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ПРЕДИСЛОВИЕ

Средиземноморский складчатый пояс разделяет древние платформы: Восточно- 
Европейскую, Таримскую, Тибетскую и Африканскую, Аравийскую, Индостан- 
скую. Он охватывает значительное пространство Европы, Юго-Западной Азии и 
северного побережья Африки (в Марокко, Алжире и Тунисе).

На участке между юго-восточной оконечностью Восточно-Европейской платфор
мы и краем Таримской плиты Средиземноморский пояс граничит с Урало-Монголь
ским, отделяясь от него протяженной и сложной зоной глубинных разломов, вытя
нутой вдоль Мангышлака, гор Нур-Ата и далее через Южный Тянь-Шань. .

Средиземноморский пояс включает три крупные обособленные части, разли
чающиеся по возрасту завершающих процессов складчатости и магматизма. Это, 
во-первых, Западно-Европейская герцинская складчатая область, охватывающая 
значительную часть Центральной и Западной Европы, включая и Пиренейский 
полуостров. Она закончила свое развитие, как известно, в конце палеозоя. Во-вто
рых, это наиболее длинная собственно Альпийская складчатая область, или, как 
ее в последнее время часто называют, "Альпийский складчатый пояс” , протя
гивающийся от Гибралтара с Бетской Кордильеры Южной Испании через Аль
пы, Карпаты, Динарские горы, Малую Азию, далее в Иран и Афганистан, 
Гиндукуш, Памир, Каракорум до Гималаев. В целом это область неогено
вой складчатости.

Третью часть образует Скифско-Южно-Туранская складчатая область, слагающая 
фундамент одноименных обширных плит. В целом она протягивается от пред- 
горье'в Памира, через равнины Таджикистана и Туркмении, среднюю часть Каспий
ского моря, Северный Кавказ, равнинный Крым до Валахской впадины в Ру
мынии.

Строение складчатого основания этих плит под осадочным чехлом пока еще очень 
плохо известно. По-видимому, наибольшая роль в строении его принадлежит позд- 
недокембрийским (байкальским) складчатым структурам. Присутствуют также 
более узкие, но протяженные складчатые системы палеозойского возраста. 
Отдельные участки фундамента плит могут являться и блоками древней 
платформы.

Кроме перечисленных трех крупных складчатых областей, к Средиземноморско
му поясу ранее казалось возможным относить еще четвертую Индонезийскую склад
чатую область Юго-Восточной Азии, включающую Араканский хребет Бирмы, 
Андаманские и Никоборские острова и всю дугу Индонезийского архипелага вплоть 
до зоны сочленения их со структурами Филиппинских островов и Гельмагерой, 
которые относятся к Тихоокеанскому поясу.

Однако по своему строению и истории развития Индонезийская складчатая дуга 
существенно отличается от Альпийского складчатого пояса -  это очень молодая 
складчатая система, возникшая на океанической земной коре. Поэтому сейчас 
представляется более правильным всю Индонезийскую систему вместе с Аракан- 
ским хребтом выделить из состава рассматриваемого пояса в самостоятельный 
Индонезийский пояс, тем более что последний достигает огромных размеров (более 
8000 км в длину) и тесно связан по своей истории развития с Тихоокеанским 
поясом, ответвлением которого он и является.

Средиземноморский пояс в целом, и особенно собственно Альпийский пояс, 
имеет чрезвычайно сложные строение и историю развития. В формировании сложно 
построенных складчатых областей пояса важнейшую роль играют системы глубин
ных разломов, и в частности системы крупных надвигов и покровов.

В целом пояс с начала неогена находится в орогенном этапе развития и у него пол
ностью оформились важнейшие структурные элементы этого этапа -  высокогорные



молодые поднятия и системы межгорных и краевых впадин, заполненные мощным 
молассовым комплексом отложений.

Важной особенностью последнего этапа развития Средиземноморского пояса 
является образование в его пределах системы новейших глубоких котловин, воз
никших в плиоцене. Они наложены на самые различные складчатые структуры и 
срединные массивы пояса и заполнены водами внутренних морей (Каспийского, 
Черного, Мраморного, Эгейского, Ионического, Адриатического, Тирренского, 
Балеарского, Альборанского и др.). Котловины этих морей сформировались за 
относительно очень короткий отрезок времени конца плиоцена и четвертичного 
периода и не успели заполниться осадочными отложениями.

С этим же этапом связан и широко развитый новейший вулканизм этой части 
пояса.

М.В. М у р а т о в



Е.В. АРТЮШКОВ, А.Е. ШЛЕЗИНГЕР, А.Л. ЯНШИН

МЕХАНИЗМ ОБРАЗОВАНИЯ ГЛУБОКОВОДНЫХ БАССЕЙНОВ 
СРЕДИЗЕМНОМОРСКОГО ПОЯСА

О механизме образования глубоководных бассейнов Средиземноморского поя
са существуют разные мнения. Одни исследователи рассматривают их как реликтовые 
глубоководные впадины с первичной океанической корой [Васильковский, 1960 ; 
дьяков, Титаренко, 1975; Милановский, 1967; Сорский, 1966]. Другие -  считают 
их новообразованными структурами, возникшими за счет растяжения и раздвига
ния верхнего сиалического слоя земной корь1 [Кропоткин, 1961; Муратов, Непроч
ное, 1967; Biju-Duval et al., 1974; Finetti, МогеШ, 1973; МогеШ, 1975]. Наконец, 
большая группа исследователей выводит механизм образования глубоководных 
бассейнов Средиземноморского пояса из глубинных процессов преобразования 
континентальной коры в океаническую [Белоусов, 1962, 1976; Земная кора . . ., 
1975; Субботин и др., 1975].

Представление о реликтовом характере рассматриваемых глубоководных впадин 
противоречит современным данным о строении осадочного чехла глубоководных 
бассейнов. На сейсмических разрезах, отработанных на акваториях этих бассейнов 
[Яншин и др., 1976; Яншин, Маловицкий и др., 1977], отчетливо выделяются два 
структурных комплекса. Нижний из них сложен доплиоценовыми, кайнозойскими 
и мезозойскими1 отложениями, мощность которых обычно в несколько раз мень
ше, чем у синхронных по возрасту пород смежных альпийских и киммерийских 
складчатых сооружений. По выходам на периферии бассейнов и материалам буре
ния устанавливается платформенный характер отложений этого комплекса. Вен
чается он в глубоководных впадинах Средиземного моря соленосными слоями 
верхнего миоцена. Слои нижнего комплекса залегают почти горизонтально, образуя 
пологие платформенные изгибы. Эти данные не позволяют рассматривать глубо
ководные бассейны Средиземноморского пояса как реликтовые океанические 
депрессии. Противоречит этому и то соображение, что при относительно небольших 
размерах депрессии давно уже были бы заполнены осадками. В случае первично 
океанической их природы не должна была произойти дифференциация мощностей 
на относительно большие в областях альпийских и киммерийских складчатых 
сооружений и умеренные на акваториях бассейнов. И наконец, однозначно дока
зано, что континентальные склоны рассматриваемых бассейнов образовались ‘в 
новейшее время. Все это показывает, что глубоководные бассейны Средиземно- 
морского пояса не являлись остаточными океаническими бассейнами. В доплиоце- 
новое время большая часть их территории^ представляла платформенные области 
с нормальной континентальной корой и эпиконтинентальным, лишь иногда относи
тельно глубоководным осадконакоплением. Образование же глубоководных впа
дин в их современных контурах падает на новейший этап развития Земли.

Вторая гипотеза также не находит подтверждения в строении осадочного чехла 
глубоководных бассейнов Средиземноморского пояса и их морфологии. Действи
тельно, если глубоководные бассейны возникли за счет процессов растяжения, 
приведших к уничтожению гранитно-метаморфического слоя и резкому утонению 
консолидированной коры, то почему остался ненарушенным вышележащий плат
форменный чехол. Последний относится, как указывалось выше, к отложениям 
мезозоя, а местами и более древним образованиям, т.е. формировался явно до 
предполагаемых процессов растяжения. Рассматриваемые глубоководные бассейны 
имеют округлое замыкание и плавные очертания, лишенные линейных разломов, 
без которых растяжение земной коры крайне затруднено. Напротив, на продолже
ниях рифта Красного моря, являющегося типичной структурой растяжения земной 
коры, находятся гигантские системы линейных разломов.

1 В некоторых бассейнах (западная часть акватории Черного моря и восточная часть акватории 
Средиземного моря) в его строении принимают участие и палеозойские образования.



Рис. 1. Расположение зон растяжения и сжатия (показано точками) для (а) изометричных удли
ненных и (б) округлых структур

Растяжение земной коры в одних регионах приводит к возникновению сжатия 
в других областях. В общем случае, как следует из геомеханики, сжатие, компен
сирующее растяжение, происходит на расстоянии порядка половины длины струк
туры растяжения или меньшем. В изометричных депрессиях растяжения компенси
рующие зоны сжатия непосредственно приближены к границам этих структур 
(рис. 1, а). Ширина зон сжатия будет составлять порядка половины длины струк
туры растяжения. Таким образом, растяжение в линейных структурах типа средин
но-океанических хребтов может компенсироваться синхронным по времени сжа
тием, происходящим на большом расстоянии от них [Новая глобальная тектони
ка . . .  , 1974]. Напротив, в округлых структурах растяжения зоны сжатия должны 
практически опоясывать их периферию (см. рис. 1 ,6).

Глубоководные бассейны Средиземноморского пояса имеют округлую или слег
ка вытянутую изометричную форму. При длине изометричной депрессии L , ши
рине 1 , мощности коры Л к и величине растяжения А1 сокращение мощности коры 
Ah к ^  (Д/ *h к ) /1 . Отсюда Д/ ~  (/•Д Л К)/А К. Поскольку в рассматриваемых

структурах наблюдается почти полное сокращение мощности земной коры, отно
шение * 255 1* Отсюда в глубоководных бассейнах Средиземноморского пояса 

- " к
Д/ —/ /2, т.е. величина растяжения близка к половине ширины самих глубоко
водных бассейнов. Следовательно, величина сжатия по периферии бассейнов должна 
быть близка к половине ширины самих глубоководных бассейнов. Следовательно, 
как указывалось выше, на расстоянии половины длины глубоководного бассейна 
L/2 должны возникнуть зоны сжатия, где сокращение поверхности Земли соста
вит половину ширины глубоководного бассейна //2 . Поскольку ширина анали
зируемых бассейнов составляет сотни километров, в непосредственной близости 
от них должны были бы возникнуть синхронные по времени зоны скучивания 

• горных пород. Так, при образовании глубоководного бассейна, длина которого 
L в три раз^ больше ширины /, происходит сжатие сопряженных с нею площадей
шириной L /2  = 3/21 на величину ~  1-  . При этом по горизонтали площади сжатия
должны сократиться на ^1 /3  своей первоначальной ширины ;В более округлых 
впадинах интенсивность сжатия соответственно увеличивается, поскольку соот
ношение длины и ширины уменьшается.

Однако, как известно, зоны скучивания, синхронные по возрасту глубоковод
ным бассейнам, т.е. плиоцен-четвертичного времени, в Средиземноморском поясе 
отсутствуют. На огромных расстояниях глубоководные бассейны граничат с равнин
ными участками платформ, в пределах которых слои залегают Практически гори
зонтально. Следовательно, с позиции геомеханики, глубоководные бассейны Среди
земноморского пояса не могли образоваться за счет процессов растяжения земной 
коры.

При третьем подходе к механизму образования глубоководных бассейнов гос
подствовали идеи базификации. Однако несостоятельность последних ранее была



доказана на основе физических соображений [Люстих, 1959; Магницкий, 1958]. 
Е.В. Артюшков [1968, 1970] показал, что на границе ядра и мантии происходила 
дифференциация вещества по плотности. В результате этого процесса выделялся 
легкий нагретый материал (аномальная мантия), который в виде диапиров (астено? 
литов) всплывал к подошве значительно более вязкой литосферы.

Потоки легкого нагретого материала могли приносить крупные его массы не
посредственно к подошве толстой холодной литосферы континентальных плат
форм. Они приводили к обширным изостатическим поднятиям. ТепловЬй поток 
из легкого материала прогревал литосферу и резко понижал вязкость ее нижних 
частей. В результате легкий материал начинал внедряться в более холодные и тяже
лые породы мантийной части литосферного слоя, оттесняя ее вещество в стороны 
и вниз. Блоки мантийного материала из литосферы попадали в астеносферный слой 
и в дальнейшем постепенно приобретали его температуру. Легкий материал асте
носферы приходил в непосредственный контакт с породами коры (рис. 2, а). 
Базальты нижних частей коры за счет соприкосновения с легким нагретым материа
лом верхней мантии также начинали нагреваться. Когда в них температура подни
малась до 800—900°С, они переходили с повышением плотности в гранатовый гра- 
нулит, а затем в ряде случаев -  в еще более плотный эклогит (см. рис. 2, б ) .

Положение слоя гранатового гранулита или эклогита, подстилаемого менее плот
ным веществом разогретой мантии, неустойчиво. Поэтому его породы должны со 
временем оторваться от коры и потонуть в мантии. Время отрыва определяется 
эффективной вязкостью крупных массивов гранатового гранулита или эклогита. 
Вязкость горных пород быстро уменьшается с температурой. В холодной платфор
менной литосфере с очень высокой вязкостью гранатовый гранулит или эклогит 
может находиться в коре в течение долгого времени. Тяжелый и сильно нагретый 
гранатовый гранулит или эклогит с низкой вязкостью за счет силы тяжести меха
нически отрывается за относительно короткое время и тонет в подстилающей, 
более легкой мантии, также обладающей низкой вязкостью (см. рис. 2, в ) .

По мере погружения и увеличения давления блоки гранатового гранулита также 
превращались в эклогит с плотностью р =3,5 -  3,6 г/см3, более высокой по срав
нению с легким материалом, но и с веществом мантии в более глубоких слоях- 
астеносферы. Поэтому эклогит погружался на значительную глубину (вероятно, 
к подошве астеносферы). С этим, возможно, связаны большие положительные 
изостатические аномалии силы тяжести [Артемьев, 1975]; наблюдаемые над мно
гими структурами рассматриваемого типа.

Охлаждение легкого материала за счет теплоотдачи через кору происходило 
достаточно медленно (несколько десятков миллионов лет), и у подошвы коры 
долго поддерживалась высокая температура. Горячая мантия приходила в сопри
косновение с новыми частями ’’базальтового” слоя коры, которые также прогре
вались, испытывали фазовый переход, отрывались и тонули в мантии. Процесс 
утонения коры со стороны горячей мантии продолжался до тех пор, пока давление 
в базальте было достаточное для их перехода в более плотную фазу. При этом 
весь ’’базальтовый” слой мог перейти в более плотное состояние и оторваться от 
коры.

В результате описанного процесса от коры отрывался мощный слой вещества, 
ранее имевший в основном базальтовый состав. На его место поступал материал, 
хотя и более легкий, чем обычная мантия под континентальными платформами, 
но значительно более плотный, чем базальт. В результате под областью замещения 
слоя коры веществом мантии возрастало давление на глубине, соответствующей 
поверхности изостатйческой компенсации. Поэтому астеносферное вещество 
вытеснялось из-под такой области, а кора быстро погружалась.

Перераспределение плотности в верхних слоях Земли было мощным, и вызван
ное этим процессом погружение коры сразу же достигало очень большой величины 
(километры). Заполнение бассейна водой, а затем осадками приводило к дополни
тельному изостатическому опусканию [Артюшков и др., 1978].

При- температуре порядка 800° С в низах коры происходило быстрое и значи
тельное уплотнение базальта за счет фазового перехода. С ростом температуры



Рис. 2. Последовательные стадии глубинных про
цессов, происходящих при подходе к холодной 
коре континентальных платформ легкого нагре
того материала из мантии

1-3  -  слои коры: 1 -  осадочный, 2 -  гранит
ный, 3 -  базальтовый; 4 — легкий материал ас
теносферы; 5 — нормальная мантия; 6 экло- 
гиты

скорость перехода продолжала увеличи
ваться, но приращение плотности при по
стоянном значении давления падало. При 
900°С оно уже оказывалось существенно 
меньшим, а при 1000°С и выше уплотне
ние было незначительным либо оно вооб
ще не происходило. Поэтому с повышением 
температуры подходящего к коре лег
кого нагретого материала уплотнение ниж
них частей коры становилось все менее 
существенным, а затем совсем прекраща
лось. Г 1тим связано образование структур 
с различной выраженностью погружения 
при кратковременном интенсивном проги
бании, вплоть до полного отсутствия по
гружения или даже проявления восходя
щих движений. Крупные платформенные 
поднятия имели меньшую мощность ли
тосферы и более высокую температуру 
Вследствие этого они испытывали меньшее 

кратковременное опускание или даже вообще не захватывались им,превращаясь в ос
трова в пределах акватории глубоководных бассейнов.Таковы Корсика и Сардиния.

Скорость фазовых превращений очень резко зависит от температуры. Повыше
ние в их оптимальных пределах температуры на 50° ускоряло реакции в несколь
ко раз, а нагрев на 100° приводил к повышению скорости в десять раз.

Помимо этого, скорость реакции зависела от размеров кристаллов. Их уве
личение в два раза снижало скорость реакции в четыре раза, а при тройном увели
чении -  в десять раз [Соболев, 1976]. Различив скорости фазовых переходов в 
более плотное состояние, по-видимому, приводило к изменению интенсивности 
поверхностного опускания и создало две группы морских впадин, различных по 
этой интенсивности.

Рассматриваемый переход базальта в более плотные породы с отрывом и погру
жением в мантию всегда сопровождался утонением консолидированной коры и 
исчезновением или резким сокращением мощности ’’гранитного” геофизического 
слоя. Последний после отрыва и погружения в мантию ’’базальтового” слоя при
ходил в контакт с легким нагретым (до 800°С) материалом. При этом он сильно 
прогревался и, возможно, обогащался идущими из мантии флюидами [Тихомиров, 
1959], в результате чего подвергался процессам интенсивного метаморфизма. 
Это приводило к повышению в его породах скорости продольных волн.

в .

[Яншин, Артюшков, Шлезингер, 1977].
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Н А. БЕЛЯЕВСКИЙ, А.Е. МИХАЙЛОВ 

СТРОЕНИЕ И ПРОИСХОЖДЕНИЕ ВПАДИНЫ ЧЕРНОГО МОРЯ

Проблема происхождения внутриматериковых ’’безгранитных” впадин привле
кает внимание многочисленных исследователей как в нашей стране, так и за рубе
жом. Недостаточная изученность отложений, заполняющих впадины, особенно 
их нижних горизонтов, и возможные варианты геологической интерпретации геофи
зических данных порождают большое количество гипотез, часто противоположных 
по своей сущности.

Главное внимание в данной работе авторы уделили вопросам развития и проис
хождения Черноморской впадины, поскольку строение прилегающих к ней терри
торий освещено во многих работах. Большое значение при этом имеют картогра
фические материалы и региональные тектонические карты. Последние, особенно 
изданные после 1970 г., перекрывают всю рассматриваемую территорию суши и 
наряду с геофизическими материалами позволяют подойти к расшифровке строе
ния фундамента впадины. Для решения рассматриваемых вопросов определенное 
значение имели личные исследования авторов в северных и западных районах 
Причерноморья.

Использованные материалы, которыми располагали авторы, в обобщенном виде 
показаны на рис. 1-3. На рис. 1 приведены мощности неконсолидированных пород 
в Черноморской впадине и сеть разрывов, развитых в осадочном чехле, складчатых 
комплексах и гранитно-метаморфическом цоколе [Земная кора . . . , 1975; Гон
чаров и др., 1972; Чекунов и др., 1976]. На рис. 2, помимо разрывов, нанесены 
магнитные аномалии по данным Д. Росса с соавторами [Ross et al., 1974], допол
ненные для болгарского шельфа материалами Т.В. Добрева и Ю.К. Щукина [1974], 
и контур безгранитной коры в центральной части акватории моря. На рис. 3 пока
зано распространение складчатых комплексов в Черноморской впадине и на при
легающих территориях. Покров слабо дислоцированных неконсолидирован
ных отложений на карте не изображен. Он сохранен лишь там, где подчеркивает 
особенности развития впадины.

Характер магнитного поля позволяет выделить на территории, покрытой морем, 
три неравных по площади и неодинаковых по своему строению поля. Южное из 
них, от Бургаса на западе до Батуми на востоке, характеризуется резкими линей
ными положительными и отрицательными аномалиями (от + 1200 до -800  гамм ), 
вытянутыми параллельно южному берегу моря. Поле магнитных аномалий, про
стирающееся севернее и доходящее приблизительно до центральной части моря, 
характеризуется выровненными спокойными значениями (от +100 до -100  гамм) , 
не обнаруживающими каких-либо локальных отклонений. Для северной половины 
впадины характерна четко выраженная смена широких линейных положительных 
и отрицательных аномалий (от +300 до -  300 гамм), имеющих северо-западное 
направление.

Указанные на карте разрывы установлены различными методами: геологически
ми, геофизическими, палеотектоническими, дистанционными и др. [Михайлов, 
1978; Михайлов и др., 1978]. Они принадлежат четырем последовательным поколе
ниям. Самое древнее из них выражено глубинными разломами близмеридиональ- 
ного направления. Эти разломы выявлены в основном геофизическими методами 
и распространены в кристаллическом фундаменте окраины Восточно-Европей
ской платформы и в гранитно-метаморфическом цоколе Западного Причерноморья,

Рис. 1. Карта мощностей неконсолидированных пород в Черноморской впадине
1 — стратоизогипсы по кровле разновозрастного консолидированного фундамента, км; 2 -  

контур безгранитной коры; 3 — разрывы в консолидированном фундаменте, установленные по 
геофизическим данным; 4 -  фанерозойские региональные разрывы; 5 -  крупные разрывы; 
6 — линеаменты. установленные по геофизическим данным и интерпретируемые как граничные 
структуры







Крыма и Кавказа. С различной степенью оьоснованности они установлены под 
дном Черного моря на его северных и южных окраинах. Так как эти разломы 
не отражены в байкальских и палеозойских складчатых комплексах Скифской 
плиты и Добруджи, их возраст следует рассматривать как дорифейский.

Разрывы второго поколения возникли в рифее и палеозое и обладают близ- 
широтным направлением. Активность этих разрывов в палеозое подтверждается 
различиями одновозрастных стратиграфических разрезов, а нередко и степенью 
метаморфизма на крыльях. Их положение хорошо согласуется с общей широтной 
ориентировкой Средиземноморского пояса.

Разрывы третьего поколения имеют мезозойский возраст. Наиболее крупные из 
них унаследованы с палеозойского времени и продолжали свое развитие позже. 
При этом в мезозое также возникали новые разрывы, ограничивающие флишевые 
троги как в альпийском поясе, так и в грабенах на Скифской плите. Для мезозой* 
ских разрывов, кроме разрывов широтного направления, характерны меридиональ
ные разрывы, частью наследующие древнейшйе из разломов консолидированно
го фундамента, а частью закладывающиеся вновь и отражающие глыбовые пере
мещения кристалического основания.

Четвертое поколение составляют разрывы новейшего времени. Наиболее полно 
они отражены на космических снимках, на которых четко видна сеть активных 
линеаментов широтного и меридионального направлений. Большая часть новейших 
структур развивается унаследованно, однако возникают и новые разрывы, о чем 
свидетельствуют очертания береговой линии западного побережья Черного моря, 
распадающиеся на меридиональные и широтные отрезки, совпадающие с разрыва
ми, живущими в новейшее время.

Все мезозойские и новейшие разрывы хорошо выражены смещениями линий 
равной напряженности на магнитных картах.

Следует отметить огромное значение Одесского и Николаевского разломов 
в формировании Черноморской впадины, поскольку вдоль них проходил рубеж, 
обусловивший определенную автономию в развитии западных и восточных частей 
Черноморской впадины и разъединивший западные и восточные ветви альпийского 
складчатого комплекса.

Особое внимание авторы обращают на изображение границ безгранитной коры. 
Результаты определения области отсутствия гранитного слоя опубликованы [Гон
чаров и др., 1972; Миндели и др., 1965]. П.Ш. Миндели с соавторами [1965] отме
чают, что данные об отсутствии гранитного слоя в земной коре под Черным морем 
были получены двумя независимыми методами: ГСЗ и сейсмологическим мето
дом.

В области отсутствия гранитного слоя средние скорости распространения сей
смических волн в осадочной толще 3,0-3,5 км/с; внутри толщи существуют разде
лы с граничными скоростями от 2,5 до 4,0 км/с, располагающиеся почти горизон
тально. Базальтовый слой здесь характеризуется граничными скоростями 6,6— 
7,0 км/с. В периферических частях впадины с гранитной корой скорости сейсмиче
ских волн в гранитном слое 5,8-6,3 км/с. В северной половине Черноморской 
впадины установлены 12 точек выклинивания гранитного слоя. В южной части 
впадины распространение гранитного слоя очерчено приближенно. Поэтому граница 
безгранитной коры обычно изображается в определенной мере условно с учетом 
геоморфологических, батиметрических и гравиметрических данных [Миндели 
и др., 1965]. При этом выделены ветвь, направленная на запад к Бургасскому

Рис. 2. Карта разрывов земной коры Черноморской впадины и прилегающих территорий
1 -  изолинии напряженности остаточного магнитного поля, по результатам морской магнит

ной съемки, гаммы; 2 — площади положительных значений напряженности остаточного магнит
ного поля; 3 — безгранитная земная кора; 4 — пункты, в которых установлено выклинивание 
гранитного слоя; 5 — разрывы в консолидированном фундаменте, установленные по геофизи
ческим данным; 6 — фанерозойские региональные разрывы; 7 — крупные разрывы; 8 — линеа- 
ментм. установленные по геофизическим данным и интерпретируемые как граничные струк
туры





прогибу, и ветвь, имеющая северо-западную ориентировку и ограниченная Одес
ским и Николаевским глубинными разломами.

На основе тех же материалов с привлечением результатов гидромагнитных и 
геологических исследований мы считаем, что граница безгранитной коры имеет 
вид выклинивающихся к северо-западу и юго-востоку отрезков, вливающихся в 
общий контур, приуроченный к центральным частям впадины. При этом границы 
безгранитной коры в значительной степени скоррелированы направлениями маг
нитных аномалий, а также поднятиями Моисеева и Архангельского.

Карта распространения складчатых комплексов в Черноморской впадине и на 
прилегающих территориях (см. рис. 3) составлена по материалам изданных в 
последние годы Тектонических карт ... [1969, 1970, 1974, 1975] и результатам 
личных исследований.

В складчатом основании впадины авторы выделяют архейско-протерозойский 
комплекс, слагающий южную окраину древней Европейской платформы; верхне- 
протерозойско-нижнекембрийский комплекс, включающий в Добрудже также и 
более древние толщи; палеозойский комплекс, включающий нижний—средний 
триас, распространенный в пределах Скифской и Мизийской плит; верхнетриа- 
сово-среднеюрский, верхнеюрско-эоценовый и олигоценово-четвертичный комплек
сы, слагающие геосинклинальные структуры Средиземноморского складчатого 
пояса на Кавказе, в Крыму, на Балканах и в Северной Турции. Чехол на древней 
платформе, эпипалеозойских плитах и срединных массивах, а также неконсоли
дированные отложения моря с карты удалены. Самый молодой из комплексов -  
олигоценово-четвертичный, относящийся к  орогенному этапу развития впадины, 
сохранен только в пределах кавказского побережья моря, в Бургасском и Рион- 
ском прогибах. С остальной части он также снят.

Сравнительный анализ тектонического расчленения земной коры показывает, 
что вся территория, окружающая Черноморскую впадину, распадается на сравни
тельно узкие линейные прогибы и поднятия, ориентированные согласно с общей 
структурой альпийского пояса. Если не касаться палеозойских структур, имею
щих обособленные черты развития, в строении альпийских прогибов прежде всего 
обращает на себя внимание четко выраженная автономия. Так, на различных вре
менных уровнях в них возникают флишевые формации: от верхнего триаса (Доб- 
руджа, Крым) и до палеоцена и эоцена (Новороссийский прогиб). Такая же сколь
зящая возрастная граница отмечается и в появлении орогенных формаций. На 
одних территориях они возникают уже в средней юре, например байосская угле
носная моласса Бишуйского месторождения углей в Крыму, на других -  ороген- 
ные формации начинают накапливаться только с эоцена. Таким образом, в отли
чие от сложившихся представлений об одновременном начале орогенного этапа 
в пределах Б алкан ид и Крымско-Кавказской геосинклинальной области, совпа
дающего с концом э» цена-началом олигоцена, авторы приходят к выводу о не- 
одновременности тектонических движений на рассматриваемой территории, обусло
вивших независимое развитие отдельных прогибов, хотя несомненно и связанных 
более широкими и общими закономерностями, свойственными альпийской об
ласти в целом.

Центральную часть впадины и значительные территории, особенно на западе, 
занимают верхнепротерозойско-нижнекембрийский складчатый комплекс, образую-

Рис. 3. Карта распространения складчатых комплексов на территории Черноморской впадины 
и прилегающих территорий

1 — кристаллический фундамент Восточно-Европейской платформы (AR-PR) ; 2 — байкаль
ский складчатый комплекс (PR—€) ; 3 — палеозойский складчатый комплекс (PZ) ; 4 -  ранне
альпийский складчатый комплекс (Т — J2); 5 — поэднеальпийский складчатый комплекс ( J3 -  
Р2) ; б — орогенный складчатый комплекс (R3 — Q) ; 7 — ультрабаэиты; 8 — мезозойские эффу- 
зивы; 9 — кайнозойские эффузивы; 10 — беэгранитная земная кора; 11 — пункты, в которых 
установлено выклинивание гранитного слоя; 12 — разрывы в консолидированном фундаменте, 
установленные по геофизическим данным; 13 -  фанероэойские региональные разрывы; 14 -  
крупные разрывы; 15 — линеаменты, установленные по геофизическим данным и интерпрети
руемые как граничные структуры; 16 -  флексуры; 17 -  верхняя и нижняя границы континен
тального склона, м



щий фундамент на большей части Средиземноморского пояса. Обращает на себя 
внимание в северо-западной акватории Черного моря положение поднятия Моисе
ева, находящегося на прямом продолжении верхнепротерозойско-нижнепалео- 
зойских складчатых структур Центральной Добруджй. Это поднятие выражено 
валообразным повышением дна моря, достигающим 500 м. По сейсмическим дан
ным, мощность покрова неконсолидированных отложений на поднятии уменьшает
ся не менее чем на 1-1,5 км. Отмеченный выше контур безгранитной коры раз
деляется поднятием на две ветви, одна из которых огибает его с юга и уходит на 
запад, а вторая имеет северо-западное направление. Недавно высказаны сообра
жения о связи поднятия Моисеева со среднечетвертичными дельтовыми отложе
ниями р. Дунай [Яншин и др., 1977], однако они не дают оснований отрицать 
существование тектонического вала в складчатом основании впадины.

Структурное положение поднятия Моисеева определяется тем, что оно отделяет 
палеозойские и мезозойские структуры восточных Балканид от складчатых соору
жений Добруджи и Крыма. При этом можно с уверенностью говорить об автоном
ном развитии альпийских структур каждой из этйх областей без пространственной 
связи их друг с другом, хотя они имеют многие общие черты c iроения, отражающие 
закономерности формирования альпийского складчатого пояса. По мнению авто
ров, близкое строение имеет и поднятие Архангельского, расположенное у южных 
берегов Турции, очень сходное по своей морфологии с поднятием Моисеева.

Палеозойский складчатый комплекс развит главным образом на севере терри
тории и слагает цоколь Скифской плиты и ядро мегантиклинория Большого Кав
каза. Другой крупный район распространения палеозойской складчатости -  горы 
Истранжи, в которых широко распространены нижнепалеозойские складчатые 
толщи, прорванные каменноугольными гранитоидами.

Палеозойский складчатый комплекс Скифской плиты развит в узком прогибе 
шириной до 30 км, ограниченном с севера кристаллическим фундаментом Европей
ской платформы, а с юга -  верхнепротерозойскими толщами основания Мизийско- 
го срединного массива. Следует подчеркнуть присутствие в палеозойском складча
том комплексе Скифской плиты приподнятых блоков с протерозойским основа
нием, не захваченных палеозойской складчатостью и перекрытых слабо дислоци
рованным и метаморфизованным чехлом (например, силурийские и девонские 
отложения о. Змеиного). Молассовая формация на Скифской плите появилась 
на различных возрастных уровнях. Так, в Северной Добрудже она возникла уже 
в раннем карбоне (карапелитовая формация), в то время как в других районах 
накопление моласс начинается только с ранней или поздней перми.

Альпийские складчатые структуры, как уже указывалось выше, в каждом 
из прогибов развивались в большой степени автономно. Отмеченный ранее нижний 
комплекс раннеальпийских структур окружает протерозойско-палеозойское 
ядро Кавказа, слагает фундамент альпийских структур Крыма и северную часть 
альпийского пояса Балкан. На территории Турции нижний комплекс образует по
лосу, располагающуюся между более южными выходами протерозойских и палео
зойских пород и побережьем моря. Комплекс позднеальпийских структур повсе
местно смещен по отношению к раннеальпийскому в сторону центральных частей 
Черноморской впадины. В Балканах он слагает южную часть альпийского пояса 
и граничит с Родопским срединным массивом. Широким развитием комплекс 
пользуется также в Закавказье, в Рионском прогибе.

Верхний орогенный комплекс на большей части территории сложен молассой 
и на карте указан лишь в межгорных и краевых прогибах: в Южном Предкавказье, 
в Бургасской и Рионской впадинах. Изображение комплекса на территории, покры
той морем, в значительной степени условно.

На карте нанесены вулканогенные пояса: Среднегорский, пересекающий в широт
ном направлении Центральную Болгарию, и Аджаро-Триалетский.

В Среднегорскоь* поясе, в его восточной прибрежной части, развиты две сеноман- 
кампанские вулканические серии: ранняя -  известково-щелочная андезит-базаль
товая и поздняя -  калиево-щелочная трахибазальтовая и трахиандезитовая. Бол
гарские геологи в настоящее время выявили несколько центров излияния лав



с хооршо сохранившимися вулканическими аппаратами центрального типа. На 
суше в пределах пояса распространены резкие линейные положительные и отрица
тельные магнитные аномалии, оси которых плавно отгибаются к югу у побережья 
моря и на территории Турции скрываются под его дном. Магнитные аномалии 
прослеживаются почти до Центральной Анатолии и позволяют уверенно наметить 
продолжение и выклинивание вулканогенных пород под дном моря. Аджаро- 
Триалетский пояс имеет более сложное строение. Различные по составу, но преиму
щественно андезитовые, трахиандезитовые и трахибазальтовые вулканиты накап
ливаются в поясе начиная с альбд и с перерывами до позднего эоцена. Вопрос о 
западном продолжении пояса под дном моря пока еще решается предположитель
но. Более ранние альбские и верхнемеловые вулканиты пояса отчетливо изогнуты 
к югу и широко распространены на южном побережье моря. Поздние палеогено
вые и эоценовые вулканиты, возможно, продолжаются от побережья и севернее 
вплоть до контуров безгранитной коры.

Распространение альпийских складчатых комплексов как в пределах самой 
впадины, так и на прилегающих к ней территориях позволяет выявить некоторые 
особенности ее строения.

Прежде всего хорошо просматривается расщепление складчатых структур у за
падного и восточного берегов моря на две ветви, огибающие впадину." На западе 
в месте расщепления расположен небольшой по размерам, но глубокий и интен
сивно погружающийся до настоящего времени Бургасский прогиб, заполненный 
неогеновой и четвертичной молассой; на востоке находится значительно больший 
по размерам Рионский прогиб, большая часть которого скрыта под водами Черного 
моря, в котором развита многометровая толща неогеновых и четвертичных отло
жений. Следует отметить, что чем древнее альпийские складчатые структуры, тем 
более четко и интенсивно выражены в них элементы обтекания контуров впадины.

Из других существенных особенностей строения альпийских складчатых соору
жений укажем на ранее уже отмечавшееся отсутствие прямой связи альпийских 
складчатых толщ Балканского хребта с Крымским полуостровом [Михайлов 
и др., 1978], разделенных поднятием Моисеева. Также не подтверждается предпо
лагавшееся сопоставление флишевого трога Северной Добруджи через акваторию 
моря с верхнетриасово-нижнеюрским флишевым прогибом Крыма [Михай
лов, 1978].

Альпийские складчатые сооружения, вероятно, сформировались в глубоком 
изолированном прогибе, возникшем в среднем—позднем триасе на месте Понтий- 
ского срединного массива [Адамия и др., 1974а, б; Адамия, Балавадзе и др., 1977; 
Адамия, Закариадзе, Лордкипанидзе, 1977]. Есть некоторые основания полагать, 
что северная часть этого прогиба впоследствии была перекрыта крупным надвигом 
(или покровом?) палеозойских складчатых толщ. Возможно, что с движениями 
этих покровов (?) связано появление во флише в бассейне р. Бодрак олистостро- 
мы с огромными олистолитами каменноугольных известняков.

Один из наиболее сложных вопросов строения Черноморской впадины связан 
с пониманием ее глубинного строения. Существующие в настоящее время факти
ческие материалы суммированы на глубинном разрезе (рис. 4 ). Данные для изо
бражения поверхностей М и К заимствованы главным образом из работы ’’Строе
ние западной части Черноморской впадины” [1972]. Отмечается подъем поверхно
сти М от периферии к центральным частям впадины от 35 до 25 км и поверхности 
базальтового слоя от 25 до 18 км. При этом мощность базальтового слоя утоняется 
до 8 км. По опубликованным данным [Земная кора..., 1975], нанесена также 
сейсмофокальная область, наклоненная под Горный Крым, и указано расположе
ние глубины гипоцентров землетрясений.

В соответствии с многочисленными интерпретациями геофизических данных 
все граничные разломы в Крыму и на южных окраинах Украинского щита накло
нены на север. На территории Турции они указаны на основании интерпретации 
геологических карт и отчасти материалов Р. Бринкманна [Brinkmann, 1976]; 
в пределах морского дна наклон разрывов показан предположительно. Мощности 
палеозойского и альпийского складчатых комплексов, неконсолидированных



сHJ

Рис. 4. Разрез глубинного строения Черноморской впадины
1 — неконсолидированные мезозойские и кайнозойские отложения; 2 -  позднеальпийский 

складчатый комплекс '» 3 ~ раннеальпийский складчатый комплекс (T -J2); 4 -
палеозойский складчатый комплекс (PZ) ; 5 — байкальский складчатый комплекс (PR-*€) ; 
6 — гранитно-метаморфический слой (AR—PR) ; 7 — базальтовый слой; 8 — мантия; 9 — кайно
зойские эффуэивы; 10 -  мезозойские эффузивы; 11 -  ультрабазиты; 12 -  фанерозойские 
региональные разрывы; 13 -  крупные разрывы; 14 — сейсмофокальная поверхность и гипо
центры землетрясений. М и К — разделы Мохоровичича и Конрада; стрелками указано направ
ление движений

отложений впадины и чехла Восточно-Европейской платформы приведены в соот
ветствии с опубликованными данными, в которых по этому поводу почти нет 
разногласий.

Гранитно-метаморфический слой изображен по работе ’’Строение западной части 
Черноморской впадины” [1972]. Интерпретация последнего интервала изопахит 
от 5 км до 0 на разрезе выражена в виде резкого обрыва гранитно-метаморфиче
ского слоя вблизи нулевой отметки, что не противоречит их положению.

Обращает внимание совпадение области с наибольшей мощностью (14—16 км) 
неконсолидированных отложений с самым высоким положением поверхности 
М и базальтового слоя. Это одна из самых характерных черт строения впадины. 
Причем, по опубликованным материалам [Строение ..., 1972], область безгранит- 
ной коры несколько шире области полного отсутствия консолидированных пород.

Следует обратить внимание на очень четко устанавливаемое геофизическими 
методами утолщение гранитно-метаморфического и базальтового слоев под Гор
ным Крымом [Строение ..., 1972; Пекло и др., 1976]. Объяснение этого явления 
можно связывать со смещениями земной коры по изображенной на разрезе сейсмо- 
фокальной поверхности.

Проблема образования Черноморской впадины обсуждается уже почти целое 
столетие,со времени публикации работ Э. Зюсса [1886]. За этот период выдви
нуты десятки гипотез, в различной степени обоснованных и нередко противоре
чивых. Подробный обзор их приведен В.П. Гончаровым с соавторами [1972]. 
В настоящее время заслуживают внимания три основные гипотезы. Первая из них 
предусматривает в той или иной форме ’’базификацию” гранитно-метаморфиче
ского слоя, существовавшего на месте впадины, вторая — рассматривает впадину 
как остаточную, реликтовую Альпийском складчатом поясе, и третья сводится 
к механизму растяжения, сопровождавшегося разрывом и раздвигом гранитно
метаморфического слоя. При оценке этих и других гипотез, касающихся происхож
дения впадины, должны быть объяснены и учтены следующие особенности ее 
строения: а) существование во впадине плоского дна и крутого обрамления с 
многочисленными разрывами и оползнями на континентальном склоне; б) отсут
ствие в ней гранитно-метаморфического слоя; в) плавное повышение на 10-15 км 
разделов М и базальтового слоя от периферии к центральным частям впадины; 
г) расщепление альпийских складчатых структур на западном и восточном побе
режьях Черного моря, огибающих впадину г севера и юга, и образование в местах



расщепления прогибов (Бургасского и Рионского); д) отсутствие линейной склад
чатости в неконсолидированных отложендах впадины.

Нам представляется, что гипотезы, связывающие образование Черноморской 
впадины с переработкой гранитной коры в базальтовую, должны быть оставлены 
исходя из следующего. Базификация, океанизация или переработка гранитного 
слоя неизбежно вызвали бы отделение легкой щелочно-кремнисто-газовой среды, 
которая благодаря своей подвижности должна была бы устремиться вверх и вызвать 
в неконсолидированных осадках впадины калиево-натровый метасоматоз либо 
привела бы к кислому магматизму. При таких условиях на дне впадины неизбеж
но должен возникнуть вулкано-тектонический рельеф, подобный тому, который 
существует в других районах преобразования земной коры. Между тем дно впа
дины совершенно плоское с крутым глыбово-оползневым рельефом по бортам. 
Предполагаемое в некоторых концепциях перемещение щелочно-кремнисто-газо- 
вой среды по латерали на десятки и сотни километров под горные хребты, окру
жающие впадину, маловероятно, так как никаких следов подобных перемещений 
в виде остаточных продуктов ни в Крыму, ни на территории Болгарии, Кавказа и 
Анатолии мы не находим.

Вряд ли можно согласиться и с представлениями, согласно которым образование 
впадины связано с фазовыми переходами по схеме: ’’базальт”- » -  гранатовый гра- 
нулит — эклогит. Последний тонул в менее плотном разогретом подстилающем 
веществе, в результате чего мощность консолидированной коры уменьшалась 
и она интенсивно погружалась, создавая глубокие депрессии поверхности Земли.

В этом механизме также не решена проблема легких летучих составляющих 
гранитно-метаморфического слоя. Следует учитывать и возможность указанных 
выше фазовых превращений в условиях повышающегося давления, в то время 
как в структурах типа Черноморской впадины при общем подъеме базальтового 
слоя происходит снижение давления.

Взгляды на Черноморскую впадину как остаточную, сохранившую первичное 
’’океаническое” ложе и пока еще не вовлеченную в геосинклинальный процесс, 
приходят в противоречие со временем ее заложения на разновозрастных складча
тых комплексах (см. рис. 3). В таком случае наблюдалось бы неравномерное 
’’затягивание” впадины складчатыми комплексами, последовательно омолажи
вавшимися по направлению к ее центру, чего в действительности не наблюдается 
(см. рис. 4).

Авторы настоящей работы придерживаются представлений о рифтовой приро
де Черноморской ^падины. Они впервые были высказаны 1Т.Й. "К^потюйаТьТ 
[1967], а За^еКГразвййались Ш.А. Адамия с соавторами [1974а, б], Ш.А, Адамия, 
Б.К. Балавадзе с соавторами [1977], Ш.А. Адамия, Г.С. Закариадзе, М.Б. Лорд- 
кипанидзе [1977], ИЛ. Гамкрелидзе [1976]. Растяжение земной коры связано с 
глубинными процессами, вызвавшими вначале утонение, а затем разрыв и раздвиг 
гранитно-метаморфического слоя. В возникшую область пониженного давления 
перемещалось вещество базальтового слоя и мантии, образовавших валообразное 
поднятие. Импульсы движений передавались снизу вверх, благодаря чему переме
щения вещества в стороны были более интенсивными в нижних частях земной 
коры, на уровне базальтового слоя, чем в гранитно-метаморфическом и верхних 
складчатых комплексах. Это позволяет рассматривать сейсмофокальную поверх
ность Горного Крыма не как надвиг на Черноморскую впадину, а как поддвиг 
глубинных частей земной коры. Складчатые толщи Горного Крыма, так же как 
и нижние горизонты земной коры, смещаются к северу, но с меньшей скоростью, 
что создает ложное впечатление надвига. Этот процесс, по мнению авторов, начал
ся в юре. В это время возникли растяжение и разрыв гранитно-метаморфического 
цоколя, отразившие глубинное растекание вещества. Отголоски этих движений 
выражены в образовании крупных широтных разломов, с многими из которых 
(в Крыму, Закавказье) связан интенсивный Основной вулканизм. Активность 
смещений по разломам, обрамляющим впадину в юрское и раннемеловое время, 
подтверждается возникновением флишевых трогов в Балканском хребте, Анато
лии, Закавказье, Крыму и Добрудже. В раннем мелу мощности осадочных толщ,



накопившихся на территориях, окружающих впадину, повсеместно увеличивают
ся по направлению к ее границам; одновременно происходит появление тонко
обломочных и глубоководных фаций. На дизъюнктивное ограничение впадины 
в позднемеловое время указывает присутствие на побережьях Болгарии, Турции, 
Грузии и в шельфовой части моря позднемеловых эффузивов.

Разрастание раздвига происходило от предполагаемой осевой линии, распола
гавшейся на месте современной ’’безгранитной” области морского дна, и, как 
нам представляется, было, возможно, не одноактным и прямолинейным, а рас
падалось на неодновременно возникшие участки с широтной и северо-северо-за
падной ориентировкой с более протяженными северо-северо-западными отрезками. 
Расширение впадины особенно усилилось в неогене и четвертичном периоде и про
должается до настоящего времени. Это повлекло за собой возникновение подвод
нооползневых структур в меловых и палеогеновых отложениях по бортам впади
ны и несогласное прилегание к нарушенным отложениям осадков плиоцен-четвер- 
тичного возраста [Яншин и др., 1976]. На разрастание впадины оказывает влияние 
и длительное повышение уровня Черного моря.

Слабое уплотнение и отсутствие дислокаций в неконсолидированных отложениях 
впадины могут быть объяснены их накоплением в условиях растяжения земной 
коры. Увеличивающаяся во времени площадь безгранитной земной коры непре
рывно затягивалась осадками, максимальная мощность которых в центральных 
ее частях в настоящее время достигает 14-16 км. При этом смещались в стороны 
границы безгранитной коры и, возможно, ’’осевая” линия раздвига. На рис. 4 по
казаны некоторая асимметрия и несовпадение наиболее приподнятых участков 
поверхности базальтового слоя с другими элементами строения впадины, позволяю
щие предполагать более интенсивные движения южного ограничения впадины. 
Возможно, именно этим следует объяснять резкие повороты альпийских складча
тых комплексов к югу от Бургасского и Рионского прогибов.

Куполовидное поднятие базальтового слоя происходило одновременно с его 
утонением и некоторым разуплотнением. Явления разуплотнения характерны и 
для верхней мантии.

В целом процесс формирования впадины был длительным и развивался, вероят
но, неравномерно под воздействием течения вещества по многочисленным поверх
ностям скольжения, нижние из которых находятся в мантии, а верхние -  на грани
це гранитно-метаморфического и базальтовых слоев. Отражением этих глубинных 
движений, значительно опережавших в скорости смещение верхних частей земной 
коры, является образование сейсмофокальной поверхности, наклоненной под 
Горный Крым.

Высказанные в настоящей работе представления предполагают широкое рас
пространение под дном впадины неконсолидированных мезозойских и кайнозой
ских отложений, что в значительной степени расширяет перспективные площади 
для поисков нефти и газа в пределах акватории Черного моря.
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Л. И. ЛЕБЕДЕВ, Я.11. МАЛОВИЦКИЙ, М.В. МУРА ТОВ.
А.Е. ШЛЕЗИНГЕР, А Л . ЯНШИН

СРАВНИТЕЛЬНО-ТЕКТОНИЧЕСКИЙ АНАЛИЗ 
ОСАДОЧНЫХ ЧЕХЛОВ ГЛУБОКОВОДНЫХ БАССЕЙНОВ 

СРЕДИЗЕМНОМОРСКОГО ПОЯСА

В пределах Средиземноморского пояса расположены Южно-Каспийский, С ре дне - 
каспийский, Черноморский и Средиземноморский (Левантийский, Ионический, 
Критский, Южно-Адриатический, Тирренский, Алжиро-Прованский и Апьборан- 
ский)1 глубоководные бассейны. Все они на значительном протяжении граничат 
с альпийскими горными складчатыми сооружениями. Однако большинство бассей
нов имеет и выход к равнинным территориям древних или молодых платформ. 
Только Тирренский и Альборанский бассейны со всех сторон окружены альпийски
ми сооружениями.

В пределах глубоководных акваторий Средиземноморского пояса проведен 
значительный объем комплексных геолого-геофизических исследований. В Черном 
и Средиземном морях пробурены глубоководные скважины с судна 'Тломар 
Челленджер” [Жузе, Мухина, 1977; Муратов и др., 1977; Glomar . . . , 1975; Ross, 
Neprochnov, 1975; Ryan, Hsu, 1973]. Во многих районах шельфа и на смежных 
площадях суши ведется глубокое разведочное бурение с целью поисков месторож
дений нефти и газа. Для понимания структуры осадочного чехла особое значение 
имеют сейсмические исследования различных модификаций метода отраженных 
волн. Высококачественные временные разрезы осадочного чехла на 5 км и более 
получены итальянскими, французскими и советскими научно-исследовательскими 
кораблями на Средиземном и Черном морях [Москаленко, 1963, 1965, 1966, 1967, 
1974; Москаленко, Шимкус, 1971; Терехов, 1974; Туголесов, 1976; Яншин, Мало- 
вицкий и др., 1977; Biju-Duval et al., 1974; F inetti, Morelli, 1973; Morelli, 1975; 
Neev et al., 1976]. На Южном Каспии опорный отражающий горизонт, приуроченный 
к поверхности среднего плиоцена, прослежен до глубин 7 -8  км [Тектоническая 
карта . . . , 1975]. Значительный объем непрерывного сейсмического профилирова
ния проведен в последние годы на акватории Каспийского моря [Лебедев и др., 
1976].

Поверхность Мохо в пределах глубоководных бассейнов Средиземноморского 
пояса залегает на относительно небольших глубинах и в некоторых из них характе
ризуется пониженными значениями скоростей продольных волн (7,7—7,9 км/с 
для Средиземного моря и Южного Каспия). Вследствие этого кристаллическая 
часть коры резко сокращена и составляет в центральных частях глубоководных 
котловин Средиземного тиоря до 4, в Черном море -  до 5 и Южном Каспии -  до 
20 км (информация ГСЗ по Среднему Каспию отсутствует) . До последнего времени 
считалось, что в ее строении принимает участие только базальтовый геофизический 
слой, характеризующийся скоростями > 6 ,5  км/с. Однако более детальные сейсми
ческие исследования, проведенные в последнее время на Черном море В.Н. Моска
ленко и Я.П. Маловицким [1974], а на Средиземном -  М.Т. Карузо с соавторами 
[Carrozo et al., 1974] и К. Морелли [Morelli, 1975], показали в верхах кристал

лической части коры более низкие значения скоростей (5,8—6,4 км /с), быстро 
нарастающих при удалении от ее кровли (до 7,4-7,5 км/с) .

Подошва осадочного слоя рассматриваемых глубоководных бассейнов опреде
ляется по одиночным разрезам ГСЗ, МПВ и ОГТ. По периферии глубоководных 
котловин Средиземного моря она выделяется на временных разрезах отраженных 
волн. По этим материалам общая мощность осадочного чехла достигает в глубоко

1 Мраморное море и большая часть Эгейского моря, как будет показано ниже, имеют иную 
тектоническую природу и поэтому не включены в число анализируемых объектов.



водных впадинах Западного Средиземноморья 6—8, Восточного Средиземноморья -  
10-12, Черного моря -  12-14 и Южного Каспия -  20 км.

На временных сейсмических разрезах глубоководных бассейнов Средиземномор
ского пояса в верхней части осадочного чехла всегда выделяется резко выраженная 
слоистая среда. По структурным параметрам она отчетливо отделяется от нижеле
жащих образований. Ее слои залегают более полого, чем подстилающие породы, 
и срезают их в зонах структурных несогласий. Весьма характерно повсеместно 
фиксируемое, притыкание пластов верхней части разреза к подстилающему ложу. 
К ее подошве чаще всего приурочен опорный отражающий сейсмический горизонт. 
Таким образом, в разрезе осадочного чехла глубоководны* впадин отчетливо 
выделяется верхний структурный комплекс. Сейсмическая информация отражен
ных волн чаще всего имеется только для верхней части подстилающих образований. 
Они с некоторой долей условности могут быть включены в состав единого нижнего 
структурного комплекса, хотя не исключено, что в его составе более детальные и 
обладающие большей глубинностью сейсмические исследования наметят самостоя
тельные структурные единицы.

Верхний структурный комплекс в пределах Средиземноморских бассейнов сла
гают плиоцен-четвертичные отложения. Они представлены преимущественно гли
нисто-карбонатными осадками с пачками, прослоями и линзами турбидитов, обра
зовавшихся в условиях открытого и относительно глубоководного моря. На вре
менных сейсмических разрезах часто намечается верхняя слоистая и нижняя про
зрачная (неслоистая) части. Мощность плиоцен-четвертичного комплекса в Среди
земноморских бассейнах обычно не превышает 1-1,5 км. Только вблизи устьев 
крупных водных артерий (Нил, Рона, Эбро и др.) она увеличивается до 2 -3  км.

В Черном море глубоководным бурением верхний комплекс пройден только 
на юго-западной периферии, в зоне его резкого утонения. Здесь в строении верхнего 
комплекса принимают участие отложения квартера, плиоцена и верхнего миоцена 
[Жузе, Мухина, 1977; Муратов и др., 1977; Ross, Neprochnov, 1975]. Скв. 381, 
пробуренная на континентальном склоне близ Босфора, вошла в отложения средне
го миоцена. Однако структурное положение последних неясно. В центральной 
части впадины скв. 379 не вышла из четвертичных отложений. По сейсмическим 
материалами районе г. Поти верхний комплекс через узкую горловину проникает 
на побережье, где выполняет узкий глубокий (до 4-4 ,5  км) грабен. Его базальные 
слои там, по данным глубоких скважин, относятся к мэотису. Отложения верхнего 
комплекса в пределах Черноморского глубоководного бассейна представлены 
главным образом глинистыми слоями с многочисленными йрослоями турбидитов. 
Их видимая мощность (вблизи подножия континентальных склонов), по сейсми
ческим материалам, оценивается до 6 км, а полная мощность, возможно, прибли
жается к 8 км.

На акватории глубоководной котловины Среднего Каспия отложения верхнего 
комплекса имеют только четвертичный возраст [Лебедев и др., 1976]. Его подошва 
совпадает с денудационно-абразионной поверхностью, резко несогласно секущей 
слои подстилающего нижнего комплекса. В верхнем комплексе глубоководной 
котловины Среднего Каспия отчетливо выделяются нижняя прозрачная толща, 
сложенная, вероятно, турбидитами, и верхняя слоистая толща. Мощность верхнего 
комплекса здесь не превышает 500 м. К западу и юго-западу от глубоководного 
бассейна Среднего Каспия одновозрастные образования венчают разрез Терско- 
Каспийского краевого прогиба, занимающего территорию современного шельфа 
и прилегающих районов суши. В Северо-Апшеронской ванне этого прогиба мощ
ность четвертичных образований достигает 1200, а в Терско-Сулакской -  600 м.

На периферии Южно-Каспийского бассейна (районы Апшеронекого и Бакинско
го архипелагов и Западно-Туркменской низменности) верхний комплекс, по-види
мому, начинают внизу мелководные отложения среднего плиоцена (продуктивная 
серия), ложащиеся несогласно на понтические или более древние образования мио
цена, палеогена или даже мела. Вышележащие образования верхнего плиоцена и 
четвертичной системы сложены осадками более глубокого моря. Мощность верхне
го комплекса по периферии Южного Каспия, по-видимому, приближается к 6 -8  км.



К центральным частям бассейна кровля среднего плиоцена погружается до 7 -8  км, 
а общая мощность верхнего комплекса может быть оценена в 9—11 км.

Нижний стр уктурный комплекс в пределах Средиземноморских глубоководных 
бассейнов состоит из двух серий пород, отчетливо выделяющихся на временных 
сейсмических разрезах по графикам скоростей продольных волн и особенностям 
слоистости. Верхняя из них сложена мелководными эвапоритами верхнего миоцена 
(мессиний). Ее мощность достигает 2-2,5 км, причем основная часть разреза пред
ставлена солью. Нижняя серия состоит из доэвапоритовых образований. Глубоко
водными скважинами пройдены только самые верхние ее горизонты, относящиеся 
к среднему и нижнему миоцену. Они представлены преимущественно терригенными 
осадками открытого моря с глубинами дна в сотни метров. Максимальная вскры
тая их мощность (640 м) зафиксирована к востоку ото. Менорка в скв. 372, кото
рая была остановлена в аквитане.

Мощность доэвапоритовой серии может быть оценена в 8—10 км для Леван
тийского, 6—8 км для Ионического и Южно-Адриатического, 4 -5  км для Алжиро- 
FI рованск oh) и 3—4 км для Тирренского бассейнов. Ее возраст в Восточном Среди
земноморье, по данным бурения периферийных районов акватории и смежных 
участков суши, определяется палеозоем, мезозоем и доверхнемиоценовым кайно
зоем. В Тирренском бассейне сейсмический горизонт ”К” привязан в районе г. Неа
поля к поверхности известняков мезозоя [F inetti, МогеШ, 1973]. Значит, есть 
все основания считать, что известняки мезозоя и вышележащие отложения доверх- 
немиоценового кайнозоя на большей части акватории присутствуют в разрезе доэва
поритовой серии.

Сложнее обстоит дело со стратификацией доэвапоритовой серии Алжиро-Про
ванского бассейна. Практически все зарубежные исследователи [Biju-Duval et al., 
1974; F inetti, МогеШ, 1973; Mauffret, 1976] его возникновение связывают с 
процессами растяжения, обусловленного фазами интенсивного сжатия в пределах 
смежных альпийских складчатых сооружений. Отсюда возраст базальных слоев 
датируется ими нижним миоценом или олигоценом. Однако Алжиро-Прованский 
бассейн представляет собой гигантскую отрицательную структуру, протянувшуюся 
более чем на 1000 км при ширине во многие сотни километров. Характер залегания 
и порядок мощностей доэвапоритовой серии в нем аналогичны таковым в чехлах 
осадочных бассейнов древних и молодых платформ. В частности, они очень похожи 
на Аквитанский и Парижский бассейны Западно-Европейской молодой платформы. 
Поэтому есть основание полагать, что в строении доэвапоритовой серии Алжиро- 
Прованского бассейна, помимо повсеместно распространенного нижнего-среднего 
миоцена и олигоцена, принимают участие в наиболее погруженных его частях более 
древние горизонты палеогена и породы мезозоя.

В Черноморском глубоководном бассейне возрастной диапазон нижнего струк
турного комплекса может быть определен по смежным районам Колхидской (на 
востоке) и Мизийской впадин, северо-западного шельфа и причерноморской суши 
(на западе). На востоке он включает отложения мезозоя, палеогена и миоцена. 
На западе в него входят, кроме того, и породы палеозоя. Мощность нижнего комп
лекса соответственно 5—6 и 8 -9  км.

В Среднекаспийском глубоководном бассейне верхний структурный комплекс 
подстилают породы неогена внешнего борта Терско-Каспийского.краевого прогиба 
и представляют его нижний структурный комплекс. Они испытывают региональное 
уменьшение мощности с юго-запада на северо-восток от осевой зоны Терско-Кас
пийского прогиба в сторону Ту райской плиты.

В Южно-Каспийском бассейне нижний структурный комплекс, исходя из его 
мощности в 8 -10  км и данных бурения смежных районов суши (Западно-Туркмен
ская низменность и Апшеронский полуостров), по-видимому, сложен отложениями 
мезозоя, палеогена, миоцена и нижнего плиоцена. Возможно, нижние его горизонты 
принадлежат верхнему палеозою.

Площадное распространение нижнего структурного комплекса, синхронного по 
возрасту складчатым породам альпийских сооружений, и анализ геофизических 
полей показывают, что складчатые зоны присутствуют только в крайних перифе



рийных частях глубоководных бассейнов Средиземного моря (рис. 1). Лишь склад
на ibie сооружения Бетских Кордильер проникают далеко в глубь глубоководной 
акватории. Этим сооружениям в рельефе дна моря соответствует относительно 
узкая полоса возвышенности, ориентированная с северо-запада на юго-восток, 
с которой связаны Балеарские острова. В районе пролива Менорка происходит 
затухание Бетского складчатого сооружения, поскольку крайний восточный 
остров одноименной. системы, несомненно, принадлежит области палеозойской 
консолидации. Складчатые сооружения Телль-Атласа на востоке в виде узкого ру
кава пересекают Тунисский пролив и продолжаются в альпийском складчатом 
сооружении Северной Сицилии и имеют непосредственную связь с альпийскими 
складчатыми сооружениями Апеннин. В области альпийской складчатости располо
жены Эгейское и Мраморное моря. Таким образом, большая по площади часть 
акватории и почти все глубоководные котловины находятся за пределами альпий
ских складчатых сооружений и принадлежат областям более древней, докембрий- 
ской или палеозойской (герцинской) консолидации.

Аналогичная картина наблюдается на акваториях Черного моря [Яншин и др., 
1976; Яншин, Маловицкий и др., 1977] и Южного Каспия [Вольвовский, Шлезин
гер, 1975]. Альпийские и киммерийские складчатые сооружения здесь занимают 
периферийные части акватории и практически не выходят за пределы подножия 
континентальных склонов в более внутренние их районы.

Складчатые комплексы альпийских сооружений входят в состав так называемо
го акустического основания акваторий, и, естественно, их внутренняя структура 
сейсмическими методами не расшифровывается. Местами они перекрываются 
верхним структурным комплексом осадочного чехла. На акватории Средиземного 
моря на площади развития альпийских складчатых сооружений могут быть 
распространены и верхние горизонты нижнего комплекса осадочного чех
ла, так называемый послепокровный (нескладчатый) миоцен (средний и 
верхний).

Альпийские складчатые сооружения местами окаймляются глубокими компен
сационными прогибами (краевыми и тыловыми). Цепочка таких глубоких проги
бов установлена н а . периферии Тирренского моря (Циркум-Тирренские). Они 
полукольцом опоясывают молодые складчатые сооружения Апеннин, северо- 
восточной Корсики и южное морское продолжение последних. Циркум-Тирренские 
прогибы сложены неоген-четвертичными образованиями. На временных разрезах 
они вырисовываются крутыми крыльями (до десятков градусов) и узкими 
V-образными днищами (рис. 2). На внутренних крыльях наклон слоев обычно не
сколько круче. Прекрасно видно сокращение практически всех горизонтов от 
центральных частей прогибов к их перифериям и уменьшение их амплитуды по 
верхним слоям. Внешние крылья Циркум-Тирренских прогибов наклонены в на
правлении глубоководной котловины.

Вдоль северо-восточной периферии Южно-Адриатического бассейна намечается 
Албанский компенсационный прогиб, выполненный многокилометровыми сериями 
неоген-четвертичных образований. Его внешний борт наклонен в сторону Южно- 
Адриатической глубоководной котловины с одновременным сокращением в этом 
направлении мощности слагающих его слоев.

На восточной периферии Черноморского бассейна обнаружены глубокие олиго- 
цен-миоценовые компенсационные прогибы (Туапсинский и Гурийский), окай
мляющие соответственно антиклинорий Большого Кавказа и Аджаро-Триалетскую 
складчатую зону. Гурийский прогиб, по сейсмическим материалам, протягивается 
вдоль южного побережья до меридиана Трабзона, к западу от которого он испыты
вает затухание. На территорию шельфа в районе Керченского пролива выходит 
юго-западная центроклиналь Западно-Кубанского краевого прогиба, замыкающаяся 
на площади континентального склона. Рассматриваемые компенсационные прогибы 
осложнены резкими линейными диапировыми складками с крутыми крыльями 
(многие десятки градусов) и амплитудой, измеряемой сотнями метров или кило
метрами. С резким угловым несогласием олигоцен-миоценовые образования здесь 
перекрываются отложениями верхнего комплекса.



Рис. 1. Пространственное положение глубоководных бассейнов и их соотношение с альпийскими и киммерийскими складчатыми сооружениями
1 -  альпийские и киммерийские складчатые сооружения; 2 -  глубоководные бассейны; 3 — области палеозойской и более древней консолидации; 4 — 

основные глубинные разломы: Глубоководные бассейны: 1 -  Южно-Каспийский, 2 -  Среднекаспийский, 3 -  Черноморский, 4 -  Левантийский, 5 -  Иони
ческий, 6 -  Критский, 7 -  Южно-Адриатический, 8 -  Тирренский, 9 — Алжиро-Прованский, 10 — Альборенский



Рис. 2. Калибрийский компенсационный прогиб и характер залегания слоев верхнего комплекса на восточном континентальном склоне Тирренско 
го моря [linetti, МогеШ, 1973]



Глубокий олигоцен-миоценовый прогиб Сорокина с линейными дианировыми 
складками расположен к югу от Крыма. Однако он имеет платформенную природу 
[Яншин, Маловицкий и др., 1977]. К западу и юго-западу от Крыма намечатеся еще 
одна, по-видимому, глубокая,изометричная впадина (Балаклавская) с куполовид
ными или брахиантиклинальными одиночными диапирами. Ее границы пока еще не 
установлены.

На акватории Южного Каспия складчатые зоны Апшеронского полуострова и 
Бакинского архипелага представляют собой, по существу, глубокие периклиналь- 
ные прогибы, возникшие на юго-восточном погружении Большого Кавказа. Их 
выполняют мощные многокилометровые серии досреднеплиоценовых третичных 
образований. На востоке и юго-востоке происходят их постепенное затухание и 
ослабление линейных дислокаций [Вольвовский, Шлезингер, 1975].

Среднекаспийский глубоководный бассейн на западе и юго-западе сопряжен с 
Терско-Каспийским краевым прогибом.

Слои нижнего структурного комплекса осадочного чехла глубоководных бас
сейнов Средиземноморского пояса вне пределов альпийских складчатых сооруже
ний и связанных с ними компенсационных прогибов отличаются очень пологим 
залеганием (рис. 3). От центральных частей бассейнов они воздымаются к пери
ферии под углами, обычно не превышающими 1°. В этом же направлении наблю
дается региональное уменьшение их мощности. Часто слои нижнего комплекса 
вырисовывают обширные (сотни километров) пологие прогибы и впадины, раз
деленные поднятиями и седловинами. Их амплитуда достигает нескольких кило
метров. В пределах Черноморского бассейна вырисовывается полоса окраинных 
поднятий, гигантским полукольцом окружающая Восточно-Черноморскую впадину. 
Здесь мощность нижнего комплекса осадочного чехла резко сокращается (до 
нескольких километров), а на Центрально-Черноморском поднятии -  даже до 
сотен метров. В строении последнего, вероятно, принимают участие только отло
жения верхнего мела и более молодые образования [Яншин и др., 1976; Яншин, 
Маловицкий и др., 1977].

В районах развития мощных эвапоритов Средиземноморских глубоководных 
бассейнов распространены соляные купола разной морфологии (см. рис. 3). Струк
турными аналогами соляных куполов в Черноморском бассейне служат глиняные 
диапиры Балаклавской олигоцен-миоценовой впадины.

В зонах современных склонов глубоководных бассейнов Средиземного моря 
наклон слоев нижнего комплекса чехла резко увеличивается и измеряется граду
сами (иногда до 10° и более). Крутые участки (флексуры и сбросы) чередуются 
с более пологими, от чего вырисовывается сложно ступенчатое опускание от шель
фов к подножию склонов. Близ подножия континентальных склонов обычно про
исходит резкое сокращение мощности пород доэвапоритовой серии, а эвапоритовая 
серия чаще всего здесь полностью выклинивается. На большей части площади 
островов Менорка, Корсика и Сардиния осадочный чехол вообще отсутствует, и 
на поверхности обнажаются породы домезозойского фундамента.

Слои верхнего осадочного комплекса глубоководных бассейнов отличаются еще 
более пологим залеганием. Обычно они под углами, измеряемыми минутами или 
десятками минут, погружаются от их периферии к центральным районам. Лишь 
над соляными куполами эвапоритовой серии на акватории Средиземного моря 
нижние горизонты плиоцен-четвертичных отложений образуют подобные изгибы. 
В более верхних частях разреза крутизна наклона уменьшается и складки затухают 
иногда до полного исчезновения. В других случаях соляные купола фиксируются 
по самым верхним слоям плиоцен-четвертичного комплекса и рельефу дна и обра
зуют холмы, возвышающиеся на несколько десятков метров над абиссальной рав
ниной. Аналогичная картина в общем зафиксирована и на акватории Черного моря. 
Здесь слои верхнего комплекса над олигоцен-миоценовыми диапирами испытыва
ют, правда, значительно более плавные и менее высокие антиклинальные из
гибы, постепенно затухающие вверх по разрезу, но иногда обнаруживаемые в рель
ефе дна в виде отдельных гряд или холмов. Диапиры Балаклавской впадины в ряде 
мест образуют крутые, штоки, прорывающие плиоцен-четвертичные отложения.
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Рис. 3. Характер залегания нижнего комплекса в центральной части Алжиро-Прованского бассейна (l ineni Morelli, 1973]



В большинстве районов у подножия современных континентальных склонов 
Средиземного моря большая, преимущественно нижняя часть плиоцен-четвертич- 
ного комплекса прислоняется к породам подстилающего ложа, на сейсмических 
профилях вырисовываются резко выраженные борта седиментационных бассейнов. 
Выполняющие их слои расположены параллельно друг другу. Вертикальная ампли
туда зон прислонения измеряется 400—500 м и более. Несколько иные соотношения 
наблюдаются в зонах больших мощностей верхнего комплекса. Здесь притыкание 
смещается на площадь шельфа или даже в смежные районы суши, а континенталь
ный склон целиком сложен исключительно породами плиоцен-четвертичного комп
лекса. Отсутствуют зоны притыкания на площади Южно-Адриатического глубоко
водного бассейна. В пределах его континентальных склонов наблюдается равномер
ное увеличение мощности плиоцен-четвертичных слоев в сторону котловины. Толь
ко в зоне сопряжения бассейна с Албанским краевым прогибом наблюдаются 
обратные соотношения и мощности растут по восстанию склона в сторону шельфа.

Верхние слои плиоцен-четвертичного комплекса мощностью до 100-20Q, реже 
300 м обычно не прислоняются к бортам глубоководных котловин, а поднимаются 
вдоль них и преобретают наклон под углами до 10° и изредка выше. Этот регио
нальный наклон осложнен более крутыми узкими флексурными изгибами, разде
ленными пологими и более широкими структурными ступенями. Часто последние 
ограничены сбросами, амплитуда которых достигает сотен метров (рис. 4). На ряде 
ступеней наблюдаются повышенные мощности плиоцен-четвертичных отложений и 
прислонение нижней части слоев к подстилающему субстрату. Нередко такие гео
морфологические ступени представляют собой в структурном отношении самосто
ятельные изолированные мульды, отделенные от основных бассейнов выступами 
поверхности доплиоценового ложа. На площадях шельфов наклон слоев вновь 
резко уменьшается, они приобретают практически горизонтальное залегание. Дис
локации слоев верхнего комплекса в пределах континентальных склонов почти 
полностью повторяются в рельефе дна моря. Лишь в зонах новейших каньонов это 
соответствие, естественно, отсутствует. Общая амплитуда флексурного перегиба 
плиоцен-четвертичных слоев и поверхности дна моря от шельфа до глубоководной 
котловины достигает 2 ,5-3  км.

Таким образом, глубоководные бассейны Средиземного моря имеют широкие 
плоские днища и крутые борта, совпадающие с современными континентальными 
склонами. Последние представляют собой гигантские сложные флексурно-разрыв
ные зоны, четко выраженные в слоях осадочного чехла и поверхности дна моря.

По периферии Черноморского глубоководного бассейна слои верхнего комплек
са, залегающие между собой параллельно, на обширных пространствах также испы
тывают прислонение к поверхности подстилающего субстрата (рис. 5). Вертикаль
ная амплитуда этого прислонения здесь достигает 5 -6  км. Поверхность прислоне
ния переходит в крутую верхнюю часть современного континентального склона. 
Притыкание слоев плиоцен-четвертичного комплекса к поверхности доплиоцено
вого ложа обнаружено и во многих внутренних районах глубоководного Черно
морского бассейна. Все они приурочены к склонам поднятий нижнего'комплекса. 
Видимая величина прислонения, зафиксированная на сейсмических разрезах, здесь 
достигает 2 -3 км. Только на северной периферии бассейна к западу и востоку от 
Горного Крыма и в узкой Приколхидской полосе восточной периферии конти
нентальный склон целиком сложен породами верхнего комплекса и прислонение 
его слоев к подстилающему субстрату, вероятно, происходит на площадях шель
фов, а в последнем случае даже в пределах современной суши. Однако пока оно 
сейсмическими материалами не доказано.

В центральной части Среднекаспийского глубоководного бассейна слои верх
него комплекса залегают очень полого, практически горизонтально. На востоке и 
северо-востоке они воздымаются параллельно дну моря под углами, не превышаю
щими минуты, с одновременным постепенным утонением их мощности. На западе 
и юго-западе в зоне относительно крутого континентального склона наблюдается 
прислонение нижних слоев верхнего комплекса мощностью до 300 м к поверх
ности подстилающего ложа (рис. 6). Верхние слои местами полностью перекрыва-
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Рис. 4. Характер залегания верхнего комплекса на восточном континентальном склоне Алжиро-Прованского бассейна (в районе Сардинии) [Finetti, Moreli, 
1973]



Рис. 5. Характер залегания верхнего комплекса близ Колхидского побережья Черноморского бассейна (по АЛ. Терехову)



ют склон, испытывают флексурный изгиб в несколько градусов и уходят на пло
щадь прилегающих районов шельфа. Здесь их наклон опять резко выполаживается 
и не выходит за пределы десятков минут.

На акватории Южно-Каспийского глубоководного бассейна в верхнем комплек
се развиты многочисленные по простиранию системы складок. По его периферии 
(прибортовое окаймление) распространены, как правило, линейные высоко- 
цмплитудные (первые километры) складки с углами наклона слоев, достигаю
щими 10-20°, а иногда и более градусов. Для центральной части (внутренняя 
депрессия), напротив, характерны более пологие изометричные структуры. Прак
тически на всех антиклиналях наблюдается сокращение мощности и частичное 
выклинивание слоев к сводам, которые часто выражены возвышенностями по
верхности дна. К периферийным складкам приурочены многочисленные грязевые 
вулканы.

Вдоль склонов глубоководной котловины Южного Каспия установлены флек- 
сурные изгибы (несколько градусов) слоев, параллельные поверхности дна моря 
(рис. 7). От шельфа к восточному борту котловины верхние горизонты верхнего 
комплекса сокращаются в мощности и частично выклиниваются (рис. 8).

В конце палеозоя в Средиземноморье завершилось формирование герцинских 
складчатых сооружений и произошло окончательное становление континентальной 
земной коры. В мезозое, а на участках более ранней консолидации с начала палеозоя 
или даже с рифея на обширных пространствах в условиях эпиконтинентальных 
бассейнов началось формирование мощных серий платформенного чехла. На ак
ватории Средиземного моря в условиях начавшейся под влиянием альпийского 
горообразования изоляции бассейна оно завершилось накоплением эвапоритов 
верхнего миоцейа.

Иная картина наблюдалась на территории складчатых сооружений. В их преде
лах, по-видимому, в триасе, континентальная кора испытала деструкцию и образо
вались глубоководные бассейны, местами с океанической корой [Книппер, 1975; 
Glangeaud, 1962]. В них формировались многокилометровые серии глубоководных 
осадков и изливались большие объемы магматических расплавов основного и 
среднего состава. В палеогеографическом отношении территория Средиземномор
ского пояса в раннем и среднем мезозое представляла обширную морскую или 
океаническую акваторию. Она была дифференцирована на линейные глубоковод
ные альпийские бассейны с тонкой консолидированной корой океанического ти
па и изометричные более мелководные пространства большой протяженности с 
толстой корой континентального типа. В конце мезозоя и в кайнозое в результате 
интенсивных многократных процессов горизонтального сближения литосферных 
плит и скучивания эти глубоководные бассейны сократились в поперечнике в 
несколько раз [Трюмпи, 1965] и превратились в сложные складчатые сооружения. 
В их пределах вновь сформировалась мощная континентальная кора, а по перифе
рии заложились и развивались компенсационные краевые и тыловые прогибы.

Во внеальпийских областях более ранней консолидации дифференцированное 
прогибание и восходящие вертикальные тектонические движения создали внут
реннюю структуру платформенного чехла. Зоны пониженных мощностей возникли 
на периферии современных акваторий и в смежных районах суши. А площади 
современных островов Менорка, Корсика, Сардиния и юго-восточная Сицилия 
превратились в крупные поднятия, лишенные чехла или с резко пониженными 
мощностями его. На дне Тирренской глубоководной котловины также имеются 
лишенные чехла выступы складчатого основания, сложенные кристаллическими 
сланцами, филлитами и мраморами, близкими к палеозойским породам Италии 
и Сардинии. Аналогичные крупные поднятия были созданы и в пределах современ
ных акваторий Черного моря и Южного Каспия.

Установленное повсеместное прислонение верхнего комплекса по периферии 
глубоководных бассейнов к поверхности подстилающего субстрата и практически 
полная параллельность в напластовании слагающих его слоев свидетельствуют о 
резком кратковременном обрушении крупных участков земной коры. Это погру
жение создало тектонический палеорельеф, впоследствии захоронившийся осадка- 
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Рис. 6. Прислонение верхнего комплекса в районе западного континентального склона Средне
каспийского глубоководного бассейна
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Рис. 7. Характер залегания верхнего комплекса на западном континентальном склоне глубоко
водной котловины Южного Каспия

Рис. 8. Характер залегания верхнего комплекса на восточном континентальном склоне глубоко
водной котловины Южного Каспия
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ми. Обрушение в общем вписалось в контуры платформенных бассейнов и не 
затронуло или захватило лишь самые периферийные участки смежных крупных 
платформенных поднятий и альпийских складчатых сооружений. Оно имело диф
ференцированный характер. Крупные поднятия платформенного чехла внутри 
Черноморской акватории опустились в это время на несколько километров меньше 
по сравнению с участками платформенного чехла, которые и раньше представляли 
собой прогибы. На периферии Средиземного моря дифференцированный характер 
обрушения создал изолированные мульды на геоморфологических ступенях конти
нентальных склонов.

Региональный градиент обрушения обычно сосредоточен в сравнительно узкой 
зоне (до десятков километров) и реализуется чаще в виде пластичных изгибов, 
но иногда, особенно в пределах акватории Средиземного моря, приводил к разры
ву сплошности слоев. Его амплитуда на акваториях Средиземного моря и Среднего 
Каспия составила многие сотни метров, а в некоторых местах, возможно’ превы
шала 1 км. Значительно большей амплитуды провал поверхности Земли имел мес
то на акватории Черного моря, где он достигал не менее 5 -6  км, а возможно, и 
более.

В условиях открытых морских бассейнов созданные тектоническими движения
ми палео депрессии начали заполняться терригенным материалом. Воды моря рас
пространялись далеко за пределы глубоководных котловин, образуя обширные 
шельфовые пространства. В их пределах также накапливался маломощный шлейф 
одновозрастных с котловиной осадков. Только в локальных участках, испытывав
ших интенсивное погружение, например в компенсационных прогибах типа Цир- 
кум-Тирренских или Албанского, накапливались мощные серии мелководных 
или континентальных отложений. Их мощность в ряде случаев во много раз превы
шала одновозрастные осадки смежных глубоководных котловин.

Осадки верхнего комплекса относительно равномерным покровом заполняли 
глубоководные котловины. Только в районе основных артерий, поставляющих 
терригенный материал, возникли линзы его повышенной мощности. За счет допол
нительной нагрузки эти участки начали испытывать прогибание, что привело к об
разованию активных конседиментационных тектонических депрессий. Например, 
они возникли в районе Лионского залива и устья Нила. Можно ожидать наличие 
таких активных тектонических депрессий и вдоль северной периферии Черного 
моря и к западу и востоку от Горного Крыма. Терригенный материал верхнего 
комплекса в этих зонах полностью захоронил первичные тектонические склоны и 
создал вторичные аккумулятивные склоны, сдвинутые во внутренние районы моря 
на многие десятки километров.

В четвертичное, а точнее, в позднечетвертичное время в пределах акватории 
Средиземного моря имела место новая, значительно более интенсивная волна крат
ковременных опусканий. Аналогичная волна, но меньшей величины, произошла 
на площади Среднего Каспия. Это позднечетвертичное опускание устанавливается 
по практически точному соответствию дислокаций слоев верхнего комплекса с 
рельефом современной поверхности дна моря. Амплитуда новейших опусканий 
на Средиземном море достигла 2,5-3 км, а в Среднем Каспии -  нескольких сот 
метров. В большинстве случаев современные континентальные склоны вышли за 
пределы контуров доплиоценового обрушения на расстояние, обычно не превышаю
щее нескольких десятков километров. Только в районе Лионского залива, устья 
Эбро и Нила и, возможно, других участков современное опускание сдвинулось 
на несколько десятков километров в сторону моря. Градиент тектонических дефор
маций, как и при доцлиоценовом обрушении, сосредоточился в узкой зоне, обычно 
не превышающей десятков километров, и реализовался как разрывами сплошности 
пород, так и пластичными изгибами. Плиоцен-четвертичные мульды в пределах 
склона, как правило, испытывали большое опускание и превратились б  погружен
ные ступени. Таким образом, современные континентальные склоны глубоковод
ных бассейнов Средиземного моря представляют гигантскую тектоническую флек- 
сурно-разрывную зону, отделившую глубоководную котловину от областей, не 
вовлеченных в обрушение.



Возможно, позднечетвертичные опускания, правда существенно меньшей ампли
туды, имели место и на акватории Черного моря. Однако конкретные материалы 
для их установления здесь отсутствуют. Но при всех вариантах доплиоценовое 
обрушение в пределах Черноморского глубоководного бассейна являлось несо
мненно основным процессом в создании его современного морфологического ликЪ.

Несколько иной характер носили тектонические процессы на акваториях Южно- 
Каспийского и Южно-Адриатического бассейнов. Здесь соответственно со среднего 
и нижнего плиоцена возникли площади интенсивных опусканий, наложившиеся 
на разнородные структурные элементы подстилающего субстрата. Они имели консе- 
диментационный характер, т.е. происходили одновременно с осадкообразованием. 
Это привело к накоплению мощных многокилометровых толщ мелководных 
осадков среднего плиоцена на территории Южно-Каспийского бассейна, отсутствию 
прислонения на бортах и последовательному сокращению мощности слоев от цент
ральных частей к периферии. Только на восточном борту Южно-Адриатического 
бассейна в зоне его сопряжения с Албанским краевым прогибом мощности плио
цен-четвертичных осадков увеличиваются в обратном направлении, т.е. от центра 
к периферии, поскольку прогибание Албанского прогиба было более интенсивным, 
В позднечетвертичное время в центральных частях Южно-Каспийского и Южно- 
Адриатического бассейнов опускания резко усилились и создали их современные 
глубоководные котловины. Причем следует заметить, что в отличие от всех рас
сматриваемых бассейнов, строго вписывающихся в современные глубоководные 
котловины, глубоководная котловина Южного Каспия занимает лишь меньшую 
часть одноименного бассейна, которому принадлежат также обширные пространства 
шельфа и прилегающих районов суши. Общая амплитуда четвертичного опускания 
в Южном Каспии превысила 1,5 км.

В неогеновое и четвертичное время на территории Алжиро-Прованского и Тир
ренского бассейнов происходили неоднократные излияния преимущественно щелоч
ной базальтовой магмы и образование подводных вулканических конусов [Мила- 
новский, Короновский, 1973]. На акватории Тирренского моря был создан вулка
нический пояс (Пери-Тирренский).

По-видимому, с процессами обрушения или интенсивного конседиментационного 
опускания не связано образование Мраморного моря и большей части Эгейского 
моря. Они, вероятно, созданы дифференцированными блоковыми тектоническими 
движениями, обусловленными процессом новейшего орогенеза. Скорее всего, 
блоковые тектонические движения также сформировали систему разноориентиро
ванных впадин, объединенных под названием Геленского (Эллинского) желоба. 
Тогда расположенный к югу от него Центрально-Средиземноморский (Восточно- 
Средиземноморский) вал можно рассматривать как остаточную положительную 
(начиная с позднего миоцена) структуру, которая возникла между Левантийской 
котловиной обрушения и Геленской системой блоковых впадин.

Подведем итоги анализа развития глубоководных бассейнов Средиземноморско
го пояса. В доплиоценовое время их акватории входили в состав континентального 
ряда структур. Можно предполагать, что в конце миоцена или начале плиоцена 
и в квартере к подошве их земной коры подходили крупные массы относительно 
легкого и нагретого мантийного материала (аномальная мантия). Они привели 
к фазовым переходам в кристаллической части земной коры и к ее резкому уто
нению, что в поверхностном выражении реализовалось в виде кратковременного 
обрушения или интенсивного конседиментационного опускания [Яншин, Артюш- 
ков, Шлезингер, 1977]. Идеи геологической молодости глубоководных бассейнов 
Средиземноморского пояса ^же давно нашли отражение в исследованиях многих 
ученых [Биро, Дреш, 1960; Буркар, 1964; Муратов, 1972; Mauffret, 1976; й др.]. 
Я.П. Маловицкий [1977] предложил подобного типа структуры обрушения и ин
тенсивного опускания называть пела го генными, т.е. рожденными морем.

Пелагогенные структуры средиземноморского пояса по истории развития можно 
подразделить на две категории. Структуры первой из них связаны с практически 
мгновенным в геологическом смысле обрушением, не фиксируемым летописью 
осадков и приводившим к образованию глубоководных бассейнов (Черномор



ский, Алжиро-Прованский, Ионический и др.). Структуры второй категории пе- 
лагогенных структур образованы, хотя и интенсивными высокоамплитудными 
тектоническими движениями, но протекавшими одновременно с осадконакопле- 
нием, создавшим мощные серии преимущественно эпиконтинентальных осадков.

Пелагогенные структуры закладывались в областях развития платформенных 
чехлов или чехлов срединных массивов (иногда на чехлах внешних крыльев 
компенсационных прогибов), сопряженных или окруженных эпигсосинклиналь- 
ными орогенными альпийскими складчатыми сооружениями.

Рассматриваемые глубоководные бассейны возникли на жестких литосферных 
плитах. Горизонтальные движения последних привели к закрытию межплитных 
глубоководных альпийских геосинклинальных систем и превращению их в склад
чатые сооружения, окончательно спаявшие Средиземноморский пояс в единую 
литосферную плиту. Следовательно, современные глубоководные бассейны Юж
ного и Среднего Каспия, Черного и Средиземного морей имели непосредственную 
связь и преемственность не с глубоководными бассейнами Тетиса, а с более мелко
водными эпиконтинентальными частями обширнейшей доплиоценовой акватории. 
Подобного типа бассейны в прошлые геологические эпохи также возникали в зем
ной коре. К ним, в частности, относится Прикаспийская впадина средне- и поздне
палеозойского времени.

Пелагогенные структуры -  самостоятельный класс тектонических элементов 
земной коры, антиподы областей дейтероорогенеза (внегеосинклинального ороге
неза) . В пелагогенных областях происходит резкое утонение земной коры и по
гружение ее поверхности, тогда как в областях дейтероорогенеза кора наращивает
ся, а ее поверхность воздымается.
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Е Л  СУЛИДИ-КОНДРАТЬЕВ, В.В. КОЗЛОВ

ДЕСТРУКЦИЯ ЗЕМНОЙ КОРЫ В ЗОНЕ СОЧЛЕНЕНИЯ 
АФРИКАНО-АРАВИЙСКОГО КОНТИНЕНТА 

И СРЕДИЗЕМНОМОРСКОГО СКЛАДЧАТОГО ПОЯСА

Существующие представления о формировании Средиземноморского складчато
го пояса можно свести к двум основым концепциям. Одна из них предполагает, 
что в результате раздвижения литосферных плит Евразии и Африки образовался 
обширный океан Тетис, сопоставимый с современным Атлантическим океаном. По
следующая конвергенция этих плит привела к возникновению складчатых систем и 
зон обдукции океанической коры. Другая концепция основана на представлении о 
том, что в прошлом в Средиземноморье возникали отдельные, иногда достаточно 
крупные субокеанические впадины, эволюция которых со сменой условий растяже
ния и сжатия определила основные черты тектоники Средиземноморского склад
чатого пояса.

Для решения этой проблемы была составлена тектоническая карта Северной 
Африки и Аравии (рис. 1, см. вкл.). Она основана на многолетних исследованиях 
авторов в этом регионе и обобщении имеющихся материалов. Такой анализ позво
лил рассмотреть строение зоны сочленения Африкано-Аравийского континента и 
Средиземноморского пояса, что необходимо для уточнения представлений о его 
формировании. В основу легенды карты положен принцип выделения областей с 
корами разного типа, которые отчетливо выделяются по геофизическим данным 
для последних этапов развития и подчеркиваются реликтами океанической коры 
для предшествующих этапов эволюции.

Вопросами тектоники Средиземноморского складчатого пояса и формирования 
глубоководных впадин занимались в СССР многие исследователи: М.В. Муратов 
[19751, А.В. Пейве [1969], В.Е. Хайн [1977], ГД. Ажгирей [1977], Я.П. Маловиц- 
кий с соавторами [1975], Е.М. Милановский, Н.В. Короновский [1973], Л.П. Зо- 
неншайн с соавторами [1976], Е.Д. Сулиди-Кондратьев, В.В. Козлов [1976а,б, 
1977], В.В. Козлов, Е.Д. Сулиди-Кондратьев [1973а,бз, 1976а,б], Ю.Я. Кузнецов с 
соавторами [1974] и многие другие.

Гибралтаро-Оманский краевой офиолитовый шов. Вдоль северного ограниче
ния Африканского континента и Аравийского субконтинента прослеживается круп
ный тектонический шов, который трассируется выходами гипербазитов и других 
членов офиолитовой ассоциации на протяжении более 7000 км от Гибралтарского 
пролива до Омана [Сулиди-Кондратьев, Козлов, 1976а,б]. Эту важную тектоничес
кую линию предлагается называть Гибралтаро-Оманским офиолитовым швом. 
К югу от шва развиты платформенные области, включающие Сахарскую и Аравий
скую плиты с эпиплатформенными орогенными областями АтЛаса и Леванта, а так
же миогеосинклинальные области Эр-Рифа -  Телль-Атласа и Внешнего Загроса. На 
протяжении всего доступного для изучения отрезка времени, по крайней мере в 
фанерозое, здесь существовала кора континентального типа. К северу от Гибралта- 
ро-Оманского шва расположен субокеанический пояс Тетиса, в пределах которого 
формировались альпийские эвгеосинклинали и сейчас продолжается развитие впа
дин с корой субокеанического типа.

По особенностям структуры Гибралтаро-Оманский шов отчетливо разделяется 
на периафриканскую и периаравийскую части: на западе внутри него развиты толь
ко массивы ультрабазитов, а на востоке — офиолитовая ассоциация в полном набо
ре. Эти различия связаны с разными стадиями развития Альпийско-Гималайского 
пояса в его отдельных частях. В Средиземноморье к северу от шва и сейчас происхо
дит преобразование коры с формированием субокеанических впадин. В обрамле
нии Аравийского субконтинента близкие по характеру тектонические процессы, 
приведшие к возникновению эв геосинклиналей с корой океанического типа, были 
проявлены в раннем мезозое.



В периафриканской части шва массивы гипербазитов расположены преимущест
венно среди выступов метаморфического цоколя Магрибской геосинклинальной 
системы, имеющего докембрийский возраст. Точных данных о времени внедрения 
гипербазитов и о характере их контактов с вмещающими породами нет. но допуска
ется большая древность материала, слагающего эти массивы, в сочетании с возмож
ностью их более позднего подъема в виде протрузий.

