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ВВЕДЕНИЕ

Проблема пространственно-временных и причинно-следственных (генетических) свя
зей тектонических и других геологических явлений, создавших современную структу
ру земной коры и литосферы в целом и происходящих в наши дни, является одной из 
самых важнейших в геологии, возникших практически на заре ее развития. Вряд ли 
необходимо доказывать теоретическую и практическую значимость ее решения, кото
рое позволит объяснить как общие, так и частные закономерности формирования 
структуры земной коры и соответственно размещения в ней полезных ископаемых, 
а также сейсмических и других неблагоприятных явлений. Однако лишь в наши дни 
эта проблема стала особенно острой и насущной. Геолого-географические исследова
ния, выйдя за пределы континентов, приобрели глобальный характер, и решение мно
гих частных региональных и даже узко местных задач опирается теперь на глобальные 
или по крайней мере панрегиональные модели.

В монографии ” Проблемы глобальной корреляции геологических явлений”  [1980] 
достаточно обстоятельно показано, что несмотря на большие успехи практической и' 
теоретической геологии, достигнутые на основе представлений о единстве главных тек
тонических явлений (фаз и эпох активизаций, стадий и циклов общего развития конти
нентальных массивов), сами эти представления не являются достаточно доказанными 
и общепринятыми. Это объясняется двумя основными причинами. Во-первых, в резуль
тате активного изучения и освоения земных недр получен обширнейший фактический 
материал разной детальности и качества, который далеко не всегда соответствует ус
тоявшимся схемам и нередко кажется противоречащим им. Во-вторых, исследования 
в области сравнительной тектоники или геологической корреляции в целом, как пра
вило, были и остаются все еще односторонними и лишены единой и достаточно глубоко 
разработанной методической основы.

Определенным шагом вперед в этом отношении является упомянутая монография, 
в которой наряду с освещением общих вопросов проанализирован ряд конкретных пу
тей и методов геологической корреляции и показана возможность многозначного 
толкования некоторых геологических явлений и образований, в том числе, казалось 
бы, достаточно хороших реперов (например, несогласий).

Но основная задача остается все еще не решенной достаточно определенно. Какие 
(какого ранга и какой продолжительности) тектонические движения и связанные с ни
ми процессы являются глобальными? Каковы причины наблюдаемых особенностей 
пространственно-временного проявления этих явлений?

До сих пор решение указанных вопросов осуществляли, исходя главным образом из 
положения (чаще всего априорно, неосознанно принимаемого), что тектонические 
процессы являются формой собственного развития Земли с энергетическими источни
ками, заключенными в ее недрах. Планетологические же аспекты, в том числе реакция 
Земли (и особенно литосферы) на воздействия со стороны других космических тел 
(прежде всего Солнца и планет его системы), не получили еще должного места в геотек
тонике. Для рассматриваемой же проблемы эти аспекты (космогенные) представляют
ся достаточно интересными.

Космогенные факторы должны, очевидно, проявиться в масштабе всего земного 
шара, глобально. Значение и удельный вес этой составляющей геологических процессов



относительно собственно земных (геогенных) факторов, связанных с автономными 
эндогенными процессами, в настоящее время не оценены сколько-нибудь определенно. 
Эту важную оценку можно, вероятно, получить именно путем глобальной корреляции 
геологических явлении.

Космогенные силы могут проявиться в тектонических процессах либо самостоятель
но, либо во взаимодействии с собственно земными процессами. Последнее может заклю
чаться в инициировании, в активизации или, наоборот, в подавлении геогенных процес
сов космо генными. Очевидно соответствующие изменения выходе тектонических про
цессов должны будут происходить во всех областях земного шара, вероятно, по-разно
му, но, что для нас важно, одновременно.

Представляется, что в п р о б л е м е  к о р р е л я ц и и  г е о л о г и ч е с к и х  
с о б ы т и й  на З е м л е  о д н а  и з  п е р с п е к т и в н ы х  з а д а ч  — в ы я в л е 
н и е  д в у х  с о с т а в л я ю щ и х :  с о б с т в е н н о  з е м н о й  (геогенной, свя
занной с внутренними земными источниками энергии) и в н е ш н е й  (космогенной, 
отражающей воздействие внеземных, а точнее, межпланетных или, в общем случае, 
космических источников энергии).

Этот путь исследования предполагает необходимость сопоставления цикличности, 
периодичности и тенденций изменения тектонических и климатических событий на 
Земле с событиями внеземными, т.е. включения в исследование астрофизических 
данных. Совпадение времени и длительности тех и других явлений позволило бы бо
лее уверенно говорить об однопричинности или, во всяком случае, определенной co- 
подчинённости и последовательности космогенных и геогенных процессов. ’ ’Спектраль
ный” анализ этих процессов (определение их разнопорядковое™) позволит, возмож
но, отделить внешние причины от внутренних.

Говоря о синхронное™, необходимо также уточнить содержание самого этого поня
тая, которое, как показывает анализ геологической литературы, трактуется не всегда 
одинаково. Можно, вероятно, говорить о с и н х р о н н о с т и  п о л н о й  и с и н 
х р о н н о с т и  ч а с т и ч н о й .  В первом случае имеет место одновременность собы- 
тай, близких как по качеству (ф орме), так и по количественным показателям (знаку, 
амплитуде, интенсивности, продолжительности, времени начала и окончания). Под 
частачной синхронностью предлагается понимать одновременность событай, которые 
могут различаться по каким-либо качественным и (или) количественным характерис- 
такам.

Учитывая, что анализу подвергаются сложные процессы, происходящие в инерт
ной среде (земной коре), в которой не только распространение деформаций проис
ходит весьма медленно, но и вообще средняя скорость практически всех процессов, 
образовавших те или иные вещественно-структурные формы, очень мала, о д н о в 
р е м е н н о с т ь  г е о л о г и ч е с к и х  с о б ы т и й  с л е д у е т ,  в е р о я т н о ,  
о п р е д е л я т ь  д о с т а т о ч н о  ш и р о к и м и  в р е м е н н ы м и  и н т е р в а 
л а м и .  Это особенно касается генетически взаимосвязанных событай, которые осу
ществляются, с одной стороны, поэтапно изменяя свою форму, с другой — проявляясь 
в различных формах в разных частях пространства, но в конечном итоге создавая ге
нетически единую и морфологически неделимую форму. В качестве наиболее простого 
примера можноу привести эрозионно-аккумулятивный цикл, формирующий речную 
террасу. В пределах такого цикла в разных частях речной долины одновременно про
исходят качественно различные процессы эрозии и аккумуляции; однотипные процес
сы здесь фактически асинхронны или по крайней мере имеют разную длительность 
или интенсивность в разных частях долины. Поэтому для региональной и тем более 
межрегиональной корреляции в данном случае возможно и целесообразно, очевидно, 
использовать лишь региональные террасы в целом, а не отдельные их часта.

Таким образом, к о р р е л я ц и я  г е о л о г и ч е с к и х  с о б ы т и й  д о л ж н а  
о с у щ е с т в л я т ь с я  на  у р о в н е  о б ъ е к т о в  с т р о г о  о п р е д е л е н н ы х  
р а н г о в .



В проблеме корреляции геологических событий и образований практически объеди
няются задачи двух существенно разных категорий Задачей генерального масштаба яв
ляется многосторонняя и всеобъемлющая корреляция основных процессов, которая 
в конечном счете направлена на выяснение причин и механизма тектоно-магматичес- 
ких процессов, закономерностей времени, места и формы их проявлений.

Весьма многочисленны и разнообразны частные задачи геологической корреляции, 
направленные на решение конкретных научных и практических вопросов. К таким за
дачам относятся, например, прослеживание и корреляция некоторых характеристик 
тектонических движений (знака, формы, активности и т д .), стратиграфических границ 
или интервалов, поверхностей выравнивания, речных террас; установление пространст
венных взаимоотношений или парагенетических рядов осадочных и вулканогенных от
ложений, разрывных нарушений й т.д. Каждая из этих задач включает исследование бо
лее или менее широкого круга специфических явлений и требует своеобразного комп
лекса методов (см., например, [Проблемы глобальной ..., 1980]).

Таким образом, г е о л о г и ч е с к а я  к о р р е л я ц и я  м о ж е т  с о с т о я т ь  
в р е ш е н и и  к а к  о б щ и х  г е о т е к т о н и ч е с к и х  з а д а ч  г л о б а л ь н о 
г о  м а с ш т а б а ,  т а к  и ч а с т н ы х  з а д а ч  г л о б а л ь н о г о ,  р е г и о н а л ь 
н о г о  и л о к а л ь н о г о  м а с ш т а б о в .

При постановке задачи глобальной или межрегиональной корреляции тектонических 
событий встает вопрос о принципиальной возможности ее решения при отсутствии еди
ной стратиграфической шкалы, достаточно (и одинаково) дробной и достаточно обос
нованной во всех своих частях и во всех регионах. В зависимости от степени изученнос
ти разных областей время, продолжительность и масштаб сопоставляемых явлений мо
гут представляться нам существенно отличными или, наоборот, достаточно близкими. 
В этих условиях определенное решение проблемы корреляции геологических явлений 
возможно, очевидно, путем многоаспектного анализа геологических образований. 
В исследование должны быть вовлечены не только стратиграфические данные, но и 
все другие возможные свидетельства проявления тектонических движений. Таких сви
детельств много, они давно известны геологам и с успехом используются для решения 
разнообразных прикладных и теоретических задач.

Благодаря им установлено, что климат в течение веков менялся, а тектонические 
движения были неравномерными и разнообразными по своей форме и продолжитель
ности. Они изменяли рельеф земной поверхности, а возникавшие неровности, попадая 
в те или иные климатические условия, предопределенные внешними (космическими) 
факторами, соответствующим образом видоизменялись, вызывая в свою очередь из
менения в литологии формирующихся осадков и в морфологии денудационного релье
фа, в частности в облике поверхностей выравнивания, образующихся в то же время. 
Таким образом, наблюдаемые нами элементы рельефа, так же как и осадки, являют
ся свидетелями и продуктами минувших эпох, в своих качественных и (или) количест
венных характеристиках зафиксировавшими внешние (космогенные) и внутренние 
(геогенные) условия их формирования.

С рассмотренной точки зрения наиболее перспективна корреляция геологических 
событий новейшего этапа развития Земли, который в самом общем плане охватывает 
период с конца эоцена до наших дней. Прежде всего можно считать достаточно установ
ленным, что этот этап в целом представляет собой самостоятельное общепланетарное 
явление. Многообразные события этого этапа происходили повсеместно, охватив самые 
разнообразные по своей предыстории, геологической позиции и структуре области. 
С этой стороны новейшие тектонические движения — наиболее благоприятный объект 
для определения их планетарной или региональной сущности.

Кроме того, известная специфика структур новейшего этапа определяет более широ
кие возможности для его изучения по сравнению со всемц более древними образова
ниями. Благодаря возможности использовать геоморфологический анализ, в исследо
вания включаются огромные территории, где отложения новейшего комплекса отсутст
вуют или развиты очень разрозненно и где, таким образом, применение традиционных



методов тектонического анализа (изучение несогласий, перерывов, изменения фаций 
и мощностей отложений), их непосредственные пространственные корреляции (различ
ными методами геохронологии и т.д.) невозможны или, во всяком случае, не всегда 
эффективны.

Поздний кайнозой и особенно четвертичный период отличаются наиболее высокой 
дробностью стратиграфической шкалы и позволяют тем самым изучать кратковремен
ные тектонические явления, которые выходят за пределы возможностей анализа всех 
более древних тектоно-магматических циклов. С этой точки зрения новейший этап 
представляет собой особый и самостоятельный интерес и не может быть подменен ни
каким другим этапом.

Различная дробность стратиграфических шкал кайнозоя в разных областях и райо
нах, а также для разных отрезков новейшего этапа накладывает определенные ограни
чения на продолжительность событий, которые можно коррелировать в глобальном, 
межрегиональном и внутрирегиональном масштабах. Различный уровень корреляций, 
очевидно, не означает, что мы можем удовлетвориться различной точностью временных 
определений. В частности, именно для планетарных корреляций необходима макси
мально возможная точность датирования тех или иных рубежей, событий или обра
зований.

Предлагаемая вниманию читателей работа посвящена проблемам корреляции тек
тонических событий новейшего этапа развития Земли. В ней не дается исчерпывающего 
анализа неотектонических событий на всей планете. Внимание авторов было сосредото
чено на ее современных активных областях, образующих протяженные подвижные 
пояса, и в первую очередь на наиболее изученных районах Альпийско-Азиатского ороге- 
нического пояса. Его преимущество состоит прежде всего в огромной протяженности 
и практической непрерывности, в значительных палеотектонических различиях отдель
ных звеньев и в том, что состав его генетически весьма разнообразен. Он включает об
ласти как поз дне- и эпигеосинклинального горообразования (Альпы, Карпаты, Кавказ, 
Копетдаг), так и эпиплатформенного горообразования, а среди последних — возникшие 
в условиях сжатия (Тянь-Шань) и в условиях растяжения (Байкальская рифтовая систе
ма). Эти разнообразные орогены сопряжены с платформенными массивами разного 
возраста (Восточно-Европейской, Восточно-Сибирской, Индостанской докембрийскими 
платформами, эпипалеозойскими массивами Скифской и Туранской плит и Централь
но-Казахстанского щита).

Таким образом, уже в пределах Альпийско-Центральноазиатского орогенического 
пояса имеется реальная возможность сопоставления времени и формы проявления 
неотектонических движений в весьма разнообразных геотектонических условиях, что 
представляется чрезвычайно важным для выявления роли глобальных и региональных 
факторов тектогенеза. Другие подвижные пояса разных кинематических типов рассмот
рены коротко, в сравнительном плане. Это позволило поставить и отчасти решить неко
торые общие задачи корреляции неотектонических событий, что представляется нам 
первым шагом в развитии указанного направления исследований.

В работе приняты следующие возрастные границы стратиграфических подразделений: 
олигоцена и миоцена — 26 млн. лет, среднего и верхнего миоцена — 10 млц. лет, миоце
на и плиоцена — 5,5 млн. лет. Граница нижнего и верхнего плиоцена считается совпадаю
щей с границей палеомагнитных эпох Гильберта и Гаусса — 3,3 млн. лет, а плиоцена и 
четвертичной системы — с основанием сложного палеомагнитного эпизода Гилса — 
1,8 млн. лет [Сох, 1969]. В зарубежной литературе принято трехчленное деление плей
стоцена, причем его нижний отдел совпадает с эоплейстоценом К.В. Никифоровой и дру
гих советских исследователей — 1,8—0,7 млн. лет. Учитывая это обстоятельство, а 
также традиционное в советской литературе членение собственно плейстоцена (с возрас
том моложе 0,7 млн. лет) на три части, мы приняли деление четвертичной системы на 
эоплейстоцен, нижний, средний и верхний плейстоцен и голоцен. Границы этих подразде
лений — 0,7; 0,4; 0,1 и 0,01 млн. лет [Никифорова и др., 1976].

Неотектоническим, или новейшим, этапом в истории Земли назван интервал време-



ни, характеризующийся интенсивным современным горообразованием. В отдельных 
участках орогенических поясов оно началось в конце эоцена, распространилось на но
вые регионы в конце олигоцена и миоцене и стало массовым явлением в конце миоце
на — раннем плиоцене. В течение новейшего этапа выделяются стадии усиления тектони
ческой активности разных порядков. Крупнейшие их них, повторяющиеся через мил
лионы и первые десятки миллионов лет, названы тектоническими фазами [Проблемы 
глобальной..., 1980]. Более мелкие стадии активизации, повторяющиеся через сотюр 
тысяч и первые миллионы лет, названы подфазами, а повторяющиеся через тысячи, 
десятки и первые сотни тысяч лет — эпизодами. Фазы, подфазы и эпизоды разделены 
эпохами относительного покоя. Кратковременные стадии усиления и вспышки текто
нической активности в отдельных зонах названы импульсами. Они повторяются через 
десятки и сотни лет и разделяются периодами относительного покоя. Для ритмично 
повторяющейся последовательности процессов и явлений используется понятие цикла. 
Прочие используемые термины общеупотребительны и в комментариях не нуждаются.

Монография выполнена в лаборатории неотектоники и космической геологии Гео
логического института АН СССР по результатам специально направленных многолет
них исследований. Мы признательны всем.лицам, которые так или иначе способство
вали этой работе. Конечно, еще далеко не на все вопросы, поднятые выше, удалось 
получить полные ответы. Многое предстоит выполнить в будущем. Но мы надеемся, 
что эти результаты заинтересуют геологов и геофизиков и обратят их внимание на не
обходимость широкого, многоаспектного, в том числе глобального, подхода при ин
терпретации наблюдаемых в поле молодых геологических образований.



