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ПРЕДИСЛОВИЕ

Тихий океан представляет собой самую гран-
диозную структуру Земли, занимающую почти по-
ловину ее акватории. Он отличается неповторимой
спецификой глубинного строения и с давних времен
привлекает внимание исследователей самой различ-
ной специализации. В заключительные десятилетия
XX века был достигнут огромный прогресс в изуче-
нии океанических структур Земли. Благодаря систе-
матическому разбуриванию ложа океанов были по-
лучены уникальные новые материалы, существенно
дополнившие данные по океаническим островам, во
многом по-новому освещающие геологическое стро-
ение Тихого океана. Это нашло отражение в много-
численных публикациях последнего времени рус-
ских и зарубежных авторов. Важную роль играют
монографические обобщения по тектонике (Пуща-
ровский, Меланхолина, 1992) и петрологии Тихого
океана (Петрологические провинции.., 1996), значи-
тельно облегчившие выполнение настоящей работы.
Буровые работы внесли много нового в геологию
океанического ложа, впервые выявив его гетероген-
ность, подчеркнутую в работе (Маракушев, 1996).
Оказалось, в океаническом ложе на обширных пло-
щадях распространены реликтовые блоки складча-
той континентальной коры, что отражает развитие
океанических структур за счет континентальных. В
общей эволюции океанов эти процессы “океаниза-
ции” континентальной коры гармонично сочетались
с развитием складчатых поясов континентов, после-
довательно сокращавших площадь Мирового океа-
на с глубокого (3,8 млрд лет) докембрия, к которому
относятся древнейшие складчатые ядра континен-
тов. До этого континенты с характерной, свойствен-
ной только им складчатой структурой вообще от-
сутствовали. Мировой океан безраздельно господ-
ствовал на Земле, представляя не только ее сплош-
ную гидросферу, но и специфическое строение внеш-
ней облочки. Океанический характер этой оболочки
определяется наличием сравнительно маломощного
слоя базитовых пород, покрывающих ультраоснов-
ную мантию. В общей эволюции земной коры доми-
нировало вытеснение океанов континентами, кото-
рые в настоящее время стали преобладающими
структурами на Земле, особенно на ее Северном по-
лушарии. Континенты находятся в окружении океа-
нов, кора которых большей частью является вторич-
ной, заместившей континентальную кору. Вторич-
ные в этом смысле океаны составляют всю северную
часть Атлантики, Арктический (Северный Ледови-
тый) океан и обрамления всех других океанов, окру-
женных так называемыми пассивными континен-
тальными окраинами.

Тихий океан в этом смысле является уникаль-
ной, принципиально отличной от других океанов
структурой, сохранившей еще в значительной мере
активное состояние, фиксируемое высокой сейсмич-
ностью и эксплозивным андезитовым вулканизмом,
свойственным континентальным окраинам на оро-
генной стадии их развития. Это состояние сочетает-
ся в нем с начальными стадиями деструкции конти-
нентальных окраин, с образованием на них окраин-
ных морей, создающих островодужные системы –
переходные к пассивным континентальным окраи-
нам, которым свойственно геосинклинальное на-
копление осадков, сносимых с разрушающихся кон-
тинентов. Поэтому Тихий океан с его складчатым
обрамлением является единственным глобальным
объектом, в котором прослеживаются петрогенети-
ческие процессы сложного взаимодействия океани-
ческих и континентальных структур. Собственно и
ложе Тихого океана выделяется высокой динамич-
ностью и разнообразием вулканических проявле-
ний, отличающим его от других океанических
структур. Все это создает неповторимое своеобра-
зие тихоокеанского сегмента Земли, в котором про-
блема петрологии океанов фокусируется во всей ее
полноте и своеобразии. Петрологические проблемы
развития магматизма в Тихом океане тесно пере-
плетаются с проблемами типичного для океаничес-
ких структур рудообразования – колчеданного, же-
лезо-марганцевого и фосфоритового.

ВВЕДЕНИЕ

Моря и океаны являются депрессионными вул-
каническими структурами, характеризующиеся осо-
бым “океаническим” или переходным к нему строе-
нием земной коры. Небольшая ее мощность обуслов-
лена сочетанием в этих структурах, с одной стороны,
глубокого погружения земной поверхности, с другой
стороны - подъема подстилающей кору ультраоснов-
ной мантии и, соответственно, границы Мохорови-
чича (М). В этом отношении моря и океаны противо-
положны континентам и островным дугам - структу-
рам воздымания земной поверхности и глубокого
погружения границы М.

Схематическое разделение земной поверхности
на океаны (I-VII) и континенты показано на рис. 1.
Границами между океанами служат разломные де-
маркационные зоны (Пущаровский и др., 1995), обо-
значенные цифрами в кружках (1-5). Этими зонами
Атлантический океан дополнительно подразделяет-
ся на южную (IV), центральную (V) и северную (VI)
геоструктурные области, различающиеся по возрас-
ту и представляющие собой как бы самостоятельные
океаны. В работе выделялась еще демаркационная
зона (Амстердам), разделяющая Индийский океан
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(III на рис. 1) на восточную и западную структурные
части. Однако на схеме рис. 1 она опущена, также
роль этой зоны в структурном районировании зем-
ной поверхности кажется менее значительной по
сравнению с зонами Элтанин (1), разделяющей Ти-
хий и Антарктический океаны, Романш (2), Чарли
Гиббс (3) и Шпицбергенской (4), определяющими
структурирование Антлантического океана и отде-
ляющими его от Арктического (Северного) океана, и
Австрало-Антарктической (5), разграничивающей
Индийский и Антарктический (Южный) океаны. Вы-
деленные на схеме океанические области (I-VII) раз-
личаются во многих отношениях, которые будут рас-
сматриваться в дальнейшем, однако петрологически
все они сходны, являясь областями регионального
распространения толеитбазальтового вулканизма.
На континентах в этом отношении им родственны
показанные на рис. 1 трапповые провинции - огром-

ные депрессии земной поверхности, заполненные ба-
зальтовыми лавами, в которых континентальная
кора имеет сокращенную мощность вследствие
подъема к поверхности раздела Мохоровичича (ман-
тийного ультраосновного материала). Этот эффект
“океанизации” складчатой мощной континенталь-
ной коры на обширных территориях распростране-
ния трапповых формаций сходен с образованием ок-
раинных морей, отделяющих от континентов остро-
вные дуги в западном обрамлении Тихого океана (I
на рис. 1). В этих депрессионных структурах, как и в
островных дугах, континентальная кора является
тонкой вследствие так называемой “глубинной эро-
зии” - замещения гипербазитовым материалом ман-
тии. Все эти процессы образования трапповых про-
винций и других депрессий на континентах и систем
окраинных морей и островных дуг отражают дест-
рукцию мощной складчатой континентальной коры,

Рис.1 . Наружная  базальтовая  оболочка Земли  (Макаренко, 1993).
 1  - материки , выступающие из-под базальтовой оболочки; 2 - трапповые   провинции  на  материках (арабские цифры):  1  -
Великобритании,   Гренландии , Шпицбергена (Брито-Арктическая) , 2 - Канады , 3 - плато  Колумбии,  4  - Аппалачей , краев
Мексиканского залива ,  5  - Паранская , 6 - Западной  Антарктиды , 7  - Восточной Антарктиды,  8 - Таудени , 9  - Каоко , 10 -
Карру ,  11  - запада  Австралии , 12  - провинции  Юньнань ,  13  - севера  Индостана ,  14  - запада  и  востока  Индостана ,  15  -
Сибири ,  16  - Верхоянья ;  3  - базальтовая  оболочка  дна океанов ;  4  - демаркационные разломные зоны  (цифры  в  кружках :
1  - Элтанин , 2  - Романш ,  3  - Чарли Гиббс,  4  - Шпицбергенская ,  5  - Австрало-Антарктическая) ,  разделяющие структуры
океанов :  I  - Тихого,  II - Антарктического, III  - Индийского,  IV- VI - Атлантического :  Южного  (IV ),  Центрального (V) и
Северного  (VI), VII - Арктического .
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направленную в сторону замещения ее маломощной
океанической корой.

Выделенные на рис. 1 океанические структуры
(I, V, III) связаны с воздыманиями жидкого ядра Зем-
ли (рис. 2), которые, по-видимому, фиксируют глав-
ные направления его дегазации. В противополож-
ность им, континенты, как видно на схеме, больше со-
ответствуют прогибаниям поверхности ядра, утолще-
ниям силикатной оболочки Земли (мантии и земной
коры). Другие океаны занимают в этом отношении
промежуточное положение (Арктический и Антарк-
тический океаны, Южная и Северная Атлантика).

Земная кора отвечает очень высокому уровню
коровой эволюции, который не достигался на других
планетах Солнечной системы. Об этом можно судить
по отсутствию аналогов континентальных и океани-
ческих горных пород среди метеоритов и лунных об-
разцов. Об этом же свидетельствуют и отрывочные
данные о марсианских и венерианских породах. Это
объясняется тем, что эндогенное развитие планет
земной группы, включая материнские планеты ме-
теоритов, прекращалось вследствие их полной кон-
солидации, потери летучих компонентов и собствен-
ных магнитных полей на более примитивных стади-
ях по сравнению с Землей, продолжающей оставать-
ся эндогенно активной и в настоящее время. Поэто-
му данные по метеоритам, по Луне и планетам зем-
ной группы представляют большой интерес, анало-
гия с ними раскрывает возможность освещения ран-
них (догеологических) этапов эволюции Земли. Важ-
ную роль это играет и в освещении проблемы фор-
мирования морей и океанов. Гигантские депрессион-
ные структуры в качестве характерных образований
коровой эволюции развивались не только на Земле,
но и на Луне и других планетах. На Луне, например,
гигантские вулканические депрессии лунной поверх-

ности видны даже невооруженным глазом, благода-
ря темной окраске на более светлых возвышенных
областях, сложенных богатыми плагиоклазом гор-
ными породами с более высокой отражательной спо-
собностью. На эти лунные структуры впервые обра-
тил внимание Галилео Галилей, назвавший их лун-
ными морями, исходя из предположения об их сход-
стве с земными акваториями. В дальнейшем было
выявлено отсутствие на Луне гидросферы и атмосфе-
ры, и тем не менее, в структурно-петрологическом
аспекте лунные депрессии действительно относятся к
образованиям морского или океанического типа.
Еще грандиознее выглядят подобные моря на Марсе,
представляющем более высокий уровень планетной
эволюции по сравнению с Луной. Но в общем, эндо-
генное развитие прекращалось у планет в результате
полной консолидации в последовательности увели-
чения их размера (в скобках приводится диаметр,
км): Луна (3477) - Меркурий (4878) - Марс (6790) -
Венера (12100). Земля (12756) отличалась от других
планет ее группы особенно большим запасом флю-
идных компонентов в недрах, обеспечившим ее эндо-
генное развитие в продолжении уже 4,6 млрд лет. В
результате на Земле произошло полное обновление
ее внешних оболочек и сформировались континен-
тальная и океаническая коры, принципиально от-
личные от коры на Луне и других планетах, отчасти
сохранивших первичные внешние оболочки. Тем не
менее, данные по ним раскрывают единственную
возможность освещения самых ранних (“догеологи-
ческих”) стадий эволюции земной коры, заложения и
развития на ней океанов и континентов. Однако эти
проблемы затрагивают вопросы самого общего по-
рядка, касающиеся происхождения Земли и ее спут-
ника Луны и отношения их к Марсу, другим плане-
там Солнечной системы и их спутникам.

Рис.  2 .  Рельеф  поверхности
жидкого  ядра Земли  (Хаин ,
Ломизе,  1995) в сопоставле-
нии   с  главными  структура-
ми океанов (I-VII, см. рис. 1).
Положительные значения  изо -
линий  (в  км)  - воздымания  по-
верхности ядра  (максимумы вы-
делены знаком “плюс”); отрица-
тельные значения  - погружения
поверхности  ядра  (обозначены
знаком  “минус”).
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ГЛАВА I

ПРОИСХОЖДЕНИЕ ЗЕМЛИ, ЛУНЫ, ИХ МОРЕЙ И
ОКЕАНОВ

В разрешении проблемы происхождения Зем-
ли и Луны большую роль сыграло получение образ-
цов лунных пород (1969 г.). Как показало их всесто-
роннее изучение, лунные породы представили недо-
стававшее ранее звено связи между земными горны-
ми породами и метеоритами. До этого метеориты ка-
зались настолько отличными от земных пород, что
рассмотрение их в общих петрогенетических моделях
было невозможным, и они традиционно не включа-
лись в петрологическую науку и исследовались толь-
ко космохимически.

Лунные породы вначале поразили исследова-
телей сходством с земными базальтами (лейкократо-
выми и меланократовыми), но детальное их изуче-
ние показало, что они больше сходны с метеорита-
ми, отличаясь от земных базальтов огромным возра-

Рис. 3. Изотопы гелия  в метеоритах, лунных и земных
горных  породах.
 1-5 - метеориты и  лунные породы:  1 - хондриты, 2 - желез-
ные метеориты  и  палласиты ,  3  - уреилиты ,  диогениты ,  об-
риты, 4  - говардиты и  эвкриты,  5 - лунные базальты; 6 - 8 -
породы  земной  коры  и  мантии:  6  - базальты  и  габбро ,  7  -
перидотиты , 8 - граниты  и  гнейсы.

Рис .  4 .  Изотопные  составы  кислорода  метеоритов ,
лунных и  земных горных пород .
 1-3 - метеориты ( 1- палласиты, 2 - диогениты, 3 - эвкриты);
4-5 - лунные породы (4 - дуниты, 5 - базальты); 6-8 - земные
породы (6 - базальты,  7 - граниты,  8 - докембрийские мета-
пелитовые сланцы) .  Вдоль  обозначенного  сплошной  лини -
ей  тренда  нормального  массфракционирования  изотопов
стрелкой  показано  направление изотопной  эволюции  зем-
ной  коры . Составы  обыкновенных хондритов LL, L, H, HH
выделены  контурами .

стом: 4,3-3,2 млрд лет. Это отличие особенно нагляд-
но устанавливается также путем анализа распределе-
ния изотопов гелия между метеоритами, лунными и
земными горными породами (рис. 3). Земные горные
породы отличаются крайне низким содержанием в
них (в см3/г) легкого изотопа гелия  (10-10-10-15) от
лунных пород и метеоритов, в которых его содержа-
ние отвечает хондритовому уровню (10-5-10-7).

Были выявлены также особенности, принци-
пиально отличающие лунные породы от метеоритов
и сближающие их с земными горными породами.
Так, по изотопам кислорода на диаграмме (рис. 4)
лунные породы следуют так называемому земному
тренду нормального массфракционирования (совме-
стно с некоторыми малораспространенными метео-
ритами – ахондритами), тогда как преобладающие
типы метеоритов (обыкновенные хондриты: LL-L-H-
HH) образуют принципиально иной тренд аномаль-
ного распределения изотопов кислорода. На диаг-
рамме видно пересечение этих двух трендов (хондри-
тового и земного), исходящих из поля хондрита HH,
наиболее бедного легкими изотопами кислорода. Из
этих соотношений следует, что хондрит HH является
аналогом хондрита, который был родоначальным в
развитии системы Земля-Луна. Хондритовая модель
происхождения этой системы приобретает, следова-
тельно, конкретное содержание, что выдвигает на
передний план ключевую проблему происхождения и
развития обыкновенных хондритов. Хондритовая
железо-силикатная модель основана на аналогии ва-
лового состава Земли с богатыми железом обыкно-
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венными хондритами, как показано на петрохими-
ческой диаграмме (рис. 5). Хондритам (I) соответ-
ствуют и другие планеты земной группы за исключе-
нием Меркурия, который богаче железом. В проти-
воположность ему Луна беднее хондритов железом и
соответствует по составу силикатным метеоритам -
ахондритам (II) (табл. 1).

Петрологическое исследование хондритов по-
зволило однозначно доказать магматическую при-
роду всех типов – обыкновенных (LL, L, H, HH), эн-
статитовых (E) и углистых (C) - хондритов и связать
их происхождение с ранними этапами эволюции пла-
нет (Маракушев, 1992, 1999). Это опровергло тради-
ционное представление о хондритах как прямых кон-
денсатах протосолнечной небулы, участвующих в

аккреции планет (согласно так называемой метео-
ритной гипотезе их происхождения). Был доказан,
таким образом, более высокий эволюционный уро-
вень хондритового вещества, связанного своим про-
исхождением с развитием уже сформированных пла-
нет. Самым же примитивным твердым веществом,
образовавшим первичные планетозимали, из кото-
рых формировались путем аккреции планеты, были
ледяные массы с рассеянной космической железо-си-
ликатной пылью. Они сходны по физическому состо-
янию с кометами, окружающими Солнечную систе-
му в виде кометных облаков и сохраняющими свое
первозданное состояние. Чтобы понять природу это-
го самого примитивного твердого вещества и его
роль в формировании планет, неоходимо рассмот-

Таблица 1. Состав (ат .% металлов) Солнца, планет земной группы (Reynolds, Summers, 1969)) и обыкновенных
хондритов (HH, H и L)

Рис .  5 .  Петрохимическая
диаграмма хондритов (I) и
ахондритов  ( II)  в  сопос-
тавлении  с  валовыми  со-
ставами  планет  земной
группы (1 - Меркурий , 2  -
Земля, 3 - Венера, 4 - Марс)
и Луны  (5).
 I - хондриты :  обыкновенные
LL-L-H -H H,  энстатитовые
(Е),  углистые (С) и форстери-
товые (F); II - ахондриты: об-
риты  (Aub)  и  диогениты
(Dio), ангриты (Ang) и говар-
диты  (How), эвкриты  (Euc) и
наклиты  (Nk), уреилиты (Ure)
и  шассиньиты  (Cha).

Металлы Солнце Меркурий Венера Земля Марс Rose City
(HH)

Richardton
(H) Modoc (L)

Si 34.70 16.45 33.03 31.26 36.44 27.81 31.43 35.56
Fe 30.90 63.07 30.93 34.50 24.78 36.26 29.42 21.81

Mg 27.40 15.65 31.21 29.43 34.33 27.26 30.43 33.39
Na 2.19 - - - - 1.23 1.70 1.62
Al 1.74 0.97 2.03 1.90 2.29 3.03 2.85 2.66
Ca 1.56 0.88 1.62 1.53 1.73 1.19 1.38 2.66
Ni 0.90 2.98 1.18 1.38 0.43 2.12 1.47 1.21
P 0.24 - - - - 0.28 0.41 0.23
Cr 0.17 - - - - 0.26 0.41 0.39
Mn 0.09 - - - - 0.18 0.27 0.26
K 0.06 - - - - 0.16 0.16 0.13
Ti 0.05 - - - - 0.10 0.07 0.08
Co - - - - - 0.12 0.09 -
Fe/Si 0.89 - - - - 1.30 0.94 0.61
Fe/Mg 1.13 - - - - 1.33 0.97 0.65
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реть происхождение и ранние этапы эволюции Сол-
нечной системы.

Состав Солнца, аналогичный составу других
звезд и межзвездного газа, на 75% (по массе) пред-
ставлен водородом и на 25% гелием (атомное отно-
шение близко к 10), тогда как прочие элементы со-
ставляют около одного процента. Гелиево-водород-
ный состав Вселенной с незначительной примесью
тяжелых изотопов водорода (дейтерия D и трития T)
и легких элементов (Li, Be, B) возник в самом начале
ее эволюции в результате так называемого Большо-
го Взрыва (Big Bang). Более тяжелые химические эле-
менты возникали позднее на различных стадиях эво-
люции звезд (рис. 6). Соотношение их содержаний
наглядно отражает состав хондритов, к преобладаю-
щим металлам в которых относятся магний, кремний
и железо.

Солнце является небольшой звездой (желтым
карликом), в недрах которой осуществляется синтез
относительно легких элементов (C, O, Ne, Mg). На-
блюдаемые же элементы Солнечной системы, вклю-
чая и такие тяжелые, как торий, уран, были унасле-
дованы от гигантской звезды - ее предшественницы,
которая взорвалась как сверхновая в космическом

пространстве около 5 млрд лет тому назад и породи-
ла раскаленное газовое облако. В нем дополнитель-
но могли синтезироваться только легкие элементы
(Li, Be, B) под воздействием космических лучей.

В гелий-водородном составе исходного обла-
ка относительно тяжелые металлы с преобладанием
Mg, Si, Fe составляли менее 1 мас. %. С их участием
при охлаждении началась дифференциация раска-
ленного газового облака с отделением от газовой
фазы железо-каменного вещества (космической
пыли): Fe (Ni), MgO, SiO2, (Mg, Fe)2SiO4, (Mg, Fe)SiO3
и др. Это было первым шагом на пути превращения
газового облака в протосолнечную небулу (туман-
ность), сформировавшую затем огромный протосол-
нечный диск, вращающийся вокруг зоны очагового
охлаждения в его центре. Принципиальное различие
этих двух звездных систем (предшествующей и про-
тосолнечной) было обусловлено динамикой исход-
ных небулярных дисков, определяемой, главным об-
разом, скоростью вращения. Протозвездный диск
гигантской предшественницы Солнечной системы
вращался с меньшей скоростью, вследствие чего в
ходе эволюции вся его масса и кинетическая энергия
смогли сосредоточиться в массивной звезде, опреде-
лив ее быстрое вращение, высокую светимость и
стремительность звездного развития - короткий пе-
риод жизни, за который звезда породила огромное
разнообразие химических элементов, унаследован-
ных затем Солнечной системой.

В противоположность такому режиму, про-
тосолнечный диск обладал более высокой кинети-
ческой энергией (вращался с несравненно большей
скоростью), что препятствовало сосредоточению
его массы в центральной звезде (на Солнце), в ко-
торой аккумулировалась только небольшая часть
(1.983 .1033 г) вещества гигантской протосолнечной
небулы. Это определило небольшой размер, мед-
ленное вращение и продолжительную жизнь Солн-
ца, длящуюся уже 5 млрд лет. Главная же масса
плотного небулярного диска оставалась в окружав-
шей Солнце динамичной системе, в которой форми-
ровались планеты и кометы в результате стяжения
ледяного вещества, содержащего примесь космичес-
кой пыли. Солнце формировалось аналогично пла-
нетам путем аккреции ледяного вещества, но достиг-
ло несравненно большей массы и, превратившись в
небольшую звезду, активно воздействовало на быст-
ро вращающийся плотный небулярный диск посред-
ством интенсивного солнечного ветра. В результате
Солнечная система потеряла исходную огромную
массу. Гелий и водород мигрировали в космос из
межпланетных и межкометных пространств небуляр-
ного диска. Планеты оказались, таким образом, в
вакууме, унаследовав, тем не менее, значительную
часть кинетической энергии быстро вращавшегося

Рис. 6.  Диаграмма распространенности элементов (хи-
мический  спектр) в хондритах (аналогах валового со-
става Земли  согласно хондритовой  модели).
 lg ni - содержание химических  элементов  (логарифмы  чисел
атомов  в стандартной  формуле,  рассчитанной  на  50  атомов
кислорода );  1  - максимальные позиции  элементов  четных
порядковых  номеров;  2 - минимальные позиции элементов  с
нечетными  порядковыми  номерами .
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Рис .  7 .  Схема  вз аимного
расположения  окружаю -
щих Солнце планетной си-
стемы  (планеты  земной
группы , Юпитер,  Сатурн ,
Уран , Нептун ) и  кометно-
го  облака  Кейпера  (ниж -
ний  рисунок).
Видно  особое  положение
Плутона , периодически  втор-
гающегося  в  планетную  сис-
тему  из  кометного  облака
(Malhotra , 1999).

плотного небулярного диска, в котором происходи-
ло их формирование: на их долю приходится 99.2 %
полного момента количества движения Солнечной
системы.

Главной спецификой протосолнечного диска
было его развитие в режиме резкого температурного
градиента. В центральной области достигалась ми-
нимальная температура (5-10° K). На периферии же
протосолнечного диска температура оставалась вы-
сокой, обеспечивающей вхождение в ледяные плане-
тезимали только относительно высокотемператур-
ных компонентов небулы (до H2O включительно),
тогда как главная масса водорода и гелия небулы ос-
тавалась в газообразном состоянии и не вовлекалась
в формирование периферийных планет (Урана, Не-
птуна), Плутона и кометных тел, в дальнейшем она
была потеряна Солнечной системой. Вследствие ма-
лой массивности кометные тела и Плутон, составля-
ющий всего 0.0025 массы Земли, остановились в сво-
ем развитии на самой примитивной стадии эволю-
ции. На рис. 7 показаны Солнце в окружении планет
земной группы и орбиты планет-гигантов (Юпитера,
Сатурна, Урана и Нептуна), видно особое положе-
ние по отношению к ним Плутона, периодически
вторгающегося в Солнечную систему по удлиненной
орбите из кометного облака Койпера - нижний рису-
нок (Malhotra, 1999).

Исследование комет важно для познания нача-
ла планетного развития периферийной области Сол-

нечной системы. Кометы, периодически вторгающи-
еся в Солнечную систему, состоят из водного льда
(около 80 %), оксидов углерода, метана, аммиака и
рассеянного пылевидного железо-силикатного веще-
ства. Аналогичны по составу Плутон и Харон – ги-
гантские кометообразные тела, находящиеся в дина-
мическом взаимодействии. Все эти объекты являют-
ся ближайшими аналогами планетезималей, из кото-
рых формировались Нептун и Уран. В отличие от
Плутона они сосредоточили в себе огромные массы
(в единицах массы Земли): 14.6 (Уран) и 17.2 (Не-
птун), достаточные для гравитационного сжатия с
выделением энергии, определившей их собственное
тепловое излучение, полное плавление и расслоение
на флюидные (водные) оболочки и расплавные желе-
зо-каменные ядра. Расслоение носило ступенчатый
характер и сопровождалось быстрым вращением
флюидных оболочек планет (прямым и обратным),
что приводило к отделению флюидно-силикатных
расплавных масс (спутников).

Качественный скачок на переходе от кометно-
го развития к планетному наглядно выражен при со-
поставлении космических снимков Плутона и Урана.
Кометообразная масса Плутона (диаметр 2320 км),
динамически связанная  с Хароном (диаметр 1270
км), контрастно отличается на снимках от шарооб-
разного Урана (диаметр 51800 км), окруженного
стройной системой спутников (Мириада, Ариэль,
Убриэль, Титания, Оберон) и расслоенного на желе-
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зо-силикатное ядро и огромную флюидную (водную)
оболочку. Кометы, Плутон, Нептун и Уран почти на
80 % состоят из воды, но Нептун и Уран принципи-
ально отличаются более высоким энергетическим
уровнем эволюционного развития и диффиренциа-
цией вещества, в ходе которой произошло образова-
ние железо-силикатных (хондритовых) расплавов,
образовавших ядра планет, и флюидно-силикатных
(ахондритовых) расплавов, отброшенных центро-
бежными силами от флюидных оболочек планет в
спутниковые системы.

Околосолнечные планеты (Сатурн, Юпитер)
принципиально отличаются от периферийных пла-
нет (Нептуна и Урана) гелий-водородным составом,
сходным с составом Солнца. Из этого следует, что
движущей силой аккумуляции твердого вещества в
центре Солнечной системы было падение температу-
ры протосолнечного диска до уровня, близкого к аб-
солютному нулю, создавшее условие для конденса-
ции и затвердевания водорода, входившего в состав
ледяных планетезималей (рис. 8).

При охлаждении газообразный водород пре-
вращался в лед, который кристаллизуется в кубичес-
кой или гексагональной сингонии, формировавший
подобие рыхлого снега (плотность твердого водоро-
да примерно в 10 раз ниже плотности водяного
льда). Примесь гелия препятствовала его затвердева-
нию, поскольку гелий не растворяется в жидком во-

дороде и образует мельчайшие пузырьки, не замер-
зающие даже при самой низкой температуре.

Флюидные гелиево-водородные планеты об-
ладают очень высокими температурами в недрах
(20000°K у Юпитера), достаточными для полного
плавления, но недостаточными для термоядерных
реакций. Источником тепла было освобождение гра-
витационной и аккреционной энергий. Радиоактив-
ность в тепловом балансе этих планет не играет
роли. Мощный тепловой поток, поднимающийся из
недр планет, определяет их собственную светимость
(1.7×10-6 эрг×г-1×с-1 для Юпитера), придающую им
внешнее сходство со звездами (“блуждающие звез-
ды”). Между тем, во всех этих планетах-гигантах ус-
танавливаются железо-силикатные расплавные ядра,
аналогичные ядрам околосолнечных планет земной
группы (рис. 9). Эти ядра образовались в результате
развития железо-силикатной флюидной несмесимос-
ти в недрах планет. Планеты земной группы разви-
вались аналогично планетам-гигантам, но потеряли
гигантские флюидные оболочки под воздействием
Солнца. Земля в ходе своего образования и ранней
эволюции проходила аналогичную стадию флюид-
ной (подобно Юпитеру) протопланеты, обладавшей
массой, в сотни раз превышавшей ее современную
массу. Аналогичную протопланетную стадию прохо-
дили и другие планеты земной группы, а также мате-
ринские планеты хондритов. Это нашло отражение в

Рис.  8 . Диаграмма  Р-Т  состояния  водорода (К  - кри-
тическая  точка).
Штриховые  линии  оконтуривают  область  формирования
ледяных  водородных  планетезималей, в результате аккреции
которых  аккумулировались массы Солнца и околосолнечных
планет  (Сатурн,  Юпитер ,  протопланеты  земной  группы) ,  и
характеризуют современное состояние гигантской флюидной
оболочки  Юпитера .

Рис. 9 . Схема строения солнечной системы .
1 - Солце,  2 - планеты земной  группы: Меркурий (I), Венера
(II) ,  Земля  (III) ,  Марс (IV)  и  аналогичные им  расплавные
ядра  планет-гигантов  - Юпитера  (V), Сатурна  (VI), Урана
(VII) и  Нептуна (VIII) , 3 - пояс астероидов - обломков пла-
нет земной  грппы, подвергшихся взрывному распаду на при-
митивной стадии эволюции, 4 - флюидные оболочки планет-
гигантов, водные на  периферии (Н2О)  и водородные (Н2) во
внутренней  части Солнечной системы .
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их составе, запечатлившем две стадии развития -
протопланетную под высоким водородным давлени-
ем флюидных оболочек (изотопные аномалии, ал-
мазная минерализация) и планетную (после потери
протопланетами флюидных оболочек), в которую
происходила кристаллизация минералов, образова-
ние стекол и брекчий.

Протопланетная стадия развития околосол-
нечных планет в последние годы получила также ас-
трономическое подтверждение. Аналоги гигантских
протопланет земной группы были обнаружены в
космическом пространстве в звездных системах,
представленных долгоживущими, подобно Солнцу,
небольшими звездами, которые окружены массив-
ными флюидными планетами, соизмеримыми по раз-
меру с Юпитером ( см. обзор в статье Malhotra,
1999). Эти планеты были обнаружены путем точных
измерений на спектрометре “Advanced Fiber Optic
Echelle”. Планеты обращаются по близким к круго-
вым орбитам вокруг звезд и создают их периодичес-
кие смещения, фиксируемые доплеровскими эффек-
тами. Аналогия с Солнцем этих звезд устанавливает-
ся по слабой хромосферной активности, свойствен-
ной старым, долго живущим звездам. К настоящему
времени обнаружено около двух десятков подобных
звезд, окруженных гигантскими флюидными плане-
тами, сходными по размеру с Юпитером. Юпитер
находится на большом расстоянии от Солнца (5.2
АЕ), но в отличие от него обнаруженные у других
звезд гигантские планеты занимают околозвездную
позицию, в которой в Солнечной системе находятся
планеты земной группы (0.39-1.53 АЕ), подвергшие-
ся дегазации с поверхности и утратившие гигантские
размеры. Обнаруженные в других звездных системах
планеты-гиганты являются аналогами ранней прото-
планетной стадии эволюции Солнечной системы. На
этой стадии Солнце находилось в окружении только
флюидных планет-гигантов (протопланет земной
группы, как показано на рис. 10, (табл. 2), аналогич-
но его звездным аналогам, окруженным планетами,
сопоставимыми по размеру с Юпитером. Штриховы-
ми стрелками показана поверхностная дегазация
протопланет. Следует заметить, что и Юпитер под-
вергся частичной дегазации с поверхности, как мож-
но судить по его аномально высокой средней плот-
ности (1.3 г/см3), почти вдвое превышающей плот-
ность Сатурна (0.7 г/cм3). В основном же, у него, как
и у других планет его группы, сохранилась гигантс-
кая гелий-водородная флюидная оболочка и спутни-
ковая система благодаря удаленности от Солнца (5.2
АЕ). В отличие от него околосолнечные планеты
земной группы полностью потеряли под воздействи-
ем Солнца гигантские флюидные оболочки и спут-
никовые системы, от которых сохранились лишь ре-
ликты (Луна у Земли, Фобос и Деймос у Марса).

Уникальный процесс околосолнечной (околозвезд-
ной) поверхностной дегазации протопланет земной
группы прослеживается также в окружении звезды
Upsilon Andromedae (рис. 11), с приближением к ко-
торой, по наблюдениям Р.П. Батлера (R.P. Butler),
флюидные гигантские планеты последовательно ста-
новятся менее массивными (MJup - масса Юпитера,
АЕ - астономические единицы): 4MJup (2.5 AE) - 2MJup
(0.8 AE) - 0.7MJup (0.06 AE (Malhotra, 1999, c. 521).

Дегазированные с поверхности планеты систе-
мы Upsilon Andramedae обозначены на схеме осо-
бым знаком, как и планеты земной группы. Орбита
самой крупной из выявленных планет этой системы
(2.5 AE) коррелируется с положением пояса астерои-
дов Солнечной системы (2.7-2.8 AE). Эта планета яв-
ляется, таким образом, аналогом протопланет пояса
астероидов, которые подверглись полной поверхнос-
тной дегазации под воздействием Солнца и взрывно-
му распаду под давлением гелий-водородных флюи-
дов, сконцентрировавшихся в их ядрах в период про-

Рис . 10.  Диаграмма сопоставления  околосолнечных
протопланет  земной группы  с их аналогами  в других
звездных системах.
 1-9  - протопланеты  и  планеты  Солнечной  системы :  Юпи -
тер  (1), Марс (2) и  Протомарс (3), Земля  (4) и  Протоземля
(5), Венера  (6) и  Протовенера  (7), Меркурий  (8) и  Прото-
меркурий  (9); 10-14 - планеты звездных  систем : 16  Sygni B
(10), 47  Ursae Majoris (11), Upsilon Andromedae (12-15).
 На  графике отображено  предполагаемое первичное состо-
яние протопланет  (3, 5, 7 , 9, 14), их поверхностная дегаза -
ция , показанная  штриховыми  стрелками.  1-2 - первичное (1)
и  дегазированное (2) состояние планет .
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топланетного расслоения ( в недрах материнских
планет-гигантов).

Обломочный характер астероидов, пояс кото-
рых шутливо был назван каменоломней Солнечной
системы, наглядно устанавливается многочисленны-
ми космическими снимками с межпланетных стан-
ций (“Галилео” и др.) и по наблюдениям с Земли,
фиксирующим широкие колебания их блеска. На
космических снимках астероиды представлены не-
правильными каменными телами со сглаженными
углами (Гаспра, Ида, Дактиль и др.). На поверхнос-
ти астероидов наблюдаются многочисленные удар-
ные кратеры от падения метеоритов, что отражает

катастрофичность взрывного распада планет, при-
ведшего к их образованию. Взрывы достигали ог-
ромной мощности, как можно судить по эффектам
наложения на метеориты взрывного (ударного) ме-
таморфизма с образованием плотных фаз, сопровож-
давшегося плавлением метеоритов.

Большинство астероидов в главном поясе
между орбитами Марса и Юпитера двигаются по ор-
битам в прямом направлении со скоростью около
20 км/с с периодами обращения вокруг Солнца от 3
до 9 лет. Вхождение астероидов в общую систему с
планетами отражает их природу как обломков само-
стоятельных железокаменных планет. К астероидам
относятся и потерянные планетами спутники или их
обломки, которые в той или иной мере наследовали
орбиты планет и приобретали свойственное астерои-
дам обращение вокруг Солнца. К ним относятся и
астероиды с орбитами, близкими к орбитам Юпите-
ра, Марса, Земли и Венеры, образующие семейства
троянцев, Амура, Аполлона и Афины соответственно.

Характерно, что и планеты земной группы,
потеряв гигантские массы своих предшественников
(протопланет), унаследовали их орбиты, как можно
судить по соблюдению закона планетных расстоя-
ний, охватывающему по правилу Тициуса-Бода пла-
неты земной группы и группы Юпитера Солнечной
системы (в скобках даны реальные расстояния, AE):
Меркурий - 0.4 (0.387), Венера - 0.7 (0.723), Земля -
1.0 (1.0), Марс - 1.6 (1.524), астероиды Перера и Пал-
лада - 2.8 (2.8), Юпитер - 5.2 (5.203), Сатурн - 10.0
(9.539), Уран - 19.6 (19.18), Нептун - 30.4 (30.06). Это
отражает единообразное происхождение планет, оп-
ределившее монотонное уменьшение их массивности
с удалением от Солнца в последовательности: Про-
томеркурий, Протовенера, Протоземля, Протомарс,
протопланеты пояса астероидов, Юпитер, Сатурн,
Уран и Нептун.

Изначально однотипно массивное состояние
всех планет Солнечной системы, включая планеты
земной группы, постулировалось еще В.Г. Фесенко-

Табл. 2. Сопоставление параметров Юпитера (1), протопланет  земной группы (2-9) и некоторых планет
звездных систем (10-15)

Рис. 11.  Схема соспоставления орбит  частично дега-
зированных планет  звезды   Upsilon Andromedae с ор-
битами  полностью  дегазированных  планет  земной
группы , включая  материнские  планеты  астероидов .
Поясу астероидов относительно близка эксцентричная
орбита  внешней ,  самой  удаленной  планеты  Upsilon
Andromedae (Malhotra, 1999).

№ на рис. 10 Планеты звездных и Солнечной систем Массы, MJup
Расстояние от звезды или

Солнца, AE
1 Юпитер 1.00 5.2
2 (3) Марс (Протомарс) (2.13) 1.53
4 (5) Земля (Протоземля) (2.53) 1.00
6 (7) Венера (Протовенера) (2.80) 0.72
8 (9) Меркурий (Протомеркурий) (3.40) 0.39
10 16 Cygni B 1.70 1.78
11 47 Ursae Majoris 3.40 2.20
12 Upsilon Andramedae 4.00 2.50
13 (14)              -"- 2.00 0.80
15              -"- 0.7 0.06
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вым в 1947 году при расчете их гравитационной ус-
тойчивости и выводе закона планетных расстояний.
Согласно интерпретации В.Г. Фесенкова, планеты
земной группы при формировании были примерно
в 30 раз массивнее, но “потеряли” потом 97% своей
массы за счет легких газов - водорода и гелия
(Вдовыкин, 1967).

Пояс астероидов служит источником метеори-
тов так называемого гелеоцентрического типа, кото-
рые, падая на Солнце, захватывались гравитацион-
ным полем Земли. Среди них преобладают хондри-
ты - магматические железо-каменные метеориты, в
структуре которых фиксируется распад исходного
расплава на мельчайшие силикатные хондры и бога-
тую железом и никелем матрицу, обусловленный
развитием жидкостной несмесимости. Магматичес-
кий распад, как и ранняя кристаллизация хондритов,
происходили на ранней (протопланетной) стадии
развития их материнских протопланет под высоким
гелий-водородным давлением. В развитии жидко-
стной несмесимости возникали равновесные соотно-
шения между силикатными хондрами и металличес-
кой фазой матрицы, фиксируемые закономерным
распределением между ними магния, железа и никеля
согласно известному правилу Прайора: повышение
железистости силикатов в хондрах коррелируется с
возрастанием содержания никеля в металлической
фазе матрицы.

Прямым доказательством высокого флюидно-
го давления, господствовавшего на ранних этапах
эволюции метеоритного магматизма, служит нали-

чие алмазной минерализации во всех типах хондри-
тов, в железных метеоритах и в уреилитах (Мараку-
шев и др., 1992, 1995). Алмаз во всех типах прими-
тивных метеоритов приурочен к металлической ни-
кель-железной фазе (камаситу) и сопровождается му-
ассанитом (SiC), троилитом, шпинелью, добреели-
том и графитом, иногда галитом, сильвином, нинин-
геритом. Зерна алмаза буквально переполнены флю-
идными включениями, благодаря чему его объемная
плотность местами снижается с 3.5 г/см3 до 2.2 г/см3.

Наличие в метеоритах алмазной минерализа-
ции служит наиболее надежным признаком раннего
этапа их протопланетного развития под высоким ге-
лий-водородным давлением флюидных оболочек ма-
теринских протопланет. Дискретность изотопного
состава алмаза метеоритов отражает сложный ха-
рактер этого воздействия. Железо-силикатные рас-
плавные ядра в протопланетах формировались в ре-
зультате длительного процесса развития жидко-
стной несмесимости в их флюидных оболочках. По-
казателем этого процесса служат спутниковые систе-
мы планет, рассматриваемые на примере Юпитера,
спутниковая система которого является наиболее
развитой (рис. 12, табл. 3).

Спутниковые системы отделяются от планет
системами колец обломочного материала, образо-
ванного при разрушении околопланетных спутни-
ков. Кольцо вокруг Юпитера расположено в эквато-
риальной части планеты, имеет толщину около 30 км
и совершает полный оборот за 7 часов. Внешний
край кольца находится на расстоянии 55000 км от

Таблица 3. Планеты Солнечной системы и их спутники различных генетических групп (I-IV).

Примечание.  В  скобки  заключены  приблизительно вычисленные значения .

Группа Номер на
рис. 12 Планеты и их спутники Плотность, г/см3 Расстояние от

планеты, км.106

III 1 Земля (4.25)
2 Луна 3.34 0.38

III 3 Юпитер 1.33
4 Ядро Юпитера (4.45)
5 Ио 3.53 0.422

III 6 Европа 3.04 0.671
7 Ганимед 1.93 1.070
8 Каллисто 1.79 1.880
9 Леда (1.5) 11.1

II 10 Гималия (1.6) 11.5
11 Лиситея (1.5) 11.7
12 Элара (1.4) 11.74
13 Ананке (1.3) 20.7

I 14 Карме (1.3) 22.35
15 Пасифе (1.4) 23.30
16 Синопе (1.2) 27.70
17 Адрастея (1.4) 0.13

IV 18 Метида (1.5) 0.13
19 Теба (1.5) 0.18
20 Амальтея (1.6) 0.18
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Рис. 12.  Диаграмма распределения  плотности  в системах Земля-Луна и  ядро Юпитера - его спутники  в зависи-
мости от  удаленности  спутников от  материнских планет  (средних радиусов орбит).
 1  - Земля  (плотность  Земли  (1) и  ядра  Юпитера  (4) пересчитаны на  нулевое давление); 2  - Луна ;  3-5  - Юпитер  (3), его
железо-силикатное расплавное ядро  (4) и  ближайший спутник Ио (5); 6-20 - другие спутники  Юпитера, рассматриваемые в
тексте (табл .  3).  Направление движения  спутников  обозначено  на  схеме их  орбит  стрелками . I-IV - группа  спутников  в
предполагаемой  последовательности  их  образования: I-II  - удаленные спутники  с обратным  (I)  и  нормальным  (II) движе-
нием по  орбитам , III-IV - околопланетные массивные плотные спутники  (III) и спутники  низкой  плотности , обрамляющие
кольцевую систему планеты  (IV).

границы его облаков. Плотность частиц, образую-
щих кольцо, убывает по направлению к планете.
Кольцо состоит из мельчайших силикатных и ледя-
ных частиц, имеет ажурное строение и выглядит про-
зрачным, представляя собой остаток плотных и ком-
пактных колец, подобных кольцам Сатурна или
Урана, окружавших эту планету в древние времена.

Как и у всех планет, кольцо Юпитера ограни-
чивается орбитами мелких (диаметром около 40 км)
спутников - Метида, Адрастея, Амальтея, Теба
(группа IV на рис. 12), разрушавшихся под прилив-
ным воздействием Юпитера и имеющих вследствие
этого обломочную форму. Они аналогичны в этом
отношении кольцам обломочного материала, непос-
редственно окружающим планеты. Спутники, по-
рождаемые планетами, остаются стабильными (не
разрушаются с образованием колец) только на дос-
таточно удаленных от них орбитах (за пределами
Роша). Кольца, как и тесно связанные с ними около-
спутниковые легкие планеты, относятся к самым мо-
лодым порождениям флюидных планет, уже утра-
тивших былую активность, характеризуемую скоро-
стью вращения их флюидных оболочек. На диаграм-

ме эти спутники относятся к IV возрастной группе,
принципиально отличаясь в хорошо развитой спут-
никовой системе Юпитера от массивных спутников
внутренней зоны (III) и мелких легких спутников
промежуточной (II) и внешней (I) зон. В зоне III рас-
полагаются свойственные только Юпитеру спут-
ники (галилеевы) с высокой плотностью вещества
(1.8-3.5 г/см3) и большими размерами (указаны диа-
метры в км, в скобках - расстояния до Юпитера):
Каллисто - 4840 (1.88.106), Ганимед - 5270 (1.07.106),
Европа - 3130 (6.71.105), Ио - 3640 (4.22.105). В этом
ряду плотность спутников (г/см3) последовательно
возрастает: 1.8 - 1.9 - 3.1 - 3.5, приближаясь к плотно-
сти ядерного железокаменного вещества планеты
(около 4.5 г/см3 при приведении его к нулевому дав-
лению). Корреляция наглядно отражает взаимосогла-
сованность образования тяжелого железокаменного
ядра и массивных плотных спутниковых планет, гене-
тически связанных с общим процессом развития флю-
идно-силикатной неоднородности в их недрах.

Образованию плотных галилеевых спутников
Юпитера предшествовала длительная история по-
рождения этой планетой легких спутников, относя-
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щихся к периферии спутниковой системы групп I (с
обратным обращением вокруг планеты) и II (с пря-
мым, нормальным обращением). Небольшая их сред-
няя плотность свидетельствует о том, что неонород-
ность флюидной оболочки Юпитера вначале созда-
валась развитием водородно-водной жидкостной не-
смесимостью в динамике его очень быстрого (обрат-
ного и затем прямого) вращения.

Плотность спутниковых I, II и III групп по-
степенно возрастала и достигла максимального
значения у спутника Ио (3.53 г/см3), относительная
молодость которого доказывается его современной
вулканической активностью и наличием собствен-
ного магнитного поля. “Вояджер-1” открыл 4 марта
1979 года на Ио восемь действующих вулканов.
Они, за исключением одного, оставались активны-
ми четыре месяца спустя при пролете “Вояджера-2”.
Необычайно сильная эксплозивная активность вул-
канизма характеризуется выбросами пирокласти-
ческого материала на высоту 70-280 км над поверх-
ностью планеты.

С переходом к современному состоянию ско-
рость вращения Юпитера, пройдя через максимум,
снизилась настолько, что он мог порождать только
легкие спутники группы IV, разрушающиеся в преде-
лах Роша с образованием колец обломочного мате-
риала.

Сопоставление рассмотренной спутниковой
системы Юпитера со спутниковыми системами дру-
гих планет-гигантов (Сатурна, Урана и Нептуна) вы-
являет их аналогичное развитие с образованием лег-
ких спутников на удаленных от планеты орбитах.
Однако в отличие от Юпитера, они, как планеты, об-
ладающие несравненно меньшими флюидными обо-
лочками, могли порождать в аналогичной последо-
вательности I - II - III только более легкие, чем у
Юпитера, спутники с максимумом плотности, при-
ходящимся в системе Нептуна на Тритон (плотность
2 г/см3), в системе Урана на Титанию (1.7 г/см3) и в
системе Сатурна на Титан (плотность 1.9 г/см3, диа-
метр 5150 км), после чего Сатурном порождались
только легкие спутники группы IV и связанные с
ними кольца обломочного материала, которые у
этих планет отличаются плотным сложением. Несо-
вершенство спутниковых систем Сатурна, Урана и
Нептуна, отличающихся от Юпитера отсутствием у
них плотных спутников, объясняется небольшими
размерами их флюидных оболочек, возрастающих в
последовательности (диаметр, км.105): 0.49 (Нептун) -
0.52 (Уран) - 1.20 (Сатурн) - 1.43 (Юпитер).

Таким образом, плотные галилеевы спутники
(Ио, Европа, Ганимед) могли порождаться только
Юпитером, благодаря наличию у него поистине ги-
гантской флюидной облочки. Этот вывод о зависи-

мости спутниковых систем планет от размера их
флюидных оболочек имеет прямое отношение к про-
блеме происхождения Луны, которая является анало-
гом планеты Ио по размеру и средней плотности.
Следовательно, она могла порождаться Протозем-
лей, сопоставимой по размеру с Юпитером. На рас-
смотренной диаграмме наглядно выражена аналогия
систем Земля-Луна и железосиликатное ядро Юпите-
ра-спутниковая планета Ио.

К сложившимся к настоящему времени уни-
кальным особенностям Земли относится и то, что
она имеет необычайно древний спутник Луну, вулка-
ническая активность которой проявлялась в период
4.6-3.2 млрд лет. Этим Луна принципиально отлича-
ется от более молодых спутников планет Солнечной
системы. На ее ближайшем аналоге по размеру и
плотности вещества - планете Ио (спутнике Юпите-
ра) - грандиозный эксплозивный вулканизм продол-
жается и в настоящее время. И тем не менее, образо-
вание всех спутников планет Солнечной системы ( в
том числе и Луны) происходило единообразно, пу-
тем отделения под действием центробежных сил
флюидных расплавных масс от гигантских оболочек
планет, благодаря их быстрому вращению. Однако
спутники такой высокой плотности, как Луна и пла-
нета Ио (3.3-3.5 г/см3), могли порождаться только
планетами размером не меньше Юпитера. Поэтому
само существование у Земли такого плотного спут-
ника раскрывает специфику ее протопланетного раз-
вития, когда она обладала гигантской гелий-водо-
родной оболочкой, превышающей оболочку Юпите-
ра, и была способна порождать ее спутниковую и
кольцевую системы, в которые отошла часть ее сили-
катного материала.

Несмотря на возрастное отличие, Луна как бы
вписывается в систему галилеевых спутников Юпи-
тера по плотности (в г/см3) и моменту инерции (Кур-
тийо, 1990; Anderson et al., 1995) - гравитационной
безразмерной характеристике, отражающей внут-
реннюю расслоенность спутников (в скобках): Ио -
3.53 (0.38), Луна - 3.34 (0.39), Европа - 3.03 (0.34), Га-
нимед - 1.94 (0.31), Каллисто - 1.8.

Соответствие систем Луна-Земля и Ио-сили-
катное ядро Юпитера указывает на их сходное про-
исхождение. Аналогично ядру Юпитера Земля пер-
воначально выделялась в своей материнской прото-
планете как тяжелое ядро, благодаря развитию в ней
водород-железо-силикатной жидкостной несмесимо-
сти. Отделение ядра сопровождалось образованием
быстро вращающейся гигантской флюидной оболоч-
ки. Под действием центробежных сил массы флюид-
но-силикатных расплавов отделялись от гигантской
оболочки Протоземли, в последовательности I-II-
III-IV (см. рис. 12), формируя ее спутниковую систе-
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му, в которой Луна занимала такую же позицию
(III), как Ио в системе Юпитера.

Соотношение между гравитационными и цен-
тробежными силами определило железо-силикатное
распределение вещества между тяжелым хондрито-
вым ядром Протоземли (будущей Землей) и более
легкими спутниками (ахондритовой Луной и др.).
Спутники при отделении от материнских планет
консолидировались с поверхности, приобретая эндо-
генную активность в результате возрастания флюид-
ного давления в их недрах. Недостаточно консоли-
дировавшиеся спутники подверглись под действием
этого давления эксплозивному разрушению, давая
начало метеоритам планетоцентрического типа, ко-
торыми обусловлены метеоритные кратеры на по-
верхности спутников и их фрагментов в пределах
всей Солнечной системы. С потерей Протоземлей
флюидной оболочки она превратилась в железока-
менную планету (Землю), у которой сохранилась
только Луна, остальные же спутники отошли в поле
астероидов, образовав в нем семейство Аполлона.
На рис. 13 приводится фотография одного из астеро-
идов этого семейства. Спутники Земли, разрушавши-
еся на удаленных орбитах, были источником метео-
ритов, в изобилии падавших на Луну. Они, а не сама
Луна, порождали так называемые “лунные метеори-
ты”, собранные в Антарктиде.

В аналогичной Земле ситуации протопланет-
ное развитие Марса характеризовалось развитием
системы его спутников, подвергавшихся взрывному
распаду. Следы падения их обломков в виде ударных
кратеров сохранились на поверхности не только са-
мого Марса, но и на двух небольших фрагментах его

спутников - Фобосе (рис. 14) и Деймосе, которые он
был в состоянии удержать на собственно планетной
стадии развития (после потери Протомарсом гигант-
ской флюидной оболочки). Главная масса спутников
Марса, отчасти унаследовав его орбиту, отошла в
пояс астероидов, образовав в нем самостоятельное
семейство Амура. Возможно, что именно он служит
источником так называемых марсианских SNC ме-
теоритов - шерготтитов, наклитов и шассиньитов,
имеющих относительно молодой возраст (1.0-1.3
млрд лет), что принципиально отличает их от лун-
ных пород и метеоритов. В табл. 4 приводится их со-
став (Сидоров, Золотов, 1989).

Хотя у планет земной группы сохранились
только реликты их спутниковых систем (Луна, Фо-
бос, Деймос), можно полагать, что именно отделение
спутников на протопланетной стадии их развития
было главным фактором, определившим их химичес-
кий состав. В наибольшей мере это влияние отделе-
ния спутников проявилось у Меркурия. Меркурий
полностью потерял спутниковую систему, от кото-
рой не сохранилось даже реликтового семейства ас-
тероидов. Между тем, можно полагать, что у Прото-
меркурия (ближайшей к Солнцу планеты) была наи-
более развитая спутниковая система. В потерянные
спутники Меркурия отошла значительная доля сили-
катного материала его системы. Об этом можно су-
дить по аномально высокой средней плотности Мер-
курия, представляющего собой никель-железную
планету с маломощной силикатной оболочкой. В це-

Рис. 13.  Космический  снимок  околоземного астерои-
да  Матильда (Schneider,  1997) - вероятного обломка
распавшегося  спутника  Земли ,  содержащего  на
поверхности  множество кратеров от  падений  плане-
тоцентрических метеоритов.

Рис. 14. Фрагмент  поверхности Фобоса (обломочного
спутника Марса) размером 9,5 км. Видны ударные кра-
теры  и  борозды , образованные падением планетоцен-
трических метеоритов (Уиппл, 1984).
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лом же планеты земной группы по возрастанию ве-
личины Fe/(Fe+горные породы) (Витязев и др., 1990)
образуют ряд: Марс (0.3), примерно соответствует
Солнцу, - Венера (0.35) - Земля (0.4) - Меркурий (0.6).
В этой последовательности все большая доля флюид-
но-силикатного (относительно легкого) вещества от-
ходила в спутники, что определялось скоростью вра-
щения флюидных оболочек протопланет, связанной
с импульсами формирования тяжелых железокамен-
ных расплавных ядер.

Динамику развития в прошлом системы Про-
тоземля-Луна, подобно системе Юпитер-Ио, отража-
ют данные о современном строении Луны Тяжелые
ядерно-мантийные массы Луны смещены в сторону
Земли, так что лунная кора имеет меньшую мощ-
ность (60 км) на видимой стороне Луны по сравне-
нию с обратной стороной (80 км), как показано на
схеме (рис. 15). Такая специфика расслоенности
Луны могла возникнуть лишь под влиянием более

Таблица 4. Химический состав лунных дунитов и составляющих их минералов (мас. %, приведенные к
100): оливина (Ol), хромита (Spl), ортопироксена (Opx), клинопироксена (Cpx) и плагиоклаза (Pl)

Рис. 15. Схема строения Луны (Уиппл, 1984).
Черным цветом  на  лунной  коре обозначены  вулканические
депрессии  (моря) , черными  точками  в  нижней  мантии обо-
значены очаги  лунотрясений  (слабых потрескиваний) .

сильного, чем современное земное, гравитационного
поля Протоземли, сходного с полем Юпитера. Такое
сильное поле было способно не только определить
специфику первичного расслоения Луны, но и выз-
вать одностороннюю дегазацию лунных недр, опре-
делившую размещение на видимой ее стороне вулка-
нических депрессий (лунных морей). Это самая древ-
няя в Солнечной системе “океанизация” первичной
коры, обусловленная внедрением в мощную эвкри-
товую кору Луны гипербазитовых мантийных масс
(рис. 16), сопровождаемым образованием вулкани-
ческих депрессий на ее поверхности. В результате
мощность коры сокращается с 60 км до 20 км в наи-
более развитых лунных морях. Внедрение гипербази-
тов в первичную лунную кору фиксируется аномали-
ями силы тяжести (масконами), свойственными этим
структурам. Оно происходило путем замещения эвк-
ритовой коры гипербазитовыми расплавами, сопро-
вождалось флюидным выносом силикатного матери-
ала (аллохимический метаморфизм или метасоматоз
на фронте магматического замещения), что и служи-
ло причиной сокращения мощности коры и кольце-
вого проседания лунной поверхности, создающего
морфологическое своеобразие лунных морей (рис.
17) - огромных плоских (блюдцеобразных) структур.
Морфологически они принципиально отличаются от
небольших чашеобразных метеоритных кратеров,
усиливающих гористую поверхность распростране-
ния древнейшей формации Луны и реже встречаю-
щихся в более молодых вулканических депрессиях.

Древнейшие возвышенные структуры на Луне
сложены очень богатыми плагиоклазом (анортитом,
битовнитом) вулканическими породами, находящи-
мися большей частью в обломочном состоянии (в
виде реголита) и представляющими собой древней-
шие дифференциаты лунного вещества. Ниже приво-
дится их средний состав (мас. %) в сопоставлении со
средним составом Луны (в скобках): SiO2 - 45 (42),
TiO2 - 9.6 (0.4), Al2O3 - 27 (8), FeO - 7 (12), MgO - 9
(31), CaO - 14 (6), Na2O - 0.4 (0.1). Это сопоставление
отражает характер первичного расслоения Луны,

Оксиды Дуниты Ol Spl Opx Cpx Pl
SiO2 38.25 40.39 37.41 40.04 0.04 56.51 53.94 44.77
TiO2 - - - 0.02 1.05 0.28 0.11 0.01
Al2O3 4.00 0.55 0.41 0.01 16.70 0.97 1.22 34.99
Cr2O3 0.20 0.83 0.12 0.04 51.78 0.26 1.11 -
FeO 11.40 11.76 11.50 12.23 19.26 7.00 2.70 0.14
MnO 0.11 0.11 0.12 0.13 0.58 0.15 0.11 -
MgO 43.00 45.76 50.00 47.40 10.59 32.56 18.34 0.23
CaO 3.00 0.60 0.44 0.13 - 2.26 22.42 19.24
Na2O 0.04 - - - - 0.01 0.05 0.62
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Рис. 16. Структура многокольцевой вулканической  деятельности  Моря  Восточного на Луне (Мелош, 1994).
 1 - первичная лунная кора; 2  - ультраосновная мантия;  3 - пирокластический материал; 4 - брекчии;  5 - базальтовые покро-
вы . Вертикальный масштаб увеличен в 10 раз,  чтобы  показать  кольцевые уступы  и нагляднее отразить сокращение мощно-
сти коры в вулканических депрессиях  за  счет внедрения ультраосновного вещества  мантии,  которое на поверхности фикси-
руется аномалией  силы  тяжести  (масконом) .

