало биостратиграфических данных. Для про
гибов Западно-Сахалинского и Исикари, отвечающих зоне палеожелоба, можно 
предполагать неодновременность заложения вдоль их простирания. На север
ном участке обособление терригенного прогиба в пределах раннемезозойского 
океанического бассейна относится к сеноману, на участке опорного найбинского 
разреза — вероятно, к альбу—сеноману, в пределах Хоккайдо — к апт-альбскому 
времени. В смежной части Восточно-Азиатского пояса островодужные вулканиты 
оказываются сходными по возрасту, но датировки их недостаточно точны. 
В тылу островодужной зоны наибольшая неустойчивость осадконакопления, 
поступление грубого материала, признаки конседиментационных нарушений 
в осадках фиксируются в апт-альбское время.

Заложение в мелу новой системы континентальной окраины и обособление 
палеожелобов вызвало перестройку всей области Сахалина и Хоккайдо с сохра
нением вулканогенно-кремнистой седиментации только на востоке, с появлением 
здесь островодужных тенденций в развитии магматизма. События этой пере
стройки и нарушений в субокеанической коре отражены в образовании оли- 
стостромовых толщ в центральной части Сахалина, в последующем проявлении 
здесь поднятий и размыва, поставлявшего материал в осадки Западной и Восточ
ной зон [Шуваев, 1969; Рихтер, 1986]. Образование части метаморфических 
пород в центральных районах Сахалина также может относиться к альб-сено- 
манскому возрастному рубежу [Рихтер, 1986]. Таким образом, процесс струк
турной перестройки позднемезозойского времени захватил широкие площади 
на востоке Азии, включая как континентальные, так и океанические зоны.

Расположение меловой континентальной окраины определялось, по-видимому, 
существованием палеосейсмофокальной зоны, следы которой обнаруживаются сейчас

1 Соответствует австрийской фазе складчатости Средиземноморья [Штилле, 1964; Книппер, 1985].
2Для выявления синхронности или диахронности этих событий и суждения о динамике процесса 

необходима более точная датировка складчатости и надвигообразования на западе Сихотэ-Алиня.
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в особенностях корово-мантийного разреза и напряженном состоянии вещества 
под Западно-Сахалинским прогибом. Былому погружению сейсмофокальной зоны 
в сторону материка соответствует и структурная позиция вулканического подня
тия востока Сихотэ-Алиня. Актуалистические сопоставления как поверхностной, 
так и глубинной структуры позволяют предположить здесь развитие субдукции 
океанической плиты под материк Евразии. На начальном этапе субдукции в 
Сихотэ-Алине и Кони-Тайгоносском районе были образованы узкие гряды под
водных и островных вулканов, сопровождавшиеся глубокими линейными проги
бами со стороны океана. Альб-туронские вулканиты восточных районов Сихотэ- 
Алиня, напоминающие ’’зеленые туфы” Японии и Курил, представляют образо
вания такой островной гряды. Сами вулканические постройки сохранились 
фрагментарно. Длительность развития островодужной зоны около 15—20 млн лет. 
Западно-Сахалинский прогиб в начале его развития может быть сопоставлен 
с желобом по характеру флишоидных и глинистых толщ, наличию достаточно 
глубоководных осадков и признаков некомпенсированного погружения. Одновоз
растные отложения в центральной части Сихотэ-Алиня накопились, по-видимому, 
в бассейне окраинного моря; последующие дислокации не позволяют восстано
вить очертания этого бассейна и его строение.

Вулканическая зона Юго-Западной Японии, развивавшаяся на древнем кон
тинентальном основании, существовала в наземных условиях. В тылу ее в апт- 
альбское время были образованы небольшие впадины, заполнявшиеся континен
тальными туфогенно-терригенными толщами3. Погружения во впадинах и в преде
лах ’’Главного Сихотэ-Алинского синклинория” развивались, по-видимому, в 
связи с проявлением растяжений в задуговой зоне. Во впадинах Южного При
морья нарушения древней континентальной коры, возможно, были невелики. 
В зоне ’’синклинория” деструкция предшествующих структур могла быть 
значительной — сравнимой с кайнозойскими процессами в котлови
нах Японского и Охотского морей. Однако обнаружить признаки древних дест
руктивных явлений в тылу островной дуги оказывается чрезвычайно трудно. 
Вообще позднемезозойские аналоги окраинных морей устанавливаются пока лишь 
в немногих районах.

Существование палеоструктуры задугового морского бассейна в Сихотэ-Алине 
оказывается достаточно кратковременным (порядка 20 млн лет). Ее замыкание 
в начале сенона, общее сжатие структур, интенсивное развитие андезитового 
магматизма и метаморфизма на глубине привели к становлению ’’гранитно
метаморфического” слоя мощностью до 15 км и более. Особенности формирова
ния этого слоя характеризуют автохтонный способ корообразования. Зарожде
ние слоя можно предполагать в островодужной структуре, существовавшей 
в альбе—туроне. Основной этап корообразования относится к сенон-дат-  
с к о м у  времени,  когда в Сихотэ-Алине произошло наращение континентальной 
площади за счет задугового бассейна, а узкая островодужная вулканическая 
зона была превращена в окраинно-материковый пояс, развивавшийся вплоть 
до палеоцена (см. рис. 43).

Общий характер магматических серий, определившийся в начале развития 
зоны, сохранился и в конце мела—палеоцене. Однако вулканические проявления 
этого времени отличались более широким площадным распространением, конти
нентальным характером, большей ролью кислых пород, некоторым повышением 
щелочности вулканитов, а также связью с крупными интрузивами гранитоидов. 
Вдоль простирания пояса с юга на север фиксируется изменение состава вул
канитов с появлением, кроме липаритов, также дацитов и андезитов. Повсе
местно преобладало накопление пирокластических толщ, характерно было фор
мирование игнимбритов в наземных условиях. Длительность существования от-
' Впадины изучены в Южном Приморье. В современной структуре участки вулканической зоны и 
впадины оказались значительно разобщенными.
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Рис. 43. Схема строения меловой континентальной окраины: структуры раннего и позднего этапов 
развития системы и современное строение ее коры
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дельных вулканов может быть оценена в несколько миллионов лет. Общая 
продолжительность развития Сихотэ-Алинского звена пояса составляла 40—50 млн 
лет. У восточного края вулканического пояса обособлялись местами выступы 
более древних пород. Восточнее продолжалось развитие терригенных прогибов 
с компенсацией прогибания мощными осадками, глинистыми и терригенными, 
с обилием туфового материала, с признаками подводно-оползневых нарушений 
различного масштаба. На севере Западно-Сахалинского прогиба в результате 
быстрой компенсации глубоководное осадконакопление сменилось прибрежно
морским и паралическим. В южных районах Сахалина существование глубо
кого некомпенсированного трога устанавливается вплоть до кампана. Как и 
в альб-туронское время, вулканическая зона востока Сихотэ-Алиня и Западно- 
Сахалинский прогиб развивались как парные структуры.

Перед фронтом вулканической дуги и палеожелоба на востоке Сахалина 
и Хоккайдо располагалась зона с расчлененным вулканическим и тектоническим 
рельфом. Судя по характеру извержений, для конца мела здесь можно предпола
гать заложение элементов структуры островодужного типа. Однако масштаб 
вулканических проявлений не был значительным, в составе их продуктов резко 
преобладали базальты. Наиболее характерной особенностью восточных районов 
в маастрихт-датское время было надвигообразование и формирование олисто- 
стромовых толщ. На Сахалине скучиванию и выведению на поверхность под
верглись в основном породы самой верхней части субокеанической коры. На 
Шикотане аллохтонная пластина образована габброидами, отвечающими низам 
корового разреза. С формированием чешуйчато-надвиговой структуры в самом 
конце мела было связано массовое проявление динамометаморфизма. Тектони
ческим и вулканическим поднятиям Восточной зоны, по-видимому, отвечали 
участки возрастания мощности коры. Принадлежность Восточной зоны меловой 
континентальной окраине или же краю океанической плиты, подвергшейся ак
креции, остается неопределенной. Представляется вероятным, что в конце мела
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зона заложилась в полосе краевых океанических валов и позднее была об Ауди
рована на континентальную окраину. Таким образом, в самом конце мела в непо
средственной близости к зонам андезитового вулканизма и субдукции на 
Дальнем Востоке развивались также зоны интенсивного скучивания и обдукции 
литосферного материала. Расположение на востоке корневых зон офиолито- 
вых покровов маркирует важную структурную линию (сутуру?) в зоне контакта 
океанической и континентальной плит. Однако связанные с ней тектонические 
движения были весьма кратковременны (порядка нескольких миллионов лет).

В целом к концу мелового времени на востоке Евразии устанавливается 
значительное наращение площадей со зрелой континентальной корой. Процесс 
магмогенерации над зоной субдукции и формирования "гранитного” слоя завер
шился значительно раньше, чем прогибание в палеожелобах. Синхронно с этим 
и несколько позже произошло и окучивание материала в зоне обдукции перед 
фронтом палеожелобов. Только зона самих палеожелобов не претерпела су
щественного сжатия и продолжала унаследованное прогибание. Этому соот
ветствуют характер их корового разреза с незначительной ролью ’’гранитного" 
слоя и весьма простое строение. Длительно фиксированное положение палео
желобов и глубинность их заложения отвечают значительной устойчивости 
зоны субдукции по границе мелового континента и океанической плиты.

Для оценки масштабов тектонического сближения вдоль этой зоны пока 
не удается подобрать надежных геологических реперов. Остается неясным, 
насколько сближены в современной структуре мезозойские образования Запад
ной и Восточной зон Сахалина и Хоккайдо. Достаточно показательны сходство 
апт-альбских вулканогенно-кремнистых толщ в западных и восточных разрезах, 
наличие верхнемеловых разрезов переходного характера в центральной части 
Сахалина, а также поступление обломочного материала из Восточной зоны 
в Западно-Сахалинский прогиб уже в сеноманское время. Тем не менее имею
щиеся данные представляются недостаточными для их однозначной трактовки. 
Сходные разрезы могли принадлежать различным субокеаническим структурам, 
впоследствии сближенным в зоне палеожелоба. Совмещение фрагментов разнород
ных структур возможно и внутри зоны обдукции востока Сахалина и Хоккайдо. 
Однако никаких доказательств существования здесь чужеродных "террейнов", 
транспортированных на многие сотни километров, не получено.

В п а л е о г е н о в о е  в р е мя  зона позднемеловой обдукции явилась ареной 
образования субконтинентальной коры, происходившего при продолжавшемся 
сжатии и надвигообразовании, со слабым развитием гранитоидного магматизма. 
Характерна незавершенность формирования "гранитного" слоя на востоке Сахалина 
и Хоккайдо и его ограниченное площадное распространение. Современные выходы 
пород "гранитного” слоя отмечены выше, в пределах пояса Хидака. Как способ 
континентального корообразования палеогенового времени (преимущественно 
аллохтонный), так и общий план палеогеновых структур, пограничных с океа
ном, были отличны от характерных для активных окраин.

Отмирание системы меловой континентальной окраины представляет важ
нейшее событие начала палеогена. Устойчивые погружения сохранялись только 
в зоне меловых палеожелобов, в частности в Западно-Сахалинском прогибе. 
Развитие прогиба оказывается значительно более длительным, чем парной 
с ним зоны вулканического пояса. После завершения извержений в пределах 
пояса устанавливается постепенное смещение осевой части прогиба к западу 
вплоть до срединной полосы Татарского пролива в настоящее время. Общая 
продолжительность погружений составляет около 100 млн лет. Их фиксирован
ное положение вблизи древней фокальной зоны характеризует, очевидно, 
продолжение глубинного процесса в этой зоне. В Восточной зоне Сахалина 
и Хоккайдо создание "гранитно-метаморфического" слоя с низкой плотностью 
и высокой плавучестью материала обусловило развитие палеогеновых поднятий
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и общей регрессии. Исключение составляла лишь Малокурильская зона. В целом 
к эоцену (— началу олигоцена?) на окраине Азиатского континента преобладали 
поднятия, захватившие и участки вулканического пояса, прекратившего свое 
существование, и структуры Восточной зоны с новообразованной субконти
нентальной корой. В зоне терригенных прогибов (палеожелобов) продолжались 
погружения, значительно ослабленные по сравнению с меловым временем. 
По-видимому, эоцену соответствуют общий спад тектонической активности на 
востоке Азии, изостатическое выравнивание в литосфере и определенная 
стабилизация региона.

Общая последовательность позднемезозойских тектонических событий на юге 
Дальнего Востока восстанавливается в следующем виде: 1) сжатие, скучивание 
и корообразование в западной части Сихотэ-Алиня, не сопровождавшееся сущест
венным гранитным магматизмом (конец юры-начало мела); 2) раскрытие палео
структуры окраинного моря на месте ’’Главного Сихотэ-Алинского синклинория” 
(апт—альб?); 3) заложение восточнее парных зон палеодуги и палеожелоба, свя
занных с древней сейсмофокальной зоной и отвечающих конвергентной границе 
плит; начало островодужного магматизма и генерации ’’гранитно-метаморфи
ческого” слоя (альб—турон); 4) замыкание палеоструктуры окраинного моря и 
складчатость, активное развитие окраинно-материкового вулканического пояса 
и палеожелоба; интенсивный андезитовый магматизм и метаморфизм на глубине, 
формирующие зрелую континентальную кору в Сихотэ-Алине (сенон—даний); 
5) скучивание перед фронтом палеожелоба (Маастрихт—палеоцен); 6) окончатель
ное становление материка на востоке Азии, включившего как древние кон
тинентальные массивы, так и участки, консолидированные в мелу (конец мела); 
7) отмирание меловой системы активной окраины (палеоцен).

8. Зак. 698



ЧАСТЬ ТРЕТЬЯ

ТЕКТОНИКА КАЙНОЗОЙСКОЙ 
КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ ОКРАИНЫ 

СЕВЕРО-ВОСТОКА АЗИИ

Система структур современной континентальной окраины Восточной Азии — 
одна из наиболее тектонически активных на Земле. Во фронтальной части, 
вдоль границы с океаном, система образована вулканическими поднятиями 
островных дуг и прогибами глубоководных желобов, связанными на глубине 
с активной сейсмофокальной зоной. В тыловой части системы обособляются 
котловины окраинных морей и серия небольших грабенообразных структур 
на континенте. Здесь особенно четко видна наложенность системы на древ
ний структурный план. В целом в состав континентальной окраины оказались 
включенными фрагменты как зрелой континентальной коры разного возраста, 
так и субконтинентальной, образованной в палеогене, и, вероятно, океанической 
(см. рис. 23). В некоторой своей части молодая система наследует элементы 
меловых структур континентальной окраины, отчлененные от материка. Такие 
соотношения особенно характерны для района Японии.

ГЛАВА ПЕРВАЯ

СТРУКТУРЫ ОСТРОВНЫХ ДУГ-ЖЕЛОБОВ

Парные структуры вулканических островных дуг и прогибов глубоководных 
желобов прослеживаются по северной и западной периферии Тихого океана 
на расстояние более 20000 км. Протяженность каждой из островных дуг порядка 
1000—2000 км, ширина вулканической зоны может достигать 120 км и более. 
Геолого-геофизические особенности структур островной дуги и желоба — прежде 
всего тектоническое положение и данные о современной сейсмичности — харак
теризуют их как пограничные зоны между континентальной и океанической 
плитами.

ЗОНА ВУЛКАНИЧЕСКИХ ПОДНЯТИЙ

Вулканические поднятия островных дуг Азии исследованы неравномерно. Значи
тельная геолого-геофизическая изученность, а также разнообразие тектонических 
обстановок в пределах К у р и л о - К а м ч а т с к о й  дуги позволяют рассматривать 
ее в качестве тектонотипа для структур двойных островных дуг.

Особенно детально проведено специальное изучение вулканических образова
ний. Важность такого изучения подчеркивал в 40-х годах А.Н. Заварицкий. 
Позднее существенные данные были получены Г.М. Власовым, В. И. Влодавцем, 
С.И. Набоко, Г.С. Горшковым [1967], Э.Н. Эрлихом [1973 и др.], И.В. Меле- 
кесцевым, А.Р. Гептнером, А.Е. Шанцером [Шанцер, Краевая, 1980; и др.], О.Н. Во- 
лынцом, Ю.С. Желубовским [Геология СССР, 1964], Л.Л. Леоновой [1979], 
Г.П. Вергуновым, Е.К. Мархининым, В.Н. Шиловым [1975], К.Ф. Сергеевым
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[1976 и др.], В.И. Федорченко, Р.И. Родионовой [1975], Ю.Л. Неверовым, В.Е. Бев
зом, В.М. Дуничевым, Т.П. Королевой, Б.Н. Пискуновым [1975, 1984], М.И. Стрель
цовым [1976 и др.], В.К. Гавриловым [Гаврилов, Соловьева, 1973], X. Куно 
[1970], А. Миясиро [Miyashiro, 1974], И. Кацуи [Katsui, 1961; Katsui et al., 1978] 
и другими японскими геологами [Геологическое..., 1968; Geological..., 1959—1968; 
Guidebook..., 1976; Geology..., 1977; Foundamental..., 1979]. Недостаточно обо
снованными все еще остаются на Курилах возрастные датировки и сопоставление 
разнофациальных вулканогенных толщ. В целом же имеющийся материал дает 
возможность судить о составе вулканогенно-осадочного комплекса Больших 
Курил, Камчатки и Японии, выделить особенности, характеризующие развитие 
островодужной системы и связь ее с процессами на глубине. Это позволяет 
сравнивать верхнекайнозойские и меловые образования, формировавшиеся на 
континентальной окраине. С такой точки зрения мы и стремились рассмот
реть имеющиеся данные по Большой Курильской гряде. Ряд дополнительных 
сведений приведен по Камчатке и востоку Хоккайдо, где расположены фланго
вые части вулканической зоны.

Курило-Камчатская вулканическая дуга протягивается в северо-восточном 
направлении более чем на 2000 км при ширине обычно до 80—100 км и радиусе 
кривизны около 1900 км (рис. 44). Во фланговых участках она наложена на 
структуры субконтинентальной коры, сформировавшиеся в палеогене. Секущие 
соотношения структур хорошо прослеживаются на о. Хоккайдо, от п-ова Сиретоко 
на запад до гор Кабато (см. рис. 27). В своей средней части островодужная 
зона заложена, по-видимому, на коре океанического типа. Свидетельством 
этого могут служить особенности Центральных Курил, где ’’гранитный” слой не 
сформирован вплоть до настоящего времени и комплекс молодых вулканитов 
перекрывает непосредственно породы геофизического ”базальтового” слоя.

Неоднородность комплекса основания Курильской островной дуги подтверж
дается и составом ксенолитов, вынесенных на поверхность при вулканических 
извержениях [Федорченко, Родионова, 1975]. Породы "гранитного” слоя пред
ставлены в ксенолитах только на северном о. Парамушир, где строение коры 
близко к континентальному. Несколько ксенолитов диоритов и плагиогранитов, 
встреченных на Центральных Курилах, были захвачены, вероятно, из молодых 
интрузивов, известных и на поверхности островов. Образцы роговиков, оквар- 
цованных пород и в небольшом количестве основных сланцев также были обра
зованы по вулканическим и осадочным породам из разреза самой островной 
дуги. Основная часть ксенолитов отвечает по составу породам нижних гори
зонтов коры и отчасти верхней мантии. Это преимущественно габброиды, реже 
амфиболиты или горнблендиты, иногда анортозиты, ультраосновные породы, 
а на севере также и гранулиты. Образцы плагиоклазовых пироксенитов и гра- 
нулитов несут следы высокотемпературных деформаций и перекристаллизации. 
Количество ультраосновных ксенолитов на Курилах невелико, но становится 
более значительным в молодых вулканитах Камчатки [Колосков и др., 1983]. 
Часть из них соответствует по геохимическим особенностям гарцбургитам и дуни- 
там, известным на востоке Камчатки в составе гипербазитовых тел, тектони
чески выведенных на поверхность.

Островодужный комплекс Большой Курильскй гряды включает образования 
неоген-четвертичного возраста [Геология СССР, 1964; Сергеев, 1976; и др.] (рис. 45, 
46). Списки моллюсков из нижних обнаженных слоев разреза отвечают, по-ви- 
димому, холмскому горизонту Сахалина [Решения..., 1982]. Наиболее древние 
формы из свит р. Жемчужной и куйбышевской на о. Итуруп и охотской на 
о. Парамушир, приведенные в списках К.Ф. Сергеевым [1976], могут принадлежать 
олигоцену (по свидетельству Ю.Б. Гладенкова). На западном фланге Курил, 
в пределах Хоккайдо, базальные горизонты комплекса имеют нижнемиоценовый 
возраст (ярус Дайдзима) [Геологическое..., 1968]. В районе Китами они ложатся
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1 — фундамент островодужной зоны (породы "гранитно-метаморфического” слоя: а — мелового возраста, 
б — палеогенового возраста); 2—7 — элементы островной дуги: 2—4 — зона вулканического поднятия: 
2 — кайнозойский вулканогенный комплекс в целом (от олигоцена доныне), 3 — четвертичные вулканические 
постройки и вулканоструктуры, 4 — секущие грабены, 5.6 — внешняя зона островной дуги: 5 — распро
странение близко к поверхности меланократового комплекса основания (предполагаемое по магнитным анома
лиям), 6 — 'верхнемеловые-палеоценовые отложения Малой Курильской гряды, 7 — внутридуговой прогиб; 
8 — зона Курило-Камчатского терригенного прогиба-желоба; 9 — задуговые деструктивные зоны Охот
ского и Японского морей (а — с отсутствием и б — с постепенным выклиниванием "гранитного” слоя); 
10 — наложенные позднекайнозойские впадины в зоне с палеогеновым "гранитным" слоем; II  — унаследован
ные мел-кайнозойские прогибы; 12 — зона скучивания в пределах краевого вала Зенкевича; 13 — участок 
абиссальной котловины; 14 — граница Тихоокеанской плиты; 16 — разломы

непосредственно на дислоцированные мезозойские толщи. На северном фланге 
дуги, выходящем на Камчатку, низы островодужного комплекса относятся, 
возможно, к палеогену (паратунская свита и ее аналоги) [Решения..., 1982]. 
К сожалению, сводные списки фауны, приводимые в ряде работ по Курилам 
[Сергеев, 1976; Жидкова и др., 1971, 1972 и др.], часто не позволяют толковать 
однозначно возраст выделяемых толщ и их положение в разрезе.

На всех островах Большой Курильской гряды в составе комплекса обычны 
вулканические и осадочные породы с большим количеством пирокластов как 
подводного, так и наземного происхождения общей мощностью до 3—5 км. 
Описание разрезов приведено в ряде публикаций [Геология СССР, 1964; Гаври
лов, СолЪвьева, 1973; Пискунов, 1975; Стрельцов, 1976; и др.]. Основные осо
бенности отложений сохраняются в пределах Восточного Хоккайдо и вулканиче
ских зон Камчатки [Геологическое..., 1968; Геология СССР, 1964; Шанцер, 
Краевая, 1980; и др.]. Облик всего комплекса определяется распространением
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Рис. 45. Схема сопоставления разрезов олигоцен-четвертичных отложений в системе Японской 
островной дуги—желоба—окраинного моря по данным [Геологическое..., 1968; Foundamental..., 
1979; Initial..., 1975, vol. 31, 32; 1980, vol. 56/57]

Условные обозначения см. на рис. 25. Римскими цифрами обозначены: I — Центральнояпономорская 
котловина (скв. 301), И — зона "зеленых туфов" Японской островной дуги. Ill — Японский глубоковод
ный желоб (скв. 441), IV — абиссальная плита северо-запада Тихого океана (скв. 303)

разнообразных вулканитов, относящихся преимущественно к известково-щелочной 
серии. Преобладают породы андезитового состава, однако их роль в разных 
районах оказывается неодинаковой.

В нижней части курильского разреза представлен наиболее полный дифферен- 
циационный ряд: базальт—андезит—дацит—липарит (среднепарамуширская серия, 
олигоцен?—нижний миоцен). Наибольшая роль кислых пород отмечена на южном 
о. Кунашир. Во многих разрезах снизу вверх прослежен переход от основных 
пород, к преобладанию более кислых [Пискунов, 1975; Сергеев, 1976]. В целом 
характерен пестрый состав вулканогенного материала, различающегося по петро
графическим особенностям, размерности обломков, их сортировке и окатанности. 
Повсеместно наблюдается преобладание мощных пачек туфобрекчий с плохой 
сортировкой материала и грубой стратификацией. В отдельных мощных пластах 
и в чередовании с туфобрекчиями видны лавобрекчии и лавы. Местами при
сутствуют туфоконгломерато-брекчии, туфы и туфогенные песчаники, иногда 
в переслаивании с алевролитами или туфодиатомитами. Отложения содержат 
фауну морских моллюсков, пласты пиллоу-лав и гиалокластитов — свидетельство 
подводных излияний. Наряду с этим наблюдаются и признаки субаэральных 
условий: древесные остатки, наличие пемзового материала и спекшихся игнимбри- 
топодобных туфов, ожелезненные корки в лавовых пластах. На Хоккайдо, 
в районах Китами и Сиретоко, резко преобладают наземные образования с

117



L с

- у ?к
Ч ° /ч О

.V - liV /.ч-

V-*V* 
О  О  Q
ул>л
L L 

L

•]
Рис. 46. Схема сопоставления разрезов олигоцен-четвертичных образований Большой Курильской 
гряды по данным [Пискунов, 1975; Стрельцов, 1976; Сергеев, 1976; и др.]

Условные обозначения см. на рис. 25, 28

флорой (ярусы Дайдзима и Нисикуросава, нижний—средний миоцен). Вверх 
по разрезу среднепарамушире кой серии обычно увеличивается роль терригенных 
вулканомиктовых пород, преимущественно грубозернистых. Однако мощные эф
фузивно-пирокластические накопления, отвечающие расположению палеовулканов, 
встречаются на разных уровнях разреза.

Общим свойством всех пирокластов, лав и вулканомиктовых осадочных 
пород является интенсивная пропилитизация с образованием вторичных альбита, 
хлорита, эпидота, серицита, пренита, цеолитов, кальцита, кварца, пирита. Такие 
вторичные преобразования, определившие появление "зеленых туфов*”, характерны 
именно для низов островодужного комплекса Японии и Курил. Правда, их 
локальное развитие наблюдается и в более высоких горизонтах, например на 
о. Кунашир. В Японии в ряде случаев установлено локальное проявление про- 
пилитизации в связи с действием гидротерм в зонах разломов. Повсеместное 
"зеленотуфовое" изменение нижнемиоценовых пород японские геологи объясняют 
автометасоматозом, связанным с формированием крупных интрузивов на глубине 
[Геологическое..., 1968; Minato et al., 1956].

На поверхности островов известны субвулканические тела и небольшие 
интрузивные массивы, по-видимому, комагматичные эффузивам среднепарамушир- 
ской серии [Геология СССР, 1964; Стрельцов, 1976; и др.]. Они имеют штокооб
разную и пластообразную форму, размеры в плане до 60 км2. Вариации 
состава пород отвечают ряду от оливиновых габбро до плагиогранитов 
и гранитов. Наиболее значительные выходы гранитоидов известны на о. Кунашир. 
Нижнемиоценовые гранитные интрузивы Камчатки аналогичны курильским 
[Геология СССР, 1964; Молчанова, 1981]. Размеры тел несколько увеличи
ваются (до 130 км2 в плане). Среди пород появляются более кислые дифферен- 
циаты — лейкократовые граниты и аплиты.

В целом формирование нижнемиоценовых эффузивных и интрузивных пород 
Курило-Камчатской зоны отвечает мощной вспышке магматической активности 
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в островной дуге. Именно с этими образованиями могут сравниваться альб- 
туронские вулканиты Сихотэ-Алиня (см. выше). Как для Курильских островов, 
так и для их палеоаналогов устанавливается принадлежность вулканическому 
архипелагу, заложившемуся по границе с Тихим' океаном. Выяснение времени 
заложения вулканической зоны в обоих случаях представляется чрезвычайно 
существенным.

В верхних горизонтах миоцена на Курилах сохраняются состав вулканиче
ских образований и общее преобладание грубых пирокластов. Наблюдается 
лишь определенное увеличение количества терригенных пород из переотложен- 
ного материала ”зеленых туфов” и иногда гранитоидов. Отдельные слои и 
пачки терригенных пород переслаиваются и взаимовклиниваются с вулканитами. 
На многих островах в составе толщ нижнего—среднего и отчасти верхнего 
(?) миоцена (итурупская серия) отмечены на разных уровнях пачки флишоид- 
ного переслаивания опоковйдных алевролитов, туфодиатомитов и туфогенных 
песчаников. По своему характеру они весьма напоминают образования Невель
ской свиты Сахалина (верхи нижнего миоцена). Подобные образования, включа
ющие так называемые твердые глинистые сланцы, известны и в вулканической 
зоне востока Хоккайдо, в составе ярусов Оннагава и Фунакава (средний миоцен— 
низы плиоцена). Помимо морской фауны, в отложениях встречены остатки пресно
водных диатомовых водорослей [Пискунов, 1975]. Вулканические породы большей 
частью имеют основной и средний состав.

Для отложений верхов миоцена и плиоцена (низы утесной серии) наблю
дается обилие пемз среднего и кислого состава в обломочном материале пород. 
Среди вулканитов также всегда преобладают кислые и средние разности как 
на Курилах, так и в пределах Хоккайдо (ярус Китаура, плиоцей). Выше по 
разрезу (верхи утесной серии, плиоцен), на о. Кунашир, также распространены 
дацитовые и липаритовые пемзы, слагающие пачки пемзовых песков, рыхлых 
песчаников и гравелитов. На востоке Хоккайдо известны вулканиты андезитово
го и липаритового состава (ярус Вакимото, плиоцен). На Итурупе и более 
северных островах преобладают лавы и лавобрекчии, реже пирокласты базальтов 
и андезито-базальтов. Наличие пиллоу-лав, обломочно-подушечных брекчий, 
гиалокластитов, специфических аквагенных туфов, прослоев с морской фауной 
свидетельствует о подводных излияниях. Этот материал часто смешивается с 
продуктами наземных извержений: вулканическими бомбами скрученной формы 
или с поверхностью типа ’’хлебной корки”, шлаками и пемзами. Кислые лавы 
местами образуют экструзивные купола, такие, как экструзия мыса Столбча
того на Кунашире. Ряд экструзивных тел представляет собой некки, связанные 
с центрами излияний. Так, на мысе Тетяева (о. Уруп) Б.Н. Пискунов наблюдал 
строение такого тела, сложенного андезито-базальтами и эруптивными брекчиями; 
прослежен переход его в мощный лавовый поток. Вообще же неогеновые вулка
нические постройки Курил подверглись повсеместному разрушению в результате 
абразии и ледниковой эрозии.

В современном рельефе Большой Курильской гряды выделяются именно чет
вертичные вулканические постройки, как наземные (до 160 вулканов), так и под
водные. Они сочетаются с глубокими морскими проливами, что создает конт
растный вулканический и тектонический рельеф. Продукты извержений пол
ностью сопоставимы с неогеновыми породами. Оценки объемов материала 
современных извержений показывают исключительное преобладание пирокласти
ческих продуктов, основная масса которых (более 90%) подвергается быстрому 
размыву и поставляет обломочный материал в море [Мархинин, 1967]. Общая 
мощность неоген-четвертичных осадков в курильских проливах может достигать 
2—3 км [Строение..., 1964; Васильев и др., 1979]. Морские вулканогенно
осадочные пачки и линзы вулканитов чередуются на площади и в разрезе плей
стоцена и голоцена. Изучение их строения и условий формирования дает матери
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ал для характеристики всего островодужного комплекса и может быть исполь
зовано для актуалистических сопоставлений.

Лавы и туфы четвертичных вулканов включают весь спектр состава от основных 
до кислых с общим преобладанием андезитов. Вдоль простирания вулканической 
тоны наблюдается изменение роли пород различного состава в строении четвер
тичных вулканов, подобно тому как это отмечалось для мелового вулканиче
ского пояса. В Северной и Центральной группах Курильских островов известны 
излияния андезитового и базальтового состава, дациты встречаются редко и в 
незначительном объеме. На Южных островах количество дацитов увеличивается, 
особенно на вулканах Львиная Пасть, Менделеева, Головнина. На флангах 
вулканической зоны в пределах Хоккайдо и Камчатки отмечаются значитель
ное увеличение роли кислых пород и повышение кислотности крайних членов 
ряда вплоть до липаритов [Эрлих, 1973; Miyashiro, 1974]. Данные о мощностях 
неоген-четвертичных вулканитов позволяют приблизительно оценить среднюю 
скорость их накопления в 150 м/млн лет.

Характер вулканической деятельности на Курилах разнообразен; преобла
дают эксплозивные извержения, как и в неогене. Местами фиксируются тре
щинные излияния, особенно многочисленные на о. Парамушир. Среди аппаратов 
центрального типа распространены простые шлаковые конусы и чаще страто
вулканы, отвечающие обычно типу Сомма—Везувий, как вулканы Тятя или 
Тао-Русыр. Ряд вулканов (Алаид, Львиная Пасть, Тятя и др.) достигают в попереч
нике 15—20 км при высоте до 2 км и более. Достаточно многочисленны экстру
зивные купола, образовавшиеся в заключительную стадию развития вулкана 
или же располагающиеся обособленно. На ряде островов изучены кальдеры 
проседания диаметром до 8—10 км (Заварицкого, Головнина и др.). Обычно 
кальдеры образованы на крупных стратовулканах. Но часть из них, по-видимому, 
резко наложена на предшествующие структуры и сопоставима по характеру 
с вулкано-тектоническими депрессиями [Федорченко, Родионова, 1975]. С их 
формированием было связано извержение значительных объемов среднего и кисло
го пемзо-игнимбритового материала. На флангах островодужной зоны более 
интенсивные пемзовые выбросы сопровождались формированием крупных кальдер. 
Размеры кальдер увеличиваются до 20—40 км, как это отмечено для кальдер 
Кучаро и Акан на Хоккайдо, Паужетской, Жупановской и других на Камчатке. 
Такие кальдеры представляют собой вулкано-тектонические депрессии, часто 
образованные из нескольких концентрических кольцевых зон с последовательным 
проседанием к центру структуры [Зубин и др., 1971; Эрлих, Мелекесцев, 1973]. 
Амплитуда проседания может достигать 1 км. В ряде случаев наблюдаются 
наложение вулкано-тектонической депрессии на предшествующие образования 
и осложнение ее последующими вулканическими постройками.

Для многих вулкано-тектонических депрессий Камчатки и Японии выявлено 
соответствие изометричным отрицательным (реже положительным) гравита
ционным аномалиям в редукции Буге [Геологическое..., 1968; Зубин и др., 1971]. 
Дефект масс может составлять до 15-1016 г, как было рассчитано для аномалий 
Паужетской и Большесемячинской. Такие оценки аномальных мдсс, связь их с цент
рами кислого вулканизма позволяют предполагать соответствие этих масс рас
положенным в коре промежуточным очагам кислой магмы. Согласно проведен
ным расчетам, условием образования вулкано-тектонических депрессий является, 
вероятно, положение магматического очага не глубже 10 км [Зубин и др., 1971]. 
Строение вулкано-тектонических депрессий Камчатки, их геофизическая характе
ристика, связь с очагами кислой магмы полностью сопоставимы с данными 
по меловым вулканоструктурам Восточно-Азиатского пояса. В последних гранит
ные интрузивы, отвечающие промежуточной магматической камере, нередко 
оказываются на уровне современного эрозионного среза.

В ряде сложных вулканических структур Курило-Камчатской зоны выбросы
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кислой пирокластики и образование кальдер фиксируются в среднем—позднем 
плейстроцене вслед за массовыми андезито-базальтовыми излияниями [Эрлих, 
1973]. Общий объем изверженного кислого материала для Камчатки 2000— 
2500 км3. В голоцене масштаб кислого вулканизма резко сокращается, сменяясь 
андезито-базальтовыми излияниями. Голоценовые вулканические центры на 
Курильских островах или смещены относительно плейстоценовых, или же раз
вивались унаследованно в течение 1—2 млн лет (вулканы Менделеева, Берута- 
рубе и др.).