Рис. 17. Схема морфоструктурных эдлементов Большого Кавказа
1 — ступени, выраженные в релыефе (бергштрих направлен в сторону опущенного крыла; толс

тые линии -  ступени,совпадающие с: трансорогенными линеаментами, отдешифрированными на кос
мическом снимке ,,Метеор-18м) ; 2 — относительная высота ступеней (в м) ; 3 -  осевая линия Боль
шого Кавказа; 4 — номера ступеней: о — выраженных только в рельефе, б -  отразившихся также в 
смещении уровней морских плейстоценовых террас Черноморского побережья (по А.Б. Островско
му, [ 1968а,б] ),в  -подтвержденных геологическими данными: 1 -  Ильичевская, 2 -  Вышестеблиевс- 
кая, 3 — Темрюкская, 4 — Курчанская, 5 — Варениковская, 6 — Анапская, 7 -  Гайдукская, 8 -  
Новороссийская, 9 — Шехсарисская, 10 — Кабардинская, 11 -  Геленджике кая, 12 -  Афипская, 13 -  
Идокопасско-Устьлабжская, г. 14 — Пшадская, 15 -  В уланская, 16 -  Джубгинская, 17-Ту-Нечеп- 
сугская, 18 — Небугская, 19 — Агойская, 20 — Туапсинская, 21 — Макопсинская, 22 — Солониковская,

23 — Марьинская, 24 — Головинская, 25 -  Варданинская, 26 — Курджипская, 2*7 — Сочинская, 28 — 
Хостинская, 29 — Адлерская, 30 — Леселидзевская, 31 — Гагринская, 32 — Пицундинско-Зеленчук- 
ская, 33 — Архызе кая, 34 -  Марухская, 35 — Кодоро-Дамбайская, 36 -  Домбай-Ульгенская, 37 -  
Эльбрусская, 38 -  Ненскринская, 39 -  Баксанская, 40 -  Чегемская, 41 -  Нальчикская, 42 -  
Черек-Хуламская, 43 — Черек-Балкарская, ‘44 — Урухская, 45 — Кутаисская, 46 — Мамисонская, 
47 -  Чиатурская, 48 -  Казбек-Цхинвальская, 49 -  Махисмагалийская, 50 -  Тебулос-Мтанская, 
51 -  Дагестанская, 52 -  Дюльтыдагская, 53 — Самурская, 54 — Шахдагская, 55 '- Дибрарская, 56 -  
Гиджакинская, 57 -  Бакинская, 58 -  Сумгаит-Араксинская, 59 -  Ленкоранская, 60 -  Малокавкаэ- 
ская, 61 — Алазанская, 62 — Южно-Кавказская, 63 — Восточно-Дагестанская, 64 — Каспийская, 65 — 
Терская, 66 — Орджоникидзевская, 67 -  Сухумо-Кутаисская, 68 — Гурийская, 69 — Таманская, 
70 — Пшехско-Адлерская, 71 — Кубанская, 72 — Западно-Ставропольская, 73 — Восточно-Ставро
польская, 74 -  Каэбек-Севанская, 75 -  Хасавъюртская, 76 -  Апшеронская
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Рис. 40. Тектоническая карта запада США (по Р.Б. Кингу [1969; King, 
.1972])

Неотектонические формации и элементы структуры: 1—5 — кай
нозойские формации: 1 -  неоген-четвертичные континентальные осад
ки впадин, 2 -  кайнозойские морские отложения, 3 — четвертичные 
континентальные вулканические образования, 4 — олигоценовые и 
неогеновые континентальные вулканические образования, 5 -  грани
ты и другие интрузии кайнозоя; 6 — новейшие вулканы (а) и кальде
ры (б ) ; 7 - 9 -  новейшие разломы: 7 -  сдвиги (д) и надвиги (б ) , 8 -  
сбросы (а) и разломы с невыясненным направлением перемещений
( б )  , 9 — предполагаемые разломы под водой; 10—11 — новейшие 
складки: 10 -  оси сжатых антиклиналей (а) и широких антиклина
лей и антиклинориев (5 ), 11 -  оси синклиналей (а) и наклон слоев 
в моноклиналях (б )

Более древние формации и элементы структуры: 12-14 — эвгео- 
синклинальные формации: 12 — позднего мезозоя, 13 — раннего ме
зозоя и палеозоя» 14 — ультрабазиты; 15—16— миогеосинклинальные 
формации; 15 -  позднего мезозоя и раннего кайнозоя, 16 -  раннего 
мезозоя и палеозоя; 17— мезозойские граниты; 18—21— докембрий: 
18 -  архей фундамента платформы, 19 -  осадочные и вулканические 
образования среднего и позднего докембрия, 20 — метаморфические 
и интрузивные породы среднего докембрия, 21 — метаморфические 
и интрузивные породы раннего докембрия; 22 — р'азломы: надвиги 
(а ), сбросы (б), разломы с неизвестным направлением перемещений
(в) и предполагаемые (г)
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ГЛАВА I

ОБЗОР МЕТОДОВ КОРРЕЛЯЦИИ 
НЕОТЕКТОНИЧЕСКИХ СОБЫТИЙ

Корреляция может выполняться различными комплексами методов в зависимости от 
характера задач (общих или частных) или объектов корреляции. При изучении неотек- 
тонической структуры и новейших геологических событий этот комплекс, пожалуй, 
наиболее богат, так как здесь широкое и эффективное применение находят геоморфо
логические и геофизические методы, предопределяющие возможность поистине глобаль
ного охвата изучаемых структур и явлений.

Используемые на практике методы и возможные аспекты пространственно-времен
ной корреляции геологических событий позднего кайнозоя с определенной долей ус
ловности можно разделить на пять групп: 1) геологические, 2) геоморфологические, 
3) геофизические, 4) космологические (или планетологические), 5) математические 
(табл. 1). Все они достаточно определенно различаются либо характером главных изу
чаемых объектов, либо аспектами их рассмотрения, либо принципиальными основами 
применяемых методов изучения.

Геологические и геофизические методы корреляции основаны на изучении специфи
ческих особенностей и свойств горных пород или их ассоциаций, а также минералов 
и ископаемых остатков организмов, в которых отражены условия и время их формиро
вания и нахождения. Геоморфологическими методами аналогичная информация извле
кается из форм эрозионно-денудационного и аккумулятивного рельефа.

Космологические (планетологические) методы основаны на анализе и интерпретации 
различных геолого-геофизических и геоморфологических данных и закономерностей 
с планетологических позиций, с точки зрения эволюции Земли как планеты и во взаи
мосвязи с другими космическими телами и явлениями.

Математические методы в этом ряду занимают особое положение, выделяясь специ
фикой математического аппарата корреляционного анализа и моделирования геологи
ческих процессов.

Методы корреляционного анализа наряду с указанным подразделением могут быть 
сгруппированы и по-другому — по характеру решаемых прямых задач и основных 
объектов анализа (табл. 2). При таком делении объединяются методы определения 
абсолютного или относительного возраста объектов или событий (группа хронострати- 
графических методов), вещественно-формационные методы корреляции (методы 
выделения и пространственно-временного сопоставления характерных формаций оса
дочных и магматических пород или форм рельефа) и структурно-динамические методы 
(методы выделения и пространственно-временного сопоставления характерных струк
турных комплексов и динамических обстановок их формирования).

Большинство из указанных методов хорошо разработаны, давно вошли в практику 
геологических исследований и не требуют поэтому сколько-нибудь развернутых ком
ментариев по своему существу. Целый рад специфических методов корреляции текто
нических явлений описан ранее [Проблемы глобальной..., 1980]. Здесь мы остановились 
лишь на некоторых общих аспектах, заслуживающих особого внимания, а в последую
щих разделах раскроем также содержание отдельных методов, которые были приме
нены для решения конкретных задач в специфических условиях разных областей.

Выделенные по тем или иным признакам самостоятельные структурные комплексы, 
отличающиеся друг от друга особенностями магматической деятельности, структурны
ми планами или общим стилем складчатых и (или) разрывных деформаций, структур- 
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но-стратиграфические несогласия, специфические типы отложений, которые характери
зуют своеобразие тектонической обстановки и климата (флиш, молассы, олистостро- 
мы, ледниковые отложения и тщ.), с помощью геологических методов группируются 
пространственно и во времени для выявления их генетической взаимосвязи. На решение 
этих же задач направлен ряд геофизических методов, которые помогают установить 
либо абсолютный возраст образований (термолюминесцентный и радиометрический 
методы), либо принадлежность их к единым интервалам времени, которые характери
зовались некоторыми геофизическими особенностями, запечатленными в свойствах 
вещества горных пород (палеомагнитный, палеотемпературный и другие методы).

Временная привязка событий должна осуществляться, очевидно, на основе метода 
’ ’скользящих”  реперов, когда недостаток точных стратиграфических данных по ка
кому-либо рубежу восполняется датировкой предшествующих и последующих образова
ний, в том числе качественно иного характера. Считая стратиграфические методы кор
реляции одними из главнейших, необходимо отметить при этом, и при нынешнем со
стоянии стратиграфических знаний, которое далеко не всегда является удовлетвори
тельным, корреляция тектонических и других событий может осуществляться достаточ
но успешно. Более того, выяснение последовательности и сопряженности событий в рам
ках корреляционного анализа может оказать существенную помощь и стратиграфичес
ким исследованиям там, где они недостаточно продвинуты. В этом аспекте особый ин
терес представляет денудационный рельеф, прежде всего — разновозрастные поверхнос
ти выравнивания. Соответствуя определенным поверхностям раздела между более 
или менее крупными комплексами отложений, поверхности выравнивания маркируют 
определенные тектонические рубежи. Это эпохи по крайней мере относительного спада 
активности и затухания тектонических движений, разделяющие более активные перио
ды, отмеченные более или менее интенсивными процессами деформаций земной коры, 
эрозионного расчленения и осадконакопления [Макаров, 1980] -

Используя поверхности выравнивания в качестве соединительных звеньев между 
разобщенными бассейнами распространения кайнозойских отложений, мы имеем воз
можность производить пространственно практически неограниченные корреляции.

Будучи привязанными к изученным разрезам кайнозойских отложений и таким спо
собом датированными, поверхности выравнивания предоставляют возможность и уже 
давно используются для построения структурных и палеогеографических карт, соот
ветствующих различным этапам новейшего развития областей более или менее интен- 
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сивного горообразования, охватившего обширные территории континентов, и, следо
вательно, для установления пространственно-временнбх закономерностей проявления 
неотектонических движений.

Таким образом, широчайшее развитие на континентах территорий, на которых от
сутствуют сколько-нибудь значительные накопления кайнозойских отложений, но раз
виты многообразные комплексы форм денудационного и эрозионного (экзарационно- 
го, абразионного и тщ.) рельефа, соответствующие этим отложениям, предопределяет 
необходимость и эффективность применения широкого комплекса сопряженных ме
тодов геолого-геоморфологического анализа.

Подчеркивая большое значение и большие возможности геолого-геоморфологичес
кого анализа для рассматриваемой проблемы и применяя этот анализ на практике, мы 
исходили из нескольких основополагающих принципов.

1. Земная поверхность и ее рельеф доляются г е о л о г и ч е с к и м и  образованиями 
со всеми вытекающими отсюда следствиями, в том числе методического характера.

2. Основные элементы рельефа земной поверхности сформировались главным обра
зом в течение новейшего этапа развития Земли и прошли сложный путь более или ме
нее многократных преобразований.

3. Развитие рельефа имело направленно-стадийный и периодический характер, отра
жая, с одной стороны, режим и направленность тектонических движений земной коры 
и верхней мантии, с другой — общепланетарные климатические изменения.

4. Стадии расчленения земной поверхности непосредственно связаны с эпохами акку
муляции обломочного материала, а стадии формирования поверхностей выравнива
ния — с эпохами, ослабленйя осадконакопления и с формированием поверхностей 
раздела и несогласий в осадочных толщах.

5. Морфология основных форм рельефа (прежде всего поверхностей выравнивания 
и террас) отражает палеотектонические и палеогеографические условия времени их об
разования, а также длительность и условия их последующих преобразований. Отсюда 
следует подкрепленный практикой принцип относительной морфологической схожес
ти одновозрастных поверхностей выравнивания и террас.

Геоморфологические методы корреляции, как и геологические, могут быть исполь
зованы при решении различных аспектов проблемы, которые можно подразделить 
на хронологические, генетические и структурные. Историко-морфологические методы 
направлены на ’ ’стратификацию”  форм рельефа по различным морфологическим хг- 
рактеристикам и увязку их с соответствующими комплексами отложений, возраст ко
торых определен иными методами. v.

Морфогенетические методы призваны решать вопросы происхождения форм релье
фа, в том числе выяснять возможные тектонические и палеогеографические причины и 
условия соответствующего времени.

С помощью структурно-морфологических методов анализируется новейшая текто
ника территорий, где обычные структурные методы и динамо-кинематический анализ, 
основанные на изучении отложений, непригодны из-за крайне фрагментарного распро
странения последних.

Все методы геоморфологического анализа на практике тесно взаимосвязаны и опи
раются обычно на изучение наиболее широко распространенных образований, которые, 
во-первых, позволяют осуществлять непосредственную пространственную корреля
цию (в том числе не только генетически близких форм и элементов рельефа, но и всех 
других, которые на них ’ ’опираются” ) , а во-вторых, являются наиболее характерными. 
Последнее касается, например, определенной независимости этих образований от изу
чаемых областей. Таковы, в частности, речные или морские террасы, поверхности вы
равнивания и другие генетически и стратиграфически достаточно определенные реперы.

Наряду с ними для решения специальных задач, например для выявления коротко-пе- 
рйодических тектонических событий, могут изучаться далеко не главные формы рельефа, 
а именно те, в которых эти события проявлены. В таких случаях требуется более тонкий 
геолого-геоморфологический анализ некоторых чисто местных образований.



Во всех случаях при геоморфологическом анализе в качестве обязательных прово
дятся сравнительно-морфологические исследования, которые лежат и в основе методов 
дистанционного зондирования Земли с помощью съемок и наблюдений с косми
ческих аппаратов [Космическая фотосъемка . . .  , 1975; Кац и др., 1976; Геологичес
кое изучение . . . ,  1978; Космическая информация .. . ,  1983]. Эти методы в последнее 
десятилетие приобретают все большее значение при глобальных сопоставлениях прежде 
всего из-за глобального характера самих съемок. Разнообразные аспекты применения 
и развития этих методов, в том числе для решения рассматриваемой проблемы, 
подробно изложены в указанных публикациях и ряде других работ.

Космологические (планетологические) методы глобальной корреляции развиваются 
в двух различных направлениях. Первое основано на анализе изменений некоторых 
элементов структуры земной коры и ее поверхности, которые могут быть вызваны 
и объяснены изменениями параметров вращения и фигуры Земли, миграцией полюсов 
вращения и т.д. К таким элементам принадлежит, например, система планетарной 
трещиноватости, которая, по мнению большинства исследователей, закономерно ориен
тирована относительно фигуры вращения Земли. Неотек тонический этап весьма* 
непродолжителен, за это время, по данным палеомагнитных измерений, не произошло 
сколько-нибудь значительных смещений оси вращения планеты. Однако возможно, что 
на ходе геологических событий некоторым образом сказывались изменения скорости 
вращения Земли и^других ее характеристик планетологического порядка.

С этими же изменениями были связаны и некоторые преобразования физико-геогра
фических условий, приводившие, в частности, к глобальным климатическим изменени
ям: смене ледниковых и межледниковых эпох; связанным с этим более или менее 
значительным колебанием уровня Мирового океана и внутренних морей и соответствую
щими повсеместными изменениями в ходе эрозионных процессов, а также в строении 
осадочных толщ.

Соотношение и связь тектонических процессов с этими изменениями, с космичес
кими факторами вообще изучены весьма слабо, хотя гипотезы и различные предпо
ложения по этому поводу высказывались уже неоднократно [Кропоткин, 1970].

В данной работе этот аспект исследования также имелся в виду и была сделана 
попытка (по-видимому, не первая) на примере Черноморско-Каспийского бассейна 
выявить и оценить тектоническую составляющую в известных палеогеографических 
преобразованиях, которые произошли в этой области в течение плиоцен-четвертичного 
времени. Из этого и предшествующих опытов других исследователей ясно, что еще 
не найдены надежные критерии и методы выявления роли космических факторов 
в тектонике, как и в геологических процессах вообще (дажё в таких, казалось бы, 
простых, как эрозионно-аккумулятивная деятельность р ек ). Очевидно, это дело буду
щего. Но уже сейчас важно подчеркнуть необходимость не предавать забвению эти 
факторы при наших исследованиях, тем более -  при исследованиях корреляционного 
характера.



ГЛАВА II

КРАТКОВРЕМЕННЫЕ ИЗМЕНЕНИЯ 
ТЕКТОНИЧЕСКОЙ АКТИВНОСТИ

Наиболее кратковременные изменения тектонической активности (с периодичностью 
в годы — первые тысячи лет) надежно документируются лишь в структурах голоцено
вого и (особенно хорошо) исторического времени. Они регистрируются геодезическими 
и сейсмологическими наблюдениями, а также геологическими и геоморфологическими 
исследованиями деформаций рельефа и молодых отложений [Трифонов, 1983]. 
Последние особенно важны для тектоники, поскольку обнаруживают малые смещения 
геологических тел, подобные крупным смещениям геологического прошлого за дли
тельные отрезки времени, что позволяет использовать данные о современных движени
ях литосферы при построении общей теории тектогенеза.

Современные методы изучения голоценовой тектоники позволяют определять вели
чину и время образования смещений, т.е. амплитуду и частоту колебаний интенсивности 
тектонических движений, и ареалы их распространения. Наиболее ярко неравномерность 
голоценовых тектонических движений проявляется в зонах активных разломов, 
под которыми понимаются тектонические нарушения с доказанными позднечетвертич
ными смещениями. Закономерности распределения смещений лучше всего изучать 
в зонах сдвигов, поскольку в них минимально проявляется действие локальных 
факторов, вызывающих нерегулярные колебания величин смещений вкрест направ
ления движения. Поэтому в дальнейшем изложении будут анализироваться в 
первую очередь смещения вдоль активных сдвигов и в меньшей степени — 
сведения об активных разломах других морфологических типов.

Полученные геолого-геоморфологические данные о позднечетвертичных и совре
менных перемещениях по активным разломам показали (насколько позволяет 
судить точность метода), что в течение тысяч и десятков тысяч лет эти перемещения 
происходили однонаправленно, но их интенсивность изменялась со временем. 
По особенностям таких изменений различаются три режима движений — импульсный, 
импульсно-криповый и крнповый.

Импульсный режим характеризуется редкими перемещениями при катастрофи
ческих (М >  7,5) землетрясениях, когда в зоне разлома протяженностью в сотни 
километров практически мгновенно возникает смещение в несколько метров. 
Такому импульсу предшествует период покоя продолжительностью от первых 
сотен до тысячи лет и более, в течение которого заметных перемещений не проис
ходит.

Суммарное смещение при импульсно-криповом режиме движений также скла
дывается главным образом из подвижек при катастрофических (М >  7,5) земле
трясениях, но более или менее значительная доля перемещений приходится на более 
слабые толчки и местами медленные движения (крип). Периоды относительного 
цокоя между сильными сейсмическими импульсами обычно не столь велики, как в 
структурах с импульсным режимом. В островных дугах Тихого океана, для которых 
характерен такой режим современного тектонического развития, эти периоды, 
как правило, не превышают 200 лет [Федотов, 1968].