Рис .  17 .  Вулканическая  де-
прессия  диаметром  350  км
(море  Москвы )  на  обратной
стороне Луны  вблизи  ее вос-
точной  окраины (см. рис. 15).
Она  содержит  редкие метео-
ритные  кратеры , отличаясь  в
этом отношении  от  окружаю-
щей, более древней формации,
усеянной  метеоритными  кра-
терами  (Уиппл, 1984).

ядро которой (в противоположность обедненным
железом породам внешней оболочки) сконцентриро-
вало в себе основную массу железа и водородных
флюидов. С расплавным состоянием этого ядра и
выходящими из него водородными потоками связы-
вается вулканизм Луны, особенно эксплозивный в
начале ее эндогенной активности (4.6-3.2 млрд лет).

Лунные породы представлены полным рядом
составов от почти чисто плагиоклазовых (микро-
анортозитов) через пироксен-плагиоклазовые до пи-
роксеновых, богатых железом и титаном (микропи-

роксенитов), причем богатые плагиоклазом породы
доминируют на возвышенных областях лунной по-
верхности, а пироксеновые породы тяготеют к де-
прессиям. В вулканические комплексы входит не-
большое количество кислых дифференциатов. Ха-
рактерно обилие стекол, представленных вулкани-
ческим пеплом, микролапиллями (стеклянными ша-
риками) и потоками, причем остаточное стекло
обычно входит во все в той или иной мере раскрис-
таллизованные лунные породы. Изредка встречают-
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Таблица 5. Состав (ат . % металлов) пород Луны по петрохимическим типам I-VI.

ся никель-железные (камаситовые) капли, иногда с
сульфидными оторочками.

Лунные породы представлены вулканически-
ми образованиями как существенно раскристаллизо-
ванными, так и стекловатыми. Они схематически
подразделяются на шесть типов (I-VI), представлен-
ных в табл. 4 и 5 и на петрохимической диаграмме
(рис.18) по сводкам многих исследователей. Cтрел-
ками на диаграмме намечена петрохимическая мо-
дель развития лунного магматизма. Начало его свя-
зано с базит-гипребазитовым расслоением исходных
эвкритовых магм, признаки которого усматривают-
ся в находках округлых дунитовых выделений в
брекчиевидных, богатых плагиоклазом породах, ок-
руженных реакционными каймами пироксена и не-
прозрачных минералов (рис. 19), и пироксен-оливи-
новых капель (рис. 20). Кристаллизация плагиокла-
за, близкого по составу к анортиту, была, по-види-
мому, ведущим процессом образования обозначен-
ного на диаграмме тренда накопления в расплавах
железа и титана (II-III-IV). Однако этот процесс ос-
ложнялся развитием жидкостной несмесимости в ос-
таточных расплавах. Об этом можно судить по би-
модальности стекловатых пород, богатых норматив-
ным плагиоклазом (рис. 21), соответствующих груп-
пам II-III, и по структурам жидкостной несмесимос-
ти, характерным для лунных пород (III-V и IV-VI).
Среди стекол преобладают богатые нормативным
плагиоклазом (I), соответствующие микроанортози-

Рис. 18 . Петрохимическая  диаграмма лунных  пород
(по табл. 5).
Стрелками намечена их  петрогенетическая  схема:  базит-ги -
пербазитовое расщепление исходной  магмы  (I-II),  ее крис-
таллизационная  дифференциация  (I I -I I I-IV) , отщепление
кислых ,  богатых  калием расплавов  (III-V и IV-VI).

Тип Si Ti Al Fe Mg Ca Na K P
I 33.91 - 1.68 8.06 55.23 1.02 0.05 - 0.05

38.06 0.05 21.68 3.78 25.25 10.81 0.32 0.05 -
40.90 - 38.51 0.38 0.28 18.98 0.06 -
41.10 0.06 36.93 0.94 1.72 18.35 0.78 0.06 0.06
42.02 0.22 31.24 3.34 6.06 16.23 0.72 0.11 0.06

II 41.93 0.23 29.42 4.31 8.17 15.04 0.78 0.06 0.06
45.22 0.78 18.81 6.64 16.35 10.26 1.23 0.44 0.27
43.95 0.77 19.11 7.29 16.68 10.22 1.32 0.44 0.22
44.28 1.07 18.69 8.97 14.29 10.73 1.24 0.45 0.28
48.71 1.61 16.69 8.57 1.69 9.96 1.38 0.81 0.58
41.77 0.86 10.82 16.63 19.33 10.13 0.46 - -
43.47 1.74 10.52 18.38 15.01 10.24 0.52 0.06 0.06

III 45.13 2.39 14.56 14.79 9.67 12.06 1.22 0.06 0.12
45.03 1.57 10.83 17.53 13.68 10.66 0.58 0.06 0.06
43.38 3.34 11.60 17.17 12.43 11.31 0.59 0.06 0.12
39.33 8.80 11.32 15.93 11.86 11.86 0.78 0.06 0.06

IV 40.76 7.70 12.61 16.07 10.43 11.52 0.79 0.06 0.06
40.21 8.80 10.65 16.22 11.25 11.31 1.02 0.42 0.12
54.90 0.51 20.65 4.44 4.66 8.93 2.27 3.64 -

V 59.58 0.51 12.41 7.63 8.88 4.16 2.33 4.50 -
67.89 0.66 11.92 5.81 2.28 5.21 1.50 4.31 0.42
71.15 0.47 13.64 1.11 0.99 1.46 2.63 8.43 0.12

VI 70.98 0.23 14.08 1.84 0.11 1.26 0.98 10.52 -
70.75 0.40 14.08 1.78 0.11 1.90 1.67 9.25 0.06
72.50 0.17 13.87 2.47 0.29 0.52 0.98 9.20 -

IV

I

Si

Pl
II V

VI

III

Ca+Mg

Fe+Ti+Mn
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Рис. 19.  Округлое выделение дунита с  каймой  пиро-
ксена  и  непрозрачного  минерала  в  брекчиевидной ,
богатой  плагиоклаз ом  породе ,  Аполлон -1 4  (Кинг ,
1979).
Длина поля зрения  0,8 мм при одном николе.

Рис. 20. Капля диаметром 0,8 мм ультраосновной породы,
состоящей из ортопироксена и оливина в буром прозрач-
ном стекле, из образца № 14 313, сборы “Аполлона-14”.
В  стеклянном  шарике  в  правом  верхнем  углу  на  верхнем
снимке нет  следов  девитрификации  или  кристаллизации .
Нижний  снимок - увеличенная  фотография  верхнего снимка
(Кинг , 1979).

Рис. 21.  Бимодальность  стекло-
ватых пород  на графике  зависи-
мости содержаний СаО  от содер-
жаний  Al2O 3

  с  места  посадки
“Аполлона-14”.  Черная  точка  -
средний  состав (Кинг, 1979).

там и лейкократовым долеритам. В микролапиллях
(стекловатых шариках) они нередко находятся в тон-
кой перемежаемости со стеклами, богатыми пироксе-
новыми миналами, так что в пределах отдельной
стеклянной микросферулы могут охватываться со-
ставы почти всех главных типов лунных пород.
Многие пепловые стекловатые частицы лунного ре-
голита восстановлены с краев, вплоть до металли-
ческого состояния не только железа, но и кремния,
алюминия, кальция, что отражает специфику эксп-
лозивных извержений в глубокий вакуум, господ-
ствующий на лунной поверхности.

В лунных депрессиях базальты ассоциируют с
магнезиальными стеклами, как бедными титаном
(зелеными), так и титанистыми (оранжевыми). В
стеклах, очень богатых железом (ферробазальто-
вых), находящихся в интерстициях между кристалла-
ми пироксенов и плагиоклаза, обычны структуры
жидкостной несмесимости, выражающиеся наличием
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Рис. 22. Структура жидкостной несмесимости в остаточ-
ном расплаве между лейстами плагиоклаза в лунной поро-
де (Кинг, 1979).
 а - в проходящем свете; б - в отраженном свете. Шарик расплава,
обогащенного кремнеземом, содержит несколько игольчатых кри-
сталлов и  стекло, а в сопутствующем расплаве, обогащенном же-
лезом, при  кристаллизации образовались различные минераль-
ные фазы. Максимальный размер включений расплава, обогащен-
ного кремнеземом, составляет примерно 30 мкм.

в них мельчайших каплевидных выделений светлого
стекла, богатого калием (рис. 22). Это проливает
свет на механизм образования кислых стекол Луны
(группы V, VI), резко отличающихся по составу от
стекол главной магматической серии (II-IV).

Кристаллические лунные породы, составы ко-
торых представлены в табл. 5 и на диаграмме (см.
рис. 18), петрохимически аналогичны стеклам, и
только составы интерстиционных ферробазальто-
вых стекол не имеют аналогов в ряду кристалличес-
ких пород. Как и стекловатые образования, раскрис-
таллизованные породы представлены эвкритовой се-
рией образований, крайне бедных щелочными ме-

таллами, содержащих в своем составе плагиоклаз,
близкий к анортиту, а также оливины и пироксены с
широким размахом железистости в зональных крис-
таллах, ильменит, металлическое железо. Кислые по-
роды (V, VI) входят в комплексы с лунными порода-
ми главного ряда в ничтожном количестве.

Сходные с лунными породами метеориты
были обнаружены во льдах Антарктиды (Warren,
1990; Yanai, Kojima, 1990). Сходство их с лунными
породами определяется аналогией их минерального
состава по темноцветным минералам и плагиоклазу,
близкому к анортиту (An88-98), абсолютному возрасту
(2.8-4.6 млрд лет) и изотопам кислорода.

Богатые плагиоклазом метеориты параллели-
зуются с пирокластическими лунными породами,
слагающими возвышенные области лунной поверх-
ности, а богатые пироксеном метеориты больше по-
хожи на породы вулканических депрессий. Среди
них встречаются обломочные и массивные типы. Не-
которые исследователи считают их прямыми выбро-
сами пород с поверхности Луны в результате силь-
ных метеоритных ударов. По нашему мнению, они
родственны планетоцентрическим метеоритам, явля-
ясь обломками подобных Луне других спутников
Земли, которые унаследовали ее орбиту, образовав
вдоль нее множество астероидов (обломков спутни-
ков), которые объединяются в генетическую группу
(семейство) Амура.

Огромные базальтовые депрессии на лунной
поверхности (моря) по морфологии и специфике рас-
пределения метеоритных кратеров сходны с анало-
гичными образованиями, наблюдаемыми на других
планетах земной группы. Например, на Марсе, на
сильно кратеризованной, примитивно развитой по-
верхности распространения древней формации его
южного полушария выделяются огромные базальто-
вые депрессии, значительно превышающие по разме-
ру лунные. Пример их показан на рис. 23. Процесс
такого преобразования первичной коры продвинул-
ся на Марсе дальше, чем на Луне, и помимо кольце-
вых морских структур на нем образовалась огром-
ная равнинная северная территория (рис. 24), обла-
дающая присущими морям особенностями, но по
грандиозности распространения соответствующая
океанической структуре, занимающей почти все се-
верное полушарие Марса. Как было установлено
А.А. Баренбаумом, плотность кратеров на Марсе,
как и на Меркурии, максимальна в экваториальной
области, что может служить дополнительным под-
тверждением планетоцентрического характера па-
давших на него метеоритов, особенно обильных на
начальных этапах формирования марсианской по-
верхности. Поэтому на Марсе, как и на Луне, по гус-
тоте метеоритных кратеров различаются древней-
шие и более молодые формации горных пород. В ра-
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ботах А.А. Баренбаума проводится разделение древ-
них и молодых формаций на Марсе четкой границей,
делящей эту планету как бы на две полусферы – древ-
нюю пассивную (P) и молодую “активную” (A). “Ре-

Рис.  23. Южная часть кольцевого бассейна Аргир и его
горное обрамление (вид с юго-запада). Марс. Фото “Ви-
кинга-1” (Сидоров, Золотов, 1989).

Рис. 24. Принципиальная схема строения поверхности Марса, разделенной на две формации: южную - древнюю горис-
тую, испещренную метеоритными кратерами и содержащую огромные вулканические депрессии (моря), и северную -
молодую равнинную с редкими метеоритными кратерами и огромными щитовыми вулканами, группирующимися в гран-
диозные вулканические районы воздымания марсианской поверхности (по А.А. Баренбауму).

льеф пассивного старого полушария характеризует-
ся наличием большого числа кратеров и практичес-
ки идентичен континентальным областям Луны”
(Баренбаум, в печати), а рельеф слабо кратеризиро-
ванного молодого полушария (A) аналогичен лун-
ным и марсианским морям. На рис. 24 это фундамен-
тальное разделение полусфер Марса представлено в
схематизированном варианте, предложенном А.А.
Баренбаумом, но в специальных работах (Сидоров,
Золотов, 1989; Никишин, 1987 и др.) приводится
разделение на равнины - Великая Северная, Утопия,
Ациделийская, Аркадия, Амазения и др.

Выявление Северной океанической области на
Марсе имеет огромное познавательное значение, по-
зволяя по аналогии с Марсом судить о формирова-
нии первичного океана на Земле. Можно полагать,
что аналогичным образом, начиная с Северного по-
лушария, на Земле формировалась сплошная океани-
ческая кора путем развития на ней грандиозного
вулканизма, характеризующегося щелочным укло-
ном и сопряженного с крупными воздыманиями его
поверхности. Горная цепь Фарсида на Марсе связана
с гигантскими щитовыми вулканами Арсия, Павли-
на, Акрийским, поднятие Элизий - с вулканами Гека-
та, Альбор.

Обособленно стоит крупнейший щитовой вул-
кан Олимп высотой в 27 км и диаметром 75 км (рис.
25) на огромном воздымании марсианской поверх-
ности диаметром 700 км. Он значительно превосхо-
дит крупнейшие горные сооружения, распространен-
ные на Земле и  вулканические депрессии (моря) на
Марсе, обусловленные воздыманием ультраоснов-
ной мантии. Однако, в отличие от Марса, эндоген-
ная активность которого прекратилась на опреде-
ленной стадии “океанизации” его первичной эвкри-
товой коры, на Земле этот процесс продолжался с ох-
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Рис .  25 .  Космический
снимок  щитового вулкана
Олимп  на  Марсе  и  схема
его сопоставления с круп-
нейшими  воздыманиями
поверхности  на  Земле  -
горой  Эверест  и  океани -
ческим вулканом  Мауна-
Кеа в  Гавайском архипе-
лаге Тихого океана.

ватом и южного ее полушария, вплоть до полного
вытеснения мощной первичной эвкритовой земной
коры маломощной базальтовой корой Мирового
океана. В отличие от марсианской океанической
структуры на базальтовой земной коре сформирова-
лась гидросфера. Выявленная на Марсе специфика
океанической коры обусловлена настоящим време-
нем. Однако в далеком прошлом в Мировом океане
на Земле, по-видимому, развивались сходные с мар-
сианским грандиозные поднятия, сопровождаемые
утолщениями океанической коры, которые в гео-
структурной эволюции Земли были предшественни-
ками континентов. Щелочной уклон вулканизма
этих грандиозных поднятий был выявлен на Марсе
гамма-спектроскопическими измерениями автомати-
ческой станции “Марс-5”, позволившими выявить в
породах вулканических извержений, следующие со-
держания калия (мас. %), урана и тория (×10-6), (в
скобках приводятся фоновые значения): K-0.4 (0.1),
U-1.1 (0.2), Th-5.0 (0.7). Это позволяет прямо связать
формирование гигантских вулканических поднятий

с развитием щелочного уклона в магматизме и опре-
делить тем самым принципиальное отличие по эво-
люционному уровню марсианского петрогенезиса от
лунного. На Луне аналогичные значения, характери-
зующие щелочность пород, представлены следующи-
ми цифрами (Сидоров, Золотов, 1989) для древней-
ших формаций: K-0.04, U-0.7, Th-1.1, и лунных мо-
рей: K-0.03-0.2, U-0.16-0.68, Th-0.61-3.98. Щелочной
уклон в лунном петрогенезисе проявляется только
образованием стекловатых, так называемых KREEP
базальтов (Петрологические провинции...., 1996),
богатых калием (K), редкоземельными элементами
(REE) и фосфором (P): K-0.24, U-2.8, Th-9.3. Эти
брекчиевые породы пользуются на Луне незначи-
тельным распространением, но, тем не менее, ими
фиксируется зарождение щелочного уклона в лун-
ном петрогенезисе, который на Марсе получил яркое
развитие, сопряженное с образованием грандиозных
вулканических поднятий.
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ГЛАВА II

ПЕТРОЛОГИЧЕСКАЯ ЭВОЛЮЦИЯ ЗЕМНОЙ
КОРЫ

О первичной земной коре, сформировавшейся
в результате расслоения хондритовой расплавленной
Земли, образовавшейся в виде ядра ее флюидной ма-
теринской планеты, можно составить некоторое
представление только по аналогии с примитивно
развитыми материнскими планетами метеоритов
(ахондритов), с Луной и Марсом. Анализ изотопных
вариаций кислорода (Маракушев, 1999) приводит к
выводу о более низкой ступени планетной эволюции
материнских планет ахондритов по сравнению с Лу-
ной и, тем более, с Марсом и Землей.

Ядерные части Луны представлены аналогами
железных метеоритов, мантия сложена породами,
сходными по составу с дунитами, а лунная кора
мощностью около 60-80 км последовательно (снизу
вверх) состоит из аналогов диогенитов, говардитов
и эвкритов. Однако, в отличие от материнских пла-
нет эвкритов, лунная эволюция продвинулась даль-

Таблица 6. Изотопный состав кислорода (δ17O, δ18O, в
‰) пироксена  и  плагиоклаза  лунных  базальтов  и
эвкритов (Clayton, Meyede, 1996).

Породы  и Пироксен Плагиоклаз
метеориты δ17O δ18O δ17O δ18O
Лунные базальты 2.74 5.59 3.11 6.13
Эвкрит Juvinas 1.29 2.90 1.49 3.54
Эвкрит Ibitira 1.73 3.47 2.00 3.97

ше, что доказывается более тяжелым изотопным со-
ставом кислорода лунных базальтов по сравнению с
эвкритами. Особенно наглядно это выражается при
сопоставлении одноименных минералов (табл. 6).

По уровню изотопного фракционирования
лунным породам относительно близки диогениты,
говардиты и эвкриты, однако по сравнению с ними
значительно более выраженное массфракционирова-
ние изотопов кислорода в лунных образцах обуслов-
лено формированием на Луне дунитовой мантии, от-
личающейся высокой степенью экстракции легкого
изотопа кислорода. Эти и другие особенности, отли-
чающие лунные породы от метеоритов, наглядно вы-
ражены на диаграмме (рис. 26), где они сопоставля-

Рис. 26. Петрохимическая  диаграмма лунных пород  и  ахондритов.
 1  - дуниты;  2  - долериты; 3 - лейкодолериты ; 4 - базальты;  5  - вулканические стекла  в  базальтах; 6 - шарики  силикатного
стекла  в  реголитах; 7  - стекла,  полученные при экспериментальном  расщеплении  расплавов  под  давлением водорода ;  8  -
валовый  состав Луны. Римскими  цифрами  обозначены  формации  лунных пород . II и  III показаы на видимой стороне Луны.
 Заштрихованные поля - составы ахондритов:  обритов  (Aub), диогенитов (Dio), эвкритов  (Euc), говардитов  (How), накли -
тов  (Nk), шерготтитов  (Sh), уреилитов  (Ure).
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ются с валовым составом Луны и подразделяются на
три типа: дуниты (I), лейкобазальты, лейкодолериты
и микроанортозиты (II), обнажающиеся на возвы-
шенных площадях лунной поверхности, и мелано-
кратовые базальты и микропироксениты (III), зале-
гающие в вулканических депрессиях.

В лунных базальтах, как и в ахондритах,
встречаются металлические и сульфидно-металли-
ческие выделения и шарики, отделившиеся от рас-
плава путем ликвации. Наличие в них закономерных
прорастаний металла и троилита отражает эвтекти-
ческую кристаллизацию минералов из расплава. Хи-
мический состав металлической фазы из лунного ре-
голита приводится ниже в сопоставлении с металли-
ческой фазой типичного эвкрита Juvinas (цифры в
скобках), Fe и Ni в мас. %, остальные элементы в г/т:
Fe-94.6 (96.5), Ni-4.7 (2.9). Co-0.52 (0.62), Cu-340
(150), Au-0.83 (0.76), Ir-2.6 (0.9), W-24 (31). Никель
скапливается в краях глобул, где его содержание мо-
жет достигать 15 %.

Сходство лунных пород с ахондритами подчер-
кивалось многими исследователями (Biggar et al.,1971;
и др.). Кристаллизация в лунных породах оливина,
хромистой шпинели, пироксенов, плагиоклаза, уль-
вошпинели, ильменита, иногда тридимита и образо-
вание стекла отвечают температурному интервалу
1065-1310°C и давлению кислорода порядка 10-12.5.

Лунные породы, богатые плагиоклазом, - это
очень тонкозернистые породы (типичная крупность
зерна составляет 20-100 мкм) с порфировой структу-
рой, нередко с вулканическим стеклом. Встречаются
стекловатые нераскристаллизованные и очень слабо
раскристаллизованные разновидности. Составляю-
щие их минералы типичны для вулканических пород:
высокотемпературные (разупорядоченные) основ-
ные плагиоклазы, пижониты, бедные кальцием авги-
ты. В породах прослеживается эффективное кристал-
лизационное фракционирование элементов, выража-

ющееся в зональности кристаллов и отражающее бы-
строе охлаждение расплавов в вулканической обста-
новке. Для них подходящи названия “лейкобазаль-
ты” (для стекловатых разновидностей), “лейкодоле-
риты” и “микродолериты” (для полностью раскрис-
таллизованных типов).

Интенсивное фракционирование железа в ходе
формирования как лейкократовых (I), так и мела-
нократовых (II) типов лунных пород подчеркивает
аналогию их с вулканическими типами ахондритов.
Плутонические типы ахондритов принципиально от-
личаются от вулканических по характеру фракцио-
нирования элементов, в образцах пород с поверхно-
сти Луны они не представлены.

В отличие от Луны материнские планеты
ахондритов полностью распадались, в результате
чего обломочный материал поступал как из поверх-
ностных, так и из внутренних частей. В этом случае
метеориты более представительно характеризуют
материнские планеты, чем образцы лунных пород,
относящиеся только к поверхности. Поэтому полу-
чить представление о составе и строении глубинных
частей Луны можно только по аналогии с плутони-
ческими ахондритами. Сопоставление состава ахон-
дритов и лунных пород приводится в табл. 7.

Приведенный выше обзор лунных пород сви-
детельствует о принадлежности их к эвкритовой се-
рии, характеризующейся близким к анортиту соста-
вом плагиоклаза во всех их главных типах. Это по-
зволяет сделать вывод о диогенит-эвкритовой пер-
вичной лунной коре, который с большой долей веро-
ятности можно распространить и на первичную кору
Земли.

Принадлежность Луны и Земли к одному се-
мейству и близость его к семейству эвкритов и диоге-
нитов однозначно определяет диогенит-эвкритовый
состав их первичных недр. На Луне, в отличие от

Таблица 7. Средние составы (в ат . % металлов) ахондритов, лунных дунитов и базальтов.

Метеориты, породы Si Ti Al Cr Fe Ni Mn Mg Ca Na K P S
Уреилиты (Ure) 33.98 0.05 0.36 0.31 16.93 0.15 0.26 46.47 0.72 0.72 - 0.05 -
Обриты (Aub) 42.88 0.05 0.62 0.05 9.92 0.16 0.10 42.51 0.77 2.10 0.10 0.16 0.67
Диогениты (Dio) 47.17 0.11 1.25 0.60 13.63 0.05 0.27 34.85 1.36 - - - 0.71
Говардиты (How) 46.49 0.06 11.07 0.39 14.24 0.11 0.51 16.50 7.80 1.92 0.46 0.06 0.39
Эвкриты (Euc) 45.65 0.29 14.72 0.29 14.83 - 0.40 12.08 10.48 0.80 0.06 0.06 0.34
Шерготтиты (Sh) 48.04 - 6.62 - 17.86 - - 14.23 10.66 2.36 0.23 - -
Наклиты (Nk) 46.91 0.29 1.96 0.23 16.80 - 0.06 17.14 15.58 0.75 0.17 - 0.11
Лунные дуниты 31.87 - 3.90 0.15 7.95 - 0.10 53.38 2.65 - - - -

30.98 - 0.89 0.20 8.24 - 0.10 58.85 0.74 - - - -
30.50 - 0.39 0.10 7.83 - 0.10 60.69 0.39 - - - -

Лунные базальты 44.28 1.07 18.69 - 8.97 - - 14.29 10.73 1.24 0.45 0.28 -
41.40 0.06 36.93 - 0.94 - - 1.72 18.35 0.78 0.06 0.06 -
45.03 1.57 10.83 - 17.53 - - 13.68 10.66 0.58 0.06 0.06 -
39.33 8.80 11.32 - 15.93 - - 11.86 11.86 0.78 0.06 0.06 -
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Земли, первичная кора в значительной мере сохрани-
лась и, согласно сейсмическим данным (Галкин,
1988), является более мощной на обратной стороне
Луны (80 км), чем на видимой (64 км). В этом усмат-
ривается влияние на первичное расслоение Луны
гравитационного поля Протоземли, которое опреде-
лило также и характер последующего обновления
лунной коры. Благодаря этому влиянию видимая
сторона Луны эволюционировала дальше обратной
(рис. 26а). На ней располагается множество огром-
ных (до 1100 км диаметром) вулканических депрес-
сий (“морей”) и устанавливаются протяженные риф-
товые структуры (Альпийская долина и др.). На об-
ратной же стороне Луны выявлена в краевой части
только одна новообразованная депрессия (“море”
Москвы) диаметром около 350 км. Древняя мощная
лунная кора (с возрастом 4.6 млрд лет) в структурах
обновления заместилась новообразованными кора-
ми меньшей мощности, возраст которых 4.0-3.2 млрд
лет.

Аналогия с материнскими планетами эвкри-
тов и диогенитов, а также с Луной, расслаивание ко-
торых происходило на заре планетного развития
Солнечной системы (более 4.6 млрд лет тому назад),

позволяет подойти к представлениям не только о
первичной коре Земли, но и о ее ранней деструкции,
ведущей к образованию океанических структур. На
видимой стороне Луны почти половина первичной
коры замещена свойственной вулканическим депрес-
сиям маломощной корой океанического типа, что
характеризует грандиозность подобного рода про-
цессов в эволюции планет земной группы. На Марсе
они получили еще больший размах, как можно су-
дить по огромным размерам марсианских вулкани-
ческих депрессий (диаметры в км): 2000 (Эллада),
1400 (Исида), 1200 (Аргир), 470 (Сиаперелли) и гро-
мадным рифтовым долинам (Нергаль и др.).

Главным механизмом грандиозной коровой
эволюции было замещение первичной коры ультра-
основным веществом верхней мантии. Мантия под
первичными океаническими депрессиями подверга-
лась плавлению в результате воздействия на нее
флюидных потоков, восходящих из расплавных ядер
планет, а возникающие при этом расплавы испыты-
вали базит-гипербазитовое расслаивание. Базитовые
расплавы образовывали в депрессиях покровные из-
лияния, а гипербазитовые магмы внедрялись в пер-
вичную кору, что и определяло сокращение ее мощ-
ности.

Визуальное изучение поверхности Марса
представляет доказательства того, что на планетах
земной группы осуществлялось, как и на Луне, заме-
щение мощной диогенит-эвкритовой первичной
коры моломощными базальтовыми корами вулкани-
ческих депрессий (“морей”).

Можно полагать, что и на Земле тонкая ба-
зальтовая кора формировалась в результате сходных
процессов. Однако, в отличие от Луны и Марса, на
Земле, как более массивной планете, это сопровож-
далось образованием атмосферы и гидросферы, фор-
мирующей ее первичный океан. В работе (Ozima,
1987) геохимически было показано, что Земля в ходе
ее поверхностной дегазации под воздействием сол-
нечного ветра полностью потеряла первичную флю-
идную оболочку, так что ее атмосфера и гидросфера
полностью сформировались в результате дегазации
недр. Восстановленные компоненты в восходящих
флюидных потоках (H2, CO), доминировавшие на
“лунной стадии”, во все большей мере уступали мес-
то окисленным компонентам (H2O, CO2). Главными
механизмами этой эволюции были селективная миг-
рация водорода – наиболее подвижного компонента
флюидов, и развитие во флюидах реакций диспро-
порционирования (H2+CO=C+H2O, H2+3CO=2C+
+CO2 +H2O и др.), непосредственно генерирующих в
них водный и углекислый компоненты.

Термодинамические расчеты (табл. 8) показы-
вают, что этим реакциям особенно способствовало
охлаждение флюидов, так что исходящие из расплав-

Рис. 26а. Снимок  Луны  (диаметр 3480 км) со станции
“Аполлон -17”,  отражающий  принципиальное  разли -
чие между ее обращенной  к  Земле и  обратной  сторо-
нами . Обращенная  к  Земле сторона содержит множе-
ство вулканических депрессий  с редкими  метеоритны-
ми  кратерами , тогда как  на обратной  стороне вулка-
нические  депрессии  отсутствуют ,  и  она  полностью
представлена древней  формацией  (Storetvedt, 1997).
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ного ядра Земли водородные флюиды в ходе подъе-
ма трансформировались в водные и углекисло-вод-
ные флюиды. С реакциями связывается и развитие
магмагенерирующей способности восходящих флю-
идных потоков, которой способствует повышение во
флюидах содержания водного компонента, эффек-
тивно понижающего температуру плавления веще-
ства коры и мантии Земли.

Механизм, сходный с обновлением лунной
коры, работал и на Земле в далеком прошлом, когда
происходило замещение мощной первичной эвкри-
товой коры новообразованной маломощной океани-
ческой земной корой. Морфологически это начина-
лось с образования огромных вулканических депрес-
сий, подобных лунным или марсианским “морям”,
но, в отличие от них, это были реальные моря, запол-
ненные водой и кладущие начало формированию
гидросферы Земли. Они сливались друг с другом,
контролируясь в своем распространении рифтовыми
долинами, образующими глобальную систему, в об-
щих чертах сходную с современной системой рифто-
генных срединно-океанических хребтов. Ее зарожде-
ние было связано с самым катастрофическим перио-
дом в жизни Земли на переходе от протопланетной к
собственно планетной стадии развития. Переход по-
родил первый и самый мощный взрывообразный им-
пульс дегазации расплавного земного ядра.

В результате силикатная оболочка Земли рас-
палась на блоки, соответствующие на поверхности
океаническим литосферным плитам, которые разви-
вались в дальнейшем уже более или менее автоном-
но. В блоках, разделявшихся в Мировом океане сис-
темой рифтовых структур, должны были какое-то
время сохраниться обширные поднятия суши, пред-
ставленные фрагментами эвкритовой коры. Они
были подобны древнейшим формациям Луны и
Марса, усеянным метеоритными кратерами. В даль-
нейшем реликтовые континентальные структуры, не
обладавшие складчатым строением, вытеснялись
тонкой океанической корой, распространявшейся в
стороны от глобальной рифтовой системы.

В результате базальтовая кора стала безраз-
дельно господствовать в Мировом океане, разделя-
ясь на литосферные плиты спрединговыми структу-

рами растяжения, образующими глобальную рифто-
вую систему. В океанических плитах осуществлялся
режим сжатия и создавались благоприятные условия
для образования континентальной складчатой коры,
которая начала зарождаться около 3.8 млрд лет на-
зад, образуя древнейшие ядра почти всех континен-
тов. Промежуточным звеном на этом пути было
формирование в Мировом океане островных архипе-
лагов со свойственным им утолщением океанической
коры и развитием щелочного уклона в магматизме.

Щелочной уклон в магматизме, сопровождаю-
щий развитие островных поднятий в океанах, обыч-
но завершает магматические циклы, тогда как их на-
чало характеризуется извержениями толеитовых ба-
зальтов в предшествующих поднятиям рифтогенных
прогибах. Это свидетельствует о том, что островные
поднятия относятся к типу инверсионных структур,
развитие которых начинается с рифтогенного проги-
бания океанического дна в результате растяжения
коры. Инверсия обусловлена переходом к режиму
сжатия и утолщения коры. Петрологически она фо-
кусируется сменой толеитбазальтового вулканизма,
после существенного перерыва в магматизме, щелоч-
но-базальтовым, что сопровождается радикальным
изменением характера вулканизма, который стано-
вится более эксплозивным.

С появлением в магматизме щелочного уклона
в лавах неизменно появляются нодули дунитов и пе-
ридотитов, что отражает развитие на глубине магма-
тического замещения ультраосновного субстрата,
вмещающего магматические очаги (с захватом маг-
мами останцов от его замещения в виде нодулей).

С магматическим замещением ультраосновно-
го субстрата и связывается развитие щелочного ук-
лона в основном магматизме (Маракушев, 1992),
обусловленного кислотно-основным взаимодействи-
ем компонентов (Кропоткин, Ефремов, Макеев,
1987), в результате которого усиливается переход
щелочных металлов из трансмагматических флюи-
дов в расплавы с одновременным флюидным выно-
сом из них кремнезема. Вследствие этого над магма-
тическими очагами развивалась пироксенизация
ультраосновной мантии, ведущая к увеличению
мощности коры за счет формирования пироксенито-

Таблица  8 .  Водородно-углеродные реакции  диспропорционирования  компонентов  в  восходящих
водородных флюидных потоках.

Примечание .Термодинамические характеристики ∆ H 0
298  и ∆ Go

T  отражают смещение реакций вправо при охлаждении.

Реакции ∆ H 0
298 , кДж ∆G0

298 , кДж ∆ G0
1200 , кДж

H2+CO=C+H2O -131,3 -91,4 +36,4
3H2+CO=CH4+H2O -206,1 -142,1 +78,0
H2+3CO=2C+CO2+H2O -303,7 -211,4 +75,9
5H2+3CO=2CH4+CO2+H2O -453,4 -312,8 +159,2
2H2+2CO=CH4+CO2 -247,3 -170,7 +81,2
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вого слоя в ее основании. Это и приводило к наруше-
нию изостазии и воздыманию океанических остро-
вов, неизменно сопровождающему развитие очагов
щелочного магматизма, локализованных в верхней
мантии.

Как и в рассмотренных выше марсианских
структурах развития щелочного вулканизма, в оке-
анах Земли концентрация радиоактивных элемен-
тов в щелочных базальтах островных архипелагов
(мас.%×10-6): U-0.3-2.4; Th-1.6-4.2, служит их харак-
терным отличием от толеитовых базальтов океани-
ческого дна: U-0.1-0.2; Th-0.2-0.6 (Магматические
горные породы, 1985). Гавайский архипелаг в Ти-
хом океане с характерным для него щелочным вул-
канизмом аналогичным образом испытывает воз-
дымание, обусловленное утолщением океанической
коры, достигающей в его пределах мощности по-
рядка 25 км (при мощности нормальной океаничес-
кой коры 8-10 км).

Гавайские вулканы развились в сложной об-
становке на пересечениях рифтовых структур раз-
личного направления, например, юго-западной и во-
сточной (вулкан Килауэа). С рифтогенной обстанов-
кой связывается развитие толеитовых базальтов
нормальной щелочности с широким диапазоном со-
держания SiO2 (45-55 мас.%). После существенного
перерыва в вулканизме они сменялись более экспло-
зивными извержениями лав щелочной серии с более
низким содержанием кремнезема (41-48 %) и высо-
ким – щелочных металлов. Чем длительнее перерыв
в вулканизме, тем более щелочной характер приоб-
ретает вулканизм: “Ранние и главные стадии разви-
тия всех вулканов проявились в последовательных
излияниях потоков килауэйского типа (базальтов
нормальной щелочности). На более поздних этапах
жизни в тех же местах извергались более щелочные
лавы. После длительного периода покоя и эрозии
произошла еще одна вспышка вулканической дея-
тельности (особенно вблизи Гонолулу), сопровож-
давшаяся излиянием сильно щелочных нефелинсо-
держащих лав” (Ферхуген, Тернер, Вейс, 1974, с.231).

Перерывы в вулканизме отражают переход от
режима рифтогенеза к режиму сжатия и повышению
флюидного давления в магматических очагах. Пере-
рывы отвечали этапам их разрастания путем магма-
тического замещения вмещающего гипербазитового
субстрата с захватом магмами его останцов в виде
нодулей, с одновременным развитием щелочного ук-
лона в магматизме. В щелочных гавайских лавах ги-
пербазитовые нодули представлены в изобилии и
найден также нодуль гранатового клинопироксени-
та (вблизи Гонолулу), свидетельствующего о боль-
шой глубине залегания очагов, питающих вулканы.
С развитием щелочного магматизма коррелируется
воздымание Гавайских островов, которые возвыша-

ются над океанической абиссальной равниной более
чем на 10 км и являются одной из самых выдающих-
ся на Земле форм рельефа.

В прошлом, если исходить из аналогии с Мар-
сом (Сидоров, Золотов, 1989), подобные островные
поднятия океанической коры проявлялись более
грандиозно. В специфической обстановке Земли с ее
атмосферой и гидросферой они могли разрушаться и
служить областями сноса терригенного материала в
сопряженные с поднятиями рифтогенные прогибы
океанического дна, давая начало эмбриональному
геосинклинальному процессу.

Продолжая аналогию с Марсом, можно пола-
гать, что они формировались в доспрединговый пе-
риод развития ложа Мирового океана, благодаря
чему и смогли развиться так грандиозно (наблюдае-
мые в настоящее время островные поднятия в океа-
нах ограничены узкими возрастными рамками его
обновленного ложа). Приуроченность гигантских
островных поднятий к раннему периоду эволюции
Мирового океана определила и удивительную синх-
ронность заложения складчатых метаморфических
комплексов всех континентов, имеющих возраст
около 3.8 млрд лет. Выявление в древнейших мета-
морфических комплексах первично морских отложе-
ний является прямым свидетельством древности Ми-
рового океана, который первоначально безраздель-
но господствовал на Земле.

В метапелитовых гнейсах и кварцитах Канадс-
кого щита (Акаста) и Австралии (Маунт-Наррьер),
содержащих свойственный им циркон с возрастом до
3.8 млрд лет, находятся зерна богатого ураном цир-
кона значительно более древнего возраста (4.2 млрд
лет) (Йорк, 1993), (рис. 27), связанного своим проис-
хождением с породами областей сноса терригенного
материала в первичные геосинклинальные прогибы
океанического дна. Высокое содержание в цирконах
урана и тория определенно свидетельствует об их
связи со щелочными породами древнейших архипе-
лагов.

Складчатые эмбрионы всех континентов, син-
хронно формировавшиеся в первичном Мировом
океане около 3.8 млрд лет назад, принципиально от-
личались от предшествовавших им островных вулка-
нических поднятий, не обладавших складчатым
строением. Однако в аспекте общего геоструктурно-
го развития земной коры те и другие обладали рядом
сходных особенностей, являясь, прежде всего, инвер-
сионными структурами ее утолщения, воздымания и
поверхностной эрозии. С эмбриональных складча-
тых структур началось развитие на Земле континен-
тов, формирующих складчатые обрамления первич-
ных океанов, область распространения которых
вследствие этого последовательно сокращалась.



31Петрологическая эволюция земной коры

Процесс формирования складчатой континен-
тальной коры на Земле отличался большой сложнос-
тью и был далеко не однозначным. Фазы складчато-
сти и орогенеза, создающие новые складчатые пояса
на континентальных окраинах, сменялись деструк-
цией и разрушением континентальных окраин, их
“океанизацией”, связанной с развитием вторичной
океанической коры, трапповых формаций на конти-
нентах и накоплением геосинклинальных отложений
на континентальных окраинах. Это развитие геосин-
клинального процесса на пассивных континенталь-
ных окраинах может быть очень длительным, как по
периферии Атлантического океана (Изох, 1991), где
он охватывает мезозойско-кайнозойское время и
продолжается до сих пор, благодаря пассивному со-
стоянию (низкой спрединговой активности) средин-
но-океанического хребта. Погружение океанической
плиты под Американский континент полностью
компенсируется в этой обстановке осадконакоплени-
ем. Вулканогенно-осадочные и осадочные геосинк-
линальные отложения на пассивных континенталь-
ных окраинах создают предпосылки последующего
образования на их месте складчатых поясов, возни-
кающих при усилении спрединговой активности оке-
анов с соответствующим превращением пассивных
континентальных окраин в активные.

Формирование складчатых поясов представ-
ляется следующим образом. Океаническая кора об-
разует с частью подстилающей ее мантии литосфер-
ные плиты мощностью около 50 км. С возрастанием
спрединговой активности океанов усиливается гори-
зонтальное раздвижение литосферных плит в сторо-
ны от главных рифтогенных структур океанов – сре-
динно-океанических хребтов. Литосферные плиты
при этом интенсивно воздействуют на вулканоген-
но-осадочные толщи, накапливающиеся по перифе-
рии океанов (рис. 28), оказывая боковое давление и
превращая их в новообразованные складчатые по-

Рис .  27 .  Два  типа  цирконов  в
древнейшем  кварцито-гнейсовом
комплексе  Австралии   (Маунт -
Наррьер)  на  кривой  согласован -
ных значений  абсолютного возра-
ста  (конкордии) (Йорк , 1993).
1 - цирконы с возрастом 3,1-3,75 млрд
лет (отвечают  времени  метаморфизма
складчатого  комплекса ) ;  2  -  более
древние цирконы (4,1-4,2 млрд лет) из
пород  области  сноса  терригенного
материала .

Рис. 28. Геолого-геофизический разрез западной окраины
Атлантического океана (шт. Нью-Джерси) (Джедс, Уоткинс,
1970; Дрейк, 1970).
Цифры в кружках:  1-4  - структурные зоны  (1 - континент,  2
- шельф ,  3  - континентальный  склон ,  4  - континентальное
подножие);  5-14 - типы  пород  с различной  скоростью  про-
хождения сейсмических волн  (в  км /с): 5 - складчатая  конти-
нентальная  кора  домезозойского возраста  (5,4-6,0), 6  - океа-
ническая базальтовая кора  (7,0-7,3), 7 - ультраосновная ман-
тия (8,0), 8  - океанические  рыхлые отложения  (1 ,6-1,9), 9  -
шельфовые рыхлые отложения  (1 ,6-1,7), 10  - осадочные по-
роды  континентального  подножия  (2,2-2 ,7), 11  - карбонат-
но-терригенные породы  шельфа (2 ,0-4 ,3), 12  - карбонатно-
терригенные  породы  континентального  склона  ( 4 ,1 -4 ,5 ) ,
13,14 - гипербазитовые формации  (офиолиты): 13 - с преоб-
ладанием  осадочного материала  (5 ,0-5 ,5), 14  - вулканоген -
ные (6,3).

яса, что является главным механизмом разрастания
континентальных массивов и сокращения на Земле
площади первичного океана.

Складчатость вулканогенно-осадочных отло-
жений как в архейскую, так и в последующие эпохи
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возникала под боковым давлением литосферных
океанических плит (Маракушев, 1988). В архейскую
эпоху складчатость была большей частью куполь-
ной, приобретая затем линейный (поясовый) харак-
тер. В результате древнейшие ядра континентов об-
лекались все более молодыми складчатыми форма-
циями, которые развивались нередко дискордантно,
так как каждая новая геосинклинальная система за-
кладывалась по собственному структурному плану с
замещением (“океанизацией”) ранее образованных
складчатых поясов.

Новообразованные складчатые пояса испыты-
вали орогенное воздымание с развитием гранитного
магматизма в глубинных зонах, эксплозивного анде-
зитового вулканизма и сейсмической активности,
свойственных активным континентальным обрамле-
ниям океанов. Формирование континентов сопро-
вождалось радикальным преобразованием мантии,
уплотняющейся на глубинах 400-650 км (Кропоткин,
Шахварстова, 1965; Кропоткин, Ефремов, Макеев,
1987; Jordan, 1979). В целом континентальные сег-
менты Земли являются жесткими стабильными
структурами с доминирующим состоянием сжатия.
Ступени разрастания за счет океанических впадин
фиксируются глубоководными желобами, представ-
ляющими собой выход на океаническое дно плоско-
стей раздела континентальной коры и океанических
литосферных плит на каждом данном этапе форми-
рования складчатых поясов, как было выявлено при
развитии Алеутской геосинклинальной системы
(рис. 29). Поверхности раздела падают под конти-

Рис. 29. Схема развития  Алеутской геосинклинальной  системы  (Stoneley, 1971).
1 - разломы ;  2  - современные и реликтовые границы  раздела   континентальной  и  океанической типов  кор  (фокальные по-
верхности  очагов землетрясений) , совпадающие на  выходе с глубоководными желобами ;  3  - андезитовые вулканы .

ненты и контролируют размещение очагов землетря-
сений и магматических очагов, питающих вулканы.
Такое строение характерно для активных континен-
тальных окраин, на которых продолжается ороген-
ное развитие складчатых поясов, обусловленное вы-
сокой спрединговой активностью океанов. Однако
активность ядра непостоянна и варьирует во време-
ни, в связи с чем в развитии каждого океана различа-
ются стадии его высокой спрединговой активности,
чередующиеся с периодами пассивного состояния.

С понижением спрединговой активности океа-
нов их континентальные окраины приходят в пас-
сивное состояние, в развитии океанической коры
усиливаются процессы магматического замещения,
распространяющиеся затем на континентальные об-
рамления, в которых формируется вторичная океа-
ническая кора и развиваются трапповые формации
на платформах – характерные образования, сопро-
вождающие заложение каждой новой геосинкли-
нальной системы.

По геологическому положению это образова-
ния “тыла геосинклиналей, широко распространен-
ные и лучше сохранившиеся на платформах” (Мака-
ренко, 1995, с. 61). Благодаря хорошей сохранности
трапповые формации играют роль реперов, фикси-
рующих импульсы распространения океанизации
континентальных массивов и образования вторич-
ных океанов, свойственных геосинклинальным пери-
одам развития земной коры. В мезозое и кайнозое
трапповые формации распространялись на рубежах
неогена и палеогена (  /N), палеогена и мела (K/  ),_P _P
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Рис. 30. Главнейшие структурные элементы материков (по М .В .Муратову и  Л .И . Шаболину, 1999).
1 - древние платформы (1  - Восточно-Европейская,  2 - Сибирская , 3 - Таримская , 4  - Северо-Китайская,  5  - Южно-Китайс-
кая,  6  - Северо-Американская,  7  - Северо-Африканская , 8  - Южно-Африканская ,  9 - Аравийская ,  10  - Индостанская ,  11  -
Австралийская,  12 - Южно-Американская , 13  - Бразильская , 14  - Антарктическая); 2-4  - геосинклинальные складчатые по-
яса: 2 - позднепротерозойские складчатые области Малых  поясов, подвергшиеся складчатости и гранитизации в  эпоху даль-
сландской,  гренвильской (1200-900 млн  лет)  и байкальской , катангской, бразильской,  кадомской,  виндийской  (700-500 млн
лет)  эпох;  3  - площади  Больших складчатых поясов , превратившиеся в  молодые платформы  (эпибайкальские,  эпигерцинс-
кие,  эпимезозойские); 4  - части  Больших геосинклинальных  складчатых поясов ,  сохранившие подвижность и  являющиеся
кайнозойскими и  современными  геосинклинальными  областями ;  5  - котловины  внутриматериковых и  окраинных морей  в
пределах  геосинклинальных  областей ;  6  - глубоководные желоба ;  7-9  - элементы  структуры  океанского дна :  7  - границы
глубоких частей дна  океанов , 8  - океанские валы , 9  - срединно-океанические хребты;  10  - границы  впадины  Тихого океана
(андезитовая “линия”); 11 - главнейшие разломы .

мела и юры (J/K), юры и триаса (T/J), триаса и перми
(P/T), фиксируя гипербазификацию и базификацию
континентальной коры с превращением ее в кору
океаническую в периоды, предшествующие диастро-
физму и образованию новых складчатых поясов. Все
это отражает сложные взаимоотношения континен-
тальных и океанических структур коры. В работе
(Маракушев, 1996) было обосновано представление
о первичном Мировом океане со стабильной океани-
ческой, постоянно обновляющейся корой, и вторич-
ных океанах, родственных окраинным морям, океа-
ническая кора которых замещала континентальную
складчатую кору и содержит ее останцы. Эволюция
земной коры в общем направлена в сторону последо-
вательного сокращения площади Мирового океана в
результате импульсного образования складчатых

поясов, разрастающихся со времени 3.8 млрд лет
континентальных массивов (рис. 30). Однако все ру-
бежи геологических веков характеризовались эк-
стенсивной гипербазификацией и базификацией
складчатой сиалической континентальной коры с
образованием вторичных океанов, окраинных морей
и трапповых формаций на континентах. Все эти про-
цессы “океанизации” континентальной коры сопря-
гались с заложением эвгеосинклиналей и непосред-
ственно предшествовали воцарению миогеосинкли-
нального режима, свойственного пассивным конти-
нентальным окраинам. По периферии центральной
части Атлантического океана геосинклинальный ре-
жим прослеживается с триасово-юрского рубежа (T/
J), которому было свойственно широкомасштабное
замещение континентальной коры океанической и
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Рис. 31.  Распределение мощностей (в км) осадков ме-
зозоя  и  кайнозоя  на Атлантической подводной  окраи-
не Северо-Американского материка (по Дж .Ф.Дьюи  и
Дж .М .Берду, 1972).
1 - осадки  (на  профиле);  2  - гранитный  слой  континенталь-
ной  коры;  3 - океаническая  кора;  4 - мантия . Цифры на про-
филе отвечают скоростям  продольных  сейсмических  волн (в
м /с) .

развитие офиолитовой формации с последующим ус-
тановлением устойчивого накопления карбонатно-
терригенных отложений (рис. 31), продолжающегося
и в настоящее время. Для южной и северной частей
Атлантического океана переломными рубежами
были границы юры и мела (J/K) и мела и палеогена
(K/  ) соответственно. Разновозрастные структуры
Атлантики позволяют рассматривать ее как сово-
купность трех океанов, разделяющихся, согласно
Ю.М.Пущаровскому (1995), демаркационными раз-
ломными зонами Романш и Чарли Гиббс. Характер-
но, что во всех трех структурных зонах широко рас-
пространена вторичная океаническая кора, образо-
вавшаяся в результате гипербазитового и базитово-
го магматического замещения складчатой сиаличес-
кой коры палеозойского и докембрийского возраста.
Об этом можно судить по обилию останцов этой
коры, распространенной не только по периферии, но
и в центральной части Атлантического океана, в том
числе и в пределах его срединного хребта (рис. 32).

По данным (Трухалев и др., 2000) блоки древ-
них докембрийских (преобладающих) и фанерозой-
ских образований выявлены и в пределах Срединно-
Атлантического хребта (САХ) на значительных его
отрезках: 23-26° с.ш. и 14-15° ю.ш. Наиболее точные
датировки получены по цирконам из троктолитов в
скважинах 922А и 923А Pb-Pb-изохронным и U-Pb-
методами: 1623-1722 млн лет и 301-330 млн лет. Воз-
раст гранито-гнейса из района 26° с.ш. составляет
1653-1687 млн лет, а возраст его протолита - 2.6 млрд
лет (U-Pb и Sm-Nd  методы). Докембрийские цифры
возраста получены также по породам, драгирован-
ным в районе 11-14° ю.ш. – 2.5-2.6 млрд лет и 1.8-1.9
млрд лет (Pb-Pb определения по цирконам). Докемб-
рийские породы подверглись неоднократным нало-
женным метаморфическим преобразованиям в ин-
тервалах возрастов 490-650, 260-330, 150-170 и 110-
125 млн лет. Все эти находки свидетельствуют об об-
разовании Атлантического океана в значительной
мере путем замещения древнего складчатого подня-
тия, интрудированного базитами и гипербазитами.
Аналогичные представления высказывались многи-
ми авторами (Пейве, 1975; Долгинов, 1979; Беляцкий
и др., 1997).

Огромные реликтовые блоки складчатой кон-
тинентальной коры выявляются в океаническом
ложе на самом юге Атлантики в районе Фолклендс-
ких островов и на южных окраинах океанов Индий-
ского (о.Кергелен) и Тихого (о.Чатам). Все они со-
здают аномальное строение океанической коры,
нормальная мощность которой, равная 8-10 км, воз-
растает в их пределах до 20-30 км. Они относятся к
реликтовым структурам, унаследованным вторич-
ными океанами от замещенной ими океанической
коры. Однако утолщения океанической коры могут

_P
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Рис.  32.  Схема геологического  строения  ложа  Атлантического океана  и  его  континентального складчатого
обрамления . Составлена с использованием данных (Макаренко, 1993, 1995; Пущаровский , 1994).
1-4 - складчатая континентальная кора: 1 - докембрийская с направлениями простирания складчатых структур, 2 - палеозойская,
3 - мезозойская, 4 - реликтовые фрагменты континентальной коры в океаническом ложе (реликты островных дуг); 5-8 - толеито-
вые базальты и долериты океанического ложа: 5 - юрские, 6 - меловые, 7 - палеогеновые, 8 -  неогеновые; 9 - щелочные базальты
тех же возрастов; 10 - срединно-океаническая спрединговая структура и трансформные разломы; 11 - отмершие спрединговые
структуры; 12 - геосинклинальные котловины.
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быть и новообразованными, генетически обуслов-
ленными наложенным на океанические плиты вулка-
низмом, развитие щелочного уклона которого неиз-
менно сопровождается утолщением коры и воздыма-
нием ее поверхности с образованием подводных
хребтов, островных архипелагов и куполовидных
поднятий, например в структурах Гавайского и Им-
ператорского хребтов. В структурном районирова-
нии океанического ложа и те, и другие, по существу
противоположные, образования объединяются об-
щим термином “асейсмичные плато” (поднятия с
утолщенной корой), сводка которых приводится на
рис. 33. Он охватывает эти поднятия далеко не пол-
но, но вполне отражает сложность строения ложа
Мирового океана, маломощная кора которого (8-10
км) на огромных пространствах осложняется подня-
тиями с аномально утолщенной корой. Обзор этих
поднятий с приведением данных по мощности в них
коры приводится в работах В.В.Ревердатто и
В.В.Хлестова. В Арктическом (Северном Ледовитом)
океане мощности 15-30 км установлены на Чукотс-
ком поднятии и в подводных хребтах Менделеева и
Ломоносова. В Атлантическом океане к фрагментам
континентальной коры с мощностью около 40 км от-
носится Исландия, значительные мощности коры
свойственны поднятиям Роколл, Бермудской зоны,

Азорского плато, зоны о-вов Зеленого Мыса, Ан-
тильской, Рио-Гранде, Мальвинской и Китового
хребта. В Индийском океане повышенные мощности
земной коры (до 20-30 км) отмечаются к северо-восто-
ку от Мадагаскара, вблизи южной окраины Африки,
в Маскаренском хребте (Сейшельские острова), в юж-
ной части Западно-Австралийской котловины и в
районе острова Кергелен. В Тихом океане нормаль-
ная океаническая кора распространена только в вос-
точном секторе, в котором располагается Восточно-
Тихоокеанский хребет, тогда как весь его обширный
Западно-Тихоокеанский регион характеризуется ко-
рой, мощность которой больше 11 км. В нем выделя-
ется множество поднятий с аномально утолщенной
(15-25 км) корой (поднятия Шатского, Хесса, Магел-
лана, Манихики, Онтонг-Джава и др.). Аналогичны
поднятия вдоль Американского побережья Тихого
океана: Чилийское, Наска и др. К востоку от Австра-
лии простираются Фиджийское и Новозеландское
плато, которые в той или иной мере могут охваты-
ваться океанизацией и представлять особый тип
фрагментов континентальной коры в океанах – пла-
тобазальтовые покровы, погребенные в океаничес-
кие пучины. К таким относятся базальтовые лавы
плато Роколл (Rockall) на севере Атлантики, Керге-
лен на юге Индийского океана, Карибское плато.

Рис. 33.  Распространение  асейсмичных плато (черное) в океанах (Storetwedt, 1997).
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Платобазальты, как определенный тип ба-
зальтов, отличающийся от базальтов срединно-океа-
нических хребтов, характеризуется повышенной же-
лезистостью, наличием вкрапленников плагиоклаза,
авгита, пижонита и оливина, пористой текстурой,
свидетельствующей о трещинных излияниях на зем-
ную поверхность или в мелководье, и обогащеннос-
тью K, Rb, Ba, Sr, Cs, U, Th. Наличие их в океанах в
сочетании с реликтами континентальной коры явля-
ется прямым свидетельством распространения океа-
низации на континентальные трапповые формации.
Однако базальты, сходные петрографически с плато-
базальтами, могут возникать и в развитии океани-
ческого магматизма в режиме воздымающихся под-
водных хребтов и островных архипелагов. Поэтому
только петрографической диагностики “океаничес-
ких платобазальтов” недостаточно для таких катего-
рических утверждений как “все платобазальты, изве-
стные в океане, были сформированы на суше или на
мелководье и испытали интенсивное погружение до
3-4 км” (Фролова, Бурикова, 2000, с. 220). Соответ-
ственно нельзя согласиться с распространением ци-
тируемыми авторами представлений о первично
континентальном происхождении таких океаничес-
ких поднятий, в которых реликты континентальной
коры надежно не установлены: “поднятия Атульяс,
Шатского, Онтонг-Джава, хребты Маскаренский,
Наска, 90° и др.” (Фролова, Бурикова, 2000, с. 219).
Базальтовые покровы этих поднятий вполне могут
представлять океанический магматизм, наложенный
на плиты, сформировавшиеся в предшествующие
(спрединговые) стадии формирования океаническо-
го ложа. В пользу этого заключения может использо-
ваться и отчетливо устанавливаемый в них щелоч-
ной уклон магматизма, неизменно сопровождающий
формирование асейсмичных вулканических подня-
тий в океанах. На схеме (рис. 34) предлагается вари-
ант разделения асейсмичных поднятий ложа Миро-
вого океана на реликтовые (апоконтинентальные) и
новообразованные. Реликтовые поднятия обуслов-
лены наличием в коре вторичных океанов фрагмен-
тов континентальной коры, в том числе и перекры-
тых платобазальтами. В противоположность им но-
вообразованные поднятия связаны своим происхож-
дением с вулканической активизацией океанических
литосферных плит, которая начинается образовани-
ем в них рифтогенных прогибов с трещинными изли-
яниями толеитовых базальтов, которые затем под-
вергаются инверсии и воздыманию, сопровождаю-
щим развитие щелочного уклона в магматизме. Эти
циклы могут повторяться и приводить к возникнове-
нию обширных поднятий океанического ложа, ха-
рактеризующихся утолщенной корой. На схеме вид-
но, что реликтовых фрагментов континентальной
коры в океанах значительно больше, чем новообра-

зованных поднятий, которые ограничены большей
частью только Тихим океаном. Объясняется это тем,
что Тихий океан длительно сохранял активное со-
стояние в продолжение мезозоя и палеогена, форми-
руя свое складчатое обрамление. Только в неогене в
совмещении с продолжением орогенного развития
началось разрушение его складчатого обрамления,
причем весьма ограниченно, с образованием окраин-
ных морей в северной и западной окраинах. В отли-
чие от Тихого океана активное развитие всех других
океанов (Атлантического, Индийского и Антаркти-
ческого) большей частью завершилось в палеозое,
давая начало экстенсивной океанизации континен-
тальной коры в ходе формирования их пассивных
континентальных окраин. На схеме наглядно выра-
жено характерное для этих окраин срезание океани-
ческими границами складчатых структур континен-
тов, продолжение которых часто прослеживается в
реликтовых останцах континентальной коры во вто-
ричных океанах. В отличие от них на активных кон-
тинентальных окраинах прослеживается большей
частью согласное залегание складчатых структур
континентов с границами океанов, их краевыми ва-
лами и глубоководными желобами, что отражает от-
сутствие океанизации континентальной коры на
этих границах.