В периафриканской части шва массивы гипербазитов сконцентрированы в Эр- 
Рифе [Kornprobst, 1976], в районе Орана, в Малой Кабилии. В Эр-Рифе выделяется 
массив Бени-Бушера, сопровождаемый небольшими выходами серпентинитов в 
районах Рас-Тарф и Сеута. Этот массив сложен преимущественно перидотитами с 
отдельными линзами Пироксенитов, иногда с гранатом. Внешние части массива 
образованы серпентинитами, часто сильно брекчированными, близкими по харак
теру к серпентинитовому меланжу. Возникновение ассоциации перидотит-пироксе- 
нит здесь рассматривается как результат плавления вещества верхней мантии с 
последующей кристаллизационной дифференциацией и подъемом к поверхности 
вдоль глубинного шва. Массив обрамлен выходами гнейсов, принадлежащих наи
более древнему комплексу Эр-Рифа -  бе ни буше ридам. Предполагается древний 
возраст формирования пород массива, так как пересекающие его дайки гранита 
имеют радиометрический возраст около 440 млн. лет, а гальки гипербазитов содер
жатся в палеозойских породах. Однако здесь же получены датировки, соответствую
щие олигоцену—аквитану [Loomis, 1975], что свидет^льстует о сложной эволюции 
массива. Восточнее, на островах Хабибас, наблюдаются отдельные глыбы серпенти- 
низированных перидотитов среди выходов миоценовых риолитов. Небольшие бло
ки серпентинитов отмечены в районе Орана. Они залегают здесь среди известняков 
юры и мела в виде протрузий. Крупный массив перидотитов развит в районе Колло, 
среди метаморфических пород Колльской Кабилии.

В восточной части шва ультрабазиты участвуют в сложной структуре, образуя 
рснования покровных пластин. Сопутствующие им вулканогенные и осадочные 
образования офиолитовой ассоциации имеют раннемезозойский возраст. Формиро
вание чешуйчато-надвиговой структуры с образованием серпентинитов о го меланжа 
произошло в позднем мелу. Примечательно, что и в этой части шва участки развития 
ультрабазитов совпадают с выходами метаморфических и интрузивных пород пред
положительно докембрийского возраста.

На Крите выделяется серия останцов тектонических покровов, в составе кото
рых присутствуют серпентиниты, сопровождаемые меланжем, включающим основ
ные эффузивы и глыбы известняков [Bonneau, 19761. Далее к востоку офиолиты 
обнаружены в виде олистолитов на о. Карпатос [Aubouin et al, 1976]. В зоне шва 
расположена центральная часть о. Кипр. В последние годы были выполнены обшир
ные работы в связи с тем, что офиолитовый комплекс Кипра рассматривается как 
модель океанической коры [Книппер, 1975; Муре, Вайн, 1973; Пейве, 1969]. Здесь 
развиты крупные тела гипербазитов (Троодос, Келлаки). Выше гипербазитов зале
гают габбро, содержащие комплекс параллельных даек, представленных преиму
щественно диабазами. Они перекрыты мощной серией вулканических пород, вклю
чающих спилиты, пиллоулавы, пикриты. В юго-западной части Кипра имеются 
выходы песчаников и известняков с к ре мни я ми и красными яшмами. Известняки 
содержат позднетриасовую фауну. Позднетриасовый возраст офиолитов Троодоса 
подтвержден определениями радиологического возраста базальтов, показавшими 
215 ± 10 млн. лет (покров Мамония). Выше расположен покров Парапеди с радио
ляритами позднемелового возраста. На вулканических породах Троодоса не
согласно залегают известняки верхнего мела (скорее всего, маастрихтского 
возраста).

Развитие массива Троодос до второй половины позднего мела было достаточно 
сложным, о чем свидетельствует образование ряда покровов и тектонических ме- 
ланжей из осадочных и вулканогенных пород [Baroz et al., 1976а,b; Bortoletti et 
al., 1976]. По мнению некоторых исследователей [Муре, Вайн, 1973],ультрабазиты 
Троодоса близки по составу к материалу верхней мантии, внедрившемуся в виде 
мантийной протрузий. Оказалось также, что отношение изотопов стронция в базаль



тах Троодоса выше, чем в толеитовых базальтах других океанических районов, что 
указывает на большую близость их к недифференцированной мантии. На основании 
изучения состава пиллоу-лав Кипра высказано предположение [Miyashiro, 1973] о 
развитии образовавшего их вулкана в островной дуге с относительно тонкой корой 
океанического типа.

Непосредственным продолжением офиолитового комплекса Кипра в северном 
обрамлении Аравийской плиты являются выходы офиолитовой ассоциации в севе
ро-западной Сирии (Бассита и Курддаг). Здесь развиты крупные тела ультрабазитов 
[Казьмин, Кулаков, 1965; Lapierre, Parrot, 1972],в значительной степени ссрпен- 
тинизированных. Выделяются габбро, сопровождаемые дайковой серией пиллоу-лав, 
толща кремнистых аргиллитов, радиоляритов и известняков с фауной позднего 
триаса. Эти породы интенсивно дислоцированы с образованием типичного офиоли
тового меланжа, слагающего серию покровных чешуй. На них трансгрессивно зале
гают известняки верхней части Маастрихта.

Наиболее полно структура офиолитового шва изучена в последние годы в райо
нах Загроса. В виде крупных покровов здесь залегают массивы серпентинитов, 
сопровождаемые офиолитовым меланжем. Они несогласно перекрыты известняка
ми верхнего сенона [Штеклин, 1966; Книппер, 1975; Kashfi, 1976; Ricou, 1971, 
1976; Aiieman, Peters, 1972; Reinhardt, 1969].

Офиолитовая ассоциация широко распространена также в Омане. В виде аллох
тонных пластин здесь расположены покровы Семайл и Хавасина. Верхний покров 
Семайл сложен преимущественно ультраосновными породами и габбро с комплек
сом параллельных даек. Выше залегают спилиты. Покров Хавасина сложен пестрой 
по составу толщей пород, включающей радиоляриты, туфы различного состава, 
слоистые известняки, базальты, трахиты и риолиты. В виде крупных блоков среди 
этих пород заключены массивные известняки с фауной различного возраста от пер
ми до мела. Эти породы образуют характерный офиолитовый меланж. Предпола
гается, что первоначально они залегали выше пород покрова Семайл. Породы 
офиолитовой ассоциации Омана, так же как и других районов этой части шва, 
несогласно перекрыты осадочными породами Маастрихта.

В современной структуре Гибралтаро-Оманский шов можно рассматривать как 
узкую, в десятки километров зону чешуйчато-надвигового строения. Эта зона 
соответствует серии разломов глубокого заложения, разделяющей блоки с корой 
разного типа в настоящем или прошлом. Надвиги повсеместно направлены в сторо
ну блоков с корой континентального типа.

Обращает на себя внимание дугообразное строение Гибралтаро-Оманского офио
литового шва, который может быть разделен на целую серию дуг, обращенных вы
пуклостью в сторону Африкано-Аравийского континента. Намечается некоторая 
аналогия между древними дугами в периаравийской части шва и молодыми 
субокеаническими дугами в его западной части, где они связаны, на наш взгляд, с 
формированием новейших субокеанических впадин Средиземноморья. Такое со
поставление дает основание предполагать общность механизма их формирования.

Следует подчеркнуть также еще одну важную особенность Гибралтаро-Оман
ского шва, свидетельствующую о его длительном унаследованном развитии. На 
всем протяжении вдоль шва имеет отчетливая концентрация крупных новейших 
разломов. Поэтому шов хорошо выражен в современном рельефе в виде четко 
проявленной оротектонической линии. Совпадение древнего шва, разграничиваю
щего области с корой разного типа в раннем мезозое, с обусловленной новейшими 
разломами резкой границей в рельефе не может быть случайным. Отсюда следует, 
что более вероятны предположения о наличии вдоль этой границы глобального 
раздела литосферы. В процессе сложной геотектонической эволюции, приводящей 
к смене условий растяжения и сжатия, вдоль шва возникали тектонические по
кровы и чешуи, сопровождаемые офиолитовым меланжем, существенно усложнив
шие и замаскировавшие первичный характер краевого шва.

Гибралтаро-Оманский офиолитовый шов следует рассматривать как границу 
первого порядка, так как, по сравнению с принципиальными различиями в строе
нии и развитии земной коры, особенности поверхностной структуры, в том числе



характер складчатости (геосинклинальная или платформенная), специфика маг
матизма и различия в наборе формаций должны являться критериями для выделе
ния тектонических элементов низшего порядка.

Если принять Гибралтаро-Оманский шов в качестве южного ограничения 
субокеанического пояса Тетиса, то следует полагать, что аналогичная граница 
должна быть и к северу от него. В пределах Кавказа она совпадает с Главным 
Малокавказским, или Севанским, швом [Асланян, Сатиан. 1977]. Он прослеживает
ся на территории Малого Кавказа более чем на 350 км при ширине порядка 20 км. 
По геофизическим данным, вдоль этого пояса намечается глубинный шов. прони
кающий в мантию. Он ограничивает с севера область с эвгеосинклинальным разви
тием. Его продолжением к западу служит Северо-Анатолийский офиолиговый пояс, 
а к востоку -  тектонический шов Эльбруса, также маркированный выходами 
офиолитов.

Маргинальная часть Африкано-Аравийского континента. Перейдем теперь к 
характеристике основных тектонических элементов, расположенных к югу от 
Гибралтаро-Оманского шва. На севере Африки и Аравии вполне отчетливо обособ
ляется широкая окраинная (маргинальная) полоса с повышенной мобильностью 
тектонического режима. Она включает разнородные тектонические элементы.

Миогеосинклинали образуют прерывистую узкую полосу, в которую входят 
структуры Эр-Рифа. Телль-Атласа, Внешнего Загроса. Они представляли собой отно
сительно глубокие, но узкие прогибы, заложенные на коре континентального типа. 
Они разделяются на внешние зоны с накоплением терригенно-карбонатных фли- 
шоидных толщ и внутренние зоны, где формировались терригенные флиши. Отме
чается усложнение структуры с приближением к внутренней зоне. Характерно 
развитие эвапоритового меланжа в виде "'мыльного слоя" в основании покровов.

Краевые прогибы развиты на отдельных участках, примыкающих к миогео- 
синклиналям. Это Р&рбский и Месопотамский прогибы. Они выполнены морски
ми и континентальными отложениями неогена. Особенностью обоих прогибов 
является то, что они открываются в сторону впадин Атлантики и Персидского 
залива с корой океанического и субокеанического типа.

Далее выделяются перикратонные прогибы: Евфратский. Восточно-Средизем
номорский, Ливийско-Синайский. Это области длительного погружения с мощ
ностью осадков порядка 10 км. Для них характерно длительное развитие. На севе
ро-востоке Аравийской плиты формирование такого прогиба отмечается на 
протяжении всего фанерозоя.

Обособляются также блоки платформенного строения с относительно простой 
структурой и сокращенными мощностями отложений. Это сравнительно устойчивые 
глыбы Марокканской Месеты, Высоких Плато, Тунисского Сахеля, Апеппско- 
Мардинского блока, своего рода микроплиты или периферические массивы, для ко
торых пока не найдено четкого определения в тектонической номенклатуре.

Платформенные глыбы отделены от остальной части платформы зонами со слож
ной структурой, которые имеют много общих черт с авлакогенами. Они включают 
зоны Высокого, Сахарского и Тунисского Атласа, а также Пальмириды. Эти зоны 
занимают краевое положение по отношению к платформе, отделяя от нее более 
мобильную область со всеми тектоническими элементами, о которых говорилось 
ранее. Краевые авлакогены представляют собой системы линейных складок, образо
вавшихся на месте борозд в теле платформы. Они выполнены отложениями плат
форменного типа несколько повышенной глубиннрсти по сравнению со смежными 
частями платформы. Мощность отложений приближается к 10 км и сопоставима с 
мощностью их в миогеосинклинальных зонах. Развитие такого прогиба завершается 
складкообразовательными движениями, при которых возникает внутриплатфор- 
менная складчатая зона.

Субокеанияеские впадины Средиземного моря. Проблемы строения и генезиса 
глубоководных впадин Средиземноморья в последние годы привлекают большое 
внимание в связи со значительными геолого-геофизическими исследованиями, вы
полненными как в пределах акватории, так и в обрамляющих Средиземное море 
тектонических сооружениях (рис. 2. см. вкл.1. Эти исследования включают изуче



ние выполняющих впадины отложений [Heezen et al., 1971; Montadert, Letouzey, 
-1975;, Seiii, Fabbri, 1971; Biju-Duval et al., 1976], батиметрии [Maley, Johnso, 
1971 ] , ’ сейсмичности [Ritzema, 1972], сейсмопрофилирование [Finnetti et al., 
1970], анализ гравитационного [Rabinowitz, Ryan, 1970] и магнитного [Маловиц- 
кий, Осипов, 1975] полей, геологического и тектонического строения [Маловицкий 
и др., 1975; Маловицкий, Казаков, 1975; Biju-Duval et al., 1974; McKenzie, 1970].

Проведенный сравнительный анализ строения и развития субокеанических впа
дин Средиземноморья позволил наметить стадии формирования впадин и устано
вить эволюционный ряд в их развитии.

1. Стадия утонения континентальной коры. В этой стадии сейчас находятся Ле
вантийская, а также некоторые другие периферические впадины Средиземноморья 
(Альборанская, Северо-Балеарская, Тунисско-Сицилийская). В эту стадию происхо
дит сравнительно слабое утонение коры, которая остается по своему типу переход
ной между корой континентального и субокеанического типов. В отдельных неболь
ших участках преобразование коры приводит к формированию коры субокеани
ческого типа. Значительное прогибание способствует формированию неконсолиди
рованных осадков повышенной мощности, имеющих турбидитную природу [Le 
Pichon et ai., 1972]. При дальнейшей эволюции подобные впадины могут превра
титься в настоящие субокеанические впадины. В другом варианте процесс 
преобразования коры может закончиться, и тогда на месте впадины возникнут 
тектонические сооружения, подобные эпиплатформенной орогенной области Атласа.

2. Стадия дифференцированной деструкции континентальной коры. В этой 
стадии сейчас находится впадина Эгейского моря. Дальнейшее утонение коры при
водит к ее частичной деструкции, которая проявлена дифференцированно. Террито
рия впадины распадается на отдельные горсты и более крупные глыбовые поднятия, 
расчлененные тектоническими трогами, в которых происходит деструкция конти
нентальной коры. Этот процесс сопровождается образованием локальных глубоко
водных впадин, высокой сейсмичностью, вулканизмом андезитовой формации 
(известково-щелочные вулканиты) в виде вулканических дуг (Критская дуга), 
сопровождаемых эонами Заварицкого-Бениофа, вдоль выходов которых в глубо
ководных желобах формируются надвиги и олистостромы.

3. Стадия общей деструкции континентальной коры. В этой стадии находится 
Тирренская впадина с корой субокеанического типа в центральной части. Здесь 
происходит деструкция континентальной коры с постепенным исчезновением ее 
реликтов. Сама впадина перекрыта чехлом турбидитных осадков. В центральной 
части преобладает основной вулканизм (толеитовые и щелочные базальты), что 
приводит к резко дифференцированному магнитному полю. По периферии впадины 
образуются андезитовые вулканические дуги (Калабрийско-Сицилийская дуга с ти
пичной известково-щелочной серией базальт-риолитов с преобладанием латит-анде- 
зитов) [Barberi et ai., 1973] с зонами Заварицкого-Бениофа. По периферии 
впадины также проявлены тангенциальные напряжения, приводящие к надвигооб- 
разованию в стороны от впадины.

4. Стадия завершения деструкции континентальной коры. Вероятно, в этой 
стадии находится Ионическая впадина. На протяжении этой стадии заканчивается 
формирование субокеанической впадины, тогда как преобразование континенталь
ной коры, сопровождаемое вулканизмом андезитовой формации, происходит 
лишь по периферии в небольших масштабах. Впадина приобретает выровненное 
дно, становится асейсмичной.

5. Стадия стабилизации субокеанической коры. В этой стадии находится Алжиро- 
Прованская котловина с корой субокеанического типа. К началу этой стадии фор
мирование субокеанической коры было закончено, после чего впадина испытывает 
лишь общее прогибание, которое частично компенсируется осадконакоплением. 
О преобразовании коры в прошлом свидетельствуют реликты вулканических дуг 
по периферии при отсутствии современного вулканизма.

Представления об эволюционном ряде и стадиях развития субокеанических впа
дин Средиземноморья подтверждаются данными о возрасте их формирования, так 
как палеогеографические и палеовулканические реконструкции позволяют опре



делить начало деструкции. Для Алжиро-Прованской впадины оно приходится на 
ранний миоцен, для Ионической -  поздний миоцен-ранний плиоцен, для Тиррен
ской -  средний плиоцен, для Эгейской -  плейстоцен.

Очевидно, что в пределах Альпийско-Гималайского пояса формирование подоб
ных субокеанических впадин происходило и в прошлом, что позволяет говорить 
о субокеаническом поясе Тетиса. Например, можно сопоставить палеоструктуры 
Атласской области в титоне-палеогенё с современными структурными элементами 
Восточного Средиземноморья: Геленский желоб соответствует миогеосинклиналь- 
ному прогибу Телль-Атласа-Эр-Рифа, массив о. Крит -  выступам кристаллического 
основания Себтид и Кабилид, Эгейская впадина -  Алжиро-Прованской впадине, 
Центрально-Средиземноморский вал -  области Высоких плато „впадины Геродота 
и Финикийская -  авлакогену Верберид.

На основании всех имеющихся материалов, прежде всего гравиметрических 
данных и сейсмического профилирования, составлена карта мощностей консоли
дированной коры (см. рис. 1), на которой показаны также мощности осадочного 
чехла. Строение коры в этом регионе резко дифференцировано с обособлением 
площадей развития кор континентального, переходного (субконтинентального, 
субокеанического) и океанического типов. Средние мощности их соответственно 
равны 45-30 , 30—15 и 15-5 км.Осадочный чехол достигает 10-12 км в пределах 
Сицилийско-Тунисского порога, побережья Африки и Аравии в области Ливийско- 
Синайского и Восточно-Средиземноморского перикратонных прогибов. Значитель
ные мощности осадочного чехла отмечаются в Берберском и Пальмирском авлако- 
генах, а также в Рифско-Телльской миогеосинклинали и миогеосинклинали Внеш
него Загроса.

Важно отметить, что по периферии практически всех субокеанических котловин 
выявляется "гранитный” слой коры, утоняющийся до полного выклинивания к 
центру наиболее прогнутых впадин.

Вместе с тем даже в центре Тирренской впадины установлено путем драгирова
ния наличие различных пород палеозоя-триаса, что свидетельствует о присутствии 
здесь реликтов континентальной коры.

Представляет интерес анализ соотношений мощностей и характера консолидиро
ванной коры и осадочного выполнения впадин. Предполагается, что впадины с 
малой мощностью осадочного чехла (Тирренская, частично Алжиро-Прованская) 
возникли на месте срединных массивов (Тирренида), тогда как впадины с больши
ми мощностями осадочного чехла сформировались на месте геосинклинальных 
(Эгейская) или перикратонных (Левантийская и, возможно. Ионическая) проги
бов. Различия в составе и строении консолидированной коры также дают основания 
для проведения типизации впадин.

Новейшие исследования дали возможность получить представления о времени 
и механизме формирования впадин Средиземноморья, в частности о том, что эти 
впадины находятся в разных стадиях развития [Беркхемер, Харси, 1970], о преоб
разовании в пределах впадин континентальной коры в кору промежуточного типа 
в результате активного диапиризма мантии [Bemmelen, 1972], о "раскрытии" впа
дин вследствие рифтинга и спрединга [Зоненшайн и др., 1976; McKenzie, 1970, 
1972; Dewey et ai., 1973] и миграции микроконтинентов Корсики и Сардинии 
[Auzendo et al., 1973], о сочетании подъема колонны мантийного материала с кон

векционными течениями в мантии при образовании впадин средиземноморского 
типа -  модель радиального спрединга [Alwarez, 1972] и о возникновении подобных 
впадин в условиях растяжения, сопровождающего формирование субокеа
нических впадин, -  модель ареального спрединга [Козлов, Сулиди-Кондрать- 
е в ,1976].

Геодинамическая модель геосинклинально-складчатых поясов. Геологическую 
историю Средиземноморья можно рассматривать как чередование эпох становления 
континентальной коры, происходивших длительное время, с эпохами деструкции 
этой коры, которые ограничивались сравнительно небольшими возрастными интер
валами. С геодинамических позиций этот процесс можно представить как последо
вательную смену условий сжатия и растяжения.



Анализ тектонического развития в докембрии, палеозое и мезозое убеждает нас 
в том, что происходит в основном наращивание континентальной коры с юга на се
вер и только на сравнительно коротких этапах и на ограниченных участках наблю
дается ее деструкция. Процесс деструкции в районах субокеанических впадин в 
кайнозое боЛее быстрый и протекает более энергично, чем процесс становления 
континентальной коры.

Предполагается, что субокеанические впадины являются новообразованными, 
гдё происходит процесс переработки континентальной коры. Строение подобных 
субокеанических впадин хорошо согласутеся с представлениями о роли в их фор
мировании мантийных диапиров. Одновременно с преобразованием коры во впади
нах по их периферии формируются вулканические дуги субокеанического типа с 
вулканизмом андезитовой формации.

Представления о наличии мантийного диапира под субокеаническими впадинами 
подтверждаются геофизическими данными, которые указывают на наклон кровли 
мантии в сторону от котловины под углом до 12° [Berry et al., 1969]. Большой 
наклон кровли должен влиять на структуру коры и приводить к напряженному 
состоянию, следствием которого должно быть смещение масс в этом же направле
нии. В Алжиро-Прованской и Тирренской впадинах фиксируется волновод на глу
бинах 80-180 и 50-60 до 200 км [Ritzema, 1972]. Формирование этих впадин 
сопровождалось образованием шарьяжей по периферии.

Предполагается, что ранее в мезозое и кайнозое на месте впадин существовали 
глыбы континентальной коры типа срединных массивов (Тирренида), являющиеся 
относительно поднятыми областями -  источниками сноса терригенного материала. 
Эти поднятия обрамлялись флишевыми прогибами, в которых шло накопление 
разнородных флишевых комплексов (в Атласской области -  флиши Массальского, 
мавританского и других типов). В начале неогена огромные количества обломочно
го материала поступили во впадину Восточной Атлантики, где турбидиты и олисто- 
стромы сформировали гигантский покров ("олистохор”) . Некоторые исследовате
ли сопоставляют объем материала этого покрова с объемом всей сиалической обо
лочки Алжиро-Прованской и Тирренской впадин [Faure-Mure, Choubert, 1975]. 
Следует подчеркнуть, что вдоль окраин впадин Средиземноморья развиты выступы 
гранито-гнейсового фундамента. Возможно, они являются реликтами приподнятых 
глыб континентальной коры, ранее существовавших на месте впадин и уничтожен
ных процессами деструкции.

Эти выводы согласуются с геологическими материалами по Алжиро-Прованской 
котловине, так как в центральной части Атласской области к югу от Алжиро-Про
ванской котловины отчетливо проявлены тангенциальные деформации, величина 
которых постепенно ослабевает в сторону от котловины [Козлов, Сулиди-Конд- 
ратьев, 1972]. Они привели здесь к последовательной смене зон: покровов -  че
шуи -  взбросов и сдвигов -  флексур -  асимметричных прогибов (с более крутым 
северным бортом). Близкая зональность, но в обратном направлении проявлена 
по северному обрамлению котловины в Бетской Кордильере. Вулканические райо
ны занимают преимущественно тыловое положение [Милановскии, Короновский, 
1973] по отношению к зоне покровов. Именно здесь вполне могли возникнуть 
благоприятные условия для проявления вулканизма в связи с ростом мантийного 
диапира и расползания блоков литосферы в сторону от него.

Формирование субокеанических впадин Средиземноморья сопровождалось 
условиями растяжения, что подтверждается не только характером тангенциальных 
деформаций по ее периферии, но и наличием структур растяжения в пределах 
самих впадин. К ним принадлежит Гибралтарский рифт, раскрытие которого 
произошло в начале плиоцена, вызвав быструю ингрессию плиоценового моря 
[Hsii, 1972, 1973]. О рифтовой природе Гибралтарского пролива свидетельствуют 

его грабенообразное строение, согласованность структур на противоположных 
берегах, наличие резко положительной гравитационной аномалии, батиметрические 
данные. Другой структурой растяжения является рифт Тунисского пролива, выде
ляемый в качестве одного из звеньев протяженной Европейско-Африканской риф
товой системы. Вместе с тем в пределах впадин Средиземноморья нет ни срединных



хребтов, ни щелевых рифтов, ни симметрично расположенных полосовых аномалий 
магнитного поля, которые обычно свойственны областям разрастания океанической 
коры, иначе говоря -  спрединга. Предполагается, что в субокеанических впадинах 
были проявлены области преобразования коры особого типа, которые предпола
гается называть ареальным спредингом (площадным рифтогенезом) в отличие от 
областей линейного спрединга, свойственного' срединно-океаническим хребтам и 
щелевым рифтам.

Рассматриваемый механизм представляется более приемлемым, чем построения, 
основанные только на принципе тектоники плит, связывающем формирование 
структуры Средиземноморья с относительными перемещениями Евроазиатской 
и Африканской плит с формированием между ними микроконтинентов, испытав
ших сложные, хаотические перемещения во времени и пространстве. В основе 
концепции новой глобальной тектоники лежат представления о формировании 
новообразованной коры океанического типа, иначе говоря -  о разрастании океани
ческого дна, или спрединге. При этом происходит заполнение щели между расходя
щимися плитами магматическими породами основного и ультраосновного состава, 
формирующими океаническую кору. Эти представления во многом согласуются с 
данными о строении срединно-океанических поднятий и рифтов. Однако детальное 
изучение Красноморского рифта показало важную особенность строения, которая не 
укладывается в концепцию новой глобальной тектоники и требует своего объяснения.

Как известно, Красноморский рифт имеет симметричное строение с осевым грабе
ном, образованным корой океанического типа, по обе стороны которого располо
жены ступенчато погруженные блоки и далее плечи рифта в виде полусводов. Уста
новлено, что мощность коры в пределах погруженных блоков (внешних частей 
грабена) сокращена по сравнению с плечами рифта. Общая мощность коры здесь 
около 24 км, что на 10-15 км меньше, чем в сопредельных частях на полусводах, 
примыкающих к рифту. Утонение коры в рифте происходит за счет гранитного слоя 
коры, которую в этом случае следует считать субконтинентальной. В случае прояв
ления лишь одного спрединга дивергирующие края плит не должны отличаться 
мощностью коры от основных (внутренних) частей. Аналогичное явление отмечает
ся в субокеанических впадинах Средиземноморья, где при полном или частичном 
отсутствии гранитного слоя коры отмечается периферическая зона, в которой гра
нитный слой имеет резко сокращенную мощность и постепенно (или ступенчато) 
утоняется к внутренним частям впадины.

Утонение коры на краях расходящихся плит механизмом спрединга не доказы
вается. На наш взгляд, такое утонение коры может быть объяснено процессами 
деструкции континентальной коры, происходящими одновременно с формирова
нием коры океанического типа. Деструкция континентальной коры и одновремен
ная конструкция океанической коры могут рассматриваться в этом случае в качест
ве единого полигенетического процесса преобразования коры, который может реа
лизоваться разными путями. Наряду с щелевым раскрытием (линейный спрединг) 
проявляются области, в которых процесс преобразования коры имеет площадной 
характер (ареальный спрединг).

Деструкция континентальной коры происходит в результате сочетания различ
ных процессов (рис. 3, см. вкл.) :

а) сводообразования с одновременным разрушением гранитного слоя путем де
нудации (наличие полусводов по обрамлению Красноморского рифта или развитие 
приподнятого блока Тиррениды в Западном Средиземноморье);

б) щелевого раскрытия (линейный спрединг) с выполнением щели между рас
ходящимися плитами корой океанического типа (Красноморский рифт);

в) площадного растяжения коры в результате ареального спрединга, намечае
мого в субокеанических впадинах Средиземноморья;

г) глубинного преобразования гранитного слоя при внедрении основного и 
ультраосновного материала (базификация), что приводит к утонению гранитного 
слоя в краевых частях литосферных плит.

В качестве дополнительного механизма преобразования коры следует рассмот
реть возможные процессы, связанные с островными вулканическими дугами, сопря



женными с зонами Заварник ого-Бениофа. В Средиземноморье такие дуги распо
ложены по обрамлению субокеанических впадин, находящихся в разных стадиях 
эволюции: Крито-Родосская дуга -  по периферии Эгейской впадины. Калибрийско- 
Сицилийская (Липарская) дуга -  по периферии Тирренской впадины и 1^фско- 
Кабильская дуга -  по периферии Алжиро-Прованской впадины. Активный вулка
низм в этих дугах соответствует стадиям дифференцированной и общей деструкции 
континентальной коры. Нго следует объяснять плавлением утоненной континенталь
ной (субконтинентальной) коры по периферии впадин. Характерно при этом, что 
надвиги в сторону континента образовались перед фронтом Кабил ид (вулканичес
кая неогеновая островная дуга), тогда как в пределах кристаллических массивов 
Кабилид преобладали условия растяжения, способствовавшие проявлению вулка
низма. Такие представления согласутся с данными об условиях растяжения при 
формировании субокеанических впадин Средиземноморья. В этом варианте зоны 
Заварицкого-Бениофа следует рассматривать в качестве глубинных надвигов, 
связанных с формированием субокеанических впадин. Характерно, что по этим 
надвигам на поверхность выведены древние блоки континентальной коры* вклю
чающие массивы ультраосновных пород мантийного происхождения.

В заключение предлагается рассматривать современное Средиземноморье с его 
сложной системой впадин внутренних морей как реально существующую геодина- 
мическую модель, применимую, в частности, к эволюции Тетиса в мезозое, а в 
общем -  и к развитию других межконтинентальных геосинклинально-складчатых 
поясов геологического прошлого.
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Б Л . СОКОЛОВ

НЕФТЕГАЗОНОСНОСТЬ СРЕДИЗЕМНОМОРСКОГО 
ТЕКТОНИЧЕСКОГО ПОЯСА

Средиземноморский пояс -  не только одна из важнейших тектонических си
стем Земли [Муратов, 1975], но и крупнейшая нефтегазоносная структура. На 
долю 43 нефтегазоносных бассейнов, в той или иной степени связанных с ним 
(рис. 1), приходится две трети разведанных мировых запасов нефти и почти по
ловина ее мировой добычи (1,5 млрд, т), которую осуществляют 33 государства 
Северной Африки, Южной Европы, Западной и Центральной Азии. К Средиземно- 
морскому поясу тяготеет крупнейший нефтегазоносный бассейн Персидского 
залйва, добыча нефти из которого составляет 1,1 млрд, т, а разведанные запасы 
оценены в 50 млрд, т нефти и 14,5 трлн.м3 газа [Алферов, Максимов, 1978].

Средиземноморский тектонический пояс в различных своих частях имеет далеко 
не одинаковое строение. В его пределах получили распространение геосинклиналь- 
ные прогибы, геосинклинальные поднятия, погребенные и приподнятые срединные 
массивы, складчатые и эпигеосинклинальные орогенные зоны, межгорные и крае
вые прогибы, эпиорогенные рифты. Многие различия предопределены как неоди
наковым уровнем тектонического развития отдельных частей Средиземномор
ского пояса, так и влиянием сопряженных с ним с севера и юга разнородных плат
форменных элементов.

На севере пояс сочленяется с системой эпицалеозойских (Западно-Европейская 
и Центрально-Евроазиатская) и докембрийской (Восточно-Европейская) платформ, 
а с юга его обрамляют только древние Африкано-Аравийская и Индостанская 
платформы. Все это предопределяет специфику нефтегазоносных бассейнов, отве
чающих различным по размерам и степени прогибания депрессионным областям, 
тяготеющим или к зонам сочленения Средиземноморского пояса с платформами 
или ко внутренним частям пояса. Первые выделяются в группу окраинно-платфор
менных нефтегазоносных бассейнов, вторые -  геосинклинально-складчатых (таб
лица).

Окраинно-платформенные бассейны отвечают областям прогибания, форми
рующимся в результате взаимодействия краевых частей цлатфсрм со смежными 
геосинклинальными областями. На ранних этапах существования последних, в 
палеозое и мезозое, бассейны представляют перикратонные прогибы, а на более 
поздних, в палеогене и неогене, когда геосинклинальные области, испытав инвер
сию, превратились в орогенные складчатые сооружения, бассейны в значительной 
своей части совпадают с краевыми прогибами. Бассейны, связанные со стадией 
формирования перикратонных прогибов, выделяются в перикратонный подтип, 
а со стадией краевых прогибов — в складчато-платформенный.

Рис. 1. Бассейны Средиземноморскош пояса
У — древние платформы ; 2 — Западноевропей ская  платформа; 3 -  зпигерцинская ороген- 

ная область Атласа; 4 -  Средиземноморский пояс; 5 -9  — границы бассейнов: 5 — внутриплат- 
форменных (1 — Поркьюпайн, 2 -  Ирландский, 3 -  Кельтский, 4 -  Англо-Парижский', 5 -  Рон
ский, 6 — Рейнский, 7 — Тюрингский, 8 — Припятский, 9 -  Дкепрово-Донецкий, 10 -  Волго- 
Уральский, 11 — Северо-Устюртский, 12 -  М ангышлакский, 13 -  Аральский, 14 -  Кызыл-Кум- 
ский, 15 -  Чусарысуйский, 16 -  Акаба, 17 -  Суэцкий, 18 -  Мурзук, 19 -  Регган, 20 -  Гиндуф), 
6 -  складчато-платформенных (21 -  А рмориканско-А квитанский, 22 -  Предальпийский, 23 -  
Предкарпатский, 24 -  Северо-Черноморский, 25 -  Азово-Кубанский, 26 — Терско-Каспийский, 
27 -  Восточно-Туркменский, 28 — Афгано-Таджикский, 29 -  Сулейман-Киртарский, 30 -  Пер
сидского залива, 31 -  Восточно-Средиземноморский, 32 -  Ливийско-Египетский, 33 -  Тунис
ско-Сицилийский, 34 — А лж ирский), 7 — геосинклинальных и межгорных (35 -  Андалузский, 
36 — Эбро, 37 -  Балеарский, 38 — Алжиро-Прованский, 39 -  Тирренский, 40 -  Адриатический, 
41 — Ионический, 42 -  Паннонский, 43 — Трансильванский, 44 -  Западно-Черноморский, 45 — 
Восточно-Черноморский, 46 — Южно-Каспийский, 47 — Гильмендский, 48 — Лут, 49 -  Кум, 50 -  
Макранский, 51 -  М арокканский) , 8 -  напоженно-рифтовых (52 -  Эпирский, 53 -  Салоник
ский, 54 — Северо-Эгейский, 55 -  Венский, 56 -  Анатолийский, 57 -  А данский), 9 -  перикра
тонных (58 — Португальский, 59 -  Северо-Испанский, 60 -  Эссауира)





Эволюционно- тектонические типы нефтегазоносных бассейнов Средиземноморского пояса
[ Соколов, 1977]

Тил Подтип Бассейн Общее ко
личество

Окраинно- Перикратон- Ливийско-Египетский, Северо-Черноморский, 3
платформен- ный Восточно-С р едиз емноморск ий
ный Складчато-

платформен
ный

Персидского залива, Сулейман-Киртарский, 
Алжирский, Прсдкарпатские, Предкавказ- 
ские, Предальпийские и др.

15

Геосинкли- Г еосинкли- Алжиро-Прованский, Тирренский, Ионический, 6
нально-склад-
чатый

нальный Восточно- и Западно-Черноморский. Макран- 
ский

Межгорный Южно-Каспийский, Паннонский, Трансиль
ванский, Адриатический, Кум, Лут, Марок
канский

10

Наложенно-
рифтовый

Венский, Северо-Эгейский, Салоникский, 
Эпирский, Анатолийский, Балеарский

9

Нефтегазоносные бассейны геосинклинально-складчатого типа распадаются на 
три подтипа: геосинклиналъный, межгорный и наложенно-рифтовый, - отвечающие 
основным стадиям формирования геосинклинальных областей.

Окраинно-платформенный тип включает 18 бассейнов, расположенных по пери
ферии Средиземноморского пояса. У всех этих бассейнов один более обширный 
борт находится на платформе, а другой, сравнительно узкий, -  в пределах гсо- 
синклинального или складчатого орогенного сооружения. Это предопределяет как 
асимметрию в строении бассейна, так и различия в условиях нефтегазообразования 
и нефтегазонакопления для платформенного и геосинклинального его склонов. 
Бассейны сложены преимущественно терригенными и карбонатными толщами 
кайнозоя и мезозоя мощностью до 5 км, а также и палеозойскими образованиями 
в тех бассейнах, у которых один борт приурочен к склонам древних платформ. 
Максимальные мощности пород наблюдаются в пригеосинклинальной части бас
сейнов, что предопределяет смещение очагов нефтегазообразования в этом на
правлении.

Перикратонные бассейны сформировались в пределах моноклинально погружаю
щихся платформенных склонов в сторону геосинклинальных внутриматериковых 
морей. Обрамление бассейна со стороны суши образовано выступами фундамента 
платформы, а со стороны моря связано с погребенными складчато-блоковыми 
элементами, расположенными в пределах геосинклиналей.

Один из крупнейших бассейнов перикратонного подтипа -  Ливийско-Египет
ский, открывающийся в Средиземное море. Его подводным ограничением служит 
Эллинский вал (рис. 2). Платформенный борт осложняют несколько грабенооб
разных прогибов: Сирт, Каттар, Каирский, - к которым приурочены нефтяные и 
газовые месторождения антиклинального и рифового типов. Продуктивны в 
основном известняки мелового и палеогенового возраста.

К этой же группе относятся Северо-Черноморский и Восточно-Средиземномор
ский бассейны. В первом нефтепроизводящим комплексом является осадочно
вулканогенная толща альба, максимальная мощность которой наблюдается в Кар- 
кинитском грабене, частично выраженном по верхним слоям инверсионным Тар- 
ханкутским валом. Газовые скопления обнаружены в отложениях Майкопа, эоцена 
и палеоцена, а нефтяные -  в меловых известняках.

Складчато-платформенные бассейны составляют группу из 15 представителей. 
Все они имеют четко выраженное горное складчатое обрамление и отличаются, 
как правило, большими размерами. Продуктивны отложения палеозоя, мезозоя, 
палеогена и миоцена. Основной тип месторождений -  антиклинальные складки.
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Рис. 2. Разрез Ливийско-Египетского бассейна (по Я.П. Маповицкому [1978])

Наиболее крупные скопления известны в бассейне Персидского залива, а также 
в Алжирском и Карпато-Балканском.

Геосинклинально-складчатый тип объединяет около 25 бассейнов. К подтипу 
геосинклинальных отнесено 6 бассейнов мергегенов1, т.е. крупных депрессий 
с корой океанического типа, обрамленных различна выраженными складчатыми 
зонами и блоками срединных массивов [Соколов, Бурлин, 1976]. Бассейны этого 
подтипа на большей своей площади заняты глубоководным морем. Мощность раз
реза, слагаемого преимущественно отложениями кайнозоя, меняется от несколь
ких (Тирренский бассейн) до 15 км и более. В Алжиро-Прованском бассейне значи
тельную роль играют эвапориты, образующие соляно-купольные поднятия [Яншин 
и др., 1978]. Все эти бассейны отличаются незначительной нефтегазоносностью. 
Продуктивны в основном песчаники неогена на месторождениях, обнаруженных 
по осушенным перифериями бассейнов, или непосредственно в прибрежных районах 
[Ованесов и др., 1977].

10 межгорных бассейнов приурочены или к обширным межгорным депрессиям 
(4 бассейна), или к сравнительно узким тыловым прогибам, образованным на 
сочленении складчатых сооружений с приподнятыми блоками срединных масси
вов (6 бассейнов).

Наибольшей нефтегазоносностью отличаются бассейны первой подгруппы: Южно- 
Каспийский, занимающий переходное положение к геосинклинальному подтипу, 
Паннонский и Адриатический. Основные продуктивные горизонты приурочены 
к отложениям неогена и палеогена.

Бассейны тыловых прогибов (Лут, Кум, Гильмендский, Эбро, Андалузский, 
Марокканский) при небольших размерах имеют достаточно сложное асимметричное 
строение и напоминают бассейны краевых прогибов. Они также сложены в основ
ном породами неогена и палеогена, содержащими очень незначительное количество 
нефти и газа.

Своеобразную группу образуют 9 наложенно-рифтовых бассейнов. Это грабено- 
вые прогибы с горным и подводно-грядовым обрамлением, сформировавшиеся 
или по периферии срединных массивов (бассейны С ев еро-Испанский, Португаль
ский, Эссауира (Западно-Марокканский), Балеарский, Салоникский, Северо- 
Эгейской) или в пределах складчатых зон (Венский, Анатолийский, Эпир- 
ский).

Бассейны сложены в верхней части отложениями неогена и палеогена, а в ниж
ней неповсеместно — мезозоя- общей мощностью в несколько километров. Так, 
в Венском бассейне песчано-глинистая толща неогена имеет мощность 6 км и под-

1 Термин ’’мергеген” введен нами в 1974 г. [Соколов, Кац, 1974]. Я.П. Маловицкий позднее 
[1978] предложил для обозначения аналогичных структур термин "пелагоген” (морем рож
денное) , который нам представляется неудачным, так как нс отражает сущности явления.



стилается карбонатно-терригенным палеогеном и мезозоем. Основная нефтегазо- 
носностъ связана с отложениями верхнего миоцена и нижнего плиоцена.

Несомненный интерес представляют Балеарский и Сезеро-Эгейский бассейны, 
морские месторождения которых определяют соответственно добычу нефти Испа
нии и Греции. В Балеарском бассейне, донеогеновый структурный этаж которого 
представляет систему горстов и грабенов (рис. 3), открыто несколько месторожде
ний: Ампоста, Кастельон, Касабланка и др. Нефтегазоносны отложения миоцена, 
а также мезозоя. В Северо-Эгейском бассейне, сложенном 3-километровой терри- 
генной толщей миоцена, открыты морские месторождения нефти Приноу и газо
конденсата Южное Кавала.

Таким образом, несмотря на разнообразие геологического строения, в бассей
нах Средиземноморского пояса основные продуктивные горизонты связаны с нео
геновыми отложениями. Более древние горизонты нефтегазоносны лишь в бас
сейнах длительного развития. Нефтегазоносность всех бассейнов является отраже
нием истории их существования и определяется, в конечном счете, направленностью 
развития Средиземноморского тектонического пояса.
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АЛ . БЕЛОВ

ГЛАВНЫЕ ДОМЕЗОЗОЙСКИЕ СТРУКТУРНЫЕ ЗОНЫ 
И ИСТОРИЯ РАЗВИТИЯ СРЕДИЗЕМНОМОРСКОГО ПОЯСА

Домезозойскими отложениями и историей развития Средиземноморского пояса 
в предальпийский период занимались многие исследователи на территории многих 
государств от Гибралтара до Гималаев.

Здесь необходимо упомянуть исследования Г. Штилле, Р. Вольфарта, В.И. Сла
вина, X. Флюгеля; на Кавказе -  В.Н. Робинсона, Г.Д. Афанасьева, Д.С. Кизеваль- 
тера, Ш.А. Адамия, Р.А. Аракеляна; в Карпато-Балкано-Динарской области — 
В. Алексича, Д.Н. Андрусова, Г. Вейна, М. Каленича, Б. Крстича, X. Крейтнера, 
М. Магела, С.Г. Рудакова, X. Саву, X. Спасова, Сл. Янева; в западной части Альпий
ской области — Р. Буррея, Г.Б. Вай, Т. Кокоззы, Ф.П. Сасси; в Анатолии -  Е. Бин- 
гёля, Р. Бринкмана, К. Эрентоза; в Ирано-Афганском секторе -  Д. Штёклина,
A. Лаппарана, Д. Вайперта, большой группы советских исследователей, в том числе
B. И. Браташа, Ю.С. Перфильева, И.И. Сонина, В.П. Колчанова и др.; на Памире -  
Б.П. Бархатова, В.И. Дронова, С.С. Карапетова, Э.Я. Левена, Б Р . Пашкова.

В ходе работы автор неоднократно обращался к трудам М.В. Муратова и 
В.Е. Хайна; в последние годы большое влияние на выполняемую работу оказали 
исследования, проводящиеся в тектоническом секторе Геологического института 
АН СССР, т.е. исследования океанической коры геологического прошлого и зако
номерностей формирования континентальной коры.

Альпийская область образована массами горных пород, находящимися часто в 
аллохтонном залегании. Среди них выделяются мезозойско-кайнозойские океани
ческие, островодужные, шельфовые комплексы, прежние микроконтиненты, вул
канические пояса и т.д. В пределах большинства структурных зон распространены 
также домезозойские метаморфизованные осадочные, вулканогенные и магмати
ческие комплексы.

Типизация последних и анализ их современного расположения позволили выяс
нить определенные закономерности в их взаимном размещении (несмотря на 
значительные альпийские дислокации) и наметить основные черты истории текто
нического развития Средиземноморского пояса в домезозойское время.

На тектонической схеме (рис. 1, см. вкл.) показано расположение домезозой- 
ских палеотектонйческих элементов в современной структуре.

Внутри границ Альпийской складчатой области четко выделяются два главных 
палеотектонйческих элемента: на юге - краевая часть Гондванского континента, 
на севере -  структуры Палеотетиса. Толстой штрих-пунктирной линией показано 
современное положение границы, разделяющей эти области.

В краевой части Гондванского континента выделены щиты и относительно 
опущенная шельфовая область. Эту область не следует воспринимать как нечто в 
настоящее время единое. Она представляет собой, скорее, мозаику отдельных 
блоков и пластин, разделенных альпийскими тектоническими линиями: часть 
из них показана на рис. 1. Это положение хорошо иллюстрируется выдви
нутым к северу Адриатическим блоком, который попал на свое место в ре
зультате альпийских перемещений, а в палеозое находился где-то южнее. В неко
торых зонах, например в Мекране, под складчатыми мезозойско-кайнозойскими 
образованиями, возможно, отсутствуют докембрийские и палеозойские комп
лексы.

Среди структурных элементов Палеотетиса обозначены зоны, где имеются офи- 
олитовые и островодужные вулканические ассоциации пород. Это зоны Передово
го хребта Северного Кавказа, Западная Анатолия, Вардарская, Западно-Карпато- 
Альпийская, заканчивающаяся, возможно, в Сардинии. К востоку существование 
таких зон предполагается в фундаменте Бухарской плиты и затем на Северном 
Памире и в Северном Афганистане.



В настоящее время убедительно доказаны в пределах этих и соседних зон герцин- 
ские шарьяжи. Они известны в Альпах, где включены в альпийское покровное 
сооружение [Kleinschmidt, Neugebauer, 1975], в Восточных и Южных Карпатах 
[Sandulescu, 1975; Bercia J., Bercia E., 1975], на Балканах [Белов, 1975] и в Пе
редовом хребте Северного Кавказа [Белов, Омельченко, 1976], на Северном Па
мире [Руженцев и др., 1977]. Можно думать, что герциниды имеют альпинотипное 
строение, принципиально сходное с каледонидами и альпидами.

На рис. 1 также показаны области развития палеозойских отложений краевых 
морей и континентального склона. Это мощные терригенные, иногда карбонатные 
или небольшой мощности кремнисто-глинистые, часто флишевые турбидитные 
образования.

Обозначены фрагменты мшвроконтинентов и краевых частей евразийских кон
тинентов. Это обычно приподнятые в современной структуре участки, сложенные 
гранитно-гнейсовыми преимущественно докембрийскими комплексами. Часть из 
них прикрыта чехлом палеозойских отложений. Выделенные верхнепалеозойские 
герцинские орогенные комплексы распространены широко и наложены даже на 
краевые части древних платформ, как, например, в Молдавии или в Предкавказье.

Изучение допалеозойских комплексов Средиземноморского пояса показывает, 
что в позднем докембрии между Восточно-Европейской и Африкано-Аравий
ской платформами располагалась геосинклинально-океаническая область -  Про- 
тотетис. Время ее возникновения пока не ясно; неизвестно также, является ли 
она унаследованной или наложенной на структуру более раннего докембрия, бло
ки которого здесь имеются. Решению этих вопросов препятствуют неразработан
ность стратиграфии сильно метаморфизованных в основном докембрийских комп
лексов отдельных массивов Средиземноморского пояса, таких, как Родопский, 
Сербско-Македонский, Анатолийские, Паннонский, Карпатские, Альп и Кавказа, 
и, главное, отсутствие исследований по их корреляции между собой и с докембрием 
смежных древних платформ.

Более определенно установлено, что в конце докембрия в пределах Средиземно- 
морского пояса широко проявились процессы байкальской эпохи складчатости. 
В результате значительная южная часть Прототетиса, далеко выходящая к югу 
за пределы Альпийской области, превратилась в область завершенной складчатости, 
причленившись к южному материку. По существу, как отмечал Н.А. Штрейс [ 1964], 
именно рифейские складчатости спаяли в единое целое материки южного ряда.

В краевой части Гондванского континента в позднем рифее и венде стали обра
зовываться эпиконтинентальные, иногда межгорные, впадины, заполнявшиеся, 
в частности, красноцветными молассами и продуктами орогенного вулканизма. 
С кембрия до конца перми, а во многих районах до среднего триаса эта область 
развивалась как платформенная. Недавно В.Е. Хайн [1977] предложил для нее, 
на мой взгляд, удачное название -  Перигондванская эпибайкальская платформен
ная область. Здесь в палеозое существовали эпиконтинентальные моря: то обшир
ные, покрывавшие почти всю территорию, то разделявшиеся на отдельные 
бассейны, заливы, лагуны, между которыми возникали участки суши. В от
дельных устойчивых прогибах, например в Гельмендском в Афганистане, 
осадконакопление сохранялось почти непрерывно. В течение всего палеозоя по
стоянно чувствуется присутствие обширной суши к югу и открытого морского 
(или океанического) бассейна к северу и востоку, откуда обычно распростра
нялись трансгрессии. В западной части Средиземноморского пояса в допоздне- 
палеозойское время трансгрессии распространялись с запада с Палеоатлантики.

В этой области накопился однородный, достаточно выдержанный платформен
ный чехол средней мощностью 3 -4  км. Никаких допермских палеозойских отло
жений, залегающих непосредственно на комплексах древней океанической коры, 
не отмечено.

За последние годы было много попыток отнести эту территорию к миогеосин- 
клинальным, парагеосинклинальным, геосинклинальным областям вялого разви
тия и т.д. При всей неопределенности этих понятий представляется, что все эти по
пытки были неудачны.



Однако они выявили интересные структуры внутри Перигондванской платфор
менной области. Например, в Восточном Иране -  Керманско-Кашмерский прогиб, 
или, как мне представляется возможным назвать его, авлакоген, с мощностью 
заполняющих его палеозойско-триасовых толщ до 14 км. Впервые отличие этого 
района от соседних отметил Й. Штеклин [Stocklin, 1968], но наиболее выпукло 
его значение показано в статье В.И. Браташа 11975]. Аналогичный прогиб известен 
в Северной Африке - авлакоген Угарта.

В пределах Перигондванской платформенной области нигде не проявились 
каледонская и, за исключением Северной Африки, герцинская складчатости, хотя 
перерывы в осадконакоплении, синхронные тектоническим движениям этих эпох, 
имеются. За исключением Закавказского массива, отсутствуют также гранитоид- 
ный плутонизм и явления метаморфизма. Вулканизм носил платформенный ха
рактер: траппы, отдельные небольшие излияния разного состава.

Эвгеосинклинальные палеозойские толщи в районе Зангезурского хребта в 
Армении, на которые еще до сих пор иногда ссылаются, оказались мезозойскими 
[Белов, 1968]. В ядре антиклинальной структуры этого района выходят палеозой
ские и додевонские толщи, аналогичные иранским, а окружающие вулканогенно
осадочные толщи относятся к мезозою и палеогену, что доказано палеонтологи
чески и картированием.

В последней работе О. Тиле [Thiele, 1973] по району Гольпейган в Иране приве
дены уточненные данные о так называемых герцинских несогласиях. Они имеют 
место между средней и верхней пермью, при этом известняки средней перми совер
шенно согласно залегают на нижнепалеозойских отложениях. Это позволяет исклю
чить герцинскую складчатость и искать причину несогласий в другом. Мне представ
ляется, что' это несогласие является отражением тектонических движений начальной 
стадии альпийского этапа, когда произошли расколы краевой части Гондваны.

Особого внимания заслуживает рассмотрение истории развития Закавказского 
массива. Это единственное место в пределах рассматриваемой территории, не считая 
Атласской области Северной Африки, где в регионе, отнесенном к Гондване, ярко 
проявились герцинские тектоно-магматические процессы. Они выразились в обра
зовании крупных гранитных интрузий и в орогенном, преимущественно наземном 
вулканизме. Образовавшиеся осадочно-вулканогенные отложения имеют мелко- 
водно-морской и континентальный генезис. В связи с этим некоторые исследовате
ли [Адамия, Шавишвили, 1979], используя еще целый ряд фактов и косвенных 
соображений, относят Закавказский массив к южному краю Евразии, а сутурой 
Палеотетиса считают Эрзинджан-Севанский офилитовый шов. Этой модели, с моей 
точки зрения, противоречит положение зоны южного склона Большого Кавказа 
(Сванетской) к северу от Закавказского массива, остающейся незамкнутой в 
течение всего палеозоя и в начале триаса.

В самой Эрзинджан-Севанской офиолитовой зоне никаких достоверных палео
зойских толщ, которые можно рассматривать в качестве реликтовых от струк
турно-формационных зон Палеотетиса, неизвестно. Поэтому Закавказский массив 
рассматривается как краевое поднятие Гондванского континента -  так он 
показан и на рис. 1. Он служил источником сноса в течение инфракембрия и па
леозоя.

В последнее время появились данные о присутствии в районе г. Ренгга в Иране 
силурийских и девонских отложений открытого моря с подводными основного 
состава вулканитами, которые вместе с некоторыми другими материалами свиде
тельствуют о существовании на месте Южно-Каспийсхой впадины в то время океа
нического бассейна. Однако эти данные нуждаются в уточнении. Не отстаивая 
решительно какую-либо трактовку происхождения глубоководной Южно-Каспий
ской впадины,, я хочу все же отметить, что эти новые сведения говорят в пользу 
ее реликтового положения со времени Палеотетиса.

В северной части Средиземноморского пояса проявилось несколько эпох [д?ль- 
с л андская, байкальская (кадомская)] и фаз (предпозднерифейская, предвендская, 
предордовикская) позднедокембрийского тектогенеза. Это хорошо доказывается 
для Среднеевропейской области [Хайн, 1977], Карпат, по. данным С.Г. Рудакова



[Горохов и др., 1977] и румынских исследователей [Bercia et al., 1976; SSndu- 
lescu et al., 1974], Сардинии [Cocozza, 1975; Cocozza et al., 1977].

Однако повсеместной достаточно мощной континентальной коры, такой, как 
в южной области, вероятно, не сформировалось. Отдельные ее участки приближа
лись по строению к материковым, но между ними находились участки коры пере
ходного или океанического типа. Эти заключения основаны на незначительном 
распространении позднепротерозойских гранитоидов и орогенных образований. 
Позднедоксмбрийский метаморфизм проявился широко, но во многих местах 
он не доказан, в частности в Альпах и на Большом Кавказе. Даже в Богемском 
массиве докембрийский возраст ряда метаморфических толщ подвергается со
мнению (Д.Н. Андрусов и д р ) .  Присутствие докембрийского метаморфического 
фундамента, или гранитно-метаморфического слоя переходной стадии форми
рования континентальной коры, более определенно доказано для внешних зон 
Палеотетиса: Средняя Европа, Восточные Карпаты, Западный Понт, Скифская 
плита. В более южных внутренних зонах Палеотетиса чаще можно видеть или пред
полагать меланократовый фундамент океанического типа.

Таким образом, представляется, что Палеотетис в основном унаследовал се
верную часть области Прототетиса. Очень вероятны и явления деструкции и ново
образования океанической коры в начале палеозойского этапа развития Средизем
номорского пояса.

История развития герцинид Палеотетиса в Альпах, Карпатах, Балканах, Западной 
Анатолии, на Северном Кавказе и в других местах обладает большим сходством. 
Как правило, с ордовика или силура до раннего карбона (на Северном Памире 
и в Северном Афганистане до среднего карбона) эти области проходили океани
ческую и переходную, а в позднем палеозое -  орогенную стадии развития. При этом 
везде отмечается длительное развитие процессов преобразования вещества земной 
коры: метаморфизм и метасоматоз, гранитизация с начальным появлением пла- 
гиогранитов и т.д.

За исключением небольших интракратонных зон типа Свентокшишских гор, 
структур, закончивших свое развитие в каледонскую эпоху складчатости, нет. 
Этому времени соответствуют, скорее, растяжение и деструкция. Рифтогенез и 
новообразование океанической коры могли происходить и в более поздние эпохи 
палеозоя, как это было на Северном Памире в раннем карбоне [Руженцев и др., 
1977].

Основной эпохой складчатости, шарьяжеобразования и тектонического скучи- 
вания для Палеотетиса явилась герцинская эпоха, от *визейского века (иногда с 
позднего девона) до конца среднего карбона. Эти процессы охватили почти всю 
территорию Средиземноморского пояса, оставшуюся незамкнутой после байкаль
ского тектогенеза. Они проявились одинаково ярко и во внутренних, и во внешних 
зонах.

В западной части пояса в результате герцинского тектогенеза образовался новый 
крупный участок с континентальной корой, объединивший в единый континент 
Европу и Африку. Широкое распространение позднепалеозойских гранитоидов, 
моласс, наземных вулканических толщ, возникновение крупных областей суши -  
все это подтверждает сделанное заключение.

Морские, преимущественно карбонатные верхнепалеозойские отложения Дина- 
рил, Северной Венгрии, Южных Альп, Тосканы и Сицилии рассматриваются мною 
как образования эпиконтинентальных морей, проникавших с востока в пределы 
Евроафриканского континента. При этом поэднекаменноугольные и раннепермские 
моря не распространялись западнее Апеннинского полуострова.

Очень интересная зона простирается вдоль южного склона Большого Кавказа 
(см. рис. 1), далее -  к востоку через Каспийское море, по южному подножию 
Копетдага до границ с Афганистаном. Ее продолжением являются Дарваэ-Сары- 
кольская и Каракульская зоны Северного Памира.

Эта зона позднепалеозойского Тетиса осталась незамкнутой при герцинском 
тектогенезе и испытала складчатость в послепермское время, вероятно в позднем 
триасе, с образованием ранних киммерид. Для нее характерны мощные прсиму-



Рис. 2. Палеотек тоническая схема Средиземноморского пояса для среднего палеозоя
1 -  Восточно-Европейская платформа; 2 -  Гондвана; 3 — Закавказское краевое поднятие; 

4 -  микроконтиненты (обломки древних кратонов и ядра первичной консолидации) ; 5 -  
пространство Палеотетиса (на востоке сливается с Центрально-Азиатским океаном); 6 -  при
мерная южная граница рифейского фундамента Гондваны; 7 -  ограничения структурных эле
ментов и разломы; 8 -  палеоэкватор; 9 — палеомагнитная широта (в градусах)

щественно песчано-сланцевые толщи без заметных перерывов от ордовика или 
девона до перми или триаса. Они смяты в сложные складки и заметно метамор- 
физованы.

В современной структуре эта зона вдоль южного склона Большого Кавказа и 
в Южном Каспии отчетливо показана В.И. Шевченко и И.А. Резановым [1971] 
как глубочайший, до 35 км, прогиб, где герцинский комплекс залегает непосред
ственно на базальтовом слое. И хотя со многими другими построениями названных 
авторов можно не согласиться, здесь применяемая ими методика интерпретации 
геофизических данных дала геологически непротиворечивый результат. Севернее 
этой зоны на территории Скифской и Бухарской плит находятся внешние поздне- 
тстические прогибы, такие, как Мангышлакский, Ейско-Бсрезанский, Приазов
ский и некоторые другие. Промежуточный комплекс, выделяемый геолегами- 
нефтяниками, можно рассматривать как образования внешней зоны ранних ким 
мерид.

Сильное влияние раннекиммерийской эпохи складчатости также испытала крае
вая часть Гондванского континента (Ирано-Афганский блок) к северо-востоку от 
Загросского шва. Оно выразилось в повсеместных (местами сильных) предрэт- 
лейасовых складчатости1, поднятиях и эрозии, в смене преимущественно карбо
натных морских отложений рэт-лейасовыми, преимущественно терригенными 
континентальными угленосными отложениями и в явлениях метаморфизма.

Сжато история развития Средиземноморского пояса показана на следующих 
четырех рисунках.

В рифейское время Средиземноморский пояс был шире современного и занимал 
часть Северной Африки, Аравию и Северо-Западную Индию, примерно до линии, 
показанной На рис. 2, вероятно, с ответвлениями в глубь континента. В палеозое

1 Болес точно время складчатости установлено в Иране внутри позднего триаса (в пред- 
позднснорийскос время).



Рис. 3. Палео тектоническая схема Средиземноморского пояса для позднего карбона-ранней 
перми

I — Восточно-Квропейская платформа; 2 — Гондвана; 3 — терцине кая складчатая область; 
4 -  остаточный океанический бассейн Палеотетиса; 5 — расколы зарождающегося внутри Гонд 
ваны Мезотетиса; 6 -  контуры краевого вулканического пояса (по А.А. Моссаковскому); 7 -  
палеомагнитная широта (в градусах) ; 8 -  Таримский микроконтинент

Рис. 4. Палсотектоническая схема Средиземноморского пояса для поздней перми-раннего 
триаса

I -  новообразованный Мезотетис; 2 -  рифтовые зоны. Остальные обозначения см. на рис. 3

геосинклинально-океаническое пространство Тетиса сохранилось лишь на севере. 
Южная часть принадлежала континенту Гондваны.

В конце палеозоя (рис. 3, 4) на большей части Палеотетиса сформировалась 
континентальная кора, сохранился лишь остаточный бассейн. Вдоль его края распо
лагался выделенный А.А. Моссаковским [1970] краевой вулканический пояс, 
который к западу расширяется на все пространство герцинид (на рис. 3 обозначены 
60



Рис. 5. Палеотектоническая схема Средиземноморского пояса для позднего триаса
1 -  Восточно-Европейская платформа; 2 — Гондвана; 3 -  область молодых эпигерцинских 

платформ; 4 — раннекиммерийская складчатая зона; 5 — геосинклинально-океаническое про
странство Мезотетиса; 6 -  ограничения структурных элементов и разломы; 7 — папеомагнитная 
широта (в градусах) ; 8 -  Таримский массив

только его границы). Ширина позднепалеозойского Тетиса на кавказском пересе
чении не была значительной, так как в карбоне имеются тесные флористические 
связи между Закавказским массивом и Еврамерийской областью. К востоку же 
эта зона расширялась и лишь с поздней перми, как отмечал С.В. Мейен [Вахрамеев 
и др., 1970], перестала быть серьезной преградой для миграции гондванских флор 
на север. Уже в это время, вероятно, наметились рифтовые зоны будущего Мезоте
тиса.

Наконец, в позднем триасе (рис. 5) замкнулся позднепалеозойский Тетис, обра
зовав раннекиммерийскую складчатую зону. В это время к югу уже существовало 
океаническое пространство Мезотетиса, история которого как новообразованно
го океана рассмотрена А.Л. Книппером [1975].

На палеопрофилях (рис. 6) через Кавказ показано развитие Средиземномор
ского пояса в соответствии с тем, что изображено на предыдущих рисунках в плане. 
В раннем палеозое уже существовал геосинкликально-океанический бассейн, в 
среднем палеозое (в девоне) образовалась развитая островная дуга на коре пере
ходного типа, в середине визе произошло скучивание, образовались шарьяжи. 
В позднем палеозое к северу от Сванетского остаточного прогиба сформировалась 
континентальная кора, а в позднем триасе произошли складчатость и причлене- 
ние Закавказского массива к Северному континенту, а в тылу -  раскрытие Мезо
тетиса.

* * *

Для принятия той или иной модели развития Средиземноморского пояса важное 
значение имеет, как справедливо отметили недавно В.В. Белоусов и В.Н. Шолпо 
[Beloussov, Sholpo, 1976], проблема существования устойчивых, длительно разви
вающихся поперечных структур. В том, что поперечные структуры существуют в 
Средиземноморском поясе с начала альпийского орогенного этапа и до настоящего 
времени, сомнений нет. Это доказывается всем комплексом геологических, геофи
зических (в частности, сейсмических) и других данных.
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Вопрос в том, существовали ли те же самые структуры в более отдаленные вре
мена на том же самом месте, что и сейчас? На него следует ответить отрицательно, 
по крайней мере для того отрезка времени, который анализируется в данной ра
боте, т.е. для позднего докембрия и палеозоя.

В Средиземноморском поясе выделяется много поперечных линий, в том числе 
Транскавказская, Пальмиро-Апшеронская, Урало-Оманская, Индо-Памирская, Вос- 
точно-Индоокеанская и др. Рассмотрим Транскавказский линеамент. На карте и в 
тексте работы В.В. Белоусов и В.Н. Шолпо обращают внимание на устойчивые 
меридиональные простирания в докембрийских комплексах, параллельно линеа- 
менту. Действительно, они очень ярко выражены на Украинском щите и устойчивы 
в древних дорифейских ядрах Африкано-Аравийского кратона. Вместе с тем есть 
данные, что на Ростовском выступе Украинского щита преобладают уже северо- 
западные простирания. Меридиональные простирания не являются определяющими 
в ядре Большого Кавказа.

В Турции существуют разные простирания в древних массивах, а определение 
преобладающих простираний иногда производится без должной ответственности. 
На карте Мендересского массива, составленной Р.Д. Шуилингом [Schuiling, 1962], 
простирания некоторых зон слюдистых сланцев изменяются постепенно, от субме- 
ридиональных до субширотных; это, возможно, связано с образованием щелевид
ных депрессий между гнейсовыми куполами. Поэтому делать окончательные выво
ды по Анатолии еще рано.

К западу от Анатолии в Родопском и других массивах Балкан и Карпат прости
рания самые различные, что видно хотя бы на тектонической карте, составленной 
коллективом исследователей Карпато-Балканской гелогической ассоциации под 
редакцией М.Магела.

Наконец, надо еще иметь в виду, что мы на всем этом пересечении имеем дело 
с разновозрастными докембрийскими комплексами.

В работе В.П. Поникарова с соавторами [1969] простирания на Аравийской 
платформе показаны северо-западными. К западу и востоку от Палъмиро-Апшерон- 
ского линеамента обозначены области с разной историей развития. Вообще надо 
заметить, что существование единого Пальмиро-Апшеронского линеамента вы
зывает сомнение. Как ясно показано в работе А.К. Уфлянда [1965], время зало
жения Пальмирского авлакогена неизвестно, а в мелу поверх него уже существо
вал прогиб типа синеклизы, раскрывавшийся к северо-востоку в сторону Месо
потамского прогиба.

История развития в позднем докембрии и палеозое к востоку и западу от Транс
кавказского линеамента многим исследователям также представляется различ
ной, как это предполагал и автор ранее [Белов, 1967]. Однако фокус здесь в том, 
что, передвигаясь вдоль пояса с востока на запад, мы одновременно движемся 
с юга на север и, пересекая косую границу северо-восточного—юго-западного на
правления, как бы ее ни проводить — по Пальмиро-Апшеронскому линеаменту, 
или по Транскавказскому, или как на схеме (см. рис. 1), -  попадаем из южной 
зоны в северную, т.е. пересекаем не поперечную, а продольную границу, которая 
продолжается далеко и к западу, и к востоку и при этом часто меняет свое про
стирание. По отношению к ней характеристики меняются, вместе с тем перигонд- 
ванская часть платформы продолжается из Ирана в Южную Анатолию и затем в 
Динариды, а с севера параллельно ей следуют структуры Палеотетиса.

Обосновывая существование Индо-Памирской поперечной зоны, Б.А. Петрушев- 
ский [1977, и ранее] привел ряд бесспорных доводов: приуроченность землетря
сений, выраженность в рельефе, изменения простирания структур и характера 
складчатых деформаций, геофизические данные, продолжение в Индийский океан 
в виде вала Чагос. Приведены также данные и доводы более или менее спорные. 
Не приведено только ни одного убедительного факта, доказывающего длительность 
существования этого линеамента с докембрия или палеозоя. Никак не доказана 
длительность существования Великого геораздела Азии и Д.П. Резвым [1964, 
и др.]. Он существовал более менее определенно с эоцена или начала неогена, но 
не раньше. Ни одна геосинклинальная зона не редуцирует ни в районе геораздела,



ни в районе Индо-Памирского линеамента. Они пережимаются и срезаются сдви
гами, но это вторичные явления, связанные с альпийскими сжатиями.

Зато есть доказательства, свидетельствующие против древности поперечной 
структуры. Это прежде всего сходство палеозойских комплексов и истории разви
тия Северного Афганистана, Северного Памира и Куньлуня, киммерид Западного 
Афганистана, Центрального Памира и Каракорума, палеозойских платформенно
го типа разрезов Южного Афганистана, Западных Гималаев и Тибетских Гималаев.

Б.А. Петрушевский отмечает, что если поперечные структуры древние, то моло
дые движения Индии вдоль них ’’выглядят экзотически” ; и он прав, утверждая, 
чго если дрейф Индийского субконтинента происходил в восточном и северо-вос
точном направлении, то древние поперечные прямолинейные зоны сохраниться не 
могли. Не найдя доказательств древности поперечных структур, логично прийти к 
заключению о том, что они молодые. Возраст меридиональных поднятий в Индий
ском океане, по данным Ю.М. Пущаровского и П.Л. Безрукова [1973], меловой.

В заключение необходимо сказать, что автор статьи никак не против попереч
ных зон и линеаментов вообще. Они существуют на любом отрезке тектонической 
истории складчатых геосинклинальных поясов и платформ. И в современных 
океанах есть поперечные трансформные и другие разломы. Представляется только, 
что это не были одни и те же длительно развивавшиеся разломы, пересекавшие 
и континенты, и океаны.

Остается рассмотреть вопрос, почему разновозрастные отрезки поперечных 
структур выстраиваются вдоль линии, продолжая друг друга, и объединяются 
новейшими движениями в единые структуры. На этот вопрос попытался недавно 
ответить В.С. Буртман [1978]. Он указал, что земная кора обладает способностью 
передавать напряжения в определенных пределах без деформации, и этим объяс
нил существование на континентах не бесконечного количества направлений разло
мов, а стационарной их сети, состоящей из 4 -6  направлений. Поэтому каким бы 
краем один континент ни ’’причалил” , по образному выражению Б.А. Петрушев- 
ского, к другому континенту, в новом поле напряжений движения будут происхо
дить вдоль тех же, уже существующих направлений разломов. Часть из них может 
объединиться в единую систему, для части могут измениться лишь направления 
смещения, часть может оказаться временно ’’законсервированной”. Возникшая 
между блоками складчатая система будет рассечена по направлениям, совпадающим 
с уже существующими в пределах древних блоков. Тем самым как бы произой
дет латеральная унаследованность основных структурных направлений.

Наблюдения в-Средиземноморском поясе как раз и показывают, что существую
щие крупные поперечные разломы: состоят из отдельных разновозрастных отрез
ков, объединенных на орогенном этапе развития Альпийской области.

Можно предложить и другие объяснения этому явлению, связав, в частности, 
образование крупных линеаментов с прежде существовавшими трансформными 
разломами, продолжавшимися из океана на континент и сохранившими свое влия
ние на орогенном этапе.
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ПАЛЕОГЕНОВЫЙ ВУЛКАНИЗМ БЛИЖНЕГО И СРЕДНЕГО ВОСТОКА 
И ЕГО ТЕКТОНИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ

В пределах Средиземноморского пояса, от меридиана Эрэинджана в Турции 
на западе и до Кветского офиолитового шва в Пакистане на востоке, широко 
распространены палеогеновые, в основном эоценовые, вулканогенные образо
вания. Объем этих вулканитов более 200000 км3, что намного превышает объем 
вулканических продуктов за предшествующую фанерозойскую и последующую 
неоген-четвертичную историю развития региона. Вулканические извержения имели 
место в различных структурных зонах в короткий промежуток времени. Палеоге
новый вулканизм был широко развит и в соседних со Средиземноморским поясом 
районах, на Индостанской, Аравийской и Африканской платформах и Туранской 
плите, в пределах акватории северной части Индийского океана. Все это заставляет 
искать какие-то общие причины проявления столь мощного вулканизма и попы
таться реконструировать палеотектоническую обстановку в период вулканической 
активности.

Геологическая позиция вулканитов. Палеогеновый вулканизм в пределах рас
сматриваемого сектора Средиземноморского пояса проявился в разных структур
ных зонах и в различных тектонических обстановках (рис. 1). В короткой статье 
невозможно подробно охарактеризовать вулканогенные толщи всех районов, 
поэтому мы ограничимся лишь перечислением наиболее существенных особенностей 
их геологического, положения и строения. С одной стороны*, вулканизм имел место 
в сравнительно узких наложенных средне- и позднеальпийских геосинклинальных 
прогибах, замкнувшихся к концу палеогена. Это складчатые зоны Аджаро-Триалет, 
Талыша, Северо-Западного Ирана и Эльбурса, Восточно-Иранская и ее восточное 
продолжение -  Чагайская, а также Катавазская. Все эти зоны были наложены на 
консолидированное основание, испытавшее раздробление либо в конце раннего 
мела, либо в позднем мелу. Вулканизм в них проявлялся преимущественно в мел
ководно-морских или, реже, в субконтинентальных условиях. В условиях остаточ
ных геосинклинальных прогибов в эоцене, и частично в олигоцене, вулканизм ин
тенсивно проявлялся в Севано-Акеринской зоне, особенно в ее северо-западной 
части, в Севано-Ширакском синклинории. В более слабой форме вулканизм этого 
времени имел место в Сомхето-Карбахской и Айоцдзор-Ордубадской зонах. С 
другой стороны, в эоценовое время мощные извержения происходили в пределах 
жестких стабильных структур, например в юго-западной части Центрально-Иранской 
зоны (вулканогенный пояс Урмия-Дохтар), в Центрально-Иранской зоне, в преде
лах огромных пространств Лутского массива, и даже ’’выплескивались” на эпипа- 
леозойскую Туранскую плиту (Бадхыз).

Эоценовый вулканизм на востоке рассматриваемого сегмента Средиземномор
ского пояса проявлялся в пределах Фарахрудской и Аргандабской зон, испытавших 
складчатость в мелу. Мощные покровы континентальных вулканитов входят в этих 
зонах в состав орогенных комплексов. Среднеэоценовые вулканиты развиты и в 
Герирудском прогибе, заложившемся в дании-палеоцене на герцинском и ким
мерийском фундаменте. Не совсем ясна позиция палеогеновых вулканитов в Сабзе- 
варской зоне, южнее одноименного разлома, ограничивающего с юга Аладдг-Би- 
налудское горно-складчатое сооружение, в котором проявления палеогенового 
вулканизма отсутствуют. В этой зоне известны нижне- и среднеэоценовые туфы, 
базальты и андезито-базальты. принадлежащие известково-щелочной серии и с 
резким угловым несогласием перекрывающие сильно дислоцированные меловые 
вулканогенно-осадочные толщи с линзами ’’цветного меланжа” [Forster, 
1968].

Эоценовые вулканиты слабо нарушены лишь глыбовыми дислокациями, и вулка
ническая деятельность протекала в субаэральной и в мелководно-морской обста
новке.



Рис. I. Положение районов палеогенового вулканизма в пределах Ближне- и Средневосточного секторов Средиземноморского пояса
1 - 2  -  вулканиты в гсосинклинальных прогибах: /  -  субщелочная слабодифференцированная базальтовая формация. 2  известково-щ елочная андезитовая ф ор 

мация; 3 —4 — субазральные вулканиты: 3  -  базальт-андезит-дацит-липаритовая последовательно дифференцированная формация.*/ -  контрастная липарш -базаль
товая формация; 3 — участки развития ’’цветного меланжа” ; 6 -  С редиземноморский складчатый пояс; 7 -  альпийские краевые прогибы: 8  — зпипалеозойскп^ 
плиты; 9 — докем брийские платформы; 10 — основные разломы: а -  достоверны е. О -  предполагаемые: 11 - покровы иналви 1 и; 12 — г раницы С редизем ном ор
ского пояса. Цифры на схем е -  районы проявления вулканизма (см . рис. 2)



Палеогеновый вулканизм и офиолитовые пояса. Между офиолитами и палеоге
новыми вулканитами не наблюдается никакой определенной пространственной 
связи (см. рис. 1). Имеются обширные области, где широко распространены офио
литовые пояса, например Анатолия западнее Эрзинджанского синтаксиса, Кветский 
офиолитовый шов и др., но совершенно отсутствуют палеогеновые вулканиты. 
В других случаях, наоборот, вулканизм проявляется весьма интенсивно, но нет 
офиолитов, например Аджаро-Т риале ты, Талыш, Бадхыз, Герирудский прогиб,
Аргандабская и ЦентральнскИранская зоны и др. Местами можно наблюдать про
странственную близость палеогеновых вулканитов и офиолитовых поясов, но при 
этом возникают различные соотношения. Почти повсеместно вулканиты резко 
несогласно перекрывают офиолитовые комплексы, как бы ’’запечатывая” их и 
распространяясь в разные стороны от офиолитовых поясов, например в Сабзевар- 
ской, Севано-Акеринской и Восточно-Иранской зонах. В то же время вулканический 
пояс Урмия-Дохтар простирается параллельно офиолитовому поясу Внутренней 
зоны Загроса. На юго-востоке пояса прореживается еще один, более северный 
офиолитовый пояс, расположенный по северо-восточному краю Хамаданской зоны, 
но* затем он поворачивает около Наина к северу вулканический пояс уходит к 
северо-западу и пересекает офиолиты. Вединские офиолиты ограничивают с юга 
распространение палеогенового вулканизма в Айоцдзор-Ордубадекой зоне. Таким 
образом, закономерной пространственной связи между офиолитами и палеогено
вым вулканизмом не существует.

В большинстве офиолитовых поясов главные тектонические движения, привед
шие к формированию ’’цветного меланжа” и покровно-надвиговых структур, 
произошли до палеоцена или эоцена, На востоке, в Кветском офиолитовом поясе, 
сжатие имело место в конце позднего мела (в Маастрихте), а в тылу пояса в палео
цене и эоцене возникли флишевые прогибы с проявлением плохо изученного ос
новного вулканизма. В Маастрихте же произошли сильнейшее сжатие и образова
ние Оманского офиолитового шва. Загросский офиолитовый шов сформировался 
в предкампанское время. В конце позднего мела произошли складчатость и пок- 
ровообразование в Восточно-Таврском, Аманусском и Кипрском офиолитовых 
поясах. Следовательно, на огромных пространствах Ближнего и Среднего Востока 
краевой офиолитовый шов сформировался в основном в маастрихтском веке 
[Ломизе, 1972]. В пределах офиолитовых поясов Ирана после основной фазы 
сжатия в конце позднего мела, возможно, намечается еще одна кратковременная, 
относительно слабая фаза усиления движений такого же знака в раннем палеоце
не — времени первых орогенических подвижек в Северном Иране [Stocklin, 1974]. 
В Севанском офиолитовом поясе главная фаза сжатия имела место где-то в позд
нем сеномане или туроне, а в Вединской, более южной, зоне — в середине коньяка, 
при условии, что вединские офиолиты автохтонны.

Таким образом, не позднее маастрихтского века, но также и в более раннее 
время происходили энергичные тектонические движения, которые привели к силь
ному сжатию зон с развитием пород офиолитового комплекса, образованию ’’цвет
ного меланжа” и его надвиганию и частичному шарьированию. Следует отметить, 
что во всех офиолитовых поясах в период тектонического сжатия нигде не отме
чено проявлений вулканической активности. В ряде мест можно отчетливо наблю
дать, что сжатие в офиолитовых поясах сопровождалось в соседних районах явле
ниями тектонического растяжения. Так, формирование Севанского офиолитового 
шва происходило практически одновременно с раздроблением и погружением 
южного края Закавказского срединного массива, сопровождавшимся мощными 
извержениями дифференцированной серии'пород [Адамия и др., 1974]. Складко
образовательные движения в Керман-Тебесской зоне в Найбандском прогибе, 
западнее Лутского массива, были синхронны заложению Восточно-Иранского проги
ба к востоку от массива [Stocklin et al., 1972]. Складчатость и образование надви
гов во Внутренней зоне Загроса, возможно, частично компенсировались растяжени
ем в Хамаданской зоне и т.д. Во всех рассмотренных выше районах эоценовые 
вулканогенные * и вулканогенно-осадочьые толщи резко несогласно перекрывают 
породы офиолитовых комплексов, однозначно свидетельствуя о сильных тектони



ческих движениях и значительном временном перерыве, имевших месте между 
сжатием в пределах офиолитовых поясов и проявлением эоценового вулканизма. 
Минеральный разрыв во времени не менее 20—25 млн. лет, но чаще он гораздо боль
ше -  30-40 млн. лет.

Таким образом, в пределах Ближне- и Средневосточного сегментов Средизем
номорского пояса в палеогеновое время чрезвычайно интенсивно проявилась 
вулканическая деятельность, ограниченная на западе Эрзинджанским, а на восто
ке -  Пенджабским синтаксисами. Максимальная вспышка вулканизма приходится 
на эоценовую эпоху, а там, где есть возможность более детальной стратиграфиче
ской привязки разрезов, этот интервал сокращается до среднего эоцена (рис. 2). 
Таким образом устанавливается определенная синхронность вулканизма на обшир
ных пространствах пояса. Вулканогенные и вулканогенно-осадочные толщи практи
чески во всех районах залегают с размывом, угловым и часто очень резким несогла
сием на более древних отложениях, включая офиолитовые комплексы. Во многих 
местах вулканогенный эоцен непосредственно ложится на метаморфические до- 
кембрийские (?) образования. Даже в тех районах, где палеогеновому вулканизму 
предшествовал позднемеловой, отмечаются предпалеоценовые либо предэоценовые 
движения различной силы. Все это указывает на явную наложенность вулканиче
ских процессов.

Палеогеновый вулканизм был приурочен к различным структурным зонам и 
проявлялся в различных условиях: подводных, мелководно-морских и континен
тальных. В одних случаях он был связан с прогибами геосинклинального типа, в дру
гих -  с жесткими структурами, в третьих -  с областями, подвергшимися складча
тости и вступившими в орогенный этап развития. Особенность палеогенового вул
канизма состоит в подавляющем преобладании эксплозивных процессов над 
собственно эффузивными. В большинстве случаев доля пирокластического материа
ла 70-80% и более от суммарного объема вулканитов, что указывает на богатство 
магм летучими компонентами. Преобладали извержения центрального типа и гораз
до реже имели место трещинные излияния. Вулканическая деятельность во многих 
случаях сопровождалась формированием гипабиссальных и субвулканических 
интрузий среднего и кислого состава. Становление этих интрузий происходило 
либо одновременно с вулканизмом, либо несколько запаздывало.

Петрохимия эоценовых вулканитов. Анализ петрохимических особенностей 
эоценовых вулканогенных толщ рассматриваемой части Альпийского пояса поз
воляет выявить некоторые общие закономерности. Для анализа петрохимических 
особенностей вулканитов нами было собрано более 800 химических анализов по
род, заимствованных из различных источников [Асланян, 1958; Азизбеков, 1961; 
Джербашян, 1966; Геология . . . ,  1970; Кочетков и др., 1972; Адамия и др., 1974; 
Лордкипанидзе, Закариадзе, 1974; Довгаль (неопубликованные данные); Нада- 
рейшвили, 1974; Stalder, 1971; Forster et al., 1972; Darvishzadeh, Arjangravesh, 
1975; Darvich-Zad, 1976; Dimitrijevic (неопубликованные данные)]. В пределах 
северной зоны геосинклинальных эоценовых прогибов — Аджаро-Триалетского, 
Талышкского и Эльбурсского — распространены преимущественно субщелочные 
серии слабо или почти недифференцированных, главным образом основных пород, 
характеризующихся низкой титанистостью (особенно в Аджаро-Триалетском про
гибе) , слабым возрастанием K/Na отношения во времени, низкой степенью окислен- 
ности. Несмотря на черты сходства, вулканиты обладают и существенными раз
личиями, связанными с характером первичной магмы. Так, среднеэоценовые эф- 
фузивы Аджаро-Триалет характеризуются толеитовой тенденцией дифференциации 
(феннеровский тренд) с быстрым накоплением железа (для базальтовых составов), 
высокой магнезиальностью и низкой глиноземистостью (рис. 3,а). Вулканиты 
Эльбурса характеризуются такой же, но хуже выраженной толеитовой тенденцией 
дифференциации, но они в целом более железисты (рис. 3,6). Кроме того, им 
свойственны меньшая магнезиальность и высокая глиноэемистость. Базальты и 
андезито-базальты Талыша обладают высокой лейкократовостью и резко пони
женной железистостью. Все это свидетельствует о том, что субщелочные базаль- 
тоиды Аджаро-Триалет, скорее всего, производные наименее дифференцированной



Рис. 2. Кайнозойский вулканизм Средиземноморского пояса в пределах Кавказа, Ближнего и Среднего Востока
I — липариты и дациты; 2  -  последовательно дифференцированная известково-щ елочная базальт-андезит-дацит-липаритовая формация с преобладанием андези

тов; 3  -  недифференцированные базальтовые формации: а  — нормальной щелочности, 6  — субщелочная; 4  — условный показатель интенсивности вулканизма; 5  — 
внедрение интрузий; 6 -  складкообразовательны е движения; 7 -  объем палеогеновых вулканических продуктов, к м 3 . Районы проявления вулканической д е я 
тельности: 1 — Аджаро-Триалеты, 2 -  Талыш, 3 -  Эльбурс, 4 -  Артвино-Болнисская глыба, 5 -  Восточные Понтиды, 6 — Севано-Акеринская зона, 7 -  Айоцдзор- 
О рдубадская зона, 8 -  Иранский Азербайджан, 9 -  Балгаш, 10-14 -  пояс Урмия-Дохтар ( 1 0 -  К ум, 11 -  Йезд, 12 -  Керман-Сирджан, 13 -  Кахар-Ганбад, 14 -  
Такхт-Бидха) , 15 -  Сабзевар, 16 . -  Лутский массив, 17 — Восточно-Иранская зона, 18 -  Катавазская зона, 19 -  Герирудский прогиб, 20 -  Фарахрудская зона, 
21 -  Аргандабская зона, 22 -  Бадхыз (Турайская плита), 23 -  Центрально-Иранская зона



и наиболее глубинной относительно ”сухой”магмы, что подчеркивается их высокой 
магнезиальностью, так как низкие содержания магния обычно не характерны для 
первичных выплавок. Субщелочные базальтоиды Эльбурса, характеризующиеся 
относительно высокой калиевостью, глиноземистостью и низкой магнезиальностью, 
формировались в условиях явного и сильного влияния летучих, по-видимому, с 
относительно затрудненным и прерывистым поступлением магмы к поверхности. 
Базальтоиды Талыша обладают низкой магнезиальностью и высокой лейкократо- 
востью, что сближает их с эффузивами Эльбурса и позволяет предполагать сходные 
условия формирования.

Во всех этих прогибах в результате продвинувшейся эволюции расплавов в 
позднем эоцене появляются вулканиты с известково-щелочной тенденцией диф
ференциации, характеризующейся относительно медленным темпом накопления 
Fe, увеличением содержания К20  и А ^О э, высоким коэффициентом окисленности. 
Характерная особенность эффузивов Эльбурса, Талыша и в. меньшей степени Ад- 
жаро-Триалет -  широкое развитие роговообманковых разновидностей пород. 
Расчет дискриминантных функций, по В.А. Кутолину, показал, что базальтоиды 
рассматриваемых прогибов относятся к базальтам континентальной оливйн-ба- 
зальтовой формации. Можно предполагать, что исходной магмой для вулканитов 
Аджаро-Триалет была низкотитанистая, относительно ’’сухая” магма типа субще
лочных рливиновых базальтов. Для Эльбурса и Талыша характерно формирование 
магмы под большим влиянием летучих компонентов. Появления подобных распла
вов на поверхности связываются с их быстрым продвижением из очагов генерации 
по зонам крупных разрывов, по-видимому, без формирования промежуточных 
очагов.

Эоценовый вулканизм всех других зон Ближнего и Среднего Востока довольно 
резко отличается от описанных выше вулканитов и характеризуется развитием 
непрерывно дифференцированных серий известково-щелочных и гораздо реже 
субщелочных пороД, с общей высокой железистостью, существенно превышающей 
общую железистость известково-щелочной серии Каскадных гор — классического 
примера подобных серий пород (рис. 3,в—е ) . Эта закономерная картина нарушает
ся лишь в вулканитах верхнего эоцена Айоцдзора и олигоцена Вардениса, которые 
характеризуются очень низкой железистостью и крайне высокой магнезиальностью, 
но обладают типичным известково-щелочным типом дифференциации с медленным 
темпом накопления Fe (рис. 3 ,г). Учитывая приуроченность эффузивов Вардениса 
на диаграмме AFM к полю пород гиперстеновой серии, их наиболее высокий коэф
фициент титанистости среди всех эоценовых вулканитов, а также высокую лей- 
кократовость, следует предполагать большое влияние вещества коры на первич
ную магму.

Эволюция вулканизма и характер дифференциации магм, несмотря на черты 
сходства, в конкретных районах довольно сильно различаются. В пределах Се
ванской и Айоцдзор-Ордубадской зон развита непрерывно дифференцированная 
базальт-андезит-дацит-липаритовая серия пород, отличающаяся высокой лейко- 
кратовостью основных и средних своих членов, сравнительно низкой титанистостью, 
магнезиальностью и окисленностью. Распределение содержания К20  в эоцен-оли- 
гоценовых вулканитах iM&noro Кавказа весьма различно. С одной стороны, как 
будго бы наименьшая калиевость свойственна вулканитам южных зон, в частности 
Айоцдзор-Ордубадского прогиба. С другой стороны, разброс значений К20  в пре
делах вулканитов даже одной свиты настолько велик (в породах одинаковой 
кремнекислотности), что выводы о латеральной закономерности в распределении 
К20  оказываются весьма неоднозначными. Объяснение таким различиям надо 
искать во влиянии консолидированной коры и режима летучих на эволюциониро
вавшие расплавы. Расчеты дискриминантных функций, по В.А. Кутолину, свиде
тельствуют о принадлежности рассматриваемых вулканитов к производным типич
ной андезитовой формации, в которой увеличение К20  не является функцией 
глубины очага.

Вулканогенный пояс Урмия-Дохтар характеризуется развитием вулканических 
пород, ближе всего стоящих к типичным представителям пород известково-щелоч-
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Рис. 3. Диаграмма: общая железистость (be2 0 3 +Fe0 )/(Fe2 0 3 +I’e0 +Mg0 ) -  хремнекислот-
ность кайнозойских вулканитов Кавказа, Ближнего и Среднего Востока

Линии составов: 1 -1  — Скаергаарлская интрузия, 2 - 2  -  толеитовая серия, 3 - 3  -  андезит да- 
цит-липарит, 4 —4 — известково-щ елочная-серия Каскадных гор. а -  Аджаро-Триалсты: 1 -• сред
ний и 2 — верхний эоцен; б -  Эльбурс: 3  -  эоцен; в — Севано-Ширакская зона: 4 -  нижний 
эоцен, атарцинская свита, 5 —6 — средний эоцен: 5  — ширакская и 6 — кировоканская скиты. 7 -  
верхний эоцен, памбакская свита; г -  8  -  А йоцдзор, верхний эоцен, 9 — Варденис. олию цен; 
д  — пояс Урмия-Дохтар: 10  -  эоцен, I I  -  миоцен, 12  -  плиоцен-ангропоген; е -  13 -  Лутскмй 
массив, эоцен-антропоген, 14 — Аргандабская зона, эоцен, 15  — Лешт-И-Навар, Афганисэгн, плио
цен-антропо! ен

ной серии, несмотря на некоторые отличия. Общая особенность вулканитов по
ниженная магиезиальность, калий-натровый характер и широкое развитие рогово- 
обманковых разновидностей пород, что заставляет предполагать в качестве исход
ной магму, близкую по типу к лейкобазальтовой. Магматические очаги в пределах 
пояса обладали затруденной связью с поверхностью, испытывая влияние консоли
дированной коры и большого количества летучих. Все это определяло неодинако
вый ход эволюции магмы в отдельных отшнуровавшихся очагах. В одних случаях 
эта эволюция была гомодромной, в других -  антидромной, но все вулканы облада-
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ли очень высокой эксплозивностью. Магматические очаги, с которыми были связа
ны эоценовые вулканы, существовали длительное время и, постепенно умирая, 
питали вулканы вплоть до конца четвертичного времени.