Четвертичные вулканогенные образования Курил не подвергались существенным 
дислокациям. Наклон слоев лав и пирокластов определяется их положением 
на склонах вулканов и достигает в ряде случаев 30—40° и более. В неогеновых 
отложениях обычны небольшие разломы, изгибы слоев и пологие складки, линей
ные или брахиформные. В условиях вулканических островов удается просле
живать лишь их фрагменты, обычно имеющие простирание, близкое к обще
курильскому (или под небольшим углом к нему), и протяженность до 30 км. 
Проведение специальных замеров показывает преобладание в слоях среднего 
миоцена—плиоцена наклонов в 10°, в нижнемиоценовых слоях — наклонов 
в 20° [Стрельцов, 1976]. Более крутые углы наклона встречаются локально 
в связи с приразломными нарушениями. Изменение степени дислоцированности 
отложений снизу вверх по разрезу при отсутствии региональных угловых 
несогласий внутри островодужного комплекса свидетельствует о длительной 
тектонической подвижности зоны и постоянном структурообразовании, проис
ходящем по мере роста вулканического поднятия. Этому соответствует и нали
чие на островах разломных нарушений разного возраста. С продольными раз
ломами часто связаны участки дробления и гидротермального изменения пород, 
цепочки гранитоидных интрузий нижнего миоцена и линейное расположение 
групп четвертичных вулканов, наблюдаемое, например, на п-ове Сиретоко, 
о. Уруп и др. Судя по структурному рисунку, для некоторых продольных раз
ломов предполагается сравнительно небольшие сбросо-сдвиговые перемещения 
[Стрельцов, 1976].

В общей структуре Большой Курильской гряды по батиметрическим и сейсми
ческим данным установлена целая серия разломов, расположенных часто под 
небольшим углом к общему простиранию. Крупные острова с их цоколем отве
чают горстовым структурам и увенчаны современными вулканическими построй
ками. Проливы Буссоль, Фриза, Кунаширский и др., некоторые перешейки 
на островах представляют собой грабены, частично выполненные осадками. 
На флангах островной дуги четко видны кулисное расположение этих структур и 
признаки их связи с растяжением в коре. На юге, от о. Уруп до района Дайсецу— 
То кати, каждая из вулканических групп с юго-запада подставляет предыду
щую, несколько отклоняясь от общекурильского простирания к северу. На 
севере, в пределах Камчатки, в расположении структур наблюдается после
довательное смещение на северо-запад с отклонением к северу от общего про
стирания. Такое расположение зон проницаемости и вулканизма, по мнению 
М.И. Стрельцова [1976, 1977], соответствует общему левому смещению на южном 
фланге дуги и правому смещению на севере. Такому перемещению структур 
и продольному растяжению в Курило-Камчатской дуге отвечают и существование 
продольных левых сдвигов на южных островах, и преимущественная ориентиров
ка даек, поперечная к дуге [Стрельцов, 1976], и данные по механизмам очагов 
современных землетрясений (см. ниже).

Представление о составе пород островодужного комплекса основано на боль
шом количестве силикатных анализов (см. таблицы в кн.: [Петрохимия..., 1966; 
Горшков, 1967; Пискунов, 1975; Гаврилов, Соловьева, 1973; Сергеев, 1976; Ерма
ков и др., 1977; Молчанова, 1981; Katsui 1961; Katsui et al., 1978]). Данные по содержанию 
малых и редкоземельных элементов в породах более ограничены [Балашов, 1976;
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Леонова, 1979; Пополитов, Волынец, 1982; Katsui et al., 1978]. Все имеющиеся 
материалы свидетельствуют о несомненных вариациях состава пород, наблюда
емых даже для продуктов извержений одного вулкана. В целом все же устанав
ливаются петрохимическая общность вулканитов разного возраста и соответствие 
им по химизму интрузивных образований [Федорченко, Родионова, 1975; Молча
нова, 1981; и др.]. В разновозрастных ассоциациях существенно изменяются 
только количественные соотношения пород.

Специфическими особенностями всего комплекса являются: значительное 
насыщение пород SiCh, высокое содержание АЬОз (до 18—20% и больше в основных 
разностях) и постоянно низкое содержание ТЮг (около 1% в базальтах и габбро). 
Большая часть вулканитов и интрузивных пород отличается высокой известко- 
вистостью (до 10—12% СаО в основных породах). Щелочность их при этом 
обычно умеренная: щелочно-известковый индекс Пикока на Курилах составляет 
обычно не менее 61,0—61,5, на Камчатке — не менее 60,0 [Пискунов, 1975; Молча
нова, 1981]. Только в породах с ’’зеленотуфовым” измненением индекс уменьшается 
до 59,0 за счет вторичного повышения щелочности. Наиболее известковыми 
оказываются на Курилах породы верхнего миоцена—плиоцена и четвертичные 
(индекс Пикока до 67,0 и 64,0 соответственно). Значения индекса Пикока показы
вают принадлежность курильских вулканитов крайне изестковистым образованиям 
известково-щелочной серии и серии островодужных толеитов. При изучении 
естественных вулканических ассоциаций четкое разграничение этих серий не 
всегда оказывается возможным. В ряде участков Камчатки и Хоккайдо при
сутствуют в небольшом объеме также щелочные породы.

Средние составы неоген-четвертичных вулканитов Курильских островов пред
ставлены в табл. 9 и на рис. 47. Составам пород от базальтов до липаритов 
на графиках отвечает единый эволюционный тренд, типичный для известково
щелочной серии. Он характеризуется накоплением кремнезема (вплоть до 73%) 
и щелочей (до 5% в дацитах и липаритах). Особенно быстрым оказывается 
рост содержания КгО. Одновременно в породах наблюдается уменьшение желе- 
зистости, глиноземистости и известковистости. Содержание ТЮг уменьшается 
в кислых членах ряда до 0,4% и менее.

При изучении вулканических толщ, в частности ’’зеленотуфовой”, а также 
многофазных интрузивных массивов на островах Кунашир и Парамушир уста
новлено последовательное изменение состава пород, отвечающее эволюционному 
тренду, видному на графиках. Во всем разрезе островодужного комплекса 
эта последовательность неоднократно повторяется, нередко с отсутствием основных 
или кислых ее членов. В целом закономерного изменения состава пород в нео- 
ген-четвертичном разрезе не происходит.

При единстве составов пород всего островодужного комплекса допустимо 
использовать для более детальной его характеристики данные по химизму 
одной из возрастных ассоциаций с полным дифференциационным рядом. 
Данные по четвертичным вулканитам являются наиболее представительными 
в силу их хорошей изученности и проведенного обобщения петрохимического 
материала [Леонова, 1979; Katsui et al., 1978] (см. рис. 47). По средним составам 
четвертичные вулканиты существенно не отличаются от пород всего островодуж
ного комплекса. Вариации щелочности четвертичных пород позволяют выделить 
три серии: известково-щелочную, островодужную толеитовую и островодужную 
щелочную. Известково-щелочные породы резко преобладают как на Курилах,

Рис. 47. Тренды дифференциации островодужных серий Курило-Камчатской дуги
1 — для всего позднекайнозойского вулканического комплекса; 2—4 — для четвертичных 

пород Курильских островов: 2 — известково-щелочной серии, 3 — щелочной серии, 4 — то- 
леитовой серии; 5 — для четвертичных пород п-ова Камчатка. Точки соответствуют средним соста
вам пород, приведенным в табл. 9
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Т а б л и ц а  9
Химический состав вулканических пород Курило-Камчатской островодужной зоны, % вес.

О кисел Породы неоген-четвертичного комплекса в целом

l ( 129) 2(168) 3(239) 4(3) 5(77) 6(12) . 7(38)

SiO: 50,43 54,70 59,68 62,61 66,29 69,58 72,70
Т Ю2 1,02 0,95 0,78 0,50 0,57 0,24 0,35
АЬОэ 18,01 18,06 17,43 16,44 16,32 13,63 13,62
Fe2Oj 4,62 4,02 3,64 2,61 2,50 1,45 1,23
FeO 5,59 4,64 3,50 2,17 2,02 0,98 1,82
MnO 0,11 0,18 0,10 0,12 0,09 0,03 0,08
MgO 6,34 4,24 3,15 1,77 1,45 0,76 0,83
CaO 10,08 8,33 6.81 4,10 4,36 2,08 2,14
Na20 2,80 3,05 3,29 3,77 3,95 3,58 3,97
k 2o 1,30 1,15 1,44 2,39 1,90 2,40 2,08

Окисел Четвертичные вулканические породы Курильских островов

8(48) 9(7) | 10(78) 11(16) 12(13) 13(22) 14(5)

S i02 51,46 48,72 56,95 62,24 67,31 51,86 50,93
T i0 2 . 0,9 1,02 9,87 0,89 0,8 0,97 0,93
АЬОэ 18,56 17,27 17,43 16,65 14,54 19,26 15,97
FezOj 3,8 4,32 3,02 2,42 1,47 3,31 3,59
FeO 6,43 5,88 5,17 4,13 2,51 5,32 5,52
MnO 0,19 0,11 0,15 0,18 0,14 0,17 0,17
MgO 4,36 7,68 3,67 2,56 1,19 4,28 7,69
CaO 9,97 11,03 7,87 5,6 3,98 9,58 10,25
Na20 2,7 2,22 3,00 3,27 4,16 2,95 2,66
k 2o 0,89 0,86 1,15 1,31 1,45 1,49 1,48

О кисел Четвертичные вулканические породы Курильских островов

15(46) 16(19) 17(28) 18(38) 19(26) 20(12) 21(2)

S i0 2 57,24 61,04 51,09 56,46 62,98 67,7 74,02
T i0 2 0,68 0,57 0,82 0,85 0,73 0,69 0,33
АЬОэ 18,00 17,31 19,06 17,4 16,08 14,88 13,12
Fe20 , 3,13 2,45 3,53 3,36 2,81 1,98 1,02
FeO 4,42 3,75 6,72 5,6 3,7 2,55 2,18
MnO 0,12 0,12 0,18 0,17 0,17 0,13 0,09
MgO 3,46 2,46 4,64 3,55 2,17 1,4 0,18
CaO 7,19 6,18 10,25 8,44 6,00 4,18 2,58
Na20 2,68 2,87 2,46 2,82 3,38 3,86 3,54
k 2o 1,89 2,13 0,47 0,51 0,67 0,76 0,96

Окисел Четвертичные вулканические породы п-ова Камчатка

22(274) 23(157) 24(219) 25(158) 26(42) 27(21)

S i0 2 51,88 50,94 56,62 62,47 67,9 71,12
ТЮ2 1,05 l-,03 0,94 0,79 0,51 0,44
АЬОэ 18,52 16,62 17,66 16,57 15,45 14,20
Fe20 , 3,48 3,17 2,8 2,32 1,72 0,87
FeO 5,92 6,28 4,85 3,39 2,0 2,18
MnO 0,18 0,17 0,16 0,14 0,10 0,13
MgO 4,78 7,56 3,74 2,14 1,29 0,68
CaO 9,04 9,43 7,37 5,05 3,3 2,18
Na20 3,17 2,9 3,52 4,18 4,17 4,51
k 2o 1,13 1,08 1,34 1,95 2,33 2,96*

П р и м е ч а н и е . Приведены средние составы пород. 1—7 — по данным [Петрохимия..., 1966; Горшков, 1967; 
Сергеев, 1976; Молчанова, 1981; и др.]: 1 — базальты, 2 — андезито-баэальты, 3 — андезиты, 4 — андеэито-дациты, 
5 — дациты, 6 — липарито-дациты, 7 — липариты; 8—27 — по данным Л.Л. Леоновой [1979]: 8—12 — породы извест
ково-щелочной серии, 13—16 — породы щелочной серии, 17—21 — породы серии островодужных толеитов. 22—27 — 
породы четвертичного комплекса в целом (8. 13, 17, 22 — высокоглиноземистые базальты; 9, 14, 23 — магнезиальные 
базальты, 10, 15, 18. 24 — андезиты; 11, 16, 19, 25 — андеэито-дациты; 12, 20, 26 — дациты; 21. 27 — липарито-дациты).
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Т а б л и ц а  10
Содержание редкоземельных элементов в породах Курило-Камчатской зоны

Окисел, % вес 
Элемент, г/т

1 2(2) 3 4 5 6(3) 7 8

S i0 2 50,72 61,56 70,6 46,04 59,26 53,09 60,69 54,14
К2О 1,0 2,01 2,45 0,82 2,57 0,56 1,57 0,41
La 8,9 14,6 13,8 8,4 13 4,3 13,7 2,1
Се 14,5 11,8 31 15,6 19,5 8,9 38,9 6,6
Nd 12 16,2 17,5 12 18,5 5,9 — —

Sm 3,7 4,4 4,5 3,7 5,8 1,7 5,8 2,3
Eu 1,1 0,8 0,7 1,2 1,4 0,6 1,62 0,83
Tb — 1,1 1,0 0,8 1,4 0,4 0,96 0,59
Yb 2,1 2,6 1,8 1,9 3,1 1,5 4,7 2,5
Lu — 0,5 — — — 0,3 0,73 0,43
La/Sm 1,6 2,1 2,0 1,5 1,4 1,6 1,5 0,6

Окисел, % вес 9 10(2) 11(2) 12 13(5) 14 15(2) 16
Элемент, г/т

55,41
1,34

18,6
44,1

4,6
1,34
0,58
1.5 
0,29
2.6

S i0 2 71,25 53,93 69,34
K2O 1,91 0,37 0,91
La 13,7 2,05 6,8
Ce 33,3 7,8 22,8
Nd — — —

Sm 3,2 2,1 5,4
Eu 0,86 0,84 1,76
Tb 0,50 0,73 1,3
Yb 2,0 2,5 5,6
Lu 0,43 0,38 0,88
La/Sm 2,8 0,6 0,8

57,54 59,31 71,57 50,10
1,07 1,65 3,39 1,05
3,9 14,5 20,5 9,0

12,0 35,6 50,8 28,0

2,2 4,5 3,9 4,6
0,83 1,22 0,53 1,34
0,61 0,77 0,48 0,85
2,1 2,5 2,3 2,8
0,28 0,40 0,51 0,40
1,2 2,1 3,4 1,3

Пр и м е ч а н и е .  Для пород Камчатки и Курил приведены аналитические данные Ю.А. Балашова [1976], для 
пород о. Хоккайдо — данные И. Кацуи с соавторами [Katsui et al., 1978]. Анализы пород: 1—3 Восточной Камчатки 
с вулканов: I, 12 — Карымского, 3 — Сопки Гейзерной; 4—6 — Курильских островов с вулканов: 4 — Островного, 
5 — Крашенинникова, 6 — Заварицкого; 7 —16 — о. Хоккайдо с вулканов: 7 — Сиретоко-Иводзан, 8, 9 — Кучаро, 
10, 11 — Масю, 12 — Ме-Акан, 13 — Дайсецу, 14, 15 — Токати, Шоканбецу. В случае среднего состава породы в 
скобках указано количество анализов.

так и на Камчатке. Относительная встречаемость толеитовых и щелочных 
пород составляет по 10—20%. Большей частью наблюдается их сочетание с порода
ми известково-щелочной серии — как в единой вулканической постройке, так 
и в ходе одного извержения, например на вулкане Толбачик в 1975—1976 гг. Тесная 
пространственная связь дополняется и значительной близостью составов вулка
нитов (см. табл. 9). Основное различие серий заключается в степени их литофиль- 
ности — преимущественно в содержании К и Rb [Леонова, 1979]. В породах 
толеитовой и щелочной серий содержание К и Rb может изменяться вдвое по 
сравнению с известково-щелочными породами той же кислотности. В толеитовой 
серии низкая литофильность пород коррелируется с некоторым обогащением 
их железом и кальцием по сравнению с известково-щелочной серией. От океаниче
ских толеитов их отличают большее насыщение SiC>2 и АЬОз, более высокая 
литофильность и низкое содержание ТЮг, Ni, Со, а также наличие более кислых 
дифференциатов в составе серии.

Весьма существенной оказалась разница в поведении редкоземельных элементов, 
установленная для вулканитов разных серий на островах Курильских и Хоккайдо 
(табл. 10, рис. 48) [Балашов, 1976; Katsui et al., 1978]. Анализы островодуж-
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Рис. 48. График распределения редкоземельных элементов в четвертичных вулканических породах 
Курило-Камчатской островной дуги [Балашов, 1976; Katsui et al., 1978]

Точки соответствуют составам пород, приведенным в табл. 10

ных толеитов дают картину слабофракционированных редкоземельных элементов, 
близкую к известной в океанических толеитах, как это видно для пород вулка
нов Масю, Кучаро и Ме-Акан. Примитивные разности базальтов имеют 5—8-крат- 
ное обогащение редкоземельными элементами по сравнению с хондритом, более 
дифференцированные породы — обогащение вплоть до 20—25-кратного (иногда 
значительно больше). Величина отношения La/Sm обычно составляет менее 1,0 и 
почти не изменяется по мере увеличения кислотности пород, как это иллюст
рируется материалами по вулкану Масю. В анализах пород известково-щелочной 
серии обнаруживается распределение редкоземельных элементов, сходное с остров
ными толеитами и отчасти щелочными базальтоидами океана. Такая картина 
распределения редкоземельных элементов видна в породах вулканов Сиретоко- 
Иводзан, Токати, Дайсецу и Шоканбецу, многих курильских и камчатских вулка
нов. Обогащение легкими лантаноидами возрастает в них от 25—30-кратного 
по сравнению с хондритом до 60-кратного. При этом обогащение тяжелыми 
редкоземельными элементами постоянно остается близким к 10—20 кратному, 
редко больше. Величина отношения La/Sm составляет в базальтах около 2,0 и 
постепенно увеличивается по мере возрастания кислотности и щелочности пород, 
достигая более 3,0 в андезито-дацитах и более 5,0 в липаритах. Характерно 
наличие в ряде образцов отрицательной европиевой аномалии. В щелочных по
родах с вулкана Шоканбецу на западе обогащение легкими редкоземельными 
элементами происходит до 60-65-кратного при некотором обеднении тяжелыми 
(до 8-кратного). Отношение La/Sm в основных членах ряда немного превышает 
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2,0 и быстро возрастает в более кислых, достигая в андезитах 4,0,в андезито- 
дацитах 5,0 и более. Интенсивное обогащение пород лантаном по сравнению 
с тяжелыми редкоземельными элементами коррелируется с быстрым накоплением 
в них К, Ва и других литофильных элементов, с резким сокращением элементов 
подгруппы железа. Эти данные характеризуют различный ход фракционирования 
редкоземельных элементов при дифференциации расплавов: 1) в толеитовой серии —
3—4-кратное накопление всех элементов без изменения их распределения; 2) 
в известково-щелочной серии — накопление только легких их лантаноидов, 2- 
кратное по сравнению с начальным; 3) в щелочной серии — также обогащение 
легкими лантаноидами, происходящее в более быстром темпе и сопровождающееся 
некоторым деплетированием тяжелыми элементами.

Исследования по изотопии стронция в породах Курило-Камчатской дуги [Хедж, 
1977; Виноградов и др., 1984; Katsui et al., 1978] показывают единство всех 
островодужных ассоциаций, характеризующихся близкими значениями 87Sr/86Sr. 
Для Восточного Хоккайдо они охватывают интервал 0,7028—0,7039 (27 анализов), для 
Камчатки 0,7031—0,7036 (11 анализов), для Курил и отчасти Камчатки — 0,7027— 
0,7037 (70 анализов). Эти цифры сравнимы с известными для абиссальных океани
ческих базальтов и отвечают предполагаемым мантийным изотопным отношеням.

Все петрохимические особенности островодужного комплекса показывают 
единство пород каждой из серий и непрерывность тренда дифференциации 
расплава. Начальный состав расплавов, отвечающий базальтам, по
стоянно низкие значения отношения 87Sr/86Sr, высокие значения отношения 
3Не/4Не, независимость эволюционного тренда от характера земной коры могут 
свидетельствовать об их мантийном происхождении без участия контаминации 
породами древней континентальной коры [Горшков, 1967; Леонова, 1979; Молча
нова, 1981; Пополитов, Волынец, 1982; Поляк, Толстихин, 1983; Katsui et al., 
1978]. Близость химизма трех островодужных серий1, наличие образований 
переходного характера, комплементарность состава толеитовой и щелочной 
серий по ряду литофильных элементов, последовательное или даже почти 
одновременное формирование пород разных серий в ходе развития одного вулка
на говорят об их несомненном генетическом родстве.

Картина распространения пород разных серий в пределах Курило-Камчатской 
дуги при рассмотрении детального материала оказывается достаточно пестрой 
[Леонова, 1978]. В самом общем виде здесь выявляется определенная попереч
ная зональность с увеличением щелочности вулканитов от океана в сторону 
континента [Куно, 1970; Горшков, 1967; Пискунов, 1976, 1984; Леонова, 1979; 
Пополитов, Волынец, 1982; Katsui et al., 1978]. Эта зональность устанавливается 
при рассмотрении среднего состава пород* 2, а также приуроченности крайних 
tio щелочности типов пород к той или иной зоне. Так, Г.С. Горшков показал, 
что в Главной зоне Курильских островов и на востоке Камчатки распространены 
наиболее известковые породы (промежуточные между типами Пеле и Лассен- 
Пик). Западнее щелочность пород возрастает и в крайних западных выходах, 
на курильских вулканах Ширинки и Пик Фусса, на Срединном хребте Камчат
ки, появляются щелочные породы (близкие к типу Йеллоустоун). Повышение 
щелочности четвертичных вулканитов выражается в изменении индекса Пикока 
от 64,0 в Главной зоне Курил до 61,0 (?) на западе.

Зональность в распространении пород разной щелочности и приуроченность

'Для островодужных базальтоидов отмечалась некоторая условность их отнесения к одной из трех 
серий, так как никакой дискретности химических параметров в них не наблюдается [Лутц, 1980].

2 Критерии повышения щелочности у разных авторов оказываются различными. Используются данные 
то по общей щелочности пород (N a20+K :0, X. Куно), то по соотношению щелочности и глиноэемис- 
тости (NajO+KiO)/ АЬОд, А. Сугимура), то по недосыщенности пород SiO: и появлению нормативных 
щелочных минералов.
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их к участкам островной дуги с различной глубиной сейсмофокальной зоны 
привели исследователей к заключению о различиях в глубине формирования 
родоначальных магм для этих вулканитов, q6 определенном соответствии 
глубины расположению очагов землетрясений [Куно, 1970; Рингвуд, 1981; и др.]. 
Были предложены непосредственные количественные корреляции между глубиной 
сейсмофокальной зоны и щелочностью вулканитов (по К2 О) [Dickinson, Hatherton, 
1967]. Однако эти корреляции не были строго обоснованы. Позднее для разных 
островодужных зон были выявлены значительные вариации в соотношении содержа
ния КгО и глубины сейсмофокальной зоны [Nielson, Stoiber, 1973]. В свете 
имеющихся данных природная картина представляется значительно более сложной. 
Для ее характеристики необходимо учитывать намечающуюся генетическую 
связь пород разных серий и их совместное извержение на вулканах Толбачик, 
Малый Семячик и др., а также сложную внутреннюю зональность в каждой 
из основных зон, выявленную на Камчатке [Пополитов, Волынец, 1982]. Весьма 
показательны изменения пород вдоль простирания островной дуги, независимые, 
по-видимому, от положения сейсмофокальной зоны.

Продольная зональность Курило-Камчатской вулканической дуги, возможность 
ее сопоставления с особенностями земной коры были отмечены Э.Н. Эрлихом, 
И.В. Мелекесцевым [1973], Л.Л. Леоновой [1979] и другими исследователями. 
Так, уже упоминалось о повышении кислотности пород на флангах дуги, в пределах 
Камчатки и Хоккайдо. Объем кислого материала четвертичных извержений 
на Камчатке оказывается на 1—2 порядка больше, чем в нормальной островной 
дуге той же протяженности; содержание БЮг в наиболее кислых разностях 
составляет до 72% и больше (против менее 65% в пределах Курил) [Эрлих, Мелекес- 
цев, 1973]. Одновременно на Камчатке происходит и возрастание литофильности 
четвертичных образований. При Одинаковом содержании SiCh они содержат 
здесь несколько больше К2 О, Na20, ТЮ2 , Li, Rb и целого ряда литофильных 
элементов, но меньше СаО и элементов подгруппы железа [Леонова, 1979] 
(см. табл. 9, рис. 47). В результате состав четвертичных вулканитов Камчатки 
приближается к составу пород верхнемелового вулканического комплекса Сихотэ- 
Алиня (см. выше).

В пределах камчатского фланга дуги значительные изменения состава пород 
происходят на северном окончании Восточной вулканической зоны. Здесь группа 
вулканов от Карымского до Кроноцкого характеризуется развитием пород 
толеитовой и известково-щелочной серий. Севернее, в группе вулканов Тумрок, 
Кизимен и Гамчен, исчезают толеиты и в небольшом количестве'появляются ще
лочные породы. Далее к северу Восточная зона вулканов продолжается или кулисно 
подставляется вулканами Центральной Камчатской депрессии с распространением 
известково-щелочных и в значительном объеме также щелочных пород. Те же 
изменения четвертичных вулканитов могут быть прослежены в пределах Хоккайдо 
[Katsui, 1961; Katsui et al., 1978]. В вулканической группе Сиретоко—Акан, как и на 
Кунашире, распространены толеитовые и известково-щелочные породы. Так, 
для вулканов района Акан—Кучаро установлены излияния базальтов и андезитов 
толеитовой серии на начальном этапе, выбросы кислой пирокластики известково
щелочного состава — в конце. Западнее, в группе Дайсецу—То кати, расположенной 
кулисно относительно Сиретоко—Акан, вулканиты толеитовой серии отсутствуют, 
в составе известково-щелочной серии увеличивается роль кислых дифференциатов 
и возрастает щелочность всех пород. На западном окончании вулканической 
зоны для вулкана Шоканбецу характерно сочетание пород известково-щелочной 
и щелочной серий. Возрастание щелочности происходит здесь главным образом 
за счет калия и коррелируется с ростом содержания ряда литофильных элементов, 
включая легкие лантаноиды.

В целом вулканогенный островодужный комплекс Курило-Камчатской зоны 
имеет сложное строение, с частыми фациальными переходами, сменой морских
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отложений континентальными, с местными размывами, с невыдержанной мощ
ностью пачек и пластов, с сочетанием эффузивных и интрузивных образований. 
Лаво-пирокластические накопления, связанные с палеовулканами, обнаруживаются 
в разных районах на различных уровнях разреза. Известная длительность су
ществования вулканов 1—2 млн лет. В ходе извержений нередко наблюдались 
переход от основных пород к более кислым, смена толеитов известково
щелочными образованиями или же известково-щелочных — щелочными. Подобная 
же смена наблюдается и по латерали.

Во фланговых частях островной дуги, где вулканическая зона наложена 
на более древние структуры с континентальной корой, происходит целый ряд 
закономерных изменений. Здесь вулканическая зона значительно расширяется, 
включая район Китами в центральной части Хоккайдо, Срединный хребет 
на Камчатке. Ширина ее между Кроноцким и Ичинским вулканами достигает 
более 200 км, что сравнимо с шириной молодого вулканического пояса Анд. 
В составе неоген-четвертичного комплекса увеличивается количество континен
тальных пород, особенно в верхних горизонтах. Среди вулканических продуктов 
значительно возрастает роль кислых пород, обычно пирокластических, нередко 
представляющих собой игнимбриты. Увеличивается литофильность всех вулка
нитов, уменьшается их известковистость, и соответственно снижается индекс 
Пикока. Повышается также и кислотность интрузивных образований, слагающих 
вместе с вулканитами единые вулкано-плутонические ассоциации. Размер и 
количество интрузивов увеличивается по сравнению с курильскими. При внед
рении гипабиссальных гранитоидных тел на глубинах в несколько километров 
происходят гигантские взрывы, сопровождающиеся образованием кальдер и круп
ных вулкано-тектонических депрессий. Все эти изменения, происходящие в Курило- 
Камчатской дуге, показывают, что на флангах она приобретает черты типичного 
окраинно-материкового вулканического пояса.

По составу вулканических образований и связи их с интрузивными гранито- 
идами, по распространению стратовулканов, осложненных кальдерами, и вулкано
тектонических депрессий с мощными пемзовыми накоплениями молодые вулкани
ты Камчатки-и Хоккайдо чрезвычайно близки образованиям мелового Восточно- 
Азиатского пояса на основном этапе его развития. Вулканический комплекс 
Курил сопоставим с породами начального, островодужного, этапа развития 
пояса [Меланхолина, Молчанова, 1977]. Длительность существования Курильской 
островодужной зоны около 30 млн лет. Формирование здесь вулканогенного 
комплекса и структурообразование продолжаются доныне и могут изучаться 
как современный процесс. Это представляет особенный интерес для выявления 
очагов андезитовой магмы и наблюдения их связи с активной сейсмофокаль- 
ной зоной.

Сведения о существовании магматических очагов и их параметрах были получены 
геофизическими методами. Выше упоминались данные о гравитационных анома
лиях над кальдерами и вулкано-тектоническими депрессиями Паужетской, Боль- 
шесемячикской, Хангарской и др., которые могут отвечать интрузивам кислого 
состава, представляющим собой периферические магматические очаги с верхними 
кромками на глубине 5—6 км. Сейсмические исследования на Камчатке позволили 
получить данные и о характере среды под вулканами Ключевской, Авачинско- 
Корякской и Толбачикской групп [Фарберов, 1974; Федотов, 1976, и др.; Аносов 
и др., 1977; Балеста, 1984]. Так, под вулканом Безымянным в Ключевской 
группе на глубине отЛО д 20 км было обнаружено изометричное (около 15 км в 
поперечнике) аномальное тело с пониженными вязкоупругими параметрами 
(упл=5,3 км/с по сравнению с 6,6—6,7 км/с в окружающей среде). Под Авачинским 
вулканом и конусами Толбачикской группы выявлены близповерхностные тела 
(на глубине 1,5—2 км), аномальные свойства среды фиксируются и на более 
глубоких уровнях.

9. За к. 698 129



Во всех аномальных объектах наблюдались понижение скоростей продольных 
и поперечных волн, а также резкое затухание поперечных волн, свидетельст
вующее, по-видимому, о частично расплавленном состоянии вещества. Поэтому 
обнаруженные неоднородности рассматриваются предположительно как современ
ные периферические магматические очаги вулканов. Под Ключевской Сопкой 
и Корякским вулканом зафиксированы также вертикальные аномальные тела 
(несколько километров в поперечнике), уходящие на глубину, которые рассматри
ваются исследователями как ’’магмоводы” от глубинного источника к поверхности. 
Наличие расплавов в составе аномальных магматических тел подтверждается 
и результатами магнитотеллурического зондирования [Зубин и др., 1971; Балеста,
1984] . Разница в физических свойствах этих тел и окружающей среды оказыва
ется настолько значительной, что уже в 20—30 км от кровли сейсмофокальной 
зоны они могут быть обнаружены сейсмическими методами [Федотов, 1976а, б].

Изучение современных явлений позволяет также подойти к суждению об 
энергетике вулканического процесса в островной дуге. Линейная продуктивность 
вулканизма, рассчитанная на единицу длины зоны для последних 850 тыс. лет, 
оказалась на Курилах равной 410”6, на Камчатке — 28* 10’6 км3/км-год (данные 
И.В. Мелекесцева). Более представительны проведенные для Курильских островов 
оценки продуктивности за длительный временной интервал — последние 10—30 млн 
лет, дающие величину не менее 810"6 и не более 25* 10"6 км3/км год [Поляк, 1985]. 
Энергетический эффект гидротермальной деятельности оказывается соизмерим 
с эффектом вулканизма. Удельная интенсивность кондуктивных теплопотерь 
в островодужной зоне еще больше, чем конвективных. Общая величина теплового 
потока на Восточной Камчатке 58—90 мВт/м2 (Смирнов, Сугробов, 1980; Поляк,
1985) . Потери земной энергии конвективным и кондуктивным путем дополняются 
ее трансформацией в скрытые формы в ходе разнообразных деформаций, го
рообразования и метаморфизма. Все эти явления, локализующиеся в островных 
дугах, характеризуют их как пояса чрезвычайно высокой концентрации энергии. 
В области зрелой континентальной коры отсутствуют какие-либо зоны, сравни
мые по энергетической значимости. Как показал Б.Г. Поляк [1985], именно 
современные границы плитконвергентные и дивергентные — представляют собой 
зоны аномальной концентрации земной энергии, потребление которой и опреде
ляет поступление вещества из мантии и формирование огромных объемов корово
го материала.

Вулканические поднятия островных дуг протягиваются по всей западной 
и северной периферии Тихого океана, сохраняя свои основные особенности, 
отмеченные при характеристике тектонотипа. Возрастной объем островодужного 
комплекса обычно охватывает интервал около 20—30 млн лет. В его составе 
сочетаются наземные и морские вулканические и вулканогенно-осадочные обра
зования, со значительной фациальной изменчивостью, с общим преобладанием 
пирокластов. В различных островных дугах устанавливается общность вулканитов 
по их петрохимическому облику со значительными вариациями кремне кислотности, 
с характерным высоким содержанием SiCh, АЬОз, СаО, с умеренным обогащением 
щелочами и постоянно низким содержанием ТЮг [Горшков, 1967; Green, 1980]. 
Существенное обогащение пород щелочными, щелочноземельными, редкоземель
ными и радиоактивными элементами, необычайно высокая эксплозивность остро
водужного вулканизма свидетельствуют об огромной роли газо-флюидной состав
ляющей в ходе магмогенерации [Куширо, 1984; и др.]. Средние составы пород 
обычно отвечают известково-щелочной серии. Характер их эволюционного тренда 
остается постоянным в структурах с различным типом основания.

Выше, однако, показаны большая сложность островодужного комплекса, из
менчивость его даже в пределах единой Курило-Камчатской дуги. В других 
дугах могут несколько смещаться возрастные границы комплекса. Так, в Япон
ской островной дуге в составе комплекса появляются породы, более древние,
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чем на Хоккайдо (ярус монзен, самые низы миоцена и, возможно, верхи олигоцена) 
[Guidebook..., 1976]. На Командорских островах несомненно присуствие мощной 
палеогеновой вулканической толщи (эоцен) [Шмидт, 1978; Гладенков, 1984; 
Иващенко и др., 1984]. Вместе с тем четвертичные вулканические проявления 
на Командорах не установлены. Определенная изменчивость наблюдается и в 
составе комплекса с преобладанием то морских, то наземных образований. 
На островах Идзу-Бонинской дуги роль наземных вулканитов весьма незначитель
на, однако она становится преобладающей в пределах Японской островной дуги. 
Кайнозойские комплексы вулканических поясов восточного обрамления Тихого 
океана имеют полностью наземное происхождение.

Достаточно изменчив и состав вулканических пород разных дуг как по степени 
их дифференцированности и роли кислых членов ряда, так и по значению толеи- 
товых и щелочных образований. При изучении Курило-Камчатской, Алеутской 
и других дуг были выявлены значительная выдержанность составов вулканитов 
во времени и вариации их в пространстве [Пискунов, 1984]. Такие вариации 
прослежены, в частности, на примере четвертичных островодужных серий [Горш
ков, 1967; Miyashiro, 1974].'Средние составы, вычисленные для всех четвертичных 
вулканитов, показывают на Алеутских островах бо'льшую литофильность пород, 
чем на Курилах. По содержанию щелочей они приближаются к меловым вулкани
ческим породам Сихотэ-Алиня. Изменяются и другие петрохимические пара
метры. Так, повышение величины отношения 87Sr/86Sr в породах Японской 
островной дуги по сравнению с Курильской (до 0,7058) может свидетель
ствовать о некоторой роли контаминации расплава веществом древнего гранит
ного слоя.