Как отмечалось, эволюция земной коры начи-
налась около 3.8 млрд лет тому назад с формирова-
ния в Мировом океане первичных складчатых ядер
континентов, которые затем импульсивно разраста-
лись с образованием все более молодых складчатых
поясов. Складчатые пояса закладывались большей
частью дискордантно по отношению к ранее образо-
ванным структурам, что отражает экстенсивное раз-
рушение ранее образованной континентальной коры
и замещение ее корой вторичных океанов и траппо-
выми формациями, фиксирующими дискордантное
заложение каждой новой эвгеосинклинали на пас-
сивных континентальных окраинах. Последующее
длительное миогеосинклинальное развитие конти-
нентальных окраин сопрягалось со слабой спредин-
говой активностью океанов. Спрединговое расшире-
ние океанического ложа в геосинклинальные перио-
ды компенсировалось углублением геосинклиналь-
ных трогов, компенсируемых отложением карбонат-
но-терригенных осадков, сносимых с континентов.
Ситуация резко изменялась с переходом к импульсам
диастрофизма, усиления спрединговой активности
океанов и стремительным движением океанических
плит, сминающих в складки осадки, накопившиеся в
геосинклинальных котловинах на пассивных конти-
нентальных окраинах. В результате подобного рода
циклов с глубокого докембрия в земной коре перио-
дически формировались складчатые пояса, с образо-
ванием которых пассивные континентальные окраи-
ны превращались в орогенные, эндогенно активные
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с высокой сейсмичностью и эксплозивным андези-
товым вулканизмом. Восточная, северная и запад-
ная окраины Тихого океана еще сохранили актив-
ное состояние, тогда как на его южной окраине и на
окраинах всех других континентов воцарился пас-
сивный миогеосинклинальный режим накопления
карбонатно-терригенных отложений. Процесс охва-
тил и активные окраины Тихого океана (северную и
западную). В тылу их орогенных поясов (на конти-
нентальном обрамлении) развивались окраинные
моря (Берингово, Охотское, Японское, Филиппинс-
кое, Коралловое и др.), в результате чего активные
вулканические пояса оказались на островных дугах,
характеризующихся сокращенной мощностью коры.
В окраинных морях представлены все стадии заме-
щения континентальной коры вторичной океаничес-
кой.

Структуры окраинных морей, где наиболее
наглядно выражены процессы ее формирования, раз-
вились на основе рифтогенных расколов континен-
тальной коры в тылу (на континентальной стороне)
поясов орогенного воздымания, сопровождаемого
эксплозивным андезитовым вулканизмом. При об-
разовании окраинных морей реликты складчатых
поясов образуют островные дуги, вулканы которых
сопрягаются с поясами очагов землетрясений уме-
ренной глубины.

Расколы имеют рифтовую природу и транс-
формируются в своем развитии в спрединговые зоны
конвективной природы, по которым происходит
раздвижение и замещение складчатой коры мантий-
ными расплавами, что сопровождается уменьшением
ее мощности (воздыманием мантии). Этот процесс
сходен с образованием лунных и марсианских морей,
сопровождаясь образованием вулканических депрес-
сий, но осуществляется не в первично коровом суб-
страте, а в складчатой коре континентов.

Спрединговые зоны окраинных морей, как и в
структурах обновления океанической коры, имеют

комплексную природу. Их спрединговый характер
проявляется отодвиганием от континентов островных
дуг, которые приобретают вследствие этого свой-
ственный им изгиб в сторону океанов. Горизонталь-
ное смещение доказывается методом интерферомет-
рии, определяющей движение островных дуг в сторо-
ну океанов с небольшой скоростью порядка 2 см/год
(Картер, Робертсон, 1987). Однако ведущим процес-
сом образования окраинных морей неизменно являет-
ся “океанизация” складчатой континентальной коры
путем магматического замещения при внедрении в
нее основных и ультраосновных расплавов.

На этой основе рядом исследователей развива-
ется концепция мантийного диапира, внедряющего-
ся в земную кору, и подчеркивается антидромным
характером связанного с ним магматизма (Перчук,
1987; Фролова, Перчук, Бурикова, 1989), начинаю-
щегося с излияния кислых лав, что отличает его от
магматизма, с которым связано обновление океани-
ческой коры в срединных океанических хребтах. Од-
нако тот и другой типы магматизма сходны как в
своем апогее (максимуме прогибания морского дна)
при внедрении гипербазитов и образовании офиоли-
товой формации, так и в завершении, сопровождае-
мом щелочным уклоном магматизма.

Офиолитовая формация срединных хребтов в
океанах остается эмбриональной, не имеющей про-
должения в развитии эвгеосинклинального процесса,
так как эти структуры удалены от континентальных
областей сноса терригенного материала. В отличие
от них офиолитовые формации окраинных морей
дают начало накоплению геосинклинальных толщ,
свойственных пассивным континентальным окраи-
нам. Вулканизм окраинных морей, обладающий чер-
тами сходства с трапповыми формациями и корой
вторичных океанов, принципиально отличен как от
андезитового вулканизма орогенных поясов, так и
от магматизма океанического ложа.
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ГЛАВА III

 СКЛАДЧАТОЕ ОБРАМЛЕНИЕ ТИХОГО ОКЕАНА
И ВУЛКАНИЗМ  ОРОГЕННЫХ ПОДНЯТИЙ И

ВПАДИН ОКРАИННЫХ МОРЕЙ

На рис. 35 показаны основные черты строения
Тихого океана и его складчатого обрамления. В пре-
делах океанического ложа отражен возраст базаль-
тов литосферных плит (без осложнений их наложен-
ными вулканическими структурами). Это базальто-
вое ложе образует как бы фон разнообразного океа-
нического вулканизма, рассматриваемого в дальней-
шем. Показаны также полосовые магнитные анома-
лии, которые несмотря на фрагментарность отража-
ют спрединговый характер развития тихоокеанской
структуры. Они в общем согласны с простираниями
складчатых структур, обрамляющих океаническое
ложе. Это отражает вовлеченность литосферных оке-
анических плит в образование складчатых поясов,
периодически формировавшихся под их боковым
давлением на континентальных окраинах.

В геологической истории Земли, начало кото-
рой датируется возрастом 3.8 млрд лет, континен-
тальные окраины периодически становились облас-
тями накопления мощных геосинклинальных отло-
жений и обычно разделялись на две зоны – внутрен-
нюю (периконтинентальную) и внешнюю (периокеа-
ническую). Во внутренней зоне преобладало накоп-
ление карбонатно-терригенных отложений, а во
внешней (эвгеосинклинальной) зоне на ранних эта-
пах ее развития доминировали вулканогенные глу-
боководные отложения с кремнисто-глинистым и
граувакковым материалом. Характерно различие
этих двух зон также по составу глинистых отложе-
ний, которые во внутренних зонах отличаются от от-
ложений внешних зон более высоким калий-натрие-
вым отношением. Вулканогенные отложения эвгео-
синклинальных зон инъецировались базитами и ги-
пербазитами, образующими большей частью соглас-
ные залежи. Гипербазиты, входящие в их состав, раз-
деляются на плагиоклазовые, хромшпинелевые и пи-
роповые, в зависимости от глубинности питающих
их мантийных магматических очагов. С этими оча-
гами связаны и потоки трансмагматических флюи-
дов, поднимающихся вдоль глубинных разломов и

вызывающих ранний метаморфизм эвгеосинкли-
нальных комплексов: серпентинизацию гипербази-
тов, зеленокаменный (хлоритовый) и глаукофано-
вый метаморфизм.

Складчатость геосинклинальных отложений
возникает под боковым давлением литосферных оке-
анических плит. Поэтому ее развитие начинается с
периокеанических эвгеосинклинальных зон, распро-
страняясь затем на карбонатно-терригенные зоны,
находящиеся ближе к континентам. В этой же после-
довательности осуществляется и дальнейший пере-
ход к орогенному этапу эволюции складчатых по-
ясов. В отличие от ранних этапов горизонтальных
дислокаций, орогенезу свойственны вертикальные
восходящие движения. Вулканизм приобретает анде-
зитовый характер, а в глубинных зонах развивается
гранитный плутонизм, сопровождаемый широкими
метаморфическими преобразованиями пород. Все
эти свойственные орогенезу процессы получают раз-
витие во внутренней (периконтинентальной ) склад-
чатой зоне, а во внешней эвгеосинклинальной зоне
сохраняется режим ранней стадии и прослеживается
только ограниченное по масштабу, но относительно
раннее по времени развития наложение гранитного
магматизма. Правда при экстенсивном развитии гра-
нитизации различие внешней и внутренней зон может
существенно затушевываться. В общем же случае оно
сохраняется и прослеживается на различных уровнях
эрозионного среза складчатых поясов. В наибольшем
выражении это различие прослеживается в Тихооке-
анском подвижном поясе. В слабо эродированных
структурах этого пояса внутренние собственно оро-
генные зоны представлены молодыми субвулканичес-
кими гранитами и современным андезитовым вулка-
низмом. Они четко отделяются от внешних эвгеосинк-
линальных зон, как например, в Алеутской островной
дуге. Внешняя сланцево-граувакковая сложнодисло-
цированная офиолитовая зона в этой структуре со-
держит интрузивы перидотитов (п-ов Кенай, о-ва
Санак) и габбро. Интрузивы плагиогранитов палео-
генового (эоцен-олигоценового) возраста описаны в
ней на островах Кадьяк, Семиды, Шумагина и др. В
отличие от них во внутренней зоне интрузивы пред-
ставлены гранитами нормального ряда и более мо-
лодого неогенового (миоцен-плиоценового) возрас-

Рис. 35.  Схема размещения  разновозрастных геоструктурных зон Тихого океана и его складчатого обрамления
(по М .А.Мишкину) .
1-5 - складчатые комплексы:  1  - архейские,  2  - протерозойские,  3 - палеозойские,  4  - мезозойские, 5  - кайнозойские;  6  -
геосинклинальные котловины  с базальтовым  основанием ; 7  - глубоководные желоба ; 8-11 - базальты океанического ложа :
8 - юрские, 9  - меловые, 10 - кайнозойские, 11 - срединно-океанические хребты (зоны плиоценового и современного подвод-
ного базальтового вулканизма); 12 - краевые валы;  13 - зоны современного наземного андезитового и андезибазальтового
вулканизма;  14  - направления полосовых  магнитных  аномалий .  Штриховка  палеозойских  и  мезозойских  складчатых по-
ясов  на  континентах  несколько  сгущена относительно  окружающих их  морей .
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та (мыс Хуглас, бухты Уайд-Бей, Куюнта, Бельковс-
кого и др.). Андезитовый вулканизм этой зоны отра-
жает ее современную орогенную активность.

Рассмотренное строение Алеутской дуги ти-
пично для геологической позиции современного ан-
дезитового вулканизма Тихоокеанского пояса,
структуры которого отделены от глубоководных же-
лобов офиолитовыми формациями внешних зон. С
увеличением глубины эрозионного среза в мезозойс-
ких, палеозойских и более древних складчатых по-
ясах, обрамляющих Тихий океан, зоны андезитового
вулканизма сменяются гранитными батолитами и
затем гранито-гнейсовыми метаморфическими ком-
плексами. Параллельно с этим во внешних зонах по-
лучают распространение метаморфические произ-
водные офиолитовых формаций - зеленые и голубые
сланцы и плагиогнейсово-амфиболитовые комплек-
сы. В совокупности внутренняя и внешняя зоны об-
разуют так называемые парные метаморфические
пояса (Miyashiro, 1973), представляющие характер-
ную особенность геологического строения складча-
того обрамления Тихого океана. Примером глубоко
метаморфизованного офиолитового комплекса слу-
жит францисканская формация, представляющая
внутреннюю зону парного пояса, отделенная разло-
мом, падающим под континент, от внешней зоны,
представленной огромным гранитным батолитом,
прорывающим терригенные отложения. Терригенно-
вулканогенные отложения францисканской форма-
ции инъецированы перидотитами, гранатовыми пи-
роксенитами и эклогитами, которые совместно с
ними сложно дислоцированы, метаморфизованы и
отчасти замещены метаморфическими производны-
ми, среди которых характерными являются альман-
диновые глаукофановые (голубые) сланцы. Глауко-
фан-сланцевый метаморфизм является типичным для
офиолитовых формаций эклогит-перидотитового
типа (Маракушев и др., 2000), развивавшимся в об-
рамлении Тихого океана в составе парных метамор-
фических поясов в широком возрастном диапазоне
(рис. 36). Ими фиксируются этапы последовательно-
го разрастания складчатого обрамления Тихого оке-
ана за счет его океанической впадины.

Высокой спрединговой активностью океанов
создавались не только складчатость с образованием
подвижных поясов по их периферии, но и их ороген-
ное воздымание, завершающее фазы диастрофизма и
сопровождаемое андезитовым вулканизмом и интру-
зивным гранитным магматизмом. Быстрое движение
океанических литосферных плит в сторону конти-
нентов происходит в Тихом океане и в настоящее
время, определяя орогенное развитие его континен-
тальных окраин, сопровождаемое эксплозивным ан-
дезитовым вулканизмом и развитием гранитов в глу-
бинных зонах.

В эволюции континентальных окраин форми-
рование складчатых поясов и их орогенное воздыма-
ние приходят на смену рифтогенному режиму эвгео-
синклиналей, сходному с океаническим по его воз-
можности относительно легкой миграции водород-
ных флюидов, восходящих из жидкого ядра Земли
(Маракушев, 1999). Орогенный режим противополо-
жен рифтогенному. Ему свойственна обстановка
сжатия, возникающая на континентальных окраинах
под давлением океанических литосферных плит. Эта
обстановка затрудняет флюидную миграцию, спо-
собствует скоплению в глубинных зонах восстанов-
ленных флюидов, которые при метастабильной ак-
кумуляции в них энергоемких соединений, мигриру-
ющих из жидкого земного ядра, порождают взрывы
огромной мощности, представляющие собой очаги
землетрясений. К энергоемким веществам относятся
соединения углерода, азота, характеризующиеся по-
ложительной энтальпией образования (∆ 0

298H  кДж):
CH2 (3765), CH (142), CH3 (32), NO (902), CCl (132),
CF (74), CN (109), CHN (31) и др. (Карапетьянц, Ка-
рапетьянц, 1968). Реакции диспропорционирования
компонентов с участием подобных соединений со-
провождаются освобождением огромной энергии (в
кДж): 2CH2=CH4+C, ∆ 0

298H =-7605; CH2+H2=CH4,
∆ 0

298H =-3840. Взрывная природа землетрясений
предполагалась многими авторами (Семененко,
1990; Шаров, 1992; Маракушев, Богатырев и др.,
1993; Zubkov, Karpov, 1993). Взрывной характер вос-
ходящих флюидных струй может возникать вероят-

Рис. 36.  Схема размещения  метаморфических зон  северо-западной части Тихого океана и  его континентально-
го  обрамления ..
1 - метаморфические зоны   ранней  (догранитной )  стадии  ра звития   складчатых комплексов ;  2  - метаморфические  зоны
ранней  стадии  развития   складчатых комплексов  с наложенным  гранитоидным  магматизмом  и  метаморфизмом ;  3  - мета -
морфические зоны  стадии  становления гранитоидов;  4 - докембрийские метаморфические зоны калиевого  ряда ; 5 - докемб-
рийские метаморфические зоны  калий -натриевого ряда ; 6 - предполагаемое продолжение метаморфических  зон;  7 - грани -
тоиды;  8  - ультраосновные породы ;  9  - места  находок  галек гнейсов  в  пределах  Курильских  островов ;  10  - направление
простирания  основных структур; 11  - граница  докембрийского  континентального  обрамления  (пунктир  - предполагаемое
продолжение); 12 - номера  метаморфических  зон (соответствуют номерам зон на рис.11 (Маракушев и др.,  1971): 2 - Кара-
гинская ,  8  - Хатырская ,  9  - Пекульнейская ,  10  - Сусунайская ,  11  - Камуикотан ,  20  - Пенжинская ,  21  - Ганальская ,  22  -
Восточно-Сахалинская,  33 - Срединная , 34 - Хидака , 71 - Тайгоносская,  72 - Омолонская,  74 - Чукотская , 75 - Колымская,
86  - Охотская.
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Глава III44

нее всего в динамике метастабильного накопления
тяжелых углеводородов, устойчивых, по-видимому,
только в условиях грандиозных температуры и дав-
ления, свойственных жидкому земному ядру.

Согласно термодинамическим расчетам (Кар-
пов и др., 1998, с. 754) “энергетическая емкость тяже-
лых углеводородов сопоставима с тринитратолуо-
лом”. Их метастабильные скопления могут сопро-
вождаться взрывами в изохорических условиях с
“высвобождением энергии, равной 1018-1022 эрг”. В
восходящих из ядра водородных флюидных струях
тяжелые углеводороды должны вытесняться мета-
ном. Однако нельзя исключить метастабильную вос-
ходящую миграцию тяжелых углеводородов из зем-
ного ядра и даже метастабильное образование их во
флюидах в результате эндотермических реакций,
стимулированных снижением давления и селектив-
ной потерей флюидами водорода CH4→CH2+H2. Во
всяком случае, мощная эксплозивность восходящих
из ядра флюидных потоков кажется наиболее веро-
ятной причиной глубинных землетрясений, очаги
которых охватывают всю тектоносферу Земли, рас-
пространяясь до глубины 700 км. Самые глубинные
землетрясения сопряжены с апогеем орогенного
воздымания складчатых поясов, максимальным
утолщением земной коры, которое в Центральных
Андах достигает 70 км. В результате образуются
так называемые корни гор, глубоко вдающиеся в
ультраосновную плотную мантию. Это нарушало
изостазию и было причиной вертикального (оро-
генного) воздымания складчатых поясов. Причи-
ной утолщения коры помимо тектонического ску-
чивания, сопровождавшего складчатость слоистых
отложений, были экстенсивная гранитизация глу-
бинных зон коры и дебазификация подстилающей
ее мантии на большую глубину. Природа этих гран-
диозных преобразований земной коры и мантии
раскрывается в сопряженности их с развитием оча-
гов глубинных землетрясений, отражающих вовле-
ченность в эти процессы по существу всей тектонос-
феры Земли до глубины порядка 700 км. Гигантские
флюидные скопления в тектоносфере, не имеющие
выходов на поверхность, свойственных рифтоген-
ной обстановке, в условиях орогенного сжатия по-
падали в режим последовательного возрастания
флюидного давления. Флюидные компоненты этих
глубинных очагов образовывали восходящие пото-
ки (медленно фильтрующиеся колонны). Они про-
сачивались через мантийный субстрат, используя
для этого межзерновые пространства. Это создава-
ло обстановку, благоприятную для селективной
миграции из флюидных потоков водорода, как наи-
более подвижного компонента. В результате во
флюидах усиливалась роль углекислотных компо-
нентов: H2+3CO=2C+H2CO3, что стимулировало эк-

стракцию из мантийного субстрата металлов, обра-
зующих стабильные углекислотные компоненты.
Эта тенденция ярко выражена у урана, который
легко образует углекислые [UO(CO3)3]

2- и углекисло-
хлоридные [UO(CO3)Cl2]

2- комплексы, а также со-
единения их с калием K2[UO(CO3)3], хорошо раство-
римые в воде. Обогащение флюидов углекислотой и
калием повышало их экстракционную способность
в отношении кремния и алюминия, способствуя тем
самым развитию широкомасштабного деплетиро-
вания перидотитовой континентальной мантии, ее
дунитизации.

Уплотненный в результате этого грандиозно-
го процесса мантийный субстрат, образующий дуни-
товые корни континентов, геофизически прослежи-
вается до глубин 400-650 км (Gordan, 1979). Его от-
ражением служит широкомасштабная гранитизация
складчатых поясов на орогенной стадии их развития,
определившая в конечном итоге двухслойное строе-
ние континентальной земной коры, а также грандиоз-
ное увеличение ее мощности с образованием “корней”
гор, обусловленное дебазификацией подстилающей
мантии. И тем не менее, они обладают примерно оди-
наковым тепловым потоком, близким к среднему для
земной коры (1.44·10-6 кал/см2·сек). Это тепло, генери-
руемое главным образом ураном, торием и калием,
теряется Землей путем теплопроводности совместно
с радиогенными газами. Из этого следует важный
вывод о том, что исходящие из ядра водородные
флюидные потоки, под воздействием которых про-
исходили разнообразные преобразования в мантии и
земной коре на континентах и в океанах, в глобаль-
ном аспекте осуществляли только перенос урана, то-
рия и калия из мантии в складчатую континенталь-
ную земную кору, в значительной части сложенную
гранитным слоем с высокой концентрацией в нем ра-
диоактивных элементов (мас. %): K=3.34, Th=1.8.10-3,
U=3.5·10-4.

В нижнем слое континентальной коры и в тон-
кой океанической коре, которые представлены ос-
новными породами, радиоактивных элементов зна-
чительно меньше (K=0.83, Th=3·10-4, U=5·10-5). Еще
меньше их и в мантийных ультраосновных породах
(K=3·10-2, Th=5·10-7, U=3·10-7). Именно из ультраос-
новной мантии радиоактивные элементы привноси-
лись глубинными флюидами при формировании гра-
нито-гнейсового слоя континентальной земной коры
в складчатых поясах ее орогенного развития. Равен-
ство континентального и океанического тепловых
потоков является прямым свидетельством отсут-
ствия привноса U, Th, K при концентрации радиоак-
тивных элементов в региональных процессах грани-
тизации складчатой континентальной коры.

В центральных Андах вулканические проявле-
ния представлены полностью андезитами и земная
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Рис. 37. Оси  островных дуг в районе Японских остро-
вов и  схема  геосинклинального развития  дуги  Хонсю
(М .Исикава, 1972).
Дуги:  I - Курильская,  II  - Идзу-Бонинская,  III  - Рюкю ,  IV -
Хидака-Сахалинская,  V - Хонсю  (V1 -ось  древнейшего  оро-
генеза Акиоси, V2 - ось  орогенеза Сакава, V3 - ось  новейше-
го  горообразования ) .
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кора имеет максимальную мощность. На всех других
континентальных окраинах андезитовый вулканизм
вытесняется базальтовым, что коррелируется с
уменьшением мощности земной коры, обусловлен-
ным ее так называемой “глубинной эрозией”. Вытес-
нение на глубине орогенного магматизма рифтоген-
ным с развитием гипербазитового замещения земной
коры происходит в результате ослабления воздей-
ствия океанических плит на континентальные окраи-
ны, начиная с глубинных зон. Об этом можно судить
по снижению глубины очагов землетрясений, так как
развитие глубинного рифтогенеза снижает глубину
образования эксплозивных флюидных скоплений,
намечая фокальную очаговую сейсмическую зону,
типичную для активных континетальных окраин.
Характерным проявлением рифтогенеза служит об-
разование окраинных морей, отделяющих от конти-
нентов континентальные окраины в виде островных
дуг. Орогенные пояса на них становятся реликтовы-
ми образованиями, вытесняемыми рифтогенезом с
характерной для него направленностью в сторону
превращения активных континентальных окраин в
пассивные. На наиболее крупных фрагментах конти-
нентальных окраин Тихого океана, таких как дуга
Хонсю (рис. 37), прослеживается как история разви-
тия древних орогенных этапов, смещающихся со вре-
менем в сторону океанической впадины, так и дис-

кордантное наложение на них структур новейших
орогенных поднятий, фиксируемых такими остро-
вными дугами, как Курильская, Идзу-Бонинская,
Рюкю, Хидака-Сахалинская, Хонсю. Характерно,
что на древней дуге Хонсю область самой перифери-
ческой складчатости (новейшего горообразования)
гармонично вписывается в систему неогеновой
складчатости и орогенеза, представленных в Ку-
рильской и Идзу-Бонинской островных дугах, охва-
ченных четвертичным рифтогенезом. Этой сопря-
женностью древних и молодых складчатых систем,
отчасти сохраняющихся в островных дугах, опреде-
ляется как характер современного вулканизма запад-
ной окраины Тихого океана (рис. 38), так и специфи-
ка ее сейсмичности (рис.39), определяемая сочетани-
ем землетрясений - глубокофокусных (300-650 км) и
умеренной глубинности (60-300 км).

В системах островных дуг особенно наглядно
выражено вытеснение в Тихоокеанском поясе оро-
генного режима активного развития сиалической
континентальной коры ее рифтогенной деструкци-
ей и базит-гипербазитовым замещением, в ходе ко-
торого базальтовый магматизм приобретал щелоч-
ной уклон с характерным возрастанием в базальтах
калий-натриевого отношения. При этом закономер-
но меняются все главнейшие характеристики остро-
вных дуг - глубина желобов, окаймляющих их со
стороны океана, и очагов связанных с ними земле-
трясений, а также специфики вулканизма, по кото-
рому островные дуги подразделяются на три типа
(рис. 40, табл. 9). Отчетливо выраженный щелочной
уклон рифтогенного магматизма отражает взаимо-
действие его с ультраосновным веществом мантии,
магматическое замещение которого смещает базаль-
товую эвтектику на температурный минимум щелоч-
ного базальта (Маракушев, 1987, 1988) с повышени-
ем в расплавах калий-натриевого отношения. Это
наглядно выражено на диаграмме (рис. 41), отража-
ющей принципиальное отличие рифтогенного (ман-
тийного) магматизма от орогенного (корового) маг-
матизма, определяемое температурными минимума-
ми - андезитовым (в вулканической фации) и гранит-
ным ( в плутонической фации). Это различие темпе-
ратурных минимумов связано с неодинаковым флю-
идным давлением, свойственным вулканической и
плутонической фациям. Его возрастание расширяет
поля кристаллизации полевых шпатов с соответству-
ющим смещением андезитового температурного ми-
нимума (60% SiO2) на гранитный (72% SiO2). Поэто-
му плутоническими аналогами андезитов в ороген-
ных поясах (Центральные Анды и др.) являются не
диориты или кварцевые диориты (их петрохимичес-
кие аналоги), а граниты, экстенсивно развивающие-
ся в их глубинах с селективным усвоением силикат-
ного материала земной коры.
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Наиболее флюидными в рифтогенном ряду по-
род, связанных своим происхождением с магмати-
ческим замещением гипербазитов, являются кимбер-
литы, отвечающие на диаграмме самой низкотемпе-
ратурной эвтектике, и их более щелочные аналоги -
лампроиты.

Лампроиты и кимберлиты закономерно впи-
сываются в общую систему развития щелочного маг-
матизма на платформах, представляя фацию наибо-
лее высокого флюидного давления, с ростом которо-
го щелочной магматизм приобретает все более кали-
евый характер. В противоположность им, развитие
щелочных магм в режиме сравнительно низкого
флюидного давления прослеживается в трубообраз-
ных кольцевых пироксенит-дунитовых интрузивах,
например, на Сибирской платформе (интрузивы
Кондер, Одихинча и др.), в которых дунитовые ядра
в различной мере замещены подщелоченными и ще-

лочными породами. Степень замещения прямо отра-
жает возрастание щелочности пород, обычно содер-
жащих останцы замещаемых дунитов и оливинитов.

Включения ультраосновных пород неизменно
появляются в эволюции вулканизма на переходе от
толеитовых базальтов к их субщелочным и щелоч-
ным типам. Это служит прямым доказательством
связи щелочного уклона в магматизме с магматичес-
ким замещением ультраосновного субстрата. В
складчатом обрамлении Тихого океана щелочной
уклон магматизма ярко проявляется во впадинах ок-
раинных морей, в которых с вытеснением толеитба-
зальтового магматизма связываются воздымания
морского ложа. Впадины окраинных морей пред-
ставляют собой миниатюрные модели фомирования
вторичных океанов, подобных Атлантическому оке-
ану, заместившему, по существу, всю южную конти-

Рис .  38 .  Размещение  главных
типов базальтов четвертичного
и  современного  вулканизма  в
Японии , Китае и  Корее (Х .Ку-
но, 1968).
1 - толеитовые базальты ;  2  - гли -
ноземистые базальты ;  3  -  щелоч -
ные оливиновые базальты; 4 - тре-
тичные щелочные оливиновые пла-
тоба зальты .
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Рис. 39. Эпицентры землетрясений, связанных с отде-
лением от континента Курильской и  Марианской ост-
ровных дуг  (Кропоткин , Ефремов, Макеев, 1987).
1-2 - зоны  землетрясений: глубокофокусных  (1) и  умеренной
глубины (2); 3 - глубоководный  желоб;  4-5  - фокусы земле-
трясений на глубинах 300-650 км (4) и 60-300 км (5).
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Рис. 40. Вулканические серии геодинамических типов
островных дуг (I, II, III), намеченные по калий-натро-
вому отношению  в породах с содержанием кремнезе-
ма 60%.
Названия дуг: 1 - Идзу-Бонинскя, 2 - Тонга, 3 - Курилы и Кам-
чатка, 4 - Северная Япония, 5 - Рюкю, 6 - Алеутская, 7 - Индо-
незийская, 8 - Эгейская, 9 - Сицилийская (Калабрия), 10 - Мак-
куори .

Глубина, км Содержание SiO2, мас.%
Типы

островных
дугНомер на

рис. 40 Дуги

желоба очагов
землетрясений 50 52 55 58 60

1 Идзу-Бонинская 11 600 0.215 0.210 0.205 0.210 0.217
2 Тонга 11 700 0.215 0.256 0.305 0.325 0.330 I
3 Курильская 10 600 0.300 0.323 0.345 0.360 0.370
4 Японская 11 600 0.160 0.215 0.287 0.340 0.360
5 Рюкю 7 300 0.380 0.412 0.440 0.455 0.460
6 Алеутская 8 300 0.227 0.276 0.340 0.400 0.440 II
7 Индонезийская 7 - 0.356 0.400 0.447 0.485 0.510
8 Эгейская 4 200 0.427 0.466 0.510 0.535 0.547
9 Сицилийская - 300 0.384 0.445 0.527 0.597 0.640 III
10 Маккуори - 100 0.455 0.520 0.602 0.675 0.720

Таблица  9 .  Отношение K2O/Na 2O (мас.% ) в  вулканических породах островных дуг  различного  типа  в
сопоставлении с глубиной  их океанических  желобов , максимальной глубиной  очагов  связанных с ними
землетрясений и предполагаемой скоростью конвергенции литосферных плит  (Miyashiro, 1972).
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нентальную окраину Тихого океана. Противополож-
ная (северная) окраина Тихого океана в значитель-
ной мере вытеснена морем Беринга, непосредственно
смыкающимся с Арктическим (Северным Ледови-
тым) океаном. На западе Тихий океан отделяется от
Азиатского континента островными дугами и окра-
инными морями, представляющими большое разно-
образие по степени “океанизации” континентальной
коры. Охотское море характеризуется хорошей со-
хранностью значительно утоненной складчатой кон-
тинентальной коры, которая полностью заместилась
океанической только в зоне, непосредственно при-
мыкающей к Курильской островной дуге, где обра-
зовалась глубокая геосинклинальная котловина. В
Японском море (рис. 42) развитие океанической
коры продвинулось значительно дальше, и конти-
нентальный субстрат сохранился только по перифе-
рии впадины и в отдельных изолированных блоках
(поднятия Ямато, Криштофовича, Пржевальского и
др.), разделенных геосинклинальными котловинами
с океаническим основанием (Хонсю, Цусимская,
Центральная). Характерную специфику вулканизма
Японского моря представляет его антидромность
(Фролова и др., 1989), обусловленная развитием в
начале вулканических циклов кислых и средних по-
род, сменяющихся затем базальтами, за которыми
после некоторого перерыва в вулканизме следуют
субщелочные и щелочные лавы, обычно с нодулями
гипербазитов. Такая последовательность, по-види-
мому, типична для вулканизма, сопровождающего
деструкцию континентальной складчатой сиаличес-
кой коры в результате ее гипербазитового и базито-
вого магматического замещения (Перчук, 1987).
Флюидный вынос сиалических компонентов конти-
нентальной земной коры, свойственный этим про-
цессам, проявляется их расплавной миграцией,
представленной кислыми и средними лавами, за из-
лияниями которых следуют базальты, сходные с ба-
зальтами траппов по несколько повышенному со-
держанию калия и связанных с ним химических эле-
ментов. Определенный рубеж в виде перерыва в
вулканизме окраинных морей отделяет излияния
базальтов от щелочного вулканизма, отличающего-
ся повышенной эксплозивностью. Он хорошо выра-
жен в щелочно-базитовой вулканической провинции
моря Беринга (Белый, 1995), в которой базальты с
повышенным содержанием калия и субщелочные
оливиновые базальты составляют 95-97% объема
вулканических извержений. За ними следуют излия-
ния базанитов, тефритов и нефелинитов с характер-
ными для щелочных пород включениями гипербази-
тов. Во включениях в базанитах и нефелинитах пре-
обладают лерцолиты при подчиненном значении ду-
нитов, расслоенных габбро, мегакристов анортокла-
за, глиноземистого клинопироксена, керсутита. В

Рис .  41 .Температурные  минимумы ,  реализующиеся
при  магматическом замещении  основной  магмой  уль-
траосновного и  кислого субстратов.
Штриховыми  стрелками  показано  возрастание флюидного
давления с переходом от субвулканических  к плутоническим
очаг ам .

Рис . 42 . Схема расположения  структур с различным
типом  земной  коры  впадины  Японского  моря  (по
Т .И .Фроловой ,  Ю .И .Коновалову,  1985) .
1-2 - континентальная  кора  обрамления  (1), ее блоки  в  пре-
делах  моря  (2); 3  - океаническая  кора;  4-6 - вулканические
серии:   нормальной  щелочности  (4), субщелочные (5), ще-
лочные (6).
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лейцит-оливиновых меланефелинитах наряду с пре-
обладающими во включениях лерцолитами (85%) со-
держатся гипербазиты, дуниты, шпинелевые клино-
пироксениты и множество обломков гигантских кри-
сталлов (клинопироксен, ильменит, ортопироксен,
биотит, керсутит) и гигантозернистых пород (пиро-
ксенитов, лерцолитов, оливиновых пироксенитов,
глиммеритов и др.). Все эти щелочные вулканические
породы, содержащие глубинные включения, отно-
сятся к поздним стадиям вулканического процесса с
характерной для них высокой эксплозивностью. Од-
нако имеются спокойные излияния оливиновых ме-

ланефелинитов, не содержащих глубинных включе-
ний. Изменение магматизма с возрастанием флюид-
ного давления в сторону ультраосновного состава,
наглядно выраженное на рассмотренной выше диаг-
рамме, в Беринговоморской привинции (рис.43) про-
явилось в образовании богатых оливином ультраос-
новных фоидитов (тефритов, меланефелинитов), в
том числе их лейцитовых разновидностей (мас. %):
SiO2-41.15, TiO2-4.23, Al2O3-12.16, (FeO+0.9Fe2O3)-
13.06, MnO-0.16, MgO-12.37, CaO-8.92, Na2O-3.71,
K2O-3.42, P2O5-0.76, Cr2O3-0.03, NiO-0.03 (Белый,
1995, с. 56). Они представлены преимущественно на

Рис. 43. Берингийская  вулканическая провинция  (схема составлена В.Ф.Белым с использованием работ Geologic
map of Alaska, 1980; Latest Cretaceous …,1994; Patton, 1973; Patton et al., 1989).
1-4 - Берингийская  вулканическая  провинция:  1  - граница  провинции;  2 ,3  - толеиты , щелочные базальты и базаниты (2а -
крупные лавовые поля, 2б  - поле фреатического  вулканизма;  3а  - отдельные вулканы  и  мелкие лавовые поля,  3б - местопо-
ложение поднятых драгой  образцов ); 4 - ультраосновные фоидиты  Чукотского полуострова ; 5-9  - Эскимосский  срединный
массив:  5 - предмезозойская  граница  срединного массива ,  6  - поднятия  дорифейского  кристаллического  фундамента,  час-
тично  или  полностью  перекрытого деформированными  палеозойскими  отложениями ,  7  - кайнозойские отложения  впадин
на массиве,  8 - раннемезозойская  Мечегменская  рифтовая  зона ,  9  - позднемезозойская Золотогорская рифтовая  зона;  10 -
позднепалеозойские-раннемезозойские краевые и внутренние (?) офиолитовые зоны ; 11 - ультрамафитовые интрузивы:  а -
ранне- и  среднемеловые на  Чукотском  полуострове (У  - усхэтвеемский ,  М  - матачингайский , К  - куюватхыргынский ,  Э  -
эргувеемский комплексы), б - мезозойские (без уточнения); 12-14 - складчатые системы  палеозоид (12), мезозоид (13), кай-
нозоид (14); 15  - Охотско-Чукотский  вулканогенный пояс; 16  - граница  континентального шельфа по  изобате 1000 м;  17 -
позднемеловая-кайнозойская  океаническая  кора  Алеутской  котловины .
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Чукотском полуострове. Их состав относительно
близок к кимберлитам и лампроитам, которые одна-
ко же принципиально отличны от них по глубинным
включениям. В рассматриваемых фоидитах включе-
ния представлены шпинелевыми перидотитами и
габбро, а в кимберлитах и лампроитах - хромит-пи-
роповыми перидотитами и эклогитами, в том числе
и алмазоносными.

Алмазоносный магматизм (Маракушев, 1985)
связан с очагами большой глубинности, в алмазо-
носной мантии, порождавшими интрузии пиропо-
вых перидотитов, гранатовых пироксенитов и экло-
гитов. Алмаз и его спутники в перечисленных поро-
дах относятся к интрателлурической минерализации,
возникавшей в этих очагах до внедрения алмазонос-
ных магм на более высокие уровни верхней мантии и
в земную кору, где происходила их окончательная
консолидация с образованием первичных алмазо-
носных интрузивов. Поэтому первичные алмазонос-
ные породы являются полифациальными, в них соче-
таются минеральные парагенезисы, сформировавши-
еся в необычайно широком диапазоне глубинности.
Интрузивы алмазоносных пироповых перидотитов,
пироксенитов и эклогитов, внедренные в основание
платформ, представляли субстрат для очагов вто-
ричных флюидных лампроитовых и кимберлитовых
магм, развивающихся путем их замещения с унасле-
дованием алмазной минерализации. Эти вторичные
алмазоносные породы внедрялись затем в платфор-
мы с образованием трубок взрыва. Зарождение глу-
бинных очагов происходило только в докембрийс-
кое время, как можно судить по очень древнему аб-
солютному возрасту минеральных включений в ал-
мазе, тогда как импульсы развития кимберлитового
и лампроитового магматизма периодически возоб-

новлялись с охватом огромного диапазона геологи-
ческого времени, иногда совмещаясь на одной терри-
тории. Например, в обрамлении древнего массива
Кимберли в Западной Австралии возраст кимберли-
товых и лампроитовых трубок варьирует от 1.8 млрд
лет до 20 млн лет. Внедрение гипербазитов в земную
кору, как из алмазной фации глубинности, так и из
малоглубинных магматических очагов, происходит
путем магматического замещения с выносом транс-

Примечание. 1-7 - средние значения состава  групп платобазальтов Дальнего  Востока; 8-10 - средние значения состава групп
базальтов  окраинно-континентальных  рифтов  Земли  (по  данным  А.Ф .Грачева ,  1987).

Таблица 10. Химический состав выделенных групп (таксонов) базальтов окраинно-континентальных рифтов
Земли и платобазальтов Дальнего Востока (по Э.Д. Голубевой).

1 (30) 2 (42) 3 (11) 4 (10) 5 (45) 6 (12) 7 (15) 8 (121) 9 (98) 10 (131)

SiO2 50.09 51.23 50.83 48.69 47.97 51.16 47.18 48.06 50.15 47.93
TiO2 1.53 1.80 1.61 1.91 1.95 1.87 1.92 2.24 1.62 2.99
Al2O3 15.47 15.88 17.89 16.89 16.27 17.05 14.44 15.44 15.98 13.64
FeO 11.41 10.19 10.11 11.48 10.93 9.84 11.39 10.84 10.21 13.06
MnO 0.17 0.15 0.16 0.16 0.16 0.16 0.19
MgO 7.23 6.91 5.60 6.11 7.97 4.48 9.82 7.05 7.07 6.06
CaO 8.04 7.73 7.97 7.17 8.04 6.32 8.18 9.02 8.72 10.24
Na2O 3.16 3.41 3.37 3.53 3.12 4.27 3.18 3.17 3.26 2.81
K2O 0.94 0.93 0.97 1.41 1.57 2.67 1.63 1.14 1.11 1.01
P2O5 0.36 0.36 0.43 0.50 0.51 0.76 0.62
Сумма 98.40 98.59 98.94 97.85 98.74 98.58 98.55 97.50 98.12 97.74
f 41.1 44.1 50.3 51.3 43.4 55.1 39.4 46.3 44.4 54.7

Рис. 44 . Петрохимические диаграммы  средних соста-
вов  главных  типов  базальтов  трапповых  формаций
Дальнего Востока (1-7) и  окраинно-континентальных
рифтовых структур (8-10) (табл. 10) с характерным для
них  повышенным содержанием калия  и  сиалическим
трендом дифференциации .
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магматическими флюидами огромной массы сиали-
ческого материала земной коры с соответствующим
сокращением ее мощности, что служит причиной об-
разования вулканических депрессий трапповых фор-
маций и окраинных морей, сопровождаемого возды-
манием поверхности Мохоровичича. В результате в
окраинных морях возникают депрессии с полным
вытеснением сиалической континентальной коры
новообразованной океанической корой.

Аналогия рифтогенных окраинных морей с
трапповыми формациями наглядно прослеживается
по средним составам базальтов, сопоставление кото-
рых приводится на диаграммах (рис. 44) и в табл. 10.
Их повышенная калийная щелочность характеризу-
ется высоким содержанием (выше 1 мас. %)
K2O+P2O5, а на треугольной диаграмме отчетливо
выражен тренд дифференциации базальтов этого
типа, обусловленный фракционированием оливина.
Этот тренд дифференциации можно назвать сиали-
ческим, так как он ведет к образованию средних и
кислых вулканических пород. В петрографической
литературе он часто называется боуэновским (по фа-
милии его первооткрывателя).

Специфика этого типа базальтов подчеркива-
лась В.В. Белым (1995) при изучении щелочно-ба-
зальтовой Берингийской провинции на основе сопо-
ставления ее с океанической щелочно-базальтовой
провинцией Гавайских островов: “среди лав Берин-
гийской провинции отсутствуют типичные для Га-
вайских вулканов толеитовые базальты (SiO2=47-
52%, Na2O+K2O=3.0-4.7%) (Белый, 1995, с. 55) с со-
держанием K2O ниже 0.5%”. И действительно, обоб-
щение данных по базальтам Мирового океана, пред-
ставленное в табл. 11 и на петрохимических диаг-
раммах (рис. 45), выявляет их принципиально иной
тип, как по низкому (0.0-1.0 мас.%) содержанию сум-
мы K2O+P2O5, так и по главному тренду кристалли-
зационной дифференциации, связанному преимуще-
ственно с фракционированием плагиоклаза, кото-
рый можно назвать ферробазальтовым. По фамилии
его первооткрывателя он называется феннеровским.
Относительная близость его рассмотренному выше
тренду лунных магматических пород позволяет рас-

Рис. 45 . Петрохимическая  диаграмма базальтов  Ми-
рового  океана  с  характерным  для   них  ферробазаль-
товым трендом дифференциации .

Рис .  46 .  Парные  базальт -гипербази товыые
складчатые пояса Новой  Зеландии  пермского и
мелового возрастов (Challis, 1968).
В каждом поясе внешние, собственно офиолитовые (I)
зоны  представлены  дунит -гарцбургитовыми  хроми -
тоносными  гипербазитами и  толеитовыми  базальта -
ми с низким содержанием калия ,  а  внутренние зоны
(II)  - дунит  (оливинит)-клинопироксенитовыми  инт-
рузивами и  базальтами  с повышенным  содержанием
калия .
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сматривать ферробазальтовый тренд как более при-
митивный, свойственный базальтам низкой щелоч-
ности. Наметившееся различие базальтов двух типов
по содержанию калия прослеживается и в базальт-
гипербазитовых складчатых поясах,что отражает ге-
нетические связи базальтов с определенными типами
гипербазитов.

Проблема разделения гипербазитов на хроми-
тоносные, характеризующиеся хромит-шпинелевым
трендом акцессорных минералов, и платиноносные с
типичным для них хромшпинель-магнетитовым
трендом (Маракушев и др., 1992) имеет общегеоло-
гическое значение, выявленное при изучении офио-
литовых формаций в обрамлении Тихого океана. В
этом обрамлении широко распространены разновоз-
растные, так называемые парные складчатые гипер-
базитовые пояса, отражающие этапы разрастания
континетального обрамления за счет океанической
впадины: с уменьшением геологического возраста
прослеживается их смещение в сторону океана. При-
мер подобного рода парных поясов палеозойского и
мезозойского возрастов описан в Новой Зеландии
(Challis, 1968) (рис. 46). Внешнюю (фронтальную оке-
аническую) позицию занимают в них дунит-гарцбур-
гитовые хромитоносные гипербазиты (I) с характер-
ным для них залеганием в складчатых поясах, содер-
жащих бедные калием толеитовые базальты, а тыло-
вые зоны представлены дунит-клинопироксенитовы-
ми платиноносными комплексами (II) с базальтами
повышенной щелочности, более богатыми калием.
Характеризуемая этим примером прямая корреляция
щелочности гипербазитов и базальтов в парных по-
ясах на каждом рубеже геологической истории под-
черкивает океаническую природу хромитоносных
гипербазитовых формаций и континентальную при-
роду их платиноносных типов. Режим растяжения,
свойственный океаническим структурам и фиксируе-
мый толеитбазальтовым и дунит-гарцбургитовым
магматизмом, сменялся с переходом к структурам
сжатия щелочнобазальтовым и дунит-клинопироксе-
нитовым магматизмом с радикальным изменением
их металлогенической специализации. Эти соотно-
шения отражают ощелачивание мантийных магма-
тических очагов до их базит-гипербазитового рас-
слоения в связи с возрастанием в них флюидного
давления, стимулировавшего магматическое замеще-
ние мантийного субстрата со свойственным ему эф-
фектом повышения щелочности (Коржинский, 1959;
Маракушев, 1987). Обогащение ультрамафитовых
магм щелочами и сильными основаниями (CaO,
Na2O, K2O), порождает особые тренды дифференци-
ации, сопровождаемой концентрацией в магмах же-
леза, не связанного в структурах силикатов (свобод-
ного). Это связано с расширением в магмах ста-
бильности клинопироксена, вытесняющего орто-

пироксен, отличающийся более высокой железис-
тостостью. В несколько утрированном виде этот
процесс характеризуется реакцией MgFeSi2O6 +
+CaO = CaMgSi2O6 + FeO. В клинопироксене кон-
центрируются не только кальций, но и натрий, обра-
зующий эгириновый компонент, например, в дуни-
тах Кондерского массива, в ассоциации с ферропла-
тиной (Рудашевский и др., 1982).

Таким образом, гипербазиты образуют ряд
повышения их основности (щелочности) в последо-
вательности уменьшения роли ромбического пиро-
ксена (энстатита), вытесняемого клинопироксеном
(диопсидом и эгирин-диопсидом): гарцбургиты -
лерцолиты - верлиты (ассоциация дунитов и клино-
пироксенитов). Соответственно с этим изменяется и
состав базитов в направлении понижения магнези-
альности, содержания хрома, никеля и возрастания
железистости, щелочности (особенно в части содер-
жания калия), фосфора, редкоземельных металлов.

Различие двух ветвей калиевых и натриевых
базальтов имеет, следовательно, глубокие корни,
коррелируясь с формационным разделением гипер-
базитов на платиноносный и хромитоносный типы в
прямом отношении к разделу земной коры на конти-
нентальный и океанический типы. Действительно,
калиевые базальты, представленные наземными мел-
ководными излияниями типичны для трапповых
формаций на платформах, инъецированных плати-
ноносными дунит-клинопироксенитовыми кольце-
выми интрузивами. В противоположность им, ба-
зальты натриевой ветви входят в состав офиолито-
вых хромитоносных дунит-гарцбургитовых эвгео-
синклинальных поясов, находясь в них в ассоциации
с глубоководными отложениями (яшмами и др.). На-
триевая специфика базальтов этого типа усиливает-
ся специфической для офиолитовых поясов спилити-
зацией базальтов, зеленокаменным и глаукофано-
вым метаморфизмом. Во многих работах подчерки-
валась аналогия эвгеосинклинальных трогов на кон-
тинентальных окраинах со срединно-океаническими
рифтовыми структурами, в которых, по определе-
нию Х. Хесса, развиваются эмбриональные офиоли-
товые формации (Hess, 1965) с утоненной океаничес-
кой корой. Удаленность от областей сноса терриген-
ного материала препятствовала превращению их в
нормальные геосинклинали, создающие складчатые
пояса, но им также свойственны сложные дислока-
ции, образование метаморфических пород, обладаю-
щих сланцевыми текстурами, и инверсионные явле-
ния, превращающие глубокие троги в поднятия и
подводные хребты (рис. 47). О периодической смене
господствующего в срединных хребтах режима растя-
жения коры (спрединга) режимом сжатия свидетель-
ствует их высокая сейсмичность, выражающаяся при-
уроченностью к ним очагов землетрясений (рис. 48).
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Все сказанное относится, по-видимому, ко
всем другим подводным хребтам, куполовидным
поднятиям и островным архипелагам Тихого океана,
судя по характеру их инициального толеитбазальто-
вого магматизма. Однако они эволюционировали
значительно дальше срединно-океанических хребтов
в результате развития щелочного магматизма и пре-
вратились, по-существу, в противоположные асейс-
мичные структуры с нередко утолщенной вдвое оке-
анической корой. Такого типа утолщение океаничес-
кой коры представлено, например, в Гавайском ар-
хипелаге в Тихом океане. Выяснение природы асейс-
мичных платообразных поднятий, подводных хреб-
тов и островных архипелагов этой грандиозной
структуры Земли составляло главную задачу настоя-
щих исследований. В качестве показателей этой при-
роды ниже используется специфика вулканизма в ча-
сти возрастных соотношений вулканических извер-
жений, типизации базальтов по содержанию в них
калия и фосфора, трендам магматической дифферен-
циации, гомодромной или антидромной ее последо-
вательности.

Метаморфические зоны Тихого океана
Метаморфические проявления в ложе океана

приурочены к подводным океаническим хребтам и

поднятиям (Маракушев и др., 1971; Силантьев,
1995). Эти проявления связаны с зонами спрединга,
характеризуются регрессивным трендом метамор-
физма и обусловлены деятельностью восходящих и
нисходящих флюидных потоков, среди которых пре-
обладает нагретая морская вода. Это эмбриональ-
ные офиолитовые формации (серпентинизированные
перидотиты, спилиты, кремнистые радиоляриевые
сланцы, спилитизированные дайки и силлы диаба-
зов, габбро, анортозиты). В результате метаморфиз-
ма местами возникают плагиоклаз-амфиболовые по-
роды типа амфиболитов, актинолит-эпидот-хлорит-
альбитовые сланцы, отделенные зонами зеленока-
менных пород с цеолитами от базальтов и их туфов,
альбит-хлоритовые сланцы и спилиты. Метамор-
физм имеет натриевый характер, что устанавливает-
ся петрохимическими исследованиями во многих
случаях. Метаморфические породы обнажаются на
океаническом дне, по-видимому, в “эрозионных ок-
нах”, образовавшихся при воздымании хребтов
вдоль бортов рифтовых зон (срединных долин), сло-
женных молодыми базальтовыми потоками. Но глу-
бина эрозии едва ли превышала первые сотни мет-
ров. Метаморфизм носит малоглубинный (низко-
барный) характер (граница зеленосланцевой и цео-

Рис . 47 .  Фрагмент  рельефной  карты  дна  Тихого океана (Photo Hachette  "Gu idesBleus", Par is, from "Carte du
fond des oceans" by Tangue de Remur).

Рис. 48. Эпицентры землетрясений
Тихоокеанского региона за пери-
од 1961-1967 гг.  (Storetvedt, 1997),
фиксирующие  продолжающуюся
активность  воздымающихся  оро-
генных поясов (соответствуют  ан-
дезитовой  линии )  и  воздымания
океанических хребтов.
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литовой фаций), и при его интерпретации необходи-
мо учитывать давление водяного столба высотой в
несколько километров. Метаморфизм по времени,
по-видимому, совпадал с периодом растяжений, со-
провождавшихся образованием восходящих флюид-
ных потоков и магматическими внедрениями. В пе-
риоды воздымания хребтов вследствие коробления
океанической коры метаморфические породы под-
вергались интенсивному сжатию и приобретали от-
четливую сланцеватость. Метаморфизм, связанный с
океаническими рифтовыми долинами, несомненно,
не ограничивается верхними частями коры, распрос-
траняясь далеко в глубины Земли, с чем связано раз-
уплотнение под этими структурами не только коры,
но и мантии (скорость прохождения сейсмических
волн в мантии снижается с 8.1 до 7.5 км/сек). Воз-
можно, большую роль при этом играет серпентини-
зация перидотитов мантии, как предполагалось
Х. Хессом, а также их оталькование, хлоритизация и
амфиболитизация.

Неравновесность и локальность процессов
океанического метаморфизма коренным образом от-
личает метаморфические породы дна океана от реги-
онально метаморфизованных пород континенталь-
ных структур и островных дуг, минеральные преоб-
разования которых происходят полностью и по все-
му объему. Наличие среди продуктов изменения по-
род океанической коры различных фаций метамор-
физма, подчеркнутое многими исследователями, сви-
детельствует о зональном характере метаморфизма,
но в отличие от континентальных блоков возраста-
ние метаморфизма происходит в основном вглубь по
ненарушенному разрезу океанической коры. Пре-
красным примером смены условий изменения ба-
зальтов океана является скв. 504B в Коста-Риканс-
ком рифте (Kawahata et al., 1987). В интервале от
274.5 м до забоя скважины установлено 4 зоны изме-
нения базальтов. В I-II зонах (274.5-890 м) базальты
испытали низкотемпературные (0-60°C) преобразо-
вания. Зоны III-IV (890-1350 м) отвечают условиям
зеленосланцевой фации; в базальтах этих зон широ-
ко развиты вторичные минералы: актинолит, хло-
рит, альбит, кварц и пирит.

Однако в океанической коре редко обнаружи-
ваются метаморфические породы, формирующиеся
при повышенном давлении. Исключение составляют
глубоководные желоба островодужных систем, где в
результате субдукционного метаморфизма, обуслов-
ленного поддвигом океанической плиты, формиру-
ются метаморфические комплексы глаукофансланце-
вой и эклогит-глаукофансланцевой фаций (T=250-
500°C; P=8-15 кбар). Высокобарный метаморфизм
характерен также для зон трансформных разломов,
где он связан с процессами скучивания океанической
коры или перемещения коровых и мантийных бло-

ков по пологопадающим надвигам. Примером мета-
морфических парагенезисов повышенного давления
в зонах трансформных разломов могут служить ме-
таморфические породы, драгированные совместно с
офиолитовыми образованиями со склонов подвод-
ной возвышенности на северо-западном продолже-
нии зоны разломов Элтанин (Тарарин, 1997). Здесь
были подняты хлорит-эпидот-амфиболовые сланцы,
феррогаббродиориты, плагиограниты, диабазы, ме-
табазальты и базальты, сопоставимые с верхами
офиолитовых разрезов. В составе хлорит-эпидот-ам-
фиболовых сланцев преобладает кислый плагиоклаз
(от An4-7 до An15-17 и реже An29-40) и амфибол актино-
литового и ферроактинолитового составов, образу-
ющийся при замещении первичных пироксенов.
Хлорит и эпидот имеют подчиненное значение. Кри-
сталлы актинолита и ферроактинолита обрастают и
пятнисто замещаются густо-сине-зеленым амфибо-
лом феррочермакитового и, реже, ферропаргасито-
вого состава. Эти данные свидетельствуют, что мета-
морфические преобразования сланцев осуществля-
лись в два этапа. Ранняя ассоциация альбита, акти-
нолита (или ферроактинолита), эпидота и хлорита
образовалась при 340-380°C и P<1 кбар, а высоко-
глиноземистые феррочермакитовые и ферропаргаси-
товые амфиболы возникают в течение второго этапа
метаморфизма при 520-570°C и давлении 3.9-4.8
кбар. Подобная смена условий метаморфизма связа-
на с резким изменением геодинамического режима
низкотемпературного океанического метаморфизма
на режим тектонического коробления и скучивания
океанической коры или перемещения различных
блоков океанической коры по наклонным пологопа-
дающим надвигам, что ведет к увеличению мощнос-
ти коры и вызывает метаморфизм повышенного дав-
ления. В зоне разломов Элтанин скучивание океани-
ческой коры и высокобарный метаморфизм пород
обусловлены ее движением на северо-запад от Вос-
точно-Тихоокеанского поднятия, что подтверждает-
ся удревнением возраста магматических пород вдоль
хребта Луисвилл, располагающегося на продолже-
нии зоны разломов Элтанин (Lonsdale, 1988).

Метаморфизм в глубоководных желобах свя-
зан с зонами субдукции океанической коры под кон-
тинентальные плиты и осуществляется в условиях
очень низкого геотермического градиента - 8-15
град/км (Кориковский, 1995), что обусловливает по-
явление здесь низкотемпературных парагенезисов
среднего и высокого давления, доходящего по неко-
торым оценкам до 8-15 кбар (Кориковский, 1995;
Добрецов, 1995).

Обширный комплекс метаморфических пород
был выявлен драгированием в пределах Идзу-Бонин-
ской и Марианской островодужных систем, сформи-
ровавшихся при субдукции Тихоокеанской плиты
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под Филиппинскую плиту, начиная с эоцена и до на-
стоящего времени (Fryer, 1992).

Большая часть пород, драгированных на внут-
реннем склоне Идзу-Бонинского желоба, в той или
иной степени охвачена процессами вторичного изме-
нения. Обычно реликты магматических структур и
минеральных ассоциаций позволяют надежно рес-
таврироваить исходные породы, и только в редких
случаях глубокие метаморфические преобразования
затрудняют или делают невозможной эту диагности-
ку. Подобные породы сравнительно редко встреча-
ются в Идзу-Бонинском желобе, несмотря на много-
численное драгирование и глубоководное бурение, в
результате которых был открыт широкий спектр
плутонических и вулканических пород, испытав-
ших зеленокаменный метаморфизм (T=330-400°C;
P<1 кбар). К северу от палеосуши Огасавара совме-
стно с измененными в условиях цеолитовой фации
бонинитами и офиолитовыми образованиями, пре-
терпевшими метаморфизм зеленосланцевой фации,
поднято значительное количество мелких уплощен-
ных обломков пород более высоких ступеней мета-
морфизма, обладающих сланцеватым и реже массив-
ным сложением (Тарарин, 1994). Среди метаморфи-
ческих пород преобладают эпидот-амфиболовые и
слюдисто-эпидот-амфиболовые сланцы, различаю-
щиеся присутствием в последних заметных (до 20-30%
объема) количеств биотита и светлой слюды (фенги-
та). Значительно реже встречаются гранатсодержа-
щие кварциты, амфиболовые и хлорит-амфиболовые
сланцы.

Эпидот-амфиболовые и слюдисто-эпидот-ам-
фиболовые сланцы - полосчатые породы, состоящие
из агрегата эпидота, амфибола и кислого плагиокла-
за An17-25, к которым в варьирующих количествах
присоединяются фенгит, биотит, хлорит, кварц, ти-
таномагнетит, сфен, апатит и иногда калиевый поле-
вой шпат. Амфиболы сланцев отвечают составам
магнезиальной, чермакитовой и, реже, эденитовой
роговой обманки, содержащей мелкие выделения
кальциево-натриевого и натриевого амфибола, заме-
щающего ее с краев и по тончайшим прожилкам,
приуроченным к зонкам дислокаций. Состав ново-
образованного амфибола соответствует винчиту,
барруазиту и магнезиорибекиту (Тарарин, 1994). Об-
разование кальциево-натриевых амфиболов проис-
ходило в условиях низких температур (250-300°С) и
повышенного давления (4-5 кбар), накладываясь на
более высокотемпературные ранние парагенезисы
сланцев, возникшие в условиях нижних частей амфи-
болитовой фации (T=500-600°C; P=3-5.5 кбар) и ис-
пытавших ретроградные преобразования в условиях
фации зеленых сланцев.