При криповом режиме ведущая роль в суммарном смещении принадлежит непре
рывным медленным движениям. Так развивается, например, Сурхоб-Илякская 
зона активных нарушений в северо-западном обрамлении Памира [Трифонов, 1983]. 
Здесь по Сурхобскому надвигу скорость современного крипа достигает 2 см/год, 
испытывая значительные временные колебания [Pevnev et al., 1975, 1979]. Подобные 
колебания отмечены и в зоне активного правого сдвига Калаверас в Калифорнии: в 
1910—1929 гг. скорость крипа там была мала, затем возросла до 0,8 см/год, а после 
1961 г. достигла 1,7 см/год [Roger, Nason, 1968]. Слабые землетрясения в струк-
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Рис. 1. Характеристики активности Хангайского разлома в Северо-Западной Монголии
а — разломы Западной Монголии, активные в позднем плейстоцене и голоцене (по опублико

ванным данным [Гоби-Алтайское..., 1963; Лукьянов, 1963; ХилЬко, Балжиннян, 1978; Хилько и 
др., 1978] с дополнениями) : 1 — активные разломы (стрелками показаны направления сдвиговых 
смещений); 2 — участки детальных наблюдений (цифры на схеме: 1 — Хангайский разлом на 
северном склоне хребта Даган-Дэл, 2 — Хангайский разлом юго-восточнее с. Дзун-Хангай, 3 — До- 
линоозерский разлом восточнее родника Улан-Булак, 4 — Кобдинский разлом между долинами 
Дунд-Ус и Цаган-Бургас-Гол, 5 — Кобдинский разлом в районе долины Хавцалын-Гол и родника 
Чихтэйн-Б улак)

б — распределение левосдвигового смещения при земля трясении 1905 г. вдоль Хангайского раз
лома (по оси абсцисс — протяженность разлома с запада на восток)

в -  гистограмма распределения амплитуд позднеголоценовых левосдвиговых смещений мелких 
форм рельефа на 15-километровом отрезке Хангайского разлома по северному склону хребта 
Даган-Дэл (л  — колтество смещенных водотоков и других мелких1 форм рельефа)

турах с криповым режимом происходят очень часто, а заемлетрясения средней 
силы повторяются через десятки лет. На участке разлома Сан-Андреас в Калифорнии 
между Лос-Гатосом и с. Чолам, для которого характерен именно такой режим совре
менных движений, выявлено ускорение крипа в течение нескольких лет перед 
и после землетрясений средней силы (М = 5 т  5,5) в июле—августе 1966 г. [Allen, 
Smith,. 1966; Howard, 1968] и после землетрясений средней силы (М = 4 -г 5) в 1971 — 
1973 гг. [Burford et al., 1973; Nason, 1973].

Активные разломы разнообразны не только по режимам голоценовых движе
ний, но и по особенностям распределения разновозрастных молодых смещений в 
зоне разлома (табл. 3 ). Различаются разломы с единообразным режимом синхрон
ных движений на всем протяжении и разломы, разные участки которых развиваются 
в разных режимах или в сходных режимах, но асинхронно. Разломы и системы разломов 
первой группы названы синхронными, а второй группы — асинхронными.

Типичный представитель первой группы — субцшротный Хангайский разлом 
Северной Монголии (рис. 1,д), вдоль которого на протяжении 450 км зарегистри
рованы позднечетвертичные левосдвиговые смещения. 23 июля 1905 г. произошло 
Хангайское землетрясение магнитудой 8,7 [Хилько, Балжиннян, 1978], при котором 
на 370-километровом участке разлома имел место левый сдвиг амплитудой до 
5^ м (рис. 1,б ) .. Смещение охватило, таким образом, более 80% длины активного 
разлома. Никаких проявлений активности разлома после 1905 г. не обнаружено.

Чтобы выяснить, насколько подобные сейсмические катастрофы характерны 
для зоны Хангайского разлома, на его 15-километровом отрезке по северному 
склону хребта Даган-Дэл были определены амплитуды голоценовых смёщений 
всех ложбин, оврагов и других форм рельефа, пересеченных разломом. Построенная 
на основе этих определений гистограмма (рис. 1,в) показала, что для рассматри
ваемого отрезка разлома характерны смещения на 5,5 ± 0 ,5 ; 11 ± 1; 16,5 ± 1,5; 
i 2  ± 0,5, 28,5 ± 1 ,5 ; 33 ± 1; 40 ± 1; 45 ± 1 м, тогда как промежуточные величины 
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Т а б л и ц а  3
Классификация активных разломов по режимам молодых движений
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Тип Характеристика типа Примеры Режим
движений

Мгновенно* Зона разломов, в которой импульс Хангайский 
импульсный движения распространяется на всю и Долиноо- 

длину практически одновременно; зерский раз* 
импульсу предшествует длительная ломы 
эпоха, в течение которой движения Монголии 
почти или совсем не ощутимы

Импульсный

Растянуто-
импульсный

Система разломов, в которой им
пульсы движений, происходящих то 
в одном, то в другом звене, в сово
купности охватывают всю систему 
в течение исторически короткого 
времени; этому предшествует дли
тельная эпоха, в течение которой 
во всех звеньях движения почти 
или совсем не ощутимы

Северо-Ана
толийская
система
разломов

Импульсный 
или импульс- 
но-криповый

Сходно ре- Система разломов, обстоящая из Курило-Кам Импульсно-
жимный отдельных протяженных участков,

* в каждом из которых импульсы 
интенсивных движений чередуются 
с эпохами относительного покоя; 
импульсы и эпохи покоя разно
временны на разных участках, но 
продолжительность тех и других 
в разных участках примерноэ оди
накова

чатская, Япон
ская и дру
гие островные 
дуги Тихо
океанского 
обрамления

криповый

Разнорежим Зона разломов, состоящая из от Разлом Сан- На одних
ный дельных протяженных участков, 

в которых современные и исто
рические перемещения повсемест

Андреас участках -  
импульсный 
или импульс-

ны, но систематически происходят 
в разных формах

но-криповый, 
на других 
импульсно- 
криповый 
или криповый

Разновремен Зона разломов состоящая из от Кобдинский Импульсный
ный дельных протяженных отрезков, 

активность которых различна в 
течение длительных эпох: на 
одних отрезках регистрируются 
современные или позднеголоце
новые смещения, на других они 
отсутствуют, хотя позднечетвер
тичная активность устанавливается 
повсеместно; отдельные отрезки 
развиваются как разломы мгно
венно импульсного типа

разлом Мон
голии, Тала- 
со-Ферганоь 
кий разлом 
Тянь-Шаня

или импульс- 
но-криповый

смещений малочисленны или отсутствуют. Первый из указанных максимумов 
соответствует подвижке при землетрясении 23 июля 1905 г. Очевидно остальные 
максимумы характеризуют суммы этой подвижки и предшествовавших импульсов 
движений, связанных с такими же сейсмическими событиями и отразившихся в 
смещениях форм рельефа, которые уже существовали во время тех событий. 
Показательно, что подвижка при каждом более раннем импульсе наращивала 
суммарное смещение по разлому на примерно одинаковую величину — около 
5,5 м, т.е. геологический эффект и, вероятно, энергетические параметры древних
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Рис. 2. Позднеголоценовые тектонические нарушения района оз. Уртын-Нур поданным глазомерной 
съемки 1980 г. (восточная часть зоны Хангайского разлома)

1—3 — разрывы 1905 г: 1 — сбросы с указанным вертикальным смещением (м ), 2 — зияющие тре
щины, 3 — бугры выдавливания; 4 — более древние позднеголоценовые тектонические уступы; 
5 — общее направление сдвиговых перемещении; 6 — ручьи и озера; 7 — место и номер участка 
отбора радиоуглеродных проб (11/1,2 — разрез 7 и 11/3 — разрез 8 на рис. 3)

землетрясений были сходны с катастрофой 1905 г. Для проверки полученных резуль
татов был изучен другой 10-километровый отрезок Хангайского разлома юго-* 
восточнее с. Дзун-Хангай. Большинство максимумов голоценовых смещений 
подтвердилось.

На отдельных участках Хангайский разлом отклоняется от генерального широт
ного направления на северо-восток, и в таких местах появляется растягивающая 
компонента смещений. Образуются грабены и сбросовые уступы, с которыми связаны 
замкнутые котловины и подпруживания ручьев и оврагов. В периоды покоя уступы- 
запруды промываются ручьями, а впадины заполняются аллювиально-пролювиальными 
отложениями. Замкнутые котловины также заполняются обломочным материалом 
со склонов. После очередного импульса движений подпруживающие уступы возобнов
ляются, а замкнутые котловины углубляются. И те, и другие нередко становятся 
маленькими озерами, в которых осаждается тонкообломочный, насыщенный органикой 
материал. Это происходит до той поры, пока подпруживающие уступы не промоются 
вновь, а замкнутые котловины не окажутся в значительной мере заполненными 
материалом склонов. Таким образом, возраст тонкообломочных, насыщенных орга
никой прослоев в разрезах мелких впадин вдоль Хангайского разлома близок к 
возрасту сейсмических импульсов и может быть определен радиоуглеродным 
методом.

Так, на берегах небольшого оз. Уртын-Нур (рис. 2 ), возникшего в восточной 
части Хангайского разлома из-за грабенообразного проседания и подпруживания ручья 
системой сбросов, помимо следов землетрясения 1905 г., сохранились озерно-болотные 
отложения, связанные с четырьмя предшествовавшими импульсами движений. Их 
радиоуглеродный возраст, определенный Л.Д. Сулёржицким (ГИН АН СССР): 
920 ± 60 -г 1090 ± 50; 2380 ± 80; 2690 ± 110 -5- 2990 ± 90 и 3720 ±160 лет. Сопоставление 
разрезов оз. Уртын-Нур с разрезами других грабенообразных и подпрудных котловин 
зоны разлома (рис. 3) позволило предположить, что сейсмические импульсы, подобные . 
землетрясению 1905 г., имели место в зоне Хангайского разлома примерно 1050,1400, 
1800, 2400, 3000, 3800 и 4300 лет назад. Отсюда средняя повторяемость таких 
землетрясений — около 600 лет.

Такой же режим голоценовых движений выявлен в зоне субширотного Долиноозер- 
ского левого сдвига в Гобийском Алтае (см. рис. 1 ,а) . Последнее катастрофическое 
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Рис. 3. Сопоставление разрезов горных выработок в склонах мелких подпрудных озер и в замкну
тых котловинах зоны Хангайекого разлома

Условные обозначения к рис. 3 и 8в:
1 — почвенный слой; 2 — щебень; 3 — гравий; 4 — грубозернистый песок; 5 — средне- и мелко

зернистый песок; 6 — супесь; 7 — суглинок и глина; 8 — суглинок или глина, реже супесь, обога
щенная органическим веществом; 9 — торфяник; 10 — поверхность размыва; 11 — номер (пока
зан курсивом) определения возраста отложений, выполненного в Геологическом институте АН СССР 
радиоуглеродным методом в 1982 г. (3032— 2690±110; 3033— 1090±50; 3034 — 3720±160; 3035 — 
4280±250 лет) и в 1983 г. {3262 -  2870180; 3264 -  920160; 3265 -  2990190; 3266 -  13001250; 
3274 -  4210180; 3288 -  14001100; 3290 -  17801200; 3291 -  38704180; 3293 -  23601100; 3295 -  
43401200; 3296 — 32801180; 3297 — 29501150 лет); 12 — предположительные моменты катастро
фических землятрясений на шкале времени-

Местоположение разрезов: 1 — верховья р. Дунд-Гол в западной части разлома; 2 — северо-запад
нее с. Ундэр-Хангай (сочленение Хангайекого и Ундэр-Хангайского разломов); 3 — западное окон
чание хребта Даган-Дэл; 4 — правый берег р. Джарайтайн-Гол; 5 — в 20 км западнее оз. Уртын-Нур; 
6 — в 12 км западнее оз. Уртын-Нур; 7— южный берег оз. Уртын-Нур в восточной части разлома; 
8 — западный берег оз. Уртын-Нур

землетрясение (М = 8,3) произошло здесь 4 декабря 1957 г. При этом на 270-километ
ровом участке разлома возникло левое сдвиговое и взбросо-сдвиговое смещение 
амплитудой до 5 м [Гоби-Алтайское . 1963; Лукьянов, 1963]. На 12-километро-
вом отрезке разлома восточнее родника Улан-Булак, где амплитуда смещения 
1957 г. возрастает с запада на^восток от 2,7 до 3,3 м, были измерены все сдвиговые 
смещения оврагов и других молодых форм рельефа, пересекаемых разломом. Обнару
жены четкие максимумы смещений, отличающиеся один от другого на 3,0 ± 0,5 м 
(рис. 4 ). Морфологические особенности смещенных оврагов дают основание полагать, 
что катастрофические землетрясение происходили здесь чаще, чем в зоне Хангайекого 
разлома.

Несколько иной, но в принципе похожий режим голоценовых движений характерен 
для 1400-километровой системы субширотных Северо-Анатолийских правых сдвигов. 
Хотя на многих участках системы выявлены позднечетвертичные правые смещения 
[Wallace, 1968а; Allen, 1975; Tatar, 1975], не обнаружено сведений о катастрофических 
землетрясениях в течение нескольких столетий [Ambraseys, 1971]. И лишь в 1912 г. 
произошло сильное землетрясение на западе системы к северу от Дарданелл. За ним 
последовали сильные землетрясения 1939, 1942, 1943, 1946, 1953, 1966 и 1976 гг. 
При землетрясениях возникли разрывы протяженностью от 15 до 280 км (рис. 5 ), 
и в итоге движений по ним произошел суммарный правый сдвиг до 4 м при поднятии 
южного крыла системы разломов амплитудой до 1 м  [Ketin, Roesly, 1954; Pavoni,
2. Зак. 466 17
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Рис. 4. Гистограмма распределения амплитуд позднеголоценовых лево
сдвиговых смещений мелких форм рельефа на 12-километровом отрез
ке Долиноозерского разлома восточнее родника Улан-Булак, Юго-Запад
ная Монголия

Амплитуда смещения , м

Рис. 5. Участки зоны Северо-Анатолийского разлома, по которым про
изошли подвижки при землетрясениях (цифры на схеме): 1~-8 -  

- по [Pavoni, 1961]: 7 - 2 1  ноября 1939 г., 2 -  26 декабря 1939 г., 3 -  
20 декабря 1942 г., 4 -  20 июня 1943 г., 5 -  27 ноября 1943 г., 6 -  
1 февраля 1944 г., 7 -  31 мая 1946 г., <9-18 марта 1953 г.; 9 -  19 ав
густа 1966 г. [Wallace, 1968а]; 10 -  в 1912 г. [Allen, 1975]

1961, 1964; Wallace, 1968а; Toksoz et al., 1977]. По геологическим последствиям 
эта серия землетрясений XX в. представляет собой импульс движений, аналогичный 
импульсу 1905 г. в зоне Хангайского разлома, но растянутый во времени на 
64 года.

В активных зонах хангайского и северо-анатолийского типов импульсы тектони
ческих движений распространяются каждый раз на всю или почти всю длину зоны, 
отчего они и названы синхронными. В асинхронных зонах разные участки разви
ваются по-разному. В зависимости от характера этих различий выделяются три 
типа зон : сходно режимный, разнорежимный и разновременный.

Примерами сходнорежимных систем являются островные дуги и активные 
материковые окраины Тихого океана. Основная часть сейсмической энергии 
в каждом участке таких зон выделяется при катастрофических землетрясениях с 
магнитудами >  7,5. Тогда же происходят и наиболее значительные, до нескольких 
метров, перемещения земной поверхности. Участок активной зоны, охваченный 
смещениями при катастрофическом землетрясении, обычно имеет протяженность 
100—300 км1. Повторяемость катастрофических землетрясений в каждом таком 
участке Курило-Камчатской и Японской островных дуг С.А. Федотов [1968] оценивает 
в 140 ± 60 лет. Близкую периодичность (100—200 лет) имеют катастрофические 
землетрясения в других активных структурах Тихоокеанского обрамления. В периоды 
между катастрофами происходят более слабые землетрясения и, возможно, крип. 
Катастрофические землетрясения последовательно охватывают разные участки остров
ной дуги или активной материковой окраины. Успешные попытки прогнозирования 
мест будущих катастрофических землетрясений, исходя из последовательности их 
возникновения на разных участках активной зоны, свидетельствуют об однородности

1 При Чилийском землетрясении 1960 г. (М = 8,5) и Аляскинском землетрясении 1964 г. (М = 8,4) 
движения охватывали участки активных зон протяженностью в 800-1000 км, а подвижки дости
гали 20 м [Plafker, 1972]. Но такие события исключительны.



условий современного тектогенеза. По существу такие участки различаются лишь 
фазами сейсмотектонического цикла. Не вполне ясно, устойчивы ли эти участки в 
течение длительного времени, например голоцена. Данные об исторических землетря
сениях Японии, охватывающие почти полторы тысячи лет [Федотов, 1968], как будто 
указывают на стабильное положение участков.

Примером активной зоны разно режимного типа является простирающийся на 
северо-запад 1000-километровый правый сдвиг Сан-Андреас (рис. 6,а ). Голоценовые 
и даже исторические подвижки известны на всем протяжении разлома, но его участки 
различаются их величинами и распределением во времени [Allen, 1968; Wallace, 1970]. 
Два участка зоны разлома — северный (от мыса Мендосино до Лос-Гатоса, 400 км ) 
и южный (от с. Чолам до перевала Кахон, 308 км ) — характеризуются редкими 
катастрофическими землетрясениями с магнитудами не менее 8. На южном участке 
такой катастрофой было Калифорнийское (Форт-Техонское) землетрясение 1857 г., 
при котором вдоль разлома произошел правый сдвиг на расстояние до 9—12 м 
[Wallace, 1968b]. После землетрясения наступил период покоя, в течение которого 
30-летние наблюдения с помощью триангуляционных сетей не обнаружили признаков 
крипа [Meade, 1963], а измерения 1959—1973 гг. с помощью деформографов показали 
крайне низкую скорость деформаций, а местами их полное отсутствие [Savage et al., 
1973]. Очень низка и современная сейсмичность участка [Brune, Allen, 1967].