Таким образом, в едином поясе вулканических поднятий периферии Тихого 
океана по ряду признаков проявляется различная степень ”континентальности” 
его отдельных отрезков. Возрастание признаков ’’континентальности” было 
прослежено выше на флангах Курило-Камчатской дуги. Для северного фланга 
Японской островной дуги наблюдается продолжение в пределы Сихотэ-Алиня 
с постепенной потерей островодужных признаков. На большей части восточной 
периферии Тихого океана прослеживаются позднекайнозойские окраинно-матери
ковые вулканические пояса [Ломизе, 1979]. Своеобразие окраинно-материковых 
поясов, большую щелочность вулканических продуктов иногда связывают с иным 
типом субдукции, чем в островных дугах, отличающимся более быстрым переме
щением и пологим наклоном погружающейся плиты [Uyeda, 1982]. Особенности 
вулканической зоны, отмеченные в районе тектонотипа, свидетельствуют, ве
роятно, о более сложной зависимости. В целом разнообразие тектонических 
обстановок в ограничении Тихого океана представляется чрезвычайно важным 
как для сопоставления с мезозойскими структурами, так и для расшифровки 
всего хода тектонических процессов в области конвергентных границ.

В развитых островных дугах внутренняя вулканическая зона сочетается 
с внешним поднятием, образованным выступами более древних пород. В струк
туре Курило-Камчатской дуги, рассматриваемой здесь как тектонотип, внешнее 
поднятие прослеживается от района Кусиро—Немуро и Малой гряды на подводный 
хребет Витязя. На траверзе Центральных Курил поднятие прерывается. Севернее 
в той же структурной позиции находится зона восточных полуостровов Камчатки. 
Выше отмечено, что вулканогенный разрез Малых Курил заканчивается мааст- 
рихт-палеоценовыми отложениями зеленовской свиты. В постпалеоценовое время 
внешнее поднятие Курил существовало как амагматичная структура. Дислокации 
этого времени незначительны. Образование пологой моноклинали могло быть 
связано с заложением структуры желоба. Формирование нескольких террасовых 
уровней на Малых Курилах отвечает моментам слабых поднятий в четвертичное 
время.

Внешняя и внутренняя зоны Курил разделены узким (около 30 км), но весьма
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СЗ ЮВ км

Рис. 49. Разрезы через Курило-Камчатский глубоководный желоб и участок вала Зенкевича, 
проходящие вблизи профиля ГСЗ 1-0, по данным МОВ ОГТ Н.А. Барановой и др. [Строение..., 
1981]

а — у о. И туруп; б — в районе островов  К унаш ир и Ш икотан. На разрезах  показаны  отраж аю щ ие 
границы  в осад ках  и разлом ы . П од  океаническим  склон ом  ж елоба выделен сильны й реф лектор, совпадаю щ ий 
по глубине с прелом ляю щ ей  границей с ^ г= 6 ,6  к м /с

протяженным Срединно-Курильским внутридуговым прогибом. Прогиб почти 
полностью засыпан молодыми осадками, мощность которых достигает на юге 
более 2 км (рис. 49). В пределах Хоккайдо на простирании прогиба распо
лагается наземная четвертичная впадина (см. рис. 44). В структуре Японской 
дуги внешнее поднятие образовано блоками Китаками и Абукума и отделено 
от внутренней вулканической зоны лишь небольшими грабенообразными впади
нами. В целом внутридуговые прогибы в разных участках островных дуг 
выражены неодинаково и не представляют, по-видимому, обязательного элемента 
в системе активной окраины.

ЗО Н А  Т Е Р Р И Г Е Н Н Ы Х  П Р О Г И Б О В - Ж Е Л О Б О В

Прогибы глубоководных желобов в обрамлении Тихого океана повсеместно 
сочетаются с зоной вулканических поднятий. Обычно они резко выражены в 
современном рельефе, протягиваясь в виде трогов на расстояние от 1000 до 
5000 км при ширине в несколько десятков — 100 километров (см. рис. 26). На при- 
островных бортах и по простиранию трогов известны их участки, засыпанные 
осадками,, как это установлено при сейсмопрофилировании и гравиметрических 
наблюдениях. На остальном протяжении морфология желоба, не компенсирован
ного осадками, отвечает его тектонической форме. Тектонотипом прогибов
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глубоководных желобов могут служить К у р и л о - К а м ч а т с к и й  и Яп о н с к и й  
желоба.  Последний особенно интересен благодаря проведению здесь глубоковод
ного бурения [Initial..., 1980, vol. 56/57].

Курило-Камчатский желоб достаточно полно охарактеризован в результате 
батиметрических и геофизических исследований, проводившихся на отдельных 
профилях и полигонах, начиная с первых рейсов НИС ’’Витязь” [Затонский и др., 
1961; Удинцев, 1972; Строение...., 1964; Гайнанов и др., 1974; Красный, Кочергин, 
1975; Туезов, 1975; Тулина, 1976; Зверев, 1977; Бондаренко и др., 1977; Уэда, 1978; 
Васильев и др., 1979; Структура..., 1979; Гнибиденко и др., 1980; Ломтев, Патрикеев, 
1985; Селиверстов и др., 1981; Строение..., 1981; Geological..., 1977; Gravity..., 
1975—1978]. Геологическое изучение Курило-Камчатского желоба с помощью 
донных трубок и драг принесло весьма обильный материал осадков и твердых 
пород [Мурдмаа и др., 1970; Мурдмаа, Безруков, 1980; Васильев и др., 1979]. 
Однако интерпретация этого материала, полученного в зоне ледового разноса, 
представляет значительные трудности.

Основные морфологические особенности желоба — его линейность и огромная 
протяженность: 2200 км при ширине по изобате 5,5 км до 100 км и более. Северо- 
восточное простирание желоба и его изгиб полностью следуют Курило-Камчатской 
дуге (см. рис. 44). Расстояние от вулканического фронта до оси желоба 200—250 км. 
Характерно V-образное сечение и поперечная асимметрия желоба: с более вы
соко приподнятым и крутым приостровным бортом. Здесь наклон дна часто сос
тавляет 5—10°, в нижней части склона обнаруживаются уступы с наклоном до 
20—30°, с выходами на поверхность акустического фундамента (см. рис. 49).

Профиль островного склона весьма неровный, особенно в средней и нижней 
частях, где наблюдается серия подводных ступеней и террас. Иногда они могут быть 
прослежены вдоль борта желоба до 100—130 км. Обычно же эти элементы не вы
держаны по простиранию, что устанавливается, например, по серии близких 
профилей в южной части желоба. Только перегиб склона и местами террасы на 
глубинах 3—3,5 км прослеживаются здесь почти на всех профилях. В целом ря
де пересечений желоба наблюдаются также перегиб склона или небольшой горст на 
уровне 6 ±0,5 км. Террасам островного борта желоба нередко соответствуют 
продольные грабенообразные впадины разных размеров и в различной степени 
компенсированные осадками. Каньонам часто отвечают разломы; в случае каньонов 
Жу Панове кого, Буссоль и некоторых других несомненно существование грабенов, 
поперечных структуре желоба, с осадочным выполнением, мощностью до 2 км, на 
севере иногда больше [Структура..., 1979, и др.]. На значительных участках осадки 
залегают параллельно поверхности склона. По некоторым профилям НСП в 
верхней части островного склона можно предполагать боковое наращивание 
осадков. Значительная поверхностная расчлененность, образование уступов и 
горстов с выходами акустического фундамента, наличие грабенов, еще не запол
ненных осадками, служат показателями постоянной тектонической подвижности на 
островном борту желоба, чему соответствует и мелкофокусная сейсмическая 
активность. О существенной нарушенности осадков в нижней части склона сви
детельствуют их акустическая жесткость, прерывистость отражающих границ и 
наличие многочисленных дифракций [Ломтев, Патрикеев, 1985; и др.]. Местами 
предполагается существование оползневых тел [Гнибиденко и др., 1980]. В целом 
осадки слагают здесь крупный наклонный клин мощностью до 2 км и больше, на 
севере — до 4—6 км.

Более низкий и часто пологий океанический борт желоба нарушен слабее 
островного. Его осложнение представляет серия пологих гребней и ступеней, 
связанных с разломами (см. рис. 9, 49). Наклон склона в южной части желоба 
до 5—7°. Осадки залегают параллельно поверхности склона, имеют мощность 
первые сотни метров (иногда до 800 м) и распространены практически повсе
местно, прослеживаясь в пределы желоба со стороны вала Зенкевича. Днище желоба

133



на ширину в несколько километров (до 15—20 км) обычно выровнено осадками. 
Его максимальные глубины, превышающие 9 км (до 9717 м), наблюдаются на 
отрезке между островами Уруп и Итуруп. Полоса днища с глубинами более 7 км 
прослеживается почти на всем простирании желоба, доходя на юго-западе до 
подводной горы Сысоева (Эримо), на северо-востоке до поднятия Обручева. 
Профили МОВ разных модификаций характеризуют повсеместное распространение 
осадков на дне желоба и их мощность до 2 км.

Осадки Курило-Камчатского желоба — преимущественно гемипелагические, 
обломочно-глинистые и туфогенные, с присутствием диатомово-кремнистых илов, 
местами с наличием грубых вулканомиктовых обломков [Мурдмаа и др., 1970; 
Мурдмаа, Безруков, 1980]. В самой верхней части островного склона нередки 
валунно-галечные и пирокластические накопления или пески с галькой и гравием. 
Глубже 1 км они сменяются мелкозернистыми песками из того же островодужного 
материала, а затем и более тонкими осадками, залегающими как непосредствен
но на борту желоба, так и в осложняющих его грабенах. Их гранулометрический 
состав и сортированность определяются особенностями местного рельефа и под
вижностью вод. Местами на островном склоне характерно присутствие турбидитов 
с градационно-слоистыми текстурами, переотложенные остатки микрофауны и 
флоры, иногда признаки подводно-оползневых нарушений.

На глубинах 3—4 км появляются диатомовые и кремнисто-глинистые илы, 
распространенные неравномерно, перемежающиеся иногда с пирокластическими 
накоплениями. Крутые участки склона представляют собой выступы акустического 
фундамента или перекрыты маломощными осадочными слоями. При медленном 
осад кона коп лении в таких участках нередко скапливается галечный материал и 
глыбы ледового разноса. На дне желоба и океаническом борту характерно распрост
ранение алевритовых и алевропелитовых вулкано-терригенных осадков и реже 
диатомовых илов [Мурдмаа и др., 1970]. Ж. У о, опускавшийся на батискафе ’’Архи
мед”,- наблюдал сильное придонное течение, переносящее тонкий осадочный мате
риал вдоль желоба.

Оценки возраста осадков в желобе малоудовлетворительны. Донными труб
ками были подняты лишь маломощные колонки из верхних горизонтов разреза. 
По результатам драгирования на большей части островного склона, в так назы
ваемой Внешней синклинали, возраст мощного разреза определен Б.И. Васильевым 
с соавторами [1979] от олиго цена—нижнего миоцена до плиоцен-четвертичного. 
Нижняя толща туфодиатомитов и туфоалевролитов, судя по определению диа
томовых и силикофлагеллят, оказывается одновозрастной с ’’зеленотуфовым 
комплексом” Большой Курильской гряды. Однако отнесение драгированных пород 
к коренным не обосновано авторами и требует дальнейшей проверки. Высказыва
лось также мнение о весьма молодом возрасте осадков желоба — от верхнего 
миоцена до четвертичного [Гладейков и др., 1980], а также и о значительно 
более древнем, начиная с конца мела—начала палеогена [Сергеев, 1976]. Оба эти 
мнения весьма слабо аргументированы.

В Японском желобе при проведении глубоководного бурения получены более 
достоверные сведения о характере и возрасте осадочного разреза [Мурдмаа, Без
руков, 1980; Initial..., 1980, vol. 56, 57; Initial..., 1983, leg 87А, 87В). В целом осадки 
Японского желоба при их большей мощности и широком распространении оказы
ваются сходными с курильскими. Здесь также основная масса материала отложена 
на островном склоне и у его основания. Сравнительно небольшая часть материала 
достигала днища, где накопилось менее 1 км осадков. В осадочном клине нижней 
части склона общая мощность нарушенного осадочного комплекса может достигать 
5—7 км. Из них только верхняя часть была пройдена скважинами — до глубин 
800—900 м внизу островного склона, 1115 м вверху. При определенных вариациях 
мощностей состав вскрытых слоев от среднего миоцена до современных оказался 
весьма однообразным как в скважинах на разных участках склона, так и на
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Рис. 50. Схема сопоставления разрезов скважин глубоководного бурения в Японском желобе 
[Initial..., 1980, vol. 56/57]

У словны е обозначения см. на рис. 5

дне и океаническом борту желоба, где было проведено опробование с помощью 
донных трубок.

Все это гемипелагические осадки, глинисто-алевритовые и диатомово-гли
нистые с пепловым материалом и тонкими прослоями пепла преимущественно да- 
цитового состава, иногда с карбонатными конкрециями или обломками известняка, 
с редкими песчаными прослоями (рис. 50). В разных участках литификация пород 
отмечена на разных уровнях разреза. Обломочный материал преимущественно 
островодужный; представлены также древесный и углистый детрит, обломки оса
дочных и метаморфических пород, количество которых вверх убывает. Осадки в 
скважинах различаются преимущественно по содержанию биогенного и вулка- 
но-терригенного островодужного материала. При опробовании донными трубками 
местами встречены и более грубые осадки, особенно в верхах островного склона.

В осадках миоцена—плиоцена наблюдались складочки оползания, многочис
ленные срывы, прослои осадочных брекчий с ’’катунами”. Иногда видны трещины, 
образовавшиеся в полулитифицированной породе и заполненные брекчированным 
материалом, — микроскопические кластические дайки. Ряд трещин, по-видимому, 
оставался открытым и заполнялся флюидами, которые способствовали развитию 
внутренних нарушений в породе. В масштабе образца часто наблюдаются признаки 
тектонического дробления пород, особенно значительные в скв. 434 и 441, более
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близких к оси желоба. Встречаются микросбросы, микровзбросы и сдвиги. 
Осадочные слои в керне скважин оказываются наклоненными до 30—40 и даже до 70°. 
В скв. 434 в 300-метровой толще верхнего миоцена—плиоцена обнаружено 5-кратное 
повторение разреза, произошедшее в результате или оползания осадочных пачек, 
или их тектонического совмещения. В четвертичных осадках скв. 440 встречена пачка 
слоев с шельфовыми фораминиферами, оказавшимися на глубине 4,5 км вследствие 
их переотложения или же оползания осадка.

Максимальная мощность четвертичных осадков в скв. 440 более 300 м, плиоце
новых осадков в скв. 441 более 500 м. Мощность осадков среднего—верхнего мио
цена в скв. 584 около 600 м. Скорость неогеновой седиментации в скв. 438 и 439 от 
40 до 120 м/млн лет, с максимальными значениями для плиоцена [Initial..., 1980, 
vol. 56/57] (см. рис. 6). В скв. 440 при близких скоростях неогеновой седиментации 
отмечены экстремальные значения скорости для плейстоцена — 230 м/млн лет. 
В нижней части склона скорости неогеновой седиментации относительно по
вышены и достигают более 200 м/млн лет для миоцена в скв. 400 и для плио
цена в скв. 434. При экстраполяции скоростей осадконакопления вниз по 
разрезу предполагается принадлежность его базальных горизонтов нижнему мио
цену.

Только в верхней части островного склона скв. 438 и 439 прошли слои нижнего 
миоцена и верхов олигоцена мощностью около 230 м. Здесь нижнемиоценовые 
отложения характеризуются большой песчанистостью, присутствием обломочного 
детрита, остатков древесины, переотложенных меловых радиолярий, наличием 
слоев с косой и градационной слоистостью, а также пачек турбидитов. Для послед
них предполагается накопление в условиях склона, а не на дне желоба. Точно так же 
турбидиты были обнаружены на склонах Курильского и Японского желобов донными 
трубками [Литология..., 1979; Geological..., 1977]. Слои верхнего олигоцена пред
ставлены массивными граувакковыми песчаниками и ниже пачкой валунных конгло
мератов и брекчий из обломков дацитов и андезитов, залегающей с угловым не
согласием на дислоцированных и окремненных глинистых сланцах мелового 
возраста. Поверхности дислоцированного мелового комплекса отвечает на сейсми
ческих профилях резкая отражающая граница со сложной картиной дифракций ниже 
нее. Валунные конгломераты в основании разреза сходны с современными прибреж
ными валунниками, известными вблизи островных дуг; их характер исключает, 
по-видимому, дальний перенос обломков и глыб. Для самой конгломератовой пачки 
и горизонта (65 см) серых глин в ее основании предполагается наземное проис
хождение, для вышележащих песчаников — мелководно-морское.

Установленное изменение комплексов бентосных фораминифер за 20 млн лет 
свидетельствует о последовательном погружении в этой части желоба со сменой 
глубин от верхнебатиальных в конце олигоцена до среднебатиальных в раннем 
миоцене и нижнебатиальных в середине и конце миоцена. Восточнее отсутствие 
карбонатного планктона в отложениях скв. 441 и 434 позволяет предполагать 
осадконакопление ниже уровня карбонатной компенсации, т.е. глубже 4 км. 
В других скважинах последовательность планктонных микроорганизмов в неоге
новом разрезе включает формы тепловодные, умеренного климата и холодновод
ные, сменявшие друг друга в результате взаимного перемещения течений Оясио 
и Куросио.

Глинисто-алевритовый разрез Японского желоба, особенности конседимента- 
ционных нарушений в породах, появление в низах турбидитов оказываются срав
нимы с отложениями меловой быковской свиты Западно-Сахалинского прогиба 
и ее аналогов на Хоккайдо, что использовано нами для актуалистических со
поставлений. Данные по палеоэкологии бентосной микрофауны в желобах и За
падно-Сахалинском прогибе свидетельствуют о сходстве их глубин. Мощность 
одновозрастных осадков и скорость седиментации различны даже и в желобах 
Курило-Камчатском и Японском. В последнем обильное поступление терригенного
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Рис. 51. Строение глубоководного желоба
а — геологический разрез через проги б  Я понского  гл убоководн ого  ж елоба и участок краевого вала 

по дан ны м  бурения и м н о гок ан ал ьн ого  сейсм опроф илировани я [In itia l..., 1980, vol. 56/57]. /  — олигоцен- 
четвертичны е гемипелагические осадки  п роги ба Я понского  ж елоба; 2 — то же, в составе "аккреци онной 
призм ы "; 3 — м еловы е отлож ения п роги ба-палеож елоба И сикари; 4 — дислоцированны е м езозойские о тл о 
жения внеш ней зоны  Я понской  островн ой дуги; 5 — породы  "гран и тн ого" слоя островной дуги; 6 — породы  
океанической  коры ; 7 — разл ом ы . 6 — схем а располож ения элем ентов  преддуговой зоны  [D ick inson , 
Seely, 1979]. / — осадки  преддугового проги ба; 2 — предполагаем ы е океанические осадки  на борту гл убоко 
водного  ж елоба и в аккреци онной  призм е (в составе субдукционного ком плекса); 3 — осадки заполнения 
ж елоба; 4 — островодуж н ы е образован и я (а — вулканические, б — плутонические); 5 — породы  острово- 
дуж ной коры  и м антии; б — породы  океанической  коры  и м антии (в погруж аю щ ейся плите и в составе 
субдукционн ого  ком плекса); 7 — р азл ом ы

материала в осадки определялось крупными размерами соседней суши — микро
континента Японских островов.

Данные бурения и профили многоканального МОВ в Японском желобе позво
ляют проследить осадочные горизонты между так называемым "предцуговым 
бассейном”3 (скв. 438, 439; рис. 51) и внутренним склоном желоба (скв. 435, 584,440, 
441, 434), представляющими элементы единого прогиба. В целом осадочный разрез 
прогиба включает отложения от верхнеолигоценовых до современных, залегающие 
с резким несогласием на дислоцированных меловых толщах. Их накопление ох
ватывает временной интервал около 25 млн лет. В ходе развития прогиба уста
навливается его значительное расширение и смещение осевой зоны к востоку, проис
ходившее в неогеновое время, а также заметная перестройка на границе плиоцена и 
плейстоцена с поднятием островного борта в верхней части, прогибанием в средней 
части, с наклоном, дислокациями и оползнеобразованием в нижней части. За
ложения структур Японского желоба и островной дуги оказываются примерно 
одновременными (конец олигоцена—ранний миоцен).

Кайнозойские отложения Японского желоба прослеживаются по данным сейсмо
профилирования далеко на север вплоть до прогиба Исикари [Ы^а! •’ 1980, 
vol. 56/57; Okada, 1980]. Поступление основной массы осадочного материала в преде
лы желоба предполагается именно из прогиба Исикари в результате продольного

3 По терминологии В. Дикинсона и Д. Сили [Dickinson, Seely, 1979].
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сноса. Для отмеченных меловых глинистых сланцев в фундаменте Японского 
желоба, судя по профилям, тоже можно предполагать распространение дальше на 
север и непосредственную связь их с комплексом "надгруппы Иезо” в прогибе 
Исикари. Тем самым выявляется возможная принадлежность глинистых сланцев 
меловому желобу Исикари (см. выше). Таким образом, для структур современного 
вулканического поднятия Японской дуги и глубоководного желоба намечается 
близко унаследованное расположение с их меловыми палеоаналогами с некоторым 
смещением к востоку. Близость кайнозойских и меловых структур по расположению 
и возрасту, несомненно, может способствовать их сравнительному анализу.

Осад кона копление и структурообразование в пределах желобов представляют 
современные процессы и могут быть изучены здесь наиболее полно. Одним из осо
бенно важных является вопрос о способе формирования осадочного клина 
(или ’’аккреционной призмы”) у основания островного склона. Профили МОВ 
разных модификаций в Японском и Курило-Камчатском желобах показывают 
большую мощность осадочного клина и его значительную нарушенность. Во 
многих моделях конвергентных границ плит осадки этого клина рассматривались 
как соскобленный и деформированный материал I слоя океанической плиты. 
Данные по скважинам в Японском желобе показывают, что это не так: все раз
резы содержат характерные гемипелагические осадки островного склона, полимик- 
тового состава с обильным пепловым материалом, деформированные и осложнен
ные оползневыми телами [Initial..., 1980, vol. 56/57]. Принадлежность осадков 
единому терригенному прогибу не вызывает сомнений. На многочисленных сей
смических профилях видно иное тектоническое положение океанических осадков в 
зоне субдукции (см. рис. 49, 51). В Японском желобе по профилям многоканаль
ного МОВ кровля и особенно подошва осадочного слоя прослеживаются с океани
ческого склона ниже осадочного клина и далее под островной склон — в целом на 
расстояние до 55 км [Initial..., 1980, vol. 56/57]. На профилях НСП и МОВ ОГТ 
через Курило-Камчатский желоб эти отражающие поверхности могут быть 
прослежены на расстояние до 10—15 км от оси желоба с наклоном к северо-за
паду в 5—15° [Бондаренко и др., 1977; Строение..., 1981]. Особенности как оса
дочного слоя, так и акустического фундамента свидетельствуют, что границе струк
тур континентальной окраины и Тихого океана отвечает подножье островного 
склона глубоководных желобов. Мощный клин выше этой границы образован 
осадками внутреннего склона желоба, подвергшимися наиболее интенсивным де
формациям, с уплотнением и дроблением пород, с повторением элементов осадоч
ного разреза.

Геолого-геофизические особенности глубоководных желобов, изученные для 
выбранных тектонотипов, повторяются и в других желобах обрамления Тихого 
океана [Мурдмаа и др., 1970; Удинцев, 1972; Шолл, 1978; Фон Хюне, 1978; 
Scholl et al., 1977; Dickinson, Seely, 1979; Talwani, Langseth, 1981; Initial..., 
1982, vol. 66]. Во всех случаях желоба представляют собой активные струк
туры, отвечающие современной границе океанической и континентальной 
плит. Общий размах тектонического рельефа в системе вулканического поднятия— 
глубоководного желоба порядка 10 км и более. Образующиеся прогибы на основном 
своем протяжении не компенсированы осадками, имеют V-образный асимметрич
ный профиль. Более крутым обычно оказывается островной (континентальный) борт 
прогиба, местами же, наоборот, океанический (желоб Кермадек). Зона стыка 
океанических и континентальных образований всегда связана с подножьем остров
ного склона.

Отложения глубоководных желобов охарактеризованы данными сейсмопро
филирования и опробования донными трубками. В желобах Японском, Нанкай, 
Марианском, Алеутском, Центральноамериканском они пройдены скважинами 
глубоководного бурения. Во всех желобах осадки терригенно-глинистые с различ
ным количеством кремнистых биогенных частиц и примесью туфогенного ма
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териала. Поступление пеплов и вулкано-терригенных частиц полностью определяет
ся особенностями питающей вулканической зоны. В ряде случаев осадки в 
желобе имеют даже более ’’терригенный” облик, чем по другую сторону островной 
дуги[Мурдмаа, 1971]. Осаждение островодужного материала происходит в желобах 
большей частью по типу гемипелагической седиментации, что обеспечивает доста
точное однообразие осадков в разных частях желоба. Определенную роль играют 
вынос материала суспензионными потоками, а также его продольный перенос с 
отложением на борту или днище характерных пачек турбидитов. В осевой части 
Алеутского желоба мощность четвертичных осадков "турбидитного клина” дости
гает 1—2 км [Шолл, 1978].

Состав обломочного материала и мощность отложений всегда зависят от ха
рактера и размеров питающей суши, как это отмечено при сравнении Японского и 
Курило-Камчатского желобов. При поступлении большого объема материала с 
крупных массивов суши в желобах Японском, Филиппинском, Новогвинейском, 
Перу-Чилийском идет наиболее быстрая компенсация прогибания осадоконакоп- 
лением. При этом вынос реками терригенного материала полностью зависит от 
климатической обстановки: в гумидной зоне Перу-Чилийского желоба осадки 
достигают мощности 1,5—2 км, в аридной зоне на севере осадки почти не отлагают
ся4 [Scholl et al., 1968]. У островных дуг с мелкими островами, далеко выдвинутыми 
в океан, Марианской, Тонга, осадки в основном маломощные и представлены 
пелагическими образованиями, местами напоминающими глубоководные красные 
глины [Мурдмаа, 1971]. Присутствие карбонатного материала в осадках желобов 
фиксируется в низких широтах. Наиболее значительное накопление кремнистых 
осадков отмечено в поясах повышенной биологической продуктивности. Таким 
образом, состав и мощность осадков в прогибах глубоководных желобов зна
чительно варьируют. При выделении их палеоаналогов формационная характе
ристика отложений не может служить единственным критерием. Вместе с тем ряд 
признаков осадков достаточно характерен. Он определяется преимущественным 
поступлением материала с островной дуги и постоянной тектонической актив
ностью всей зоны с многочисленными нарушениями осадков в макро- и микро
масштабе, с образованием оползней, с поступлением на глубину осадка и переот- 
ложенных органических остатков с мелководья и островов. Основная масса ма
териала осаждается на внутреннем склоне и у его подножья, образуя осадочное 
выполнение молодого прогиба.

Специальное изучение осадочного клина в основании внутреннего склона же
лоба было проведено при глубоководном бурении не только в Японском, но и в 
Марианском и Центральноамериканском желобах. Оно показало, что мощные 
осадочные накопления не могли формироваться у ведущего края континентальной 
плиты как "аккреционные призмы” из океанических осадков. Подобные призмы 
в желобах являются, скорее, исключением, чем правилом [Talwani, Langseth, 1981]. 
Расчеты для аккреционных призм показали, что объем их вещества в ряде случаев 
в несколько раз превосходит возможное поступление океанических осадков, 
"сдираемых” с поверхности погружающейся плиты [Ушаков, Галушкин, 1979]. 
Более того, рядом исследователей предполагаются не только полное поглощение 
океанических осадков в зоне субдукции, но и так называемая "субАукционная 
эрозия” континентальных образований на внутреннем борту желоба, также посту
пающих на глубину в ходе субдукции. Однако масштабы этого явления, по-види- 
мому, не могли быть значительны ввиду большой положительной плавучести 
континентальных пород.

4 В районе Антофагасты между вершинами Анд и некомпенсированным участком желоба отмечена 
максимальная амплитуда рельефа в мире — около 14,8 км.
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Рис. 52. Глубинное строение Курило-Камчатской системы островной 
дуги—глубоководного желоба по данным ГСЗ

а — располож ение профилей ГСЗ; 6 — разрез по проф илям  1—0 и 
II — Б / 1 близ о. И туруп [С троение..., 1964, 1981]; в — разрез по опорном у 
проф илю  7-0-34 близ К ам чатки  [Т улина, 1976]. I — располож ение и номера 
профилей ГСЗ; 2—4 — сейсмические характеристи ки  разрезов: 2 — средние 
скорости  продольны х волн, к м /с , 3 — граничны е скорости , к м /с , 4 — ин
тервалы  глубин, рассчитанны х для сейсмической границы  при различны х вариан
тах  построений; 5 — породы  мантии; б — раэлом ны е зоны, установленны е 
по данны м  ГСЗ. Рим ским и циф рами обозначены : 1 — П рибреж ны й блок, 
II — бл ок  Восточных полуостровов и заливов К ам чатки , III — блок хр. Шат- 
ского , IV — П риосевой блок

км сз * юв
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ГЛУБИННОЕ СТРОЕНИЕ

Сейсмические данные о строении коры и верхов мантии в Курило-Камчатском 
регионе получены более чем по 15 профилям ГСЗ, пройденным как в поперечном, 
так и в продольном направлении (рис. 52) [Строение..., 1964; Тулина, 1969, 1976; 
Алексеев и др., 1972]. Как видно на профилях, резко расчлененному тектоническому 
рельефу структур дуги—желоба соответствует значительная изменчивость мощ
ности и скоростных характеристик земной коры, отвечающих ее разным типам. 
Сейсмические границы в коре не всегда могут быть проведены уверенно. Только 
две опорные границы — в кровле и подошве консолидированной коры — выделяют
ся почти повсеместно. Интервалы значений граничных скоростей на них соответ
ственно 4,5—6,1 (на востоке больше) и 7,8—9,0 (иногда до 9,4—9,6) км/с. Макси
мальные мощности коры (до 25—30 км) фиксируются на островном склоне желоба. 
Характер перехода от коры к мантии на разных участках неодинаков. Вкрест 
простирания структур на профилях ГСЗ обнаруживаются резкие изменения как 
мощности слоев, так и особенностей волнового поля, скоростного разреза коры 
и характера ее расслоенности. При изучении этих изменений наиболее детальная 
система наблюдений на профиле 7-0-34 вблизи Камчатки может быть использована 
как опорная [Тулина, 1976].

Данные профилей 7-0-34, 23 у Южных Курил [Тулина, 1969], а также и других 
показывают для зоны островодужных вулканов почти повсеместное распростране
ние образований с иг^6,0 км/с. Часть этих образований с известной долей услов
ности можно считать принадлежащими ’’гранитному” слою, характерному для 
континентальной коры. Количественные соотношения различных пород в составе 
эффузивно-осадочных образований и ’’гранитного” слоя, по-видимому, варьируют, 
так что на едином продольном профиле 23 фиксируются изменения граничных 
скоростей в кровле коры в пределах 4,5—5,8 км/с, а на профиле 7-0-34 — 
5,6—6,1 км/с. Положение подошвы островодужных низкоскоростных образований 
не выявлено, так как промежуточные границы в коре весьма прерывисты. У южной 
части о. Итуруп (профили 23, 1-0) подошве ’’гранитного” слоя может отвечать пред
положительно граница со скоростями 6,3 км/с (немного ниже нормальных), выде
ленная на глубинах от 5 до 8—9 км. У о. Уруп на профиле 4-0 подобная граница 
фиксируется непосредственно под эффузивами и осадками, что позволяет предпо
лагать здесь полное отсутствие ’’гранитного” слоя [Строение..., 1964]. В раз
резе Северных Курил (профили 14-0, 9-0) в верхах коры снова выявляется 
наличие низкоскоростного слоя с иг = 5,5—5,6 км/с мощностью в несколько ки
лометров, прослеживающегося также и на Камчатке.

В целом для вулканического поднятия Больших Курил и Камчатки установлена 
близость структуры коры к континентальной. Несколько пониженные скорости в 
верхах разреза и сравнительно малые мощности могут быть связаны с молодостью 
коры и незавершенностью ее развития, продолжающегося и в настоящее время 
[Строение..., 1964; Марков и др., 1967]. Динамика процесса корообразования от
ражена в глубинной структуре разных отрезков дуги, различающихся по степени зре
лости коры. На Центральных Курильских островах молодости их структуры отве
чают минимальная мощность коры (13—15 км?), отсутствие в ней ’’гранитного” 
слоя. Современный рост коры проявлен в мощном развитии вулканизма и грани- 
тоидных внедрениях. К юго-западу и особенно к северо-востоку по простиранию 
зоны вулканов наблюдается увеличение мощности коры в целом и ее ’’гранитного” 
слоя. На северных профилях мощность коры 20—25 км, верхние несколько километ
ров представлены низкоскоростными образованиями. Правда, в их составе мо
гут преобладать эффузивно-осадочные породы, еще недостаточно консолидирован
ные и гранитизированные, с раскрытой трещиноватостью и соответственно с низ
кими сейсмическими скоростями. Но формирование ”гранитного” слоя здесь уже 
продвинуто по сравнению с отрезком Центральных Курил. Особенно это относится, 
по-видимому, к о. Парамушир, где развитие пород ’’гранитного” слоя подтвержда-
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ется составом глубинных ксенолитов. На Камчатке мощность коры возрастает до 
30 км, ее верхней низкоскоростной части — до 20 км [Сейсмические..., 1980; Ба- 
леста, 1984; и др.]. Это несомненно уже кора континентального типа, хотя 
и сокращенная по мощности. При сравнении с меловой корой Сихотэ-Алиня кора 
здесь оказывается более тонкой, но и более низкоскоростной, что позволяет пред
полагать большую роль пород ’’гранитного” слоя. Только внешняя зона островной 
дуги сравнима по средним скоростям с Сихотэ-Алинем.

Граница М под островной дугой на ряде профилей выражена нечетко, гранич
ные скорости, по-видимому, нормальные, близкие к 8 км/с. Данные по району 
Ключей на Камчатке характеризуют сложную расслоенность и изменчивость 
скоростей на границе М, особенно значительную непосредственно, под вулкани
ческой группой [Аносов и др., 1977; Сейсмические..., 1980; Балеста, 1984]. Возможно, 
что подобная сложность строения представляет характерную особенность пере
хода между корой и мантией в вулканической островодужной зоне. По результатам 
работ на о. Кунашир, проведенных методом обменных волн от землетрясений, была 
выявлена значительная расслоенность как в коре, так и в верхней мантии, однако 
выводы о характере границ раздела и их глубинах остались слабо аргументиро
ванными авторами [Злобин и др., 1982].

При переходе ко внешней невулканической зоне островной дуги не наблюдается 
заметных изменений мощности коры, но сильно преобразуется ее скоростная 
структура (см. рис. 52) [Тулина, 1976]. Непосредственно под осадками (0=2,6 км/с) 
на глубине в 5 км вблизи Камчатки обнаруживаются весьма высокоскоростные 
породы, отвечающие ’’базальтовому” слою (рг =6,8 км/с, на востоке меньше). 
Выходы подобных пород на поверхности известны в офиолитовых покровах восточ
ных полуостровов Камчатки [Пущаровский и др., 1983; и др.]. На продолжении 
зоны, на подводном хребте Витязя и шельфе Малых Курил, в верхах коры отме
чено присутствие достаточно низкоскоростных пород мощностью до 5 км (профили 
22, Т-3) [Тулина, 1969; 1976]. Но с приближением к о. Шикотан происходит повы
шение средних скоростей и подъем вверх слоев, сложенных плотными породами. 
В пределах острова изучена тектоническая пластина габброидов; предполагаемое 
соответствие ее пород ”базальтовому” слою коры подтверждается независимыми 
магнитными, гравиметрическими и отчасти сейсмическими данными. В целом в 
составе коры внешней зоны дуги можно предполагать преобладание подобных 
меланократовых пород с высокими сейсмическими скоростями. На глубинах 
7—10 км на профиле 7-0-34 и И —14 км на профиле 22 внутри коры выделена еще 
более высокоскоростная граница (иг= 7,2—7,3 км/с) [Тулина, 1976, 1969]. Объясне
ния повышенной плотности пород на этих глубинах можно искать или в их напря
женном состоянии, или в тектоническом совмещении коровых и мантийных обра
зований, происходящем на ведущем крае континентальной плиты. Скорости на 
границе М в отмеченном участке профиля К-0-34 также сильно повышены 
(иг — до 9,6 км/с, глубина 25—29 км).