Метаморфические породы амфиболитовой
фации имеют, вероятно, позднемеловой возраст,

представляя измененные фрагменты океанической
плиты, “захороненной” в пределах преддуговой об-
ласти, интенсивно тектонизированной и интрудиро-
ванной продуктами островодужного магматизма.
Правомочность подобных предположений подтвер-
ждается обнаружением меловых осадочных пород и
метабазальтов, поднятых драгированием более чем в
50 км к западу от оси Марианского желоба (Johnson,
Fryer, 1990), и драгированием позднемеловых карбо-
натных пород, перекрывающих в Идзу-Бонинском
желобе офиолитовые образования.

Метаморфические породы с парагенезисами
глаукофансланцевой фации в глубоководных жело-
бах Западной Пацифики впервые были описаны в
Марианском желобе (Геология дна.., 1980; Maekawa
et al., 1992). Метавулканиты с глаукофансланцевой
минерализацией обнаружены драгированием, а за-
тем и в керне скв. 778А, пробуренной в конусообраз-
ной подводной горе в преддуговой области Мариан-
ского желоба. Исходными породами служили афиро-
вые базальты и их вулканокластические разности,
преобразованные при зеленосланцевом диафторезе в
агрегат актинолитовой роговой обманки, эпидота,
хлорита, альбита и сфена. Низкотемпературные ми-
нералы глаукофансланцевой фации - лавсонит, пум-
пеллиит, арагонит и иногда винчит наблюдаются в
виде прожилков и продуктов выполнения пор в ме-
табазальтах, накладываясь на более ранние мине-
ральные ассоциации.

Изучение показало, что в метавулканитах от-
мечаются минеральные парагенезисы двух стадий
метаморфизма: океанического и субдукционного.
Приблизительные физико-химические условия мета-
морфизма были определены, используя эксперимен-
тальные данные. Они свидетельствуют, что метамор-
фические преобразования вулканитов Марианского
желоба субдукционного этапа происходили при тем-
пературе 150-250°С и давлении 4.5-6 кбар, наклады-
ваясь на минеральные парагенезисы океанического
метаморфизма зеленосланцевой фации. Предполага-
ется (Maekawa et al., 1992), что субдукция Тихооке-
анской плиты под Филиппинскую обусловливает
процессы серпентинизации перидотитов мантийного
клина над зоной субдукции, что ведет к уменьшению
их плотности и подъему к поверхности серпентини-
тового материала, захватывающего и транспортиру-
ющего обломки метаморфических пород. По мне-
нию этих исследователей, флюиды, преобразующие
перидотиты в серпентиниты, являются главным фак-
тором серпентинитового диапиризма преддуговой
области Марианского желоба и формирования здесь
на поверхности морского дна многочисленных сер-
пентинитовых подводных гор (Maekawa et al., 1992).

На внутреннем склоне желоба Кермадек ос-
новная часть метаморфических пород обнаружена в
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составе вулканических брекчий на ст. Н17-23. Мета-
морфизованные габбро, долериты и метабазальты
составляют около 25% объема обломков брекчий.
Вторичные изменения пород сводятся к замещению
клинопироксена хлоритом, амфиболом, эпидотом и
развитию прожилков цеолитов и карбоната.

Палеогеновый метаморфизм ранних стадий
развития разнобразно представлен также в юго-за-
падной части Тихоокеанского пояса. Зоны этого воз-
раста связаны с Австралийским континентом, пред-
ставляя как бы внешний (океанический) пояс его раз-
растания. Этот пояс смыкается на западе (в районе
Индонезии и Андаманских островов) с Бирманской
зоной, входящей уже в систему гималайских струк-
тур. В направлении с востока на запад в поясе выде-
ляются следующие метаморфические зоны, начиная
от предполагаемого его заложения вдоль глубоко-
водных желобов Кермадек и Тонга: Меланезийская,
Филиппинская, Восточная Сулавеси, Индонезийская
и Бирманская.

Меланезийская метаморфическая зона охва-
тывает внешнюю (океаническую) часть архипелагов
Вануату, Соломоновы острова и Новая Гвинея. Наи-
более детальные данные имеются по Соломоновым
островам, где обоснован (Richards et al., 1966) воз-
раст метаморфических образований. Вмещающая
толща основных андезитов, базальтов и осадочных
пород имеет здесь позднемеловой-эоценовый воз-
раст. Метаморфические породы представлены в ос-
новном амфиболовыми сланцами, определение абсо-
лютного возраста которых K-Ar методом по амфи-
болу и плагиоклазу дало цифры 32-51 млн лет
(Richards et al., 1966). Согласно П.Колеману (Cole-
man, 1966), система Соломоновых островов заложи-
лась в мелу и к настоящему времени сформировались
три структурные зоны - вулканическая (южная), сло-
женная молодыми, в том числе и современными, пре-
имущественно андезитовыми вулканитами, Цент-
ральная и Тихоокеанская (северная), в которой най-
дены наиболее древние раннемеловые лавы подвод-
ного происхождения. Центральная провинция содер-
жит дислоцированный комплекс вулканогенных и
вулканогено-осадочных пород, прорванный интру-
зиями гипербазитов и габброидов, неравномерно ме-
таморфизованный в нижнем эоцене с образованием
хлоритовых и амфиболовых сланцев.

Филиппинская зона представляется как север-
ное окончание палеогенового пояса метаморфизма
системы зон, связанных с Австралийским континен-
том. Она состоит из двух метаморфических поясов -
по восточной окраине Филиппинского архипелага и
вдоль его западной окраины. Поскольку к северу от
Филиппинских островов метаморфическая зона не
прослеживается (на о. Тайвань метаморфизм являет-
ся более древним), можно предполагать к северу от

архипелага смыкание двух рассматриваемых полос
метаморфизма. В пользу такой структурной увязки
свидетельствует наличие двух глубоководных жело-
бов - восточного (Филиппинского) и западного (к за-
паду от островов Лусон и Миндоро), которые про-
стираются субмеридионально и подчеркивают сим-
метричное геологическое строение Филиппинского
архипелага.

Типичный разрез метаморфической зоны Фи-
липпинских островов описан на о. Балабак (южнее
о. Палаван), на котором метаморфическая зона об-
нажается вдоль его восточного побережья (John,
1963). Вулканогенно-осадочные толщи метаморфи-
ческой зоны относятся к кремнисто-спилитовой фор-
мации позднемелового-раннеэоценового возраста.
Они прорваны интрузивным комплексом перидоти-
тов, габбро, анортозитов и пироксенитов. В базаль-
тах развиваются альбит, хлорит, кальцит, клиноцои-
зит, и они превращаются в спилиты, в хлоритовые и
эпидот-хлоритовые сланцы.

Продолжение структуры о. Палаван просле-
живается в северных и восточных районах о. Кали-
мантан - кремнисто-спилитовая формация мел-па-
леогенового возраста. Она прорвана интрузивами
ультраосновного состава и неравномерно метамор-
физована.

Дальнейшее продолжение зоны палеогенового
метаморфизма фиксируется на о. Сулавеси. Геологи-
ческая история и строение этого острова исключи-
тельно сложны. Многие исследователи выделяют в
пределах его восточной части остатки древней
структуры, объединявшей в домеловое время остро-
ва Сулавеси, Cерам, Тимор. Но в общем Сулавеси,
несомненно, относится к области палеогеновой
складчатости и метаморфизма. Отложения верхнего
мела и палеогена представлены на нем граувакками,
основными эффузивами и их туфами, глинистыми
сланцами и известняками. Остров Сулавеси морфо-
логически выглядит как сдвоенная дуга, обращенная
вогнутой стороной к Тихому океану. К внутренней
(океанической) дуге приурочен рассматриваемый
пояс метаморфических пород, в котором обнажают-
ся мощные интрузии основных и ультраосновных
пород, с которыми ассоциируют глаукофановые
сланцы и жадеитсодержащие породы (Miyashiro,
1961). Согласно исследованиям, в восточной части
центрального Сулавеси распространены амфиболо-
вые, гранат-амфибол-биотитовые сланцы, пьемонти-
товые кварциты, гранат-эпидот-хлорит-мусковито-
вые сланцы эпидот-амфиболитовой фации. Запад-
нее, в районе оз. Посо, выделяется зона глаукофано-
вого метаморфизма, к которой приурочены глауко-
фановые, лавсонитовые, пумпеллиитовые, хлорито-
вые, антигорит-серпентиновые сланцы, жадеитовые,
эгирин-жадеитовые и альбитовые породы.
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Индонезийская метаморфическая зона просле-
живается вдоль южной окраины о. Суматра. Пред-
полагается, что на о. Ява она перекрыта молодыми
вулканитами. Метаморфические проявления сопро-
вождают здесь цепь интрузий основных и ультраос-
новных пород, которая через Никабарские и Анда-
манские острова прослеживается в Бирму, где мета-
морфическая зона приурочена к цепочке альпино-
типных интрузивов гипербазитов, прорывающих ба-
зальные горизонты эоцена. В этой метаморфической
зоне описаны измененные дуниты, роговообманко-
вые перидотиты, серпентиниты с хлоритом (Clegg,
1941). Тела ультраосновных пород содержат жилы
жадеититов и сопровождаются слюдистыми, глауко-
фановыми и хлоритовыми сланцами.

До недавнего времени к среднемиоценовому
возрасту (Храмов и др., 1968) относилась метамор-
фическая зона о. Карагинского. Но последующие ра-
боты показали, что метаморфизм является более
древним (метаморфические породы отнесены к до-
верхнемеловому комплексу).

Мезозойские метаморфические зоны: Карагин-
ская, п-ова Озерного, Хавывенская, Хатырская, Пе-
кульнейская, Сусунайская, Камуикотан, Самбагава,
Тайваньская, Восточно-Калимантанская, Тимор-
ская, Ново-Каледонская, Восточно-Новозеландская,
Антильская, Францисканская.

В аккреционной структуре о. Карагинского (2,
рис. 36) тектонически совмещены различные по
соcтаву, возрасту и происхождению структурно-ве-
щественные комплексы. Они формируют ряд плас-
тин, соприкасающихся друг с другом по крупным
надвигам, наклоненным на северо-запад. Наиболее
высокое положение занимают тектонические пласти-
ны позднесенонских островодужных отложений,
ниже которых расположены сложно дислоцирован-
ные офиолитовые чешуи и серпентинитовый меланж.
Наиболее низкое структурное положение занимают
пластины интенсивно дислоцированных палеогено-
вых терригенных пород и осадочного меланжа (Гео-
логия западной.., 1990; Кравченко-Бережной, 1989;
Тарарин и др., 1993, 1997; Чехович и др., 1989; Krav-
chenko-Berezhnoy, Nazimova, 1991).

Метаморфические породы о. Карагинского об-
разуют крупные (до 1.5 км) вытянутые блоки, обрам-
ляющие выходы офиолитов в центральной части ост-
рова, залегая в их основании, и множество глыб и бо-
лее крупных тел среди серпентинитового меланжа.
Возраст метаморфических пород точно не установ-
лен. Находки альб-сеноманских и кампан-маастрихт-
ских радиолярий в породах кремнисто-вулканогенно-
го комплекса (Брагин и др., 1986), перекрывающего
офиолитовые образования, свидетельствуют о допоз-
днемеловом возрасте протолита метаморфических по-
род. Радиоизотопные K-Ar определения, варьирую-

щие от 30±5 млн лет до 70±2 млн лет (Геология за-
падной.., 1990; Кравченко-Бережной, 1989; Чехович
и др., 1989; Тарарин и др., 1997), отвечают процессам
динамотермального метаморфизма, связанного с от-
рывом и перемещением нагретых офиолитовых пла-
стин.

Метаморфические породы - полосчатые мета-
базитовые сланцы, образовавшиеся за счет исходных
алевритовых и алевро-пелитовых туфов основного и
реже среднего состава, содержащих тонкие прослои
туфосилицитов и согласные тела долеритов, габбро-
долеритов и реже - тоналитов. Преобладающие сре-
ди метабазитов эпидот-плагиоклаз-амфиболовые
сланцы - порфиробластические породы, в составе ко-
торых главная роль принадлежит зеленой роговой
обманке, плагиоклазу An18-25 и эпидоту. В подчинен-
ных количествах отмечаются биотит, хлорит, кварц,
ильменит и сульфиды (пирит, пирротин и халькопи-
рит). Роговая обманка сланцев оптически зональна.
Центральные ее зоны и узкие краевые каймы сложе-
ны актинолитом, а вся остальная часть кристаллов
отвечает чермакитовой, феррочермакитовой и маг-
незиальной роговой обманке. Характер зональности
минералов сланцев свидетельствует, что метамор-
физм имеет полиметаморфическую природу и осуще-
ствлялся в несколько этапов (Тарарин и др., 1993).

Наиболее ранний метаморфизм океанической
природы фиксируется по реликтам актинолита зо-
нальных кристаллов амфибола и отвечает условиям
фации зеленых сланцев (T=305-365°C; P<1 кбар).
Этот метаморфизм осуществлялся при активном уча-
стии нагретой морской воды, о чем свидетельствует
неравномерная спилитизация исходных пород. Глав-
ный этап метаморфизма метабазитов связан с про-
цессами перемещения в конце позднего мела нагре-
тых габбро-гипербазитовых пластин офиолитового
комплекса. Параметры этого метаморфизма снижа-
ются с удалением от контактов с основанием офио-
литовых тел от нижних частей амфиболитовой фа-
ции (T=520-560°C; P=3.7-5.1 кбар) до зеленосланце-
вой фации (T=450-490°C; P=3-3.2 кбар). Локально в
метаморфических породах проявлен диафторез зеле-
носланцевой фации (T=330-350°C; P<1 кбар), одно-
временный с зеленокаменным изменением острово-
дужных вулканитов позднего мела.

Данные по содержанию редкоземельных эле-
ментов и распределению изотопов Rb, Sr, Sm и Nd в
метаморфических породах позволили дать надежное
обоснование выделению двух геохимических групп
исходных пород, намеченных ранее (Тарарин и др.,
1993). Породы I группы обладают повышенными со-
держаниями высокозарядных элементов при пони-
женных концентрациях крупноионных литофильных
элементов. Деплетированный спектр распределения
РЗЭ в этих породах с отчетливым дефицитом легких
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лантаноидов и содержание в породах изотопов Nd
аналогичны содержаниям в нормальных толеитовых
базальтах срединно-океанических хребтов (Тарарин,
1999; Тарарин, Бадрединов, 1997). Породы II группы
характеризуются пониженными концентрациями вы-
сокозарядных элементов и высокими содержаниями
крупноионных литофильных элементов. Содержа-
ния петрогенных и рассеянных компонентов, спект-
ры распределения РЗЭ и 87Sr/86Sr-отношения в этих
породах аналогичны таковым в островодужных то-
леитовых базальтах. Предполагается, что метамор-
фические породы о. Карагинского возникли в преде-
лах Вывенско-Ватынской островодужной системы
Восточной Камчатки, содержащей в пределах актив-
ной островной дуги “захороненные” реликты древ-
ней океанической коры. Термально-дислокацион-
ный метаморфизм этих отложений обусловлен отры-
вом и обдукционным перемещением в позднем мелу
(около 70 млн лет назад) молодой океанической
коры, образовавшейся в окраинном бассейне этой
системы (Тарарин, 1999).

Продолжение Карагинской зоны на юге про-
слеживается через п-ов Озерной на мыс Камчатский.
На юго-восточном побережье п-ова Озерного в по-
дошве гипербазитовых пластин в виде тектоничес-
ких блоков наблюдаются более высотемпературные
метаморфические образования. Разрез метаморфи-
ческих пород представлен чередованием меланокра-
товых амфиболитов, гранатовых амфиболитов и
кварцитов, среди которых преобладают меланокра-
товые амфиболиты. В нижней части разреза по руч.
Хавыв меланократовые амфиболиты сильно мигма-
тизированы и содержат маломощные жилки плагио-
гранитного состава. Использование минеральных
геотермобарометров показывает, что минеральные
парагенезисы амфиболитов, гранатовых амфиболи-
тов и кварцитов п-ова Озерного сформированы при
температуре 530-630°С и давлении 5-7 кбар (Бадре-
динов и др., 1989).

Хатырская и Пекульнейская метаморфические
зоны представляют собой две полосы натриевых ме-
таморфических проявлений мезозойского возраста,
связанных с формациями вулканогенно-кремнистых
пород, интрудированных гипербазитами. Восточная
полоса включает в себя Хатырскую зону на севере,
Хавывенскую зону (в западной части п-ова Озерно-
го) и южное проявление этой полосы - Валагинскую
зону. Наиболее детально исследованы метаморфи-
ческие породы Хавывенской возвышенности. Возвы-
шенность сложена метаморфическими породами ха-
вывенской серии мощностью около 1200 м, относи-
мыми большинством исследователей к образовани-
ям доверхнемелового фундамента Восточной Кам-
чатки. Разрез метаморфических пород включает две
самостоятельные толщи: нижнюю - лейкократовых

кристаллических сланцев мощностью около 500 м и
верхнюю - основных сланцев и кварцитов видимой
мощностью около 750 м. Породы интенсивно рас-
сланцованы, смяты в узкие изоклинальные, часто на-
клоненные и опрокинутые складки со следами воло-
чения.

Возраст метаморфических пород серии проб-
лематичен. Геологические наблюдения свидетель-
ствуют, что отложения серии несогласно перекрыва-
ются верхнемеловыми вулканитами и метаморфизо-
ваны в допозднемеловое время, на что указывают
единичные K-Ar радиоизотопные определения (122 и
90 млн лет).

Среди метаморфических пород нижней толщи
преобладают полосчатые лейкократовые эпидот-
двуслюдяные (±гранат), амфибол-двуслюдяные
(±гранат) и гранат-амфибол-двуслюдяные (±эпидот)
кристаллические сланцы, состоящие из порфиро-
бластов альбита, калиевого полевого шпата, грана-
та, амфибола и биотита среди мелкозернистой ос-
новной массы из альбита, кварца и нередко калиево-
го полевого шпата, к которым в различных сочета-
ниях присоединяются биотит, фенгит, эпидот и ам-
фибол эденит-ферроэденитового состава. Микрозон-
довое исследование минералов кристаллических
сланцев показывает, что гранаты, как и другие тем-
ноцветные минералы, характеризуются чрезвычайно
высокой железистостью. Характер зональности этих
минералов свидетельствует, что их формирование
происходило на фоне повышения температуры при
прогрессивном метаморфизме (Бадрединов и др.,
1989).

Верхняя толща хавывенской серии приурочена
к крыльям куполовидной структуры, ядро которой
сложено отложениями нижней толщи. По особеннос-
тям литологического состава верхняя толща разделе-
на на две пачки: нижнюю - основных сланцев и верх-
нюю - кварцитовую. В составе сланцев преобладают
альбит и сине-зеленый амфибол, к которым в раз-
личных количественных соотношениях присоединя-
ются эпидот, хлорит, фенгит и Fe-Ti оксиды.

По всему разрезу верхней толщи отмечаются
линзовидные и пластообразные тела апогарцбурги-
товых серпентинитов, дунитов и метагаббро, интен-
сивно тектонизированных, рассланцованных и смя-
тых в узкие изоклинальные складки волочения со-
вместно с вмещающими их породами. Мощность тел
колеблется от первых метров до 60-100 м. На контак-
те с серпентинитами зеленые сланцы и метагаббро
превращены в родингиты мощностью до 1-4 м. Здесь
же иногда отмечаются эгиринавгит-кроссит-альби-
товые и кроссит-альбитовые щелочные натриевые
метасоматиты.

Амфибол эпидот-амфиболовых и эпидот-хло-
рит-амфиболовых зеленых сланцев отвечает составу
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актинолита или актинолитовой роговой обманки,
реликты которых сохраняются только в централь-
ных частях кристаллов амфибола. Основная же часть
его кристаллов имеет состав винчита и барруазита,
замещающих кальциевые амфиболы. Еще более ще-
лочные амфиболы натриевого ряда характерны для
натриевых метасоматитов, ассоциирующих с родин-
гитами. Обычно ядра их кристаллов представлены
винчитом и реже - актинолитом, а краевые зоны сло-
жены кросситом, ферроглаукофаном и магнезиори-
бекитом (Тарарин и др., 1997).

Геохимические данные свидетельствуют, что
кристаллические сланцы нижней толщи принадле-
жат к метаморфизованным вулканогенным образо-
ваниям субщелочной серии, сходным с вулканитами
латит-трахидацитовой серии окраинно-континен-
тальных вулканических поясов, а зеленые сланцы
верхней толщи геохимически аналогичны толеито-
вым базальтам задуговых бассейнов. Тесная про-
странственная ассоциация толеитовых метабазаль-
тов с кварцитами, серпентинитами и метагаббро в
составе верхней толщи позволяет объединить их в
офиолитовый комплекс. Предполагается, что совме-
стное нахождение генетически разнородных комп-
лексов пород - континентального и офиолитового - в
единой структуре обусловлено процессами тектони-
ческого скучивания в период формирования аккре-
ционных призм Олюторско-Камчатского террейна.

Хатырская метаморфическая зона (8, рис. 36)
изучена очень слабо. Комплекс вмещающих ее по-
род, обнажающийся в тектонических окнах, относи-
ли раньше к докембрию и палеозою, но в последние
годы появились данные о раннемезозойском его воз-
расте (Гнибиденко, 1979), хотя вопрос все еще оста-
ется дискуссионным. В составе метаморфического
комплекса преобладают зеленые сланцы. Ему подчи-
нены небольшие тела гипербазитов и габброидов. В
связи с гипербазитами встречаются жадеитовые по-
роды.

Западная метаморфическая зона, близкая по
возрасту к восточной, объединяет Пекульнейскую
зону на севере и Ганальскую зону на юге рядом мел-
ких проявлений. Вариант увязки этих зон, представ-
ленный на рис. 36, является предположительным. Не-
ясна и структурная связь Хатырской и Пекульнейс-
кой зон. Возможно, они смыкаются друг с другом,
образуя единую структуру, относящуюся к системе
обрамления Чукотского континентального выступа.
Возможно, это независимые метаморфические пояса,
и западный пояс является несколько более древним
по отношению к восточному.

Собственно Пекульнейская зона (9, рис. 36)
приурочена к верхнеюрским-валанжинским отложе-
ниям (Добрецов, Курода, 1969). Сложно дислоциро-
ванная осадочно-вулканогенная толща, содержащая

прослои кремнистых пород, прорвана здесь интрузи-
вами дунит-верлитовой формации и габбро. В ассо-
циации с гипербазитами находятся эпидот-глауко-
фановые сланцы и эклогиты.

Аналогами западной (Пекульнейской) мезо-
зойской метаморфической полосы на юге Охотского
структурного региона является Сусунайская зона
Сахалина (10, рис. 36) и Камуикотан на Хоккайдо
(11, рис. 36). В зоне Камуикотан метаморфизованы
юрские и нижнемеловые отложения с образованием
глаукофановых сланцев.

Время накопления исходных вулканогенно-оса-
дочных отложений Сусунайской зоны по комплексу
фораминифер устанавливается позднепалеозойским-
раннемезозойским; абсолютный возраст ультраос-
новных пород - 206 млн лет, зеленокаменных пород с
альбитом и кросситом - 178 млн лет, что соответству-
ет границе триаса и юры (Добрецов и др., 1968). Име-
ются определения и более молодого возраста. Разви-
тие складчатости и метаморфизма в зоне, по-видимо-
му, эволюционировало во времени, смещаясь с севера
на юг.

Среди метаморфических пород Сусунайской
зоны преобладают зеленые сланцы. Они состоят из
альбита, клиноцоизита, эпидота, пумпеллиита, хло-
рита, стильпномелана, актинолита, амфиболов глау-
кофан-кросситового ряда, кальцита, кварца и сфена в
широко меняющихся количественных соотношениях.

Интрузивные образования среди метаморфи-
ческих комплексов представлены преимущественно
согласными телами серпентинитов и горнблендитов,
образовавшихся в результате метаморфизма дуни-
тов, гарцбургитов и, в меньшей мере, пород габбро-
идного ряда. Последние обычно превращены в ам-
фиболиты и глаукофансодержащие зеленые сланцы.

В верхних частях метаморфического разреза
Сусунайской зоны встречаются зеленые сланцы, в
которых содержатся натриевый актинолит, субглау-
кофан, кроссит, лавсонит, глаукофан, эгирин- и жа-
деитсодержащие пироксены. В виде узких полос
мощностью 10-25 м глаукофановые сланцы залегают
в эпидот-хлоритовых сланцах вблизи тел серпентини-
тов и приурочены к зонам тектонических нарушений.

Натриевый характер метаморфизма выражен
в Сусунайской зоне очень ярко. Наличие лавсонита с
кварцем и отсутствие ломонтита свидетельствуют о
низкой температуре завершающих стадий метамор-
физма в условиях повышенного давления.

Метаморфический пояс Камуикотан приуро-
чен к зоне приподнятого по разломам антиклинирия,
ядро которого сложено отложениями от раннего
мела до раннего палеогена (Banno, 1986; Komatsu et
al., 1992). В осевой зоне пояса имеет место тесная ас-
социация метаморфических пород и ультраосновных
интрузивов, некоторые из которых имеют огромные
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размеры. Весь этот комплекс перемещен к западу и
надвинут на складчатые толщи меловых отложений.
Метаморфический комплекс включает кристалли-
ческие сланцы, образовавшиеся при низких темпера-
турах и повышенном давлении, а в серпентинитовом
меланже присутствуют блоки более высокотемпера-
турных образований вплоть до пород гранулитовой
фации. Степень метаморфического преобразования
исходных пород и возраст метаморфизма значитель-
но варьируют от 130-140 млн лет для глаукофансо-
держащих пород до 110-50 млн лет для слабо изме-
ненных филлитов и сланцев (Ohta et al., 1991). Мета-
морфические породы представлены глинисто-крем-
нистыми, известковыми и зелеными сланцами. В уз-
ких зонах более интенсивного метаморфизма разви-
вается серия минералов, очень богатых натрием -
глаукофан, рибекит, эгирин-авгит, кроссит, эгирин,
жадеит.

Приморско-Японская структурная область
окаймлялась в мезозое метаморфической зоной Сам-
багава. Эта зона наиболее типична в центральной
части о. Сикоку, где ширина ее достигает 30 км. Ве-
роятным представляется огибание этой зоной плато
Абакума с юга и смыкание с зоной глаукофанового
метаморфизма на севере о. Хонсю, известной под на-
званием Матсугамира-Мотай.

Породы, слагающие пояс, представлены зеле-
нокаменными породами, кристаллическими сланца-
ми, возникшими за счет вулканических брекчий и
лав основного состава, граувакк, глинистых отложе-
ний и песчаников, возраст которых варьирует от
юры до раннего мела (Banno, 1986; Nureki et al.,
1992). В эпоху метаморфизма и складчатости, дати-
руемыми от 82 до 120 млн лет (Геологическое разви-
тие.., 1968; Nureki et al., 1992), в зону Самбагава вне-
дрялись тела ультраосновных пород, представлен-
ных в настоящее время серпентинитами, габбро, ме-
тагаббро и метадолеритами.

Типичными метаморфическими породами
зоны являются сланцы с порфиробластами альбита,
заключенными в альбит-хлорит-серицит-кварцевую
сланцеватую массу, иногда с эпидотом, актиноли-
том. Нередко они перемежаются с кремнистыми
сланцами, содержащими серицит, хлорит, альбит,
пьемонтит и гематит. Более локально в сланцах рас-
пространены глаукофан, эгирин-авгит, жадеитсодер-
жащий пироксен, пумпеллиит, лавсонит и натриевый
актинолит.

Степень метаморфизма пород в зоне Самба-
гава отчетливо снижается в направлении с юго-за-
пада на северо-восток. Прослеживаются переходы
от зон глаукофанового метаморфизма к зонам зе-
леносланцевого метаморфизма пренит-актиноли-
товой и пренит-пумпеллиитовой минеральных суб-
фаций. Эти соотношения типичны для поясов глау-

кофанового матаморфизма, связанного с глубинны-
ми разломами, контролирующими поступление на-
триевых флюидов.

Тайваньская метаморфическая зона прослежи-
вается вдоль восточного побережья острова. Она ох-
ватывает нижнемезозойскую офиолитовую толщу в
восточной части Центрального хребта о. Тайвань,
сложенную зелеными сланцами и спилитами. В ней
отмечаются зоны глаукофанового метаморфизма с
лавсонитом и крокидолитом. Время метаморфизма
датируется как мезозойское (Ho, 1966). С запада
зона ограничивается дислоцированным метаморфи-
ческим комплексом сланцев, гранито-гнейсов и миг-
матитов.

Мезозойские метаморфические проявления на
о. Калимантан приурочены к гипербазитовым по-
ясам в центральном антиклинории и антиклинории
Мератус (на юге острова). Эти пояса, по всей вероят-
ности, структурно связаны. О восточном продолже-
нии метаморфического пояса ничего не известно. Ве-
роятно, он прослеживается на север о. Суматра, где
перекрыт молодыми вулканитами, и далее распрост-
раняется в Бирму.

Метаморфические зоны Тиморская, Новока-
ледонская и Восточно-Новозеландская относятся к
структуре островных дуг, связанных с Австралийс-
ким континентом.

Верхнепалеозойские отложения о. Тимор,
представленные терригенно-вулканогенными фор-
мациями с фауной фузулинид, обнажаются в ядрах
антиклинальных структур. Предполагалось, что они
были дислоцированы и метаморфизованы в эпоху
герцинской складчатости. Но в западной половине
острова пермские и мезозойские отложения дислоци-
рованы совместно, без значительных несогласий
между ними.

Метаморфические зоны о. Тимор занимают се-
кущее положение по отношению к напластованию
пород. Наивысшая степень метаморфизма фиксиру-
ется зоной гранатовых амфиболитов, от которой
последовательно происходит снижение степени мета-
морфизма от амфиболитов с эпидотом и иногда гра-
натом до альбит-эпидотовых амфиболитов и далее
альбит-эпидот-актинолитовых зеленых сланцев.

Складчатая область Новой Каледонии интру-
дирована громадными массивами серпентинитов и
перидотитов, относимых предположительно к па-
леогену. Но метаморфизм глаукофансланцевого
типа считается более древним. Возможно, ранние
стадии метаморфизма на Новой Каледонии относят-
ся к герцинской эпохе, но главная эпоха складчатос-
ти и метаморфизма отвечает границе юры и раннего
мела. Зонам глаукофанового метаморфизма подчи-
нены линзы сильно измененных эклогитов (Coleman
et al., 1965), характеризующихся высокой железисто-
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стью граната и низкотемпературным распределени-
ем железа и магния между гранатом и пироксеном.
Но, даже учитывая сравнительно низкую температу-
ру, давление, необходимое для образования этих по-
род, остается значительным, что приводит к пред-
ставлениям о большой глубине погружения толщ в
эпоху раннего метаморфизма. Это допущение не все-
гда хорошо согласуется с геологическими представ-
лениями, что дает основание предполагать более
глубинное происхождение эклогитовых пород, лин-
зы которых введены в метаморфические серии текто-
ническими процессами. Пояса глаукофанового мета-
морфизма обычно очень интенсивно дислоцирова-
ны, а эклогиты интенсивно диафторированы, так
что это предположение имеет основания.

Продолжение Новокаледонской метаморфи-
ческой зоны прослеживается на островах Новой Зе-
ландии, где метаморфические формации образованы
в результате проявления палеозойских и мезозойс-
ких этапов метаморфизма.

Позднепалеозойско-мезозойская история раз-
вития Новой Зеландии характеризуется чертами,
сходными с историей Новой Каледонии. В позднем
палеозое - раннем мезозое существовала единая гео-
синклиналь, охватывающая территории Новой Ка-
ледонии, островов Северного и Южного Новой Зе-
ландии и поднятие Чатам. Отложение граувакк,
кремнисто-вулканогенных пород, глинистых слан-
цев и песчаников завершается мощными дислокаци-
ями на границе юры и мела, внедрением небольших
массивов ультрабазитов и габбро и метаморфизмом,
варьирующим от зеленосланцевой до гранулитовой
фации. Хлоритовым и амфиболовым сланцам подчи-
нены локальные зоны интенсивного натриевого ме-
таморфизма, которые фиксируются образованием
эгирина, рибекита и других щелочных минералов.

К востоку от Новой Зеландии метаморфичес-
кие породы прослеживаются на поднятии Чатам, в
северной части которого из-под молодых лав и ту-
фов выходят метаморфизованные сланцы и извест-
няки позднего палеозоя - раннего мезозоя.

На Американском континенте мезозойские ме-
таморфические зоны пользуются широким распро-
странением. Они известны в Южно-Антильской ост-
ровной дуге, в Венесуэле, Кубе, Гватемале, Калифор-
нии, на Аляске.

В пределах Венесуэлы метаморфические обра-
зования входят в систему карибских Анд. Они обна-
жаются в пределах Берегового хребта, где выделяет-
ся два метаморфических комплекса. Комплекс гней-
сов, слюдяных сланцев и амфиболитов (группа Кара-
кас) с интрузиями перидотитов и наложенными миг-
матитами и гранитами обнажается на северных скло-
нах карибских Анд, обращенных к Карибскому
морю, продолжаясь по простиранию на о. Маргари-

та и северных хребтах Тринидада (Кропоткин, Шах-
варстова, 1965). Более молодой комплекс (группа
Паракотос - зеленые сланцы с прослоями амфиболи-
тов, кварциты, магнезиальные мраморы и немета-
морфизованные породы: аркозы, конгломераты,
порфириты, базальты) обнажается на южном склоне
Берегового хребта. Этот комплекс несогласно пере-
крывается верхнемеловыми и палеогеновыми слабо
метаморфизованными отложениями.

Комплексу Каракас подчинены тела серпенти-
нитов и проявления щелочного метаморфизма - ам-
фиболиты с натриевыми пироксенами и амфибола-
ми, которые ассоциируют с гранатовыми амфиболи-
тами. Амфиболиты местами находятся в ассоциации
с мигматитовыми гнейсами, кварц-мусковитовыми
сланцами и мраморами. Некоторые тела щелочных
амфиболитов и эклогитов содержатся в виде будин в
сланцевых толщах.

К югу от Каракаса развит более молодой ком-
плекс (формация Паракотос), в состав которой вхо-
дят метаграувакки, филлиты и кремнистые сланцы с
прослоями карбонатных пород и туфов, интрудиро-
ванные телами перидотитов. В метаграувакковой
зоне метаморфизма содержатся зоны хлоритовых
филлитов и сланцев с гранатом, цоизитом и турма-
лином.

Широтный пояс верхнепалеозойских и нижне-
мезозойских пород Гватемалы, которому подчинены
метаморфические образования и громадные интру-
зии ультраосновных пород, описаны во многих ра-
ботах. Древнейшие метаморфические породы пред-
ставлены слюдистыми сланцами, гнейсами, амфибо-
литами (местами с гранатом) и мраморами, содержат
интрузии ультраосновных пород, нередко приуро-
ченных к разломам, с которыми связана натриевая
минерализация. В зоне мощных дислокаций глубин-
ного заложения фиксируется цепочка серпентини-
тов, содержащих включения жадеита. В этой зоне об-
наружены омфацит-гранатовые эклогиты, глауко-
фан-лавсонит-омфацит-гранатовые и жадеитовые
породы. Эклогитовые образования этой зоны - ти-
пичные эклогиты поясов глаукофанового метамор-
физма с низкотемпературным распределением ком-
понентов между гранатом и пироксеном.

Францисканская метаморфическая зона в Ка-
лифорнии детально описана в литературе (Bailey et
al, 1964 и др.). В области ее распространения, охва-
тывающей Береговые хребты и Большую Долину,
распространены два комплекса - западный, францис-
канский, и восточный, комплекс Большой Долины.
Первичные породы францисканского комплекса юр-
ско-раннемелового возраста представлены граувак-
ками, сланцами, основными эффузивами, кремнис-
тыми сланцами и известняками. Он интенсивно дис-
лоцирован, прорван многочисленными телами сер-



Глава III64

пентинитов и неравномерно метаморфизован. Вос-
точный комплекс Большой Долины в нижней части
стратиграфического разреза, вскрытого в западных
районах, имеет сходный состав - основные эффузивы
и кремнистые сланцы перемежаются с серпентинита-
ми, отличаясь только меньшим развитием граувакк.
На востоке в верхних частях разреза он существенно
отличается, будучи сложен терригенными толщами
глинистых сланцев и граувакк, образующими поло-
гие складки, прорванными гранитами, в контакте с
которыми они неравномерно метаморфизованы.
Структурные взаимоотношения двух комплексов ос-
ложнены наличием пологих надвигов, по которым
комплекс Большой Долины надвинут на францис-
канский.

Исключительная сложность взаимоотношений
метаморфических пород Францисканской зоны, ох-
ватывающих широкий диапазон температур - 500-
100°C, обусловлена полиметаморфическим характе-
ром зоны и наложением друг на друга по меньшей
мере трех стадий метаморфизма, охватывающего
громадный период геологического времени - 150-77
млн лет (Бейли, Блейк, 1969). Наиболее ранние этапы
метаморфизма соответствуют максимальному по-
гружению францисканской формации, ранним эта-
пам складчатости и внедрения гипербазитов и
подъему натриевых флюидов. С этим периодом свя-
зано образование эклогитов и части гранат-глауко-
фановых пород и жадеитовых метаграувакк. Давле-
ние, при котором происходил метаморфизм, оцени-
вается величинами порядка 6 кбар, что соответству-
ет глубине эрозионного среза около 20 км. По геоло-
гическим данным (Бейли, Блейк, 1969), мощность
францисканской формации оценивается в 15 км, и,
если допустить, что в эпоху максимального ее проги-
бания она была перекрыта терригенными отложени-
ями Большой Долины (мощность их около 15 км),
предположение о значительной эрозии может быть
вполне оправданным. Но, возможно, эклогиты и
гранат-глаукофановые сланцы формировались ниже
глубины эрозионного среза. В метаморфической зо-
нальности они не занимают определенного места,
встречаясь в виде ксенолитов и тектонических бло-
ков в слабо измененных граувакках и сланцах. Раз-
меры тектонических блоков изменяются от несколь-
ких метров до первых сотен метров, но обычно их
длина не превышает 50 м.

Последовательность метаморфических явле-
ний во Францисканской зоне особенно ярко свиде-
тельствует о том, что метаморфизм продолжался в
период восходящих движений отдельных блоков, ог-
раниченных разломами глубинного заложения, и
связанных с ними пологих надвигов, контролирую-
щих размещение метаморфических фаций, как и во
всех других зонах Тихоокеанского пояса. При этом

одновременно со снижением давления падала темпе-
ратура метаморфизма. Глаукофан-лавсонитовая и
лавсонитовая стадии метаморфизма отчетливо на-
кладываются на продукты более раннего метамор-
физма и на неметаморфизованные граувакки. Глау-
кофановые и лавсонитовые сланцы особенно широ-
ко распространены в восточных районах вдоль раз-
ломов, отделяющих францисканский комплекс от
разреза Большой Долины и от образований гор Кла-
мат. Кроме того, глаукофановые сланцы прослежи-
ваются далеко к западу в виде узких полос вдоль раз-
ломов. Лавсонитовая стадия метаморфизма непос-
редственно сменяется ломонтитовой (цеолитовой) с
образованием промежуточных пород, характеризу-
ющихся ассоциацией этих минералов, но возможно,
что эти стадии разделяются пумпеллиит-кварц-аль-
бит-хлоритовой стадией. Взаимоотношения лавсо-
нитовой, пумпеллиитовой, пренитовой и ломонтито-
вой минерализации очень сложны и нередко проти-
воречивы, что, очевидно, свидетельствует о близости
физико-химических условий их возникновения. Но в
общем степень метаморфизма нарастает с запада на
восток по направлению к разломам, и в этой после-
довательности ломонтитовая и пренитовая минера-
лизация сменяются альбит-пумпеллиитовой и, затем,
глаукофан-лавсонитовой.

Севернее мезозойские зоны типа Францискан-
ской известны на п-ове Олимпик в штате Вашинг-
тон, в пределах гор Чугач, п-ова Кенай и о. Кадьяк
(Кинг, 1969). Древнейшие интенсивно дислоциро-
ванные породы триасово-мелового возраста пред-
ставлены здесь спилитами, граувакками и глинисты-
ми сланцами. Им подчинены железистые, марганце-
вые кремнистые образования типа яшм. Метамор-
физм пород, как правило, слабый.

Выделение палеозойских метаморфических зон
очень сложно, так как палеозойские зоны интенсив-
но переработаны последующим метаморфизмом,
связанным с гранитоидным магматизмом (зоны Сан-
гун, Хасанская, Брисбен, Центрально-Новозеландс-
кая и др.).

Во многих описанных выше зонах метамор-
физма выделяются позднепалеозойские стадии их
развития (например, в зонах Самбагава, Матсугада-
мира-Мотай, Джоетсу и Краевой Хида) (Кано, Куро-
да, 1969).

Представителем зон, в которых палеозойский
метаморфизм ранних этапов хорошо сохранился, не
будучи затушеван последующими наложениями ме-
зозойского метаморфизма и гранитизации, может
служить Пенжинская зона (20, рис. 36), обнажающа-
яся в ядре Понтонейских гор (Добрецов, Пономаре-
ва, 1965). Палеозойский возраст зоны доказывается
определениями абсолютного возраста метаморфи-
ческих пород и минералов. Наиболее древние обра-
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зования имеют возраст 330-430 млн лет. Близкие
цифры получены для массивов гипербазитов - 315-
368 млн лет. Фазы наложенного метаморфизма дати-
руются возрастом 180-235 млн лет.

Метаморфическая толща Пенжинского хребта
перекрывается слабо метаморфизованной (спилити-
зированной) девонской эффузивной толщей. На гра-
нице этих толщ располагается интрузия габбро. В
составе метаморфической толщи различаются слабо
метаморфизованные метаэффузивы, глаукофанизи-
рованные метаэффузивы, глаукофановые и зеленые
сланцы.

Натриевый глаукофановый метаморфизм рас-
пространяется сравнительно локально на фоне более
широкого зеленокаменного изменения пород, в зна-
чительной мере контролируясь, по-видимому, разло-
мами глубинного заложения. В глаукофановых слан-
цах содержатся лавсонит, фенгит, пумпеллиит, пре-
нит, хлормеланит, жадеитовый пироксен и др.

Как и в других поясах глаукофанового мета-
морфизма, в Пенжинской зоне имеет место размеще-
ние метаморфических пород, контролируемое разло-
мами глубинного заложения. С удалением от разло-
мов намечаются зоны: глаукофановая (глаукофан,
альбит, эгирин, рибекит, лавсонит, хлорит, эпидот,
кальцит и др.), хлормеланитовая (глаукофан-крос-
сит, субглаукофан, хлормеланит, альбит, актино-
лит, лавсонит, хлорит, эпидот, эгирин, фенгит,
стильпномелан, кальцит и др.), зеленосланцевая
(субглаукофан, актинолит, эпидот, пумпеллиит,
альбит, хлорит, кварц, стильпномелан и др.) (Доб-
рецов, Пономарева, 1965). Переход от зеленослан-
цевой зоны к глаукофановой сопровождается по-
следовательным возрастанием щелочности амфибо-
лов и вытеснением глаукофаном парагенезиса хло-
рита с альбитом, типичного для зеленосланцевой
зоны.
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ГЛАВА IV

ОСНОВНЫЕ СТРУКТУРНЫЕ ЭЛЕМЕНТЫ
ТИХОГО ОКЕАНА

Рассматривая Землю с точки зрения глубин-
ной тектоники с использованием последних дости-
жений геологии и геофизики, особенно геофизичес-
кой томографии, можно убедиться, что она отлича-
ется структурной асимметрией, выражением кото-
рой является деление Земли на два тектонических
сегмента - Тихоокеанский и Индо-Атлантический,
со всеми вытекающими особенностями (Пущаров-
ский и др., 2000).

Для Тихоокеанского сегмента характерны его
древность и длительность развития сиалической
коры, отсутствие в составе литосферы континенталь-
ных блоков, а крупные поднятия (Западная часть
Пацифики) с утолщенной корой основного состава
составляют ее специфику.

Вокруг Тихого океана располагается подвиж-
ный тектонический пояс, в который входят складча-
тые сооружения различного возраста, блоки с дори-
фейской корой и офиолитовые пояса с возрастом в
1 млрд лет. Омоложение офиолитовых поясов на-
блюдается от структур континентального обрамле-
ния к более молодым океаническим образованиям.
Таким образом, можно отметить, что океаны уже су-
ществовали до начала рифея или еще ранее.

Ю.М.Пущаровским и его коллегами (Пуща-
ровский и др., 2000) предложена новая модель сочле-
нения Тихоокеанского и Индо-Атлантического сег-
ментов Земли. На западе - это Алеутско-Меланезий-
ский ряд тектонических зон, имеющих микроплит-
ное строение и сложную геодинамику, охватываю-
щих в той или иной мере подвижные пояса Восточ-
ной Азии, в пределах которых присутствовали древ-
ние офиолитовые пояса по окраинам океана как на
западе (Guo et al., 1984; и др.), так и восточном по-
бережье Америки (Bourgois et al., 1987; и др.). Омо-
ложение офиолитовых поясов в обрамлении Тихого
океана в сторону океана говорит об экспансии
Индо-Атлантического сегмента в отношении Тихо-
океанского, и это, как считает Ю.М. Пущаровский,
показывает общую закономерность в тектонической
эволюции Земли.

Рассматривая Тихоокеанский сегмент Земли,
исследователи отметили асимметрию его строения,
которая свойственна не только Пацифике, но и его
континентальному обрамлению. Асимметрия выра-
жается не только в особенностях геологического и
геоморфологического строения, но и, как показыва-
ют океанические, геофизические и томографические
данные о глубинных геосферах, отражает первичную
неоднородность в строении Земли.

Проведенные в последние десятилетия комп-
лексные геолого-геофизические исследования Тихо-
го океана и его окраин выявили новые данные о
структуре и вещественном составе пород океаничес-
кого ложа и его структурных элементов: океаничес-
ких хребтов и поднятий, вулканических цепей, от-
дельных вулканических архипелагов и островов, ок-
раинных морей и островных дуг. Накопленный ма-
териал по геологии, магматизму и особенностям со-
става главных океанических структур позволяет по-
дойти к выяснению эволюции и строения не только
морфоструктур, но и в целом всей впадины Тихого
океана и его глубинных геосфер.

В пределах Тихого океана можно выделить не-
сколько крупных суперпровинций, различающихся
между собой как геолого-геофизическими, так и пет-
ролого-геохимическими параметрами. Будучи свя-
занными с глубинными процессами, они отражают
разные уровни генерации магм и их состав, т.е. неод-
нородность субстрата, из которого они выплавля-
лись, и влияние различных литосферных, астено-
сферных факторов и флюидов, возможно поднимаю-
щихся в виде плюмажей от раздела внешнего ядра и
нижней мантии. Существование таких струй под-
тверждается геофизическими исследованиями в мес-
тах существования современных горячих точек (плю-
мов) на Гавайях, в Исландии (Wolfe et al., 1997, 1998;
Helmberger et al., 1998; Russell et al., 1998; и др.).

Область Тихого океана по линии Главного
геораздела (Императорский разлом, Гавайский хре-
бет и далее на юг вдоль разломной зоны западнее
поднятия Центральной котловины, вдоль цепи Мар-
кизских островов, далее с поворотом по разлому Ис-
тер и хребту Сала-и-Гомес до побережья Южной
Америки) делится на две огромные суперпровин-
ции - Восточную и Западную. Каждая суперпро-
винция включает несколько петрохимических
структурных провинций. Суперпровинциям свой-
ственны определенные характеристики строения,
состава и структурно-морфологические элементы
(Пущаровский, 1984; Строение дна …, 1984; Гово-
ров и др., 1996; и др.).

Восточная суперпровинция, состоящая из не-
скольких более мелких провинций - Северо-Восточ-
ной, Экваториальной, Перуанской и других, харак-
теризуется в целом единством морфологических ти-
пов: глубоководные котловины со слабо выражен-
ным рельефом дна, на котором выделяются много-
численные, расположенные неравномерно вулкани-
ческие горы. По геофизическим данным мощность
литосферы для Северо-Восточной провинции (кот-
ловины) не превышает 60 км, возраст осадков не
древнее 80-90 млн лет на юго-востоке. В северо-за-
падной части литосфера, возможно, более древняя
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(90-100 млн лет) с омоложением в восточном направ-
лении к оси Восточно-Тихоокеанского поднятия
(ВТП) (рис. 47). Мощность коры здесь 5,5-7 км, при
этом неуплотненные осадки, которые наблюдаются
не везде, слагают толщу не мощнее 150-300 м. Мощ-
ность второго слоя - 1,5-2 км (Vc = 5,2-5,5 км/с), тре-
тьего - 4-80 км (Vc = 6,6-6,9 км/с). В зоне ВТП наблю-
дается уменьшение мощности второго и третьего
слоев и подъем низкоскоростной мантии (Vc = 7,6-7,8
км/с).

Для этого региона уникальными являются ши-
ротные (трансформные) разломы большой протя-
женности, расчленяющие дно океана. Драгирование
в их пределах позволило получить данные о строе-
нии и составе абиссальных плит (Строение …, 1984;
Петрологические …, 1996; Твердая кора …, 1987;
Hilde et al., 1976; и др.).

Трансформные разломы обычно ограничива-
ют крупные блоки, которые могут рассматриваться
как петрографические провинции с определенными
особенностями строения и состава. Именно здесь
впервые было отмечено широкое разнообразие пет-
рохимических типов абиссальных толеитов: норма-
тивных толеитов (MORB), ферробазальтов, толеи-
тов переходного типа, свойственных главным обра-
зом для ВТП. Для абиссальных котловин, а также
возвышенностей разломных зон восточных провин-
ций (Перуанской, Хуан-де-Фука, разлома Экспло-
рер, Сованьо и др.) характерно большое разнообра-
зие петрохимических типов: от нормативных (N-
MORB) толеитов, ферротолеитов и близких им магне-
зиально-железистых толеитов до аномальнотитанис-
тых ферротолеитов, пикротолеитов и т.д. (Говоров и
др., 1996; Cousens et al., 1984; Kay et al., 1970; и др.).

Но наиболее необычным разнообразием со-
ставов отличаются базальты Галапагосского и Кос-
та-Риканского рифтов, где известны толеиты типа
MORB, ферротолеиты, ультратитанистые феррото-
леиты, калиевые ферротолеиты (скв. 424, 425, 506,
510, 504 И, 157, 158; Claque et al., 1981; Auto, Rhodes,
1983; Петрологические …, 1996; и др.). Именно для
этой части провинции известны сульфидные рудо-
проявления с высокими содержаниями золота, пла-
тины в пирите и марказите (Hekinian et al., 1980; Ба-
турин и др., 1986; Говоров и др., 1993; и др.).

Для этого региона характерно полосовое маг-
нитное поле: линейные магнитные аномалии выдер-
жаны на значительных расстояниях, а их происхож-
дение, возможно, связано с процессами спрединга.

Западная суперпровинция (рис. 47) располага-
ется к западу от Главного Тихоокеанского раздела,
вплоть до системы островных дуг: от Курило-Кам-
чатской - на севере, до Тонга-Кермадек - на юге. Она
состоит из отдельных провинций - Северо-Западной,
Центральной, Каролинской, Южной и др., разделен-

ных как крупными разломами, так и системой вулка-
нических поясов и поднятий. Эта субпровинция от-
личается большим разнообразием морфологических
и структурных форм, строением и составом слагаю-
щих ее магматических пород, мощностью коры и
глубинным строением мантии. Здесь выделяются
котловины с различными граничными скоростями,
глубинами залегания поверхности Мохоровичича и
астеносферных слоев в мантии. Так, для Северо-За-
падной котловины характерны Vгр. = 8,6 км/с и глу-
бокое залегание астеносферной мантии, а для Вос-
точно-Марианской - Vгр. = 8,2 ÷ 8,4 км/с с быстрым
затуханием на глубине, что интерпретируется как
наличие на глубине волновода. В южной котловине
граничные скорости в верхней части мантии и на
глубине 18-20 км различны (8,4-9 км/с), что свиде-
тельствует о ее слоистости и латеральной изменчи-
вости.

В пределах Западной суперпровинции выделя-
ется серия океанических поднятий с утолщенной ко-
рой (от 11-14 до 25-40 км): Шатского, Хесса, Мани-
хики, Магеллана, Онтонг-Джава, Мид-Пацифик и
др. - со слоистым строением разреза и наиболее древ-
ними осадочными и вулканогенными образования-
ми. Объем извергнутых лав в этих океанических пла-
то огромен, во много раз превышает объем таких из-
вестных континентальных платобазальтов, как де-
канские и др. (Larson, 1991). Океаническая кора цен-
тральной части Западной провинции в возрастном
промежутке 120-180 млн лет, соответствующая этапу
длительной меловой магнитной аномалии, продуци-
рована интенсивным вулканизмом, особенно в сред-
нем мелу (апт-альб, более 35⋅106 км3/млн лет); не-
сколько меньше - в позднем мелу, согласно реконст-
рукциям, проведенным Р. Ларсоном и его коллегами
(Larsоn, et al., 1985; Larsоn, 1991).

Наиболее древними океаническими плато яв-
ляются Магелланово поднятие (140-150 млн лет),
объем вулканических пород которого (по данным
скважин глубоководного бурения) составляет
3,64⋅106 км3 (Larsen, 1991: DSDP 167). Возраст (млн
лет) и объем (106 км3) вулканитов других плато следу-
ющие: поднятия Шатского - 130-150 млн лет, объем -
9,86 (DSDP 49,50,306); Мид-Пацифик - 75-130 млн
лет, объем - 42,9 (DSDP 313, 463, 171); плато Онтонг-
Джава - 100-125 млн лет, объем − 101 (DSDP 288, 289;
ODP 803, 807); горы Маркус-Уайт - 90-115 млн лет,
объем - 30,85 (Sager and Pringle, 1988). Значительно
меньший объем вулканических пород имеют подня-
тия Манихики (115-125 млн лет) и острова Лайн (75-
85 млн лет).

Как предполагает Р. Ларсон (Larson, 1991),
этот этап вулканизма - результат активного супер-
плюма. Общий объем извергнутого вулканического
материала составляет около 220 ×106 км3. Как следу-
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ет из приведенных данных, пик активности связан с
формированием плато Онтонг-Джава в период апта-
альба. Но наиболее древние породы в основании
океанических плато были получены в скважинах,
пробуренных на поднятиях Шатского и Магеллано-
вом (140-150 млн лет, DSDP скв. 167, 49, 50, 306 ).

Большинство исследователей предполагают,
что среднемеловая вулканическая активность приве-
ла к поступлению в океан и в атмосферу Земли ог-
ромного количества газов, особенно двуокиси угле-
рода, что способствовало продуцированию биомас-
сы. Именно с этим пиком (Irving et al., 1974; Tissot,
1979; Larson, 1991) связывают отложения огромной
массы органических остатков и продуцирование
нефти и газа, составляющих основную массу миро-
вых запасов, связанных с отложениями апт-сантонс-
кого возрастного промежутка.

Помимо океанических поднятий в Западной
суперпровинции существуют крупные бассейны:
Центральный, Науру и др. Центральный бассейн
расположен между Маршалловыми островами на за-
паде, горами Мид-Пацифик - на севере и поднятием
островов Лайн - на востоке. Он разбурен скважина-
ми DSDP: 169, 170, 167, 166 и др., которые вскрыли
на различных уровнях вулканические породы: по-
кровные базальты, силлы базальтов, экструзии, вул-
канические породы со скелетными обломками риф-
товых построек, вулканические пеплы, базальты с
петрохимическими характеристиками, свойственны-
ми островным толеитам, океанические хребтовые
базальты (MORB) и щелочные базальты.

Анализ петрохимических особенностей будет
сделан ниже. Здесь же следует подчеркнуть некото-
рые взаимоотношения таких структурных элемен-
тов, как бассейна Науру и плато Онтонг-Джава, рас-
положенных пососедству, но имеющих свои особен-
ности развития. Как отмечалось выше, основание
бассейна Науру лежит на плите с возрастом более
148 млн лет. Наиболее древние породы, встреченные
в скважинах 288, 289 DSDP и 803 ODP, определены
как апт-альбские (100-125 млн лет). Но, тем не менее,
принимается, что в основании лежит океаническая
плита с возрастом около 150 млн лет. Исследования
вулканизма Центральной Пацифики (Larson, Schlan-
ger, 1981) от бассейна Науру к Маршалловым остро-
вам и далее к островам Лайн на востоке, включая
горы Мид-Пацифик (на севере), показывают, что ре-
гион может иметь поднятие, ассоциирующее с интру-
зиями, и формирование подводных гор - как средин-
но-плитовое явление. Это региональное вулкано-
термальное проявление началось еще в барреме с эк-
струзии (скв. 462), продолжилось в апте (≈110 млн
лет назад) внедрением силлов с характеристиками
островных океанических толеитов (Мид-Пацифик) и
продолжалось в позднемеловое время (70 млн лет на-

зад) в Маршалловых островах. По такой интерпре-
тации,  эволюция этого района подобна эволюции
поднятия Дарвина, описанной Менардом (1966).

Возможно, бассейн Науру также был вовлечен
в позднемезозойское поднятие. Актуален вопрос о
величине вертикального подъема бассейна. Батимет-
рические исследования, проведенные в пределах его
западного склона в месте сочленения с плато Он-
тонг-Джава, показывают что системы водотоков,
были направлены в сторону басс. Науру от поднятия
Онтонг-Джава, как и в настоящее время.

Внутриплитный вулканизм Центральной Па-
цифики, который охватил площади более 106 км2,
проявился в басс. Науру, на островах Лайн и восточ-
нее в Мид-Пацифике и продолжался более 40 млн
лет - от баррема до позднего мела, что, как полагают
исследователи, вполне согласуется с представления-
ми Вильсона-Моргана о модели горячей точки. Хотя
имеются противники этой модели (Jackson and
Schlanger, 1976).

Помимо среднемеловых вулканических плато
в Западной суперпровинции существует огромное
количество более молодых вулканических поднятий,
которые по отношению к структурам ложа океана
имеют “наложенный” характер. Здесь и линейные
вулканические цепи, и овальные, и сложные по очер-
таниям архипелаги и системы (Маркус-Неккер, ост-
рова Общества, Маркизские, Каролинские и др.).
Кроме того, существует большая группа отдельных
самостоятельных вулканов и вулканических групп.

Отражением разнообразия структур, характе-
ра форм и глубинного строения является магматизм,
который отличается наибольшей пестротой соста-
ва и петрохимической спецификой, по которой в
последние годы проведено огромное количество ис-
следований, особенно по части изотопно-геохими-
ческой систематики. Выделены типы и даны их ос-
новные характеристики (Hofmann, 1988, 1997; Hart,
1983; Hawkesworth et al., 1990; Tatsumoto et al., 1992;
и др.).

Рассмотрение и анализ этих данных, наряду с
томографическими исследованиями глубин океанов
вплоть до внешнего ядра, показывают, что это раз-
нообразие имеет определенное объяснение, прежде
всего с позиции плюмового вулканизма (Fukao,
1992; Hot-Spotting, 1997; Wolfe et al., 1997; Wolfe,
1998; Helmberger et al., 1998; Russel et al., 1998; и др.).