На гистограмме правосдвиговых смещений оврагов между с. Чолам и пунктом 
Камп-Дикс (110 км ), помимо максимума 9—12 м, связанного с землетрясением 
1857 г., намечаются максимумы 15-18, 21—24 и 27-30 м (рис. 6,6), вероятно, свя
занные с более ранними катастрофическимр землетрясениями [Wallace, 1968b]. 
Каждое из них приводило к правому сдвигу примерно на 6 iy. К. Си [Sieh, 1978] деталь
но изучил терригенные осадки с торфяниками в верхней части разреза первой террасы 
долины Паллет (рис. 7 ), возникшие в результате подпруживания долины приразлом
ным обвалом. Согласно радиоуглеродным определениям формирование осадков 
началось более 1400 и закончилось немногим более 100 лет назад, когда запруда была 
прорвана. За время формирования осадков происходили неоднократные сейсмогенные 
подвижки, нарушавшие те слои, которые были накоплены к моменту землетрясения. 
Позднейшие осадки перекрывали смещенные слои. Соотношения отдельных разрывов 
и трещин с нарушаемыми и церекрывающими датированными слоями позволили К. Си 
выделить и определить возраст девяти сейсмических импульсов типа землетрясения 
1857 г. Периоды между ними варьировали от 50 до 300 лет, составляя в среднем около 
160 лет. Подсчеты, выполненные разными методами [Read, 1910; Scholz, Fitch, 1969, 
1970; Wallace, 1970; La Marche, Wallace, 1972], позволяют предполагать близкую перио
дичность катастрофических землетрясений на северном участке разлома, где последним 
событием такого рода было землетрясение в Сан4>ранциско в 1906 г. с магнитудой 
около 8. При этом вдоль северного участка произошел правый сдвиг до 5 м [Lawson, 
1908].

На двух других участках разлома Сан-Андреас — от Лос-Гатоса до с. Чолам и юго- 
восточнее перевала Кахон — обнаружен правосдвиговый крип, сопровождающийся 
землетрясениями разной силы. Скорость крипа на первом, северо-западном, участке 
варьирует от 2 до 4 см/год. Магнитуды сильнейших землетрясений участка не превы
шают 6, При землетрясениях в июле-августе 1966 г. с магнитудой до 5,5 вдоль разлома 
произошел правый сдвиг до 18 см [Brown et al., 1967]. При установленной повторяе
мости подобных событий (первые десятки лет) их тектонический эффект уступает 
эффекту крипа.

Второй, юго-восточный, участок зоны разлома построен сложнее. Здесь зона 
разлома состоит из нескольких ветвей, сейсмические проявления вдоль которых 
различны. Зарегистрированы землетрясения магнитудой до .7,1, вызывавшие подвижки 
в десятки сантиметров, а в единичных случаях — в первые метры. Охватываемые 
такими подвижками отрезки разлома существенно меньше, чем у разломов хангайского 
типа и подобных им участков того же разлома Сан-Андреас. Так, наибольшее зарегист-
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Рис. 6. Схема разлома Сан-Андреас в Калифорнии (д) и гистограмма распределения амплитуд позд
неголоценовых правосдвиговых смещений мелких водотоков на 110-километровом отрезке раз
лома между с. Чолам и пунктом Камп Дикс [Wallace, 1968b] (б)

Пункты, через которые проходит разлом (цифры на схеме): 1 — мыс Мендосино, 2 — Лос-Гатос, 
3 — с. Чолам, 4 — Камп-Дикс, 5 — перевал Кахон

Рис. 7. Мелкие позднеголоценовые разрывы и трещшы вдоль разлома Сан-Андреас в разрезе первой 
террасы лебого склона долшы Паллет (20 км юго-западнее г. Палмдейл (Южная Калифорния)



Рис. 8. Характеристики активности Кобдинского разлома в Монгольском Алтае
а — распределение правосдвиговых смещений при землятрясении напала XVI в. (?) вдоль Коб

динского разлома (по оси абсцисс — протяженность разлома) ; б — смещение тюркского (?) могиль
ника непосредственно к югу от перевала Ар-Хутэл при землятрясении напала XVI в (? ); в — сопо
ставление разрезов шурфов в долинах рек Буянту-Гол (9) и Цаган-Бургас-Гол (10) (определения 
возраста отложений, выполненные радиоуглеродным методом в Геологическом институте АН СССР 
в 1983 г.: 3275 — 460±140; 3276 — 1190±80; 3281 — 460±100 лет) ; г — гистограммы распределения 
амплитуд голоценовых правосдвиговых смещений мелких водотоков и других форм рельефа между 
долинами Дунд-Ус и Цаган-Б ургас-Гол. Несовпадение максимумов на гистограммах объясняется 
тем, что верхняя гистограмма построена для отрезка разлома южнее р. Буянту-Гол, где сейсмоген- 
ная подвижка напала XVI в. (?) достигает 4 —5 м> а нижняя гистограмма — для отрезка разлома 
севернее р. Буянту-Гол, где эта подвижка постепенно уменьшается к северу от 3,5 до 2 м; д — гис
тограмма распределения амплитуд раннеголоценовых правосдвиговых смещений мелких форм 
рельефа в районе долины Хавцалын-Гол и родника Чихтэйн-Булак 

Условные обозначения к рис. 8, в см. на рис. 3

рированное сдвиговое смещение до 5,5 м при вертикальной компоненте до 1,2 м, воз
никшее при землетрясении 18 мая 1940 г. вдоль разлома Империал, охватило его отре
зок лишь в 70 км [Рихтер, 1963]. После землетрясения движение по разлому продол
жается в форме крипа со скоростью 3 см/год [Meade, 1963].

В отличие от описанных примеров асинхронных структур современные движения 
в активных зонах разновременного типа происходят не повсеместно. Таков 
450-километровый Кобдинский правый взбросо-сдвиг Монгольского Алтая (см. 
рис. Г, я ). Последнее катастрофическое землетрясение вызвало правосдвиговое сме
щение до 5 м вдоль южной половины разлома (рис. 8,а) . Время землетрясения опре
деляется тем, что в районе перевала Ар-Хутэл разлом смещает на 4 м (рис. 8,6) 
тюркский (? ) могильник V I—VIII вв. [Хилько и др., 1978], но не нарушает располо
женные на нем и вблизи него поздние монгольские могильники и не смещает совре
менные русла оврагов. В долине рек Буянту-Гол и Цаган-Бургас-Гол шурфами были 
вскрыты аллювиальные и озерно-болотные отложения. Последние образовались
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при подпруживании долин сейсмогенными подвижками по Кобдинскому разлому и 
представлены суглинками, насыщенными органическим материалом (рис. 8,в ). 
В обоих разрезах верхний прослой суглинков имеет радиоуглеродный возраст 
460 ± 100 лет (определения Л.Д. Сулержицкого). По-видимому, он связан с 
последней сейсмогенной подвижкой, которая, таким образом, произошла прибли
зительно в начале XVI в. Предыдущий импульс движений оказался на 700—750 лет 
древнее. Вероятно, катастрофические землетрясения случались здесь реже, чем 
в зонах Хангайского и тем более Долиноозерского разломов. Тот факт, что в ряде 
относительно крупных долин древние русла, первые террасы, конусы выноса 
смещены на одинаковое расстояние до 5 м, т.е. смещались единым импульсом 
движений, также свидетельствует об относительной редкости таких катастроф. 
Тем не менее на гистограммах голоценовых сдвиговых смещений в южной половине 
разлома (рис. 8,г )  видно, что такие импульсы неоднократно имели место и были 
главной формой движений по разлому. Амплитуды смещений при отдельных 
импульсах варьировали от 3 до 6 м, составляя в среднем 4,5 м.

В северной части Кобдинского разлома следов поз дне голоценовых подвижек 
нет. Более ранние смещения группируются на гистограмме в максимумы, свиде
тельствующие об импульсном, сейсмогенном характере движений (рис. 8 ,д ). 
Амплитуды смещений при этих импульсах в среднем больше, чем при более 
поздних импульсах в южной части разлома: 5,2 ± 2 м. Складывается впечатление, 
что отсутствие позднеголоценовых движений компенсировалось повышенной актив
ностью на более раннем этапе развития.

В более крупном масштабе подобные различия выявлены для разных отрезков 
зоны Таласо-Ферганского активного правого сдвига северо-западного простирания 
в Тянь-Шане. В его юго-восточной части, в районе перевала Джилангач, В.С. Буртман 
[1964] описал позднеголоценовые смещения водотоков на 35 м. Они зарегистриро

ваны на протяжении 100 км, может быть, есть и юго-восточнее, но к северо-западу 
исчезают. Там, в районе рек Капдома, Восточный Урумбаш, Кукерим на протяжении 
примерно 100 км голоценовые смещения невелики, а местами, по-видимому, 
отсутствуют. Но регистрируются следы значительных позднеплейстоценовых сдвиговых 
перемещений, вызвавших частичную перестройку речной сети. Еще северо-западнее, 
в районе Токтогульской ГЭС, голоценовые сдвиги опять становятся заметными и 
повсеместными.

Описанные проявления голоценовой тектоники показывают, что во всех активных 
зонах скорости голоценовых движений подвержены значительным колебаниям. 
Крайним выражением этой неравномерности являются подвижки при редких катастро
фических землетрясениях, разделенные эпохами покоя. Такие катастрофы вызывают 
смещения на несколько метров, распространяющиеся на сотни километров. Но и в 
тех местах, где ведущей формой движений является крип, его скорость может 
изменяться в три и более раз, нарастая, в частности, перед землетрясениями и после 
них. Землетрясения здесь слабее; они происходят чаще, чем в структурах с импульсным 
режимом, и существенно варьируют по магнитуде. Смещения при наиболее сильных 
землетрясениях измеряются десятками сантиметров, а в единичных случаях достигают 
первых метров, но охватывают участки активных зон протяженностью не более десят
ков километров.

Особенности проявлений голоценовых тектонических движений в разных зонах 
определяются скоростью накопления напряжений в активной области и физическими 
свойствами горных пород, испытывающих напряжения. При высокой скорости 
накопления напряжений значительные объемы горных пород скорее приобретут одно
родно-высокое напряженное состояние, при котором происходит их сейсмическое 
разрушение. Поэтому на участках разлома Сан-Андреас с импульсным режимом движе
ний (как и на других активных окраинах Тихого океана) катастрофические землетря
сения происходят в несколько раз чаще, чем в аналогичных зонах активных разломов 
Центральной Азии.
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Зависимость, формы движений от прочностных свойств горных пород выявляется 
при сравнении состава и геологической структуры тех объемов литосферы, которые 
слагают и окружают активные зоны разного типа. Все зоны активных разломав 
Азии с имдульсным режимом движений находятся в областях с мощной континенталь
ной корой. Очаги катастрофических землетрясений приурочены к гранитно-метаморфи
ческому слою, способному выдержать без разрушения значительные концентрации 
и выравнивание напряжений в большом объеме горных пород. Импульсно-криповый 
режим движений наиболее характерен для  тех активных окраин Тихого океана, где 
распространена кора океанического и переходного типов. При высокой скорости 
накопления напряжений эти активные зоны в отличие от структур с импульсным 
режимом движений сохраняют заметную активность и в периоды относительного покоя. 
Примерно равные промежутки времени между катастрофическими землетрясениями 
на разных участках активной зоны указывают на прочностную однородность разрушае
мой среды. Но при такой однородности длина разрушаемого участка, как правило, 
не превышает 300 км, т.е. значительно меньше общей длины активной зоны. Иначе 
говоря, литосфера активных окраин Тихого океана обычно не достигает однородно
высокого напряженного состояния на всем или значительном протяжении активной 
зоны, а разрушается раньше.

Показательно сравнение участков зоны разлома Сан-Андреас с импульсным и 
криповым режимами движений [Alien, 1968]. Первые сложены до сейсмогенерирующих 
глубин гранитно-метаморфическими образованиями, а вторые — пластичной францис
канской формацией и серпентинитами, причем южный из ’ ’криповых”  участков характе
ризуется пониженной мощностью верхнекорового слоя. На первых участках активная 
зона узка. Она выражена единой линией разлома с минимумом оперяющих и параллель
ных нарушений. На вторых участках такие нарушения многочисленны и охватывают 
широкую полосу, особенно на южном участке, примыкающем к Калифорнийскому 
заливу. Таким образом, режимы движений на разных участках активной зоны опре
деляются компетентностью пород и степенью их раздробленности.

Особенности режима позднечетвертичных движений на разных участках активных 
разломов типа Кофцшского и Таласо-Ферганского заставляют обратить внимание на 
различия не только прочностных свойств, но и напряженного состояния тех объемов 
горных пород, которые примыкают к разлому на разных его участках. Эти различия 
дают основание полагать, что именно окружающие объемы горных пород являются 
сейсмогенерирующими, а зона активного разлома служит лишь той разупрочненной 
средой, где периодическое сбрасывание накопленных напряжений вызывает наиболее 
интенсивные деформации и смещения. В связи с этим интересно, что при землетря
сении Боррего-Маунтин в Южной Калифорнии 9 апреля 1968 г. (М = 6,4 -г 6,5) эпи- 
Центральной зоне по разлому Кайот-Крик на протяжении4 31 км возникло правое 
смещение до 38 см; одновременно произошли правые подвижки на 1—2,5 см по 
разломам холмов Саперстишн (на отрезке 23 к м ), Сан-Андреас (30 км ) и Империал 
(22 к м ), удаленных от эпицентра на 45—70км [Borrego . . . ,  1972] .Очевидно,что в этом 
случае сейсмогенерирующая область не ограничивалась зоной разлома Кайот-Крик.

Приведенные факты показывают, что изучение режимов и пространственная 
корреляция проявлений молодых тектонических движений в активных зонах могут 
служить важным геологическим инструментом познания современной геодинамики 
и физических свойств литосферы.

*  *  *

Метод составления и анализа гистограмм смещений, использованный для изучения 
неравномерности голоценовых тектонических движений, применим также для корре
ляции более крупных и, соответственно, более древних смещений по раэдомам. Как 
правило, смещения больше 40—50 м относятся к крупным и относительно древним 
формам рельефа с не столь четко локализованным! границами. Поэтому точность



определения смещений меньше, и проявления отдельных импульсов движения не улав
ливаются. Но максимумы смещений выделяются и на таких гистограммах [Трифонов, 
1983, рис. 42, 49, 51,75, 77]. Во многих активных зонах документально устанавливает
ся синхронность форм рельефа, смещенных на одинаковые или близкие расстояния 
независимо от возможных различий в формах движений. Так, по разлому Сан-Андреас 
долины рек Пахаро и Литл-Рок смещены с конца позднего плейстоцена вправо почти 
на одинаковое расстояние (600—700 м ), хотя первая долина находится на участке 
разлома с импульсным, а вторая — с криповым режимом движения.

Отмеченную предпочтительность смещений определенных амплитуд, казалось бы, 
проще всего связать с климатическими и иными экзогенными причинами, определяю
щими этапность формирования врезов при постоянной скорости перемещений. 
Но последняя, как показали специальные исследования на Юго-Восточном Кавказе 
и Копетдаге, не остается постоянной [Трифонов, 1971] . Соотношения позднечет? 
вертичных разрывов с комплексами молодых террас сводятся к двум типам: 1) разрыв 
смещает террасу или поверхность выравнивания, но не нарушает более молодые врезы; 
2) разрыв смещает террасу или поверхность выравнивания и уступы более молодого 
вреза, но не нарушает уровенную поверхность в его основании. При анализе более 100 
случаев смещения разрывами молодых форм рельефа выяснилось, что соотношения 
первого типа значительно более редки, чем соотношения второго типа. Следовательно, 
перемещения по разрывам происходили главным образом в стадии врезания и 
интенсивного развития долин. Эти стадии ускорения тектонических движений оказы
ваются примерно синхронными в пределах уже Не отдельных активных зон, а крупных 
сегментов подвижных поясов, таких, например, как западное и восточное обрамления 
Южного Каспия или система разломов Сан-Андреас, и представляют собой следующий 
ранг колебаний тектонической активности. Более подробно они рассмотрены в сле
дующих главах работы, посвященных корреляции неотектонических событий Альпий
ско-Азиатского орогенического пояса.

ГЛАВА III

НЕОТЕКТОЙИЧЕСКИЕ СОБЫТИЯ 
В КАРПАТО-КАВКАЗСКО-КОПЕТДАГСКОМ СЕГМЕНТЕ 
АЛЬПИЙСКО-АЗИАТСКОГО ОРОГЕНИЧЕСКОГО ПОЯСА.

В пределах Альпийско-Азиатского внутриконтинентального орогенического пояса 
наиболее изучена неотектоника Черноморско-Каспийского региона: Карпат, Крыма, 
Кавказа и Копетдага. С другой стороны, для Черного и Каспийского морей накопился 
обширный материал по сопоставлению трансгрессий и регрессий с изменениями кли
мата в плиоцен-плейстоцене. Это делает возможным решение вопроса о корреляции 
неотектонических и климатических событий, что имеет принципиальное значение 
для понимания особенностей геологического развития этого региона на новейшем 
этапе.

СОПОСТАВЛЕНИЕ ТРАНСГРЕССИЙ И РЕГРЕССИЙ ЧЕРНОГО И КАСПИЙСКОГО МОРЕЙ 
С КЛИМАТИЧЕСКИМИ СОБЫТИЯМИ В ПЛИОЦЕН-ПЛЕЙСТОЦЕНЕ

С плиоцена по голоцен включительно на территории палеобассейнов Каспийского и 
Черного морей имел место ряд крупных трансгрессий, разделявшихся периодами 
регрессий. К настоящему времени накопился обширный материал, свидетельствующий 
о преимущественно климатической причине этих мощных явлений [Марков и др., 
1965; Васильев, 1976; Чепалыга, 1980; Проблемы геологии..., 1982; и др.].