Вулканизм Лутского массива характеризуется в целом антидромной дифферен
циацией магмы с формированием в эоцене огромного и мощного покрова кислых 
вулканитов игнимбритового типа, хотя местами в основании разреза наблюдаются 
андезито-базальты и андезиты (хребет Шотори). Однако не исключено развитие в 
этом районе и контрастной серии пород, так как неоген-четвертичные вулканиты, 
обнаруженные в последнее время на большой площади, представлены базальтами 
и андезито-базальтами. Ио-видимому, существует значительный перерыв в форми
ровании кислых и основных вулканогенных образований Лутского массива. Огром
ные объемы дацитовых и липарито-дацитовых вулканитов, судя по особенностям 
их химизма, являются производными палингенной магмы.

Палеогеновые вулканиты Восточного Афганистана (Аргандабской зоны) обра
зуют типичную известково-щелочную непрерывно дифференцированную базальт- 
андезит-дацит-липаритовую серию, характеризующуюся очень высокой железис- 
тостью, достигающей в кислых членах 85-105 (см. рис. 3 ,е); повышенным 
содержанием К20 ; высоким коэффициентом титанистости; низкой лейкократо- 
востью. По данным Ю.М. Довгаля, в низах разреза преобладают натровые, в вер
хах -  калиевые разновидности. Особенности химизма кислых эффузивов обна
руживают их большое сходство с липаритами трацповой формации Северо-Западного 
Индостана. Эволюция расплавов шла гомодромным путем, с явным присутствием 
промежуточных очагов и затрудненным продвижением магмы к поверхности.

Обсуждение результатов. Имеющиеся данные по связи вулканизма с тектони
ческими движениями однозначно свидетельствуют о том, что вулканизм всегда 
проявляется в условиях растягивающих напряжений. В пределах Средиземномор
ского пояса неизвестно ни одного района, где бы вулканическая деятельность 
была связана с достоверными структурами сжатия. Вопрос о том, всегда ли сжатие 
на поверхности сопровождается такими же напряжениями и на глубине, не'может 
быть решен в настоящее время вполне однозначно. Для нас важно, что растяжение 
происходит на тех глубинах, на которых возможна генерация магматических расп
лавов, и глубины эти могут существенно различаться. Если эта посылка правильна, 
то следует проанализировать, в условиях каких тектонических движений происхо
дил эоценовый вулканизм. Восстановление характера палеотектонических напряже
ний представляет собой сложную задачу, но геологический материал позволяет 
это сделать довольно достоверно.

Как уже отмечалось, вулканогенные или вулканогенно-осадочные толщи эоцена 
залегают на подстилающих породах, в том числе и на древнем метаморфическом 
субстрате с перерывом и часто с резким угловым несогласием. Палеогеновые 
вулканиты несогласно перекрывают также и породы офиолитовых комплексов. 
Иными словами, перед началом вулканической деятельности в разных районах 
имели место энергичные тектонические движения, различные по своей силе и 
характеризовавшиеся напряжениями явного сжатия.

Формирование сильно дислоцированных офиолитовых поясов с ’’цветным ме
ланжем” обычно рассматривается как ’’захлопывание” прогибов с океанической 
корой в результате встречного движения плит. При этом образуются зоны суб- 
дукции, в причинной связи с которыми находятся палеозоны Беньофа и связан
ный с последними вулканизм. Существуют работы, в которых практически любой 
вулканизм (кроме раннегеосинклинального) в любых структурах, в том числе и 
на срединных массивах, объясняется активностью палеозон Беньофа, полого ’’про
никающих” под жесткие структуры на сотни километров [Адамия и др., 1977; 
Jung et al., 1976: Girod, Conrad, 1975]. В таком понимании рассматриваемый 
вулканизм есть функции горизонтальных перемещений отдельных ’ микро-” и 
’’макроплит” . При подобном подходе следовало бы, естественно, ожидать проявле
ния вулканической деятельности ’’островодужного” типа либо в момент тектони
ческого сжатия, либо непосредственно за ним, т.е. в рассматриваемом случае 
где-то в конце раннего мела, в начале и в конце позднего мела. Однако главная



вспышка дифференцированного известково-щелочного андезитового вулканизма 
началась в эоценовую эпоху, значительно (на 7-20  млн. лет и более) оторванную 
во времени даже ог самых поздних фаз сжатия и складчатости в офиолитовых 
зонах. Отметим также, что в пределах Анатолии, там, где офиолиты развиты го
раздо шире и фазы сжатия также происходили в позднем мелу, вообще нет ника
кого андезитового вулканизма. Предполагают, что палеогеновый и даже более 
поздний вулканизм на Кавказе связан с остаточной активностью меловых палео
зон Беньофа [Адамия и др., 1977; Хайн, 1975]. Однако позднемеловой вулка
низм был гораздо слабее эоценового и развит лишь локально. Остается неясным, 
почему ’’остаточная” активность намного превосходила первоначальную?

В аспекте реконструкции палеотектонических напряжений важно подчеркнуть, 
что после эпохи энергичного повсеместного сжатия, которое могло быть вызвано 
различными, но в целом неясными причинами, наступает своеобразная тектони
ческая ’’пауза” , характеризовавшаяся либо ослаблением сживающих усилий, либо 
усилением (хотя и неравномерным) противоположных движений -  растягивающих. 
Подобное явление сопровождается мощной вспышкой вулканизма. В каждом конк
ретном районе Средиземноморского пояса эти явления растяжения и сопутствую
щего вулканизма реализуются по-разному, однако существование эпохи снижения 
и спада тектонической активности между эпохами интенсивного сжатия доказы
вается весьма убедительно. Тектоническая ”пауза” приходится на отрезок времени 
примерно в 30 млн. лет и падает на ранний-средний эоцен. Фазы сжатия отвечают 
соответственно интервалам в 80-70 (конец позднего мела) и 37-26 млн. лет 
(поздний олигоцен-ранний миоцен) [Казьмин, 1976]. Именно в эпоху раннего- 
среднего эоцена в пределах Средиземноморского пояса не формируются олисто- 
стромы, связанные, как известно, с образованием фронтальных частей покровов, 
т.е. структур сжатия [Леонов, 1976]. Существование эоценовой эпохи растяжения 
подтверждается даже с позиций признания движения плит и сопряженных с ними 
рифтовых зон. Сравнительно быстрое ослабление сжимающих усилий после поздне
меловой фазы сильнейшего сжатия привело к явлениям растяжения и частичного 
раздробления консолидированных разновозрастных складчатых структур. Это 
раздробление и погружение хорошо фиксируется в разных тектонических единицах 
пояса резко несогласным залеганием вулканогенного эоцена на разнородном, в том 
числе и жестком, кристаллическом фундаменте (Артвино-Болнисская глыба, 
Алжаро-Триалеты, Северо-Западный Иран, Эльбурс, Фарахрудская и Аргандабская 
зоны, Лутская глыба, Туранская плита (Бадхыз) идр.). Наложенное™ процессов 
эоценового вулканизма служит убедительным признаком повсеместных растяги
вающих напряжений. По-видимому, возникновение глубоких расколов, снижение 
общего всестороннего давления и выплавление магмы могло полнее всего осуще
ствляться в местах, подвергшихся наибольшему растяжению. Не последнюю роль 
играли и уже ранее ослабленные зоны, где вулканизм мог более легко развиваться 
в унаследованной.форме, например в Аджаро-Триалетах.

Палеогеновый вулканизм и островные дуги. Рассмотрим палеотектонические 
обстановки в палеогеновом периоде в пределах Кавказа, Ближнего и Среднего 
Востока. Непременной предпосылкой такого анализа должно стать сравнение палео
геновой тектонической обстановки с таковой современных островных дуг, ибо 
имеющиеся реконструкции прямо указывают на аналогию палеогеновых зон вулка
низма на Малом Кавказе, пояса Урмия-Дохтар и других районов с островными 
дугами [Адамия и др., 1977; Jung et al., 1976]. Существует определенный набор 
структурных элементов, характерный для современных островных дуг: обширное 
океаническое пространство без гранитно-метаморфического слоя; наличие глубо
ководного желоба и островной дуги, а также почти обязательного окраинного моря 
с океаническим или субокеаническим типом строения земной коры. Представляет
ся, что только совокупность всех этих элементов позволяет, используя метод 
актуализма, проводить аналогию между современными и древними островными 
дугами. Один или даже два признака, выхваченных из общего набора, не дают 
нам право на подобное сопоставление, как, например, наличие только складчатости, 
или только основного вулканизма, или только мощной толщи пород не дает



нам право говорить о наличии в каком-то районе i еосинклинали. В какой же степе
ни обстановка современных островных луг реализуется для палеогенового периода 
ра ссма т ри ваемой те ррито рии 7

В пределах Малого Кавказа океанические пространства с безгранитной корой 
(если таковые и существовали) должны были исчезнуть либо в конце раннего 
мела (в альбе) [Белов и др., 197б| ,-либо в сеноманском веке. Именно в это время 
сформировался Эрзинджано-Севанский офиолитовый шов, породы в пределах 
которого хотя и сильно деформированы, но залщают весьма круто, что подчерки
вается всеми исследователями. Вединекий офиолитовый шов (если он не аллохтон
ный!) сформировался в коньякском веке. Все эоценовые вулканогенные и вулка
ногенно-осадочные толщи с резким угловым несогласием перекрывают офиолито- 
вые швы. Вполне очевидно, что в эоцене не существовали и глубоководные желоба, 
так же как и моря типа окраинных с безгранитной корой, хотя морские условия, 
конечно, имели место. Таким образом, ни одно условие (в смысле набора необхо
димых элементов) для реконструкции налеотектонических обстановок, близких 
к современным оетроводужным, на территории Малого Кавказа' в палеогеновое 
время не выдерживается. Что же остается? Несомненной реальностью является 
наличие несплошного пояса известково-щелочных вулканических пород, пред
ставленных в целом непрерывно дифференцированной серией, местами с повышен
ной щелочностью, особенно в конце его формирования. Вулканический пояс рас
полагается как севернее Эрзинджан-Севанской офиолитовой зоны, так и южнее 
ее. В пределах самой зоны вулканогенный эоцен залегает полого и резко несоглас
но на карбонатных отложениях верхнего сенона и нижнего палеоцена. К западу от 
оз. С еван вулканиты Ширакского прогиба полностью перекрывают офиолитовую 
зону. Севернее Вединского офиолитового шва находятся сравнительно мало эоце- 
новых вулканитов, а толща позднеэоцен-олигоценовых эффузивов Даралагезско- 
го прогиба расположена гораздо восточнее. Следовательно, в палеогеновое время 
ь рассматриваемом районе не существовало обстановки, сходной с обстановками 
современных островных дуг. Даже если допустить связь эоценового вулканизма, 
расположенного севернее Эрзинджан-Ссванского офиолитового шва, с палеозо
ной Беньофа, то как быть с молями вулканитов, расположенных южнее, и почему 
вулканитов этого же возраста нет, скажем, в пределах Анатолищ^да офиолитовых 
зон гораздо больше и поэтому можно* было бы ожидать и многочисленные андези
товые вулканические пояса ”островодужного типа”?

Неясным моментом является интерпретация латеральной зональности в содер
жании 1C, О. Увеличение содержания К2 О в островных дугах во внешнюю сторону 
и в пределах некоторых континентальных окраин явление, известное уже давно, 
хотя и объясняемое по-разному. В последнее время появились материалы, ставящие 
под сомнение подобную универсальную зависимость. Так, на Малой и Большой 
Курильских островных дугах наблюдаются обратные соотношения - повышенная 
щелочность характеризует эффузивы Малой Курильской дуги [Фролова, 1977]. 
Отрицается сейчас и поперечная зональность по щелочности в пределах Камчатки, 
хотя вдоль побережья Тихого океана и выделяется зона низкокалиевых базальтов. 
Выясняется также более сложная картина распределения щелочей в кайнозойских 
вулканитах запада С еверной Америки. Поскольку андезитовая магма, скорее всего, 
формируется в результате процессов магматического замещения в земной коре, 
то, кроме влияния коры на содержание щелочей в магме, большое значение приоб
ретает щелочность первичной базальтовой магмы, которая зависит в общем виде от 
глубины генерации расплавов. На содержание К20  сильно влияет и кристаллиза
ционная дифференциация, при которой колебания К20  будут больше зависеть от 
к ремнекисл отности породы, чем от содержания К в первичных расплавах. Кроме 
того, хорошо известны резкие колебания содержания К в процессе вулканической 
деятельности, что было показано на примере эоценового вулканизма Севано-Ширак- 
ского сииклинория. Бели количество К20  определяется только глубиной выплавле
ния магмы в зоне Беньофа, то такие колебания трудно объяснимы [Cawthorn, 
1977]. Кроме того, латеральная зональность в содержании К20 , объясняемая с 
позиций увеличения глубинности очагов, имеет смысл только в случае эволюцион



ною ряда: пижонитовый базальт -  щелочной базальт - трахит. Если же эволюции 
идет в сторону гиперстеновых базальтов и андезитов, то механизм увеличения 
содержания К20  носит принципиально иной характер (коровый тренд). Следует 
также отметить, что связь магматических очагов с сейсмофокальной зоной не 
представляется однозначной. Таким образом, нельзя только за повышением со
держания К20  в латеральном направлении в известково-щелочных сериях пород 
(при условии, что оно достоверно устанавливается!) в разобщенных вулканических 
покровах сразу же видеть зону Ьеньофа и субдукцию.

Вулканический пояс Урмия-Дохтар и эоценовые вулканиты Эльбурса иногда 
рассматриваются как результат действия субдукции в зоне Загроса и пологого 
падения к северу зоны Ьеньофа, следствием чего являются более глубинные и ще
лочные магмы в Эльбурсе [Jung et al., 1976). Уже было показано, что основное 
сжатие во внутренней зоне Загроса, где местами развит офиолитовый комплекс, 
также в другом узком офиолитовом шве, расположенном по северной окраине 
Хамаданской зоны, происходило либо перед Маастрихтом, либо в его середине. 
Однако вулканическая активность началась гораздо позже, только в среднем эоце
не. Вулканиты Эльбурса несогласно наложены на жесткий северный край Централь
но-Иранской промежуточной зоны, подвергшейся раздроблению в эту эпоху с 
образованием грабенообразного прогиба. Фазы сжатия здесь имели место в палео
цене и олигоцене. Пояс Урмия-Дохтар также приурочен к линейной структуре 
типа грабена, наложенного на южный край Центрально-Иранской иромежуточной 
зоны [Dimitrijevic, 1973]. Именно в эоцене наблюдается процесс растяжения и 
раздробления краевых участков этой консолидированной зоны. Характер магма
тизма, типы исходных магм, их эволюция -  все было различным в пределах пояса 
Урмия-Дохтар и Эльбурса. К тому же не существовали условия, хотя бы отдаленно 
напоминавшие условия современных островных дуг. Поэтому и связывать вулка
низм этих двух районов с одной и той же предполагаемой зоной Ьеньофа или даже 
с двумя разными нет никаких оснований, тем более что и петрохимически вулкани
ты совершенно разные. Бездоказательным выглядит утверждение о связи эоценово- 
го вулканизма Лутского массива с пододвиганием под него Индостанской плиты 
[Darvich-Zad, 1976]. Нет никаких более или менее убедительных данных, позво

ляющих объяснить вулканизм Бадхыза, Герирудекой, Фарахрудекой, Аргандабской 
и других отмеченных выше зон процессами субдукции.

Следует обратить внимание, что сравнение какого-либо вулканизма с "оетрово- 
дужным” практически теряет смысл из-за разнообразия самих островных дуг. 
По существу, любой вулканизм, кроме, скажем, недифференцированного базальто
вого, может быть отнесен к ”островодужному'\ Например, неоген-четвертичный 
вулканизм Карпат, Кавказа, Ирана, Афганистана, явно не имеющий никакого 
отношения к островным дугам, петрографически и петрохимически чрезвычайно 
сходен с "островодужным”, и если игнорировать геологические условия его про
явления, можно прийти к неверным выводам.

Вывбды. В середине палеогена почти вся рассматриваемая территория Средизем
номорского пояса оказалась под воздействием либо тектонических растяжений, 
либо явного ослабления напряжений сжатия. Максимум растяжения приходится 
на средний эоцен. Именно с этим временем связана наиболее мощная вспышка 
вулканизма, характер которого и состав продуктов менялись в зависимости от 
условия конкретных структур. В конце позднего мела и в олигоцене, когда имели 
место условия сжатия, вулканизм либо отсутствовал, либо проявлялся в слабой 
форме на ограниченных площадях. Новая эпоха сжатия наступила в конце эоцена. 
Мы не знаем пока причин такой периодичности сжатия и растяжения. Возможно, 
тут играют роль глобальные процессы или даже движения отдельных плит. Хоте
лось бы только отметить, что именно в палеогене вулканизмом были охвачены 
огромные пространства Индостанской платформы, Южной Аравии (Йемен), Север
ной Эфиопии и прилегающих акваторий северной части Индийского океана. Палео
геновый вулканизм проявлялся даже на Тянь-Шане [Добрецов, Загрузила, 1977]. 
Возможно, эти явления и находятся в какой-то причинной связи между собой. 
Во всяком случае несомненно возбужденное, разотрете состояние верхней ман



тии на значительных пространствах. Не исключено, что такие последствия были 
вызваны общим тектоническим растяжением, образованием северной части Ин
дийского океана, ’’растрескиванием” платформ и проникновением этого процесса 
к северо-западу, в пределы Средиземноморского пояса, где он постепенно затухал.
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ОЛИСТОСТРОМЫ АЛЬПИЙСКОГО СКЛАДЧАТОГО ПОЯСА

Термины ”олистостром” и ”олистолит” были предложены на V Международ
ном петрологическом конгрессе от имени группы геологов Итальянской нефтя
ной компании Ж. Флоресом [Flores, 1959] для обозначения хаотических грубо
обломочных комплексов, развитых в олигоцен-миоценовых отложениях Централь
но-Сицилийского бассейна. Сейчас эти термины получили широкое распространение 
среди геологов всего мира, причем со временем ими стали называть достаточно 
разнородные образования, имеющие часто относительное отношение к тем, которые 
Ж. Флорес именовал олистостромами. В нашу задачу не входит обсуждение слож
ных и запутанных терминологических проблем, однако для понимания последую
щего материала необходимо кратко сформулировать то содержание, которое 
мы вкладываем в этот термин. При этом хотелось бы отметить, что оно не является 
настолько оригинальным, чтобы затруднить понимание этого термина, когда он 
используется другими авторами; напротив, мы постарались суммировать наиболее 
характерные черты, присущие этой категории хаотических комплексов.

Термин’’олистостром” используется нами [Леонов, 1976] для обозначения четко 
ограниченных в пространстве геологических тел, сложенных комплексом отло
жений, характерной чертой которых является наличие мощных свалов несорти
рованного глыбового, хаотически нагроможденного материала, ассоциирующего 
часто с тонкозернистыми песчано-глинистыми осадками. Олистостромы известны 
среди морских и континентальных отложений, в толщах тонкозернистых и грубо
обломочных пород. В олистостромах могут быть выделены основная масса (мат
рикс), сложенная чаще всего пелитовым материалом с той или иной примесью 
песчаного или карбонатного, и включения (олистолиты) в виде обломков, глыб 
и пластин различных пород, обычно более компетентных, чем включающая их мас
са. Размер включений меняется от нескольких сантиметров до десятков и сотен 
метров в поперечнике, иногда до многих километров в длину. Соотношения облом
ков и основной массы и включений непостоянны. Стратификация внутри тел олис- 
тостромов обычно отсутствует. Также отсутствует, как правило, и окатанность 
обломков. Мощность олистостромовых тел может достигать сотен метров, в отдель
ных случаях -  до километра и более.

Олистостромы широко распространены во многих районах мира. Не является 
в этом смысле исключением и Альпийский складчатый пояс, где известны многие 
десятки местонахождений олистостромовых толщ. Глыбовые толщи хаотического 
строения, которые мы в настоящее время привыкли называть олистостромами, 
до последнего времени не слишком привлекали к себе внимание геологов, и их 
положение в структуре того или иного региона оставалось достаточно неясным, 
а распространение по площади и по разрезу казалось лишенным какой-либо зако
номерности. Действительно, на первый взгляд это так. Мы знаем в Альпийском 
поясе олистостромы юрского, мелового, палеогенового, четвертичного времени. 
Они развиты в Альпах и на Кавказе, Балканах, Динаридах, Турции, Иране и Ги
малаях. Олистостромы залегают среди флишевых и молассовых толщ, среди пород 
офиолитовой ассоциации, в геосинклинальных прогибах, на срединных массивах 
и окраинах платформ.

Однако направленное и систематическое изучение хаотических комплексов при
водит к выводу, что расположение их далеко не столь хаотично, как их внутренняя 
структура. Выясняется, что в их размещении существует определенный и даже доста
точно строгий порядок, который выражен в их приуроченности к определенным тек
тоническим структурам, а также к достаточно четко ограниченным стра гиграфичес- 
ким интервалам. Цель данной статьи -  показать закономерности пространственно- 
временного распределения олистостромов в пределах Альпийского складчатого поя
са, приуроченность их к определенным формационным группам пород и эволюцию 
олистостромов во времени в связи с общим развитием геосинклинальной области.



Олистостромы в пространственном и временном плане ассоциируют с несколь
кими группами пород, а именно: офиолитовым комплексом, флишем, молассой. 
Наиболее распространены олистостромы, образовавшиеся в период накопления 
флишевых отложений; менее значительны по площади, но тоже весьма представи
тельны олистостромы, связанные с офиолитовым и молассовым комплексами. 
Рассмотрим несколько примеров олистостромовых образований, связанных с 
упомянутыми группами пород.

ОЛИСТОСТРОМЫ, СВЯЗАННЫЕ С ОФИОЛИТОВЫМ КОМПЛЕКСОМ

Олистостромы, пространственно связанные с породами офиолитового комплек
са, известны во многих местах Альпийского пояса: Северных Апеннинах, Динари- 
дах, Турции, Малом Кавказе, Загросе, Омане, Гималаях. Среди этой категории 
олистостромов можно выделить два типа-: собственно ’’офиолитовые” и офиоли- 
токластовые.

Первый тип не имеет широкого распространения и известен ̂ а территории Запад
ных Альп [Lemoin et al., 1970] и в Северных Апеннинах [Biter, 1975; Gianelli, 
Principi, 1974]. В последнем районе они изучены лучше и представлены хаотиче
скими брекчиями, которые входят в состав аллохтонного офиолитового комплек
са, надвинутого на миогеосинклиналь Тоскано-Умбрийского автохтона. Брекчии 
имеют мощность до нескольких десятков метров и прослеживаются по простира
нию на 1-2 км. Размер обломков до нескольких метров в поперечнике. Появ
ление в обломках метаморфизованных габбро, пород с деформированными крис
таллами, со сланцеватыми и гнейсовидными текстурами указывает на образование 
олистостромов за счет дезинтеграции деформированных и метаморфизованных 
пород дна бассейна с корой океанического типа. Брекчии залегают или внутри 
расчешуенных ультраосновных пород, или в основании первых горизонтов вулка
ногенно-осадочных пелагических пород верхней юры-нижнего мела. Анализ взаи
моотношений брекчий с окружающими образованиями и их структурные взаимо
отношения свидетельствуют, что данный тип олистостромов образовался на дне 
глубоководного бассейна за счет разрушения тектонических уступов, сформирован
ных зарождающимися надвигами и покровами.

Описанный тип олистостромов относится к наиболее ранним по времени оли- 
стостромам Альпийского пояса. Наиболее характерные черты этого типа: наличие 
обломков исключительно пород офиолитовой ассоциации, главным образом ее 
габбро-гипербазитовой части, и залегание в основании или в самых нйзах вулкано
генно-осадочной части офиолитовой триады, а также незначительные распростра
нение и объем.

Офиолитокластовые олистостромы распространены гораздо шире и известны 
во многих районах Альпийского складчатого пояса [Белостоцкий, 1975; Книппер, 
1975; Соколов, 1977; Мезозойско-кайнозойские . . . »  1977; Эльтер, Тревизан, 
1976]. Они так же, как и предыдущий тип, связаны пространственно с породами 
офиолитового комплекса и образуются за счет его разрушения. Отличие же этого 
типа от первого состоит в том, что олистостромы йторого типа залегают не среди 
пород офиолитовой ассоциации, а появляются в карбонатно-терригенных, часто 
флишоидных отложениях, или перекрывающих офиолитовый комплекс, или раз
витых в пределах иных структурно-фациальных зон, соседствующих с областями 
развития пород офиолитовой ассоциации.

Для лих олистостромов характерно, так же как и для "собственно офиолитовых", 
наличие в обломках главным образом пород офиолитовой ассоциации, но состав их 
Полос разнообразен. Кроме обломков офиолитов, появляются отторженцы и других 
пород: известняков, сланцев, метаморфических и вулканогенных пород. Мощность 
лих  олистостромов достигает многих десятков и сотен метров. Представлены они 
линзам , прослоями и горизонтами глыбовых грубообломочных хаотически по
строенных брекчий. Размер обломков в них может достигать сотен кубических мет
ров. Отдельные пластины имеют протяженность во многие километры и десятки ки
лометров и могут быть отнесены к категории тектонических покровов.



Одним из показательных примеров офиолитокластовых олистостромов являет
ся Севано-Акеринская зона Малого Кавказа [Книппер, 1975; Соколов, 1977]. 
Олистостромы залегают здесь среди отложении верхнего мела и пространственно 
связаны с выходами офиолитов. Олистостромы, как правило, появляются в верх
ней части разреза автохтона, непосредственно надстраивая флишоидные серии 
альба—сеномана, и переслаиваются с нормально-осадочными стратифицированными 
отложениями. Вся совокупность глыбовых брекчий и межолистостромовых слоев 
образует олистостромовую толщу, мощность которой варьирует от 100 до 1000 м. 
Обломочный материал содержит главным образом продукты разрушения пород 
офиолитового комплекса: гипербазиты, габбро иды, эффузивы, кремнистые поро
ды, радиоляриты, а также известняки и метаморфические сланцы. Некоторые 
олистолиты представляют собой фрагменты серпентинитового меланжа. /

Межолистостромовые отложения сложены конгломератами, песчаниками, але
вролитами, аргиллитами, мергелями, известняками. Состав обломочного материа
ла межолистостромовых слоев офиолитокластовый, т.е. аналогичен составу облом
ков в олистостромах. Возраст олистостромов Севано-Акреинской зоны -  сеномаК- 
нижний коньяк.

Формирование олистостромов Малого Кавказа происходило за счет разрушения 
офиолитового комплекса пород. Появление офиолитов в зоне размыва было обус
ловлено тектоническими движениями, приведшими к образованию тектонических 
покровов, перекрывающих в настоящее время толщи олистостромов. Разрушение 
фронтальных частей тектонических покровов привело к накоплению огромных 
масс грубообломочного материала, который сносился в бассейн седиментации. 
Быстрому разрушению покровов способствовала интенсивная тектоническая 
раздробленность. Появлении? олистостромов предшествовало накопление флишоид- 
ных отложений. Однако в данном случае мы имеем дело с частным небольшим и 
кратковременно развивающимся флишевым прогибом, который кончает свое 
существование с момента формирования мощных олистостромовых накоплений.

Офиолитокластовые олистостромы известны во многих районах Альпийской 
геосинклинали: Апеннинах, Альпах, Динаридах, Ликийском Тавре, Омане и, ве
роятно, Гималаях. Интересно, что в Апеннинах, например, они по времени более позд
ние, чем офиолитовые олистостромы. И формировались тогда, когда покровные пере
мещения достигали значительной интенсивности, когда образовывались системы тек
тонических покровов и разрушению и дезинтеграции подвержены были не только по
роды офиолитового комплекса, но и придвинувшиеся к этому временй породы более 
тыловых структурно-формационных зон, что находит отражение в большем разнооб
разии обломочного материала в составе олистострома. Этот тип олистостромов фи
ксирует своим появлением стадию ’’зрелого” офиолитового меланжа.

Характерными чертами этого типа олистостромов надо считать: а) расположение 
в разных структурно-формационных зонах (в Восточном Тавре, в частности, этот 
тип олистостромов известен среди эпиплатформенных отложений автохтона -  
олистостром Бесни [Rigo de Rigi, Cortesini, 1964]); б) более разнообразный, чем 
в первом типе, состав обломков, что свидетельствует о разрушении пород разных 
структурных зон, а не только ложа океанического бассейна; в) связь с флишоид- 
ными или флишевыми отложениями, синхронными или предшествующими фор
мированию олистостромов; г) тесная связь этого типа олистостромов с серпенти- 
нитовым меланжем; д) более молодой в сравнении с первым типом возраст (сре
ди образований этого типа известны апт-альб-сеноманские, сеноман-туронские, 
кампан-маастрихтские олистостромы); е) значительно большая мощность и 
площадное распространение в сравнении с ’’офиолитовыми” олистостромами.

ОЛИСТОСТРОМЫ, СВЯЗАННЫЕ С ФЛИШЕМ

Анализ материала по распространению олистостромов в Альпийском поясе 
показывает, что с флишевыми отложениями связаны самые значительные массы 
олистостромов. Олистостромы известны практически во всех более или менее 
крупных флишевых прогибах. И даже в тех случаях, когда флишевые прогибы
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возникают локально и на короткие промежутки времени, флишевая седимента
ция осложняется накоплением хаотических грубообломочных отложений, как это 
можно наблюдать в титонском флише Болгарии или коньякском флише Судет. 
Не случайно поэтому, что флишевыс олистостромы изучены наиболее полно. И еще 
в конце прошлого века, когда не существовало термина ’’олистостром”, хаотиче
ские глыбовые образования, заключенные среди флишевых отложений, были 
названы ”Wildflysch” -  ’’дикий флиш” — названием, в котором четко отражены 
принадлежность этих отложений к комплексу флиша и дикий -  хаотичный -  об
лик их внутреннего строения и структуры.

Изучение олистостромовых образований, связанных с флишевыми отложениями 
различных районов Альпийского пояса, показывает, что они залегают среди толщ 
нормального флиша и связаны с ними постепенными переходами. В зонах дикого 
флиша толщи приобретают гетерогенное строение: среди основной массы, состоя
щей из характерных для флиша песчано-глинистых пород, появляются чужеродные, 
не свойственные флишу образования, состоящие из неслоистых грубообломоч
ных пород. Чужеродные включения представлены пластами, линзами и мощными 
горизонтами глыбовых конгломерато-брекчий и брекчий, состоящих из обломков 
более древних, чем вмещающая масса, отложений. Эти же древние породы встре
чаются среди флишевой массы и в виде отдельно разбросанных обломков, глыб 
и крупных пластообразных пластин.

В брекчиях выделяются два главных компонента: основная масса и обломки. 
Основная масса состоит из алеврито-песчанистых аргиллитов с большей или мень
шей примесью карбонатного материала. В основную неслоистую массу заключены об
ломки, глыбы, пластины разнообразных пород. Брекчии бывают моно- и полигенные. 
Окатанность и сортировка обломков отсутствуют. Размер обломков колеблется в 
широких пределах от первых сантиметров до 20—30, иногда 100 ми более в попереч
нике. Обломки расположены хаотично, без какой-либо видимой закономерности.

Отдельные обломки, глыбы и пластины залегают и вне горизонтов брекчий, 
непосредственно среди вмещающей флишевой массы и как бы плавают в ней. 
Часто встречаются резко удлиненные пластины, вытянутые по простиранию вме
щающих отложений.

Толщи олистостромов во флише образуют узкие, вытянутые на десятки и сотни 
километров пояса, как правило, зажатые в надвигах или перекрытые тектоническими 
покровами.

Обычно олистостромовые образования приурочены к определенным стратигра
фическим уровням.

При формировании олистостромовых толщ действовали два процесса осадкона- 
копления. Во-первых, шло накопление глинисто-карбонатных илов с примесью 
песчаного материала, во-вторых, на фоне этого тонкого пелагического осадкона- 
копления шло спорадическое поступление огромных масс грубообломочного 
материала, который отлагался в виде линз, прослоев и горизонтов глыбовых брек
чий. Одновременно в бассейн попадали и огромные блоки и пластины, на что ука
зывают их существование в виде не только самостоятельных блоков, но и компо
нентов конгломератов и брекчий, а главное, наличие стратиграфических контак
тов пластин древних пород с вмещающими отложениями.

Таким образом, для олистостромов флишевого этапа прежде всего характерно 
следующее: а) массовое развитие -  олистостромы слагают тела огромной протя
женности и мощности; б) поступление материала за счет переотложения самих 
флишевых, еще не полностью консолидированных осадков и главным образом 
за счет разрушения пород, обрамляющих флишевые прогибы относительно при
поднятых зон; в) залегание среди толщ флиша и взаимопереходы между ними;
д) залегание в виде четко выдержанных на значительных пространствах стратигра
фических горизонтов.

Олистостромы, связанные с флишем, или одновозрастны офиолитокластовым, 
или моложе, чем офиолитовые. По возрасту они соответствуют в общих чертах 
трем временным интервалам- среднемеловому, позднемеловому и позднеэоцено- 
вому, однако встречаются и раньше — в поздней юре-раннем мелу, но там они 
распространены локально.
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В молассовых отложениях Альпийского пояса олистостромы появляются неод
нократно по мере роста горных сооружений и выхода из-под уровня моря питаю
щих провинций. Они известны среди альпийских моласс Пиренеев, Восточных Кар
пат, Французских Альп, Северных Апеннин, Сицилии, Предбалкана, Кавказа, Кры
ма, Ирана и др. [Мезозойско-кайнозойские ..., 1977; Тектоника ..., 1973; Щерба, 
1975, 1977, 1978; и т.д.]. Они встречаются среди морских и континентальных обра
зований альба-сеномана, позднего эо цена-олигоцена, олиго цена-миоцена, миоце
на, позднего плиоцена-плейстоцена.

Олистостромы повсеместно представлены несортированными, лишенными 
слоистости или грубослоистыми, местами с обратной градацией материала в про
слоях конгломерато-брекчиями, состоящими из мелкозернистой массы, в которую 
включены полуокатанные и угловатые обломки различных размеров и соста
ва. Эти образования резко выделяются среди песчано-глинистых или песчано-кон- 
гломератовых ритмично-слоистых молассовых толщ, несущих следы водной обра
ботки и сортировки.

Особенности строения олистостромов, связанных <с грубообломочными молас- 
совыми отложениями, мы покажем на примере Дарваза (Северный Памир) [Щер
ба, 1975]. Неогеновые молассы Дарваза несогласно залегают на палеозойском ос
новании. Они представлены мощными толщами аллювиально-пролювиальных 
отложений. В разрезе преобладают конгломераты с хорошо окатанными гальками 
разнообразного состава. Олистостромы развиты по внутреннему борту молассо- 
вого бассейна и приурочены к зоне выклинивания молассы на границе с основа
нием, где сосредоточены в полосе шириной 10-15 км и длиной более 100 км.

Олистостромы представляют собой пластообразные и линзовидные тела, которые 
в месте прислонения к породам фундамента сливаются в единую мощную олисто- 
стромовую толщу, а в сторону депрессии выклиниваются, расщепляясь на отдель
ные языки. Олистостромы сложены, как правило, неслоистыми грубыми брекчия
ми и конгломерато-брекчиями. Величина обломков от первых сантиметров до 
десятков метров в поперечнике. Обломки состоят на 90% из пород фундамента. 
Расположение обломков хаотичное. На отдельных участках наблюдается грубая 
рассланцованность пород. Характерна приуроченность тонкого, лучше сортирован
ного материала к основанию слоев, в верхней части которых наблюдается хаотиче
ское нагромождение грубых обломков.

Одной из характерных особенностей дарвазских олистостромов является нали
чие в молассе гигантских пластин пермских известняков. Крупные пластообразные 
тела известняков донеогенового основания широко распространены среди брек
чий и конгломератов. Эти гигантские олистоплаки при мощности 2—30 м непрерыв
но прослеживаются на 2-4 . км, занимая площадь до 10-12 км 2. Они местами 
сильно брекчированы и разбиты трещинами. Вместе с олистостромами эти пласты 
согласно вклиниваются в толщу молассовых отложений, перекрываясь и подсти
лаясь слоистыми конгломератами и, таким образом, входя в разрез третичных 
отложений. Интересно, что в данном районе можно наблюдать непосредственно 
в обнажениях связь таких пластин с тектоническими пластинами в фундаменте, 
так как тыловые части некоторых пластин расположены в пределах материнского 
массива, тогда как фронтальные продвинулись в молассовый бассейн.

По морфологии молассовые олистостромы сходны с ранее рассматриваемыми, 
однако строение олистостромовых толщ здесь проще, чем во флише и офиолито- 
вой ассоциации. Одним из главных признаков отличия является их меньшая по
следующая тектоническая переработка или полное ее отсутствие, в то время как 
олистостромы, связанные с флишем и офиолитами, практически всегда необычайно 
сильно тектонизированы.

Характерной чертой рассматриваемых олистостромов, особенно возникших на 
поздних стадиях развития молассовых бассейнов, является их нахождение в неза
хороненном состоянии. Таковы четвертичные олистостромы Предбалкана, Крыма, 
Предбетика (формация Гавилан), покров Уэззан в Северной Африке. Это крупные



блоки пород, сохраняющие часто первичную слоистость, но вместе с тем несущие 
следы растяжения слоев, брекчирования. Внешне они часто выглядят как ’’потоки” 
осадочной брекчии. Эти брекчии и брекчированные породы по поверхности срыва 
налегают на подстилающие породы, но не перекрываются синхронными или более 
молодыми отложениями.

Молассовые олистостромы образуются, как правило, у подножия тектонических 
уступов в периоды резкой активизации тектонических движений. При этом инте
ресно, что если олистостромы во флише образуются в периоды усиленных тектони
ческих движений, имеющих значительную горизонтальную составляющую, то молас
совые олистостромы во многих случаях образуются за счет дезинтеграции тектони
ческих уступов с преобладающим вертикальным движением; однако уступы эти 
представляют собой часто образованные ранее, еще в домолассовое время, пакеты 
тектонических пластин и покровов. И именно эта ранняя горизонтальная расслоен- 
ность при усилении тектонических движений дает повод к обновлению частных 
горизонтальных подвижек, дезинтеграции массива и формированию олистостромов.

Для молассовых олистостромов характерны следующие черты: а) пространствен
ная приуроченность к тектоническим уступам; б) незначительное распростране
ние вкрест бассейна седиментации, во всяком случае гораздо менее значительное, 
чем для флишевмх олистостромов, где перемещение их может достигать многих 
десятков километров; в) для олистостромов, распространенных в грубых песча- 
но-конгломератовых молассах, характерно отсутствие ярко выраженных процес
сов оползания и переотложения осадков самого бассейна; г) частое нахождение 
олистостромов в незахороненном виде -  они не перекрыты более молодыми отло
жениями; д) отсутствие, как правило, в обломках пород офиолитовой ассоциации.

Однако некоторые олистостромы южной периферии Альпийской области (Ка
лабрия, Сицилия, Риф, Тавр), по времени своего накопления отвечающие молас- 
совому типу развития, обладают признаками, характерными для флишевых олисто
стромов. Следовательно, они являются как бы переходным или смешанным ти
пом. Подобное смешение или, правильнее сказать, наложение признаков наблю
дается также во флишевых и офиолитовых олистостромах.

Таким образом, рассмотрев олистостромы, связанные с различными формацион
ными группами пород, можно прийти к выводу, что, несмотря на сходство их 
главных черт (наличие огромных масс грубого, неокатанного материала, хаотич
ность, несортированность, пространственная приуроченность к зонам разломов и 
т.д.), можно наметить и ряд черт отличия, выраженных в изменении состава облом
ков, взаимоотношении с окружающими отложениями, приуроченности к различным 
зонам складчатых областей, различном времени формирования и т.д. Причем отличия 
эти являются отражением места олистостромов в истории развития Альпийского 
складчатого пояса, начиная с поздней юры и кончая современным этапом.

Самые ранние олистостромы (офиолитовые) отвечают началу эпохи сжатия, 
когда кора океанического типа только начинает деформироваться. На более позд
них этапах происходит формирование сложной тектонической смеси -  офиолито- 
вого меланжа. Образование тектонических покровов и меланжа облегчает дезин
теграцию пород и сопровождается массовым появлением олистостромов.

В период последующего сжатия, когда интенсивная деформация захватывает 
не только участки океанической коры, но и сиалические блоки, возникают флише- 
вые прогибы, заполняющиеся мощными толщами песчано-глинистых отложений. 
При этом период флишеобразования характеризуется периодическим усилением тек
тонических движений, приводящих к формированию покровов и сопровождающих 
их олистостромов.

Начальные стадии сжатия и период образования флиша отражают переходный 
этап становления земной коры Альпийского пояса от коры океанического типа 
к коре континентального типа.

И наконец, в период молассообразования, когда возникает расчлененный горный 
рельеф, формируются мощные толщи грубообломочных пород типа песчаников, 
конгломератов, среди которых у подножия тектонических уступов образуются 
олистостромы молассового времени. Однако они достигают резко меньших объе-
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мов и протяженности, чем олистостромовые тела более ранних эпох. И их форми
рование связано с возобновлением подвижек по ранее созданным надвиговым 
зонам и разломам.

Итак, мы рассмотрели вопрос о связи олистостромов с тем или иным формацион
ным типом пород, выяснили черты их сходства и отличия и установили, что эволюция 
олистостромов в общих чертах отвечает этапам становления коры Альпийского 
пояса, причем формирование олистостромов приурочено главным образом к переход
ному этапу, во время которого проявлялись в значительной степени горизонталь
ные движения блоков земной коры. ^

Перейдем теперь к рассмотрению пространственно-временных закономерностей 
распространения олистостромов в пределах Альпийского пояса.

В пределах Альпийско-Гималайского складчатого пояса может быть выделено 
несколько возрастных интервалов (рисунок), во время которых происходило 
массовое образование олистостромов [Леонов, 1976]: позднеюрско-раннемеловой, 
среднемеловой, позднемеловой-палеоценовый (?), позднеэоценовый-раннеолигоце- 
новый и миоцен-четвертичный, распадающийся на ряд более дробных интервалов.

Во время некоторых из них (средний мел, поздний эоцен-ранний олигоцен) 
олистостромы образовывались практически на всем протяжении пояса от Пиренеев 
на западе до Ирана на востоке, во время других (поздняя юра-ранний мел, позд
ний мел-палеоцен, миоцен-квартер) олистостромы развивались более локально 
и приурочены к определенным зонам альпид.

При этом олистостромы одного этапа представлены различными типами (офи- 
олитовыми, флишевыми, молассовыми) в зависимости от области их возникно
вения и приурочены к различным структурно-формационным зонам складчатых 
областей. Так, позднеэоценовые-раннеолигоценовые олистостромы на южном 
склоне Большого Кавказа и в ультрагельветской зоне Альп заканчивают этап 
флишевого осадконакопления. В Динаридах и Иранском Белуджистане они заклю
чены внутри флишевых отложений. В субальпийских цепях Французских Альп 
олистостромы слагают нижние горизонты альпийской молассы и образовались 
вне собственно геосинклинальной области, в краевой части платформы. В Болгарии 
образование олистостромов происходило в зоне ’’стабильного” Родопского масси
ва, на территории которого длительное время не было осадконакопления.

Олистостромы разного возраста распространены в различных участках Альпий
ского пояса. Среднемеловые олистостромы распространены в основном в более 
внутренних областях, в позднем мелу они сосредоточились в более внешних зонах 
северной ветви Альпид и по южному их краю. Позднеэоценовые—раннеолигоце- 
новые олистостромы сосредоточены главным образом по северной периферии 
пояса, самы^ же молодые — миоцен-четвертичные -  тяготеют к южным окраинам, 
хотя спорадически встречаются и в других районах.

Каков же смысл эпох, во время которых происходят массовое образование 
олистостромов и распределение их в пространстве? Ответить на этот вопрос мож
но, рассмотрев проблему происхождения олистостромов. По поводу генезиса 
олистостромов существуют различные точки зрения, анализировать которые не 
входит в нашу задачу, -  это предмет специального исследования.

Но при этом из разбора фактического и литературного материалов можно в 
настоящее время достаточно уверенно утверждать [Леонов, 1975, 1976, 1978; 
Щерба, 1975; Соколов, 1977; и др.], что образование олистостромов связано с 
разрушением фронтальных частей тектонических покровов. Действительно, свое
образные условия осадконакопления, пространственная и временная приурочен
ность их к тектоническим покровам, которые во многих случаях перекрывают 
эту характерную группу осадков, совпадение времени возникновения этих отло
жений с временем проявления интенсивных тектонических движений, приводящих 
к формированию шарьяжей, и, наконец, наличие непосредственных переходов от 
тектонизированных материнских пород к телам собственно олистостромов не
оспоримо свидетельствуют о формировании олистостромов за счет дезинтеграции 
и обрушения фронтальных частей надвигающихся на бассейны седиментации текто
нических покровов, в том числе и гравитационных.



Таким образом, эпохи, во время которых происходит массовое накопление грубо
обломочного материала олистостромов, — суть эпохи интенсивных тектонических 
движений, приводящих к становлению шарьяжей и покровов. А приуроченность их к 
различным зонам Альпийско-Гималайского складчатого пояса отражает закономер
ность проявления этих тектонических движений в пространстве и времени.

Резюмируем кратко сказанное.
1. Олистостромы -  хаотические комплексы, сложенные мощными свалами 

грубого, несортированного и хаотически нагроможденного материала, -  широко 
развиты в пределах Альпийской складчатой области.

2. Установлены следующие формационно-стратиграфические соотношения: 
а) на ранних этапах формируются олистостромы, связанные преимущественно с 
породами офиолитовой ассоциации; б) на более поздних этапах их образование 
связано с флишевой формацией; в) заключительные этапы накопления олистостро
мов синхронны времени формирования моласс.

3. Существует четкая связь образования олистостромов с тектоническими покро
вами, за счет разрушения которых они формируются.

4. Пространственно ранние олистостромы тяготеют к наиболее внутренним ча
стям Альпийского пояса. Олистостромы среднего этапа наиболее представительны 
во внешних геосинклиналъных зонах, но проявляются частично и во внутренних. 
Наиболее поздние олистостромы связаны с внешними бассейнами в основной южной 
периферии пояса.

5. Во времени появление олистостромов приурочено к достаточно четко огра
ниченным интервалам. Наиболее отчетливо фиксируются альб-сеноманский, кам- 
пан-маастрихтский, позднеэоценовый-раннеолигоценовый и миоцен-четвертичный 
этапы. Олистостромы этих этапов развиты на значительных территориях Альпий
ской области, но в отдельных районах олистостромы формировались и на других 
стратиграфических уровнях, однако спорадически.

6. Эволюция вещественного состава олистостромов и их пространственно-вре
менное расположение соответствуют в основном переходному этапу становления 
коры в пределах Альпийского пояса, для которого характерны интенсивные текто
нические движения, приведшие к общему сжатию, замыканию прогибов, образова
нию тектонических шарьяжей и покровов и формированию континентального слоя 
земной коры в пределах Альпийской геосинклинальной области.
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МЕТАЛЛОГЕНИЧЕСКОЕ РАЙОНИРОВАНИЕ 
ЦЕНТРАЛЬНОГО СРЕДИЗЕМНОМОРЬЯ

В основу современной региональной и теоретической металлогении положено 
представление, что рудообразование закономерно связано с процессом развития 
земной коры. Следовательно, тектоника наравне с магматизмом и учением о руд
ных месторождениях служит краеугольным камнем металлогении. Исходя из 
этого, мобилистскиеидеи, находящие сейчас все большее развитие в различных 
областях геологических знаний, должны оказать влияние и на металлогенические 
построения. Действительно, геологическая литература последних 10 лет изобилует 
в различной степени обоснованными попытками увязать в единую стройную гипоте
зу тектонику плит, региональную и теоретическую металлогению. В многочислен
ных опытах, предпринятых в данной области, прежде всего обращает на себя вни
мание стремление отнести за счет гипотетичных процессов спрединга и субдукции 
образование реальных месторождений полезных ископаемых, региональных руд
ных поясов и даже нефтеносных бассейнов. В большинстве случаев такие усилия 
остаются малообоснованными. Значительно более перспективными представляют
ся схемы, предусматривающие раздробление некогда существовавших единых 
рудных провинций и расчленение их на далеко отстоящие друг от друга сегменты 
в результате дрейфа континентов.

Предлагаемое сообщение не относится к отмеченным двум направлениям моби- 
лизма в металлогении. В нем содержатся фактические материалы, почерпнутые из 
недавнего обобщения автора [Твалчрелидзе, 1972] и последующих исследований, 
а также новые представления о направлении тектонического развития Центрально
го Средиземноморья частично в герцинском, а главным образом в альпийском 
тектонических циклах.

Составные части Центрального Средиземноморья -  Апеннины, Альпы, Карпаты, 
Балканы, Динариды, Анатолиды, Большой и Малый Кавказ -  образуют три области, 
вытянутые в субширотном направлении и ограниченные на севере и юге жесткой 
геосинклинальной рамой (рисунок).

Северная складчатая область на севере ограничена палеозойским и более древним 
каркасом, на юге -  поясом срединных массивов. Древние кристаллические породы 
слагают антиклинали, выступающие в виде четко видной цепи вдоль внутренних, 
наиболее поднятых частей Альп, Карпат, Старой Планины и Большого Кавказа. 
Породы, слагающие ядра антиклинальных структур, относятся преимущественно 
к байкальскому тектоническому циклу. Можно полагать, что цикл этот не повсе
местно завершился полной консолидацией геосинклиналей, как это имело место 
в Центральной Европе, а отдельные байкальские зоны Средиземноморского пояса 
унаследованно развивались в палеозое. Такие следы унаследиванности улавливают
ся в тектоническом плане Восточных Карпат, Старой Планины и Большого Кавказа. 
В связи с этим предлагается следующая упрощенная схема геологических событий 
в предальпийской истории формирования Северной области. Байкальская (ассинт- 
ская, кандомская) складчатость, по-видимому, не привела к ликвидации геосин- 
клинального режима повсеместно во всей Южной Европе. Если отдельные ее части 
(Молданубская зона, Мизийская плита, полоса срединных массивов) и были консо
лидированы, то вдоль современной Северной области сохранились рифтогенные 
зоны сквозного байкало-каледонского развития. Можно думать, что субширотное 
направление от Кавказа через Балканы и Карпаты к Альпам соответствовало про
грессивному наращиванию жесткости геологических структур.

В пределах Северного Кавказа (зоны Передового и Главного хребтов) с поздне
го докембрия вплоть до среднего палеозоя существовала рифтовая зона, обрамлен
ная внешней островной дугой, по терминологии Г.М. Власова [1976]. Если рифто
вая зона Передового хребта достаточно детально изучена уже относительно давно



1 — эпипротероэойская и эпипалеозойская платформенная рама; 2 -  срединные массивы; 3 — вторичные (регенерированные) эвгеосинклинали; 
4 — первичные эвгеосинклинали; 5 -  миогеосинклинали; 6 -  краевые прогибы; 7 -  границы складчатых областей; <5 -  границы металлогенических 
зон; 9-16 -  рудные месторождения: 9—10 — геосинклинального этапа (9 -  хромитовые и железорудные, 10 -  колчеданные), 11-13 — раннеороген- 
ной стадии (11 — скарново-магнетитовые, 12 — шеелитовые, 13 — медно-порфировые), 14-15 — поэднеорогенной стадии (14 -  галенит-сфалеритовые 
в доломитах триаса, 15 — сурьмяно-ртутные), 16 -  месторождения свинца, цинка, золота, серебра, вольфрама, молибдена, мышьяка этапа тектоно- 
магматической активизации. Подчеркнуты месторождения доальпийской эпохи



' [Афанасьев, 1958; и др .], то аналогичные образования Главного хребта охарактери
зованы совсем недавно О.Ш. Надарейшвили [1977]. По его данным, от р. Белой на 
западе до р. Ненскра на востоке вдоль водораздельной части хребта на 200 км 
протягивается каледонская офиолитовая эвгеосинклиналь, параллельная зоне 
Передового хребта. Возможным дальним восточным ее продолжением являются 
гранитизированные фрагменты основных пород Северной Осетии и Дарьяльского 
ущелья. j

Аналогичная обстановка может предполагаться также в пределах Балкан и Кар
пат по реликтам офиолитов и выходам диабаз-филлитоидной формации, интерпре
тируемым как останцы байкальско-каледонской эв геосинклинали. В Альпах, 
чрезвычайно сложная альпийская тектоника которых полностью нарушила перво
начальные соотношения палеозойских структур, о геодинамической обстановке, 
существовавшей на заре развития Средиземноморского пояса, судить нет ос
нований.

Вместе с тем мы видим черты определенного сходства развития в байкальском 
и каледоно-герцинском циклах протяженного пояса, зарождающегося на западе в 
Пиренеях и следующего через Западные и Восточные Альпы, Западные, Восточные 
и Южные Карпаты до Старой Планины и Большого Кавказа. Сходство это берет 
начало в древнем эвгеосинклинальном вулканизме и проявляется если не широким, 
то систематическим развитием колчеданного оруденения. К нему относятся неболь
шие, но часто промышленные колчеданно-медно-полиметаллические провинции 
Андорры, Ая-Бидасао и Руссильон в Пиренеях, залегающие в докембрийских крис
таллических сланцах, а отчасти — в сланцах силура. Наряду с медью, свинцом и цин* 
ком в рудах этих месторождений присутствуют мышьяк и висмут.

В Западных Альпах колчеданные месторождения приурочены к древним мета- 
морфизованным эвгеосинклинальным осадкам массивов Бельдонн, Монблан, Пель- 
ву и Маркантур. Они залегают в метаморфизованных сланцах докембрия-нижнего 
палеозоя и представлены залежами свинцово-цинковых, гематитовых, пирит-ардено- 
пиритовых руд с золотом, серебром, никелем и кобальтом. Аналогичные месторож
дения с высоким содержанием селена известны в Восточных Альпах (районы Винер- 
Нейштадт Штирии и Тироля). В Западных Карпатах колчеданные месторождения 
палеозойского возраста расположены в Татрах и Спишско-Гемерском Рудогорье. 
Наиболее значительно из них месторождение Смольник, залегающее в метаморфи
зованных туфитах гельницкой свиты силурийского возраста.

В Восточных Карпатах колчеданно-полиметаллические месторождения образуют 
пояс длиной 180 км, приуроченный к верхней части вулканогенно-осадочных пород 
рифейско-раннекембрийского возраста. В глубоких частях согласных рудных зале
жей распространен сидерит, а в верхних -  массивные сульфиды. Более древним 
является аналогичное по составу месторождение Добруджи-Алтын-Тепе. В горах 
Фагараш, Пояна-Руска и Хичиш Южных Карпат в докембрийско-нижнепалеозойских 
вулканогенных породах распространены сходные колчеданные рудопроявления.

В западной части Старой Планины находится Чипровское рудное поле, где вдоль 
единой зоны размещены колчеданное (Горный Лом), шеелит-молибденитовое 
(Прекоп), скарново-магнетитовое (Мартиново) и свинцово-цинковое (Чипровци) 
месторождения. Они приурочены к горизонту мраморов в диабаз-филлитоидной 
формации, вмещающему залежь сидерита, переходящую на периферии в меднокол
чеданную. Проявление редкометальной и скарновой минерализации обусловлено 
внедрением силурийских гранитоидов и их контактовым воздействием на вулкано
генную рудную залежь. Наконец, hj Большом Кавказе в палеозойской зоне Пере
дового хребта, входящей в состав Скифской платформы, среди среднедевонских 
вулканогенных отложений развиты медно-цинковоколчеданные месторождения 
уральского типа [Колчеданные..., 1973].

Во всем отмеченном поясе, имеющем длину свыше 6 тыс. км, установлена 
приуроченность колчеданного оруденения к вулканогенным толщам позднедокемб- 
рийского и палеозойского возраста. Большинство исследователей данных место
рождений придерживаются мнения о связи оруденения с геосинклинальным вулка
низмом.



В отдельных частях того же пояса широко развита и железорудная минерализа
ция сидерит-анкеритовой формации. Она известна в Пиренеях, где железорудные 
месторождения с марганцем тесно ассоциируют с колчеданными. Сидеритовое 
оруденение встречается в Западных Альпах, но более широко распространено в 
Восточных Альпах, где мы с Г.С. Дзоценидзе в 1969 г. осмотрели известное место
рождение Эрцберг в Штирии, представляющее собой облакообразную метасомати- 
ческую залежь сидерита в девонских известняках. Западные Карпаты представляют 
собой провинцию, наиболее богатую сидеритовыми месторождениями. Самые 
крупные из них залегают в гельницкой серии. После неоднократного посещения 
этих месторождений у меня создалось впечатление, что среди них присутствуют 
как вулканогенно-осадочные, так и гидротермально-метасоматические месторожде
ния эрцбергского типа. Возраст их преимущественно палеозойский, а наиболее 
молодые, по-видимому, триасовые.

Некоторые сидеритовые месторождения содержат 3-5% марганца, а иногда 
присутствуют чисто марганцевые месторождения (Швейцария); в других случаях 
аналогичными по геологической позиции, морфологии и, по-видимому, генезису 
являются крупные месторождения магнезита (Австрия, Словакия).

Особый интерес представляют относительно недавно выявленные стратиформ- 
ные месторождения шеелит-сульфидно-кварцитовой рудной формации, залегающие 
в эвгеосинклинальных докембринских и нижнепалеозойских карбонатно-сланцевых 
толщах. В пределах описываемой области месторождения этого типа выявлены 
в Восточных Альпах (Австрия), Пьемонтских Альпах (Италия), Большом Кавказе, 
а также в Центральной и Южной областях Средиземноморья на территорий Турции 
(см. рисунок).

Шеелитовое оруденение в Австрии и Италии известно давно. Оно ранее представ
лялось связанным с массивами третичных гранитоидов и отнесено к скарновому 
типу. На месторождениях Траверсела, Саке, Валь-Типпа шеелитовое оруденение 
ассоциирует с сульфидами, золотом, кварцем и карбонатом. Оно приурочено к 
пластообразным жилам, согласно залегающим в серицитовых сланцах. В Тироле 
из кварцевых жил в 1960 г. начата добыча вольфрама, молибдена и тантала.

Последние данные по шеелитоносности Альп, так же как и других регионов, 
обобщены В.К. Денисенко и Д.В. Рундквистом [1977]. В Австрии между городами 
Инсбург-Книттельфельд вдоль субширотной полосы, сложенной метаморфизован- 
ными эвгеосинклинальными нижнепалеозойскими толщами, обнаружен ряд место
рождений и рудопроявлений шеелита. Минерализация приурочена к графитсодер
жащим известнякам и кварцитам, переслаивающимся с метадиабазами. В зонах 
контакта с молодыми гранитоидами руды испытывают регенерацию и переотлагают- 
ся в кварцевых жилах и прожилках. На месторождениях данной формации (Туке, 
Фелбертал, Клейнарлтал) шеелит ассоциирует с молибденитом, висмутином, пирро
тином, халькопиритом. Австрийские геологи считают оруденение вулканогенно- 
осадочным, что остается недоказанным. В.И. Смирнов, осмотревший аналогичные 
месторождения в Португалии, пришел к выводу, что они представляют собой 
метаморфизованные древние россыпи. Не теряет своей убедительности и мнение 
о важной роли кальцийсодержащих амфиболитов при рудном метасоматозе. Новые 
данные относительно стратиформного характера главной массы шеелита в древних 
толщах основания Восточных Альп требуют пересмотра вопроса о характере извест
ных ранее проявлений шеелитовой минерализации и перспективах вольфрамонос- 
ности древних метаморфизованных эвгеосинклинальных толщ. В частности, в вер
ховьях р. Большой Зеленчук на Северном Кавказе известно месторождение шеелита 
Кти-Теберда, представленное кварц-шеелитовыми жилами с арсенопиритом, связан
ными с массивом палеозойских гранитов. Жилы, залегающие в амфиболитах, особо 
обогащены шеелитом, что А.Г. Бетехтин неоднократно использовал в качестве 
примера при иллюстрации роли химического состава вмещающих пород в процессе 
рудообразования. Современными работами как на рудном поле, так и далеко за его 
пределами установлена приуроченность шеелитовой минерализации не только к 
кварцевым жилам, но и к амфиболитам, удаленным от интрузива. Эти данные поз
воляют с новых позиций отнестись к оценке перспектив района.



В Турции шеелитовые месторождения известны в Центральной Анатолии и Тавре. 
Они развиты на контакте герцинских гранитоидов с девонскими известняками 
(районы Чанаккале, Бурса, Анкара и Эльязыг). Рудная минерализация приурочена 
к скарнам и роговикам. На месторождении Уллудаг вблизи г. Бурса шеелит зале
гает в скарнированных мраморах и отчасти, гранитах. К северо-востоку от г. Нигде 
на контакте мраморов с филлитами залегают пластообразные кварцевые жилы, 
содержащие равные количества шеелита и антимонита, а также киноварь (4% вольф
рама и сурьмы, 0,2% ртути). Раньше нами предполагалась принадлежность место
рождения к ксенотермальному типу. Сейчас с неменьшим основанием можно отнес
ти его к стратиформным вольфрамовым рудообразованиям.

Заслуживают упоминания стратиформные свинцово-цинковые месторождения в 
карбонатных отложениях Восточных Альп и Старой Планины. Они залегают в доло
митах триаса северной и южной миогеосинклинальных зон. В первой из них (Лех- 
тальские Альпы) расположены небольшие, но периодически эксплуатирующиеся 
месторождения. В южной зоне наиболее значительным является месторождение 
Блейберг в Каринтии, в 1969 г. осмотренное мной. Сходными служат месторожде
ния Межица в Караванках, Райбл в Юлианских Альпах и некоторые другие. В запад
ной части Старой Планины во Врачанском районе среди многочисленных рудопрояв- 
лений известны три отрабатываемых месторождения -  Седмочисленцы, Издремец и 
Плакальница, в свое время также изучавшиеся мной.

Все отмеченные месторождения залегают преимущественно в доломитах средне
го триаса, иногда -  в нижнем или верхнем триасе. Расположенные выше юрские 
известняки, как правило, стерильны на свинцово-цинковую минерализацию. Морфо
логия и состав рудных тел наравне с изменением вмещающих пород (доломитиза
ция, окварцевание, баритизация) свидетельствуют об эпигенетичности рудных тел. 
Вместе с тем ряд фактов не позволяет время рудообразования сколько-нибудь 
значительно отрывать от возраста вмещающих пород. По всей вероятности, место
рождения не моложе ранней юры. Если это действительно так, то их образование, 
так же как и некоторых ртутных месторождений Словении (Идрия и д р .), пол
ностью вписывается в геологические события, имевшие место в длительном пе
риоде развития байкало-герцинской Северной области Центрального Средизем
номорья.

Ограниченный набор рудных формаций и закономерности размещения принад
лежащих к ним месторождений служат одним из свидетельств существования 
единой Северной палеозойской рудной области, без перерыва протягивающейся 
от Западных Альп через Восточные Альпы и Карпаты до Старой Планины и Большо
го Кавказа. В более позднее время эвгеосинклинальный режим здесь был почти 
полностью ликвидирован и сохранился в юре лишь местами в Восточных Карпатах 
и Большом Кавказе. В течение средней юры и здесь геосинклинальная магматичес
кая деятельность затухла. С данным обстоятельством связано отсутствие во всей 
области альпийских геосинклинальных рудных месторождений. Имеются данные, 
что молодые рудообразования некоторых районов связаны уже с внегеосинклиналь- 
ными проявлениями тектонических движений и магматизма. Что касается Альп, 
то в конце триаса-ранней юре они были вовлечены в совершенно иное развитие, 
с которого и начинается их альпийская история, принадлежащая уже Южной, а не 
Северной области.

Если единство юрской эвгеосинклинали Апеннин, Альп и Динарид не представ
ляло сомнения для европейских геологов -  от Э. Зюсса, Л. Кобера и Р. Штауба, 
а в более позднее время было установлено палеогеографическими построениями 
Э. Обуэна [1965] и Р. Трюмпи [1965], то ответственность за предположение о 
существовании иной тектонической обстановки в доюрское время мы должны 
принять на себя. Основанием для него служит анализ тектонической карты Европы 
[Тектоника Европы, 1964], на которой палеозойская эвгеосинклиналь Альп нахо

дит свое непосредственное продолжение в Западных Карпатах и имеет беспрерыв
ное обрамление с севера в виде единой миогеосинклинальной зоны и краевого проги
ба. Единство этой эвгеосинклинали находит отражение и в металлогенических ее 
особенностях.



Таким образом, представляется, ото Северная область в конце докембрия и палео
зое испытала полное геосинклинальное развитие -  с растяжения, зарождения рифто- 
вых зон, их эвгеосинклинального развития до сжатия, рождения континентальной 
коры и возникновения складчатого пояса. Магматизм и металлогения характери
зуют все этапы и стадии этого процесса. Для геосинклинального этапа типичны 
месторождения колчеданной, шеелитовой, сидерит-анкеритовой, марганцевой и 
магнезитовой формаций. (Эрогенный этап проявлен скарново-шеелитовым, стра- 
тиформным свинцово-цинковым в доломитах и телетермальным ртутным оруде
нениями.

Альпийский цикл в Альпах, Карпатах и Балканах не ознаменовался возникно
вением сколько-нибудь значительных эндогенных месторождений; он здесь сопро
вождался относительно спокойным осадк©накоплением, сосредоточенным в ло
кальных внешних миогеосинклинальных бассейнах. На большом Кавказе в ранне
альпийском цикле существовал эвгеосинклинальный бассейн южного склона типа 
окраинного моря. Мощное терригенное осадконакопление в нем сопровождалось 
толеитовым и слабощелочным вулканизмом [Адамияидр., 1977]. С ним связано 
формирование сложных полигенных колчеданно-полиметаллических и жильных 
полиметаллических месторождений филизчайского и садонского типов.

Позднегеосинклинальная стадия на южной окраине бассейна в байосе выражена 
островодужным вулканизмом (внутренняя островная дуга, по Г.М. Власову), 
после чего в бате произошло сжатие и замыкание эвгеосинклинали Большого Кав
каза. Месторождения орогенного этапа относятся к баритовой и свинцово-цинковой 
формациям. Позднеальпийский цикл здесь характеризуется миогеосинклинальным 
и квазиплатформенным амагматичным режимом. Лишь в неогене отмечается оче
редное оживление магматической деятельности и рудообразования, что, по-моему, 
следует отнести уже к процессам тектоно-магматической активизации. В это время 
возникают порой продуктивные месторождения вольфрама, молибдена, мышьяка, 
свинца и цинка, сурьмы и ртути разных генетических типов [Твалчрелидзе, Пан- 
цулая, 1973].

Южная складчатая область относится к мезозойско-кайнозойской истории Аль- 
пийско-Динарско-Тав рекой эв геосинклинали. Ее заложению предшествовал период 
длительностью около 30 млн. лет, когда после консолидации герцинской геосинкли- 
нальной области образовались удлиненные, ограниченные разломами бассейны, 
заполнившиеся карбоновыми, пермскими, нижне- и среднетриасовыми обломочны
ми отложениями. Наиболее отчетливо они выражены в Бриансонской зоне Запад
ных Альп и в Тироле Восточных Альп. Р. Трюмпи [1965] отмечает, что фациальные 
(изопические) зоны герцинской и альпийской геосинклиналей Альп расположены 
друг к другу под крутым углом, что исключает возможность влияния герцинид на 
мезозойские комплексы.

Как установил Э. Обуэн [1965], все основные тектонические зоны Динарид 
находят своих аналогов в Северной Италии, Западных и Восточных Альпах. Лишь 
Северные Альпы не подчиняются выявленной им зональности, что и отражает при
надлежность их к Северной области.

Южная область в течение мезозоя и в палеогене представляла собой мощную 
эвгеосинклиналь, заложенную на континентальной коре, сформированной здесь 
в герцинском тектоническом цикле. Развитие бассейна, по-видимому, определялось 
сближением Восточно-Европейского и Афро-Аравийского континентов; оно сопро
вождалось наращиванием молодой сиалической коры и интенсивной складчатостью. 
Резкое' изгибание области в западной части обусловлено далеким продвижением 
к северу острого выступа Африканской платформы, а дуга Таврской геосинкли
нали обеспечивается шпорой Аравийской платформы (см. рисунок). Сходство 
геосинклинального магматизма и металлогении внутренних зон Апеннин, Альп, 
Динарид и Таврид также свидетельствует об их принадлежности к единой круп
ной тектонической структуре; испытавшей полный цикл развития в течение мезо
зоя-кайнозоя.

В Альпах заложение геосинклинали произошло в позднем триасе вначале в виде 
пологой впадины, испытавшей в ранней юре широкое раздвижение, вследствие



чего здесь возник океанический бассейн [Трюмпи, 1965]. В Динаридах, поданным 
С. Карамата [1977], в раннем триасе образовалась сложная вулкано-плутоничес
кая серия диабаз-роговиковой формации, сложенная кварц-порфирами, кератофи
рами, диабазами, спилитами, а также интрузивами гранитоидов. С этим магматиз
мом генетически связаны вулканогенно-осадочные и гидротермальные месторожде
ния колчеданно-полиметаллических руд -  Брсково, Шупля-Стиена и др. Несколько 
позже, в ладинское время, проявилась активность базальтовой магмы, давшей 
породы порфирито-кремнистой серии. С ней связаны месторождения железа с бари
том и сульфидами цветных металлов (Вареш и др .).

В ранней юре вдоль всей Южной области началась бурная активность офилитово- 
го магматизма, который многие исследователи связывают с формированием здесь 
океанического бассейна. В Альпах к ранней юре относится нижний комплекс 
офиолитов и блестящих сланцев, слагающий в Западных Альпах Пьемонтскую, 
в Апеннинах -  Тосканскую зоны. В пределах последней на палеозойском основании 
залегает аллохтонный комплекс, состоящий из флишеподобной верхнемеловой 
серии, сложенной глинистыми сланцами и известняками, а также отдельными 
пакетами верхнеюрских офиолитов. Помимо бескорневых выходов зеленокамен
ных пород Лигурийских Альп и Тосканы имеются и крупные автохтонные масси
вы офиолитов юрского возраста.

На крайнем западе с офиолитовым магматизмом связаны крупные серноколче
данные месторождения Тосканы (Гаворрано, Никколета, Боккаджано), дававшие 
до 13% мировой добычи пирита. Среди этих месторождений выделяется меднокол
чеданный тип, связанный непосредственно с комплексом ультраосновных пород. 
Аналогичны пиритные месторождения Корсики и проявления массивного халько
пирита Черногории, также приуроченные к офиолитам.

Широко известны серно-медноколчеданные месторождения Кипра, залегающие 
в массиве ультраосновных пород Троодос. К тому же типу относится не менее из
вестное медноколчеданное месторождение Эргани-Маден в Турции. Отмеченные 
месторождения Тосканы, Динарид, Кипра и Турции относятся к представителям 
довольно редкого собственно медноколчеданного (без цинка) оруденения в офио- 
литовых зонах, за пределами Средиземноморского пояса известного только 
в Ньюфаундленде, Калифорнии и на Филиппинах. В этом аспекте представля
ют интерес, на наш взгляд, недостаточно еще изученные серноколчеданные 
месторождения Севано-Акеринской зоны Малого Кавказа (Тандзут, Чи- 
бухлы).

С мезозойским геосинклинальным офиолитовым магматизмом Южной складча
той области связаны многочисленные магматические месторождения хрома и желе
за. Именно эта формация позволяет выделить данную область в виде грандиозного 
хромитового пояса с месторождениями мирового значения в его восточном звене. 
К ним относятся (с запада на восток) месторождения массивов Монте-Роза и Дора- 
Майра в Западных Альпах, Итальяно-Швейцарской границы, р. Адидже и Вигонцано 
Восточных Альп, хромитовые месторождения Люботен в Югославии, Латай-Биту- 
ци в Албании, Фессалии в Греции и, наконец, уникальные месторождения Турции. 
Последние представлены свыше чем 500 рудопроявлениями и 120 промышленными 
месторождениями хромита, в том числе одним из крупнейших в мире хромитонос
ным районом Гулеман.

Центральная область уже после байкальской складчатости была снабжена конти
нентальной корой, обеспечившей ей стабильное положение в промежутке между 
Северной и Южной подвижными областями. В последующей истории геологичес
кого развития Центральной области различаются три разнотипных процесса: 1) гра- 
нитоидный магматизм и метаморфизм; 2) регенерация геосинклинального режи
ма; 3) тектоно-магматическая активизация.

Первый из них проявился преимущественно в палеозое и отчасти в мезозое. 
С ним связаны внедрение гранитоидов, метаморфизм и гранитизация докембрий- 
ских и нижнепалеозойских осадков, вызвавшие дальнейшую кратонизацию сре
динных массивов -  Родопского (граниты балканского типа), Анатолийского 
(граниты Уллудага), Закавказского (граниты Дзирульского массива). Металлоге-



ническое значение данного процесса практически ограничивается шеелитовым и 
сопутствующим ему оруденением, упомянутым выше.

Регенерация геосинклинального режима проявилась на значительной площади, 
охватывающей Банат в Румынии, Суббалканскую зону Югославии, Болгарское 
Среднегорье, Анатолийский IIoifT , Аджаро-Триалетскую и Сомхето-Кафанскую 
зоны Малого Кавказа. Все названные структуры мы склонны отнести к эвгеосин- 
клинальным, однако в отличие от первичных, заложенных на океанической коре, 
они являются вторичными структурами, наложенными вдоль системы разломов 
на сформированную континентальную кору. Данное обстоятельство обусловли
вает отсутствие в них офиолитов, относительно небольшие мощности вулкано
генно-осадочного выполнения, пологую его складчатость и кислый состав геосинк
линального магматизма.

Металлогения зон данного типа характеризуется развитием в них месторожде
ний колчеданной формации мало кавказского типа (или типа Куроко), сконцентри
рованных в грабенообразных вулканогенных погружениях, и медно-порфировых, 
тяготеющих к горстовым поднятиям. Промежуточное положение занимают скарно- 
вые и жильные месторождения железа и меди. К наиболее значительным колчедан
ным месторождениям Центральной области относятся Бор в Югославии, Челопеч и 
Елшица в Болгарии, Мургул и Куарсхан в Турции, Маднеули, Алаверди и Кафан 
на Малом Кавказе. Они залегают преимущественно в верхнемеловых кислых вул
канитах и лишь последние два -  в среднеюрских. Медно-порфировые месторожде
ния представлены: Дева -  в Румынии, Майданпек -  в Югославии, Медет -  в Болга
рии, Каджаран и другие -  на Малом Кавказе. Скарновые месторождения магнетита 
известны в Румынии (Окна де Фьер и др .), Болгарии и на Малом Кавказе (Даш- 
кесан).

Тектоно-магматическая активизация представляет собой процесс компенсирую
щий, обратный геосинклинальному. Если геосинклинальное развитие прогрессив
ное и ведет к рождению сложного от простого -  коры континентальной от коры 
океанической, то тектоническая активизация ведет к редукции континентальной 
коры, к утонению и последующему уничтожению гранитного ее слоя за счет утол
щения слоя базальтового. Процесс этот обратный геосинклинальному и по харак
теру магматизма, поскольку он начинается стадией сиалического магматизма и 
сменяется стадией магматизма основного -  базальтоидного.

В Центральном Средиземноморье к районам тектоно-магматической активизации 
относятся площади развития субаэрального палеоген-антропогенового вулканизма 
Тосканы, Паннонского,Македоно-Родопского и Анатолийских срединных массивов, 
а также Большого Кавказа. В них большое распространение приобретают вулкано
генные и отчасти плутоногенные месторождения свинца и цинка (Трепча, Баньска- 
Штявница, Мадан), золота и серебра (Бая-Сприе и другие в Румынии), медно-пор
фировые (Речк в Венгрии), шеелит-молибденитовые (Тырныауз), антимонит-фер- 
беритовые (Горная Рача в Грузии), сурьмяно-ртутные (Монте-Амиата в Тоскане, 
зона Капаоник в Македонии, Вышково в Закарпатье, Ахей и другие на Большом 
Кавказе). Характерно, что почти все отмеченные рудные формации связаны с кис
лым вулканизмом первой стадии активизации, проявившейся в палеогене-неогене, 
и лишь сурьмяно-ртутные -  с основным вулканизмом второй поздненеоген-антро- 
погеновой стадии.

В соответствии с содержанием понятия ’’области тектоно-магматической активи
зации” , вкладываемым в него А.Д. Щегловым [1968] и В.И. Казанским [1972], 
они представляют собой третий тип структур земной коры, противопоставляемый 
платформам и геосинклиналям. Для них характерно утолщение базальтового слоя 
за счет гранитного. Поэтому рифтогенез представляет собой вторую стадию процес
са тектоно-магматической активизации, как это считает М.С. Нагибина [1967]. 
Совершенно иную трактовку этого термина мы находим у В.В. Белоусова [1975] 
и ряда других авторов, склонных магматизм и металлогению древних платформ 
относить за счет тектоно-магматической активизации. В этом случае теряется 
своеобразие этих процессов, их противоположность как геосинклинальному, так и 
платформенному развитию.



Нам представляется, что тектоно-магматическая активизация проявляется в 
пределах разнотипных геологических структур, прошедших предварительно стадию 
платформенного или квазиплатформенного развития. Выражением ее служат эпи- 
геосинклинальные и эщшлатформенные орогенные пояса [Хайн, 1971]. Мы сейчас 
имеем возможность наблюдать продукты отдельных стадий процесса активизации 
в тех случаях, когда он был законсервирован, не дошел до конца. Конечным же 
результатом активизации как процесса, обратного геосинклинальному, служит 
преобразование коры континентальной в океаническую. В этом отношении знаме
нательно размещение безгранитных глубоководных морских впадин именно в пре
делах Центральной области срединных массивов. Установление четких границ 
тектоно-магматической активизации как с орогенным этапом развития геосинкли
налей, так и с платформенным магматизмом представляет предмет специального 
анализа.

* * *

Региональный металлогенический анализ Центрального Средиземноморья (табли
ца) позволяет в его пределах выделить две складчатые области -  Северную и Юж
ную -  и разделяющую их Центральную область срединных массивов. В доальпий- 
ской истории развития Северная область представляла собой единый пояс, просле
живающийся от Пиренеев через Альпы и Карпаты в Старую Планину и Большой 
Кавказ. Основой этого пояса служил докембрийско-нижнепалеозойский океани
ческий бассейн, обусловивший эвгеосйнклинальные особенности магматизма и 
металлогении Северной области. Здесь распространены преимущественно месторож
дения докембрийские и палеозойские колчеданной формации, стратиформные 
шеелитовые, палеозойские и триасовые железорудные, триасовые галенит-сфалери- 
товые и ртутные. В постпалеозойское время в отдельных регионах Северной облас
ти эвгеосинклинальный режим разновременно отмирал, и в альпийском цикле 
они испытали более или менее изолированное развитие в миогеосинклинальных 
условиях. Лишь на Большом Кавказе в ранней юре возникли продуктивные геосин- 
клинальные свинцово-цинковые и колчеданно-полиметаллические месторождения. 
После средней юры и здесь установился режим миогеосинклинального и квазиплат
форменного осадконакопления.

Южная складчатая область возникла в виде устойчивого эвгеосинклинального 
пояса в позднем триасе. Пояс этот захлестнул центральные и южные части Альп 
и вывел их из состава Северной области. Широкое раздвижение палеозойского 
сиалического основания охватило также Динариды и Тавриды. Здесь вдоль гран
диозной южной ветви Тетиса повсеместно создались океанические условия, рестав
рируемые по обильным выходам офиолитов, находящихся как в коренном 
залегании, так и в виде покровов, протрузий и меланжа. С этими образованиями 
генетически связаны многочисленные железорудные, хромитовые и некоторые мед
ноколчеданные месторождения, в том числе и очень крупные.

Центральная область срединных массивов в металлогеническом отношении тоже 
весьма продуктивна. С зонами вторичных геосинклиналей связаны вулканогенные 
гидротермальные медно-цинковоколчеданные и медно-порфировые месторождения, 
порой крупных масштабов. Не менее важны месторождения пестрого ряда рудных 
формаций, связанных с молодым субаэральным магматизмом, проявленным в райо
нах тектоно-магматической активизации.

Можно предположить, что особенности тектоники, магматизма и металлогении 
Северной области связаны с развитием Восточно-Европейской платформы и ее па
леозойского геосинклинального обрамления. Эта область развилась из океаничес
кого бассейна, унаследованного от байкальского цикла; заложена она на Европей
ской эпигерцинской платформе; наконец, ее металлогенические особенности отчас
ти сходны с характерными для Центральной Европы (колчеданная, сидерит-анкери- 
товая, свинцово-цинковая в доломитах, ртутная формации).

Южная область отчетливо отличается от Северной обилием в ней офиолитового 
магматизма и связанной с ним металлогенией. Сходные образования широко рас- 
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Главные рудные 
формации

Металлогеническая 
эпоха и ее этап

Генетический тип 
месторождений

Медноколчеданно-по- Доальпийская, В ул каногенно -оса
лиметаллическая 
(уральский тип)

геосинклинальный дочный и гидротер
мальный

Медноколчеданная Альпийская,гео- Вулканогенно-оса
(кипрский тип) . синклинальный дочный
Медно-цинковокол
чеданная (тип Куро- 
ко)

То же Вулканогенно-гидро-
термальный

Колчеданно-полиме- Раннеальпийская, Вулканогенно-оса
таллическая и жиль
ная полиметалличес
кая

геосинклинальный дочный и гидротер
мальный

Хромитовая и тита- 
но-магнетитов ая

Альпийская, гео
синклинальный

Магматический

Медно-порфировая Альпийская, поздне- 
геосинклинальный и 
орогенный

Г идротермальный

Стратиформная шее- Доальпийская, гео Вулканогенный (?)
литовая синклинальный (?) с наложенным скар- 

ново-гидротермаль- 
ным

Сидерит-анкерито вая, Доальпийская, гео В улканогенно-оса-
марганцевая, магне синклинальный и дочный и гидротер-
зитовая орогенный мально-метасомати-

ческий
Стратиформная гале
нит-сфалеритов ая в 
доломитах

Герцинская, п ос то
рогенный

Т елетермальный

Ртутная То же

Баритовая Раннеалъпийская,
орогенный

”

Свинцово-цинковая Этап тектоно-магма- 
тической активиза
ции

Вулканогенно-гид
ротермальный

Золото-серебряная,
медно-порфировая

То же То же

Сурьмяно-ртутная

Мышьяково-редко-
метальная

Г идротермальный

Металлогеннческие области, 
провинции и районы

Северная область, провин
ции Западных и Восточных 
Альп, Западных и Восточ
ных Карпат, Старая План и- 
на, Большой Кавказ 
Южная область, провинции 
Тоскана, Кипр, Тавр 
Центральная область, про
винции Суббалканская, 
Среднегорская, Понтийская, 
Сомхето-Кафанская 
Северная область, провин
ции Большого Кавказа, 
районы Филизчайский, Да
гестанский, Садонский 
Южная область, провинции 
Западных Альп, Дин ар ид, 
Тавра
Центральная область, про
винции Банат, Суббалкан
ская, Среднегорская, Сом
хето-Кафанская; Южная об
ласть, зона Зангезурская 
Северная область, провин
ции Восточных Альп, Боль
шого Кавказа; Централь
ная область, район У лл у дата 
Северная область, провин
ции Восточных Альп, Запад
ных Карпат

Северная область, провин
ции Восточных Альп и Ста
рой Планины
Северная область, провин
ции Восточных Альп и Боль
шого Кавказа 
Северная область, провин
ция Большого Кавказа 
Центральная область, про
винции Паннонского, Маке- 
доно-Родопского и Анато
лийских массивов 
Центральная область, Пан- 
нонский массив 
Центральная область, Ма- 
кедоно-Родопский, Пан- 
нонский и Анатолийские 
массивы
Северная область, провин
ция Большого Кавказа * 7

пространены к востоку, в пределах Аравийской платформы и южной ветви Тетиса. 
В частности, по новейшим данным, в Омане открыты промышленные медноколче
данные месторождения кипрского типа. Отсюда возникает предположение, что 
Южная область родственна северному обрамлению Гондваны.

Предложенная модель развития главных тектоно-металлогенических единиц 
Центрального Средиземноморья подразумевает формирование их в условиях
7. Зак. 1315 97



значительных горизонтальных перемещений, определяемых* сближением Восточно- 
Европейской и Африкано-Аравийской платформ. Их соприкосновение, по-видимо
му, произошло вдоль полосы срединных MaccHBQB, чем и обусловлена дугообраз
ная морфология противоположных складчатых областей. Вместе с тем мы не видим 
каких-либо доказательств существования в этом длительном процессе ископаемых 
зон спрединга и субдукции. Тем меньше остается оснований для отнесения этих 
гипотетичных структур к поставщикам рудного вещества в приповерхностные 
части земной коры. Повсеместная ассоциация рудных месторождений с различны
ми магматическими породами и геологическими структурами служит свидетельст
вом разнообразия источников металлов: мантия (хром, железо, медь), базальтовый 
слой (свинец, цинк, ртуть, сурьма, медь) и гранитно-метаморфический слой (мо
либден, вольфрам, уран, висмут).

Металлогенический анализ Центрального Средиземноморья устанавливает специ
фичное проявление магматизма и металлогении в каждой из выделенных региональ
ных тектонических областей. Эти закономерности подтверждаются и при более 
детальном районировании в пределах каждой из областей,что, на наш взгляд, откры
вает широкие возможности для привлечения закономерностей проявления магма
тизма и металлогении для тектонических построений.
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ТЕКТОНИЧЕСКОЕ РАЗВИТИЕ СРЕДИЗЕМНОМОРЬЯ 
В СВЕТЕ ГЕОФИЗИЧЕСКИХ ДАННЫХ

В настоящее время, по геологическим данным, хорошо аргументирована рекон
струкция взаимного расположения континентов в конце палеозоя -  начале мезозоя 
в северной части Атлантического полушария (рис. 1) [Кропоткин, 1968; Bullard 
et al., 1965]. Она основана на сходстве простирания и возраста складчатости, со
ответствии стратиграфического разреза каледонского и герцинского складчатых 
поясов Северной Америки и Западной Европы и совпадении контуров материко
вого склона. Такая реконструкция согласуется с палеомагнитными данными и 
близка к тем построениям, которые уже давно были сделаны А. Вегенером, Э. Крау
сом и др. [Kraus, 1951; Кропоткин, 1960,1964].

Магнитная съемка в Атлантическом океане и геохрологическая датировка по
лосовых магнитных аномалий, основанная на их соответствии с магнитостратигра
фической хронологией, позволяют нанести изохроны раскрытия Атлантического 
океана и построить палеогеографические карты. На таких картах показаны после
довательные этапы этого процесса, происходившего на протяжении мелового пе
риода и кайнозоя [Le Pichon et al., 1977; Sclater et al., 1977]. Этим же методом 
прослежено раскрытие Бискайского залива, имеющего базальтовую кору океани
ческого типа [Williams, 1975; Ries, 1978].

Нетрудно убедиться, что, если принять условно Северную Америку за неподвиж
ный блок, Африка должна была бы в процессе раскрытия Северной Атлантики 
отодвинуться на восток от нее значительно дальше, чем Европа. Иными, словами, 
в области Средиземноморья в течение мезозоя и кайнозоя происходило смещение 
типа левостороннего сдвига. Однако оно было распределено в широком поясе, а 
не сконцентрировано на одном тектоническом шве (как это имело мес
то, например, при сдвиге того же времени по разлому Сан-Андреас в 
Калифорнии).

Наглядное представление об относительном перемещении Африки по отношению 
к Европе дает рис. 1. На нем показана система географических координат, связан
ных с внеальпийской Европой (эпигерцинской плитой Западной Европы и Восточ
но-Европейской платформой), и то перемещение (от начала до конца каждой 
стрелки), которое было необходимо для того, чтобы сместить материальные точки, 
находившиеся в Северной Африке, к их современному положению. Видно, что 
ширина океана Тетис при этом движении должна была сократиться, например на 
меридиане Греции, приблизительно в два раза.

Естественно, что небольшие блоки земной коры, расположенные в Средизем
номорском поясе между Африкой и Европой, при указанном смещении Африки 
в восточном напраэлении (по отношению к Европе) испытывали некоторое вра
щение -  поворот против часовой стрелки. Такие повороты и перемещения по дуге, 
выпуклой к югу, показаны схематически на рис. 1 (Пиренейский полуостров, 
Сардиния, Сицилия, Апеннинский полуостров). Раскрытие Бискайского залива, 
образование впадин западной части Средиземного моря и расширение впадины 
Тирренского моря вполне понятны в такой гео динамической схеме как следствие 
поворота этих блоков. Формирование складчатой структуры Пиренеев также объ
ясняется в основном, по-видимому, поворотом Пиренейского полуострова против 
часовой стрелки.

Эти перемещения блоков прекрасно документируются по результатам палеомаг- 
нитных исследований. Как видно на рис. 2, ориентация векторов намагниченности, 
соответствующая направлению меридианов в пермском периоде, сохраняет одно
образный характер на территории внеальпийской Европы [Храмов, 1967]. Но как 
только мы перешагиваем южную границу этой области, обнаруживается гораздо 
более сложная картина ориентировки векторов, свидетельствующая о разнообраз-



Рис. 1. Реконструкция взаимного расположения материков, основанная на совмещении конту
ров их континентального склона по изобате 910 м (500 морских саженей) в северной части 
Атлантического океана (по Э. Булларду и Дж. Эверетту [Bullard et al.t 1965], с дополнениями) 

1 — участки перекрытия изобат или промежуток между ними (с глубинами 0,91-2 км) ; 2 -  
границы докембрииских платформ и каледонских (К) и герцинских (Г) складчатых поясов; 
3 — граница областей альпийской складчатости; 4 — перемещение материальных точек с конца 
палеозоя до современной эпохи (по отношению к внеальпийской Европе)

ных деформациях -  поворотах отдельных блоков, изгибании (в плане) складча
тых систем, произошедших после пермского периода, т.е. в мезозое и кайнозое.

Более детальное рассмотрение палеомагнитных данных полностью подтверждает 
те предположения о поворотах промежуточных (между Африкой и внеальпийской 
Европой) блоков против часовой стрелки, которые вытекают из реконструкции, 
изображенной на рис. 1 [Zijderveld et al., 1970]. Как подчеркивает Р. Ван-дер-Воо, 
движения микроплит Средиземноморья представляют собой "прямое следствие 
относительных перемещений между Африканской и Евразиатской литосферными 
плитами . . .  Палеомагнитные исследования в Средиземноморье обнаруживают 
систематические вращения микроплит против часовой стрелки на угол от 25° до 
60°. Но эти повороты, по-видимому, не были синхронны" [Van der Voo, 1977, 
с. 1126].

Палеомагнитные данные по Средиземноморью наиболее многочисленны по 
Пиренейскому и Апеннинскому полуостровам [Van der Voo, Zijderveld, 1977; 
Lowri, Alvarez, 1975]. По восточной части Средиземноморско-Альпийского пояса 
данных немного, и некоторые из них нуждаются в дополнительном подтверждении 
[Geczi, 1973; Marton Е., Marton Р., 1978]. Величина вращения Пиренейского по

луострова против часовой стрелки по отношению к Франции и остальной внеаль
пийской Европе составляет, судя по палеомагнетизму пермских и триасовых пород, 
около 35°. Это в точности соответствует углу раскрытия Бискайского залива. 
Палеозойская складчатая система Пиренейского полуострова срезана почти вкрест 
простирания, под углом 65—90° прямолинейным разломом у северного берега 
Испании. Ее продолжение находится на шельфе западной Франции и в Армори
канском массиве, по другую сторону впадины Бискайского залива, имеющей глуби-



Рис. 2. Палеомагнитые данные по пермским породам Европы и некоторых районов Азии (по 
А.Н. Храмову [1967], с дополнениями)

1 -  направления горизонтальной составляющей земного магнитного поля (в пермском пе
риоде) и палеомагнитные широты мест взятия образцов пород во внеальпийской Европе; 2 -  
то же, в пределах Альпийско-Средиземноморской области; 3 — палеопараллели, построенные по 
среднему палеомагнитному полюсу платформенной перми; 4 -  северная граница Альпийской 
складчатости

ну до 4888 м и океаническое строение земной коры. У подножия шельфа, который 
составляет продолжение Армориканского массива, в 260 км от французского 
берега на глубине 4000 м были обнаружены выходы гранитного фундамента у се
верной границы Бискайской впадины (12° зд ., 48° с.ш.) [Pautot et al., 1976].

Как видно из сравнения ориентации стрелок, указывающих направление вектора 
намагниченности к северу и югу от границы альпийской складчатой области (см. 
рис. 2 ), поворот Апеннинского полуострова, Сардинии и Корсики, происшедший 
после перми, был еще более значителен -  на 50-60° против часовой стрелки. Преж
нее положение Апеннинско-Сицилийской дуги, связанной с альпийской складчатой 
системой северного побережья Африки в Тунисе и Алжире, намечено пунктиром 
на рис. 1. Бассейны с океанической корой образовались в западной части Средизем
ного моря, между Сардинией и Испанией, в более раннее время (мел, палеоген?), 
тогда как впадины Тирренского моря и моря Апъборан (между Испанией и Марок
ко) -  сравнительно поздно, в миоцене и плиоцене [Biju-Duval et al., 1976; Dewey 
et al., 1973].