Детальные петрогеохимические исследования
вулканитов в районах “горячих точек” (Таити, Са-
моа, Тубуаи и др.)  показали, что породы обладают
рядом особенностей по минеральному составу, отли-
чаются высокими концентрациями элементов редко-
земельной группы, по соотношениям изотопов свин-
ца, неодима, стронция, гелия и др., что позволило
выделить изотопно-геохимические аномалии и про-
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вести систематику, сопоставить с наиболее глубин-
ными породами и на этом основании выделить боль-
шемасштабную изотопную аномалию южной полу-
сферы Тихого океана (Hart, 1984; Hofmann, 1997;
Sun, McDonough, 1989; Saunders et al., 1987; и др.).
Эти данные и результаты геофизической томогра-
фии различных уровней верхней, средней, нижней
мантии и внешнего ядра позволяют предполагать
связь “горячих точек” и базальтоидного вулканизма
в океанах с активизацией на границе внешнего ядра
и нижней мантии в форме прорывов высокоэнерго-
емких газов (водорода) в виде струй (плюмажей) в
мантию и прохождение разогретых расплавов
вплоть до поверхности Земли (Haggerty, 1994; и др.).
Характер взаимодействия разогретых газовых струй
с породами мантии и процессы, возникающие в ман-
тии или астеносфере, остаются пока в области пред-
положений, но геофизические данные, особенно в
рифтовых зонах, там, где астеносфера наиболее
близка к поверхности, показывают, что над этими
участками, как правило, активно проявлен вулка-
низм (Байкальский рифт, рифт Таньлу и впадина
Сунляо, Африканские рифты и т.д.). Таким образом,
взаимосвязь активных процессов на поверхности
внешнего ядра в слое DII и последующих активных
магматических явлений на поверхности Земли уста-
новлена с помощью геофизических наблюдений в
“горячих точках” (Wolfe, 1998; Helmberger et al.,
1998; Fukao, 1992; и др.) на примере Исландии, Таи-
ти и Гаваев.

Рассматривая особенности Западной супер-
провинции (по В.Г. Сахно, Мартынову, 1990), или
многочисленных Западных провинций (по И.Н. Го-
ворову и др., 1996), еще раз следует подчеркнуть
определенные отличия от Восточной суперпровин-
ции (см. рис. 47) не только в характере геоморфоло-
гии дна, но и в истории развития.

Следующей суперпровинцией является систе-
ма окраинных морей, обрамляющих с запада ложе
Тихого океана и в большей степени подчеркиваю-
щих неоднородность и асимметричность его строе-
ния. Их гетерогенность хорошо выявляется из срав-
нения структурных особенностей, магматизма и глу-
бинного строения наиболее изученных Японского и
Филиппинского морей.

Особой петрографической суперпровинцией
является Восточно-Тихоокеанское поднятие (ВТП).
Несмотря на структурно-морфологическое единство
на большом протяжении, оно характеризуется нео-
днородным строением коры и гетерогенным субстра-
том в различных его частях. Это проявляется прежде
всего различиями глубин и скоростей волн в верхней
мантии как вдоль хребта, так и на отдельных отрез-
ках поперек его оси. Глубина залегания поверхности
Мохоровичича значительно изменяется - от 8-9 до

10-13 км, а граничная скорость Vгр.= 7,5÷8,1км/с уве-
личивается до 8,3 км/с по мере удаления от оси. В
верхней части мантии вдоль поднятия фиксируется
волновод (~ 9-10 км), соответствующий, по-видимо-
му, магматическому очагу.

Данные по составу магматических пород раз-
личных блоков хребта, особенно по распределению
редких и редкоземельных элементов и по изотопии, в
еще большей степени противоречат представлениям
об однородности условий генерации магм и субстра-
та, из которого они выплавлялись. Другими слова-
ми, для ВТП, так же как и для других структурных
элементов океана, характерна вещественная неодно-
родность, определяемая латеральной и глубинной
неоднородностью мантии.

Таким образом, в пределах Тихоокеанского
блока Земли выделяются четыре крупные суперпро-
винции с характерными чертами строения, развития
и состава магматических пород. Их наличие подчер-
кивает структурную неоднородность высшего по-
рядка. В пределах каждой суперпровинции выделя-
ются провинции - подразделения более мелкого по-
рядка, характеризующие отдельные океанические
блоки, имеющие сходные черты. На фоне сходства
выявляются различия внутреннего строения и эво-
люции магматизма. Особенности состава магмати-
ческих пород, занимающих различное структурно-
морфологическое положение как в отдельных про-
винциях, так и внутри них, будут рассмотрены ниже.

Одной из наиболее интересных структур для
решения вопроса однородности базальтов, условий
их происхождения и механизма формирования явля-
ется ВТП - структура, согласно тектонике плит, гене-
рирующая породы второго слоя океанической коры.
Многочисленные данные, полученные в последние
годы при бурении, показывают, что базальты сре-
динно-океанических хребтов неоднородны по харак-
теру распределения как петрогенных компонентов,
так и особенно микроэлементов - Sr, Zr, Ba, Rb и
РЗЭ. На характер распределения этих элементов, бе-
зусловно, оказывают влияние процессы кристалли-
зационной дифференциации и частичного плавле-
ния. В зависимости от интенсивности этих процессов
формируются определенные региональные петрогео-
химические провинции.

Согласно современным экспериментальным
данным и петрологическим исследованиям магмати-
ческих пород, ведущая роль в процессах плавления
принадлежит летучим компонентам глубинного про-
исхождения. Их роль определяется не только влияни-
ем на температуру плавления и состав выплавок, но
и способностью эффективно осуществлять транспор-
тировку многих элементов.

Важно, что флюидный режим и петрогеохими-
ческие региональные черты взаимосвязаны, взаимо-
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обусловлены и отражают, видимо, глубинность это-
го явления, а также гетерогенность мантии (Моисе-
енко, Сахно, 1982; Welhlam, Graig, 1979). Ниже для
сравнения будут подробно рассмотрены серии маг-
матических пород ВТП (в основании центральной
части), магматические комплексы структурных эле-
ментов дна океанического ложа, вулканических и
иных поднятий Центральной котловины Западной
суперпровинции и магматические образования
Японского и Филиппинского морей.

Перечисленные области представляют собой
наиболее типичные магматические провинции суб-
широтного латерального ряда: от структур, характе-
ризующихся процессами образования океанической
коры (ВТП), к структурам более древнего заложения
и длительного развития с наложенными вулканичес-
ким поясами вплоть до окраинных морей Востока
Азии, происхождение которых в той или иной степе-

ни связано с деструкцией блоков континентальной
коры или ее наращиванием. Здесь представлены все
структурно-морфологические элементы Тихого оке-
ана, наиболее детально описанные и исследованные
на данном этапе. Обширная литература по северо-
западной части океана, детальные работы, проведен-
ные в последние годы российскими научно-исследо-
вательскими судами, а также данные DSDP (рейсы
55, 62 и др.) позволили получить новый материал по
Северо-Западной и Северо-Восточной котловинам,
по поднятиям Шатского и Хесса, разломам Импера-
торскому, Кларион и др., по Гавайской и Импера-
торской вулканическим цепям (Пущаровский, 1982,
1984; Пущаровский и др., 1984; Рудник и др., 1984;
Строение дна …, 1984). В следующих разделах при-
водится подробный анализ магматизма и особеннос-
тей петрохимического и геохимического состава по-
род, слагающих эти структуры.
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ГЛАВА V

ВУЛКАНИЧЕСКИЕ ПОРОДЫ ТИХОГО ОКЕАНА

Грандиозная впадина Тихого океана, четко
очерченная на западе и востоке андезитовой линией
и сопряженными с ней глубоководными желобами,
на юге имеет неопределенную границу с Антаркти-
ческим океаном. Она условно проводится по круп-
ному разлому Элтанин. К югу от него сформировал-
ся Антарктический океан, заместивший южное
складчатое обрамление Тихого океана и часть Ан-
тарктического континента. Толеитовые базальты
представляют преобладающий тип вулканических
пород Тихого океана (табл. 11). В ассоциации с
ними входят, с одной стороны, разнообразные типы
щелочных горных пород, пользующиеся в океани-
ческих структурах достаточно большим распростра-
нением (исландиты, риолиты и др.), с другой сторо-
ны - более кислые породы. Обзор вулканических по-
род Тихого океана с охватом громадного объема
оригинальных публикаций по ним приводится в мо-
нографиях (Голубева, 1990; Петрологические про-
винции.., 1996), в которых показано, что разнооб-
разные вулканические породы, входящие в ассоциа-
цию с толеитовыми базальтами, играют, как прави-
ло, подчиненную роль, во многом определяя, тем не
менее, специфику выделяемых цитируемыми автора-
ми петрологических провинций. На основе этих ра-
бот составлена петрографическая карта Тихого оке-
ана, представленная на рис. 49 на тектонической ос-
нове (Пущаровский и др., 1995). Восточная краевая
часть Тихого океана характеризуется сравнительно
маломощной корой, не превышающей 10 км, обус-
ловленной развитием здесь множества рифтовых
структур, связанных с Восточно-Тихоокеанским сре-
динным хребтом. По результатам драгирования в
зоне этого хребта в работе (Петрологические про-
винции.., 1996) выделяется Восточно-Тихоокеанская
провинция (1, рис. 49) толеитовых базальтов, бед-
ных щелочными металлами и фосфором, которая ох-
ватывает протяженную более чем на 13 тыс. км тер-
риторию от разлома Мендосино на севере до разло-
ма Элтанин, в общем совпадая с пролеганием риф-
тогенного поднятия. Срединно-океанический хребет
состоит из осевого внутреннего рифта (или рифто-
вой долины) шириной до 2.5-3 км и обрамляющих
его сбросово-грабенных структур. Хребет харак-
теризуется тремя типами тектонических структур:
1) осевая экструзивная зона - осевое поднятие высо-
той до 150 м и шириной до 1 км; 2) горст-грабеновая
зона, распространяющаяся на расстояние до 2 км от
оси хребта; 3) тектонически активная зона, сложен-
ная большими наклонными блоками, ограниченны-
ми сбросовыми уступами в сторону осевой зоны.

Осевая экструзивная зона сложена лавовыми
озерами с причудливыми пустотелыми колоннами.

С этой структурой ассоциируют очень свежие стек-
ловатые оливиновые базальты, содержащие вкрап-
ленники пироксена. Кроме того, базальты содержат
менее 5% вкрапленников оливина (Fo86-89) и плагио-
клаза (An73-82); в стекловатой основной массе присут-
ствуют лейсты плагиоклаза, оливина и редкие крис-
таллы хромшпинели.

Фланги рифтовой структуры сложены в основ-
ном более раскристаллизованными разностями ба-
зальтов. Подавляющее большинство пород (87%
всех изученных образцов) представлено фракциони-
рованными плагиоклаз-оливин-пироксеновыми ба-
зальтами различной степени раскристаллизованнос-
ти. Количество вкрапленников в этих базальтах со-
ставляет 5-7% объема породы; фенокристы пироксе-
на соответствуют авгиту (Wo38-42En49-51Fs9-10), а плаги-
оклаза -  лабрадору (An65-73).

На петрогенетической диаграмме (рис. 50,
табл. 12) отражен эффект фракционирования этих
минералов с явным преимуществом отделения плаги-
оклаза, которое обусловило ферробазальтовый
тренд магматической дифференциации. Он достигал
области магматической несмесимости, как можно су-
дить об этом по обнаружению в породах кислых сте-
кол, составы которых на петрохимической диаграм-
ме находятся в стороне от главного тренда кристал-
лизационной дифференциации. Щелочной уклон
магматизма выражен слабым повышением в породах
содержания калия, фосфора и титана. Характерно
закономерное различие толеитовых, субщелочных и
щелочных базальтов по составу фенокристаллов.
Состав плагиоклаза в толеитовых базальтах - An51-88,
а в щелочных - An54-86. Состав оливина в толеитовых
базальтах колеблется от Fo78.7 до Fo88.4, а в щелоч-
ных - от Fo81.7 до Fo87.0. Состав клинопироксена в то-
леитовых базальтах представлен Wo42.4En48.7Fs8.9, а в
щелочных - Wo46.3-46.4En48.5-50.5Fs3.0-5.2. Субщелочные и
щелочные базальты, как правило, слагают невысо-
кие конусообразные постройки, прорывающие по-
кровы толеитовых базальтов с возрастом более 3
млн лет, их излияния являются заметно более по-
здними. Этот разрыв во времени между излияниями
толеитбазальтовых и щелочных лав отражает им-
пульс сжатия структуры и соответствующего возрас-
тания флюидного давления в магматических очагах.
Оно стимулировало их разрастание путем магмати-
ческого замещения ультраосновного мантийного
субстрата, сопровождаемого эффектом флюидного
ощелачивания расплавов. Петрохимический и геохи-
мический тренды этого процесса прослеживаются
при сопоставлении химических анализов пород в
табл. 13.

Интересны результаты пересечения скважина-
ми глубоководного бурения “Гломаром Челлендже-
ром” Восточно-Тихоокеанского поднятия (2, рис. 49)
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в районе 8-9° с.ш. и 104-107° з.д. (скв. 421-429),  в ко-
торых с приближением к оси поднятия возраст пород
меняется от 4.3 до 1.2 млн лет. Базальты этих сква-
жин - плотные породы с разной степенью раскрис-
таллизованности. По соотношению минералов-

вкрапленников выделяются плагиоклаз-пироксен-
оливиновые и плагиоклаз-пироксеновые базальты
различной железистости (Hekinian, Morel, 1977).

Фенокристы плагиоклаза в порфировых ба-
зальтах часто зональны и имеют состав An67-83, состав

Рис. 49. Главные типы  горных пород  на тектонической  карте Тихого океана (по результатам бурения, драгиро-
вания  и  островным отложениям) с возрастной  характеристикой  базальтового ложа (составлена с использова-
нием работ  (Пущаровский  и др., 1995; Говоров и др., 1996; Белый , 1998).
1 - граница  Тихоокеанского  сегмента  земли ; 2  - рифтовая система; 3 - глубоководные желоба ; 4  - разломы; 5 - наложенные
вулканические гряды ; 6  - крупные поднятия с утолщенной океанической корой ; 7  - наиболее крупный реликтовый  фрагмент
континентальной  складчатой  коры ; 8-11 - горные породы:  толеитовые базальты  (8), ферробазальты  (9), субщелочные ба -
зальты  (10), щелочные базальты (11), в  том числе нефелиновые базальты и базаниты , таититы, нефелиниты;  12-14 - ассоци-
ации  горных  пород : толеитовых и субщелочных базальтов (12), толеитовых и щелочных  пород  (13), субщелочных базаль-
тов  и  щелочных пород  (14). Цифрами  в  кружках  обозначены  петрографические провинции :  1  - Восточно-Тихоокеанская
(драгирование в зоне хребта ) , 2  - Восточно-Тихоокеанская (глубоководное бурение) , 3 - Галапагосская , 4  - Хуан -де-Фука ,
5  - Восточно-Тихоокеанская  (драгирование в трансформных разломах),  6  - Манихики-Нова , 7  - Восточно-Марианская,  8 -
Гавайских островов , 9  - Императорского хребта,  10  - Северо-Западная ,  11  - Меланезийская ,  12  - Каролинская , 13 - Фран -
цузской  Полинезии .
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вкраплеников клинопироксена Wo30-42En43-58Fs9-15,
иногда присутствуют оливин Fo80-87 и хромшпинель.
В скв. 422, 428 и 427 подняты также крупнокристалли-
ческие породы с фенокристами плагиоклаза An69-79,
оливина Fo84-67 и клинопироксена Wo31-45En46-56Fs8-13. В
суммарной выборке (n=131) базальты этих скважин
образуют характерный для Восточно-Тихоокеанско-
го поднятия ферробазальтовый тренд и незначитель-
ный уклон в сторону субщелочных и щелочных ба-
зальтов (табл. 14, рис. 51). Ферробазальтовый тренд,
связанный с фракционированием плагиоклаза, на-
глядно выражен и в лавах рифтогенной структуры
Галапагосской провинции (рис. 52), осложняясь, од-
нако, здесь трендом исландитов и более кремнекис-
лых образований и калиевой направленностью ще-
лочных дифференциатов (рис. 53, табл. 15). Галапа-
госская провинция охватывает систему широтных
хребтов и неглубоких впадин, протягивающихся к
востоку от Восточно-Тихоокеанского поднятия
(рис. 52). Эта система накладывается на более древ-
нее асейсмичное глыбовое поднятие, представленное
хребтами Кокос (на севере) и Карнеги (на юге) с пла-
тообразными вершинами на глубинах около 2 км.
Отдельные вершины этих хребтов поднимаются над

Рис. 50. Схема формирования  инициальной  серии  то-
леитовых базальтов,  ферробазальтов и  ферроандези-
товых (исландитовых) стекол в Восточно-Тихоокеан-
ской провинции (по табл. 12).

Таблица  12. Химический состав пород , драгированных в зоне хребта  Восточно-Тихоокеанской провинции
(Голубева, 1990).

Примечание.  1-4 - базальты Восточно-Тихоокеанского поднятия (ВТОП), драгирование, 21° с.ш. (Juteau et al., 1980; Hekinian,
Walker, 1987): 1 - оливиновые,  2-3  - плагиоклаз-оливин-пироксеновые,  4  - ферробазальты;  5-11 – базальтовые
стекла  станций  драгирования  ВТОП  (Puchelt,  Emmerman, 1983): 5-6 - 20° ю.ш.  (5  –  ферробазальт , пр . 12а,  6  –
титанистый ферробазальт,  пр . 10а ),  7 - 13° ю.  ш . , базальт (пр . 16а ),  8 - 11° ю .ш. ,  ферробазальт  MOR, 9  - 47°
ю .ш . ,  ферроба зальт  MO R, 10  -  7 °4 1 '  ю .ш . ,  10 8° з .д . ,  ба зальт ,  11  -  1 8°5 2 '  ю .ш . ,  1 13°19 ' з .д . ,  толеит  MO R,
12 - 5°32 ' ю.ш. , 106°46' з .д .,  ферроандезитовое (исландитовое)  стекло (Engel et a l. , 1965). В скобках - количе-
ство анализов .

1 (11) 2 (21) 3 (14) 4 (5) 5 6 7 8 9 10 11 12
SiO2 48.96 49.78 50.05 50.74 50.64 49.98 50.51 50.27 50.39 48.53 49.64 59.00
TiO2 1.21 1.37 1.49 1.84 1.85 3.16 1.40 2.18 1.86 0.76 1.37 1.75
Al2O3 16.38 15.09 14.52 14.55 13.89 12.96 14.76 13.66 14.34 22.30 16.19 12.60
Fe2O3 1.55 2.09 1.55 0.69 1.35 1.74
FeO 8.94 9.54 10.15 10.34 10.26 11.82 8.49 10.54 9.55 4.82 7.85 10.14
MnO 0.17 0.18 0.19 0.14 0.20 0.23 0.18 0.21 0.19 0.16 0.18 0.19
MgO 8.61 8.30 7.84 7.26 7.11 5.70 7.73 6.61 7.59 7.14 8.37 1.70
CaO 12.01 12.13 11.84 11.26 10.78 9.69 12.33 11.00 11.05 12.86 12.01 5.60
Na2O 2.54 2.51 2.73 3.01 2.91 3.00 2.63 2.80 2.71 2.18 2.75 4.25
K2O 0.07 0.10 0.12 0.11 0.12 0.18 0.17 0.17 0.17 0.06 0.11 0.65
P2O5 0.14 0.16 0.18 0.38 0.15 0.31 0.11 0.20 0.18 0.07 0.09 0.12
П.п.п. 0.47 0.57 0.38 0.57 0.46 0.39 0.31 0.78
Сумма 99.03 99.16 99.11 99.63 100.20 100.20 100.20 100.30 100.04 99.96 100.22 99.33
f 36.8 39.2 42.1 44.4 48.4 58.2 41.8 51.3 44.7 30.0 37.8 79.8
Ba 9.1 9.1 24.2 21 6
Sr 110 100 127 100 96 116 111 110 120 110
Zr 82 94 102 122 252 83 141 140 44 78
Ni 127 84 89 82 57 79 61 120 130 110
Co 50 44 45 48 43 28 34
Cr 321 286 305 146 98 222 122 241 350 420
V 251 310 301
[La/Sm]n 0.55 0.60 0.71 0.65 0.56 0.87
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Таблица 13. Средний состав толеитовых, субщелочных и щелочных базальтов возвышенностей вблизи Восточно-
Тихоокеанского поднятия (Голубева, 1990).

Примечание.  1-5 - толеитовые базальты  и  ферробазальты (Fornari et a l. ,  1988), 6-8 - субщелочные и  щелочные базальты
(Batiza, Vanko, 1984; Batiza  et al., 1982).

1 (11) 2 (14) 3 (2) 4 (57) 5 (8) 6 (6) 7 (5) 8 (5)
SiO2 50.27 48.81 49.69 50.08 50.43 42.12 50.33 48.16
TiO2 1.40 0.95 0.93 1.41 2.05 1.79 2.39 1.73
Al2O3 14.71 17.31 18.49 16.01 14.54 18.29 17.60 17.06
Fe2O3 1.28 1.61 2.81 1.06 1.10 1.60
FeO 10.40 8.53 6.42 9.12 8.71 7.01 6.97 7.04
MnO 0.13 0.14 0.16
MgO 7.40 9.32 7.22 7.71 5.82 6.93 4.61 7.43
CaO 12.49 12.65 13.18 11.94 10.81 10.08 8.56 11.27
Na2O 2.72 2.33 3.19 2.86 3.48 3.51 4.43 2.96
K2O 0.08 0.04 0.07 0.18 0.35 0.95 2.08 0.74
P2O5 0.14 0.11 0.06 0.15 0.25 0.41 0.70 0.26
П.п.п. 1.60 0.41 1.02 0.62 1.70 0.84
Сумма 99.61 100.41 101.26 101.48 100.25 99.77 100.61 99.25
f 31.9 33.9 37.0 43.5 52.0 39.2 49.2 39.0
Rb 5.1 6.8 18 28 9.8
Sr 83 125 198 345 396 252
Ba 35 58 186 292 86
Zr 31 38 47 96 136 211 263 136
Ni 69 159 63 131 76 120 108 97
Cr 280 363 346 322 221 178 119 249
[La/Sm] n 0.40 0.30 0.51 0.80 1.03 2.46 2.97 1.5

Таблица 14. Химический состав базальтов скважин глубоководного бурения Восточно-Тихоокеанского поднятия
(Голубева, 1990).

Примечание. 1-4 - базальты скв . 421-423, 427-429: 1-2  - толеиты MOR, N-тип,  3 - калиевые ферротолеиты, 4 - ферротолеиты
MOR; 5  - скв.  864-А, ферротолеиты  MOR, N-тип ; 6-8  - скв.  319А:  6  - толеиты  MOR, N-тип , 7 - ферротолеиты
MOR, Na-тип , 8 - калиевые ферротолеиты MOR; 9-11 - скв . 597: 9 - толеиты MOR, D-тип,  10  - толеиты  MOR,
N-тип ,  11  - калиевые ферротолеиты  MOR, 12 - ферротолеиты  MOR. Средние содержания  рассчитаны по  дан -
ным (Init. Repts DSDP, v. 54, 1980; v. 92, 1987; v. 142, 1992) и материалам авторов .

1 (10) 2 (53) 3 (36) 4 (18) 5 (13) 6 (3) 7 (28) 8 (4) 9 (13) 10 (42) 11 (20) 12 (7)
SiO2 49.47 50.43 50.51 49.89 49.91 49.44 48.99 47.65 49.53 50.08 49.46 50.07
TiO2 1.34 1.53 1.99 2.47 1.64 1.19 1.92 2.00 0.89 1.32 1.23 1.56
Al2O3 15.63 14.53 13.76 13.37 14.30 14.81 14.00 13.03 16.17 14.56 14.68 13.62
Fe2O3 2.84 2.62 4.24 3.11 11.61 2.78 3.76 7.08 9.29 11.18 11.67 13.18
FeO 5.96 7.28 7.22 9.69 6.96 7.57 6.21
MnO 0.18 0.19 0.19 0.20 0.20 0.19 0.20 0.23 0.15 0.17 0.17 0.20
MgO 8.13 7.59 6.80 6.54 7.30 7.70 7.00 6.69 8.65 7.54 6.86 6.99
CaO 11.82 11.74 10.93 10.10 11.72 12.59 11.05 10.64 13.16 11.90 12.13 11.00
Na2O 2.68 2.60 2.72 2.73 2.55 2.58 2.97 3.04 2.07 2.42 2.19 2.61
K2O 0.18 0.17 0.37 0.18 0.14 0.16 0.22 0.57 0.04 0.10 0.61 0.14
P2O5 0.14 0.17 0.23 0.25 0.11 0.14 0.21 0.36 0.09 0.12 0.12 0.14
П.п.п. 0.94 0.63 0.87 0.61 1.48 1.86 1.88 0.69 0.30 0.78 0.19
Сумма 99.31 99.48 99.83 99.14 99.49 100.02 99.75 99.38 100.73 99.69 99.18 99.70
f 37.0 41.6 47.7 51.7 44.5 40.8 46.7 51.3 35.2 42.8 46.4 48.8
Rb 1.1 1.7 3.5 1.2 4.2 4.1 15 2.3 2.5 17 3.6
Sr 166 138 124 121 122 117 134 155 80 85 92 84
Ba 33 15 19 26 30 18 21
Zr 97 104 149 182 111 101 134 123 54 80 77 90
Ni 127 73 67 61 73 121 92 74 119 81 78 55
Cr 352 71 173 114 237 268 206 136 418 205 263 99
[La/Sm] n 0.58 0.73 0.77 0.75 0.36 0.54 0.56 0.66 0.65 0.69 0.78
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уровнем океана, образуя Галапагосские острова на
западных отрогах хребта Карнеги и остров Кокос.

Рифтовая структура Галапагос (3, рис. 49)
изучена скважинами глубоководного бурения (рис.
52): на севере  - 425 и 510 и на юге - 424 и 506-509
(Init. Repts. DSDP, v. 54, 1980; v. 70, 1983), а также
драгированием (Clague et al., 1981; Puchelt, Emmer-
man, 1983; Perfit, 1983). Скв. 425 вскрыла 28,5 м океа-
нического базальтового фундамента имеющего воз-
раст до 1,8 млн лет. Базальты представлены тремя
перемежающимися по разрезу скважины петрогра-
фическими типами пород, отличающимися степенью
раскристаллизации и минералами-вкрапленниками
(Emmerman et al., 1983): плагиоклаз-пироксеновыми
афировыми и порфировыми, а также плагиоклаз-пи-
роксен-оливиновыми разностями; оливин в после-

Рис. 51.  Петрохимические диаграммы базальтов в пере-
сечении скважинами Восточно-Тихоокеанского поднятия
по координатам 8-9° с.ш. и 104-107° з.д. (по табл.  14).

Рис. 52.  Схематическая карта морфоструктур Галапагос-
ской провинции (Ballard et al.,  1984) c дополнениями.

Рис. 53. Схема кристаллизационной дифференциации
толеитовых  базальтов   Галапагосской  провинции
(табл . 15 ): ферробазальтовый  тренд ,  обусловленный
фракционированием плагиоклаза (Pl) и пироксена (Рх).
Область  несмесимости  обозначена  по  ферроба зальтовым
вариолитам .

дних присутствует в виде микровкрапленников.
Скважина 510 вскрыла около 21 м пород фундамен-
та, сложенного базальтами, сходными с таковыми
скв. 425. Афировые и порфировые базальты содер-
жат вкрапленники плагиоклаза и оливина, а основ-
ная масса характеризуется гиалопилитовой до вари-
олитовой структурами и состоит из лейст плагиокла-
за, кристаллов оливина, клинопироксена, магнетита,
ильменита в стекловатом базисе.

Южнее рифта Галапагос скважинами 424
(A-C), располагающимися на расстоянии от 18 до 32
км от оси рифта, вскрыты афировые толеитовые ба-
зальты с редкими микровкрапленниками плагиоклаза
(возраст 0.62 млн лет), со стекловатой основной мас-
сой, содержащей микролиты плагиоклаза, клинопи-
роксена и зерна титаномагнетита. Базальтам скв. 424
аналогичны породы, пробуренные скв. 506-508, в ко-
торых вскрыто от 3 до 10 м базальтового фундамента.

На южном склоне хребта Кокос скв. 158 пробу-
рены плагиоклаз-клинопироксеновые порфировые
базальты, а в скв. 157 хр. Карнеги получены плагио-
клаз-авгитовые толеитовые базальты, содержащие
вкрапленники плагиоклаза An69-73 и микровкраплен-
ники серпентинизированного оливина, располагаю-
щиеся в основной массе с диабазовой структурой.

В целом, с учетом материалов драгирования,
магматизм Галапагосского рифта характеризуется
широкой вариацией вулканических пород, изменяю-
щихся по составу от базальтов до риолитов. Вулка-
ниты, драгированные в пределах рифтовой зоны,
представлены свежими афировыми и порфировыми
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Таблица 15. Химический состав базальтов Галапагосской провинции (1-13 и 20-23),  включая Галапагосские
острова (14-19) (Петрологические..., 1996).

1 (5) 2 (6) 3 (2) 4(7) 5 (12) 6 (38) 7 (9) 8 (4) 9 (28) 10 (28) 11(4)
SiO2 50.48 51.10 52.15 49.90 50.48 50.56 50.56 50.70 50.33 50.40 50.40
TiO2 1.08 1.95 2.49 3.48 1.00 1.89 1.45 1.80 0.76 0.92 1.37
Al2O3 15.99 13.54 12.47 11.54 15.61 12.94 13.77 13.47 15.58 15.80 15.30
Fe2O3 2.30 2.93 1.61 9.86 9.95
FeO 8.93 13.07 15.84 17.65 9.22 13.30 9.76 10.27 6.94 - -
MnO 0.17 0.22 0.24 0.25 0.16 0.21 0.20 0.21 0.16 0.16 0.18
MgO 8.28 6.98 4.62 4.42 7.79 6.41 7.16 6.42 8.29 8.26 8.17
CaO 12.43 10.57 9.05 9.33 12.62 10.40 11.60 10.45 13.74 12.80 12.50
Na2O 2.28 2.45 2.68 2.52 1.99 2.32 2.40 2.48 2.01 2.00 2.50
K2O 0.06 0.13 0.32 0.18 0.07 0.09 0.09 0.11 0.03 0.12 0.06
P2O5 0.08 0.18 0.22 0.31 0.07 0.16 0.12 0.14 0.05 0.07 0.13
п.п.п. 0.72 0.94 0.44 0.36 0.30 - -
Сумма 99.78 100.19 100.08 99.58 99.01 99.22 99.85 99.34 100.10 100.39 100.56
f 37.7 51.2 65.8 69.1 39.9 53.8 48.1 53.0 36.2 40.1 40.6
Rb 25.4 30.0 25.1 31.1 23.2
Sr 93 72 82 54 57 57 70 72 57 65 105
Ba
Zr 68 149 187 235 60 120 84 100 36 47 104
Ni 162 79 26 30 94 62 63 54 82 115 97
Co
Cr 512 186 34 58 407 101 158 111 445 386 257
V 230 364 430 620 248 387 450 275 276 310
La/Sm 0.44 0.86 0.86 0.66 0.32 0.41 0.47 0.48 0.30 0.32 0.66
Yb 14.4 24.8 35.1 56.4 16.0 29.7 26.4 32.7 14.3 16.9 18.8

12 (1) 13 (1) 14 (1) 15 (1) 16 (8) 17 (1) 18 (3) 19 (3) 20 21 22 23
SiO2 48.82 48.30 47.98 47.92 46.75 47.85 47.97 46.63 50.13 56.28 51.09 70.05
TiO2 2.47 2.25 1.95 3.53 1.43 1.78 2.71 4.40 1.03 2.46 3.34 0.63
Al2O3 13.26 14.13 17.51 13.32 16.43 15.79 14.66 11.93 16.24 11.70 10.53 12.38
Fe2O3 5.19 6.39 2.53 3.77 2.58 6.13 2.73 5.57 - - - -
FeO 66.50 4.72 7.93 11.09 7.82 5.05 10.20 10.66 9.02 15.26 17.13 7.53
MnO  0.22 0.14 0.16 0.22 0.18 0.19 0.21 0.25 - 0.26 0.16 -
MgO 7.65 7.96 6.21 4.63 9.58 7.86 6.44 4.70 8.43 2.68 2.55 0.24
CaO 10.60 8.46 11.59 8.66 12.19 11.37 10.91 9.97 12.50 7.43 7.34 2.63
Na2O 1.43 2.50 2.64 3.32 2.42 2.56 2.90 3.23 2.20 3.36 1.36 4.30
K2O 0.31 0.24 0.32 0.63 0.07 0.27 0.40 0.81 0.06 0.32 0.29 1.61
P2O5 0.30 0.35 0.22 0.47 0.10 0.28 0.28 0.50 0.07 0.40 0.37 0.06
п.п.п 2.63 4.07 0.34 0.42 0.17 0.23 0.29 0.48 - - - -
Сумма 99.44 99.51 99.58 97.88 99.75 99.34 99.70 99.12 99.68 100.15 94.15 -
f 45.0 42.5 48.0 63.7 37.3 43.0 52.4 65.2
Rb 5 7.8 12
Sr 216 240 322 290 276 318 273
Ba 47 64 55 136 160
Zr 117 111 128 171 294
Ni 110 120 142 23 160 70
Co 52 62 47 47 45
Cr 180 65 229 26 292 70 35
V 320 420
La/Sm 1.37 1.51 1.42
Yb 11.5 16.5 26.8

Примечание:  1-4  - Галапагосский рифт (Clague et al.,  1981): 1 - толеитовые базальты , 2-3 - ферротолеитовые базальты,  4  -
ультратитанистые ферротолеитовые базальты ; 5-6 - скв.  424, 425: 5 - толеитовые базальты,  6  - ферротолеито-
вые базальты; 7 - скв.  506, толеитовые базальты ; 8 - скв.  507, ферротолеитовые базальты ; 9 - скв . 510, толеито-
вые базальты; 10 -11 - скв.  504 В, Коста -Риканский рифт (Auto, Rhodes, 1983), толеитовые базальты;  12  - скв .
157, калиевые  ферротолеитовые базальты ;  13  -  калиевые ферротолеитовые базальты ;  14 -15 - о-в  Изабелла ,
вулкан  Алькедо  (McBirney et al. ,  1985): 14  - ферротолеитовые базальты , 15 - ультратитанистые ферробазаль-
ты ; 16  - о-в Сантьяго, толеитовые базальты (Swanson et al. , 1974); 17  - ферротолеитовые базальты;  18  - ферро-
толеитовые ба зальты ,  19  -  ультратитанистые ферробазальты ;  20-23 - породы  в  ассоциации  с колчеданными
рудопроявлениями (по Byerly et al., 1976; Perfit, Fornary, 1983). Местоположение скважин показано на рис.  52.
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плагиоклаз-оливиновыми базальтами шаровых лав
со стекловатыми корками закаливания. В железис-
тых стекловатых базальтах в стекловатом базисе на-
блюдаются лейсты плагиоклаза и микролиты пиро-
ксена и титаномагнетита.

Общей особенностью химического состава то-
леитовых базальтов Галапагосской провинции явля-
ется широкое распространение наряду с магнезиаль-
ными и железистыми базальтами высокожелезистых
и высокотитанистых разновидностей пород. Низко-
калиевые ферротолеитовые базальты слагают керн
скв. 506, а в скв. 157 и 158, пробуренных на склонах
хребтов Карнеги и Кокос, распространены калиевые
ферротолеиты с повышенным содержанием K2O
(0.31 и 0.24 %) и высоким (более 2%) содержанием ти-
тана.

Галапагосские острова, расположенные в юж-
ной части провинции, представлены вулканически-
ми постройками на Галапагосском поднятии. К за-
падному блоку этого поднятия приурочены острова
преимущественно толеитовых базальтов (острова
Фернандина и Изабелла) (McBirney et al., 1985), к
центральному (острова Рабида, Сантьяго и Пинзон)
– дифференцированных серий пород (Baitis,
Lindstrom, 1980).

На острове Пинзон изменение состава пород
носит циклический антидромный характер; магма-
тический цикл начинается с появления потоков ис-
ландитов, сменяющихся эксплозиями дацитовых ту-
фов и затем извержениями железистых оливиновых и
толеитовых базальтов. Оливиновые базальты содер-
жат вкрапленники оливина Fo83-85, плагиоклаза An55-65
и клинопироксена Wo43En47Fs10 в интергранулярной
основной массе, содержащей лейсты плагиоклаза,
клинопироксена и оливина. В толеитовых базальтах
вкрапленники составляют около 30% объема и пред-
ставлены зональным плагиоклазом An45-70, оливином
Fo68-74 и клинопироксена Wo38-42En44-42Fs20-15. Редко-
порфировые ферробазальты содержат вкрапленники
зонального плагиоклаза An52-62 (ядра) и An4-45 (края
кристаллов), оливина Fo57-66 и клинопироксена
Wo40En41Fs19. Стекловатая основная масса содержит
лейсты плагиоклаза и редкие зерна оливина и клино-
пироксена. Остров Рабида, являющийся вершиной
большого щитовидного вулкана, представляет собой
скопление шлаковых конусов и лавовых потоков. На
острове прослеживается антидромная направлен-
ность вулканизма - высокожелезистые базальты сме-
няются более меланократовыми оливиновыми ба-
зальтами (Swanson et al., 1974). Щелочными оливи-
новыми базальтами и андезибазальтами сложен
крупный остров Сантьяго в центральной зоне Гала-
пагосского архипелага, а молодые базальтовые по-
токи острова представлены низкокалиевыми толеи-
тами MOR (Baitis, Swanson, 1976). Химический со-

став базальтов Галапагосских островов являет собой
широкие вариации от магнезиальных толеитов (о-в
Сантьяго) и ферробазальтов (о-ва Изабелла и Пин-
зон) до калиевых, богатых железом и титаном фер-
ротолеитов.

В общем, Галапагосские острова характеризу-
ются высокожелезистой серией пород преимуще-
ственно толеитового состава. Так, на острове Иза-
белла развита бимодальная серия вулканитов, состо-
ящая из толеитов и натриевых риолитов, причем то-
леиты имеют состав оливиновых базальтов и ферро-
базальтов.

Асейсмичное поднятие, охватываемое хребта-
ми Кокос, Карнеги и островами Галапагос, на кото-
рое наложился Галапагосский рифт, относится, сле-
довательно, к реликту Американского континента,
замещаемого в этом регионе вторичным океаном.
Свидетельством этого служит антидромный харак-
тер магматических циклов, устанавливаемых на ост-
ровах Рабида, Пинзон и др., сближающий галапагос-
ский магматизм с магматизмом окраинных морей.
Показательно также наличие базальтов с повышен-
ным содержанием калия (хребты Карнеги, Кокос),
сходных с базальтами трапповых формаций. Выяв-
ление исландит-риолитового тренда магматической
дифференциации сближает галапагосский магма-
тизм с рифтогенным магматизмом Исландии (вулкан
Тингмули), представляющей собой самый крупный
фрагмент континентальной коры в Атлантическом
океане.

Таким образом, впервые устанавливается апо-
континентальное поднятие на восточной окраине Ти-
хого океана на внутренней (океанической) стороне
глубоководного желоба. До этого подобные структу-
ры были известны только на западном обрамлении
Тихого океана. К ним относятся поднятие Чатам к во-
стоку от Новой Зеландии и Марианская структура во-
сточнее Японского глубоководного желоба.

На рис. 54 представлен вариант генетической
интерпретации этого тренда (вулкан Тигмули в Ис-
ландии) в развитии магматизма (Маракушев, 1988)
на основе обобщения данных по ферробазальтовым
вариолитам (табл. 16). С подобным процессом, по-
видимому, связывается и так называемое “кислое за-
вершение” вулканических ферробазальтовых циклов
при щелочном уклоне ферробазальтового магматиз-
ма. Примером может служить остров Пасхи, распо-
ложенный вблизи Восточно-Тихоокеанского рифто-
вого пояса на его восточном пересечении с транс-
формным разломом Пасхи, где изучено проявление
дифференцированного гавайит-трахитового вулка-
низма с кислым завершением. Формирование остро-
ва в период 4-1 млн лет назад происходило аналогич-
но Галапагосской рифтовой зоне, как зоны молодо-
го спрединга. В пользу этого факта свидетельствуют
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Рис .  54 .  Петрохимическая  диаграмма
(мас.  %) магматической  дифференциа-
ции   базальтов - кристаллизационной
вначале (показана стрелкой) и ликваци-
онной  на заключительном этапе.
1 - составы вариолей (четные номера в табл.
16)  и  включающей  их  матрицы  (нечетные
номера );  2  - базальты ,  ферробазальты ,  ис-
ландиты ,  ферродациты  и  риолиты  вулкана
Тингмули в  Исландии; 3  - фенокристаллы  в
базальтах;  4 - контур  области  магматичес-
кого  расщепления  ферроба зальтовой  маг -
мы .

Таблица 16. Составы вариолей (четные номера) и матрицы (нечетные номера) богатых  железом и титаном
вариолитов и расщепленных остаточных стекол в базальтах (мас. %).

Примечание: Анализы пересчитаны на  безводное вещество .
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№ на рис. 54 SiO2 TiO2 Al2O3 FeO+Fe2O3 MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5

1 47.59 4.04 7.34 21.65 0.46 2.89 10.02 2.14 0.62 3.25
2 70.29 1.01 10.73 9.46 0.09 0.67 3.06 2.94 1.48 0.27
3 45.67 7.66 7.39 20.90 0.90 1.95 10.87 1.63 0.12 2.91
4 70.79 2.75 10.59 7.28 0.15 0.82 4.11 2.19 0.80 0.52
5 43.40 4.08 7.30 24.11 0.36 2.23 9.39 1.83 0.77 6.53
6 68.75 2.01 11.73 6.54 0.15 0.92 4.28 2.86 1.06 1.70
7 40.13 3.49 6.13 26.29 0.51 2.51 11.42 1.57 0.20 7.75
8 70.66 1.18 10.92 7.92 0.19 0.66 3.92 2.08 1.56 0.91
9 43.44 4.37 6.74 28.40 0.59 2.17 9.76 2.11 0.25 2.17
10 66.90 1.49 11.03 10.00 0.23 0.98 4.03 3.18 0.97 1.19
11 36.36 - 19.54 27.41 0.22 3.23 6.30 4.10 2.84 -
12 64.75 - 13.54 8.34 - 1.59 4.63 5.39 1.76 -
13 44.86 3.22 7.96 30.76 - 0.30 10.09 2.32 0.49 -
14 75.61 0.29 13.11 2.02 - 0.19 0.51 4.34 3.93 -
15 44.06 3.97 3.36 37.61 0.61 0.81 8.77 0.41 0.10 0.30
16 73.76 0.62 12.81 5.00 - - 2.50 4.06 1.25 -
17 39.80 4.24 2.46 37.65 0.33 0.56 11.28 - 0.33 3.35
18 78.49 0.21 12.74 2.78 - - 1.50 3.21 0.96 0.11
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высокие железистость и титанистость пород острова
Пасхи, характерные и для вулканитов Галапагос-
ской провинции.

Остров Пасхи (Baker et al., 1974; Bonatti et al.,
1977: Кренделев, 1976) имеет форму правильного
треугольника, сформированного тремя щитовыми
вулканами Рано-Као, Пу-Акатики и Тереакава. Кро-
ме этих крупных щитовых вулканов на острове вы-
деляются цепочки более мелких вулканических по-
строек. Вулканы сложены преобладающими гавайи-
тами, в подчиненном количестве встречаются толеи-
товые, субщелочные и щелочные базальты и в незна-
чительном объеме обнаруживаются вулканиты диф-
ференцированных серий: муджиериты, бенмореиты,
трахиты, риолиты и комендиты. Все лавы острова
характеризуются большим разнообразием структур
от афировых до плагиопорфировых. В оливиновых
толеитах преобладают вкрапленники плагиоклаза
An70-60, а в основной массе присутствуют микро-
вкрапленники оливина Fo78-65, клинопироксена (ав-
гита), плагиоклаза An70 и Fe-Ti-оксидов. Гавайито-
вые лавы содержат зональный плагиоклаз An60-50, ав-
гит Wo47En31Fs22 и Fe-Ti-оксиды в стекловатом бази-
се. В редких случаях в гавайитах обнаруживаются
микрофенокристаллы оливина Fo70-53.

Достижение в эволюции магматизма “варио-
литовой” области расщепления остаточных распла-
вов ведет к расслоению магматических очагов и об-
разованию расплавов, таких богатых железом, тита-
ном, марганцем, фосфором, которые не образуются в
ходе кристаллизационной дифференциации даже
крайне ферробазальтового тренда, как это было по-
казано выше при характеристике лунного магматиз-
ма. Характерно, что этот тип расщепления распла-
вов может достигаться в ходе развития не только
ферробазальтового (феннеровского) тренда кристал-
лизационной дифференциации, но и в ходе сиаличес-
кого (боуновского) тренда, связанного с преимуще-
ственным фракционированием оливина. Для приме-
ра рассмотрим вулканизм северного окончания Вос-
точно-Тихоокеанской рифтовой системы, с которым
связано развитие петрологической провинции Хуан-
де-Фука.

Провинция Хуан-де-Фука (4, рис. 49) располо-
жена в северной приконтинентальной части Тихого
океана между трансформными разломами Мендоси-
но и Королевы Шарлотты (рис. 55). Здесь прослежи-
вается система хребтов и трогов меридионального
простирания, образующих цепочку современных
рифтовых хребтов Эксплорер, Хуан-де-Фука и Гор-
да, по среднему, наиболее протяженному из которых
дано название всей провинции.

Тектоническая зона Эксплорер, имеющая
сложное геологическое строение, представляет собой
сочетание хребтов, отдельных возвышенностей, риф-

товых структур и впадин. Почти перпендикулярно
направлению хребта Эксплорер протягивается хре-
бет Паул Ревер, приуроченный к разломной зоне. В
северном окончании отрога хребта Эксплорер выяв-
лена рифтовая структура и впадина глубиной около
400 м. Хребет Хуан-де-Фука представляет собой це-
почку хребтов, трассирующих ось современного
спрединга со скоростью раздвига около 3 см в год. В
центральной осевой зоне располагается рифтовая
долина глубиной около 100 м и шириной 1 км (Dixon
et al., 1986; Barr, Chase, 1974). Сравнительно невысо-
кие холмы и валы, вытягивающиеся в цепочку дли-
ной около 300 км, образуют хребет Горда, состоя-
щий из трех сегментов, разделенных разломами. Се-
верная часть хребта имеет скорость спрединга около
5.5 см в год, а южная - 2.3 см в год (Davis, Clauge,
1987; Kay et al., 1970).

Базальты провинции представлены в основ-
ном свежими стекловатыми фрагментами лавовых
потоков и шаровых лав. В хребтах Хуан-да-Фука и
Горда драгированы также массивные голокристал-
лические базальтовые блоки. В различных тектони-
ческих элементах зоны Эксплорер подняты стеклова-
тые базальты, содержащие менее 10% вкрапленников
оливина и плагиоклаза, располагающихся в основ-

Рис .  55 .  Схематическая  карта  провинции  Хуан -де-
Фука (Dixon et al., 1986).
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ной гиалопилитовой и гиалоофитовой основной
массе, состоящей из плагиоклаза, оливина и, реже,
клинопироксена в стекловатом матриксе.

Породы базальтовых потоков, драгированные
в осевой долине хребта Хуан-де-Фука, аналогично
базальтам хребта Эксплорер, представлены слабо-
раскристаллизованными разностями, содержащими
до 10% вкрапленников плагиоклаза, авгита и оливи-
на. Шаровые лавы базальтов склонов хребта Хуан-
де-Фука содержат порфировые вкрапленники авгита
Wo39.4-40.1En50.6-50.8Fs9.1-10 и зонального плагиоклаза
An70-84, составляющих около 50% объема пород. В
стекловатой основной массе отмечаются микровкрап-
ленники оливина Fo80-83, авгита Wo36-40En49-53Fs10-12,
лейсты плагиоклаза, микролиты пироксена и зерна
шпинели. Меньшей кристалличностью обладают
шаровые лавы голокристаллических базальтов хреб-
тов Хуан-де-Фука и Горда. Они содержат до 20%
вкрапленников плагиоклаза, реже - оливина и кли-
нопироксена в стекловатой основной массе (Barr,
Chase, 1974; Kay et al., 1970; Davis, Clague, 1987).

Состав пород различных тектонических зон
провинции Хуан-де-Фука отличается большим раз-
нообразием. Главной петрохимической особеннос-
тью зоны Эксплорер является распространение здесь
как разностей толеитовых базальтов с низким содер-
жанием титана, так и сильно титанистых ферротоле-
итов. Последние широко распространены также в
хребтах Хуан-де-Фука и Горда. Развитие магмати-
ческой серии в провинции Хуан-де-Фука (рис. 56,
табл. 17) охватывает широкий диапазон состава по-
род сравнительно низкой железистости и контраст-
ных по отношению к ним ферробазальтов с крайне
высоким содержанием титана. В отдельных образцах
этих пород содержание титана (12.94 мас. % TiO2) до-
стигает значений, свойственных высокотитанистым
лунным базальтам.

Завершая обзор вулканизма восточной рифто-
вой системы Тихого океана, остановимся на общей
специфике океанических рифтов, обусловленной пе-
ресечением их густой сетью поперечных трансформ-
ных разломов, например, Клиппертон и Сикейрос (5,
рис. 49). Эти разломы являются специфическими об-
разованиями океанической коры и подстилающей ее
мантии, не прослеживаясь за их пределы на складча-
тое континентальное обрамление океанов. Они отра-
жают дифференцированность по блокам развития
спрединга, свойственного рифтовым структурам.
Магматизм трансформных разломов значительно
более разнообразен по сравнению с магматизмом
рифтогенных океанических хребтов. В них драгиро-
ваны пикритовые базальты, подщелоченные толеи-
ты и ферротолеиты (T-тип), а также породы интру-
зивного комплекса - метагаббро, серпентинизиро-
ванные перидотиты и др. (Schrader et al., 1979; Hebert

et al., 1983). Наиболее интересны разломы с проявле-
ниями в них гипербазитового магматизма. В зоне
разлома Гаррет описан разнообразный спектр уль-
трамафических пород – от троктолитов до гарцбур-
гитов и дунитов (Hebert et al., 1983). Ультрамафиты
драгированы и изучены также в трансформных раз-
ломах Кларион и Элтанин (Лазько, 1987).

В разломе Гаррет драгированы афировые ба-
зальты, пикриты и пикритовые базальты (Hebert et
al., 1980; Eissen et al., 1981). Афировые толеитовые
базальты разлома Гаррет содержат микролиты оли-
вина Fo84-85, плагиоклаза An67-71 и клинопироксена
Wo41-42En50.2-49.8Fs8.8-8.2 в стекловатом матриксе. В пик-
ритовых базальтах мегакристы оливина Fo88-91 и пла-
гиоклаза An87-89 заключены в стекловатой основной
массе гломеропорфировой структуры. Кроме микро-
литов оливина Fo85-86 и плагиоклаза An66.2-69, в основ-
ной массе пикритов присутствуют микролиты кли-
нопироксена и редко - хромита Cr/(Cr+Al)=0.39-0.43.
Пикриты, драгированные в разломе Гаррет, содер-
жат более 10% ксенокристов плагиоклаза An70-80 и оли-
вина Fo90, кристаллы шпинели (Cr/(Cr+Al)=0.35-0.40),
редкие мегакристы клинопироксена Wo35En57Fs15 и
ортопироксена Wo5En80Fs15.  Микрофенокристы ор-
топироксена Wo7En73Fs20 описаны также в пикритах
разлома Квебрада (Eissen et al., 1981).

В разломной зоне Сикейрос (9° с.ш.) Р.Батизой
с соавторами (Batiza et al., 1977) описаны порфиро-
вые базальты, содержащие порфировые вкрапленни-
ки плагиоклаза An58-75, оливина Fo68-86 и авгита
Wo34En50Fs16 в различных сочетаниях: плагиоклаз,

Рис. 56. Вулканизм рифтогенной  структуры  Хуан-де-
Фука, характеризующийся  сиалическим трендом диф-
ференциации  базальтов,  завершавшейся  несмесимо-
стью  расплавов с образованием  ферробазальтов,  бо-
гатых титаном,  и  щелочным  уклоном магматизма.
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Таблица 17. Химический состав базальтов провинции Хуан-де-Фука (Голубева, 1990).

Примечание: 1-6  - зона Эксплорер (Cousens et al.,  1983; Kay et al.,  1970):  1 - ферромагнезиальный пикритовый базальт, 2 -
пикробазальты , 3 - пикробазальты  MOR  и   E-типа , 4-5  - ферротолеиты,  6 - аномальные титанистые феррото-
леиты; 7-10 - хребет Хуан-де-Фука и разлом Сованко (Barr, Chase, 1974, Dixon et al., 1986): 7-8 - толеиты,    9 -
ферротолеиты , 10 - ферробазальты ; 11-13 - хребет Горда (Kay et al., 1970; Davis, Clague, 1987):  11-12 - толеи-
ты , 13  - ферротолеиты;  14-20 - дифференцированная серия  толеитов  зоны  Эксплорер:  14-15 - ферротолеиты ,
16-20 - толеиты.  FeO*  - общее содержание железа в виде FeO.

1 (1) 2 (7) 3 (2) 4 (22) 5 (1) 6 (1) 7 (5) 8 (?) 9 (21) 10 (2)
SiO2 45.43 46.15 47.93 48.69 51.25 48.24 48.00 49.09 49.82 48.95
TiO2 0.86 1.07 1.27 1.74 2.33 3.53 0.84 1.11 1.89 2.65
Al2O3 14.38 15.42 15.25 13.55 15.60 10.69 18.92 15.67 13.83 13.15
FeO* 12.96 12.16 9.50 11.35 10.47 19.33 7.42 8.47 11.99 14.35
MnO 0.24 0.19 0.18 0.21 0.16 0.33 0.11 0.08 0.21 0.19
MgO 14.34 11.72 10.11 8.68 5.00 5.44 6.54 7.46 6.80 6.23
CaO 8.74 11.98 13.02 11.71 11.95 8.38 12.32 11.50 11.16 10.10
Na2O 1.54 1.97 1.84 2.41 3.24 2.79 1.96 2.50 2.54 2.72
K2O 0.09 0.08 0.27 0.30 0.58 0.53 0.10 0.14 0.16 0.13
P2O5 0.10 0.08 0.13 0.18 0.28 0.39 0.17 0.18 0.17 0.20
п.п.п. 2.49 0.28 0.25 0.46 0.84 1.47
Сумма 101.47 101.10 99.75 99.26 101.7 101.12 96.38 96.20 98.57 98.67
f 33.6 36.8 34.5 42.3 54.0 66.6 38.9 38.9 49.7 56.2
Rb 2 3 7 7 7 10 1.6 2.0
Sr 100 145 151 140 345 133 78 100
Ba 8 44 47 21 18 20
Zr 72 84 116 164 280 163
Ni 464 177 93 66 147 50 33
Cr 790 432 576 323 177 171 104
V 183 229 276 400 388
La/Sm
Yb
87Sr/86Sr 0.70232 0.70246 0.70261 0.70285

11(4) 12 (45) 13(7) 14 15 16 17 18 19 20 21
SiO2 50.03 50.31 50.67 45.43 46.03 48.33 49.06 49.11 49.39 51.25 48.23
TiO2 1.01 1.52 1.89 0.86 1.09 1.69 1.77 1.75 1.76 2.33 3.53
Al2O3 16.47 15.24 14.56 14.38 15.19 13.33 13.35 13.44 15.10 15.60 10.69
FeO* 8.11 9.62 10.69 11.66 11.04 11.30 10.93 11.04 10.39 9.42 17.40
MnO 0.45 0.17 0.19 0.24 0.19 0.20 0.19 0.19 0.20 0.16 0.30
MgO 8.93 7.92 7.20 14.34 12.20 9.02 8.33 8.95 7.87 5.00 5.44
CaO 12.03 11.45 11.03 8.74 12.00 12.34 11.81 11.29 11.43 11.95 8.38
Na2O 2.62 2.64 2.71 1.54 1.87 2.47 2.58 2.24 2.44 3.24 2.79
K2O 0.05 0.13 0.17 0.09 0.06 0.21 0.38 0.43 0.45 0.58 0.53
P2O5 0.08 0.14 0.17 0.10 0.08 0.16 0.19 0.20 0.21 0.28 0.89
п.п.п. 0.10 0.11 0.12
Сумма 99.58 99.25 99.40 97,38 99,75 99,05 98,59 98,64 99,24 100,08 98,18
f 33.8 40.5 45.4 31.3 33.7 41.2 42.4 40.9 42.7 51.4 64.2
Rb
Sr 103 114 142
Ba
Zr 60 109 113
Ni 180 134 134 270 65 55 136 163 66 147
Cr 378 322 325 750 500 436 260 393 334 177 171
V
La/Sm 0.54 0.54 1.02 1.23 1.85 1.40 1.35 0.96
Yb 13.3 14.5 18.8 20.6 21.2 22.4 18.8 47.2
87Sr/86Sr 0.70246 0.70248 0.70254
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плагиоклаз+оливин и плагиоклаз+авгит+оливин.
Вблизи разлома в основании прилегающей к нему
возвышенности драгированы афировые толеитовые
базальты T-типа. Микрофенокристы, составляющие
не менее 30%, представлены в основном оливином
Fo85 в стекловатой основной массе с редкими зерна-
ми шпинели (Johnson, 1979). Пикриты, драгирован-
ные в разломной зоне Сикейрос, содержат 20-25%
вкрапленников оливина Fo86-89 и 1-2% шпинели в ги-
алопилитовой основной массе (Schrader et al., 1979).

Базальты трансформных разломов характери-
зуются невысокой щелочностью и трендом диффе-
ренциации, обусловленным фракционированием
оливина (рис. 57, табл. 18).

В отличие от рассмотренной восточной рифто-
генной области Тихого океана, центральная и запад-
ная его части характеризуются повышенной мощно-
стью океанической коры (более 12 км) и множеством
асейсмичных платообразных поднятий с наложен-
ными зонами рифтогенного вулканизма, отличаю-
щегося от вулканизма восточной области. По трен-
дам магматической дифференциации различаются
провинции с ферробазальтовым вулканизмом, но
преобладающими трендами являются сиалические,
не сопровождающиеся интенсивным накоплением в
лавах железа. Примером доминирующего ферроба-

Рис. 57. Схема  вариаций  состава толеитовых базаль-
тов трансформных разломов Восточно-Тихоокеанско-
го хребта (по табл. 18).

Таблица 18. Химический состав базальтов, драгированных в транформных разломах Восточно-Тихоокеанского
срединно-океанического хребта (Голубева, 1990).

Примечание:  1-4  - базальты,  разлом  Сикейрос (Batiza et a l. , 1977; Johnson, 1979): 1  - толеит  MOR, D-тип,  2  -толеит  MOR,
N-тип , 3  - ферротолеит MOR, Т -тип , 4  - толеит  MOR, Т -тип ;  5  - пикриты , разлом  Сикейрос (  Schrader et al. ,
1979, 1980); 6 - стекло толеитовое, D-тип, разлом Квебрада (Batiza et al., 1977); 7 -8 - разлом Гаррет: 7 - толеит
MOR, N-тип (Hebert et al.,  1983), 8 -  пикрит (Eissen  et al., 1981).