После понтической трансгрессии, охватывавший все области Понто-Каспия, начиная 
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со второй половины раннего плиоцена, Черное и Каспийское моря стали развиваться 
как изолированные бассейны (киммерийский и балаханский) (табл. 4 ).

В конце киммерийского времени (3,5—4,5 млн. лет тому назад) проявилось первое 
крупное похолодание, сменившееся затем сильным потеплением (климатический 
оптимум плиоцен-плейстоцена) [Никифорова и др., 1976], когда в Каспийском ре
гионе получила развитие обширная раннеакчагыльская трансгрессия, размеры ко
торой, по-видимоаду, превышали размеры последующей позднеакчагыльской транс
грессии [Трубихин,* 1977; Невесская, Трубихин, 1982]. Во время этих трансгрессий 
Каспийский бассейн через Манычский пролив соединялся с Черноморским: акчагыль- 
ские слои Каспия коррелируются с куяльницкими слоями Черного моря [Никифорова 
и др., 1976, 1980; Никифорова, 1982]. Раннеакчагыльской трансгрессии соответство
вала регрессивная стадия куяльницкого бассейна, раннеакчагыльской регрессии, фор
мировавшейся уже во время похолодания, — скудумская трансгрессия Черного моря 
[Чепалыга, 1980]. Во время нового потепления развилась позднеакчагыльская транс
грессия Каспия1, распространившаяся в Куринскую, Западно-Туркменскую, Прикас
пийскую и Азовскую впадины. Ей соответствовала, по-видимому, эцерская регрессия 
куяльницкого бассейна. Во время отступания позднеакчагыльского моря, происхо
дившего во время похолодания, в Черноморском бассейне началась крыжановская 
трансгрессия, сменившаяся затем мерийской регрессией во время нового' потепления 
(см. табл. 4 ).

Таким образом, позднеплиоценовые трансгрессии и регрессии акчагыльского бас
сейна Каспия и куяльницкого бассейна Черного моря развивались асинхронно, что 
объясняется изолированностью этих водоемов относительно друг друга и непродол
жительным стоком вод из Каспия в Черное море во время более высокого уровня 
первого водоема над вторым. А.Л. Чепалыга [1980] крнстатирует совпадение изме
нений уровня Каспия с эвстатическими колебаниями уровня Мирового океана и кли
матическими ритмами. Черное море в это время развивалось в противофазе с Каспием.

Начало эоплейстоцена отмечено мощным похолоданием [Никифорова и др., 1980]. 
В это время в Каспийском регионе начал формироваться изолированный апшеронский 
бассейн, ранняя трансгрессивная стадия которого синхронизируется с раннегурийским 
(гуриантским, по А.Л. Чепалыге [1980]) бассейном. Последний, по-видимому, уступал 
по размерам трансгрессивным фазам куяльницкого моря и не выходил за пределы 
глубоководной впадины Черного моря (см. табл. 4 ).

С потеплением и аридизацией климата в бошерницкое время раннеапшеронский 
бассейн Каспия регрессирует, а в Черноморской впадине образуется нотанебское море 
гурийского бассейна [Чепалыга, 1980]. Оно не отличается большими размерами и 
находится скорее в регрессивной стадии, нежели в трансгрессивной.

Позднеапшеронская трансгрессия Каспия приурочена к холодному жеваховскому 
времени. Масштаб этой трансгрессии был несколько меньше размеров раннеапшерон- 
ской трансгрессии [Трубихин, 1975, 1977; Невесская, Трубихин, 1982], однако сток 
вод из Каспия в Черное море продолжал осуществляться. Сильное похолодание в кон
це эоплейстоцена (морозовское время) привело к опреснению регрессирующего поздне- 
апшеронского бассейна Каспия и небольшого (уступающего по размерам нотанебс- 
кому) цвермагальского бассейна Черного моря (см. табл. 4 ).

По данным А.Л. Чепалыга [1980], колебания уровней апшеронского и гурийского 
бассейнов, вероятно, происходили синхронно, так как в трансгрессивные фазы между 
ними устанавливалась связь.

Начало плейстоцена ознаменовалось наступлением жаркого климата, которое сопро
вождалось глубокими регрессиями и изоляцией обоих бассейнов: тюркянской регрес
сией Каспия до отметок —150 -г —200 м и болгарской регрессией Черного моря до 
—80-^ — 100 м [Марков и др., 1956; Федоров,.1978а, б] (см. табл. 4 ).

Последующее сильное похолодание совпало с началом обширных и длительных

1 А.Л. Чепалыга [1980] разделяет позднеакчагыльскую трансгрессию Каспия на две.



Соотношение трансгрессий и регрессий Черного и Каспийского морей с климатическими циклами в плиоцен-плейстоне
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трансгрессий обоих бассейнов: бакинской трансгрессии Каспия и чаудинской транс
грессии Черного моря (рис. 9 ). В этот период восстановилась связь Черноморского 
и Каспийского бассейнов с односторонним сбросом вод в Азово-Черноморскую об
ласть, так как уровень раннебакинского моря (примерно —5 м ), по-видимому, был 
выше раннечаудинского. Максимальное развитие бакинская и чаудинская трансгрессий 
попутали во время следующего потепления. Позднебакинская кратковременная транс
грессия имела уровень на 5—10 м выше уровня современного океана. По-видимому, 
несколько больше (до +10 + +15 м ) была последовавшая за ней тоже кратковремен
ная урунджикская трансгрессия Каспия (Федоров, 19576, 19786]. Позднечаудинская 
трансгрессия также превысила раннечаудинскую, широко распространившись в Север
ное Приазовье, Причерноморье, Колхиду и Гурию. Однако она, по-видимому, не под
нималась выше современного уровня океана. Поэтому связь бассейнов через Манычский 
пролив продолжала оставаться односторонней — из Каспийского моря в Черное, В 
это же время впервые возникла связь Черного моря со Средиземным через Босфор, 
Мраморное море и Дарданеллы, в результате которой в Черном море началась цикли
ческая смена солоноватоводных регрессивных бассейнов в эпохи оледенений и полу- 
морских трансгрессивных бассейнов в межледниковые эпохи [Чепалыга, 1980].

В конце раннего плейстоцена фиксируется мощное похолодание, с которым сов
падают регрессии урунджикского и позднечаудинского бассейнов. По-видимому, они 
были продолжительными и глубокими (венедская предположительно до —60 м) и 
отвечали окскому оледенению на Русской равнине [Федоров, 19786] (см. табл, 4 ).

Начало среднего плейстоцена совпало с потеплением, к которому оказались приуро
ченными ранняя трансгрессия раннехазарского бассейна Каспия, близкая, по данным 
Ю.М. Васильева [1976], к современному абсолютному нулю, и ранняя трансгрессия 
древнеэвксинского бассейна Черного моря, сменившаяся в результате поступления 
средиземноморских вод через проливы Босфор и Дарданеллы палеоузунларской транс
грессией, достигавшей, по-видимому, также современной нулевой отметки. Во время 
днепровского оледенения Черное море регрессировало, так как не было притока вод 
из Средиземного моря. В Каспийском регионе в это время существовал средний 
раннехазарский бассейн, вероятно, с довольно высоким уровнем зеркала воды [Фе
доров, 1975а, б ] .

С последующим потеплением в Каспии начинается более обширная, чем предыду
щая, поздняя раннехазарская трансгрессия, достигавшая, возможно, довольно зна
чительных положительных высот. В Черном море в это время произошли две после
довательные трансгрессивные фазы: позднедревнеэвксинская, обусловленная увели
чением поступления речных вод и притока их из Каспия, и узунларская, связанная 
с проникновением средиземноморских вод, что определило уровень Черного моря 
в это время, близкий к современному (см. рис. 9 ).

Завершение периода нового похолодания, вызвавшего московское оледенение 
Русской равнины, ознаменовалось регрессией раннехазарского и эвксино-узунларского 
бассейнов Каспия и Черного моря (см. табл. 4 ).

Таким образом, в раннем и среднем плейстоцене, как и в эоплейстоцене, конста
тируется синхронное развитие Черноморского и Каспийского бассейнов.

В начале позднего плейстоцена, во время микулинского межледниковья, в Каспий
ском бассейне получила развитие позднехазарская трансгрессия, а в Черном море — 
карангатская, имевшая, по данным П.В. Федорова [1963], две фазы: раннюю и позд
нюю. Она была вызвана, по-видимому, мощным притоком средиземноморских вод 
в результате осуществленной ранее эрозии дна Босфорского пролива [Федоров, 1978а]. 
Несмотря на сравнительно низкий уровень позднехазарского бассейна (примерно 
—10 + —20 м^, воды его переливались по Манычской долине в Азово-Черноморский 
бассейн, что отразилось в налегании позднехазарских (гирканских) слоев на каран- 
гатские [Горецкий, 1970]. Принимая во внимание, что уровень карангатского моря, 
возможно, располагался на 6—8 м выше современного, надо думать, что односторон
ний сброс вод Каспия происходил в условиях регрессирующего карангатского моря. 
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Посткарангатская регрессия Черного моря по времени совпадает с калининским 
оледенением. Синхронная ей обширная раннехвалынская трансгрессия Каспия, насту
пившая после ательской регрессии, несомненно связана с таянием этого ледника в 
период последующего мояого-шекснинского межледниковья (см. табл. 4 ). Уровень 
раннехвалынского моря в это время поднимался до абсолютных отметок +47 + +50 м 
и долго удерживался при отступании на отметке +25 м (см. рис. 9 ). Вследствие такой 
высоты вбды этой трансгрессии затопили обширные пространства Прикаспия, Запад
ной Туркмении, Куринской низменности и всего побережья Кавказа, Избыточный 
сток на уровне +20 + +25 м осуществлялся по Манычскому прогибу в Азово-Черно
морский бассейн.

В последнее время все большее число исследователей находит в Черном море следы 
сурожской трансгрессии, связанной, видимо, с молого-шекснинским межледниковьем 
[Арсланов и др., 1976; Островский, Измайлов, Щеглов и др., 1977]. Последняя сильно 
отстает по времени от начала раннехвалынской трансгрессии Каспия и развивается 
после ее максимальной стадии (см. рис. 9 ).

Енотаевская регрессия Каспия разделяет раннехвалынскую и позднехвалынскую 
трансгрессии. Уровень последней не превышал современной отметки —2 м. Поздне
хвалынскую трансгрессию связывают с осташковским оледенением позднего плей
стоцена [Федоров, 19786] (см. табл. 4 ). Позднехвалынский бассейн был изолирован 
и не имел стока в Черное море. Отступая, он задержался на отметках —12 и —16 м. 
Возможно именно поэтому уровень новоэвксинского бассейна Черного моря не пре
вышал —30 м [Васильев, 1976].

Мангышлакская регрессия Каспия, сменившая позднехвалынскую трансгрессию, 
несомненно была связана с аридизацией климата. Она имела уровень на 20—25 м ниже 
современного (т.е. абсолютную отметку -5 0  м ) . В Черном море в это время уровень- 
вод был также недостаточно высок.

Причиной развития голоценовой новокаспийской трансгрессии, достигшей/ макси
мума на отметке —18 + —20 м, явилось, по-видимому, увлажнение климата [Федоров, 
1957а, 19786]. Для ее начала имеются датировки 6 -8  тыс. лет назад; закончилась 
же она в XVIII в. н.э. Отмечается несколько стадий этой трансгрессии (см. рис. 9 ). 
В Черном море в голоцене развивались две трансгрессии: новочерноморская (не более 
+4 + +5 м абсолютной высоты), достигшая максимума во время теплового оптимума 
голоцена (3,5—4,0 тыс. лет тому назад), и нимфейская (+2 м ) , произошедшая в конце 
первого или начале второго тысячелетия новой эры. Их разделяет фанагорийская рег
рессия, начавшаяся, вероятно, еще в первом тысячелетии до новой эры и закончившаяся 
в первых веках новой эры. Ее уровень оценивается в —6 + —7 м. Современный уровень 
Каспийского (—28 м ) и Черного морей (—0,4 м ) свидетельствует о регрессивной стадии 
этих бассейнов в настоящее время (см. табл. 4 ). Таким образом, в позднем плейстоцене 
и голоцене, когда Черное море приобрело бблыную изолированность, снова появляют
ся черты его асинхронного развития с Каспием.

Расчеты водного баланса' Каспийского моря, выполненные А.И. Михалевским, 
Б.А. Апполовым, Б.Д. Зайковым, Д.А. Тугоносовым, Г.П. Калининым, К.К. Марковым 
и А.И. Суетовой, опровергли гипотезу о тектонической обусловленности колебаний 
уровня Каспийского моря. Они убедительно свидетельствуют о том, что главными 
причинами этих колебаний явлются климатические изменения [Рычагов, 1977].

Сопоставление трансгрессий и регрессий Каспийского и Черного морей с климати
ческими циклами позволяет сделать вывод о том, что в бассейнах разных типов, изо
лированных и полуизолированных от Мирового океана, происходили разнонаправлен
ные изменения уровня под влиянием одних и тех же климатических факторов [Мар
ков и др., 1965; Васильев, 1968; 1969, 1976; Островский, 1970, 1974; Федоров, 1976, 
1977а, 19786; Чепалыга, 1980; и д р .].

В замкнутых бассейнах трансгрессии развивались в более холодные и более влажные 
периоды, когда увеличивался речной сток и уменьшалось испарение с поверхности 
водоема. Регрессии были приурочены к этапам жаркого и аридного климата с меньшим
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Рис. 9. Схема колебаний уровней Черного и Каспийского морей в плейстоцене и их соотношение 
с оледенениями и межледниковьями (по данным П.В. Федорова [1957а, б, 1963, 1976, 1977а, б, 
1978а, б ] ; Геохронологии СССР [1974] ;С.И. Варущенко [1975] ;Г.И. Рычагова [1977] ;Б.А. Остров
ского и др. [1977] ;ILA. Каплина и др. [1977] ;Ф.А. Щербакова и др. [1977]\;К.К. Шилика [1977]; 
OJC Леонтьева и Г.И. Рычагова [1980] ;А.Н. Варущенко др. [1980] ;Ф.А. Щербакова [1982] ; 
ILH. Куприна и В.М. Сорокина [1982])

1 — уровень моря достоверный (а) и предполагаемый (б ) ;  2 — характерные высотные отмет
ки, м; 3 — абсолютные даты (тыс. лет) ; 4 — трансгрессии, регрессии и их стадии



Каспийское море; I — тюрк янская регрессия; II — раннебакинская трансгрессия; III — поздне
бакинская трансгрессия; IV — урунджикская трансгрессия; V — вен еде кая регрессия; VI — ранняя 
раннехазарская трансгрессия; VII — средний раннехазарский бассейн; V I I I— поздняя раннехазарская 
трансгрессия; IX — астраханская регрессия; X — позднехазарская трансгрессия; XI — ателье кая 
регрессия; XII — раннехвалынская трансгрессия (стадии: 1 — ранняя, 2 — максимальная, 3 — тал- 
гинская, 4 — буйнакская, 5 — туркменская), Х1П — енотаевская регрессия; XIV — позднехвалын- 
ская трансгрессия (стадии: 6 — Золотухине кая, 7 — поздн еенотаевс кая, 8 — раннемахачкалинская, 
9 -  шиховская, 10 -  позднемахачкалинская, 11 — кумекая, 12 — бекдашская, 13 — сартасская); 
XV — Мангышлаке кая (кулалинская) регрессия; XVI — новокаспийская трансгрессия



стоком и большим испарением. Примерами являются: куяльницкий бассейн Черного 
Моря, в котором две трансгрессии и две регрессии соответствуют двум более холодным 
и двум более теплым этапам; эоплейстоценовый апшеронский бассейн Каспия с двумя 
трансгрессиями в более холодные периоды; раннебакинская и раннечаудинская транс
грессии холодного платовского времени и т.д.

В то же время с появлением оледенений трансгрессии Каспия оказались приуро
ченными ко второй половине межледниковья — началу оледенения, т.е. к моменту 
понижения температур и испарения не только с поверхности акватории, но и всего 
водосборного бассейна при относительно высокой влажности [Калинин и др., 1966; 
Васильев, 1973]. Таковы, например, позднебакинская и урунджикская, ранняя и позд
няя раннехазарские трансгрессий; возможно, позднехазарская трансгрессия. Во время 
московского и первой половины калининского оледенений понижения температуры 
сопровождались резким увеличением сухости климата, что привело к регрессиям 
Каспия — астраханской и ательской [Васильев, 1976]. Большая продолжительность 
и масштабы раннехвалынской трансгрессии Каспия, не укладывающиеся в изложенную 
схему, видимо, были обусловлены частичным прекращением сброса каспийских вод 
в Черное море по Манычскому прогибу. Исключение составляет и позднехазарская 
трансгрессия, получившая развитие во время осташковской стадии валдайского оле
денения, когда в условиях мощного похолодания и крайней континентальности умень
шилось испарение с поверхности замкнутого водоема Каспия [Рычагов, 1977]. Ново
каспийская трансгрессия связана, очевидно, с увеличением количества осадков, вы
падавших над акваторией Каспия при еще недостаточном росте температур в после- 
валдайское время [Рычагов, 1977]. Современный низкий уровень Каспийского моря 
является типичным для регрессивных замкнутых бассейнов межледниковых эпох.