Впадины восточной части Средиземного моря, т.е. бассейны Ионического и Ад
риатического морей и моря Левант, по-видимому, представляют собой реликтовые 
структуры, а именно — сохранившиеся участки моря Тетис, В областях моря Ле
вант, расположенных южнее 34° с.ш., и в Адриатическом море мощность осадочно
го комплекса достигает 10-15 км; это главным образом отложения, накопившиеся 
в кайнозое и меловом периоде [Маловицкий, 1978]. Под ними залегает столь же 
мощный вулканогенный комплекс: базальты и другие породы, принадлежащие к



стадии инициального магматизма в геосинклинальном океане Тетис. Этот ’’базаль
товый” слой может относиться к юре, триасу и верхнему палеозою, т.е. к эпохе, 
когда впадина Тетиса расширялась в процессе спрединга океанического дна.

Позднейшее сокращение площади Тетиса в области Восточного Средиземноморья 
и Ирана произошло главным образом за счет образования складчатых систем ди- 
нарид, элленид, хребтов Тавр и Загрос и сопровождалось образованием крупных 
шарьяжей в связи с субдукцией коры, продвигавшейся под Критскую дугу и с 
пододвиганием Аравийской докембрийской платформы под складчатые сооруже
ния Тавра и Загроса.

Северная ветвь Тетиса испытала резкое сокращение площади при образовании 
складчатых систем Карпат, Крыма, Кавказа, Понтийских гор, Эльбурса, Копетдага, 
также сопровождавшемся значительным пододвиганием одних блоков под другие 
на тектонических швах. Сжатие земной коры в направлении, перпендикулярном 
к простиранию складчатых структур Кавказа, Карпат и Крыма, отчетливо проявля
ется в ориентации напряжений в очагах землетрясений. Однако и здесь, по-видимо- 
му, сохранились реликты геосинклинального океана Тетис в виде Черноморской 
и Южно-Каспийской впадин. Их ’’базальтовый” слой, перекрытый 10-15-километ
ровой толщей осадочных отложений, можно рассматривать как комплекс пород, 
сформировавшийся на эвгеосинклинальной стадии развития Тетиса (пермь-триас- 
юра?).

Молодые, неогеновые процессы растяжения коры, с которыми связывают обра
зование впадин морей Альборан и Тирренского, проявились в восточной части 
Альпийско-Средиземноморской области в образовании Паннонской депрессии и 
Южно-Эгейской впадины. Все эти четыре впадины сформировались на тыловой 
вогнутой стороне складчатых дуг (Рифа и Бетийской Кордильеры, Апеннинско- 
Сицилийской дуги, Карпат, Критской дуги) и характеризуются сокращенной тол
щиной земной коры и высокими положительными аномалиями силы тяжести в 
изостатической редукции [Кропоткин, 1967].

Направление течения подкоровых масс в астеносфере, судя по расположению 
положительных изостатическйх аномалий в этих тыловых впадинах и отрицатель
ных аномалий в предгорных впадинах, ориентировано от центра впадин, т.е. от 
вогнутой стороны складчатой дуги наружу, к выпуклой стороне дуги. В этом же 
направлении происходили в альпийском цикле движение масс в шарьяжах, надви
гах и наклонных складках и общая миграция процесса складкообразования. Подня
тие тыловых впадин выше уровня изостатического равновесия, сопровождавшееся 
их растяжением и утонением коры, связано, вероятно, с выдавливанием снизу 
вверх обширных мантийных диапиров под центральными частями этих впадин. 
С тем же процессом могут быть связаны повышенный тепловой поток (Паннонская 
впадина) и разуплотнение верхней мантии, которое устанавливается по наличию 
низких (7,4—7,8 км/с) скоростей волн в верхних ее слоях, непосредственно ниже 
поверхности Мохоровичича. Подъем мантийных диапиров, вызывающий растяжение 
в тылу складчатых дуг, можно объяснить (как это обычно принимается по схеме 
Д. Карига, разработанной на примере структур Тихоокеанской области) давлением 
со стороны погруженных фронтальных частей тех плит, крторые испытывают суб- 
дукцию, т.е. пододвигаются под складчатую дугу с внешней выпуклой стороны 
[Кариг, 1974; Кропоткин, 1967].

Действительно, аналоги зон Беньофа, известные в Тихоокеанской области, об
наружены сейчас по расположению очагов землетрясений под всеми четырьмя упо
мянутыми складчатыми дугами. К югу от Бетийской Кордильеры известны земле
трясения на глубине до 630 км. От периферии Апеннинско£ицилийской дуги на 
запад-северо-запад под впадину Тирренского моря погружается под углом 42-50° 
до глубины 450-490 км поверхность хорошо изученного сейсмичного разлома. 
Значительно круче (60-70°) наклонена на запад-северо-запад под Карпатскую 
дугу у стыка Восточных и Южных Карпат сейсмичная зона гор Вранча с очагами на 
глубинах 100-200 км. В зоне Критской дуги разлом наклонен на север под южную 
котловину Эгейского моря и прослеживается по расположению очагов землетрясений 
до глубины 180 км [Papazachos,Comninakis, 1971; Кропоткин, Ларионов, 1976].



Как и в Тихоокеанской области, с этими аналогами зон Беньофа ассоциируют 
молодые вулканические пояса Тирренского (о. Липари, Везувий) и Эгейского 
(о. Санторин) морей, Закарпатья и Трансильвании (неогеновые вулканы). Однако 
характерный комплекс перечисденных геологических явлений (дугообразные 
складчатые структуры с тыловыми впадинами растяжения и с периферическими 
предгорными прогибами или глубокими желобами на выпуклой фронтальной 
стороне дуг; зоны глубинной сейсмичности, наклоненные от поясов отрицательных 
изо статических аномалий в сторону изостатических максимумов; специфический 
вулканизм) выражен в Альпийско-Средиземноморской области менее отчетливо, 
чем в Тихоокеанской. Тем не менее сходство с геодинамикой восточного оконча
ния Тетиса (Индонезия) и Тихоокеанской области несомненно.

В Средиземноморье, как мы видели, основной гео динамический процесс был 
связан с крупным ’’рассредоточенным” левосторонним сдвигом Европы по отно
шению к Африке и со сближением Гондваны (включая припаянные к ней части 
Тетиса) и Евразии в восточной части этого региона.

Вышеописанный левосторонний сдвиг находит себе аналогию в крупных, 
также левосторонних, сдвиговых смещениях между Северной и Южной Америкой 
(переместившейся на восток-юго-восток от Северной Америки). Но сдвиговые 
смещения происходили в Кари беком регионе на фоне удаления, а не сближения 
материковых масс. Впадины Карибского моря и Мексиканского залива образо
вались в результате растяжения при удалении этих материков друг от друга; ши
ротный желоб Кайман (Бартлетт) возник на линии сдвига, сместившего о. Гаити 
на 400 км на восток по отношению к южному ограничению о. Куба.

Таким образом, сложные геодинамические процессы, протекавшие в Альпийско- 
Средиземноморской области, которые сопровождались сокращением коры в одних 
участках и разрастанием ее поверхности -  в других, сдвигами и деформацией 
крупных и мелких плит, могут быть расшифрованы при использовании геофизи
ческих данных: магнитных съемок, палеомагнитных исследований, изучения анома
лий силы тяжести, распределения гипоцентров землетрясений и ориентации напря
жений в сейсмических очагах. Без геофизики тектонические построения здесь 
были бы неполноценными. Необходимо построение палинспастических карт и ре
конструкций, основанных на совмещении контуров материкового склона и па
леомагнитных данных.
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АЛЬПИЙСКАЯ СТРУКТУРА ЮГА СРЕДНЕЙ АЗИИ 
И СМЕЖНЫХ ОБЛАСТЕЙ

В современной структуре юга Средней Азии и сопредельных территорий выде- 
ляются две принципиально различные геоструктурные области -  Туранская плита 
и Альпийская орогеническая область. Туранская эпигерцинская плита на протяже
нии всего мезозоя и кайнозоя являлась устойчивой континентальной платформой, 
не затронутой альпийским складкообразованием. Альпийская орогеническая 
область отличается весьма интенсивной дислоцированностью альпийского структур
ного этажа. По характеру позднеальпийских деформаций в этой области выделяют
ся различные структурные формы -  чаще всего это поднятия (антиклинории), 
прогибы (синклинории) и разделяющие их шовные зоны; они группируются в 
более крупные структурные единицы -  складчатые сооружения, системы и области. 
Все эти зоны характеризуются различной внутренней структурой и разным составом 
альпийского структурного этажа. По особенностям его строения (полнота разреза, 
мощность и формационный состав) среди структур Альпийской орогенической 
области выделяют обычно два типа орогенных зон и областей: эпигеосинклинальные 
(сложенные мощными геосинклинальными образованиями альпийского возраста) 
и эпиплатформенные (альпийский чехол отсутствует или носит субплатформенный 
характер). В литературе последних десятилетий ведется оживленная полемика 
относительно того, какие регионы следует относить к Альпийской складчатой об
ласти в узком смысле этого слова (собственно ’’альпиды”, прошедшие полный 
геосинклинальный цикл развития), а какие — к области эпиплатформенного оро
генеза (активизированные платформы с разным возрастом складчатого осно
вания) .

Применительно корогенным структурам юга Средней Азии речь идёт главным об
разом об определении доорогенного положения южной границы Туранской плиты 
традиционными методами палеотектоничёского анализа (формации, мощности и 
несогласия доорогенных альпийских комплексов).

Новые представления о природе геосинклинального процесса и развитии склад
чатых поясов [Пейве, 1969; Книппер, 1975; Пейве и др., 1976], а также новые 
данные по геологии Северного Ирана, Центрального Афганистана и Памира делают 
более актуальными другие проблемы палеотектоники рассматриваемой области, 
а именно: выявление геологических свидетельств крупных горизонтальных пере
мещений; реконструирование предполагаемых здесь океанических структур прош
лого: установление времени формирования различных блоков континентальной 
коры. При изучении орогенных деформаций особый интерес представляет геолого
кинематический анализ структурных форм и тектодинамическая интерпретация 
образуемых ими структурных рисунков. В свете этих важнейших проблем альпий
ской геологии ниже рассматриваются основные геоструктурные зоны среднеазиат
ских звеньев Альпийского орогенического пояса и делаются предположения о 
палеотектонической и тектодинамической природе этих зон.

В основу схем тектонического районирования и новейшей структуры территории 
(рис. 1, 2, см. вкл.) и нижеследующего описания положены многочисленные мате
риалы по геологии и неотектонике Южной Туркмении, Узбекистана и Таджикистана, 
а также Северного Ирана и Афганистана, опубликованные в основном за последнее 
десятилетие. Среди них особо отметим исследования А. Алланова, Г.И. Амурского, 
А.А. Бакирова, А Л . Борисенко, АЛ. Давыдова, С.П. Вальбе, В.П. Гаврилова, 
Р.Г. Гарецкого,М.С. Жмуд, В.С. Князева, Л.В. Косарева, М.К. Мирзаханова, О.М. Па- 
насенко, М.С. Пашаева, Л.П. Полкановой, А.Ф. Семенцова, Л.Н. Смирнова, 
М.Ш. Ташлиева, П.В. Флоренского и А.Е. Шлезингера по Туранской плите; П.И. Ка
лугина и В.П. Мирошниченко по зарубежному Копетдагу; Й. Штеклина по Северно
му Ирану; Я.А. Беккера, Л.Б. Вонгаза,С.А. Захарова, К.Н. Кравченко и Л.М. Сафь
яна по Таджикской депрессии; В.И. Дронова, Б.Р. Пашкова, С.В. Руженцева и



В.А. Швольмана по Памиру; В.И. Браташа, С.В. Егупова, В.В. Печникова и А.И.Ше- 
ломенцева по Северному Афганистану; А.Н. Демина, С.С. Карапетова, И.В. Пыжь- 
янова, И.М. Сборщикова, В.И. Славина и И.И. Сонина по Центральному Афганиста
ну, а также сводные работы А.Л. Книппера, Е.Е. Милановского, А.В. Пейве, 
Ю.С. Перфильева и В.Е. Хайна по геологии Альпийского пояса Ближнего и Среднего 
Востока в целом.

РЕГИОНАЛЬНЫЙ ОБЗОР АЛЬПИЙСКОЙ СТРУКТУРЫ

Геологическое строение Т у р а н с к о й  п л и т ы  хорошо изучено буровыми 
и геофизическими методами [Бакиров и др., 1970: Алланов и др., 1976; и др.]. 
В строении складчатого основания плиты участвуют вулканогенно-осадочные поро- 

.ды верхнесилурийского, девонского, нижне- и среднекаменноугольного возраста и 
прорывающие их средне-верхнепалеозойские гранитоиды, находящиеся на разных 
стадиях регионального метаморфизма. Выше залегают верхнекаменноугольные, 
пермские и триасовые обломочные, вулканогенно-осадочные и терригенно-карбо
натные отложения ’’промежуточного комплекса” , прерывистым чехлом покрываю
щие складчатый фундамент Туранской плиты и достигающие местами мощности 
4 -6  км.

Чехол плиты сложен полого залегающими субплатформенными образованиями 
юрского, мелового и кайнозойского возраста; местами они достигают значительной 
мощности (до 10-12 км в осевой части Иредкопетдагского прогиба), в других 
районах сильно редуцированы или вовсе отсутствуют (Туаркыр, Нуратау, Зирабу- 
лак-Зиэтдинские горы). Чаще, однако, мощность мезозойско-кайнозойского оса
дочного чехла колеблется от 1 -2  до 4 -6  км. По глубине залегания палеозойского 
складчатого фундамента здесь могут быть выделены многочисленные выступы и 
впадины, группирующиеся в субширотные системы прогибов (Южно-Устюртская 
и Южно-Туркменская системы) и поднятий (Туаркыр-Нуратинская система).

Платформенный чехол рассматриваемой территории рассечен разломами, фик
сируемыми по геофизическим, геоморфологическим и, в меньшей степени, гео
логическим данным [Амурский, 1976; Семенцов и др., 1969]. В западной части 
эти разломы, как правило, имеют северо-западную ориентировку (Туаркырская, 
Карашорская, Оюклы-Тедженская группы разломов), в центральной -  субширот
ную (Репетек-Чешминская, Бадхыз-Карабильская и более мелкие разломные зо
ны) или субмеридиональную (Серахс-Питнякская, Мургаб-Байрамалинская зоны 
разломов), в восточной — снова северо-западную! (Амударьинекий, Багаджинский, 
Западно-Бухарский) или субширотную (Карабильский, Сундуклинский, Восточно- 
Бухарский). По смещению изогипс поверхности фундамента и других реперных 
горизонтов большинство швов северо-западного простирания предположительно 
диагностируется как правые сдвиги. Этому вполне соответствует характер кулисо
образного расположения локальных брахискладок, отмечаемых в Донгузсырт- 
Чешминском и Карашорском отрезках Карашор-Донгузсыртской зоны разломов. 
На субшцротном отрезке этого глубинного разлома отмечается линейное располо
жение локальных складок, внутренняя структура которых говорит о значительной 
роли меридионального сжатия (субширотные взбросы, выявляемые в ряде складок 
данными бурения и детальной сейсморазведки) [Мирхамидов, 1966]. В связи с 
этим позднеальпийская структура Карашор-Донгузсыртского глубинного разлома 
трактуется нами как сочетание субширотной структуры сжатия и северо-западных 
структур правого сдвига. Правосдвиговые деформации предполагаются вдоль 
Бухарской, Амударьинской и Туаркыр-Карабахтинской зон глубинных раз
ломов. ;

Южное ограничение Туранской плиты проводится нами вдоль двух разноориенти
рованных систем глубинных разломов -  Копетдаг-Балханской и Афгано-Балхаш
ской. Эти межрегиональные шовные системы определяют современную северную 
границу Альпийского орогенического пояса и V-образно сочленяются в районе 
Кушки. Их геоструктурное значение как границ первого порядка определилось 
лишь в новейшее время; вдоорогенные стадии альпийского цикла они играли вто



ростепенную роль конседиментационных зон сдвиговых деформаций, контроли
ровавших кулисообразное размещение и развитие эпиконтинентальных прогибов 
на южной окраине Евразиатского континента [Расцветаев, 1972]. Интенсивное 
развитие позднеальпийских деформаций к югу от этих швов привело к резкому 
разделению южной окраины Евразии на орогеническую область и неотектоническую 
платформу.

Кушкинский выступ Туранской неотектонической плиты подразделяет Альпий
ский пояс Среднего Востока на два сегмента -  Туркмено-Иранский и Таджикско- 
Афганский. Весьма существенные морфологические и историко-геологические 
различия заставляют нас рассматривать эти сегменты раздельно. В Т у р к м е н о -  
И р а н с к о м  с е г м е н т е  выделяются Южно-Туркменская, Эльбурс-Нишапур- 
ская, Шахруд-Хорасанская и Среднеиранская геоструктурные области, разделен
ные Мешхедским, Джагатайским и Дорунейским глубинными швами.

Ю ж н о-Т у р к м е н с к а я  о б л а с т ь  включает Копетдагское и Кубадаг-Бал- 
ханское горноскладчатые сооружения, а также Южно-Каспийскую глубоководную 
впадину. В основании альпийского разреза Копетдага залегают красноцветные 
конгломераты и песчаники (пермо-триас?), перекрытые мощной триасовой вул
каногенно-обломочной толщей ( ’’выход Ахдарбанд” в ядре Пиревеш-Бадхызской 
актиклинали [Штеклин, 1979]). Отложения триаса интенсивно дислоцированы и 
резко несогласно перекрываются здесь лейасовыми (рэт-лейасовыми?) песчано-гли
нистыми породами, широко развитыми в долине р. Кешефруд и на южном склоне 
хр. Муздеран (древнекиммерийская складчатость). Верхнеюрские, а частично и 
среднеюрские отложения представлены массивными и тонкослоистыми известня
ками, иногда с пачками песчаников и ангидритов; в советском Копетдаге верхне
юрские отложения согласно перекрываются относительно мощной толщей известня
ков, известковистых песчаников и мергелей валанжина - баррема. Однако юноким
мерийские движения отчетливо проявляются на юго-востоке Копетдага, где, по 
данным В.П. Мирошниченко [1947], неокомские отложения прибрежного или 
континентального типа ложатся с угловым несогласием на тонкослоистые известня
ки, содержащие фауну келловея; еще далее к востоку, в пределах Бадхыз-Кара- 
бильского ’’подземного моста” маломощные отложения неокома с резким размы
вом залегают прямо на сланцеватых глинах верхнего триаса. Аптские, альбские и 
сеноманские отложения представлены на Копетдаге мощной относительно однооб
разной толщей обломочных пород (глауконитовые песчаники, алевролиты и глины), 
разделенной предпозднеальбским внутриформационным размывом, глубина кото
рого возрастает к юго-востоку. В Южном Копетдаге обломочная толща ’’среднего 
мела” сменяется маломощными песчано-карбонатными осадками, несогласно 
ложащимися на подстилающие породы. Beрхнемеловые образования представлены 
известково-мергельными породами, мощностью до 2,5 км; в северо-западной 
части Копетдага это почти непрерывная толща с незначительными размывами в 
нижней (турон-коньякской) части. На юго-востоке проявляется значительный 
внутри се нонский размыв, в результате которого верхнесенонские отложения приоб
ретают существенно иную литологическую характеристику, а в зарубежной части 
Копетдага резко несогласно перекрывают подстилающие отложения вплоть до 
нижнего баррема [Калугин, 1977]. Отголоски ларамийских движений ощущаются 
в течение всего палеоцена, сказываясь как на характере осадков (преобладают 
прибрежные и континентальные фации), так и на обилии размывов. Эоценовые 
отложения представлены глинистой толщей; в среднем эоцене преобладают мерге
листые разности, а в верхнем уже проявляются типично молассоидные черты: 
высокая изменчивость мощностей, появление красноцветных пород и линз грубо
обломочного материала и угловые несогласия внутри толщи, что позволяет отно
сить ее к образованиям орогенного этапа. В восточной части Копетдага (Бадхыз) к 
верхнему эоцену относятся проявления андезито-базальтового вулканизма. Начи
ная с олигоцена молассог.ые отложения формируются повсеместно, хотя массовое 
появление конгломератов в копетдагском разрезе отмечается лишь со среднего -  
позднего миоцена. Суммарная мощность моласс не превышает 2-2,5 км; в горной 
области в это время формируются уступы денудационного рельефа.



В современной структуре Копетдага выделяются три гео структурные зоны. 
Осевая часть складчатого сооружения (Главный, или Южно-Копетдагский, антикли- 
норий) образована системой из 4—6 протяженных складчатых цепей в несколько 
сотен километров длиной и до 5 -10  км- амплитудой, сложенных меловыми и 
юрскими отложениями и дугообразно выгнутыми на север. Наиболее приподнятая 
часть антиклинория расположена на востоке, где наблюдается и наиболее напряжен
ная складчатая структура с обширными системами продольных надвигов и диаго
нальных правых сдвигов северо-западного простирания. В западном направлении 
складчатые цепи Главного антиклинория погружаются и несколько выполаживают- 
ся, а осложняющие их пологие надвиги исчезают или заменяются крутыми взброса
ми. В западной части эти складки нарушены системой диагональных левых сдвигов 
северо-восточного простирания.

Западная часть Копетдага, сложенная на поверхности в основном третичными 
породами, выделяется обычно под названием Западно-Копетдагской депрессии. 
Здесь наблюдаются наиболее глубокое для всего региона погружение поверхности 
домезозойского фундамента (по геофизическим данным, глубина его достигает 
здесь 16-20 км) и максимальная мощность палеогеновых, меловых (а возможно, 
и юрских) отложений. Граница с Копетдагским антиклинорием проходит по Шарло- 
ук-Ходжакалинской флексурно-сдвиговой зоне, западнее которой антиклинальные 
цепи резко погружаются и распадаются на цепочки брахискладок, разделенных 
обширными и, как правило, плоскодонными синклинальными депрессиями. Верх
ние этажи последних иногда интенсивно дислоцированы, причем существенную 
роль в этих дислокациях играют явления глиняного диапиризма.

Юго-западная часть Копетдагского складчатого сооружения перекрыта полого- 
залегающими плиоценовыми отложениями Западно-Туркменской впадины, под 
чехлом которых складки Западного Копетдага обнаружены буровыми и геофизи
ческими исследованиями. Это так называемая Аладаг-Мессерианская погребенная 
зона; доцлиоценовые структуры здесь приобретают юго-западное (до субмеридио
нального) простирание, большую роль играют левосдвиговые деформации. Аладаг- 
Рустамкалинская система левосдвиговых деформаций отделяет погребенную часть 
Копетдагского складчатого сооружения от Южно-Каспийской неотектонической 
впадины, резко отличающейся по характеру альпийской деформации и истории.

Зона краевых дислокаций Копетдага (Северо-Копетдагская зона) расположена 
вдоль дизъюнктивной системы Копетдаг-Балханского глубинного шва и имеет 
запад-северо-западное простирание. Ее структура определяется системой взбросо
сдвиговых швов запад-северо-западного простирания, сопровождающихся сложным 
комплексом подчиненных им складчатых и дизъюнктивных нарушений и отделяю
щих область новейшего поднятия (Передовая зона) от области новейших опуска
ний (Предгорная зона). Ведущий структурный рисунок краевой части Копетдага — 
диагональное сочетание субширотных структур сжатия и северо-западных структур 
правого сдвига; широко развиты также и вторичные структуры диагонального 
сжатия (леводиагональные — северо-восточного, праводиагональные — северо- 
западного простирания), связанные со сдвиговыми деформациями в краевой зоне. 
Сдвиговая составляющая главных швов не поддается точному количественному 
определению; диагональные отрезки Глайного разрыва сопровождаются обычно 
системами правых сдвигов, уходящих вглубь складчатого сооружения и смещаю
щих оси складок на 1—6 км. Анализ мощностей меловых и палеогеновых отложе
ний по обе стороны от зоны Копетдаг-Балханского шва позволяет предположить, 
что он начал функционировать как зона правосдвиговых деформаций не позд
нее середины мела, однако складчатые дислокации в этой зоне достоверно фиксиру
ются лишь с начала миоцена.

В зоне краевых складок Копетдага наряду с правосдвиговыми широко развиты 
и надвиговые перемещения; пологий (до 30-45°) наклон сместителя выявляется 
бурением в ряде участков Главного разрыва. Известны здесь и покровы с амплиту
дой перемещения не менее 7-10 км (Пароундаг, Коу, Келята). С субгоризонталь
ным срывом по поверхности фундамента сейсмологи связывают возникновение 
Ашхабадского землетрясения 1948 г.



В северо-западной части Копетдага под прямым углом к системе складок и 
разрывов краевой зоны причленяются леводиагональные (северо-восточного про
стирания) складки северной части Зацадно-Копетдагской депрессии и Бал хан- 
Данатинского поднятия; структуры эти связаны с частичным затуханием сдвиговой 
амплитуды Копетдагского разлома на пересечении с северным бортом Южно-Турк
менской впадины.

Кубадаг-Балханское поднятие расположено на непосредственном продолжении 
зоны краевых дислокаций Копетдага и имеет много общего с ее структурой. Опре
деляющую роль в современной структуре поднятия также играют правосдвиговые 
швы северо-западного простирания (Джебельский сбросо-сдвиг и Северо-Балхан
ская взбросо-сдвиговая зона), сочетающиеся с субширотными взбросо-надвиговы- 
ми структурами (Красноводский и Дарджинский взбросы). В последнее время 
здесь обнаружены крупные (амплитудой не менее 10—15 км) субгоризонтальные 
перекрытия юрских пород палеозойскими (Карайманский покров — Н.Р. Абрамов). 
Сдвиговые деформации определяют и характерный фестончатый контур асиммет
ричной Болыпебалханской складки. Далее к северо-западу Копетдаг-Балханская 
шовная зона прослеживается по геофизическим данным под водами Центрального 
Каспия на Северный Кавказ (’’Каспийский шов” , по А.А. Борисову).

Геологический разрез Балхан-Кубадагского района весьма сходен с разрезом 
южных частей Копетдага. Мощные (свыше 5 км) песчано-глинистые отложения 
доггера и, по-видимому, лейаса согласно перекрываются здесь карбонатной толщей 
верхней юры, отделенной от неокома поверхностью крупного регионального раз
мыва и углового несогласия (новокиммерийские движения). Выше преимуще
ственно карбонатного неокома следует терригенная ’’глауконитовая” толща апта, 
альба и сеномана уменьшенной, по сравнению с советским Копетдагом, мощности; 
из вышележащих образований верхнего мела широко распространены лишь верхне- 
сенонские, залегающие на подстилающих образованиях с глубоким размывом 
(ларамийские движения). Глинистые образования палеогена умеренной мощности 
содержат бентониты, приблизительно синхронные вулканогенным толщам Юго- 
Восточного Копетдага (Бадхыз). Молассовые отложения (как и в Бадхызе) 
также относительно маломощны и представлены главным образом средними и верх
ними молассами. В целом разрезы Кубадаг-Балханского района, как и Южного 
Копетдага, соответствуют краевым частям единого крупного седиментационного 
бассейна, развивавшегося в пределах как альпийской, так и в неальпийской частей 
Южной Туркмении на протяжении юры, мела и кайнозоя (Южно-Туркменская впа
дина, по Д.А. Туголесову [1965]). Фундамент этой впадины обнажен в изолирован
ных выходах на Кубадаге, в аллохтоне Карайманского покрова, в ядре Туаркыр- 
ской антиклинали и вскрыт большим количеством скважин в смежных областях. 
Он сложен гранитоидами, амфиболитами, габброидами, основными вулканитами, 
реже гипербазитами, кислыми и средними эффузивами палеозойского возраста, 
несогласно перекрывающимися изменчивым по составу и мощности орогенным 
чехлом обломочно-вулканогенных отложений верхнего карбона, перми, нижнего 
и среднего (?) триаса (мощностью до 4 -8  к м ) , прорывающихся постгеосинкли- 
нальными дайками позднего палеозоя и раннего мезозоя.

Южно-Каспийская впадина — глубочайшая неотектоническая депрессия рас
сматриваемой области; погружение ее осевых частей в позднекайнозойское время 
достигало, эероятно, 7—10 км. Мезозойские отложения имеют, однако, сокращен
ную по сравнению с Копетдагом мощность, а гранитно-метаморфический слой 
местами выклинивается; поверхность М под впадиной приподнята до 30—35 км. 
Дислоцированность пород в целом слабая и приурочена главным образом к окраи
нам впадины. Система пологих субмеридиональных складок Окарем-Чикишляр- 
ской зоны отделяет осевую часть впадины от одноименной ступени. Д.А. Туголе- 
сов считает, эти складки типично ’’надсбросовыми” образованиями; однако, как 
справедливо отметил М.Л. Копп [1979], существенную роль в их строении играют 
деформации субширотного сжатия и левого сдвига. Более четко выраженная систе
ма кулисных брахискладок отделяет от осевой части впадины ее северную (Кель- 
керскую) прибортовую ступень; это широко известная Прибалханская зона, в



строении которой решающую роль играют деформации субмеридионального сжатия 
и правого сдвига. Последние выражены кулисообразным расположением брахискла- 
док внутри линейной зоны, а также морфологией самих складок и нарушающих 
их разрывов. Прибалханская зона правых взбросо-сдвиговых деформаций продол
жается в виде системы кулисных складок как на восток, в пределы Копетдага 
(Исак-Бакчинская зона), так и на запад (зона Апшеронского порога). В южной 
части впадины обособляется гипотетическая структура Предэльбурсского предгор
ного прогиба (Е.Е. Милановский); южный борт его обнажается в прибрежных 
провинциях Северного Ирана Мазандаран и Горган.

Э л ь б у р с-Н и ш а п у р с к а я  о б л а с т ь  охватывает горно-складчатые соору
жения Восточного Эльбурса, Аладага и Биналуда и является стержневым поднятием 
рассматриваемого сегмента Альпийского пояса. Это дугообразная система средне- 
и высокогорных хребтов, сложенных в основном карбонатными породами юры и 
мела, залегающими с резким размывом и несогласием на субплатформенных отло
жениях средне го-верхнего палеозоя, нижнего (и среднего?) триаса, представлен
ных красноцветными песчаниками и шельфовыми известняками незначительной 
мощности. В основании альпийского чехла залегают, также обычно с резким несо
гласием на подстилающих отложениях, терригенные (часто угле- и флороносные) 
толщи нижнеюрского и норийско-рэтского возраста. В ядрах основных поднятий 
часто обнажаются магматические и метаморфические породы байкальского фунда
мента с возрастом гранитизации 600-1000 млн. лет (наиболее крупные их выхо
ды — Горганский и Мешхедский массивы), местами перекрываемые соленосно
доломитовой толщей нижнего палеозоя и ’’инфракембрия” [Штеклин, 1979].

Несмотря на незначительную в целом мощность и преимущественно шельфовый 
(парагеосинклинальный) характер альпийского чехла, все исследователи отмечают 
весьма значительную их дислоцированность, намного превышающую дислоцирован- 
ность одновозрастных толщ Копетдага. П.И. Калугин [1977] описывает здесь 
крутые, нередко опрокинутые и надвинутые на. север крупные антиклинальные 
складки, часто осложненные интенсивной складчатостью второго порядка с разви
тием веерообразных, опрокинутых и лежачих альпинотипных складок. Отмечаются 
также более интенсивное проявление дизъюнктивной тектоники и, в частности, 
широкое распространение надвиговых дислокаций с развитием чешуй, шарьяжей и 
лежачих складок. Надвиги широко развиты и в макроструктуре этой зоны. Иссле
дователи Эльбурса [Трескинский, 1946; Штеклин, 1979] описывают крупную 
надвиговую ’’гиперболу” вдоль которой его палеозойское ядро полого надвинуто 
на глубокий прогиб южного крыла; серия более крутых в збросо-надвигов ослож
няет северное крыло Эльбурса, надвинутое на предгорные складки Горгана и Мазан- 
дарана. Надвиги отмечаются и восточнее вдоль крыльев антиклинальных хребтов 
Кухруд, Солук, Западный и Восточный Биналуд. По описаниям П.И. Калугина 
можно предположить наличие шарьяжей в районе Буджнурда, в вершинной части 
Аладаг-Биналудской складчатой дуги.

Вместе с тем здесь широко развиты и сдвиговые деформации. Они проявлены 
в кулисном расположении большинства складок внутри Эльбурс-Нишапурской 
дуги, образующих сложно построенную гирлянду с различным характером кулис- 
ности в западной и восточной ее частях. Здесь развиты также многочисленные диаго
нальные сколовые разрывы, нередко смещающие геологические границы или 
структуры на несколько километров. Примерами таких сдвигов являются серия 
диагональных швов, ступенчато смещающих вправо ядро Биналудской антиклинали 
в районе г. Мешхеда (см. рис. 2), и более мелкие левые сдвиги в районе Шахруда 
и Мульгазарского хребта. В целом Восточный Эльбурс — это область региональ
ного развития левосдвиговых деформаций, а Аладаг-Биналудская система -  пра
восдвиговых. Многие зоны концентрации лево- и правосдвиговых деформаций, 
выделяемые здесь по конкретным особенностям структуры, протягиваются на 
север в пределы Копетдага, где они часто имеют более отчетливое дизъюнктивное 
выражение (Нохур-Нишапурская, Гермаб-Ширванская, Ашхабад-Мешхсдская, Ар- 
тык-Резванрудская правосдвиговые и Эльбурс-Каракалинская левосдвиговые 
зоны).



Аладаг-Биналудская складчатая система отделяется от Копетдагской Атрек- 
Кешефрудской депрессией - узкой прерывистой цепочкой наложенных межгорных 
впадин; наибольшая из них -  Куча но-Мешхедская, в цоколе которой можно пред
полагать существование крупного глубинного разлома, разделяющего блоки с раз
личной палеозойской структурой и историей развития. Наличие такого шва предпо
лагается из противопоставления субплатформенного палеозоя Аладага, Биналуда и 
Центрального Ирана геосинклинальным комплексам более северных областей и 
подтверждается выходом пород офиолитовой ассоциации к западу от г. Мешхеда. 
Это так называемый комплекс Вирани — амфиболиты, кварциты, габброиды, 
кремнистые сланцы и яшмовидные породы с включениями тел гипербазитов и зме
евиков [Alavi, 1979]. Комплекс Вирани прорван Мешхедскими гра но диоритами 
с изотопным возрастом 120-146 млн. лет [Alberti, Moazez, 1974] и запечатан 
базальными конгломератами юры. Возможно, Мешхедский погребенный (палео
зойский?) шов протягивается далеко на запад, соединяясь с аналогичным выходом 
офиолитов в районе г. Решт [Stocklin, 1977].

К югу от Эльбурс-Нишапурской зоны резко меняется характер альпийской 
структуры и формационный облик мезозойско-кайнозойских пород. Геоморфоло
гически южная часть рассматриваемой области относится к Иранскому Средне
горью, большая часть которого перекрыта мощными (до 5 -6  км) соленосными 
молассами позднеальпийского орогенического комплекса. Северная (Дамган- 
Нишапурская) цепочка молассовых впадин отделяет Эльбурс-Нишапурское соору
жение от Ш а х р у д-Х о р а с а н с к о й  с к л а д ч а т о й  о б л а с т и ,  в пределах 
которой широко развиты вулканогенно-осадочные породы мела и палеогена. Наи
более мощной из них (до 3—4 км) является толща средне-верхнеэоценовых лав и 
туфов, андезитов, андезито-базальтов, порфиритов, дацитов и липаритов, а также 
агломератов и различных туффитов, переслаивающихся с линзами нуммулитовых 
известняков, гипсоносных пород и сланцев [Милановский, Короновский, 1973]. 
Существенную роль в разрезе Шахруд-Хорасанской области играют ’’глоботрунка- 
новые известняки” верхнего мела, нередко содержащие кремневые стяжения 
[Книппер, 1975]. Южнее среди этих известняков отмечаются пачки радиоляритов. 
В мeлyvlг палеоцене известны также мелководные песчанистые известняки и туфо
генные песчаники. Доломитовое основание сложено метаморфическими породами 
байкальского фундамента и перекрывающими их маломощными карбонатно-тер- 
ригенными осадками эпибайкальского платформенного чехла [Tectonic.. . ,  1973]. 
Характернейшей чертой геологии Шахруд-Хорасанской области и в особенности 
Сабзеварской 'зоны является широкое присутствие пород офиолитовой ассоциации, 
развитых в хребтах Джагатай, Кухе-Миш, Кухе-Сорх и в ряде мест к северу от 
Дорунейской депрессии. По описанию АЛ. Книппера [1975], офиолитовые образо
вания этого района представлены типичным серпентинитовым меланжем (блоки 
и линзы известняков, яшм, реже диабазов и габброидов в цементе из сильно рас- 
сланцованных серпентинитов), слагающим крупные широтновытянутые протрузии 
среди верхнемеловых и палеоценовых пород. Наиболее крупные выходы серпенти- 
нитового меланжа образуют две протяженные полосы, обрамляющие Сабзевар- 
скую складчатую зону с севера (Джагатайская офиолитовая зона) и юга (Северо- 
Дорунейская зона); вслед за В.Е. Хайном с соавторами [1973], мы связываем 
эти зоны с глубинными швами надвигового типа.

Южнее Дорунейского шва расположена серия субмеридиональных складчатых 
зон различного типа и возраста, относящихся к восточной части Среднеиранской 
складчатой области. Блоки с малой мощностью и слабой дислоцированностью эпи- 
байкальского чехла-(Лутский, Поште-Бодамский и Тебесский) чередуются здесь с 
зонами интенсивной киммерийской и ларамийской складчатости, заполненными 
мощными толщами триасового (шовная зона хр. Шотори), юрского (Керманский и 
Найбендский прогибы) имелового (Йездскийпрогиб) возраста [Хайн и др , 1973]. 
Особняком стоит Восточно-Иранская складчатая система, обрамляющая Лутский 
блок с востока и характеризующаяся интенсивной позднеальпийской складчатостью 
субмеридионального простирания. Здесь отмечается широкое развитие флишсвых 
и вулканогенных толщ верхнего мела и палеогена, сочетающихся с пластинами и



блоками офиолитов и "цветного меланжа" [Копп, 1974]. Осложняющие эту зону 
меридиональные швы, как правило, имеют существенную правосдвиговую состав
ляющую (Горийский, Омарский, Сейстанские и другие разрывы -  Копп [1974]); 
Эти разрывы, а часто и всю Восточно-Иранскую зону в целом, многие считают зве
ном трансконтинентального линеамента, рассекающего Туранскую плиту и Альпий
ский пояс на Туркмено-Иранский и Таджикско-Афганский сегменты. Этот линеа- 
мент именуется обычно У рало-Оманским [Хайн и др., 1973; Амурский, 1976], или 
Сейстанским [Трескинский, 1946], или Харирудским [Stocklin, 1979].

Характеризуя позднеальпийский структурный рисунок Туркмено-Иранского 
сектора в целом, отметим дугообразное строение Шахруд-Хорасанской, Эльбурс- 
Нишапурской и Южно-Копетдагской складчатых систем и обрамляющих их разры
вов; в центральной части этих дуг, по-видимому, наиболее ярко проявлены надви- 
говые дислокации, что фиксируется в широком развитии здесь офиолитовых 
покровов, параллелизме большинства разрывов и складок .и общем скучивании 
складчатых структур. Юго-западные крылья Туркмено-Иранской складчатой дуги 
несут многочисленные признаки левосдвиговой деформации в виде как складчато
разрывных зон сдвиговых деформаций (см. рис. 2, зоны 55-62), так и левосдвиго
вых перемещений по современным швам (Шахрудский и Дорунейский активные 
сдвиги,по Г.Уэлману [Wellman, 1965]) .Юго-восточное крыло Туркмено-Иранского 
синтаксиса несет еще более значительные следы правосдвиговой деформации; систе
ма развитых здесь сдвиговых разрывов и зон деформаций слагает обширную прямо
линейную полосу северо-западного простирания, далеко уходящую как на север, 
так и на юг. Эта Туаркир-Немексарская правосдвиговая система сопрягается с сим
метричной ей Эльбурс-Кзылординской межрегиональной левосдвиговой системой 
в Арчман-Буджнурдском районе Копетдага, где расположена центральная часть 
Туркмено-Иранского синтаксиса. На этот меридионально-симметричный перисто-ду
гообразный структурный рисунок внешних частей Альпийского пояса косо накла
дывается еще одна межрегиональная система взбросо-сдвиговых дислокаций -  
Южно-Туркменская шовная система запад-северо-западного простирания, опреде
лившая преимущественное развитие правых сдвигов в краевой части Туркмено- 
Иранского сегмента Альпийского пояса (см. рис. 2, зоны 1—13) и общий Х-обраэ- 
ный структурный рисунок этого сегмента [Расцветаев, 1973].

Т а д ж и к с к  о-А ф г а н с к и й  с е г м е н т  Альпийского пояса подразделяется 
на три крупные геоструктурные единицы: складчатые сооружения Южного Тянь- 
Шаня, складчатая область Памира, Центрального, Срединного и Северного Афганис
тана и разделяющая их Афгано-Таджикская депрессия. Ороген Ю ж н о г о  Т я н ь -  
Ш а н я  сложен мощными эв- и миогеосинклинальными осадочно-вулканогенными 
толщами нижнего и среднего палеозоя, прорванными многочисленными интрузиями 
герцинских гранитоидов. По различиям в составе и мощности палеозойских отложе
ний здесь выделяется ряд структурно-фациальных зон (Туркестано-Алайская, За- 
рафшанская, Северо-Гиссарская, Южно-Гиссарская), альпийская история которых 
вряд ли была существенно различной. Предполагается', что в течение юры, мела и па
леогена эта территория была областью преимущественной денудации, а с конца эоце
на подверглась исключительно мощным орогеническим движениям, существенно 
переработавшим герцинскую структуру палеозойских толщ. Позднеальпийские 
орогенические движения привели к общему воздыманию всего Южного Тянь-Шаня 
в виде единого крупного субширотного антиклинория, к широкому проявлению 
продольных взбросо-надвиговых дизъюнктивов на его крыльях, к конседимента- 
ционному развитию частных молассовых впадин в прогибах-синклиналях и серий 
денудационных поверхностей выравнивания на поднятиях-антиклиналях.

Условно, по орогеническому признаку, к складчатой системе Южного Тянь-Шаня 
обычно относят антиклинорий Юго-Западного Гиссара — позднеальпийскую систему 
складок северо-восточного простирания, отделенную от основных структур Южного 
Тянь-Шаня Южно-Гиссарской флексурно-разрывной системой. По характеру слагаю
щих их отложений (мезозойско-кайнозойские породы общей мощностью до 4 -  
5 км ), морфологии структур, их общей ориентировке и положению эти складки 
похожи на антиклинальные структуры Афгано-Таджикской впадины и часто описы



ваются как один из ее антиклинориев. Кулисно расположенные складки этого анти- 
клинория образуют левосдвиговую зону деформаций, обрамленную с северо-запада 
и юго-востока флексурно-разрывными швами. Исследователи издавна отмечали 
большую роль альпийских разломов в структуре Юго-Западного Гиссара. В.М. Цейс- 
пер [1965] выделяет здесь четыре основные системы региональных разрывов. 
Как выяснилось в последние годы, эти разрывы образуют друг с другом и с основ
ными складками региона единый парагенезис структур северо-западного танген
циального сжатия. В него входят продольные к складкам взбросы (Кугитангский, 
Байсунский и др.) и надвиги (Адамташский, Пачкамарский и др.) северо-восточ
ного простирания: поперечные к ним сбросы северо-западной ориентировки (Узун- 
кудукская зона, восточная часть); диагональные к складкам сколы субширотного 
(Байсунская, Северо-Гиссарская, Западно-Узункудукская и другие правосдвиговые 
зоны) и субмеридионального простирания (Западно-Кугитангская зона левосдви
говых разрывов). Все это позволяет рассматривать антиклинорий Юго-Западного 
Гиссара как леводиагональную систему горизонтального сжатия и связывать ее 
образование с более крупными диагональными структурами -  в частности, с Афга
но-Балхашской межрегиональной системой дислокаций.

Афгано-Таджикская депрессия — впадина домезозойского (среднепалеозойско
го?) основания, структура которой оформилась в ее современной конфигурации 
только в результате новейшего орогенеза. Мощный (до 7—10 км) мезозойско- 
кайнозойский чехол впадины нарушен системой складок и разломов значительной 
амплитуды и степени сжатия. Энергичные орогенические движения новейшего вре
мени запечатлены и в мощных складчатых молассах, составляющих почти половину 
мощности всего альпийского чехла. Детальное изучение фаций и мощностей дооро- 
генных образований (С.А. Захаров, Ю.Н. Андреев, В.С. Коробка, В.С. Лучников, 
Ю.С. Юртаев и др.) свидетельствует о проявлении в юрское и меловое время слабой 
субширотной конседиментационной складчатости и о своеобразном парагеосинкли- 
нальном тектоническом режиме территории в мезозое и палеогене, с формирова
нием здесь лагунных, мелководных или континентальных осадков умеренной мощ
ности. С конца позднего мела и в палеогене начинают проявляться северо-восточные 
и субмеридиональные простирания структурно-фациальных зон; эти простирания 
оказались решающими на орогенном этапе развития депрессии, когда сформирова
лись обширные молассовые прогибы (Сурхандарьинский, Яванский и Яхсуйский) 
и разделяющие их сложно построенные антиклинории (Вахшский и Кафирниган- 
ский) северо-восточного и субмеридионального простирания.

В результате позднеальпийских тектонических движений парагеосинклинальный 
и молассовый альпийские комплексы Таджикской депрессии были интенсивно 
дислоцированы; на большей части депрессии они собраны в гребневидные, короб
чатые или чешуйчатые складки с амплитудой перемещения пород в крыльях до 
3 -5  км и более, а также рассечены многочисленными продольными и секущими 
разрывами взбросо-надвигового и взбросо-сдвигового характера. Как показали 
буровые исследования последних лет, многие из этих разрывов резко выполажи- 
ваются с глубиной и оказываются чрезвычайно пологими шарьяжами с амплитудой 
горизонтального перемещения от 5 -7  до 15—20 км. Таковы сорванные складки 
Боян-Гора и Адамташ на крыльях Юго-Западного Гиссара, Северный Бабатаг в Ка- 
фирниганском антиклинории. Значительная амплитуда горизонтального перемеще
ния установлена или предполагается вдоль пологих надвигов Хозретишо, Сурх-ку, 
Кара-Тау, Джетым-Тау, Арук-Тау, Ходжаказиан, Кызимчек и в ряде других струк
тур [Беккер, 1969]. Большинство этих разрывов ’’гаснет" в гаурдакской солевой 
толще и не затрагивает отложений подсолевого комплекса.

В последние годы выяснилась еще одна интересная особенность строения альпий
ского чехла Афгано-Таджикской впадины -  наличие диагонально-сдвиговых зон 
как внутри, так и по окраинам ее. Наиболее отчетливая сопряженная пара таких 
диагональных сдвигов отделяет Баянгоринскую и Кагнысайскую складки от смеж
ных структур Ширабад-Келифской антиклинальной зоны на западном крыле Сур- 
хандарьинской впадины; данные бурения и магнитометрии позволяют предполо
жить, что это аллохтонные сдвиги, ограничивающие выдвинутую на юго-восток



крупную шарьяжную пластину и не смещающие более глубоких горизонтов аль
пийского этажа. Однако оба эти разрыва расположены-над крупными системами 
дислокаций, выявляемых геолого-геофизическими методами в глубинной струк
туре складчатого основания. Видимо, наличие этих глубинных диагонально-попе
речных зон определило локализацию и тип смещения альпийских дизъюнктивов. 
Такого же рода ''отраженный'' характер имеют, по-видимому, и многие другие диа
гональные сдвиги, выявленные или предполагаемые в более внутренних частях Аф
гано-Таджикской депрессии различными авторами: левые сдвиги -  Даганакиик- 
ский, Ялгызакский и др.; правые — Бешкентский, Гулизицдан-Сарсарякский, Ну- 
рекский и др. [Лозиев, 1975; Беккер, 1969]. В местах сочленения диагональных 
и продольных швов образуются местами весьма сложные тектонические узлы -  
Туткаульский, Гулизинданский, Северо-Каратауский и др.

Сдвиговые дислокации фиксируются и вдоль шовных зон, обрамляющих Афга
но-Таджикскую депрессию. Дарвазский разлом и сопровождающая его Оби-Ниоус- 
кая шовная зона (или зона хр. Хозретишо) наряду с взбросо-надвиговой имеют 
весьма существенную левосдвиговую составляющую [Захаров, 1969; Никонов, 
1977; и др ] ; Лянгар-Гузарская флексурно-разрывная зона, принимаемая обычно 
за западное ограничение Афгано-Таджикской депрессии и Памиро-Тянь-Шаньского 
орогена в целом, также имеет черты как надвиговой, так и левосдвиговой системы 
дислокаций. Северное ограничение депрессии проходит по Южно-Гиссарской шов
ной зоне, состоящей из двух крупных швов: собственно Южно-Гиссарского и 
Иляк-Ханакинского, отделяющего меридиональные структуры депрессии от субши
ротного Душанбинского прогиба. Вдоль обоих этих швов предполагаются как 
взбросовые, так и правосдвиговые деформации (С.А. Захаров); правосдвиговые 
смещения, возможно, развиты и вдоль западного продолжения Южно-Гиссарской 
шовной зоны -  Северо-Байсунского шва и Бухарского разлома [Терехов, Лунин, 
1966]. Вдоль южного ограничения депрессии -  Альбурз-Мормульской шовнрй 
зоны -  можно предполагать левосдвиговые смещения, о чем как будто бы сви
детельствуют кулисные сочленения с этой зоной систем складок южного окончания 
Кафирниганского антиклинория [Браташ и др., 1970]. Все вышесказанное свиде
тельствует, видимо, о том, что формирование позднеальпийской структуры Афга
но-Таджикской депрессии происходило в условиях субширотного горизонтального 
сжатия, приводящего к скалыванию и неравномерному перемещению масс в суб
широтном направлении.

Северо-Афганская ступень представляет собой приподнятый блок фундамента, 
покрытый относительно маломощным и полого залегающим чехлом мезозоя и па
леогена. В северо-восточной части этого блока прослеживаются юго-восточные про
должения складчатых цепей Афгано-Таджикской депрессии; восточное ограничение 
его проходит по сложно построенной шовной зоне [Браташ и др., 1970]. В западном 
направлении Северо-Афганский блок полого погружается и западнее Шибаргана 
сопрягается с восточной частью Мургабской впадины Туранской плиты.

Бандитуркестанское складчатое сооружение -  система субширотно вытянутых 
складок и разрывов с выходами высоко приподнятого складчатого триаса в ядрах 
антиклиналей; с севера оно ограничено Мирзавалангской (Северо-Гиндукушской, 
Предбандитуркестанской) шовной зоной, сочленяющейся на востоке с разломами 
осевой части Гиндукушского антиклинория; в южных отрогах хр. Банди-Туркестан 
выделяется так называемая Предпаропамизская ступень, выполненная мощными 
терригенными толщами юры, мела и палеогена (по В.Е. Хайну с соавторами [ 1973], 
это передовой прогиб киммерийского возраста). На северо-западном погружении 
Банди-Туркестанской зоны выделяется Меймене-Кушкинская зона сдвиговых де
формаций -  система кулисных складок субширотного простирания, погружаю
щихся в западном направлении и отделяющихся от осевых частей хребтов Банди- 
Туркестан и Мирза-Валанг системой флексурно-разрывных зон северо-восточного 
простирания. Поверхность фундамента погружается в пределах этой зоны от 0 до 
-2000 м [Браташ и др., 1970]; слагающие зону антиклинальные (Каракольская, 
Ходжакульская, Джикдарекская, Кушкинская и Банди-Гандаоская) и синклиналь
ные (Ортепинская, Апьморская, Калаиморская, Мурбетекская и Каларинская)



системы складок образуют в совокупности левокулисный ряд северо-восточного 
простирания. Вместе с аналогичными складками Юго-Западного Гиссара они состав
ляют южное звено Афгано-Балхашской системы левосдвиговых деформаций, 
развившееся в позднеальпийское время над зоной Западно-Тянь-Шаньского (Тис
са ро-Чимкентского) глубинного шва.

Паропамизский анти кл и норий состоит из системы субширотно ориентирован
ных хребтов (Сефид-Кох, Банди-Баба, Сиах-Кох и Кохи-Баба) и разделяющей их 
Герирудской шовной зоны. В строении этой сложной системы поднятий и депрес
сий участвуют метаморфические породы докембрия, квазиплатформенные, преи
мущественно карбонатные породы нижнего палеозоя и изменчивой мощности 
геосинклинальные образования герцинского цикла -  вулканогенно-осадочные и 
карбонатные толщи девона и раннего-среднего карбона, вулканогенно-обломочные 
молассоиды позднего карбона и перми. С перерывом ложатся на них вулканоген
но-осадочные образования триаса значительной мощности (до 5 км и более), сильно 
дислоцированные в раннеюрское время. Юрские и нижнемеловые отложения мало
мощны; верхний мел и палеоген ложатся с резким несогласием и смяты значительно 
слабее. Отличительной особенностью района является мощный палеогеновый вулка
низм (эоцен-олигоцен?) предо роге иного типа [Милановский, Короновский, 1973]. 
Третичные молассы широко представлены в узких грабенообразных впадинах вдоль 
р. Герируд. Триасовые и нижележащие отложения сложены в крутые складки и 
нарушены разломами. Огромную роль в структуре Паропамиза играют разрывные 
нарушения, среди которых выделяются три главнейших продольных шва; осевой -  
Главный Гиндукушский, или Герирудский правый взбросо-сдвиг, сопровождаю
щийся покровами вдоль южного крыла [Сборщиков и др., 1974]; Северо-Паропа- 
мизский (Бандибабанский), сочленяющийся через серию правых сдвигов с Джага- 
тайской надвиговой зоной Центрального Хорасана; Южный -  Бандибаянский 
(иногда также именуемый Герирудским, Гиндукушским или Паропамизским), 
по которому Среднеафганская зона Хаджигек сочленяется со структурами внутрен
них тектонических зон Центрального Афганистана. Среди последних назовем зоны: 
Фаррахрудскую (вулканогенно-осадочные триасово-юрские отложения с офиолита- 
ми, несогласно перекрытые мел-палеогеновыми миогеосинклинальными осадками 
умеренной мощности), Гильмендскую (киммерийское складчатое сооружение мио- 
геосинклинального типа), Аргандаб, Катаваз и Кабул. В северной части этих зон 
фиксируются останцы тектонических покровов, достигающие иногда значительных 
размеров; все это создает впечатление о крупном горизонтальном перекрытии 
структур Фаррахрудской и Гильмендской зон более северными складчатыми соору
жениями Паропамиза [Браташ, 1975; Карапетов и др., 1975].

Гиндукушский антиклинорий представляет собой непосредственное продолже
ние паропамизских структур к востоку. Здесь также существенную роль играют 
продольные (и нередко диагональные) дизъюнктивы, среди которых Главный Гин
дукушский разлом (здесь он приобретает северо-восточное простирание) и Ишка- 
мышская шовная зона наиболее значительны. Палеозойские и мезозойские породы 
Гиндукуша пронизаны многочисленными интрузиями киммерийского (наиболее 
крупный из них -  Гиндукушский, или Салангский синорогенный плутон), палеоге
нового и герцинского возраста. К северо-востоку гиндукушские структуры перехо
дят в структуры Северного Бадахшана, а еще далее -  Северного Памира [Архипов 
и др., 1970]. Эти структуры рассечены серией крупных тектонических швов (Уйба- 
лакский, Калайхумб-Сауксайский1 и др.) и надвинуты как на север (вдоль круп
нейшего Дарвазского, или Северо-Памирского разлома), так и на юг (вдоль Цент
рально-Памирского, или Дарваз-Танымасского разлома): по мнению некоторых 
исследователей, они находятся частично в аллохтонном залегании [Суворов, 1968; 
Руженцев, 1968]. Далее к востоку структуры Северного Памира заворачивают на 
юго-восток и продолжаются в структурах Кунь-луня [Алиев и др., 1977]. По 
линии Дарваз-Северо-Памирского разлома Внешняя зона Памира надвинута на

1 По данным В.Е. Ружснцева, И.И. Поспелова и А.К. Сухова [1977], Калайкумб-Сауксайская зо
на является реликтом палеозойской океанической структуры, замкнувшейся к середине перми.



Таджикскую депрессию и Памиро-Апайскую зону; на субмеридиональном отрезке 
Дарвазский разлом приобретает значительную левосдвиговую составляющую 
[Захаров, 1969]. Специальное исследование ориентировки остаточной намагничен
ности, проведенное В.С. Ьуртманом и Г.З. Гурарием [1973] в меловых отложениях 
вдоль фронта Северо-Памирской дуги, свидетельствует о вторичном ее характере. 
Послемеловой горизонтальный изгиб в западном крыле Памирской сигмоиды 
составил, по их данным, около 140°.

Центрально-Памирская зона существенно отличается от Северо-Памирской как 
по характеру геологических формаций, так и по структурным особенностям своего 
строения [Бархатов, 1971; Швольман, 1977]. На метаморфических сланцах архея 
и протерозоя в разных зонах Центрального Памира залегают маломощные субплат
форменные образования нижнего и среднего палеозоя, геосинклинальные образо
вания верхнего палеозоя и раннего мезозоя, маломощные геоантиклинальные фор
мации позднего мезозоя и палеогена; разрез кончается орогеническим молассовым 
комплексом значительной мощности (олигоцен-антропоген). По мнению В.Б. Хай
на с соавторами [Карапетов и др., 1975], этот разрез Центрального Памира весьма 
сходен с геологическим разрезом зоны Хаджигек в Центральном Афганистане1 . По 
распространению пород разного возраста здесь выделяется целый ряд антиклино- 
риев (Ванчский, Музкол-Рангкульский, Сарезско-Пшартский и ряд более мелких) 
и синклинориев (Язгулемский, Рушанский, Акбайтальский, Пшартский и д р ) , 
разделенных и осложненных крупными разрывными нарушениями взбросо-надви- 
гового или шарьяжного типа. Некоторые из этих структур находятся в аллохтонном 
залегании и представляют собой тектонические покровы (Танымасский, Язгулем
ский и Музкол ьск ий)2 3, перемещенные, по мнению С.В Руженцева [1968], от своих 
предполагаемых корней на 50 200 км . В пределах Центрального Памира широко 
развиты гранитоидные породы мезозойского и палеогенового возраста; они особен
но широко распространены в западной (бадахшанекой) части зоны до афганского 
Файзабада, южнее которого Центрально-Памирская зона полностью выклинивается 
в результате сближения обрамляющих ее сдвиго-надвиговых швов [Архипов и др., 
1970].

Большой интерес в палеотектоническом отношении представляют Ишибулак- 
ская и Рушанско-Пшартская шовные зоны, ограничивающие с севера и юга совре
менную структуру Центрального Памира. По данным С.С. Карапетова, И.И. Сонина 
и В.Ь. Хайна [1975], в пределах этих шовных зон устанавливается широкое разви
тие интенсивно дислоцированных основных вулканитов и кремнисто-сланцевых 
пород, принимаемых ими за океанические образования эвгеосинклинальных зон, 
большая часть которых погребена под надвиговыми пластинами смежных блоков 
континентальной коры. Ишибулакская зона, расположенная между Танымасской 
и Акбайтальской системами встречных надвигов, рассматривается этими авторами 
как фрагмент некогда обширной океанической области Палеотетиса, содержащий 
эвгеосинклинальные образования кембрия -  ордовика; в более западных частях 
Памира эти образования целиком погребены под Северо-Памирским и Центрально- 
Памирским континентальными блоками, соприкасающимися по Центрально-Памир
скому шву1. Еще далее к западу, в пределах Центрального Афганистана возмож
ными аналогами этой зоны считаются предположительно датируемые нижним палео
зоем сильно дислоцированные зеленокаменно измененные терригенно-вулканоген- 
ные толщи, включающие блоки более молодых пород и затертые между различ
ными швами зоны Главного Гиндукушского (Герирудского) разлома. Последний 
отделяет надвинутую к югу окраину Туранского континентального блока (ранне

1 В.А. Швольман [1977] сопоставляет Центрально-Памирскую зону с Фаррахрудской.
2 А.В. Лукьянов [1972], детально изучивший внутреннюю структуру некоторых из этих покро

вов, связывает их происхождение с вертикальным сжатием и горизонтальным расплющивани
ем верхних горизонтов земной коры.

3По данным Э.Я. Левена с соавторами [1975], в зоне Танымасского разлома сейчас сближены 
разрезы нижней перми, относившиеся к совершенно различным палеозоологическим провин
циям и отлагавшиеся за тысячи километров друг от друга.



киммерийские сооружения Паропамиза и Банди-Туркестана) от позднекиммерий
ских сооружений блока Хаджигек [Карапетов и др., 1975; Сборщиков и др., 1974].

Рушанско-Пшартская шовная зона также представляет собой реликт океаничес
кой структуры, но уже мезозойской. Здесь обнаруживаются линзовидные полосы 
сложно дислоцированных вулканогенно-кремнистых и песчано-сланцевых пород 
триасового и юрского возраста, заключенных между субпараллельными Рушанско- 
Северо-Пшартской и Штамско-Северо-Мургабской надвиговыми системами, разде
ляющими структуры Центрального и Южного Памира. Сложное покровно-чешуйча
тое строение этой зоны, основной состав и глубокое зеленока.менное изменение 
мезозойских вулканогенно-кремнистых пород и их сильная тектонизация (с вклю
чением глыб чужеродных пород смежных структурно-фациальных зон) позволили 
С.С. Карапетову, И.И. Сонину и В.Е. Хайну [1975] отнести эти породы к эвгеосин- 
клинальным образованиям и сопоставлять их с офиолитами зоны Фаррахруд Цент
рального Афганистана. По их представлениям, амплитуда вторичного сокращения 
Рушанско-Пшартской эвгеосинклинальной зоны не менее 300 км, что предполагает 
резкое тектоническое сближение зон Южного и Центрального Памира в послеюр- 
ское время. Время замыкания Фаррахрудского офиолитового прогиба в Афганиста
не фиксируется более точно как поздний баррем; к этому же времени относятся 
предполагаемые В.Е. Хаиным с соавторами тектоническое выжимание офиолитов 
из Рушанско-Фаррахрудского эвгеосинклинального прогиба и перемещение их на 
юг (в пределы зон Аргандаб, Кабул и Юго-Восточного Памира) в виде крупных 
сорванных покровов (Тарнакского, Кабульского и Аличурского, с предполагае
мыми амплитудами перемещения 400, 200 и 50 км соответственно [Карапетов и 
др., 1975]). Западное продолжение Рушанско-Фаррахрудской эвгеосинклинальной 
зоны можно усматривать в выходах мелового (?) офиолитового меланжа хребтов 
Джагатай и Кухе-Миш, а также в широком развитии мел-палеогеновых вулка
нитов Шахруд-Хорасанской зоны, расположенной между Джагатайской и Доруней- 
ской надвиговыми системами.

В последние годы Б.Р. Пашков и В.А. Швольман [1979] детально описали поздне
палеозойские и раннемезозойские толщи, развитые вдоль Северо-Мургабского шва, 
и пришли к выводу о развитии здесь континентальных окраин рифтогенного типа. 
На терригенно-карбонатных породах каменноугольно-нижнепермского возраста, 
представляющих собой образования мелководного шельфа северной окраины Гонд- 
ваны, залегает толща пикритовых базальтов и кремнисто-граувакковых пород, сви
детельствующих о заложении здесь в конце перми рифтогенной структуры с харак
терным для континентальных рифтов субщелочным базальтовым вулканизмом и 
батиальным характером седиментации. Анализируя различия триасовых и юрских 
толщ по обе стороны от Мургабской надвиговой системы, авторы цитированной 
работы на основании палеогеографических и палеофлористических реконструк
ций пришли к выводу о существовании здесь в триасе и юре обширного океаничес
кого бассейна, возникшего вследствие деструкции. С закрытием этой океанической 
структуры в начале мелового периода вся территория Памира вступила в континен
тальную стадию развития, а океанический Тетис продолжал существовать южнее, 
о чем свидетельствуют позднемеловые офиолитовые швы Кветты и зоны Инда.

На Южном Памире выделяются две структурно-фациальные зоны. Зона Юго- 
Восточного Памира (аналог зоны Гильменд Центрального Афганистана) сложена 
маломощным миогеосинклинальным комплексом верхнего палеозоя и раннего 
мезозоя, несогласно перекрытым парагеосинклинальным чехлом мел-палеогеновых 
отложений, дислоцированных в олигоцен-миоценовое время с образованием серии 
альпинотипных складок различного простирания и морфологии [Бархатов, 1971; 
Швольман, 1977]. Важной особенностью структурного рисунка Юго-Восточного 
Памира является наличие Истыкской и Ахсуйской сдвиговых зон (правые сдвиги 
с амплитудой смещения в несколько десятков километров [Пейве и др., 1964]). 
Эта Восточно-Памирская сдвиговая система в северо-западной своей части сочленя
ется с Рушанско-Пшартской надвиговой системой, а в юго-восточной (на террито
рии Китая) -  с более крупной Памиро-Каракорумской правосдвиговой системой 
[Пейве и др., 1964], обрамляющей с востока центральную, наиболее выдвинутую



на север часть Памиро-Гималайского синтаксиса. Юго-Западный Памир сложен 
древними (добайкальскими) метаморфическими породами, испытавшими много
кратную мигматизацию, и прорванными гранитоидными интрузиями мел-палеогено- 
вого возраста. Собранные в пологие субширотные складки, эти древние породы 
слагают северо-восточное окончание Памиро-Нуристанского кристаллического 
массива [Славин, 1976; Швольман, 1977]. По мнению ряда исследователей, мета
морфические породы Юго-Западного Памира шарьированы на мезозойские отложе
ния Центрального и Юго-Восточного Памира и, возможно, тектонически перекры
вают ряд структурно-фациальных зон, аналогичных зонам Аргандаб, Катаваз и 
Кабул в Центральном Афганистане [Карапетов и др., 1975].

Заканчивая беглую характеристику Памиро-Афганского сектора Альпийского 
орогенического пояса, отметим важнейшую роль в его структуре левосдвиговых 
зон северо-восточного простирания. Кроме уже упоминавшихся Афгано-Балхаш
ской и Дарваз-Гиндукушской левосдвиговых зон, сюда относится Памиро-Афган- 
ский шов -  дизъюнктивная система огромной протяженности, рассекающая по 
диагонали весь Афганистан и Западный Пакистан и сочленяющаяся на северо-восто
ке с Центрально-Памирской спастической системой. Вдоль этого шва происходит 
резкое левобоковое смещение структурно-фациальных зон Памира и Центрального 
Афганистана с горизонтальной амплитудой в несколько сотен километров. К югу 
от Кабула этот шов, именуемый здесь Чаманским и Мукурским, отчетливо виден 
на аэрофото- и космоснимках [Копп, Расцветаев, 1976; Сонин, 1977] разного 
масштаба; здесь фиксируются торцовое причленение к нему складок Сулейман- 
Ки рта рек ой системы, а также левобоковое смещение русел современных водотоков 
и инженерных сооружений в результате сейсмогенных подвижек при катастрофи
ческих землетрясениях последних десятилетий [Wellman, 1966; Никонов, 1977].

Памиро-Афганский левый сдвиг -  стержневая структура более обширной Дар- 
ваз-Кабульской зоны левосдвиговых деформаций, обрамляющей с запада Памир
ский клин Пенджабского скучивания; вдоль этой зоны наблюдается общий сигмои
дальных изгиб влево всех структурных линий -  осей складок, разрывов и границ 
структурно-фациальных зон. Все эти левосдвиговые дислокации имеют послепалео- 
геновый возраст, поскольку они смещают мезозойско-палеогеновые структурно-фа
циальные зоны, сопровождаются палеоген-неогеновыми гранитоидами и отражаются 
в сейсмотектонических структурах современной эпохи. По-видимому, в новейшее 
время происходило активное выдвижение Памирского клина Пенджабского скучи
вания к северу по системе горизонтальных флексур и сдвиговых разломов с одно
временным становлением покровно-надвиговой структуры -  как путем усложне
ния уже сформированных в палеозое и мезозое швов (Северо-Памирский, Рушан- 
ско-Пшартский, Танымас-Акбайтальский), так и путем образования новых 
структурных линий (Вахшский надвиг, Язгулемский покров). Амплитуда после- 
палеогенового надвигания Памира на Памиро-Алайскую складчатую зону оценива
ется некоторыми исследователями в несколько сотен километров [Захаров, 1969; 
Пейве и др., 1964; Суворов, 1968]. Это значительное горизонтальное смещение 
Памирского клина может объяснить не только изгибание Северо-Памирской дуги 
и образование Памирской сигмоиды, но и своеобразие структурного рисунка Афга
но-Таджикской депрессии как системы субмеридиональных складок альпийского 
чехла, обрамленных разноименными сдвигами; представляется, что они могли быть 
сформированы при жестко-пластическом отжимании геологических масс выдвигаю
щимся к северу Памирским клином [Molnar, Tapponnier, 1975; Копп, 1979].

О высокой неотектонической активности Таджикско-Афганского сектора Сред
ней Азии говорит его повышенная сейсмичность. В зоне сочленения Памира и Гинду
куша сейсмологи отмечают резкое сгущение очагов промежуточных землетрясений, 
а конфигурация очаговой зоны позволяет предполагать здесь две встречные систе
мы сопряженных зон скалывания, или фокальных надвиговых зон [Горшков, 
1968]. Сторонники новой глобальной тектоники усматривают здесь реликтовые 
зоны континентальной субдукции, идущие в глубь мантии до 250 - 300 км и накло
ненные под Памиром на юг, а под Гиндукушем на север [Лукк, Винник, 1975]. 
При любых трактовках, однако, повышенная сейсмичность Памиро-Гиндукушеkoi о



pei иона остается фактом, как и аномально высокая скорость новейших, молодых 
и современных движений в этом регионе.

Интенсивность послемеловых горизонтальных перемещений, а равно повышен
ная неотектоническая и сейсмическая активность Памирского клина могут быть 
увязаны с историей перемещения Индийского субконтинента, устанавливаемой по 
палеомагнитным измерениям. Как можно предполагать по данным палеомагнетиз
ма, активный эпейрофорез Индостана начался лишь в палеоцене и происходил с 
огромной скоростью, превышающей 10 см/год [Molnar, Tapponnier, 1975: Крав- 
чинский, 1977]. Следствием этой высокой латеральной мобильности Индостана 
могут быть и повышенная скорость новейших движений, и резкая изостатическая 
неустойчивость, и аномально возвышенный рельеф "Крыши мира" и его окрестнос
тей, а также интенсивная промежуточная сейсмичность, не характерная для смеж
ных частей Альпийского пояса. И, наоборот, тгносительная вялось доорогенного 
развития Таджикского сектора Лавразии может объясняться резким расширением 
Тетиса к востоку от Урало-Оманского геораздела в допалеогеновое время, а также 
вероятным отсутствием в Индийском секторе Тетиса микроконтинентов (подоб
ных Турецкому и Иранскому) или островных дуг (подобных Понтийско-Закавказ- 
ской), предполагаемых в Аравийском и более западных его секторах.

ОБЩИЕ ЧЕРТЫ АЛЬПИЙСКОЙ СТРУКТУРЫ

В альпийской структуре юга Средней Азии и смежных областей выделяются две 
принципиально различные области (см. рис. 1): северная, развивавшаяся на конти
нентальной коре доюрского возраста, и южная, сиалическая оболочка которой 
сформировалась лишь в мезозое-кайнозое в результате тектоно-магматических 
процессов альпийского цикла. Граница между этими геоструктурными областями 
первого порядка проходит вдоль офиолитовых швов Джагатая, Паропамиза и Цент
рального Памира [Пейвеидр., 1976; Stocklin, 1977].

Территория, расположенная к северу от Джагатай-Пами рекой шов но-раз рыв ной 
системы, в ранне- и среднеальпийское время представляла собой южную часть Евра- 
зиатского материка, на которой закладывались и развивались эпиконтинентальные 
и краевые бассейны с миогеосинклинальным (Копетдаг), парагеосинклинальным 
(Афгано-Таджикский регион) и субплатформенным (Тянь-Шань, Туранская плита) 
характером седиментации. Эти области были деформированы главным образом 
в позднеальпийское время и характеризуются развитием складок невысокой степе
ни сжатия и широким распространением сколовых деформаций взбросо-сдвигового 
типа. Две такие зоны разноименных сдвигов (Копетдаг-Балханская и Афгано-Бал
хашская) обрамляют Кушкинский клин Туранской плиты, отделяя ее от горно
складчатых сооружений Альпийского орогенического пояса. Покровно-надвиговые 
структуры имеют локальное развитие и незначительную амплитуду.

Южнее Джагатай-Памирского структурного шва расположена внутренняя часть 
Альпийского пояса -  пестрый аггломерат из блоков и аллохтонных чешуй мезо
зойско-кайнозойских и домезозойских складчатых комплексов, сложенных различ
ными (от континентальных и шельфовых до батиальных и внутриокеанических) 
формационными комплексами осадочных, магматических и (реже) метаморфичес
ких пород. Современная континентальная литосфера этой области сформирована 
в течение мезозоя и кайнозоя из обломков континентальных кор более древнего 
возраста и новообразованной, предположительно океанической, коры эвгеосинкли- 
нального Тетиса. Фрагменты этих некогда обширных эвгеосинклинальных зон в 
современной структуре пояса трассируются узкими полосами сильно дислоцирован
ных пород, в разной степени насыщенных альпинотипными офиолитами и разно
возрастными вулканитами среднего и основного состава. Наиболее крупная систе
ма таких зон протягивается через всю южную область с запада на восток, непосред
ственно к югу от Джагатай-Памирского шва (Шахруд-Хорасанская, Фаррахрудская 
и Центрально-Памирская тектонические зоны). Обрамляющие их системы глубин
ных надвигов предположительно рассматриваются нами как ископаемые зоны



Ьеньофа, отдельные участки которых и сейчас еще не утратили сейсмической актив
ности [Горшков, 1968; Лукк, Винник, 1975]. Палеотектонические и палеогеогра
фические реконструкции южной области должны строиться с учетом возможности 
крупных горизонтальных перемещений, намного превышающих по амплитуде 
современную ширину слагающих ее тектонических зон. Некоторые палеобиогеогра
фические, [Мейен, 1969; Левен и др., 1975; Вахрамеев, 1975] и палеомагнитные 
(Храмов,* 1977; Кравчинский, 1977; Soffel, Ferster, 1977] данные позволяют 
предполагать, что перемещения эти за послепалеозойское время могли составлять 
многие сотни, а возможно и тысячи километров.

Южные зоны характеризуются в целом весьма напряженной тектонической 
структурой, выразившейся в наличии зон рас сланцевания, регионального метамор
физма, интенсивной складчатости, а также мощных зон тектонического меланжа и 
крупных тектонических покровов. Последние представляют собой важнейший эле
мент альпийской структуры южных областей и образуют систему дугообразно изог
нутых швов значительной амплитуды перемещения и глубины заложений (Дору- 
нейский и Джагатайский на западе, Рушанско-Пшарский и Ванч-Акбайтальский на 
востоке). Главные перемещения по ним связаны со средней стадией альпийского 
цикла (мел-палеоген). Наличие сорванных покровов, дугообразный характер и 
плавность конфигурации разрывов и структурно-фациальных зон свидетельствуют 
о повышенной пластичности южных зон по сравнению с северными.

В альпийской тектонической истории юга Средней Азии и смежных областей 
выделяются три основные стадии: ранняя (Т—J2) — формирование эвгеосинкли- 
нальных прогибов на океанической коре, мио- и парагеосинклинальных прогибов 
на континентальной коре; средняя (J3—Р г ) -  дальнейшее развитие эпиконтинен- 
тальных бассейнов на севере территории и последовательная редукция эвгеосинкли- 
нальных бассейнов на юге, с формированием здесь крупноамплитудных покровно- 
надвиговых структур и складчатых комплексов; поздняя (P2-Q ) - общая склад
чатость и горообразование, сопровождаемые скалыванием континентальных 
блоков, формированием складчато-надвиговых сигмоид и узлов скучивания.

Кинематическая и тектодинамическая обстановка раннеальпийского времени 
восстанавливается с малой достоверностью и лишь для отдельных участков. Нали
чие триасовых и юрских складчатых систем вдоль границы с эпигерцинской склад
чатой областью говорит об обстановке сжатия на северной окраине раннеальпий
ского Тетиса. Южнее, в осевых частях современного Альпийского пояса многие 
исследователи предполагают обширную область проявления раннеальпийского 
растяжения, в результате которого на месте эпибайкальской складчатой области 
сформировалась субокеаническая система мезозойского Тетиса [Книппер, 1975; 
Штеклин, 1979; и др .].

Среднеальпийское время характеризуется активным сближением континенталь
ных глыб и их деформацией в условиях общего меридионального сжатия. На пер
вых стадиях деформация сосредотачивалась в окраинных частях сближающихся 
глыб и проявлялась в структурах вязкого скалывания (пологие шарьяжи, реже 
поперечные сдвиги) и пологого изгиба (Южно-Туркменский и Южно-Таджикский 
конседиментационные прогибы). С конца неокома происходят захлопывание океа
нических бассейнов и столкновение обрамляющих их континентальных масс. Наибо
лее активное взаимодействие континентов относится к среднемеловому времени 
(баррем -  ранний Маастрихт), когда сформировались главнейшие системы сред
неальпийских покровов внутренних частей пояса и сопровождающие их офиолито- 
вые зоны. К концу сенона большая часть океанических структур среднеазиатского 
сектора Тетиса замкнулась; однако ввиду продолжающейся коллизии Гондваны и 
Лавразии обстановка меридионального сжатия сохраняется и даже усиливается. 
Одно из проявлений усиливающегося континентального сжатия можно видеть в 
активных магматических процессах, начавшихся в позднем мелу и достигших мак
симума в эоцене-олигоцене. В это время в зоне Джагатай-Памирского шва и к югу 
от него формируются подводные и наземные известково-щелочные и базальтоидные 
вулканогенные серии, а также гранитоидные интрузии, достигающие местами 
весьма значительных масштабов (Памир, Бадахшан).



Позднеальпийская стадия развития территории характеризуется дальнейшим 
усилением меридионального сжатия, охватившего значительные площади сомкнув
шихся континентов и вызвавшего формирование закономерной сетки линейно-над- 
виговых и диагонально-сдвиговых структур преимущественно сколового типа. 
Торошение и скучивание континенталышх масс привело к общему деформирова
нию обширной зоны сочленения Лавразии и Гондваны с формированием здесь глу
бинных зон скалывания сдвигового и надвигового типа, интенсивной складчатостью 
и общим, хотя и неравномерным поднятием всей территории (орогенный режим). 
В отдельных участках наиболее интенсивного сжатия (Центральный и Южный Па
мир, Гиндукуш) проявляются метаморфизм, гранитизация и наземный орогенный 
вулканизм. Из-за неравномерного перемещения различных блоков и пластин фор
мируются горизонтальные сигмоиды и синтаксисы складок, а также приповерхност
ные надвиги и шарьяжи. Возникают вторичные (поперечные и диагональные) струк
турные комплексы, связанные с перемещением тектонических масс из областей 
максимального давления в геодинамические убежища [Копп, 1979]. Характер 
позднеальпийских деформаций тесно связан с предшествующим альпийским разви
тием территории. Так, наиболее интенсивные новейшие и современные движения от
мечаются в Памиро-Индостанском секторе орогенического пояса, что соответствует 
значительно большей амплитуде и скорости среднеальпийского сближения Евразии с 
Индийским субконтинентом по сравнению с Аравийским. Дугообразный структур
ный рисунок внутренних зон Альпийского пояса также унаследован от среднеальпий
ского этапа, в то время как орогенные деформации краевых (эпикратонных) частей 
пояса характеризуются линейно-решетчатым типом структурного рисунка.

Таким образом, развитие альпийской структуры юга Средней Азии и смежных 
областей происходило в условиях меридионального сжатия и укорочения литосфе
ры, проявлявшихся по крайней мере с позднеюрского (местами и более древнего) 
времени и вызывавшего направленные латеральные перемещения крупных блоков 
земной коры, их столкновение и деформацию с образованием сложного комплекса 
структур скольжения, скалывания и сплющивания.
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ОСОБЕННОСТИ СТРУКТУРЫ СРЕДИЗЕМНОМОРСКОГО ПОЯСА 
ПО ДАННЫМ ДЕШИФРИРОВАНИЯ КОСМИЧЕСКИХ СНИМКОВ

Одно из важных свойств космического метода геологических исследований -  
региональный и глобальный обзор территории, позволяющий воспринимать наибо
лее общие черты строения, я также изучать в деталях крупнейшие геологические 
структуры размерами в тысячи километров. Положительной стороной космическо
го метода является получение однотипной геологической информации по всей^зу- 
чаемой территории (в том числе и по территории слабо изученных регионов), ин
формации, не несущей почти неизбежной фрагментарности материалов, наклады
вающей, как правило, свой отпечаток на обобщения по большим терри
ториям.

Снимки Земли из космоса представляют сейчас единственный фактический мате
риал, доступный для объективного сопоставительного анализа геологической 
структуры различных континентов и отдельных их частей. Кроме того, наличие 
разномасштабных и разносезонных космических снимков (КС), снятых в разных 
зонах электромагнитного спектра, позволяет осуществлять взаимный контроль 
результатов дешифрирования и извлекать из каждого изображения дополнительную 
информацию. Особенно важны перечисленные свойства космического метода при 
изучении строения Средиземноморского пояса, являющегося тектонотипом альпий
ских складчатых сооружений, степень геологической изученности которых крайне 
неравномерна.

Изучение на КС геологических структур разных порядков позволяет установить 
основные черты структуры Средиземноморского пояса и сопредельных с ним 
платформенных регионов и проанализировать ее с точки зрения современных гео
тектонических представлений. Средиземноморской пояс Евразии -  наиболее выиг
рышный объект исследования космическими средствами, ибо для него характерна 
высокая скорость и дифференцированность движений неотектонического этапа 
развития, которые привели к резкой расчлененности рельефа. Хорошая обнажен
ность, особенно в зонах аридного климата, способствует получению сравнительно 
полной информации о поверхностной структуре и дает основание наиболее уверенно 
проводить интерпретацию глубинной структуры. Особенно большой интерес пред
ставляет изучение некоторых глобальных структур глубинного заложения и огром
ной протяженности, рассекающих пояс и уходящих далеко в пределы обрамляющих 
его структур. Кроме того, на КС территории Средиземноморского пояса выявлен 
ряд ранее неизвестных, или проблематичных по своему происхождению геологичес
ких образований.

В основу изучения структуры Средиземноморского пояса положено дешифри
рование сканерных многоспектральных КС низкого (до 1000 м и более) разреше
ния на местности, сделанных с советских ИСЗ ”Метеор-18” и ”Метеор-25” и пол
ностью покрывающих территорию от Французских Альп до восточного окончания 
Гималаев. Отдельные тектонические узлы детализировались'по материалам более 
высокого (первые сотни метров) разрешения, полученным со спутника ”Мете- 
ор-28” , по сканерным снимкам с американского спутника ”Лэндсат-1” и по фото
снимкам с пилотируемых спутников -  американских ’’Джемини” и ’’Скайлэб” и 
советского ’’Салют” . В составлении карты тектонического районирования Среди
земноморского пояса участвовали сотрудники объединения ’’Аэрогеология” : 
Н.С. Афанасьева, С.И. Богородский, В.А. Буш, Г.В. Махин, В.З. Сахатов, И.М. Сбор
щиков, И.И. Сонин, В.А. Фараджев; сотрудники геологического факультета МГУ: 
Я.Г. Кац, МЛ. Копп, Л.М. Расцветаев, А.Г. Рябухин, Д.М. Трофимов и сотрудник 
ВНИГНИ Л.Г. Кирюхин. Общая редакция карты осуществлялась В.А. Бушем и 
Я.Г. Кацем. Картографическое исполнение проведено Г.М. Симоновой.



На карте тектонического районирования масштаба 1:5 000 000 показаны лишь 
тс контуры структурных форм и элементов, границы структурных зон, которые 
по прямым и косвенным признакам дешифрируются на КС. При интерпретации со
держания выделенных контуров использованы литературные материалы и ранее 
изданные региональные тектонические и геологические карты.

В соответствии с интегральным характером геологической информации, запе
чатленной на космических снимках, при составлении карты выделялись три отно- 
сильно самостоятельных ’’слоя” геологических структур:а) неотектоническиеструк
туры, выраженные в рельефе; б) поверхностные геологические структуры, т.е. эле
менты строения складчатых и нескладчатых геологических комплексов; в) глубин
ные геологические структуры — элементы глубинных геологических образований, 
лишь в той или иной степени ’’просвечивающих” на поверхности.

Среди поверхностных геологических структур Средиземноморского пояса 
на ЙС низкого разрешения по особенностям изображения, отражающим как ли
тологический состав, так и характер дислоцированное™ тех или иных геологиче
ских образований, удается опознавать различные структурные элементы, осуществ
ляя в основном тектоническое дешифрирование и картирование, как это было по
казано ранее [Башилова и др., 1973; Хайн и др., 1974; и др .].

На КС низкого разрешения достаточно хорошо различаются типы складчатых 
зон. Выделяется группа разнообразных складчатых зон, занимающих в Средизем
номорском поясе внешнее, припдатформенное положение. Среди них наиболее ин
тересны по своему рисунку флишевые складчатые зоны -  Карпаты, внешние зоны 
Динарид, зона Загроса. Весьма близки к ним по характеру изображения складчатые 
зоны Сулеймановых гор. Наименее индивидуализировано изображение складчатых 
зон Большого Кавказа и Копетдага. От внешних складчатых зон четко отличаются 
внутренние складчатые зоны пояса. В этой группе на многоспектральных снимках 
наиболее четко выделяются офиолитовые комплексы, которые опознаются. по 
характерному темному тону изображения в длинноволновой части спектра. Спе
цифический характер свойствен и изображению складчатых зон, сложенных кри
сталлическими породами (внутренние зоны Альп, румынская часть Карпатской 
дуги и Гималаи). Наименее индивидуализировано фотоизображение вулканогенно- 
граувакковых зон типа Аджаро-Триалетской, Понтийской, Эльбурсской и др.

По взаимному расположению элементов складчатых и разрывных структур, 
устанавливаемых по КС, выявляются многие черты геодинамики альпийского поя
са — вергентность складчатых структур, направление сдвиговых и шарьяжных 
перемещений, общее направление движения масс при складкообразовании и др.

Среди крупных разрывных нарушений, дешифрирующихся на КС, по геологи
ческому значению устанавливаются: а) структуры глобального значения -  супер- 
линеаменты -  продольные и диагональные по отношению к простиранию пояса или 
поперечные к нему и уходящие далеко за его пределы; б) структуры континен
тального значения, обусловливающие заложение отдельных складчатых систем поя
са и границы их со срединными массивами; в) структуры регионального значения, 
предопределяющие выделение крупных тектонических блоков (складчатых зон) 
со специфическим структурным планом и характером внутренней структуры. 
Кроме того, могут быть выделены многочисленные внутри блоковые разломы, 
которые на рисунке (см. вкл.), как правило, не показаны. По динамическим 
особенностям формирования и соотношению со структурой поверхностных комплек
сов многие разрывные структуры идентифицируются со структурами горизонталь
ного среза (сдвиги), латерального сжатия (надвиги,шарьяжи) и растяжения (сбро
сы и рифтовые структуры) [Павлинов, 1977; Расцветаев, 1973; Molnar, Tapponni- 
er, 1975].

Изображение Средиземноморского пояса на материалах космических съемок 
позволяет охарактеризовать его общую структуру как линейно-петельчатую с 
тремя пережимами -  Сирийским, Памиро-Пенджабским и Северо-Бирманским 
синтаксисами. Каркас этой структуры образован складчатыми системами и зонами, 
среди которых различаются системы прямолинейные (продолжающие друг друга 
или сочетающиеся под углом) и дугообразные (как правило, со значительной



ролью шарьяжей в их строении). Складчатые системы, как уже отмечалось,- сопро
вождаются конкордантными региональными разломами, однако какие из этих 
структур первичны, какие -  вторичны, установить по КС невозможно.

В ячейках каркасной сети расположены относительно стабильные блоки, слабо 
затронутые складчатостью и менее пораженные разломами, — срединные массивы 
с установленной по геологическим данным континентальной корой доальпийского 
возраста [Хайн и др., 1973а, б]. Такие массивы либо обтекаются со всех сторон 
складчатыми системами, либо обкалываются крупными разломами. Синтаксисы 
Средиземноморского пояса обусловлены латеральным сближением платформ 
обрамления пояса с соответствующими направлению перемещения динамическими 
ассоциациями сдвигов и шарьяжей [Расцветаев, 1973; Карапетов и др., 1975; 
Abdel-Gawad, 1971].

Внешние ограничения пояса подчеркиваются системами краевых и предгорных 
прогибов, а также внешних флишевых складчатых зон, отчетливо дешифрирующих
ся на КС. В пределах рассматриваемой территории наиболее полно выражена систе
ма краевых и предгорных прогибов вдоль северного края пояса. Южная система 
краевых прогибов представлена преимущественно в восточной части пояса, начи
ная с Загроса, т.е. практически там, где краевые прогибы северной системы сме
няются предгорными.

Вся система структур Средиземноморского пояса рассекается зонами разломов 
глобального значения, занимающими по отношению к общему простиранию пояса 
диагональное положение и обусловливающими разделение пояса вместе со структу
рами его обрамления на ряд вытянутых в северо-западном направлении тектони
ческих мегаблоков или сегментов. Кроме определенной структурной общности 
этих сегментов, устанавливаемой с помощью дешифрирования КС, на реальность 
существования таких мегаблоков указывает и анализ некоторых данных по тек
тонике и глубинной структуре пояса [Хайн, 1972; Хайн и др., 1973а, б]. Тектони
ческие сегменты северо-западного простирания наиболее отчетливо выражены 
в западной половине рассматриваемой территории. К востоку от Урало-Оманского 
линеамента они прослеживаются только в северном обрамлении пояса (почти или 
вовсе не заходя в его пределы), где получают широкое развитие дугообразные 
структуры Памиро-Пенджабского синтаксиса. Такого рода тектонических сег
ментов в Средиземноморском поясе насчитывается шесть: Иллирийский, Дакий- 
ский, Киликийский, Мидийский, Сарматский, Кушанский.

Иллирийский ^^гмент охватывает структуры Западных Альп, Динарид, Элленид, 
Апеннин и крупного Апулийского массива. Его юго-западная граница скрыта вода
ми Средиземного моря, а северо-восточную границу образует линеамент Дравы, 
фрагментами прослеживающийся в северо-западном направлении через Боденское 
озеро по направлению к Северо-Западной Франции и Южной Англии. Структура 
Иллирийского сегмента определяется Апулийским массивом, со всех сторон (кро
ме юго-восточной) обрамленным складчатыми системами. С юго-запада на Апу
лийский массив надвинуты структуры Апеннин, причем можно полагать, что по 
серии шарьяжей, сопряженных со сдвигами северо-восточного простирания (сле
дами древних трансформных разломов?), ’’эвгеосинклинальные” Северные Апен
нины тектонически перекрывают Известняковые Южные Апеннины и накатываются 
на погруженный юго-западный фланг Апулийского массива [Buju-Daval et al., 
1976].

Северо-западный фланг Апулийского массива упирается в Альпы двумя резки
ми прямоугольными выступами, ограниченными субвертикальными разломами. 
Структуры Альп с характерным обликом ’’кристаллических покровов” несколько 
изгибаются под влиянием этих двух выступов. В Альпах отчетливо выделяются 
внешние складчатые зоны флишевого и известнякового сложения и внутренние 
кристаллические зоны. Граница между ними проходит по крупному разлому вдоль 
долин Верхней Роны -  Верхнего Рейна — Инна — Зальца, отделяющему внутренние 
кристаллические покровы от зоны Бриансоннэ, внешних кристаллических масси
вов, Гельветид и Австрийских Доломитовых Альп. Четко устанавливается надвиг 
Швейцарских Альп на Предальпийский краевой прогиб. Различный характер контак



та Альп с их юго-восточным и северо-западным обрамлением позволяет предпола
гать, что при формировании покровной структуры активную роль играла Средне- 
европейская плита, поддвигавшаяся под Альпы, тогда как Апулийский массив 
вместе с Южными Альпами играл роль относительно неподвижного "упора” .

Апулийский массив, вероятно, представляет собой фрагмент одной из лито
сферных плит южного, Африкано-Гондванского, ряда, с развитием вдоль его севе
ро-восточного края флишевой складчатой структуры, типичной для внешних зон 
альпийской системы и абсолютно аналогичной по своему фотоизображению фли- 
шевым складчатым зонам Карпат.