Резкие изменения структуры и мощности коры обнаруживаются на склоне 
глубоководного желоба около 100 км от его оси. На профиле 7-0-34 в районе 
подводного хребта Шатского установлено наличие разлома с погружением границы 
М не менее 5 км [Тулина, 1976]. Положение границы оказывается самым глубоким на 
профиле — 32 км или более, граничные скорости достигают 9,4 км/с. В верхах коры 
под осадками желоба (U =  2,6 км/с) вблизи Камчатки фиксируются довольно 
низкоскоростные породы (иг =  5,8 км/с), сравнимые по плотности с образованиями 
”гранитного” слоя в пределах островной дуги. На самом южном профиле Т-3 под 
осадками также отмечена низкоскоростная граница (иг=4,8—5,0 км/с). В то же 
время на профилях 4-0,6-0, 1-0 у Центральных и Южных Курил непосредственно под 
осадками в коре выявляются достаточно высокие скорости (иг около 6,3 км/с и 
более), аналогичные скоростям в "базальтовом” слое вулканической зоны. Таким 
образом, в фундаменте прогиба глубоководного желоба совмещены, по-видимому,
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разнородные образования, включая и высокоскоростные породы, вероятно, 
меланократового состава. Средняя скорость в коре на профиле 6-0 5,7 км/с.

От осевой части желоба, как и от дуги, блок хр. Шатского отделен разломом, 
смещающим границу М вверх на 7 км и более [Тулина, 1976]. В скоростном разрезе 
Приосевого блока на профиле 7-0-34, под осадками (0 = 2,0 км/с) на глубине 6 км 
выделена граница с иг = 4,6 км/с, а на глубине 8—10 км — с иг=5,8 км/с. Проме
жуточные границы в коре не выделяются, и мощность низкоскоростных образова
ний не ясна. На других профилях наличие низкоскоростных образований не фикси
руется. На профиле Т-3 непосредственно под осадками мощностью 2—3 км выделена 
граница со скоростями 6,4—6,5 км/с; породы "гранитного” слоя отсутствуют 
в разрезе [Алексеев и др., 1972]. Граница М в Приосевом блоке характеризуется 
часто нормальными скоростями, но на профиле 7-0-34 граничные скорости повы
шены до 9,0 км/с и более. Положение границы отмечено на глубине 21 км, возможно, 
с подъемом к юго-востоку. Основная смена типов коры происходит именно в осевой 
части желоба.

На восточном борту желоба, в 20—30 км от его оси, наблюдается резкое сме
щение границы М вверх, связанное с разломом. Скоростной разрез и мощность 
коры (7—10 км) на всех профилях соответствуют океаническому типу коры. Ско
рости на поверхности М часто повышены до 8,7—8,9 км/с.

В целом сейсмические исследования в Курило-Камчатской области показали 
слоисто-блоковое строение коры с быстрыми изменениями свойств как в попе
речном, так отчасти и в продольном направлении. На всех профилях общей 
особенностью является прямое соответствие рельефа границы М и тектонического 
рельефа [Тулина, 1976]. Вулканической островодужной зоне отвечает вал с глубина
ми поверхности М от 13 до 25 км, на Камчатке — до 30 км и больше. Прогибу 
глубоководного желоба соответствует прогиб поверхности М, смещенный от 
оси на западный борт желоба. Здесь глубины границы М увеличиваются на 5 км 
и более по отношению к островной дуге; граничные скорости (9,4 км/с) значи
тельно превышают нормальные и могут быть обусловлены сжатием, уплотнением 
и напряженным состоянием мантийных пород под прогибом. Известно, что 
в таких условиях возможно преобразование вещества с изменением его фи
зических свойств и повышением сейсмических скоростей [Тулина, 1976].

Структуры дуги и желоба, различающиеся по скоростным характеристикам и 
глубине поверхности М, разделены на ряде сейсмических профилей Главным 
разломом системы. Расположение разлома западнее хр. Шатского, у перегиба 
склона желоба близ изобаты 3 км, соответствует выходу на поверхность сейсмо- 
фокальной зоны Курило-Камчатской дуги, т.е. разлом представляет, по-видимому, 
элемент этой важнейшей глубинной структуры. В связи с этим возникает вопрос 
о поведении границы М по разные стороны зоны разлома. В соответствии с 
наблюдаемой волновой картиной оказывается допустимым вариант построения 
границы М с продолжением ее на глубину вдоль Главного разлома [Тулина, 1976]. 
На имеющихся сейсмограммах волны от этого погружающегося участка границы 
могли быть не выделены или вследствие их экранирования вылежащим блоком 
островодужной мантии, или вследствие крутого наклона границы, или из-за слож
ности волновой картины и малой детальности наблюдений. Таким образом, рель
еф границы М вблизи Главного разлома Курило-Камчатской области может отве
чать картине, предполагаемой в модели тектоники плит для зоны субдукции. 
Граничные скорости по обе стороны от разлома сильно повышены: до9,4—9,6 км/с, 
по-видимому, вследствие сжатия и напряженного состояния вещества. Такое повы
шение мантийных скоростей, а также наличие местами высокоскоростных образо
ваний в верхах коры, непосредственно под осадками желоба, и их предполагаемое 
тектоническое совмещение с породами "гранитного” слоя весьма сходны с осо
бенностями скоростного разреза в фундаменте Западно-Сахалинского прогиба 
(палеожелоба), что может быть использовано для актуалистических построений.
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Таким образом, основные черты рельефа границы М в структурах дуги и желоба, 
их прямое соответствие тектоническим элементам, приуроченность склона желоба 
к прогибу поверхности М и к  сейсмофокальной зоне с повышенной плотностью 
вещества на глубине оказываются сравнимы в Курило-Камчатских структурах 
и их палеоаналогах.

Сейсмофокальная зона Курил, определяемая по концентрации гипоцентров зем
летрясений, представляет, как и в других дугах, крупную структуру, уходящую 
в мантию на глубину до 650 км, на флангах — меньше [Федотов и др., 1969; Аверья
нова, 1975; Атлас..., 1979; Балакина, 1979а,б, 1981, и др.; Тараканов, 1981, и др.; 
Болдырев, 1985; и др.]. Проявление поверхностных землетрясений фиксируется в 
широкой полосе, захватывающей как островную дугу, так и океанический склон 
желоба. Глубже в мантии толщина сейсмофокальной зоны определяется в 60—90 км, 
местами менее. Наклон ее под островную дугу составляет 50° и уменьшается на 
участке сочленения с Японской дугой. Именно сейсмофокальная зона является 
местом разрешения мощнейших тектонических напряжений, возникающих по 
границе с океаном. Эпицентры землетрясений, особенно мелкофокусных, наиболее 
сконцентрированы на флангах островной дуги — у Южных Курил и побережья 
Камчатки. Основная часть сейсмической энергии выделяется при неглубоких зем
летрясениях; более половины всех землетрясений, судя по данным наземных стан
ций, оказываются связанными с глубинами от 0 до 60 км. Сейсмологические 
эксперименты с донными станциями показали приуроченность подавляющего числа 
событий в фокальной зоне к узкому интервалу глубин 30—60 км [Болдырев, 1981]. 
Аномальная плотность событий позволяет предполагать особенно высокие проч
ностные свойства вещества фокальной зоны на этих глубинах.

На всем протяжении Курило-Камчатской сейсмофокальной зоны ей сопутствуют 
градиенты теплового, электромагнитного и гравитационного полей, а также 
изменение скоростных характеристик среды. Большинство исследователей свя
зывают градиенты геофизических полей с особенностями фокальной зоны: повы
шенной плотностью и низкой температурой ее вещества, выделяющими зону 
в окружающей среде [Айзекс и др., 1974; Уцу, 1972; Engdahl et al., 1977]. При рекон
струкциях движения плит специфичность островодужных фокальных зон находит 
объяснение в их принадлежности холодной и жесткой литосферной плите, погру
жающейся в зоне субдукции [Ле Пишон и др., 1977; и др.]. Действительно, 
специальные сейсмологические исследования по Курило-Камчатской фокальной 
зоне показали повышение здесь скоростей упругих волн на 10% по отношению к 
окружающей мантии и увеличение добротности (рис. 53) [Болдырев, Кац, 1982]. 
Величины скорости продольных волн нередко возрастают до 8,5, а по некоторым 
направлениям — вплоть до 9,0 км/с5.Добротность в верхних 80 км фокальной зоны 
увеличивается в 2—3 раза по сравнению с вулканической зоной дуги, что соответ
ствует значительному повышению здесь прочности и плотности вещества.

Особенно быстрое изменение физических характеристик среды устанавливается в 
кровле фокальной зоны по границе с островной мантией. Оно соответствует, 
скорее всего, резкому скачку плотностей с переходом к фокальной зоне, что 
подтверждено и особенностями гравитационного поля. В Курильском регионе именно 
близ выхода фокальной зоны на поверхность располагается крупнейшая гра
витационная ступень, разделяющая максимум хр. Витязя и значительный минимум, 
отвечающий оси желоба. Повышение скорости сейсмических волн и уплотнение ве
щества в фокальной зоне, постоянное накопление здесь упругой энергии, разре
шающейся в виде землетрясений, свидетельствуют, по-видимому, о напряженном 
состоянии вещества.

Исследования распределения скоростей продольных волн, концентрации очагов

5 Результаты сейсмологических определений и работ ГСЗ дают некоторое расхождение величин 
[Тулина, 1976].
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Рис. 53. Глубинная структура Курило-Камчатской си
стемы континентальной окраины в районе о. Шумшу — 
разрез по профилям 9-0 и 9-М по сейсмологическим 
данным [Болдырев, Кац, 1982]

/  — располож ение вулканической зоны ; 2 — располо
жение гл убоководн ого  ж елоба; 3 — границы  сейсм оактивного  
слоя; 4 — изолинии скоростей  продольны х волн, к м /с

км СЗ

и их механизмов дают картину значительной неоднородности прочностных свойств 
и напряжений внутри фокальной зоны. Обычно высокоскоростные участки харак
теризуются и повышенной сейсмической активностью, приуроченностью землетря
сений с максимальными магнитудами. На основе этого Р.З. Тараканов и Н.В. Левый 
[1969] предположили слоистое строение фокальной зоны и окружающей среды с че
редованием слоев более плотных и жестких и слоев более пластичных. Однако дан
ные по тонкой структуре мантии показывают пятнистое распространение таких 
неоднородностей и максимальные их контрасты в верхних 200 км внутри фо
кальной зоны [Кузин, 1973; Болдырев и др., 1978]. Наибольшая сложность ско
ростного разреза выявлена в участках мантии, примыкающих к полуостровам 
Камчатки. Поле локальных напряжений в Курило-Камчатской фокальной зоне, 
установленное по землетрясениям средней энергии, оказывается особенно из
менчивым в верхних 40 км [Симбирева и др., 1977]. Оно свидетельствует о чере
довании масс пород, подвергшихся то продольному субгоризонтальному сжатию, 
то субгоризонтальному растяжению. Наибольшая мозаичность в распределении 
напряжений и интенсивность деформаций выявляются во фланговых частях зоны. 
У Центральных Курил отмечен участок значительных растяжений. В пределах 
земной коры растяжения концентрируются у о. Симушир, а глубже 100 км захваты
вают огромный объем мантии между островами Симушир и Парамушир.

Региональное поле напряжений, устанавливаемое по данным о сильных землетря
сениях, также не является единым во всей фокальной зоне Курил. Однако в верхних 
70—100 км зоны выявляется общая картина напряжений с ориентировкой осей 
сжатия вкрест простирания структур [Балакина, 1979а, 1983]. При этом направле
ние сжатия повсеместно оказывается субгоризонтальным, а не следует наклону фо
кальной зоны, как это нередко представлялось в упрощенной модели процесса на 
конвергентных границах плит. Большое количество поверхностных землетрясений и 
сравнительное однообразие их механизмов определили сходную трактовку поля нап
ряжений, данную разными исследователями. В различных островодужных зонах по 
границе океанической и континентальной плит было установлено действие попе
речного субгоризонтального сжатия, а вверху океанической плиты, на внешнем 
склоне желоба, — локальное проявление поперечного растяжения [Аверьянова, 
1975; Балакина, 1979а; Ichikawa, 1971].

Более неопределенным параметром очага землетрясения является плоскость 
разрыва, отвечающего очагу (одна из двух возможных). В моделях тектоники 
плит обычно отдается предпочтение пологим надвигам, наклоненным в сторону 
дуги. Однако их ориентировка в пределах Курило-Камчатской зоны оказывается 
незакономерной. Зато хорошую согласованность в ориентировке и характере 
разрывов дает выбор варианта с перемещением по крутым продольным взбросам, 
наклоненным в сторону желоба. Вывод Л.М. Балакиной [19796] о преобладании 
в верхней части фокальной зоны перемещений по продольным взбросам и взбросо- 
сдвигам представляется для Курил наиболее обоснованным. Реже возможно при
сутствие здесь пологих надвигов с перемещением в сторону желоба или под 
разными углами к нему. Наблюдающиеся вариации в ориентировке надвигов и ха
рактере смещения, по-видимому, вполне обычны для структурного рисунка с по- 
10. Зак. 698 1 4 5



добными пологими формами. В отдельных случаях при решении механизма зем
летрясения были установлены сдвиги, секущие Курило-Камчатскую дугу и, воз
можно, ограничивающие очаги, возникающие на продольных разломах.

На промежуточных и больших глубинах в фокальной зоне создается картина 
напряжений и деформаций, более сложных и неоднородных, чем в верхней ее 
части6 [Балакина, 1981]. Здесь на отрезке фокальной зоны протяженностью более 
1000 км имеет место сочетание участков с прямо противоположной ориентировкой 
осей сжатия и растяжения, наиболее достоверно установленное для глубин от 
70 до 150 км. В нижней части фокальной зоны, глубже 300 км, на ее северном 
отрезке преобладающими становятся напряжения растяжения и подвижки по 
продольным сбросам, круто наклоненным в сторону желоба [Балакина, Голубева, 
1979]. На юге картина деформаций менее устойчивая, включающая участки как 
поперечного сжатия, так и сжатия в субширотном направлении с образованием 
секущих сдвигов. В отдельных глубоких землетрясениях решение механизма 
очага не удовлетворяет представлению о скольжении по одной плоскости разрыва, 
что приводит к необходимости предполагать сочетание разломных смещений 
с объемными деформациями, связанными, вероятно, с вещественными преобразо
ваниями среды [Балакина, Голубева, 1979].

Отмеченные особенности геодинамики Курило-Камчатской зоны характеризуют 
короткий период инструментальных наблюдений. Однако значительная согласо
ванность в ориентировке осей напряжений не может быть случайной. Связь крат
ковременных современных движений с длительно формировавшимися тектони
ческими структурами позволяет считать данные сейсмологических наблюдений 
представительными для достаточно большого временного интервала. На их основе 
для всей Курило-Камчатской сейсмофокальной зоны с большой долей вероят
ности можно предполагать преимущественное распространение крутых разломов. 
Все они имеют наклон, секущий фокальную зону, а не следуют ее падению под ост
ровную дугу. Такая картина деформаций на конвергентной границе плит не 
отвечает модели простого погружения. Можно предполагать, что механизмы зем
летрясений — как глубоких и промежуточных, так и поверхностных — отражают 
не пограничное трение, а хрупкие деформации внутри погружающейся плиты, от
части также и в островодужной литосфере. При этом значительная часть зарегист
рированных сильных толчков может фиксировать упругое последействие в породах. 
Наибольшая прочность и упругость материала устанавливается для верхней части 
фокальной зоны. Ослабление сейсмической активности с глубиной соответ
ствует, скорее всего, увеличению роли пластических деформаций.

Субгоризонтальная ориентировка сжимающих напряжений, показанная Л.М. Ба
лакиной для районов Курило-Камчатской и других островных дуг, противоречит, 
по ее мнению, моделям тектоники плит для периферии Тихого океана. Нам пред
ставляется, что эти данные не являются решающим аргументом. Однако они пока
зывают, что система напряжений на конвергентной границе определяется в пер
вую очередь не погружением океанической плиты вниз, а столкновением движу
щихся плит и сжатием на их контакте [Пущаровский, 1972]. Чрезвычайно сущест
венно выявление поперечной ориентировки сжатия в региональном поле напряжений 
в литосфере на всем протяжении Курило-Камчатской сейсмофокальной зоны. Такую 
ориентировку напряжений можно считать несомненным доказательством активных 
перемещений всех участков островодужной зоны вкрест простирания. Вариации 
локальных напряжений вдоль простирания зоны свидетельствуют об изменении 
взаимного расположения ее частей, приводящем к увеличению кривизны дуги. 
Активное перемещение средней части дуги определило, вероятно, значительные 
продольные растяжения в районе Центральных Курил, малые мощности коры

6 Сокращение числа событий и уменьшение их магнитуды снижает надежность определений механизма 
очага.
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и особенности ее структуры. Постепенный поворот фланговых частей дуги 
сопровождается выполаживанием наклона фокальной зоны и уменьшением ее 
глубины. Связь этих особенностей с повышением мощности коры, характером 
магматической деятельности и формированием ’’гранитного” слоя заслуживает 
специального внимания.

Особенности напряжений в глубоких частях фокальной зоны (ниже уровня 
столкновения плит), возможно, определяются реологическими свойствами ее 
материала, различными на северном и южном флангах Курил. В частности, не
которое влияние на особенности фокальной зоны могут оказывать возрастные 
различия северной и южной частей погружающейся океанической плиты (см. рис. 3). 
Кроме того, можно допустить, что на больших глубинах в большей мере, чем 
на малых, характер напряжений зависит от направления перемещений Тихооке
анской плиты по отношению к континентальной окраине. Имеющиеся материалы 
пока не дают возможности выбора определенных решений. Они показывают зна
чительную сложность глубинных нарушений, возможное наличие объемных де
формаций вещества.

Сейсмологические данные и выводы по Курило-Камчатской зоне в общих чертах 
сопоставимы с известными по другим активным окраинам Тихого океана. С разной 
степенью детальности в других регионах повторяются положение фокальной 
зоны в структурах островной дуги—желоба, ее толщина и глубина погружения, 
прочностные свойства вещества и распределение сейсмической активности, преоб
ладание субгоризонтальных поперечных сжатий в верхней части фокальной зоны, 
сложная картина напряжений и деформаций на глубине [Балакина, 1979а, 1983, 
и др.]. Угол наклона фокальных зон варьирует от 15—20 до 80°, глубина — от 200 
или меньше до 650—700 км. В литературе обсуждается зависимость этих параметров 
от длительности развития островной дуги [Айзекс и др., 1974; Тараканов, 1981; 
и др.], от возраста погружающегося участка океанической плиты [Vlaar, Wortel, 
1976], от скорости его поддвигания [Uyeda, 1982]. Но предполагаемые зависи
мости выдерживаются не во всех дугах. В районе Меланезии известны наклоны 
фокальных зон в сторону океана. Вниз по падению фокальной зоны нередко проис
ходит изменение угла наклона. В ряде случаев наблюдается изменение наклона и 
глубины фокальной зоны вдоль простирания, как это было отмечено для Курил. 
Изучение тонкой структуры фокальной зоны иногда позволяет судить о двуслойном 
строении ее верхней части [Хасегава и др., 1978; Yoshii, 1979]. Однако достаточно 
строго это доказано только для участка Японской дуги по данным о микроземлетря
сениях за короткий временной интервал. Детальные исследования в Курило-Кам
чатской дуге не показывают аналогичной картины.

При ряде различий распределения сейсмичности во всех фокальных зонах от
мечается ее резкий спад на глубинах от 100 до 200 км. Именно этому участку фо
кальной зоны отвечает повсеместно расположение полосы островодужных вулка
нов. С ним и связывают многие исследователи генерацию андезитовых магм 
[Ле Пишон и др., 1977; Рингвуд, 1981; и др.]. Как соотносится островодужный маг
матизм с субдукцией — остается одним из важнейших нерешенных вопросов для 
конвергентных границ плит [Talwani, Langseth, 1981]. В Курило-Камчатской 
сейсмофокальной зоне или в мантии над ней признаки частичного плавления 
вещества предполагаются на глубинах 120—160 км [Тараканов, 1981]. Среда на этих 
глубинах характеризуется значительным снижением общей сейсмической актив
ности7 и магнитуд сильных землетрясений, относительно небольшими скоростями 
продольных волн и аномально высоким поглощением поперечных волн, пониже
нием добротности и вязкости, повышением электропроводности. Построение 
трехмерной модели для Курило-Камчатской дуги показывает расположение выше 
фокальной зоны клина низкоскоростной и низ ко добротной мантии, прослеживаю-

7 До проведения достаточно детальных работ эта часть фокальной зоны считалась асейсмичной.
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3 В км
Рис. 54. Модель глубинного строения Японской системы 
континентальной окраины по сейсмологическим данным 
[Sacks, Okada, 1974]

Ц ифры на проф иле и густота ш триховки  отвеч аю т добротн ости  
среды; черными треугол ьн и кам и  показан о  располож ение вулканиче
ской зоны  и гл убоководн ого  ж елоба

щегося до глубин около 250 км [Болдырев, Кац, 1982]. Подобные данные опубли
кованы и для Японской дуги [Мория, 1978; Sacks, Okada, 1974] (рис. 54). Здесь на 
промежуточных глубинах в мантии добротность уменьшается в 5—8 раз по сравне
нию с добротностью в островодужной литосфере. Эти особенности среды могут 
отражать или ее частичное плавление, или напряженное состояние растяжения и 
большую проницаемость для магматических расплавов. Для однозначной интерпре
тации данных еще далеко недостаточно. Экспериментальные исследования сви
детельствуют о том, что уже различный характер распределения первичного распла
ва в межзерновом пространстве породы по-разному влияет на скоростные па
раметры среды [Фарберов, 1974]. Отделение этого расплава и подъем к поверх
ности происходят только при значительном количестве расплавной фазы, поэтому 
даже обнаружение области частичного плавления не характеризует ее как обяза
тельный источник магмы. Вместе с тем все наблюдения по островным дугам свиде
тельствуют о глубинах магмогенерации, близких к положению фокальной зоны 
под вулканами. Именно с таких глубин прослеживаются и вертикальные аномаль
ные тела — предполагаемые ’’магмоводы” камчатских вулканов.

В целом данные по глубинной структуре Курило-Камчатского региона находятся 
в соответствии с представлениями тектоники плит, хотя и требуют некоторой мо
дификации в интерпретации поля напряжений. Приведенное описание показывает 
длительную тектоническую и вулканическую активность в этом регионе. Ис
точником энергии для сейсмических явлений и дислокаций, пластических нару
шений и вулканизма служил,несомненно, процесс взаимодействия континентальной 
и океанической плит. Значительное выделение тепловой энергии в вулканической 
зоне и в тылу островных дуг фиксируется повышением здесь теплового потока. 
В глубоководных желобах, наоборот, известны предельно низкие значения изме
ренного теплового потока. После введения поправок величины фонового теп
лового потока для Курило-Камчатского желоба и северо-запада Тихого океана ока
зываются идентичными, отвечающими их принадлежности единой холодной плите 
литосферы [Смирнов, Сугробов, 1980].

Активности современных процессов на конвергентных границах Тихого океана 
отвечает изостатическая неуравновешенность структур дуги-желоба. Так, в Ку
рило-Камчатских структурах амплитуды гравитационных аномалий в свободном 
воздухе достигают ±200 мГал [Kogan, 1975]. Такие изостатически некомпенси
рованные структуры могли существовать длительное время (до 30 млн лет) 
только при условии непрерывного перераспределения напряжений на глубине. 
Как механизм такого перераспределения предполагается постоянное поддвигание 
края океанической плиты и разрушение клинообразного края континентальной 
плиты (см.: [Ушаков, Галушкин, 1979] и др.).



ГЛАВА ВТОРАЯ

ЗОНЫ ДЕСТРУКЦИИ В ПРЕДЕЛАХ ОКРАИННЫХ МОРЕЙ

Участки окраинных морей, расположенные в тылу островодужных структур, об
ладают значительным тектоническим расчленением. Их наиболее характерным эле
ментом являются глубоководные котловины с маломощной субокеанической корой. 
Расположение котловин известно как непосредственно в задуговой зоне, так и в не
котором удалении от островной дуги. Однако во всех регионах устанавливается 
единство в образовании островных дуг—желобов и котловин окраинных морей 
[Тектоника континентальных..., 1980; и др.]. Островодужные зоны Курил и Японии 
сочетаются с глубоководными котловинами Охотского и Японского морей, далее к 
северо-западу — с рядом небольших грабенообразных впадин в пределах Саха
лина и материка.

СТРУКТУРНЫЕ ЭЛЕМЕНТЫ ОКРАИННЫХ МОРЕЙ

Площадь Охотского и Японского морей к настоящему времени сравнительно 
детально изучена геологическими и геофизическими методами. В пределах 
Японского моря проведено глубоководное бурение. Хорошая изученность, воз
можность сопоставления геологических, геоморфологических и геофизических дан
ных, четкие секущие соотношения глубоководных структур с континентальными 
областями обрамления позволяют рассматривать Я п о н с к о е  море  как тектоно- 
тип для зон деструкции на континентальной окраине Азии. Представления об 
унаследованном развитии Японского моря как реликта океана [Васильковский, 
1973] сейчас не получают подтверждения. Большинство исследователей подчерки
вают наложенность глубоководных котловин на мезозойский структурный план. 
Основные разногласия касаются механизма формирования структур Японского 
моря на древней континентальной коре в результате ее ’’океанизации” [Белоусов, 
1968; Ковылин, Строев, 1976; Шевалдин, 1978], ’’эрозии” участков ’’гранитного” 
слоя [Minato, 1973; Minato et al., 1985] или же их раздвига и раскрытия котловин 
с субокеанической корой [Кропоткин, Шахварстова, 1965; Берсенев, 1972; Мураучи, 
1972; Кариг, 1974; Меланхолина, Ковылин, 1976; Kobayashi, 1941; Hilde, Wageman, 
1973; Uyeda, Miyashiro, 1974; Kropotkin, 1978; Tamaki, 1985; Miyashiro, 1986; и др.]. 
Накопление геолого-геофизических данных все более подтверждает мобилистскую 
точку зрения.

Изучение Японского моря осуществляется главным образом советскими и 
японскими специалистами. Наиболее детально площадь моря охарактеризована 
сейсмопрофилированием МОВ разных модификаций. Работы проводились А.Ф. Бе
ресневым, В.М. Ковылиным [1979], Б.Я. Карпом [Карп и др., 1974; Основные..., 
1978], Р.Б. Шаяхметовым, В. Л. Безверхним [1981 и др.], В.П. Филатьевым[1977 и др.], 
С.С. Снеговским, М.Х. Лившицем, В.А. Сиплатовым, Н.С. Балабко, Г.Ф. Балабко, 
С. Мураучи [1972], X. Хотта [1972; Hotta, 1967], К. Тамаки [Geological investi
gation..., 1978, 1979] и рядом других исследователей [Журавлев, 1975; Hilde, 
Wageman, 1973; Schluter, Chun, 1974; Ludwig et al., 1975; Initial..., 1975, vol. 31; Struc
tural..., 1979].

Результаты сейсмопрофилирования существенно дополнили батиметрические 
данные [General..., 1982]. На основе профилей НСП рядом авторов были составлены 
карты мощностей осадков, рассмотрено распространение акустически прозрачной 
и слоистой толщ осадочного чехла [Шаяхметов, 1972; Журавлев, 1975; Основные 
черты..., 1978; Ишивада и др., 1984; Антипов, 1986; Hilde, Wageman, 1973; Ludwig 
et al., 1975]. Проведение работ MOB ОГТ по густой сети галсов в Татарском про
ливе позволило дать характеристику осадочных образований на глубину до 8,5 км 
(материалы Г.Ф. Балабко и др.).
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Достаточно детальные исследования ГСЗ ставились только на нескольких 
профилях в северной части Японского моря и Татарском проливе [Глубинное..., 
1971]. На остальной площади данные получены большей частью на очень корот
ких профилях, по одиночным годографам, с разрешающей способностью метода 
1—2 км (более 20 профилей) [Ковылин, 1979; Карп, 1979; Murauchi et al., 1968; 
Murauchi, 1972]. Вместе с тем профили относятся к узловым участкам и удачно ха
рактеризуют структурные элементы разного типа. Поэтому данные ГСЗ с допол
нением результатов сейсмических исследований с радиобуями [Ludwig et al., 1975] 
использованы в нашей работе как опорные. Правомерность такого подхода под
тверждается при анализе данных других геолого-геофизических методов [Строев, 
1972, 1977; Гравиметрическая..., 1977; Томода и др., 1972; Красный, 1975; Шевалдин, 
1974; 1978; Gravity..., 1975—1978; Isezaki, Uyeda, 1978; Ясуи и др., 1972; Смирнов, 
Сугробов, 1980]. Карты гравитационного, магнитного и теплового полей су
щественно дополняют характеристику япономорских структур и их ограничений.

Осадки Японского моря изучены на многочисленных полигонах по данным удар
ных трубок, а в центральной части моря — по четырем скважинам глубоководного 
бурения [Берсенев и др., 1983; Initial..., 1975, vol. 31; Structural..., 1979; и др.]. 
Значительный интерес представляют результаты драгирования на континентальном 
склоне Японского моря и в пределах поднятий [Васильев и др., 1975; Леликов, 
Васильев, 1974; Леликов, Терехов, 1979; Леликов и др., 1979; Берсенев и др., 
1974, 1983; Геологические..., 1977; Основные..., 1978; Geological..., 1979]. Здесь, в усло
виях более низких широт, роль ледового разноса существенно уменьшается по 
сравнению с Охотским морем. Поэтому основная часть драгированного каменного 
материала представляет, по-видимбму, коренные породы, слагающие фундамент 
поднятий. Детальность геолого-геофизических материалов, проведение полигон
ных исследований в узловых участках структур позволили И.И. Берсеневу и Е.П. Ле- 
ликову [1979] составить геологическую карту Японского моря масштаба 1:2500000. 
Японские исследователи приступили к составлению серии морских геологических 
карт масштаба 1:1000000 [Geological map..., 1979; и др.].

Важнейшей особенностью Японского моря является резко наложенный характер 
глубоководных структур по отношению к различным зонам континентальной 
коры в его обрамлении (рис. 55) [Kobayashi, 1941, и более поздние работы]. На западе 
непосредственно к глубоководным участкам моря подходят структуры с докембрий- 
ской континентальной корой, относящиеся к Северо-Китайской платформе. На 
большей части п-ова Корея установлено распространение гнейсов и кристаллических 
сланцев архея — нижнего протерозоя и крупных гранитных плутонов, часто с 
присутствием гранито-гнейсов и мигматитов [Геология Кореи, 1964; Kim, 1971; 
Geological..., 1973]. Время метаморфизма и гранитного магматизма, создавших 
континентальную кору, здесь 1700—2100 млн лет, иногда больше. Платформенный 
чехол в синеклизе Пхеннам начинается с рифейских отложений. На северо-востоке 
КНДР известны позднепротерозойские складчатые структуры и гранитные 
интрузивы с возрастом 780—660 млн лет [Геология Кореи, 1964; и др]. Древние 
структуры континентальной коры могут быть прослежены с п-ова Корея на шельф 
Японского моря и в район прикорейских возвышенностей.

На побережье близ Чхонджина граница древних структур с областью поздне
палеозойской континентальной коры выражена в виде разломной зоны, вклю
чающей пластины пород меланократового фундамента, часто превращенных в сер
пентиниты. Формирование континентальной коры в Туманган-Суйфунской зоне 
датируется временем 250—180 млн лет, отвечающим концу палеозоя—триасу
(см. выше). Разрез коры получен по профилю Кировский—Зарубино в Южном 
Приморье [Аргентов и др., 1976]. Геологические данные по островам и шельфу 
залива Петра Великого свидетельствуют о широком распространении здесь верхне
палеозойских осадочных пород и гранитоидов [Кулинич и др., 1974; Берсенев и др., 
1983; и др.]. Последние к югу выходы пермских отложений были изучены в преде-
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Рис. 55. Тектоничесая схема Япономорского региона
1—3 — кон тинентальная кора и ее ф рагм ен ты : / — д окем б ри й ск ого  возраста . 2 — перм ского возраста . 

3 — м ел ового  возраста; 4—6 — кон тинентальная окраина м елового  возраста: 4 — вулканический пояс 
(вкл ю ч ая ф рагм ен ты  палеодуги), 5 — палеож елоб , 6 — зон а обдукции; 7— / /  — континентальная окраина 
кайнозой ского  возраста: 7 — вулканическая островн ая дуга, 8 — глубоководны й  ж елоб, 9. 10 — деструкти в
ные зоны  (9 — преим ущ ественно палеогеновы е с субокеанической корой . 10 — неоген-четвертичны е), 11 — 
субконтин ентальная кора; 12 — р азл ом ы ; 13 — грабенообразны е структуры  на континенте; 14 — скваж ины  
гл убоководн ого  бурения

лах континентального склона южнее Находки. При глубинном сейсмическом зонди
ровании вверху континентального склона было обнаружено присутствие образо
ваний ’’гранитного” слоя сог = 5,5—5,7 км/с (профиль XIII) [Ковылин, 1979].

У южного побережья Японского моря, в зоне Хида—Оки на о. Хонсю, также 
известна область с позднепалеозойской континентальной корой [Geology..., 1977]. 
Она включает вулканогенно-осадочные толщи от девонских до пермских и мета
морфический комплекс Хида, прорванные гранитоидами (розовые граниты Фунацу). 
Возраст гранитного магматизма и метаморфизма 250—170 млн лет, причем опре
деления свинцовым методом по цирконам дают обычно 250 млн лет1 [Matsumoto 
et al., 1968; Radiometric..., 1977]. В наложенных впадинах, как и на материке, изу
чены отложения от триасовых до меловых, преимущественно континентальные. 
Единство раннемезозойских структур Японии и Приморья подтверждается и при де
тальном сравнении геологических данных [Мазарович, Рихтер, 1985]. Из зоны 
Хида—Оки комплекс образований позднепалеозойского ’’гранитного” слоя просле
жен по данным сейсмики и драгирования в смежную часть Японского моря [Василь

1 Древние значения абсолютного возраста гнейсов были получены на основе определений по окатанным 
обломочным зернам циркона (около 1490 млн лет) [Matsumoto et al., 1968].
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ев и др., 1975; Геологические..., 1977; Murauchi et al., 1968; Hoshino, Homma, 1967]. К 
северо-западу от п-ова Ното на профилях ГСЗ Р-6 и Р-7 кровле гранитного 
слоя отвечает граница со скоростями около 5,7 км/С.

В восточных районах обрамление Японского моря представлено структурами с 
позднемезозойской континентальной корой, известными на Сихотэ-Алине и 
о. Хонсю. Формирование континентальной коры в обеих областях было завершено 
в конце мела, время внедрения гранитоидов 125—55 млн лет. Разрез меловой коры 
южного Сихотэ-Алиня получен по профилю Спасе к—Тадуши(см. рис. 26)[Аргентов 
и др., 1976]. Ограничения япономорских структур наложены на образования как 
позднемезойского континента, так и континентальной окраины. Комплекс пород 
Восточно-Азиатского пояса повсеместно обнаруживается- при драгировании на 
шельфе Восточного Сихотэ-Алиня. На профилях ГСЗ ему отвечает слой с 
о = 4,0—4,8 км/с. Кровля ’’гранитного” слоя с иг = 5,6—6,2 км/с фиксируется 
на северном отрезке профиля 25 близ Рудной Пристани, но не прослеживается 
в глубоководную часть моря [Глубинное..., 1971]. Разлом континентального 
склона косо обрезает зону вулканического пояса на юге и юго-востоке (см. рис. 55). 
Ее южное продолжение обнаруживается по другую сторону моря — в пределах 
о. Хонсю. Корейско-Японское звено вулканического пояса и терригенный прогиб 
Идзуми южнее, несомненно, представляют фрагмент позднемезозойской конти
нентальной окраины, отчлененный от Сихотэ-Алиня при образовании Японского 
моря.