Полузамкнутые-и открытые бассейны развивались, как правило, в режиме Миро
вого океана: трансгрессии в них соответствовали теплым эпохам и межледниковьям, 
а регрессии — холодным эпохам и оледенениям, т.е. носили гляциоэвстатический ха
рактер [Федоров, 19786]. При этом уровень регрессии лимитировался прежде всего 
высотой порога, отделявшего бассейн от океана [Островский, 1974]. Таким, напри
мер, был акчагыльский бассейн Каспия, не потерявший связи со Средиземноморьем 
[Чепалыга, 1980, Проблемы геологии..., 1982], трансгрессии которого развивались 
в эпохи потепления, а регрессии — в холодные периоды. По этой же схеме происхо
дили колебания уровня Черного моря в раннем, среднем, позднем плейстоцене и го
лоцене, когда осуществлялась его связь со Средиземным морем, а через него — и с 
Мировым океаном. Следствием этого явилось то, что в трансгрессивные фазы уровень 
Черчого моря был близок к-современному. Однако сток каспийских вод в Черно
морскую впадину, осуществлявшийся в эоплейстоцене, раннем и среднем плейстоцене, 
несколько усложнял эту картину. Трансгрессии Черного моря этого времени оказались 
состоящими как бы из двух фаз: первая фаза была обусловлена гидрократическими 
причинами. Она совпадала с завершением оледенения еще при регрессивном уровне 
Мирового океана, но уже при высоком уровне Каспия. Это раннечаудинская, ранне- 
и позднедревнеэвксинская трансгрессии. Вторая фаза имела гляциоэвстатическую 
причину и была связана с нодъемом уровня Мирового океана в оптимум межледни
ковья [Островский, 1974]. Это позднеиаудинская, палеоузунларская и узунларская 
трансгрессии. В позднем глейстоцене, когда связь с Каспием прекратилась, трансгрес
сии Черного моря были обусловлены притоком только средиземноморских вод [Ва-

Окончание подписи * VI

Черное море: 1 — болгарская регрессия; И — раннечаудинская трансгрессия; I I I— позднечау- 
динская трансгрессия; IV — постчаудинская рагрессия; V  — раннедревнеэвксинская трансгрессия;
VI — палеоузунларская трансгрессия; V II -  позднедревнеэвксинская трансгрессия; VIII — узунлар
ская трансгрессия; IX — предкарангатская регрессия; X — карангатская трансгрессия; XI — пост- 
кар ангатская регрессия; XII — сур аж с кая трансгрессия; X I I I — новоэвксинская регрессия; XIV — 
новочерноморская трансгрессия; XV — фанагорийская регрессия; XVI — нимф ейская трансгрессия



сильев, 1976, 1977]. В это время в Черном море развивались карангатская, сурожская, 
новочерноморская и нимфейская трансгрессии [Геохронология..., 1974].

Таким образом, климат является определяющим фактором в истории колебания 
уровней бассейнов Понто-Каспия в плиоцен-плейстоцене. При этом режим изолирован
ных бассейнов определялся климатическими условиями региона акватории и водо
сборного бассейна, а полузамкнутых — глобальными климатическими циклами, обус
ловившими гляциоэвстатические колебания уровня Мирового океана.

Климатические же изменения, по-видимому, являются следствием изменений ин
соляции Земли, о чем писал М. Миланкович в 1939 г. [Брэкер и др., 1974].

Характер бассейна, его связь с океаном или изоляция в значительной мере опре
деляются тектоническими причинами, особенно подвижностью ’ ’порогов” , разделявших 
водоемы.

Так, в позднем плиоцене — эоплейстоцене связи Черного моря со Средиземноморьем 
через Босфор, Мраморное море и Дарданеллы не существовало. В результате активных 
тектонических движений в это время наступила полная изоляция Понто-Каспия, про
должавшаяся в течение всего апшерона и первой половины раннего плейстоцена, 
когда бассейны Каспийского и Черного морей только сообщались друг с другом и то 
преимущественно в виде одностороннего стока из Каспия. Во второй половине ран
него плейстоцена погружение порога Мраморного моря привело к проникновению 
средиземноморских вод в Черноморскую впадину. Этот процесс продолжается и в 
настоящее время. Тектонический подъем Манычского порога в предхвалынский период 
обусловил почти полную изолированность Каспия в позднем плейстоцене и его чрез
вычайно длительную и высокую раннехвалынскую трансгрессию [Рычагов, 1977].

МЕТОДИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ ИЗУЧЕНИЯ НЕОТЕКТОНИЧЕСКИХ ДВИЖЕНИЙ 
ГОРНЫХ СТРАН ЧЕРНОМОРСКО-КАСПИЙСКОГО РЕГИОНА

В горных районах новейшие отложения выполняют, как правило, только межгорные 
впадины, и значительные пространства оказываются сложенными древними породами, 
которые выведены на поверхность и эродированы в процессе неотектонического раз
вития.

В таких районах решающее значение приобретает метод геоморфологического ана
лиза территорий, так как неотектонические движения оказываются запечатленными 
в рельефе.

Неравномерность неотектонических поднятий горных сооружений формирует ярус- 
ность их рельефа: лестницу поверхностей выравнивания и террас речных долин. Анализ 
гипсометрического положения этих ярусов позволяет надежно выявить характер но
вейших движений: их неравномерность во времени и пространстве, скорость, тенден
ции развития и т.п. При этом решающее значение приобретает правильное определение 
возраста поверхностей выравнивания и речных террас. В настоящей работе при дати
ровании ярусов рельефа мы исходили из представлений об определенном генезисе этих 
геоморфологических объектов.

Речные террасы, прослеживающиеся от низовьев до верховьев реки, являются резуль
татом циклического развития долины; они получили название цикловых (см. гл. IV, 
а также: [Шульц, 1940; Макарова и др., 1979]).

Фауна, флора и пыльца аллювиальных комплексов каждой из таких террас, меняющие
ся снизу вверх по разрезу от более теплолюбивых к более холодолюбивым, свидетель
ствуют о климатической обусловленности этой цикличности [Макарова и др., 1977; 
Беспалый, 1978; Муратов, 1978; Кожевников, 1979; Чепалыга, 1967, 1980; Лукина, 
1980, 19816; и д р .]. Определяющую роль здесь играют смены межледниковий оле
денениями, аридных условий плювиальными, с которыми связаны трансгрессии и 
регрессии морских бассейнов, т.е. колебания базисов эрозии долин, в целом приво
дящие к изменению энергии водных потоков.

Как можно себе представить, формирование эрозионного уступа цикловой террасы 
3. Зак. 466 -эо



начинается в период резкого снижения водности потоков и отступания уровня моря, 
обусловленных развитием оледенения. В это время в русле отлагается лишь местный 
материал (тальвеговый аллювий). Аккумуляция сначала ’ ’базальных”  грубообломоч
ных горизонтов, а затем ритмично-линзовидных аллювиальных толщ транзитных на
носов происходит с увеличением водности потоков в период таяния ледников и транс
грессий морских бассейнов во время наступившего межледниковья. В заключение 
формируются покровные тонкие, часто лёссовидные отложения террас, обусловлен
ные, по-видимому, новым похолоданием или началом нового оледенения. Развитие 
этого оледенения и последующая регрессия моря дают толчок к образованию эрозион
ного уступа в уже сформировавшейся толще наносов, что является началом форми
рования следующей террасы в новый климатический цикл.

Такая схема террасообразования подтверждается рядом фактов. Во-первых, по
ложением теплолюбивой фауны и флоры в нижних горизонтах аллювия и сменой ее 
вверх по разрезу хблодолюбивой. [Чепалыга, 1961, 1967; Макарова и др., 1977; и 
др.]. Во-вторых, приуроченностью эрозионных врезов долин к переуглубленным древ
ним руслам рек на морском дне [Островский, 1967; Островский, Измайлов, Балаба
нов и др., 1977J и постепенным переходом морских отложений трансгрессивной фазы 
моря в аллювий долин при ’’раскрытии”  поверхностей речных террас на морские ак
кумулятивные террасы и равнины [Федоров, 19576, 1963; Кожевников, 1977]. В-треть
их, иногда наблюдаемым переходом флювиально-гляциальных отложений в аллюви
альные в верховьях горных рек и положением конечных морен отступающих ледников 
на аллювиальных толщах террас [Соловьев, 1966; и др .]. Есть и другие подтверждения 
описанной выше схемы.

Возраст речных террас определяется нами по завершению этапа аккумуляции на
носов, наиболее надежно — путем прослеживания и детального картирования геомор
фологически выраженных террасовых уровней реки: от морских биостратиграфически 
датированных отложений вверх по долине. При этом в качестве контроля привлека
ются все имеющиеся археологические, палеомагнитные, термолюминесцентные, тефро- 
хронологические и другие датировки аллювиальных толщ. При этом особое внимание 
уделяется тому, чтрбы не впасть в довольно распространенную ошибку, когда террасе 
реки присваивается возраст, основанный на фаунистических находках из нижних 
частей слагающего ее разреза. Дело в том, что в прогибающихся межгорных впадинах 
нижние горизонты аллювия могут оказаться древним цоколем более молодой акку
мулятивной террасы, отделенным от ее отложений перерывом, плохо выраженным 
в косослоистых сериях речных наносов. В этих случаях большую помощь могут ока
зать почвенные горизонты, подчеркивающие несогласия между разновозрастными 
аллювиальными свитами.

Поверхности выравнивания, представляющие собой более древние и более высокие 
ярусы рельефа, датировать гораздо сложнее, так как они, как правило, не несут на 
себе чехла рыхлых отложений. Это останцы древнего пенеплена или орогенных поверх
ностей выравнивания, педиментов, т.е. денудационных равнин, которые формиро
вались у основания поднятий и были сопряжены с аккумулятивными равнинами меж
горных или предгорных впадин, представляя собой прислоненные участки полигене- 
тических поверхностей выравнивания. Их формирование завершилось, очевидно, в 
наиболее спокойные в тектоническом отношении периоды. Последующие активизации 
движений приводили к эрозионному расчленению таких поверхностей на участках 
поднятий и захоронению их под толщей осадков на участках прогибания. Следствием 
этого оказалось пространственное разобщение реликтов одновозрастных денудацион
ных и аккумулятивных поверхностей выравнивания.

Таким образом, периоды активизации тектонических движений оказываются син
хронными максимальному расчленению поднятий и мощному осадконакоплению р про
гибающихся впадинах. Несогласия же и перерывы в разрезах отложений должны 
сопрягаться с уровнями денудационных поверхностей, отвечающими, на наш взгляд, 
этапам ослабления или затухания тектонических движений [Макаров, 1980].
34



Рис. 10. Зависимость относительных высот террас над руслами рек Мутновской (Южная Камчатка) 
и Кумы с Подкумком (Центральное Предкавказье) от их возраста

1 — условный номер террасы; 2—3 — кривые изменения высот террас над руслом: 2 — р. Мутнов
ской, (а — факттеская, б — осредненная), 3 — р. Кумы с Подкумком; 4 — этап усиления эрозион
ного врезания, отождествляемый с усилением тектонической активности

Увязка определенных циклов осадконакопления в областях прогибания с конкрет
ными этапами развития ярусности рельефа в областях поднятий становится той основой, 
на которой базируется стратификация поверхностей выравнивания. Это известный 
метод коррелятивных отложений, где по возрасту осадков впадины, устанавливаемому 
по комплексу признаков, определяется время формирования соответствующей дену
дационной поверхности, располагающейся сейчас высоко в горах. Иногда датирование 
поверхностей выравнивания контролируется позднекайнозойским вулканизмом: 
интрузии позволяют определить нижний возрастной предел срезающих их поверхностей 
выравнивания, а эффузивы — их верхний возрастной предел, потому что они, как пра
вило, перекрывают последние.

Разрушенные эрозией поверхности выравнивания наиболее высоких ярусов рельефа 
реконструируются по отдельным вершинам и пикам хребтов, т.е. отождествляются с 
вершинными поверхностями горного сооружения, время формирования которых опре
деляется также методом коррелятивных отложений.

Установление возраста ярусов рельефа — речных террас, поверхностей выравнивания 
и вершинных поверхностей — позволяет перейти к количественной оценке тектоничес
ких движений на новейшем этапе.

Применявшиеся до настоящего времени методики анализа речных террас для выясне
ния неравномерности поэтапных новейших движений [Несмеянов, 1971а; Чигарев, 
1971; Крестников, Чи гарев, 1976; Четвертичная тектоника..., 1979; Ермилин, Чи га
рев, 1981] основаны на анализе превышений одной террасы над другой, соотнесенных 
с отрезком времени, за который это превышение образовалось. Но таким образом 
устанавливается фактически лишь скорость образования эрозионного уступа террас, 
которая может быть отождествлена со скоростью тектонических движений только 
при условии существования прямой зависимости между темпами поднятий и скорос
тью врезания реки.



Т а б л и ц а  5
Относительные высоты речных террас над руслом и их возраст

Террасы долин Кумы и Подкумка Террассы долины р. Мутновской

Стратиграфическая
шкала Условный

номер*

Абсолют
ный воз
раст, 
тыс. лет

Относи
тельная 
высота, м

Условный
номер*

Абсолют
ный воз
раст, 
тыс. лет

Относи
тельная 
высота, м

а: Q\ НП 0-2 0,5 НП 0-2 0,5я
2 - - - ВП 4-4,4 1,0

1 Q\ ВП 6-8 1,5-2 1 6-7,5 8-10

Q\ I 10 5 II 25 35-40

I - - - III 35 50-55
- — - IV 40 80-100

Q\ II 40-55 10-12 _ _ _
§• III 60-75 ,18-20 - ’ -| Q\ _ _ _ V 75-80 250
с!о« IV 80-100 35-40 VI

VII
105
120-130

270
330

lit. Q\ V 130 60 VIII 165-190 400-450

Q\ VI 300 80-100 IX 200-400 550-600

Н
иж

ни
й

пл
ей

ст
о

це
н

Q\ VII 475 140-160 X 500 900

* Здесь, а также в табл. 6—9: НП — низкая пойма, ВП — высокая пойма

Поскольку последняя величина сильно зависит от изменений климата и колебаний 
базисов эрозии, для выяснения импульсности неотектонических движений нами был 
разработан иной подход [Лукина, 19816]. Он основан на анализе относительных высот 
террас и более высоких ярусов рельефа над руслом реки и их зависимости от абсо
лютного возраста сформировавшихся поверхностей этих форм рельефа.

График относительных высот террас и поверхностей выравнивания во времени 
будет отражать осредненную скорость эрозионного расчленения рельефа, которая может 
быть отождествлена с интенсивностью тектонических движений. Ведь каждое значение 
высоты террас или поверхностей выравнивания окажется конечным результатом двух 
этапов 1[врезания и аккумуляции или выравнивания), происходящих за один климати
ческий цикл (оледенение — межледниковье), сопровождающийся одним циклом коле
бания базиса эрозии (регрессия — трансгрессия). Поэтому климатическая составляющая 
речной эрозии будет как бы снивелирована и появится возможность оценки тектони
ческого фактора практически в чистом виде.

Попробуем доказать правомочность такого методического подхода на примере ана
лиза изменения относительных высот террас во времени таких сильно удаленных друг 
от друга речных долин, как р. Кума с Подкумком в Центральном Предкавказье и 
р. Мутновская на Южной Камчатке, для которых разработана детальна^, стратификация 
террас [Иванова, 1946; Брайцева и др., 1968; Лукина, 1980,1981а] (табл. 5 ).



рек в течение плейстоцена. На обеих кривых (одной — для Кумы с Подкумком, дру
гой — для р. Мутновской) выделяется этап наиболее интенсивного врезания, прихо
дящийся на временной интервал 90—30 тыс. лет. Этому не мешает асинхронность тер- 
расообразования в столь отдаленных друг от друга регионах и разница в абсолютных 
значениях относительных высот террас (см. табл. 5 ). Причем в течение этого времени 
уровень Мирового океана, а следовательно, и Тихого, в который впадает р. Мутновская, 
находился как в регрессивной (50—70 тыс. лет), так и в трансгрессивной (30— 
40 тыс. лет) фазе [Камчатка.. . ,  1974], а уровень Каспийского моря, являющийся 
базисом эрозии для бассейна Кумы и Подкумка, соответственно как в трансгрессивной 
(раннехвалынская трансгрессия от 40 до 80 тыс. л е т ), так и в регрессивной фазе (ено- 
таевская регрессия — 25—35 тыс. лет) [Рычагов, 1977]. Интервал 30—90 тыс.лет совпа
дает по времени с ранневалдайским оледенением (45—47 тыс. лет) и со средневалдай
ским межледниковьем (25—45 тыс. лет) Русской равнины [Рычагов, 1977], а также 
с ранненачикинским оледенением (48—75 тыс. лет) и средненачикинским межледни
ковьем (26—48 тыс. лет) Камчатки [Брайцева и др., 1968].

Таким образом, независимо от положения базисов эрозии и изменяющегося климата 
как во время оледенений, так и во время межледниковий долины рек Мутновской на 
Южной Камчатке и Кумы с Подкумком в Центральном Предкавказье одновременно, 
в определенный отрезок времени верхнего плейстоцена, врезались с большей интенсив
ностью, что по-видимому, следует отнести за счет больших скоростей тектонических 
движений этих двух отдаленных регионов в период от 30—90 тыс. лет назад.

СОВЕТСКАЯ ЧАСТЬ КАРПАТ И ПРЕДКАРПАТЬЕ

Рассматриваемый район занимает бассейны хорошо изученных долин крупных рек — 
Днестра и Прута, анализ гипсометрии террас и более высоких ярусов рельефа которых 
лег в основу выявления неравномерности неотек тонических движений в течение плиоце
на и плейстоцена. Район охватывает советскую часть Восточных Карпат с отметками 
более 2000 м (гора Говерла — 2061 м ) , Верхнеднестровскую низменность, находящую
ся на высоте 100—150 м, край Подольской возвышенности, поднимающейся до 300— 
350 м. Молдавские Кодры высотой до 430 м и западную часть Причерноморской низмен
ности, снижающуюся до нулевых отметок.

В неотектонической структуре района выделяется несколько крупных геоструктур- 
ных единиц: западная часть Восточно-Карпатской складчатой системы Карпатского 
сектора Альпийско-Азиатского орогенического пояса, Предкарпатский краевой прогиб, 
юго-западная часть древней -Русской платформы и фрагмент эпигерцинской Скифской 
плиты.