В Динаридах и Элленидах на КС, кроме внешней складчатой зоны, четко разли
чаются промежуточные складчатые зоны (где дешифрируются покровы кристалли
ческих пород с мощным чехлом карбонатов Высокого Карста), а также внутренние 
зоны офиолитового сложения. При этом устанавливается единое, к юго-западу, 
направление поверхностного движения масс при складкообразовании и перемеще
нии тектонических покровов. Учитывая направление движения масс в Апеннинах 
и относительно пассивный характер тектонического контакта Упулийского массива 
с Альпами, можно предполагать общее смещение Апулийского массива в северо- 
восточном направлении одновременно с некоторым поворотом его против часовой 
стрелки.

Существенную роль в структуре Динарид—Элпенид играют следы трансформных 
разломов северо-восточного простирания, обусловливающие коленообразные 
смещения складчатых зон. Наиболее яркий пример таких разломов -  линия Шко
дер—Печ, а самый протяженный из них -  Калабрийско-Азовский линеамент, просле
женный от южных предгорий Атласа до района Волгограда и имеющий, видимо, 
правостороннюю сдвиговую природу.

Дакийский сегмент обнимает значительную часть структур среднеевропейских 
варисцид, включая кольцевую структуру Чешского массива, а в альпидах — Кар
патскую дугу, Паннонский массив, Мизийскую плиту, Балканы, Родопский и Мен- 
дересский массивы. С северо-востока этот сегмент ограничен гигантским линеамен- 
том, от которого начинается область сплошного распространения карельской кон
тинентальной коры Восточно-Европейской платформы. Далее к юго-востоку этот 
линеамент, видимо, пересекает Черное море и образует северо-восточную границу 
Киликийского сегмента, прослеживаясь вплоть до южного окончания Загроса.

Для Дакийского сегмента характерно присутствие значительного числа сре
динных массивов (с концентрическим строением), выраженных крупными коль
цевыми структурами. Основываясь на достаточно четких аналогиях с Чешским 
массивом, можно сделать предположение, что эта кольцевые структуры соответ
ствуют центрам консолидации складчатых систем и представляют собой ареалы на
копления гранитного материала типа гигантских гнейсовых куполов. Время 
заложения кольцевых структур (если продолжать аналогии с Чешским массивом), 
видимо, карельское, с завершением их формирования в варисцийскую эпоху. 
Судя по этим данным, срединные массивы Дакийского сегмента принадлежат 
литосферным плитам северного, лавразийского ряда.

В альпийскую эпоху тектогенеза срединные массивы Дакийского сегмента 
подверглись частичной деструкции и были в различной степени переработаны склад
чатыми системами, в которые они попали. Предельную стадию такой переработки 
представляет Родопский массив, в котором полностью ликвидирована концентри
ческая структура. Он превращен в тесно сближенную группу обломков, частично 
выдавленных и шарьированных по направлению к прилегающим складчатым систе
мам, как это наблюдается в кольцевой структуре Западных Родоп, аналогичной по 
своему облику кольцевой структуре пакета шарьяжных пластин Пелагонийского 
массива Элленид.

Выдавливание и шарьирование срединных массивов на прилегающие складчатые 
зоны может считаться характерной чертой строения Дакийского сегмента. Наиболее 
ярким примером являются покровные структуры Низких Татр у северной окраины 
Паннонского массива. На КС этого района уверенно опознаются три тектонических 
комплекса покровов Татрид, Вепорид и Гемерид. Аналогичные по характеру изоб



ражения покровные структуры выделяются и на западе Паннонского массива вдоль 
его контакта с Восточными Альпами (лобовая часть покрова дешифрируется вдоль 
долины р. Мура, а изолированный останец покрова расположен на водоразделе 
Д рава-Гурк). Те же особенности фотоизображения позволяют предполагать пок
ровный характер контакта Паннонского массива со складчатыми структурами 
Динарнд. Концентрические кристаллические покровы Мендересского 
массива также могут быть проинтерпретированы как структуры выдав
ливания.

Новые данные получены и о строении Карпатской дуги. На КС достаточно 
уверенно опознаются ее основные тектонические покровные единицы, из-под кото
рых не менее четко просвечивает и система параллельных разломов северо-западно
го простирания, столь характерная для юго-западной окраины Восточно-Европей
ской платформы. Изображение Карпатской дуги не оставляет сомнений в том, 
что дуга Восточных Карпат полностью шарьирована на Восточно-Европейскую 
платформу; это совпадает и с последними данными по глубокому бурению в Поль
ских Карпатах [Kamkowsky, 1977]. Так называемый* Раховский ’’массив” и пок
ровы Румынских Карпат, видимо, представляют собой кристаллические покровы 
фундамента Паннонского массива, вовлеченные в складчато-покровную структуру 
Карпатской дуги и частично (горыФагарашв Румынии и западная окраина Рахов- 
ского ’’массива” в верховьях Муреша) ретрошарьированные на север и запад при 
оформлении горной дуги Карпат.

В пределах Дакийского сегмента очень четко выражены поперечные разломы 
субширотного простирания. Некоторые из них (разлом по северному фасу Восточ
ных Альп, четко прослеживающийся далеко на восток через всю Венгерскую низ
менность и даже за Карпаты, разрыв южного фаса Южных Карпат) больше всего 
напоминают сдвиги. Другие разломы этого простирания перекрыты молодыми 
отложениями и не позволяют сделать заключения о динамической обстановке 
их формирования.

Киликийский сегмент кулисообразно прилегает на восток к Дакийскому. Его 
северо-восточный край уже был охарактеризован, а юго-западная окраина скрыта 
водами Средиземного моря. На юго-востоке Киликийский сегмент включает струк
туры северного выступа Аравийской платформы в районе Сирийского синтаксиса, 
составляющие значительную часть площади сегмента. Из структур Средиземномор
ского пояса в Киликийский сегмент входит Анатолийский срединный массив, 
обрамленный с юга складчатой системой Тавра, а с севера -  складчатой системой 
Понтид. В структурах как Западного, так и Восточного Тавра четко выделяются 
офиолитовые зоны, причем во многих случаях легко, устанавливается их покров
ная структура. В частности, многослойная система офиолитовых покровов 
дешифрируется в треугольной ’’щели” между Анатолийским и Мендересским сре
динными массивами, а также на о . Кипр. Направленные к северу покровные тектони- 
ческие перемещения предполагаются нами и в западном секторе Понтид. Характер
но, что в отличие от Дакийского сегмента структуры Анатолийского массива в 
покровные перемещения не втягиваются. Ромбовидная в плане форма Анатолий
ского массива и взаимоотношение его границ с внутренней кольцевой структурой 
не оставляют сомнений в остаточном характере этого блока доальпийской кон
тинентальной коры. Дополнительно следует отметить, что офиолитовые структуры 
внутри Мендересского и Анатолийского массивов на снимках опознать не удалось, 
вероятно, в связи с их более древним доальпийским возрастом [Мезозойско- 
кайнозойские . . . , 1 9 7 7 ] .

Достаточно четко устанавливаются взаимоотношения Средиземноморского 
пояса с Аравийской платформой в районе Сирийского синтаксиса. Вдоль восточного 
берега Средиземного моря ограничение Аравийской платформы связано со сдвигом 
левостороннего направления, на который наложены рифтовые структуры системы 
Мертвого моря [Сахатов, 1973]. Северо-восточное ограничение Аравийской плат
формы вдоль линеамента Загроса, видимо, также .сопровождается сдвиговыми 
перемещениями, однако на этот раз правосторонними. В соответствии с этими сдви
гами находятся и фрагменты шарьяжных структур, которые дешифрируются



вдоль границы Восточного Тавра с Аравийской платформой. Перемещения масс 
направлены здесь к югу.

Киликийский сегмент рассекается крупным Пальмиро-Апшеронским попереч
ным линеаментом северо-восточного простирания, играющим существенную роль 
в структуре сегмента. Он обусловливает поднятие Пальмирид, рисунок изображе
ния которых указывает на левосторонние сдвиговые перемещения вдоль линеамен- 
та. На юго-западе этот линеамент, видимо, смыкается с рядом промежуточных 
структур, которые позволяют проследить описываемую тектоническую линию 
вплоть до зоны Камерун в Западной Африке. На северо-востоке линеамент уверен
но прослеживается дешифрированием, подтверждаемым геологическими и геофи
зическими данными вплоть до Апшеронского полуострова, а на его продолжении 
в пределах Туранской плиты наблюдаются рассеянные зоны разрывов того же 
простирания. С северо-запада Пальмиро-Апшеронский линеамент ограничивает 
складчатую систему Загроса и Месопотамский краевой прогиб.

Мидийский сегмент расположен к северо-востоку от Киликийского, будучи 
отделен от него линеаментом Восточного Понта -  Загроса. С'северо-востока Ми
дийский сегмент ограничен Кавказско-Копетдагским линеаментом, имеющим, 
возможно, правостороннюю сдвиговую составляющую [Расцветаев, 1973]. Для 
мидийского сегмента характерна тесная структурная связь платформ -  древней 
Восточно-Европейской и молодой Скифской -  с альпийским складчатым поясом, 
между которыми отсутствуют четко проявленные пограничные структуры и, нао
борот, выделяются многие структуры, проходящие из древней платформы в моло
дую и далее в складчатую зону Крыма.

Впадина Черного моря со всех сторон огибается складчатыми и разрывными 
структурами, что может быть связано как с существованием под ней древнего 
срединного массива, так и с рифтогенезом и спредингом в осевой зоне впадины. 
Выбрать одну из этих двух гипотез на основании лишь данных дешифрирования 
не представляется возможным. То же относится и к Южно-Каспийской впадине, 
занимающей аналогичное структурное положение. Линейные ограничения обеих 
впадин, отчетливо устанавливаемые по КС, говорят об их разломной, наложенной 
природе, что мало соответствует предположениям об ’’остаточной” океанической 
природе глубоководных впадин юга СССР.

В восточной части Мидийского сегмента обращает на себя внимание удлиненная 
к северу глыба Лут, относящаяся, видимо, к срединным массивам. Взаимоотноше
ние ее с окружающими структурами позволяет предполагать' некоторый поворот 
глыбы Лут по часовой стрелке. Для Центрального Ирана характерно северо-восточ
ное простирание складчатых структур, которые ’’прячутся” под Урмия-Дохтарский 
вулканический пояс, пролегающий параллельно Загросскому линеаменту — северо- 
восточной границе Аравийской платформы. Обломки срединных массивов второго 
рода, видимо, расположены на северо-западе Ирана и в пустыне Дешт-и-Кевир. 
Они опознаются по фрагментам крупных кольцевых структур.

К востоку от глыбы Лут проходит Урало-Оманский линеамент — одна из круп
нейших глобальных структур рассматриваемой территории. Он образован широкой 
зоной расколов, четко проявленной в Восточном Иране и менее уверенно установ
ленной в южной части Туранской плиты, к югу от Арала. На акватории Арала этот 
линеамент прослеживается по геофизическим данным и сопровождается параллель
ными ему разрывами в Восточном Приаралье; далее к северу он переходит в струк
туры Уральской складчатой системы. Урало-Оманский линеамент в пределах рас
сматриваемой территории по диагонали пересекает два следующих тектонических 
сегмента -  Сарматский и Кушанский, которые под углом подходят к северной 
границе альпийского пояса [Амурский, 1976; Копп, Расцветаев, 1976; Сонин, 
1976; Furon, 1941].

Сарматский сегмент включает структуры Большого Кавказа, Предкавказья, 
Скифской плиты и юго-западную часть Туранской плиты; по общему структур
ному плану сооружения Большого Кавказа не могут быть оторваны от территории 
Скифской плиты, что подтверждает принадлежность Большого Кавказа к системе 
периплатформенных структур Восточно-Европейской платформы, устанавливаемую



формационным анализом. Не очень высокая деШифрируемость территории Пред
кавказья, к сожалению, затрудняет структурный анализ. Отметим хорошо дешиф
рируемую систему разломов северо-восточного простирания, которые рассекают» 
Большой Кавказ на ряд блоков и относительно короткими фрагментами просле
живаются через Предкавказье в Северный Прикаспий и прилегающие части Ту рай
ской плиты. Некоторые из этих блоков в пределах Большого Кавказа заключают 
сравнительно небольшие (до 100 км в поперечнике) кольцевые структуры. Наибо
лее изученная из них -  Самурская -  обнаруживает признаки ротационного про
исхождения с поворотом против часовой стрелки. Такие ротационные структуры 
могут быть динамически связаны с предполагаемыми сдвиговыми перемещениями 
по Кавказско-Копетдагскому линеаменту. С системой поперечных разрывов связан 
и своеобразный поперечный элемент структуры Кавказа -  так называемый Кав
казский треугольник, проходящий через район Казбека и клиновидно расширяю
щийся к югу. С областью, ограниченной этим треугольником, связаны молодой 
вулканизм Большого Кавказа, повышенный тепловой поток и некоторое утонение 
базальтового слоя [Милановский, Короновский, 1973].

Кушанский сегмент расположен между Мангышлакско-Амударьинским и Тала- 
со-Ферганским линеаментами, представляющими часть сети глубинных разрывных 
дислокаций правосдвиговой природы, определяющих собой структурный облик 
юго-западной части Урало-Монгольского складчатого пояса. Поскольку этот тек
тонический сегмент в пределы собственно альпийского пояса не заходит, а обры
вается структурами Памира -  северной границей альпийского пояса, строение' 
Кушанского сегмента здесь на рассматривается.

От западной части Средиземноморского пояса резко отличается по своему струк
турному облику его восточная, Афгано-Гималайская часть. Этот регион известен 
под названием Памиро-Пенджабского синтаксиса. Действительно, ведущими эле
ментами структурного рисунка этой области являются круто изогнутые в плане 
дуги, огибающие с севера Джеламский выступ Индийской платформы. Самая 
северная дуга, протягивающаяся от Западного Гиндукуша через Северный Памир 
в Куньлунь, сложена варисцидами. Южнее выделяется блок мезозоид Центрального 
и Юго-Восточного Памира. На юге мезозоиды граничат с четко дешифрирующимися 
кристаллическими породами Юго-Западного Памира, массив которых выклини
вается на восток, где мезозоиды приходят в непосредственное соприкосновение 
со структурами Восточного Гиндукуша -  Каракорума, относящимися к внутрен
ней зоне Средиземноморского пояса. Граница по рекам Памир—Пяндж и далее 
на юго-запад в.долину р. Герируд очень резкая, одна из самых четких на КС и 
представляется главной структурной линией, ограничивающей собственно альпий
ский Средиземноморский пояс. Структуры к северу от этой линии принадлежат 
области альпийского орогена, но не альпийскому геосинклинальному поясу.

Четко устанавливаются и существенные различия между западной — афганской 
и восточной -  гималайской частями этой области. На западе это пестрое чередование 
небольших обколотых глыб -  срединных массивов, разделенных узкими сложно 
дислоцированными зонами, вдоль которых отмечаются подтверждаемые наземны
ми наблюдениями левосдвиговые перемещения. Такой характер имеет, например, 
известный Мукуро-Чаманский разлом. Многие из складчатых зон выглядят на 
снимках как офиолитовые, что подтверждается и геологическими данными. Однако 
далеко не все офиолитовые зоны этого района рисуются по КС как аллохтонные. 
Так, на территории Афганистана зоны Тарнак и Кветта четко связаны с прямоли
нейными протяженными шовными зонами и выходы офиолитов имеют здесь форму 
узких клиппов, зажатых между крутопадающими разломами. Такую же природу 
имеет и офиолитовый шов Инда [Хайн и др., 1973а]. Лишь на крайнем юге зоны 
Кветты, так же как в Омане и на юго-восточном окончании Загроса, отчетливо 
дешифрируются полого залегающие, видимо, тектонические, пластины офиолитов.

Восточная, гималайская, часть этой области имеет рисунок изображения, свойст
венный налегающим друг на друга тектоническим покровам и напоминающий 
рисунок изображения Внутренних Альп. Отчетливо дешифрируется извилистая 
(видимо, покровная) граница между Низкими и Высокими Гималаями, представ



ляющими собой соответственно зону смятых геосинклинальных отложений и кри
сталлическую ось сооружения. Хуже (прерывисто) видна граница между Высоки
ми и Тибетскими Гималаями -  внутренней складчатой зоной с широко распростра
ненными мезозойско-кайнозойскими осадками Тетиса. На востоке зта складчатая 
система редуцируется и сочленяется с мезозоидами Индокитая.

По долинам Брахмапутры и истоков Инда характер изображения резко меня
ется. Севернее расположена обширная территория Тибета, которая, несмотря на 
однообразие изображения, все же может быть расчленена на две части: северная 
представляет собой Тибетский массив (молодую платформу, так как его изображе
ние совершенно не похоже на Индийскую и Таримскую платформы), а южная от
вечает мезозоидам (яньшанидам) Трансгималаев. В пределах последней на снимках 
малого разрешения обособляется овальный блок с кольцевыми структурами, 
который истолковывается нами как срединный массив, препятствующий распро
странению структур альпийского пояса к востоку от Северо-Бирманского 
синтаксиса.

Возникшая на месте Тетиса горно-складчатая система на востоке гораздо уже, 
чем на западе. Но в кайнозойское горообразование на востоке вовлечена обшир
нейшая территория, простирающаяся от Гималаев на север до пустынной равни
ны Такламакан (Таримская платформа).

Охарактеризованные резкие различия между Афганской и Гималайской частями 
Памиро-Пенджабского синтаксиса обусловлены, видимо, движением Индостан- 
ской плиты не строго на север, а на северо-северо-восток, причем северо-западная 
грань Индостана как бы "проскальзывала” но конгломерату мелких плит Афга
нистана, в то время как его северо-восточная грань испытала фронтальное столкно
вение с Тибетским блоком [Molnar, Tapponnier, 1975]. С этими выводами хорошо 
коррелируют результаты определения полюсов вращения Индостана (с конца 
мела), исходящие из известных параметров перемещений Европы, Аравии, Антарк
тиды и Австралии по линейным магнитным аномалиям океанов. Эти результаты 
показывают, что восточный фланг Индостана перемещался в отдельные отрезки 
времени на 30-40% быстрее, чем его западный фланг (имеются в виду различия 
линейной скорости при равной угловой).

Отметим еще два крупных сквозных линеамента диагонального простирания, 
рассекающие Афгано-Гималайскую область. Первый из них представляет собой 
кулисное продолжение Таласо-Ферганского линеамента (но не самого Таласо- 
Ферганского сдвига, который разрешается пакетом тектонических покровов у 
северного края Таримской плиты). Эта четко дешифрирующаяся зона разломов 
северо-западного направления протягивается из долины Муджису (Восточный 
Памир) через Каракорум в верховья р. Сатледж. На указанном отрезке линеамент 
отделяет структуры Тибета и варисцид Яркендской дуги от структур Гималаев и 
Памира. Положение мезозоид и других вещественно-структурных комплексов 
в крыльях линеамента указывает на очень крупный правый сдвиг. На юго-восток 
от истоков р. Сатледж линеамент, предположительно, рассекает наискось Гималаи 
и Предгималайский прогиб.

Второй линеамент имеет северо-восточное простирание и проходит вдоль хребта 
Алтынтаг, пересекая Западный Тибет и Гималаи в районе синклинория Спити, 
идет вдоль р. Джелам и далее к юго-западу, прослеживаясь отдельными фрагмента
ми и обусловливая коленообразный изгиб Сулеймановых гор и некоторых струк
турных элементов Южно-Афганской впадины: заканчивается он у южного конца 
глыбы Лут, а на северо-восток протягивается, видимо, вйлоть до Тихого океана.

Изложенные здесь результаты дешифрирования космических снимков позволя
ют прийти к некоторым следствиям, имеющим как региональный, так и теорети
ческий характер.

1. Возникновение поверхностной структуры Средиземноморского пояса про
исходило под влиянием субмеридионального сжатия, обусловленного латеральным 
сближением литосферных плит Лавразии и Гондваны.

2. Наряду с субмеридиональным сжатием во взаимных перемещениях Лавразии 
и Гондваны могут предполагаться и левосторонние сдвиговые перемещения, кото



рые запечатлены в следах ротационных тектонических движений срединных мас
сивов альпийского пояса, связанных с поворотами таких массивов против часовой 
стрелки, как Апулийский массив, Самурская структура, поворот Индостана (глы
ба Лут, правда, поворачивается по часовой стрелке).

3. При формировании структур альпийского пояса ведущую роль играли лате
ральные перемещения крупных глыб -  обломков доальпийской континентальной 
коры, обусловившие сжатие и выдавливание в виде покровных структур, разде
ляющих эти глыбы складчатых зон, заложенных в ходе деструкции южного края 
Лавразии; вещественным выражением этой деструкции являются, видимо, офиол и- 
товые зоны (следы палеоокеанической коры) .

4. В динамике взаимных перемещений отдельных структурных элементов аль
пийского пояса ведущую играло поддвигание континентальных плит обрамле
ния под складчатые зоны и v. ладчатых зон, в свою очередь, под срединные массивы. 
Это поддвигание вызывало ’’соскабливание” тектонических покровов нависающим 
краем верхней плиты, т.е. здесь действовал механизм, подобный субдукции.

5. Как же разрешается противоречие между крупными горизонтальными пере
мещениями и существованием сети глубоко проникающих субвертикальных разло
мов большой горизонтальной протяженности? Тот или иной ответ на этот вопрос 
часто обусловливает фиксистские или мобилистские воззрения исследователей. 
Мы констатируем, что как крупные горизонтальные тектонические перемещения, 
выраженные сдвигами и шарьяжами, так и относительно упорядоченная сеть диаго
нальных и поперечных линеаментов или разломов большой горизонтальной (и, 
вероятно, вертикальной) протяженности запечатлены одновременно на косми
ческих снимках и подтверждаются многочисленными геологическими и геофизи
ческими данными [Петрушевский, 1969; Шульц, 1973]. Следовательно, достаточно 
совершенная геологическая концепция, будь она мобилистской или фиксистской, 
должна включать существование и давать объяснение сосуществованию тех и других 
структур. Мы предполагаем, что сеть глубинных линеаментов имеет весьма глубо
кое, вероятно, мантийное, заложение. Такие линеаменты служат, возможно, своеоб
разными ’’рельсами” , вдоль которых происходит передвижение литосферных плит; 
они проявляются на дневной поверхности путем периодического ’’пробоя” надви
нувшихся на них поверхностных структурных комплексов земной коры.
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Г.Н. ДОЛЕНКО, Л.Г. ДАНИЛОВИЧ, Л.Т. БОЙЧЕВСКАЯ,
А.П. МЕДВЕДЕВ, П.Н. ЦАРНЕНКО

ТЕКТОНИЧЕСКОЕ РАЗВИТИЕ УКРАИНСКИХ КАРПАТ

Среди складчатых сооружений, расположенных к юго-западу от Волыно-Подоль- 
ской окраины Восточно-Европейской платформы, альпийские Карпаты самые моло
дые, и поэтому их место в обрамлении платформы предопределено всей предыду
щей историей этой части Средиземноморского геосинклинального пояса.

Первоначально геосинклиналь, ограничивающая с юго-запада Восточно-Европей
скую платформу, была гораздо обширнее Карпатской и прошла длительный путь 
развития, начавшийся в рифее. Структуры северо-восточного берега Карпат и отчас
ти фундамента, на котором покоятся в настоящее время флишевые и молассовые 
отложения, сформировались в процессе последовательной консолидации и причле- 
нения к платформе различных частей доальпийского геосинклинального пояса при 
одновременной смене характера структурных взаимоотношений между этими час
тями. В нем можно выделить три этапа: байкальский, каледонский и герцинский, 
каждый из которых характеризуется определенным, отличным от других, простран
ственным расположением платформенных и геосинклинальных областей и своим, 
только ему присущим, комплексом пограничных структур. Последовательность 
их образования показана на палеотектонических схемах (рис. 1) и профилях 
(рис. 2). Правомерность предлагаемой интерпретации уже обосновывалась ранее 
[Медведев, 1976].

Есть определенные основания считать, что юго-западная граница Восточно-Евро
пейской платформы и геосинклинали на байкальском этапе проходила по глубин
ному разлому (краевому шву), протягивавшемуся от Коцка на Устилуг, Владимир 
Волынский, Локачи, Радехрв, Буск, Перемышляны, Рогатин, затем, кулисообразно 
смещаясь, -  от Бережан на Отыню и далее на Коршев и Да видены. Краевой шов 
древней платформы образовывал в ее теле внутренний угол, напротив которого, 
как и в других аналогичных случаях во многих районах мира, располагался попе
речный краевой прогиб (Волыно-Оршанский), выполненный отложениями рифея. 
Эта структура (вместе с краевым швом) и отражала характер взаимоотношений 
платформы с геосинклиналью на байкальском этапе развития. За пределами попе
речного краевого прогиба их сочленение происходило только по краевому шву. 
Байкальский этап развития завершился как на Волыно-Подолье, так и в смежной 
геосинклинали на рубеже рифея и венда всеобщим поднятием (а в геосинклинали, 
кроме того, складчатостью и метаморфизмом) и региональным оледенением, за
фиксированным тиллитами, залегающими на полесской серии рифея в основании 
волынской серии венда.

К началу каледонского этапа площадь платформы несколько расширилась за 
счет консолидации части геосинклинального пояса. Ее границей стал глубинный 
разлом, трассирующийся через Келъце на Сандомир, Раву-Русскую, Николаев, 
Отыню, Коршев, Давидены. Изменился характер пограничных структур -  вместо 
поперечного краевого прогиба образовалась продольная краевая система северо- 
западного простирания, состоящая из перикратонного и краевого (предгорного) 
прогибов. По времени образования перикратонный прогиб отвечает стадии проги
бания (венд-жединский век .раннего девона), а предгорный -  орогенной (зиген- 
ский и эмсский века раннего девона) эпохе развития смежной геосинклинали.

На герцинском этапе геосинклинальные условия существовали только в районе 
современных Карпат. На остальной же территории (кроме Судет) герциниды не вы
деляются. Границей геосинклинали был, вероятнее всего, Прсдкарпатский глубин
ный разлом, проходящий от Космача на Делятин, Надворную, Рожнятов, Добромиль 
и далее на запад в направлении Восточных Судет. В полосе сочленения Восточно- 
Европейской и Западно-Европейской платформ на месте каледонского предгорного 
прогиба в среднем девоне заложился постумный передовой прогиб, отделявшийся 
от геосинклинальной области краевым платформенным поднятием, лишенным



Рис. /. Этапы развития доальпийской структуры юго-западного об
рамления Восточно-Европейской платформы (палеотсктоничсские 
схемы)

I -  байкальский этап (рифей) ; II — III — каледонский этап: II -  
стадия прогибания геосинклинали (венд -  ранний девон, жедин), 
III -  орогенная стадия (ранний девон, эиген -  эмс) ; I V- V -  гер- 
цинский этап: IV — стадия прогибания геосинклинали (средний де
вон -  ранний карбон), V -  орогенная стадия (поздний карбон).



1-2 -  бассейны осадконакопления: 1 -  геосинклинальныс. -  
платформенные; 3 -  горная суша; 4 -  равнинная суша; 5 -  бай
кальский поперечный краевой прогиб; 6 — 7 — каледонская краевая 
система: 6 — перикратонный прогиб, 7 — краевой прогиб; 8 -  гер- 
цинский постумный передовой прогиб; 9 — платформенный чехол 
шикаледонской части молодой платформы; 7 0 — герцинское крас
ное платформенное поднятие; II -  герцинский краевой прогиб; 
12 73 -  краевые разломы: 72 -  глубинные, 73 -  погребенные
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Рис. 2. Схематические палеотек тонические профили через Волыно-Подольскую окраину Восточ
но-Европейской платформы и смежную геосинклиналь

1 —II — байкальский этап: I -  стадия прогибания геосинклинали (рифей), II -  после завер
шающей складчатости и пенеплениэации (предвендское время) : III — IV -  каледонский этап: 
III -  стадия прогибания геосинклинали {венд -  ранний девон, жедин), IV — орогенная стадия 
(ранний девон, зиген -  эмс) ; V-VII -  герцинский этап: V -  стадия прогибания геосинклина
ли (средний девон -  ранний карбон), VI -  орогенная стадия (поздний карбон — пермь), VII -  
после завершающей складчатости и пенепленизации (предмеэоэойское время).

1 — поверхность кристаллического фундамента; 2 — байкальская геосинклиналь; 3 — бай
кальский поперечный краевой прогиб; 4 -  отложения, дислоцированные в байкальскую текто
ническую эпоху; 5 -  каледонская геосинклиналь; 6 - 7  - каледонская краевая система: 6 — пе- 
рикратонный прогиб, 7 -  краевой прогиб; 8 -  отложения, дислоцированные в каледонскую 
тектоническую эпоху; 9 -  герцинская геосинклиналь; 10 -  герцинский постумный передовой 
прогиб; / /  -  отложения, дислоцированные в герцинскую тектоническую эпоху; 12- герцинский 
краевой прогиб; 13 — зоны краевых глубинных разломов: 14 -  прочие разрывные нарушения



герцинских отложений. В заключительную стадию, на рубеже динанта и силезия, 
между эпикаледонской частью молодой платформы и.горным сооружением Прикар- 
пат и Восточных Судет (Мораво-Силезид), возникшим в результате герцинского 
орогенеза, образовался краевой прогиб, прослеженный под надвигом Карпат от 
Верхнесилезского бассейна (являющегося, вероятно, его частью) до границы с Ру
мынией, а может быть, и дальше на юго-восток.

Совокупность всех перечисленных выше элементов определила доальпийскую 
тектоническую ситуацию в данном регионе. Можно только предположить, что опи
санные события явились следствием взаимодействия литосферных плит, однако 
прямыми данными, которые позволили бы оконтурить эти плиты и установить 
характер процессов, происходивших в местах их соприкосновения, мы не распо
лагаем. Их поиски -  дело будущих исследований.

Более определенные суждения в этом отношении можно высказать для альпий
ского складчатого обрамления Восточно-Европейской платформы, т.е. собственно 
для Карпат. Их геологическая история рассматривалась неоднократно и с разных 
позиций, причем если одни исследователи достаточно подробно излагают ее с точки 
зрения гипотезы литосферных плит с некоторыми отличиями в деталях, то другие 
оспаривают даже не детали, а саму возможность подобной интерпретации. Поэтому 
в своей попытке применить к палеотектоническим построениям концепцию текто
ники плит мы уделили основное внимание различным признакам, которые могут 
быть использованы для доказательства именно принципиальной возможности су
ществования таких неотъемлемых атрибутов этой концепции, как океаническая 
кора, зона субдукции, меланж, островодужный вулканизм и т.д.

Развитие Карпат с точки зрения гипотезы литосферных плит можно представить 
как формирование складчатой области по типу столкновения континент-микро
континент, островная дуга-континент. В их тектонической эволюции выделяются 
стадии растяжения и раскола континентальной коры с образованием океанической 
коры в зонах спрединга, сжатия и поглощения океанической коры в зоне субдукции 
и полного закрытия океанических пространств, сопровождавшиеся формированием 
флишевых и молассовых образований.

В выяснении истории тектонического развития Карпат особое значение приобре
тают показательные формации, в первую очередь магматические, характерные для 
эволюции определенных структур. Так, петрологические исследования показали 
наличие на нашей территории как пород офиолитовой ассоциации -  показателей 
спрединга, так и известково-щелочных вулканических серий островных дуг и актив
ных окраин.

Породы офиолитовой ассоциации установлены в трех зонах: в Пьенинской и на 
продолжении ее в фундаменте Закарпатского прогиба, в Мармарошской Утесовой 
зоне и в зоне надвига флиша Раховско*Ьуркутской группы зон на Силезско-Черно
горскую (рис. 3). Разные члены офиолитовой ас циации представляют собой 
фрагменты толщ, входящих в состав меланжа, маркирующего зону субдукции, 
или олистолитов. Фрагменты вулканогенно-осадочных образований (диабазы, пор- 
фириты, базальты в ассоциации с кремнистыми и карбонатно-кремнистыми осад
ками) вскрыты скважинами в фундаменте неогенового комплекса пород Закар
патского прогиба. По комплексу признаков и наличию фауны их можно отнести к 
триасу, юре и раннему мелу [Петрашкевич, 1968; Свириденко, 1973]. В фундамен
те западной части Закарпатского прогиба выявлены диабазы, диабазовые порфири
та и их брекчии и гиалокластиты. Они ассоциируют с кремнистыми известняками, 
радиоляритами, доломитами (скв. Берегово-8,952,Залуж-2) и темноцветными крем
нистыми аргиллитами (скв. Бегань-405). В восточной части прогиба вулканические 
породы фундамента представлены базальтовыми порфиритами, гиалобазальтами, 
миндалекаменными базальтами, шальштейнами, вулканическими брекчиями, туфа
ми, реже спилцтами. Разрезы этих толщ показаны на рис. 4. Характеристика пород 
офиолитовой ассоциации в Мармарошской зоне утесов и в зоне надвига флиша 
Раховско-Буркутской группы зон на Силезско-Черногорскую приводилась раньше 
вработахВЛ.Костюка [1961] иМ.Г.Ломизе [1968]. Здесь, кроме упомянутых вы
ше пород,отмечаются также редкие находки габбро, гипербазитов, габбро-диабазов.



Рис. 3. Тектоническая схема Украинских Карпат
1 — платформа; 2 — Предкарпатский прогиб: а — внутренняя и б — внешняя зоны; 3 — 

структурно-фациальные зоны Карпат: Скибовая (I), Силезско-Черногорская группа (II — Силез
ская, III — Дуклянская, VI — Свидовецкая, VII — Красноморская, V — Черногорская) , Рахов- 
ско-Буркутская группа (VIII -  Суховская, IX — Раховская, IV -  Магурская, X — Мармарош- 
ских утесов) ; 4 -  Мармарошская зона (XI) ; 5 -  зона Ленинских утесов (ХН) ; 6  -  Закарпатский 
прогиб; 7 — разломы фундамента: А — Радеховский, Б — Рава-Русский, В -  Городокско-Калуш- 
ско-Сторожинецкий, Г -  Предкарпатский, Д — Внешнекарпатский; 8-10  — линии надвигов: 
8 -  Стебнникого (Внутренней зоны Предкарпатского прогиба на Внешнюю), 9 — Берегового 
(Карпат на Предкарпатский прогиб), 10 — структурно-фациальных зон Карпат; 11—13 — изве
стково-щелочные серии островных дуг:/7  — проявления кислого вулканизма (игнимбритовые 
новоселицкие туфы -  баден, 18 — 16 млн. лет) % 12 — проявления кислого и андезитового вулка
низма (сармат, 15—9 млн. лет), 13 -  проявления андезито-базальтового вулканизма Выгорлат- 
Гутинской гряды (плиоцен, 1 2 - 8  млн. лет) ; 14 — фрагменты офиолитовой ассоциации (триас -  
ранний мел) : а — в скважинах (44 -  Чоп, 405 — Бегань, 8 , 952 — Берегово, 2 — Зал уж, 5, 13 -  
Тересва), б — в обнажениях (1 — Вульховчик—Большой Каменец, 1а — с. Монастырей, 2 -  
Малая Уголька, 3 -  Большая Уголька, 4 — Тевшак-Риноватый, 5 -  Средняя, 6 — Косовская, 
7 — Каменный поток, 8 — Маргетул, Радомир, Квасной, 9 — Фаркэу-Михалек, 10 — Чивчин, 
Будычевская, Велька, Попадья, 11 -  Див, Кварцевый, Широкий, Солонцовка, 12 -  Красношора, 
13 -  Малая Шопурка, 14 — Косовская, 15 — Тростянец, 16 — Петров, 17 -  Полонина Рогнеска, 
18 -  р. Говерла, 19 -  Лемский Лес, Бальэатул, 20 — Выпчинка, 21 -  Гропенец)

Петрологические исследования пород офиолитовой ассоциации, проведенные в 
последние годы [Данилович, 19766; Данилович и др., 1977], показали принадлеж
ность их к серии океанических оливиновых толеитоВ (с нормативным оливином 
7-15% и гиперстеном 11-16%) и частично к серии высокоглиноземистых оливино
вых базальтов и кварцевых толеитов (с содержанием К20  до 0,03-0,18%). Часть 
пород относится к щелочным оливиновым базальтам (с содержанием К20  от 0,5
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Рис. 4. Разрезы фрагментов офиолитовой ассоциации, вскрытых в фундаменте Закарпатского 
прогиба

1 -  кора выветривания диабазов; 2 — диабазы и диабазовые порфириты; 3 — базальтовые 
порфириты и шлаковые брекчии базальтов; 4 -  шальштейны; 5 — брекчии и агломераты диаба
зов и базальтов; 6 — тектонические нарушенные породы и толщи (с зеркалами скольжения) ; 
7 — гравелиты, конгломераты; 8 — кремнистые образования, яшмы, радиоляриты; 9 — туфы 
кислого состава, аргиллиты; 10 — темноцветные аргиллиты, кремнистые аргиллиты; 11 — из
вестняки, кремнистые известняки; 12 — мергели, доломиты; 13 -  соль; 14 — ангидриты; 15 
тектонические контакты; 16 -  несогласия



Рис. 5. Диаграммы зависимости содержания щелочей и кремнезема (а) и щелочей и глинозема 
(б) для океанических базальтов. Линия, отделяющая поле щелочных базальтов от поля толеи- 
тов, проведена по Макдональду и Кацуре [Грин, Рингвуд, 1968):границы полей устойчивости 
базальтов -  но Куно [Грин, Рингвуд, 1968 |

1 -  точки пород офиолитовой ассоциации Карпат; 2  -  мелафирм Карпат

Рис. 6. Диаграмма Л.В. Дмитриева изменения составов гипербазитов [Зонсншайн и др., 1976; 
Зонсишайн, Кузьмин, 19781

1 11 -  гипербазиты: 1 -  Алтае-Саянской области, 2 -  Корякии, 3 — Урала, 4 — массива
I родос на Кипре,5 - массива Byринос в Греции, 6 — Корнуэлла, 7 — Афганистана,# — Хан-Тайши- 
ра, 9 -  Дэоленского массива, 10 — Сихотэ-Алиня, 11 — Карпат; 12 — лерцолиты и гарцбургиты 
океанов; п -  пиролит; п — I 0 -  пиролит за вычетом 10$ выплавки базальта; л-20 — пиролит за 
вычетом 20а выплавки базальта; сплошной контур -  поле альпинотипных гипербазитов, пунк
тирный - поле океанических гипербазитов, по Ю.М. Шейнманну и Б.Г. Лутцу | 1974)

до и выше) (рис. 5). Геохимические особенности пород близки к характеристи
кам толеитовых серий современных океанов, по А.Е. Энгелу с соавторами [Engel 
et ai., 1965]. Отношение Sr87/S r86 в них равно 0,703-0,7042 и близко к таковому 
для океанических серий с мантийным источником магм [Данилович, 1977]. Гипер
базиты установлены только в Мармарошской зоне. Пространственно они сопряжены 
с фрагментами офиолитовой ассоциации и глаукофановыми сланцами, известными 
из бассейна Малой Угольки и руч. Квасного. Они принадлежат к типичным альпино- 
типным гипербазитам и на диаграмме Л.В. Дмитриева расположены в поле океани
ческих гипербазитов (рис.6).

В общем, характер пород фундамента Закарпатского прогиба, Пьенинской и 
Мармарошской зон позволяет говорить о формировании их в стадию растяжения 
(сирединга) и образования океанической коры (рис. 7). Он завершился, очевидно.



не раньше апта-альба, на что указывают породы офиолитовой ассоциации этого 
возраста [Лещух, 1973].

В раннем мелу условия растяжения сменились условиями сжатия. Эта стадия 
характеризуется возникновением зоны Беньофа и поддвиганием океанической 
коры под континентальную в направлении с юго-запада на северо-восток, что дока
зывается характерным распределением зон проявившегося позднее андезитового и 
кислого вулканизма, а также составом, петрологическими и геохимическими особен
ностями магматических образований. В сформированном между океаном и конти
нентом желобе происходило неупорядоченное смешение (скучивание) пород раз
личного происхождения -  осадочных и магматических, особенностью которых 
является интенсивная раздробленность, наличие зеркал скольжения, зон брекчиро- 
вания, во многих случаях бескорневое, аллохтонное залегание. Это свидетельствует 
о том, что данные породы неоднократно подвергались воздействию тектонических 
процессов. Кроме того, в бассейне Малой Угольки и руч. Квасного установлены 
фрагменты глаукофановых сланцев, образовавшихся в условиях высоких давлений 
и низких температур и характерных для зон субдукции. Все это позволяет рассмат
ривать выходы на поверхность мезозойских пород Пьенинской утесовой зоны и 
породы фундамента Закарпатского прогиба как составные части огромного поли- 
миктового меланжа, образовавшего в конечном счете фундамент неогенового 
вулканического пояса. На островодужный (а не континентальный) характер этого 
фундамента указывают геофизические данные [Чекунов и др., 1969], свидетель
ствующие о сходстве его разреза с разрезом коры Японской островной 
дуги [Строев и др., 1973], а также особенности вулканизма [Данилович, 1975, 
1977].

В это же время во внешней части Карпат, в миогеосинклинальной зоне, заложен
ной на континентальной окраине, началось накопление пород флишевой формации, 
также вызванное сменой тектонического режима. Область флишенакопления распо
лагалась между крупными глубинными разломами -  Закарпатским на юго-западе 
и Предкарпатским на северо-востоке, -  достигавшими поверхности Мохоровичича и 
четко зафиксированными глубинным сейсмическим зондированием. Формирование 
флишевых отложений происходило на разновозрастном фундаменте, осложненном 
системой Кордильер, которые предопределили разнофациальный состав флишевой 
формации и последующую структурно-тектоническую зональность (см. рис. 7). 
Миграция оси флишевого бассейна в направлении от внутренних частей к платформе 
и такая же последовательность складчатости выполняющих его пород обусловлива
лись динамикой в зоне субдукции, т.е. скоростью поглощения океанической коры. 
Помимо Кордильер, на процесс седиментации осадков флишевой формации (позд
ний мел-палеоген) большое влияние оказывали поперечные сводообразные подня
тия. В результате на относительно небольших расстояниях резко менялись мощнос
ти и литологический состав отложений. В Западных Карпатах установлены гемерид- 
ные граниты верхнего мела и другие проявления кислого вулканизма (район 
Баховиц, Польша). На территории Украинских Карпат подобные образования от
сутствуют и выявлены только привнесенные фации кислых пеплов малой мощности 
как в верхнем мелу, так и в палеогене.

В палеогене происходят подное закрытие океанического пространства, столкно
вение Паннонского микроконтинента с Евразиатским континентом и выжимание 
пород, сформировавшихся в океаническую стадию, в сторону континентальной 
периферии с образованием односторонней для Украинских Карпат северо-восточ
ной вергентности. Следует отметить, что на нашей территории сочленяются различ
ные структурные элементы Западных и Восточных Карпат, связанные с эволюцией 
разных частей бассейна Тетисэ. Западные Карпаты вместе с Восточными Альпами 
связаны с эволюцией пьенинской части океана [Дитрих, 1977], Восточные Карпа
ты -  сиретской части [Herz, Savu, 1974; Sandulescu, 1975]. Шовной зоной пьенин
ской части закрывшегося океана является соответственно Пьенинская зона, а 
шовная зона сиретской части, закрывшейся несколько раньше (в конце мелового 
времени), трассируется более северными выходами фрагментов океанической 
коры (см. рис. 3).



К началу миоцена вся территория Карпат была выведена из-под уровня моря 
(см. рис. 7). В ее фронтальной части, в пределах внутренней зоны Предкарпатского 
прогиба, начиная с аквитанского времени формируются осадки лагунных нижних 
моласс (мощностью до 6 -7  км) за счет материала, сносимого с Карпатского соору
жения и с краевого платформенного поднятия (Сандомирско-Добруджинской 
гряды). Одновременно, очевидно под действием горизонтальных напряжений, 
направленных под Карпаты со стороны платформы, происходит развитие взбросо- 
надвигов и надвигов складчатой области Карпат и структур Внутренней зоны. Та-
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Рис. 7. Схема эволюции Украинских Карпат

А — триас; Б -  юра; В -  ранний мел; Г -  поздний м ел-палеоген; Д  — ранний миоцен; \. 
средний миоцен—плиоцен (на разрезе нанесены сейсмические границы, установленные Г( 3 по 
профилю МГ-Ш)

/ — континентальная кора; 2 -  океаническая кора; 3 — кора переходного типа; 4 -  верхняя 
мантия; 5 -  астеносфера; 6 -  раздел Мохоровичича; 7 — раздел Конрада; 8 - зоны разломов; 
9 — линии надвигов; 10-14 -  показательные формации: 10 -  окраинных зпиконтинентальных 
морей {известняки, доломиты, мергели, песчаники, конгломераты и т.д.), 11 -  рифтоной 
стадии (известняки, доломиты, кремнистые известняки, офиолиты, песчаники, конгломераты 
и т.д.) , 12 — океанической стадии (кремнистые известняки, аргиллиты, радиоляриты, яшмы) , 
13 14 '-  стадии субдукции ( / J  -  флишевые, 14 -  молассовые); 15 -  вулканические образо
вания островных дуг; 16 -  комплексы кислого состава; 17 -  комплексы андезитового соста
ва; 18 -  комплексы андезито-базальтового состава; 19 -  зона Пенинских утесов; 20 -  скважи
ны (Б -  Берегово, Зл-Залуж, Д -  Добронь, С -  Сокирница, Г -  Гростянец. Тс Тересва, 
М — Мизунь, Ш -  Шевченково, Мж -  Межгорье, В -  Вышково)

ким образом, современную покровно-складчатую структуру Карпат можно рассмат
ривать как конечный результат суммарного действия надвиговых усилий, направ
ленных со стороны Закарпатья и поддвига Восточно-Европейской платформы.

В тортоне в прогибание втягивается прилегающая часть платформы и начинают 
отлагаться верхние (морские) молассы Внешней зоны Предкарпагского прогиба. 
Тогда же в тыльной части Карпатского орогена заложился Закарпатский прогиб. 
В это время погружающаяся в астеносферу океаническая плита достигает глубин, 
где термодинамические условия способствуют частичному ее плавлению и подъему



Рис. 8. Корреляция между содержаниями К20  и Si02 в вулканических породах Карпат и глуби
ной залегания сейсмофокального слоя:

а -  для пород кислого (I) и андезитового (II—V) состава, б -  для пород андезито-базальтово
го (1 —П) состава Выгорлат- Гутинской гряды

магм к поверхности, что обусловливает развитие интенсивного кислого и андези
тового вулканизма (см. рис. 7). На территории Закарпатского прогиба установле
ны три зоны вулканизма (см. рис. 3): тортонская (баден) зона кислого вулканизма 
(новоселицкие туфы и туфы верхнего тортона), сарматская зона сопряженного 
кислого и андезитового вулканизма и зона андезито-базальтового вулканизма 
Выгбрлат-Гутинской гряды (плиоцен). Петрологические и геохимические исследо
вания показали принадлежность вулканических образований всех зон к известково
щелочным сериям островных дуг с самостоятельными глубинными источниками 
магм [Данилович, 1977]. С помощью бинарных диаграмм "окись калия -  кремне- 
кислота" были определены расстояния (110-200 км) до очагов магм (рис. 8) и 
тем самым установлено направление наклона погружающейся плиты [Данилович, 
197ба]. Смещение же поверхностных проекций магматических очагов объясняется 
сложной динамикой горизонтальных смещений всей системы "сочленившиеся 
континент-микроконтинент". В основании неогеновых вулканических зон буре
нием вскрыты фрагменты толщ неупорядоченно смешанных пород разного возраста 
и формационной принадлежности, что указывает на совмещенность вулканических 
дуг и меланжа субдукции и свидетельствует о формировании Карпатской складча
той области по типу столкновения.

Формирование складчатой области Карпат и прилегающих прогибов завершилось 
в плиоцене, с этого времени на полностью осушенной территории стали преобладать 
геоморфологические процессы.

В заключение отметим, что предлагаемая модель развития Карпат является пока 
схематичной, отражающей лишь основные, качественно отличные друг от друга 
периоды их истории. Возможно, не все известные факты нашли в ней свое место 
и не все детали строения и развития Карпат учтены. В дальнейшем она, безусловно, 
будет развиваться и уточняться, но уже сейчас применение для палеотектонических 
построений идей новой глобальной тектоники облегчает понимание таких явлений, 
как широкое развитие флишевых образований и их сложное покровно-складчатое 
строение с односторонней вергенцией в сторону Восточноевропейской платформы; 
миграция оси флишевого и молассового бассейнов в направлении от внутренних 
частей к платформе и подобная же миграция складчатости: наличие фрагментов 
океанической коры и меланжа зоны субдукции: наличие мощных известково-ще
лочных вулканических серий островных дуг с глубинными независимыми источни
ками магм: особенности строения земной коры в Закарпатском прогибе, установ
ленные геофизическими исследованиями, и некоторые другие, объяснение которых 
с иных позиций встречает определенные затруднения.
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МЛ. БЕЭР

ОСОБЕННОСТИ ГЕОДИНАМИКИ КАРПАТО-ДИНАРСКОГО РЕГИОНА

В настоящей статье с позиций тектоники плит рассматриваются особенности тек
тонической эволюции Карпато-Динарского сегмента Средиземноморского пояса и 
степень унаследованности современной структуры земной коры и сейсмогенных зон 
данного региона.

Главный вопрос в проблеме развития Карпато-Динарской геосинклинальной 
системы -  механизм образования складчато-покровной Карпатской дуги. Попытки 
объяснить его поддвигом со стороны Восточно-Европейской платформы (и ее гер- 
цинского обрамления) [Bleahu et al., 1973; Horvath et ai., 1975; и др.] либо расши
рением фундамента межгорной неогеновой Паннонской впадины [Милановский, 
1978; Чекунов, 19761 представляются автору в равной степени несостоятельными.

' В пределах Карпатского форланда отсутствует необходимая для многостороннего 
поддвига система радиальных сдвигов; становление покровов в пределах Внутрен
них Карпат, обусловивших возникновение складчатой дуги, происходило задолго 
до миоцена, на протяжении раннего и позднего мела, а амплитуда неогеновых 
шарьяжей Внешних Карпат несоизмерима с одновозрастным расширением фунда
мента Паннонской и Трансильванской депрессий, составляющим десятки километ
ров [Horvath et al., 1975]. В связи с этим кажется более реальным процесс 
тектонического выжимания Карпатских покровов в сторону форланда за счет пере
мещения с юго-запада, со стороны Динарид, жестких блоков литосферы (микро
континентов) -  Татранского и Виллань-Бихорского. Для восстановления геодина
мики этого процесса представляется целесообразным применить методику палин- 
спастических реконструкций рассматриваемого региона на ряд этапов альпийского 
цикла: позднетриасовый, позднеюрский и раннеэоценовый.

В связи с развитием идей новой глобальной тектоники за последние 7 -8  лет 
было предложено большое количество вариантов палеотектонических реконструк
ций Средиземноморского пояса, включая и его Карпато-Динарский сегмент 
[Boccaletti et ai., 1974; Channeile, Horvath, 1976; Chorowicz, Geyssant, 1976; 
Dewey et al., 1973; Dimitrijevic, 1974; Handzi et al., 1974; Herz, Savu, 1974; 
Laubscher, 1971; Stegena et al., 1975; Зоненшайн, Городницкий, 1977]. Среди них 
наиболее информативны и тесно увязаны с этапами мезозойско-кайнозойского 
раскрытия Атлантики реконструкции Ж. Дьюи с соавторами [Dewey et al., 1973], 
Ж. Чэннела, Ф. Хорвата [Channell, Horvath, 1976], Л.П. Зоненшайна и А.М. Город
ницкого [1977]. Однако во всех перечисленных работах, с одной стороны, в недос
таточной мере учитываются особенности геологии Карпат и Динарид: строение 
доальпийского основания, наличие протяженных структурно-фациальных зон, с 
другой -  сильно преувеличена роль раннемезозойской коры океанического типа, 
предполагаемой практически вокруг всех блоков континентальной коры: Апулий
ского, Родопского, Карнийского, Татранского, Мизийского и др.

В основу предлагаемых палинспастических реконструкций положены следующие 
группы признаков: геолого-тектонические, палеомагнитные и палеоклиматические. 
Геологотектонические критерии суммированы на прилагаемой схеме размещения 
основных тектонических элементов Карпато-Динарского сегмента альпид со снятым 
неоген-четвертичным чехлом в области Паннонской и Трансильванской впадин 
(рис. 1, см. вкл.). Она иллюстрирует: 1) типы земной коры, на которой развива
лись основные структурно-фациальные зоны (океаническая, утоненная и нормаль
ная континентальная); 2) характер размещения доальпийских тектонических зон 
(палеозойских и докембрийских); 3) возраст альпийской складчатости (тектони
ческого скучивания) в различных зонах; 4) амплитуду и направление крупных 
надвигов и шарьяжей. На основании перечисленных критериев и с учетом особен
ностей доальпийской структуры было произведено последовательное расправление 
на площади складчато-покровного комплекса Карпат и Динарид в направлении с 
северо-востока на юго-запад. При этом за относительно неподвижный элемент си- 
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Рис. 3. Положение рассматриваемого региона в позднетриасовой реконструкции Тетиса и Атлан
тики,™ Л.П. Зоненшайну и А.М. Городницкому [1977]

1 — контуры континентов и микроконтинентов; 2 — континенты в пределах современной су
ши; 3 — системы срединно-океанических хребтов и пересекающих их трансформных разломов; 
4 — зоны субдукции, глубинных поддвигов и надвигов; 5-10  -  формации: 5 -  щелочных 
базальтоидов, 6 -  красноцветная и эвапоритовая, 7 — карбонатная, местами бокситоносная, 
8 — глинисто-терригенная, местами угленосная, 9 — флишевая, 10 — карбонатно-кремнистая, 
спилит-диабазовая. Континенты и микроконтиненты: С А -  Северо-Американский, ЕА -  Евро
азиатский, А — Африканский, I — Апулийско-Адриатический, II -  Южно-Анатолийский, III -  
Северо-Анатолийский и Иранский

стемы принят форланд Карпат и Балкан (окраина Восточно-Европейской платфор
мы с ее герцинским обрамлением и Мизийская плита), сами Балканы также 
рассматриваются как существенно автохтонное сооружение.

Палеомагнитные данные по Средиземноморью и Атлантике, обобщенные по це
лому ряду публикаций [Зоненшайн, Городницкий, 1977; Городницкий и др., 
1978; Boccaletti, Guazzone, 1970; Channell, Tarling, 1975; Channell, Horvath, 
1976; Dewey et al., 1973; Gunther, 1973; Handzi et al., 1974; Lowrie, Alwarez, 
1974, 1975; Stefanovic, 1974], позволили оценить максимальную величину раскры
тия раннемезозойского Тетиса в рассматриваемом сегменте альпид, выявить харак
тер дрейфа Африканской плиты относительно Европейской на протяжении юры и 
мела, а также определить направление и амплитуду горизонтального перемещения 
отдельных блоков континентальной коры (микроконтинентов): Апулийско-Адриа
тического, Виллань-Бихорского, Сардо-Корсиканского и др. При этом было учтено 
распространение в пределах Центрального и Западного Средиземноморья пород- 
индикаторов палеоклиматических условий: мезозойско-кайнозойских бокситов, 
углей, эвапоритов и характерных морских фаций Тетиса -  ургонских известняков 
и пестроцретных глоботрункановых мергелей.

Ниже рассматриваются основные этапы альпийской истории формирования зем
ной коры Карпато-Динарского региона.

В течение среднего—позднего триаса в пределах средиземноморской части Тетиса 
в обстановке общего растяжения происходило наращивание Африканской и Евра- 
зиатской литосферных плит путем формирования утоненной континентальной и 
океанической коры в эвгеосинклинальных областях (рис. 2, см. вкл., 3).

Образование утоненной континентальной коры в рассматриваемом регионе пред
полагается в пределах двух крупных зон. Первая из них охватывала современные 
внутренние зоны Динарид-Сербско-Субпелагонийскую, Словенско-Боснийскую и



Ниндскую; вторая располагалась в пределах зон Игол-Бюкк и Трансильванской, 
выклиниваясь к юго-востоку. К западу эти две зоны растяжения сливались в одну, 
соответствовавшую современным Карнийской (Южные Альпы) и Тосканской 
(Апеннины) зонам. В целом зоны растяжения наследовали доальпийский структур
ный план: первая из них развивалась параллельно Вардарской, вторая — Гемерско- 
Деловецко-Старепланинской эвгеосинклиналЬным зонам герцинид. Признаками 
растяжения и утонения континентальной коры являются средне- и верхнетриасовые 
основные вулканиты и сопровождающие их пелагические карбонатно-кремнистые 
отложения.

В юго-восточном направлении в пределах Центрального и Восточного Средизем
номорья Динарская зона утоненной континентальной коры сильно расширялась и 
сменялась областью новообразованной океанической коры, фиксируемой ныне 
офиолитами Западного и Центрального Тавра. С юга к ней примыкала Эллинская 
эвгеосинклинальная зона с корой океанического типа. Реликты последней в совре
менной структуре Средиземноморья, по всей вероятности, представлены Восточно- 
Адриатическим прогибом. Ионической впадиной и зоной Эллинских прогибов и 
блоковых структур [Маловицкий, Казаков, 1975]. Далее к востоку она прослежи
вается уже в виде офиолитовых покровов о. Кипр и Восточного Тавра.

На месте будущего Западного Средиземноморья и Центральной Атлантики растя
жение в это время привело лишь к образованию рифтовых трещин и расколов 
континентальной коры, формированию мощных красно цветных толщ, эвапоритов 
и щелочных базальтоидов [Dewey et al., 1973].

На ранне-позднеюрском этапе в пределах Сербско-Субпелагонийской и Вардар
ской зон Динарид, а также Пьемонтско-Пьенинской зоны Альп и Карпат происходит 
формирование коры океанического типа. При этом сочленение Сербско-Субпелаго
нийской и Пьемонтско-Пьенинской зон осуществлялось, вероятно, по трансформно
му Загребскому разлому северо-восточного простирания (рис. 4, см. вкл., 5). 
Развитие коры океанического типа ныне фиксируется здесь массивами альпицотип- 
ных гипербазитов, мощными сериями базальтоидов и сопровождающих их верхне
юрских радиоляритов. Начиная с ранней юры в эвгеосинклинальных зонах Тетиса 
одновременно с наращиванием океанической коры происходило интенсивное 
раскрытие Центральной Атлантики. В поздней юре-раннем мелу этот процесс при
вел к значительному перемещению против часовой стрелки Африканского конти
нента и сближению его с Евразиатским. В связи с этим вдоль северных окраин 
Сербско-Субпелагонийской и Вардарской эвгеосинклиналей в титоне-валанжине на
чали формироваться зоны глубинного подцвига (субдукции), а в их тылу, в области 
флишевых Карпат и Альп, образовались протяженные зоны растяжения континен
тальной коры — структуры типа краевых морей (Мечек-Кричевская, Валисско-Юж- 
но-Магурско-Трансильванская и Раховско-Северинская). Зоны субдукции характе
ризуются образованием титон-неокомского флиша, олистостром, а структуры типа 
краевых морей с утоненной континентальной корой -  развитием одновозрастных 
основных вулканитов и глубоководных карбонатно-кремнистых отложений. В це
лом области позднеюрского растяжения оказались в значительной степени секущи
ми по отношению к каледоно-герцинским структурам данного региона.

Перечисленные выше раннемезозойские эвгеосинклинальные зоны были разделе
ны блоками континентальной коры (микроконтинентами), где в течение триаса- 
юры шло преимущественное накопление мелководных карбонатных толщ. С конти
нентальными перерывами было связано образование бокситов и угленосных от
ложений.

Последующие эпохи регионального сжатия и складчатости -  ранне-, средне- и 
позднеальпййская -  представляли собой последовательные этапы сближения Афри
канской и Евразия тек ой литосферных плит, вызванного дальнейшим раскрытием 
Центральной и Северной Атлантики. При этом в зонах субдукции происходило 
сокращение (поглощение) ранее сформированной океанической и утоненной конти
нентальной коры. Последовательное вовлечение в зоны субдукции все более внут
ренних частей сближающихся плит привело к миграции складчатости (начиная с 
раннего мела) от осевых зон Карпато-Динарской геосинклинали к ее периферии.



Рис. 5. Положение рассматриваемого региона в позднеюрской реконструкции Тетиса и Атлан
тики, по Л Л . Зоненшайну и А.М. Городницкому [1977]

Условные обозначения см. на рис. 3

Этот процесс сопровождался миграцией в том же направлении флишевых прогибов, 
а в их тылу -  областей андезито-базальтового вулканизма. Первые представляли 
собой аналоги современных глубоководных желобов, областей континентального 
склона и подножия, вторые -  зоны островных дуг. Наиболее интенсивно процесс 
островодужного андезито-базальтового вулканизма и сопровождающего гранитного 
магматизма проявился в тыльной части Вардарской зоны -  в пределах Сербско- 
Македонского массива и Среднегорской зоны Балканид.

. Раннеальпийская эпоха регионального сжатия (титон- ранний мел) включает в 
себя позднекиммерийскую и австрийскую фазы складчатости, которые отчетливо 
проявились в пределах внутренних зон Динарид (Вардарской, Сербско-Субпелаго- 
нийской), а также Восточных и Южных Карпат (Мурешской, Игол-Бюкк, Трансиль
ванской, Чахлеу и Северинской). На этом этапе, по палеомагнитным данным 
[Dewey et al., 1973], происходило перемещение против часовой стрелки Африкан

ского континента относительно Евразиатского; это привело к значительному сбли
жению Апулийско-Адриатического выступа Африканской плиты с Европейским 
форландом и выжиманию к северо-востоку промежуточных микроконтинентов: 
Пелагонийского, Сербско-Македонского, Фэгэраш-Гетского, Виллань-Бихорского, 
Трансильванского и Мармарошского.

Среднеальпийская эпоха регионального сжатия (поздний мел-палеоцен) вклю
чает субгерцинскую, гозаускую и ларамийскую фазы складчатости, наиболее интен
сивно проявившиеся во внутренних зонах Альпийско-Западно-Карпатского и Южно- 
Карпатского сегментов рассматриваемого региона: Пьемонтской, Пьенинской, 
Средних и Верхних Австрид, Татранско-Гемерской, Мечек-Кричевской, Северин
ской и Фэгэраш-Гетской. В это время перемещение Африканского континента 
относительно Европейского происходило в северо-западном направлении [Dewey 
et a l, 1973], что и обусловило, по всей вероятности, возникновение максимально
го скучивания вдоль юго-восточного и северо-западного флангов Альпийско-Кар
патской геосинклинали. В области Внутренних Динарид на данном этапе фиксируют
ся продольные (северо-западные) правосдвиговые перемещения [Dimitrijevic, 
1974; Channell, Horvath, 1976].

С позднемелового времени процесс сближения Африканской и Европейской 
литосферных плит сопровождается разворотом в направлении против часовой стрел
ки Апулийско-Адриатического континентального блока, отделившегося от Афри
канской плиты субширотным трансформным разломом (правым сдвигом) -  про
должением Азорской трансформы Атлантики (рис. 6 ,см .вкл.,7 ). Для среднеаль
пийского этапа этот разворот составил 30-45° [Channell, Tarling, 1975; Lowrie,



Рис. 7. Положение рассматриваемого региона в позднемеловой реконструкции Тетиса и Атлан
тики, по Л.П. Зоненшайну и А.М. Городницкому [1977]

Условные обозначения см. на рис. 3

Alwarez, 1974, 1975]. Причиной подобного автономного перемещения Апулийско- 
Адриатического блока явилась, вероятно, максимальная скорость спрединга в пре
делах Центральной Атлантики. Кроме того, с этим этапом могло быть связано 
начало раскрытия Болеарско-Лигурийской (или Алжиро-Прованской)области океа- 
низации, приведшего на последующем позднеальпийском этапе к развороту против 
часовой стрелки Сардо-Корсиканского блока континентальной коры [Dewey et al., 
1973; Boccaletti, Guazzone, 1970].

Активное перемещение к северо-востоку Апулийско-Адриатического блока 
вызвало значительное выжимание в том же направлении Татранско-Гемерского и 
Виллань-Бихорского блоков. Их смещение контролировалось системой субширот
ных сдвигов: правосторонних на юге (Скутари-Печ, Трансданубский) и левосторон
них на севере (Сестри-Вольтаджио, Загребский). Во фронте надвигавшихся к восто
ку и северо-востоку жестких блоков, в пределах флишевого прогиба Внешних 
Карпат в течение позднего мела-эоцена сформировалась система продольных под
нятий -  Кордильер (Северо-Пьенинская, Мармарошская, Силезская, Субсилезская, 
Кумане, см. рис. 4 ), представлявших собой сколы фундамента Европейского фор- 
ланда. Последние обусловили фациальное разнообразие карпатского флиша, нака
пливавшегося в пределах протяженных узких трогов. Северо-Пьенинская и Марма
рошская Кордильеры, кроме того, явились естественными барьерами для развития 
в пределах Внутренних Карпат и Динарид характерных фаций Тетиса: ургонских 
известняков и глоботрункановых мергелей.

Таким образом, к концу среднеальпийского этапа складчатости были в общих 
чертах сформированы Карпатская дуга и система ограничивающих ее с флангов 
региональных сдвигов.

Позднеальпийская эпоха регионального сжатия (олигоцен—миоцен) включает 
пиренейскую, савскую, штирийскую и аттическую фазы складчатости. Они прояви
лись главным образом в пределах внешних, миогеосинклинальных зон Карпат и 
Динарид (см. рис. 1). Одновременно произошло дозакрытие областей с утоненной 
континентальной корой -  структур типа краевых морей (Раховско-Буркутская, 
Валисско-Южно-Магурская, Мечек-Кричевская зоны) либо окраин дислоцирован
ных ранее впадин с корой океанического типа (Словенско-Боснийская, Будва 
(Пиндская) зоны). В систему позднеальпийских надвигов и покровов, синформ и 
антиформ были вовлечены также и некоторые наиболее внутренние зоны Карпат, 
Динарид и Апьп-Пьемонтская (Нижних и Верхних Австрид), Пьенинская, Субпела-



жения форланда,5 -  позднеальпийского вулканизма, 6 -  поднятия (д) и погружения (б) верхней 
мантии; У -  направление и амплитуда горизонтального перемещения литосферных блоков; 
8 -  зоны крупных надвигов (д) и сдвигов (б) ; 9 -  зоны современных сейсмогенных структур

гонийская и Пелагонийская, претерпевшие тектоническое скучивание на ранне- 
или среднеальпийском этапе.

Геодинамическая обстановка в олигоцене—миоцене была сходной с предыдущим 
этапом -  перемещение Африки относительно Европейского континента происходи
ло в северо-северо-западном направлении [Dewey el aL, 1973]; продолжалось сме
щение к северо-востоку Апулийско-Адриатического блока с разворотом против 
часовой стрелки на 15-20° [Lowrie, Alwarez, 1975]. Суммарный эффект этих 
движений привел к дальнейшему выжиманию к северо-востоку спаянных ранне- и 
среднеальпийской складчатостью двух жестких массивов: Татранско-Гемерского на 
севере и Виллань-Бихорско-Трансильванско-Мармарошского на юге -  с образова
нием перед ними современной складчато-покровной Карпатской дуги, а на ее вытя
нутых флангах (южно- и северокарпатском) -  сдвиговых зон Скутари-Печ-Вранча 
и Фриули-Братислава (рис. 8). С юго-запада Татранскр-Гемерский и Виллань-Бихор- 
ский массивы были ограничены глубинным поддвигом Апулийско-Адриатического 
блока, проходившим в основании Словенско-Боснийской зоны Динарид.

На современном этапе развития Карпато-Дина рекий регион представляет собой 
консолидированный Паннонский блок литосферы с аномальным положением и 
свойствами верхней мантии, ограниченный системой лево- и правосторонних сдвигов 
северо-восточного простирания, активной зоной глубинного поддвига (субдукции) 
вдоль северо-восточной окраины Апулийско-Адриатического блока и зоной глубин
ного надвига вдоль внутреннего края Карпат, с реликтовой зоной Беньофа в изгибе



Рис. 9. Схема современного расположения основных структурных элементов земной коры и 
сейсмогенных структур Карпато-Динарского региона

1—3 — области развития коры океанического типа: 1 — раннеальпийская реликтовая (Иони
ческая, Эллинская), 2 — среднеальпийская новообразованная (Болеарская, Черноморская), 
3 — позднеальпийская новообразованная (Тирренская) ; 4—6 — области развития утоненной 
континентальной коры: 4 -  раннеальпийская реликтовая (Адриатическая), 5 -  среднеальпий
ская новообразованная (Мизийская), 6 -  позднеальпийская новообразованная (Паннонская, 
Эгейская); 7—8 — области: 7 — тектонического скучивания континентальной коры, 8 — конти
нентальной коры, не претерпевшие значительной альпийской переработки (а — Европейская, 
б — Африканская плиты) ; 9-12 -  региональные сейсмогенные структуры (зоны) : 9 -  глубин
ных поддвигов (субдукции), 10 — глубинных надвигов, 11 — сдвигов, 12 — растяжения; 13 -  
направления активных горизонтальных перемещений литосферных блоков

Карпатской дуги (район Вранча). Такая динамическая система взаимодействия 
крупных блоков и литосферных плит наилучшим образом объясняет строение зем
ной коры и пространственное положение коровых и мантийных источников земле
трясений Карпато-Динарекой системы.

Увеличение мощности земной коры в зонах складчатых сооружений Динарид и 
Карпат связано со "скучиванием” сиалического материала. Последнее было обус
ловлено как процессами интенсивного позднеальпийского поддвигания, максимум 
которого приходится на активный Апулийско-Адриатический блок в зоне Динарид, 
где наибольшая мощность коры (40-45 км) фиксируется в пределах складчатого 
сооружения, так и интенсивного надвигания в зоне контакта (упора) Восточно- 
Европейской платформы и флишевых Карпат, со смещением максимума мощности 
коры (60-65 км) в сторону предгорного прогиба (см. рис. 5). Различия в механиз
ме деформации литосферы в зонах активного поддвига и надвига обусловили, 
таким образом, различные соотношения между положением глубинных границ и 
приповерхностными геологическими структурами.

Утонение земной коры (до 25-30 км) в пределах Паннонского блока Карпато- 
Динарской системы можно объяснить первичным срезанием ("сдиранием") базаль



тового слоя при интенсивном горизонтальном перемещении входящих в его состав 
Татранско-Гемерского и Виллань-Бихор-Трансильванского массивов и вторичными 
(наложенными) процессами проплавления и эрозии земной коры снизу. Эти процес
сы рассматриваются рядом исследователей [Bleachu et aL, 1973; Horvath et al., 
1975; и др.] как результат поддвига со стороны Европейского форланда в течение 
неогена-плейстоцена клина океанической коры, располагавшейся первично в основа
нии Карпатского флишевого прогиба. На миоценовом этапе произошло формиро
вание Карпатской складчатой; а в ее тылу -  вулканической дуги, включающей 
известково-щелочные образования (риолиты, дациты, андезиты и андезито-базаль- 
ты) Центральной и Восточной Словакии, Северо-Восточной Венгрии, Советского 
Закарпатья, Трансильвании и Апусеней. С плиоцен-плейстоценовым этапом связано 
образование в пределах Паннонской и Трансильванской впадин структур типа крае
вых (эадужных) бассейнов западной части Тихоокеанского кольца, характеризую
щихся развитием мантийных диапиров, проплавлением и эрозией снизу континен
тальной коры, щелочным базальтовым вулканизмом, повышенным тепловым 
потоком и изостатическим проседанием. Принимая в целом вышеописанный меха
низм и исходя из палеотектонических особенностей данного региона, автору пред
ставляется более вероятным считать ведущим для позднеальпийского и неотекто- 
нического этапов процесс активного надвигания в сторону Европейского форланда 
внутренних континентальных блоков Карпат. При этом погруженными на значи
тельную (порядка 135-165 км) глубину, обеспечивающую выплавление андезито- 
базальтовой магмы и образование мантийного диапира, оказались клинья утоненной 
континентальной коры, располагавшейся первично в основании Южно-Магурско- 
Трансильванской и Раховско-Северинской зон.

Анализ пространственного размещения сейсмогенных структур Карпаго-Динар
ек ого региона свидетельствует о закономерной связи их с границами подвижных 
блоков земной коры, сформировавшимися к концу позднеальпийского этапа текто
нического скучивалия. Различия глубин очагов сильных и слабых землетрясений, 
а также механизма деформирования среды в очаговых зонах связаны с различиями 
в характере и степени современной тектонической подвижности отдельных блоков 
и литосферных плит. Высокая сейсмичность приурочена к отдельным отрезкам зон 
правостороннего сдвига Сицилия -  Скутари-Печ — Вранча и левостороннего сдвига 
Фриули—Братислава и к зоне поддвига Апулийско-Адриатического блока; слабая 
сейсмичность -  к зоне Карпатского глубинного надвига. Для Альпо-Карпато-Динар- 
ского региона в целом характерны коровые землетрясения (с глубиной очагов 
10—20, редко до 30-40  км ), в то время как Балкано-Эгейский регион, отделенный 
от первого глубинным сдвигом Сицилия-Вранча, сейсмичен на всю мощность зем
ной коры и 100—200 км  верхней мантии [Беэр, Щукин, 1978]. Последнее обстоя
тельство связано, вероятно, с большей 1ектонической активностью данного регио
на: существованием современной зоны субдукции вдоль внешнего края Эллинско- 
Критской островной дуги и Эгейского краевого (задужного) бассейна с утоненной 
континентальной корой.

На основании проведенного анализа эволюции земной коры и сейсмичности 
Карпато-Динарской системы и прилегающих частей Центрального Средиземноморья 
представляется возможным наметить схему современного размещения основных 
структурых элементов литосферы данного региона и выделить области с корой 
океанического типа (реликтовой и новообразованной), с утоненной континенталь
ной корой (реликтовой и новообразованной), с континентальной корой тектоничес
кого скучивания, с континентальной корой, не претерпевшей значительной альпий
ской переработки (рис. 9).

Границы разнородных литосферных блоков представляют собой систему регио
нальных сейсмогенных структур, среди которых можно выделить зоны глубинных 
поддвигов, надвигов, сдвигов и растяжения. Большая часть этих глубинных наруше
ний развивается со средне- или позднеальпийского этапа складчатости, что свиде
тельствует об унаследованном характере современной геодинамической об
становки в пределах Карпато-Динарского сегмента Средиземноморского 
пояса.



1. Эвгеосинклинальные зоны Динарид и Карпат различаются как по времени 
своего заложения, так и по положению в области мезозойского Тетиса. Первые 
развивались с триаса и представляли собой северо-западное замыкание собственно 
океанических структур. Вторые заложились в конце поздней юры и входили в 
состав системы краевых морей, располагавшихся вдоль северной окраины Тетиса. 
Их образование было связано с активным раскрытием Центральной Атлантики и 
началом формирования зон поглощения океанической коры в пределах Тетиса.

2. Образование Карпатской дуги началось в раннем мелу. Оно было вызвано как 
последовательным сближением Африканской и Европейской, плит, так й разворо
том против часовой стрелки Апулийско-Адриатического блока. В процессе мигра
ции Карпатских покровов к северо-востоку, в сторону Европейского форланда, 
ведущую роль играли две системы сдвигов, расположенных на флангах дуги: Фриу- 
ли-Братислава и Скутари-Печ-Вранча. .

. 3. Предлагаемые палинспастические реконструкции позволяют оценить амплиту
ду сокращения первичной ширины альпийской геосинклинали: для Дина рекой вет
ви — как пятикратную (от 1300 до 250 км ), для Карпатской ветви — как трех-че- 
тырехкратную (от 1000 до 250-300 км ).

4. Современный геодинамический режим в пределах Карпато-Динарского сегмен
та Средиземноморского пояса в значительной мере унаследован от позднеальпий
ского этапа тектонического скучивания.

Л И Т Е Р А Т У Р А

Беэр М.А., Щукин Ю.К. Геодинамика и сейс
мичность Карпато-Динарской системы. -  
In: Proceeding of the Symposium on the Ana
lysis of Seismicity and on Seismic Risk, Zib- 
lice, 1977. Prague: Academia, 1978.

Городницкий A.M., Зоненишйн Л.П., Мир- 
лин Е.Г. Реконструкции положения мате
риков в фанерозое. М.: Наука, 1978.

Зоненишйн Л.П., Городницкий AM . Палео
зойские и мезозойские реконструкции 
континентов и океанов. -  Геотектоника, 
1977, №3.

Маловицкий Я.П., Казаков О.В. Тектоничес
кая карта дна Средиземного моря. -  В 
кн.: Гидрологические и геологические ис
следования Средиземного и Черного мо- 
рей/Под ред. Я.П. Маловицкого. М., 
1975.

Миланоеский Е.Е. Кинематика тектонических 
движений Средиземноморского геосин- 
клиналъного пояса в орогенном этапе 
альпийского цикла. -  В кн.: Тектоника 
Средиземноморского пояса: Тезисы до
кладов. М., 1978.

Петрашкевич М.И. и др. Геологическое строе
ние Закарпатского внутреннего прогиба. -  
В кн.: Геологическое строение и горючие 
ископаемые Украинских Карпат. М.: Нед
ра, 1971.

Тектоническая карта Карпато-Бал канской 
Горной системы и прилегающих областей. 
М-б 1 : 1 000 000/Подред. М. Магела. Бра
тислава, 1973.

Чекунов А.А. Геология Украины, сопредель
ных районов Тетиса и новая глобальная 
тектоника. -  Геол. журн., 1976, т. 36, 
№3.

Bleachu М., Boccaletti М., Manetti Р., PeltzS. 
Neoqene Carpathian Arc: A continental 
arc displaying the features of an "Island 
arc”. -  J.o f Geophys.Res., 1973,vol.78, N23.

Boccaletti M., Guazzone G. La migrazione tcr- 
ziaria dei bacini toscani e la rotazione 
delTApennino Septentrionale in una "zona 
ditorzione" per deriva continentale. -  Mem. 
Soc. geol. ital., 1970, vol. 9.

Boccaletti M., Manetti P., Peccerillo A. Hypo
thesis of the plate tectonic evolution of the 
Carpatho-Balkan Arcs. -  Earth and Planet. 
Sci. Lett., 1974, vol. 23.

Channell J., Horvath F. The African/Adriatic, 
promontary as a palacogeographical premis 
for Alpine orogeny and plate movements in 
the Carpatho-Balkan region. -  Tectonophy- 
sics, 1976, vol. 35, N 1/3.

Channell J., Tarling D. Palaeomagnetism and the 
rotation of Italy. -  Earth and Planet. Sci. 
Lett., 1975, vol. 25.

Chorowicz JG eyssan t J. La paleofaille transfor- 
mante Split-Karlovac-Vienne, introduction a 
un modele devolution des chaines Alpines de 
lTurope Moyeane. -  Rev. geogr. phys. et 
geol. dyn. (2), 1976, vol. 18, fasc. 1.

Ciupagea D., Раиса M., Ichim T. Geologia depre- 
siunii Transilvaniei. Bucureti, 1970.

Dewey J., Pitmenll W., Ryan W., BonninJ. Plate 
tectonics and the evolution of the Alpine 
system. -  Bull. Geol. Soc. Amer., 1973, 
vol. 84.

Dimitrijevif M. The Dinarides: a model based on 
the New Global Tectonics. -  In: Metallogeny 
and Concepts of the Geotectonic Develop
ment of Yugoslavia. Belgrade, 1974.

Gunther K. Ergebnisse meeresgeologischer und 
geophysikalischer Untersuch ungen in der 
nordlichen Tyrrhenie und im Ligurischen 
Meer und ihre Konsequenzen fur die Deutung 
der Orogenese des Nordapennins. -  Neues 
Jahrb. Geol. und Palaontol. Abh., 1973, 
Bd. 142, N3.

Handzi F., Pan tic N., Aleksic V., Kalenic M. 
The Alpides of southeastern Europe in the



light of plate tectonics. -  In: Metallogeny and 
Concepts of the Geotectonic Development of 
Yugoslavia. Belgrade, 1974.

Hen N., Savu H. Plate tectonics history of Roma
nia. -  Bull. Geol. Soc. Amer., 1974, vol. 85, 
N9.

Horvath R , Stegena L*. Geczy B. Ensimatic and 
ensialic interarc basins: Comments on ’’Neo
gene Carpathian Arc: A Continental Arc 
Displaying the Features of an Island Arc” by 
M. Bleahu, M. Boccaletti, F. Manetti, 
S. Peltz. -  J. Geophys. Res., 1975, vol. 80, 
N2.

Laubscher H. von. Das Alpen-Dinariden-Problem 
und die Palinspastik der sudlichen Tethys. -  
Geol. Rdsch., 1971, Bd. 60, N 3.

Lowrie W., Alwarez W. Rotation of the Italian 
Reninsula. -  Nature, 1974, vol. 251.

Lowrie W., Alwarez W. Paleomagnetic evidence 
for rotation of the Italian Peninsula. -  
5. Geophys. Res., 1975, vol. 80, N 11.

Nemec F , Коса к А. Д онео генов oe основание 
словацкой части Венского бассейна. -  
Miner, slovaca, 1976, vol, 8, N 6.

Sandulescu M. Essai de Synthese structural des 
Carpathes. -  BSGF, 1975, vol. 17, N 7.

Stefanovic D. Paleomagnetic verification ot some 
current hypotheses on the tectonics of Yugos
lavia and surrounding regins. -  In: Metalloge
ny and Concepts of the Geotectonic Develop
ment of Yugoslavia. Belgrade, 1974.

Stegena /., Geczy a B., Horvath F. Late cenozoic 
evolution of the Pannonian Basin. -  Tecto- 
nophysics, 1975, vol. 26.

Tozser J., Rudinec R. Geologicka stavba a neras- 
the suroviny Neogenu Vychodneho Slovenska 
a jeho podlozia. -  Miner, slovaca, 1975, 
vol. 7, N3.

Wein G. Zur Kenntnis der tektonischen Struktu- 
ren im Untergrund des Neogens von Un- 
garn. -  Jahrb. Geol. Bundesanst., 1973, 
B d .116.



О. С. СТУПКА

СТАНОВЛЕНИЕ КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ ЗЕМНОЙ КОРЫ 
И НЕКОТОРЫЕ ОСОБЕННОСТИ ТЕКТОНИКИ ПРИЧЕРНОМОРЬЯ 

В РАННЕМ ДОКЕМБРИИ

Несмотря на очевидный прогресс, достигнутый за последнее десятилетие, еле- 
дует отметить, что история геологического развития и структурный план террито
рии, охватывающей южную часть Восточно-Европейской платформы и смежную 
с ней область Причерноморья, остаются еще во многом не выясненными и восста
навливаются с различной степенью детальности и достоверности лишь начиная с 
позднего рифея. Все, что имело место в более древние эпохи, а это почти три чет
верти документированной геологической истории Земли, или не затрагивается 
вовсе, или же сводится к высказыванию, что на рассматриваемой территории гос
подствовал геосинклинальный режим. Между тем именно в докембрии кроется 
загадка формирования ряда особенностей тектоники основных геоструктурных 
элементов земной коры [Бельков и др., 1974], так как специфика развития пос
ледней на этом раннем этапе геологической истории во многом предопределила 
дальнейшую геологическую эволюцию региона.

Успехи изучения геологии раннего докембрия убеждают в справедливости тех 
воззрений, согласно которым развитие земной коры в архейское время протекало 
в несколько отличной от более поздних эпох геодинамической обстановке. Это, а 
также новый подход к проблеме становления и эволюции континентальной зем
ной коры [Пейве и др., 1976] позволяют по-новому подойти к выяснению истории 
геологического развития территории юга европейской части СССР.

Самыми древними {3550-2700 млн. лет) подразделениями архея рассматри
ваемого участка земной коры являются конкско-верховцевская серия Среднего 
Приднепровья и близкие ей по возрасту и вещественному составу днестровско- 
бугская, западноприазовская и обоян-михайловская серии Побужья, Приазовья и 
Воронежско-Курского массива (ВКМ). Вещественно-структурные комплексы, 
отвечающие перечисленным сериям и представленные близкими по составу основ
ными вулканитами (преобладающими в нижней части разреза), первично-осадоч
ными отложениями и вулканическими формациями спилито-кератофирового ряда, 
позволяют считать, что южная часть территории современной Восточно-Европей
ской платформы претерпела в архейскую эру океаническую стадию развития. 
Протокора, сложенная образованиями меланократового фундамента (аподуниты, 
перидотиты, серпентиниты и амфиболиты Приднепровья, гарцбургиты, оливини- 
ты,пироксениты, горнблендиты, серпентиниты, габбро, габбро-нориты и габбро- 
амфиболиты Побужья, перидотиты, пироксениты и габброиды Приазовья, серпен
тиниты и габбро-амфиболиты ВКМ), характеризовалась слабой дифференциро
ванностью -  в Среднем Приднепровье и Побужье, а также в области ВКМ можно 
наметить лишь обособленные изометрические бассейны, которые разделялись 
участками относительной стабильности Накопившиеся в них мощные (от 8000- 
10000 до 15000 м) вулканогенно-осадочные толщи совместно с породами мелано
кратового фундамента подверглись метаморфизму (до амфиболитовой и гранули- 
товой фаций) и локальной гранитизации. При этом наиболее раннее (3200— 
2830 млн. лет) гранитообразование отличалось преимуществешю плагиогранит- 
ным и диоритовым составом, отвечавшим началу переходной стадии, а конечные 
этапы этого процесса ознаменовались калиевым метасоматозом с внедрением 
плагиоклаз-микроклиновых и аплит-пегматоидных гранитов (2710— 2660 млн. лет). 
В результате уже в конце 4рхея в Приднепровье, Побужье и в пределах ВКМ обра
зуются первые участки с гранитно-метаморфическим слоем, которые в дальнейшем 
выступали как стабильные блоки по отношению к районам, где кора продолжала 
оставаться близкой к океаническому типу (Кировоградский сегмент, Приазовье).

Были ли подобные массивы распределены равномерно на поверхности Земли, 
или расположены так, как это имеет место теперь, или же объединены в единую



массу, подобную Пангее, которая затем расчленилась в процессе дрейфа ее фраг
ментов? П. Фурмарье [1971], например, полагает, что первичный сиалъ сконцен
трировался в семи особых пунктах поверхности Земли, создав, таким образом, 
исходные области семи крупных континентов. По мнению других исследовате
лей [Engel, Kelm, 1972; Hurley, Rand, 1969; Энгель А., Энгель Ц., 1972; Piper et 
al., 1973; Монин, Сорохтин, 1977], такие массивы были значительно более сбли
жены, чем теперь, и соединены в один или, возможно, два мегаконтинента. Соглас
но реконструкции, в северной части локализуются самые древние породы Канады, 
Гренландии, Скандинавии, Украины и Сибири, образующие в комплексе Лавразию, 
а в южной — породы Африки, Южной Америки, Индии, Австралии и Антарктиды, 
представляющие собой части Гондваны. Такая рисовка, как бы гипотетически 
она ни выглядела, представляет определенный интерес, тем более если принять 
во внимание значительное сходство особенностей тектонического развития осно
вания Украинского и Канадского щитов [Доброхотов, 1967; Гафаров, 1976; 
Дементьев и др., 1974], предполагающее существование тесных связей между 
этими областями в архейскую эпоху. В целом единого мнения об облике поверхно
сти Земли в этот древнейший этап ее развития у исследователей пока нет. В настоя
щее время можно говорить более или менее определенно только о том, что рас
пределение в пространстве бассейнов с океанической и областей с континентальной 
корой в геологической истории не было постоянным

В итоге тектоно-магматических событий, завершивших архейский этап, образова
лась почти половина существующих ныне гранитоидов [Ронов, 1964], в процессе 
становления которых кора гранито-гнейсовых массивов приобрела уже значитель
ную мощность, правда меньшую, чем у современных континентов. Появление 
значительных масс продуктов как осадочной, так и магматической дифференциа
ции среднего и особенно кислого состава, а также образование в рамках двух 
(или одного) мегаконтинентов жестких сиалических глыб существенно изменили 
состав и структуру земной коры. Южная часть территории современной Восточно- 
Европейской платформы оказалась на какое-то время стабилизированной, на что 
указывают большие мощности донижнепротерозойской коры выветривания. Одна
ко это была лишь частичная стабилизация, так как процессы гранитизации и метамор
физма наложились дифференцированно на структуру коры, в силу чего гранитно
метаморфический слой на рассматриваемой территории повсеместно не сформи
ровался и на отдельных участках (Кировоградский сегмент, Приазовье) оставались 
пространства океанической коры. Таким образом, к началу протерозоя в южной час
ти территории современной Восточно-Европейской платформы земная кора не обла
дала еще в полной мере свойствами континентальной и отвечала переходному типу.

Это предопределило специфику геодинамической обстановки в эпоху ранне
протерозойских тектонических движений, когда вдоль границ первых сиалических 
массивов с океаническими бассейнами, т.е. в зонах наибольшего контраста во 
внутренней структуре литосферы, образовались узкие прогибы -  Криворожско- 
Кременчугский, Орехово-Павлоградский и КМ А. К зонам подобного типа некото
рые исследователи [Прусс, 1965] относят и Брусилов-Одесскую полосу, что, на 
наш взгляд, не достаточно убедительно. Определенное сходство между этими струк
турами есть — все они в пространственном отношении приурочены к краям архей
ских массивов. В то же время имеются и черты различия -  общая структура рисует
ся как синклинорий, сложенный изоклинальными складками; породы отличаются 
более высокой степенью метаморфизма (гранулитовая фация) и гранитизации; ши
роко развиты чарнокиты и собиты; ничтожную роль в разрезе играют железистые 
кварциты. Исходя из этого, следует усомниться в единстве или хотя бы сходстве тех 
процессов, которые предопределили развитие (от заложения и до становления) 
Брусилов-Одесской полосы и Криворожско-Кременчугской и Орехово-Павло- 
градской зон. Возможно, прав М.Н. Доброхотов [1974] Полагая,что Брусилов-Одес- 
ская полоса представляет собой западное крыло крупного синклинория, ограни
ченного на востоке Криворожско-Кременчугской зоной.

Состав и структура толщ криворожской и курской серий (основные вулканиты, 
высокоглиноземистые породы, железисто-кремнистые сланцы, кварцевые мета



песчаники и кварциты, тела гипербазитов) указывают на их офиолитовый характер 
и эвгеосинклинальную специфику области их распространения [Наливкина, 1977; 
Новикова, 1975] и свидетельствуют о том, что в начальный этап развития эти линей
ные зоны формировались на океанической коре в условиях рифтогенеза, а в завер
шающий -  в обстановке сжатия (карельская складчатость), когда вулканогенно
осадочные породы оказались смяты, раздроблены и выжаты в виде чешуй на 
поверхность. Сжатие и деформации привели к закрытию и исчезновению океаниче
ских бассейнов, к уменьшению поперечника линейных структур, а последовавшие 
йнтенсивные процессы метаморфизма и гранитизации — к формированию нового 
гранитно-метаморфического слоя, на что указывают графитовые, биотитовые, 
гранат^ и силлиманит-биотитовые и биотит-амфиболовые гнейсы и сланцы тете- 
рево-бугской, ингуло-ингулецкой и центральноприазовской серий, с которыми 
ассоциируют плагиограниты, гранодиориты и диориты Приазовья, чудново-бер- 
дичевские, кировоград-житомирские, новоукраинские, ингулецкие и другие гра
ниты. Возраст метаморфизма, как и гранитизации, датируется в 2200-1850 млн. лет 
[Доброхотов, 1971]. Следует отметить, что Приднепровская и Побужская глыбы 
были обработаны раннепротерозойскими тектоно-магматическими процессами 
лишь в краевых частях и вдоль внутренних разломов и продолжали в последую
щие эпохи тектогенеза выступать как относительно устойчивые, жесткие блоки.

Объединение последних складчатыми системами карел ид в единый массив одно
временно с гранитизацией Кировоградского и Приазовского участков, разделяю
щих эти блоки, ознаменовало переход к становлению зрелой дорифейской конти
нентальной коры. Ее вещественная консолидация приходится на рубеж 1800- 
1600 млн. лет, после формирования позднеорогенных интрузий анортозитов и 
гранитов-рапакиви коростенского и щелочных пород приазовского комплексов. 
Это была особая стадия в развитии территории Восточной Европы, ознаменовав
шаяся созданием на большей ее части первого континентального массива, который, 
как подтверждают многочисленные факты, распространялся примерно до границ 
современных складчатых сооружений Балкан, Крыма и Кавказа.