Изученные разрезы коры различных структурных зон обрамления моря ха
рактеризуются присутствием слоя эффузивов и осадков с сейсмическими скоростями 
3,5—4,8 км/с (иногда больше) и повсеместным развитием образований’’гранитного” 
слоя с ur= 5,5—6,2 км/с и мощностью до 15 км (рис. 56). Эти образования распростра
няются с суши в пределы шельфа, а также и глубже — до глубин 1 —1,5 км. Контуры 
япономорских структур секут отмеченные зоны с континентальной корой и их 
границы.

Сходные комплексы пород верхних слоев коры обнаруживаются и в пределах 
поднятий во внутренней части Японского моря. П о д н я т и я - о с т а н цы с  фрагмен
тами ’’гранитного” слоя и глубоководные котловины с субокеанической корой 
представляют собой основные тектонические элементы Японского моря (см. 
рис. 55). Структура коры различается в них до глубины порядка 8 км, глубже значе
ния средних скоростей в коре практически совпадают [Карп, 1979]. Поднятия Ямато 
(400X170 км), Восточно-Корейское (200X80 км) и более мелкие: Криштофовича, 
Оки, Кита-Оки (или Пржевальского), а также Витязя в северной части моря — 
представляют собой плосковершинные возвышенности с отметками глубин от 
250 до 900—1000 м, имеющие обычно угловатые очертания. Они приподняты в рель
ефе дна на 2—2,5 км, характеризуются прерывистым распространением и сокращен
ной мощностью осадков по сравнению с котловинами (меньше 1 км) и относительно 
толстой корой. По своему строению и мощности земная кора поднятий может 
рассматриваться как субконтинентальная.

Скоростная структура коры была изучена на нескольких профилях в пределах 
поднятия Ямато (см. рис. 56; профили ГСЗ XVI, VIII, XII, Р-2)[Ковылин, 1979; Mura
uchi et al., 1968]. Повсеместно в северном и южном блоках поднятия ниже осадков 
(и=2,0 км/с) обнаружен слой с граничными скоростями 5,3—5,6 км/с и мощностью 
около 6 км. На самом южном профиле отмечены преломляющие границы с 
иг=4,9 и 6,2 км/с. Кровле ’’базальтового” слоя отвечают граничные скорости 6,5—6,8 
км/с. Мощность его по неуверенным данным 15 км, а общая мощность коры около 
20—25 км. Аномалии Буге как на поднятии Ямато, так и на других составляют +80 -5- 
+ 120 мГал. Это позволяет предполагать близкие мощности коры на поднятиях, 
равные не менее 20 км. В кровле консолидированной части коры на поднятиях Кита- 
Оки и Криштофовича фиксируются граничные скорости 5,5—6,2 км/с, известные для 
пород ’’гранитного” слоя (профили X, XV) [Ковылин, 1979]. На всех поднятиях 
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Рис. 56. Схемы распространения субокеанической коры (а) и строения коровых разрезов (б) 
в Японском море по данным ГСЗ и гравиметрии [Ковылин, Строев, 1973; Гравиметрическая..., 1977]

/  — породы  м антии; 2 — ’’б азал ь то в ы й ” слой; 3 — ” гран итн о-м етам орф ич еский” слой; 4 — о садочно
вулканогенны е образован и я; 5 — осадочны й слой; 6 — вода; 7 — скорости  продольны х волн, к м /с ; 
N — располож ение проф илей ГСЗ и их ном ера; 9 — значения аном ал и й  Буге, м Гал; 10 — граница 
распространения субокеанической коры . Р и м ски м и  циф рам и над кол он к ам и  обозначены : I -  континентальная 
кора П ри м орья. II -  Ц ен трал ьн ояп он ом орская  котлови на (типовой  разрез деструктивной зоны с субокеани- 
чсской корой), III V -  поднятие Я м ато  (III -  северный блок, IV — грабен К ита-Я м ато , V — ю ж ный 
блок). VI -  котлови на Х онсю , VII -  кон тинентальная кора о. Х онсю , V III -  восточны й борт Я понского 
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установлено соответствие этих пород акустическому фундаменту по НСП, 
образующему многочисленные выходы на поверхность дна (рис. 57).

Драгировки пород фундамента дали обильный каменный материал. Этот мате
риал с различной степенью достоверности характеризует состав верхней части суб
континентальной коры. Так, при работах на поднятии Витязя были подняты извест
ково-щелочные вулканиты, гранитоиды, метаморфизованные терригенные и гли
нистые породы [Берсенев и др., 1983] (данные Ю.Б. Евланова). Набор пород соответ
ствует известному в смежной области позднемезозойской коры в пределах Сихотэ- 
Алиня. Правда, следует помнить о существенной роли ледового разноса в этой 
части Японского моря. Существование зимнего ледового припая известно вдоль 
всего побережья Приморья, а распространение плавающих льдов прослеживается до 
центральных районов моря [Пущин, 1979; Ишивада и др., 1984]. Поэтому даже на 
поднятии Ямато могут присутствовать в некотором количестве породы ледового 
разноса. Однако основная часть драгированного здесь материала характеризует 
состав коры самого поднятия.

Многочисленные драгировки обоих блоков поднятия Ямато [Васильев и др., 1975; 
Берсенев и др., 1983] включают вулканические и осадочные породы, сходные с 
меловыми, кайнозойскими и отчасти, вероятно, верхнепалеозойскими образова
ниями как Сихотэ-Алиня, так и Японии. В большом количестве здесь получены гра
ниты, серые и розовые, напоминающие соответственно меловые и пермо-триасо- 
вые граниты, известные по обе стороны Японского моря. Совместное нахождение 
гранитов и контактово-метаморфизованных образований, а также осадочных 
пород, содержащих их обломки, позволяет предполагать коренной характер 
пород. Абсолютные датировки гранитоидов подтверждают наличие среди них двух 
возрастных комплексов, сравнимых с упоминавшимися мел-палеоценовым и пермо- 
триасовым комплексами обрамления моря. Последние представлены гранодиори- 
тами, биотит-роговообманковыми, биотитовыми и лейкократовыми гранитами и 
пользуются на поднятии преимущественным распространением. Японские иссле
дователи опубликовали определения абсолютного возраста гранитов — 197, 220 и 
227 млн лет[Йено и др., 1976]. И. И. Берсенев с соавторами [1983] привели 10 опреде
лений с разбросом значений от 152 до 332 млн лет. Сходство возрастных датировок 
гранитоидов поднятия Ямато, Южного Приморья и зоны Хида-Оки, близость их 
химических составов позволяют предполагать геологическую общность трех ре
гионов. На этом основании на поднятии Ямато и в Японии выявляется существо
вание фрагментов позднепалеозойского ’’гранитного” слоя, отчлененного от мате
рика [Меланхолина, Ковылин, 1976]. Близкими к ним геологически оказы
ваются и поднятия Кита-Оки и Оки в южной части моря [Леликов и др., 1979]. 
Во всех районах, помимо верхнепалеозойских, встречены также меловые грани
тоиды и кайнозойские эффузивные породы.

В драгировках с поднятий Восточно-Корейского и Криштофовича в запад
ной части моря тоже представлены преимущественно коренные породы дна 
[Леликов, Терехов, 1979; Берсенев и др., 1983]. Среди них присутствуют породы 
терригенно-глинистой толщи, сопоставимой с палеозойско-нижнемезозойской 
платформенной серией Пхенган п-ова Корея. Отмечены позднемезозойские грани
тоиды. Весьма многочисленны глыбы и обломки различных плагиогнейсов, 
биотитовых и лейкократовых гранитов, гранито-гнейсов и мигматитов. Их абсо
лютный возраст, определенный Rb—Sr-методом, отвечает архею—раннему про
терозою (5 определений от 1983 до 2729 млн лет) [Берсенев и др., 1983]. Данные 
по составу й возрасту гнейсов и гранитоидов позволяют сопоставлять их с образо
ваниями кристаллического фундамента Северо-Китайской платформы, т.е. на под-

Рис. 57. Разрезы НСП в пределах Японского моря по данным К. Тамаки и др. [Structural..., 
1979]
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нятиях прикорейской зоны устанавливается наличие фрагментов раннепротерозой
ского "гранитного” слоя.

В целом по результатам драгирования япономорских поднятий достаточно 
определенно выявляется геологическая природа сейсмического "гранитного” слоя 
(vr= 5,5—6,2 км/с). Он образован такими же породами, как и на материке и в Японии. 
Поднятия представляют собой фрагменты "гранитного” слоя разного возраста: 
докембрийского, позднепалеозойского и мелового. Распространением слабомаг
нитных пород в верхах коры определяется спокойный характер магнитного поля 
поднятий с пониженным значением аномалий часто отрицательного знака 
[Шевалдин, 1978]. Величины гравитационных аномалий близки к известным на 
периферии Японского моря. Значения теплового потока на поднятиях Ямато и 
прикорейских оказываются невысокими (менее 84 мВт/м2) [Ясуи и др., 1972]. По 
всем геофизическим характеристикам можно предполагать отсутствие современной 
тектонической активности на поднятиях.

Вместе с тем свидетельством многократных нарушений и раздробления "гра
нитного” слоя поднятий являются катаклаз и милонитизация драгированных пород, 
проявление кайнозойского вулканизма (часто в виде щелочных базальтоидов) 
и грабенообразование. Некоторые молодые грабены, видные на профилях НСП на 
банках Ямато, Кита-Оки и др., еще не полностью заполнены осадками. Наиболее 
крупным является грабен Кита-Ямато северо-восточного простирания (130 X 40 км, 
глубина дна до 2,2 км). Грабен нарушает кору поднятия Ямато и выражен в различ
ных геофизических полях. По данным ГСЗ, здесь выявлено отсутствие ’’гранит
ного" слоя (см. рис. 59, профиль XI) [Ковылин, 1979]. Скорости на опорной 
сейсмической границе под осадками 6,7 км/с, характер годографов свидетельствует 
о неровности границы и сложном строении коры.

Осадки на поднятиях обычно отвечают, по-видимому, верхней части осадочного 
разреза котловин. На профилях НСП видны как слоистые, так и акустически проз
рачные осадки. Весь разрез от верхнего миоцена до плейстоцена, пройденный 
скв. 302 на северо-востоке поднятия Ямато, представлен кремнисто-глинистыми 
осадками. Скорость осадконакопления в конце миоцена—начале плиоцена 80 м/ млн 
лет, а в конце плиоцена—плейстоцене — от 22 до 28 м/млн лет.

Г л у б о к о в о д н ы е  к о т л о в и н ы  занимают большую часть площади Япон
ского моря (см. рис. 55). Определяющая роль в структуре принадлежит, несомненно, 
Центральнояпономорской, или Японской, котловине — крупной (800X250 км) 
субширотной впадине с ответвлениями северо-восточного простирания на флангах. 
Цусимская котловина (200X 150 км) представляет собой юго-западное продолжение 
Центральнояпонсморской. Непосредственно в тылу Японской островной дуги 
расположена котловина Хонсю, или Ямато, несколько вытянутая на северо- 
восток (450X 120—180 км). Глубоководные котловины в основной своей части 
характеризуются выровненным дном с глубинами 2,5—3,5 км, т.е. на 2—3 км 
меньше, чем в смежных районах Тихого океана. Это различие связано главным 
образом с повышенной до 2,3 км мощностью осадков, накопивш ихся в Японском 
море вблизи крупных источников сноса.

В разрезе субокеанической коры Центральнояпономорской котловины ниже 
осадков с о = 2,0 км/с следуют высокоскоростные образования с t>r =6,4—6,6 км/с 
(см. рис. 56, профили ГСЗ III, IV, IX, 25) [Ковылин, 1979; Глубинное..., 1971]. По 
скоростным характеристикам они сравнимы с "базальтовым” слоем континенталь
ной коры Приморья и с III слоем смежных океанических регионов. Скорости на 
границе М обычно нормальные — 7,9—8,3 км/с. Средняя скорость в коре около
5,6 км/с. От абиссальных структур Тихого океана разрезы Центральнояпономор
ской котловины отличаются большей мощностью как осадков, так и кристалли
ческой части коры — 8—11 км. Аналоги II слоя океанической коры, или "надбазаль- 
товый” слой, сиг=3,5—4,5 км/с, иногда больше, и мощностью 1,5—2 км были обна
ружены под осадками вблизи поднятия Ямато (профили ГСЗ Р-1 и данные радио- 
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буев) [Murauchi et al., 1968; Ludwig et al., 1975]. На остальной площади котловины 
непосредственно под осадками залегают, по-видимому, аналоги III океанического 
слоя. Правда, в ряде случаев маломощные низкоскоростные образования могли 
быть пропущены при работах ГСЗ в силу недостаточной разрешающей способ
ности метода. На небольшом поднятии подводного хребта Богорова такие обра
зования (иг= 4,0 и 5,0—5,7—6,3 км/с) определенно выделяются под осадками; 
мощность коры, судя по неуверенным данным, возрастает до 14,4 км (профиль 25) 
[Глубинное..., 1971]. Новообразование коры на поднятии Богорова и отдельных 
вулканах в Центральной котловине связано, по-видимому, с проявлениями неоген- 
четвертичного магматизма: с ростом вулканических построек (высотой до 2 км) 
и довольно глубокого ’’корня”.

В котловине Хонсю получен скоростной разрез коры, сходный с изу
ченным в Центральнояпономорской котловине (профиль ГСЗ VII) [Ковы- 
лин, 1979]. В южной части котловины под осадками обнаружены местами и 
низкоскоростные образования с иг=3,4—4,5, иногда 5,5—5,8 км/с (профиль 
ГСЗ Р-5 и данные радиобуев) [Murauchi et al., 1968; Ludwig et al., 1975]. В целом 
котловина отличается от Центральнояпономорской несколько меньшей глубиной 
дна, меньшей мощностью осадков (до 1,8 км), менее глубоким положением 
кровли кристаллической части коры и повышением ее мощности до 14 км, происхо
дящим за счет как II, так и III слоя.

Наиболее представительными из имеющихся сейсмических материалов явля
ются профили в Центральнояпономорской котловине. Их анализ показывает, что ни 
на одном из глубоководных участков не обнаруживается присутствие ’’гранитного” 
слоя или его погруженных реликтов. Для ’’базальтового”, или III, слоя, слагающего 
основную часть корового разреза котловин, значения скоростей сравнимы с извест
ными в Тихом океане (см. выше). Низкоскоростной слой, представленный местами 
в верхах коры, сопоставляется В. Людвигом со II океаническим слоем. Действи
тельно, его мощность в котловинах и средние значения скоростей в верхнем и ниж
нем горизонтах близки к тихоокеанским. Правда, в ряде разрезов принадлежность 
образований со скоростью около 5,8 км/с нижней части II океанического слоя, 
или же ’’гранитному” слою, представляется спорной и требует дополнительной 
проверки. Местами в краевой части котловин возможно присутствие маломощ
ного ’’гранитного” слоя и возрастание общей мощности коры. В основной части 
котловин мощность коры оказывается в 3 раза меньше, чем на континенте.

Маломощной субокеанической коре котловин Центральнояпономорской и 
Хонсю и существованию ’’анти корня” отвечают интенсивные положительные ано
малии Буге. Величины аномалий достигают соответственно +260-^+280 и +220 мГал, в 
то время какна континенте они составляют 0-^ +20 мГал [Гравиметрическая..., 1977]. 
Изоаномалы со значением + 160-  ̂+ 180 мГал близко следуют контурам рельефа 
дна, располагаясь у подножья континентальных склонов. Это позволяет со зна
чительной долей вероятности оконтурить зоны распространения субокеанической 
коры в Японском море (см. рис. 56). Опорными при этом являются упомянутые 
профили ГСЗ. Гравитационное поле в редукции в свободном воздухе характери
зуется в котловинах небольшими знакопеременными аномалиями. Изостати- 
ческие аномалии здесь тоже невелики, обычно положительного знака. Локальные 
аномалии +40 и +60 мГал установлены в краевых частях котловин и на их флангах 
[Гравиметрическая..., 1977]. Сравнение япономорских котловин с абиссальными 
участками северо-запада Тихого океана показывает определенное сходство в 
характере гравитационных полей при различии абсолютных значений аномалий. 
Более низкие (почти в 2 раза) значения аномалий Буге в Японском море отвечают 
его меньшей глубине и сравнительно большой мощности субокеанической коры, 
возможно также и более низкоплотностной мантии.

В магнитном поле котловин Центральнояпономорской и Хонсю также отмечает
ся существенно меньшая контрастность аномалий по сравнению с Тихим океаном;
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их крайние значения ±300 нТ, изредка до +400-^+500 нТ [Шевалдин, 1978]. Опре
деление верхних кромок аномалиеобразующих тел показывает обычно их распо
ложение в низах коры. Наиболее выражены в котловинах аномалии северо-вос
точного простирания, но наряду с ними присутствуют также линейные ано
малии северо-западного и субширотного простираний, как это показано Ю.В. Ше- 
валдиным. Возможно, аномалии отвечают телам, различным по геологической 
природе и возрасту. При этом, однако, в пределах котловин не наблюдается про
должения большей части магнитных аномалий, прослеженных в их обрамлении и 
связанных с верхами континентальной коры. Так, на шельфе Юго-Восточного 
Сихотэ-Алиня В.Л. Безверхний с соавторами установили сохранение особенностей 
гравитационного и магнитного полей, известных на суше в пределах вулка
нического пояса, с характерным простиранием и формой аномалий, перепадами их 
интенсивности и горизонтальными градиентами [Геологические..., 1977]. Однако эти 
поля не прослеживаются в глубоководную часть моря, обрезаясь аномалией 
континентального склона. Только некоторые магнитные аномалии, связанные с 
"базальтовым” слоем, по-видимому, простираются из Приморья в пределы 
Центральной котловины. Такова, вероятно, аномальная зона, отвечающая на суше 
Прибрежному разлому.

Общая картина аномального магнитного поля котловин представляется доста
точно сложной и не может интерпретироваться как единая система полосовых 
аномалий, аналогичных океаническим. Даже в участках достаточно однообразного 
чередования аномалий северо-восточного простирания не удалось выделить осевую 
аномалию и найти признаки симметрии, характерные для спрединговых зон 
[Паккэм, Фалви, 1974; Шевалдин, 1978]. Большей частью наблюдается многократное 
пересечение разнонаправленных аномалий. В ряде случаев картина осложнена 
наличием аномалий сложных извилистых очертаний. Четкая структурная приуро
ченность магнитных аномалий наблюдается только в ограничении котловин.

Приведенные геофизические данные характеризуют наличие в котловинах двух 
структурных комплексов: осадков мощностью до 2,3 км и подстилающего кристал
лического фундамента, сравнимого по физическим свойствам с комплексом океа
нической коры на северо-западе Тихого океана. Породы фундамента субокеани
ческой коры в Японском море пока недоступны для непосредственного изучения. 
Скоростные характеристики позволяют сравнить их с породами корового разреза, 
изученными в Филиппинском море и Тихом океане (см. главу вторую). Вместе с тем 
трактовка состава низкоскоростных образований в верхах коры остается неоднознач
ной. Для обрамления Японского моря было показано, что скорости, близкие к 5,8 км/с, 
характеризуют в ряде участков породы "гранитного” слоя. По измерениям на 
образцах известно, что такие скорости могут отвечать и зеленым сланцам, и 
серпентинитам, и типично континентальным породам: кварцитам, гнейсам и гра- 
нитоидам [Ludwig et al., 1975]. Представляется, что в разных участках моря 
состав горизонта со скоростями, близкими к 5,8 км/с, может быть не одинаков. 
Для горизонта со скоростями около 3,5 км/с предполагается присутствие среди 
базальтов того или иного количества осадочных прослоев [Ludwig et al., 1975]. 
Состав базальтов остается неизвестным.

Данные непрерывного сейсмопрофилирования в Японском море свидетельствуют 
о наличии в акустическом фундаменте как древних образований, подстилающих 
осадочный слой, так и более молодых пород, фациально замещающих неогеновые 
осадки. Опробование выступов неогеновых пород фундамента дало богатый 
каменный материал. С подводных гор и вулканических хребтов Богорова, 
Тарасова, Галагана, возвышающихся на 1,5—2 км над дном Центральной котло
вины, были получены преимущественно базальтоиды с повышенным содержанием 
щелочей [Сахно, Васильев, 1974; Съедин, Леликов, 1979; Коновалов, 1981]. Наиболее 
представительны драгировки в южной части моря, вне ареала ледового разноса. 
Здесь с вулканов Уллындо и Чукто в ограничении котловины получены несом- 
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ненно щелочные породы — оливин-пироксеновые базальты с повышенным содер
жанием как щелочей (до 6% и больше), так и ТЮг (до 3,4%).

Состав япономорских осадков оказался весьма однообразным как в скв. 299, 301, 
302, так и в более мощных разрезах, изученных на западе о. Хонсю (рис. 58) 
[Initial..., 1975, vol. 31; Guidebook..., 1976]. Скважинами пройдены разрезы котловин 
и поднятия Ямато на глубину до 532 м, составляющую в котловинах не более поло
вины мощности осадков. Возраст изученных осадочных толщ от верхнего миоцена 
до плейстоцена. Нижняя толща (скв. 301, 302) представлена диатомитами, диатомо
выми глинами и аргиллитами, с редкими пепловыми и терригенными прослоями. 
В основании изученного разреза на поднятии Ямато (скв. 302) пробурен 2-метровый 
слой ’’зеленых туфов”. Как отмечено выше, локальное присутствие таких пород 
возможно на разных стратиграфических уровнях. Верхняя толща (скв. 299, 301) 
сложена турбидитами, дистальными и проксимальными, с переслаиванием гли
нистых алевритов и алевритистых глин, с отдельными прослоями песков, вулкани
ческого пепла и карбоната. Терригенный материал осадков слюдисто-кварц- 
полевошпатовый. В Центральнояпономорской котловине (скв. 301) предполагается 
поступление существенной массы материала с материка, особенно в плиоцене. 
В котловине Хонсю (скв. 299) плиоцен-четвертичная толща турбидитов связана 
в своем происхождении с конусом выноса подводного канала Тояма, транспорти
рующего обломочный материал с японской суши. По возрасту и составу верхняя 
толща полностью соответствует отложениям ярусов Китаура, Вакимото иСибикава 
п-ова Ога на Хонсю. Более тонкий характер осадков и меньшая (почти в 3 раза) 
мощность отвечают седиментации в удалении от побережья. Смена глинисто-диа
томовых образований (ярусы Оннагава и Фунакава на о. Хонсю, средний—верхний 
миоцен) накоплением турбидитов определялась выносом обильного обломочного 
материала. В разных скважинах эта смена фиксируется на разных стратиграфи
ческих уровнях2, а на окраине поднятия Ямато (скв. 302), изолированного от 
поступления обломочного материала, кремненакопление продолжается и доныне.

Скорость относительно незагрязненного диатомового кремненакопления в 
Центральнояпономорской котловине (скв. 301) около 100 м/млн лет. Пики продук
тивности диатомовых в позднем миоцене и в середине плейстоцена соответствуют 
времени интенсивных похолоданий. Скорость турбидитного осадконакопления в 
скв. 301 варьирует от 85 м/млн лет в доледниковое время до 140 м/млн лет в 
ледниковую эпоху, а в скв. 299 — от 74 до 115—125 м/млн лет [Initial..., 1975, vol. 31].

Сопоставление буровых и сейсмических данных по Японскому морю пока
зывает их хорошее соответствие. Установленному двучленному строению оса
дочного разреза отвечает на профилях НСП выделение двух толщ: нижней акусти
чески прозрачной и верхней слоистой, отмеченное уже давно [Шаяхметов, 
1972; Хотта, 1972; и др.]. Положение границы толщ в скв. 299, 301 и на профилях 
совпадает. Это позволяет судить о мощности и распространении толщ в акватории 
Японского моря. Толща турбидитов в пределах котловин прослеживается повсе
местно, нередко распространяясь верхними своими горизонтами и на поднятия. 
Мощность толщи в котловинах обычно от нескольких сотен метров до 1 км. В 
мелких впадинах прияпонской части моря — Могами, Окусири и других — мощ
ность заметно возрастает. Толща диатомитов мощностью 0,5—1,5 км распростра
нена локально. На профилях видно заполнение акустически прозрачными осадками 
ряда грабенообразных впадин в днище котловин с выравниванием тектони
ческого рельефа (см. рис. 57). Значительные участки котловин Хонсю, Цусимской и 
северо-востока Центральной лишены акустически прозрачных осадков. Наиболь
шим распространением эти осадки пользуются в основной части Центральной 
котловины, особенно в зоне прогиба, прилежащего на юге и юго-востоке к конти-

2 Из пограничного интервала между двумя толщами в скв. 299, 301 обнаружено поступление этана. 
С тем же уровнем разреза связаны и нефтяные месторождения о. Хонсю.
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Рис. 58. Строение осадочных разрезов Японского моря по данным глубоководного бурения 
[Initial..., 1975, vol. 31]

У словны е обозначения см. на рис. 5

нентальному склону Приморья, как это было показано А.В. Журавлевым [1975]. 
Севернее 44-й параллели мощность акустически прозрачной части разреза (миоцен?)3 
достигает 1,5 км. На юге залива Петра Великого в прогибе субширотного 
простирания на краю шельфа и континентальном склоне для миоценовых (?) слоев 
предполагаются близкие мощности осадков [Кулинич и др., 1974]. Еще боль
шие мощности фиксируются в отдельных грабенообразных впадинах вблизи 
о. Хонсю.

На сейсмических профилях видны постепенные переходы от акустически 
прозрачных осадков (с отдельными отражающими площадками) вверх к 
нормально-слоистым и их субгоризонтальное залегание. Недислоцированные 
осадки прослеживаются почти на всей площади котловин. Но в ряде райо
нов восточной части моря в осадочном слое фиксируются дислокации [Журавлев, 
1975; Ишивада и др., 1984]. Здесь отмечены складки субмеридионального прости
рания с наклоном крыльев до 30—35°, для некоторых из них установлено консе- 
диментационное формирование. Нередко складки продолжают свое развитие и 
выражены в рельефе дна. В береговых разрезах на севере о. Хонсю эпизодам подня
тия и деформаций отвечают угловые несогласия в плейстоценовых отложениях, 
в частности в подошве толщи яруса Сибикава [Initial..., 1975, vol. 31]. Начало 
складчатых движений и надвигообразования Я. Ишивада с соавторами относят к 
позднему плиоцену.

Позднекайнозойской тектонической активности и разломообразованию в преде
лах Японского моря отвечает сильноповышенный тепловой поток. Его значения 
в котловинах более 100 мВт/м2 [Ясуи и др., 1972; Шевалдин, 1974; Смирнов, Сугро
бов, 1980].

В ограничении глубоководных котловин Японского моря на большом протяже
нии прослеживаются разломы континентального склона, которым отвечают крутые 
(до 20—30°) уступы в рельефе дна, с перепадом глубин от 130 м до 2,5—3 км, с

3В.Л. Безверхний [1983] рассматривает прогиб как меловой, заложившийся одновременно с Западно- 
Сахалинским. Однако прослеживание сейсмотолщ прогиба к востоку и сопоставление разреза с са
халинским, проведенное А.В. Журавлевым и Л.С. Маргулисом, а также сравнительные данные по ос
новной части Японского моря свидетельствуют о миоценовом возрасте нижней акустически прозрачной 
толщи.
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выходами акустического фундамента на поверхность дна. Такие разломы наиболее 
развиты вдоль границ Центральнояпономорской котловины, особенно по ее север
ному краю у побережья Приморья и Кореи, а также на юге у поднятия Ямато (см. 
рис. 55, 57). Разломы континентального склона отчетливо выражены во всех геофи
зических полях. По данным ГСЗ у залива Петра Великого устанавливается исчезно
вение ’’гранитного” слоя близ континентального подножья, на небольшом интервале 
между профилями XIII и IX. При этом происходит, по-видимому, сокращение 
мощности коры даже по сравнению с глубоководной котловиной и некоторое умень
шение скорости на границе М [Ковылин, 1979]. Этим изменениям отвечает зна
чительный градиент гравитационного поля в редукции Буге — порядка 30—40 
Этвеш [Кулинич и др., 1974; Гравиметрическая..., 1977]. Несколько меньший 
по величине градиент наблюдается и у южного ограничения глубоководной котло
вины. В магнитном поле континентальному склону отвечают линейные отрица
тельные аномалии интенсивностью до 300 нТ, отмеченные у берегов Приморья и 
Кореи, а континентальному подножью — положительные аномалии той же интен
сивности [Шевалдин, 1978]. На профилях НСП в зоне подножья видно четкое при- 
слонение слоев осадков к разломному уступу. Уступ континентального склона 
лишен мощных осадков и часто представляет коренное обнажение пород’’гранитно
го” слоя.

Крутой уклон континентальных склонов, нарушение здесь различных геофи
зических полей, исчезновение у подножья склонов ’’гранитного” слоя и общее уто
нение коры с образованием структуры, напоминающей ’’шейку”, секущее распо
ложение склонов по отношению к континентальным структурам разного возраста 
вплоть до вулканического пояса мела—палеоцена свидетельствуют о резком выкли
нивании (отрыве) ’’гранитного” слоя в зоне разломов континентального склона 
[Меланхолина, Ковылин, 1976]. У берегов Южного Приморья и КНДР зона 
разломов континентального склона образует несколько резких перегибов. Разлом- 
ная зона на юге Центральнояпономорской котловины, по границе с поднятием Ямато, 
точно повторяет эти перегибы. Такое совпадение конфигурации разломных ог
раничений, обрыв ими древних континентальных областей, сходство образова
ний позднепалеозойского ’’гранитного” слоя на материке и поднятии Ямато сви
детельствуют о былом единстве этих структур.

На северо-западе котловины Хонсю также устанавливаются в ряде мест раз- 
ломные ограничения, с обрывом ’’гранитного” слоя и сокращением мощности 
коры, с образованием значительной гравитационной ступени. На юго-востоке 
котловины наблюдаются иные соотношения с континентальными областями 
о. Хонсю — с постепенным утонением и исчезновением ’’гранитного” слоя. 
На профиле Р-5 в южной части котловины породы с сейсмическими скоростями 
5,5 км/ ссопоставимы, возможно, с образованиями о. Хонсю и его шельфа. Постепен
ному выклиниванию ’’гранитного” слоя и утонению коры отвечает плавное измене
ние гравитационного поля от периферии внутрь котловины.

Фланговые части Центральнояпономорской котловины заходят далеко внутрь 
областей с континентальной корой. Они представляют собой троги северо-восточ
ного простирания с глубинами от 1 до 2,5 км, обнаруживающие значительное сход
ство с котловиной Хонсю. На юге Татарского пролива, в районе Тояма, в структурах 
прикорейской части моря, например в троге Гензан, по имеющимся сейсми
ческим и гравиметрическим данным можно предполагать постепенное сокращение 
и исчезновение ’’гранитного” слоя коры. Надежные материалы ГСЗ получены только 
по Татарскому проливу (профиль 26, окончания профилей 27, 19-3) [Глубинное..., 
1971]. Здесь на опорной сейсмической границе под осадками обнаруживаются зна
чительные вариации скоростей: от 6,2 до 6,8 и даже 7,5 км/с. В целом ряде участков 
несомненно распространение пород со скоростями ’’базальтового” слоя непосред
ственно под осадками или на незначительной глубине под ними. Изменчивость 
скоростей на опорной границе может быть связана как со сменой типов пород, так
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местами и с их напряженным состоянием и разуплотнением. Мощность коры умень
шается к юго-западу от 25 до 20 км и меньше. Сокращению мощности коры от
вечает возрастание значений аномалий Буге: от +80 мГал у о. Монерон до +200 мГал 
у изобат 2—2,5 км [Гравиметрйческая..., 1977]. Как на юге Татарского пролива, так и 
в других трогах на флангах Центральнояпономорской котловины значения ано
малий Буге оказываются сравнимы с известными в котловине Хонсю. Это позволяет 
предполагать наличие сравнительно тонкой коры, приближающейся по мощности 
к субокеанической.

Протянувшиеся к северо-востоку трогообразные участки в котловине Хонсю, на 
флангах Центральнояпономорской котловины и в грабене Кита-Ямато обладают, 
по-видимому, чертами определенной структурной общности. Все они отличаются от 
Центральнояпономорской котловины несколько большей мощностью коры и, ве
роятно, локальным присутствием ’’гранитного” слоя. Осадочные образования этих 
трогов на большей части площади представлены только верхней слоистой 
толщей, как это видно, например, в грабене Кита-Ямато. Молодость осадочного 
выполнения, а также секущие соотношения с позднекайнозойскими структурами 
обрамления связаны, вероятно, с поздним заложением трогов.

Так, в южной части Татарского пролива троговый участок северо-восточного 
фланга Центральной котловины сечет субмеридиональные структуры неогеновой 
вулканической зоны и Западно-Сахалинского прогиба. По расположению изобат 
1,5 и 1,0 км вблизи Южного Сахалина, а также изопахит осадочной толщи [Хведчук 
и др., 1981] (рис. 59) выявляется северо-восточное простирание трога. Осадки верх
него миоцена (?)—голоцена достигают здесь мощности 4—6 км. В районе мыса 
Слепиковского, по данным МОВ ОГТ, прослежено несогласие в подошве поздне
кайнозойского сейсмокомплекса, образующего здесь крупную центриклиналь, 
раскрытую к юго-западу [Журавлев, 1976]. Молодость троговой структуры юга 
Татарского пролива подтверждается значительным повышением здесь теплового 
потока [Шевалдин, 1974]. В Татарском проливе, котловине Хонсю, в трогах при- 
корейской части моря значения теплового потока превышают 126 мВт/м2 и в от
дельных случаях достигают 210 мВт/м2 [Шевалдин, 1974]. Даже на юго-востоке 
п-ова Корея замеренные значения составляют 92—105 мВт/м2 [Chang, 1970]. Пред
положение Ю.Б. Шевалдина о связи аномалий теплового потока с зонами растя
жений, вероятно, справедливо.

Отмеченные вариации скоростей в кровле консолидированной коры Татарского 
пролива отвечают, по-видимому, ее сложному преобразованию, продолжающемуся 
доныне. С современными коровыми нарушениями на флангах Центральной кот
ловины связаны проявления заметной сейсмической активности. На юго-восточной 
оконечности п-ова Корея отмечены 9-балльные землетрясения [Рустанович и др., 
1961]. Для Монеронского землетрясения 5.09.1971 г., произошедшего на борту 
трога Татарского пролива, зарегистрирована магнитуда более 7 и взбросо- 
вый механизм очага с северо-восточным простиранием возможной плоскости 
разрыва [Балакина, 1976]. Незавершенности процесса формирования трогов соот
ветствуют и положительные изостатические аномалии, более значительные, чем 
в Центральной котловине (до +40-^+60 мГал] [Гравиметрическая..., 1977]. Особен
ности фланговых трогов Центральнояпономорской котловины, грабена Кита- 
Ямато и котловины Хонсю свидетельствуют о сравнительно позднем заложении 
этих структур и их современной активности. Здесь можно предполагать, по-видимо- 
му, продолжающееся, современное, разрушение ’’гранитного” слоя, связанное с за- 
дуговой зоной.