1 (11) 2 (7) 3 (9) 4 (4) 5 (3) 6 (6) 7 (1) 8 (1)
SiO2 49.52 49.40 49.19 49.08 47.60 51.33 49.06 46.90
TiO2 0.95 1.27 2.24 1.88 1.12 1.17 1.45 1.13
Al2O3 15.95 14.73 14.83 16.40 14.48 15.49 15.10 12.60
Fe2O3 1.48 1.98 2.25 2.89 0.94 1.20 1.40 1.40
FeO 7.24 6.88 9.30 6.45 8.69 7.25 9.80 8.90
MnO 0.15 0.18 0.20 0.16 0.15 0.16 0.19 0.18
MgO 9.25 8.80 7.70 8.53 13.26 8.40 8.30 16.40
CaO 12.50 12.33 10.55 10.73 10.99 11.78 12.20 10.30
Na2O 2.43 3.19 3.33 3.03 1.89 2.48 2.74 2.00
K2O 0.05 0.13 0.25 0.50 0.07 0.04 0.20 0.20
P2O5 0.10 0.19 0.25 0.29 0.16 0.09 0.15 0.12
Сумма 99.62 99.08 100.09 99.65 99.35 99.39 100.53 100.13
f 34.2 35.6 45.2 41.8 28.7 35.8 42.8 25.8
Rb 0.4 6.2
Sr 114 102 163 183 132
Ba 90 25 85
Zr 42 117 220 220
Ni 150 95 137 137 210
Cr 486 375 343 316 807
La/Sm 0.42 1.29
87Sr/86Sr 0.70270 0.70300 0.70287
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зальтового тренда дифференциации служит вулка-
низм провинции Манихики-Нова (6, рис. 49). Она
называется по одноименному поднятию, располо-
женному в южной части центральной котловины Ти-
хого океана, и находящейся в северной части раз-
ломной зоны Нова (рис. 58, табл. 19). Мощность зем-
ной коры поднятия Манихики составляет 22.5-
23.5 км при толщине осадочного слоя около 1 км. Ре-
льеф дна поднятия сложный, здесь выделяется три
фрагмента плато (Высокое, Западное и Северное),
разделенные системой разломных зон или впадин
(Hussong et al., 1979).

Глубоководная скважина 317А, рсположенная
в Высоком (восточном) плато, прошла более 33 м ба-
зальтового фундамента, состоящего из 10 потоков,
четыре из которых переслаиваются с тонкими лити-
фицированными пачками вулканокластических
алевролитов (Init. Repts., v. 33, 1976). Породы этой
скважины чрезвычайно пористые, причем количе-
ство пор и миндалин уменьшается с глубиной. Это
свидетельствует о малоглубинных или субаэральных
условиях их излияний, что согласуется с предположе-
нием о погружении плато на глубины 3.0-3.5 км за
последние 110-120 млн лет (Jackson et al., 1976). Тем-
но-серые, иногда измененные толеитовые базальты
скважины 317А очень однородны как по минерало-

Таблица 19. Химический состав базальтов провинции Манихики-Нова.

Примечание:  1 - скв.  317 А,  толеитовые базальты  (Init .  Rep…, 1976, v. 33 и данные авторов );  2-3  - драгировки разломной
зоны  о-ва  Дэнджер  (Clague, 1976), пикротолеиты (2) и  толеит  (3); 4-8 - драгировки разлома  Нова  (Меланхоли-
на и др., 1990): 4-5 - ст. 1503, ферротолеиты (4), субщелочной базальт (5); 6-8 - ст . 2506 - толеитовые долериты
(6), ферротолеитовые долериты  (7), субщелочной  ферробазальт (8); 9  - скв.  595 В, толеитовый базальт с повы-
шенным содержанием калия  (Init . Rep…, 1986, v. 89).

1 (4) 2 (2) 3 (1) 4 (3) 5 (1) 6 (2) 7 (5) 8 (1) 9 (1)
SiO2 48,97 50,97 52,84 48,51 48,49 48,06 47,47 47,31 49,80
TiO2 0.96 0.48 0.72 2.40 2.07 2.03 2.62 2.50 1.86
Al2O3 14.26 12.11 14.01 13.00 12.09 14.06 13.16 13.63 14.50
Fe2O3 4.41 1.63 1.65 5.32 3.76 4.61 5.92 6.63 1.45
FeO 5.92 8.16 8.21 8.53 8.19 6.67 8.05 6.86 9.66
MnO 0.23 0.15 0.14 0.23 0.18 0.24 0.23 0.21 0.24
MgO 8.15 14.24 8.27 6.24 7.70 7.42 7.21 7.58 6.64
CaO 10.74 10.21 11.37 10.42 9.94 12.15 9.67 9.34 10.80
Na2O 1.76 1.84 2.01 2.91 3.94 2.56 2.79 3.12 2.89
K2O 0.12 0.18 0.23 0.32 0.43 0.28 0.31 0.37 0.71
P2O5 0.13 0.02 0.03 0.23 0.20 0.18 0.23 0.22 0.15
п.п.п. 4.80 1.50 2.60 1.75 2.62 2.41
Сумма 100.45 100 100 99.61 99.59 100.01 100.31 100.32 98.69
f 40.5 27.6 39.7 54.5 55.4 50.2 51.0 48.7 48.1
Rb 1.7 < 1 2 12
Sr 100 40 40 143 160 140 118 140 110
Ba 26 15 32 14 12 13 15 14 26
Zr 72 < 20 < 20 160 170 115 170 140 101
Ni 92 495 20 61
Cr 296 2250 1100 355 180 285 244 240 290
V 235 278 315
La/Sm 0.65 0.70 0.66 0.68 0.62 0.53

Рис. 58.  Диаграммы , иллюстрирующие  ферробазаль-
товый  тренд  и  калиевую  специфику  базальтов про-
винции  Манихики-Нова (по табл. 19).
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гическому, так и по химическому составу. Вкраплен-
ники базальтов представлены микрофенокристами
лабрадор-битовнита и клинопироксена. Основная
масса пород, характеризующаяся диабазовой или
интерсертальной структурой, сложена лейстами пла-
гиоклаза и скоплениями зерен пироксена при подчи-
ненном содержании ильменита и магнетита. Близкие
по составу пироксены микрофенокристов и основ-
ной массы, представленные авгитом в верхних (2-й
поток) и нижних (7-й поток) горизонтах скв. 317А, в
центральных (5-й поток) имеют повышенную желе-
зистость и содержат ферроавгит.

Свежие обломки оливин-толеитовых и толеи-
товых базальтов были извлечены при драгировании
разломных зон, разделяющих Западное и Высокое
плато поднятия Манихики вблизи острова Дэнджер
(Clague, 1976). Пикротолеитовые (оливин-толеито-
вые) базальты содержат около 20% крупных порфи-
ровых вкрапленников оливина и микрофенокристы
красно-коричневой шпинели. В стекловатой основ-
ной массе базальта, кроме кристаллов резорбиро-
ванного оливина и шпинели, присутствуют клинопи-
роксен (пижонит), а редкие миндалины выполнены
кальцитом и халцедоном. Толеитовые базальты ха-
рактеризуются значительно меньшим содержанием
вкрапленников и шпинели, а также появлением ред-
ких микрофенокристов плагиоклаза и пижонита.
Повышенное содержание калия и высокая порис-
тость базальтов сближает их с типом трапповых ба-
зальтов, что не позволяет исключить генетическую
трактовку поднятия Манихики, кора которого отли-
чается от океанической более чем вдвое большей
мощностью, в качестве фрагмента континентальной
коры (трапповой формации), погрузившейся на оке-
аническое дно в меловое время.

Провинции, в базальтах которых прослежива-
ется сочетание ферробазальтового и сиалического
трендов (рис. 59, табл. 20), выделяются под названи-
ями Восточно-Марианской и Лайн (7, рис. 49). Они
охватывают Магеллановы горы и Маршалловы
острова, восточные гайоты плато Огасавара, под-
нятие Гейш и острова Лайн, которые протягива-
ются через центр Тихого океана к экватору на рас-
стояние 3 тыс. км.

Оливиновые базальты, драгированные на вос-
точной окраине плато Огасавара с гайотов Поллукс
и Кастор, представлены темно-серыми породами с
массивной текстурой; структура базальтов порфиро-
вая, реже - афировая. Главные минералы-вкраплен-
ники - плагиоклаз, клинопироксен (татанавгит),
оливин и рудные, присутствует также множество
вторичных минералов. Субщелочные базальты пред-
ставлены пористыми породами с крупными вкрап-
ленниками клинопироксена и оливина, замещенного
смектитом, и мелкими вкрапленниками оливина и

плагиоклаза; основная масса пилотакситовой струк-
туры сложена лейстами плагиоклаза в небольшом
количестве стекла. Для мелкопористых базальтов,
драгированных с нижней части банки Рамапо, также
характерны вкрапленники клинопироксена и оливи-
на, часто образующие гломеропорфировые сростки;
в стекловатой основной массе беспорядочно распре-
делены лейсты и микролиты плагиоклаза, призмати-
ческие кристаллы клинопироксена и зерна изменен-
ного оливина.

Базальты Магеллановых гор оливин-толеито-
вого состава по геохимическим признакам близки
пикритам, а субщелочного – развитым здесь анкара-
митам. Результаты изучения западных гайотов пла-
то Огасавара и хребта Уэда показали, что толеито-
вые базальты отличаются от базальтов Император-
ского хребта, имеющих обычно умеренную железис-
тость, повышенной железистостью, а также повы-
шенной глиноземистостью. Кроме того, базальты
плато Огасавара имеют повышенные концентрации
калия и рубидия и пониженные - титана. На плато
Огасавара выделяются железистые базальты с пони-
женным содержанием титана, умеренно-железистые
толеиты с повышенным его содержанием и субще-
лочные базальты с умеренным содержанием титана.

Система Лайн представляет собой сложную
структуру, состоящую из протягивающихся в не-
сколько рядов параллельных эшелонированных це-
почек островов, подводных возвышенностей и ко-
ралловых атоллов. В своей северной части система
Лайн представлена коралловым атоллом Джонстон;

Рис . 59 . Сложный  характер дифференциации  субще-
лочных  и  щелочных  калиевых  базальтов  Восточно-
Марианской  провинции  и  островов Лайн , характери-
зующихся высоким содержанием калия  и  фосфора (по
табл. 20).
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южнее расположены острова Пальмира, Вашингтон,
Фаннинг, Рождества Молден, Каролайн и Флинт
(Wunterer, 1976). Главная цепочка островных хреб-
тов Лайн, имеющая субмеридиональное простира-
ние и расположенная в довольно широкой зоне (меж-
ду 5 и 15° с.ш.), пересекается серией островных хреб-
тов, протянувшихся в запад-северо-западном на-
правлении. Изученная Дж. Натландом (Natland,
1976) эта серия хребтов названа им Кросс-Лайн
(Cross Line). Островные цепочки Кросс-Лайн также
представлены широким поясом хребтов и трогов.
Многочисленные возрастные данные, полученные
K-Ar и Ar-Ar методами, а также в результате изуче-
ния фораминифер в осадках, лежащих на базальтах,
подтверждают мнение этих авторов о сложности
процессов формирования островных хребтов Лайн.
Суммируя данные, опубликованные в работе
(Summary of radiometric ages.., 1987), в развитии вул-
канизма хребтов Лайн выделяются по крайней мере
три этапа, охватывающие диапазон геологического
времени от 90 до 2 млн лет. Глубоководным бурени-
ем и драгированием было установлено сочетание в
вулканизме базальтовых ветвей - калиевой, сообща-
ющей провинции сходство с формациями Восточно-
Марианской и Манихики, и натриевой, по которой
прослеживается сходство с вулканизмом Гавайского
и Императорского хребтов. Это двойственное поло-
жение провинции прослеживается и по сочетанию на
петрохимической диаграмме ферробазальтового
тренда с доминирующим трендом сиалической на-
правленности, характерным для гавайских лав, рас-
сматриваемых ниже.

На океаническую абиссальную плиту и асейс-
мичные поднятия на северо-западе Тихого океана
накладывается молодая (кайнозойская) вулканичес-
кая цепь (рис. 60) - Гавайско-Императорская, протя-
гивающаяся на расстояние около 6 тыс. км, образуя
Гавайский и Императорский хребты, и состоящая
более чем из 100 щитовых вулканических построек.
Вулканы Гавайско-Императорской цепи сложены на
95-99% комплексом титанистых толеитовых базаль-
тов и только 1-5% их объема составляют породы
дифференцированной субщелочной (анкарамиты,
гавайиты, муджиериты, бенмореиты, трахиты) и ще-
лочно-базальтовой (нефелиновые базальты и база-
ниты, нефелениты) серий (Macdonald, Katsura, 1964;
Clague, Dalrymple, 1987).

Формирование Гавайско-Императорской вул-
канической цепи длится около 65 млн лет - от грани-
цы мела и палеогена до настоящего времени - с по-
следовательным уменьшением возраста вулканичес-
ких построек в юго-восточном направлении. Соот-
ветственно Гавайско-Императорская цепь подразде-
ляется по возрасту на две провинции – Гавайских ос-
тровов (8, рис. 49) (олигоцен-голоценовую) и Импе-
раторскую (9, рис. 49) (палеогеновую).

Гавайская провинция охватывает острова и
подводные горы одноименного хребта, протягиваю-
щиеся на расстояние около 3 тыс. км (рис. 60). Сред-
няя ширина хребта по изобате 4 тыс. м, оконтурива-
ющей его наиболее крупные звенья, - 100-200 км. Са-
мые высокие горы Гавайского архипелага поднима-
ются на 3-4 км над уровнем океана и более чем на 10
км над дном океанического дна. Прогибы шириной

Рис. 60.  Схематическая  кар-
та морфоструктур Гавайско-
Императорскиого  хреб та .
Точками  отмечены вулканы .
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до 80 км, по обе стороны от хребта, обрамляются
широкими пологими поднятиями, называемыми Га-
вайским валом (Вуллард, 1970; Головинский, 1985).

Наибольший из Гавайских островов - Гавайи
или Большой, диаметром более 100 км, состоит из
пяти сомкнувшихся действующих вулканов, другие
острова также состоят из двух и более потухших вул-
канов. С юго-востока на северо-запад выделяется
три группы островов. К первой группе относятся
главные острова с хорошо выраженными вулкани-
ческим постройками - Гавайи, Мауи, Оаху, Кауаи,
Молокаи, Ланаи, Ниихау и Каулау. Невысокие ост-
рова, являющиеся остатками разрушенных вулка-
нов, иногда с построенными на них коралловыми
рифами, относятся к островам второй группы: ост-
рова Нихоа, Неккер и Гарднер. Третья группа остро-
вов - коралловые атоллы без видимых над поверхно-
стью древних вулканов. При этом информация по
вулканизму Гавайского хребта дополняется работа-
ми, посвященными описанию подводного вулкана
Лоихи, находящегося в 30 км к юго-востоку от Га-
вайских островов (Moore et al., 1982; Hawkins,
Melchior, 1983).

Толщина земной коры на островах меняется
от 12-14 км на о-ве Ланаи до 18-21 км на островах
Оаху, Мауи и Гавайи. В общем происходит увеличе-
ние мощности земной коры Гавайского архипелага в
направлении, в котором происходит снижение воз-
раста вулканических образований. Повышенная
мощность земной коры под Гавайским хребтом по
сравнению с окружающими абиссальными равнина-
ми, а также пониженные значения аномалий в редук-
ции Буге, сравнимые с известными на поднятии
Шатского, позволяют предполагать существование
в цоколе хребта относительно древнего поднятия, на
которое наложилась позднекайнозойская вулкани-
ческая зона (Меланхолина, 1988). Время формирова-
ния поднятия можно считать меловым, так как ба-
зальтоиды мелового возраста отмечены в составе
драгированных образцов к югу и северу от Гаваев
(Clague, Dalrymple, 1975).

Изучение Гавайского архипелага показало за-
кономерное изменение состава пород в процессе раз-
вития и старения вулканов, подразделяющихся на
ряд стадий. Со времени работ Дж. Макдональда
(Macdonald, Karsura, 1964; Macdonald, 1968) было
принято выделять в этом процессе четыре стадии
формирования гавайских вулканов: 1 - образование
щитовой вулканической постройки в результате из-
лияния жидких толеитовых лав; 2 - заполнение каль-
деры излияниями как толеитовых, так и субщелоч-
ных базальтовых лав, сопровождавшихся большим
количеством газовых эманаций; 3 - посткальдерная
стадия, во время которой на вершине щита форми-
ровалась тонкая лавовая шапка, состоящая из пород
дифференцированной субщелочной ассоциации; 4 -

постэрозионная стадия, представленная извержения-
ми преимущественно щелочных нефелиновых ба-
зальтов. В последнее время эта схема была дополне-
на Д. Клейком и Дж. Далримплом (Clague, Dalrymp-
le, 1987), выделявшими предщитовую (начальную)
стадию, проявившуюся при заложении вулкана Лои-
хи и представленную базанитами, щелочными и суб-
щелочными базальтами. Петрогенетические диаг-
раммы представлены на рис. 61 (табл. 21, 22). Толеи-
ты Гавайских островов меняются от афанитовых
плотных разностей до порфировых пузыристых лав.
Оливиновые толеиты часто порфировые и содержат
значительное количество вкрапленников оливина
Fo84-87, располагающихся в субкристаллическом
стекловатом матриксе с микролитами плагиоклаза
An60-65, авгита Wo31-41En47-49Fs10-22 и рудного вещества.
Кварцевые толеиты содержат вкрапленники плагио-
клаза An60-43, небольшое количество гиперстена, час-
то окаймленного пижонитом, и зонального субкаль-
циевого авгита Wo20-30En39-58Fs22-31 (Йодер, Тилли,
1965). Для гавайских базальтов характерна высокая
степень дифференциации магмы: они образуют не-
прерывную серию от пикритов (19-21% MgO) до пе-
ресыщенных (кварцнормативных) толеитов (6.5-7%
MgO), причем состав пород этой серии остается ста-
бильным на всем протяжении периода ее формирова-
ния от начала палеогена в Императорском хребте до
настоящего времени на о-ве Гавайи. Детальное пет-
рохимическое изучение серии по образцам из лаво-
вых потоков Гавайских островов, проведенное
Б.М.Ганном (Gunn, 1971) и Л.С.Бородиным (1981),
показало, что главным процессом, обусловившим
образование гавайской серии, явилась кристаллиза-
ционная дифференциация исходной оливин-толеито-
вой магмы (наиболее характерный тип пород с 9-13%
MgO) посредством фракционирования оливина,
реже - плагиоклаза и клинопироксена.

Императорская провинция охватывает гайоты
и подводные горы Императорского хребта, протя-
женностью более 3 тыс. км при ширине около 150 км.
Здесь сосредоточено более сорока вулканических по-
строек, возвышающихся над абиссальными равнина-
ми на 3 и более км, диаметр основания вулканичес-
ких построек варьирует от 35 до 170 км. Мощность
земной коры Императорского хребта в отличие от
Гавайского мало отличается от мощности окружаю-
щих абиссальных равнин (Меланхолина, 1988).

На петрохимических диаграммах вулканичес-
ких пород Императорского хребта (рис. 62, табл. 23)
четко видно обособленное положение пикритов, би-
модальность их гипербазит-базитовой серии, отра-
жающую несмесимость исходной магмы.

Щелочные базальты скв. 434С содержат 5-
15% вкрапленников измененного оливина Fo50-85,
зонального плагиоклаза An55-80, клинопироксена
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Рис. 62. Схема диффренциации толеитовых и субщелочных
базальтов Императоркого хребта (по табл. 23).

Рис. 61. Схема дифференциации  толеитовых и субще-
лочных базальтов Гавайской   вулканической  провин-
ции (по табл. 21, 22).

Таблица 21. Средний химический состав (приведенный к 100%) и абсолютный возраст  материнских оливиновых
толеитов Гавайских островов.

Примечание: Bулканы : 1 - Килауэа,  2   - Кохала,  3   - Халеакала , 4 - Западное Мауи,  5  - Восточное Молокаи , 6  - Западное
Молокаи, 7 - Кулау, 8  - Вайнае, 9  - Кауаи, 10  - Нихау, 11  - Нихоа, 12  - Неккер, 13  - Лаперуз (Kirkpatric et al.,
1980; Dalrympl et al., 1980).

№ на
рис.61

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13

SiO2 48.9 48.2 49.7 47.3 46.4 49.2 51.5 46.9 48.4 48.4 47.4 47.2 47.5
TiO2 2.34 1.93 2.01 2.14 2.22 2.08 1.68 2.46 2.06 2.49 2.59 2.47 2.44
Al2O3 12.1 13.5 13.2 12.6 12.9 11.8 13.2 13.4 12.5 12.1 11.5 11.1 11.7
FeO* 11.4 11.8 10.9 12.2 12.4 11.9 10.4 11.9 11.9 12.1 12.4 12.4 11.8
MnO 0.17 0.17 0.18 0.17 0.18 0.19 0.15 0.15 0.17 0.16 0.15 0.15 0.20
MgO 12.7 13.1 12.1 13.7 13.8 13.2 11.7 13.2 13.3 12.6 13.8 13.8 13.1
CaO 9.7 9.4 9.6 9.8 9.7 8.9 8.3 9.1 9.2 8.1 9.4 9.4 10.7
Na2O 1.99 1.62 0.76 1.66 1.89 2.42 2.47 2.07 1.93 2.28 1.77 1.77 1.62
K2O 0.44 0.10 0.33 0.23 0.20 0.18 0.27 0.53 0.30 0.49 0.26 0.26 0.39
P2O5 0.22 0.20 0.13 0.20 0.25 0.22 0.35 0.23 0.31 0.70 0.70 0.34
K-Ar
возраст,
млн лет
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Wo38-45En38-46Fs16-17, ильменита, титаномагнетита и
хромистой шпинели. Основная масса содержит поле-
вые шпаты An61Or1-An5Or35, ильменит, титаномагне-
тит и апатит. В незначительных количествах присут-
ствуют пирит и халькопирит, появление которых от-
мечено в породах нижней части потоков. Примерно
такой же минеральный состав имеют щелочные ба-
зальты скв. 433А, 433В и 432.

Скважина 430, пробуренная в зоне атолла Од-
жин, достигла базальтового фундамента на глубине
59-118 м под дном океана (154-1660 м ниже уровня

океана). Скважиной подсечено пять лавовых пото-
ков, из которых четыре верхних сложены гавайи-
тами, а нижний - толеитами. Гавайиты-афировые
и редкопорфировые породы, содержащие вкрап-
ленники оливина Fo59-61 и зонального плагиоклаза,
варьирующего по составу от андезина An48Or3 до
щелочного олигоклаза An11Or27. Микровкраплен-
ники клинопироксена Wo42En37-40Fs18-23 наблюдают-
ся в основной массе из микролитов клинопироксе-
на Wo43-44En35-39Fs18-20, ильменита, титаномагнетита,
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Таблица 22. Химический состав вулканических пород Гавайских островов.

Примечание:  14-18 - о-в Гавайи, вулкан Килауэа: пикриты (14), оливиновые толеиты (15); 16-18  - толеитовые лавы : доис-
торические, ≈ 2  млн  лет  (16), промежуточные (17), современные (18) (Casadevall, Dzurisin, 1987); 19-21  - о-в
Мауи,  вул.  Халеакала  (Chen, Frey, 1983): 19 - пикротолеиты (С-122), 20 - субщелочные оливиновые базальты
(Н65-4), 21 - субщелочные оливиновые базальты  (Н65-11).

Повышенные содержания легких редкоземель-
ных элементов, как и титана, являются наиболее ха-
рактерным геохимическим признаком толеитов га-
вайского типа, четко отличающим их от толеитов
срединно-океанических хребтов и абиссальных рав-
нин. Эта особенность была подмечена еще в ранней
работе Дж.Г. Шиллинга (1973), что позволяет назы-
вать толеиты гавайского типа редкоземельно-тита-
нистыми.

В общем, изложенные материалы свидетель-
ствуют, что главным механизмом формирования то-
леитов постройки вулкана Суйко, как, вероятно, и
многих других вулканов Императорских гор, явля-
лась внутрикамерная кристаллизационно-эманаци-
онная дифференциация исходной оливин-толеито-
вой магмы (12-14% MgO) с накоплением пикротоле-
итовых и подкисленных расплавов в ее прикровле-
вой части. Вскрытие камеры и извержение порций

№ на рис. 61 14 (1) 15 (7) 16 (3) 17 (10) 18 (12) 19 (1) 20 (1) 21 (1)
SiO2 47.65 48.54 49.80 51.00 51.02 48.05 44.04 44.51
TiO2 1.75 2.15 2.63 2.50 2.52 1.83 3.12 2.99
Al2O3 9.93 11.37 13.46 13.59 13.81 9.89 14.28 14.14
Fe2O3 3.88 5.10 3.10 3.77 4.81 13.44 15.38 15.43
FeO 8.63 7.33 8.60 8.33 7.27
MnO 0.16 0.17 0.19 0.17 0.18 0.17 0.20 0.20
MgO 18.07 11.94 7.43 7.10 6.75 16.31 8.23 8.89
CaO 8.67 9.56 11.50 10.69 10.75 7.77 11.04 10.61
Na2O 1.60 1.87 2.26 2.32 2.42 1.67 2.94 2.86
K2O 0.30 0.36 0.47 0.41 0.45 0.26 0.87 0.82
P2O5 0.21 0.26 0.30 0.30 0.31 0.16 0.39 0.35
п.п.п. 0.23 0.35 0.47 0.17 0.17 0.75 0.41 0.51
Сумма 101.08 99.00 100.21 100.52 101.08 99.55 100.49 101.31
f 27.3 35.9 46.2 48.0 49.1 29.4 48.5 46.7
Rb 13 9.5 15 12 12 4.1 19.9 18.8
Sr 207 616 582
Ba 109 95 134 107 123 57 350 391
Zr 101 125 169 136 163 103 200 166
Ni 790 540 110 100 93 103 109 139
Cr 1123 895 322 332 327 804 167 289
V 205 346 324
La 8.4 10.4 13.5 11.0 12.0 7.1 25.9 23.7
Ce 21.4 25.3 32.6 27.2 29.3 18.8 58.0 50.6
Nd 14.9 13.5 23.0 19.5 20.0 12.3 30.7 26.1
Sm 4.04 4.86 5.77 5.53 5.73 3.73 6.85 6.01
Eu 1.30 1.56 1.90 1.82 1.90 1.39 2.38 2.21
Gd 3.7 5.0 6.60 6.15 6.35
Tb 0.67 0.78 0.91 0.96 0.97 0.71 1.08 0.97
Tm 0.24 0.26 0.30 0.33 0.33
Yb 1.61 1.86 2.14 2.22 2.25 1.73 1.92 1.83
Lu 0.24 0.26 0.32 0.28 0.31 0.27 0.27 0.27
La/Sm 1.30 1.35 1.47 1.25 1.32 1.20 2.38 2.48

апатита и глинистых минералов, развитых по вулка-
ническому стеклу.

Как видно из приведенного описания, гавайс-
кие щелочные базальты не содержат такие характер-
ные минералы как нефелин, щелочные пироксены и
амфиболы, типичные для этого типа пород. Норма-
тивный состав пород показывает присутствие нефе-
лина в количестве 0.5-1.5%. На диаграмме SiO2-
(Na2O+K2O) точки состава базальтов кальдерного
комплекса располагаются вдоль границы субщелоч-
ного и щелочного полей, и только составы гавайи-
тов приурочены к полю щелочных базальтов. Следо-
вательно, кальдерный комплекс Гавайских островов
в петрографическом отношении является субщелоч-
ным. Типично щелочными породами являются обра-
зования послеэрозионного комплекса, представлен-
ного в основном нефелиновыми базанитами и нефе-
линитами.
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расплава происходило сверху вниз, причем одновре-
менно камера подпитывалась снизу исходным рас-
плавом за счет селективного выплавления из ман-
тийного ультрабазитового субстрата. При подъеме
расплавов в жерле и боковых каналах могла осуще-
ствляться дополнительная кристаллизационно-эма-
национная дифференциация, но она не играла суще-
ственной роли. При формировании вулканической
постройки вулкана Суйко описанный ритм (цикл)
извержений повторялся не менее шести раз, череду-
ясь с перерывами в извержениях, необходимыми для
повторного заполнения магматической камеры рас-
плавом и кристаллизационно-эманационной диффе-
ренциации. Затем последовал длительный перерыв,
обусловленный прекращением процесса подпитки
магматической камеры, что привело к проседанию ее
свода и образованию кальдеры. Позднее отмечаются
извержения небольших объемов щелочнобазальто-
вой магмы, генерируемой, вероятно, мантийным ди-
апиром, служащим источником тепла и трансмагма-
тических флюидов (Голубева, 1993).

Таким образом, процесс формирования вулка-
нических построек типа вулкана Суйко представля-
ется весьма длительным, продолжавшимся, вероят-
но, в течение нескольких млн лет. Продолжитель-
ность вулканической активности вулкана Суйко
можно приближенно оценить в 4-5 млн лет.

По данным Дж.Дальримпла с соавторами
(Init.Repts DSDP, v. 55, 1980, p. 659-676), абсолют-
ный возраст (Ar-Ar метод) толеитов докальдерного
комплекса оценивается в пределах 69.9-65.3 млн лет,
щелочных базальтов кальдерного комплекса - 64.3-
59.4 млн лет. Наиболее надежными цифрами абсо-
лютного возраста докальдерного комплекса пород
принимаются значения 64.7-59.4, а для послекальдер-
ного - 59.6 млн лет (цифра получена по драгирован-
ному обломку муджиерита). Возрастными датами
для кальдерных комплексов других гайотов Импера-
торского хребта принимаются: Нинтоку - 56.2 млн
лет (щелочные базальты скв. 432), Оджин - 55.2 млн
лет (гавайиты и толеиты скв. 430).

Следовательно, можно считать, что главные
щитовые вулканы Императорской зоны сформиро-
вались примерно в одинаковое время, но продолжи-
тельность вулканической деятельности каждого вул-
кана варьировала.

На северном продолжении Императорского
хребта располагается обширное поднятие Обручева
(рис. 63), к югу от которого находится гайот Суйко,
представляющий собой самый северный вулканичес-
кий центр с надежно датированным возрастом (65
млн лет). Поднятие Обручева представляет собой
крупное (600х300 км по изобате 5000 м) сводово-глы-
бовое сооружение, состоящее из двух блоков – севе-
ро-западного (собственно поднятия Обручева) и

юго-восточного (плато Детройт), разделенных сед-
ловиной.

На гайоте Мейдзи в западной части поднятия
Обручева скв. 192 вскрыла мощную толщу морских
осадочных пород, имеющих возраст от голоцена до
маастрихта (Scholl, Creager, 1973). В забое скважины
в интервале 1044-1057 м были пройдены пять базаль-
товых потоков шаровых лав с хорошо выраженной
стекловатой коркой закаливания. Базальты характе-
ризуются клинопироксен-плагиоклазовой ассоциа-
цией вкрапленников и стекловатой основной массой,
содержащей многочисленные микролиты оливина,
клинопироксена и плагиоклаза. Породы очень силь-
но изменены.

Изотопные определения возраста толеитовых
базальтов скв. 192, выполненные K-Ar и Ar-Ar мето-
дами по валовым пробам пород и калиевому полево-
му шпату, дали значительный разброс значений от
61.9±5.0 до 22.3±0.7 млн лет (Dalrymple et al., 1980).
Поэтому, учитывая маастрихтский возраст перекры-
вающих осадочных образований, минимальный воз-
раст формирования базальтов определяется величи-
ной 61.9±5.0 млн лет (Dalrymple et al., 1980).

Базальты ст. 2649 являются фрагментами ша-
ровых лав со стекловатыми корками закаливания.
Порфировые выделения величиной до 1 см представ-
лены лабрадором, меньше - оливином и очень редко
- клинопироксеном, располагающимися в интерсер-
тальной основной массе, состоящей из плагиоклаза,
клинопироксена и небольшого количества вулкани-
ческого стекла (Говоров и др., 1993; Карп и др.,
1988). Оливин полностью замещен вторичными про-
дуктами, а плагиоклаз и клинопироксен относитель-
но свежие. Стекловатый базис преобразован в смек-
тит, филлипсит и гидроокислы железа.

Средний состав базальтов по 7 пробам следу-
ющий: SiO2-47.79 мас. %; TiO2-1.88; Al2O3-16.62;
Fe2O3-6.69; FeO-5.64; MnO-0.16; MgO-5.43; CaO-
10.18; Na2O-2.91; K2O-0.86; P2O5-0.34; П.п.п.-1.43; Co-
37 г/т; Ni-89; Cr-147; V-227; Cu-135 (Карп и др., 1988).
По составу драгированные базальты обнаруживают
большое сходство с толеитами щитовой стадии,
вскрытыми скважинами глубоководного бурения
(скв. 430-433) на гайотах центральной группы Импе-
раторского хребта.

В 1988 году Скриппсовским институтом океа-
нографии были проведены обширные геологические
исследования подводных вулканов северной части
Императорского хребта (Lonsdale et al., 1993). Были
открыты и изучены драгированием многочисленные
побочные вулканические кратеры, приуроченные к
вершинным частям гайотов. Оказалось, что конусы
побочных кратеров сложены щелочными породами -
гавайитами и муджиеритами и реже нефелиновыми
мелилититами. По аналогии с хорошо изученными
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Рис .  63 .  Батиметрическая
карта  и  расположение сква-
жин  глубоководного бурения
и  станций  рез ультативного
драгирования  коренных  по-
род на поднятии  Обручева и
плато Детройт  (по И .А.Тара-
рину и  Б.Я .Карпу).
Батиметрия  подводных  гор  и
вулканов  Императорского хреб-
та - по ( Jackson et al.,1980). Изо-
баты  в  метрах.  Проекция  карты
меркаторская .  На  врезке пока -
заны  главные  вулканичсекие
центры  Гавайско -Императорс-
кой  вулканической  цепи
(Lanphere et al.,  1980).
1  - скважины  глубоководного
бурения (скв. 192 (Steward et al.,
19 73 );  скв .  8 82 -8 84  (Shipboa rd
Sci .  Pa rty , 1 99 3 )) ;  2  - станция
драгирования 2649  НИС “Про-
фессор  Богоров ”,  2 2  рейс ,
1986 г. (Говоров и др., 1993); 3 -
станции  результативного драги -
рования  побочных  кратеров
вулканов  северной части  Импе-
раторского  хребта  (Lonsdale et
al., 1993).

вулканами Гавайского хребта щелочные базальтои-
ды побочных кратеров гайотов северной части Им-
ператорского хребта были отнесены к постщитовой
стадии формирования вулканов. В нефелиновых ме-

лилититах, поднятых в составе лапиллиевых туфов
плато Детройт, обнаружен небольшой обломок пе-
ридотита, состоящего их форстерита Fo90-92.5, ортопи-
роксена En90.1, клинопироксена Wo47.1En48.5Fe4.4 и хро-
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мистой шпинели. Составы минералов перидотита
сходны с составом аналогичных минералов шпине-
левых лерцолитов Гавайских островов (Lonsdale et
al., 1993). Нефелиновые мелилититы плато Детройт,
по мнению [Lonsdale et al., 1993], принадлежат к бо-
лее молодой постэрозионной (alkalic rejuvenated
stage) стадии вулканизма, формирование пород ко-
торой происходит со значительным отрывом от щи-
товой стадии развития вулканов гавайского типа.
Наиболее вероятный возраст щелочного магматизма
плато Детройт около 60 млн лет.

Получается, таким образом, что гайот Суйко
представляет самый древний (65 млн лет) центр вул-
канизма рассматриваемой структуры Тихого океана,
от которого он раскрывался в северном и южном на-
правлениях. Южная его ветвь продолжает разви-
ваться и в настоящее время, определяясь распростра-
нением на юго-восток последовательной инверсии
рифтогенного прогиба с характерной для нее сменой
толеитбазальтового магматизма щелочным, сопро-
вождаемой утолщением океанической коры более
чем вдвое на острове Гавайи (рис. 60). На нем про-
должается вулканизм завершающей циклы щелоч-
ной фазы, сопровождаемой выносом лавами релик-
товых останцов замещаемого на глубине ультраос-
новного мантийного субстрата. В результате сфор-
мировалось новообразованное Гавайское асейсмич-
ное поднятие с утолщенной корой. Развитие следую-

щего в рассматриваемом ряду подводного вулкана
Лоихи еще не достигло щелочной инверсионной ста-
дии и не сопровождается утолщением коры, свой-
ственным щелочному магматизму. В Гавайском ар-
хипелаге самая мощная кора сопряжена с развитием
современного щелочного магматизма (о-в Гавайи).
Переход к более древним его проявлениям коррели-
руется с погружением островов, сменяющихся под-
водным Императорским хребтом, мощность коры в
котором отличается от нормальной океанической
коры. В океанах, как и в тафрогенных структурах
континентов, погружение коррелируется с утонени-
ем коры, обусловленным встречным подъемом по-
верхности Мохоровичича. Вулканизм Императорс-
кого хребта накладывается на древний вулканичес-
кий комплекс обширной Северо-Западной провинции
(рис. 64, 65, табл. 24, 25). Она охватывает асейсмич-
ные поднятия Хесса и Шатского (10, рис.49), кото-
рые в меловое время представляли единую струк-
туру, а также краевой вал Хоккайдо-Зенкевича.
Характерный для этой провинции калиевый уклон
субщелочных и щелочных базальтов сочетается с
сильной продвинутостью сиалического тренда
дифференциации в область кислых составов. Рас-
щепление расплавов порождало ферробазальты,
богатые титаном.

Драгирование дна поднятия Хесса и прилега-
ющей котловины показало, что в основании восточ-

Рис. 64. Схематическая карта океанической коры северо-западной части Тихого  океана, по Г.Б.Рудник, Е.Н.Меланхо-
линой (Строение дна…, 1984). Цифры - возраст базальтоидов в млн лет. Р.З. - разломная зона.
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ного склона поднятия Хесса находятся альбские
(около 100 млн лет) толеитовые и субщелочные ба-
зальты, имеющие повышенные концентрации калия.
В южной части возвышенности драгированы породы
дифференцированной серии, а в скважине 464, про-
буренной на северном фланге поднятия, выявлены
субщелочные базальты.

Породы возвышенности Шатского независи-
мо от их состава обогащены калием (табл. 25). Со-
держания в них титана варьирует независимо от кон-
центрации железа и щелочей. Базальты представле-
ны порфировыми породами, содержащими 15-20%
вкрапленников зонального плагиоклаза и микро-
вкрапленников оливина. Состав плагиоклаза варьи-
рует от лабрадор-битовнита в центре кристаллов до
андезин-олигоклаза на их краях. Основная масса ба-
зальтов характеризуется микроофитовой или пойки-
лоофитовой структурами и состоит из микролитов
плагиоклаза и авгита, погруженных в насыщенный
рудным веществом мезостазис. Шаровыми лавами
оливин-пироксеновых субщелочных стекловатых ба-
зальтов сложена наиболее глубокая часть разреза
возвышенности Шатского, что установлено драги-
рованием его северо-восточной части. Вкрапленники

Рис. 65. Схема диффренциации субщелочных и щелоч-
ных калиевых базальтов Северо- Западной  провинции
Тихого океана (по табл. 24).

Таблица 24. Химический состав толеитовых, субщелочных и щелочных базальтов Северо-Западной провинции.

Примечание :  1 ,2  - вал Хоккайдо-Зенкевича ,  толеитовые базальты  (1) , субщелочные базальты  KLAEP (2); 3   - поднятие
Хесса,  толеиты KLAEP; 4-10 - возвышенность Шатского:  толеитовые базальты (4,5), низкотитанистые субще-
лочные базальты   KLAEP (6,7), умереннотитанистые субщелочные базальты KLAEP (8 ,9), высокотитанистые
субщелочные базальты (10). * - в сумму включено 2,77% СО2; **  - La/Sm.

1(2) 2 (2) 3(3) 4 (2) 5 (3) 6(2) 7 (7) 8 (3) 9 (15) 10 (7)
SiO2 49.38 49.69 46.16 48.51 47.78 50.15 48.83 46.06 47.82 47.89
TiO2 1.16 1.47 1.74 1.55 1.38 1.54 1.35 1.90 2.15 2.80
Al2O3 17.68 17.06 15.95 14.83 16.06 15.72 18.95 15.26 16.82 17.69
Fe2O3 10.84 8.01 6.38 5.18 9.50 11.43 4.32 10.62 8.13 9.63
FeO 1.78 3.64 6.81 5.03 2.50 0.12 1.36 0.02 1.38 1.93
MnO 0.13 0.16 0.27 0.15 0.10 0.10 0.15 0.31 0.18 0.14
MgO 2.08 3.95 7.85 5.55 7.15 1.60 1.98 2.78 3.35 3.41
CaO 4.30 4.62 4.32 11.05 8.21 4.63 9.19 6.54 6.56 8.17
Na2O 2.38 4.11 3.23 2.71 2.46 2.50 3.68 3.02 2.75 3.06
K2O 3.64 2.68 1.25 0.72 1.47 4.87 2.70 3.30 2.98 1.16
P2O5 0.49 0.71 0.09 0.26 0.16 0.95 3.35 1.55 1.72 1.22
п.п.п. 6.82 4.00 5.58 1.06 2.66 4.02 5.95 6.34 3.22 0.29
Сумма 100.20 100.10 99.63 99.37* 99.43 99.85 99.85 99.72 100.18 100.32
f 75.7 62.6 63. 49.5 46.4 78.5 59.8 68.7 59.3 63.5
Rb 20 26 33 20 6
Sr 109 431 167 85 177 847 356 598
Ba 86 63 9 2798 336 594
Zr 64 124 111 50 59 308 168 245
Ni 107 24 50 69 152 104
Cr 330 102 175 59 111 97
V 80 95 1.0** 200 1210 199 315

Fe+Ti+Mn

K 
O

+P
O

 , 
м
ас

.%
2

2
5

Na O, мас .%2

Ca+Mg Si

PlPx

Ol

6,0

2,0

4,0

0

6

3

1
9

2

7

8

10

5

III

II

2,01,0 3,0 4,0

4



95Вулканические породы Тихого океана

оливина, клинопироксена и плагиоклаза этих пород
нередко образуют гломеропорфировые скопления, а
основная масса имеет интерсертальную, гиалопили-
товую или метельчатую структуру, обусловленную
присутствием сноповидных агрегатов пироксена и
высоким содержанием Fe-Ti-оксидов.

Мощность земной коры возвышенности Шат-
ского достигает 20-25 км. С Северо-Западной котло-
виной возвышенность сочленяется серией уступов
тектонического происхождения, драгирование кото-
рых позволило выявить породы фундамента (Ка-
шинцев, Сузюмов, 1981). По мнению Г.Б.Удинцева
(1987), изучавшего стратиграфические соотношения
в окружающих возвышенность образованиях, возвы-
шенность Шатского существовала как поднятие уже
в ранннемеловое время, впоследствии она представ-
ляла собой крупный остров или мелководье вплоть
до миоцена.

Сильный щелочной (калиевый) уклон магма-
тизма в сочетании с высокой пористостью пород, от-
ражающей поверхностный или малоглубинный ха-
рактер излияний, свидетельствует в пользу первично

континентального происхождения асейсмичных пла-
то Северо-Западной провинции Тихого океана.

Меланезийская провинция (рис. 66, табл. 26)
протягивается в юго-восточном направлении от За-
падно-Каролинской впадины вдоль плато Онтонг-
Джава и Меланезийской котловины к Центральной
котловине Тихого океана (11, рис. 49). На севере и
востоке провинция ограничена вулкано-тектоничес-
кими структурами поднятия Маршалловых остро-
вов и грядой подводных гор и островов Гильберта и
Тувалу, на юге - Меланезийской островной дугой, на
западе - поднятием Палау. К западу от Меланезийс-
кой котловины в северо-западном направлении про-
тягивается вал Капингамаранги, представляющий
собой широкое пологое поднятие океанического
дна, южная часть которого выделяется как плато
Онтонг-Джава.

Своеобразие Меланезийской петрологической
провинции заключается в сочетании древних струк-
тур плато Онтонг-Джава и Меланезийской котлови-
ны (впадина Науру) с позднекайнозойскими струк-
турами (зона Муссау, Каролинское островное под-
нятие). Базальтовый фундамент Меланезийской и
Центральной котловин объединяется в единую риф-
тогенную структуру Феникс на основании обнару-
женной здесь последовательности палеомагнитных
аномалий восток-северо-восточного простирания с
возрастом от 115 до 150 млн лет (Pitman et al., 1974).

Подводное плато Онтонг-Джава западной ча-
сти экваториальной Пацифики представляет собой
обширное поднятие на глубинах около 2 км, а флан-
ги поднятия опущены до глубины 4.5 км. Мощность
океанической коры поднятия, покрытого более чем
600 метровой толщей осадков, достигает 40 км. Ин-
формация по магматизму плато получена в результа-
те глубоководного бурения (скв. 289, 803 и 807). В
скважине 289, пробуренной до глубины 1250 м, под
толщей кайнозойских карбонатных осадков встрече-
ны верхнемеловые известняки, туфы и относительно
свежие базальты, вскрытые в забое скважины. На
контакте с осадочными породами базальты характе-
ризуются закалочными структурами, которые
вглубь сменяются слабо раскристаллизованными
разностями, содержащими до 3% микровкрапленни-
ков оливина и плагиоклаза. Ниже вскрываются пор-
фировые базальты, содержащие 10-15% вкрапленни-
ков среднего плагиоклаза, авгита, измененного оли-
вина в стекловатом базисе (Init. Repts. DSDP, v. 30,
1975). Химический состав базальтов скв. 289, по мне-
нию Д.Стоссера (Stoeser, 1975), подобен составу то-
леитов срединно-океанических хребтов.

Пробуренная в северной части плато Онтонг-
Джава скв. 807С прошла 149.7 м базальтового слоя
при глубине океана 1379.7 м. Наиболее древний слой
осадочных пород над базальтами имеет апт-альбский

Таблица  25. Химический состав  выделенных групп
(таксонов) базальтов Восточно-Марианской и Северо-
Западной провинций (по Э.Д. Голубевой).

Примечание;  1  - субщелочные базальты  KLAEP (Магелла -
новы горы, поднятия Шатского и Хесса); 2   - щелочные низ-
котитанистые базальты  (поднятие Шатского ,  плато  Огаса -
вара);  3-4   - субщелочные высокотитанистые ферробазаль-
ты (Маршалловы о-ва ,  плато Огасавара );  3  - щелочной  вы-
сокотитанистый  оливиновый  базальт  (поднятие Шатского ,
плато  Огасавара );  5  - субщелочные глиноземистые ферро-
базальты  (банка  Рамапо ,  плато  Огасавара ) .  Суммы  приве-
дены к 100 %.

1(6) 2 (7) 3 (55) 4 (8) 5 (15)
SiO2 50.23 50.49 49.86 46.66 47.27
TiO2 1.80 1.41 2.54 3.38 1.59
Al2O3 16.52 17.07 17.98 15.49 19.24
FeO 10.64 11.09 11.50 13.66 13.49
MnO 0.15 0.13 0.18 0.19 0.18
MgO 7.04 2.58 3.23 6.39 5.23
CaO 8.96 9.66 7.30 9.90 8.52
Na2O 2.94 3.05 3.21 2.46 2.42
K2O 1.32 3.79 2.58 1.,24 1.37
P2O5 0.40 0.73 1.60 0.69 0.70
f 45.9 70.7 66.3 54.6 59.2
Rb 15 26 27 17 24
Sr 405 431 314 283 226
Ba 337 630 374 117 62
Zr 153 124 185 61 62
Ni 141 24 113 182 247
Cr 280 102 158 289 416
V 153 95 212 190 150
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возраст (около 100 млн лет). Базальты, содержащие
два прослоя осадочных пород, представлены массив-
ными потоками и шаровыми лавами. В разрезе сква-
жины по минералогическим и морфологическим при-
знакам выделено пять блоков - A,C, E, F и G (B и D -
осадочные породы), сложенных разделенными стек-
ловатыми корками базальтовыми потоками мощнос-
тью 2-3 м. Первая группа лавовых потоков (А) мощ-
ностью 46 м сложена афировыми базальтами с редки-

ми вкрапленниками плагиоклаза; остальные блоки
морфологически подобны блоку А и состоят из све-
жих оливиновых базальтов, вкрапленники оливина
которых варьируют по размеру от 0.2 до 1 мм.

В базальтовых потоках скважины 803D и 807С
состав пород характеризуется значительными изме-
нениями содержаний магния и железа, причем наи-
более железистые разности базальтов типичны для
верхних горизонтов скважин. Заметно сходство со-

Рис. 66.  Геологическая  эволюция бассейна Науру. (Larson,Schlauger, DSDP, Leg 61, 1986, p. 857-862).
1 - юрские габбро, 2 - юрские лавовые покровы и дайки, 3 - юрские карбонаты и раннемеловые кремнистые
глины, 4 - меловые лавовые покровы, 5 - меловые осадки и силловый комплекс, 6 - подводящие каналы мелово-
го вулканизма, 7 - кампан-маастрихтские турбидиты, 8 - пост-меловые турбидиты, 9 - карбонаты атолла.
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става железистых базальтов этих скважин с базаль-
тами скв. 239, которое нарушается повышенным со-
держанием титана, никеля и хрома в породах скв.
239, позволяя отнести их к ферротолеитам KLAEP.
Более магнезиальные базальты слагают нижние го-
ризонты разреза скв. 803D. Для базальтов верхнего
комплекса скв. 807С характерны пониженные кон-
центрации калия, титана, рубидия, что свидетель-
ствует о близости их состава составу описанных
ниже внутриплитных толеитов (PIP) нижнего комп-
лекса скв. 462 впадины Науру (табл. 26). Базальты
нижнего комплекса скв. 807С в сравнении с базаль-
тами впадины Науру обогащены калием, стронцием
и рубидием.

Западная и восточная части почти широтной
южной зоны развития наложенного щелочного маг-
матизма представлены в Тихом океане провинциями
Каролинских островов и Французской Полинезией.

Каролинская провинция (рис. 67, табл. 27) состо-
ит из Западных и Восточных Каролинских островов
(12, рис. 49) миоцен-плиоценового возраста, сформи-
ровавшихся на позднеюрском океаническом фунда-

менте (Mattey, 1982). Западные Каролинские острова
представлены в основном атоллами. Достаточно хо-
рошо геологически изученные Восточно-Каролинс-
кие острова имеют в своем составе три крупных щи-
товых острова-вулкана - Трук, Понапе и Кусаие
(рис. 68).

На острове Трук, отличающемся наиболее раз-
нообразным спектром слагающих его пород, глав-
ная магматическая серия, состоит из океанитов, ан-
карамитов, базанитов, гавайитов, муджиеритов и
трахитов. Выделена также переходная, менее щелоч-
ная серия пород, содержащая субщелочные базаль-
ты, отличающиеся от базальтов главной серии пони-
женным содержанием титана и железа и высокой
глиноземистостью. Кроме того, к переходной серии
относятся и гавайиты, состав которых близок соста-
ву гавайитов главной магматической серии острова.
Субщелочной базальт (см. табл. 26, гр.3) описан в
переходной серии пород; порода, именуемая океани-
том, соответствует по составу пикротолеитовому ба-
зальту (MgO-12.44%). Характерной особенностью
магматизма острова Трук является наличие высоко-

Таблица 26. Химический состав толеитовых базальтов Меланезийской провинции (плато Онтонг-Джава и впадина
Науру) (Петрологические..., 1996).

Примечание. 1-5 - Плато Онтонг-Джава: 1 - скв. 289 (Init. Rep…, 1975, v. 30), толеиты KLAEP; 2,3  - скв. 803 D (Init. Rep…,
1991, v. 130): ферротолеиты KLAEP, верхний комплекс (2), нижний  комплекс (3); 4 ,5  - скв . 807 С (Init. Rep….,
1991, v. 130): ферротолеиты  PIP, верхний  комплекс (4), толеиты KLAEP, нижний  комплекс (5); 6-8   - впадина
Науру , скв. 462 А (Init . Rep…, 1981, v. 69; 1986, v. 89): ферротолеиты PIP, верхний комплекс (6), магнотолеиты
PIP, средний комплекс (7), ферротолеиты  PIP, нижний комплекс (8).

1 (7) 2 (13) 3 (19) 4 (16) 5 (3) 6 (33) 7 (36) 8 (75)
SiO2 49.17 49.12 49.96 49.92 50.41 48.93 49.11 50.11
TiO2 1.60 1.34 1.34 1.32 1.33 1.59 1.01 1.25
Al2O3 14.42 15.38 15.24 14.24 15.06 14.33 14.37 13.90
Fe2O3 4.43 4.07 1.78 4.08
FeO 7.43 11.24 9.89 11.64 9.52 7.96 9.02 8.82
MnO 0.17 0.17 0.18 0.21 0.21 0.22 0.21 0.22
MgO 7.11 5.27 6.48 7.16 7.85 7.04 8.20 6.83
CaO 10.64 12.66 12.30 12.05 11.92 10.41 11.75 11.37
Na2O 2.23 1.95 2.01 2.24 2.32 2.32 2.01 2.46
K2O 0.41 0.62 0.60 0.16 0.36 0.15 0.06 0.16
P2O5 0.22 0.14 0.15 0.12 0.10 0.23 0.08 0.10
п.п.п. 2.06 2.33 2.37 0.46 0.37 2.83 1.55 1.22
Сумма 99.94 100.22 100.54 99.02 100.05 100.08 99.50 100.48
f 42.3 54.5 46.1 47.7 30.9 48.1 38.2 50.4
Rb 10 13.2 8.9 3.4 7.3 8.0 6.7 4.2
Sr 162 167 160 141 120 110 97 110
Ba 19 23 8.5 13
Zr 88 76 76 80 68 96 75 64
Ni 180 122 109 96 107 106 144 82
Cr 284 247 239 149 159 175 305 149
V 280 290 265 330 347 319 286
La/Sm 1.0 0.75-0.9 0.8
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Рис.  67.  Схема развития  магматизма провинции  Ка-
ролинских островов (по табл. 27).

Таблица  27 .  Химический  состав  т олеит овых  и  субщелочных  базальтов  Каролинских  островов
(Петрологические..., 1996).

Примечание; 1-3 - о-в  Трук: пикротолеит (1), субщелочной базальт (2), гавайит (3); 4-6   - о-в Понапе: пикрит (4), субщелоч-
ной базальт  (5), гавайит  (6); 7   - о-в  Кусаие:  субщелочной  базальт .  Химические анализы  приведены  к  100%
(Mattey, 1982; Keаt ing et al., 1984).

1 (1) 2 (1) 3 (3) 4 (1) 5 (4) 6 (2) 7 (1)
SiO2 45.68 48.09 49.94 43.50 46.83 49.40 42.60
TiO2 2.64 1.74 3.46 2.35 3.55 3.49 3.51
Al2O3 12.05 17.14 14.67 9.00 14.40 16.500 14.10
Fe2O3 14.43 10.87 12.48 15.26 13.66 12.31 12.65
MnO 0.17 0.15 0.17 0.19 0.17 0.20 0.18
MgO 12.44 7.64 5.69 15.79 7.07 5.85 10.79
CaO 9.38 10.16 8.18 8.63 10.80 9.61 13.08
Na2O 2.29 3.54 3.64 1.73 2.92 4.12 1.63
K2O 0.62 0.45 1.22 0.42 0.99 1.63 0.38
P2O5 0.29 0.20 0.58 0.23 0.47 0.82 1.08
f 38.9 43.3 52.5 32.8 49.4 51.5 37.2
Rb 10 5 25 6 15 34 4
Sr 317 334 533 241 609 1009 1108
Ba 191 112 406 156 373 704 843
Zr 153 110 310 172 280 452 420
Nb 18 10 36 18 40 72 85
Y 22 24 39 21 30 40 37
Ni 157 69 41 936 86 37 313
Cr 437 125 24 1064 300 78 445

Рис . 68 .  Диаграмма  зависимости  возраста  пород  Ка-
ролинских островов от  их расстояния  до острова Ку-
саие (современный  вулканизм).
1 - среднее значение возраста толеитовых и субщелочных ба-
зальтов ; 2  - главная  магматическая серия пород  островов;  3
- переходная  серия ;  4  - постэрозионная  серия ;  5  - изобата
2000 м ;  6  - кальдеры  вулканов ;  7  - вулканические конусы
внутри  лагуны .
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щелочной заключительной серии, проявляющейся в
развитии нефелинитов. Возраст нефелинитов состав-
ляет 4-5 млн лет, т.е значительно меньше возраста
главной серии острова (12.6 млн лет) (Keating et al.,
1984).

Магматизм острова Понапе, в свою очередь,
разделен на главную магматическую серию, включа-
ющую океаниты, базальты, гавайиты и трахиты, пе-
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реходную, сложенную океанитами и базальтами, и
заключительную серию повышенной щелочности,
содержащую базаниты. Океаниты и базальты глав-
ной серии близки по составу базальтам переходной и
заключительной серий магматизма острова Понапе
и представляют собой по составу субщелочные оли-
виновые базальты. Океаниты, описанные в переход-
ной серии, имеют пикритовый состав (Mg - 15.76 %).
Базальты острова Понапе характеризуются соста-
вом, близким по соотношению кремнекислотности и
щелочности к щелочным оливиновым базальтам.

В отличие от острова Трук и Понапе магма-
тизм острова Кусаие характеризуется двумя магмати-
ческими сериями. Главная серия представлена океани-
тами (MgO - 8.77 %), базальтами и анкарамитами,
имеющими состав щелочных оливиновых базальтов.
Заключительная магматическая серия острова Ку-
саие, подобно магматизму острова Трук, характери-
зуется присутствием высокощелочных, недосыщен-
ных кремнекислотой нефелинитов. Кроме того, в зак-
лючительной серии описаны субщелочные и щелоч-
ные оливиновые базальты.

Таким образом, преобладающие лавы, слага-
ющие щитовые вулканические постройки Каролинс-
ких островов, представляют собой большей частью
дифференцированные щелочные серии. Постэрози-
онные лавы островов резко недосыщены кремнекис-
лотой и обогащены литофильными микроэлемента-
ми (базаниты и нефелиниты).

Структуры базальтов Каролинских островов
варьируют от плотных афировых до порфировых.
Афировые базальты характеризуются обилием
вкрапленников оливина, а порфировые - главным
образом плагиоклаза; в основной массе также нахо-
дится плагиоклаз и клинопироксен с подчиненным
количеством титаномагнетита. Гавайиты, обычно
плагиоклазпорфировые, содержат фенокристы оли-
вина, небольшие количества микрофенокристов кли-
нопироксена и титаномагнетит.

Состав базальтов главных магматических
комплексов Каролинских островов, слагающих их
щитовые вулканические постройки, в отличие от
преимущественно толеитовых гавайских лав, харак-
теризуется повышенной щелочностью. Острова Ка-
ролин характеризуются уменьшением возраста ба-
зальтов главных вулканических серий пород остро-
вов с запада на восток до 1.4 млн лет (о-в Кусаие) от
5.2 млн лет (о-в Понапе) и 10.9 млн лет (о-в Трук).

Ю.М. Пущаровский и Ю.Н. Разницин (1986)
считают, что вулканическая цепь Каролинских ост-
ровов связана с системой разломов океанического
фундамента, по которому на этапе, предшествовав-
шем вулканизму, произошло крупное вертикальное
смещение, вызвавшее образование Каролинской оке-

анической ступени. Образование вулканической
цепи Каролин, по мнению этих авторов, обусловле-
но разрастанием в восточном направлении субши-
ротного разлома. В принципе и при этом механизме
тектоно-магматического процесса возможно наблю-
денное изменение состава пород вдоль вулканичес-
кой цепи.