К настоящему времени образования архейско-нижнепротерозойского комплек
са выявлены или намечаются далеко за пределами современного южного края 
Восточно-Европейской платформы. Они вскрыты многочисленными скважинами 
в Предкавказье, где представлены гранитами, гранито-гнейсами, амфиболитами 
и различными сланцами, имеющими те же закономерности залегания и распростра
нения, что и в пределах Украинского щита и Курской магнитной аномалии [Вар- 
данянц и др., 1968]. Гранито-гнейсы и мигматиты возрастом 1853 млн. лет, сопо
ставляемые румынскими геологами с криворожской толщей Украинского щита, 
вскрыты под юрскими известняками в восточной части Мизийской плиты в Палазу- 
Маре [Джюшкэ и др., 1969].

Существенное значение в строении областей южного обрамления принадлежит 
фрагментам дорифейской континентальной коры. В частности, примерно в 100 км 
запад-северо-западнее Севастополя, в Каламитском заливе, в месте пересечения 
профилей ГСЗ 3 и 4 на глубине 1400 м фиксируется граница со скоростью 6 ,0 - 
7,0 км/с, которая воздымается по направлению к Евпатории и отождествляется 
с поверхностью кристаллического фундамента [Гончаров и др., 1972]. В то же 
время от Евпатории в сторону моря происходит подъем нижнемеловых горизон
тов, т.е. очерчивается поднятие, в пределах которого по сравнению с остальными 
районами Черного моря фиксируются минимальные (менее 2000 м) мощности 
осадочной толщи» Пространственно с этим поднятием совпадает намеченная А.Т. Бо- 
гайцом [1976] крупная глыба архейско-протерозойских пород. Несколько архей- 
ско-нижнепротерозойских массивов (Нижнекубанский, Ставропольский, Терско- 
Сулакский) намечаются по материалам гравиметрических работ и сейсморазведки 
в Предкавказье, южнее Манычских разломов, где они входят в одну субширотную 
полосу с расположенными восточнее и подтвержденными бурением Карабогаз- 
ским и Каракумским массивами [Соколов, 1964; Успенская, 1965; Хайн, 1968]. 
В большинстве своем эти фрагменты древней континентальной коры, хотя и 
были затронуты и в той или иной степени переработаны более поздними текто



Палеотектоническая схема юга Восточно-Европейской платформы (конец дорифейского этапа) 
1—2 — области с гранитно-метаморфическим слоем, сформировавшимся: 1 — к концу архея 

(массивы: А -  Побужский, В -  Приднепровский, Д -  Курский, Е -  Воронежский, Ж -  Боль
шетроицкий, К — Алексеевский) , 2 — в раннем протерозое (Б — Кировоградский блок, Г — 
Приазовье) ; 3 — области с океанической корой; 4 — комплексы океанической и переходной 
стадии (троговые); 5 — 7 — формации комплексов -показателей становления континентальной
коры (плутонические): 3 -  граниты-рапакиви коростенского комплекса, 6 -  .анортозиты, 
7— щелочной комплекс Приазовья; 8 — надвиги (IV — Криворожско-Кременчугский, V — Бело
зерский, VI — Орехово-Павлоградский, X — Лосево-Мамоновский); 9 — важнейшие региональ
ные разломы раннепротерозойского заложения (I -  Фрунзевско-Арцизский, II — Одесский, 
III -  Бугско-Мироновский, VN -  Корсакско^Феодосийский, VIII -  Кальмиус-Джигинский, 
IX — Курджипский); 10 — предполагаемый южный край дорифейского континентального 
массива; 11 — современная граница Восточно-Европейской платформы; 12 -  современный 
контур Украинского щита

но-магматическими процессами, тем не менее определили специфику развития, 
особенности структуры и ту относительную стабильность молодых платформ, 
которые, по словам В.Е. Хайна [1970], вынуждают считать их именно платформа
ми, а не относить к другим категориям основных структурных элементов земной 
коры.

Южнее современных границ складчатых сооружений Балкан, Крыма и Кавказа 
образования, свойственные эпикарельской Восточно-Европейской платформе, неиз
вестны. Взброшенный блок докембрийских пород близ Мардина на юго-востоке 
Турции представляет собой уже элемент Африканской платформы [Кетин, 1965], 
отделенной от Восточно-Европейской океаническим бассейном, вероятным остат
ком коры которого служат офиолиты Главного Кавказского хребта [Надарей- 
швили, 1977] и Северо-Кавказского гипербазитового пояса [Смирнова, 1974].

Все это, а также резкое срезание более молодыми генерациями структур ранне- 
докембрийских толщ, которые к южному краю подходят под очень крутыми, 
местами прямыми углами, не оставляют сомнения в том, что контур платформы 
образовался в результате раздробления более обширного дорифейского конти
нентального массива, некогда распространявшегося, как это имело место на западе,



юго-западе и востоке [Матвеевская, 1975; Хаий, 1977], далеко за пределы совре
менных границ. В связи с этим есть основание говорить о вторичности ограни
чения и раздробления южной окраины платформы, оформление которой в близких 
к современным границам произошло лишь в позднепротерозойское время, когда 
определилось большинство контуров древних платформ.

К началу рифейской эры южный край Восточно-Европейского континентально
го массива еще не был достаточно резко очерчен и представлял собой неоднородную 
в структурном отношении полосу [Ступка, 1977а, б]. Неоднородность выразилась 
в дроблении края субмеридиональными разломами в основном надвигового харак
тера, разделившими глыбы и блоки разного времени консолидации (или, что то 
же, с различным временем формирования гранитно-метаморфического слоя) — 
архейские и раннепротерозойские (рисунок). Архейские блоки были теми источни
ками, которые питали терригенными продуктами раннепротерозойские бассейны. 
Отсюда следует, что к началу рифея в структурном плане южного края Восточно- 
Европейского массива уже существовали палеоподнятия и палеодепрессии, оси 
которых, учитывая общий наклон континента на юг, погружались в том же направ
лении. Если сопоставить такое строение дорифейского края с современным очер
танием южной границы, а также с особенностями геологического строения обрам
ляющих эту часть платформы областей, то отчетливо видно, что между ними суще
ствует коррелятивная связь. В частности, внешние углы, которыми платформа 
вдается в складчатую зону, имеют в своей основе палеоподнятия, т.е. блоки архей
ской консолидации. Это были зоны с устойчивой тенденцией к воздыманию, обу
словившие возникновение поперечных дислокаций (Крымская, Добруджинская, 
Транскавказская), с развитием которых связаны существенные осложнения струк
туры Причерноморья и Предкавказья. С внутренними, входящими в платформу 
углами, приуроченными к участкам раннепротерозойской консолидации (Киро
воградский и Приазовский блоки), связаны поперечные депрессии — соответствен
но северо-западная часть Черного моря и Керченско-Таманский прогиб.

Таким образом, из анализа и становления дорифейской земной коры на юге 
Восточно-Европейской платформы можно констатировать, что кислая континен
тальная кора сформировалась путем преобразования первичной океанической 
коры базит-гипербазитового состава, а сам процесс развития коры был необратим 
и протекал стадийно (океаническая стадия сменилась переходной, а переходная -  
континентальной), т.е. подтверждаются основные положения новой концепции 
[Пейве и др., 1976]. В свете вышеизложенного достаточно удовлетворительное 
объяснение получает и ряд особенностей строения южного края Восточно-Европей
ской платформы. В частности, можно отметить, что ее граница не была постоянной 
и не сохранила свои ” ... первоначальные контуры почти в полной неприкосновен
ности” [Кропоткин и др., 1971, с. 335]. Ее очертание имеет двоякую природу: 
с одной стороны, формировалось под воздействием процессов, протекавших в 
прилегающих складчатых областях, осложняясь при этом переработкой фрагмен
тов дорифейской континентальной коры разрушавшегося южного края платформы, 
и с другой — в значительной мере определялось особенностями внутренней струк
туры фундамента, которые в свою очередь влияли на структуру и развитие окраин
ных зон складчатых областей.
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ГМ. БАРАНОВ, И.И. ГРЕКОВ

ДОВЕРХНЕПАЛЕОЗОЙСКАЯ СТРУКТУРА 
СЕВЕРНОГО КАВКАЗА

Доверхнепалеозойская структура Северного Кавказа доступна для непосред
ственного изучения в пределах центрального сегмента (между реками Терек и 
Белая), где она вскрыта эрозией на большой площади Здесь же пробурено боль
шое количество скважин и наиболее надежно интерпретируются гравиметриче
ские и магнитные карты. Дополнительным благоприятным фактором является 
интенсивно расчлененный рельеф с относительными превышениями хребтов над 
долинами 1-2 км, местами до 3 км.

В строении древнего ядра Северного Кавказа принимают участие докембрийские, 
нижне- и среднепалеозойские в различной степени метаморфизованные отложения 
и различные изверженные породы. Среди стратифицированных образований вы
делены семь основных типов разреза, которым соответствуют стратиграфические 
серии. Наиболее полно изучены гри из них, примерно синхронные, но резко отли
чающиеся по фациальному составу: таханская, тырныауз-джентинская и коль- 
тюбинская.

Тоханская серия распространена в основном на севере Передового хребта (мощ
ность более 1500 м) и в более северных районах. Эта серия сложена кремнисто- 
вулканогенно-терригенными (нижнесилурийскими, по Л.Д. Чегодаеву и Н.А. Сав
ченко [1975]), вулканогенно-терригенными (среднедевонскими,поЮ.Я.Потапенко 
с соавторами [1974] и И.И. Грекову с соавторами [1974]) и терригенными пестро
цветными (нижнекаменноугольными, по И.И. Грекову, или верхнедевонско-ниж- 
некаменноугольными, по Л.Д. Чегодаеву) отложениями. Характерная черта ниж
ней части разреза тоханской серии -  постоянное присутствие пластов фтани- 
тов и (или) продуктов размыва этих пород в вышележащих терригенных 
осадках.

Накопление отложений тоханской серии тесно связано с разрушением офиоли- 
товых комплексов. Продукты размыва последних (галька серпентинитов, габброи- 
дов, диабазов и др.) обнаруживаются в конгломератах практически по всему 
разрезу. По данным И.И. Грекова, филлиты тоханской серии образовались в основ
ном за счет метаморфизма монтмориллониговых глин. Ряд геологов установили 
повышенные средние содержания никеля и хрома, а в составе тяжелой фракции 
терригенных пород серии -  хромшпинелиды, хромит и магнетит. Отмеченное 
своеобразие литологического состава позволяет уверенно различать аналоги то
ханской серии среди довольно глубоко метаморфизованных пород.

Тырныауз-джентинская серия развита в осевой и южной частях Передового 
хребта, на юго-западе Главного хребта и в бассейне р. Малки к северу от Передо
вого хребта.

В Передовом хребте породы этой серии местами отчетливо перекрывают более 
молодые тоханские отложения. Здесь тырныауз-джентинская серия сложена извест
ково-щелочными, реже толеитовыми лавами, туфами, турбидитами, филлитами и 
терригенно-карбонатными отложениями. В верхней части туфогенной толщи иногда 
отмечаются трахибазальты и их туфы. Общая мощность серии превышает 3000 м. 
Возраст тырныауз-джентинской серии, за исключением слагающих основание раз
реза эффузивов кизилкольской свиты, охарактеризован фаунистически в интер
вале от эйфельского яруса среднего девона до нижнего карбона включительно. 
Нижний возрастной предел серии обоснован сборами эйфельских кораллов Zap- 
hrentis cf. phrygia R. et С. в обломках известняков из внутриформационных кон
гломератов, венчающих разрез спилито-кератофировой формации (р. Чемарткол), 
а в линзах известняков, расположенных в 100 м выше (хр. Гитче-Тырныауз), -  
позднеэйфельских кораллов Zclophyllia ex gr. tabulata (Soshk.),Crassialveolites 
ex gr. crassus (Lee.), Cladopora sp. (сборы И.И. Грекова, СКТГУ; заключение 
Н.Я. Спасского, ЛГУ). Имеющиеся радиологические данные -  436 млн. лет по 
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серициту из альбитофиров и зеленых сланцев основания вулканогенной толщи 
р. Уруштен [Афанасьев и др., 1971] -  позволяют опустить нижний возрастной 
предел рассматриваемой серии до силура включительно. Это подтве! ждается 
Л.Д. Чегодаевым, нашедшим из яшм верхней половины разреза кизил Кольской 
свиты в верховьях левых притоков р. Худее радиолярии, известные на Урале в 
отложениях нижнего девона. Верхний возрастной предел надежно определяется 
как турнейский ярус нижнего карбона [Кропачев, 1962; Круть, 1965; Греков, 
1967].

За пределами Передового хребта аналогами тырныауз-джентинской серии яв
ляются дамхурцевская свита в Главном хребте и малкинская свита в Бечасынской 
зоне, описанные М.Л. Соминым [1971], И.И. Грековым с соавторами [1974], 
Г.И. Барановым и С.М. Кропачевым [1976].

Колыюбинская серия распространена в Передовом и Главном хребтах, где 
к ней, предположительно, относятся нами аджарская и лаштракская свиты, по 
М.Л. Сомину [1971]. В Передовом хребте образования кольтюбинской толщи 
находятся в опрокинутом залегании [Белов, Омельченко, 1976] и повсеместно 
перекрывают породы тырныауз-джентинской серии. Они слагают Марухский текто
нический покров [Греков и др., 1974] и сохранились от предереднёкарбоновой 
и современной эрозии в синформах. В предполагаемой стратиграфической после
довательности сверху вниз по современному разрезу в Кольтюбинской серии вы
деляются: а) толща толеитовых базальтов (до 1000 м ), тесно ассоциирующая с 
габброидами и ультрабазитами и образующая с ними офиолитовый комплекс; 
б) метаморфизованная кремнисто-вулканогенно-терригенная формация (до 
1000 м), представленная метапесчаниками, филлитами, аповулканогенными хлори
товыми сланцами с линзами мраморов и кремнистых сланцев; в) кремнисто- 
вулканогенно-терригенные и вулканогенно-терригенные отложения общей мощно
стью не более 400 м (вероятные аналоги тоханской серии); г) толща эффузивов 
андезито-базальтового состава мощностью до 500 м с телами кварцевых альбито
фиров и габброидов.

Позднесилурийский возраст кремнисто-вулканогенно-терригенной толщи дока
зан сборами граптолитов Ф.М. Дыссы и других исследователей. Ранний силур уста
новлен И.И. Грековым на левом склоне долины р. Гидам, где в слоях глинисто
кремнистого состава обнаружены граптолиты Monograptus spiralis (G einitz), 
М. discus Tornqust, M. planus Barrandae, Pristiograptus dubius (Lapw.), датирую
щие возраст вмещающих пород как поздний (?) лландовери на уровне зоны Mono
graptus spiralis (заключение Т.Н. Корень, ВСЕГЕИ). Возраст вулканогенно-тер- 
ригенных отложений первоначально [Греков и др., 1974] определяется как эйфель- 
ский ярус среднего девона. В 1975 г. И.И. Греков, В.А. Семкин и В.С. Шишов 
выявили аналоги живетского и франского ярусов девона. Последние обнаружены 
в долине р. Гидам, где они отделены от силурийских отложений конгломератами с 
галькой эффузивов, песчаников, алевролитов, кремнистых сланцев и кварц-кар- 
бонатных пород. Отложения живетского возраста наиболее достоверно установле
ны в висячем крыле антиклинали в прирусловой части р. Гидам. Здесь, в 3 м 
выше образований позднего силура, в известняковой постройке биогермного 
типа мощностью 0,95 м собраны среднедевонские (вероятно, живетские) табулят- 
ные кораллы Stachyodes sp., Alveolites (?) sp., Thecostegites sp., Cladopora sp., 
Roemeripora sp. nov. (определения Н.Я. Спасского, ЛГУ). Франский ярус достовер
но установлен в лежачем крыле антиклинали на левом склоне долины р. Гидам, 
где в пачке филлитов мощностью 20 м широко распространены рифогенные из
вестняки с комплексом фораминифер и кораллов живетско-франского возраста. 
В одной из линз известняка (0,5x2,5 м ), залегающей в 12-13 м выше нижнесилу
рийских пород и одновременно под неразделенными живетско-франскими извест
няками, распространены фораминиферы и водоросли, характерные, по заключению 
Б.И. Чувашова, для верхней части франского яруса, в частности для евлановско- 
ливенских слоев Русской платформы и Урала.

Первые две толщи Кольтюбинской серии по вероятному залеганию их под пале
онтологически охарактеризованным силуром и присутствию в мраморах мета



морфизованной кремнисто-вулканогенно-терригенной формации криноидей могут 
быть условно отнесены к интервалу ордовик-нижний силур. Возраст андезито
базальтовых эффузивов в связи с совместным нахождением их с девонской тер- 
ригенной формацией условно определяется нами как девонский.

Следующие три стратиграфические серии -  макерская, буульгенская и чегем- 
ско-кубанская -  палеонтологически не охарактеризованы и объединяют, как пра
вило, глубоко метаморфизованные отложения. Вероятно, в связи с этим толщи, 
входящие в состав перечисленных серий, большинство исследователей относят 
к докембрию.

Макерская серия известна в Главном и Передовом хребтах. В Главном хребте 
она слагает обширные участки, причем на большей части площади развития ассими
лирована герцинскими гранитами. Возраст ее, скорее всего, докембрийский, хотя 
прямых доказательств этому, кроме нескольких высоких цифр, полученных при 
измерении абсолютного возраста кристаллических сланцев, не имеется [Баранов, 
Кропачев, 1976]. Серия сложена преимущественно сиалическими метаморфически
ми породами -  гнейсами и высокоглиноземистыми кристаллическими сланцами, 
содержащими в верхней части разреза пачку с линзующимися пластами амфиболи
тов; мощность ее не менее 4000 м. Залегают макерские образования на обычно 
слабее метаморфизованных отложениях буульгенской серии.

В Передовом хребте макерская серия представлена метаморфизованными в 
условиях эпидот-амфиболитовой фации регионального метаморфизма кристалли
ческими сланцами, которые перекрывают зеленокаменно-измененные породы 
тырныауз-джентинской серии, имеющие среднепалеозойский возраст, или образо
вания кольтюбинской серии, находящиеся в опрокинутом залегании. Подобные 
взаимоотношения с подстилающими толщами позволили нам предположить, а 
затем откартировать в западной и восточной частях Передового хребта Ацгаринский 
и более мелкий Кыртыкский тектонические покровы [Баранов, Греков, 1974].

Ряд исследователей [Сомин, 1971; Джавахишвили, 1970; Шенгелиа, Кецхове- 
ли, 1969; и др.]. считают, что породы макерской серии были регионально метамор- 
физованы до внедрения герцинских гранитов и в герцинскую эпоху гранитообра- 
зования испытали регрессивный метаморфизм. Тем более заслуживает внимания 
факт более глубокого метаморфизма пород макерской серии по сравнению с под
стилающими отложениями буульгенской серии, позволивший Г.И. Баранову [Ба
ранов, Кропачев, 1976] предположить аллохтонный характер ее залегания не только 
в Передовом хребте, но и в Главном.

Буульгенская серия распадается на две части. Нижняя, представленная клыч- 
ской и гвандринской свитами (по М.Л. Сомину [ 1971 ] ) ,  сложена глубоко метамор- 
ф изо ванны ми амфиболовыми сланцами, биотитовыми гнейсами и другими феми- 
ческими породами, основание которых не вскрыто эрозией.

В верхней части серии находятся обычно слабее метаморфизованные кремнисто- 
вулканогенно-терригенные породы, обладающие большим сходством с отложениями, 
расположенными в низах теханской серии. Аналогичные, хотя и сильно грани- 
тизированные, образования встречаются совместно с амфиболитами, иногда гипер- 
базитами внутри мигматизированного комплекса пород, выделенного Г.И. Барано
вым в качестве инфраструктуры зоны Главного хребта.

Все эти довольно пестрые по составу породы относятся нами к уллучиранской 
свите [Баранов, Кропачев, 1976] и по возрасту сопоставляются с низами тохан- 
ской серии.

Возможный аналог низов буульгенской серии -  балканская свита, сложенная 
преимущественно амфиболитами и обнажающаяся по р. Малая Лаба в видимом 
основании структуры Передового хребта.

Чегемско-Кубанская серия состоит из докембрийской шаукольской свиты, 
сложенной порфиробластовыми плагиосланцами, обычно содержащими гранат 
и турмалин, а также менее метаморфизованными флишоидными туфоосадочны
ми или вулканомиктовыми отложениями чегемской и шиджатмазской свит.

Основание шаукольской свиты нигде не обнаружено. Перекрывается Чегемско- 
Кубанская серия разными толщами и на разных уровнях разреза. Так, в бассейне



Рис. 1. Взаимоотношение чсгемско-кубанской и тоханской серий в бассейне р. Кубани
1 — гранат-слюдяные сланць: шаукольской свиты; 2 — амфиболиты и биотитовые парагнейсы 

бечасынской свиты; 3 — хлорит-серицитовые филлитовидные сланцы и кварциты верхнекубан
ской свиты; 4 — серпентиниты; 5 — разрывные нарушения

р. Кубани и по р. Даут (рис. 1) на порфиробластовых плагиосланцах залегают 
амфиболовые сланцы (бечасынская свита, по Г.И. Баранову), которые, в свою 
очередь, подстилают зеленокаменно-измененные отложения, предположительно, 
тоханской серии. В долине рек Малка и Хасаут на породах шиджатмазской свиты 
лежат условно считающиеся в своих, низах кембрийскими отложения урлешской 
серии.

Урлешская серия известна лишь в северной части обнаженного палеозойского 
ядра. Эта серия совершенно не похожа ни на одну из ранее упомянутых серий. 
Она сложена мощной толщей аркозовых песчаников, в верхней части которой 
начинают преобладать продукты размыва фтанитов, широко распространенных 
в низах тоханской серии. Вверх по разрезу толща песчаников быстро сменяется 
алевролитами и известняками, содержащими обильную фауну позднесилурийско
го и раннедевонского возраста, и венчается красными метапелитами. Мощность 
серии около 1300-1500 м. Она залегает на шиджатмазской свите и перекрывается 
по сложному тектоническому контакту (рис. 2) породами уллулахранской свиты, 
входящей в состав тоханской стратиграфической серии.

Размещение палеозойских магматических пород в стратиграфических разрезах 
подчеркивает особенности выделяемых стратиграфических серий. Так, почти все 
гипербазитовые массивы Северного Кавказа локализованы в отложениях тохан
ской, буульгенской. и кольтюбинской серий. При этом они расположены в низах 
тоханской и верхах буульгенской серий, которые, как уже упоминалось, могут 
быть возрастными и фациальными аналогами, а также в подошве кольтюбинской 
серии.

Важной и постоянной закономерностью является также то, что во всех слу
чаях, когда имеется возможность произвести прямые геологические наблюдения, 
ниже гииербазитов или уровня их локализации находятся толщи амфиболитов и 
биотитовых гнейсов, близкие по составу породам нижней части буульгенской 
серии (в том числе балканская и бечасынская свиты).

Габброиды приурочены в основном к кольтюбинской серии, где они залегают 
выше гииербазитов и перекрыты толщей диабазов.

Гранитоидный магматизм в Главном хребте проявился преимущественно среди 
макерских пород, почти не .затронув более глубоко лежащие отложения бууль
генской серии. Небольшие тела пестрых по составу гранитоидов проникли в поро
ды тырныауз-джентинской и тоханской серий как в Главном хребте, так и в Пе
редовом. Севернее Передового хребта, а по данным Г.И. Баранова и А.Н. Доли, 
и в восточной части Главного хребта в Северной Осетии широко развиты интрузии 
розовых гранитов Малкинского комплекса, которые нс имеют строгой стратиг ра-



Рис. 2. Взаимоотношение урлсшской (урлсшская и чегет-лах ране кая свиты) и гоханской (ул- 
лулахранская свита) серий в долине р. Малки

/ — юрские отложения; 2 — урлешскаи свита; 3 - 5  -  чегет-лах райская свита: 3 — известняки, 
4  -  песчаники и алевролиты, 5 -  известковистые серо-зеленые филлиты; 6 -  уллулахрайская 
свита; 7 — серпентиниты; 8 — граница оползня

фической приуроченности и, по данным изучения ксенолитов, обычно прорывают 
амфиболит-гнейсовые и более молодые базальтовые комплексы пород.

Ограниченный объем статьи не позволяет сколько-нибудь подробно остановиться 
на структурных особенностях контактов между выделенными стратиграфиче
скими сериями. Можно лишь отметить, что все они являются тектоническими и в 
той или иной степени описаны [Геология ..., 1976; Белов, Омельченко, 1976; 
Греков и др., 1974; Баранов, Греков, 1974; и др .]. На современном этапе пред
ставляет интерес оценка величины горизонтальных перемещений надвинутых 
толщ.

Анализируя и сравнивая вещественный состав выделенных стратиграфических 
серий, а также учитывая ассоциирующие с ними магматические породы, можно 
сделать вывод о том, что на территории Северного Кавказа оказались простран
ственно совмещенными отложения, формировавшиеся в совершенно различных 
геодинамических обстановках. Так, большая часть кольтюбинской серии пред
ставляет собой типичный офиолитовый комплекс -  реликт океанической коры, 
что было отмечено А.А. Беловым и В.Л. Омельченко [1976]. Этот комплекс.



находясь в опрокинутом залегании, перекрывает типично островодужную тырны- 
ауз-джентинскую серию. Та, в свою очередь, контактирует с подстилающими ее 
близкими по возрасту, но существенно терригенными и кремнисто-терригенными 
отложениями тоханской серии, которая в низах разреза содержит тела гиперба ги
тов, обогащена продуктами их размыва и везде залегает на амфиболитах, являю
щихся для нее меланократовым фундаментом. Можно предположить, что тохан- 
ская серия сформировалась на океаническом метаморфизованном основании в 
условиях террасы островной дуги или окраинного моря.

Докембрийские макерская серия и шаукольская свита имеют сиалический об
лик и были метаморфизованы, скорее всего, в догерцинскую эпоху, что позволяет 
рассматривать их в качестве составных частей догерцинских континентальных 
плит. В этом случае залегание сиалических пород макерской серии на офиолитах 
кольтюбинской серии, субокеанических осадках тоханской серии или меланокра- 
товом фундаменте (буульгенской серии) можно объяснить лишь их повсеместным 
аллохтонным происхождением. Шаукольская свита, слагающая наиболее глубокие 
части доверхнепалеозойской структуры и погребенная под скученными массами 
эвгеосинклинальных отложений, возможно, принадлежит своими корнями к авто
хтонной догерцинской континентальной плите. Однако, учитывая сложные взаимо
отношения с более молодыми породами (см. рис. 1) и наличие явно шарьированных 
пластин порфиробластовых плагиосланцев в бассейне р. Баксан (Гижгитский 
надвиг, по Ю.И. Потапенко), залегание шаукольской свиты и вышележащих чегем- 
ской и шиджатмазской свит следует считать параавтохтонным.

Урлешская серия, в первоначальном залегании, по-видимому, надстраивавшая 
разрез чегемско-кубанской серии, фиксирует существование в силуре-раннем 
девоне локального прогиба на краю континентальной плиты; возможные значитель
ные горизонтальные перемещения ее могли проходить только совместно с под
стилающей шиджатмазской свитой.

В соответствии с изложенным выше представляется целесообразным рассма
тривать доверхнепалеозойскую структуру Северного Кавказа как результат взаи
модействия автохтонных догерцинских структурных комплексов с системами 
герцинских тектонических покровов (рис. 3).

Нами выделены три структурных аллохтонных и параавтохтонных комплекса.
Сиалический аллохтон объединяет три тектонических покрова -  Макерский, 

Ацгаринский и Кыртыкский; последние два названия уже упоминались в литера
туре [Баранов, Греков, 1974; Геология ..., 1976; и др.]. Под Макерским покро
вом понимается находящаяся в аллохтонном залегании сиалическая пластина, 
расположенная в Главном хребте и сложенная породами макерской серии с неболь
шим количеством фемических пород, захваченных при надвигообразовании. Вну
тренняя структура этого покрова очень сложна. Выделяется гранито-мигматитовая 
сложноскладчатая или крутопадающая псевдомоноклинальная инфраструктура, 
в которой имеются сильно гранитизированные отторженцы пород буульген
ской серии и даже гипербазитов. Главный тип складчатости — реоморфический, 
синхронный герцинским гранитам. Для Ацгаринского покрова, сложенного поро
дами одной супраструктуры, характерно опрокидывание складок к северо-восто
ку (Речепстинская синклиналь). Инфраструктура слагает нижнюю часть сиаличе- 
ской пластины Макерского покрова. Супраструктура сложена пологоскладчаты
ми немигматизированными метаморфическими сланцами только макерской серии. 
Слагающие сиалический аллохтон породы связаны с метаморфизмом зоны умерен
ных давлений.

Краевой офиолитовый аллохтон образован породами кольтюбинской, тырныауз- 
джентинской и тоханской серий. Предполагается, что вся масса герцинских эвгео
синклинальных образований надвинута на сиалический (гранито-метаморфический) 
фундамент Восточно-Европейской плиты, наличие которого под эвгеосинклиналь- 
ным комплексом подтверждается геофизическими данными. Подошву краевого 
офиолитового аллохтона можно наблюдать по р. Даут, где амфиболиты тохан
ской серии залегают на докембрийских порфиробластовых плагиогнейсах, и, воз
можно, по р. Малая Лаба, если считать амфиболиты и слюдяные сланцы, слагающие



Рис. 3. Схема тектонического строения палеозойского ядра Большого Кавказа (юрские и более молодые отложения сняты)
1-4  — автохтонные структурные комплексы: 1 — догерцинский (меланократовый фундамент), 2 -  эпибайк ал ьс кий кваэиплатформенный, 

3 — герцинский орогенный, 4 — эпигерцинский кваэиплатформенный; 5-6  аллохтонные и параавтохтонные герцинские структурные комплексы: 
5 — сиалический аллохтон {а — без гранитов; б — замещенный герцинскими гранитами) , 6 — сиалический параавтохтон (а — верхний и б — нижний 
структурные ярусы); 7-9  — краевой офиолитовый аллохтон, системы тектонических покровов: 7 — верхних, 8 — средних, 9 — нижних {а -  
герцинские эвгеосинклинальные формации, б — то же, с шарьированными пластинами догерцинского меланократового фундамента) ; 10 — гипер- 
базиты; 11 -  герцинские гранитоиды Малкинского комплекса; 12 — прочие гранитоиды; 13 — разрывные нарушения



ядро Балканской антиклинали, автохтонными. В обоих случаях контакт тектониче
ский. В первом из них наблюдается ’’срезание” редких пластов кварцитов в амфи
болитах. Во втором -  к контакту насыщенной гипербазитами толщи гранитизи- 
рованных образований (вероятно, тоханской серии) и подстилающих негранити- 
зированных и лишенных гипербазитов пород балканской свиты приурочена зона 
метаморфизма высокого давления [Баранов, Кропачев, 1976].

В системе краевого офиолитового аллохтона по их относительному положению 
целесообразно выделить тектонические покровы: 1) верхние (Марухский и Лаш- 
тракский); 2) средние (Кизипкольский, Дамхурцевский и Хасаутский); 3) нижние 
(Тоханский, Верхнекубанский и Лахранский).

Верхние покровы — собственно офиолитовые, это шарьированный и переверну
тый в процессе надвигообразования реликт океанической коры (кольтюбинская 
серия).

Средние покровы сложены островодужным комплексом пород (тырныауз- 
джентинская серия), также тектонически перемещенным к .северо-востоку, но, 
по-видимому, на менее значительное рао^гояние.

Нижние покровы -  сорванные с меланократового фундамента отложения оса
дочной террасы и окраинного моря (тоханская серия) и надвинутые совместно с 
пластинами фундамента на сиалический комплекс северного обрамления герцин- 
ской эвгеосинклинали. Внутренняя структура краевого офиолитового аллохтона 
характеризуется опрокинутым положением южных крыльев ориентированных в 
северо-западном направлении синклиналей. Отмечается волнообразное изменение 
степени метаморфизма слагающих его пород. Наиболее глубокий метаморфизм 
и интенсивное рассланцевание проявились в южной части аллохтона* где он был 
тектонически перекрыт сиалическим аллохтоном. В центральной части офиоли
тового аллохтона (на севере Передового хребта) метаморфизм минимальный. 
Вблизи подошвы аллохтона метаморфизм снова повышается (возможно, в связи 
с близостью гранитов Малкинского комплекса).

Система покровов сиалического параавтохтона представлена Шаукольским, 
Чегемским и Урлешским тектоническими покровами. Шаукольский покров, сло
женный порфиробластовыми гшагиосланцами, развился из висячего крыла опроки
нутой на северо-восток синклинали, чем и определяется его внутренняя структу
ра. Чегемский покров в долине р. Баксан представлен сложноскладчатой, вероят
но сорванной с порфиробластового фундамента, толщей флишоидных осадков 
чегемской свиты (верхнего структурного яруса) и как бы выполняет ядро лежа
чей синформы, образованной порфиробластовыми плагиосланцами. На западе 
(в бассейне р. Кубани) аналогичное положение в ядре лежачей синформы занимают 
породы тоханской серии.

Урлешский тектонический покров наиболее удален от автохтонного основания. 
Он сложен породами шиджатмазской, урлешской и чегетлахранской свит, текто
нически несогласно перекрывающих островодужные формации офиолитового ал
лохтона. В свою очередь Урлешский покров по крутому взбросу (поддвигу?) 
перекрыт кремнисто-вулканогенно-терригенным силуром (тоханская серия) 
совместно с Малкинским массивом серпентинитов, образующим здесь, вероятно, 
самостоятельный Лахранский покров.

Метаморфизм пород Урлешского покрова незначителен, что, видимо, свиде
тельствует о его наиболее высоком положении среди других тектонических плас
тин. Для других же покровов сиалического параавтохтона характерен метаморфизм 
высоких давлений [Баранов, Кропачев, 1976].

Доверхнепалеозойская структура Северного Кавказа сформировалась в резуль
тате замыкания герцинского океанического бассейна (рис. 4) и столкновения 
обрамляющих его континентальных плит. При этом северная плита оказалась 
погружена под шарьированными эвгеосинклинальными комплексами, а южная 
обрамляющая плита заняла наиболее высокое положение, выдвинувшись к северо- 
востоку и частично перекрыв эвгеосинклинальные образования. В результате ску-



Рис. 4. Палеотектонические про
фили на начало среднего палео
зоя (А) и на конец раннего 
карбона (Б)

Условные обозначения см. на 
рис. 3

Рис. 5. Геологический разрез по 
линии I-I

Условные обозначения см. на 
рис. 3

чивания доверхнепалеозойская структура Северного Кавказа приобрела черты 
опрокинутой к северо-востоку гигантской синформы, крылья которой сложены 
докембрийскими породами, а ядро -  среднепалеозойскими. Синформа форми
ровалась, вероятно, в два этапа. На первом из них в результате обдукции произо
шло надвигание офиолитовых (в первую очередь, нижних) покровов на южную 
окраину северной (Восточно-Европейской) плиты. Надвигание сопровождалась 
срывом слабо консолидированных осадков, их деформацией и метаморфизмом, 
а также шарьированием части пород кристаллического фундамента (сиалический 
параавтохтон). Второй этап характеризовался надвиганием с юга жесткой плиты 
сиалического аллохтона, в первую очередь -  на офиолиты океанического типа. 
В результате последние приобрели опрокинутое залегание и были затем перемеще
ны в северном направлении, образовав систему верхних покровов краевого офио- 
литового аллохтона.

В позднем палеозое, и особенно в альпийскую эпоху, широко проявились бло
ковые движения земной коры, в основном по крутопадающим разломам, в ре
зультате чего структура палеозойского ядра приобрела современный облик 
(рис. 5). Благодаря этим движениям ряд первоначально единых тектонических 
покровов оказался разобщенным. Кроме того, в позднем палеозое произошло 
внедрение комплекса северных гранитов, прорвавших в ряде мест северный край 
системы покровов офиолитового аллохтона и также усиливших разобщение пер
воначально единых тектонических пластин.
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M S. ЛОМИЗЕ, М.К. СУХАНОВ, А.А. ЦВЕТКОВ

КАВКАЗСКАЯ ОКРАИНА ТЕТИСА В НАЧАЛЕ 
АЛЬПИЙСКОГО ЭТАПА

За последние несколько лет опубликованы новые палеотектонические рекон
струкции кавказской части мезозойского Тетиса, основанные на актуалистиче- 
ском подходе с позиций ’’тектоники плит”. Для начала альпийского этапа такая 
реконструкция, намеченная в общих чертах В.Е. Хаиным [1975], построена 
Ш.А. Адамия, Г.С. Закариадзе и М.Б. Лордкипанидзе [1977]. Северная граница 
океана Тетис для юры-неокома была проведена по Севанской офиолитовой зоне, 
Закавказский массив уподоблен островной дуге, Большой Кавказ — окраинному 
морю, Предкавказье -  континентальному шельфу. Суммарный характер этой 
реконструкции, совместившей в себе итоги геологических событий, происходив
ших в течение 80 млн. лет, затрудняет критическую оценку указанных актуалисти- 
ческих аналогий и побуждает к дальнейшему исследованию. Нами предпринята 
попытка восстановить палеотектоническую обстановку раздельно для первых 
20 млн. лет альпийского этапа (ранняя юра-аален) и для последующего байос- 
ского века, когда произошли существенные структурные перестройки. Настоящая 
статья посвящена обстановке добайосского времени, главное внимание уделено 
в ней вулканизму как важному показателю глубинного тектонического режима.

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ ЗОНАЛЬНОСТЬ

Подразделение территории Кавказа на относительно стабильные плиты (масси
вы), разграниченные складчатыми зонами, восходит к основополагающим рабо
там В.П. Ренгартена и А.И. Джанелидзе. Отчетливо выражена и более дробная струк
турно-фациальная зональность; для начала альпийского этапа (лейас-аален) она 
обоснована в трудах И.Р. Кахадзе, П.Д. Гамкрелидзе, К.О. Ростовцева, Н.В. Жи
ваго, Н.В. Безносова, Д.И. Панова и многих других. Однако вопросы, рассматривае
мые в настоящей статье, требуют группировки структурных элементов в крупные 
тектонические единицы, различающиеся не только наиболее важными особеннос
тями состава, мощности и структуры осадочного чехла, но и’ характером маг
матизма. При таком подходе территория Кавказа для лейаса-аалёна может быть 
разделена на две обширные литосферные плиты: Северо-Кавказскую и Закав
казскую, разграниченные Бзыбско-Казбекским геосинклинальным трогом (рис. 1). 
Не исключено, что к югу от Закавказской плиты уже в это время существовал 
Эрзинджан-Севанский офиолитовый прогиб -  самое северное звено сложно пост
роенной области Тавро-Анатолид.

Северо-Кавказская плита представляет собой вовлеченную в сводовое поднятие 
Большого Кавказа южную часть Скифской платформы. Плита обнаруживает бло
ковое строение, в ранней юре и аалене она объединяла наиболее приподнятую 
и стабильную Лабино-Малкинскую зону, узкую Пшекиш-Тырныаузскую зону 
и расположенные к югу от нее краевые зоны, испытавшие относительное опуска
ние и служившие северным бортом геосинклинали Большого Кавказа. Это Архыз- 
Гузерипльская зона, Псеашхинская, Домбайская и северная часть Штулу-Харес- 
ской депрессии, Восточно-Балкарская, Дигоро-Осетинская зоны и Внешняя зона 
Горного Дагестана. Южная граница Северо-Кавказской плиты выражена система
ми разрывных нарушений, которые мы объединяем под названием Авадхарско- 
Ларсской структурной линии. Отдельные ее элементы были описаны в разное 
время: Тугупсинский разлом В.Е. Хайна, Авадхарский надвиг В.И. Курочкина, 
Гутиатикаузская тектоническая линия Л.А. Варданянца, Бурон-Ларсский разлом 
Г.Д. Ажгирея, а также разломы, пересекающие р. Ассу к югу от селения Пуй и 
протянувшиеся далее через Горный Дагестан. Для рассматриваемого времени 
мы считаем Авадхарско-Ларсскую структурную линию одной из важнейших в



Рис. 1. Структурное положение северного края Тетиса на Кавказе в начале альпийского этапа 
(ранняя юра -  аален)

1 — • Северо-Кавказская плита -  северные зоны складчатой системы Большого Кавказа, 
Северо-Кавказский краевой массив (СК) и смежные территории Скифской платформы (С) ;
2 — Закавказская плита (Зак) — Мисхано-Зангезурский (М-3) и Даралагезский (Д) массивы;
3 — Бзыбско-Каэбекский геосинклинальный трог; 4 -  Севанская и Вединская офиолитовые 
зоны; 5 -  наложенные поэднеальпийские Аджаро-Триалетская -(А—Т) и Талышская (Т) склад
чатые системы; 6 -  Авадхарско-Ларсская структурная линия (А -Л ), которая принята автора
ми в качестве границы Тетиса; 7 — главные разломы (Ч -  Черкесский, П-Т -  Пшекиш-Тыр- 
ныауэский.К—3 — Краснополянско-Зангинский) ; 8 -  распространение морских отложений на 
Северо-Кавказской плите; 9 -  проявления толеит-базальтового вулканизма; 10 — Северо- 
Кавказский пояс известково-щелочного вулканизма; 11 — вулканические проявления на 
Скифской платформе (датированы условно)

масштабах Кавказа. На всем своем более чем 800-километровом протяжении она 
отделяла сравнительно мелководные фации Северо-Кавказской плиты от более 
глубоководных фаций Бзыбско-Казбекского трога и разграничивала области из
вестково-щелочного и толеит-базальтового вулканизма.

Бзыбско-Казбекский геосинклинальный трог возник как сравнительно узкий 
и глубокий прогиб, протянувшийся вдоль оси геосинклинали Большого Кавказа. 
Мы назвали этот трог по Бзыбско-Казбекской структурно-фациальной зоне Д.И. Па
нова [1976], которой он соответствует в пределах Центрального Кавказа1. Северо- 
западным продолжением последней служит Гойтхско-Ачишхинская зона, юго- 
восточным — Внутренняя зона Горного Дагестана. Заполнявшие геосинклиналь
ный трог песчано-глинистые отложения с горизонтами вулканитов были сжаты 
в складки, рассланцованы и умещаются сейчас в полосе шириной 30-90  км, ме
стами пережатой до нескольких километров. Южной границей этой полосы служит 
Краснополянско-Зангинская система разломов [Ломизе, Суханов, 1974].

Закавказская плита понимается нами в тех самых границах, в каких она была 
выделена В.П. Ренгартеном [1930]. Одни ее участки погребены под наложенными 
прогибами, другие -  выступают в Дзирулъском, Храмском и Л окском массивах. 
Северный край плиты (Гагринско-Джавская и Вандамская зоны) был вовлечен

1 БзыбскоКазбекская зона^пони мается нами более узко, чем Д.И. Пановым. Из нес исклю
чены Пссашхинская, Дом байская и северная часть Штулу-Харесской депрессии, которые мы 
относим к Северо-Кавказской плите.



в опускания геосинклинали Большого Кавказа и служил ее южным бортом. Южный 
край плиты (Сомхето-Карабахская и Кафанская зоны) также обнаруживал повы
шенную мобильность. Западным продолжением Закавказской плиты служат Вос
точные Понтиды.

ВУЛКАНИЧЕСКИЕ ПРОЯВЛЕНИЯ 
БЗЫБСКО-КАЗБЕКСКОГО ГЕОСИНКЛИНАЛЬНОГО ТРОГА 

И ИХ ТЕКТОНИЧЕСКАЯ ИНТЕРПРЕТАЦИЯ

Отчетливая связь вулканизма с продольной тектонической зональностью юр
ской геосинклинали Большого Кавказа не раз отмечалась исследователями [Бор
сук, 1977J. Еще в 40-х годах А.П. Лебедев [1947] подытожил эти наблюдения, 
противопоставив ’’Центральную (диабазовую) зону” раннеюрского вулканизма 
’’Северной (андезито-дацитовой) периферической зоне” . Располагая гораздо более 
полными геологическими и петрологическими данными, мы и сегодня выделяем 
именно эти две резко различные вулканические зоны, разграниченные Авадхарско- 
Ларсской структурной линией и связанные соответственно с Бзыбско-Казбекским 
геосинклинальным трогом и с южным краем Северо-Кавказской плиты.

Первые вспышки вулканизма в Бзыбско-Казбекском геосинклинальном троге 
сопровождали заложение этого прогиба в раннем лейасе. Они проявились споради
чески извержением небольших количеств риолито-дацитового материала, который 
встречается в базальных горизонтах лейаса от г. Чугуш в верховьях р. Мзымты 
до р. Дид-хеви в Заалазанской Кахетии.

Позже, в течение лейаса и аалена, имели место лишь излияния однородной по 
составу базальтовой магмы. Покровы базальтов, сиплы и дайки диабазов (реже 
лейкодиабазовые и пикритовые дифференциаты) сопровождают граувакково- 
аспидную формацию Бзыбско-Казбекского трога на всем его протяжении. Они 
представлены особенно полно в Адайхох-Дарьяльской вулканической зоне Се
верной Осетии (’’Казбекский диабазовый пояс” Л.А. Варданянца) и протягиваются 
на восток к верховьям Ассы, откуда одна ветвь пояса направляется в Дагестан, 
другая -  в Кахетию. На крайнем западе, в Гойтхско-Ачишхинской зоне, однород-

Таблица I
Средние химические составы вулканитов Кавказской окраины Тетиса 

для начала альпийского этапа, %

Окисел 1
| 2 3 г

5 | 6 7 8 9

Si02 50,65 52,48
1

63,69 68,12 59,41 72,72 62,86 68,58 74,22
ТЮ2 1,32 1,09 0,71 0,57 0,46 0,39 0,71 0,42 0,16
А120 3 17,81 18,66 17,51 16,18 17,90 13,16 18,40 16,35 15,20
FC2O3 2,41 2,79 1,22 1,32 2,77 0,99 2,86 1,30 1,04
FeO 7,73 6,51 4,06 2,67 5,29 2,44 1,96 2,11 0,98
МпО 0,29 0,23 0,10 0,09 0,16 0,06 0,09 0,09 0,06
MgO 7,60 5,98 2,39 1,81 2,97 1,79 1,78 1,21 0,45
СаО 8,30 7,60 4,14 3,09 6,88 2,72 4,71 3,94 1,46
Na20 3,16 4,29 4,38 3,92 3,27 4,93 4,99 4,11 3,72
к 2о 0,73 0,37 1,80 2,23 0,89 0,80 1.64 1,89 2,71
С у м м а 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00

П р и  м с ч а н и с. Вулканиты Бзыбско-Казбекского геосинклинального трш'а: 1 -  базаль- 
тоиды Адайхох-Дарьяльской вулканической зоны, по 73 анализам [ Суханов, 1975 ]; 2 -  базаль- 
тоиды серии Гойтх, по 33 анализам [ Ломизе, 1969 ]. Вулканиты Северо-Кавказского вулкани
ческого пояса: андезиты (3) и дациты (4) Дигоро-Осетинской вулканической области, по 36 
и 45 анализам соответственно [ Цветков, 1977 ]; 5 -  андезиты домбайского горизонта, по 4 
анализам образцов Д.И. Панова; 6 -  риолиты авадхарского горизонта, по 5 анализам [ Ломи
зе, 1969]; андезиты (7), дациты (8) и риолиты (9) Карачаевкой вулканической области, 
по 10, 12 и 12 анализам соответственно [ Кондаков, 1974 ].



Рис. 2. Щелочи офемическая характеристика вулканитов Бзыбско-Казбекского геосинклиналь- 
ного трога (Г) и Северо-Кавказского вулканического пояса (II) для начала .льпийского этапа 
(ранняя юра -  аален)

1 — на диаграмме I -  базальтоиды Адайхох-Дарьяльской вулканической зоны (Центральный 
Кавказ) и серии Гойтх (Северо-Западный Кавказ) , на диаграмме II -  вулканиы Дигоро-Осе- 
1 инской, Карачаевской и Авадхарской вулканических областей; 2 -  поле современных океани
ческих базальтоидоь, по обр. 298 [Марков и др., 1977 | ; 3 — средний состав базальтов до в древ
них платформ, по обр. 258 [Кутолин, 19721; 4 -  поле раннеандийского (триас-палеоген) 
окраинно-материкового вулканического пояса, по обр. 88 11омизе, 1975 |

ная базальтоидная формация сменяется контрастной, которая образовалась в 
условиях чередования базальтовых и риолито-дацитовых извержений, связанных, 
по-видимому, с разобщенными магматическими источниками. Центры излияния 
базальтов размещались главным образом близ северной границы и в осевой части 
Бзыбско-Казбекского геосинклинального трога.

В петрохимическом отношении базальты Бзыбско-Казбекского трога близки 
к толеитовому типу (табл. 1), по содержанию калия и щелочно-земельных элемен
тов они занимают промежуточное положение между абиссальными толеитами 
океанов и траппами континентов (табл. 2). По содержанию сидерофильных элемен
тов, а также по химическому составу клинопироксенов они ближе к океаническим 
толеитам. Как показано на диаграмме I (рис. 2), щелочно-фемические характерис
тики большей части образцов укладываются в поле современных океанических 
базальтов, там же дано сравнение со средним базальтом континентальных плат
форм.

Таким образом, развитие Бзыбско-Казбекского геосинклинального трога со
провождалось излиянием базальтов, которые по ряду показателей близки к океа
ническим толеитам. Тем не менее субстрат этого трога, скорее всего, оставался 
в основном сиалическим. Мы судим о нем по отдельным поднятым впоследствии 
массивам домезозойского сиалического фундамента (таким, как Адайхохский, 
Дарьяль^кий), которые пронизаны многочисленными дайками диабазов, составляю
щих местами 20% и более от общего объема [Андреев, 1945]. Выступы пород 
офиолитовой ассоциации, которые можно было бы считать отторженцами коры 
океанического типа, нигде не обнаружены.

Некоторое представление о характере субстрата может сложиться по составу 
вулканитов. Особенности химизма и минералогии риолито-дацитовых пород Се
веро-Западного Кавказа указывают на анатектическое происхождение исходного 
расплава за счет пород ’’гранитного” слоя коры или, по крайней мере, на значи
тельную ассимиляцию последних [Ломизе, 1969]. Наличием сиалической коры 
и прохождением через нее базальтовой магмы можно объяснить повышенное содер
жание калия и щелочноземельных элементов в базалътоидах. Исходный расплав 
претерпел наибольшие преобразования на Северо-Западном Кавказе, где породы 
базальтового ряда обнаруживают высокую глиноземистость и признаки ’’известко-



Средние содержания некоторых микроэлементов в вулканитах кавказской окраины Тетиса

Элемент | 1 | » 1 3
1 4 1 5 1 6

Sc 27 25 61
и --------------------г

33 1 1
Си 58 72 77 104 31 25
Со 59 26 32 40 16 12
Ni 197 44 97 85 26 22
Сг 564 315 297 162 59 43
V 305 122 292 250 74 71
Zr 158 98 95 130 161 200
Sr 306 118 130 450 280 253
Ва 166 82 14 244 510 527

П р и м е ч а н и е. Вулканиты Бзыбско-Казбекского геосинклинального трога: 1 -  базаль-
тоиды Адайхох-Дарьяльской вулканической зоны, по 177 анализам [Суханов, 1975]; 2 -  
базальтоиды серии Гойтх, по 12 анализам образцов М.Г. Ломизе. Для сравнения: 3 -  океани
ческие тол еиты [Engel et al., 1965]; 4 -  континентальные толеиты [Лутц, 1975],  медь, по 
Ф. Уокеру и А. Польдерварту [ 1950]. Вулканиты Северо-Кавказского вулканического пояса: ан
дезиты (5) и дациты (6) Дигоро-Осетинской вулканической области, по 85 и 210 анализам соот-

во-щелочного” тренда кристаллизованной дифференциации. Вероятная причина это
му -  затрудненный доступ базальтовой магмы к поверхности, что в свою очередь 
могло способствовать зарождению под соответствующей частью трога упоминав
шихся выше внутрикорковых очагов кислой магмы.

Наличие петрохимических признаков, сближающих базальты Бзыбско-Казбек- 
ского геосинклинального трога с океаническими, подтверждает возможность 
заложения и углубления этого трога в результате растяжения и утонения конти
нентальной коры.

СЕВЕРО-КАВКАЗСКИЙ ВУЛКАНИЧЕСКИЙ ПОЯС 
КАК ЭЛЕМЕНТ АКТИВНОЙ КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ ОКРАИНЫ

В начале альпийского этапа (в раннем и среднем лейасе) вулканизм проявлялся 
и к северу от Авадхарско-Ларсской структурной линии, на окраине Северо-Кав
казской плиты. Возникшие при этом Дигоро-Осетинская, Карачаевская и Авад- 
харская вулканические области разобщены, но укладываются в полосу шириной 
до 80 км  и рассматриваются нами как элементы единого Северо-Кавказского вул
канического пояса (см. рис. 1). Не исключено, что в это же время формировалась 
и часть плохо датированных вулканитов преимущественно кислого и среднего 
состава, вскрытых скважинами в центральных частях Скифской платформы: в 
Ейско-Березанском районе на западе и в районе Арзгира на востоке.

Сведения о вулканитах Дигоро-Осетинской вулканической области суммирова
ны А.А. Цветковым [1977], Карачаевской -  Л.А. Кондаковым [1974] , Авадхар- 
ской -  М.Г. Ломизе [1969]. К последней мь* относим также вулканиты Домбай- 
ской депрессии [Мирчинк и др., 1970]. Извержения происходили в субаэральных 
или мелководно-морских условиях, вулканические продукты приурочены к от
ложениям нижнего-среднего лейаса, которые лежат несогласно на сиалическом 
палеозойско-докембрийском фундаменте. Вулканиты варьируют по составу от 
андезито-базалътов до риолитов, образуя отчетливо выраженную известково-щелоч
ную серию с преобладанием андезитовых и дацитовых членов (см. табл. 1). Имею
щиеся данные о химическом составе пород указывают на большое сходство с 
вулканическими сериями окраинно-материковых поясов и ’’зрелых” островных 
дуг, в то время как от ’’молодых” островных дуг их отличает иное распределение 
микроэлементов (рис. 3, см. табл. 2). Важным признаком можно считать, по-ви
димому, высокое содержание стронция (253—280 г/т) и бария (510—527 г/т).



7
8 | 9 1 10 1 11 I 12 1 13

1 1
Не опр. Не опр. Не опр. 35 11 65 45

11 и ** 50 3 60 110
17 13 1 20 5 30 32
33 16 3 50 3 12 14
52 33 3 90 1 14 17

130 89 21 135 26 90 125
Не опр. Не опр. Не опр. 210 215 55 60

” и 700 242 100 100
** и и 680 680 70 70

ветственно [Цветков, 1977 ]; андезиты (7),дациты (8) и риолиты (9) Карачаевской вулкани-
ческой области, по 10, 12 и 12 анализам соответственно [ Кондаков г 1974 ]. Для сравнения:
10 -  четвертичные андезиты Чилийских Анд [Pichler, Zeil, 1972]; 11 -  четвертичные дациты
Новой Зеландии [Ewart et al., 1968]; андезиты (12) и дациты (13) Южно-Сандвичевой остров-
ной дуги [ Фролова, Рудник, 1974 ].

Диаграмма II на рис. 2 показывает, что щелочно-фемические характеристики боль
шинства образцов вписываются в поле известково-щелочной серии вулканическо
го пояса Центральных Анд, который развивался на активной окраине континента 
в мезозое-палеогене, до начала неотектонической активизации и орогенеза [Ло- 
мизе, 1975].

Свойственная окраинно-материковым вулканическим поясам латеральная петро- 
химическая полярность выражена в Северо-Кавказском поясе весьма неоднознач
но. Мы можем судить о ней по содержаниям калия, которые заметно нарастают 
от вулканических центров Авадхарской области, расположенных на удалении 
до 15 км  от современного края плиты (К60 =0,7; К70 = 0,8), к вулканическим 
центрам Карачаевской области, отстоящим на 50—80 км от современного края 
плиты (К60 = 1,4; К70 = 2,8). Однако в Дигоро-Осетинской вулканической облас
ти мы.Иаходим высокие содержания калия (К60 = 1,3; К70 = 2,5) на расстоянии 
не более 15 км  от современного края плиты.

Рис. 3. Содержание микроэлементов в нижнеюрских андезитах Дигоро-Осетинской вулканичес
кой области (1) [Цретков, 1977, по обр. 85] в сравнении с андезитами современных вулканов 
Анд (2) [Pichler, Zeil, 1972] и андезитами Южно-Сандвичевой островной дуги (J) [Фролова, 
Рудник, 1974]

12. Зак. 1315 177



С учетом изложенных выше представлений о тектонической зональности и харак
тере вулканических проявлений может быть предложена следующая палеотекто- 
ническая реконструкция кавказской окраины Тетиса для начала альпийского 
этапа. В это время (ранняя юра-аален) заложился и развивался Бзыбско-Казбек- 
ский геосинклинальный трог, который рассматривается как структура растяжения, 
сопровождавшегося утонением подстилающей сиалической коры. На рис. 4, где 
показаны современные мощности ’’гранитного” слоя, по И.А. Резанову и В.И. Шев
ченко [1976], видно, что даже после фаз сжатия, завершивших развитие трога, 
’’гранитный” слой под ними остался утоненным.

Поскольку Бзыбско-Казбекский трог геосинклинали Большого Кавказа был 
самым северным глубоководным прогибом Тетиса, северную границу последнего 
для добайосского времени мы проводим по Авадхарско-Ларсской структурной 
линии. Закавказская плита рассматривается как один из микроконтинентов Тетиса. 
Мы не находим оснований для того, чтобы Считать геосинклиналь Большого Кав
каза тектоническим аналогом окраинного моря, отделенного от океана островной 
дугой, как это было недавно предложено [Адамия и др., 1977]. Вулканической 
дуги к югу от геосинклинали в раннеюрское и ааленское время еще не существо
вало. Пояс известково-щелочного вулканизма возник там позже, с байосского 
века, когда раннегеосинклинальные прогибы Большого Кавказа уже почти пол
ностью замкнулись, а граница Тетиса сместилась на 200-250 км, за Закавказскую 
плиту, протянувшись к югу от нее. Это же смещение края Тетиса распознается, 
по-видимому, и в следующем, более западном, пересечении, проходящем через 
Родопский массив и Добруджу [Hsii et al., 1977].

В то время, когда северная граница Тетиса проходила по Авадхарско-Ларсской 
структурной линии, Северо-Кавказский вулканический пояс занимал окраинно
материковое положение. Однако по сравнению с типичными вулканическими 
поясами активных континентальных окраин Тихого океана он выражен весьма 
неполно: извержения были связаны с небольшими изолированными центрами, 
объемы вулканического материала невелики, латеральная петрохимическая поляр
ность выражена неоднозначно. Можно усмотреть соответствие между неполно
той проявления признаков активной континентальной окраины и характером 
сопряженного с ней Бзыбско-Казбекского прогиба, раскрытие которого определя
лось, по-видимому, растяжением и утонением сиалической коры, но не привело
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Рис. 4. ПалеотектоническиЙ профиль через кавказскую окраину Тетиса для начала альпийскогс 
этапа (ранняя юра -  аален)

1 — вулканиты Б зы бск о-К азбек ск ого геосинклинального трога, главным образом  толеит- 
базальтовые; 2 -  Северо-Кавказский вулканический пояс (известково-щ елочны е сер и и ); 3  — 
относительно глубоководны е терригенные отложения; 4 — м елководно-м орские и континен
тальные терригенные отложения; 5  — главные системы разлом ов: К —3 — Краснополянско- 
3 ангине кая, П -Т  -  Пш екиш -Тырныаузская, Ч — Ч еркесская, А - Л  — Авадхарско-Ларсская  
структурная линия; 6 — ’’гранитный” слой коры , показаны современны е мощ ности поданны м  
глубинного сейсмического зондирования [Резанов, Шевченко, 1 9 7 6 1; 7 — ’’базальтовы й” слой 
коры ; 8  -  возм ож ное положение сейсмофокальной зоны Беньофа



к формированию субстрата океанического типа. Все же не исключена вероятность 
того, что под Северо-Кавказский пояс известково-щелочного вулканизма уходила 
зона Беньофа, условно изображенная на рис. 4. В существовании такой зоны можно 
искать объяснение асимме!рии Бзыбско-Казбекского трога и его обрамлений: 
на северном обрамлении формировался вулканический пояс, а на южном вулка
низма не было и аккумулировались мощные терригенные толщи, нередко фли- 
шоидные. С предположением о глубинной ослабленной зоне, наклоненной на север, 
согласуется и ясно выраженная односторонняя вергентность возникшей впослед
ствии складчатой структуры, для которой характерны опрокидывание складок и пе
ремещение надвигов в южном направлении. Вместе с тем требует дополнительных 
допущений то обстоятельство, Что Северо-Кавказский вулканический пояс шириной 
около 80 км размещается сейчас на самом краю литосферной плиты, тогда как над 
современными зонами Беньофа вулканы отстоят от края на десятки километров.

Таким образом, для начала альпийского1 этапа (ранней юры-аалена) северную 
границу Тетиса следует, вероятно, проводить по Авадхарско-Ларсской структурной 
линии Большого Кавказа. Располагавшийся за ней край Северо-Кавказской пли
ты можно уподобить современным активным континентальным окраинам, однако 
полнота актуалистической аналогии ограничена при этом целым рядом существен
ных различий.
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СТРОЕНИЕ И ИСТОРИЯ РАЗВИТИЯ КАВКАЗСКОГО СЕКТОРА 
СРЕДИЗЕМНОМОРСКОГО ПОЯСА 

И СОВРЕМЕННЫЕ ТЕКТОНИЧЕСКИЕ КОНЦЕПЦИИ

Накопившиеся к настоящему времени материалы по тектонической структуре 
Кавказа со всей определенностью указывают на то, что в строении этого сооруже
ния (или, по крайней мере, значительных его частей) определяющую роль играют 
дислокации, связанные с горизонтальными силами сжатия: чешуйчатые надвиги, 
покровы, зоны полной складчатости. Хорошо известны чешуйчатые надвиги верхне
кайнозойских отложений Черногорской моноклинали и Передовых антиклиналей 
Восточного Предкавказья, изображенные на геологических профилях через Цен
тральный и Восточный Кавказ (рис. 1, профили II и III). Такова же структура 
верхнеюрских и меловых отложений северного склона Большого Кавказа (надви
ги Скалистого хребта) и Передовых антиклиналей Предкавказья. Анализ совре
менных геологических и геофизических материалов позволяет сделать вывод о 
том, что нижне-среднеюрские, а возможно, и палеозойские отложения Восточного 
Кавказа г  еже образуют три мощные пластины, надвинутые с севера на юг (см. 
рис. 1, пн^филь III). Фронтальные части этих пластин отвечают антиклинориям 
Главного и Бокового хребтов и Варандийской антиклинали Восточного Кавказа; 
кровля байкальского фундамента в образовании антиклинориев не участвует. 
В структуре пород герцинского комплекса Большого Кавказа, по данным И.И. Гре
кова, С.М. Кропачева, А.А. Белова и других, все более определенно выявляются 
элементы покровной тектоники [Белов, Омельченко, 1976; Греков и др., 1974; 
и д р .]. Даже структура кристаллического байкальского фундамента Центрального 
Кавказа (см. рис. 1, профиль I), долгое время считавшаяся результатом диффе
ренцированных вертикальных движений блоков земной коры, при ближайшем 
рассмотрении оказывается в значительной степени связанной с чешуйчатыми надви
гами, морфологически очень близкими тем, которые определяют стиль тектоники 
более молодых отложений. Дислокации этого типа охватывают отложения всего 
доступного наблюдению стратиграфического интервала Большого Кавказа -  от 
рифея до кайнозоя -  и являются преобладающим видом тектонических деформа
ций, развитых в рассматриваемом регионе. Горизонтальная составляющая переме
щения по некоторым из таких надвигов (или суммарно по нескольким сближен
ным надвигам) может превышать 10-15 км. Все это позволяет говорить о том, 
что чешуйчатые надвиги определяют внутреннюю структуру Кавказского склад
чатого сооружения.

Все попытки истолковать эти дислокации как вторичные, производные от ’’пер
вичных вертикальных движений”, гравитационные осложнения структур, сформи
рованных этими вертикальными движениями, оказались неудачными. Во-первых, 
чешуйчатые надвиги могут целиком определять структуру складчатого сооруже
ния, а вовсе не являться некими осложнениями поднятых блоков земной коры, 
связанных с вертикальными силами. В самом деле, осложнением чего можно счи
тать весь мегантиклинорий Восточного Кавказа, внутренняя структура которого 
(см. рис. 1, профиль III) определяется серией надвигов? Во-вторых, перемещение 
материала при образовании чешуйчатых надвигов происходит, как правило, про
тив действия сил гравитации, а инверсия плотностей пород, которая позволила бы 
объяснить это явление, в подавляющем большинстве случаев отсутствует. В-третьих, 
неизвестны сколько-нибудь соизмеримые с результатами надвигания (т.е. сжатия) 
следы компенсирующих его растяжений. Наконец, результаты изучения механизма 
очагов землетрясений показывают, что субгоризонтальные сжимающие напряжения, 
ориентированные нормально к простиранию складчатых сооружений, свойственны 
не только приповерхностным, как следовало бы ожидать при гравитационном 
разваливании поднятых блоков, но и глубинным частям земной коры [Балакина 
идр., 1977].
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Полому мы полагаем, что перечисленные данные свидетельствуют о существо
вании поля самостоятельных горизонтальных напряжений сжатия в земной коре 
и о решающей роли таких напряжений в формировании складчато-надвиговой 
структуры Кавказа. Этот вывод самым решительным образом противоречит пред
ставлению о первичности вертикальных и вторичности горизонтальных движений.

Имеется, однако, группа очень существенных фактов, которые приводят к ино
му выводу. Это факты, свидетельствующие о длительном (со среднего девона, 
т.е. в течение 35Q млн. лет) унаследованном развитии основных структур Кавка
за. Дело заключается в следующем.

Если при изучении вертикальных перемещений земной коры всегда можно 
найти естественную нулевую точку отсчета (уровень океана, моря, озера), то для 
горизонтальных движений земной коры такого естественного репера нет. Можно 
судить только о сохранении или несохранении взаимного пространственного распо
ложения тех или иных тектонических, структурных, фациальных и тому подоб
ных зон в ходе геологического развития. Считается, что если горизонтальные дви
жения проявляются, взаимное расположение таких зон должно измениться, что 
выразится в перестройках структурно-тектонического плана, возникновении новой 
системы прогибов и поднятий, разломов, антиклинориев и синклинориев, ориенти
рованных под тем или иным углом к прежней системе. Очевидно, что при наличии 
таких перестроек ни о какой унаследованности речи быть не может, на что ука
зывали И.Г. Кузнецов, Н.С. Шатский, Ю.М. Шейнманн, Е.Е. Милановский, Б.А. Пет- 
рушевский, В.Е. Хайн.

Если взглянуть с этих позиций на территорию Кавказа, то приходится сделать 
вывод, что в течение среднего и позднего палеозоя—мезозоя — кайнозоя сколько- 
нибудь значительных горизонтальных перемещений в этом районе не происходило. 
Приблизительно на рубеже раннего и среднего девона здесь возникли два эвгео- 
синклинальных трога кавказского направления (Южно-Кавказский и Крымско- 
Северо-Кавказский), а севернее эаложился Донецко-Мангышлакский авлакоген 
[Резанов, Шевченко, 1978] (рис. 2). В Донецко-Мангышлакском авлакогене в 
течение герцинского этапа развития накопилось не менее 12-16 тыс. м осадков. 
Разрез начинается средним-верхним девоном, доступным наблюдению только 
по периферии прогиба; выше следуют чрезвычайно мощные отложения нижнего, 
среднего и верхнего карбона и нижней перми, на которые с угловым несогласием 
ложатся верхняя пермь и триас. В Южно-Кавказском троге мощность герцинского 
комплекса равна 8 -16  тыс. м. Здесь развиты отложения среднего и верхнего де
вона, нижнего, среднего и верхнего карбона, нижней и верхней перми и, вероятно, 
триаса. В Крымско-Северо-Кавказском троге мощность пород герцинского комп
лекса достигает 8-13  тыс. м. Это видно на сейсмических профилях, один из кото
рых проходит вдоль Горного Крыма, а второй пересекает Западное Предкавказье 
(рис. 3). В восточной части первого из них показан сейсмический слой, отвечаю
щий альпийскому комплексу пород, выполняющему Индоло-Кубанский прогиб. 
Ниже располагается сейсмический слой, выходящий на дневную поверхность в Гор
ном Крыму и, следовательно, имеющий в своем составе таврическую свиту. Мощ
ность слоя здесь равна 6 -7  км (можно предположить, что нижняя его часть 
сложена более древними, палеозойскими, отложениями) и возрастает до 13 км 
под Индоло-Кубанским прогибом.. Те же слои выделяются и на втором про
филе.

Перечисленные прогибы разделяются внетроговыми глыбами земной коры 
(Украинский щит, зоны Главного хребта и Лабино-Малкинская Центрального 
Кавказа, Грузинская и Азербайджанская глыбы, Малый Кавказ), где разрез одно
возрастных отложений резко редуцирован; мощность их, как правило, не превы
шает 2—4 тыс. м, а нередко они полностью отсутствуют. Очень существенны фа
циальные различия между одновозрастными отложениями трогов ц авлакогена, 
с одной стороны, и внетроговых глыб, с другой. В первом случае представлены 
продукты инициального магматизма основного и среднего состава, отложения 
аспидно-сланцевой и флишевой формаций, во втором — продукты кислого и средне
го магматизма и осадки эпиплатформенного типа.
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Рис. 1. Геологические профили через Центральный и Восточный Кавказ
/ -  нижний — средний лейас; 2 — безенгийская свита (рифей) ; 3 — уллучирайская свита 

(рифей) ; 4 — диабазы и порфириты (лейас); 5 — граниты уллукамского типа (поздний палео
зой) ; 6 — гранитоиды балкарского типа массивные и гнейсоватые .(средний палеозой) ; 7 —
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В течение поздней перми—триаса постепенно прекращается прогибание на тер
ритории Донецко-Мангышлакского авлакогена. На большей его части возникают 
поднятия — Донбасс, вал Карпинского, а затем Мангышлакский Каратау. Отложе
ния наибольшей мощности по-прежнему приурочены к Крымско-Северо-Кавказ
скому и Южно-Кавказскому трогам. Новообразованные поднятия, возникшие 
в пределах трогов, имеют незначительные размеры (Передовой хребет на Северном 
Кавказе, Сванетский антиклинорий). ,

Такая же картина сохраняется на альпийском этапе (рис. 4 ). В Южно-Кавказ
ском троге на среднепалеозойских—триасовых отложениях лежат мощные (до
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граниты садонского типа (средний палеозой); 8 — граниты р. Лькези (средний палеозой); 
9 — разломы; 10 — сейсмические границы; а — достоверные, б — приблизительные, & — предпо
лагаемые; 11 — герцинский комплекс Восточного Предкавказья; 12 — байкальский комплекс 
Восточного Кавказа и Предкавказья

10—20 тыс. м) толщи всех отделов юры-мела, а местами и палеогена, что служит 
основанием для отнесения этого трога к числу структур ’’сквозного” развития. 
По существу, то же самое наблюдается и на территории Крымско-Северо-Кавказ- 
ского трога. Здесь, в пределах Индоло-Кубанского прогиба, т.е. на большей части 
трога, интенсивное осадконакопление продолжалось в течение как герцинского, 
так и альпийского этапа развития (см. рис. 3 ). И только наиболее узкие перифери
ческие части его (Горный Крым, Передовой хребет на Центральном Кавказе) 
превратились в области относительного или абсолютного поднятия. Такие же ло
кальные поднятия, но гораздо меньших размеров возникли и в полосе Южно-



Рис. 2. Тектоническая схема герцкнского этапа Крыма-Кавказа-Копетдага и прилегающих 
территорий

1 -3  -  эвгеосинклинальные троги и авлакоген: 1 -  границы трогов и авлакогена, 2 -  части 
трогов и авлакогена, прогибавшиеся до конца герцинского этапа, 3 -  части трогов и авлакогена, 
прекратившие прогибание в позднем палеозое-триасе; 4 -6  — внетроговые глыбы земной ко
ры: 4 -  области отсутствия пород герцинского комплекса, 5 — области небольших и относитель
но небольших мощностей герцинского комплекса, 6 -  области значительных мощностей герцин
ского комплекса

Кавказского трога. К их числу можно отнести Сванетский антиклинорий, Адай- 
хохское и Шаухох-Дарьяльское поднятия. В конце мела или, возможно, в юрское 
время возникает Предмалокавказский прогиб, ранее, по-видимому, не существо
вавший.

Основные поднятия герцинского этапа (зоны Главного хребта и Лабино-Малкин- 
ская Центрального Кавказа, Грузинская и Азербайджанская глыбы, большая часть 
Малого Кавказа) продолжали оставаться поднятыми и на альпийском этапе. Их, 
следовательно, можно рассматривать как ’’сквозные” поднятия. Лишь на границе 
геосинклинальной и орогенной стадий альпийского этапа, в середине сармата, 
на рассматриваемой территории происходит перестройка тектонического плана 
[Резанов, Шевченко, 1978].

Границы между трогами и внетроговыми глыбами земной коры отвечают став
шему общепринятым представлению о глубинных разломах. При переходе через 
эти границы мощность, стратиграфическая полнота, формационный облик одно
возрастных отложений резко меняются. Так, к северу от г. Сырхуборзон (см. 
рис. 1, профиль И) можно непосредственно проследить быстрый переход маломощ
ных субаэральных эффузивов ’’кератофирового горизонта” (плинсбах) и песча
ников (домер), развитых в зоне северного склона Центрального Кавказа, в зна
чительно более мощные существенно глинистые отложения зоны южного склона. 
Поэтому подобные соотношения нельзя рассматривать как результат вторичного 
сближения по надвигам различных комплексов пород, первоначально находивших
ся на значительном расстоянии друг от друга.

Приведенные соображения об унаследованном развитии не распространяются на 
офиолитовые пояса Малого Кавказа, которые, по представлениям ряда исследова
телей, являются свидетелями былого существования обширных океанических 
впадин, закрывшихся в результате сближения пластин континентальной к о р ы .



Рис. 3. Сейсмические профили вдоль Горного Крыма (А) и через Западное Предкавказье (Б), по 
В.Б. Соллогубу, Н.В. Соллогубу [1977] и И.В. Померанцевой с соавторами [1969] с геологичес
кой интерпретацией авторов

1—4 — комплексы: 1 — альпийский, 2 — герцинский, 3 — байкальский, 4 -  добайкальский; 
5 — разломы; 6 -7  — границы Мохоровичича

Время существования этих впадин (поздняя юра—неоком) весьма незначительно 
по сравнению со временем развития эвгеосинклинальных трогов. Нам представляет
ся наиболее правдоподобной точка зрения М.Г. Ломизе и Д.И. Панова [1975], 
которые допускают относительно скромные первоначальные размеры соответствую
щих этим поясам бассейнов.



Рис. 4. Тектоническая схема геосинклинальной стадии альпийского этапа
1 -4  — эвгеосинклинальные троги: 1 — границы трогов, 2 — части трогов, прекратившие про

гибание в конце палеозоя — начале мезозоя, 3, 4 — части трогов, продолжавшие опускаться до 
конца мезозоя (3), в мезозое и значительной части кайнозоя (4) ; 5 -7  -  внетроговые глыбы 
земной коры: 5 -  области отсутствия или сильно сокращенных мощностей пород геосинкли- 
нальной стадии альпийского этапа, 6 — области с небольшими мощностями, / -  области со 
значительными мощностями; 8 — офиолитовые пояса; 9 — прогибы вдоль офиолитовых поясов

Таким образом, в результате анализа распределения мощностей отложений 
герцинского и альпийского этапов развития Кавказа мы приходим к выводу об 
отсутствии взаимных горизонтальных перемещений основных структурных эле
ментов Кавказа. В то же время изучение внутренней структуры этой складчатой 
области, основным элементом которой являются чешуйчатые надвиги и связанные 
с ними дислокации, говорит о ведущей роли горизонтальных напряжений в форми
ровании этой структуры. Получается, что в ходе развития Кавказа происходили 
горизонтальные перемещения, вызвавшие образование полной складчатости, надви
гов и покровов, но при этом все основные структурные элементы (прогибы, под
нятия) оставались на своих местах.

Выход из этого противоречия можно было бы попытаться наши в представлении 
о чередовании эпох общего растяжения и сжатия. Предположим, что в результате 
растяжения континентальная кора раскалывания на отдельные раздвигающиеся 
глыбы, в промежутках между которыми на новообразованной тонкой коре океа
нического типа возникают эвгеосинклинальные троги или авлакогены. Эти проги
бы заполняются мощной толщей осадков. В следующую затем эпоху сжатия глыбы 
континентальной коры сближаются, раздавливая более пластичную кору трогов 
или авлакогенов. Осадочные толщи, выполняющие их, частично сминаются в склад
ки, частично выдавливаются на смежные поднятия, образуют покровы и чешуй
чатые надвиги. Поскольку строение коры трогов и авлакогеиа, с одной стороны, 
и внетроговых глыб, с другой, с самого начала оказывается принципиально раз
личным (ослабленная пластичная кора в первом случае, мощная прочная -  во 
втором), то при последующих фазах растяжений и сжатий горизонтальные пере
мещения будут реализовываться опять в раздвигах или сближениях тех же внетро
говых глыб, в раскрытиях и замыканиях тех же трогов или авлакогена, которые 
возникли при первом таком цикле. Таким образом, неоднородность, глыбовая



структура земной коры даже в случае горизонтальных перемещений ее частей может 
создать картину унаследованного развития основных структурных элементов.

Из этого предположения следует один вывод, справедливость которого (а следо
вательно, и справедливость самого предположения) может быть проверена. Он 
заключается в том, что формирование надвигов, покровов, полной складчатости 
должно происходить на фоне поднятия (т.е. сжатия), в периоды же интенсивного 
прогибания и осадконакопления (которые связаны, по-видимому, с растяжением) 
структуры этого типа не образуются. Материалы по Большому Кавказу самым 
категорическим образом противоречат этому. Оказывается, что чешуйчатые надви
ги развиваются как в периоды предполагаемого сжатия, так и в периоды преиму
щественного растяжения.

Наиболее интенсивное растяжение на Кавказе происходило, вероятно, в течение 
юры-мела (с кратковременным сжатием на рубеже средней и поздней юры), 
когда почти повсеместно господствовали морские условия и накапливались толщи 
осадков, относящиеся к аспидносланцевой и, частично, к флишевой формациям, 
мощность которых в эвгеосинклинальном Южно-Кавказском троге достигала 
10—20 тыс. м. Однако оказывается, что именно в это время формируются многие 
из известных в настоящее время надвигов описываемого региона. Возраст надви
гов и покровов определяется, в частности, следующим образом. В тех случаях, 
когда фронтальная часть надвиговой или покровной пластины по тем или иным 
причинам приобретает заметный наклон, ее перемещение характеризуется той или 
иной вертикальной составляющей. В результате над фронтальной частью такой 
пластины может сформироваться локальная область относительного или абсолют
ного поднятия,, сопровождаемая соответствующими изменениями фаций и мощно
стей накапливающихся на этой территории отложений. По ним-то и можно судить 
о времени формирования соответствующих надвигов и покровов.

Как уже упоминалось, антиклинории Главного и Бокового хребтов и Варандин- 
ская антиклиналь Восточного Кавказа являются воздымающимися фронтальными 
частями мощных надвиговых пластин. Известно, что, начиная по крайней мере 
с раннего аалена или даже тоара [Резанов, Шевченко, 1978], антиклинорий Боко
вого хребта испытывал сначала относительные, а затем абсолютные поднятия. 
Следовательно, уже в тоаре—средней юре, т.е. во время предполагаемого господ
ства общего растяжения, упомянутые пластины испытывали горизонтальное пере
мещение с севера на юг, что должно свидетельствовать о сжатии. Такая картина 
типична для Кавказа. Есть данные, свидетельствующие о том, что некоторые из 
надвигов северного склона Центрального Кавказа, возникнув в конце палеозоя, 
продолжали развиваться в течение ранней—средней юры.

Образование чешуйчатых надвигов происходит не только во время общих под
нятий региона, что можно было бы объяснить общим сжатием, но и в периоды 
преобладания общего прогибания, которое обычно связывается с растяжением. 
Все эти данные приводят к заключению, что и с позиций чередования сжатия и 
растяжения наблюдаемая картина строения и истории развития складчатой об
ласти не может быть объяснена.

Таким образом, ни одна из существующих в геотектонике основных концепций 
не объясняет историю и механизм формирования структуры рассматриваемой 
складчатой области, не приводя к тем или иным противоречиям с фактическим 
материалом. Фиксистские гипотезы отрицают ведущую роль горизонтальных напря
жений и складчато-надвиговых дислокаций в структуре этого сооружения, а моби- 
листские обходят молчанием упомянутые особенности истории развития региона. 
Реальное сосуществование этих, на первый взгляд взаимоисключающих, характерис
тик складчатого сооружения показывает, что для выхода из этого видимого 
противоречия могут быть найдены какие-то новые, нетрадиционные пути.

Попытки приложения идей ’’тектоники плит” для объяснения структуры и 
истории развития Кавказа (за исключением офиолитовых поясов), по нашему 
мнению, не могут рассчитывать на успех. Представляется, что в данном случае 
подтверждается точка зрения А.В. Пейве [1977], который писал: ’’Для объяснения 
происхождения и геологической истории чрезвычайно сложной структурной мозаи



ки блоков земной коры континентов разнообразных по составу, величине и 
геологической истории, трудно опираться только на механизм конвекции, ко
торый неизбежно сводится к простой схеме ’’конвейера” с нырянием океаниче
ской коры в глубоководные желоба окраин океанов. Очевидно, необходимо искать 
иные причины и механизмы тектонических движений” (с. 7).

Остановимся несколько подробнее на некоторых мобилистских толкованиях 
структуры и истории развития Кавказа.

Имеются представления об одновременном существовании в мезозое-кайнозое 
на рассматриваемой территории нескольких эвгеосинклинальных бассейнов (ши
риной в сотни километров), ограниченных, как правило, с обеих сторон зонами 
Беньофа [Гамкрелидзе, 1977; Хайн, 1975], так что допускается одновременное 
существование до четырех-пяти таких зон. В пределах Кавказа они привязываются 
к прогибам Передового хребта, южного склона, офиолитовых поясов или только 
к офиолитовым поясам.

С точки зрения ’’тектоники плит” в зоне контакта литосферных плит может од
новременно существовать только одна зона Беньофа и одна сопряженная с ней 
островная дуга. По обе стороны от них должны располагаться огромные, в тыся
чи километров в поперечнике, литосферные плиты. Такая картина обязательна, 
ибо все эти структурные элементы, а также соответствующие им конвективные 
ячеи в мантии физически могут существовать только в определенных простран
ственных масштабах. Поэтому в тех случаях, когда предполагается одновременное 
существование многих зон Беньофа на расстояниях порядка сотен, а то и десятков 
километров друг от друга, нарушается, по нашему мнению, принцип актуализма, 
лежащий в основе мобилистских реконструкций.

Этого недостатка лишена концепция, согласно которой на Кавказе существовала 
одна зона Беньофа и островная дуга -  вдоль северной окраины океанического 
бассейна, отмеченного офиолитовым поясом Малого Кавказа [Адамия и др., 1977]. 
Однако здесь возникают следующие затруднения. Офиолитовый пояс тянется в 
субширотном направлении вдоль северной Анатолии, а полоса средне-верхнеюрских 
андезитов и андезито-базальтов, маркирующих, как предполагается, островную 
дугу, протягивается не вдоль этого офиолитового пояса, а уходит на северо-запад, 
в пределы Крыма, где и заканчивается. Прогиб же южного склона, отвечающий, 
согласно этим представлениям, окраинному морю, протягивается на Горный Крым 
или впадину Андрусова, где и пересекается с предполагаемой островной дугой. 
Таким образом, та закономерная смена тектонических структур Кавказского пе
решейка, которая позволила говорить об ’’активной континентальной окраине”, 
выдерживается на очень незначительной территории. Кроме того, известно, что 
прогиб южного склона, отождествляемый с окраинным морем, существовал, по 
крайней мере со среднего девона, в течение всего мезозоя и частично даже в кай
нозое. А океанический бассейн, с которым это окраинное море вместе с остров
ной дугой должно составлять единую конструкцию, возник в юре (скорее всего -  
в поздней) и в конце раннего мела замкнулся [Книппер, 1975]. Таким образом, 
пространственные и временные, а следовательно, и генетические связи между 
этими элементами структуры не таковы, какими им следовало бы быть согласно 
изложенной точке зрения, что вынуждает отказаться от приложения ее к рассмат
риваемому региону.

Что касается других вариантов мобилистских построений применительно к 
Кавказу, то они обычно отличаются крайним схематизмом и опираются на очень 
ограниченный материал (наличие ультраосновных пород, основных и средних 
эффузивов, транитов). Это не позволяет проверить, насколько такие построения 
согласуются с фактическими материалами по строению и истории развития района. 
Кроме того, сам принцип реставрации океанических бассейнов, основанный на 
развитии основных и ультраосновных пород, в настоящее время поставлен под 
сомнение. Согласно последним данным, часть офиолитовых комплексов могла 
возникнуть не в крупных океанических бассейнах, а в относительно нешироких 
прогибах других типов, также обладающих океанической корой [Пейве и др., 
1977].
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Э.С. ЧЕРНЕР, В.И. БУДАНОВ, В.А. СОКОЛОР 

ПРОБЛЕМЫ ТЕКТОНИКИ ПАМИРА

На Памире стало традиционным проводить тектоническое районирование путем 
выделения так называемых структурно-формационных (структурно-фациальных, 
складчатых, тектонических) зон и этим заканчивать тектонический анализ [Сини
цын, 1957; Кухтиков, 1958; Бархатов, 1963]. Такой путь, как показали А.А. Бог
данов с соавторами [1972], справедлив лишь для начальных этапов тектонических 
исследований, ибо основывается на якобы эмпирическом совпадении суммы при
знаков, присущих каждой зоне, а именно: типов разрезов, характера магматизма, 
типов складчатости. Однако анализ имеющегося материала по Памиру показывает, 
что руководящим признаком при характеристике зон является или тип разрезов, 
или характер магматизма, а тип складчатости практически не учитывается. Это 
подтверждают составленные нами карты районирования Памира по типам страти
графических разрезов, карта районирования Памира по типам магматических 
комплексов и карта тектонических форм Памира. Оказалось, что стратиграфиче
ские и магматические зоны совпадают друг с другом в редких случаях, и лишь 
тогда, когда магматические комплексы образованы стратифицированными вулка
ническими фациями. Интрузивные комплексы образуют ареалы, пересекающие 
границы стратиграфических зон. На карте тектонических форм отображены разрыв
ные, складчатые и инъективные дислокации, классификация которых проведена 
по геометрическим (морфометрическим) признакам. Эта карта оказалась мало
информативной и ее анализ не позволил выделить районы с разным типом дисло
каций, что связано с довольно низкой изученностью тектонических форм Памира.

Для того чтобы от выделенных по тем или иным признакам зон перейти к гене
тическим и историко-геологическим реконструкциям, что, по сути, и является 
конечной целью любого тектонического анализа, необходимо составление форма
ционной карты. Именно совокупность формаций и образует те подразделения, 
за которыми закрепились названия ’’платформа”, ’’геосинклиналь” , ’’орогенный 
прогиб” и т.д. [Косыгин, Соловьев, 1969]. В качестве конкретных формаций высту
пают реально картируемые геологические тела -  толщи, свиты, серии, интрузивные 
массивы и комплексы. Состояние изученности магматических комплексов Памира 
позволяет провести формационный анализ на количественной основе по главным 
петрохимическим характеристикам (коэффициентам меланократовости, глинозе- 
мистости, общей щелочности и калиевости) и выделить ряд магматических форма
ционных типов [Кузнецов и др., 1976]. Изученность вещественного состава осадоч
ных серий намного ниже, что заставляет проводить их формационный анализ на 
’’породном” уровне. Стратиграфические взаимоотношения между формациями 
дают возможность построить их вертикальные и латеральные ряды, а различия в 
вещественном составе рядов -  наметить два принципиально разных формационных 
типа: эвгеосинклинальный и мио гео синклинальный.

Под эвгеосинклинальным типом формаций нами понимаются ассоциации пород, 
разрез которых начинается мощными базальтовыми сериями. Подошва таких серий 
на Памире неизвестна, но предполагается, что они могли формироваться на коре 
океанического или переходного типа, а не на сиалическом платформенном основа
нии, как это считают Б.П. Бархатов [1963 ] и Н.Г.Власов [1969]. Прогибы,выпол
ненные данным типом формаций, будем считать эвгеосинклинальными. Одни из та
ких прогибов сравниваются с хорошо изученными эвгеосинклиналями с большой 
долей вероятности, другие отнесены к этой категории генетических структур доста
точно условно.

Калайхумбская эвгеосинклиналь, впервые отнесенная к этой категории структур 
нами [Чернер, Буданов, 1974], является одной из наиболее представительных на 
Памире. По мнению С.В. Руженцева [Руженцев и др., 1977], она сформировалась 
в начале раннего карбона в результате раскола континентальной плиты. С юго-вос
тока и северо-запада эвгеосинклиналь ограничивалась блоками с корой континен- 
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тального типа. О первоначальной ширине палеоокеанического трога судить трудно; 
можно только предполагать, что она значительно превосходила современную шири
ну этой структуры. Развитие ее началось в ту.рне?-визейское время с формирования 
мощной (более 1500 м) вулканической серии афировых пиллоу-лав, отвечающих 
по составу натровым щелочноземельным меланократовым базальтам и андезито- 
базальтам нормального ряда. В намюре фациальный облик вулканитов изменился. 
Они представлены мощными (свыше 4000 м) толщами лавобрекчий и туфов, 
вещественный состав которых, оставаясь близким вышеописанному, испытал не
которую тенденцию к покислению. Эвгеосинклинальная стадия развития данного 
трога на этом закончилась. В позднем палеозое здесь накапливались терригенно- 
карбонатные осадки, а в конце перми—начале триаса — молассовые.

Разрезы, где можно было бы наблюдать подошву базальтов, в настоящее время 
неизвестны. Поэтому о типе фундамента Калайхумбской эвгеосинклинали трудно 
сказать что-либо определенное. В качестве фрагментов такового можно предпола
гать тела серпентинкзированных перидотитов, обнажающихся в виде протрузивных 
гел по юго-восточному обрамлению эв геосинклинали. Эти тела повсеместно мар
кируют край нижнепротерозойской Боршитской сиалической глыбы. Такая пози
ция может свидетельствовать о положении протрузий во фронтальной части надви
га, по которому сиалическая глыба надвигалась (а по свидетельству С.В. Руженцева, 
и пододвигалась) как на эв гео синклинальные комплексы, так и на расположенные 
к северо-востоку от них миогеосинклинальные. Подобные альпинотипные гиперба- 
зиты могут рассматриваться как отторженцы меланократового фундамента океа
нического типа, тектонически перемещенные в верхние части коры.

В последнее время некоторые геологи [Нарижнев и др., 1977] считают выходы 
альпинотипных гипербазитов покровами ультраосновных лав. Такому представле
нию противоречат как геологическая позиция альпинотипных перидотитов, обра
зующих неправильной формы тела, на 95% сложенные антигоритом, так и невоз
можность массовой серпентинизации ультраосновных вулканитов. Серпентиниты 
содержат до 18,74% по весу воды. Для вулканических же фаций в условиях резкого 
спада давления (до атмосферного) характерны мгновенное вскипание и освобож
дение от летучих компонентов, главным образом воды. Следовательно, для процес
сов серпентинизации не остается главного условия — наличия огромного количества 
воды, под действием паров которой при высоком.давлении осуществляется заме
щение оливина серпентином.

В Баляндкиикской эв гео синклинали вулкано-плутоническая ассоциация, близ
кая офиолитовой, имеет пермский возраст. Плутонические фации образуют пласти
нообразное крутопадающее тело. Породы принадлежат натровой щелочноземель
ной габбро-плагиогранитной формации. Контакты этого тела с вмещающими 
толщами тектонические. Вулканические фации относятся к натровой щелочно
земельной меланократовой формации базальтов. Вулканиты залегают в виде само
стоятельных толщ или переслаиваются с терригенными и карбонатными отложени
ями. Меланократовым фундаментом Баляндкиикской эвгеосинклинали являются, 
вероятно, серпентинизированные перидотиты, установленные в виде протрузивных 
отторженцев внутри Баляндкиикской габбро-плагиогранитной пластины. Вместе 
с тем в пределах эвгеосинклинали размещаются крупные тела калиевых гранитов. 
Такое соседство можно объяснить залеганием части эвгеосинклинальных формаций 
на одном из уступов сиалического фундамента при его расколе. Однако не исключе
но пододвигание сиалического фундамента под эвгеосинклинальный комплекс.