Приведенные геолого-геофизические данные по обрамлению Японского моря, 
по останцам ”гранитного” слоя в его внутренней части показывают единство конти
нентальных структур всего региона. Глубоководные котловины моря резко на
ложены на древний план континентальных структур. Характерно секущее поло
жение их разломных ограничений и фланговых трогов, проникающих в глубь
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Рис. 59. Схема структурных соотношений в районе Татарского пролива по данным МОВ ОГТ 
[Хведчук и др., 1981, с изменениями]

I — изопахиты  осадочной тол щ и , км; 2 — складки: а — антикли нальны е, б — синклинальны е; 
3 — р азл ом ы ; 4 — располож ение ф лан гового  трога  Ц ен тральн ояпоном орской  котловины

континентальных областей. Несомненные признаки образования Японского моря на 
месте континентальных структур, наличие отторженцев "гранитного” слоя на под
нятиях и отсутствие каких-либо его реликтов в глубоководной части свиде
тельствуют о деструкции и последующем разобщении блоков "гранитного” слоя 
в ходе формирования котловин. "Базальтовый" слой, возможно, не подвергался 
раздроблению и может быть прослежен от континентальных структур к субокеа
ническим с некоторым утонением, но без изменения основных характеристик.
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Изученность Японского моря позволяет проследить здесь общий ход деструкции 
коры в задуговой зоне. Наиболее раннее дробление и растяжение можно предпола
гать в пределах Центральнояпономорской котловины. Обрыв структур ’’гранитно
го” слоя Приморья с разобщением отрезков вулканического пояса мела—палеоцена 
дает основание датировать заложение котловины эоценом (?)—олигоценом. В на
чале ее раскрытия формировались, вероятно, узкие грабенообразные прогибы, 
выполненные нижними слоями акустически прозрачной толщи. В дальнейшем риф- 
тообразование развивалось в широкой субширотной зоне Центральнояпономорской 
котловины. В результате разрыва ’’гранитного” слоя произошло обособление его 
фрагментов в виде микроконтинентов Ямато и Японских островов. Между ними в 
дальнейшем образовалась полоса небольших грабенообразных прогибов: Могами, 
Нисицугару, Окусири. С горизонтальным перемещением микроконтинента Японии 
в южном направлении было связано, вероятно, значительное сжатие в его фронталь
ной части с замыканием мелового прогиба Идзуми, с образованием серии над
вигов и складок южной вергентности, известных в Юго-Западной Японии.

В последующем развитии Центральнояпономорской котловины преобладали 
интенсивное прогибание и пелагическое осад кона копление, структура существовала 
как неактивный окраинный бассейн (в понимании Д. Карига [1974]). В неоген- 
четвертичное время (возможно, с позднего миоцена) активное растяжение коры и 
перемещение фрагментов ’’гранитного” слоя было направлено к юго-востоку. 
Это выразилось в раскрытии котловины Хонсю, грабена Кита-Ямато и трогов на 
флангах Центральной котловины, в их последующем погружении и осадконакоп- 
лении. Деструкция ’’гранитного” слоя в молодых трогах, по-видимому, может изу
чаться как современный процесс. Дислокации четвертичного времени в восточной 
части моря могут отвечать уже началу замыкания окраинно-морских структур.

Таким образом, выявляется неодновременность заложения котловин Хонсю и 
Центральнояпономорской. Внутри последней намечается существование элементов, 
различающихся по возрасту и современной активности. Это показывает слож
ность развития окраинных бассейнов и позволяет корректировать первоначально 
схематическое разделение их на активные и неактивные [Кариг, 1974]4. В целом 
в комплексе япономорских котловин еще не достигнуто состояние изостати- 
ческого равновесия и продолжаются погружения коры. Общему растяжению в заду
говой зоне отвечают уменьшение мощности литосферы (предположительно до 
30 км) [Abe, Kanamori, 1970], а также значительное понижение ее добротности 
[Симамура, 1981].

Схематические палинспастические реконструкции с совмещением края материка, 
образованного континентальным склоном, и всех поднятий-останцов позволяют 
оценить суммарную величину раздвижения в Японском море около 500—600 км. 
Величина скучивания во фронтальной части микроконтинента Японии не может 
быть определена даже приблизительно. Представление о дрейфе Японских островов 
относительно материка подтверждается палеомагнитными исследованиями. Срав
нение данных для представительных точек, выбранных в Юго-Западной Японии 
(на 35° с.ш.) и на п-ове Корея (на 37° с.ш.), показывает, что расстояние между ними 
по широте изменилось в послемеловое время на 4° [Яскава, 1976; Structural..., 1979]. 
Блок Юго-Западной Японии испытал относительное перемещение к югу и пово
рот по часовой стрелке. С учетом небольшого поворота и некоторого перемещения 
самого п-ова Корея по отношению к Евразии раздвижение в Японском море 
в меридиональном направлении может быть оценено более 4° (т.е. более 450 км), 
что близко соответствует величине, приведенной выше.

Изучение ориентировок остаточного намагничивания дает картину изгибания 
Японской островной дуги в послемеловое время [Kawai et al., 1969; Me Elhinny,

4Д. Кариг все Японское море рассматривает как неактивный окраинный бассейн с высоким тепловым 
потоком.
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1973; Structural..., 1979]. В результате поворота Юго-Западной Японии на 47° по 
часовой стрелке, а Северо-Восточной — около 25° против часовой стрелки их 
взаимная ориентировка изменилась на 70°, что очень близко к углу между вет
вями островной дуги. Такое совпадение палеомагнитных и морфологических 
данных дополняется исследованием механизма очагов японских землетрясений, 
свидетельствующем о повсеместной ориентировке напряжений сжатия перпенди
кулярно дуге. Таким образом, ряд независимых данных, геологических и гео
физических, позволяет судить о расширении в Японском море в кайнозойское 
время с раскрытием глубоководных котловин, о соответствующем южном дрейфе 
Японских островов относительно материка и изгибании островной дуги. Вместе 
с тем определение палеомагнитных широт приводит к выводу о перемещении 
блока Юго-Западной Японии на север относительно полюса, которое состави
ло в кайнозойское время не менее 10° [Sasajima et al., 1968]. Проверка и учет 
этих данных совершенно необходимы при реконструкциях движения плит.

Представления о раздвижении в Японском море получили широкое рас
пространение. Как наиболее вероятный механизм этого процесса рассматрива
ется спрединг морского дна с формированием молодой коры в результате ба
зальтовых излияний и инъекций [Паккэм, Фалви, 1974; Исезаки и др., 1976; 
Hilde, Wageman, 1973; Brooks et al., 1984; и др.]. В. Хилде и И. Исезаки с соавторами 
предложили весьма различные реконструкции спрединговых центров. Многие 
исследователи отмечали трудности в интерпретации магнитного поля Японского 
моря с точки зрения симметричного спрединга. В связи с этим высказывались 
предположения о вероятности проявления одностороннего спрединга [Паккэм, 
Фалви, 1974], о возможном существовании в котловинах дополнительных микро
центров [Исезаки и др., 1976; Tamaki, 1985] или о рассеянном спрединге [Пер
фильев и др., 1985]. Во всех предположениях исследователи исходили из идеи 
о перемещении мощных литосферных пластин.

Однако уже сам масштаб дробления континентальной коры в Японском 
море позволяет усомниться в большой глубинности этого процесса. Размеры 
поднятий-останцов, сходство нижней части коры в новообразованных котловинах, 
на поднятиях и в краевой части континента свидетельствуют скорее о раздробле
нии только более хрупкого ’’гранитного” слоя. Изложенные данные позволяют 
допустить срывы и перемещение пластин преимущественно на уровне подошвы 
’’гранитного” слоя, некоторое утонение ’’базальтового”, или III, слоя и более 
глубоких горизонтов литосферы. Низкая добротность литосферы отвечает, 
вероятно, ее напряженному состоянию, связанному с растяжением. Область 
особенно значительного понижения добротности выявляется в мантии на глубинах 
300—400 км (см. рис. 66) [Sacks, Okada, 1974]. Предположительная ширина 
области до 500 км. Ее расположение фиксируется непосредственно выше и запад
нее сейсмофокальной зоны, обладающей очень высокой добротностью, так что 
здесь контактирует среда, различающаяся по добротности в 60 раз. Несомненно 
огромное тектоническое значение этого факта.

Таким образом, специфичность япономорской мантии прослеживается на 
большую глубину. Добротность в ее верхней части оказывается в 10 раз меньше, 
чем в смежной части Тихого океана [Симамура, 1981]. Формирование суб
океанической коры происходит, по-видимому, преимущественно за счет растаски
вания пластин ’’гранитного” слоя и раскрытия пространств с ’’базальтовым” 
слоем, достаточно древним, принадлежащим континенту мелового времени. 
Масштаб магматических проявлений, сопровождающих раздвигание, возможно, 
невелик. С докальными базальтовыми излияниями, вероятно, связано формиро
вание сравнительно низкоскоростных пород II слоя. К разломным ограни
чениям котловин могли быть приурочены проявления щелочно-базальтового 
магматизма, такие, как на вулканах Уллындо и Чукто.

Признаки деструкции в задуговой зоне, выявленные в районе тектонотипа,
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наблюдаются в большинстве окраинных морей периферии Тихого океана [Кро
поткин, Шахварстова, 1965; Кариг, 1974; Тектоника континентальных..., 1980; 
Uyeda, Kanamori, 1979; Brooks et al., 1984; и др.]. Данные по О х о т с к о м у  м о р ю  
дополняют характеристику япономорских структур. Южно-Охотская глубоковод
ная котловина расположена как бы на продолжении Центральнояпономорской 
и имеет близкие глубины, характер северо-западных разломных ограничений* 
сравнимые мощность и структуру коры, величины гравитационных аномалий 
[Тектоника континентальных..., 1980; Строение..., 1981]. Три профиля ГСЗ пред
ставляют полные пересечения котловины с резким выклиниванием ’’гранитного” 
слоя у ее северного ограничения, распространением маломощной (10 км и меньше) 
субокеанической коры в центральной части (профили 1-М, 6-М, 14-М) [Строение..., 
1964]. Граничные скорости в кровле коры под осадками 6,6—6,8 км/с аналогичны 
скоростям, отмеченным в разрезах япономорских котловин и в III слое Тихого 
океана. При работах КМПВ на двух коротких профилях в центре котловины 
выше III слоя был обнаружен маломощный (1,3 км) горизонт с иг = 4,8 км/с, 
сопоставимый с образованиями II слоя океана; в низах коры зафиксирована высоко
скоростная преломляющая граница с иг = 7,4—7,6 км/с [Попов, Аносов, 1978]. 
Однако эти особенности корового разреза могут иметь локальное развитие. 
Исследования на длинных профилях в пределах Южно-Охотской котловины 
показали изменчивость скоростей на опорных границах, особенно значительную 
вблизи разлома континентального склона (профили ГСЗ 19-В, 27) [Глубинное..., 
1971]. Разлом континентального склона, судя по данным ГСЗ, смещает коровые 
границы и доходит до границы М. Наблюдаемый здесь обрыв сахалинских 
структур с палеогеновым ’’гранитным” слоем определяет время новообразования 
котловины не древнее конца эоцена— олигоцена.

Заложение впадины Дерюгина представляется более поздним. Молодые на
рушения во впадине характеризуются образованием разломов северо-западного 
простирания, диапи-роподобных выступов фундамента, мелких грабенов, вы
полненных акустически прозрачной осадочной толщей, частыми дислокациями 
осадков, наличием грабенообразных ложбин в рельефе дна. Многие мелкие 
формы являются структурами растяжения. Их образование может относиться 
ко времени от позднего миоцена до четвертичного [Лившиц и др., 1972]. С явле
ниями позднекайнозойской деструкции связаны, вероятно, и сильноповышенные 
значения теплового потока во впадине Дерюгина, достигающие у ее запад
ного ограничения 188 мВт/м2 [Соинов, Веселов, 1979]. Картина молодых рас
тяжений земной коры дополняется данными о ее пониженной мощности — до 
15—20 км на востоке впадины (профили ГСЗ 9-М, 10-М, 13-М) [Стоение..., 1964]. 
Характер скоростного разреза позволяет допустить отсутствие местами ’’гранит
ного” слоя [Марков и др., 1967]. Граничные скорости в кровле консолидирован
ной коры 6,2—6,4 км/с могут отвечать как породам ’’гранитного” слоя, несколько 
уплотненным [Строение..., 1964]. так, возможно, и породам ’’базальтового”, 
или III, слоя, подвергшимся разуплотнению. Выявленные выше преломляющие 
границы с t>r = 4,1 и 5,3 км/с сравнимы по скоростям с известными для II слоя 
субокеанической коры. Особенности глубинного строения впадины Дерюгина, 
пониженная мощность коры, значительный максимум гравитационного поля 
в редукции Буге и многочисленные признаки молодых растяжений оказываются 
сходными с рассмотренными для трога на юге Татарского пролива. Поэтому 
мы предполагаем во впадине Дерюгина утонение и разрушение ’’гранитного” 
слоя, возможно менее продвинутое, чем в молодых трогах Японского моря.

Некоторые признаки деструкции выявляются и в области субконтинентальной 
коры на Центральноохотской возвышенности. Общая мощность коры сокращается 
здесь до 25—20 км, мощность ’’гранитного” слоя — до 10 км и менее [Строение..., 
1964]. С грабенообразованием связано начинающееся тектоническое расчлене
ние ’’гранитного” слоя, которое не доходит, однако, до глубинных границ. На
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мечающаяся деструкция коры здесь еще менее развита, чем во впадине Дерюгина. 
В целом комплекс раздвиговых структур Охотского моря отражает разные 
стадии развития деструктивного процесса, погружения и осадконакопления.

Структурные элементы Берингова моря, по-видимому, также разновозрастны. 
Командорская котловина представляется более молодой, судя по относительно 
небольшой мощности осадков и их возрастному объему (от верхнего миоцена до 
четвертичных) [Initial..., 1973, vol. 19], по абсолютному возрасту базальтов 
фундамента (29,6 млн лет), по резкому повышению здесь теплового потока (более 
126 и местами до 210 мВт/м2) [Смирнов, Сугробов, 1980]. Образование котловин 
Алеутской и Бауэрса датируется предположительно концом мела—началом палео
гена [Scholl et al., 1975]. Земная кора в них оказывается наиболее высоко
скоростной по сравнению с другими окраинными морями [Косминская, 1978], 
осадки достигают максимальных мощностей — 5 км и более [Богданов, Непроч
ное, 1984; Rabinowitz, Cooper, 1977], а глубины дна — до 4 км [Тихий океан, 1976].

Значения теплового потока в. Алеутской котловине относительно небольшие. 
Скоростной разрез кристаллической части коры близок здесь к океаническому, 
в кровле ее по данным радиобуев обнаружено присутствие маломощного II слоя 
с иг=4,7—5,5 км/с; только более глубокое положение поверхности М и большая 
мощность осадков отличают котловину от смежной части Тихого океана [Людвиг, 
1978]. Субмеридиональные магнитные аномалии Алеутской котловины, перпенди
кулярные к островной дуге, интерпретируются как океанические полосовые 
аномалии мелового возраста, принадлежащие фрагменту плиты Кула [Cooper 
et al., 1976]. Особенности магнитного и теплового полей рассматриваются 
как свидетельства отчленения котловины от океана, связанного с заложением 
Алеутской дуги и зоны субдукции. Пример Алеутской котловины, очевидно, 
можно считать наиболее показательным для окраинных морей с реликтовой 
океанической корой. Однако и время, и сам факт отчленения котловины от океана 
требуют дополнительных доказательств, магнитометрических и геологических.

В целом в пределах окраинных морей достаточно определенно установлено 
существование разновозрастных элементов с признаками раздробления и форми
рования субокеанической коры, в различной мере продвинутого, а иногда только 
начинающегося в настоящее время. Разновременность формирования котловин 
окраинных морей подчеркивалась Д. Каригом [1974] и Ю.М. Пущаровским 
[1972]. Д. Джарди [Jurdy, 1979] были отмечены различия в ориентировке раскры
тия разновозрастных котловин: субширотной в раннетретичное время и юго- 
восточной в позднемиоцен-четвертичное.

Для разновозрастных структур Филиппинского моря приводятся доказа
тельства формирования в результате спрединга с существенной ролью кайнозой
ского базальтового магматизма в формировании субокеанической коры [Хэйс, 
1984; Шараськин, 1984; Initial..., 1980, vol. 60]. Правда, идентификация магнитных 
аномалий с океаническими полосовыми аномалиями пока остается спорной. В ря
де других морей, подобно Японскому, основная роль могла принадлежать 
рифтингу — раздвиганию блоков и пластин "гранитного” слоя с ограниченным 
развитием базальтовых излияний. Особенности последующего осадконакопления 
в разных окраинных морях также были различны. По данным бурения в них 
выявлены осадки конусов выноса и зерновых потоков, алевритистые турбидиты, 
переотложенные карбонаты, биогенные пелагические карбонатные и кремнистые 
илы, пирокластические осадки, гемипелагические, турбидитные и пелагические 
глины [Klein, Lee, 1984]. Их распределение и мощность достаточно изменчивы, 
что следует учитывать при актуалистических построениях. При выяснении харак
тера и времени проявления процессов формирования окраинных морей важная 
роль принадлежит, несомненно, изучению их обрамления — образований более 
ранней континентальной коры и всего комплекса структур, формировавшихся 
во фронтальной и тыловой зонах окраинно-морского раздвига.
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К А Й Н О З О Й С К И Е  С Т Р У К Т У Р Ы  К РА Е В О Й  Ч А С Т И  К О Н Т И Н Е Н Т А

В тылу раздвиговых зон Японского и Охотского морей известна серия молодых 
разломов весьма глубинного заложения. Многие из них, располагающиеся 
в пределах п-ова Корея и юга Приморья, простираются параллельно смежным 
участкам континентального склона в Японском море (см. рис. 55). Часто они 
сопровождаются образованием узких грабенообразных впадин. В ряде случаев 
разломы являются магмоподводящими.

На востоке п-ова Корея и отчасти в Приморье характерны трещинные 
базальтовые излияния, относящиеся к концу эоцена—олигоцену. Севернее Киль- 
чжу это мощная, до 1 км, толща базальтов повышенной щелочности (ИагО + КгО — 
до 11%) и иногда андезитов (свита Намсок) [Геология Кореи, 1964]. Магмати
ческие проявления меньшего масштаба отмечены в Притуманганском районе 
КНДР и близ оз. Хасан в Приморье. С разломной зоной у залива Йонилман 
на юго-востоке п-ова Корея тоже связаны щелочные образования, преимущест
венно трахиты, мощностью до 300—400 м (вулканические породы Нултери). 
Среди миоценовых толщ присутствие вулканитов крайне редко. К плиоцен- 
четвертичному времени относятся весьма многочисленные проявления щелочно
базальтового магматизма. В Вонсан-Чхорвонской приразломной зоне север- 
северо-восточного простирания преобладают базальты (свита Хвеян). В разрезе 
Пэктусанского плато на севере КНДР толща базальтов и их туфов (до 200— 
250 м, свита Почхон) включает горизонты трахитов и иногда липаритов; молодые 
стратовулканы полностью сложены трахитами и липаритами (до 400 м, свита 
Пэктусан; по сообщению геологов КНДР).

В Южном Приморье плиоцен-четвертичные базальты слагают Борисовское 
и Шкотовское плато и ряд изолированных вулканов, связанных с разломами. 
При заметных вариациях в содержании щелочей, ТЮ2, Р2О5 все базальты ха
рактеризуются их повышенным содержанием, так что ббльшая их часть, несом
ненно, принадлежит щелочно-базальтовой серии, породы Свиягинского и Мерку- 
шовского вулканов могут быть отнесены к базанитовой серии [Голубева, 1979]. 
Сходные породы встречаются и севернее, в зонах Западно-Сихотэ- Алине кого 
и Центрально-Сихотэ-Алинского разломов. Базальтовые лавы и гипабиссальные 
интрузивы нередко выносят ксенолиты ультраосновных пород фундамента: 
лерцолитов, дунитов, пироксенитов, эклогитоподобных пород [Геология Кореи, 
1964; Говоров и Др., 1980]. Состав ксенолитов свидетельствует о значительной 
глубине проникновения разломов и магмообразования. Приуроченность магмати
ческих проявлений к временным интервалам конца эоцена—олигоцена и плиоцен- 
четвертичному соответствует интенсификаций движений в тылу япономорских 
раздвиговых зон.

Заложение г р а б е н о о б р а з н ы х  впадин в краевой части материка также 
относится к эоцен-олигоценовому времени, как это установлено для впадин 
Йонил и Кильчжу-Менчхонской, для структур Притуманганской и Суйфунской 
групп [Геологическое..., 1966; и др.]. Повторная активизация глыбовых движений 
и образования раздвигов выявляются на позднемиоцен-четвертичном этапе. 
С ней связаны интенсивные дифференциальные движения, изменение гипсометри
ческого положения базальтовых покровов, перестройка ре4ной сети, образование 
термальных источников, современная сейсмичность и вулканизм. Отложения 
кайнозойских впадин обычно континентальные угленосные и изредка мелководно
морские общей мощностью до 2,5—3 км (рис. 60). Отмеченные базальтовые 
излияния в ряде случаев приурочены к разломным ограничениям впадин. При 
сравнении разновозрастных структур Япономорского региона мезозойские ана
логи отмеченных впадин выявляются в непосредственной близости к ним, 
тоже на п-ове Корея. Это Пучхонганский и другие грабены позднего триаса— 
ранней юры, также заложившиеся при раздроблении окраины континента.



В современной структуре серия молодых впадин краевой части континента 
связана в своем образовании с процессом деструкции, выявляемым в Японском 
море. Развитие здесь крупных раздвиговых зон сопровождалось как интенсив
ным сжатием и скучиванием во фронтальной' части перемещавшихся коровых 
пластин (см. выше), так и растяжением, грабенообразованием, базальтовыми 
излияниями в тылу основного япономорского рифта. Точно так же в тылу раздвиго
вых зон Охотского моря были заложены молодые грабенообразные впадины 
Восточного Сахалина. С интенсивным позднекайнозойским раздроблением 
на Сахалине были связаны также сдвиговые перемещения [Рождественский, 
1982 и др.] и локальные проявления магматизма [Семенов, 1975]. В целом на 
северо-востоке Азии раздробление кайнозойского времени было проявлено в зна
чительном масштабе. Однако преобразования не захватывали, по-видимому, 
глубоких частей коры.

Одновременно с формированием наложенных впадин в краевой части кон
тинента продолжали свое развитие крупные унаследованные прогибы типа За
падно-Сахалинского. Общая длительность их существования составила около 
100 млн лет. Литологический характер отложений оказывается сходным в мело
вой и верхнекайнозойской частях разреза.

В З а п а д н о - С а х а л и н с к о м  пр о г и б е  олигоцен-неогеновые отложения 
изучены со значительной детальностью [Маргулис и др., 1973; Меланхолина, 
1973; Жидкова и др., 1974; Савицкий и др., 1982; Решения..., 1982; и др.]. Гори
зонты верхнего олигоцена—низов миоцена отвечают максимальному развитию 
трансгрессии, начавшейся в эоценовое время. Вверх по разрезу в них происходит уве
личение роли глинистых пород. При широком площадном распространении 
отложения характеризуются значительной выдержанностью состава: присутствием 
известково-щелочных вулканитов в верхнеолигоценовых слоях (аракайская свита 
и ее аналоги), развитием кремнисто-глинистых пород выше по разрезу (холм- 
ская свита) [Решения .., 1982; и др.] (см. рис. 60). Поступление вулканогенного 
материала в осадки прогиба определялось извержениями на северном фланге 
зоны "зеленых туфов”, в пределах Сихотэ-Алиня. Продукты извержений на северо- 
востоке Сихотэ-Алиня представлены субаэральными базальтовыми лавами и пи- 
рокластами (кизинская свита, верхний олигоцен—нижний миоцен) [Ахметьев, 
1965].

В сахалинских разрезах преобладает переотложенный вулканический материал, 
особенно на юге. В районе мыса Хойнджо и устья р. Агнево состав вулканитов 
верхов олигоцена (?)—нижнего миоцена почти исключительно базальтовый. 
На юге Западно-Сахалинского прогиба появляются также андезиты и дациты, 
широко распространенные в аракайской свите и более ограниченно в чеховской 
(нижний—средний миоцен). По фациальным изменениям в отложениях этих 
свит установлены западные источники вулканогенного материала [Шилов, 
1975]. Существование отдельных вулканов выявляется и внутри прогиба. На 
севере, вблизи пос. Трамбаус, небольшие вулканические постройки и субвул
канические тела обнажаются непосредственно в береговых обрывах. Одновре
менно с вулканическими извержениями накапливались терригенные и гли
нистые осадки, обычнб мелководно-морские, а иногда и паралические с углями 
(верхнедуйская свита, средний миоцен). Моменты активизации вулканизма 
чередовались с кремнисто-глинистой седиментацией.

Распространение туфогенно-кремнисто-глинистых пород характерно для слоев 
как нижнего (холмская свита), так и среднего (курасийская свита) миоцена. В вер
хах нижнего миоцена локально развита флишоидная толща с участием кремнистых 
аргиллитов и алевролитов, аналогичных холмским (невельская свита). Миоцено
вые толщи, близкие по возрасту и составу, распространяются на широкой 
площади юга Дальнего Востока независимо от типа тектонических структур. 
В пределах Японского и Охотского морей диатомово-глинистые толщи, по-
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видимому, более однообразны по составу. В Западно-Сахалинском прогибе 
и впадинах Восточного Сахалина их однородность нарушается переслаиванием 
и взаимовклиниванием с вулканогенно-осадочными грубообломочными породами.
На востоке Сахалина строение кремнисто-глинистых толщ местами осложнено 
срывами и многочисленными складками оползания, видными, например, в районе 
г. Корсакова.

Смена диатомово-глинистых отложений терригенными (маруямская свита, 
средний миоцен—плиоцен)5 в разных районах Сахалина происходила, вероятно, 
не строго одновременно. Общий регрессивный характер маруямской свиты, 
увеличение роли песчаного и галечного материала в составе плиоценовых отло
жений отвечают интенсификации дислокаций, поднятия и размыва на борту 
Западно-Сахалинского прогиба. Интересно происхождение горизонтов с глы
бами песчаников, гранитов, андезитов, базальтов, обнаженных на п-ове Крильон 
[Melankholina, 1981]. Возможна определенная связь в происхождении глыб с ледо
вым разносом, отвечающим похолоданию на границе миоцена и плиоцена. 
Еще более вероятен олистостромовый характер этих горизонтов. В целом 
плиоцен-плейстоценовые отложения Сахалина имеют молассоидный облик. 
В ряде восточных районов они с несогласием перекрывают различные более 
древние образования. С терригенными отложениями верхов маруямской свиты 
сочетаются базальтовые лавы и пирокласты, известные на полуостровах Ла- 
манон (орловская свита) и Крильон. Ареалы плиоценовых базальтовых излияний 
прослеживаются с Сахалина в смежные районы Сихотэ-Алиня. Можно предполагать 
их связь с общим раздроблением Восточной Азии в позднем кайнозое. Как и 
в других районах, в верхах разреза орловской свиты на п-ове Ламанон, помимо 
базальтов, появляются андезиты, молодые экструзивные купола сложены андези
тами и дацитами. Многие мелкие гипабиссальные тела на западе Сахалина обра
зованы щелочными породами [Геология СССР, 1970, т. 33].

Суммарная мощность верхнекайнозойских отложений Западно-Сахалинского 
прогиба в районе Углегорска достигает 5—6 км, заметно уменьшается по прости
ранию и особенно резко сокращается в центриклинальных участках. Скорость 
осадконакопления в позднем олиго цене—неогене составляла около 180 м/млн лет. 
Зоны максимальных мощностей в конце этого времени были смещены к западу.

Современное осадконакопление связано с Татарским проливом. В его средин
ной полосе, отвечающей осевой зоне Западно-Сахалинского прогиба, поздне
кайнозойские слои залегают горизонтально. На востоке Татарского пролива 
и в прибрежной части Сахалина происходит современное формирование складок, 
которые получают прямое выражение в рельефе и гравитационном поле. Интен
сивные плиоцен-четвертичные дислокации и поднятие в основной части Западно- 
Сахалинского прогиба, резкое сужение зоны осадконакопления отражают процесс 
замыкания прогиба, продолжающийся и в настоящее время. Современное строение 
прогиба достаточно просто: с пологим зеркалом складок, с распространением 
простых складчатых форм, развитых неповсеместно. Только в приразломных 
участках и на южной центриклинали прогиба наблюдаются напряженные складча
тые дислокации. Настоящая складчатая структура в прогибе еще не создана. 
"Гранитный” слой оказывается весьма маломощным. Однако на юге он уже 
подвергается разрушению, связанному с раздвиганием в Японском море.

s С этим стратиграфическим интервалом, как и в Японском море, и на севере Японии, связаны проявле
ния и залежи нефти и газа, известные в северо-восточных районах и на западе Сахалина.
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ГЛАВА ТРЕТЬЯ

КАЙНОЗОЙСКИЕ ТЕКТОНИЧЕСКИЕ СОБЫТИЯ 
НА ГРАНИЦЕ КОНТИНЕНТА И ОКЕАНА

Окончательная консолидация структур на юге Дальнего Востока относится 
к н а ча лу  палеогена ,  когда широкая область сжатия и поднятий охватила 
и участки позднемезозойского континента, и зоны новообразованной субкон
тинентальной коры на востоке Сахалина и Хоккайдо. Только структуры палео
желобов сохранили тенденцию к прогибанию. Тектонический рельеф всего региона 
был снивелирован. Общий план структур, пограничных с океаном, был отличен 
от активных окраин.

Система островной дуги—желоба—окраинного моря в начале палеогена 
могла существовать, по-видимому, только в северном обрамлении Тихого 
океана [Шмидт, 1978; Шанцер, Шапиро, 1984; Sholl et al., 1975]. Здесь Алеутская 
островная дуга и желоб в основной своей части были смещены к югу по сравнению 
со структурами меловой континентальной окраины, отмечавшейся выше. Пред
полагается их. формирование на океанической коре с отрывом и отчленением 
от океана фрагмента плиты Кула, образовавшего фундамент Алеутской котловины 
[Cooper et al., 1976]. Заложение фронтального надвига Алеутской системы 
связывается, таким образом, с деструкцией океанической коры. Так ли это — 
пока остается неясным. Существование Алеутской котловины можно предполагать 
по крайней мере с начала палеогена. Несомненно и более раннее появление 
Алеутской дуги по сравнению с Курильской и Японской. Следовательно, на 
севере Тихого океана с самого начала кайнозоя установились геодинамические 
условия, характерные для конвергентной границы плит.

На северо-западе Тихого океана структуры активной континентальной окраины 
начали свое формирование в эоцен(?) -олигоценовое  время1. Общая структур
ная перестройка была связана с перемещением к востоку границы континент— 
океан (см. рис. 42).

Раскрытие котловин окраинных морей (эоцен?—олигоцен), очевидно, следует 
считать наиболее ранним явлением кайнозойской структурной перестройки. 
Новообразование Центральнояпономорской котловины происходило с резким 
наложением на предшествующий план и разрушением континентальных зон 
позднепалеозойского и позднемезозойского возраста. Заложение Южно-Охотской 
котловины сопровождалось разрушением раннепалеогенового "гранитного” слоя. 
Материалы по Японскому морю позволяют предположительно датировать 
основное раскрытие олигоценовым временем, когда формирование отдельных 
узких прогибов и грабенов перешло в рифтообразование в пределах Централь
нояпономорской котловины.

Хрупкие нарушения, разрыв коры и перемещение ее фрагментов происходили, 
скорее всего, на уровне подошвы "гранитного" слоя. Локальное магмообразо- 
вание, сопровождавшее раздвиг, связано, несомненно, с подкоровыми глубина
ми. Разрезы субокеанической коры, изученные в Центральнояпономорской 
и Южно-Охотской котловинах, характеризуют конечный результат деструкции, 
преобразования коры и последующего осадконакопления. Позднепалеогеновое 
грабенообразование в тылу основного япономорского рифта, по-видимому, 
не сопровождалось существенной перестройкой коры. Сходный характер носило 
и раздробление Восточной зоны Сахалина. Вместе с тем большая протяженность 
разломных зон в обоих регионах, связь с ними щелочно-базальтовых излияний 
и инъекций, мантийный состав выносимых ксенолитов свидетельствуют о достаточ
ной глубинности процесса, захватившего край континента.
1 Соответствует пиренейской фазе складчатости Средиземноморья.
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При раскрытии Центральнояпономорской котловины основные перемещения 
коровых фрагментов, очевидно, были направлены к югу и сопровождались 
сжатием во фронтальной части микроконтинента Японии, замыканием и склад
чатостью в прогибе Идзуми, общим скучиванием и созданием чешуйчато-над- 
виговой структуры. Развитие фронтального надвига и тыловых раздвигов в сис
теме континентальной окраины, по-видимому, было близко по времени. Про
явление субмеридиональных растяжений в конце палеогена устанавливается 
и для других окраинных морей западной периферии Тихого океана [Jurdy, 1979].

Стабилизацию современной границы континент—океан можно предполагать 
после этапа основного рифтообразования в Японском и Охотском морях. За
рождение здесь глубинной сейсмофокальной зоны фиксируется по ее поверх
ностным проявлениям: началу островодужного вулканизма и осадконакопления 
в желобе. Наиболее ранний островодужный вулканизм, известный на Курилах, 
может быть датирован олигоценом. Массовые извержения Курильской и Японской 
вулканических зон относятся к самому концу о л иг о ц е н  а—н ачалу  м и о ц е н а 2. 
Данные по Японскому желобу пока ограниченные, свидетельствуют о начале 
седиментации в желобе на этом же временном рубеже. Таким образом, ко времени 
около 25—30 млн лет назад в районах юга Дальнего Востока была полностью 
создана система континентальной окраины, существующая доныне. Фронтальная 
часть системы в районах Курил и Японии была заложена на разнородном осно
вании, включившем фрагменты древних континентальных структур, молодые 
зоны с субконтинентальной корой палеогенового возраста, известные, например, 
на Хоккайдо, а также и участок океанической(?) коры в районе Центральных Курил. 
Общее северо-восточное простирание новообразованных зон прослеживается 
от Камчатки до дуги Рюкю. Вопрос о синхронности или диахронности в заложении 
парных структур вулканических поднятий и прогибов глубоководных желобов 
пока не решен окончательно. Развитие их продолжается до настоящего времени.

На н е о г е н - че т в е р т и ч н о м  этапе  основные перемещения структур кон
тинентальной окраины были направлены к юго-востоку и определили ново
образование целого ряда структур растяжения в тыловой части системы. Юго- 
восточный дрейф микроконтинентов Японии и Ямато и их постепенное раз
общение сопровождались формированием в раздвиговой полосе грабенообразных 
прогибов типа Могами и Окусири, заполнявшихся мощными осадками. Деструкция 
коры в котловине Хонсю, на флангах Центральнояпономорской котловины рас
пространялась на все ббльшую площадь. На краю континента выявлена замет
ная интенсификация грабенообразования в позднемиоцен-четвертичное время. 
В Охотском море позднекайнозойская деструкция захватила центральную часть 
площади, где произошли образование впадины Дерюгина и раздробление Цент
ральноохотского свода. Во многих окраинно-морских структурах востока Азии 
обнаруживаются признаки раздвигания в юго-восточном направлении [Jurdy, 
1979; Plate-tectonic..., 1981]. Масштаб раздвигания и степень перестройки коры 
оказываются различны. Активностью процесса в позднекайнозойское время 
определяются и мелкофокусная сейсмичность в ряде участков, и интенсивность 
теплового потока в задуговой зоне.

Современные геолого-геофизические данные по Дальнему Востоку позволяют 
наметить ряд структур, отвечающих последовательным этапам деструктивного 
процесса на континентальной окраине: структуры зрелой континентальной коры 
(до деструкции) в Южном Приморье и на профиле Магадан—Колыма — кайно
зойские грабены юга Приморья и Восточного Сахалина — грабенообразные 
прогибы Центральноохотского свода — фланговые троги япономорских котловин 
и впадина Дерюгина — котловина Хонсю — котловины Центральнояпоно
морская и Южно-Охотская. Сравнение скоростных разрезов (рис. 61) показало

2 Соответствует савской фазе складчатости.
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Рис. 61. Глубинное строение деструктивных зон Японского и Охотского морей по данным 
ГСЗ [Ковылин, 1979; Строение..., 1964; Глубинное..., 1971; Аргентов и др., 1976]

Арабскими цифрами даны скорости продольных волн. Римскими цифрами обозначены разрезы: I — Сихотэ- 
Алиня, II — юго-запада Приморья, III — Центральноохотского свода, IV — трога Татарского пролива, 
V — впадины Дерюгина, VI — котловины Хонсю, VII — Центральнояпономорской котловины

последовательность: 1) постепенного утонения коры в этих структурах, происхо
дящего за счет растяжения как ”гранитного”, так и ’’базальтового” слоев: 2) рас
трескивания хрупкого ”гранитного” слоя; 3) последующего разобщения и пере
мещения его фрагментов; 4) раскрытия участков ”безгранитной” коры с локаль
ным разломообразованием и излиянием базальтов, сравнимых с породами II океа
нического слоя.