Провинции Французской Полинезии (13, рис.
49; рис. 69) охватывают неоген-четвертичный вулка-
низм, представленный двумя группами: 1 - провин-
ции собственно Полинезийского свода, характеризу-
ющиеся натриевым и калиево-натриевым типом ще-
лочно-базальтового магматизма, 2 - провинции,
примыкающие к Полинезийскому своду (Маркизс-
кая и Самоа), совмещающие щелочной вулканизм
калиево-натриевого и калиевого типов.

Магматические породы неоген-четвертичных
провинций Полинезийского свода представлены в
основном высокощелочными разностями пород; то-
леитовые и субщелочные базальты присутствуют в
незначительных количествах. Для большинства ост-
ровов островных цепей Полинезийского свода ха-
рактерны дифференцированные серии пород, состоя-
щие из гавайитов, муджиеритов вплоть до трахитов
и фонолитов.

В отличие от провинций натриевого и калие-
во-натриевого щелочно-базальтового магматизма,
приуроченных к Полинезийскому сводово-вулкани-
ческому поднятию, примыкающая к нему с северо-
востока Маркизская провинция характеризуется
пространственным совмещением натриевой и калие-
вой ветвей щелочно-базальтового магматизма. Та-
кой же тип магматизма имеет находящаяся северо-
восточнее от Полинезийского свода провинция Са-
моа, связанная с центральной частью свода цепью
островов Кука.

Радиометрический возраст вулканических по-
род Маркизских островов (1.3-8.8 млн лет) равно-
мерно увеличивается с юга-востока на северо-запад
(Duncan, Clague, 1985). Преобладающими породами
Маркизских островов являются оливиновые толеи-
товые и субщелочные базальты с подчиненным ко-
личеством варьирующих по составу дифференциа-
тов, не только натриевой, но и калиевой субсерий.
Последняя описана на островах Уа-Пу и Нуку-Хива.

Один из центральных островов Маркизского
архипелага Уа-Пу отличается чрезвычайно разнооб-
разными по составу породами дифференцированных
серий - от толеитовых, субщелочных и щелочных ба-
зальтов до гавайитов, муджиеритов, трахитов или
фонолитов.

Линейные островные хребты Французской
Полинезии островов Южных-Кука, Общества и
Маркизских, подобно Гавайям вытянутые с юга-вос-
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тока на северо-запад, имеют возрастные характерис-
тики, постепенно увеличивающиеся от юго-восточ-
ных к северо-западным островам.

В заключение приведем сводные петрохими-
ческие диаграммы пород линейных островных хреб-
тов Тихого океана (рис. 70, табл. 28-30). Диаграммы
отражают общее сходство пород линейных остро-
вных структур и общую тенденцию повышения желе-
зистости с ростом кремнекислотности. Островные
молодые хребты (Императорско-Гавайский, Лайн и
Полинезии) Тихого океана наложились на сложное
гетерогенное океаническое ложе, в котором различа-
ются абиссальные плиты (котловины) и аномальные
поднятия (блоки).

В Северо-Восточной котловине, представляю-
щей собой абиссальную плиту на флагах спрединго-
вого хребта, мощность океанического слоя составля-
ет 4-5 км, при общей мощности земной коры, не пре-
вышающей 12 км; возраст коры котловины варьиру-
ет от начала позднего мела до эоцена (Cande et al.,
1992). Западная часть котловины, сходная практи-
чески по всем параметрам со всей котловиной, имеет
несколько повышенные значения мощности 3-го
слоя - 5.6 км и общую мощность коры - до 13 км.

Аномальные структуры (блоки) с повышенны-
ми мощностями коры в 2-3 раза в сравнении со спре-
динговыми (7-8 км) характерны для океанических
поднятий Шатского и Хесса. Мощность коры на
поднятии Шатского, по данным разных авторов, со-
ставляет от 15 до 26 км, при этом наибольшие увели-
чения наблюдаются для 3-го слоя. В поднятии Хесса
общая мощность коры увеличена до 17 км. Как уже

Рис. 69. Схематичсекая карта
морфоструктур Французской
Полинезии (Dupuy et al.,
1989).

Рис. 70. Петрохимические диаграммы  пород  линейных
островных хребтов Тихого  океана.
1 - Южные острова, 2  - острова Кука, 3  - острова Общества,
включая  Таити , 4  - Маркизские острова , 5 - Гавайские ост-
рова . I  - толеитовые базальты ,  II - субщелочные базальты ,
III  -  щелочные породы .
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Таблица 28. Химический состав толеитовых и субщелочных базальтов Южных островов (Петрологические..., 1996).

Примечание.1-8 - Южные о-ва (Dupuy et a l., 1989; Liotard et al., 1986; Maury et al., 1978): 1, 2 - о-в Мак-Дональд: пикрото-
леит  (1), толеит  Е-типа (2); 3,4 - о-в Рапа : пикротолеит  (3), толеит Е-типа  (4); 5,6 - о-в  Райваваэ:  пикрит (5),
толеит  Е-типа (6); 7,8  - о-в Табуаи: пикрит (7), толеит Е-типа (8).

Таблица  29 .  Химический  состав  т олеит овых  и  субщелочных  базальтов  о-вов  Кука  и  Общества
(Петрологические..., 1996).

Примечание: 1-3 - о-ва Кука, о-в Мангаиа (Dupuy et al., 1989; Fodor et al., 1982): пикрит (1), толеит Е-типа (2), субщелочной
базальт (3); 4-7  - о-ва Общества (Brousse, 1984; Dupuy et al., 1989; Leotot, Brousse, 1987; McBirney, Aoki, 1968):
о-в  Таити ,  толеит Е-типа  (4), о-в  Мехетиа,  субщелочной  базальт  (5), о-в  Тахаа , субщелочной базальт  (6), о-в
Бора -Бора ,  пикрит  (7).

1 (1) 2 (2) 3 (1) 4 (2) 5 (1) 6 (3) 7 (1) 8 (2)
SiO2 45.86 46.97 44.10 44.05 44.86 47.43 42.72 43.71
TiO2 2.59 2.43 2.88 3.30 2.13 2.10 1.88 2.40
Al2O3 10.95 14.35 11.00 12.01 10.27 11.50 7.08 10.05
Fe2O3 11.70 11.88 12.74 12.84 13.34 12.53 13.48 13.53
MnO 0.15 0.16 0.15 0.16 0.16 0.14 0.18 0.19
MgO 13.18 6.38 14.65 12.63 15.73 13.24 19.27 12.79
CaO 11.90 11.59 10.24 9.74 9.98 8.71 12.16 12.40
Na2O 2.16 2.69 1.85 2.24 2.20 2.36 0.65 1.79
K 2O 0.47 0.45 0.87 1.14 0.65 0.58 0.18 0.60
P2O5 0.31 0.31 0.48 0.66 0.37 0.33 0.26 0.44
п.п.п. 0.64 2.19 0.96 1.24 0.42 0.88 2.12 1.49
Сумма 99.91 99.40 99.92 100.01 100.21 99.80 99.98 99.39
f 30.9 48.5 30.5 33.9 30.0 32.3 26.1 34.8
Rb 6 10 22 8 18 19 5 18
Sr 368 376 548 750 478 463 272 800
Ba 151 135 242 340 249 194 153 262
Zr 150 157 202 266 177 182
Ni 304 88 285 234 437 67 87 242
Cr 770 214 71 64 758 96 1281 773
V 237 255 212 210 234 296 262 263
La/Sm 2.15 2.22 2.62 2.85 3.43 2.51 2.99 3.30

1(1) 2 (1) 3 (10) 4 (1) 5 (1) 6 (1) 7 (1)
SiO2 44.54 43.96 43.99 44.46 42.50 47.00 46.03
TiO2 1.74 2.46 2.62 3.55 3.28 3.20 2.04
Al2O3 7.42 9.63 11.94 11.77 9.80 12.21 10.64
Fe2O3 13.40 12.90 12.63 15.44 14.30 12.34 13.08
MnO 0.19 0.19 0.20 0.17 0.17 0.15 0.17
MgO 19.52 11.73 9.78 9.73 15.72 10.48 16.00
CaO 10.88 14.45 11.65 13.36 10.37 9.15 8.64
Na2O 1.13 1.95 2.33 1.56 2.81 2.21 2.00
K2O 0.19 0.60 0.70 0.77 0.68 1.81 0.83
P2O5 0.22 0.39 0.41 0.48 0.51 0.52 0.29
п.п.п. 0.74 1.76 1.78 2.30 0.80 1.69 1.37
Сумма 99.16 100.02 99.50 101.52 100.94 100.64 101.09
f 25.7 35.7 39.5 33.3 31.4 37.2 29.2
Rb 5 15 16 11 11 34 21
Sr 234 429 468 680 640 595 340
Ba 110 228 244 370 335 450 220
Zr 113 200 206 288 250 298 169
La/Sm 2.45 2.91 2.82 2.28 2.13 2.90 2.38
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1 (6) 2 (6) 3 (2) 4 (2) 5 (1) 6 (6)
SiO2 46.15 46.16 46.53 41.80 44.75 47.65
TiO2 2.80 3.57 4.05 4.20 2.66 3.10
Al2O3 9.43 13.42 13.40 12.04 10.70 13.38
Fe2O3 11.08
FeO 13.11* 13.06* 13.27* 4.10 13.54* 12.52*
MnO 0.18 0.18 0.16 0.19 0.18 0.18
MgO 15.19 7.75 5.98 8.46 14.63 7.47
CaO 8.74 10.75 11.24 11.05 7.85 10.87
Na2O 2.00 2.85 2.75 2.30 1.88 2.51
K2O 1.08 1.24 0.56 0.81 0.73 0.78
P2O5 0.39 0.70 0.52 0.43 0.43 0.46
п.п.п. 1.41 0.39 0.92 2.42 2.30 0.89
Сумма 100.48 100.07 99.38 98.90 99.65 99.63
f 30.3 48.6 55.5 48.3 31.8 45.8
Rb 24 26 8.0 16 18 16
Sr 385 794 567 685 353 456
Ba 210 250 137 288 205 236
Zr 247 247 367
Ni 518 518 263 160 167
Cr 901 29 788 63 400
V 273 320 382 248 317
La/Sm 1.74 1.29 1.85

Таблица 30. Химический состав толеитовых и субщелочных базальтов Маркизских островов (Петрологические...,
1996).

Примечание. 1-6 - Mаркизские о-ва (Barsczus, Liotard, 1985; Bishop et a l.,  1973; Dupuy et a l.,  1989; Liotard, Barsczus, 1984;
Liotard et al. , 1986): 1-3 - о-в Фату-Хуку, пикрит (1), субщелочной  базальт (2), о-в Уа-Пу, толеит Т-типа  (3), о-
в  Нуку -Хива ,  субщелочной  базальт  (4); 5-6  - о-в  Эиао ,  пикротолеит  (5), толеит Т -типа  ( 6).  * - суммарное
железо в виде FeO.

отмечено выше, увеличенная мощность коры подня-
тия Шатского обусловлена тектоническими процес-
сами, происходившими в участках тройного сочле-
нения спрединговых хребтов, интенсивное сжатие
внутри которых вызывало уплотнение и скучива-
ние материала океанической коры, в особенности
ее третьего слоя мощностью до 12 км (Меланхоли-
на, 1996).

Еще более значительные аномальные превы-
шения (в 3-5 раз) средних параметров глубинности и
в особенности увеличения мощности 3-го океаничес-
кого слоя (до 25 км) зафиксированы для океаничес-
ких поднятий Манихики и Онтонг-Джава, что суще-
ственно отличает эти поднятия от большинства оке-
анических структур.

Эволюционные ряды океанического магматиз-
ма могут быть условно представлены следующими
(Голубева, 1997): 1 - позднетриасово-юрско-раннеме-
ловой этап (более 200 до 100 млн лет), в течение ко-
торого происходило формирование Тихоокеанской
плиты в результате раздвига и интенсивного спре-
динга в зонах сочленения трех океанических плит
(Кула, Фараллон и Феникс). Нарастающие к середи-

не мела извержения толеитовых лав сопровождались
также площадными излияниями. В этот этап форми-
ровались, а, возможно, и “наращивались” уже суще-
ствующие щелочные комплексы океана (отдельные
структуры Мид-Пацифик); 2 - позднемеловой-палео-
ценовый этап (менее 100 до 55 млн лет), в ходе кото-
рого, кроме продолжающихся излияний внутриплит-
ных толеитовых базальтов спредингового типа и
формирования щелочных комплексов на океаничес-
кой коре, возникали подобные Императорскому вул-
канические хребты, приуроченные к субмеридио-
нальным разломным зонам; 3 - эоцен-олигоценовый
этап (менее 55 до 25 млн лет) - этап, когда наряду с
небольшими излияниями площадных толеитовых
лав продолжалось начавшееся ранее формирование
Императорского хребта, вулканической системы
Лайн; 4 - миоцен-голоценовый этап (менее 25-0 млн
лет), в этот этап продолжали формироваться совре-
менные рифтогенные структуры сводовых поднятий
срединно-океанического хребта Тихого океана и
прилегающих к нему рифтовых структур. Кроме
того, возникали отдельные вулканические структу-
ры и образовывались линейные вулканические хреб-
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ты, связанные с горячими точками (Гавайские остро-
ва, островные цепи Полинезии, Каролинские остро-
ва и др.).

Результаты определения возраста пород океа-
нического фундамента, превышающие верхнюю гра-
ницу раннего этапа магматизма океана (100 млн
лет), относящиеся, в основном, к биостратиграфи-
ческим данным, известны для скв. 462 впадины На-
уру (110-130 млн лет), плато Манихики (115-120 млн
лет), Онтонг-Джава (112-120 млн лет), фундамента

островов Лайн (128 млн лет), гор Мид-Пацифик
(117-133 млн лет) (Summary of radiometric ages..,
1987, Петрологические провинции.., 1996). Наиболее
древний возраст (около 180 млн лет), по Г.Дэвидсону
(Davidson, 1992), имеют породы тихоокеанского бас-
сейна Пифагета к востоку от Марианских островов.
Позднетриасовый возраст (K-Ar-метод, 215 млн лет)
определен для анкарамитов и трахитов, драгирован-
ных в основании гайотов западной части Тихого
океана (Петрологические провинции.., 1996).
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ГЛАВА VI

ВЗАИМОСВЯЗЬ ЭВОЛЮЦИИ ФЛЮИДОВ,
ВУЛКАНИЗМА И ОРУДЕНЕНИЯ

Проблема флюидов Земли является ключевой
в решении ряда спорных геологических вопросов, и
она давно волнует исследователей. С учетом извест-
ных данных и своих анализов нами сделана попытка
по составу включений в минералах природных обра-
зований качественно реконструировать состав па-
леофлюидов и проследить характер изменения их
при движении к палеоповерхности, а также показать
роль флюидов как генераторов и проводников маг-
мы. Изучение состава газовой фазы включений в ми-
нералах затруднено тем, что давление и температура
действуют на равновесие газовой смеси флюидов ди-
аметрально противоположно. Если с увеличением
давления в газовой смеси возрастает доля двуатом-
ных молекул (воды, углекислого газа и др.) и идут
процессы окисления водорода и углерода, то с повы-
шением температуры, наоборот, возрастает доля од-
ноатомных молекул (водорода, окиси углерода и
др.). Так, к примеру, в алмазах в составе включений
нередко фиксируется до 30-40% воды и порядка 25-
30% углекислоты от общего количества газовой
фазы при значительном содержании азота (Melton,
Giardini, 1974, 1975). Таким образом, алмаз, образу-
ющийся в очень восстановленных условиях, содер-
жит в вакуолях окисленные формы водорода и угле-
рода. Как отмечено (А.А. Маракушев,1973), соотно-
шения СО2-СО-СН4, Н2О-Н2 - это «призраки», за ко-
торыми не всегда целесообразно гоняться. Более
полную информацию дают анализы, представленные
как в виде соединений, так и пересчитанные на эле-
ментный состав газовой фазы и проверенные расче-
тами газовых равновесий.

Особенно важно проводить пересчет на эле-
ментный состав результаты анализов газовой фазы,
полученных хроматографическим методом с терми-
ческим вскрытием включений в минералах. При на-
гревании минерала неизбежно происходят реакции
между газами и нарушается соотношение различных
соединений, хотя элементный состав включений
практически остается неизменным. Изучая по вклю-
чениям в минералах состав не только постмагмати-
ческих, но и магматических флюидов, необходимо
учитывать наряду с газовой и жидкой фазами также и
твердую фазу, определяя различными методами пол-
ный компонентный состав включений (табл. 31, 32).

Сравнивая состав палеофлюидов вулканичес-
ких зон различных элементов глобальной структуры
- Тихого океана и его обрамления, необходимо учи-
тывать, что в отличие от кристаллизации минералов
на глубине при вулканических явлениях (в припо-
верхностных условиях) флюиды по отношению к

расплаву являются избыточной фазой, выделившей-
ся при снятии давления при продвижении магмы
вверх по колонне.

Данные, прежде всего по газовой фазе, в этом
случае только частично могут быть использованы
для выяснения их роли в процессе петрогенеза и ру-
допереноса. Большей информативностью обладают
газы, законсервированные в кристаллических фазах
в интрателлурический период. Применение совре-
менных методик извлечения таких газов с использо-
ванием газовой хроматографии позволило устано-
вить, что специфика магматизма как в отдельных
блоках Земли, так и в вулканических ареалах обус-
ловлена особенностями флюидного режима, кото-
рый во многом влияет на условия кристаллизации и
состав пород (табл. 33).

Это определяется тем, что газовый режим ока-
зывает существенное влияние на температуру генера-
ции магм и последующую эволюцию расплава, на
перенос рудных компонентов и их отложение в верх-
них горизонтах. Анализ данных по составу газов и
лав из различных зон Азии дает основание считать,
что взаимодействие газовых флюидов и магматичес-
ких расплавов является одним из факторов, контро-
лирующих эволюцию вулканизма и рудообразова-
ния. Влияние флюидов на зарождение и эволюцию
магматических расплавов рассматривалось многими
советскими и зарубежными учеными (Коржинский,
1973; Маракушев, 1979; Matsuo, 1962).

Анализ газов из включений в минералах по-
род базальтоидных формаций структурных элемен-
тов Тихого океана выявил следующие особенности.
В рифтовых зонах в минералах в составе включений
среди газов, помимо воды, которая составляет 80-
90% общего объема флюидов при высоком содержа-
нии углекислого газа, значительную долю составля-
ют восстановленные газы, а среди них преобладает
водород. Пределы колебания составов находятся в
узком интервале величин (табл. 31). Кроме того, для
них характерны очень низкие соотношения K/Na как
в расплавах, так и в солевом составе включений в
стекле (табл. 32). Щелочные оливиновые базальты,
развитые в пределах вулканических островов и океа-
нических вулканических поясов (Гавайская цепь,
Императорские горы и др.) по сравнению с рифтовы-
ми отличаются меньшим содержанием водорода.
Возможно, это связано с окислением флюидов по
мере консолидации структур. Как полагают А.А.
Маракушев и Л.Л. Перчук (1977), это может быть
обусловлено реакциями окисления следующего типа:
СН4 + 0,5 О2 = CO + 2Н2,    Н2 + О = Н2О, СО + 0,5 О2
= СО2.

Колебания состава газов в зависимости от со-
става пород различных групп островов значитель-
ные. Наиболее близки к толеитам рифтовых зон ба-
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зальты островов, расположенных у Восточно-Тихо-
океанского поднятия или вблизи трансформных раз-
ломов (о. Пасхи, Сан-Феликс и др.). Одним из важ-
ных в теоретическом отношении является вопрос о
соотношении толеитовых и щелочных базальтоидов
как в пределах структур Тихого океана, так и вооб-
ще в геологии. Существует много критериев, кото-
рые позволяют выделять их как самостоятельные об-

разования или как связанные между собой. Изучение
флюидного режима пород этих формаций на приме-
ре структур Тихого океана показало различие в со-
держании восстановленных и окисленных газов, что,
возможно, связано с уровнями генерации расплавов.
Но возможен и эффект подкисления или ощелачива-
ния, связанный с флюидно-магматическим взаимо-
действием в магматической колонне. Как показали

Таблица 31. Состав газов в лавах базальтовых формаций Тихого океана, зоны перехода азиатской окраины
(Моисеенко, Сахно, 1982)

Таблица 32. Солевой состав флюидных  включений  в вулканических породах Тихоокеанского пояса

CO2 CO CH4 H2 N2Место взятия, порода
ммоль/кг экв.% ммоль/кг экв.% ммоль/кг экв.% ммоль/кг экв.% ммоль/кг экв.%

Базальты океана
Базальты океанических рифтов 15.98 68.1 2.16 9.2 0.31 1.3 5.0 21.4 - -
Оливиновые базальты
океанических островов

8.60 68.2 1.51 12.0 2.16 17.1 0.33 2.7 - -

Базальты  континента
Щелочной оливиновый базальт 8.02 67.6 2.84 23.9 0.27 2.3 0.64 2.3 0.12 1.0
Толеит 13.04 80.9 2.71 16.8 0.14 0.9 0.22 0.4 - -
Островные дуги
       Малая Курильская
Щелочной базальт 16.46 61.5 20.1 7.5 0.70 2.6 6.46 24.1 1.15 4.3
Толеит 28.42 77.3 2.87 7.8 3.64 9.9 0.85 2.3 1.00 2.7
      Большая Курильская
Базальт (толеит) 77.14 89.4 5.37 6.2 1.20 1.14 2.56 3.0 сл. -
Окраинные моря
     Японское
Базальт 21.87 84.7 2.73 10.6 0.08 0.3 0.12 0.3 0.03 0.1
Щелочной базальт западных
островов (Уллындо, Чукто)

48.60 93.7 1.82 3.5 0.35 0.7 0.86 1.6 0.26 0.5

Меймечит 11.19 68.1 0.37 2.3 0.50 3.0 4.38 26.6 - -

K Na Ca Mg Cl S
Место взятия, порода

ммоль/кг ммоль/кг ммоль/кг ммоль/кг ммоль/кг ммоль/кг

Рифтовые зоны, базальт 0.01 10.26 3.73 1.27 0.67 0.18
Океанические острова, базальт 0.04 0.92 2.11 1.01 0.22 0.40
Континентальные
   Щелочные базальты 0.12 1.70 3.06 3.92 0.27 -
   Толеит 0.08 0.16 1.2 0.71 0.04 -
 Дно окраинных морей
   (Японское), базальт

0.02 1.82 2.6 1.05 0.04 -

Островные дуги
Большая Курильская
   Базальт (толеит)
   Трахибазальт
   Андезит

-
0.20
0.01

26.25
-

26.91

2.93
3.33
2.61

2.72
3.65
1.49

0.73
0.85
0.11

-
0.10
-

Малая Курильская
   Трахибазальт
   Базальт
   Андезит

-
-
-

-
2.12
0.86

4.21
3.6
2.09

1.40
1.49

0.43
0.09
0.12

-
-
-

Континентальные вулканические пояса
Окраинный, липариты 0.13 - 1.59 2.22 - -
Внутренняя зона, андезиты 0.11 - 1.69 1.77 0.53 0.34
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геофизические работы в пределах зоны гавайских
действующих вулканов, такие колонны разогретого
вещества уходят на значительные глубины в ман-
тию, где связываются с основными зонами генера-
ции расплавов. Пульсационное внедрение таких рас-
плавов, возможно, приводит к сложным взаимоот-
ношениям щелочных и толеитовых базальтов (на-
пример, на вулканах Гавайских островов).

Более сложные взаимоотношения вскрывают-
ся в скв. 165 и 169, пробуренных в Центрально-Тихо-
океанской котловине, вблизи поднятия Лайн, где от-
мечаются толеитовые и щелочные разности, часть из
которых, возможно, связана с подводным выветри-
ванием. По микроэлементам, особенно по содержани-
ям Ni, Co и Сr, выделяются щелочные базальты,
встреченные в скв. 170, которые, видимо, можно счи-
тать мантийными, внедрившимися в базальты второ-
го слоя.

Следует кратко остановиться на характере
распределения хлора и фтора. Существуют два уров-
ня их распределения: в глубинных, в условиях ликви-
дусной кристаллизации минералов, и в остаточных

расплавах в близповерхностных камерах. В связи с
этим выделяется несколько типов распределения: а)
высокий уровень фтора по отношению к хлору от
стадии зарождения до извержения толеитовой и суб-
щелочной серий океанических поднятий (Гавайи,
Самоа и т.д.); б) резкое накопление фтора к заключи-
тельным этапам (Фиджи, Таити, Восточно-Тихооке-
анское поднятие); в) хлоридный тип - высокий уро-
вень хлора в первичных и остаточных расплавах (ба-
зальты Галапагосского рифта и др.). Островные
дуги, развитые по периферии океанического бассей-
на, на стыке океанической плиты и зоны перехода,
характеризуются интенсивным полиформационным
вулканизмом. При этом состав базальтов начальных
фаз извержения на двойных дугах, таких как Ку-
рильская, различен, а направление дифференциации
магм Большой и Малой дуг имеет свои особенности.
Малокурильский островодужный комплекс диффе-
ренцирован от толеитов к щелочным базальтам и
трахибазальтам. Эволюция газовой составляющей
лав начинается от сильно восстановленных флюи-
дов, в которых доля водорода равна 24%. Толеиты

Таблица 33. Параметры газового режима в вулканических структурах  океана и островных дуг.

Комплекс,
порода

Н2О,
ммоль/кг

V,
cм3/кг

С/Н С+Н/О СО+Н2/СН4 СО/СО2
F/Cl во

включениях
F/Cl в остаточ-
ных растворах

Океан
Восточно-Тихоокеанское поднятие

Толеит 128.0 278.5 1.70 0.84 21.08 0.03 0.05 2.5
Галапагосский рифт

Толеит 171.0 346.0 2.45 0.75 14.36 0.09 0.11 0.55
Острова Восточно-Тихоокеанского поднятия

Кокос 913.4 1.59 0.98 7.94 0.30 - -
 Пасхи
Толеит 753.2 1.67 0.61 6.81 0.18 - 0.40
Липарит 270.1 821.0 2.01 0.64 15.51 0.45 - 0.90
Гавайи
Толеит 1113.3 3.95 0.79 25.05 0.29 0.99 1.2
Щелочной
базальт

2225.0 1.08 0.51 116.1 - - -

Таити
Базальт 1049.0 6.78 0.63 39.17 0.17 0.21 2.0
Самоа
Щелочной
базальт

566.2 6.15 0.70 100.1 0.70 0.06 0.6

Островные дуги
Малая Курильская

Толеит 983.6 1.61 0.89 24.88 0.02 0.16 2.0
Трахиба-
зальты

2641.0 - - - - 0.02 1.66

Большая Курильская
Толеит 1281.0 17.85 0.55 8.55 0.1 0.07 0.4
Известково-
щелочной
комплекс

4715.9 9.18 0.63 26.54 0.30 0.03 0.7
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последующей фазы сопровождаются повышением
количества окисленных газов (СО2 = 77%, табл.31), а
количество водорода сокращается в несколько раз.
Субщелочные базальты этого комплекса по составу
газов, законсервированных в минералах, близки к
первичным базальтам дна океана. Наиболее щелоч-
ные разности и сиениты резко обогащаются окислен-
ными газами и водой, что способствует дифференци-
ации в малоглубинных камерах. Базальты Большой
Курильской дуги, относимые к глиноземистым ба-
зальтам, отличаются резким увеличением окислен-
ных газов (до 89%). Таким образом, с увеличением
мощности коры и ее консолидированности растет
доля окисленных газов в составе флюидов.

Заслуживает внимания характер эволюции га-
зов в известково-щелочной и толеитовой сериях
Большой Курильской дуги. Породы известково-ще-
лочной серии характеризуются значительно более
высоким уровнем общего объема флюидов, среди ко-
торых преобладают вода и СО2, что отличает их от
более «сухих» толеитовых серий. Как полагают не-
которые исследователи, размещение серий прежде
всего обусловливается мощностью коры, что, воз-
можно, и определяет более окисленный характер
флюидов в известково-щелочной среде. Но данные
по островам средней части дуги (о. Симушир), где
кора имеет субокеаническую мощность, показыва-
ют, что здесь развита серия, для которой характерен
состав газов, близкий к таковому известково-щелоч-
ной серии. Напрашивается вывод, что проявления
известково-щелочной серии прежде всего контроли-
руются составом флюидной фазы и в меньшей степе-
ни - мощностью коры.

Распределение фтора и хлора, изученное на
примере пород различных фаций и формационной
принадлежности, показывает, что на всех уровнях
кристаллизации расплавов выдерживается хлорид-
ный тип (преобладание хлора над фтором в 10 раз и
более). И лишь в некоторых структурах фтор накап-
ливается в поздних кислых калиевых дифференциа-
тах. Для них характерны типы минерализации оло-
вянная, олово-полиметаллическая и др. Натрово-
хлоридная специфика большинства вулкано-экстру-
зивных образований определяет медно-сульфидный
тип оруденения.

В лавах окраинных морей, образование кото-
рых, как было показано выше, связано с процессами
разного порядка, намечаются две группы пород по
составу газов. В базальтах дна Японского моря газы
близки к островодужным, но отличаются низким со-
держанием водорода. По ряду петрохимических, пет-
рографических и геохимических признаков они так-
же аналогичны базальтам островных дуг. А базаль-

ты бассейна Лау (море Фиджи) близки к примитив-
ным толеитам (Karig, 1971). Состав флюидов щелоч-
ных базальтоидов западных островов Японского
моря (Уллындо, Чукто) отличается от состава газов,
закапсулированных в базальтах дна морей, что, ви-
димо, связано с различным их происхождением (см.
табл. 31). На основании геофизических, геологичес-
ких и петрологических данных была предложена мо-
дель формирования коры центральной части дна ок-
раинных морей в результате рифтинга (Karig, 1971;
Сахно, Моисеенко, 1982).

Широкое внедрение термобарогеохимических
исследований в сочетании с термодинамическими
расчетами газовых равновесий и эксперименталь-
ным моделированием позволяет восстановить пер-
вичный флюид.

Попытки реставрации физико-химических ус-
ловий кристаллизации минералов с помощью термо-
динамических расчетов и экспериментальных дан-
ных рассмотрены в работах Н.И.Хитарова (1979),
А.А. Маракушева и Л.Л Перчука (1977), Э.Б Эпель-
баума (1980), Н.С. Никольского (1980) и др. При
этом созданы приемы расчета равновесных концент-
раций газов на основе математического моделирова-
ния в поликомпонентных системах для заданных
температур и давлений (Heald, 1971; Волков, Рузай-
кин, 1974). И все же результаты этих расчетов в боль-
шинстве не удовлетворяют условиям равновесия, ис-
ходя из реальных геологических обстановок. Наибо-
лее удовлетворительными являются принципы моде-
лирования равновесных составов поликомпонент-
ных фаз, изложенные в методике Н.С. Никольского
(1980). Они позволили проверить аналитические
данные по составу газов (полученные при вскрытии
включений в интрателлурических минералах с помо-
щью газовой хроматографии) и отобрать те резуль-
таты, которые удовлетворяли параметрам равнове-
сия Робщ. - t, fO2. При этом предполагалось, что в маг-
матических расплавах газы находятся в равновесии
между собой, а также с жидкими и твердыми фазами.
Следовательно, субликвидусная кристаллизация ми-
неральных фаз в магмах проходила в условиях рав-
новесия с флюидной частью, растворенной в распла-
ве, и, как показывают расчеты, для основных магм,
соответствующих полю устойчивости железа. В
дальнейшем происходит повышение окислительного
потенциала до уровня устойчивости фаялита. Таким
образом, о характере флюидных фаз можно судить
по расчетам с использованием летучести кислорода,
фиксируемой равновесиями с участием минеральных
фаз, а также буферными смесями (Никольский,
1980). Основной вывод, полученный на основе тер-
модинамических расчетов, заключается в том, что
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глубинные флюиды являются восстановленными, ме-
таново-водородными, а кристаллизация глубинных
магматических расплавов происходит в окислитель-
но-восстановительных условиях, соответствующих
буферу железа.

На основании этой методики представляется
возможным определение параметров равновесия га-
зовых смесей по аналитическим данным, а следова-
тельно, решение многих вопросов магматизма. Ана-
лиз такого материала на примере некоторых струк-
тур Тихого океана, зоны перехода и континенталь-
ной окраины показывает, что роль флюидов в маг-
матизме и эволюции является определяющей и имеет
свои отличительные особенности как в каждой из
них, так и в отдельных структурах. Прежде всего об-
ратимся к анализу особенностей вулканогенных об-
разований и эволюции магматизма океанических
структур. Своеобразны породы дна океанов и океа-
нических островов. В континентальных структурах
трудно найти аналоги океанических пород, которые
бы полностью повторяли петролого-геохимические
характеристики последних. Это выражается в соот-
ношениях петрогенных окислов и малых элементов и
поведении редкоземельных элементов, что в какой-
то степени подтверждает глобальную асимметрию
континентальной и океанической частей планеты.
Нечто подобное обнаружено и на Луне, что застав-
ляет предполагать либо изначальную протопланет-
ную асимметрию, либо существенную дифференциа-
цию материала литосферы в начальные периоды раз-
вития Земли. Но существует своеобразие составов
пород для отдельных структур и блоков внутри оке-
ана, что позволяет на фоне общей закономерности
океанических магматических пород выявить специ-
фику эволюции, которая зависит от глубины форми-
рования расплавов и участия в этом процессе глу-
бинных флюидов и последующей дифференциации.
Один из основных вопросов петрологии вулканичес-
ких пород океана - соотношение щелочных и толеи-
товых серий. Этот вопрос затрагивался во многих
работах как советских, так и зарубежных геологов
(Шейнманн, 1976; Маракушев и др., 1979; Энгель,
Энгель, 1968).

Существуют два взаимоисключающих пред-
ставления относительно толеитов и щелочных ба-
зальтов: 1) щелочные базальты являются самостоя-
тельными и более глубинными; 2) щелочные породы
- производные толеитовой магмы. Анализ материа-
лов, полученных при драгировании и бурении дна
океана, показывает, что океанические толеиты сла-
гают обширные пространства структур океаническо-
го дна и представлены своеобразным типом - низко-
калиевыми толеитами. Щелочные базальты извест-

ны только на островных или подводных возвышен-
ностях с более развитой корой. На островах также
развиты толеиты, составляющие большую часть
фундамента, но в отличие от океанических толеитов
они более калиевые и титанистые и характеризуются
несколько иным уровнем редких элементов, что по-
зволяет выделить их в группу островных толеитов.
Толеиты этой группы по составу значительно варьи-
руют, отличаются прежде всего содержанием калия и
титана. Более того, устанавливается корреляционная
зависимость между содержанием этих окислов и глу-
бинным строением, особенно мощностью коры (ба-
зальтового слоя). Таким образом, среди островных
толеитов трудно выделить дискретные группы.

Щелочные базальты слагают самостоятель-
ную серию, отличающуюся от островных и океани-
ческих толеитов по составу как петрогенных окис-
лов, так и малых элементов. Особенно это касается
поведения таких элементов, как Rb, Cs, Sr, Ba, La, К,
Ti, Zr, Nb, V, и характера их накопления в процессе
эволюции. Так, неоднократно отмечалось различное
поведение Rb, Сr, Sr, Ba и других элементов в толеи-
товых и щелочных базальтах, что особенно проявля-
ется в отношениях K/Rb, Sr/Ba и т.д. (Gast, 1965;
Hart, 1971).

Если подойти с позиции самостоятельности
толеитовой и щелочной магм как производных раз-
ноглубинных зон генерации, то многие особенности
состава и характера распределения этих элементов в
толеитовых и щелочных магмах легко объяснить,
учитывая влияние потока глубинных флюидов, на
роль которых в петрогенезисе магматических рас-
плавов указывали Д.С. Коржинский (1959), А.А. Ма-
ракушев (1979) и др. Высокая восстановленность
глубинного флюида, состоящего в основном из водо-
рода и углерода, способствует выщелачиванию из
пород мантии элементов, обладающих в кислотно-
основном ряду согласно принципу кислотно-основ-
ного взаимодействия более щелочными свойствами.
Глубинные флюиды и расплавы экстрагируют более
щелочные элементы и обогащаются ими. В связи с
этим при возрастании глубины экстракция таких
элементов, как рубидия по отношению к калию, це-
зия по отношению к рубидию, бария по отношению
к стронцию возрастает, что отмечается в щелочных
базальтах; в толеитах - обратные соотношения.

В более глубинных породах одновременно
возрастает роль тугоплавких элементов (Mn, Сr, Ni,
Co), но соотношение тугоплавких и легкоплавких
элементов сдвигается в сторону легкоплавких (Ti, V
и т.д.). Это соответствует механизму селективного
плавления. Согласно нашим данным, на основе тер-
модинамических расчетов устанавливается, что пер-
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вичный флюид имел существенно водородно-мета-
новый состав при весьма низкой фугитивности кис-
лорода (lg fO2 = 12-16), высоких температуре (t =
1250-1340°С) и давлении. Объем флюидной фазы в
океанических базальтах весьма мал. Объем флюид-
ной фазы в расплаве возрастает в 2 и более раза от
толеитов океанического дна к островным толеитам и
щелочным базальтам (табл. 33).

Обогащение остаточных расплавов в проме-
жуточных очагах флюидами, среди которых появля-
ется вода в значительных количествах, а также фтор,
приводит к ликвационным явлениям. Так, на o. Пас-
хи кислые обсидианы (комендиты) в экструзивных
фациях обогащены фтором и водой, обладают рас-
слоением, а по характеру распределения микроэле-
ментов и тугоплавких окислов (MgО = 0,1) они явля-
ются «рафинированными» кислыми расплавами -
производными первичной толеитовой магмы.

Показателем глубинности магм являются ве-
личина связи и положительные корреляционные со-
отношения K/Ti, K/Ni, К/Со, К/Сr и другие, для ко-
торых с глубиной такие связи усиливаются. Анализ
таких данных показывает, что наиболее высокой
коррелятивной связью отличаются щелочные лавы
о. Таити. В меньшей степени это характерно для ще-
лочных пород Гавайских островов, еще в меньшей
степени - для базальтов островов Восточно-Тихооке-
анского поднятия, а в рифтовых долинах и океани-
ческих толеитах дна океана проявлено весьма слабо.

Резюмируя все изложенное по океаническому
вулканизму, можно сделать следующие выводы: а)
особенности состава базальтоидов структурных эле-
ментов океана определяются глубиной генерации,
стимулируемой потоком сквозьмагматических флю-
идов, которые экстрагируют элементы на различных
уровнях в мантии, не свойственные ей (некогерент-
ные: К, Rb, Sr, Ва и др.), и обогащают расплавы; б)
наименее глубинными и более «сухими» являются
океанические толеиты (генерация островных толеи-
тов, а тем более щелочных базальтоидов проходила
при больших глубинах и флюидном потоке); в) уве-
личение мощности коры, особенно под островными
системами в океанах, сопровождается появлением
промежуточных очагов при вулканических процес-
сах, в которых происходит накопление флюидов, их
окисление и дифференциация.

Степень дифференцированности находится в
прямой зависимости от состава и количества флюи-
дов. Резкое увеличение их к заключительным этапам
формирования структур приводит к появлению диф-
ференцированных серий, как на о. Пасхи (оливино-
вые толеиты - гавайиты - муджиериты - бенмореиты
- трахиты и риолитовые стекла), или толеитовой се-
рии островов Гавайи (толеитовые  базальт-ислан-
дит-риодациты), или щелочных - натрового или ка-

лиевого направления (острова Гавайи, Таити, Са-
моа, Пасхи).

Кислые дифференциаты толеитовой и щелоч-
ной серий, как правило, занимают небольшие объе-
мы. С ними связаны зоны изменения и переработки
пород гидротермальными растворами. В океаничес-
ких структурах неизвестны сколько-нибудь замет-
ные рудопроявления, но наличие горячих рудонос-
ных рассолов вдоль активных зон вулканизма, обна-
руженных во многих районах дна океана и приуро-
ченных к долгоживущим тектоническим и вулкани-
ческим центрам, показывает возможность образова-
ния рудных залежей только в тех структурах, для ко-
торых характерен длительный и устойчивый вулка-
нический процесс, сопровождаемый устойчивым
флюидным потоком и глубокой дифференциацией.

Возможно, что приуроченность скоплений бо-
гатых рудными элементами конкреций к трансформ-
ным разломам связана с выносом на океаническое
дно рудных эманаций гидротермами из магматичес-
ких резервуаров, сосредоточенных вдоль этих разло-
мов. Но создание рудно-магматических долгоживу-
щих систем в пределах тонкой океанической коры
представляется весьма редким явлением. Они возни-
кают там, где существует долгоживущая магматичес-
кая система, связанная с зоной разломов, уходящей
глубоко в мантию, вдоль которой проходит цирку-
ляция флюидов.

Островодужные системы, представляющие со-
бой границы континентального и океанического
блоков, характеризуются иным составом продуктов
и интенсивностью вулканических процессов. Прежде
всего, резко возрастает газовая фаза при вулканиз-
ме, что приводит к катастрофическим извержениям
глубинных расплавов. Коэффициент эксплозивнос-
ти, который отражает степень участия флюидов при
извержениях, наглядно иллюстрирует влияние газов
при островодужном вулканизме. Если в океаничес-
ких бассейнах коэффициент эксплозивности не более
3%, в платформенных извержениях около 17%, то в
островодужных он возрастает до 95% (Ритман, 1963).
В островных дугах эксплозивность возрастает вслед-
ствие более высокого флюидного потока, хотя на-
чальные стадии формирования вулканитов, как пра-
вило, отличаются небольшой ролью флюидов.

Сравнение островодужных толеитов с океани-
ческими показывает глубокие различия между ними.
Для островодужных толеитов характерны низкие
уровни сидерофильных элементов, низкие калие-
вость, щелочность, титанистость, высокая глинозе-
мистость. Появление известково-щелочной серии, в
которой доминируют андезиты, (наряду с петрогео-
химическими особенностями, а также флюидным ре-
жимом) позволяет предполагать другой механизм их
формирования. Однако в составе серии имеются вул-
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каниты основного состава, отличающиеся более вы-
сокими концентрациями сидерофильных элементов
(особенно хрома). Таким образом, можно предпола-
гать, что существуют разные уровни генерации ос-
новных расплавов.

Особое место в вопросе о происхождении вул-
канитов островных дуг занимают андезиты. Для
объяснения их генезиса привлекается несколько меха-
низмов: кристаллизационной дифференциации, асси-
миляции корового материала, подкорового выплав-
ления (Горшков, 1967; Green, Ringwood, 1968;
Kushiro, 1972). Надо отметить, что ни одна из точек
зрения удовлетворительно не объясняет геологичес-
кие и петрогеохимические особенности андезитов ос-
тровных дуг. Известково-щелочные серии часто име-
ют сложные взаимоотношения с толеитами, но в от-
личие от последних они характеризуются повышен-
ным количеством флюидов и высокой эксплозивнос-
тью. Анализ распределения этой серии относительно
глубинного строения и мощности коры на примере
Курильской, Алеутской и других дуг показывает,
что нет определенной взаимосвязи между мощнос-
тью коры и развитием известково-щелочной серии в
островодужных поясах. Изменяющийся как по соста-
ву, так и по объему флюидный поток контролирует
толеитовую и известково-щелочную тенденции маг-
матических расплавов. Часто проявляющаяся «толе-
итовая» направленность дифференциации в извест-
ково-щелочных сериях определяется высокой долей
восстановленных флюидов. Увеличение количества
окисленных газов, и особенно воды, изменяет харак-
тер эволюции расплавов. Это отражается и в мине-
ральном составе (появление большого количества
пироксеновых разностей с магнетитом).

Концентрация в магнетитах таких микроэле-
ментов, как ванадий и титан, и их соотношения с
окислами железа определяются фугитивностью кисло-
рода. Она наибольшая в «обводненных» андезитах и
дацитах известково-щелочной серии. Как показали
результаты анализа газов в породах островных дуг,
состав газов и его объем колеблются в значительных
пределах. Это относится к соотношению окисленных
и восстановленных газов в минеральных фазах раз-
личных стадий кристаллизации. На основе предвари-
тельных термодинамических расчетов по малочислен-
ным аналитическим данным можно считать, что ос-
нову флюидного потока составляли прежде всего во-
дород, метан и, видимо, сера. Окисление их проходи-
ло на различных уровнях, что оказывало существен-
ное влияние на эволюцию расплава.

Сложное динамическое равновесие между
флюидом и расплавом, а также пульсационный ха-
рактер проявления газового режима определили, с
одной стороны, сложные взаимоотношения серий, а
с другой - общий петрохимический профиль, свой-

ственный островодужным сериям, прежде всего их
низкие калиевость и титанистость, являющиеся, ви-
димо, следствием не малоглубинного генезиса, а вы-
сокой динамичности первичного флюида и большо-
го потока, вынесшего калий, титан и другие компо-
ненты за пределы магматических резервуаров. Воз-
можно и другое объяснение этого явления: высокая
степень окисления первичного флюида (водорода)
до воды, которая в данном случае уже является ще-
лочным компонентом, обусловливающим экстрак-
цию из пород фундамента кремнезема. О значитель-
ных объемах флюидного потока, сопровождающего
андезитовый вулканизм в островных дугах, говорят
результаты газового анализа (табл. 33), а также ог-
ромные массы пирокластического материала. Появ-
ление больших объемов андезитов, видимо, явилось
следствием флюидно-магматического взаимодей-
ствия, при котором первичный базальтовый расплав
обогащался кремнеземом и щелочами, привнесенны-
ми флюидами. Кислый вулканизм как самостоятель-
ная фаза в островодужных поясах, как правило, от-
сутствует или выражен небольшими объемами: экст-
рузиями, пирокластическими потоками, пемзовыми
образованиями и игнимбритами «малых объемов».
При этом они несут признаки дифференциатов ба-
зальтовой магмы, что выражается в петрохимичес-
ком, минералогическом составе и характере распре-
деления микроэлементов.

В островодужных поясах, особенно в «зрелых»
дугах, формируются магматогенно-рудные системы,
представляющие собой долгоживущие магматичес-
кие очаги с глубокой дифференциацией и проявлени-
ями экструзивных фаций кислого состава, вдоль ко-
торых проходила длительная циркуляция флюидов и
гидротерм. В пределах таких систем формируются
месторождения. В континентальной окраине наибо-
лее широко проявлена известково-щелочная серия с
высокой эксплозивностью извержений (до 95-99%).
Количество флюидов в породах континентальных
поясов по сравнению с океаническими и островодуж-
ными поясами возрастает на порядок.

Безусловно, проблема происхождения кислых
расплавов - одна из самых сложных. Сейчас все
больше появляется сторонников более глубинного
генезиса кислых магм, однако непосредственное
выплавление кислых расплавов из мантии вряд ли
возможно. Для этого, согласно данным И. Куширо
(1972), необходимо высокое давление воды, что
трудно предполагать на основании данных совре-
менных экспериментов. По результатам наших ис-
следований включений в минералах ультраосновных
пород, содержание воды значительно меньше 1%.

Повышение уровня воды, отмечаемое для не-
которых минералов из ксенолитов, очевидно, объяс-



111Взаимосвязь эволюции флюидов, вулканизма и оруденения

няется заимствованием из вмещающих базальтов
при их транспортировке.

Вместе с тем, при переходе от океана к струк-
турам островных дуг и, в большей степени, к окраин-
ным поясам количество флюидной фазы (особенно
воды) в породах возрастает в кислых расплавах.
Процесс обогащения летучими и водой кислых диф-
ференциатов характерен и для океанических форма-
ций, бедных газовой составляющей. Резкое обогаще-
ние их летучими и водой, а также хлором и особенно
фтором по сравнению с базальтами приводит к появ-
лению ликвационных структур в экструзиях. Тем не
менее, этот процесс является не настолько резким по
сравнению с островодужными дифференциатами, где
объем их в общем балансе весьма значителен. Еще бо-
лее резкое обогащение расплавов летучими отмечает-
ся для континентальных окраин. Так, в вулканитах
окраинно-материковых поясов возрастание флюид-
ной фазы, и особенно воды, имеет скачкообразный
характер. Этот фактор резкой перенасыщенности рас-
плавов флюидами отражает появление больших масс
кислых расплавов, представляющих собой «флюид-
порфировые» комплексы или игнимбриты «больших
объемов». Высокая калиевость, накопление таких ле-
тучих, как фтор и хлор в экструзивных фациях и по-
вышенный уровень некоторых рудных элементов оп-
ределяют металлогеническую специализацию. Харак-
терно, что и гидротермальный режим наследует об-
щую закономерность магматической стадии эволю-
ции комплекса. На примере некоторых комплексов
(богопольского и самаргинского) прослеживается об-
щий характер зональности пояса: в восточных струк-
турах для основных вулканитов характерен более уг-
леродистый и окисленный флюид, для западных - бо-
лее кремнекислый состав, а отношение С/Н сдвигает-
ся к водородному и менее окисленному типу, что оп-
ределяет толеитовую тенденцию, т.е. наличие более
железистых разностей минералов, а также устойчи-
вость муассанита и графита.

Инверсия флюидов в отдельных структурах
определяет появление ультракислых и ультракалие-
вых липаритов с высоким отношением F/CI, особен-
но в экструзивных фациях с явлениями ликвацион-
ного расслоения. Высокие концентрации фтора и не-
которых рудных элементов определяют металлоге-
ническую специализацию этих структур. Как прави-
ло, эти комплексы развиты в центральной части сво-
довых поднятий и куполов, что согласуется с общей
тенденцией - приуроченностью к ним высокотемпе-
ратурных типов рудной минерализации олова (квар-
цевый тип и т.д.). Следует заметить, что в структурах
(например, Шандуйской), в которых флюидный ре-
жим не был интенсивным, рудная минерализация от-
сутствует.

Металлогеническая специализация магмато-
генных комплексов зависит не только от флюидного
режима, но и от геохимической специализации фун-
дамента и мантии.

По данным, основанным на изучении глубин-
ных ксенолитов (Сахно и др., 1971; Моисеенко, Сах-
но, 2000), установлено, что существует латеральная
неоднородность в составе мантии. Это подчеркива-
ется распределением микроэлементов в составе поро-
дообразующих минералов. Для пород мантии зоны
перехода (в сравнении с общепланетарным кларком)
характерны повышенные содержания меди, олова,
свинца, цинка, серебра, бора и т.д. Безусловно, суще-
ствует связь между высокими содержаниями микро-
элементов в мантии и магматических породах, слага-
ющих вулканические пояса. Анализ данных по рас-
пределению элементов, особенно рудного профиля
(Sn, Mo, Pb, Zn, Сu и т.д.), показывает, что почти все
вулканогенные формации континентальной окраи-
ны Северо-Восточной Азии характеризуются повы-
шенными (против кларкового) содержаниями олова,
бора, свинца, серебра, т.е. элементов, являющихся
типоморфными для этой части Тихоокеанского по-
яса. Это свойственно и американской части, что на-
ходит подтверждение в виде многочисленных место-
рождений Северной и Южной Америки в вулкано-
генных формациях, близких по составу и времени
формирования. Для всей структуры в целом вырисо-
вывается определенный металлогенический про-
филь. Однако даже в пределах отдельных вулкани-
ческих поясов намечается зависимость содержаний
рудных элементов в породах от конецентрации в них
газов и соотношения щелочей. Таким образом, ще-
лочность магматических пород, содержание в них
рудных компонентов и газонасыщенность минера-
лов тесно взаимосвязаны. Следует заметить, что, как
отмечают Л.Н. Когарко (1972) и другие исследовате-
ли, наиболее высокие содержания воды, хлора, фто-
ра, серы и углекислоты характерны именно для по-
род повышенной щелочности. Известно, что раство-
римость воды в силикатных и алюмосиликатных
расплавах увеличивается с ростом мольных долей
щелочных катионов (Когарко, 1972). Наиболее вы-
сокие содержания фтора, хлора и серы характерны
для сиенитов и нефелиновых сиенитов, а карбонати-
ты (ультраосновная щелочная формация) концент-
рируют огромное количество углекислоты. Способ-
ность щелочных магм накапливать повышенное ко-
личество летучих компонентов и удерживать их до
самых поздних стадий дифференциации отмечали
многие исследователи (Коржинский, 1968; Мараку-
шев, 1973). В свою очередь, такие летучие, как фтор,
хлор, сера, углекислота, способны экстрагировать
рудные компоненты из пород. Уже отмечалось, что
наблюдаются значительные колебания уровня газо-
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вых фаз от структуры к структуре, что приводит к
появлению более высокотемпературных комплексов
в отдельных структурах.

Анализ размещения рудных месторождений в
вулканических поясах американской и азиатской ча-
стей Тихоокеанского пояса показывает, что боль-
шинство из них сосредоточено в купольных и сводо-
вых структурах, где долгий период сохранялись ус-
ловия «закрытости» флюидно-магматической систе-
мы, способствующей глубокой «проработке и про-
парке» всей магматической колонны. Это создает оп-
тимальные условия для экстракции рудных элемен-
тов, переноса и отложения их в верхних горизонтах.

Условия открытой системы вызывают экспло-
зивный, скоротечный вулканизм, часто сопровожда-
емый извержениями ареального типа и формирова-
нием протяженных игнимбритовых полей больших
объемов. При эксплозивном вулканизме, развиваю-
щемся в условиях растяжения, чаще всего нет благо-
приятных условий для концентрации значительных
количеств рудного вещества. Видимо поэтому основ-
ные рудные узлы, связанные с определенными вулка-
ническими комплексами в Восточно-Сихотэ-Алинс-
ком поясе, так же как и в других поясах, тяготеют к
тыловым частям, где формируются купольные и сво-
довые поднятия (Журавлевский, Арму-Иманский и
др.), а вулканические структуры на Американском
побережье, формировавшиеся в условиях сжатия,
имеют весьма высокую перспективность.

Для образования крупных скоплений ценных
компонентов важное значение имеет также состав
пород, в которых развивается промежуточный маг-
матический очаг, и состав пород, вмещающих руд-
ные залежи. На Американском побережье это эвгео-
синклинальные комплексы с мощными толщами
карбонатных пород, при ассимиляции или метамор-
физме которых выделяются огромные количества
двуокиси углерода, являющиеся основным компо-
нентом газовой фазы подавляющего количества гид-
ротермальных флюидов. Здесь необходимо отме-
тить, что соединения углерода играют большую
роль в транспорте рудных элементов, а углерод - эле-
мент с переменной валентностью - чаще всего опре-
деляет величину окислительно-восстановительного
потенциала минералообразующего раствора. В от-
личие от американского в азиатском секторе Тихо-
океанского подвижного пояса больше развиты мио-
геосинклинальные терригенные толщи с редкими
биогермами. Вследствие этого перспективны на по-
иски некоторых полезных ископаемых при благо-
приятных геологических и геохимических факторах
в структурах вулканогенного пояса Сихотэ-Алиня
блоки фундамента с биогермами в вулкано-куполь-
ных структурах и сводовых поднятиях.

Вулканизм обеих ветвей Тихоокеанского под-
вижного кольца имеет много общего: как на Азиатс-
ком, так и на Американском континенте установле-
ны одни и те же формации с одинаковым порядком
их чередования. В обеих ветвях пояса проявляется
сходная последовательность смены базальтоидных
накоплений салическими и щелочно-салическими.

Однако различен переход от океана к конти-
ненту в западном и восточном сегментах Тихого оке-
ана, неодинакова мощность земной коры и различ-
ны условия господствующих деформаций на Азиатс-
ком и Американском континентах. Видимо, в связи с
этим на западном побережье Америки роль кислого
вулканизма более высокая и более интенсивно про-
явлена рудная минерализация. Как к западу, так и к
востоку от подвижных поясов Тихого океана после-
довательно увеличивается мощность земной коры,
возрастает насыщенность пород кремнекислотой и
повышается роль калия в составе щелочей. Мы неод-
нократно отмечали, что постмагматические флюиды
наследуют черты флюидов магматической стадии
(Моисеенко, 1977; Моисеенко, Малахов, 1979;Мои-
сеенко, Сахно, 1980), поэтому металлогеническая зо-
нальность Тихоокеанского пояса определяется изме-
нением в направлении от океана к континенту соста-
ва флюидов. Так, флюиды вулканитов некоторых
океанических островов и в особенности побережья
Американского континента, а также островных дуг
характеризуются преобладанием в группе катионов
натрия и в группе анионов - соединений серы. Этими
флюидами формируются многочисленные месторож-
дения меди, которая имеет теснейшее химическое
сродство с серой. Металлогения островодужных сис-
тем, где господствует андезитовый магматизм, ха-
рактеризуется широким развитием месторождений
серы и алунитов. Окраинным поясам более свой-
ственна золото-серебряная минерализация, сформи-
рованная гидротермами с дефицитом серы, преобла-
данием бикарбонат-иона в группе анионов и замет-
но возросшим количеством калия в группе катионов.
От океана к континенту, от глубоких горизонтов к
поверхности, во флюидах возрастает роль калия и
меняется характер рудной минерализации. Во вне-
шних зонах Тихоокеанского металлогенического по-
яса широко проявлены калиевые гранитоиды и ассо-
циирующая с ними оловянная минерализация.

В однотипных вулкано-плутонических ассоци-
ациях, принадлежащих к единым формационным си-
стемам, тенденция нарастания щелочности просмат-
ривается в направлении не только от океана к конти-
ненту, но и от осевых частей активных зон к перифе-
рии, а по вертикали - от ранних образований к по-
здним. Прежде всего в связи с этим наряду с глобаль-
ной металлогенической зональностью проявлена и
региональная металлогеническая зональность, когда
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в осевых частях вулканогенов, так же как и во внут-
ренней мегазоне Тихоокеанского подвижного пояса,
где превалируют флюиды серно-натриевого типа,
наиболее широко проявлены месторождения серы,
медных колчеданов, золота и полиметаллических
сульфидных месторождений. По периферии вулкано-
генов, так же как и во внешней мегазоне Тихоокеан-
ского подвижного пояса, проявлено золото-серебря-
ное, вольфрамовое и оловянное оруденение, сформи-
рованное флюидами, обогащенными бикарбонат-
ионом, хлором, фтором и калием в группе катионов.

Влияние щелочных элементов на перенос и от-
ложение рудного вещества трудно переоценить.
Вследствие высокой способности к окислению ще-
лочные металлы никогда не встречаются в природе в
свободном состоянии. Как показали многочислен-
ные исследования, современные гидротермы на-
столько обогащены натрием и калием, что концент-
рации их иногда достигают пределов растворимости
в водных растворах. Щелочные элементы являются
основными элементами, образующими комплексы, и
играют большую роль в транспортировке рудных
компонентов. Перед отложением руд или почти од-
новременно с процессом рудообразования обычно
широко проявлены процессы кремнекислотного ме-
тасоматоза и развития полей гидротермально изме-
ненных пород, протекающие с активным участием
щелочных и щелочноземельных элементов. В резуль-
тате этих процессов часть щелочей и значительное
количество воды связываются в минералах, и, таким
образом, гидротермальная система обедняется во-
дой. Все это приводит к нарушению равновесия сис-
темы, разрушению комплексов и отложению продук-
тивных минералов.