Менее всего изучена Ванчская эвгеосинклиналь. Ее разрез начинается с мощ
ной зеленосланцевой формации венд-раннепалеозойского возраста, образованной 
в процессе метаморфизма вулканических пород основного состава, на что указыва
ют реликты первичных структур. Выше расположены глинистые сланцы с биостро
мами жединских мегалодонтовых известняков. Завершает разрез мощная серия 
субщелочных базальтов пермского возраста, в которых размещается габбро-плагио- 
гранитный массив. Меланократовым фундаментом этой эвгеосинклинали могут 
быть тела серпентинизированных перидотитов, включенные в виде протрузивных 
массивов в разные части эвгеосинклинального чехла.



Существенно иным составом вулканитов характеризуется Ишийская эвгеосин- 
клиналь. В основании ее разреза лежат кембрийские лавы (более 200 м ) , сложен
ные трахибазальтами; подошва их неизвестна. Выше следует мощная (до 2000 м) 
серия вулканогенных пород, сложенная латитами, альбитофирами, кератофирами, 
трахилипаритами; венчает разрез ордовикская глинисто-песчанистая формация 
с прослоями водорослевых известняков и андезитов. В формационном отношении 
вулканиты принадлежат натро-калиевой субщелочной пересыщенной глиноземом 
лейкократовой формации андезитов. Проявления щелочного существенно андези
тового вулканизма -  возможное свидетельство рифтообразования на окраине 
континентальной плиты.

Фрагменты формаций эв гео синклинально го типа выявлены в настоящее время 
благодаря исследованиям В.И. Дронова и на территории Южного Памира. Нами 
изучены два наиболее крупных выхода — Марджанайский и Чатырташский. В обоих 
обнажаются мощные (до 1000 м) вулканиты, представленные пиллоу-лавами, спи- 
л и та ми, лавобрекчиями, тектонически контактирующими с ми о гео синклинальными 
терригенными и карбонатными формациями. По своему составу вулканиты отно
сятся к натровым субщелочным меланократовым базальтам нормального ряда. 
Корневые зоны этих базальтов неизвестны; очевидно только, что они не находятся 
в едином разрезе с окружающими их формациями миогеосинклинального типа, 
а залегают в виде аллохтонных пластин. На диаграмме Н.Л. Добрецова [1975] 
эв гео синклинальные базальты Памира попадают в поле андезито-базальтовых серий 
островных дуг и в поле базальтов рифтовых зон.

В пределах глубоко метаморфизованных архейских пород Юго-Западного Пами
ра эвгеосинклинальным набором отложений обладает хорогский ортокомплекс. 
Его строение детально изучено в последнее время К.Т. Будановой [1976]. В обра
зованиях ортокомплекса преобладают метабазиты состава толеитовых базальтов, 
объединяющие породы вулканического и интрузивного происхождения. Амфибо 
ловые, пироксен-амфиболовые, гранат-биотит-амфи болов ые гнейсы и сланцы 
являются, по всей вероятности, продуктом метаморфизма вулканических пород. 
Они прорывались массивами габброидов, превращенных в процессе метаморфизма 
и деформаций в будинированные массы эклогитоподобных пород, гранатовых 
амфиболитов и двупироксен-гранат-амфиболовых сланцев. Менее развиты метаги- 
пербазиты и генетически связанные с ними метабазиты состава пикритовых базаль
тов, пироксенитов и перидотитов, а также гранитоиды чарнокитовой формации. 
Подошва ортокомплекса неизвестна, так как он тектонически залегает на сиали- 
ческих образованиях горанской серии. Верхняя граница с такими же по составу 
образованиями шахдаринской серии остается неопределенной. Традиционно этот 
контакт считается согласным, однако появляются материалы, позволяющие счи
тать его также тектоническим. Если подтвердится первая точка зрения, то хорог
ский ортокомплекс, очевидно, следует рассматривать как фрагмент протоэвгео- 
синклинали, перекрытой миогеосинклинальным комплексом шахдаринской серии. 
Если же будет подтверждена тектоническая природа этого контакта, то хорогский 
ортокомплекс можно считать архейским аналогом соврёменных рифтов, возник
шим при расколе древней континентальной плиты.

Под миогеосинклиналями понимаются те структурные элементы Памира, в осно
вании разреза которых обнажается или по косвенным признакам предполагается 
сиалический фундамент. По характеру отложений собственно миогеосинклиналь
ного комплекса намечается несколько разновидностей миогеосинклиналей: преи
мущественно терригенные, карбонатные и терригенно-карбонатные. Карбонатные 
породы насыщены органическими остатками, свидетельствующими об образовании 
в условиях неглубоких шельфовых бассейнов. В псаммитовой и алевролитовой 
фракции обломочного класса осадочных формаций, независимо от их возраста, 
преобладают полевой шпат и кварц, причем в полевошпатовой их части повсеместно 
преобладают плагиоклазы, что говорит о разрушении пород материнского суб
страта с исходным плагиогнейсовым составом.

Несколько отличаются по формационному набору Сауксайская, Пшартская и 
Рушанская миогеосинклинали. Для первой из них характерны мощные (свыше



2000 м) внутригеосинклинальные вулканиты контрастной калинатровой базальт- 
липаритовой серии турне-визейского возраста. Они имеют стратиграфические 
взаимоотношения с подстилающими и перекрывающими их мио гео синклиналь
ными формациями, а иногда замещаются последними в латеральном направлении. 
Формирование этого пояса вулканитов происходило, очевидно, на границе Калай- 
хумбской эвгеосинклинали и расположенной южнее Сауксайской миогеосинкли- 
нали при взаимодействии базитовых магм с сиалическим основанием края Боршит- 
ской плиты, на котором развивалась миогеосинклиналь. Своеобразно строение 
Пшартской миогеосинклинали. Терригенно-карбонатный комплекс этого структур
ного элемента Памира близок по составу другим миогеосинклинальным комплек
сам. Однако завершают разрез Пшартской миогеосинклинали триасовые вулкани
ты, принадлежащие к классу натровых субщелочных меланократовых базальтов. 
Эти вулканиты залегают согласно на подстилающих черных сланцах, перекрываю
щие их отложения отсутствуют. Объяснить природу гумбезкольских вулканитов 
сейчас трудно. Может быть, их следует рассматривать в качестве формации началь
ной стадии рифтообразования. Рушанская миогеосинклиналь изучена очень слабо. 
Сейчас нельзя даже уверенно говорить о стратиграфической последовательности 
слагающих ее формаций, ибо остается дискуссионным положение мазанчутских 
вулканитов. Широкое развитие в пределах Рушанской миогеосинклинали гранитов 
с высоким коэффициентом калиевости указывает на наличие сиалического фунда
мента в ее основании.

Фундамент обнажен лишь в некоторых миогеосинклиналях, во всех остальных 
случаях он предполагается по следующим косвенным признакам. Согласно пред
ставлениям А.В. Пейве с соавторами [1976], эволюция континентальной земной 
коры заключается в разрастании гранитно-метаморфического слоя за счет глубоких 
вещественных преобразований, обусловленных калиевой гранитизацией пород. 
При этом процесс гранитизации протекает во вполне определенных интервалах 
температуры и давления, соответствующих амфиболитовой фации метаморфизма. 
Эта фация на Памире известна в выходах древних метаморфических толщ, слагаю
щих сйалический комплекс основания некоторых миогеосинклиналей, и в пара- 
автохтонных глыбах. Можно допустить, что в тех миогеосинклиналях, где фун
дамент не обнажен, его сиалический состав находит отражение в интрузивах 
кадиевых гранитов, внедренных в миогеосинклинальный комплекс. Нами опреде
лен коэффициент калиевости К  -  К20 /(К 20  + Na20) (в мол. %) для всех грани- 
тоидных комплексов Памира. По этому коэффициенту мы попытались разделить 
гранитоиды по областям формирования их очагов в архейской или протерозойской 
частях сиалического фундамента. Для исходных расчетов были использованы 
те гранитные массивы, которые размещаются непосредственно в докембрийских 
толщах и имеют достаточно отчетливо выраженные признаки анатектического 
происхождения. Для гранитов, размещенных в архейских породах, К  = 45,7-47,1% 
(среднее 47,8%), а для гранитов в протерозойских породах К  = 31,9—44,9% (сред
нее 36,8%). Значительное увеличение калиевости от протерозойской части фунда
мента к архейской подтверждает точку зрения о возрастании зрелости сиалическо
го основания в процессе эволюции. По-видимому, коэффициент калиевости гранитов 
можно использовать как количественный показатель степени континентальности 
сиалического основания миогеосинклинальных зон.

На основе рассчитанных коэффициентов калиевости все гранитоиды миогео
синклинальных зон Памира разделены по размещению гипотетического очага их 
формирования на архейские и протерозойские. Коэффициент калиевости боль
шинства гранитных массивов южной части Южного Памира укладывается в архей
ский интервал. Для гранитоидов северной части Южного Памира коэффициенты 
калиевости гранитов указывают на протерозойский интервал, что отвечает их 
реально наблюдаемой геологической позиции. Примерно такими же коэффициен
тами калиевости характеризуются и миогеосинклинальные граниты Северного 
Памира. В отличие от Южного Памира здесь вообще отсутствует ка^ая-либо инфор
мация о вещественном составе архейской части сиалического фундамента. Сущест
венно отличаются по коэффициенту калиевости граниты вулканического пояса



Северного Памира. По химическому составу они близки базальт-липаритовой 
серии и связаны с ней постепенными переходами. В конечном счете эти граниты 
можно рассматривать как результат кристаллизации магм, возникшей при взаимо
действии подкоровых расплавов с образованиями континентальной коры. Воз
можно, именно этим и объясняется низкая калиевость гранитоидов, составляющая 
всего 23,8%. Гранитоиды эвгеосинклинального типа характеризуются резко пони
женной калиевостью -  от 7,7 до 9,9%.

Анализируя взаимоотношения гранитов с миогеосинклинальными комплексами, 
можно прийти к выводу, что эволюция гранитного расплава происходит независимо 
от эволюции миогеосинклинального осадочного комплекса, а становление гранитов 
происходит намного позже формирования миогеосинклинального чехла. Поэтому 
попытки выделения структурно-формационных зон с определенным набором оса
дочных формаций и интрузивных комплексов миогеосинклинального типа обрече
ны на неудачу. Несомненно, что особенности миогеосинклинальных гранитов цели
ком предопределены типом сиапического основания, в котором происходит генера
ция кислого расплава.

На Памире известно несколько выходов докембрийских пород, аналоги которых 
могут участвовать в строении фундамента. Однако повсеместно докембрийские 
породы не имеют стратиграфических контактов с миогеосинклинальным комплек
сом и поэтому отнесены нами к категории параавтохтонных глыб. По условиям 
метаморфизма они разделены на два типа. К первому относятся два выхода нижне
протерозойских пород в северной и центральной частях Памира, представляющие 
собой зональные комплексы; ко второму -  докембрийские толщи Юго-Западного 
Памира с ареальным типом метаморфизма. В первых двух выходах четко проявле
на зональность, направленная от осевых частей массивов к их периферии. Она 
выражена сменой минеральных парагенезисов от среднетемпературной амфиболи
товой и эпидот-амфиболитовой фаций к низкотемпературной зеленосланцевой. 
Для докембрийских пород Юго-Западного Памира характерен равномерный ареаль
ный тип метаморфизма в условиях высоких температур (700-900° С) и давлений 
(до 10 кбар). Фации метаморфизма -  амфиболитовая и гранулитовая, причем 
последняя является диафторированной.

Складчатые и разрывные дислокации на Памире изучены слабо. Это связано с 
тем, что в процессе региональных геологосъемочных работ вопросам структурной 
геологии не уделялось должного внимания. Основные тектонические формы Пами
ра вырисовываются сейчас такими же, как их охарактеризовал Б Л . Бархатов 
[1963]. Меняются лишь представления об их генезисе и внутреннем строении. 

Так, группой ленинградских ученых [Миллер идр., 1977] в результате детальных 
структурных исследований в пределах параавтахтоиной глыбы Юго-Западного 
Памира доказано наличие нескольких генераций разномасштабных типов склад
чатости, наложенных одна на другую. В связи с этим крупные складки Юго-Запад
ного Памира должны рассматриваться ныне как антиформы и синформы.

С.В. Руженцев [1971] высказал предположение о покровной природе Язгулем- 
ской пластины, известной ранее как Яэгулемский синклинорий. Приводимые 
С.В. Руженцевым материалы лучше объясняют известные на сегодняшний день 
факты и должны несомненно учитываться при более детальных работах. Покровы 
на Памире известны давно. Впервые они были описаны К.Н. Паффенгольцем и 
М.И. Шабалкиным. В последнее время покровы установлены и в глубоко метамор- 
физованных докембрийских толщах Юго-Западного Памира [Буданов, Буданова, 
1977]. В частности, таковыми считаются экзотические останцы хорогского орто
комплекса в пределах развития пород го райской серии. Повсеместно в основании 
хорогского ортокомплекса развиты милониты, перекристаллизованные в усло
виях фации дистеновых гнейсов. С этим этапом метаморфизма связаны высоко
температурный диафторез и повторная мигматизация образований гранулитового 
этапа. Возраст высокотемпературного амфиболитового этапа метаморфизма счи
тается докембрийским. Таким образом, присутствие на Памире покровов можно 
считать доказанным, остаются невыясненными лишь масштабы покровообразо- 
ваниг



Обычно крупные разрывы на Памире, вслед за Н.М. Синицыным и Б.П. Бархато
вым, относятся к категории краевых или глубинных разломов. Основным призна
ком таких разломов считается их длительное, т.е. конседиментационное развитие 
на контакте двух смежных блоков с разным типом осадконакопления. Однако в 
природных условиях отсутствуют такие разрезы, где одна колонна горизонтально 
лежащих отложений контактировала бы с другой на полную мощность. Повсемест
но наблюдаются крутые и близкие к вертикальным залегания, в результате чего 
какая-либо тслщаодного ряда своими разными горизонтами взброшена или надви
нута на одну из толщ другого ряда. Следовательно, разрывы, по которым прово
дится граница между разными формационными рядами, возникли после того, как 
сформировались эти ряды, и поэтому отнесены нами к категории постседимента- 
ционных взбросов и надвигов. Отсутствие латеральных переходов между формация
ми позволяет нам рассматривать эти разрывы как зоны совмещения разных форма
ционных рядов и их частей в результате горизонтального сближения. В связи с 
изложенным выше вызывает возражение отнесение к категории глубинных (т.е. 
конседиментационных) Северо-Памирского разлома. В вершине Памирской дуги 
известно несколько разрывов, по которым палеозойские толщи разными своими 
частями взброшены на юрские и меловые отложения Заалайского хребта, а в долине 
р. Маркансу можно наблюдать, как вулканиты нижнего карбона надвинуты сначала 
на палеоценовые известняки, а далее по простиранию — на плиоценовую мо- 
лассу.

Обосновывая принадлежность Памира к Средиземноморскому поясу, примем 
во внимание следующие обстоятельства. Сейчас еще не названа сумма-признаков, 
позволяющая четко отделять один пояс от другого. Эти понятия прежде всего 
традиционные, историко-геологические и географические. В каждом поясе можно 
найти участки или конкретные геологические тела, которые по каким-то признакам 
можно сравнивать. Это могут быть элементы разреза, общность каких-то организ
мов, близкие комплексы полезных ископаемых или типы магматических формаций. 
Поэтому, рассматривая строение сложных поясов, к которому относится и Среди
земноморский, В.Е. Хайн отмечает лишь два главных признака: первый -  парал
лельность простирания разновозрастных складчатых областей или систем (В.Е. Хайн 
называет их ’’простыми” поясами), составляющих сложный пояс, и второй -  тесное 
прилегание таких систем друг к другу [Хайн, 1973]. В настоящее время благодаря 
работам В.И. Дронова, А.Х. Кафарского, С.С. Карапетова и других структуры 
Северного и Южного Памира протянуты далеко на запад, почти до западной границы 
Афганистана [Сборщиков и др., 1974]. В восточном направлении памирские струк
туры прослежены НА. Беляевским и В.М. Синицыным далеко в пределы Куньлуня 
и Карокорума. Переход памирских структур в тянь-шаньские непосредственными 
геологическими наблюдениями нигде не подтвержден.

Кроме того, в последнее время получены данные, позволяющие говорить о су
щественном различии в характере фундамента, на котором развивались миогеосин- 
клинальные комплексы Памира, с одной стороны, и Южного Тянь-Шаня -  с другой. 
Для Каратегина с возрастом субстрата в 3 млрд, лет уточненная оценка термоди
намических условий гранулитового этапа -  Т  = 750-800° С,Р = 1 кбар, амфиболи
тового = 650—750°С, Р  = 6 кбар. Для Юго-Западного Памира (возраст 2,7 млрд, 
лет) гранулитовый этап характеризуется Т  = 700-900° С, Р -  9 -1 0  кбар, дистен- 
гнейсов ый -  Т  = 650—700° С, Р = 6,5—8 кбар. Таким образом, уже на гранулитовом 
этапе проявилась заметная разница между рассматриваемыми комплексами по 
давлению, которая стала еще более резкой при наложении высокотемпературного 
диафтореза. В итоге в Каратегине сформировались гнейсы и мигматиты с кордие- 
ритом, а на Юго-Западном Памире -  с дистеном. Равновесные ассоциации с дисте- 
ном установлены для зональных докембрийских комплексов Центрального и Се
верного Памира, что также указывает на режим повышенных давлений и в более 
северных районах Памира. Нам представляется, что различия памирского и тянь- 
шаньского сектора сиалического фундамента могут выходить за рамки частного 
случая и указывать на принадлежность докембрийских образований Памира к гонд- 
ванскому типу, а Тянь-Шаня -  к лавразиатскому.
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БАЙКАЛЬСКИЕ ЗЕЛЕНОСЛАНЦЕВЫЕ ПОЯСА 
ЮГА СРЕДНЕЙ АЗИИ И ИХ ТЕКТОНИЧЕСКАЯ ПРИРОДА

На востоке Средиземноморского складчатого пояса (Афганистан, Памир, Кара
корум) и по южному краю Урало-Монгольского пояса (Южный Тянь-Шань) доволь
но широко развиты мощные вулканогенно-осадочные образования, залегающие 
в основании всего фанерозойского разреза и первично регионально метаморфизо- 
ванные в фации зеленых сланцев. В докембрийской истории рассматриваемой об
ласти эти образования занимают особое место. Уже не подлежит соменению важней
ший вывод о том, что именно они, а не гранитно-метаморфические комплексы 
раннего докембрия, составляют основание Средиземноморского складчатого 
пояса [Хайн, 1969, 1970, 1972; Муратов, 1969, 1972]. Данный в ыв од, как мы уви
дим, находит серьезное подтверждение в исследованиях последних лет по Афганис
тану, Памиру и Южному Тянь-Шаню. Изучение зеленосланцевых серий в этих регио
нах, по существу, только началось, но уже сейчас можно наметить некоторые основ
ные закономерности в их строении и общей структурной позиции.

Прежде всего обращает на себя внимание тот факт, что зеленосланцевые серии 
обнажаются исключительно в обрамлениях раннедокембрийских блоков, отделены 
от них региональными разломами и содержат в своем составе продукты их размыва. 
Наряду с другими признаками это позволяет предполагать, что в период формиро
вания зеленосланцевых серий гранито-гнейсовые образования раннего докембрия 
представляли собой крупные устойчивые области размыва, а в структурном плане — 
абсолютно поднятые элементы земной коры типа срединных массивов, вытянутые 
параллельно друг другу внутри складчатых поясов на многие сотни километров. 
Они названы нами кристаллическими осями, а все пространство между ними, где 
в эвгеосинклинальных условиях накапливались рифейские толщи, испытавшие 
региональный метаморфизм в фации зеленых сланцев, — зеленосланцевыми пояса
ми [Карапетов, 1977].

При обобщении материала по зеленосланцевым поясам рассматриваемого регио
на выявлена важная особенность эпибайкальского этапа их развития, которая за
ключается в следующем. В пределах каждого пояса в разное время после байкаль
ской складчатости стал формироваться очень протяженный, практически на всю 
его длину, конседиментационный прогиб, обнаруживающий удивительное постоян
ство в отношении литологии, полноты разрезов и их мощности, латеральной смены 
фаций и ряда других признаков, которые были присущи только данному прогибу 
и не повторялись в полной совокупности в прогибах соседних поясов. В сложно 
построенной и тектонически очень напряженной области, каковой является опи^ 
сываемая территория, это свойство эпибайкальских прогибов становится надежным 
и, пожалуй, единственным корреляционным признаком, позволяющим сопостав
лять между собой отдельные отрезки пояса и находить их продолжения даже в тех 
случаях, когда сами зеленосланцевые толщи не обнажаются на поверхности или 
обнажаются только небольшими пятнами из-под образований чехла.

Итак, на юге Средней Азии, не затрагивая южную, собственно альпийскую, 
ветвь Средиземноморского пояса (Гималаи и их западное продолжение), выделены 
шесть байкальских зеленосланцевых поясов (с юга на север) : Аргандабский, Гиль- 
менд-Южно-Памирский, Хаджигек-Центрально-Памирский, Герируд-Акбайталь- 
ский, Гиндукуш-Северо-Памирский и Южно-Тянь-Шаньский (рисунок). Протяжен
ность большинства из них только в пределах рассматриваемой области превышает 
1000 км, средняя ширина 30-50 км.

Аргандабский зеленосланцевый пояс заключен между Нуристанской (на юге) 
и Бадахшанской (на севере) кристаллическими осями. Верхнепротерозойские 
толщи обнажаются из-под фанерозойского чехла по всему бассейну р. Аргандаб, 
затем в районе Кабула они срезаются Па миро-Афганским сдвигом [Карапетов и



Схема расположения основных структурных элементов земной коры юга Средней Азии
1 — раннедокембрийские кристаллические оси; 2 — байкальские зеленосланцевые пояса: 

а — складчатый фундамент, б — эпибайкальский осадочный чехол; 3 — зоны последокембрий- 
ского рифтогенеза; 4 - гипербаэиты; 5 — главнейшие структурные швы; 6 — Памиро-Афган- 
ский сдвиг; 7 — пункты находок глаукофановых сланцев. Цифры на схеме: I - V I  — зеленослан
цевые пояса (I -  Аргандабский, II — Гильменд-Южно-Памирский, III — Хаджигек-Центрально- 
Памирский, ГУ -  Герируд-Акбайтальский, V -  Гиндукуш-Северо-Памирский, VI -  Южно-Тянь- 
Шаньский), 1-6 -  блоки кристаллических осей (1 -  Нуристанской, 2 — Бадахшанской, 3 -  
Варазской, 4 — Муэкольской, 5 -  Курговатской, 6 -  Афгано-Таджикской)

др., 1975] и появляются вновь уже за ’’кабульским клином” в Нуристане, откуда 
протягиваются непрерывной полосой через Гилгит в Трансгималаи.

Верхний протерозой бассейна р. Аргандаб, выделенный в чаманскую серию, 
впервые подробно описан в процессе геологических съемок в Афганистане [Карапе
тов и др., 1971; Демин и др., 1973; Довгаль, 1975]. От ранне доке мбрийских бло
ков, вытянутых цепочкой вдоль внешнего обрамления пояса, чаманская серия 
отделена крупными разломами. В строении серии участвуют четыре толщи: кварци
то-сланцевая, терригенная, метабазитовая и метатуфо вал, суммарная мощность 
которых свыше 12 000 м.

Нижняя, кварцито-сланцевая, толща сложена зеленоцато-серыми сланцами, 
пронизанными согласными и секущими прожилками кварца. Сланцы разделены 
выдержанными горизонтами кремовых и розовато-серых сливных микроквар
цитов мощностью от 30 до 500 м. Их первичный состав, судя по отсутствию при
знаков обломочных структур, мозаично-зубчатым очертаниям кварца и очень редкой 
примеси Слюды, скорее iecero, отвечал кремнистым породам. Для сланцев установ
лены минеральные ассоциации: хпорит+альбит+мусковит+кварц; альбит+кварц+ 
+эпидот+серицит+хлорит; кварц+мусковит+биотит+хлорит; серицит+кварц+хло- 
рит, -  характеризующие в целом биотитовую субфацию фации зеленых сланцев. 
Мощность нижней толщи 5500 м.

Вышележащая, терригенная толща сложена в основном зелеными, реже фиоле
товыми и лиловыми филлитами, филлитовидными сланцами, рассланцованными 
метапесчаниками <с редкими прослоями кварцитов, метагравелитов и выклини
вающимися горизонтами серых мраморизованны* известняков мощностью по 
30-80 м. Подавляющая часть метапесчаников относится к грауваккам, в обло-



мочной части пород наряду с полевыми шпатами и кварцем встречаются обломки 
мигматитов и гранитов, однотипных гранито-гнейсовым образованиям из блоков 
раннего докембрия. Метапесчаникам и сланцам свойственны ассоциации: альбит+ 
+хлорит+белая слюда+кварц, — отвечающее фации зеленых сланцев, ее хлоритовой 
зоне. Общая мощность толщи до 6000 м.

Метабазитовая толща залегает в верхах чаманской серии, однако взаимоотно
шения ее с подстилающими отложениями остались невыясненными, скорее всего, 
они носят тектонический характер. Толща состоит из метаморфизованных диаба
зов, значительно реже -  из спилитов. Наиболее крупный выход метадиабазов 
составляет широкую (1-1,5 км) полосу, протягивающуюся на 8 -10  км. Это тем
но-зеленые и серые рассланцованные и массивные породы мощностью в несколько 
сот метров, первоначально описанные как субвулканические тела (комплекс Ча- 
канак, по Ю.М. Довгалю и А Л . Демину). Изучены они слабо. В них отмечаются 
эпидот, альбит, актинолит, серицит, кальцит, магнетит. Однако именно в такой 
ассоциации, как это показано в последних исследованиях, амфибол является инди
катором давления; и если актинолит определен правильно, то эта толща мета- 
морфизована при очень низких давлениях -  не более 2 -3  кбар -  подобно 
офиолитам.

Разрез серии завершает метатуфовая толща мощностью 500 м, представленная 
метаморфизованными кислыми (?) туфами, туфопесчаниками, песчаниками и гра
велитами. Изучены они слабо, минеральные парагенезисы не описаны.

Характер внутренней структуры серии удается расшифровать в подметабази- 
товой части разреза, где развита система крупных линейных складок, открытых 
(с размахом крыльев до 5,5 км) и сжатых, нередко асимметричных, со средним 
наклоном крыльев 60—70° ; некоторые из них прослеживаются на 10- 20 км, обыч
но же они значительно короче. Крылья интенсивно дислоцированы и осложнены 
мелкими изоклинальными и опрокинутыми складками и плойчатостью.

На описываемой территории Центрального Афганистана известны обнажения, 
где прекрасно видны стратиграфические взаимоотношения чаманской серии с вы
шележащими платформенными комплексами зоны Аргандаб, из которых самые 
древние -  неметаморфизованные слои с вендскими водорослями [Демин и др., 
1973]. Они лежат полого с резким угловым несогласием и базальными конгло
мератами в основании, что определяет довендский, скорее рифейскиц (учитывая 
кристаллическое обрамление пояса), возраст чаманской серии, ее зеленосланцево
го метаморфизма и складчатости.

В целом по чаманской серии намечается довольно четкая метаморфическая 
зональность, включающая хлоритовую и белее высокотемпературную биотитовую 
субфации зеленосланцевой фации (нижние две толщи), а также нерасчлененную 
зеленосланцевую фацию (толща метабазитов). Взаимоотношения пород обеих 
фаций, по-видимому, тектонические, переход же между субфациями постепенный 
с согласной сменой кварцито-сланцевой толщи терригенной. Существует, однако, 
мнение о приуроченности к этому стратиграфическому уровню регионального 
несогласия [Довгаль, 1975]. Нижние две толщи описываемой серии, судя по сос
таву исходных пород, их мощности и характеру складчатости, формировались в 
гео синклинальных условиях и отвечают соответственно двум формациям: крем- 
нисто-терригенной и граувакковой. Метабазитовая толща составляет типичную фор
мацию начальной стадии развития эвгеосинклиналей, и в этой связи нам предстоит 
еще объяснить, почему она вместе с толщей метатуфов оказалась в кровле чаман
ской серии.

На нуристанском отрезке описываемого зеленосланцевого пояса отложения 
верхнего протерозоя изучены слабо. С севера и юга их выходы граничат соответ
ственно с Бадахшанскцм и Нуристанским раннедокембрийскими блоками, от 
которых они отделены системой региональных разломов: Южно-Памирским, Зебак- 
Мунжанским и Нуристанским [Бархатов, 1963; Дезио, 1977]. Особенностью дан
ного района являются многочисленные крупные массивы гранитоидов, вытянутые, 
как и весь пояс, в северо-восточном направлении вдоль протяженных тектоничес
ких швов. Под их воздействием верхнепротерозойские породы, представленные



чападаринской и ричаламской свитами [Геология . . . ,  1973], на значительной пло
щади гранитизированы и превращены в кристаллические сланцы, гнейсы, мраморы, 
неотличимые в целом от раннедокембрийских блоков, с которыми они объединя
лись в крупный срединный массив [Хайн, 1969; Славин, 1976; Перфильев, Мора- 
лев, 1971]. Лишь на достаточном удалении от интрузий в сравнительно слабо изме
ненных участках разреза сохраняются зеленые хлорит-слюдистые сланцы, мета- 
морфизованные известняки, кварциты и метагравелиты с минеральной ассоциацией: 
кварц+хлорит+актинолит+серицит, -  подтверждающей первичную принадлежность 
этих толщ к зеленосланцевой фации метаморфизма. Мощность их около 3000 м. 
Породы повсеместно смяты в крутые складки северо-восточного простирания. 
Нормальных взаимоотношений с вышележащими породами чехла не установлено.

Крайнее восточное продолжение Аргандабского пояса можно предположительно 
наметить в районах Западного Каракорума между выходами раннедокембрийских 
кристаллических толщ Гилгитского и Центрально-Каракорумского блоков [Кара
петов, 1977]. В тектонических клиньях сохранились фрагменты*чехла -  палеонто
логически датированный силур, девон, карбон и пермо-триас аргандабского типа. 
Основная же площадь здесь сложена так называемыми сланцами Чалт, вероятно, 
докембрийского возраста [Беляевский, 1966], хотя их сравнивают с верхнепалео
зойскими и даже меловыми образованиями [Schneider, 1957, 1960; Дезио, 1977]. 
В составе данной серии описываются зеленые сланцы, песчаники, песчанистые квар
циты, а также горизонты метаморфизованных известняков и подводных вулкани
тов основного состава в верхней части разреза; в целом же строение ее остается 
неизученным.

Гильменд-Южно-Памирский зеленосланцевый пояс протягивается параллельно 
Аргандабскому и отделен от него цепью раннедокембрийских блоков Бадахшанской 
кристаллической оси. Аналогичные блоки известны и по северной границе пояса, 
где они составляют Варазскую ось.

Верхнепротерозойские отложения в пределах этого пояса занимают наибольшие 
площади в Центральном Афганистане, в бассейне р. Гильменд, где впервые описаны 
автором в составе серии Барманай. От раннедокембрийских блоков их отделяет 
система крупных надвигов, северный из которых, Варазский, трассируется мелки
ми телами серпентинизированных гипербазитов. Барманайская серия имеет дву
членное строение и очень напоминает подметабазитовую часть чаманской серии. 
Нижняя толща мощностью более 1000 м может быть условно сопоставлена с квар
цито-сланцевой толщей серии Чаман. Это темные и зеленовато-серые филлитовид
ные и кремнистые сланцы и филлиты, микрокварциты, мраморизованные из
вестняки. Их частое (через 2 -10  см) переслаивание придает толще характер
ный тонкополосчатый вид. Верхняя половина серии мощностью 2500-3000 м, 
как и в бассейне р. Аргандаб, представлена неравномерно переслаивающимися 
серыми, темно-серыми, зеленовано-серыми, фиолетовыми и лиловыми филлитами, 
филлитовидными сланцами, метапесчаниками с прослоями мраморизованных из
вестняков. Ассоциации в метапелитах: альбит+кварц+серицит+хлорит — указывают 
на принадлежность верхней половины барманайской серии к хлоритовой субфации: 
зная характер распределения метаморфической зональности в аргандабских раз
резах, можно с большой долей вероятности допустить, что нижняя половина барма
найской серии будет отвечать в основном биотитовой субфации.

Особый интерес представляет 500-метровая толща метапелитов в верхней поло
вине серии с часто рассеянной разной величины (иногда до 10 см) и хорошей ока- 
танности галькой плагиогранитов, весьма близких по составу к платно гранитам 
варазского комплекса из гранито-гнейсовых блоков. Выходы толщи с этой галькой 
установлены автором по обоим бортам зеленосланцевого пояса вблизи указанных 
блоков (район Шахристана и Урузгана), что является убедительным свидетельством 
формирования данного пояса одновременно с денудацией соседних раннедокемб
рийских кристаллических осей. Во внутренней структуре серии установлено не
сколько крупных и протяженных складок субширотного простирания, осложнен
ных на крыльях крутыми и изоклинальными складками более высокого порядка. 
С резким угловым несогласием их перекрывают практически не смятые полого



лежащие отложения фанерозойского чехла, основание которого по мере удаления 
от осевой части пояса постепенно омолаживается от верхнего девона до верхней 
перми включительно. Доверхнедевонские отложения здесь первично отсутствуют. 
Неизвестны они также на памирском отрезке пояса и в более восточных районах. 
Это является характерной особенностью всего Гильменд-Южно-Памирского пояса, 
который в отличие от Аргандаб-Южно-Каракорумского и других поясов, испытав 
байкальскую складчатость, длительное время (венд-средний девон) не вовлекался 
в область седиментации и представлял устойчивое поднятие вместе с обрамлявшими 
его кристаллическими осями добайкальской консолидации.

На территории Юго-Восточного Памира, куда протягивается описываемый зеле
носланцевый пояс [Карапетов и др., 1975], отложения верхнего протерозоя в 
основном перекрыты мощным чехлом каменноугольно-юрских осадков и только 
в отдельных районах, приуроченных к южной и северной границам пояса, они выхо
дят на дневную поверхность. Южный выход, самый крупный по площади, сложен 
аличурской серией мощностью 3000 м, которая непосредственно граничит с Бадах- 
шанским раннедокембрийским блоком. Граница их проходит по Мац-Кокбайскому 
разлому [Хорева, Блюман, 1974], затем продолжается на запад вдоль зоны, вы
полненной пластообразным Памиро-Шугнанским плутоном и сливается с Гунтским 
надвигом. Эта система разломов является одновременно и южной границей зеле
носланцевого пояса на данном его отрезке.

Несмотря на сравнительно хорошую изученность аличурской серии, в оценке ее 
метаморфической эволюции существуют известные противоречия. Одни исследова
тели [Расчленение . . .  , 1976; Структурная эволюция . . . ,  1977] считают, что дан
ные отложения подверглись прогрессивному метаморфизму одновременно в широ
ких пределах от зеленосланцевой фации до амфиболитовой включительно. По мне
нию других [Хорева, Блюман, 1974], которого придерживается и автор, первичный 
метаморфизм пород аличурской серии не поднимался выше зеленосланцевой 
фации, а имевшие место более высокотемпературные преобразования возникли в 
ходе мезозойской плутонической активизации, с которой связано формирование 
крупных масс гранитбидов. Их внедрение сопровождалось широко развитыми 
процессами метаморфизма и гранитизации, появлением на большой площади био- 
титовых, биотит-амфиболовых гнейсов, кристаллических сланцев, мигматитов. 
Метаморфизм пород неравномерный, благодаря этому в ряде обнажений Б.Я. Хо
ревой удалось установить первичный состав аличурской серии. Это в основном 
хлорит-мусковитовые, эпидот-хлоритовые сланцы, кварциты и мраморизованные 
известняки с минеральной ассоциацией: биотит+мусковит+кварц+плагиоклаз, -  
относящиеся к фации зеленых сланцев. Отложения собраны в протяженные (до 5 0 - 
70 км) открытые складки, крылья которых характеризуются нередко весьма 
сложным строением. Позднепротерозойский возраст аличурской серии принимает
ся многими исследователями; он подтвержден изотопными датировками -  900- 
1000 млн. лет [Хорева, Блюман, 1974] и находками микрофоссилий, близких к 
позднедокембрийским [Структурная эволюция . . . ,  1977]. Другие считают ее 
нижне (? )-среднепротерозойской или только нижнепротерозойской [Расчлене
ние . . . ,  1976; Баратов и др., 1977].

Следующий к северу выход зеленосланцевых пород описан в литературе как 
самостоятельная североаличурская серия [Расчленение ..  . ,  1976], хотя в сущности 
это лишь фрагмент той же аличурской серии, но без следов повторного метамор
физма из-за некоторой удаленности данного выхода от активного края пояса. 
Отложения представлены (по данным К.Т. Будановой и др.) зеленовато-серыми 
хлорит-серицитовыми сланцами, песчаниками и кварцитами с прослоями мрамо- 
ризованных известняков и метадиабазов с минеральными ассоциациями: хлорит+ 
+серицит+кварц+альбит; кварц+белая слюда+хлорит; кальцит+доломит+тремолит; 
актинолит+альбит+кварц+хлорит, -  обычными для фации зеленых сланцев. Мощ
ность отложений 1000 м. На них с отчетливым угловым несогласием залегает терри- 
генная толща каменноугольного (?) либо триасо-юрского возраста.

Еще один выход условно рифейских отложений известен вдоль северной грани
цы Юго-Восточного Памира, где, по И.В. Пыжьянову, обнажается толща серых,



темно- и зеленовато-серых кварц-мусковит-биотитовых, эпидот-хлорит-кварцевых 
сланцев, кварцитов и кремнистых пород. Очевидно, и здесь мы имеем фрагмент 
аличурской серии, составляющей, таким образом, байкальское складчатое основа
ние всего Юго-Восточного Памира.

Далее на восток Гильменд-Южно-Памирский зеленосланцевый пояс находит свое 
продолжение в структурах Агыла и Локзуна, поскольку именно в эти районы про
слеживаются породы чехла Юго-Восточного Памира с характерным для всего пояса 
неполным типом фанерозойского разреза [Беляевский, 1965: Пейве и др.. 1964: 
Хайн, 1969: Schneider, 1957, 1960]. С юга эти структуры ограничены Центрально- 
Каракорумским кристаллическим блоком.

Хаджигек-Центрально-Памирский зеленосланцевый пояс по крупным разрывным 
линиям граничит на севере с Музкольской кристаллической осью, а на юге примы
кает к мезозойской эвгеосинклинальной области (Фарахрудская и Рушанско- 
ПшартскЪя зоны), появление которой^цо нашему представлению, обязано ко
лоссальному среднетриасовому раздвигу глубинной шовной зоны, первоначально 
отделявшей байкальский пояс с юга от Варазской кристаллической оси [Карапетов 
идр., 1975].

Рифейский зеленосланцевый комплекс наиболее полно обнажается в афганской 
части пояса, где описан автором в составе серии Калу. Ранее Г. Гайденом в нее 
включались и нижнедокембрийские глубоко метаморфизованные образования: 
нами они выделены в Поймуринский блок, с которым серия Калу граничит по круп
ному разрыву. В составе серии намечаются три толщи, еще слабо изученные. Ниж
няя из них, кварцито-сланцевая (2000 м ), состоит из тонкополосчатых кварцитов 
(развитых, вероятно, по первичным кремнистым породам) и кварц-мусковит-био
титовых сланцев с отдельными пластами мраморизованных известняков и доло
митов. В средней толще (1000 м) преобладают темные и зеленовато-серые тонко 
гофрированные метапесчаники, филлиты и филлитовидные сланцы с кварцем, хло
ритом и серицитом: отмечаются прослои доломитов. В верхнюю толщу (около 
1000 м) условно объединены горизонт темно-зеленых слабо рассланцованных мета
диабазов, рассланцованные метатуфы основного и кислого состава. Толщи собраны 
в погружающуюся к западу антиклинальную складку шириной до 1 км. На левом 
борту долины р. Калу крутостоящие слои серии резко несогласно перекрываются 
неметаморфизованной толщей базальных конгломератов, алевролитов и песчани
ков палеозоя.

Продолжаясь на северо-восток, Хаджигек-Центрально-Памирский пояс выходит 
на территорию Центрального Памира между Музкольским кристаллическим бло
ком раннего докембрия и Рушанско-Пшартской эвгеосинклинальной зоной. Гра
ницами пояса здесь служит система альпийских региональных надвигов, с которыми 
связано формирование покровно-чешуйчатой структуры фанерозойского чехла. 
Из-под него в ряде районов (Джилгакуль, Калакташ) обнажаются метаморфичес
кие породы сарезской серии предположительно позднепротерозойского возраста, 
изученные в самых общих чертах и не расчлененные. В составе серии преобладают 
темные и зеленовато-серые филлитовидные сланцы и метапесчаники, встречаются 
также черные плитчатые кремнистые породы (микрокварциты), мраморизованные 
известняки, доломиты и метавулканиты основного состава: мощность около 
2000 м. Отмечаются многочисленные мелкие крутые сильно сжатые до изоклиналь
ных складки субширотного простирания, с отчетливым несогласием срезающиеся 
вышележащими слабо дислоцированными отложениями чехла. В составе последнего 
нигде в Центральном Памире подобных несогласий нет. Наряду с другими довода
ми это серьезный аргумент в пользу древнего, докембрийского возраста сарезской 
серии.

Хаджигек-Центрально-Памирский пояс продолжается, по-видимому, к северным 
склонам хребтов Агыл и Локзун, которые по характеру фанерозойского разреза 
считаются наиболее вероятным тектоническим аналогом Центрального Памира 
[Пейве и др., 1964].

Герируд-Акбайтальский зеленосланцевый пояс протягивается параллельно Хад- 
жигек-Центрально-Памирскому, отделяясь от него цепью раннедокембрийских
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блоков Музкольской кристаллической оси. С севера пояс ограничен Главным Гин- 
дукушским разломом [Хайн, 1969], переходящим на востоке в Центрально-Памир
ский разлом [Бархатов, 1963], а еще восточнее -  в серию крупных разрывов на 
границе структур Куньлуня и Агыл-Локзуна [Беляевский, 1965].

Верхнепротерозойские зеленосланцевые образования, широко развитые в афган
ской части пояса, изучались В.И. Дроновым и автором в хр. Банди-Б а ян и на его 
продолжении к западу и востоку. В самом общем виде они расчленяются на три 
толщи, которые предлагается объединить в бандибаянскую серию. Взаимоотноше
ния между толщами не выяснены. Нижняя из них мощностью 3000-4000 м сложе
ны серыми, зеленовато-серыми до зеленых кварц-слюдистыми сланцами с горизон
тами метаморфизованных известняков и доломитов с прослоями (юго-западнее 
Герата) белых, зеленовато-серых и красноватых тонкослоистых полосчатых крем
нистых пород (микрокварцитов). В сланцах установлены минеральные ассоциа
ции: эпидот+хлорит+кварц+мусковит+биотит: биотит+белая слюда+кварц, -
отвечающие высокотемпературной части фации зеленых сланцев. Следующая толща 
мощностью свыше 1500 м метаморфизована заметно слабее. Юго-западнее Герата 
она сложена зеленовато-серыми, фиолетовыми, лиловыми, красными, а в хр. Банди- 
Баян темными метапесчаниками и филлитовидными сланцами, в целом очень напо
минающими подметабазитовую, граувакковую часть чаманской серии Аргандаб- 
ского пояса. Минеральная ассоциация в ней: кварц+белая слюда+хлорит -  харак
терна для низкотемпературной зоны фации зеленых сланцев. В самостоятельную 
третью толщу нами выделяются слабо изученные грязно-зеленые рассланцованные 
и массивные метадиабазы и их туфы, достигающие в хр. Банди-Баян 500, а к юго- 
западу от Герата -  200-300 м. В хр. Банди-Баян они налегают на нижнюю, а в 
районе Герата -  на нижнюю и верхнюю толщи. Думается, что во всех случаях кон
такты их с терригенными толщами тектонические; однако некоторые исследова
тели, в частности В.И. Дронов, считают зти контакты ненарушенными, допуская 
тем самым наличие нескольких горизонтов метадиабазов внутри разреза верхнего 
докембрия. Структура бандибаянской серии характеризуется системой широтно 
ориентированных открытых и сжатых линейных складок и моноклиналей (с паде
нием крыльев от 10-15 до 60°), дополнительно осложненных складками высоких 
порядков. Юго-западнее Герата отложения отделены угловым несогласием от пере
крывающего их неметаморфизованного комплекса венда-ордовика, лежащего 
в основании разреза фанерозойского чехла (Южно-Герирудская зона).

На Памире описываемый пояс граничит на севере с рифтовыми структурами 
ранне- и позднепалеозойского возраста (соответственно Ишибулакская и Дарваз- 
Сарыкольская зоны): по южному его обрамлению протягиваются блоки раннего 
докембрия, отделенные от пояса системой крупных разрывов. В очерченных грани
цах Герируд-Акбайтальский пояс документируется по характерным венд-юрским 
разрезам, ближе всего напоминающим разрезы Южно-Герирудской зоны. К обра
зованиям верхнего протерозоя условно относится небольшой выход ташкольской 
серии [Расчленение..., 1976], метаморфизованной в зеленосланцевой фации. Пред
ставлена она зеленовато-серыми кварц-серицитовыми сланцами с горизонтом 
мраморизованных известняков (400 м) в верхней части разреза. Мощность серии 
более 2000 м. Взаимоотношения с неметаморфизованными палеозойскими и более 
молодыми толщами тектонические.

Гиндукуш-Северо-Памирский зеленосланцевый пояс первоначально располагал
ся между двумя раннедокембрийскими осями -  Курговатской на юге и Афгано- 
Таджикской на севере, от которых отделялся только системой региональных 
швов1. В начале карбона вдоль северного шва произошли крупномасштабные 
раздвиги континентальной коры одновременно с активным проявлением спилито- 
диабазового вулканизма, благодаря которому параллельно краю зеленосланцевого

Во внутренних районах Северного Памира и Западного Гиндукуша между Курговатской крис
таллической осью и палеорифтом Дарваз-Сарыкольской зоны не исключено выделение само
стоятельного зеленосланцевого пояса (на рисунке он отмечен знаками вопроса).



пояса реконструируется [Зоненшайн и др., 1976] каменноугольный океанического 
типа бассейн Северного Афганистана, Северного Памира и Куньлуня. Верхнепроте
розойский фундамент выступает на поверхности главным образом в Западном 
Гиндукуше и Юго-Западном Дарвазе.

На северном склоне и в предгорьях Западного Гиндукуша развита сиядаринская 
свита [Колчанов и др., 1973] или, скорее, серия, в строении которой участвуют 
серые, зеленовато- и фиолетово-серые филлитовидные сланцы, филлиты, метапесча
ники, реже рассланцованные конгломераты, мраморизованные известняки и зеле- 
нокаменно-измененные метавулканиты основного и кислого ряда. Преобладают/ 
метаморфические породы хлоритовой субфации, достигающие по р. Сурхоб 3000 м. 
Более высокотемпературная биотитовая субфация присутствует в разрезах по 
р. Сайган (мощность 1500 м ), где описываются следующие основные разновидности 
метасланцев: мусковит-кварцевые, кварц-биотитовые, хлорит-серицит-кварцевые, 
актинолит-эпидот-альбитовые, хлорит-альбит-актинолитовые и др. Возраст сияда- 
ринской серии, с неясными взаимоотношениями подстилающей отложения сил ура- 
девона, одни исследователи условно определяют в объеме верхнего протерозоя— 
нижнего палеозоя [Колчанов и др., 1973], другие [Славин, 1976] -  только верхнего 
протерозоя ; последнее представляется более правильным. Неполная мощность серии 
4500 м. Породы собраны в прямые открытые и умеренно сжатые линейные складки.

В Юго-Западном Дарвазе к верхнему протерозою нами относится висхарвская 
свита [Власов, Гниловской, 1968], точнее серия, считающаяся стратиграфическим 
аналогом вышеописанной сиядаринской серии. Это зеленовато-серые метапесчани
ки, кварциты, слюдисто-кварцевые и кварц-слюдистые сланцы и редкие пласты 
мраморизованных известняков общей мощностью свыше 2000 м. Часть этих обра
зований недавно выделена в самостоятельную кайвакскую серию предположитель
но рифейского возраста [Стеблова, Нарижнев, 1976]. В ее составе авторы описы
вают биотитовые, серицит-биотитовые сланцы, актинолитовые породы и ортоамфи
болиты, метавулканиты основного и средне-основного состава, порфироиды 
трахиандезитов, андезито-дацитов, серпентинизированные ультраосновные породы 
и редкие прослои мраморизованных известняков. Минеральные ассоциации: аль- 
бит+биотит+мусковит+актинолит+эпидот — отвечают, по мнению авторов, по-види- 
мому, эпидот-амфиболитовой фации регионального метаморфизма. В приведенной 
характеристике вызывает возражения ряд моментов, связанных с включением в 
состав серии 1) ультра основных пород Кеврон-Джарвского массива в качестве 
стратифицированного лавового горизонта; 2) тектонической брекчии в контакте 
q ранним докембрием (мнение С.В. Руженцева и других), принятой авторами за 
базальные конгломераты серии; 3) амфиболитовых пород, принадлежащих, очевид
но, боршидской серии раннего докембрия, чем вызвано спорное заключение авто
ров об эпидот-амфиболитовой, а не зеленосланцевой фации регионального метамор
физма кайвакской серии. Внутреннюю структуру висхарвской серии, в которую 
мы включаем кайвакские сланцы и метавулканиты, характеризуют неглубокие 
линейные складки и широко проявленная микроскладчатость. Зеленосланцевый 
метаморфизм висхарвской серии резко отличает ее от вышележащих практически 
неизмененных слоев с фауной ашгиллия — раннего силура, контакт с которыми 
обычно тектонический или неясный.

Южно-Тянь-Шаньский глаукофан-зеленосланцевый пояс вытянут в широтном 
направлении между Туркестанским и осевой частью Гиссарского хребтов, продол
жается на запад в Зирабулак-Зиаэтдинские горы, а на восток -  к юго-западным 
отрогам Алая. В структурной позиции пояса много общего с вышеописанным 
Гиндукуш-Северо-Памирским. Первоначально он также граничил с Афгано-Тад
жикской кристаллической осью (с ее северным бортом), отделяясь от нее на всем 
протяжении крупным швом. Но уже в раннем карбоне пояс был значительно ото
двинут от кристаллической оси зарождавшейся вдоль шва рифтовой структурой, 
которая восстанавливается по спилито-диабазовок и андезитовой толщам карбона 
Южного Гиссара [Зоненшайн и др., 1976].

В строении фундамента пояса в пределах Зарафшано-Гиссарской горной области 
участвуют зеленосланцевые породы известной ягнобской свиты [Марковский,



1934] , возведенной нами в ранг серии, и глаукофан-зеленосланцевые образования 
впервые выделяемой нами фанской серии. Их расчленение и описание выполнено 
автором совместно с Г.В. Федоровым.

Ягнобская серия (стратотипическая местность -  долина р. Ягноб) детально 
изучалась в последние годы автором совместно с Г.В. Федоровым, 3.3. Муфтиевым, 
В.И. Сгибневым. Полученные при этом новые данные с учетом предыдущих работ 
П.Д. Виноградова, В.Р. Мартышева, Д.Р. Мучаидзе, Д.А. Старшинина, Б.А. Трифоно
ва, В.Н. Шванова, Н.Л. Добрецова, Л.Н. Бельковой и других позволяют выявить 
основные черты строения ягнобской серии. Она расчленяется на две толщи -  квар
цито-известняковую и метапесчаниковую. Первая из них мощностью 100-300 м 
сложена весьма характерными листоватыми полосчатыми мраморизованными из
вестняками, частично доломитами, разделенными прослоями кварцитов и микро
кварцитов, образовавшихся в основном по кремнистым породам, и темных филли
товидных сланцев. Метаморфизм пород равномерный и не выходит за температур
ные пределы фации зеленых сланцев. Минеральые ассоциации: кварц+актинолит+ 
+фенгит+стильпномелан±графит (кварциты и микрокварциты); кальцит+актино- 
лит+кварц±хлорит; кальцит+доломит+кварц+фенгит (карбонаты). Нижний кон
такт толщи нигде не вскрыт, граница с вышележащей толщей метапесчаников 
согласная.

Метапесчаниковая толща мощностью не менее 2000 м образована по первич
ным граувакковым и аркозовым песчаникам, превращенным в процессе региональ
ного метаморфизма в альбит-хлорит-слюдисто-кварцевые сланцы с подчиненным 
количеством кварц-слюдистых и углеродсодержащих сланцев. Минеральные ассо
циации в метапесчаниках (кварц+альбит+фенгит+хлорит±стильпномелан; кварц* 
+альбит+фенгит+актинолит±хлорит±стильпномелан; кварц+альбит+фенгит+муско- 
вит±хлорит±стильпномелан±актинолит±калиевый полевой шпат) и в метапелитах 
(кварц+фенгит+графит±хлорит) отвечают в целом фации зеленых сланцев.

В редких обнажениях (обычно контакт сорван) удается видеть трансгрессивное 
перекрытие метапесчаниковой толщи отложениями ордовика—нижнего силура 
(шингский тип разреза) с кварцевыми и кварц-кремнистыми гравелитами, конгло
мератами и песчаниками в основании. Важно отметить, что ни в одном случае зеле
носланцевый метаморфизм не поднимается выше этой границы, и даже самые 
древние, ордовикские, слои палеозойского чехла пояса вместе с заключенными в 
них органическими остатками оказываются совершенно неметаморфизованными. 
Приведенные факты достаточно убедительно доказывают ошибочность представле
ний ряда исследователей об ордовикском [Лаврусевич А., Лаврусевич В., 1973] 
или венд?-раннепалеозойском [Расчленение..., 1976] возрасте ягнобской серии, 
якобы заключающей в своих верхах слои с фауной ордовика и согласно перекры
вающейся нижним силуром. Тем более нельзя признать удачным попытку отнести 
данную серию к образованиям верхнего палеозоя [Муфтиев, Шадчинев, 1970]. 
Новые данные определенно свидетельствуют в пользу ранее высказанной точки 
зрения о рифейском возрасте ягнобской серии [Белькова и др., 1972]. Соответ
ственно, и возраст этапа зеленосланцевого метаморфизма должен быть допалео- 
зойским.

Фанская серия (стратотипическая местность -  Фанские горы) объединяет две 
вулканогенные толщи -  метабазитовую и метатуфовую, выходы которых образуют 
узкие (0,5 км) прерывистые полосы, протягивающиеся вдоль Южно-Тянь-Шаньско- 
го пояса на многие десятки километров.

Метабазитовая толща состоит из темно-зеленых массивных и рассланцованных 
андезито-базальтов обычно с хорошо сохранившейся структурой; иногда в них 
заключены тонкие пласты мраморизованных известняков. Минеральные ассоциа
ции в метабазитах: авгит + полевой шпат + фенгит + хлорит + актинолит + кварц ± 
± винчит; полевой шпат + фенгит + хлорит + актинолит + кварц ± «инчит ± крос- 
сит -  характеризуют глаукофан-зеленосланцевый тип метаморфизма, который 
протекал, по Данным химических анализов, при высоких значениях Р (>  7 -8  кбар) 
и сравнительно низких Т  (~  400-450°С). К этой же толще принадлежат и все 
ранее известные в данном регионе глаукофановые сланцы [Трифонов, 1968,



Бакиров, Добрецов, 1971, 1972]. Основание толщи не обнажено, видимая мощность 
ее от 15—20 до 200- 250 м.

Метатуфовая толща без признаков несогласия залегает на метабазитах. Пред
ставлена она средне-кислыми метатуфами и метатуфолавами, внизу только зе
леными, вверху еще и малиновыми, фиолетовыми. Породы сильно рассланцова- 
ны. Минеральные ассоциации их пока слабо изучены. В шлифах отмечены 
стильпномелан, пумпеллиит?, белая слюда, реликты плагиоклаза и темно- 
цветных, позволяющие с некоторой долей условности говорить о стильпно- 
мелан-пумпеллиитовой субфации. Мощность метатуфовой толщи 200- 
300 м.

Фанская серия в отличие от ягнобской пространственно ассоциирует не с шинг- 
ской (преимущественно карбонатной), а с зинахской фацией ордовика (?) -  
нижнего силура — мощной толщей неметаморфизованных пестроокрашенных квар
цевых песчаников и гравелитов. Контакт их с метатуфовой толщей трансгрессив
ный, часто тектонически сорванный. Можно считать установленным, что с них 
начинается разрез палеозойского чехла, фациально в той или иной степени отлич
ного от чехольных образований, перекрывающих ягнобскую серию. Эти различия 
не случайны, они имеют унаследованный характер, поскольку и сам фундамент 
пояса неоднородный.

Как видно из приведенной характеристики обеих серий, их исходный материал 
накапливался в разных обстановках. Андезито-базальтовая и андезитовая ассоциа
ции маркируют внутреннюю зону байкальского эвгеосинклинального трога, а 
кремнисто-карбонатный и граувакковый комплексы — его внешнюю зону. Однако 
в настоящей ситуации продукты выполнения этих первично разобщенных зон 
совмещены в одном разрезе, причем фанская серия всегда занимает в нем относи
тельно более высокое положение и отделяется от подстилающих пород разломом. 
Суммируя эти данные, можно заключить, что фанская серия вместе с палеозой
ским чехлом слагает останцы крупного тектонического покрова, перекрывающего 
значительную часть площади развития ягнобской серии. В подтверждение такого 
вывода следует отметить закономерную приуроченность к подошве шарьированных 
масс граукофансодержащих сланцев, причины образования которых в данном 
случае наиболее удовлетворительно объясняются с позиции известной надвиговой 
модели [Добрецов, 1974]. Однако сами палеозойские надвиги отчетливо пост
метаморфические, а в породах фанской серии устанавливаются по крайней мере 
два этапа метаморфизма (ранний-глаукофан-зеленосланцевый, поздний-зелено- 
сланцевый), что косвенно говорит о древнем (наиболее древнем? из зеленослан
цевых) возрасте серии.

Мы уже отмечали, что Южно-Тянь-Шаньский пояс своим западным флангом 
выходит к Зирабулак-Зиаэтдинским горам. Северный край пояса здесь скрыт 
под меловым чехлом, а вдоль южного края, отделяясь крупным разломом, обна
жаются глубоко метаморфизованные породы раннего докембрия [Белькова и др., 
1972] — возможное продолжение Афгано-Таджикской кристаллической оси. Ве
роятным аналогом ягнобской и фанской серий в данном регионе считается глауко- 
фансодержащая катармайская свита, возраст которой определяют в объеме ниж
него девона или силура-нижнего девона [Корсаков, Мушкин, 1971; Мушкин 
и др., 1971; Добрецов, 1974]. Другие исследователи [Белькова и др., 1972] не без 
основания считают ее рифейской, что представляется нам, в свете данных о ягноб
ской и фанской сериях, более правильным. Катармайскую свиту слагают различные 
филлитовидные сланцы, филлиты, метапесчаники и горизонты метабазитов с мине
ральной ассоциацией: кроссит + стильпномелан + хлорит + эпидот + альбит + кварц; 
винчит + альбит + пумпеллиит + хлорит + эпидот + мусковит + магнетит (гематит) ± 
± кварц. По мнению авторов цитируемых работ, значительная часть метаэффузи- 
вов свиты обладает оливин-базальтовым составом, близким к океаническим тол ки
товым базальтам.

Итак, мы рассмотрели все известные зеленосланцевые образования юга Сред
ней Азии, выходы которых группируются в протяженные линейные пояса, разде
ленные ряннедокембоийскими кристаллическими осями. Изученность их крайне



неравномерная, но и имеющегося материала вполне достаточно, чтобы провести 
первый сравнительный анализ и выявить некоторые общие закономерности.

В геологическом строении зеленосланцевых поясов, несмотря на значительную 
разобщенность, устанавливается много общих черт. В первую очередь это обнару
живается при рассмотрении стратиграфического разреза, состоящего из двух уди
вительно выдержанных комплексов. Нижний комплекс полностью амагматичен, 
образован кремнисто-терригенной и существенно граувакковой формациями, 
регионально метаморфизованными в фации зеленых сланцев. Верхний комплекс 
вулканогенный, он включает в основании андезито-базальтовую и оливин-базальто- 
вую ассоциации, а вверху -  преимущественно андезитовую с обильными пиро- 
кластами среднего и кислого состава.

На примере Южно-Тянь-Шаньского пояса, где верхний комплекс метаморфизо- 
ван в глаукофан-зеленосланцевой субфации, доказывается, что оба комплекса 
первоначально были разобщены, они формировались одновременно в смежных 
зонах байкальской эвгеосинклинали непосредственно на коре океанического типа, 
вероятными следами которой могут быть гипербазитовые протрузии [Пейве, 
1969], по которым трассируются некоторые граничные швы зеленосланцевых 
поясов. Впоследствии, уже после становления фундамента и осадочного чехла 
байкальских поясов, в разное время произошло удвоение их разреза, в котором 
верхний комплекс (вместе с осадочным чехлом) является аллохтонным, несущим 
в подошве, т.е. в метабазитовой части разреза, глаукофансодержащие сланцы -  яр
кое свидетельство тектонической природы комплекса. Появление сланцев в данной 
ситуации вполне закономерно, если генезис глаукофанового метаморфизма объяс
нять совместным воздействием на океаническую кору крупных глубинных надви
гов и избыточных автоклавных давлений [Добрецов, 1974, 1977].

В последние годы все более проясняется вопрос о возрасте исходных пород 
зеленосланцевых и глаукофан-зеленосланцевых комплексов. Материалы по афган
ским отрезкам поясов и соседним регионам Ирана [Штеклин, 1977; Степанов, 
1969] убедительно свидетельствуют о том, что самые древние элементы эпибай- 
кальского чехла, имеющие вендский возраст, залегают на зеленосланцевых сериях с 
резким угловым несогласием, слабо дислоцированы и совершенно не затронуты 
региональными метаморфизическими процессами. Если к этому добавить пока еще 
единичные радиологические датировки в 900-1000 млн. лет (аличурская серия), 
то можно уверенно считать все рассмотренные серии и возраст их метаформизма 
рифейскими.

Все без исключения зеленосланцевые пояса несут эпибайкальский осадочный 
чехол. Из этого следует, что, испытав складчатость, они не утратили тектонической 
активности, и уже с венда, местами несколько позже, вновь были вовлечены в 
длительное прогибание теперь уже платформенного типа. Образовались плоские, 
сначала узкие, а по мере развития трангрессий все более расширяющиеся прогибы, 
в которых в течение венда и фанерозоя, а в поясах, примыкающих к герцинидам, 
до мезозоя накапливались осадки, более напоминающие платформенные, чем 
геосинклинальные. Это подтверждается строением разрезов, их магматичностью, 
особенностями фаций, широким развитием спокойных конседиментаицонных 
структур, если последние остались не затронутыми позднейшими альпийскими 
движениями.

На анализируемом материале доказывается представление о том, что с начала 
появления рифейских эвгеосинклинальных бассейнов и вплоть до их окончатель
ного замыкания раннедокембрийские кристаллические оси, разделявшие указан
ные бассейны, представляли собой типичные срединные массивы, интенсивно раз
рушающиеся и поставлявшие в область седиментации основной объем обломоч
ного материала.

Обращает внимание повышенная на фанерозойском этапе развития тектоно- 
магматическая активность большинства окраин зеленосланцевых поясов, непосред
ственно примыкающих к блокам дорифейских кристаллических осей. Обычно 
такие пришовные участки поясов вмещают огромные массы "бескорнсвых4 поздне
мезозойских гранитоидов, пространственно ориентированных вдоль протяженных



разломов и вызывающих во вмещающих толщах широкие ореолы полиметамор- 
фических преобразований. Эти процессы накладывались регрессивно на метамор- 
фиты блоков и прогрессивно на рифейские толщи, создавая видимость постепенных 
взаимопереходов от одних к другим. Возможно, активность подобных швов обус
ловлена наиболее значительными по амплитуде поддвигами кристаллической оси 
под край зеленосланцевого пояса, вызвавшими появление на глубине, в зоне сры
ва, крупных магматических очагов. Не исключено также, что в этих швах в резуль
тате крупноамплитудных горизонтальных движений полностью погребены остав
шиеся неизвестными нам рифтовые зоны. Это тем более вероятно, что рифтообра- 
зованием заканчивалось тектоническое развитие многих граничных разломов юга 
Средней Азии, первоначально отделявших зеленосланцевые пояса от раннедокем- 
брийских кристаллических осей. В частности, после байкальской складчатости 
рифтовые зоны возникали и нередко развивались до масштабов океанических 
бассейнов: в раннем палеозое -  Ишибулакская зона, в карбоне -  Южно-Гиссарская 
и Дарвазская зоны, в поднем палеозое -  Дарваз-Сарыкольская зона, в триасе- 
юре -  Фарахрудская и Рушанско-Пшартская зоны, выполненные мощными ком
плексами эвгеосинклинального ряда. С развитием этих зон (герцинских — на се
вере, киммерийских — на юге) связаны отмирание эпибайкальских конседимен- 
тационных прогибов, колоссальное боковое сдавливание зеленосланцевых поясов, 
удвоение их разреза, зафиксированное выведенной на поверхность граукофан- 
зеленосланцевой фацией метаморфизма, формирование в пределах поясов сложной 
покровно-складчатой структуры, плутоно-магматическая активизация кристалли
ческих осей с одновременным обширным проявлением анатектического гранитоид- 
ного магматизма.
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ПАМИР КАК ОБЛАСТЬ КРУПНОГО СКУЧИВАНИЯ 
ОРОГЕНИЧЕСКИХ ПОЯСОВ ЗЕМЛИ

Положение Памира в структурах Евразии до настоящего времени не определе
но однозначно. Разные исследователи включают его в самые разнородные геосин- 
клинальные и складчатые пояса континента. Это объясняется чрезвычайной слож
ностью строения региона, характеризующегося совместным распространением 
структур герцинского, киммерийского и альпийского возрастов, некоторой неопре
деленностью признаков, на основе которых производится тектоническое райони
рование, а также односторонним характером традиционного тектонического анали
за, базирующегося на результатах изучения стратиграфии и структур, с формаль
ным учетом данных по магматизму или вообще без использования таковых.

Заметный и все-таки не вполне достаточный интерес к магматизму наметился 
в тектонике лишь в сравнительно недавнее время, когда выяснилось большое 
значение информации по вещественному составу вулканических пород для различ
ных палеореконструкций. Нам представляется, что сведения по магматизму, осо
бенно плутонизму, отражающие кратковременные, но весьма яркие эпизоды разви
тия подвижных зон Земли, должны иметь в ряде случаев доминирующее значение 
при решении некоторых вопросов тектоники и особенно для тектонического рай
онирования.

Имеющийся в настоящее время обширный и разнообразный материал по магма
тизму и металлогении Памира позволяет говорить о принадлежности последнего 
к уникальной области сопряжения планетарных орогенических поясов Земли: 
Урало-Монгольского (Северный Памир), Тихоокеанского (Южный Памир) и 
Средиземноморского (Центральный Памир).

Принадлежность Северного Памира к Урало-Монгольскому поясу основана 
прежде всего на общности развития Калайхумб-Сауксайской зоны Северо-Памир
ской складчатой системы с Южным Гиссаром [Бархатов, 1963; Власов, Тарасенко, 
1970].

Н.Г. Власов объединяет Северный Памир совместно с Южным Гиссаром в Гинду- 
куш-Гиссар-Северо-Памирскую складчатую область. Эта область, по-видимому, дол
жна входить в систему поздних герцинид, составляющих широтную ветвь Урало-Мон
гольского пояса или Центрально- Азиатский пояс, выделяемый Л.П. Зоненшайном 
[1967]. Южную границу этого пояса на территории Памира следует проводить 
по системе разломов, отделяющих киммерийско-альпийскую область этого региона 
от герцинской. Сопоставляемые регионы Южного Гиссара и Калайхумб-Сауксай
ской зоны Северного Памира характеризуются синхронным развитием раннека
менноугольного офиолитового вулканизма. Причем в Южном Гиссаре эти процессы 
связаны с деструкцией континентальной коры [Портнягин и др., 1973], тогда 
как в Северном Памире этот вулканизм обусловлен, вероятно, растяжением коры 
океанического типа [Руженцев и др., 1977]. Это предположение подтверждается 
примитивным характером химизма развитых здесь базальтов с чрезвычайно низ
ким (в среднем 0,4%) содержанием К20  (см. таблицу). С офиолитовыми вулкани
ческими образованиями ассоциируют и более кислые андезитовые и липаритовые 
лавы и субвулканы, отмечающие, как видно, положение палеотипных островных 
дуг на краю Палеотетиса [Зоненшайн, 1967]. К этим ассоциациям островодужного 
типа приурочены крупные батолиты гранитоидных пород: Гиссарской и Обихум- 
боуский (Северный- Памир). Широкое развитие в составе Гиссарского батолита 
существенно калиевых гранитов в отличие от Обихумбоуского, в котором резко 
преобладают плагиоклазовые разности, говорит о наличии в Южном Гиссаре в 
каменноугольное время реликтов мощной сиалической коры. Общность Южного 
Гиссара и Северного Памира подтверждается также данными о широком развитии 
на территории Юго-Западного Дарваза проявлений андезит-липаритового вулканиз
ма, р которых стало известно в последние годы в результате проводимых здесь



геологосъемочных работ. Эти породы по возрасту и составу близки пермским 
вулканитам Южного Гиссара.

Южная зона Северного Памира, объединяющая, по В.С. Луткову [1968], ранее 
известные Каракульскую и Дарваз-Сарыкольскую зоны, представляет собой обшир
ный миогеосинклинальный прогиб, регенерированный в палеозое или даже проте
розое на континентальном сиалическом основании. Заложение сопровождалось 
растяжением континентальной коры с образованием участков коры океанического 
типа, отмечаемых Э.С. Чернером, В.И. Будановым и В.А. Соколовым по узкой 
зоне развития вулканических пород. преимущественно основного состава и свя
занному с ними плутону габбро-диорит-плагиогранитового состава. На территории 
прогиба в течение всего палеозоя происходило накопление терригенных, реже 
карбонатных осадков, характерных для континентальных склонов.

Основные орогенные движения в этой части Памира происходили на рубеже 
поздней перми и триаса. С ними связано формирование в Каракульской зоне круп
ных плутонов гранитоидных пород (190-230 млн. лет), имеющих сложное строе
ние. В их составе, помимо преобладающих гранодиоритов, некоторым распростра
нением пользуются диориты, кварцевые диориты ранней фазы, а также граниты и 
лейкократовые граниты поздних фаз. Формирование плутонов происходило в об
становке интенсивного гибридизма гранитоидного расплава. Интрузивные породы 
характеризуются высокой щелочностью, калиевостью и геохимической специали
зацией на олово. С массивами рассматриваемых гранитоидов связаны проявления 
олова, вольфрама.

Рассмотренный позднепалеозойский-раннемезозойский магматизм Памира в 
некоторой степени сопоставим с известным на территории Периферийной зоны 
Восточного Урала проявлением гранитоидного магматизма, в процессе которого 
были сформированы крупные батолиты гранитоидных пород, несущие признаки 
гибридного происхождения и отличающиеся повышенной основностью и щелоч
ностью, главным образом калиевостью. Позднепалеозойский (пермский) и триа
совый гранитоидный магматизм широко распространен на западном и восточном 
продолжении северопамирских структур в Гиндукуше и Куэнь-Луне [Славин, 
1976; Синицын, 1959]. Однако особенно широко позднепалеозойские магматиче
ские образования и главным образом гранитоидные интрузивы распространены на 
территории Монголо-Охотской складчатой области. Здесь, в пределах Северо-Вос
точной Монголии, в активизированном каледонском основании развиты много
численные крупные позднекарбоновые и пермские интрузивы гранитоидных по
род, ассоциирующие с вулканитами того же возраста [Хасин, 1971]. Интенсивный 
пермский вулканизм и гранитоидный магматизм известен на территории Южной 
Монголии и Восточного Забайкалья. Триасовые гранит-гранодиоритовые батолиты 
и протяженные вулканические пояса распространены в Юго-Восточном Китае, 
Монголии и Забайкалье. Эти интенсивные процессы позднепалеозойского—ранне
мезозойского магматизма сопровождаются формированием месторождений воль
фрама, олова и золота.

Из вышеуказанного видна определенная общность процессов позднепалеозой
ского—раннемезозойского магматизма и металлогении Северного Памира с района
ми позднегерцинского орогенеза Урало-Монгольского пояса. В то же время следует 
отметить, что магматизм этого возраста и в такой форме совершенно не известен 
в западных районах, на территории герцинид европейской части континента.

Южно-Памирская складчатая система (Южный Памир) объединяет Юго-Восточ
ную и Рушанско-Пшартскую зоны, выделяемые Б.П. Бархатовым [1963] и 
В.И. Дроновым [Дронов и др., 1964], а также массив древнейших пород Юго-За
падного Памира, представляющий, по мнению В.И. Буданова и С.В. Руженцева, 
выход кристаллического основания. В палеозойско-раннемезозойское время на 
территории Юго-Восточной и Рушанско-Пшартской зон существовала миогеосин- 
клиналь, заложенная в каменноугольное время на континентальном основании. 
Значительная мощность земной коры, достигающая 70 км при ничтожной мощно
сти фанерозойского чехла — всего 5—8 км, позволяет говорить о нетипично гео- 
синклинальном (платформеноидном) характере развития Южного Памира в это



время. Этим объясняется и редуцированный характер развитого здесь инициаль
ного карбон-триасового вулканизма, в процессе которого формировались лишь 
маломощные, редко превышающие сотню метров горизонты базитовых вулкани
ческих пород. Исключение составляют триасовые базальты Пшартского хребта, 
слагающие призму вулканических пород мощностью. 1200 м. Однако и эти вулкани
ты распространеньГ на небольшой территории и, по-видимому, локализованы в 
ареале небольшого щитового вулкана. Аналогичную связь с вулканическим аппара
том центрального типа можно предположить и для мощного лавового тела, рас
положенного в долине р. Аличур.

Особенности химизма палеозойских-раннемезозойских вулканических пород 
Южного Памира (таблица), их высокая основность, щелочность и калиевость по
зволяют отнести эти вулканические породы к субшелочным и щелочным разностям, 
сопоставимым с континентальными базальтами, по В.А. Кутолину [1972]. На 
континентальный характер этих базальтов указывает также частая принадлеж
ность их к резко контрастным вулканическим сериям, в составе которых, помимо 
доминирующих базальтов, иногда присутствуют и липариты. Можно предположить, 
что рассматриваемые сообщества вулканических пород формировались в пределах 
континентального склона по системе широтных глубинных разломов, а также 
поперечным к ним разрывам, намеченным поясами субвулканических интрузий 
щелочных диабазов.

На рубеже триаса и юры на большей части территории Южного Памира прояви
лись кратковременные, но интенсивные складчатые движения, поднятие и размыв. 
Эти движения сопровождались формированием интрузивных массивов так назы
ваемых шовных гранитов. Часть из них располагалась по широтным разломам, 
развитым на территории Рушанско-Пшартской зоны; часть же, ранее относимая 
к меловому башгумбезскому комплексу [Месхи, 1964], формировалась в суб
меридиональных скрытых разломах фундамента, не проявленных в фанерозой- 
ском чехле. Примечательно, что ориентированность этих плутонов повторяет по
перечный план триасово-юрских деформаций земной коры. Рассматриваемые ин 
трузивные образования относятся к формации высокоглиноземистых гранитов. 
Они характеризуются умеренной кислотностью и высокой калиевостью при 
несколько пониженной щелочности. Граниты специализированы на олово, бор, 
при этом содержания последнего достигают ураганных значений — 170 г/т. 
С шовными гранитами, распространенными на территории Рушанско-Пшартской 
зоны, связаны жилы редкометальных пегматитов и зоны интенсивной калиевой 
метасоматизации. В апикальных частях массивов и в кровле распространены квар
цевые жилы с вольфрамитом и грейзены с касситеритом. В скарнах отмечен шеелит.

Эти весьма характерные проявления гранитоидного магматизма могут быть 
сопоставлены с совершенно идентичными им гранитами цаганолуевского комплек
са Забайкалья [Геологическое ..., 1968]. Граниты этого комплекса, как и южно
памирские, слагают преимущественно вытянутые интрузивные тела, с которыми 
связаны интенсивная метасоматизация вмещающих пород и жилы редкометальных 
пегматитов. Примечательно, что развитые в этом районе позднеюрские гранитоиды 
кокуйбельского комплекса во многом похожи на южнопамирские граниты баш- 
гумбезского комплекса. Забайкальские грани гы характеризуются высокой спе
циализацией на олово.

После триасово-юрской квазиплатформенной передышки на территории Юго-Вос
точного Памира вновь установились геосинкчинальные условия, выразившиеся в 
заметном прогибании этой части Памира и накоплении здесь мощной толщи кар
бонатных осадков. Уже в конце поздней юры и начале мела это прогибание было 
прервано складчатостью. В последующий орогенный этап, приходящийся на мело* 
вой и начало палеогенового периода, на территории Южного Памира имели месте 
частые импульсы складчатых движений, сочетавшиеся с образованием надвигов 
В этот сравнительно небольшой отрезок времени, в интервале 130—70 млн. лет 
развивался разнообразный, преимущественно гранитоидный интрузивный магма 
тизм. Наиболее ранним его проявлением является крупный вулкано-плутон, пред 
ставляющий собой батолитовых размеров интрузивное тело монцонитоидных



Номер 
по по
рядку

Коли
чество
проб

Si02 ТЮ2 А120 3 Fe20 3 FeO MnO MgO CaO Na20 K20

1 34 50,7 0,8 16,9 _ 9,3 _ 6,3 «,1 3,4 0,4
2 10 50,03 1,02 16,02 2,06 7,18 0,17 7,12 7,27 2,67 1.21
3 6 47,79 2,07 13,94 8,14 7,46 0,18 6,60 5,48 3,70 1.17
4 11 46,35 2,50 14,31 5,80 7,39 0,18 7,66 8,72 3,33 0,92
5 5 45,94 2,33 11,37 3,75 8,65 0,31 U,1 10,56 1,90 0,96
6 15 47,71 0,95 17,48 1,63 8,26 0,13 7,20 10,78 2,29 0,70
7 4 47,05 2,32 13,27 2,61 9,11 0,16 9,25 9,19 1,58 1.36
8 3 47,49 1.21 16,45 1,66 8,15 0,14 7,12 8,07 2,40 1,18
9 11 44,34 2,74 11,56 2,58 7,94 0,15 9,85 9,05 2,11 1,09

10 355 50,86 1,66 15,60 5,08 6,91 0,18 4,65 8,60 2.92 1,32
11 110 47,78 2,22 15,33 4,09 7,61 0,15 6,99 9,00 2,85 1,31
П р и м е ч а н и е. 1-9 -- базальты Памира (использованы анализы ИЛ. Дмитриевой,

В.С. Луткова, А.М. Месхи, Б.Р. Пашкова, ВЛ. Стебловой, Х.С. Таджидинова): 1 -  Северный 
Памир, калайхумбская свита -  Сj ; 2, 3 -  Центральный Памир (2 -  сарезская свита -  Cj, 
3 -  ишийская свита -  Э), 4 -9  -  Южный Памир (4 -  гумбезкольская свита -  Т2_3 , 5 -  рушанский 
комплекс -  Р, 6 -  шиндийская свита -  Р1,7 -  бельская свита -  С - Р |, 8 -  баэардаринская свита -  
C -P j, 9 - чатырташская свита -  С -Р ?); 10-11 -  базальты разных формационных типов, по 
В.А. Кутолину (10 -  базальты андезитовой формации, 11 -  базальты континентальной оливин- 
базальтовой формации).

пород с эффузивной апикалью, состоящей из экструзивных куполов и потоков 
лав кварцевых латитов и дацитов [Месхи, 1976].

Позднее (1 2 0 -ПО млн. лет) были сформированы весьма крупные преимуще
ственно пластообразные интрузивные залежи гранитоидных пород, образующих 
систему силлов, лишь частично вскрытых эрозией. С этими интрузивами связаны 
многочисленные дайки, образующие пояса, трассирующие глубинные магматиче
ские массы. Интрузивы этой группы имеют исключительно сложное внутреннее 
строение и состоят из пород многих интрузивных фаз, среди которых резко доми
нируют гранодиориты, иногда с уклоном к монцонитам. Гораздо реже встречаются 
ранние диориты, а также породы, близкие по составу гранитам и завершающие 
формирование некоторых плутонов. В это же раннемеловое время в небольших 
приразломных триасово-юрских прогибах были сформированы интрузивы, пред
ставленные преимущественно дискордантными телами умереннокислых суще
ственно глиноземистых калиевых гранитов. Наиболее поздними, уже позднеме- 
ловыми являются немногочисленные баюлиты ультракислых гранитов, представ
ляющих собой также дискордантные полигенные тела. Граниты отличаются осо
бенно высокой специализацией на олово, вольфрам, литий, бериллий, фтор, золо
то. С интрузивами этой группы связаны месторождения олова и вольфрама.

Орогенный гранитоидный магматизм Южного Памира завершился формирова
нием многочисленных субвулканических малых интрузий (даек, массивов) гра
нитовых и граносиенитовых порфиров (К2-Р ) ,  местами образующих системы 
кольцевых интрузивных тел.

Интенсивные процессы орогенного магматизма Южного Памира могут быть 
сопоставлены с мощным магматизмом того же возраста, проявившимся на восточ
ной окраине азиатской части континента. При этом особое сходство устанавливает
ся с Верхояно-Чукотской складчатой областью, входящей в состав Внешней зоны 
Тихоокеанского пояса. Здесь.приблизительно в то же время, что и на Памире (190— 
40 млн. лет назад) [Ненашев, 1965], имел место магматизм, во многих отношениях 
аналогичный южнопамирскому. При этом в позднеюрское -  меловое время на 
территории Верхояно-Чукотской складчатой области были сформированы батоли
ты разнообразных гранитоидных пород, среди которых преобладают интрузивы 
гранодиоритового состава [Геологическое ...» 1968]. Некоторые из них представ-



ляют гигантские пластовые залежи. С ними, как и на Памире, иногда бывают гене
тически связаны вулканические проявления [Рудич, 1959; Гельман, 1963]. Круп
ные интрузивы гранитоидных пород сопровождаются поясами разнообразных 
даек. Среди них отмечаются интрузии, формирование которых предшествовало 
образованию некоторых гранитных батолитов. Подобные взаимоотношения ма
лых интрузий с батолитами известны и на Памире. Наиболее поздние граниты в 
этой складчатой области во многом аналогичны позднемеловым гранитам Южного 
Памира. Интересны двойственные взаимоотношения гранодиоритов и гранитов, 
распространенных в составе плутонов Яно-Колымской складчатой системы [Некра
сов, 1962]. Аналогичные взаимоотношения были выявлены и на Памире. Эро
генный магматизм здесь, как и на Памире, завершился формированием близпо- 
верхностных интрузий гранитов того же позднемелового палеогенового возраста.

Заканчивая сопоставление гранитоидного магматизма Верхояно-Чукотской 
складчатой области и Южного Памира, отметим, что на территории этих регионов 
распространены одновозрастные и однотипные ассоциации гранитоидных пород, 
причем если в Верхояно-Чукотской складчатой области ассоциации с преобладанием 
гранитов (Яно-Колымская складчатая система) и гранодиоритов (Чукотская 
складчатая система) пространственно значительно разобщены, то на территории 
Южного Памира они сближены и находятся в пределах одной складчатой системы.

Сходство Северо-Востока СССР и Южного Памира выглядит лтце более убеди
тельным при сопоставлении мезозойской металлогении этих районов. В их преде
лах совершенно синхронно формировались однотипные месторождения олова и 
вольфрама.

Итак, если в Южном Памире и на Северо-Востоке СССР имеет место идентич
ный орогенный магматизм, то сходство Памира с более южными районами Внеш
ней зоны Тихоокеанского пояса проявлено куда менее отчетливо. Так, на терри
тории Сихотэ-Алиня меловые проявления интрузивного магматизма представлены 
контрастной гипербазит-габбро-гранитной серией [Изох и др., 1967], не известной 
на Памире. В то же время следует отметить, что сихотэалиньские магматические 
образования, как и южнопамирские, отличаются высокой хлиноземистостью, 
калиевостью, оловоносностью, с ними связаны те же месторождения олова и воль
фрама.

Примечательно, что Южный Памир, имея несомненную общность с районами 
Дальнего Востока и Северо-Востока СССР, гораздо ближе ко второму, наиболее 
удаленному от Памира. Такое явление может быть объяснено сходством струк
турной позиции этих разобщенных регионов, выражающимся в их принадлежности 
к структурам платформенного или парагеосинклинального типа [Белоусов, 1962], 
регенерированных на континентальном основании, тогда как Сихотэалинъская 
складчатая система была сформирована на коре переходного типа.

Приведенное нами сопоставление Южного Памира с внешней зоной Тихоокеан
ского пояса будет неполным, если не привести и их различия. К ним относятся 
прежде всего различные масштабы вулканизма (грандиозные на востоке конти
нента и весьма скромные на Памире), связанные, как видно, с положением восточ
ных областей в непосредственной близости к океану, влияние которого, по-види- 
мому, ощущалось с весьма отдаленных времен, и приуроченностью Южного Пами
ра к внутриконтинентальной области. Следует заметить, что часто высказываемые 
представления о принадлежности Южного и Северного Памира в прошлом к разным 
континентам, разделенным значительным океаническим пространством, не полу
чают поддержки со стороны имеющихся данных о вулканизме Памира.

Все вышеприведенное показывает, что в Южном Памире и Внешней зоне Тихо
океанского пояса имели место совершенно синхронные проявления мощнейшего 
гранитоидного магматизма, сопровождаемого значительным рудогенезом, тогда 
как на территории Средиземноморского пояса в это время формировались крупные 
пояса офиолитовых интрузий [Твалчрелидзе, 1964], а сравнительно слабые юрские 
движения сопровождались на Кавказе небольшими проявлениями гранитоидного 
магматизма, представляющими собой отголоски тихоокеанских тектономагма- 
тических процессов.



Центрально-Памирская складчатая система (Центральный Памир), соответствую
щая выделяемой под таким же названием тектонической зоне [Бархатов, 1963], 
представляет собой своеобразную сквозную геосинклиналь, в которой осадкона- 
копление продолжалось практически без перерыва с протерозоя до конца мезозоя. 
По многим особенностям своего развития в фанерозое она может быть отнесена 
к миогеосинклиналям. В пользу этого говорит незначительное развитие инициаль
ного вулканизма, представленного маломощными телами базальтов и весьма 
редкими горизонтами липаритов, развитых в мощной терригенной толще условно 
раннекаменноугольного возраста. Примечателен химизм базальтов (см. таблицу), 
тождественный среднему химическому составу базальтов Камчатки и Курильских 
островов, рассчитанному В.А. Кутолиным, что в некоторой степени сближает цен
тральнопамирский вулканизм с вулканизмом островных дуг. Однако незначи
тельные масштабы памирского вулканизма и отсутствие в составе его продуктов 
андезитов -  характернейших пород островных дуг — заставляют говорить о реду
цированном геосинклинальном характере вулканизма Центрального Памира, лишь 
отдаленно напоминающего островодужный.

Первые складчатые движения в Центральном Памире проявились на рубеже 
среднего и позднего карбона. Эти движения не привели к заметной перестройке 
структур и не сопровождались сколько-нибудь ощутимым магматизмом. Следую
щая фаза складчатости проявилась на границе раннего и позднего мела. К ней 
приурочено формирование небольших тел диоритов, сиенодиоритов [Акрамбв 
и др., 1977]. Главные же движения, с которыми связана инверсия рассматривае
мого прогиба, проявились на рубеже позднего мела и палеогена. Следующий за 
этими движениями орогенный этап отмечен значительным, преимущественно гра- 
нитоидным, магматизмом. Ему предшествовал интенсивный, видимо раннетре
тичный, вулканизм, проявившийся в мощных излияниях андезитов и липаритов. 
Вулканические процессы сопровождались внедрением значительных масс гранитоид- 
ного расплава. Позднее, в палеогене-неогене, в интервале времени 40-25 млн. лет 
[Халилов, 1966] были сформированы разнообразные, как правило дискордантные, 
полигенные плутоны. Породы различных фаз, выделяемых в этих интрузивах, 
образуют ряд: диориты (монцодиориты), гранодиориты (сиениты), граниты, 
лейкократовые граниты. В целом гранитоиды рассматриваемой серии характери
зуются несколько повышенной натровостью и высоким содержанием в составе 
акцессориев ортита и магнетита. Оба этих минерала являются типоморфными для 
магматических пород Центрального Памира. С плутонами Центрального Памира 
связаны месторождения вольфрама и молибдена.

Третичный магматизм широко развит в Средиземноморском и Тихоокеанском 
поясах. На территории Сихотэ-Алиня распространены многочисленные интрузивные 
массивы гранитоидов этого возраста, тесно ассоциирующиеся с вулканитами преи
мущественно андезитового состава. Третичные плутоны Сихотэ-Алиня составляют 
несколько габбро-гранодиорит-гранитных серий [Изох и др., 1957, 1967]. Серии 
объединяют дискордантные, часто полигенные, плутоны. Наиболее крупные из 
них сложены однородными гранитами, более мелкие содержат в себе породы всех 
отмеченных типов. Характерной особенностью гранитоидных пород этих серий 
является их монцонитоидный характер, частое присутствие в их составе сиенитов. 
Характерными акцессориями в гранитоидных породах являются ортит, сфен, 
магнетит. С интрузивами Сихотэ-Алиня связаны месторождения олова, молибде
на и вольфрама.

Из приведенного отчетливо видно сходство третичного магматизма Сихотэ- 
Алиня и Центрального Памира. При этом в сравниваемых районах наблюдаются 
одновозрастные и однотипные непрерывные серии магматических пород, часто 
объединяющие полигенные плутоны, при этом для гранитоидных пород с монцо- 
нитоидным уклоном характерна ортит-магнетитовая ассоциация акцессорных 
минералов. В то же время есть и различия: в составе памирских серий отсутствуют 
гипербазиты и габбро, памирские гранитоиды отличаются более высокой натро
востью и, наконец, в рудных месторождениях Центрального Памира олово имеет 
резко подчиненное значение по сравнению с молибденом и вольфрамом.



В Средиземноморском поясе третичный магматизм широко развит в ближай
шем к Памиру районе Афганистана. Здесь известны крупные проявления эоцено- 
вого андезитового вулканизма. Широко распространены третичные гинсрбазиты — 
характернейшие образования Средиземноморского пояса, появление которых на 
территории Афганистана свидетельствует о новых тенденциях средиземномор
ского плана в период развития магматизма этой переходной области. Слабая изу
ченность гранитоидного магматизма Афганистана не позволяет с достаточной опре
деленностью выделить здесь третичные интрузивы. Можно лишь с достаточной уве
ренностью говорить об их широком распространении в этом регионе наряду с 
развитыми здесь мезозойскими гранитоидами [Феоктистов, Деникаев, 1976].

Третичные вулканические породы, преимущественно андезитового состава, 
и разнообразные гранитоидные плутоны этого же возраста широко распространены 
в более западных районах Средиземноморского пояса (Иран, Турция, Кавказ и 
др .). Можно предполагать, что развитые здесь третичные интрузивные образования 
сходны с центральнопамирскими. Так, существующее весьма детальное описание 
Мегринского батолита Армении [Меликесетян, 1964] позволяет усмотреть значи
тельное его сходство с интрузивами Центрального Памира. При этом прежде всего 
бросаются в глаза совершенно идентичные памирским цифры возраста пород ба
толита (25—40 млн. лет) и сложное полигенное строение — породы плутона обра
зуют ряд: монцониты (сиено-диориты) -  граносиениты (гранодиориты) — грани
ты; особо примечательно, что гранитоиды батолита отличаются повышенной натро- 
востью на уровне центральнопамирских. Характерными акцессорными минера
лами являются ортит, магнетит, сфен. С Мегринским батолитом связаны мес
торождения меди и молибдена, олова мало и в магматических породах, и в 
рудах.

Проявление третичного магматизма в сходных формах на территории Средизем
номорского и Тихоокеанского поясов, очевидно, говорит об общности их тектоно- 
магматического развития в кайнозое, что, однако, не стирает различий металло- 
генического и геохимического плана между ними в это время. Они заключаются 
в повышенной оловоносности третичных гранитоидов Тихоокеанского пояса и до
минирующей роли олова и вольфрама в рудах, тогда как одновозрастные грани
тоиды в Средиземноморском поясе совершенно не специализированы на олово, 
а ведущими элементами в них являются молибден и медь. Интересно, что третич
ные гранитоиды Центрального Памира специализированы на олово, однако в руд
ном процессе оно значительно уступает таким элементам, как молибден и воль
фрам; и совершенно не характерна для Центрального Памира медь.