На современном этапе развития в участках разных структур нарушения 
и перестройка коры распространяются на различную глубину. Но во всей Японо- 
Охотской задуговой зоне нет оснований для предположения о глубоком рас
членении литосферы, доходящем до ее подошвы. Предполагаемое сокращение 
мощности литосферы и понижение ее добротности происходят без разрыва сплош
ности среды. Хрупкие нарушения, вероятно, захватывают только верхнюю часть 
коры. Небольшие размеры поднятий-останцов и формирующихся котловин, 
как и их многочисленность, противоречат выделению здесь нескольких лито
сферных плит. Действительно, в ряде работ (напр.: [Савостин и др., 1982]) 
дробность расчленения континентальной окраины на отдельные плиты оказыва
ется близкой к выделению здесь естественных тектонических структур. В других 
работах [Зоненшайн, Савостин, 1979; Lallemand, Jolivet, 1985/1986; и др.] авторы 
достаточно произвольно выбирают за границы плит лишь некоторые структурные 
линии. Проведенный геологический анализ показывает сложное развитие задуго
вой зоны с ее постепенным раздроблением, с общим раздвижением в верхах коры, 
достигающим 500—600 км за 30—35 млн лет. На примере Японского моря выявляет
ся, что в краевой части континента древний ’’гранитный” слой может подвер
гаться значительной механической деструкции. Здесь фиксируются растяжения, 
отрыв и значительные перемещения фрагментов ”гранитного” слоя, но не происхо
дит его уничтожения. Все отмеченные нарушения в литосфере Японского и Охот
ского морей захватывают преимущественно ее верхнюю часть и могут рас
сматриваться как внутренние деформации Евразиатской плиты.

На ведущем крае плиты, в зоне островных дуг, установлены высокоамплитуд
ные горизонтальные движения кайнозойского времени и признаки поперечного 
сжатия. Отмеченному растяжению в задуговой зоне, юго-восточному перемещению 
островных дуг и их изгибанию соответствуют и палеомагнитные данные по Японии, 
и характер кулисных разломов на флангах Курило-Камчатской и Японской 
дуг, и продольное растяжение в дугах с преимущественной ориентировкой
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даек в крест простирания, и данные по современным землетрясениям. Интенсив
ное субгоризонтальное сжатие литосферы на конвергентной границе плит постоянно 
проявляется в образовании надвигов и взбросов, вызывающих землетрясения, 
а также в общем уплотнении среды с увеличением сейсмических скоростей 
и добротности. Характер процессов в островодужной зоне Японии и Курил 
не позволяет рассматривать их как пассивную реакцию континентального 
края на перемещение Тихоокеанской плиты от ее дивергентной границы. Сжатие 
на всех участках дуг в поперечном направлении и их перемещение с увели
чением кривизны свидетельствуют об активном движении ведущего края кон
тинентальной плиты в сторону океана. Основные напряжения концентрируются 
при этом в литосфере сейсмофокальной зоны и разрешаются в виде серии хрупких 
деформаций — преимущественно в верхних 60 км, где основные напряжения 
субгоризонтальны.

Глубже по падению материал погружающейся плиты испытывает сложные 
нарушения с более существенной ролью пластических деформаций, с чередованием 
участков сжатия и растяжения, иногда с проявлением объемных деформаций, 
возможно связанных с фазовыми переходами на больших глубинах. На север
ном отрезке Курило-Камчатской зоны характерны образование глубинных сбросов 
и растяжение по направлению движения Тихоокеанской плиты, на юге — появление 
сдвигов и сжатие в диагональном направлении. Скорость перемещения плиты 
близ конвергентной границы в районе Камчатки определяется предположитель
но около 9 см/год [Plate-tectonic..., 1981]. Однако реальные масштабы поглощения 
плиты в зоне субдукции могут оказаться несравненно меньше. Для их оценки 
необходима корреляция геологических данных по континентальной окраине 
и океану. Часть движения Тихоокеанской плиты, несомненно, может растрачи
ваться на скучивание в пределах краевых валов, на дислокации внутри сейсмо
фокальной зоны. Наращивание мощности коры на приостровном склоне Курило- 
Камчатского желоба, выведение высокоскоростных образований в верхнюю часть 
коры могли быть связаны с такими дислокациями. Сохранение сплошности среды 
на промежуточных глубинах сейсмофокальной зоны, сохранение ее значительной 
плотности и прочности, а также разности температур с окружающей мантией 
свидетельствуют против предполагавшейся магмогенерации внутри погружающей
ся плиты. Наиболее вероятной областью частичного плавления вещества и отделе
ния андезитовых магм представляется участок мантии над фокальной зоной, 
выделяющийся аномальностью своих физических свойств (см. выше).

Мощная вспышка магматической деятельности в Курило-Камчатской и Япон
ской зонах с формированием вулканитов типа "зеленых туфов" установлена 
в раннем миоцене. Значительная активность вулканизма проявлена в плиоцен- 
четвертичное время. Общая продолжительность развития островодужных вулкани
ческих извержений и гранитоидных инъекций не менее 25 млн лет. В ходе этого 
процесса к настоящему времени сформированы уже достаточно мощные (до 
8—9 км и более) комплексы пород, слагающие "эффузивно-осадочный" и "гра
нитный" слои в зоне вулканических поднятий. Метаморфические преобразования 
в островных дугах, приводящие к выносу оснований и разуплотнению среды, 
представляют, по-видимому, существенный фактор в формировании континен
тальной коры [Маракушев, 1982]. Общая направленность тектонических процессов 
в островодужной зоне, как и в меловое время, заключается в формировании 
континентальной коры на разнородном основании с присутствием фрагментов 
океанических и континентальных структур. Отличие молодой островодужной 
зоны состоит в меньшей4 мощности коры и ее "гранитно-метаморфического" 
слоя, в незаконченности их формирования. Наиболее зрелой континентальной 
корой характеризуется камчатский отрезок вулканической зоны, приобретающий 
черты типичного окраинно-материкового вулканического пояса, сравнимого 
с меловым Восточно-Азиатским поясом.
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В основной части современной системы континентальной окраины зачатки 
"гранитно-метаморфического” слоя сформированы лишь в узкой полосе остров
ной дуги и на склоне глубоководного желоба. Активный магматический процесс 
в островодужной зоне, некомпенсированное погружение в желобе с развитием 
алеврито-глинистой и иногда флишоидной седиментации характеризуют современ
ную стадию развития системы. В тыловой части системы продолжается разви
тие котловин Охотского и Японского морей, с преимущественным накоплением 
турбидитов. Молодые дислокации осадков в восточной части Японского моря, 
возможно, связаны с началом замыкания его структур. Дальнейшее развитие 
этого процесса может оказаться равноценным позднемеловой складчатости 
в Сихотэ-Алине и окончательному становлению континентальной коры. Фор
мирование "гранитного” слоя является ведущим и, вероятно, наиболее глубинным 
процессом в области конвергентных границ плит. Процессы необратимой 
химической дифференциации мантии с образованием "гранитного" слоя, проис
ходящие в островных дугах и окраинно-материковых поясах, сочетаются с процес
сами механической деструкции коры в задуговых бассейнах окраинных морей. 
Они захватывают, по-видимому, различные глубинные уровни в земной оболочке.

В целом в южных районах Дальнего Востока восстанавливается развитие 
кайнозойских тектонических событий, сходное с отмеченным для конца ме
зозоя: 1) скучивание и корообразование в восточной зоне Сахалина и Хоккайдо, 
с незначительным развитием гранитного магматизма (начало палеогена); 2) раз- 
двиг и раскрытие котловин Центральнояпономорской и Южно-Охотской (эоцен?— 
олигоцен); 3) заложение восточнее Японской и Курило-Камчатской сейсмофокаль- 
ных зон в месте погружения Тихоокеанской плиты; образование связанных 
с ними структур островных дуг и желобов; начало известково-щелочного маг
матизма и корообразования в островодужных структурах, продолжающееся раз- 
движение в окраинных морях (от конца олигоцена доныне); 4) более интенсив
ное корообразование на флангах Курило-Камчатской дуги; усиление вулканизма 
и складчатые движения в ряде участков континентальной окраины, отмеченные 
дЛя конца миоцена—плиоцена; 5) скучивание в океанической коре краевых 
валов перед фронтом глубоководных желобов.

Приведенные геолого-геофизические данные позволяют выявить в вулкани
ческих зонах последовательный ряд структур, отвечающих различным этапам 
формирования "гранитно-метаморфического" слоя: Центральнокурильские ост
рова — отрезки Южных и Северных Курил — вулканическая зона Восточной Кам
чатки — звенья мелового Восточно-Азиатского пояса — внутренние районы Си
хотэ- Алиня.



ЧАСТЬ ЧЕТВЕРТАЯ

ОСОБЕННОСТИ СТРОЕНИЯ 
И ТЕКТОНИЧЕСКИХ СООТНОШЕНИЙ ОКЕАНА 

И КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ ОКРАИНЫ 
В МЕЛ-КАЙНОЗОЙСКОЕ ВРЕМЯ

ГЛАВА ПЕРВАЯ

КОРРЕЛЯЦИЯ ТЕКТОНИЧЕСКИХ СОБЫТИЙ 
НА СЕВЕРО-ЗАПАДЕ ТИХОГО ОКЕАНА 

И АЗИАТСКОЙ КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ ОКРАИНЕ

В результате изучения мезозойско-кайнозойских структур северо-запада Тихого 
океана была выявлена картина развития абиссальных площадей и океанических 
поднятий с утолщенной корой, возникновения окраинных валов при деформации 
краев плиты, разломообразования и наложения молодых вулканических зон. 
В системе континентальной окраины рассмотрено развитие островных дуг— 
желобов и окраинных морей, существовавших в меловое и кайнозойское время. 
Сочетание явлений роста и раздробления континентальной коры, выявленное 
на востоке Азии, их неоднократное повторение в близких территориально 
зонах представляют существенные факты. Активность структур Азиатской окраины 
рассматривается многими исследователями как результат тектонических процессов, 
происходящих вдоль границы с Тихоокеанской литосферной плитой. Основные 
рубежи в тектонической истории Северо-Востока Азии определялись перемещением 
этой границы к востоку и последующим корообразованием. Наиболее документи
рованными являются два последних рубежа, установленных на стратиграфи
ческих уровнях 100—110 и около 30 млн лет назад.

Сопоставление этапов крупных структурных перестроек в океане и на кон
тинентальной окраине, сравнение основных полей напряжений и оценка взаимных 
перемещений структур составляют наиболее существенные задачи корреляции 
[Melankholina, 1986]. В ряде районов Северо-Западной Пацифики остаются 
еще не выясненными соотношения структур, а геологические события датированы 
недостаточно строго. И все же проведение корреляции событий представляется 
уже своевременным, предварительные выводы по региону Северо-Западной Па
цифики заслуживают обсуждения. В пределах континентальной окраины прояв
ления дислокаций и магматической активности, формирование и деструкция коры 
более резко выражены и лучше датированы, чем в океане. В нашем сопоставлении 
они использованы как опорные.

Т Е К Т О Н И Ч Е С К И Е  С О Б Ы Т И Я  М Е Л О В О Г О  В Р Е М Е Н И

Процесс формирования мелового континента охватывал длительный временной 
интервал. Основная перестройка структурного плана относилась на юге Даль
него Востока к альб-сеноманскому времени и была связана с реорганизацией 
границы континентальной и океанической плит. Новая система континентальной 
окраины включала вулканическую зону востока Сихотэ-Алиня, Западно-Сахалин
ский прогиб и существовавший в их тылу морской бассейн (см. рис. 43). Аналогии 
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с элементами современных активных окраин устанавливаются по: 1) общей 
зональности системы; 2) ее глубинному строению; 3) морфологическим особен
ностям; 4) характеру извержений, происходивших сначала в условиях островной 
дуги (альб—турон), затем на окраине новообразованного континента (вплоть 
до палеоцена); 5) по типу осадков в прогибе—палеожелобе и котловине окраин
ного моря.

Изучение вулканитов мелового островодужного комплекса показывает их 
петрохимическую общность с современными образованиями. Одновозрастные 
осадки прогибов Западно-Сахалинского, Исикари и др. глубоководные, преиму
щественно флишоидные и глинистые с примесью пирокластического и кремнис
того материала. Существование такого некомпенсированного прогиба—палео
желоба устанавливается на западе Сахалина вплоть до турона (в южных районах 
дольше). Физические особенности среды под осевой частью палеожелоба могут 
свидетельствовать о сжатии и дислокациях, связанных с древней зоной субдук- 
ции.

Тектонические структуры меловой активной окраины прослеживаются по всей 
восточной периферии Азиатского материка. Общая ориентировка серии вулка
нических дуг и палеожелобов отвечает современной. Вдоль простирания возраст 
этих структур может несколько изменяться (см. выше). Оформление всей системы 
в целом, заложение Восточно-Азиатского вулканического пояса как единой 
структурной зоны относятся к альб-сеноманскому времени. Имеющиеся данные 
по югу Дальнего Востока свидетельствуют, скорее всего, о синхронном зало
жении палеодуги и палеожелоба в альбе, хотя эти события и нельзя считать строго 
датированными. В зоне задугового морского бассейна именно с апт-альбским 
временем связаны наибольшая неустойчивость осадконакопления, образование 
частых конседиментационных нарушений в осадках.

Островодужный этап представляет начальный эпизод в развитии вулканиче
ского пояса, продолжительностью порядка 20 млн лет — с альба (местами апта) 
до турона. Постоянство в расположении вулканического пояса, сохранявшееся 
вплоть до конца мелового времени, свидетельствует об устойчивости субдукции 
на границе океанической и континентальной плит. Активное перемещение континен
тального края в сторону океана определило, по-видимому, кратковременность 
существования палеоструктуры окраинного моря, ее замыкание в начале сенона 
и общее субгоризонтальное сжатие в системе активной окраины. С этими событиями 
были тесно связаны повышение интенсивности вулканизма и значительное рас
ширение вулканического пояса в пределах Сихотэ-Алиня в самом конце мела. 
В этих условиях в результате складчатости, широкого развития андезито
вого магматизма и метаморфизма на глубине в Сихотэ-Алине за 25—30 млн лет 
произошло становление мощного "гранитно-метаморфического” слоя. В целом 
к концу мелового периода на востоке Азии было завершено создание огромного 
материка, включившего как древние континентальные массивы, так и участки, 
консолидированные в мелу.

Уже к маастрихтскому времени продолжавшееся сжатие в области столкно
вения плит, очевидно, не могло более компенсироваться ни сокращением 
пространства в задуговом бассейне, ни погружением и дислокациями плиты 
в зоне субдукции. В этой обстановке и началось отмеченное выше раздробление 
и скучивание в субокеанической литосфере перед фронтом палеожелобов. Про
явление такого скучивания материала с образованием палеоструктур краевых валов 
коррелируется с завершающими моментами меловой складчатости и гранито- 
образования в Сихотэ-Алине. Развитие этого процесса привело к деструкции 
в субокеанической коре с заложением корневых офиолитовых зон (сутуры) в Хок- 
кайдо-Сахалинском регионе, с последующей обдукцией покровов и чешуй на 
континентальную окраину, с проявлением в ряде участков островодужного 
магматизма.
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С какими событиями в Тихом океане коррелируются отмеченные моменты 
позднемеловой истории его обрамления? Время альб-сеноманской перестройки 
характеризуется здесь ускорением спрединга и корообразования, предполага
емым для спокойной магнитной эпохи. Быстрому наращиванию океанической 
плиты и ускорению перемещений отвечала, по-видимому, интенсификация ее суб- 
дукции по границе с континентом. И в этом следует искать возможную причину 
мощнейшего андезитового вулканизма на континентальной окраине и внедрения 
гранитоидов, хотя масштабы тектонического сближения и поглощения в зоне 
субдукции пока остаются неясными.

В условиях быстрого движения океанической плиты, вероятно, усилились 
и дифференциальные внутриплитные перемещения. Широкое развитие наложен
ного апт-альбского магматизма в области более древней океанической коры 
могло быть связано с эпизодом ее раздробления и растяжения. Предполага
емое скучивание этого времени с формированием структур поднятий Хесса и 
Мид-Пацифик проявилось в участках сжатия в новообразованной пластичной лито
сфере (см. рис. 22). Даже в наиболее однородных и жестких абиссальных струк
турах на севере Тихого океана выявляются местами признаки сжатия, глубинных 
деформаций и расслаивания материала (см. выше). В структурах океанических 
поднятий и краевых валов напряженность деформаций значительно возрастает. 
Их активизация намечается для Маастрихта, когда при скучивании в ново
образованной литосфере формировалось поднятие Обручева, значительный объем 
более древнего литосферного материала был обдуцирован на континенталь
ную окраину в районе Сахалина, Хоккайдо и Малых Курил. В целом для поздне
мелового времени выявляется, по-видимому, достаточная пластичность и под
вижность материала тихоокеанской литосферы. Повсеместное проявление текто
нической активности этого времени привело к преобразованию всего комплекса 
океанических структур и оформлению в Маастрихте спрединговой системы 
Восточно-Тихоо кеанского поднятия.

Позднемеловые тектонические события в Северо-Западной Пацифике отражены 
и в особенностях осадочных разрезов. Показательно резкое сокращение океани
ческой седиментации в абиссальных участках на северо-западе океана. В скв. 303, 
304, 307 и др. представлен мощный разрез нижнего мела, но отсутствуют осадки 
начиная с сеномана или турона (см. главу первую). И. Ланцелот и Р. Ларсон 
[Initial..., 1975, vol. 32] убедительно показали, что упадок кремнистой биоты 
и замедление седиментации в этих участках океана были связаны со сменой 
тропических условий обстановкой умеренного климата в ходе предполагаемого 
перемещения Тихоокеанской плиты на север. Но полное отсутствие терриген- 
ного питания и прекращение накопления пелагических глин в позднемеловое 
время также требуют своего объяснения. По-видимому, одной из причин таких 
изменений можно считать то, что в позднем мелу Западно-Сахалинский прогиб 
и другие палеожелоба уже служили основными ловушками терригенного ма
териала, поступавшего с азиатской суши. При отсутствии интенсивных океани
ческих течений [Berggren, 1981; Haq, 1981] в пелагическую область Северо-Запад
ной Пацифики мог выноситься лишь незначительный объем материала. В бассейне 
Центральной Пацифики, питавшемся за счет других источников сноса, верх
немеловые осадки представлены во всех скважинах. Приведенные седименто- 
логические данные могут свидетельствовать об определенной территориальной 
близости рассмотренных участков океана и континентальной окраины.

Общее расположение структур меловой континентальной окраины хорошо 
соответствует предполагаемому северо-западному перемещению Тихоокеанской 
плиты. Значительная ширина вулканического пояса на востоке Азии отражает, 
возможно, достаточно пологое погружение океанической плиты в меловой зоне 
субдукции. Образование здесь зрелой континентальной коры с автохтонным 
"гранитно-метаморфическим” слоем, значительное уплотнение материала в древ-
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ней сейсмофокальной зоне отвечает завершенности процессов, связанных с суб- 
дукцией на границе плит. Продолжение сжатия на этой границе выразилось 
в проявлении скучивания и обдукции офиолитовых аллохтонов на востоке 
системы континентальной окраины.

Т Е К Т О Н И Ч Е С К И Е  С О Б Ы Т И Я  П А Л Е О Г Е Н А

Для палеогенового времени на востоке Азии важнейшими событиями представ
ляются завершение развития Восточно-Азиатского вулканического пояса и зна
чительное ослабление прогибаний в зоне палеожелобов. В начале палеогена 
общая тектоническая зональность на юге Дальнего Востока уже не отвечала 
существованию здесь системы активной окраины. Отсутствие признаков активной 
субдукции на протяженном отрезке границы континент—океан свидетельствует об 
общей смене тектонической обстановки. Сохранение погружений в Западно- 
Сахалинском прогибе и других палеожелобах может отвечать лишь слабому 
продолжению процесса на некоторой глубине в зоне субдукции.

В палеоцене—начале эоцена продолжавшееся сжатие и дислокации привели 
к проявлению корообразования в зоне позднемеловой обдукции востока Сахалина 
и Хоккайдо. Проявление скучивания и аллохтонное формирование ’’гранитно
метаморфического” слоя, площадная ограниченность и незавершенность этого 
процесса характеризуют тектонические условия, установившиеся в раннем па
леогене на континентальной окраине. Структуры новообразованной субконтинен
тальной коры, как и континентальной, сформированной в конце мела, уже 
обладали достаточной жесткостью и в дальнейшем претерпели преимущественно 
хрупкие деформации на всей Азиатской окраине.

В середине палеогена устанавливаются признаки разломообразования и 
активной деструкции континентальной коры с перемещением ее фрагментов в сто
рону океана и раскрытием котловин окраинных морей со вторичной океанической 
корой. Так, в пределах Японского моря в конце эоцена—олигоцене произошло 
заложение широтного рифта Центральной котловины, с образованием в тылу 
его мелких раздвиговых структур, а перед фронтом — зоны сжатия с замыканием 
прогиба Идзуми и перемещением к югу серии складок и надвиговых чешуй, 
известных в Юго-Западной Японии. В Алеутском районе к палеогену относится 
становление всей системы структур континентальной окраины также с пере
мещением масс к югу. В целом в течение 40 млн лет в Северо-Восточной Азии 
произошли постепенное отмирание структур меловой континентальной окраины 
и последующая резкая перестройка, приведшая к оформлению современной гра
ницы континент—океан.

В Тихом океане уже с маастрихтского времени определилась ориентация 
спрединговой системы, связанной с Восточно-Тихоокеанским поднятием. В палео
гене (?) общему изменению поля напряжений и окончательной консолидации 
коры на северо-западе океана отвечало заложение системы разломов от субширот
ного до северо-восточного простирания, поперечных к позднемезозойским 
(см. рис. 22). Субмеридиональная ориентировка новообразованной Императорской 
зоны и предполагаемое перемещение Тихоокеанской плиты к северу находятся 
в соответствии с данными о субмеридиональном растяжении и перемещениях 
в структурах окраины континента.

Осадки палеогена представлены в скважинах поднятий Шатского и Хесса, 
а в абиссальных разрезах полностью отсутствуют. В ряде участков, в част
ности на Императорских горах, на севере поднятия Хесса, можно предполагать 
действие достаточно интенсивных течений с размывом осадочной толщи. Рас
пространение пелагических осадков палеогена связано преимущественно с зоной 
Восточно-Тихоокеанского поднятия [Heezen, Fornari, 1975]. Исследования осадков, 
прежде всего микрофаунистические и изотопно-кислородные, свидетельствуют 
о значительных палеоокеанографических изменениях в эоцен-олигоценовое время 
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с распространением холодных водных масс в Тихом океане [Berggren, Hollister, 
1977; Berggren, 1981; Haq, 1981; Keigwin, 1980]. Создание новой системы океан
ской циркуляции, интенсивный размыв осадков донными течениями связываются 
предположительно с раскрытием глубоких морских проливов в высоких широтах, 
в частности пролива Дрейка и Тасманова моря. Возможно, по своему характеру и 
времени проявления это раскрытие сопоставимо с раскрытием, отмеченным 
в окраинных морях, т.е. явления деструкции коры, очевидно, могли быть широко 
распространены по периферии Тихого океана в середине палеогена в связи с на
чинающейся структурной перестройкой огромного региона.

В северо-западном обрамлении Тихого океана растяжение и перемещение 
коровых фрагментов и отдельных литопластин установлены в южном направ
лении — навстречу дрейфу океанической плиты. Общая ориентировка кон
тинентального края, диагональная по отношению к этому дрейфу, препятствовала, 
по-видимому, проявлению субдукции на границе движущихся плит. Только 
на севере Тихого океана, в районе Алеут, где происходили встречные пере
мещения плит, зона субдукции и новая система активной окраины были заложены 
уже в начале кайнозоя.

Т Е К Т О Н И Ч Е С К И Е  С О Б Ы Т И Я  Н Е О Г Е Н -Ч Е Т В Е Р Т И Ч Н О Г О  В РЕ М Е Н И

Начиная с позднего олигоцена и неогена во всей северной Пацифике опреде
лился уже современный структурный план. В результате реорганизации границы 
плит на Азиатской окраине в это время произошло заложение Японской и Ку
рило-Камчатской сейсмофокальных зон и связанных с ними структур вулкани
ческих дуг и желобов. Для Японской дуги и желоба выявлено синхронное зало
жение. Движения неоген-четвертичного времени были направлены к юго-востоку 
и выразились в раскрытии фланговых частей Центральнояпономорской котло
вины, грабена Кита-Ямато, котловины Хонсю; в образовании впадины Дерюгина 
и ряда мелких структур Охотского моря, грабенов и сдвигов Восточного Са
халина; в смещении и изгибании островных дуг. Суммарное перемещение 
коровых фрагментов в Япономорском регионе составило до 600 км за 30—35 млн лет. 
Современная ширина полосы океанической литосферы, находящейся в зонах 
субдукции в районах Японии и Курил, достигает около 1500 км. Ее сокращение 
в результате*сжатия и дислокаций пока не может быть реально оценено.

С развитием островодужного известково-щелочного магматизма над зоной 
субдукции в течение 30 млн лет связана генерация ’’гранитно-метаморфического” 
слоя коры, современная мощность которого составляет на Курилах несколько 
километров. Вулканическая зона Камчатки характеризуется более продвинутым 
формированием континентальной коры — сходно с типичными окраинно-матери
ковыми вулканическими поясами. В ряде районов в позднем миоцене—плиоцене не 
отмечаются усиление вулканизма и складчатые движения [Гладейков и др., 1980]. 
Эти явления могут отвечать определенной интенсификации корообразования 
на Азиатской окраине. Временем же коренной структурной перестройки явля
ется, несомненно, конец олигоцена (?)—ранний миоцен.

С олигоцен-миоценовой перестройкой на континентальной окраине и сменой 
полей напряжений в Тихом океане хорошо коррелируется изменение перемещения 
плиты с северного на северо-западное, что отразилось в ориентировке молодой 
Гавайской вулканической зоны. Интенсификация субдукции и вулканизма на 
континентальной окраине связана, возможно, с некоторым ускорением пере
мещения Тихоокеанской плиты, предположительно устанавливаемым по увели
чению скорости распространения вулканизма вдоль Гавайской зоны по сравне
нию с Императорской, по крайней мере для последних 5 млн лет [Jackson, 
1976; Initial..., 1980, vol. 55].

Неогеновые разрезы на северо-западе океана обычно начинаются со слоев
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Рис. 62. Ориентировка относительных перемещений структур в Северо-Западной Пацифике для различ
ных временных интервалов позднего мезозоя и кайназоя

1 — структуры Тихоокеанской плиты и ее граница; 2 — структуры Евраэиатского континента; 3 — 
структуры поэднекайнозойской активной окраины с корой переходного типа; 4 — задуговые зоны с новообразован
ной субокеанической корой; 5 — ограничения океанических структур; б — разломы; 7—9 — направление 
относительных перемещений структур: 7 — для мелового времени, 8 — для палеогенового времени, 9 — 
для неоген-четвертичного времени

верхнего миоцена. Обилие туфогенного материала в осадках отмечается вблизи 
островных дуг, а к югу и юго-востоку быстро сокращается. Повышение мощ
ности и гемипелагический характер осадков на поднятии Обручева, валах 
Зенкевича и Японском свидетельствуют об их сравнительной близости к источ
никам сноса в Азии. Раскрытие проливов, в частности Камчатского, и интенсив
ная циркуляция океанических вод обеспечили поступление в абиссальные участ
ки значительного объема органики, тонкого терригенного и туфогенного мате
риала, несмотря на существование глубоких прогибов-желобов. В условиях 
высокой продуктивности диатомовой микрофлоры на севере океана были накопле
ны мощные кремнистые толщи. Интенсивный ледовый разнос и огромные скорости 
океанической седиментации отмечены для времени плейстоценовых оледенений.

Сложное взаимодействие Тихоокеанской и Евразиатской плит на конвергентной 
границе может изучаться как современный процесс. Выше было подчеркнуто 
активное перемещение на ведущем крае континентальной плиты. Происходящим 
здесь столкновением и субгоризонтальным сжатием в литосфере (до 8 кбар?) 
определяются все нарушения на контакте плит, характер современной сейсмич
ности, значительное уплотнение среды в сейсмофокальной зоне, сжатие и скучи- 
вание в пределах краевых валов. Глубже зоны столкновения (на глубинах от 
70 до 650—700 км) древняя литосфера северо-запада Тихого океана сравнительно 
легко испытывает погружение под континентальный край. При этом ведущий 
край океанической плиты подвергается значительным нарушениям с участием 
пластических деформаций, с вещественным преобразованием пород на глубине, 
как это было отмечено для Курило-Камчатской зоны субдукции. На северном 
отрезке этой зоны нацряжения сжатия сменяются с глубиной растяжением по 
направлению движения Тихоокеанской плиты. Постоянство в расположении 
островодужных вулканов отвечает устойчивости процесса субдукции на кайно
зойской континентальной окраине. Молодые дислокации осадков в задуговой 
зоне, усиление тектонической активности в островной дуге могут быть связаны 
с началом общего сжатия в системе континентальной окраины. Уплотнение
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и напряженное состояние материала Тихоокеанской плиты представляет суммар
ный результат ее деформаций в мелу и кайнозое.

Таким образом, для последних 100 млн лет выявляется корреляция ряда 
тектонических событий в Северо-Западной Пацифике. Выделенным на конти
нентальной окраине моментам коренных перестроек на хронологических уровнях 
100—110 и около 30 млн лет назад отвечают крупнейшие преобразования в при
лежащей части Тихого океана. При этом намечается не только соответствие 
перестроек по времени, но и совпадение полей напряжений со встречным 
перемещением структур * океана и континентальной окраины, с признаками 
сжатия на их границе (рис. 62).

О Ц Е Н К А  В З А И М Н Ы Х  П Е Р Е М Е Щ Е Н И Й  С Т Р У К Т У Р

Одновременность событий и единая картина напряжений во всем регионе Се
веро-Западной Пацифики, данные о поступлении значительного объема терриген- 
ного и туфогенного материала с суши в осадки океана могут свидетельствовать 
об определенной пространственной близости тихоокеанских и азиатских струк
тур на последних этапах их развития. Такое заключение, несомненно, требует 
проверки, так как оно ставит под сомнение вероятность гигантских горизон
тальных перемещений Тихоокеанской плиты в мел-кайнозойское время. Как из
вестно, в основу представлений о горизонтальном дрейфе тихоокеанских струк
тур был положен целый ряд данных, прежде всего магнитометрических, а также 
палеомагнитных, полученных в результате глубоководного бурения. Наиболее 
представительный комплекс данных по палеоценовым базальтоидам горы Суй ко 
в Императорской зоне показывает изменение ее широты на 15—20° в течение 
60 млн лет. Сходные оценки были сделаны и на основе палеоэкологических 
исследований [Саидова, 1980; Berggren, Hollister, 1977]. За время около 135 млн лет 
изменение палеомагнитной широты для скв. 303, 304, 307 могло составить 
до 40°. Надежность палеомагнитных данных не вызывает сомнений. На их 
основе был сделан вывод об изменении положения Тихоокеанской плиты от
носительно полюса с перемещением к северу и северо-западу более чем на 4000 км 
(см. главу третью). Однако сравнения взаимного расположения Тихоокеанской 
и Евразиатской плит для разных временных интервалов не Лроводилось, гео
логические доказательства их относительных перемещений не рассматривались 
при проведении реконструкций.

Масштабы тектонического сближения плит и поглощения в зоне субдукции 
пока остаются неясными. Свидетельства такого сближения, несомненно, заслужи
вают внимания. Так, секущее положение Японского желоба по отношению к мезо
зойской системе магнитных аномалий образует картину тектонического совмеще
ния структур [Plate-tectonic..., 1981; и более ранние схемы]. Сравнение остатков 
сеноман-сенонских нериней, драгированных с подводной горы Сысоева (Эримо), 
и более холодноводной японской фауны [Tsuchi, Kuroda, 1973] тоже позволяет 
допустить определенное сближение структур. Но для оценки масштабов отно
сительного перемещения плит необходимо сравнение надежных геологических 
реперов, выбранных в районах океана и континентальной окраины. За такие 
репера нами были приняты данные о палеоширотах в этих районах.

Предварительное сравнение палеоэкологических данных по Северо-Западной 
Пацифике позволяет только для мелового времени допустить достаточное удале
ние ее океанических и континентальных районов по широте. Так, микрофау- 
нистические исследования океанических осадков дают для Маастрихта доказа
тельства тропического климата на поднятии Шатского и субтропического на подня
тии Обручева [Initial..., 1973, vol. 19; 1975, vol. 32]. На Сахалине по палеоботани
ческим данным выявлены для этого времени условия теплого, на юге Камчатки — 
теплоумеренного климата. В палеогене климатические различия, вероятно,
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были уже невелики. Для конца палеоцена на горе Нинтоку предполагаются 
субтропические условия седиментации, а в районах Японии, лежащих ныне 
на тех же широтах, — условия теплого климата. Для середины эоцена доказатель
ства субтропического климата получены как для севера Тихого океана (данные 
DSDP), так и для районов Приморья, Сахалина, Камчатки и Аляски [Ахметьев, 
1976]. Правда, в условиях климатического оптимума этого времени ареалы 
распространения тропической и субтропической биоты могли быть достаточно 
широки. Однако различия не устанавливаются и для более холодных климатов 
олигоцена и неогена, имеющих сильнее выраженную дифференциацию по широте.

Палеомагнитное изучение маастрихтских пород о. Шикотан в Малой Куриль
ской гряде позволило оценить его перемещение за последние 70 млн лет на 10±5° 
к северу [Баженов и др., 1984]. Абсолютное перемещение Тихоокеанской плиты 
за это же время оценивается примерно на 20° к северу [Cande, 1976; Initial..., 
1980, vol. 55]. Как видно, разница не очень велика, т.е. масштабы относительных 
перемещений тихоокеанских и азиатских структур оказываются сравнительно 
ограниченными [Меланхолина, 1986]. В то же время внутри Тихоокеанской 
плиты обнаруживаются признаки дислокаций и расслаивания литосферы, особенно 
значительных на окраинных валах, поднятиях Шатского, Хесса и др. На эти 
внутриплитные нарушения в океане, на обдукцию на континентальной окраине 
растрачивается определенная часть северного дрейфа Тихоокеанской плиты.

Выявленная ограниченность перемещений Тихоокеанской плиты относительно 
континента, ее внутренние нарушения и обдукция обусловили, по-видимому, 
и ограниченные масштабы субдукции материала, происходившей глубже зоны 
столкновения плит. Соответственно ограниченным было проявление андезитового 
магматизма и роста континентальной коры, что определило относительную 
устойчивость границы континент—океан в Северо-Западной Пацифике. Именно 
с устойчивостью этой границы было связано длительное развитие Тихоокеан
ского пояса земной коры.

У С Л О В И Я  С У Щ Е С Т В О В А Н И Я  С И С Т Е М Ы  А К Т И В Н О Й  О К Р А И Н Ы

При рассмотрении системы континентальной окраины, как современной, так и 
меловой, становится очевидной определяющая роль сейсмофокальных зон как 
наиболее глубинных структур с аномальной плотностью и жестокостью вещества, 
устойчиво развивавшихся на границе с океаном. Особенности этих зон, сущест
вующее в них напряженное состояние сжатия и повышение сейсмических скоростей 
надолго сохраняются в коре и мантии и резко выделяют сейсмофокальные 
зоны в окружающей среде. Именно эти особенности глубинной структуры 
представляются нам определяющими при {фоведении современных и древних 
границ плит. Имеющиеся материалы ГСЗ по современным и меловым структурам 
показывают возможность использования этого основного критерия при исследова
ниях ключевых (опорных) районов. Прослеживание границ плит на значительные 
расстояния возможно по их поверхностным проявлениям.