Восточно-Карпатская складчатая система представляет собой сложную покровно- 
надвиговую структуру, образованную системой вытянутых продольных чешуй (скиб), 
последовательно надвинутых одна на другую с юго-запада на северо-восток [Раз
ломы. . . ,  1977]. Чешуи выражены в рельефе в виде асимметричных хребтов, разде
ленных асимметричными впадинами. Они подразделяются на Внешний антиклинорий 
(хребет Горганы), Центральный синклинорий и Внутренний антиклинорий (Полонин- 
ский хребет и Черногорье). Иногда используется подразделение на Скибовую, Кроснен- 
скую, Полонинскую, Марморошскую и Ленинскую зоны [Геологическая карта.. . ,  
1979].

В пределах советской части Карпат четко выделяются два района: северо-западный 
и юго-восточный. В первом из них продольные покровно-надвиговые структуры почти 
не имеют поперечных вторичных деформаций, во втором — по геоморфологическим 
данным нами устанавливаются многочисленные левые сдвиги северо-восточной ориенти
ровки. Границей между районами служит, по-видимому, глубинный тектонический 
шов также северо-восточного простирания, проходящий вдоль верховьев долин Прута 
и Черной Тисы. Смещение форм рельефа в зоне этого шва свидетельствует о его лево-



Рис. 11. Гипсометрическое положение, деформированность и возраст высоких террас и ярусов релье
фа в междуречье Днестра и Прута:М2рп -  понт, N 2km -  киммерий, N 2kj, -  ранний куяльник, N 2kj2 
-  поздний куяльник, N2kj 2 -  EQ, -  поздний куяльник -  ранний эоплейстоцен

сдвиговой природе. Амплитуда горизонтального перемещения по нему, по геоморфоло
гическим данным, составляет несколько десятков километров за новейший этап.

Предкарпатский краевой прогиб, совпадающий с Верхнеднестровской низменностью, 
частично перекрыт надвигом со стороны Карпат. Он осложнен линейными складками- 
чешуями с пологими юго-западными и крутыми, подвернутыми или ’’срезанными” , 
северо-восточными крыльями [Тектоника нефтегазоносных областей.. . ,  1973].

Юго-западная часть Русской платформы (Украинский кристаллический щит и его 
перекрытая чехлом периферия) осложнена рядом поднятий (Северо-Молдавским, 
Подольским, поднятием Молдавских Кодр и др.) [Геоморфология Молдавии, 1978]. 
Для этой территории характерны молодые разрывы двух простираний — северо-восточ
ного и северо-западного. Они обусловливают контрастность зон сочленения неотектони- 
ческих структур, ориентировку речной сети, расположение очагов местных землетрясе
ний и т.п. Северо-восточные разрывы, как правило, образуют ступени в рельефе высотой 
в несколько десятков метров [Билинкис, 1971]. Конфигурация речной сети наряду с 
вертикальными перемещениями по этим разрывам позволяет предположить и горизон
тальные смещения левосдвигового характера.

Фрагмент эпигерцинской Скифской плиты территориально совпадает с Причерномор
ской низменностью, осложненной локальными поднятиями и впадинами.

Советская часть Восточных Карпат сложена флишевыми образованиями мела и палео
гена. Новейшие отложения в виде мощного комплекса моласс распространены преиму
щественно в Предкарпатье. Они начинаются неогеновыми отложениями, трансгрессивно 
залегающими на палеогеновых и более древних породах.

В Предкарпатском прогибе нижний миоцен представлен глинами с линзами гипсов 
и солей, песчаниками и конгломератами, средний — песками, галечниками, известняка
ми, мергелями и бентонитовыми глинами во Внешней зоне и аргиллитами, глинами с 
прослоями песчаников, конгломератов, туфов и гипсов в его Внутренней зоне. Верхний 
миоцен образуют известковистые глины и алевролиты с прослоями песчаников, туфов 
и конгломератов. К плиоценовым образованиям относятся валунно-галечниковые отло
жения пролювиально-аллювиального происхождения, перекрывающие останцы древних 
поверхностей выравнивания Карпат и миоценовые толщи Предкарпатского прогиба 
[Геология СССР, т. 45, 1969, 1979; Геологическая карта.. . ,  1979, Кожевников, 1980;

и др .]. ч ' х
В Предкарпатье на территории Молдавии в течение раннего миоцена и гельветского 

века среднего миоцена существовал континентальный режим. В это время на террито
рии Причерноморской низменности происходило накопление мощной толщи верхнемай-



копских морских осадков (более 2000 м ) , представленных глинами, алевритами и пес
ками.

В среднем и в начале позднего миоцена, в тортон-среднесарматское время, на тер
ритории Молдавии и Причерноморья отлагались маломощные (до 150 м) морские 
осадки, преимущественно известняки, мергели, в меньшей степени глины,, пески и 
песчаники. Во время регресии среднесарматского моря на значительной части рассмат
риваемой территории наступил континентальный режим. Лишь на юге существовали 
морские условия позднесарматского, меотического и понтического бассейнов.

Сформировавшаяся к концу понта поверхность выравнивания была перекрыта 
аллювиальными отложениями древней речной сети, балтской серией осадков, к югу 
замещающихся одновозрастными мелководными морскими, дельто'выми и лагунными 
образованиями. С верхними горизонтами морских понтических отложений в Предкар- 
патье мы коррелируем останцы этой поверхности выравнивания — фрагменты наиболее 
высокого, по нашему счету XIII, Гауренского яруса рельефа Молдавских Кодр с абсолют
ными отметками 400—429 м. В отложениях этого уровня рельефа, по данным П.Д. Бу- 
катчука, впервые появляется галька карпатских яшм и кварца, а также найдены остат
ки гиппарионовой фауны млекопитающих [Билинкис, 1971], доказывающие их ран
неплиоценовый возраст [Алексеева, 1977]. Относительные^ высоты ХП1 яруса рельефа 
над руслом Прута составляют 370—400 м, а над руслом р. Бык -  280—310 м. Вслед
ствие новейших деформаций к востоку, в сторону долины Днестра XIII ярус рельефа 
гипсометрически снижается. На водоразделах рек Икель-Бык и Реут-Днестр он имеет 
относительную высоту уже 250-270 м. По одному из сел в долине Днестра этот ярус 
назван РЯспопенской террасой. Таким образом, X III (Распопенский) уроцень Днестра 
синхронизируется нами с X III (Гауренским) уровнем рельефа Молдавских Кодр (рис. 11).

Анализ ярусов рельефа советской части Карпат в'верховьях Прута и Черной Тисы 
выявил наличие также 13 ярусов рельефа [Лукина, 1985]. Наиболее высокий из них, 
имеющий относительную высоту на северном склоне гор над руслом Прута 950—1050 м 
при абсолютных отметках 1850—2000 м, а на южном склоне над руслом Черной Тисы — 
1250 м при абсолютных отметках более 2000 м, датируется нами также концом понти
ческого времени, так как логично предположить, что одинаковое число ярусов рельефа 
бассейнов двух крупных притоков Дуная образовалось под влиянием одних и тех же 
климатических причин (табл. 6 ). Кроме того, в понтических отложениях Предкарпатья 
нет обломков меловых кремней Карпат, что свидетельствует еще о слабом их поднятии 
и размыве. Раннеплиоценовый, понтический возраст вершинной поверхности Карпат 
доказывают также Ё.М. Великовская, А.В. Кожевников и Н.Е. Фельдбарг [1973].

Во второй половине раннего плиоцена на территории Предкарпатья существовал 
континентальный режим, способствовавший накоплению аллювиальных отложений реч
ных долин на приморских равнинах, так как уровень киммерийского моря был зна
чительно ниже позднесарматского, меотического и понтического бассейнов. Находки
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Соотношение и возраст террас и высоких ярусов рельефа 
советской части Карпат
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Террасы и ярусы рельефа и их относительные высоты*, м
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фауны млекопитающих молдавского комплекса (Hipparion crassum Gervais., Cervus 
Axis., C. sp., Gazella cf. borbonica Dep., G. deperdita Gervais, Spalax sp., Homotherium cf. 
creanatidens Fabrini, Dicerorhinus cf. megahinus (De Cris), Pliocervus sp., Antilope sp. и др.) 
в толще осадков, слагающих террасу, получившую в Молдавии название Стольничен- 
ской [Букатчук, Негадаев-Никонов, 1968], подтверждают ее раннеплиоценовый возраст 
[Алексеева, 1967].

С этими отложениями мы синхронизируем более низкий, следующий по счету XII 
ярус рельефа, располагающийся в пределах поднятия Молдавских Кодр на относитель
ной высоте 330—340 м над руслом Прута и 260 м над руслом р. Бык. XII ярус прекрас
но развит у с. Стольничены, по которому он и получил свое название. Здесь относитель
ная высота его над руслом Ботны равна 230—260 м, а над руслом Когильника — 210 м. 
В междуречье Днестра, Реута и Икеля XII ярус рельефа имеет относительную высоту 
210-230 м. Особенно широко он развит в долине Днестра у с. Погребены. Таким обра
зом, Стольниченский ярус рельефа Молдавских Кодр отождествляется нами по време
ни с Погребенским ярусом рельефа долины Днестра (см. рис. 11), который не моложе 
первого, несмотря на свой более низкий гипсометрический уровень, как это считает 
П.Д. Букатчук, так как ниже XII яруса рельефа и в том и в другом районе насчитывает
ся по 11 более низких плиоцен-четвертичных террас (см. табл. 6 ).

В пределах советской части Карпат XII ярус рельефа имеет относительную высоту 
на северном склоне 700—750 м над руслом Прута при абсолютных отметках 1450— 
1550 м, а на южном над руслом Черной Тисы — 850—950 м при абсолютных отметках 
1700-1800 м.

В позднем плиоцене в Предкарпатье отлагались аллювиально-озерные и прибрежно
морские отложения (пески, алевриты, глины) кульяника, включающего горизонты 
верхнего пората (веселовский, чистопольский, аккулаевский, крыжановский), в кото
рых найдены остатки крупных млекопитающих хапровского комплекса [Геологичес
кая карта.. . ,  1979]. Они слагают XI, X и IX  террасы Днестра и Прута.

XI (Кучурганская) терраса (или, точнее, Кучурганский аккумулятивный ярус релье
фа) имеет относительную высоту 165—200 м над руслом Днестра. Многочисленная 
фауна млекопитающих ’ ’кучурганского”  облика (Proochotona gigas Argir. et Pidop., 
P. eximia Chiom., Ochotona antiqua Pidop., Alilepus sp., Pliolagus sp., Pliopetaurista sp., 
Citellus sp., Spalax cf. macovei Sim., Promimomys moldavicus Kormos.) [Алексеева, 1967, 
1977, 1978] и унионид типа Plicatibaphia flabillatiformis Сг.-Вег., Psilumio sandbergeri 
Pen., P. bogatschevi Gr.-Ber. позволяет отнести его к началу позднего плиоцена [Чепалы- 
га, 19626, 1980; Трубихин, Чепалыга, 1982; Путеводитель.. ., 1982]. XI терраса Прута 
высотой 275—300 м морфологически прекрасно выражена в районе с. Милеиггы и 
поэтому названа нами Милештской. В Карпатах XI ярус рельефа имеет относительные 
высоты над руслом Прута и Черной Тисы 550—600 и 640 м при абсолютных отметках 
соответственно 1000—1050 и 1400 м; он также отнесен нами к началу позднего плио
цена.

$  терраса Днестра, получившая название Вадулуйводской [Чепалыга, 1967], имеет 
относительную высоту 135—165 м. Ее положение среди других террас, а также находки 
фауны (Hipolagus sp., Trogontherium cuvieri Fich., Spalax sp., Mymomys reidi Hinton, 
Equus sp., Capreplus sp., Cervus sp.) дают возможность датировать ее серединой позднего 
плиоцена. X терраса Прута прослежена нами методом геоморфологического картиро
вания в среднем течении на относительной высоте 210—245 м, где она названа Болду- 
рештской, и в верхнем течении в районе Дел я тина в Карпатах, на относительной высоте 
400—420 м при абсолютных отметках 800—860 м. Мы синхронизируем ее с X террасой 
Днестра на основании находок хапровской фауны в разрезе этой террасы у с. Этулия 
(Anancus arvernensis Cr. et Job., Archidiskodon -gromovi Alex, et Gar., Dicerorhinus sp., 
Equus cf. stenonis Cochi [Путеводитель.. . ,  1982] (см. табл. 6 ).

IX  I (Ферладанская)! терраса имеет высоту над руслом Днестра в районе Тирасполя 
125—145 м. В ее отложениях еще в конце прошлого века были найдены остатки млеко
питающих Zygobphodon borsoni Hays., Archidiskodon gromovi Alex, et Gar., впоследствии 
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дополненные находками Archidiskodon meridionalis Nesti., Equus ex gr. stenonis Cochi., 
Equus sp., Hipparion sp., Eudadoceros sp., Dicerorhinus cf. etruseus Falc., Cervinae ind. и др. 
[Алексеева, 1977], а также грызуны Lagurodon и AUophaiomys и моллюски (внизу — 
теплолюбивые, вверху — холодолюбивые: Corbicula apscheronica Andr. и др.) [Чепалы- 
га, 1967]. Это позволяет отнести IX  террасу к ферладанскому более теплому и домаш- 
кинскому более холодному этапам позднеплиоценфаннеэоплейстоценового времени 
(см. табл. 4,6).

IX  (Бучуменская или Мантская) терраса Прута [Константинова, 1964,1967; Гожик, 
1966] имеет в среднем течении относительную высоту 180—200 м. Соответствующий ей 
IX  ярус рельефа в Карпатах несколько выше и достигает, по нашим данным, 250—300 м 
при абсолютных отметках в районе пос. Делягина 470 м. На основании находок в отло
жениях этой террасы (в среднем течении Прута) фауны унионид Unio apscheronica и 
Bogatschevia [Чепалыга, 1967] большинство исследователей сопоставляет ее с IX  тер- 
рассой Днестра (см. табл. 6).

К эоплейстоцену в Предкарпатье отнесены отложения домашкинского, бошерниц- 
кого, жеваховского, ногайского и морозовского горизонтов [Никифорова, и др., 1976, 
1980; Никифорова, 1982] с Unio stun и аллювиальные отложения V II и V III террас 
Днестра и Прута, характеризующиеся присутствием фауны крупных млекопитающих 
и грызунов псекупского (одесского) и таманского комплексов. Аналогичная фауна 
характеризует апшеронские отложения юга СССР.

V III терраса Днестра, выделенная А.Л. Чепалыгой [19626] под названием Ходжимус- 
ской, имеет в нижнем течении относительную высоту 115—120 м. В ее отложениях 
снизу вверх по разрезу наблюдается смена теплолюбивой фауны эоплейстоценовых 
моллюсков (Bogatschevia stun и др.) холодолюбивымй ее формами (Margaritifera area 
Tsches., Bogatschevia scutum). Найдены также остатки млекопитающих хапровского 
фаунистического комплекса (Archidiskodon meridianalis Nesti. и др.), что позволяет 
отнести время образования этой террасы к первой половине эоплейстоцена. 150—165- 
метровая терраса в долине Прута многими исследователями не выделяется. Однако 
откартированная нами как следующая за VII, она, а также V III ярус рельефа Карпат 
могут сопоставляться с V III Ходжимусской террасой Днестра и, таким образом, дати
роваться первой полодиной эоплейстоцена (см. табл. 6).

Более низкая VH (Кицканская) терраса Днестра относительной высотой 80—110 м 
содержит богатую фауну моллюсков (Crassiana crassoides Tshep., Unio pseudochosaricus 
Tshep., Pseudunio moldavanica Tshep., Potomida kinkelini Haas., Pseudosturia caudata) и 
млекопитающих (Archidiskodon meridionalis tamanensis Dub., Cervus elaphus) эоплейсто- 
ценового возраста [Алексеева, 1977]. Этот факт, а также наличие шести ископаемых 
почв в ее лёссовом покрове, образовавшихся в периоды межледниковий, позволяют 
синхронизировать ее со второй половцной эоплейстоцена [Чепалыга, 1980]. V II терраса 
Прута -  Валенская, или Унгенская*. -  имеет в среднем течении относительную высоту 
120—140 м. В ее аллювии также найдена фауна млекопитающих эоплейстоценового 
возраста (Archidiskodon cf. meridionalis Nesti и др .). В Карпатах этой террасе соответ
ствует V II ярус рельефа; в районе Делягина его абсолютная высота составляет 580 м 
(см. табл. 6).

Благодаря детальным изысканиям Л.Ф. Лунгерсгаузена [1938], А Л . Чепалыги 
[1962а, в, 1967], К.Н. Негадаеда-Никонова [Негадаев-Никонов, Арапов, 1964, 1966, 
Негадаев-Никонов,Лновский, 1969], К  Л . Константиновой [1964, 1967], П.Ф. Гожика 
[1966]', И.К. Ивановой [1980). и других обоснован плейстоценовый возраст шести 
более низких синхронных террас Днестра, Прута и их притоков.

V I (Михайловская) терраса Днестра и V I (Слободзеемарская) терраса Прута, имею
щие высоту над руслом соответственно 75—80 и 80—120 м, отнесены к первой полови
не раннего плейстоцена на основании находок в их отложениях фауны моллюсков 
четвертичного времени (Crassiana crassoides, Unio rumanoides, U. batavus Nilss., U. concen- 
taneus Ziegi, Pseudosturia caudata Bog., Viviparus tiraspolitanus P&lv. и др.) и млекоцитаю-



щих (Archidiskodon trogonterii Fohl.), характерных для самого начала плейстоцена 
[Чепалыга, 1962а, в ]. По-видимому, накоплению аллювия этой террасы способстовала 
раннечаудинская трансгрессия Черного моря [Федоров, 1963,1978а].
. V  терраса Днестра, названная Колкотовской, распространена наиболее широко. 