С наиболее поздними неогеновыми движениями в Средиземноморском и Ти
хоокеанском поясах связаны небольшие приповерхностные интрузивы гранитоид- 
ных пород повышенной основности (Тирренская провинция, Камчатка). Совершен
но иная картина наблюдается в Высокой Азии. Многочисленные К = Аг определения 
абсолютного возраста, в ряде случаев подтвержденные Rb = Sr определениями 
[Шанин и др., 1975], полученные по гранитам весьма крупных плутонов, распро
страненных на территории Южного и Центрального Памира, позволяют говорить 
о беспримерном по своим масштабам неогеновом магматизме в этом районе. В 
процессе его на участках приподнятого фундамента формировались крупные гра
нитные батолиты, сопровождаемые поясами пегматитов с разнообразной редкоме
тальной минерализацией. По своему вещественному составу породы этих плуто
нов почти тождественны мезозойским гранитам, что говорит об устойчивости 
провинциальных особенностей и, в известной степени, о возможном, весьма дли
тельном формировании плутонов [Хасанов, 1977]. Аналогичные молодые граниты 
могут быть выделены и в других районах Высокой Азии: в Нуристанском блоке 
на территории Афганистана и в Высоких Гималаях [Гансер, 1967]. Примечательна 
полная сходимость цифр К = Аг возраста, полученных по южнопамирским грани
там и по подобным породам Гималаев. Нам представляется, что столь мощное 
развитие гранитов на территории Памира и сопредельных районов Высокой Азии 
еще раз подчеркивает особую позицию этого района в орогенных структурах 
континента.



Итак, территория Памира в процессе его фанерозойского развития являлась 
ареной мощного гранитоидного магматизма и рудогенеза, связанных со становле
нием разновозрастных орогенных структур континента Евразии. Это позволяет 
относить Памир к уникальной области скучивания орогенных поясов Земли. Грани
цы этих поясов на территории Памира, естественно, не могут быть проведены 
острием карандаша. Скорее всего, их можно представить в виде зон, охватываю
щих Памир и сопредельные районы Высокой Азии, на терриюрии которых наблю
даются переходы одного пояса в другой, с постепенным угасанием одних тенденций 
и нарастанием других при полном вытеснении первых. Заметим, что смена поясов 
не всегда бывает отмечена различиями в возрасте магматизма; иногда, как это бы
ло видно в смене Тихоокеанского Средиземноморским, она проводится пс. разли
чиям в химизме гранитоидных пород и руд.

Представление об узловом положении Памира в орогенных поясах Евразии 
согласуется с взглядами Б.А. Петрушевского [1969, 1970] о принадлежности 
Памира к крупнейшему меридиональному Индо-Памирскому линеаменту Земли, 
главное значение которого, по нашему мнению, заключается* в том. что он длитель
ное время являлся областью раздела Тихоокеанского и Средиземноморского 
поясов. Существующий в настоящее время материал по магматизму Памира пол
ностью подтверждает эту мысль. При этом следует особо подчеркнуть, что осо
бенности фанерозойского эндогенного режима Памира говорят о самой тесной 
общности его вплоть до кайнозоя с восточными районами Евразии; лишь в третич
ное время появились некоторые тенденции, сближающие его со Средиземномор
ским поясом.
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Д.П. РЕЗВОЙ

СРЕДИЗЕМНОМОРСКИЙ ПОЯС -  ГИМАЛАИ -  ПАМИР 
(факты и мысли)

Первая попытка структурной интерпретации орографии Евразии принадлежит 
Э. Зюссу. В книге ”Лик Земли” он впервые показал альпийскую складчатую об
ласть Тетиса, исходя из приципа ’’горы -  это складки” . Так пояс начал служить 
гипотезе контракции и очень скоро занял своё прочное место на схемах всех веду
щих тектонистов мира, протянувшись от Гибралтара до Индонезии. Пояс объеди
нил территории крайне различные по своей геологической изученности -  от хоро
шо исследованных Альп до почти нетронутых Ирана и Ирака, Гималаев, Бирмы, 
Памира.

В нашей отечественной литературе первое изображение пояса в виде ’’альпий
ской геосинклинальной области” было дано А.Д. Архангельским и Н.С. Шатским 
[1933] в пределах от Гибралтара до Гималаев. Если в отношении южной ветви 
альпид А.Д. Архангельский считал, что она от Динарид и почти до Гималаев пред
ставляет, по-видимому, единое тектоническое целое, то в отношении северной 
(Балканы, Крым, Кавказ, Копетдаг, Памир) уже тогда возникали серьезные 
сомнения, а вопрос о ее структурном единстве считался скорее поставленным, 
чем решенным [Архангельский, 1941].

В более современных трудах можно видеть, что контуры пояса не претерпели 
сколько-нибудь существенных изменений [Муратов, 1949, 1969; Муратов, Архи
пов, 1961], если не считать того, что на Тектонической карте Евразии [1966] его 
восточная часть -  Бирма и Индонезия -  отошла уже к Тихоокеанскому поясу, 
а название изменено на Средиземноморский. В объяснительной записке к Карте 
выделение складчатого пояса альпид Евразии обоснованно тем, что хотя пояс 
имеет очень сложное строение и состоит из разных по своему происхождению 
и возрасту структурных элементов, тем не менее его следует рассматривать как 
единый комплекс сооружений. Указано также, что в пределах пояса геосинклиналь- 
ньм этап развития (мезозой-палеоген) отличается образованием типичных оса
дочных формаций и сопровождающих их изверженных пород, в неогене же Аль
пийско-Гималайская область испытала орогенный этап развития с образованием 
моласс [Муратов, Архипов, 1966]. Таким образом, для выделения пояса избран 
формационный метод, с чем трудно не согласиться. Важным его свойством призна
но заложение на складчатом основании палеозойской геосинклинальной системы, 
разделявшей некогда платформы Евразии и Гондваны. Как стало сейчас очевидно, 
этот признак не может считаться универсальным, поскош»ку вся восточная часть 
пояса (Загрос, Иран, Афганистан, Каракорум, Гималаи) заложена на древней 
платформе [Муратов, Архипов, 1966]. Упомянутое обстоятелъово уж** само по 
себе достаточно резко нарушает единство пояса как целостной геологической 
единицы, тем не менее с этим можно примириться, считая, что Поскольку пояс 
альпийский, то главное в его строении -  формации, мезозойские и особенно кай
нозойские. Кратко рассмотрим этот вопрос, обратившись к пересечению Гималаи -  
Памир.

В основополагающих работах по Гималаям, например в сводке А. Гансера 
[1967], можно видеть, что основным тезисом автора является утверждение, что 
только небольшая часть Гималаев образовалась из геосинклинали, а в основном 
горное сооружение возникло из активизированной области Индийского щита. 
Посылкой для такого предположения послужило разительное отличие Гималаев 
от их западного продолжения в горах Белуджистана. Как известно, мощные мио- 
геосинклинальные юрские, меловые и палеогеновые образования хребта Киртар 
и Сулеймановых гор значительно теряют свою мощность к северо-востоку в горах 
Хозара и совершенно не прослеживаются в собственно Гималаях [Кришнан, 1954; 
Гансер, 1967; и др.]. Очень полный и широко известный в литературе разрез палео
зойских и мезозойских отложений так называемой Тибетской зоны или Гималаев



Гстиса характеризуется небольшими мощностями и совсем негеосинклинальными 
формациями. Породы структурного шва Инда, приуроченные к узкому приразлом
ному прогибу и представленные грубыми гравелитами, сланцами и нуммулитовы- 
ми известняками верхнемелового-эоценового возраста, -  единственная формация, 
несколько напоминающая геосинклинаЛьнце образования, к разряду которых 
относятся и известные здесь офиолиты. Следует заметить, что сам термин ”флиш 
Инда” , примененный к этой толще родоначальниками англо-индийской геологии, 
только запутывает вопрос, поскольку к настоящему флишу эти образования от
ношения не имеют. Таким образом, можно констатировать, что одно из определяю
щих для выделения Альпийского складчатого пояса условий -  развитие геосин- 
клинальных формаций мезозойско-кайнозойского возраста -  в Гималаях практи
чески отсутствует. Как это отмечено недавно В.В. Белоусовым, здесь наблюдается 
почти полная редукция альпийской геосинклинали до состояния узкого ’’шнур
ка” -  приразломного офиолитового прогиба -  с ’’флишем Инда” в качестве запол
нения [Белоусов, 1978].

Предгималайский прогиб, выполненный мощным неоген-четвертичным наземным 
обломочным комплексом, часто трактуется как краевой прогиб геосинклиналь- 
ного пояса. У нас уже был случай показать, что Предгималайский прогиб имеет 
своих многочисленных аналогов далеко за пределами признанного Альпийского 
пояса. Предгорные прогибы, такие, как Преддарвазский, Предкуньлуньский, Ку- 
чарский, межгорные Джунгарский и Ферганский, обладают строением вполне 
сходным с Предгималайским и возникли не в результате закрытия альпийских 
геосинклиналей, а при возникновении грандиозного неотектонического поднятия 
всей Высокой Азии в неоген-четвертичную эпоху. Все это позволяет зачислить 
собственно Предгималайский прогиб в разряд предгорных и подчеркнуть его отли
чие от соседних Белуджистанского и Бирманского прогибов, которые следует 
квалифицировать уже как краевые [Резвой, 1961, 1964а].

Вопрос об исключении Памира из области альпийской складчатости (Средизем
номорского пояса) не является новым и всегда возникал при составлении мелко
масштабных тектонических карт. Общеизвестны высказывания многих средне
азиатских геологов о принадлежности Северного Памира к герцинидам и о его 
сходстве с Южным Тянь-Шанем [Марковский, 1936; Петрушевский, 1955; Бар
хатов, 1963; и др.]. В этих же и во многих более поздних работах утверждается 
тезис о присутствии триасовых и юрских миогеосинклинальных формаций на 
Центральном и Юго-Восточном Памире и о необходимости отнесения этого и смеж
ных с ним регионов (Каракорум, Гиндукуш) к мезозоидам [Резвой; 1961; Вон- 
газ, 1963; и др .]. Эта же мысль была высказана в ряде докладов на минувшей 
сессии Тектонического комитета АН СССР в 1978 г. [Белов, 1978; Чернер и др., 
1978; Карапетов, 1978; Месхи, 1978; Славин, Хайн, 1978; идр.].

Надо добавить, что до сих пор отсутствуют сколько-нибудь убедительные данные 
о существовании на Памире геосинклинальных формаций собственно альпийского 
возраста (мел -  палеоген -  неоген). Попытка их установления каждый раз убе
дительно отвергается М.М. Кухтиковым [1974] идр.

Таким образом, отнесение Памиро-Гималайского региона к Альпийскому склад
чатому поясу отвергается благодаря практически полному отсутствию геосинкли
нальных формаций соответствующего возраста. В связи с этим и восточное рас
пространение Альпийского складчатого пояса следует ограничить Ираном и Аф
ганистаном, как это сделано В.И. Славиным [1976]. Выводы упомянутого автора 
не являются неожиданными, поскольку вопрос о меридиональной зональности 
Азиатского материка, поднятый еще Э. Арганом [1935], был рассмотрен впо
следствии Б.А. Петрушевским [1961], уже тогда наметившим Индо-Памирскую 
меридиональную тектоническую зону. Этот вопрос обсуждался В.М. Синицыным 
[1962] и дал нам повод сформулировать идею Великого геораздела Азиатского 
материка, в котором редуцируются геосинклинальные системы всех возрастов — 
от палеозойских до альпийских [Резвой, 19646].

Возвращаясь недавно к более расширенной характеристике Индо-Памирской 
зоны и признавая ее западным ограничением нашего геораздела Азии, Б.А. Петру-



шевский предлагает восточную его границу именовать Восточно-Индоокеанской 
зоной и считать ее таким же важным разграничительным геотектоническим рубежом, 
как и Индо-Памирскую. Одновременно было высказано предположение, что кай
нозойский Средиземноморский пояс на меридиане Восточно-Индоокеанской зоны 
выклинивается [Петрушевский, 1977]. Существование субмеридиональных линеа- 
меитных структур, определенно указывающих на связь с мантией, показано недавно 
в очень содержательной статье Е.А. Похвисневой [1976]. Это же подчеркнуто и 
в тезисах доклада Б.А. Петрушевского и Ю.К. Щукина [1978] на прошедшей сессии 
Тектонического комитета АН СССР. Совершенно очевидно, что поперечная текто
ническая зональность Азиатского материка имеет глубинное происхождение, тен
денцию длительного развития на одних и тех же местах и служит хорошим свиде
тельством против представлений о крупных горизонтальных перемещениях от
дельных участков литосферы в стиле ’’тектоники плит” или других вариантов 
мобил изма.

В качестве некоторого итога к высказанным выше положениям следует заме
тить, что все они направлены на то, чтобы подчеркнуть исходно блоковое строение 
центральной части Азиатского континента, которое почти полностью ликвидирует 
возможность протягивать линейную геоконструкцию, как Альпийский, или Среди
земноморский пояс, к востоку от Ирана и Афганистана. Естественным образом 
из состава пояса должен быть исключен и Памир. Однако при тектоническом рай
онировании Азиатского материка совершенно необходимо учитывать столь мощный 
фактор, как неотектоническое структурообразование, которое служит альтерна
тивой альпийскому геосинклинальному развитию, но почти не учитывается при 
тектоническом районировании.
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ПРОИСХОЖДЕНИЕ АЛЬПИЙСКОГО СКЛАДЧАТОГО ПОЯСА 
С ТОЧКИ ЗРЕНИЯ ГИПОТЕЗЫ РАСШИРЕНИЯ ЗЕМЛИ

Начиная с конца XIX столетия, почти все наиболее распространенные варианты 
тектонических гипотез включали объяснение складчатости Альпийского (Альпий
ско-Гималайского) пояса как следствие сближения материков Африки и Индии, 
с одной стороны, и Евразии -  с другой. Такое представление развивали сторонни
ки гипотез контракции (Э. Зюсс, Г. Штилле, Л. Кобер, Д.И. Мушкетов), дрейфа 
континентов (Ф.Тейлор, А. Вегенер), подкоровых течений (О. Ампферер, А. Дю- 
Тойт и др.), глубиной дифференциации вещества (Р. ван Беммелен) и др. Харак
терно, что такую точку зрения поддерживали большинство альпийских геоло ов 
йезависимо от их теоретических представлений (Э. Арган, Э. Краус, Р. Штауб 
и др.).

В последние годы тот же взгляд на основе но ллх материалов и представлений о 
дифференциальном перемещении крупных пластин коры и мантии, вызванном 
глубинными ротационными силами, высказал А.В. Пейве [1969]. Таким же обра
зом стремятся объяснить альпийскую складчатость сторонники ’’новой глобальной 
тектоники” (гипотезы плит).

Причину того, что это постоянно привлекаемое и несомненно согласующееся 
с разнообразными геологическими наблюдениями объяснение происхождения 
складчатости Альпийского пояса не стало общепризнанным, нужно видеть в труд
ностях, которые возникают из представления о взаимном перемещении континен
тов по поверхности не изменяющей своих размеров Земли. Так, гипотеза контрак
ции не могла объяснить необходимые масштабы перемещений; гипотеза дрейфа 
континентов нуждалась в неправдоподобном предположении о свободном плавании 
материков по ”симе”; гипотезы подкоровых течений предполагают существование 
замкнутых ’’ячей” , в которых мантийный материал разных уровней должен посто
янно перемешиваться вопреки установленному факту горизонтального расслоения 
мантии, существованию в ней слоя астеносферы и т.д. ’’Новая глобальная тектони
ка” выбрала Альпийский складчатый пояс в качестве’’поглощающей” границы плит 
именно вследствие распространения в нем тектонических признаков сжатия [Мор
ган, 1974; Ле Пишон, 1974]; поэтому попытки сторонников этой гипотезы объ
яснить происхождение альпийской складчатости сближением Африки с Европой 
постоянно возобновляются [Dewey et al., 1973; Bosselini, Hsu, 1973; и др.]. Одна
ко труднопреодолимое препятствие состоит в том, что согласно известному поло
жению гипотезы плит, последние должны перемещаться поперек простираний 
срединно-океанических хребтов в направлении пересекающих их трансформных 
разломов. Следовательно, Африканская плита должна двигаться с запада на восток 
(что прямо и указывается сторонниками гипотезы плит, например Ле Пишоном с 
соавторами [1977]), т.е. мимо Европы [Чудинов, 1976]. Попытки преодолеть 
это затруднение состоят в предположении, что Африканская плита меняла 
направление своего движения, но это противоречит основам гцпотезы 
плит1.

По-видимому, единственной тектонической гипотезой, из которой сближение 
Гондванских и Лавразийских материков вытекает естественным образом, не требуя 
дополнительных труднодоказуемых предположений, является гипотеза расши
рения Земли.

1 Может показаться странным, что гипотеза плит, обычно принимаемая за выражение крайнего 
мобилизма, испытывает трудности при объяснении сближения находящихся рядом Африки 
и Европы. Эти трудности, однако, закономерны: в силу ограничений, налагаемых на эту 
гипотезу представлением о неизменном размере Земли, она не может принять все пе
ремещения континентов, вытекающие из раскрывания* океанов, включая самые очевид
ные.



ВОЗНИКНОВЕНИЕ СКЛАДЧАТЫХ ПОЯСОВ 
В УСЛОВИЯХ РАСШИРЕНИЯ ЗЕМЛИ

Распространено мнение, что главная трудность гипотезы расширения Земли 
состоит в объяснении происхождения складчатости. Такое мнение, очевидно, сло
жилось в связи с традиционным объяснением складчатых процессов всеобщим сжа
тием, предложенным гипотезой контракции. Расширение Земли как процесс, обрат
ный контракции, в этом случае представляется неспособным объяснить складча
тость. Однако в настоящее время накоплено достаточно материалов, показывающих 
отсутствие всеобщих эпох сжатия. Более того, со времени выяснения характера 
развития океанов стало очевидным, что в то время, когда на одних участках земной 
поверхности проходит складкообразование, другие ее участки -  в пределах океа
нов -  претерпевают интенсивное расширение. Подобный ход геологической истории 
есгествен с точки зрения расширения Земли: складчатость в этом случае должна 
объясняться сложностью и неравномерностью процесса расширение верхних оболо-« 
чек Земли, при которых земная поверхность увеличивается за счет постоянного 
наращивания океанических пространств, в то время как сохраняющие в основном 
свои размеры континентальные глыбы (пластины) оказывают сопротивление этому 
расширению. Результатом такого сопротивления должно явиться интенсивное 
механическое воздействие на континентальные массы со стороны подтекающего к 
поверхности глубинного материала: это воздействие дожно приводить к текто
ническим деформациям, в том числе локальным деформациям сжатия внутри кон
тинентов, на их окраинах, а также между континентами, если на отдельных участках 
произойдет их сближение.

Сближение континентов при расширении Земли возможно тогда, когда скорость 
разрастания части океанов оказывается больше скорости расширения всей Земли. 
Такое избыточное расширение части океанов должно вести к замедлению или 
полному прекращению расширения остальных (более древних) океанов. В случае 
достаточно большого избыточного расширения одних океанов за счет площади 
других (при условии, что их литосфера является более тонкой и более способной 
к деформациям, чем литосфера окружающих континентов) последние должны 
испытывать сокращение, т.е. эти океаны (геосинклинали, геосинклинальные облас
ти и т.д.) или их части должны подвергнуться сжатию и складчатости. Возможность 
смятия тонкой океанической (геосинклинальной) коры при сближении континен
тов вытекает из современных геофизических данных, свидетельствующих, что в 
основании континентов лежит не кора мощностью в несколько десятков кило
метров, как предполагалось еще недавно, а мощная континентальная литосфера, 
относительно охлажденная и консолидированная на глубину в сотни километров 
[Clarck, Ringwood, 1964; Ringwood, 1975; и д р .].

О том, что в мезозое и кайнозое действительно происходило избыточное расши
рение океанов южного полушания, свидетельствуют простые расчеты. Максималь
ное (и в то же время наиболее вероятное) увеличение радиуса Земли с конца палео
зо я -  начала мезозоя оценивается примерно в 1,5 раза (чпо соответствует отноше
нию древнего радиуса к современному порядка 0,7 или несколько больше). Этому 
увеличению соответствует приращение радиуса Земли за последние 200-150 млн. лет 
в среднем на 1-1,5 см/год или большого круга Земли на 6 -9  см/год. Однако, 
по принятым в настоящее время геофизическим расчетам (подсчет скорости спре- 
динга по возрастной шкале полосовых магнитных аномалий), скорость разрастания 
только Восточно-Тихоокеанского поднятия в течение кайнозоя составляла пример
но 12 см/год, т.е. превышала максимально возможную скорость расширения любо
го большого круга на поверхности Земли; поскольку одновременно разрастались 
и другие океаны, суммарная скорость их расширения была явно избыточной. Ско
рость раскрывания Индийского океана, с которым наиболее прямо связано переме
щение к северу Индии и Африки, может быть определена по расстоянию, которое 
прошла Индия от места схождения Срединно-Индоокеанских хребтов, где, видимо, 
начиналось ее движение. Это расстояние составляет около 4000 км, что при переме
щении в течение 200-150 млн. лет соответствует скорости 2 -3  см/год. Поскольку



Рис. 1. Взаимное расположение испытавших 
спрединг океанов и Альпийского складча
того пояса

Использована косая азимутальная стере
ографическая проекция, маштаб которой 
по краям в 2 раза крупнее, чем в центре; 
несмотря на вызванное этим преуменьше
ние размеров Индийского океана, видны 
значительно меньшая по сравнению с океа
нами величина Альпийско-Гималайского по
яса, а также его расположение перед фрон
том перемещения Африканского и Индий
ского континентов

1 — область деформаций Альпийско-Ги
малайского складчатого пояса и главней
шие надвиговые структуры; 2 — геосин- 
клинальные зоны, испытавшие наиболее 
сильные деформации сжатия; 3 — Прити- 
хоокеанская геосинклинальная складчатая 
область; 4 -  зоны раэдвижения срединно
океанических хребтов (оси спрединга); 
5 — вероятное первоначальное положение 
южных окончаний Африканского и Индий
ского континентов (их размеры увеличены, 
так как после раскалывания континентов 
отвечающие линиям раскола с ре динно-океа
нические хребты в ходе расширения Земли 
испытали растяжение в разных направлени
ях) . Точками покрыты континенты гонд- 
ванской группы Е З 5

это лишь половина симметричного разрастания Индийского океана, общая скорость 
его разрастания составляла 4 -6  см/год, т.е. 2/3 суммарной скорости расширения всей 
Земли; эту скорость, очевидно, также нужно признать избыточной1.

Мы не будем останавливаться здесь на доказательствах самого расширения Зем
ли; частично они приведены в работах автора и других [Чудинов, 1976; Муратов, 
1975; Ларин, 1975; Блинов, 1977; Сагеу, 1975; Owen, 1976; и др.]. Но если приз
нать расширение Земли и ускоренное расширение южных океанов реальным, то 
осколки Гондваны, оказавшиеся по северную сторону от образовавшейся после 
ее раскола системы срединно-океанических хребтов (т.е. Африканский и Индий
ский континенты), должны были перемещаться на север, описывая определенные 
траектории на поверхности расширяющейся Земли. Такое перемещение, как из
вестно, отчетливо выявляется палеомагнитными наблюдениями в Индии и Африке. 
Оказавшийся на пути перемещения южных материков за древним океаном Тетис, 
крупнейший континентальный массив Евразии, естественно, не мог перемещаться 
согласованно с раскрыванием находящегося в стороне от него и к тому же не са
мого крупного на Земле Индийского океана.

Площадное количественное соотношение раскрывающихся южных океанов и 
области альпийской складчатости в пределах Альпийско-Гималайского пояса мож
но видеть на рис. 1. Какой бы грандиозной не представлялась складчатая структура 
пояса, в сравнении с площадью раскрывшихся в мезозое—кайнозое южных океанов 
она должна считаться образованием подчиненного порядка.

ПРОСТРАНСТВЕННОЕ РАЗМЕЩЕНИЕ ОБЛАСТЕЙ 
РАСШИРЕНИЯ И СЖАТИЯ

Особо следует отметить отсутствие затруднений в объяснении с точки зрения 
расширения Земли, характерного для мезозойско-кайнозойской истории западной 
части Альпийского пояса, близкого соседства складчатых сооружений и интенсивно 
развивающихся впадин. Объяснение этого явления представляло трудность для

1 М. Мак-Элхини [McElhinny, 1968] на основе палеомагнитных данных определил скорость пере- 
щения Индии в 10 см/год. Эта величина, по-видимому, завышена, так как автор не учитывал 
изменения полярных расстояний при расширении Земли.



многих тектонических гипотез, в связи с чем некоторые исследователи (например, 
Л. Кобер) вынуждены были предполагать малоправдоподобные попеременные пе
ремещения Африки к Европе и обратно. С точки зрения расширения Земли отме
ченное соседство вполне естественно, поскольку сжатие в этом случае -  временный 
локальный процесс, проходящий на фоне общего расширения. Любая остановка 
или замедление процесса сжатия (например, замедление или приостановка переме
щений Африки) могут вызвать появление среди уже созданных структур сжатия 
новых участков растяжения типа Средиземноморских, Паннонской и им подобных 
впадин. Эти участки по отношению к более ранним структурам должны иметь 
спу  °йныи, т.е. наложенный, характер, что и наблюдается, в действительности.

ПЕРЕМЕЩЕНИЯ АРАВИЙСКОГО ВЫСТУПА 
ПРИ РАСКРЫТИИ СРЕДИЗЕМНОМОРСКИХ ВПАДИН

В настоящей работе мы ограничимся реконструкцией закрытия Средиземно- 
морских впадин, которые с точки зрения расширения Земли должны являться 
областями растяжения и раздвигов, и рассмотрением некоторых тектонических 
выводов, основанных на этой реконструкции.

Прежде чем приступить собственно к указанной реконструкции, необходимо 
рассмотреть некоторые тектонические явления, протекавшие одновременно с 
раскрытием Средиземноморских впадин и связанные с выдвижением Аравийского 
выступа Африканской платформы. Перемещение Аравийского выступа — одно из 
следствий движения к северу всего Африканского континента, судя по ряду приз
наков, продолжается до сих пор, что следует принимать во внимание при любых 
реконструкциях, относящихся к поздним этапам развития Средиземноморья.

В литературе не раз отмечался резко различный характер тектонического разви
тия в послепалеогеновое время частей Альпийского пояса, расположенных к западу 
и востоку от Левантской зоны субмеридиональных разломов, проходящей вблизи 
восточной окраины Средиземного моря. Как установлено рядом исследований, 
по основному направлению движений Левантская зона соответствует крупному 
левому сдвигу. К западу от нее в миоцене и позднее происходило раскрытие сов
ременных Средиземноморских впадин, т.е. господствовали условия растяжения; 
к востоку — перемещение на север Аравийского выступа, следствием которого

Рис. 2. Схема тектонического строения Альпийского складчатого пояса. Составлена на основе 
геологических карт и дешифрирования космических фотоснимков; топографическая основа 
соответствует Геологической карте континентов мира масштаба 1:15 000000 под ред. Д.В. На- 
ливкина, 1970 г.

1 — области новообразованной в ходе раскрытия Средиземноморской впадины коры океа
нического типа и Атлантический океан (стрелки показывают направление перемещений блоков 
при совмещении южного и северного обрамления Средиземноморья) ; 2 — области растяжения 
гранитного слоя в пределах континентальной литосферы мезозойского (окраина Атлантическо
го океана) и кайнозойского (Адриатическое море) возраста; 3 — Паннонская впадина — об
ласть изометричного растяжения континентальной литосферы в миоцене (домиоценовая кора 
разделена на останцы, испытавшие взаимное удаление); 4 -  Эгейское море — область растяже
ния, связанная с выдвиганием дна Восточно-Средиземноморской впадины в Эллинском жело
бе; 5 — Эллинская зона выдвигайия океанической коры; 6 — рифтовая Ронско-Рейнская зона 
внутри Европейского континента; 7 — Черноморская впадина; 8 — Европейский палеоконти
нент в середине мела; 9 — Африканский палеоконтинент в середине мела; 10 -  зона развития 
офиолитовых серий — океанического фундамента и преимущественно глубоководных геосин- 
клинальных осадков; 11 — преимущественно миогеосинклинальные (существенно флише^ые) 
осадки (штрихи показывают простирание складчатых структур); 12 — площади выходов 
докембрийского и нижнепалеозойского континентального метаморфического фундамента; 
13 — площади развития преимущественно мезозойских мелководных отложений сокращенной 
мощности со стратиграфическими перерывами; 14 — площади распространения преимуществен
но палеозойских, часто мелководных отложений; 15 — площади распространения мезозойско- 
кайнозойских эффузивных излияний, обычно с континентальным метаморфическим фундамен
том; 16 — важнейшие надвиги и шарьяжи; а — связанные с выдвижением Аравийского выступа, 
б -  прочие; 17 — важнейшие сдвиги, развившиеся: а — в Африканской платформе и на ее 
окраинах в связи с выдвижением Аравийского выступа и раскрыванием Средиземноморских 
впадин, б — перед фронтом Аравийского выступа, в -прочие. Сдвиги: 1 -  Левантский,2 -  Пантел- 
лерийский (Сицило-Тунисский), 3 -  Восточно-Понтийский, 4 — Северо-Анатолийский, 5 — Фри
гийская зона, 6 — Трабзон-Вранчский, 7 — Вардарская зона, 8 — Восточно-Карсский





явилось по до двигание последнего под геосинклинальную область Восточного Тавра 
со смятием и шарьированием геосинклинальных и платформенных образований 
на широкой площади к северу и северо-западу [Пейве, 1969]. Движение Аравий
ского выступа по Левантской сдвиговой зоне началось, очевидно, во второй поло
вине эоцена в связи с раскрыванием Аденского залива и Красного моря [Лаутон, 
1970]. О продолжении этих движений в настоящее время свидетельствует, в част
ности, распространенный севернее Аравийского выступа ореол особо частых и силь
ных землетрясений, охватывающий большую часть Турции, Кавказ, Балканский 
полуостров и распространяющийся до Альп и Карпат [Белоусов и др., 1968].

Помимо известных надвиговых,поддвиговых и шарьяжных структур, связан
ных с движением Аравийского выступа, сопровождающие это движение деформа
ции, по-видимому, в значительной своей части представлены крупными сдвиговы
ми нарушениями, веерообразно расходящимися перед фронтом выступа и ориен
тированными к этому фронту радиально или под косыми углами. К такому вы
воду приводит анализ геологических материалов и проведенное автором дешифри
рование космических фотоснимков области Средиземноморья. Развившиеся перед 
фронтом Аравийского выступа сдвиги (рис. 2) образуют ореол, во многом сов
падающий с упомянутым выше ореолом особо частых землетрясений. Среди этой 
серии сдвигов следует отметить Трабзон-Вранчский, который, возможно, пересе
кает в северо-западном направлении'Черноморскую впадину, подвергая ее право
сдвиговой деформации, соответствующей выдвижению Аравийского выступа.
С перемещениями по нему могут быть связаны землетрясения района Вранча в 
Восточных Карпатах. Параллельно этому сдвигу, существование которого пока 
можно лишь предполагать, в пределах материковой Турции проходит хорошо 
известный Восточно-Понтийский правый сдвиг вдоль рек Гер-Ирмак и Келькит, 
широтным ответвлением которого является еще более известный Северо-Анато
лийский, тоже правый, сдвиг. Существование еще одной крупной правосдвиго
вой зоны -  Восточно-КарсСкой -  следует предполагать восточнее; эта зона субме
ридионального простирания, видимо, протягивается от восточного края фронта 
пододвигания Аравийского выступа до центральных районов Малого Кавказа. 
Как и все предыдущие, она отчетливо проявлена в распространении землетрясе
ний; результатом перемещений по этой зоне являются более интенсивное сжа
тие закавказских структур в западной их части по сравнению с восточной и со
ответствующее правое смещение ряда структурных зон (например, зоны сред
неюрского порфиритового вулканизма южного склона Большого Кавказа 
относительно вероятного продолжения ее в виде Сомхито-Агдамской зоны Мало
го Кавказа).

Начиная с западной половины Турции преобладающее направление сдвигов 
было, по-видимому, левым. Зона выдержанных северо-западных нарушений, ско
рее всего сдвигового характера, выявляется на геологических картах и космичес
ких снимках между Мендересским и Галатским (Кыршехирским) массивами 
на западе Турции. На направление смещений в этой зоне (которая может быть 
названа Фригийской) указывает выдвижение в ее пределах далеко к северу бло
ков с участием пород офиолитовой формации. Продолжением Фригийской зоны 
на северо-запад (в настоящее время смещенным к востоку) может являться из
вестная Вардарская зона вместе с продолжающей ее на север зоной тектонических 
смещений Скопле-Белград. Приводящиеся в литературе сведения о распростра
нении в Варда рек ой зоне и ряде мест Северо-Западной Турции наиболее крупных 
гипербазитовых тел преимущественно в виде узких крутопадающих тектоничес
ких линз и клиньев, перемежающихся с такими же линзами и клиньями иного 
состава, свидетельствуют в пользу сдвиговой природы этих зон.
\  Если заключение о левосдвиговом направлении движений во Фригийской и 
Варда рекой зонах правильно, то между правыми северо-западными сдвигами Траб- 
Ьон-Вранча и Восточно-Понтийским и левыми Западной Турции и Балкан располо
жен выдвигающийся перед Аравийским выступом на северо-запад клин, состав- 
Iленный Галатским, Родопским и Сербо-Македонским массивами. Результатом 
I горизонтального перемещения этого Галатско-Родопского клина может считаться



(наряду с более древними формациями и развитием участка изометричного растя
жения в виде Паннонской впадины) сложный изгиб Южных и Восточных Карпат. 
Можно допустить, что действие Галатско-Родопского клина распространяется 
до Альп и приводит к правосдвиговым смещениям вдоль северного их подножия 
и надвигам в Западных Альпах.

Из сказанного видно, что преобладающим направлением сдвигов, радиально 
отходящих от Аравийского выступа, является северо-западное. Поэтому можно 
заключить, что Аравийский выступ перемещался не только с юга на север, в направ
лении Левантской зоны разломов, но в еще большей мере с юга-востока на северо- 
запад. Этот вывод согласуется с неоднократно высказывавшимся мнением о круп
ных (видимо, эоцен-миоценовых) сдвигах вдоль Загроса. Перед фронтом переме
щения Аравийского выступа в северо-западном направлении расположены особен
но сложные надвигово-шарьяжно-складчатые структуры Восточной Турции, в 
которых офиолитовые образования геосинклинали Тетиса и сиалический фунда-  ̂
мент ее обрамления испытали крупные и сложные перемещения с многократным \ 
взаимным тектоническим проникновением.

Развитие передового ореола радиальных сдвигов перед континентальным высту
пом, выдвигающимся в зону складчатых деформаций, по-видимому, типично и, 
как будет показано ниже, отмечается и на других участках Альпийского складча
того пояса.

РЕКОНСТРУКЦИЯ РАСКРЫТИЯ СРЕДИЗЕМНОМОРСКИХ ВПАДИН

К западу от зоны Левантских сдвигов со второй половины миоцена развива
лись условия растяжения с образованием впадин Средиземного моря. В соответ
ствии с представлением о расширении Земли наиболее вероятным способом обра
зования этих впадин является раздвижение континентальной земной коры; следо
вательно, для обрамления Средиземного моря может быть проведена реконструк
ция совмещения, подобная тем, которые проводятся для побережий Атлантического 
и других океанов1. Она возможна и хорошо осуществляется при условии, что 
раздвижение Средиземноморских впадин должно приниматься сопряженным с рас
крытием Бискайского залива и Красного моря. На западе закрытие Средиземно- 
морских впадин должно проводиться с одновременным закрытием Бискайского 
залива и соответствующим поворотом по часовой стрелке Пиренейского полуост
рова (поворот последнего против часовой стрелки относительно массивов Централь
ной Европы надежно устанавливается палео магнитными измерениями и составляет 
36° [McElhinny, 1973; идр. ] ) .

Сложная структура Центрального Средиземноморья требует проведения допол
нительных реконструкций. Совмещению северного и южного побережий Средизем
ного моря здесь мешает наблюдаемое положение Корсики и Сардинии. Представ
ляется наиболее вероятным, что последние первоначально примыкали к Апеннин
скому полуострову и отделились от него на одной из поздних стадий развития 
Средиземноморского бассейна вследствие клиновидного раскрывания Тирренской 
впадины. Первоначальное размещение Корсики и Сардинии вплотную к Апеннин
скому полуострову и Сицилии хорошо согласуется с формой побережья последних 
и с их геологическим построением; предположение о первичном расположении 
Корсики и Сардинии вблизи южного побережья Франции [Alwarez, 1972] кажет
ся менее правдоподобным.

После совмещения Корсики и Сардинии с западным побережьем Апеннинского 
полуострова раскрытие Средиземного моря можно объяснить тем, что блок Сар
диния-Апеннины-Сицилия испытал крупное правосдвиговое смещение (примерно 
на 500 км) относительно Тунисского побережья Африки по нарушениям северо- 
западного простирания, проходящим через Тунисский пролив в направлении

Мы нс рассматриваем здесь последовательности образования отдельных Средиземноморских 
впадин.



СВ
Плиоцен -че/п- 
Пе/тичныи

Миоцен
Олигоцен

г,03оцен
Мел

3,0 Юра. 
Триас

Ш 6,0 с

Рис. 3, Сейсмоакустический профиль через Тунисский пролив (Мальтийский грабен [МогеШ, 1975]. Серия сближенных крутопадающих нарушений 
северо-западного простирания



залива Сидра. Оснований для такого предположения вполне достаточно. Во-первых, 
при сейсмологическом профилировании Тунисского пролива выявлена серия 
частых крутопадающих субпараллельных нарушений соответствующего простира
ния, сопровождающихся деформациями осадков в их крыльях; характер этих 
нарушений типичен для крупных сдвиговых зон (рис. 3) 1. Во-вторых, на сущест
вование зоны разрывов, скорее всего сдвигового характера,указывает распрост
ранение на дне Сицило-Тунисского бассейна ряда кулисообразно расположенных 
линейных грабенов северо-западного простирания (грабен Пантеллерия и др.). 
Наконец, свидетельством крупных правосдвиговых смещений может являться 
характерное отгибание всех северо-восточных структур Туниса к северу при их 
приближении к Тунисскому проливу [Тектоника Африки, 1973; и др .].

При проведении реконструкции имеется также в виду, что тектонические пере
мещения в Эллинском желобе (название которого стало часто неудачно перево
диться как Гелленский) состояли в выдвигании дна Средиземного моря из-под 
Эгейской дуги, а не в его подцвигании, как обычно предполагается. Подобное 
направление движений вдоль сопровождающих глубоководные желоба глубинных 
сейсмофокальных зон соответствует представлениям о расширении Земли и хорошо 
согласуется с геофизическими и геологическими данными2. В частности, выдвига
ние дна Ионической впадины в Эллинском желобе подтверждается не только от
сутствием деформаций его осадков [Initial reports . . . ,  1973], но и палеомагнит- 
ными данными о повороте п-ова Пелопонес (Арголис) в послетриасовое время 
почти на 100° по часовой стрелке относительно более северного района Пинда 
[Puches et al., 1974]. Такое вращение естественно объяснять изгибанием Эгейской 
дуги к югу при выдвигании дна Эллинского желоба. Площадь Эгейского моря поза
ди одноименной дуги представляет собой сопровождающую выдвигание область 
растяжения. Следовательно, для восстановления первоначальной конфигурации 
северного обрамления Восточно-Средиземноморской впадины линия его ограни
чения должна быть выравнена, после чего южное ограничение о. Крит составит 
прямое продолжение южного побережья Турции; исправленная таким образом 
линия северного ограничения восточного Средиземноморья хорошо совмещается 
с северным побережьем Африки.

После объясненных выше операций может быть проведена вся реконструкция 
совмещения северного и южного обрамлений Средиземного моря. При этом южное 
побережье Франции и Испании вместе с Балеарскими островами должно совме
ститься с алжирским побережьем Африки одновременно с закрытием Бискайского 
залива и соответствующим поворотом Пиренейского полуострова. Соединенные 
вместе Апеннинский полуостров, Сицилия, Сардиния и Корсика путем возвратного 
движения вдоль зоны Пантеллерийских (Сицилийско-Тунисских) сдвигов переме
щаются в область залива Сидра. Восточнее Северо-Африканское побережье совме
щается с выравненными после спрямления Эгейской дуги южными побережьями 
Крита и Турции. Одновременно происходят возвратные движения по Левантской 
зоне сдвигов и закрывается Красное море.

ОСНОВНЫЕ СТРУКТУРНЫЕ ЗОНЫ 
ЗАПАДНОЙ ЧАСТИ АЛЬПИЙСКОГО ПОЯСА 

ДО РАСКРЫТИЯ СРЕДИЗЕМНОМОРСКИХ ВПАДИН

После проведения реконструкции взаимного расположения тектонических 
структур в Альпийском складчатом поясе до раскрытия Средиземноморских 
впадин можно отметить следующие особенности его строения (рис. 4).

Поперечная зональность общей структуры Альпийского пояса становится более 
отчетливой. Области Корсики, Сардинии, Сицилии и Калабрии, характеризующиеся

1 К. Морелли [МотеШ, 1975], описавший указанные разломы, высказал мнение об обусловлен
ности их рифтогенезом, что представляется менее вероятным ввиду малых глубин Тунис
ского пролива и кулисообразного расположения развитых в нем грабенов.

2 Обоснованию этого положения будет посвящена специальная работа автора.



Рис. 4. Схема совмещения южного и северного обрамлений Средиземного моря. Северное побережье Африки соответствует изображенному на рис. 2 (показано 
утолщенной линией). По сравнению с рис. 2 несколько сокращена протяженность северного обрамления за счет условного перекрытия краевых частей Апеннино- 
Сицилийского блока и Альпийско-Карпатской складчатой системы. Это сокращение обусловлено, во-первых, реальным субширотным растяжением, которое испы
тало северное обрамление, вследствие непараллельного положения Левантского и Пантеллерийского (Сицилийско-Тунисского) сдвигов (1 и 2 на рис. 2), и, во-вто
рых, искажениями использованной на рис. 2 картографической проекции, где масштаб северного обрамления преувеличен примерно на 10% относительно южного 
обрамления. Условно также положение Аравийского выступа, фронт которого должен располагаться еще южнее.

1 -  площади, оставшиеся незакрытыми после проведения реконструкции совмещения; 2 -  Европейский палеоконтинент; 3 -  Африканский палеоконтинент; 
4 — Центральная офиолитовая зона — фундамент и осадки палеоокеана Тетис, подвергавшиеся деформациям сжатия; 5 — зона островных дуг — отторженцев Ев
ропейского палеоконтинента; 6 -  зона островных дуг -  отторженцев Африканского палеоконтинента; 7 — северная зона окраинных геосинклиналей, преимущест
венно миогеосинклиналей; 8 -  Черноморская впадина -  остаток северной зоны окраинных геосинклиналей, не подвергшийся сжатию; 9 -  Севанская офиолитовая 
геосинклиналь и ее предполагаемое продолжение в Рионской низменности (часть северной зоны окраинных геосинклиналей); 10 -  южная зона окраинных геосин
клиналей; 11 — фронт Апеннино-Карпатского выступа; 12 — важнейшие сдвиги: а — обусловившие выдвижение Апеннино-Карпатского выступа (ЮА —Южно-Атлас- 
ский, ЮР -  Южно-Рифский, С А -  Среднеатласский, Г -  Атласско-Габесский) , б — развившиеся перед фронтом Апеннино-Карпатского выступа: (АК -  Апеннино- 
Карпатский выступ Африканского континента)



распространением выходов древних метаморфических пород, оказываются частью 
Африканской платформы. Зоны распространения существенно флишевых геосин- 
клинальных осадков мела и палеогена Центральных Апеннин и Далмации составляют 
вероятное продолжение аналогичных зон Телль-Атласа и Сахарского Атласа. К 
северу от этой единой (хотя, возможно, и эшелонированной) миогеосинклинальной 
зоны расположена зона поднятий с сокращенной мощностью осадочных разрезов 
мезозоя и кайнозоя, наличием в них перерывов и выходами древнего континенталь
ного фундамента в западной части (Большая и Малая Кабилии -  Южный Прованс -  
зона Дурмитора в Динаридах). К северу от этих поднятий (Кабило-Дурмиторской 
зоны) находится наиболее протяженная и, вероятно, единая Центральная офиолито- 
вая зона, характеризующаяся распространением выходов древнего океанического, 
существенно гипербазитового фундамента и глубоководных гео синклинальных 
отложений раннего и среднего мезозоя. Прерывание офиолитовой зоны на отдель
ных участках вызвано, по-видимому, испытанными ею дислокациями -  поперечны
ми разрывами и крупными горизонтальными перемещениями в области Северных 
Апеннин, шарьяжным перекрытием в Восточных Альпах и др.

К северу от Центральной офиолитовой зоны расположена еще одна полоса подня
тий с сокращенным разрезом мезозоя, остатками палеозойского, нередко субплат
форменного чехла и выходами древнего метаморфического фундамента. Это зона 
срединных массивов -  Мармарошского, Родопского, Мендересского, Галатского; 
она шире и протяженнее поднятий Кабило-Дурмиторской зоны. За зоной северных 
срединных массивов вновь следует зона миогеосинклиналей с преимущественно 
флишевыми отложениями юры — палеогена (северные Альпы-Карпаты—Балка
ны), в западной части которой (Закавказье) распространены юрские и меловые 
эвгеосинклинальные формации.

Таким образом, Альпийская геосинклинальная область обнаруживает определен
ную симметричность первичного строения. Центральной является офиолитовая 
геосинклинальная зона с океаническим основанием; с обеих сторон к ней примы
кают поднятия с выходами континентального метаморфического фундамента, 
за ними располагаются геосинклинальные зоны преимущественно миогеосинкли- 
нального характера. Пары поднятие—миогеосинклинальная зона имеют меньшую 
протяженность по сравнению с Центральной офиолитовой геосинклинальной зоной 
и сопряжены друг с другом таким образом, что образуют как бы два аналогичных 
тектонических комплекса, сопровождающих Центральную офиолитовую зону 
на севере и юге. Южная и северная пары смещены друг относительно друга: пер
вая — к востоку, а вторая — к западу, так что непосредственно противостоят друг 
другу они лищь в Центральном Средиземноморье, на участке Альпы-Апеннины; 
при этом северный парный комплекс шире и протяженнее южного и характерные 
черты его выражены резче. На западе, судя по распространению флишевых миогео
синклиналей, он простирается до Юрских гор и Западных Альп, а к зоне составляю
щих его поднятий должны быть отнесены Центральные массивы Альп. К северу и 
югу от миогеосинклинальных зон располагались палеоконтиненты Европы и 
Африки. t

Описанные особенности Альпийской геосинклинальной области хорошо согла-; 
суются с процессом развития геосинклиналей, как он может быть представленj 
с позиций общего расширения Земли. Центральная офиолитовая зона, с этой точки 
зрения, должна приниматься за древний океан (мегагеосинклиналь), дно кото
рого в значительной части было создано путем выдвигания глубинного мантий
ного материала из-под краев прилегающих континентов. Там, где процесс шел 
наиболее интенсивно, происходил отрыв краев континентальной литосферы с 
перемещением их в сторону океана. Таким образом, возникли крупные островные 
дуги с континентальным основанием -  современные зоны срединных массивов. 
Позади них развивались зоны растяжения континентальной литосферы, приводив
шие к образованию геосинклиналей в значительной части на континентальной 
основе, т.е. миогеосинклиналей.



СООТНОШЕНИЕ СЙММЕТРИЧНЫХ И АСИММЕТРИЧНЫХ 
ЭЛЕМЕНТОВ СТРОЕНИЯ АЛЬПИЙСКОГО ПОЯСА.

АПЕННИНОКАРПАТСКИЙ ВЫСТУП

Следует подчеркнуть, что заключение о симметричном строении относится толь-. 
ко к первоначальному расположению геосинклинальных прогибов и'разделяющих 
их поднятий (островных дуг) Альпийской области, но не к складчатым структурам 
Альпийского пояса. Последние, напротив, проявляют резко выраженную асим 
метрию, которая всегда мешала тектоническим концепциям, основанным на поис
ках симметричной складчатости.

Основная особенность складчатой структуры Альпийского пояса, как представ
ляется автору, заключена в том, что на относительно симметрично построенную 
Альпийскую геосинклинальную область (систему геосинклинальных прогибов) 
наложились интенсивные и резко асимметричные тектонические деформации, 
обусловленные перемещением южного континентального обрамления этой области 
к северу. Результатом явилось смятие коры и осадков развившихся ранее гео
синклинальных прогибов с односторонне направленными надвигами, поддвигами, 
опрокидыванием складок и их шарьированием. Площадь геосинклинальных про
гибов подверглась резкому поперечному сокращению, что в наибольшей мере 
коснулось Центральной офиолитовой геосинклинали, фундамент которой, сложен
ный преимущественно основным и ультраосновным материалом, в условиях сжатия 
в значительной мере погрузился под соседние континентальные участки вследствие 
своей высокой плотности. В ряде мест от Центральной офиолитовой геосинклиналь- 
ной зоны остался, по существу, лишь узкий тектонический шов.

В общем структурном плане Альпийского пояса обращает внимание сохраняю
щийся после закрытия Средиземноморских впадин (хотя и уменьшившийся) раз
рыв между миогеосинклинальными складчатыми структурами Апеннин и Атласа, 
при котором Апеннины оказались выдвинутыми на северо-восток. Перед этим 
разрывом расположен участок наиболее значительного изменения простираний 
западной части Альпийского пояса (Восточные Альпы-Карпаты). Можно предпо
ложить, что в этой части Альпийского пояса в ходе его деформаций с юго-запада 
на северо-восток внедрялся выступ южного континентального обрамления Тетиса, 
по размеру и форме подобный более молодому Аравийскому выступу. Строение 
этого Апеннино-Карпатского выступа было, очевидно, сложнее Аравийского: 
помимо собственно Африканской платформы в его состав входили части Атлас- 
ско-Далматинской миогеосинклинали и располагавшегося севернее Кабило-Дур- 
миторского поднятия. По фронту внедрения Апеннино-Карпатского выступа могли 
произойти тектоническое перекрытие Центральной офиолитовой геосинклинальной 
зоны метаморфическим основанием Африканской платформы (Восточные Альпы), 
смятие Карпатской миогеосинклинали с соответствующей дугообразной деформа
цией ее в плане и, возможно, шарьирование континентального фундамента Южной 
(Кабило-Дурмиторской) островной дуги на фундамент Северной (Альпийско- 
Родопской) (область массива Бихор, Словацких Рудных гор и д р .). В процессе 
дальнейшего развития Альпийского пояса в месте наибольшего продвижения Апен
нино-Карпатского выступа развился участок изометрического растяжения земной 
коры, что привело к созданию Паннонской впадины (в миоцене). Передовая часть 
выступа вместе с перекрытым им фундаментом Альпийско-Родопской дуги ока
зался здесь расчлененной на серию останцов, испытавших по мере разрастания 
Паннонской впадины взаимное удаление в разных направлениях. В результате 
окончание выступа утратило определенную форму, а его останцы распространились 
на большую, чем они первоначально занимали, площадь. В ходе расширения Пан
нонской впадины, очевидно, испытала деформации и Карпатская дуга, однако 
можно думать, что основные ее черты, в частности изгиб, общее смятие и опрокиды
вание складок на северо-восток, возникли ранее под воздействием Апеннино- 
Карпатского в ыступа.

Перед фронтом Апеннинско-Карпатского выступа, развивались, очевидно, дефор
мации такого же типа, что и перед Аравийским выступом. Помимо складчатых



структур, облекающих фронт выступа (дуга Западных и Восточных Карпат) и соп
ровождающих их шарьяжей, надвигов и поддвигов, здесь были распространены 
веерообразно расходящиеся сдвиговые смещения. Это хорошо известные крупные 
левые поперечные сдвиги Центральных Альп, субмеридиональная левосдвиговая 
зона между Альпами и Карпатами и субширотные правые сдвиги Южных 
Карпат.

Движение Апеннино-Карпатского выступа началось, вероятно, перед серединой 
мела и возобновилось в эоцене и олигоцене. Результатом явилось распространение 
складчатых деформаций преимущественно двух указанных этапов, характерное 
для Восточных Альп, Динарид, Карпат и Балкан. Окончание движений Апеннино- 
Карпатского выступа относится к первой половине миоцена, когда в западной части 
Альпийского пояса начали развиваться зоны растяжения в виде Средиземноморских 
и Паннонской впадин.

Выдвигание Апеннино-Карпатского, а потом Аравийскоко выступов явилось, 
очевидно, причиной закрытия большей части окраинных геосинклиналей северной 
тыловой зоны Тетиса: на отрезке Альпы-Карпаты — против первого из них, а на 
Кавказском участке — против второ го.Черное море и Каспийские впадины следует, 
таким образом, считать остатками северной геосинклинальной зоны, сохранивши
мися между участками наибольшего ее сжатия. Такое заключение подтверждается 
многокилометровыми мощностями осадков Черного и Каспийского морей, вклю
чающих, по-видимому, отложения мезозоя, и совпаданием данных о возрасте вы
движения выступов Африканской платформы и закрытия расположенных против 
них геосинклиналей (сюда относятся, в частности, данные об одновременном 
открывании Аденского залива и Красного моря и горообразовании на Кавказе), 
получаемых независимо друг от друга.

Зоны тектонического воздействия более раннего Апеннино-Карпатского и более 
позднего Аравийского выступов Африканской платформы в области Динарид, 
Эллинид, Балкан и Родопского массива в значительной мере перекрывались. На юге. 
Динарид и в Эллинидах воздействие первого и второго выступов было прямо 
противоположным по направлению, что привело к особо сложным взаимоотноше
ниям распространенных здесь разновозрастных тектонических покровов.

ГЛАВНЕЙШИЕ СДВИГИ, СОПРОВОЖДАВШИЕ ФОРМИРОВАНИЕ 
АЛЬПИЙСКОГО СКЛАДЧАТОГО ПОЯСА

Образование выступов Африканской платформы в зоне Тетиса должно было 
сопровождаться появлением в северной части Африканского континента крупных 
сдвигов, аналогичных Левантскому, развивавшемуся одновременно с выдвижением 
Аравийского выступа. Крупный левый сдвиг северо-восточного простирания дол
жен был, в частности, существовать на северном фланге Апеннино-Карпатского 
выступа. С другой стороны, необходимость появления в мезозое-кайнозое круп
ных сдвигов в Северной Африке вытекает из реконструкции совмещения Африки, 
Европы и Северной Америки, предложенной Э. Буллардом с соавторами [Bullard 
et al., 1965] и справедливо признаваемой наиболее удачной. Из нее следует, что 
преобладающее направление смещений в Северной Африке должно быть левосдви
говым, с перемещением основной части Африканской платформы относительно 
Европы к востоку.

Естественно полагать, что сдвиги, вызванные раскрытием Атлантического океа
на, и сдвиги, сопровождавшие внедрение Апеннино-Карпатского выступа, были 
одни и те же. В пределах Северной Африки, действительно, может быть указано 
несколько протяженных прямолинейных тектонических зон, обладающих признака
ми крупных сдвигов. Непосредственным продолжением сдвигов, вызывавших пе
ремещение Апеннинско-Карпатского выступа в северной Африке, являются, воз
можно, зона Южно-Атласского разлома с северо-восточным продолжением его к 
Тунисскому заливу (линия Агадир—Тунис), а также Южно-Рифский разлом (Ра
бат—Фес-устье р. Уэд-Мулуя). Первая из этих вероятных сдвиговых зон, по-види- 
мому, древнее второй, о чем можно судить по более отчетливому выражению



последней в современном рельефе. Можно допустить, что движения по Южно-Ат- 
ласскому сдвигу соответствуют первому этапу вдвигания Апеннино-Карпатского 
выступа в начале середины мела, а по Южно-Рифскому — второму эоцен-олигоце
новому этапу.

В этот второй этап Южно-Рифский сдвиг посредством крупного Среднеатлас- 
ского ответвления мог соединиться с южным окончанием Южно-Атласского 
сдвига (по линии устье р. Уэд-Мулуя — г. Агадир). Зона Южно-Атласского 
сдвига при этом, вероятно, подверглась фронтальному сжатию и деформациям, 
что привело к утрате ею на ряде участков прямолинейности.

Однако начальное сдвиговое смещение в Северной Африке соответственно 
принимаемому в реконструкции Э. Булларда совмещению западного побережья 
Испании с юго^осточным ограничением Большой Нююфаундлендской банки долж
но было соответствовать юго-западному ограничению этой последней и иметь запад- 
северо-западное простирание. Представляется наиболее вероятным, что такое сме
щение было связано с юго-восточным ответвлением Южно-Атласского разлома 
северо-западного простирания (Бискра-Гафса -  Залив Габес). Смещенное по более 
позднему Южно-Атласскому сдвигу продолжение этого разлома следует, видимо, 
искать в Высоком Атласе, в той его части, где палеозойский фундамент западной 
половины этого хребта сменяется юрскими отложениями восточной. Отрезки 
наиболее древнего Атласско-Габесского сдвига окажутся в этом случае смещен
ными по зонам позднейших сдвигов примерно на 1000 км (см. рис. 4 ), что, с одной 
стороны, согласуется с вероятной амплитудой вдвигания Апеннино-Карпатского 
выступа и существующими оценками поперечного сокращения Средиземноморской 
геосинклинальной области, а с другой — позволяет получить весьма совершенное 
совмещение побережий Северной Америки и Северной Палеоафрики в рамках ре
конструкции Э. Булларда. Смещения по наиболее древнему Атласско-Габесскому 
сдвигу, которые судя по времени возникновения северо-западной части Атланти
ческого океана, являлись позднеюрскими, должны были вызывать перемещение 
Африкано-Аравийской платформы к восток-юго-востоку (ориентировочно на 
400-500 к м ) .

Вследствие этого перемещения могли возникнуть деформации позднеюр
ского возраста, известные в области Загроса, срединных массивов Ирана и, час
тично, в Эллинидах.

Обращает внимание примыкание двух резко изогнутых складчатых дуг Аль
пийского пояса малого радиуса -  Западных Альп и Эр-Рифской дуги -  к зоне ве
роятных левосдвиговых смещений северного фланга Апеннино-Карпатского высту
па. Можно предположить, что эти дуги возникли вследствие горизонтального за
ворачивания наиболее пластичной Центральной офиолитовой зоны и ее ближайшего 
обрамления в местах их пересечения зонами Южно-Рифского-Среднеатласского 
(Эр-Рифская дуга) и Южно-Атласского (Западные Альпы) сдвигов. Направление 
заворачивания соответствует направлению движений в этих крупнейших сдвиговых 
зонах.

Таким образом, основные деформации сжатия, вызвавшие закрытие геосинкли
нальной области Тетиса и создание Альпийского складчатого пояса, могут быть 
достаточно конкретно увязаны с раскрытием мезозойско-кайнозойских океанов и 
сопровождающими это раскрытие крупными сдвигами, захватывающими конти
ненты.

Интересно, что, если высказанные предположения правильны, образованию 
молодых раздвиговых впадин Средиземноморья везде предшествовали крупные 
сдвиги соответствующего простирания. Так, в области Алжиро-Прованского бас
сейна до его окрывания развились восток-северо-восточный Южно-Атласский и 
Южно-Рифский сдвиги, в области Восточного Средиземноморья — субширотный 
Атласско-Габесский сдвиг, а раздвиганию Красного моря, вероятно, предшествова
ло появление сдвига соответствующего простирания, связанного с раскрытием 
Аднского залива.
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Механизм образования глубоководных бассейнов Средиземноморского пояса. А р т ю ш- 
к о в Е.В., Ш л е з и н г е р  А.Е., Я н ш и н  А.Л. -  В кн.: Тектоника Средиземноморского 
пояса. М.: Наука, 1980, с. 5 -9 .

Глубоководные бассейны не являются реликтовыми океаническими структурами и 
не связаны с процессами растяжения. Они обусловлены поднятием легкого нагретого 
материала. Его крупные массы подходили к подошве толстой холодной литосферы 
осадочных бассейнов континентальных платформ. Породы базальтового слоя земной 
коры испытывали фазовые переходы с образованием гранатовых гранулитов и эклоги- 
тов. Возникшие породы, более плотные, чем аномальная мантия, отрывались от коры и 
тонули в ней. В результате мощность коры уменьшалась и она испытывала резкое интен
сивное погружение.

Ил. 2. Библиогр.: 25 наэв.

УДК 551.24
Строение и происхождение впадины Черного моря. Б е л я е в с к и Й  Н.А., М и х а й 
л о в  Е.А. -  В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 10-21.

Рассмотрены вопросы развития и происхождения Черноморской впадины с учетом 
новейших картографических и геофизических материалов. Обосновано представление 
о рифтовой природе впадины.

Ил. 4. Библиогр.: 23 нйзв.

УДК 551.24(262) (262.8) (262.5)
Сравнительно-тектонический анализ осадочных чехлов глубоководных бассейнов Среди
земноморского пояса. Л е б е д е в  Л.И., М а л о в и ц к и й  Я.П., М у р а т о в  М.В., 
Ш л е з и н г е р  А.Е., Я н ш и н  АЛ. -  В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. 
М.: Наука, 1980, с. 22-39.

В строении осадочного чехла глубоководных бассейнов намечаются два структурных 
комплекса: нижний -  платформенные образования мезозоя и доплиоценового кайнозоя, 
а, возможно, местами и палеозоя, верхний -  преимущественно глубоководные плиоцен- 
четвертичные осадки. Глубоководные бассейны образовались за счет резких кратковре
менных опусканий. Они возникли на жестких литосферных плитах и имели непосред
ственную связь и преемственность с относительно мелководными частями Тетиса. Глубо
ководные бассейны -  самостоятельный класс тектонических структур, антиподы об
ластей внегеосинклинального орогенеза.

Ил. 8. Библиогр.: 34 назв.

УДК 551.24 (479)
Деструкция земной коры в зоне сочленения Африкано-Аравийского континента и Сре
диземноморского складчатого пояса. С у л и д и-К о н д р а т ь е в  Е.Д., К о з л о в  В.В. -  
В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 40-49.

Проведен анализ формирования земной коры в зоне сочленения Африкано-Аравийско
го континента и Средиземноморского складчатого пояса, который рассматривается с 
позиций деструкционных процессов. Большое внимание уделено роли Гибралуаро-Оман- 
ского краевого шва в этих процессах, установлены эволюционный ряд и стадии формиро
вания субоксанических впадин Средиземноморья и дана их геодинамическая модель. 
Сделан вывод о сходстве формирования современных внутренних морей Средиземно
морья с развитием других межконтинентальных геосинклинально-складчатых поясов 
геологического прошлого.

Ил. 3. Библиогр.: 60 назв.

УДК 551.24:553.98
Нефтегазоносность Средиземноморского тектонического пояса. С о к о л о в Б . А .  -  В кн.: 
Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 50-54.

Все бассейны Средиземноморского пояса, количество которых достигает 43, подраз
делены на два типа: окраинно-платформенный (подтипы -  перикратонный, складчато
платформенный) и гео синклинально-складчатый (подтипы -  геоейнклинальный, межгор
ный, наложенно-рифтовый). Подтипы отвечают стадиям развития периферийных и внут
ренних частей геосинклинально-орогенных поясов. Нефтегазоносность бассейнов приуро
чена к отложениям неогена, а также палеогена, мезозоя и.даже палеозоя.

Табл. 1. Ил. 3. Библиогр.: 9 назв.



УДК 551.24
Главные домезоэойские структурные зоны и история развития Средиземноморского 
пояса. Б е л о в  А.А. -  В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 
с. 55-66.

В современной структуре Альпийской складчатой области, несмотря на крупные 
горизонтальные перемещения отдельных блоков земной коры, удается выделить глав
ные доальпийские структурные единицы: на юге -  краевая часть Гондванского конти
нента, на севере -  структуры Палеотетиса. Среди последних обособляются зоны с офио- 
литовыми и островодужными вулканическими ассоциациями, области развития палео
зойских отложений краевых морей и континентального склона, фрагменты микроконти
нентов и краевых частей евразийских континентов, позднепалеозойские орогенные струк
туры. Намечена зона позднепалеозойского Тетиса, замкнувшаяся в позднем триасе с об
разованием ранних киммерид. Рассмотрены доалъпийская история развития Средиземно- 
морского пояса и роль Поперечных структур.

Ил. 6. Библиогр.: 31 назв.

УДК 551.24
Палеогеновый вулканизм Ближнего и Среднего Востока и его тектоническая позиция. 
К о р о н о в с к и й  Н.В. -  В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 
1980, с. 67-78.

В пределах Средиземноморского пояса от Эрзинджана на западе до Кветского офио- 
литового шва на востоке широко развиты палеогеновые, в основном эоценовые, вулка
ногенные образования, составляющие по объему 200 000 км 3. Этот колоссальный вулка
низм связан с общими процессами тектонических растяжений.

Ил. 3. Библиогр.: 27 назв.

УДК. 551.243.4 (479.2)
Олистостромы Альпийского складчатого пояса. Л е о н о в  М.Г., С о к о л о в  СЛ., 
Ще р б а И. Г .  -  В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 79-87.

Олистостромы, представляющие собой осадочные хаотические комплексы, сложен
ные ’Мощными свалами грубого несортированного и хаотически нагроможденного мате
риала, широко развиты в пределах Альпийской складчатой области. Среди многообразия 
олистостромов выделяются офиолитовые, офиолитокластовые, флишевые и молассовые 
олистостромы. Намечается определенный эволюционный ряд: на ранних этапах форми
руются олистостромы, связанные с породами офиолитовой ассоциации, на более позд
них -  с флишевой формацией и на заключительных -  олистостромы, синхронные молас- 
сам. Пространственно ранние олистостромы приурочены к наиболее внутренним частям 
Альпийской области, а флишевые олистостромы наиболее представительны во внешних 
геосинклинальных зонах. По времени появление олистостромов отвечает эпохам интен
сивных тектонических движений. Наиболее четко фиксируются позднеюрская, алъб-се- 
номанская, позднесенонская, позднеэоценовая и миоцен-четвертичная эпохи олистостро- 
мообразования.

Ил. 1. Библиогр.: 17 назв.

УДК 553.078
Металлогеннческое районирование Центрального Средиземноморья. Т в а л ч р е л и д -  
з е Г.А. -  В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с.88-98.

В Центральном Средиземноморье выделены три складчатые области: Северная (Аль
пы, Карпаты, Старая Планина, Большой Кавказ), прошедшая геосинклиналъное развитие 
в домезозойское время с преимущественно доальпийски ми месторождениями различных 
рудных формаций; Южная (Апеннины, Альпы, Динариды, Тавриды) мезозойская эвгео
синклиналь с месторождениями, связанными с офиолитовым магматизмом; Центральная 
область срединных массивов, рудоносность которой обусловлена мезозойской регенера
цией эвгеосинклинального режима и кайнозойской тектоно-магматической активизацией. 
Предполагается, что особенности тектонического строения Северной области унаследова
ны от Восточно-Квропейской платформы, а Южной -о т  Африкано-Аравийской. Со столк
новением этих платформ связываются магматизм и металлогения Центральной области. 

Табл. 1. Ил. 1. Библиогр.: 17 назв.

УДК 550.31.:551.24

Тектоническое развитие Средиземноморья в свете геофизических данных. К р о п о т 
к и н  П.Н. -  В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 99-104.

Сложные геодинамические процессы, протекавшие в Альпийско-Средиземноморской 
области, которые сопровождались сокращением коры в одних участках и разрастанием 
ее поверхности в других, сдвигами и деформацией крупных и мелких плит, могут быть 
расшифрованы при использовании геофизических данных.

Ил. 2. Библиогр.: 24 назв.



Альпийская структура юга Средней Азии и смежных областей. Р а с ц в е т а е в  Л.М. -  
В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 105-122.

Альпийская структура юга Средней Азии и смежных областей развивалась в условиях 
общего меридионального укорочения литосферы, что выразилось в последовательном 
сближении некогда удаленных друг от друга литосферных блоков и плит различного 
типа строения и разной геоструктурной принадлежности, в формировании глубинных 
зон скольжения (офиолитовые покровы) и скалывания (зоны Беньофа) вдоль границ 
литосферных блоков разного типа, а также в образовании на орогенном этапе развития 
единого спастического парагенезиса континентальных структур разной морфологии и 
ориентировки.

Ил. 2. Библиогр.:57 назв.

УДК 551.24
Особенности структуры Средиземноморского пояса по данным дешифрирования косми
ческих снимков. А ф а н а с ь е в а Н. С., Б у ш  В.А., К а ц  Я.Г., К и р ю х и н  Л.Г., М а- 
х и н  Г.В., Р я б  у х и н  А.Г., С б о р щ и к о в  И.М., Т р о ф и м о в  Д.М., Фа р а д -  
ж е в В.А. -  В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 123-132.

Анализ мелкомасштабных космических снимков Средиземноморского пояса позво
лил выявить систему диагональных разломов глобального значения, по которым вся 
территория разбита на тектонические мегаблоки -  сегменты северо-западного прости
рания. Реальность существования выделенных сегментов подтверждается тектоническими 
особенностями их строения и глубинной структурой. Эти сегменты отчетливо выражены 
в западной части изученной территории. К востоку от Урало-Оманского линеамента 
они прослеяашаются только в северном обрамлении складчатого пояса, сменяясь дугооб
разными структурами Памиро-Пенджабского синтаксиса. В работе выделены и описаны 
следующие сегменты: Иллирийский, Дакийскнй, Киликийский, Мидийскйй, Сарматский 
и Ку шанс кий.

Ил. 1. Библиогр.: 21 назв.

УДК 551.24(477.8)
Тектоническое развитие Украинских Карпат. Д о л е н к о  Г.Н., Д а н и л о в и ч Л.Г., 
Б о й ч е в с к а я  Л.Т., М е д в е д е в  А.П., Ц а р н е н к о  П.Н. -  В кн.: Тектоника Сре
диземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 133-145.

В статье рассмотрена история тектонического развития складчатого обрамления Во- 
лыно-Подольской окраины Восточно-Европейской платформы начиная с рифея; для 
альпийского этапа, т.е. собственно для Карпат, предпринята попытка применить к палео- 
тектоническим построениям концепцию тектоники литосферных плит. Основное внима
ние уделено описанию различных признаков, которые могут быть использованы для 
доказательства принципиальной возможности существования таких неотъемлемых атри
бутов этой концепции, как океаническая кора, зона субдукции, меланж, островодужный 
вулканизм и т.д.

Ил. 8. Библиогр.: 21 назв.

УДК 551.24
Особенности геодинамики Карпато-Динарского региона. Б е э р  М.А. -  В кн.: Текто

ника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 146-155.
В данной статье рассмотрены специфические особенности тектонического развития 

современной структуры земной коры и сейсмичности Карпато-Динарского сегмента 
Средиземноморского пояса с позиций новой глобальной тектоники, разновременность 
формирования Альпийско-Карпатских и Динарских эвгеосинклинальных зон, миграция 
складчатости от внутренних зон к периферии, наличие Карпатской дуги с ее сложным 
покровным строением; значительное утолщение земной коры под покровно-складчаты
ми сооружениями и передовыми прогибами; приуроченность коровых и мантийных 
очагов землетрясений к долгоживущим разрывным нарушениям -  глубинным поддви- 
гам, надвигам и сдвигам.

Ил. 9. Библиогр.: 30 назв.

УДК 551.24+551.72(4)
Становление континентальной земной коры и некоторые особенности тектоники Причер
номорья в раннем докембрии. С т у п к а  О.С. -  В кн.: Тектоника Средиземноморского 
пояса. М.: Наука, 1980, с. 156-161.

История геологического развития территории юга европейской части СССР рассмотре
на в свете новой концепции о становлении и эволюции континентальной земной коры. 
Установлено, что кислая дорифейская континентальная кора сформировалась путем 
преобразования первичной океанической коры базит-гипербазитового состава, а сам
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процесс порообразования был необратим и протекал стадийно (океаническая стадии 
сменилась переходной, а переходная, -  континентальной). Отмечено, что современный 
контур Восточно-Европейской платформы возник в результате раздробления более 
обширного дорифейского континентального массива, распространявшегося примерно 
до границ современных складчатых сооружений Балкан, Крыма и Кавказа.

Ил. 1. Библиогр.: 33 назв.

УДК 551.243 (470.62/.6S)
Доверхнепалеозойская структура Северного Кавказа. Б а р а н о в  Г.И., Г р е к о в  И.И.
В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 162-171.

Доверхнепалеозойские отложения объединены в семь стратйграфических серий, каж
дая из которых сформировалась в определенной геодинамической обстановке. Доказано 
совмещение первично удаленных серий в процессе тектонического скучивания. Выделены 
автохтонные и аллохтонные структурные комплексы. Среди последних различаются: 
а) сиалический аллохтон; б) краевой офиолитовый аллохтон с тремя системами текто
нических покровов; в) сиалический параавтохтон. Доверхнепалеозойская структура 
представляет собой опрокинутую на север синформу, образовавшуюся в процессе обдук- 
ции и последующего столкновения обрамляющих континентальных плит.

Ил. 5. Библиогр.: 14 назв.

УДК 552.3:551:762(479.2)
Кавказская окраина Тетиса в начале альпийского этапа. Л о м и з е М.Г., С у х а н о  вМ.К; 
Ц в е т к о в  АЛ. -  В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, 
с. 172-179.

В начале альпийского этапа (ранняя юра-аален) северная граница Тетиса проводится 
вдоль намеченной авторами Авадхарско-ЛарсПкой структурной линии Большого Кавказа. 
К югу от нее развивался Бзыбско-Казбекский гсосинклинальный трог, раскрытие кото
рого определялось, по-видимому, лишь утонением сиалической коры и сопровождалось 
излиянием толеитовых базальтов. Севернее, в условиях активной континентальной 
экраины, формировался Северо-Кавказский пояс известково-щелочного вулканизма, 
который мог быть связан на глубине с зоной Беньофа. Однако полнота актуалистических 
шалогий с окраинно-материковыми поясами тихоокеанского обрамления ограничена 
наличием ряда различий.

Табл. 2. Ил. 4. Библиогр.: 24 назв.

УДК 551.24.01 (234.9)
Строение и история развития Кавказского сектора Средиземноморского пояса и совре-. 
иенные тектонические концепции. Р е з а н о в  И.А., Ш е в ч е н к о  В.И. -  В кн.: Текто
ника Средиземноморского посяса. М.: Наука, 1980, с. 180-189.

Изучение внутренней структуры Кавказа приводит к выводу о ведущей роли дисло
каций, связанных с горизонтальным сжатием. Однако унаследованное в течение герцин- 
ского и геосинклинальной стадии альпийского этапа развитие свидетельствует об от
сутствии взаимных горизонтальных перемещений основных структурно-тектонических 
элементов этого региона. Существующие в настоящее время концепции объясняют эти 
характеристики рассматриваемого складчатого сооружения противоречиво.

Ил. 4. Библиогр.: 13 назв.

УДК 551.24(235.211) (0.45)
Проблемы тектоники Памира. Ч е р н е р Э.С., Б у д а н о в  В.И., С о к о л о в  В.А. -  
В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 190-196.

В качестве основных структурных элементов Памира рассмотрены эвгеосинклинали 
и миогеосинклинали. Первые образованы ассоциациями пород, разрезы которых начи
наются с мощных серий базальтов. Предполагается, что они залегают на меланократовом 
основании, фрагментом которого могут быть протруэивные тела серпентинизированных 
перидотитов. В строении вторых участвуют карбонатные, терригенно-карбонатные и тер- 
ригенные ассоциации пород, залегающие на сиалическом основании. В миогеосинклиналь- 
ных комплексах размещены все калиевые автохтонные и аллохтонные граниты Памира. 
Обосновывается принадлежность Памира к Средиземноморскому поясу.

Библиогр.: 18 назв.

УДК 551.24
Байкальские зеленосланцевые пояса юга Средней Азии и их тектоническая природа. 
К а р а п е т о в  С.С. -  В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, 
с. 197-209.

На юге Средней Азии выделяется шесть зеленосланцевых поясов с байкальским склад
чатым основанием и последокембрийским осадочным чехлом. Строение фундамента во



всех поясах однотипно и характеризуется двумя комплексами пород. Один из них амаг- 
матичный, включает кремнисто^герригенную и граувакковую формации, регионально 
метаморфизованные на уровне фации зеленых сланцев; другой -  вулканогенный: внизу 
мстабазиты, вверху метавулканиты и пи рок ласты среднего и кислого состава. В по
дошве аллохтонной пластины этого комплекса развит глаукофан-зсленосланцевый тип 
метаморфизма. Оба комплекса формировались в разных зонах байкальской эвгсосинкли- 
нали и сейчас совмещены в разрезе каждого из поясов тектонически по крупным 
надвигам.

Ил. 1. Библиогр.: 42 назв.

УДК 551.244(335, 214)
Памир как область крупного скучивания орогенических поясов Земли. М е с х и А.М. -  
В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980 с. 210-218.

Обширные данные по магматизму и металлогении позволяют отнести Памир к области 
сопряжения крупнейших планетарных поясов Земли. Северный Памир по сходству 
развития в доюрское время с Южным Гиссаром, интенсивным процессам позднепалео
зойского-раннемезозойского магматизма и редкометальной минерализации следует 
объединять с Урало-Монгольским поясом, точнее, с его широтной позднегерцинской 
ветвью. На территории Южного и Центрального Памира, отмеченной мощным позднеме
зозойским и третичным магматизмом, сопровождаемым минерализацией олова, молиб
дена, вольфрама, приходят в соприкосновение Тихоокеанский и Средиземноморский 
пояса. Узловое положение Памира в структурах Евразии согласуется с представлением 
о принадлежности его к Индо-Памирской зоне, эндогенная активность которой выражена 
в беспримерном по своим масштабам неогеновом магматизме Памира, Гималаев.

Табл. 1. Библиогр.: 31 назв.

УДК 551.24
Средиземноморский пояс -  Гималаи-Памир (факты и мысли). Р е з в о й  Д.П. -  В кн.: 
Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 1980, с. 219-222.

Подчеркивается исходное блоковое строение центральной части Азиатского континен
та, которое почти полностью ликвидирует возможность протягивать линейный Среди
земноморский пояс к востоку от Ирана и Афганистана. Из состава пояса должен быть 
исключен и Памир.

Библиогр. :31 назв.

УДК 551.24
Происхождение Альпийского складчатого пояса с точки зрения гипотезы расширения 
Земли. Ч у д и н о в ЮЗ. -  В кн.: Тектоника Средиземноморского пояса. М.: Наука, 
1980, с. 223-237.

Гипотеза расширения Земли является, по-видимому, единственной тектонической 
гипотезой, из которой сближение Гондванских и Лавразийских материков вытекает 
естественным образом, не требуя дополнительных труднодоказуемых предположений. 
Произведена реконструкция совмещения северного и южного обрамлений Средиземного 
моря, рассмотрены основные черты тектонического строения запамной части Альпийского 
складчатого пояса до раскрытия Средиземноморских впадин.

Ил. 4. Библиогр.: 24 назв.
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К  статье М.Л. Коппа

Р и с. 2. Строение Лвнгебиз-Сальянской правосдвиговой зоны. Составили М.Л. Копп 
и Н.Н. Курдин

А —  геологическая карта:. 1 —  голоцен, 2  —  голоцен— верхний плейстоцен нерасчле- 
ненные, 3 —  средний плейстоцен, 4  —  нижний плейстоцен, 5 — 7 —  верхний плиоцен: 
5 —  средний— верхний апше|Х>н, 6  —  нижний апшерон, 7 —  акчагыл, 8 —11 — нижний 
плиоцен, продуктивная толща: 8  —  нерасчленеиная, 9  —  каламадынская свита, 10 —  
ленгебизская свита, 11 —  к  «рано у рс кая свита? 12 —  понт, 13 —  мэотис— средний мио
цен, диатомовая свита, / 4 - / 5 —  нижний миоцен— олигоцен, майкопская свита: 74 —  
верхняя часть, 15 —  нижняя часть, 16 —  верхний эоцен, верхняя подсвита коунской 
свиты, 17 —  верхний мел, 18 —  разрывы (а —  прослеженные, б  —  предполагаемые,

е —  перекрытые четвертичными отложениями), 19 —  грязевые вулканы, 20  —  оползни.
Б — схематическая структурная карта: 1 — стратоиэогипсы (а —  основные, проведен

ные через 250 м, б  —  дополнительные, проведенные через 50 м ), 2 —  разрывы (а —  
взбросы и надвиги, б  —  сдвиги), 3  —  звенья синклинали, смещенной правыми сдви
гами (1 —  Керкенчское, 2 —  Поладлинское, 3 —  Кущинское, 4 —  Гирдинское), 4  —  
участки распространения четвертичного покрова (штрихи —  в сторону поля четвертич
ных отложений). В —  литофациальная схема плиоцена: 1 —  северная фациальная зона, 
2 —  центральная фациальная зона, 3  —  южная фациальная зона, 4  —  нормальные гра
ницы фациальных зон, 5 —  разрывы, 6  —  известняки, 7 —  глины, 8  —  пески и песчани
ки, 9  —  конгломераты



К статье Н.И. Пав лен ков ой

Ри с. 2. Сейсмический резрез по профилю II —  Волгоград-Нахичевань в интерпрета
ции Е.П. Барановой, Г.В. Краснопевцевой, Н.И. Павленковой, М.М. Раджабова [1980] 

1 — преломляющие границы с соответствующей граничной скоростью, км/с; 2 — 
отражающие площадки: а —  сильные, 6 —  слабые; 3  — изолинии скорости, км/с; 4 — 
геологические границы; 5 — точки диффракции; 6  —  нарушения

К  статье В.И. Шевченко, И Л . Резанова

Р и с. 4, Карта теплового потока
1—2  —  изолинии теплового потока, мккал/см3 • с: 1 —  установленные, 2 —  приб

лизительные, 3  — предполагаемые; 4 — отдельные пункты определения величины 
теплового потока





Кст. ЕЛ- Сулиди -  Кондратьева и др.
званной коры и фанероэойского осадочного чехлаРис. 1. Карта мощностей koi 

Северной Африки и Аравии
1 -  глубоководные впадины с корой океанического н субокеанического типов- 2

поэднемелового-палеогеиовоДТ'возраста- ^18 Ч”  ^Д *ибвз“льтовоЯ фоРмадии

туиисског'о п р о л и м -Х о н \м „ с “ ^ ) ' ^  -  РИФТ
ский, 17 -  Южно-Пальмиосккй i?  4 ‘ * ,„  £  ирииск™> 16 -  с еверо-Пальмир- 
морскиг, 20 -  Н е ф ^ к Г ’^

К ст. А.А. Белова

К  ст. ЕЛ- Сулиди -Кондратьева, В.В. Козлова

Рис. 2. Карта основных структур зоны сочленения Аравийско-Гималайского 
складчатого пояса с Африкано-Аравийским континентом

1 -  выходы гранитного слоя на поверхность в пределах континентов; 2 -  
области платформенных плит на докембрнйском фундаменте в пределах конти
нентов; 3 -  орогенные активные окраины континентов (а), соответствующие 
им тектонические зоны погруженных частей континентов с корой субокеаничес
кого и субконтинентального типов (б) ; 4 -  зоны покровов и крупных надви
гов; 5 - 9  -  субокеанические и субконтинентальные глубоководные впадины, 
находящиеся на разных стадиях преобразования земной коры: 5 -  стадия уто
нения континентальной коры, 6 -  стадия дифференцированной деструкции 
континентальной коры, 7 -  стадия общей деструкции континентальной коры, 
8 — стадия завершения деструкции континентальной коры, 9 -  стадия стабили
зации субокеанической коры; 10 -  щелевые рифты; 11 -  альпийские эвгеосин- 
клиналис корой континентального типа; 12 -  контуры глубоководных впадин; 
13 -  глубинные разломы; 14 -  Гибралтаро-Оманский офиолитовый шов. Глу
бо к о в о д ь е  впадины: I -  Альборанская, II -  Северо-Балеарская, III -  Тунисско- 
Сицилийская, IV -  Левантийская, V -  Эгейская, VI -  Тирренская, VII -  Иони
ческая, VIII -  Алжиро-Прованская, IX -  Канарская, X -  Оманская, XI -  рифт 
Красного моря

клин^ ьнвяЛ й™’ “  относительно опущенная (подвижная шельфовая или миогеоснн- 
“ " * И ) область, б -  Закавказское краевое поднятие; 7-12  -  структуры Палеотети- 
дужНым^Ра\ГсТциация7мИ по^оп *8*™**" сРеднепалеоэойск"Ми офиолитовыми и острово- 
Г о ж " 1 7 ™ Г = Г , х ПГ " : /  " С™ распРостРанения нижне-среднепалеоэойских ложении типа краевых морей и континентального склона, 9 -  микроконтиненты и 
краевые части евраэиатских континентов, сложенные в основном докембриеТи вь™ у
паГеоэойскиГо” ложенийЛ°;К/ Х " геоа"тиклинальны>‘ поднятиях, 10 -  то же, под чехлом ■■oiicujohckhx отложений, I I  -  to  же, под чехлом позднего докембоия -  венп> 17 
структуры Палеотетиса нерасчлененные; 13 -  зоны позднепалеозойского Тета^ГоаннГ 
киммерийской складчатости); 14 -  внешние позднетет^ские прогибы” / / - з о н ы Т в е  
роятным залеганием мезозойских складчатых комплексов на симатическом основании- 
16 верхнепермские глубоководные отложения, залегающие в Омане на меланокпато’- 
вом основании в составе альпийской офиолЪтовой ассоциации; 17 -  области отсутствия 
геофизического гранитно-метаморфического слоя во внутренних м о р я х l T  

к',р<Л1uee C™ B Се®еРнои Африке, 20 -  граница Альпийской складчатой области* 21 -  севе».
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Рис. I. Схема тектонического районирования юга Средней Азии и сопредельных территорий ■
1-4  -  структуры, развившиеся на домезоэойском гранитно-метаморфическом цоколе: 1 -  Туранская эпигерцинская плита, 2 -4  -  

внешние зоны альпийской орогеннческой области (2 -  складчатые сооружении с миогеосинклииапьным чехлом мезозоя и раннего 
кайнозоя 3 -  складчатые сооружения с миогеосинклинальным чехлом раннего и среднего мезозоя, парагеосинклинальным чехлом 
позднего мезозоя и раннего кайнозоя, 4 -  складчатые сооружения с субплатформенным чехлом мезозоя и раннего кайнозоя) ; 5 -7  -  
структуры развившиеся на мезозойско-кайнозойском гранитно-метаморфическом цоколе (внутренние складчатые зоны Альпийской 
орогеннческой области) : 5 -  зоны, в которых формирование континентальной коры происходило и меловое и кайнозойское время, 
6 -  то же с блоками более древней (киммерийской и байкальской) континентальной коры, 7 - зоны широкого развития пород 
офяолитовой ассоциации мезозойского (в) и палеозойского (б) возраста; 8 -  границы геоструктурных областей с разным возрастом 
континентальной коры; 9 -  границы тектонических областей с разным характером геологической истории в мезозое и раннем кайно
зое- 10 -  границы частных тектонических структурно-фациальных зон; 11 -  контуры поднятий; 12 -  контуры прогибов; 13 -  ос 
ноа’ные разрывы- 14 -  шовные зоны. Основные дизъюнктивные системы и шовные зоны: Ак -  Акбайтальская, AM -  Альбурз-Мор 
музьская Ал -  Амударьинская, Бд -  Багаджинская, БК -  Бадхыэ-Карабильскея. Ба -  Байрамалийская, БХ -  Бамиан-Хаджигек 
ская Б -  Бандибабанская, ББ -  Банди Баянская, Бх -  Бухарская, В -  Висхарвская, ВУ -  Востояно-Унгуэская, ВЭ -  Восточно-Эль- 
буосская Г -  Герирудская, Ги -  Гильмендская, ГГ -  Главная Гиндукушская, ГО -  Гограньдаг-Окаремская, Д -  Дарвазская, Дв -  
Даеваэин’ская, Др -  Дарджинская, Дж -  Джагатайская, Дб -  Джебельская, ДК -  Донгуэсырт-Келифская, Дн -  Дорунейская, Дш -  
Душвкская ЗК -  Западно-Копетдагская. 3 -  Зарафшанская, И -  Ишкамышская, КШ -  Карашорская, КА -  Киэыл-Атрекская, Кр -  
Кпасноводская. Кт -  Куртекинская, К -  Кушкинская, ЛГ -  Лянгар-Гуэарская, М -  Мешхедская, МВ -  Мирэавалангская, Мд -  Муз- 
иерейская, Мз -  Муэкольсквя, Мг -  Мургабская, Пб -  Прибалханская, Рр -  1-езванрудская, РЧ -  Репетек-Чешминская, Р -  Рустам- 
кааинская РСП — Рушанско-Северо-Пшартская, СБ — Северо-Балханская, СМ -  ( еверо-Мургабская, СП — Северо-Памирская, СПК 
Сеаеро Предкопетдагская, Сп -  Спингарская, Т -  Танымасская. Гд -  Тедженская. Ту -  Туаркырская, ТБ -  Туэбель-Бартангская. 
У - Уйбалакская Ф -  Фаррахрудская, ЦК -  Центрально-Копетдагская, ЦП -  Центрально-Памирская, Ч -  Чаманская, ШК -  Шерабад-

Келифская, Ш -  Штамская, ЮГ -  Южно-Гиссарская, ЮП -  Ржно-Иамнрская, ЮУ -  Южно-Унгуэская, Як -  Яковлаигская, ЯА -  Яши- 
куль-Аличурская. Тектонические зоны: 1-15 -  Туранская котектоническая плита: 1 -  Красноводский прогиб, 2 -  Карабогаэ-Туар- 
кыр-Кыэыларватское поднятие, Э -  Центрально-Карак умс|ий свод. 4 -  Хивинский прогиб, S -  Бахардокская моноклиналь, 6 -  
Предкопетдагский прогиб, 7 -  Учаджинское поднятие, 8 -  Ьхметская моноклиналь, 9 -  Сандыкачинский прогиб, 10 -  Бадхыэ-Кара- 
бильская зона, 11 -  Чарджоуская ступень, 12 -  Бухарскаяступень, 13 -  Зирабулак-Зиэтдинская приподнятая зона, 14 -  Зараф- 
шанский прогиб, 15 -  Нуратауская приподнятая зона; 1.-27 -  Южно-Туркменская складчатая область: 16 -  Южно-Каспийская 
впадина, 17 -  Поднятие НИМГЭ, 18 -  Предэльбурсский пр.гиб, 19 -  Маэандаранская впадина, 20 -  Горганская впадина, 21 -  Ока- 
рем-Чекишлярская ступень, 22 -  Аладаг-Мессерианская стрень, 23 -  Западно-Копетдагская депрессия, 24 -  Каэанджикский прогиб, 
25 -  Балхан-Данатинское поднятие, 26 -  Главный Копетлгский антиклиноркй, 27 -  зона краевых складок Копетдага; 28-31  -  
Эльбурс-Нишалурская складчатая область: 28 -  Атрек-Кеоефрудская зона, 29 -  антиклиноркй Восточного Эльбурса, 30 -  Аладаг- 
Биналудский антиклиноркй, 31 -  Тербете-Герирудская вппкна; 33 -37  -  Шахруд-Хорасанская складчатая область: 33 -  Джагатай
ская о фиолетовая зона, 34 -  Северо-Дорунейская офиол новая зона, 35 -  Сабэеврская зона, 36 -  Деште-Кевирская впадина, 37 -  
Восточно-Иранская зона; 38-41  -  Среднеиранская складЧтая область: 38 -  Йеэдсккй прогиб, 39 -  Тебесская зона, 40 -  Кашмер- 
ский прогиб, 41 -  Северо-Лутская зона; 4 2 -4 6  -  складчаые сооружения Южного Тянь-Шаня: 42 -  Туркестано-Алайская зона 43 -  
Туркестано-3арафшанская зона, 44 -  Северо-Гиссарская з«а, 45 -  Южно-Гиссарская зона, 46 -  антиклииорий Юго-Западного Гисса- 
ра; 4 7 -5 3  -  Афгано-Таджикская депрессия: 47 -  Сурханлрьинская впадина, 48 -  Кафирниганский антиклииорий, 49 -  Яванский 
синклинорий, 50 -  Вахшский антиклииорий, 51 -  Яхсуйскй синклинорий, 52 -  Корчинская депрессия, S3 -  Душанбинский прогиб- 
54 -59  -  складчатая область Северного Памира, Срединног. и Северного Афганистана: 54 -  Северо-Афганская ступень, 55 -  Мейме- 
но-Кушкинская ступень, 56 -  Банди-Туркестанская зона, Я -  зона Сафед-Кох, 32 -  зона Хаджигек, 58 -  Гиидукушский антиклино 
рий, 59 -  Бадахшан-Северо-Памирская зона; 6 0 -69  -  склцчатая область Центрального Памира, Центрального и Восточного Афгани
стана: 60 -  Центрально-Памирская зона, 61 -  Рушанско-П|артская зона, 62 -  Ишибулакская зона, 63 -  зона Юго-Восточного Пами
ра, 64 -  Памиро-Нуристанская зона, 6S -  Джалалабадскаяюна, 66 -  Фаррахрудская зона, 67 -  Гильмендская зона, 68 -  зона Ad гаи- 
даб, 69 -  Кабульский блок '