Анализ тектонических соотношений показывает, что сочетание парных струк
тур вулканических поднятий и терригенных прогибов-желобов отвечает геодина- 
мической обстановке прямого столкновения и субдукции на границе литосферных 
плит, но отсутствует при их косом относительном перемещении, как это наме
чается для палеогена. Таким образом, существование системы активной окраины 
на востоке Азии оказывается непостоянным и соответствует лишь этапам северо- 
западного перемещения тихоокеанских структур, установленным в позднемеловое 
и позднекайнозойское время. Со сменой полей напряжений и северным дрейфом 
Тихоокеанской плиты в палеогене были связаны отмирание структур меловой 
континентальной окраины в пределах Дальнего Востока, широкое проявление 
разломообразования как в континентальной, так и в океанической литосфере.
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В настоящее время погружение ведущего края Тихоокеанской плиты под кон
тинент Евразии фиксируется вплоть до границы верхней и нижней мантии. До
стижение погружающейся плитой определенных предельных глубин, невозмож
ность дальнейшего погружения и дислокаций плиты могли вызывать общее сжатие 
с замыканием задуговых бассейнов и складчатостью, последующую обдукцию 
литосферного материала на континентальную окраину, а в дальнейшем резкую 
общую перестройку структур с реорганизацией границ плит. Отмеченная последо
вательность тектонических событий на континентальной окраине, как кайнозой
ской, так и меловой, отвечает этим процессам.

Во все этапы развития региона (кайнозойский, позднемезозойский, пермо- 
триасовый) на конвергентной границе плит устанавливаются активное формирова
ние автохтонного ”грани1гно-метаморфического” слоя и наращение континента. 
Общая длительность каждого из этапов корообразования может быть оценена 
порядка 50 млн лет, как об этом можно судить по событиям в Сихотэ-Алине. 
Глубинные процессы субдукции могли продолжаться дольше, определяя длитель
ное погружение в пределах Западно-Сахалинского прогиба-палеожелоба и его 
аналогов, а также сохранение напряженного состояния вещества на глубине.

ГЛ А В А  ВТО РА Я

ВОПРОСЫ СОВРЕМЕННОГО ИЗУЧЕНИЯ 
СЕВЕРО-ЗАПАДНОЙ ПАЦИФИКИ

Проведенный анализ геолого-геофизических данных позволяет сравнить различ
ные структуры океанической и континентальной коры, формировавшиеся в послед
ние 100 млн лет. Такое сравнение в ряде случаев дано нами в соответствующих 
разделах текста. В заключение представляется необходимым подчеркнуть некото
рые результаты сравнения, выделить узловые вопросы для дальнейших исследо
ваний в океане и на континентальной окраине.

Комплекс структур, образующих Тихоокеанскую плиту, в целом существенно 
отличается по глубинному строению и характеру магматизма от континентальной 
плиты Евразии. В пределах Дальнего Востока в девоне, конце перми, позднем 
мелу и в неоген-четвертичное время возобновлялись активные тектонические и 
магматические процессы, связанные с конвергентной границей океанической 
и континентальной плит. При изучении позднемеловых и кайнозойских структур, 
отвечающих этой границе, выявляются как особенности тектонического процесса 
в пограничной области, так и черты самих плит, не всегда соответствующие 
простой физической модели.

Современные данные по Т и х о о к е а н с к о й  плите  показывают, что она 
не представляет собой единого жесткого монолита, пассивно перемещавшегося 
от зоны спрединга. Плита подвержена внутренним деформациям с расслаиванием 
и образованием напряженного состояния вещества, с его скучиванием в местах 
концентрации напряжений. Такая неоднородность океанической литосферы под
черкивается обособлением на северо-западе океана разнотипных тектонических 
элементов: абиссальных плит и их краевых валов, океанических поднятий, 
наложенных вулканических зон. Особенную подвижность материала с образо
ванием крупных внутриплитных неоднородностей можно предполагать в мезозой
ское время. Именно в позднем мезозое на северо-западе Тихого океана прослежи
вается становление структур поднятий Шатского, Хесса, Мид-Пацифик, Обручева 
с интенсивным скучиванием новообразованного литосферного материала, фор
мированием мощной линзы коровых пород и длительным развитием магматиче
ского процесса. В современной краевой части плиты, вблизи конвергентной
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границы, тоже выявляются участки концентрации напряжений и тектонического 
скучивания, создавшего раздувы мощности коры и деформации сжатия на краевых 
валах. Признаки тектонической расслоенности и глубинных деформаций обнару
живаются при детальных исследованиях и в абиссальных частях океанической 
плиты, наиболее жестких и однородных. Масштабы их проявления пока не ясны.

Процессы внутриплитного магматизма на северо-западе Тихого океана по
лучили чрезвычайно широкое развитие и во многих районах не могут быть 
объяснены моделью ’’горячих точек”. При их интерпретации в рамках тектоники 
плит возникли в последние годы идеи о существовании гигантских ’’горячих 
полей” в мантии [Зоненшайн, Кузьмин, 1983]. Ясно, однако, что предполагаемый 
авторами разогрев на глубине, повышение теплового потока и некоторое изме
нение термического состояния литосферы вызывают и существенное понижение 
ее жесткости. Развитие магматического процесса повсеместно приводит к опреде
ленному повышению мощности коры за счет большого объема изверженного 
материала, т.е. с проявлениями внутриплитного магматизма связано дальнейшее 
формирование неоднородностей в океанической литосфере. Именно такое строение 
с многочисленными неоднородностями и деформациями и было изучено в облас
тях палеоокеанической коры на суше [Тектоника Северной Евразии, 1980].

Полученные данные о характере тихоокеанских структур и достаточной 
мобильности их материала показывают, что активные деформации могут проис
ходить не только по границам литосферных плит. В результате развития внутри- 
плитных нарушений, по-видимому, становится невозможным и движение плит 
по строгим геометрическим законам, предполагаемое при всех реконструкциях 
тектоники плит, при определении их тройных сочленений. Выявление новых 
границ плит в зонах нарушений, а также ряд модельных расчетов движения 
плит приводят некоторых авторов к выделению сателлитных плит и ’’плиточек”, 
близких по размерам к обычным тектоническим структурам. Такие построения, 
по существу, возвращают нас к известному методу тектонического районирования. 
Масштаб раздробления океанической коры свидетельствует об относительно 
небольшой глубинности этого процесса, вряд ли доходящего до подошвы ли
тосферы.

Положение концепции тектоники плит о реологической стратификации верхних 
слоев Земли для Тихоокеанской плиты остается непроверенным. Расчеты мощ
ности ее литосферы основаны на косвенных признаках [Городницкий и др., 1980]. 
Прямые данные о наличии астеносферы пока не получены. Только на длинном 
профиле у Японского желоба обнаружено присутствие слоя пониженной плот
ности с перепадом скоростей на его границах. Такое разуплотнение вещества и 
понижение его добротности, по-видимому, должны привести к уменьшению вязкос
ти и к потенциальной возможности деформаций и горизонтальных перемещений 
в мантии на глубинах более 80 км. Однако сохранение здесь достаточно высоких 
значений скорости (8,4 км/с) не позволяет однозначно предполагать плавление 
мантийного материала. Наличие анизотропии и расслоенности противоречит 
представлению о существовании сплошного астеносферного слоя на этих глу
бинах. По имеющимся сейсмическим данным скорее намечается соответствие 
волноводов отдельным пластинам мантии с разными физическими свойствами, 
возможно, с наличием астенолинз. В такой расслоенности верхней мантии 
Северо-Запада Тихого океана можно предполагать принципиальное сходство 
с глубинным строением Северной Евразии, отвечающим полиастеносферной 
модели [Сейсмические..., 1980; Павленкова, 1985]. Сейсмической информации для 
подобных выводов пока, конечно, недостаточно. Для ее получения необходимо зна
чительное повышение глубинности сейсмических исследований в океане, без 
которых невозможны ни проверка существующих моделей, ни прогресс в изучении 
литосферы.

В целом современные данные по Тихоокеанской плите вступают в противо- 
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речие с представлениями о ее реологических свойствах — большой жесткости 
и однородности, о первичной стратификации мантии с разделением на литосферу и 
астеносферу, о движении плиты по строгим геометрическим законам, о гигант
ских масштабах ее перемещения и поглощения в зоне субдукции. Названные 
положения требуют серьезного пересмотра и уточнения. В связи с этим пред
ставляется сомнительным и целый ряд количественных оценок, предложенных 
при кинематических построениях.

Особенно существенны неопределенности в характеристике нижних частей 
Тихоокеанской плиты. Особенности стратификации мантии и природа нижнего 
ограничения плиты остаются гипотетичными. Приведенные данные ГСЗ о высо
ких скоростях в верхах мантии северо-западной части плиты могут быть допол
нены результами исследований по сейсмической томографии, характеризующими 
более глубокие мантийные уровни. Распространение относительно высокоско
ростных образований до глубины не менее 150 км [Андерсон, Дзевонский, 1984; 
Кропоткин и др., 1987] может свидетельствовать об определенной однородности 
мантийного блока, прослеживающейся на глубины, существенно превышающие 
предполагаемую мощность литосферы. Поэтому встает вопрос о возможности 
значительной толщины древней части Тихоокеанской плиты. Высокая плотность 
материала плиты могла быть создана, по-видимому, в результате длительного 
действия напряжений сжатия. Именно напряженное состояние сжатия может 
препятствовать созданию в мантии условий разуплотнения и частичного плавле
ния, отвечающих астеносфере1.

При обсуждении реологических и плотностных свойств океанической коры 
в настоящее время уже могут бытв привлечены и геологические данные. Проведен
ное нами специальное изучение магматических пород на северо-западе океана пока
зало зависимость их состава от типов тектонических структур: абиссальных 
плит, океанических поднятий и наложенных вулканических зон. Все изученные 
магматические проявления типичны для океана. Нигде за пределами области 
ледового разноса нами не были встречены континентальные породы, несмотря 
на обилие драгированного каменного материала. Проведение ступенчатых дра- 
гировок на поднятиях и абиссальных структурах позволяет дать геологическую 
характеристику коровых разрезов мощностью до 2,5—3 км. В зоне Император
ского разлома изучен ненарушенный разрез всего II океанического слоя и самых 
верхов III слоя. В случае нарушения разрезов с разломов Нова и Кларион были полу
чены породы нижних частей III слоя и верхов мантии. Сопоставление резуль
татов драгирования и ГСЗ по опорным разрезам Императорскому и Хесса дает 
возможность обоснованно судить о вещественном составе океанической коры. 
При этом подтверждается соответствие океанических разрезов офиолитовой 
ассоциации, характеризующей палеоокеаническую кору, включенную ныне в состав 
континента. Дальнейшее изучение абиссальных разрезов, сравнение их с опорным 
Императорским разрезом приведут к выяснению как характера вариаций со
става толеитовых серий в Тихом океане, так и распространенности внутренних 
нарушений в коре. Постановка комплексных исследований на опорных океани
ческих разрезах показывает перспективность продолжения подобных работ 
с изучением тонкой структуры коры сейсмическими методами, с более деталь
ным сопоставлением данных драгирования, ГСЗ и МОВ ОГТ.

До недавнего времени неоднократно поднимался вопрос о наличии участков 
континентальной коры в океане — на валу Зенкевича, на поднятиях Шатского

'Допустимо и другое объяснение высокой плотности мантийных пород, связанное с особенностями 
их состава, определяемого значительной деплетированностью мантии. В этом случае особенности 
мантии также могут препятствовать ее плавлению на глубинах, отвечающих астеносфере. Если же 
относительно высокие скорости в мантии определяются холодным состоянием ее вещества, то и 
в этом случае, по-видимому, можно предполагать условия, не благоприятные для частичного плавления.
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и Хесса. Проведенные сейсмические работы показывают типично океанический 
характер разреза коры этих структур, несмотря на повышение ее мощности. 
Обнаружение пород типа абиссальных толеитов и щелочных базальтоидов во II слое 
поднятий подтверждает сейсмические данные. При дальнейшем изучении магмати
ческих серий важно обратить специальное внимание на различия пород древних 
океанических поднятий и наложенных вулканических зон, признаки их дифферен
цированности и длительности формирования, на геофизические доказательства 
наличия или отсутствия магматических камер под вулканами. Аномальность 
строения поднятий Шатского, Хесса и др. имеет большой тектонический смысл 
и заслуживает пристального внимания. Когда возникло на поднятиях отмеченное 
утолщение коры? Каков вклад магматического процесса в его образование? 
Какова роль предшествовавшего тектонического скучивания? Насколько сохраня
ются в современной структуре древние напряжения в литосфере поднятий? 
По имеющимся данным явление сжатия и скучивания материала представляется 
ведущим в формировании поднятий. Но это предположение, несомненно, нужда
ется в дополнительной проверке с постановкой специальных исследований ГСЗ 
и МОВ ОГТ. Для выяснения более поздней динамики поднятий здесь необходимо 
проведение также площадных съемок методом НСП и сейсмостратиграфических 
работ. Особенно интересны для изучения разломные ограничения поднятий, от
деляющие их от абиссальных структур со стандартным разрезом океанической 
коры.

Характеристика дислокаций в океанической коре может базироваться сейчас 
на сравнении данных по опорным коровым разрезам и по нарушенным раз
резам, таким, как Кларион, Меррей и др. Для выявления реальной картины на
рушений необходима постановка геологосъемочных работ на океанических 
полигонах. Первые результаты, полученные на разломе Кларион, позволяют реко
мендовать здесь выбор нескольких полигонов для постановки картирования 
и исследования тонкой структуры коры методами ГСЗ и МОВ ОГТ. Отработка 
геолого-геофизических полигонов на абиссальной плите, краевом валу и в преде
лах древних поднятий позволит сравнить зоны концентрации напряжений внутри 
Тихоокеанской плиты. За основу всех сопоставлений должны быть приняты типо
вые океанические разрезы (Хесса, Императорский), изученные на конкретных 
участках с возможной степенью детальности. При воссоздании общей картины 
дислокаций существенным представляется выделение ранних событий, захваты
вавших еще пластичную океаническую литосферу, и более поздних хрупких 
нарушений. Для суждения о современном состоянии литосферы необходимы спе
циальные эксперименты по изучению анизотропии, по обнаружению глубинных 
горизонтов, аномальных по скоростным характеристикам и другим особенностям 
физических полей.

Специфичность океанического корообразования и преобразования в разных 
структурных зонах должна быть учтена при построении реалистической модели 
этого процесса. Наличие внутриплитных дислокаций в океанической литосфере 
и ее интенсивная нарушенность на конвергентной границе не позволяют точно 
подсчитать площадь океанического дна, созданного на западе Тихого океана 
за время от юры до кайнозоя. Картина наращивания и скучивания океанической 
коры в мезозое была достаточно сложной. С маастрихтского времени после 
спокойной магнитной эпохи можно предполагать последовательное наращивание 
Тихоокеанской плиты на запад от Восточно-Тихоокеанского поднятия [Heezen, 
Fornari, 1975; и др.]. На участке между разломами Кларион и Клиппертон 
на основе биостратиграфических определений скорость спрединга оценена в 
6—9 см/год [Initial..., 1973, vol. 16]. Ширина области приращения коры за ПО млн лет 
между скв. 164 и устьем Калифорнийского залива составляет 5300 км, что может 
характеризовать значительную активность на дивергентной границе плит.

1 8 8



Е в р а з и а т с к а я  пли та  значительно лучше изучена. Установлены ее гетеро
генность и разновременное формирование континентальной коры [ Тектоника Се
верной Евразии, 1980]. Направленность преобразования океанической коры в кон
тинентальную достаточно подтверждена в результате изучения древних складчатых 
областей. В итоге этих преобразований создаются коровые массы с положи
тельной плавучестью, которые, по-видимому, уже не могут быть погружены глубоко 
в мантию [Ле Пишон и др., 1977; Кропоткин, 1985]. Процессы химической 
дифференциации литосферного материала, приводящие к образованию пород 
"гранитного” слоя, обогащенных кремне кислотой, очевидно, необратимы: при 
последующем метаморфизме и частичном плавлении возможно только еще большее 
усиление дифференциации в системе кора—мантия [Рингвуд, 1981]. Последова
тельное наращивание континентальной коры с раннепротерозойского по настоящее 
время можно наблюдать в структурах Дальнего Востока — от Северо-Китайской 
платформы к Туманган-Суйфунской зоне, Приморью и, наконец, к районам Саха
лина и Курил.

Вместе с тем масштабы роста континентальных площадей на периферии 
Тихого океана оказываются весьма ограниченными, а влияние деструктивных 
процессов существенным. Этапы разрушения структур и грабенообразования 
в пределах юга Приморья и на п-ове Корея намечаются в начале палеозоя, в кон
це триаса—начале юры, в середине мела и в кайнозойское время. Ареной их 
проявления были все те же участки континентальной окраины. В целом в течение 
многих сотен миллионов лет (возможно, до 1,6 млрд лет) окраина континента 
в районе Приморья и Японии, по-видимому, не перемещалась более чем на 1000 км 
в сторону океана. Такое почти "фиксированное" положение края континентальной 
плиты, неоднократное проявление деструкции примерно на одних участках 
представляют весьма существенные факты [Пущаровский, 1972, 19866]. Мобильной 
Тихоокеанской плите противопоставляется весьма стабильный, инертный край 
Евразиатского континента.

В целом материковые районы Дальнего Востока обладают зрелой континенталь
ной корой, созданной уже к концу мелового времени. Сопоставление профилей 
ГСЗ, отработанных в Приморье, показывает сходство в глубинном строении 
разновозрастных зон. Кора здесь является весьма высокоскоростной; ее средняя 
мощность (35 км) меньше, чем во внутренних частях Евразии. Сейсмический 
разрез по профилю Спасск—Тадуши, по-видимому, может быть использован 
как типовой для зрелой континентальной коры востока Азии. Такая кора а) созда
ется, вероятно, в результате конструктивного процесса роста "гранитно-мета
морфического" слоя и повышения общей мощности, происходящих на континен
тальной окраине; б) подвержена деструкции, происходящей в окраинных морях.

Система а к т и в н о й  к о н т и н е н т а л ь н о й  о к р а и н ы  Восточной Азии 
глубоководный желоб — островная дуга — окраинное море представляет слож
ное сочетание структурных элементов с присутствием участков роста и разрушения 
"гранитно-метаморфического" слоя. В результате проведенного сравнительного 
анализа найдены мезозойские аналоги современных структур (см. выше). На 
основе изучения тектонотипов показано сходство в последовательности тек
тонических событий мела и кайнозоя в зоне, пограничной с океаном. Вначале 
корообразование проявлялось в сжатии и скучивании материала, отмеченном 
выше для внутренних районов Приморья (ранний мел) и Восточного Сахалина 
(начало палеогена). Позднее следовали деструкция и раздвиг в коре, особенно 
хорошо изученные на примере Японского моря (эоцен—начало олигоцена). Они 
отвечали перестройке границы плит, смещенной в сторону океана. Над новой 
зоной субдукции начинались генерация большого объема известково-щелочных 
магм и активное корообразование, как это установлено в меловых структурах 
востока Сихотэ-Алиня и в позднекайнозойских островодужных зонах. На на
чальном этапе развития такое автохтонное корообразование локализовалось
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в зоне островных дуг (как альб-сеноманских, так и неоген-четвертичных), 
а впоследствии распространялось на значительные площади, что приводило 
к наращиванию Азиатского материка (поздний мел). По мере консолидации 
континентальной коры деформации сжатия захватывали и участки океанической 
плиты перед зоной субдукции, вызывая образование краевых валов, взламы
вание коры и ее обдукцию на континентальную окраину (Маастрихт). На востоке 
Сахалина и Хоккайдо эти события привели к последующему аллохтонному формиро
ванию ’’гранитно-метаморфического” слоя (начало палеогена). В зонах кайнозой
ского корообразования этот процесс еще далеко не закончен. Эмпирически 
установленная последовательность событий на востоке Азии, ее повторение 
в мелу и кайнозое дают основу для построения реалистической модели кон
тинентального корообразования.

Повсеместное наличие зрелой континентальной коры в Евразии, ее современ
ное образование на активной окраине позволяют провести здесь специальное изучение 
строения и истории становления ’’гранитно-метаморфического” слоя. В работе 
на примере тектонотипов были представлены структуры с различными способами 
формирования этого слоя, происходящего автохтонным (в вулканических подня
тиях над зоной субдукции) и аллохтонным (в зоне обдукции перед фронтом 
желобов) путем. Насколько верны предположения о создании ’’гранитно-мета
морфического” слоя за счет обдукции и в основном механического преобразо
вания литосферного материала? Представлен ли он в типичном виде? Сходен 
ли такой ’’гранитный” слой с тем, что формируется над зонами субдукции 
за счет химической дифференциации глубинного вещества? При разработке 
этих вопросов особое внимание следует обратить на структуры Центрально
го Хоккайдо, где образования ’’гранитного” и ’’базальтового” слоев выведены 
на поверхность и обнажаются соответственно в осевой части пояса Хидака и вдоль 
фронтального надвига. С последним связана корневая зона офиолитовых покро
вов, изученная пока еще недостаточно. Она отвечает, несомненно, важной 
структурной границе (сутуре?). Возможно ли сопоставление этой зоны со струк
турами, отвечающими Восточно-Сахалинской и Восточно-Курильской магнитным 
аномалиям? Какая из границ является более существенной: корневая зона, связанная 
с обдукцией, или зона палеожелобов (Западно-Сахалинского, Исикари), связанная, 
вероятно, с субдукцией океанической плиты? На современном уровне изученности 
зона субдукции представляется более важной и как граница океанической 
и континентальной плит, и как область продолжительной магмогенерации.

Прекрасный объект для исследования магматизма и корообразования над 
зоной субдукции представляют структуры Курило-Камчатской дуги и востока 
Сихотэ-Алиня, в которых формирование ’’гранитно-метаморфического” слоя 
в различной степени продвинуто и представлено в разных своих стадиях. Этапы 
последовательного роста ’’гранитного” слоя были намечены при характеристике 
разных участков Большой Курильской гряды. Им отвечают: Центральные Ку
рильские острова—Южные и Северные Курилы—фланговые части дуги в пределах 
Камчатки и Хоккайдо. Данных по глубинному строению этих отрезков дуги 
пока недостаточно. Вообще разрезы коры в пределах самой дуги изучены очень 
неполно. Какова здесь тонкая структура коры? Можно ли рассматривать сравни
тельно низкоскоростной слой в кровле коры как ’’гранитный”? Как этот слой 
отличается от зрелого ’’гранитного” слоя по своим физическим свойствам? Каково 
строение подкоровых слоев в зоне магмовыведения и магмогенерации? Сейсмиче
ские исследования зрелой континентальной коры на Дальнем Востоке также 
недостаточны. При их дальнейшем развитии обязательным условием представляет
ся повышение детальности для верного сопоставления с геологическими данными 
и характеристики корообразующих процессов. При этом предполагается выбор 
и изучение такого разреза в Сихотэ-Алине, который в дальнейшем был бы исполь
зован как типовой для зрелой континентальной коры. Специального внимания
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требует вопрос: насколько сохраняет зрелая кора особенности своего перво
начального строения и состава?

Вопросы образования островодужных андезитовых магм и их связи с суб- 
дукцией ставились на всех этапах исследования континентальных окраин. Однако 
ответы на них все еще не выходят из области предположений. Обсуждение 
реологических свойств погружающейся плиты, ее деформаций и явления дегидра
тации, связи с субдукцией андезитового магматизма ведется с использованием 
большого количества моделей, касающихся разных сторон процесса [Ушаков, 
Галушкин, 1979; Теркот, Шуберт, 1985]. Геологических данных оказывается 
пока недостаточно для выбора наиболее реалистических моделей. Для су
щественного прогресса в исследовании магмообразования необходимо получение 
принципиально новых материалов — геофизических, геологических и петро
логических. При всех модельных построениях важнейшим критерием представляет
ся, по нашему мнению, сопоставление данных по кайнозойским и меловым вул
каническим зонам континентальной окраины.

Анализ тектонических соотношений на конвергентной границе плит пока
зывает постоянное сочетание парных структур вулканических поднятий и терри- 
генных прогибов-желобов. Такое сочетание структур отвечает геодинамической 
обстановке столкновения литосферных плит и отсутствует при их косом отно
сительном перемещении. При рассмотрении Курило-Камчатского желоба и вала 
Зенкевича в них был отмечен ряд признаков сжатия. Данных, однако, недоста
точно. Для изучения тектонических форм в коре желоба необходимо продолжение 
сейсмопрофилирования МОВ ОГТ. Для характеристики напряженного состояния 
среды важны анализ скоростных разрезов и выяснение зависимости в изменении 
сейсмических скоростей от характера напряжений, а также получение данных 
по анизотропии в коре и мантии под островной дугой—желобом—окраинным 
валом и их палеоаналогами. Исследования современной сейсмичности опреде
ленно характеризуют обстановку субгоризонтального сжатия на конвергентной 
границе; поперечная ориентировка напряжений на всех отрезках Курило-Кам
чатской зоны свидетельствует об активности перемещения ведущего края кон
тинентальной плиты.

Комплекс данных позволяет считать фокальную зону единым телом, накло
ненным под островную дугу и определенно обособленным в окружающей среде. 
Представляет ли она только зону столкновения океанической и континенталь
ной литосфер с характерным напряженным состоянием среды, повышением ее 
плотности и добротности? Или погруженную литосферную плиту? Последнее 
предположение представляется справедливым. Однако совершенно не ясны характер 
внутренних напряжений в погружающейся плите, масштабы ее поглощения в мантии. 
Определяющая роль в зоне субдукции, очевидно, может принадлежать не столько 
погружению жесткой и однородной плиты, сколько ее внутренним деформа
циям, создающим уплотнение и напряженное состояние материала, их вариации 
внутри погружающейся плиты. Но предположение, конечно, нуждается в серьез
ной проверке. Существенную помощь при этом может оказать изучение тек
тонического строения палеосейсмофокальных зон. Важнейшими вопросами для 
будущих исследований являются оценки сокращения площади и объема по
гружающейся плиты в результате дислокаций, а также глубины ее проникновения 
в мантию.

Выяснение геодинамических обстановок на континентальной окраине пред
полагает и четкое определение роли деструктивных структур и процессов 
на востоке Азии. В задуговых зонах Японского и Охотского морей фиксируются 
местами современные проявления деструкции коры. Они отмечались выше для 
троговых участков северо-восточного простирания, в частности на юге Татар
ского пролива. Район Татарского пролива уже покрыт сетью галсов с сейсмо
профилированием МОВ ОГТ. Данные ГСЗ показывают сложное строение коры
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на этом участке. Дальнейшее исследование тонкой структуры коры позволит 
судить о характере ее разрушения. Происходит ли раздвиг коры по подошве "гранит
ного” слоя или на более глубоких уровнях? Сохраняются ли на глубине реликты 
"гранитного” слоя? Какова роль новообразования коры в ходе раздвигания? 
Сходны ли сейсмические характеристики для Татарского пролива и впадины 
Дерюгина в Охотском море? Каковы особенности мантии в зонах деструкции 
и общая глубинность этого процесса? Каковы специфические черты Алеутской 
котловины? Какие особенности коры могут служить доказательством ее от- 
членения от океана?

Современные данные по Японскому морю уже позволяют судить об общем 
ходе разрушения "гранитно-метаморфического” слоя с его утонением, растрес
киванием и последующим раздвижением, в результате которого создаются 
участки с "безгранитной” корой и микроконтиненты типа Ямато и Японии. 
Для дальнейшей конкретизации этапов этого процесса необходимо сравнительное 
изучение намеченного в работе ряда структур: континентальной коры При
морья—кайнозойских грабенов на континенте и Восточном Сахалине—грабено
образных прогибов Центральноохотского свода—фланговых трогов Центрально
япономорской котловины и впадины Дерюгина—котловины Хонсю—Центрально
япономорской и Южно-Охотской котловин. Существенное значение имеют 
признаки начинающегося замыкания задуговых зон. Для обоснованного суж
дения о ходе процесса в окраинных морях, о роли в нем магматических прояв
лений необходимо также более детальное сравнение коровых разрезов в котло
винах с разрезами океана и "базальтового” слоя на континенте. Типовой разрез 
для зон деструкции может быть выбран и исследован в Центральнояпономор
ской котловине.

Проведенная корреляция событий и сравнение геологических реперов по раз
ные стороны от конвергентной границы дают предварительную оценку взаимных 
перемещений океанической и континентальной плит. В пределах плит намеча
ется как синхронность основных структурных перестроек, так и совпадение 
полей напряжений со встречным перемещением структур океана и континен
тальной окраины и признаками их столкновения. Эти структурные особенности, 
заключения об источниках сноса материала, сравнение данных о палеоширотах 
тихоокеанских и азиатских структур показывают ограниченность их взаимных 
перемещений в кайнозойское время — порядка 10° по широте. Такое заключение, 
несомненно, нуждается в проверке со сбором дополнительных палеоэкологи
ческих и биостратиграфических данных. Вместе с тем уже сейчас намечается 
определенное соответствие между величиной поглощения океанической плиты 
в зоне субдукции, кайнозойским перемещением плиты по отношению к Курилам 
и Японии и раздвижением в задуговой зоне Японского моря. Ограниченности 
перемещений Тихоокеанской плиты и поглощения ее в зоне субдукции отвечают 
и ограниченные масштабы магмогенерации и роста "гранитного” слоя на активной 
окраине Азии, определившие значительную устойчивость границы континент— 
океан в мел-кайнозойское время (возможно, и в течение всего фанерозоя).

Существование системы активной окраины по границе континент—океан 
оказывается непостоянным и соответствует лишь этапам встречного перемещения 
Тихоокеанской и Евразиатской плит. Изучение тектоники пограничной зоны 
на других этапах развития, а также перестроек этой зоны с заложением и 
отмиранием структур активной окраины представляет важнейшую задачу бу
дущих исследований. Предполагаемая связь реорганизации границ плит с дости
жением зоной субдукции предельных глубин и степени деформаций может быть 
положена в основу рабочей гипотезы развития и преобразования системы струк
тур активной окраины. Данные о длительной устойчивости этой системы и ее 
перестройках, полученные для Северо-Восточной Азии, представляют важные
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геологические свидетельства длительного действия и перестроек системы кон
векции. Первостепенное значение имеет факт приуроченности конвергентной 
границы плит к районам северо-восточной окраины Азии в течение всего фа- 
нерозоя.

Как показано выше, в ходе современных исследований выявляются и блестя
щие подтверждения, и серьезные противоречия с модельными построениями тек
тоники плит. Намечается необходимость определенной модернизации этой 
концепции. Встают вопросы дальнейших специальных исследований особенностей 
как внутренних частей плит, так и систем структур на их конвергентной границе. 
Постановка будущих геолого-геофизических работ может быть проведена в районе 
тектонотипов, рассмотренных в работе. Выбор тектонотипов представляется 
целесообразным именно в области молодого корообразования — сравнительно 
слабо тектонизированной, с четкой зональностью, с сохранением особенностей 
поверхностного и глубинного строения, с присутствием тектонических элементов, 
находящихся на разных стадиях развития конструктивных и деструктивных 
процессов.



ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Сопоставление геологических, петрологических и геофизических материалов 
позволяет в настоящее время дать взаимосвязанный анализ развития структур 
океана и континентальной окраины в пределах Северо-Западной Пацифики.

Проведение типизации структур древней части Тихоокеанской плиты, изучение 
их опорных разрезов приводит к выводу о специфике абиссальных участков 
океана, древних океанических поднятий и наложенных вулканических зон как по 
их глубинному строению, так и по характеру магматизма. Существование 
разнотипных структур в океанической литосфере, образование внутриплитных 
дислокаций с дифференциальным перемещением и глубинным расслаиванием 
вещества определили значительную неоднородность Тихоокеанской плиты, 
еще усилившуюся в результате проявления молодого внутриплитного магматизма.

Сравнение геологических реперов, выбранных в океане и на континентальной 
окраине, позволяет дать оценку их взаимных перемещений в кайнозое — порядка 
1000—1500 км в субмеридиональном направлении. Такие масштабы перемещений 
плит оказываются сопоставимыми с шириной поглощенных частей океанической 
плиты, с масштабами раздвижения в окраинных морях на ведущем континен
тальном крае.

В целом анализ данных по Тихоокеанской плите позволяет судить о неоднород
ности прочностных свойств ее материала; о сложной расслоенности мантии 
и возможном отсутствии четкой реологической стратификации; об определенной 
ограниченности горизонтальных перемещений относительно континентальной 
плиты Евразии.

Для системы Азиатской континентальной окраины установлены сочетание 
явлений роста и раздробления континентальной коры, их неоднократное повто
рение в близких территориально зонах. На основе совместного анализа струк
тур позднемезозойской и кайнозойской активной окраины выявлено близкое 
сходство их строения и последовательности развития. Перестройки границ 
плит на временных рубежах 100—110 и 25—30 млн лет назад приводили к заложению 
новой зоны субдукции и всей системы активной окраины. Генерация и подъем 
островодужных магм и флюидов, местами скучивание корового материала созда
вали породы ’’гранитно-метаморфического” слоя; общее сжатие в области столкно
вения плит неизменно приводило к ускорению процесса, замыканию окраинных 
задуговых бассейнов и формированию зрелой континентальной коры. Последу
ющее сжатие и скучивание в океанической плите вызывали обдукцию материала 
на континентальную окраину и далее генерацию ”гранитно-метаморфического” 
слоя. Спад активности в области столкновения плит сопровождался отмиранием 
структур активной окраины. Достижение погружающейся плитой предельных 
глубин приводило, возможно, к новой перестройке границ плит.

Для важнейших тектонических событий и смены полей напряжений в океане 
и на континентальной окраине выявлена достаточно четкая корреляция. С ускорени



ем океанического спрединга в середине мела оказались связанными как внутрен
ние деформации тихоокеанской литосферы, так и интенсификация субдукции 
и магмогенерация на конвергентной границе плит. Существование системы 
активной окраины на востоке Азии соответствует этапам северо-западного 
перемещения тихоокеанских структур, установленным в позднемеловое и позд
некайнозойское время. Со сменой полей напряжений и северным дрейфом Тихо
океанской плиты в палеогене были связаны отмирание структур меловой кон
тинентальной окраины, проявление разломообразования как в континентальной, 
так и в океанической коре.

Проведение корреляции и установление соотношений структур в области 
конвергентной границы выявляют для последних 100 млн лет преимущественно 
условия сжатия при активном встречном движении и столкновении океанической 
и континентальной литосфер, определившие характер всех тектонических 
нарушений позднего мела и позднего кайнозоя, особенности современной 
сейсмичности, значительное уплотнение среды в сейсмофокальной зоне, скучи- 
вание в пределах краевых валов, замыкание окраинных бассейнов и общее 
сокращение площади структурных зон, расслаивание и напряженное состояние 
литосферного материала.

Установленная ограниченность перемещений Тихоокеанской плиты относи
тельно континента, ее внутренние нарушения и обдукция обусловили ограни
ченные масштабы субдукции плиты глубже зоны столкновения. Соответственно 
ограниченным было проявление андезитового магматизма и роста континен
тальной коры, что определило и относительную устойчивость границы конти
нент—океан в Северо-Западной Пацифике. Именно с устойчивостью этой границы 
было связано длительное развитие Тихоокеанского пояса земной коры.

Регион Северо-Западной Пацифики представляет собой прекрасный полигон 
для дальнейшей разработки проблемы соотношений континента и океана. Про
веденный выбор тектонотипов позволяет наметить здесь опорные участки для 
геологических работ, постановки сейсмического эксперимента и других геофи
зических исследований. Задачи этих исследований касаются характеристики 
как глобальных структур литосферных плит, так и их основных элементов, 
выявляющихся уже достаточно определенно.
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