Поля гидротермально измененных пород чаще
всего представлены зонами и ореолами калишпати-
зации, пропилитизации, адуляризации, аргиллиза-
ции, гидрослюдизации, окварцевания, сульфидиза-
ции и карбонатизации пород. В вулканогенных по-
ясах также широко развиты метасоматические квар-
циты и вторичные кварциты. При этом четко про-
сматривается приуроченность различных гидротер-
мально измененных пород и сопутствующего им
оруденения к определенным вулканическим образо-
ваниям. Так, ортоклазовые метосоматиты и приуро-
ченные к ним медно-молибденовые руды ассоцииру-
ют с основными вулканитами, обычно картируются
в нижних частях разреза. Вверх по разрезу в вулка-
нитах среднеосновного состава развиваются мощ-
ные зоны пропилитизации и ассоциирующее с ними
золотое оруденение, а с субвулканическими телами
среднего и умеренно кислого состава связаны вто-
ричные кварциты, в которых локализуются сурьмя-

но-ртутные и серосодержащие рудные тела. Таким
образом, вулканизм, гидротермальные изменения
пород и рудоотложение - процессы различные, но
тесно взаимосвязанные потоком вещества и энергии,
поступающим из мантии Земли. Именно влияние
глобальных процессов, а не вулканизм и рудообра-
зование определяет геологическое и металлогеничес-
кое сходство субаэральных вулканических поясов и
зон Тихоокеанского  подвижного пояса, несмотря на
то, что сами зоны приурочены к различным геотек-
тоническим провинциям, отличаются возрастом,
мощностью и составом вулканогенных образований.
Общность субаэральных вулканических поясов и зон
в металлогенетическом плане определяется широким
развитием в их пределах медно-молибденовой, поли-
металлической, золотой, золото-серебряной, сереб-
ряной, оловянной, вольфрамовой и ртутно-сурьмя-
ной минерализации.

Внутренние и внешние островные дуги имеют
черты отличия субаэрального от субаквального вул-
канизма и металлогении. Г.М. Власов и др. (1978) от-
мечают, что на данной стадии формирования вне-
шних островных дуг с базальтовым субстратом ассо-
циируют месторождения хрома, платины и меди, а
по мере роста коры переходного типа образуются
спилито-кератофировые формации с колчеданными
и колчеданно-полиметаллическими рудами. Интру-
зивные серии внутренних дуг в отличие от внешних
дуг представлены габбро-плагиогранитной ассоциа-
цией с широким развитием гидротермально изменен-
ных пород, объединяемых в специфическую форма-
цию «зеленых» туфов, в которых широко проявлена
колчеданно-полиметаллическая минерализация. Как
полагает X. Куно (1970), наибольшей потенциальной
рудоносностью характеризуются известково-щелоч-
ные (двупироксеновые или гиперстеновые) серии по-
род, отличающиеся высоким содержанием флюидов.
В островодужных системах широко проявлены руды
типа куроко, представляющие собой стратиформные
полиметаллические залежи, генетически связанные с
подводным кислым вулканизмом неогенового возра-
ста. В.И. Смирнов (1964), развивая теорию А.Н. За-
варицкого (1946), считает, что наиболее многочис-
ленные вулканогенные месторождения сформирова-
лись в доорогеновый этап развития эвгеосинклина-
лей и приурочены к вулканическим трогам. Среди
месторождений этой группы наиболее широко про-
явлены колчеданные и колчеданно-полиметалличес-
кие проявления, установлена тесная связь колчедан-
ных руд с подводными излияниями вулканитов спи-
лит-кератофировой и диабаз-альбитофировой (ба-
зальт-липаритовой) формаций ранних стадий разви-
тия эвгеосинклиналей. Он полагает, что главная мас-
са колчеданов накапливалась в конце вулканических
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циклов, в период излияния наиболее кислых по со-
ставу лав, сменяющийся периодом длительной газо-
гидротермальной поствулканической деятельности.
Выходившие на морское дно газогидротермы фор-
мировали согласные эксгаляционно-осадочные руд-
ные залежи в западинах дна, где возникали застой-
ные явления, в это же время на путях движения ра-
створов формировались рудные скопления, отвечаю-
щие преимущественно субвулканическому уровню.
В.И. Смирновым выявлены особенности вулкано-
генно-осадочных колчеданных месторождений и
разработаны критерии их отличия от субвулканичес-
ких месторождений. Среди главнейших тектоничес-
ких структур Мирового океана В.И. Смирнов счита-
ет перспективными на эндогенную рудоносность
только островные дуги, вдоль которых вытянуты
зоны Заварицкого-Беньофа, которые отчленяют
ложе Тихого океана от материка Азии. Вместе с тем,
по мере развития океанологических исследований
накапливается все больше данных, подтверждающих
высказывания многих исследователей о чрезвычайно
больших запасах ценных компонентов, сконцентри-
рованных в железо-марганцевых конкрециях, кото-
рые широко распространены на дне океанов. В желе-
зо-марганцевых конкрециях содержится более 30 хи-
мических элементов, среди которых такие ценные,
как медь, никель, кобальт, марганец и др. Например,
запасы никеля оцениваются в 3-20 млрд т, кобальта -
в 1-10, а меди - в 2-10 млрд т. Из 13 известных в Ми-
ровом океане полей распространения железо-мар-
ганцевых конкреций 8 расположено в Тихом океане.
Здесь самые богатые по содержанию ценных компо-
нентов и наиболее густо покрывающие поверхность
(30-50%) дна океана конкреции известны в зоне меж-
ду трансформными разломами Кларион и Клиппер-
тон и вдоль Восточно-Тихоокеанского рифта. Извес-
тно несколько точек зрения на генезис железо-мар-
ганцевых конкреций. Большинство исследователей
относят их к экзогенным образованиям. Однако,
принимая во внимание данные изучения радиоген-
ных изотопов в конкрециях, подтвердившие их эндо-
генный источник и приуроченность наиболее бога-
тых и крупных полей железо-марганцевых конкре-
ций к великим океаническим разломам, М.И. Ицик-
сон (1974) считал, что они сформировались при су-
щественной роли привноса рудного вещества в ре-
зультате подводной дегазации вулканических терм и
сходных эндогенных процессов.

В пределах срединных океанических хребтов
установлена современная гидротермальная деятель-
ность. Так, 70-м рейсом «Гломара Челленджера»
изучался современный гидротермальный процесс в
Тихом океане в районе Галапагосских островов.
Здесь ранее обнаружены гидротермальные струи и в

морской воде установлены повышенные содержания
марганца, а на дне моря вдоль оси рифта выявлены
холмообразные структуры, названные гидротер-
мальными куполами. В результате исследований 70-
го рейса «Гломара Челленджера» установлено, что
гидротермальные купола формируются в результате
переработки пелагических кремнисто-карбонатных
илов глубинными растворами, поступающими через
зоны нарушений в фундаменты и привносящими
марганец, железо и кремнезем.

Интересный материал накоплен по горячим
минерализованным растворам и осадкам впадин
Красного моря, представляющего собой рифтовый
трог в ранней стадии развития. В этом троге в совре-
менный период происходит формирование страти-
формной рудной залежи. Здесь в осадках содержание
окислов железа достигает 67%, марганца - до 35%,
цинка - до 12% и меди - до 4,5%. Не рассматривая
противоречивые точки зрения об источнике рудного
вещества в этих осадках, следует только отметить,
что Г. Фор и Л. Джонс (1974) установили низкие зна-
чения 87Sr/86Sr в рассолах по сравнению с нормальной
водой Красного моря. Дж. Бишофф на основании де-
тального изучения минералогии осадков Красного
моря высказал предположение о вулканогенно-гид-
ротермальном происхождении рудного вещества. В
связи с этой точкой зрения уместно напомнить, что
вблизи Аденского пролива, разделяющего Африкан-
скую и Азиатскую плиты земной коры, в Данальской
впадине 8 ноября 1978 г. началось мощное изверже-
ние вулкана Ардукоба с излиянием базальтовой
лавы. Этот вулкан находился в состоянии покоя по-
рядка 3 тыс. лет. Установленные в океанических
рифтах и рифтовых трогах или вблизи них очаги со-
временного поступления гидротерм и образования
рудных залежей приурочены либо к зонам повышен-
ной сейсмической активности с проявлением совре-
менного вулканизма, либо к мобильным участкам с
недавно прекратившейся вулканической деятельнос-
тью. В рассолах Красного моря, в гидротермальных
растворах очагов, приуроченных к срединно-океани-
ческим хребтам, и особенно в железо-марганцевых
конкрециях, выстилающих значительные участки
дна Мирового океана, сконцентрированы элементы,
типичные для базальтоидной магмы (железо, марга-
нец, никель, кобальт, медь). На стыке океана с кон-
тинентом во внешних островных дугах в ранние ста-
дии их формирования с базальтоидным субстратом
ассоциируют месторождения хрома, платины и меди.
В направлении от океана к континенту увеличивает-
ся мощность коры, возрастает глубина формирова-
ния магматических очагов, изменяется состав магмы,
а также состав флюида, находящегося в равновесии с
расплавом. Гидротермальные флюиды наследуют
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основные особенности магматических флюидов и в
конечном счете определяют металлогеническую зо-
нальность.

Изменение металлогенической нагрузки при
переходе от океанов к континенту просматривается
на примере рифтов. В пользу единых планетарных
структур рифтообразования говорят не только изве-
стные геологические данные (Грачев, 1977), но и
факты непосредственного перехода материковых
рифтовых структур в океанические (Калифорнийс-
кий залив, Красное море и др.). В то же время, вдоль
континентальных рифтов по сравнению с океаничес-
кими наблюдаются иные месторождения полезных
ископаемых. Здесь сильно насыщенные двуокисью
углерода, высоко дифференцированные щелочные

интрузии ультраосновного состава сопровождаются
карбонатитами и ассоциирующими с ними место-
рождениями тантала, ниобия, редких земель, апати-
та и флогопита. К континентальным рифтам при-
урочены цепочки кимберлитов и генетически связан-
ных с ними месторождений алмазов. Кимберлиты и
алмазы формировались флюидами с повышенным
содержанием водорода, азота и окиси углерода. Та-
ким образом, магматизм и металлогения в океане,
зоне перехода и на континентах имеют свои индиви-
дуальные черты, но общие их особенности и направ-
ленная глобальная эволюция флюидов, вулканизма
и рудообразования связаны с потоком вещества и
энергии из недр Земли.
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ГЛАВА VII

 РУДОНОСНОСТЬ МАГМАТИЧЕСКИХ
КОМПЛЕКСОВ ТИХОГО ОКЕАНА

К наиболее крупным открытиям последних де-
сятилетий ХХ века относится выявление рудоносно-
сти Мирового океана (рис. 71). Это открытие корен-
ным образом изменило самые общие представления
о Земле, рудоносные формации которой до недавне-
го времени связывались исключительно с континен-
тальными массивами. В наибольшей мере это отно-
сится и к Тихому океану, особенно богатому, как
оказалось, океаническими рудопроявлениями Cu,
Zn, Ag, Au, Fe-Mn, P и др., тогда как перспективы
рудоносности ранее традиционно ограничивались
его складчатым обрамлением (рис. 72), так называе-
мым Тихоокеанским подвижным рудным поясом.
Однако и в этом поясе прослеживается влияние на
рудоносность собственно океанической базитовой
структуры, которое отражается в общей его зональ-
ности (Смирнов, 1946). Она выражается распростра-

нением во внешней сиалической зоне преимуще-
ственно оловянных месторождений, а во внутренней
мафической зоне, расположенной ближе к океану, -
преимущественно медных месторождений. С откры-
тием океанической рудоносности выяснилась рас-
пространенность этой зональности и на ложе Тихого
океана, к самым молодым рифтовым структурам ко-
торого (срединно-океаническим хребтам) приуроче-
но множество медных рудопроявлений и месторож-
дений, представленных разнообразными сульфидны-
ми рудами (с цинком, никелем, серебром, золотом).
Этот тип рудоносности выражается в срединно-океа-
нических хребтах всего Мирового океана, определив
его в качестве глобальной медной провинции.

В первом приближении сульфидные медные
руды подразделяются на никелево-медные и цинко-
во-медные (колчеданные), преобладающие в океани-
ческих рудопроявлениях.

Никелево-медные проявления, представлен-
ные сульфидными глобулями в базальтах срединно-
океанических хребтов, описаны в работах (Cza-

Рис. 71 . Схема распространения  рудопроявлений  и  рудных  месторождений  в океанах (составлена по сводке
Андреев и  др., 1995).
1 - колчеданные цинково-медные с серебром , 2  - железо-марганцевые конкреции (месторождения и поля  распространения) ,
3 - фосфориты,  4 - колчеданные месторождения  (на  континентах , в  окраинных морях и  на  островных дугах  отличаются от
океанических свинцово-медно-цинковым  составом); 5  - офиолитовые хромитоносные пояса ; 6  - срединно-океанические хреб-
ты;  7  - глубоководные желоба .
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Рис. 72.  Общая  характеристика рудоносности  складчатого обрамления  Тихого  океана.
1 - крупные месторождения, 2 - рудные поля.

manske, Moor, 1977, Симонов и др., 1997). Характер-
на позиция никелево-медного проявления этого типа
(табл. 34) в зоне сочленения Американо-Антаркти-
ческого, Срединно-Атлантического и Индийского
хребтов (тройного сочленения Буве), (рис. 73) по
описанию в работе (Симонов и др., 1997).

К магматическим образованиям относятся
прежде всего сульфидные глобули в свежем базаль-
товом стекле, а также, по всей вероятности, магмато-
генное происхождение имеют равномерно распреде-
ленные кристаллики пирита в неизмененных базаль-
тах.

Шарики глобулей (размер 4-20 мкм) распола-
гаются либо непосредственно в матрице неизменен-

ного свежего стекла, либо иногда наблюдаются в
расплавных включениях в микрокристаллах в этом
же стекле. Сульфидные глобули имеют зональное
строение с понижением содержания меди и увеличе-
нием содержания никеля к краям, что отражает эф-
фект их закалки.

Глобули в расплавных включениях практичес-
ки не отличаются от расположенных непосредствен-
но в стекле. Привлекают внимание существенные (до
590 г/т) содержания Au в магматогенных пиритах из
базальтов (см. табл. 34).

Золото в магматических породах. Исследова-
ния показали широкие вариации содержаний Au в
различных типах горных пород из района тройного
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Таблица 34. Составы сульфидов (мас. %) из района тройного сочленения Буве (Южная Атлантика) (Симонов и
др., 1997).

Примечание. 1-5 - сульфидные глобули в базальтовом стекле: 1 - край, 2 - центр глобули, обр. 56/1-1;  3 - глобуль в расплав-
ном включении, обр. 56/1-2; 4,5 - глобули в стекле, обр. 56/1-5,8); 6-8  - пирит из неизмененного базальта (6,7 -
обр. 56/4-15; 8 - обр. 55/18-5); 9 -11  - пирит из сульфидной руды ( 9 - обр. 43/1-1; 10 - обр. 43/1-2;  11- обр. 43/1-
3); 12-16  - сульфиды  из гидротермального кварца  в  базальтах  (12-14 - халькопирит:  12 - обр.  56/39-13, 13 -
обр. 56/39-16, 14 - обр. 35/46-4; 15, 16 - пирит: 15 - обр. 14/58-14, 16 - обр. 35/46-4). Сл. - следы элементов. Для
Au приведены  цифровые данные только для  значений  выше предела  обнаружения  (около  0 ,047 %). Составы
сульфидов  определены  на  рентгеновском  микроанализаторе "Camebax-Micro", ОИГГМ  СО  РАН ,  г .  Новоси -
бирск .

Рис. 73. Расположение станций драгирования, выполненых во время 18-го рейса НИС "Академик Николай Стра-
хов" (1994 г.) в районе тройного сочленения Буве (Симонов и др., 1997).
1 - трансформные разломы ; 2 - рифтовые зоны  срединно-океанических хребтов;  3  - вулканические хребты.  Станции  драги -
рования : 4 - с образцами  гидротермальных  минералов,  5 - с образцами сульфидов ,  6  - с рудными  (сульфиды)  и гидротер-
мальными  минералами ,  7  - прочие;  САХ -  Срединно -Атлантический  хребет ,  ААХ - Американо-Антарктический  хребет ,
ЮЗИХ - Юго-Западный  Индийский  хребет .

№ п/п Fe Cu Ni Co Au Ag S Сумма

1 49.32 7.54 4.196 0.16 0.00 0.00 34.17 95.38
2 44.60 13.27 3.53 0.13 0.00 0.00 32.94 94.46
3 50.74 6.11 3.75 0.13 0.00 0.00 34.19 94.94
4 45.05 11.95 3.39 0.17 0.00 0.00 33.56 94.23
5 47.69 10.34 2.96 0.15 0.00 0.00 33.63 94.84
6 46.44 0.00 0.01 0.04 0.059 0.00 53.39 99.94
7 46.33 0.00 0.01 0.08 0.052 0.00 53.32 99.79
8 46.64 0.00 0.01 0.04 0.00 0.00 53.10 99.79
9 45.98 0.00 0.01 0.01 0.00 0.112 52.27 98.40
10 46.46 0.00 0.05 0.00 сл. 0.00 52.51 99.06
11 45.82 0.00 0.01 0.00 0.066 0.00 51.99 97.88
12 29.45 34.60 0.01 0.01 0.00 0.118 34.95 99.41
13 29.83 34.91 0.00 0.00 0.00 сл. 34.74 99.59
14 29.66 34.93 0.03 0.00 сл. 0.00 34.47 99.14
15 45.77 0.00 0.02 0.11 0.00 сл. 53.26 99.23
16 45.95 0.90 0.04 0.06 0.00 0.00 52.55 99.56
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сочления Буве (в гипербазитах 0.10-0.45; габбро 0.24-
0.97; базальтах 0.13-89.1 мг/т). Максимальные содер-
жания золота (до 89.1 мг/т) отмечены в базальтах
трансформного разлома Буве. В гипербазитах его
количество значительно меньше кларка в ультраос-
новных породах (5.0 мг/т) и примерно в 5 раз мень-
ше, чем в ультраосновных породах из района транс-
формного разлома Романш. Габбро и базальты рай-
она тройного сочления Буве близки по содержанию
золота к аналогичным породам срединно-океаничес-
ких хребтов.

Рассматривая изменения содержаний Au снизу
вверх по разрезу в районе тройного сочления Буве,
видим, что при переходе от гипербазитов и габбро к
базальтам количество металла резко возрастает. По-
добное накопление Au в верхних горизонтах океани-
ческой литосферы было установлено нами ранее в
зоне разлома 15°20' (Центральная Атлантика).

Никелевый тип сульфидных проявлений типи-
чен для базальтов, входящих в ассоциацию с гипер-
базитами. В этом аспекте интересно подразделение
базальтов на две ассоциации: коматиит-базальтовую
и пикрит-базальтовую (Балыкин и др., 2000).

Коматиит-базальтовая ассоциация представле-
на архейскими низкоглиноземистыми породами (Бар-
тертон и Белингве в Южной Африке, Канбалда и
Иилгарн в Западной Австралии и др.), протерозойс-
ко-палеозойскими среднеглиноземистыми породами
(Манро Тауншип и Дьюпент в Канаде и др.) и палео-
зойско-мезозойскими высокоглиноземистыми обра-
зованиями (Горгона в Колумбии, Тахоа и Намуой во
Вьетнаме и др.). Эти ассоциации являются типичными
медно-никеленосными, в древних комплексах с ними
связаны крупные сульфидные месторождения. Нали-
чие никеленосных сульфидов в базальтах срединно-
океанических хребтов свидетельствует о развитии в
них этого типа магматизма.

Пикрит-базальтовые ассоциации отличаются
от коматиит-базальтовых более высокими содержа-
ниями в породах TiO2, FeO, CaO, Na2O, K2O, P2O5,
Rb, Sr, V, Nb, Ta, Zr, La, Сe и относительно низкими
содержаниями MgO, Ni, Co, Cr, Yb, Lu. Это отража-
ет повышенную щелочность пикрит-базальтового
магматизма, что проявляется также с развитием в
нем ассоциаций с титанистыми ферробазальтами и
субщелочными базальтами. Пикрит-базальтовая ас-
социация типична для океанов и их колчеданонос-
ных структур типа Галапагосского рифта на восточ-
ной окраине Тихого океана. Рудоносность в глубин-
ных очагах достигается только в случае крайней
продвинутости кристаллизационной дифференциа-
ции, когда достигается жидкостная несмесимость
расплавов с образованием дифференциатов, богатых
железом, подвергающихся сульфуризации под воз-
действием трансмагматических флюидов, привнося-

щих совместно с серой медь, цинк и другие халько-
фильные металлы. Этот процесс, в общем, сходен с
образованием никелево-медных сульфидных место-
рождений, которое осуществляется путем сульфури-
зации феррокоматиитовых и ферропикритовых ди-
ференциатов в ультраосновных флюидных системах
с расширенной областью магматической несмести-
мости. Этот процесс схематически в символах нор-
мативных минералов выражается реакцией:

MgFeSiO4 + H2S = FeS + MgSiO3 + H2O.
Различие систем образования никелево-мед-

ных и цинково-медных (колчеданных) флюидных
расплавов схематически показан на рис. 74, на кото-
ром сопоставляется Галапагосский колчеданонос-
ный комплекс с медно-никеленосным интрузивом
(Талнах в Норильском районе) в трапповой форма-
ции Сибирской платформы, исследовавшихся с этой
точки зрения в работе (Маракушев и др., 1993). Схе-
ма отражает устойчивую ассоциацию медно-никеле-
носных сульфидных руд с лейкократовыми, богаты-
ми плагиоклазом породами в рудоносных интрузи-
вах и колчеданных медно-цинковых руд с кислыми
дифференциатами (дацитами, риолитами) в вулкани-
ческих комплексах. Количество кислых пород зави-
сит от тренда кристаллизационной диференциации,
предшествуюшей расщеплению расплавов на бога-

Рис.  74 . Схемы  магматической  дифференциации  при
формировании  рудоносных комплексов Галапагосско-
го  рифта  (1 )  и  Талнахского  интрузива  в  трапповой
формации  Сибирской  платформы  (2) с образованием
богатых железом дифференциатов , ферропикритово-
го  ( I)  и  ферробазальтового  ( II) составов и  образова-
нием ,  соответственно ,  никелево-медных  и  цинково-
медных сульфидных руд .
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тую железом и кислую жидкие фазы, как это показа-
но на рис. 75. На нем сопоставляются тренды - фер-
робазальтовый (феннеровский), соответствующий
количеством кислых дифференциатов Галапагосско-
му рифту (I) с небольшим количеством кислых диф-
ференциатов, промежуточный (II) с более значитель-
ной ролью кислых вулканических пород, отвечаю-
щий уральскому типу колчеданных месторождений,
и сиалический (боуэновский) с массой кислых пород,
сопровождающих оруденение (III), примером кото-
рого могут служить алтайские колчеданно-полиме-
таллические местрождения.

Перечисленная последовательность отражает
смену рифтогенного режима растяжения земной
коры (I) со свойственным ему низким флюидным
давлением на режимы все более высокого флюидно-
го давления, вплоть до орогенного режима сжатия
земной коры (III). В этой же последовательности (I-
II-III) сокращается роль фракционирования плагио-
клаза, в наибольшей мере связывающего в своем со-
ставе свинец, как можно судить об этом по распреде-
лению рудных металлов в порфиритах и содержа-
щихся в них фенокристаллах плагиоклаза (цифры в
скобках), г/т: Cu-40 (20), Zn-100 (10), Pb-15 (30), дан-
ные Л.Г. Филимоновой, (Маракушев и др., 1993).
Фракционирование плагиоклаза, максимально про-
являющееся в феннеровском тренде дифференциа-
ции, способствует обогащению расплавов цинком и

обеднению их свинцом. Этим определяется специфи-
ка колчеданных месторождений, подчиненных сре-
динно-океаническим хребтам океанов. Здесь они
представлены трубообразными залежами сплошных
массивных руд, внедрявшихся из глубины, сопро-
вождаясь интенсивным гидротермальным воздей-
ствием на вмещающие породы. Пример такой колче-
данной залежи, разбуренной скважинами глубоко-
водного бурения, представлен на рис. 76. Колчедан-
ные руды подразделяются на 6 основных типов. Че-
тыре из них относятся к зональным фрагментам
труб: 1) халькопирит-сфалерит-пиритовые (Cp-Sp-
Py); 2) борнит-халькопиритовые (Bn-Cp); 3) пирро-
тин-сфалерит-халькопиритовые (Po-Sp-Cp); 4) сфа-
лерит-пиритовые (Sp-Py). Еще два типа рудного ма-
териала представляют собой массивные агрегаты без
выраженной зональности: 5) марказит-пиритовые
(Mc-Py) и 6) халькопирит-пиритовые (Cp-Py). Сред-

Рис. 75. Петрогенетическая  схема развития  Уральской
колчеданоносной формации (составы пород  отвечают
месторождению  Учалы  и  Мугоджарам) .  Римскими
цифрами  обозначены тренды  диффренциации различ-
ных формаций : галапагосской  (I) , уральской  и  заду-
говых бассейнов океанов (II), Куроко и  алтайской (III)
в последовательности  повышения  в рудах роли  свин-
ца и  увеличения  количества кислых дифференциатов
в вулканических комплексах.

Рис. 76. Профиль через  рудный холм Бент-Хилл в гид-
ротермальном поле Срединной  рифтовой  долины , хр.
Хуан-де-Фука (Goodfellow, Franclin, 1993).
1 - массивные сульфиды ;  2  - массивные сульфиды с приме-
сью  карца и  хлорита;  3 - сульфидная брекчия; 4 - действую-
щий  гидротермальный  источник ;  5-8  - гидротермально  из-
мененные породы: 5 - кварц  + хлорит + мусковит +  рутил  +
пирротин,  6 - альбит  +  хлорит  +  мусковит  + пирит , 7  - ан -
гидрит + барит + пирит , 8 - кальцит +  пирит; 9 - гемипела-
гические осадки ;  10  - скважины;  11  - рифтовые долины  и
трансформные разломы ;  12  - глубоководный  желоб .
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ние содержания в рудах Cu – 9%, Zn – 4.6%, Ag –
62 г/т, Au – 1.8 г/т. Наиболее обогащены малыми
компонентами Cp-Py руды. Средние концентрации в
них Pb – 0.07%, As – 0.05%, Cd – 0.04%, Sb – 0.009%,
Ag – 101 г/т. Богаче всего золотом Cp-Sp-Py разно-
сти (среднее – 2.9 г/т).

Развитие рудных систем на глубине проявляет-
ся на океаническом дне фонтанирующими гидротер-
мальными системами, богатыми кремнеземом (белые
курильщики) или углеродными соединениями (чер-
ные курильщики). В результате их деятельности на
базальтовом ложе возникают причудливые сульфид-
ные постройки (рис. 77).

Колчеданное оруденение задуговых бассейнов
Лау, Манус, Вудларк (рис. 78) отличается более зна-
чительной ролью в рудах свинца, соответствуя в
этом отношении уральским месторождениям, хотя и
отличается от стратифицированных руд типа Куро-
ко почти полиметаллического характера, связанного
с дацитовым куполом. Обстановка сжатия, наглядно
выраженная на схеме строения бассейна Лау (рис.79),
принципиально отличает этот тип месторождений от
месторождений срединно-океанических хребов. Тем

Рис. 77. Морфология  высоко-
температурных гидротермаль-
ных сульфидных построек (Ли-
сицин, Богданов, Гурвич, 1990).

Рис. 78 . Схема расположения  задуговых бассейнов на
юго-западе Тихого океана (Бортников, Лисицин, 1995).

Рис. 79. Схема тектонического строения бассейна Лау
(по Лисицин и др., 1992; Fouquet et al., 1991).
1,2 - зоны  субдукции:  1 - активные,  2 - отмершие;  3,4 - на-
правления и  скорость  движения  плит:  3  - абсолютного,  4 -
относительного;  5 ,6  - оси  спрединга :  активные (5), отмер-
шие (6); 7  - неовулканические хребты ; 8 - молодая  океани -
ческая кора бассейна Лау; 9 - активная островная дуга (гра-
ница проведена по изолинии глубины 2000 м);  10 - остаточ-
ная  островная  дуга;  11 - подводные  островодужные вулка -
ны; 12 - разломы; 13 - гидротермальные поля: С - Лау север-
ный , Ц - Лау центральный, Б - Белая Церковь,  В - Ваи Лии,
Х - Хине Хина.

не менее, месторождения связаны с рифтогенной
спрединговой зоной и представлены исключительно
гидротермальными проявлениями, так же причудли-
во, как в срединных хребтах, проявляясь на океани-
ческом дне (рис. 80, 81).
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Железо-марганцевые руды, представленные
конкрециями, корками, слоистыми залежами, широ-
ко варьируют по содержанию в них марганца (35-
15%) относительно железа. Главные их типы выделя-
ются по содержанию никеля, меди и кобальта. Ни-
кель обычно преобладает над медью и кобальтом.
Наиболее богатые никелем (1.35%) и медью (1.08%)
руды с содержанием кобальта 0.18% образуют в Ти-
хом океане широтную зону, контролируясь в своем
размещении трансформными разломами Кларион и
Клиппертон. Они представлены дисковидными кон-
крециями размером 6-10 см, концентрирующимися в
абиссальных котловинах в батиметрическом интер-
вале 350-400 м.

Руды, бедные никелем (0.4-0.6%) и медью (0.1-
0.2%), но богатые кобальтом (0.6-1.0%), содержащие
молибден (0.04-0.06%), платину (0.5-1.0 г/т), лантано-
иды и иттрий (сумма до 2 кг/т), распространены на
Гавайях, Мидпасифике, в Магеллановых горах, в
хребте Неккер и поднятии Уэйк.

Помимо этих главных типов железо-марганце-
вых руд выделяется множество других их разновид-
ностей, из числа которых отметим сравнительно бед-
ные никелем, медью и кобальтом (0.1-0.2% в сумме),
распространенные в срединно-океанических хребтах
и некоторых впадинах внутри океанических плит.
“Этот геохимический тип нередко ассоциирует с глу-
боководными полиметаллическими сульфидами”
(Андреев и др., 1995, с. 144).

Среди нерудных твердых полезных ископае-
мых океана в первую очередь необходимо назвать
фосфориты. По структурно-тектоническому положе-
нию они подразделяются на шельфовые и собствен-
но океанические – распространенные на подводных
горах, поднятиях и островах в открытой части океа-
на. Формирование фосфоритов происходит на глу-

Рис. 80.  Строение сульфидной  гидротермальной  пост-
ройки  полигона Лау северный  (станция  2226, по Ли-
сицин и др., 1992; Бортников и др., 1993).
1 - подушечные лавы базальтов;  2  - отложения  низкотемпе-
ратурных  гидротерм ,  сложенные  нонтронитом  и  оксидами
железа ;  3  - образования  сульфидного  цоколя ;  4  - сульфид-
ные трубы .

Рис. 81. Местоположение (а) и морфо-
логия  гидротермальных построек  в бас-
сейне  Манус: б  - постройка "Венский
лес", в - рудопроявление "Белая башня".
Вертикальный  и горизонтальный  масштабы
различные.  Высота  основной  башни  около
14 м, протяженность постройки около 100 м.
Зарисовка  Ю .А.Богданова  (Шадлун  и  др . ,
1992).

бинах от первых десятков до нескольких тысяч мет-
ров. В абиссальных районах с глубиной до 4500-
5000 м встречаются только переотложенные фосфо-
риты. Фосфоритонакопление обычно связано с ком-
плексами биогенных (кремнистых и известковых),
терригенных и, частично, глауконитовых осадков.
На подводных горах фосфатный материал по трещи-
нам и миндалинам проникает в базальты. Фосфори-
ты встречаются в виде залежей песков, корок, плит,
глыб и конкреций различной формы, обломков и ос-
татков биогенного происхождения, представляющих
фрагменты костей рыб, морских млекопитающих и
капролитов. Основной минеральной формой являет-
ся фторкарбонатапатит и его разновидности: калло-
фан и франколит.
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По содержанию P2O5 фосфориты подразделя-
ются на ряд групп:

-фосфатосодержащие породы (<5%);
-очень бедные фосфатные руды (5-12%);
-бедные (12-18%);
-средние (18-28%);
-богатые (28-35%);
-очень богатые (>35%).
Среди океанических фосфоритов нередко при-

сутствуют образования с содержанием P2O5 от 18 до
35%. Обычными элементами-спутниками являются
F, U, Th, Ce, La, Sr.

Возраст фосфоритов изменяется от позднеме-
лового до голоценового. Большая их часть образо-
валась в неогене. Молодые фосфориты распростра-
нены в Юго-Западной Африке, на шельфе Перу,
Чили, на континентальном склоне Восточной Авст-
ралии. На подводных горах в центре Тихого океана
встречаются более древние фосфориты. Более 80%
фосфоритовой рудной массы сосредоточено в Тихом
океане; 15% - в Атлантике; остальное – в Индийском
океане.

Завершая обзор рудопроявлений Тихого океа-
на, подчеркнем обусловленность их трендами диф-
ференциации вулканизма, которые проявляются уже
на начальном этапе его развития в составе толеито-
вых базальтов. Никеленосный тренд медного суль-
фидного оруденения прослеживается в магнезиаль-
ных пикробазальтах, содержание никеля в которых
почти на порядок превышает фоновый уровень:
SiO2-40.68%, TiO2-1.1, Al2O3-9.38, Fe2O3-7.19, FeO-
7.04, MnO-0.18, MgO-20.81, CaO-4.63, Na2O-1.45,
K2O-0.20, P2O5-0.23, H2O-6.94; Ni-630 г/т, Co-140, Cr-
440, V-110, Cu-60, Zn-71, Zr-70, Ba-47, Sr-166 (скв.
433С, Голубева, 1990).

С другой стороны, медно-цинковое колчедан-
ное оруденение в части цинка отражает состав фер-
робазальта, аномально геохимически богатого этим
элементом (скв. 274): SiO2-49.78%, TiO2-1.79, Al2O3-
16.82, Fe2O3-7.36, FeO-2.85, MnO-0.15, MgO-3.67,
CaO-8.45, Na2O-2.61, K2O-0.77, P2O5-0.30, H2O-5.18;
Ni-135 г/т, Co-60, Cr-290, V-200, Cu-50, Zn-330, Zr-
150, Ba-42, Sr-145.

Петрохимическая обработка материалов глу-
боководного бурения позволяет связать выявленные
вариации состава базальтов с кристаллизационной
дифференциацией, укладывающейся в два тренда –
ферробазальтовый, связанный с фракционировани-
ем плагиоклаза, и сиалический, обусловленный
фракционированием оливина. С ферробазальтовым
трендом дифференциации связано цинково-медное
колчеданное оруденение срединно-океанических
хребтов и железо-марганцевое рудообразование,
контролируемое трансформными разломами. Эти

руды возникают при полном развитии ферробазаль-
тового тренда, который завершается расщеплением
расплавов (Маракушев, 1988), фиксируемым варио-
литовой текстурой пород (в скобках - состав варио-
лей): SiO2-43.44 (70.66), TiO2-4.37 (1.18), Al2O3-6.74
(10.92), FeO-28.40 (7.92), MnO-0.59 (0.19), MgO-2.17
(0.66), CaO-9.76 (3.92), Na2O-2.11 (2.08), K2O-0.25
(1.56), P2O5-2.17 (0.91).

Развитие подобных процессов приводит к об-
разованию таких богатых железом дифференциатов,
которые становятся неустойчивыми по отношению к
сопровождающим магматизм флюидам. Под их воз-
действием они подвергаются сульфуризации с обра-
зованием флюидных сульфидных расплавов, содер-
жащих помимо доминирующих меди и цинка множе-
ство других халькофильных металлов (серебро, зо-
лото, сурьма, мышьяк, кадмий, ртуть и др.). На осно-
ве флюидных рудоносных расплавов образуются не
только внедрения сплошных массивных сульфидных
руд, но и сопровождающие их метасоматические и
поверхностные гидротермальные рудопроявления.

Таким образом, огромные концентрации же-
леза, с которым связывается развитие колчеданного
рудообразования, создаются сложной магматичес-
кой дифференциацией. Железо в расплавах подвер-
гается избирательной сульфуризации, тогда как со-
держащийся в них марганец ведет себя индифферент-
но по отношению к этому процессу. Поэтому суль-
фуризация, стимулирующая развитие сульфидно-си-
ликатной жидкостной несмесимости и выводящая,
таким образом, железо из магматических систем, яв-
ляется эффективным фактором повышения в них
Mn/Fe отношения. В конечном итоге это и служит
основой развития железо-марганцевого оруденения.
Однако процесс ограничивается больше ультраос-
новными (феррокоматиитовыми, ферропикритовы-
ми) магматическими очагами, размещение которых
контролируется трансформными разломами и, воз-
можно, также структурами пересечения океаничес-
ких хребтов, уходящими в глубины мантии. Об этом
свидетельствует геохимическая специфика железо-
марганцевых руд Тихого океана, богатых никелем,
медью и кобальтом, спорадически содержащих так-
же примесь платины (до 1 мг/т). Показательны ком-
плексные месторождения между трансформными
разломами Кларион и Клиппертон, в которых соче-
таются сульфидные медно-никелевые и богатые ко-
бальтом железо-марганцевые оксидные руды, рас-
пространенные на площади 75 тыс. км2. Их запасы
оцениваются “более чем в 700 тыс. тонн, что в пере-
счете на отдельные металлы составляет крупное мес-
торождение никеля и меди и уникальное – марганца”
(Андреев и др., 1995, с. 144).

Спецификой железо-марганцевых океаничес-
ких руд является вхождение в их состав лантаноидов
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и иттрия, содержание которых может достигать не-
скольких мг/т. Это отражает универсально проявля-
ющийся в океане щелочной уклон магматизма. Вли-
яние его на металлогеническую и геохимическую
специализацию магматизма выявляется при сопос-
тавлении составов типичных толеитовых и щелоч-
ных базальтов по скважинам глубоководного буре-
ния 323 (толеитовый базальт) и 43А (щелочной ба-
зальт, состав его ниже приводится в скобках): SiO2-
46.01 (46,96)%, TiO2-2.11 (2.16), Al2O3-14.00 (15.77),
Fe2O3-8.10 (8.62), FeO-5.67 (4.75), MnO-0.23 (0.17),
MgO-6.39 (4.49), CaO-10.97 (7.52), Na2O-1.88 (2.28),
K2O-0.69 (1.50), P2O5-0.33 (2.05), H2O-2.17 (3.55); Ni-
105 (11) г/т, Co-40 (20), Cr-240 (9), V-700 (110), Cu-200
(34), Zn-140 (100), Zr-117 (470), Ba-26 (371), Sr-141
(733). Это сопоставление отражает существо щелоч-
ного уклона океанического магматизма, проявляю-
щегося прежде всего в обогащении пород калием и
фосфором (также и цирконием, барием и стронцием).
Субщелочные и щелочные расплавы, богатые кали-
ем и фосфором, петрохимически дискретны, как по-
казано на рис. 82, на примере рассмотренного выше
Императорского хребта (рис. 62). Это отражает раз-
витие магматической несмесимости при их образова-
нии, причем наиболее богатые фосфором и калием
дифференциаты (IV тип на рассмотренной схеме)
приобретают способность генерировать фосфорную
минерализацию вследствие миграции из них легко
растворимых калиевых солей фосфорной кислоты
(KPO3 и др.). Подтверждением этой модели служит
состав океанских фосфоритов, в которых содержа-
ние P2O5 достигает 35% и содержится примесь урана,
лантана и других элементов, характерных для ще-
лочного магматизма. Образование фосфоритов со-

провождало магматизм Тихого океана в широком
возрастном диапазоне от позднего мела до голоцена.

Стрелкой на треугольной петрохимической
диаграмме обозначен сиалический тренд магматиз-
ма, развитие которого приводило к образованию
кремнекислых дифференциатов, которые с давних
времен привлекали к себе внимание исследователей
океанов (табл. 35). В Тихом океане они описаны на
островах Ревилья-Хихедо, Тонга, Марианских, Пас-
хи, характеризуясь обычно повышенной щелочнос-
тью и в некоторых примерах преобладанием калия
над натрием. В общем случае, в кремнекислых диф-
ференциатах отражается общий характер щелочнос-
ти вулканических формаций, в состав которых они
входят.

Кислые породы океанов возникали большей
частью не в результате прямого развития сиаличес-
кого кристаллизационного тренда, а в связи с ослож-
нением его магматической несмесимостью. В резуль-
тате ее развития возникали крайне богатые железом
расплавы и кислые дифференциаты. На основе бога-
тых железом расплавов в результате их сульфуриза-
ции возникали медные сульфидные руды, а также же-
лезо-марганцевые образования. Связь их с кислыми
дифференциатами (дацитами, риолитами, гранита-
ми) может использоваться, таким образом, в каче-
стве поискового критерия. Особенно наглядно она
выражена в задуговых бассейнах, в магматизме ко-
торых доминирует сиалический кристаллизацион-
ный тренд, определивший обилие кислых пород в
связи с меловым оруденением (сулфидные руды типа
Куроко и др.), тогда как в асоциации с колчеданны-
ми рудами срединно-океанических хребтов, в кото-

Рис. 82.  Петрохимические диаграммы , иллюстрирую-
щие  дискретность  состава  пород  Императорского
хребта по суммарному содержанию в них калия и  фос-
фора (II - III - IV) (по табл. 23).

Примечание. 1 - риолиты Исландии (среднее из 40 анализов);
2  -  риолит  о-ва  Вознесения ;  3  - эгириновый  гранит  банки
Роколл  (среднее из  10  анализов );  4  - обсидиан  о-ва  Пасхи
(среднее из 7 анализов);  5 - натровый риолит о-вов  Ревилья-
Хихедо  (среднее из 3  анализов );   6 - щелочные риолиты  ар-
хипелага Кергелен (среднее из  10  анализов );  7  -  щелочные
граниты  архипелага Кергелен  (среднее из 10 анализов) .

Таблица  35 . Химический состав  (мас.  % ) кислых
магматических пород океанических областей (по И.В.
Лучицкому).

Окислы,
% 1 2 3 4 5 6 7

SiO2 73.5 71.9 68.7 72.8 69.0 74.0 71.6
TiO2 0.5 0.3 0.6 0.2 0.2 0.1 0.1
Al2O3 12.0 12.8 8.3 13.3 14.8 13.7 15.2
Fe2O3 2.5 3.6 9.5 2.0 1.4 1.1 2.1
FeO 2.6 0.2 2.5 1.8 2.8 1.1 1.3
MnO 0.1 0.3 0.2 0.1 0.1 0.1 0.1
MgO 0.4 0.2 0.2 0.1 0.2 0.3 0.4
CaO 1.5 0.6 1.0 0.8 0.9 0.5 0.1
Na2O 3.6 5.3 6.2 5.3 6.1 3.9 5.2
K2O 3.3 4.8 2.8 3.6 4.5 5.1 3.9
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Рис. 83.  Петрохимическая  диаграмма главных типов
базальтов Тихого океана и  его складчатого обрамле-
ния  (по  Э.Д.Голубевой).
1 - возвышенность Шатского; 2 - Палеопацифика (Западная
и  Центральная  части  Тихого  океана );  3-6 - складчатое об-
рамление Тихого  океана:  3 - средние составы  базальтов, 4-5
-Японское море (4 - континентальные фрагменты , 5 - морс-
кие впадины), 6 - островные дуги, I  - островодужный тренд,
II - океанический тренд .  а  - срединно-океанические хребты
(D, N, T , E - типы  базальтов  в  порядке повышения  щелоч -
ности ,  стрелками  обозначены  ферробазальтовые тренды ,  в
том числе р - ультратитанистых пород),  b -Гавайский и Им-
ператорский хребты,  с - острова  Полинезии , d - Маршалло-
вы острова , е - Магеллановы  горы , f - вал  Хоккайдо-Зенке-
вича , g - зона  Муссау,  h - поднятие Онтонг-Джава.

рых господствует ферробазальтовый тренд диффе-
ренциации, кислые породы распространены в огра-
ниченном масштабе. Металлогеническое значение
самих кислых дифференциатов и особенно гранитов
до настоящего времени еще не выяснено. В генети-
ческой связи с ними возможны медно-молибденовые
проявления (молибден совместно с медью содержит-
ся в виде примеси в железо-марганцевых рудах). Не
исключены в связи с ними и оловянные рудопроявле-
ния, как можно судить об этом по аналогии океанс-
ких гранитов с оловоносными гранитами Бушвельд-
ского гипербазит-базитового платиноносного инт-
рузива (Южная Африка), в котором они занимают
апикальную позицию и входят в ассоциации с тита-
номагнетитовыми и ильменитовыми рудопроявлени-
ями в феррогаббро – плутоническими аналогами бо-
гатых железом и титаном ферробазальтов. Эта ана-
логия позволяет высказать предположение о перс-
пективности океанических структур на рудопроявле-
ния титана. Ферробазальты собственно океаничес-
ких рифтовых структур образуют формацию наибо-
лее богатых титаном вулканических пород, которые
уступают в этом отношении только лунным поро-
дам. На диаграмме (рис. 83), составленной Э.Д. Го-
лубевой, эта специфика базальтов Тихого океана от-
ражена относительно железистости, характеризуе-
мой содержанием в них калия. Согласно диаграммы,
самые богатые титаном породы составляют форма-
цию собственно океанических рифтогенных базаль-
тов, содержание титана в которых прямо коррелиру-
ется с их щелочностью (содержанием калия). Это,
прежде всего, базальты срединно-океанических хреб-
тов, обозначенные на диаграмме буквами D-N-T-E  в
последовательности возрастания их щелочности.
Эту тенденцию непосредственно продолжают рифто-
генные базальты, составляющие основания Гавайс-
кого и Императорского хребтов, островов Полине-
зии и Маршалловых. В отличие от них базальты
древних асейсмичных поднятий в океане (Магелла-
новы горы, вал Хоккайдо-Зенкевича, поднятия Шат-
ского, Хесса,Онтонг-Джава, зона Муссау), как и ба-
зальты его складчатого обрамления (Японское море
и др.,) относительно бедны титаном независимо от
содержания в них щелочных металлов.
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Упрощенной схематизацией изложенного
выше материала служит формационное разделение
базальтов Тихого океана, коррелирующееся с рифто-
генными спрединговыми прогибами (I), воздымаю-
щимися хребтами и островными архипелагами (II), с
деструкцией и погружением (III и IV) (рис. 84). Глав-
ной для океанических структур является собственно
рифтогенная спрединговая формация I, охватываю-
щая толеитовые базальты, предельно бедные калием,
с широкими вариациями содержаний железа и тита-
на. В этом отношении они в какой-то мере сходны с
лунными базальтами, относясь по этому признаку к
самым примитивным базальтам. Рифтогенный ре-
жим обусловливает прогибание и спрединг океани-
ческого дна и образование рифтовых долин, тогда
как воздымание срединно-океанических хребтов и
сводовых поднятий океанического ложа коррелиру-
ются с проявлением щелочного уклона в базальтах,
повышением в их составе содержания калия, опреде-
ляющим переход к формации II. В рамках этой фор-
мации объединяются как базальты срединно-океани-
ческих хребтов, так и базальты, слагающие основа-
ние кайнозойских островных цепочек и подводных
гор Гавайских, Самоа, Маршалловых. Рифтогенное
начало формирования всех этих структур, обрамляе-
мых протяженными долинами, доказывается нахож-
дением толеитовых базальтов в основании всех вул-
канических построек. Во Французской Полинезии
(острова Таити, Уа-Пу, Эрио и др.) толеитовые ба-
зальты играют меньшую роль относительно щелоч-
ных пород, чем в Гавайском и Императорском хреб-
тах, в которых они относятся к преобладающим по-
родам. Базальтовый вулканизм протяженных рифто-
генных океанических структур в начале их развития
приобретал дискретность, обусловленную образова-
нием поперечных трансформных разломов. На сле-
дующей стадии шло формирование подводных щи-
товых вулканов. В эволюции каждого вулкана ще-
лочные лавы изливались на поздней стадии в после-
кальдерный этап и отделялись от толеитбазальтово-
го вулканизма значительными перерывами. Переры-
вы играли важную роль в развитии океанических ос-
тровов, соответствуя большей частью рубежам меж-
ду толеитбазальтовым подводным вулканизмом и
наземным или мелководным щелочным вулканиз-
мом высокой эксплозивности. Ощелачивание магмы
на глубине коррелировалось с воздыманием толеит-
базальтовых вулканов и формированием океаничес-
ких островов (незгенезом, Маракушев, 1996). Пере-
рыв в вулканизме связывается со сменой рифтоген-
ного режима растяжения океанической коры режи-
мом сжатия. Его главным эффектом было возраста-
ние флюидного давления в глубинных магматичес-
ких очагах. Оно вызывало фильтрацию флюидов в

ультраосновной мантийный субстрат и стимулиро-
вало таким образом его магматическое замещение,
сопровождаемое ощелачиванием расплавов. Это
ощелачивание определялось следующими процесса-
ми. Растворение трансмагматическими флюидами
магния ультраосновного субстрата смещало их рав-
новесия с расплавами в направлении перехода ще-
лочных металлов из флюидов в расплавы, а кремне-
зема - из расплавов во флюиды. Массовый флюид-
ный вынос кремнезема из ощелачивающихся на глу-
бине магм и был главным фактором развития пиро-
ксенизации мантийного субстрата в основании
коры, приводящей к увеличению ее мощности, нару-
шению изостазии и воздыманию вулканических ост-
ровов и подводных хребтов. Возрастание флюидно-
го давления в глубинных очагах, которое стимули-
ровало все эти процессы, доказывается значитель-
ным повышением эксплозивности магматизма на его
переходе от толеитбазальтового к щелочному. При-
знаком магматического замещения мантийного суб-
страта на глубине, с которым связывается ощелачи-
вание расплавов, является систематический вынос
щелочными магмами ультраосновных нодулей (ос-
танцов от замещения расплавами мантийного суб-
страта). Глубинное ощелачивание базальтовых рас-
плавов вначале носило натриевый характер, как
можно судить об этом по излияниям гавайитов и
муджиеритов, начинающих щелочные циклы магма-
тизма, и по метаморфической флюидной спилитиза-
ции базальтов в срединно-океанических хребтах. За-
тем ощелачивание расплавов приобретало калиево-
натриевый характер.

В рамках формации II на калиево-натриевой
стадии развития щелочного магматизма достигается
максимум его конструктивной способности, выража-
ющейся увеличением мощности океанической коры
и воздыманием островов и островных архипелагов.
На этой стадии находится в настоящее время остров
Гавайи, максимальная мощность коры на котором
(23 км) отвечает действующему вулкану Килауэа. В
западном и северо-западном направлении вдоль
цепи островов возраст увеличивается (в млн лет):
Мауи (1,3) - Молокаи (1,3-1,8) - Оаху (3,3) - Кауи
(5,6) и дальше вдоль Гавайского хребта до 43 млн лет
в зоне его сочленения с Императорским хребтом,
вдоль которого в северном направлении возраст вул-
канов возрастает до 65 млн лет (вулкан Суйко). Ост-
ровная цепь в перечисленной последовательности
испытывает деструктивные тенденции погружения и
уменьшения мощности коры, что нормализуется с
развитием финального калиевого базальтового маг-
матизма. Это отличает вулканы Императорского
хребта (группа IV на рис. 82) от вулканизма Гавайс-
кого хребта. В остальном же вулканические комп-
лексы этих хребтов практически идентичны. Из это-
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го следует вывод о том, что Императорский хребет в
прошлом представлял собой островной архипелаг с
мощной океанической корой, подобной Гавайскому,
но с развитием калиевого базальтового вулканизма
испытал погружение, сопровождаемое сокращением
мощности коры за счет глубинной эрозии. Подоб-
ные процессы, по-видимому, были сходны с конти-
нентальными процессами тафрогенеза, как можно
судить об этом по сходству богатых калием базаль-
тов в океанах с базальтами трапповых формаций,
причем не только по составу, но и по признакам из-
лияния на поверхность Земли или в мелководных ус-
ловиях (высокая пористость и др.).

На южном продолжении Императорского
хребта в едином структурном плане с ним располага-
ется вулканический пояс Лайн, формирование кото-
рого относится к периоду 90-60 млн лет назад. Он
представлен цепью островов и подводных возвы-
шенностей, сложенных породами, аналогичными
комплексу Гавайского архипелага (толеитовые ба-
зальты, гавайиты, муджиериты, трахиты, фоноли-

ты). Хребет Лайн пересекается более молодым (60-30
млн лет) хребтом Кросс-Лайн, простирающимся в за-
пад-северо-западном направлении. В его составе рас-
пространены не только базальты титанистой калий-
натровой формации, но и калиевые базальты, с ко-
торыми связана деструкция этой вулканической
структуры.

Меридиональные рифтогенные структуры до-
минируют в тектонике океанов. Хребты Император-
ский и Лайн в совокупности представляют самую
грандиозную структуру Тихого океана этого плана.
В Индийском океане меридиональные хребты про-
слеживаются в виде асейсмичных поднятий к западу
(вдоль меридиана 72°) и востоку (90°) от Индии. Осо-
бенно грандиозно выглядит хребет, протягивающий-
ся вдоль меридиана 90°. На юге он закономерно со-
прягается с асейсмичным поднятием запад-северо-за-
падного, почти широтного простирания. Вся эта
структура перекрыта калиевыми пористыми базаль-
тами формаций III и IV, сходными с базальтами
трапповых формаций. Исходя из этого сходства не-
которые исследователи (Фролова, Бурикова, 2000)
склонны рассматривать хребет 90о в качестве фраг-
мента континентальных траппов, широко распрост-
раненных в континентальном обрамлении Индийс-
кого океана (на западе Австралии, в Индии и Афри-
ке). Однако меридиональная ориентировка хребта,
аналогично хребтам Императорскому и Лайн, и ха-
рактерное структурное сочетание его на юге с попе-
речным хребтом запад-северо-западного направле-
ния, параллельного хребтам и островным цепям Га-
вайскому, Кросс-Лайн и Каролинскому, больше сви-
детельствуют о развитии здесь самостоятельной оке-
анической структуры, закономерно вписывающейся
в структуру Мирового океана.

Собственно и современная океаническая риф-
товая система представлена совокупностью протя-
женных, почти меридиональных срединно-океани-
ческих хребтов, разбитых на фрагменты поперечны-
ми трансформными разломами. На основе транс-
формных разломов могут развиваться более моло-
дые широтные рифты, отходящие от главной мери-
диональной рифтовой системы. Примером служит
Галапагосский рифт, отходящий от Восточно-Тихо-
океанского хребта в восточном направлении. Он пе-
ресекает более древнее асейсмичное поднятие, охва-
тывающее острова Галапагос и хребты Карнеги и
Кокос.

Проблема происхождения древних асейсмич-
ных поднятий с утолщенной корой в Тихом океане в
настоящее время решается лишь в гипотетическом
плане. Они могут быть перекрытыми базальтами, с
реликтовыми фрагментами континентальной коры,
подвергшейся океанизации (Маракушев, 1996), или,
наоборот, представлять собой новообразованные
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Рис. 84.  Формационное разделение базальтов Тихого
океана .
Типы  базальтов ,  по  Э .Д .  Голубевой :  1  и  2  - базальты  сре-
динно-океанических  хребтов с низким (1) и повышенным  (2)
содержанием  калия ;  3  - базальты  основания  океанических
островов (Гавайских,  Самоа  и Маршалловых); 4-5  - базаль-
ты асейсмичных поднятий  различного типа - Онтонг-Джава
(4), Шатского и  Хесса  (5). Римскими  цифрами  обозначены
рифтогенные (I) ,   рифтогенно-инверсионные (II)  формации
и  тафрогенные (III , IV) формации  различной  щелочности .



Заключение128

утолщения океанической коры гавайского типа, ис-
пытавшие погружения, соотносящиеся с формация-
ми III и IV. К фрагментам континентальной коры в
Тихом океане относится асейсмичное поднятие
Уатам и все поднятия задуговых бассейнов (Лау и
др.). При исследовании их вулканизма выявилась ха-
рактерная антидромность его ранних этапов. Анти-
дромность была выявлена и в вулканизме Галапагос-
ских островов, хребтов Карнеги и Кокос, что рас-
крывает возможность интерпретации этого асейс-
мичного поднятия в качестве континентальной
структуры, подвергшейся океанизации и рассечен-
ной широтными рифтами Коста-Рика и Галапагос.

К фрагменту континента, возможно, относит-
ся и асейсмичное поднятие Онтонг-Джава, как мож-
но судить по его огромной мощности, достигающей
40 км, и составу перекрывающих базальтов (мас.%):
SiO2-50.19, TiO2-1.34, Al2O3-15.21, FeO-9.82, MnO-
0.19, MgO-6.67, CaO-12.18, Na2O-2.10, K2O-0.53,
P2O5-0.14, П.п.п.-2.02, сходных с выделенным Э.Д.Го-
лубевой типом толеитовых базальтов окраинных
морей: TiO2-1.40, FeO-9.50, Na2O-2.50, K2O-0.5.

Возможно поднятие Онтонг-Джава составля-
ло в прошлом единую окраинно-континентальную
структуру с островодужным хребтом Лау, ограничи-
ваясь глубоководными желобами с севера и юга.

Однако интерпретация всех других асейсмич-
ных поднятий западной котловины Тихого океана
возможна в рамках собственно океанского магма-
тизма. Они составляют океаническую плиту, опреде-
ляя ее мозаично-блоковое строение, и охватывают
широкий возрастной диапазон позднего триаса,
юры и мела (200-100 млн лет). Характерными явля-
ются поднятия Шатского и Хесса, составлявших в
прошлом, по-видимому, единую структуру, рассе-
ченную на мел-палеогеновом рубеже меридиональ-
ным спрединговым рифтом будущего Императорс-
кого хребта. Излияния преобладающих в этих под-
нятиях калиевых базальтов формаций III и IV сопро-
вождались их погружением и деструкцией с соответ-
ствующим уменьшением мощности коры, которая в
настоящее время не превышает 25 км. В своем рас-
цвете это гигантское поднятие представляло, по-ви-
димому, обширную островную систему (древний
аналог Гавайского архипелага). Архипелаги подоб-
ного рода, еще более грандиозные по масштабу, сис-
тематически возникали в Мировом океане на завер-
шении импульсов его спрединговой активности, со-

ответствующих фазам диастрофизма, формировав-
ших его складчатое обрамление. Максимумам спре-
динговой активности отвечали излияния базальтов
формации I (бедных щелочными металлами, с широ-
кими вариациями железистости и титанистости).
Ими фиксировались максимальные скорости движе-
ния океанических плит в стороны от спрединговых
центров. Под давлением этих плит в обрамлении
океанов возникали складчатые пояса и их орогенные
поднятия высокой сейсмичности. С понижением
спрединговой активности рифтогенные прогибы
подвергались инверсии с образованием сейсмичных
подводных хребтов, базальтовый вулканизм в кото-
рых эволюционировал в сторону формации II. В са-
мих же спрединговых прогибах вулканизм эволюци-
онировал в направлении повышения содержания ка-
лия в базальтах (I-II), что коррелировалось с разви-
тием инверсии прогибов, превращавшихся в сейс-
мичные срединно-океанические хребты. Развитие
щелочной тенденции в рамках формации II было
конструктивным, сопровождавшимся возрастанием
мощности коры и превращением хребтов в остро-
вные асейсмичные поднятия. Их погружение и дест-
рукция с утонением коры связаны с развитием фор-
маций III и IV, базальты которых сходны с базальта-
ми трапповых формаций и морей на континенталь-
ных окраинах, проходящих в своем развитии циклы,
коррелирующиеся с циклами эволюции океаничес-
ких структур.

Эти циклы систематически повторялись на ру-
бежах геологической истории, начиная с глубокого
докембрия (около 3.8 млрд лет тому назад), сопро-
вождаясь формированием и орогенным воздымани-
ем складчатых поясов (формации I и II), и широко-
масштабным их разрушением (ультрабазификацией
и базификацией), охватывающим и океанические
структуры в формационном развитии III и IV.

В настоящее время базальтовый магматизм
Восточно-Тихоокеанского поднятия находится на
ранней стадии ощелачивания (I-II), что коррелирует-
ся с продолжением орогенного режима развития ок-
раин Тихого океана, сочетающегося с их рифтоген-
ным разрушением и развитием эвгеосинклинального
режима. Другие океаны находятся на ином формаци-
онном уровне развития (II-III), их срединно-океани-
ческие хребты находятся в пассивном состоянии, от-
вечающем миогеосинклинальному развитию конти-
нентальных окраин.
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