Ее высота над руслом реки 50—60 м. Аллювий этой террасы представляет собой страто
тип тираспольского фаунистического комплекса, характеризующегося многочисленны
ми находками, которые свидетельствуют о ее раннеплейстоценовом возрасте [Плейсто
цен Тирасполя, 1971; Негадаев-Никонов, Яновский, 1969]. Помимо этого, в нижних 
горизонтах обнаружены древнечетвертичные теплолюбивые формы моллюсков (Pseudu- 
nio robusta Tshep., P. moldavica Tshep., Potomida litoralis Lam.), а в верхних — холодолю
бивые. Время накопления аллювия этой террасы условно связывают со второй полови
ной раннего плейстоцена (позднечаудинской трансгрессией). V  (Петрештская) терраса 
Прута возвышается над руслом в низовьях Молдавских Кодр на 110 м. Вверх по тече
нию она снижается до 50—60 м, а в пределах Карпат снова несколько повышается — 
до 60—70 м. В ее отложениях найдена многочисленная фауна: Crassiana crassa Phil., С. ba- 
tavus Nils, и другие моллюски раннеплейстоценового облика, на основании чего она 
коррелируется с V  (Колкотовской) террасой Днестра [Гожик, Чепалыга, 1964; Кар
т а . , 1978] (см. табл. 6).

IV (Григориопольская) терраса Днестра и IV (Джурджулештская) терраса Прута 
с относительными высотами соответственно 35—50 и 45—50 м содержат в своих отло
жениях фауну млекопитающих (зубы  Elephas sp. и рога Cervus sp.) и моллюсков, хотя 
и не включающую руководящих форм, но в целом характерную для среднего плейстоце
на. Учитывая, что лёссовый покров IV  террасы содержит три горизонта погребенных 
почв, аккумуляцию ее наносов следует синхронизировать с лихвинским межледни
ковьем первой половины среднего плейстоцена (см. табл. 4,6).

III (Тираспольская) терраса Днестра высотой 25—32 м над руслом в нижних гори
зонтах аллювия содержит теплолюбивую фауну моллюсков (Rseudunio robusta speensi 
Tshep., Crassiana crassa и др.), а в верхних — холодолюбивую. Два горизонта ископа
емых почв в лёссовом покрове этой террасы свидетельствуют о существовании двух 
межледниковий после ее формирования. Поэтому образование Ш  террасы Днестра 
связывают с днепровским оледенением (врез) и одинцовским межледниковьем (ак
кумуляция) второй половины среднего плейстоцена [Чепалыга, 1962в, 1980]. Синхрон
ная ей III терраса Прута, названная Ренийской, или Кетриштской, высотой в нижнем 
течении 25—30 м, а в среднем — около 50 м, содержит остатки фауны среднеплейстоце
новых млекопитающих (Mammuthus cf. primigenius Blum, раннего типа, Bison aff. priscus, 
Equus sp., Coelodonta antiquitatis) и моллюсков (Crassiana crassa Phill., C. stevenianus Kryn, 
Corbicula fluminalis Mull.).

II (Слободзейская) терраса Днестра и II (Катульская) терраса Прута высотой над 
руслом 18—22 м отнесены к первой половине позднего плейстоцена на основании нахо
док фауны млекопитающих (Mammuthus primigenius Blum.) и моллюсков умеренного 
и теплолюбивого видов (Crassiana crassa Retz., С. batavus NUss., Corbicula fluminalis Mull, 
и др.) [Чепалыга, 19626,в ] .

Таким образом, время формирования речных наносов II террасы отождествляется 
с микулинским межледниковьем, т.е, с карангатской трансгрессией [Федоров, 1963, 
1978а,б; Чепалыга, 1980] (см, табл, 4,6),

I (Парканская) терраса Днестра и I (Скулянская) терраса Прута высотой от 8 до 
16 м над руслом на основании находок холододюбивых млекопитаюшихДОаттиПшв 
primigenius Blum., Rangifer tarandus L.) и моллюсков (Viviparus fasciatus Mull., V. soco- 
lovi Pavl., Theodoxus fluviatilis L „  lithoglyphus naticoides C. Pf.) отнесены ко второй 
половине позднего плейстоцена: калининскому оледенению и молого-шекснинскому 
межледниковью, совпадающим по времени с посткарангатской регрессией и сурожской 
трансгрессией Черного моря (см. табл. 4.6).

В голоцене формировались высокая и низкая поймы Днестра и Прута и их притоков, 
имеющие соответственно максимальную высоту 4—6 и 1—2 м над руслом и синхронизи- 
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руемые с новочерноморской и нимфейской трансгрессиями Черного моря (см. 
табл. 6)

Интересно, что Н.И. Кригер [1951] на основании сходства высот террас Дуная и его 
притоков синхронизирует первые девять террас с девятью террасами Чешского массива. 
Территориально это значительно расширяет возможности временной корреляции уров
ней рельефа Центральной Европы на основании сравнительно хорошо доказанного 
возраста террас Днестра и Прута.

Таким образом, анализ разреза новейших отложений, высоких ярусов рельефа и 
речных террас бассейна Днестра и Прута позволяет выявить неравномерность тектони
ческих движений в неоген-четвертичное время. Так, этапы усиления тектонической 
активности попадают на:

1) ранний миоцен — начало среднего миоцена (догельветского века включительно), 
т.е. на период континентального режима значительной части территории и накопления 
мощнейших верхнемайкопских толщ;

2) вторую половину позднего миоцена — начало раннего плиоцена (с конца средне
сарматского времени до начала регрессии понтического бассейна) и

3) несколько этапов плиоцен-плейстоценового времени, о которых речь пойдет 
несколько ниже.

Разделяющие их этапы ослабления тектонической активности приходятся на пере
рывы в осадконакоплении, а также на время отложения маломощных тонких морских 
осадков и формирования поверхностей выравнивания:

1) средний миоцен — первая половина позднего миоцена (тортон-среднесарматское 
врем я);

2) конец раннего плиоцена и, как будет показано ниже,
3) ряд этапов плиоцен-плейстоцена,
Выявление неравномерности тектонических движений на этом последнем временном 

интервале базируется на анализе относительных высот террас и поверхностей выравни
вания над руслом долин рек, увязанных благодаря их детальной стратификации с 
абсолютной геохронологической шкалой. Методика такого исследования описана 
выше, а также опубликована отдельно [Лукина, 19816]. Наиболее вероятные абсолют
ные датироцки террас и поверхностей выравнивания, т.е. этапов завершения накопления 
аллювиальных свит и формирования эрозионных врезов, по которым проведен этот 
анализ, приведены в табл. 6.

Пользуясь этими датировками, мы проанализировали относительные высоты террас 
и ярусов рельефа в Предкарпатье по нижнему течению Днестра и Прута, в районе подня
тия Молдавских Кодр в среднем течении Прута и нижнем и среднем течении Быка, в 
пределах Подольской возвышенности по среднему течению Днестра, на северном скло
не советской части Карпат в верховьях Прута и на южном их склоне в верхнем течении 
Черной Тисы.

Из построенного графика (рис. 12) видно, что темпы поднятий указанных геострук- 
турных элементов в течение плиоцен-плейстоцена резко различались. Так, в раннем 
плиоцене поднятие Молдавских Кодр превышало поднятие Подольской возвышенности 
в 1,5—2 раза, поднятие северного склона советской части Карпат — в 4—5, а южного — 
в 5—7 раз. В среднем, позднем плиоцене и в первой половине эоплейстоцена эти отноше
ния несколько снизились, Во второй половине эоплейстоцена и в плейстоцене как 
северный, так и южный склоны советской части Карпат начинают отставать iio темпам 
воздымания от поднятия Молдавских Кодр. В плейстоцене скорости тектонического 
поднятия Карпат совпали со скоростями поднятия Подольской возвышенности и пре
высили скорости поднятия Предкарпатья в низовьях Днестра.

Из графика также следует, что для советской части Карпат характерны два этапа, 
резко отличающиеся по скоростям тектонических движений: плиоцен-эоплейстоцено- 
вый с большими скоростями тектонических поднятий и плейстоценовый — с меньшими 
скоростями. Разделяющий их период попадает на границу эоплейстоцена и плейстоцена.

Поднятие Молдавских Кодр, наоборот, в плиоцене и эоплейстоцене имело более
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А бсалютмый
Рис. 12. Зависимость относительных высот террас и ярусов рельефа бассейнов Днестра и Прута от их 
возраста

1—2 — советская часть Карпат: 1 — южный склон в верхнем течении Черной Тисы, 2 — северный 
склон в верхнем течении Прута; 3—4 — поднятие Молдавских Кодр: 3 — среднее течение Прута, 
4 — нижнее и среднее течение Быка; 5 — Подольская возвышенность в среднем течении Днестра; 
6 -7  — Предкарпатье; 6 — нижнее течение Прута, 7 — нижнее течение Днестра; 8 — условный номер 
террасы или яруса рельефа

замедленный темп воздымания, чем в плейстоцене. Переломным моментом опять 
явилась граница эоплейстоцена с плейстоценом. Аналогично с Молдавскими Кодрами 
происходило и поднятие Подольской возвышенности.

Характерно, что в течение этих двух этапов, плиоцена и эоплейстоцена, с одной 
стороны, и плейстодена, — с другой, можно выделить периоды усиления и замедления 
тектонических движений, т.е. импульсы увеличения тектонической активности. Они 
выражены на графике отрезками ломаной линии большей крутизны.

Первый импульс проявился на территории советской части карпат в раннем плио
цене, примерно с 4800 до 3600 тыс. лет тому назад. Второй импульс, во второй поло
вине позднего плиоцена, охватил, кроме Карпат, Предкарпатье, Молдавские Кодры, 
Подольскую возвышенность. Третий импульс проявился неодновременно на всей тер- 
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ритории: в раннем эоплейстоцене он наблюдался на южном и северном склонах совет
ской части Карпат, в позднем — в Молдавских Кодрах и в низовье Днестра и Прута, 
а в начале раннего плейстоцена — на Подольской возвышенности, С конца раннего 
плейстоцена усиление тектонической активности проявилось сначала для Предкарпатья 
и Молдавских Кодр, затем начиная с середины среднего до начала позднего плейсто
цена — для Подольской возвышенности и Карпат, Во второй половине позднего плейсто
цена импульс усиления движений отмечается в Предкарпатье, а начиная с голоцена 
опять охватывает всю описываемую территорию.

Таким образом, подводя итоги анализа характера неотектонических движений, 
можно констатировать, что импульсы усиления их активности проявились в пределах 
советской части Карпат и Предкарпатья:

1) в раннем миоцене — начале среднего миоцена (до гельветского века включитель
но) ;

2) во второй половине позднего миоцена — начале раннего плиоцена (с конца среднего 
сармата до начала понтической трансгрессии);

3) в раннем плиоцене (с 4800 до 3600 тыс, лет тому назад);



4) во второй половине позднего плиоцена;
5) в раннем эоплейстоцене в Карпатах, затем в позднем эоплейстоцене в Молдав

ских Кодрах и в раннем плейстоцене в пределах Подольской возвышенности;
6) в конце раннего плейстоцена в Молдавских Кодрах, с середины среднего до начала 

позднего плейстоцена в пределах Подольской возвышенности и во второй половине 
позднего плейстоцена в Предкарпатье;

7) в голоцене в пределах всего описываемого региона скорости неотектонических 
движений приобрели тенденцию к еще большему увеличению.

КРЫМ

Крымский полуостров включает две крупные геоструктурные единицы: альпийскую 
орогеническую область, охватывающую Главную и Внутреннюю гряды Горного Крыма 
и южную часть Керченского полуострова, и фрагмент молодой Скифской плиты, зани
мающей третью (Внешнюю) гряду и Равнинный Крым. Граница между ними прово
дится по моноклинально залегающим слоям мела и палеогена Внутренней гряды (от 
Севастополя к Бахчисараю, Симферополю и Белогорску) [Геология СССР, 1969] или 
по южному продольному понижению, соответствующему зоне глубинного разлома, 
отделяющего Главную гряду от Внутренней [Благоволин, 1976].

Анализ геологических данных свидетельствует о том, что новейшие поднятия ох
ватили уже не только Горный Крым, но и южную окраину Скифской плиты. Выве
денные на поверхность миоценовые отложения Внешней гряды Крымских гор с высо
тами 130—150 м и складки северной половины Керченского полуострова приобрели 
наклон в 3—5°. Таким образом, Равнинный Крым как бы ’ ’отодвинулся”  несколько 
севернее.

Проведенные нами геолого-геоморфологические исследования показывают, что 
на Крымском полуострове развиты и находятся в сложном сочетании преимуществен
но шесть структурных направлений: северо-западное, северо-восточное, субмеридио
нальное, субширотное, запад-сев еро-западное и северо-северо-восточное. Два дополни
тельных простирания — северо-северо-западное и восток-сев еро-восточное проявлены 
очень слабо (рис. 13).

Главная роль в структуре Крымского полуострова принадлежит северо-восточному 
и северо-западному направлениям. Именно они оределяют основные черты конфигура
ции Крымского полуострова в плане и ориентировку отдельных элементов в его бере
говой линии. По-видимому, они являются наиболее молодыми.

Субширотное и субмеридиональное направления дополняют первые два, определяя в 
основном ориентировку геологических границ юрских, меловых, палеогеновых и нео
геновых отложений. Они, вероятно, несколько древнее первых двух направлений. За
мыкание контуров выходов некоторых древних толщ в пределах Горного Крыма под
черкивает существование северо-северо-восточного структурного направления. К шву 
такой ориентировки, протягивающемуся от мыса Меганом к Феодосии, приурочены вы
ходы вулканических толщ Карадага, извергавшегося в юрское время. Запад-северо-за- 
падйую и северо-северо-восточную ориентировку имеют участки морского побережья 
от Симеиза до Феодосии, представляющие собой, видимо, отдельные отрезки крупного 
тектонического шва, по которому произошло опускание юго-восточной части альпийс
кого мегантиклинория Крымских гор под уровень Черного моря [Геология СССР, 1969]. 
Эти структурные направления, возможно, наиболее древние.

Крымский полуостров может быть подразделен на несколько районов, отличающих
ся преобладанием тех или иных структурных направлений.

В Юго-Западном Крыму геологические границы вытянуты преимущественно в северо- 
восточном, субширотном и субмеридиональном направлениях, а спрямленные участки 
речных долин подчеркивают северо-западную ориентировку зон трещиноватости. Цент
ральная часть Крымских гор характеризуется в основном субширотным и северо-запад
ным простираниями геологических границ. От Юго-Западного Крыма ее отделяет зона 
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Рис. 13. Структурные направления Крымского полуострова по геолого-геоморфологическим дан
ным

1 — спрямленные участки геологических границ, речных долин, береговой линии моря; 2 — 
уступы рельефа; 3 — предполагаемые тектонические швы;4 — предполагаемое направление смеще
ния блоков; 5 — берег моря

тектонического разлома северо-западного простирания, проходящая примерно через 
Симферополь и прослеживаемая по геофизическим данным на шельфе Черного моря. 
Геоморфологически она выражена в виде уступа в рельефе, к которому приурочены вы
ходы многих пещер Крыма (в том числе самой большой — Кызыл-Коба), образовав
шихся, вероятно, по трещинам описываемой зоны. По геоморфологическим данным 
прослеживаются более второстепенные направления — субмеридиональное и северо- 
восточное,

Керченский полуостров делится на две части: в южной развиты структуры субширот
ного, северо-северо-восточного и северо-западного простираний, в северной — северо- 
западного, северо-восточного и частично субширотного,

В Равнинном Крыму преобладают северо-восточные, субширотные, в меньшей степе
ни северо-западный и субмеридиональные структурные направления. На границе с древ
ней Русской платформой появляются северо-северо-восточные простирания структур,

Характерно, что все шесть главных (а всего восемь) структурных направлений 
Крымского полуострова прекрасно дешифрируются на космических снимках [Косми
ческая информация..., 1983]. При этом линеаменты одного и того же простирания 
часто располагаются друг от друга через равные расстояния.

Для понимания кинематики неотектонических движений по тектоническим швам 
различных простираний важна их морфологическая характеристика. Структурно-гео
морфологический анализ показывает, что северо-восточные структурные направления 
представляют собой систему левосторонних сдвигов, а северо-западные — правосторон
них; субмеридиональные структуры носят черты раздвигания, а субширотные являются 
преимущественно взбросо-надвигами. Такая морфология тектонических нарушений 
характерна для поля субмеридионального тангенциального сжатия, типичного и для дру
гих горных сооружений альпийского орогенического пояса [Макаров, Расцветаев, 
1970; Расцветаев, 1973; Лукина, 1977; Разломы..., 1977; Трифонов, 1980; и др.].
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Характерно, что северо-восточные левые сдвиги Крымского полуострова имеют еще 
и значительную надвиговую составляющую, а северо-западные правые сдвиги представ
ляют собой флексуры, ступени, зоны интенсивной трещиноватости и проницаемости, 
обусловившие активное развитие карста, т.е. несут на себе следы явного растяжения. 
В то же время некоторые субширотные зоны надвигов, в частности Белогорская, имеют 
признаки правосдвиговых перемещений, а субмеридиональные раздвиги — левосдвиго
вых [Разломы*.., 1977].

Это позволяет высказать предположение об изменении ориентировки поля напря
жений с северо-западного, возможно, на ранних стадиях новейшего этапа на субмеридио
нальное, по-видимому, в более позднее время. Не исключен и поворот всего полуостро
ва против часовой стрелки (рис. 14).

Северо-северо-восточное, запад-северо-западное, северо-северо-западное и восток- 
северо-восточные структурные направления, дешифрируемые на космических изобра
жениях Крыма в виде линеаментов и линеаментных зон, по-видимому, представляют со
бой более древние дизъюнктивные образования скорее всего доорогенного этапа, так 
как к некоторым из них приурочены юрские лакколитьги вулкан Карадаг юрского вре
мени. При этом северо-северо-восточные разрывы представляют собой надвиги, а запад- 
северо-западные — раздвиги, что может свидетельствовать о восток-юго-восточной 
ориентировке сжатия в то время или опять-таки о повороте всего Крымского полу
острова.

Не исключено, что изменение ориентировки поля напряжений осуществлялось посте
пенно и сжатие реализовывалось сначала по северо-северо-восточным тектоническим на
рушениям, затем по северо-восточным, а впоследствии по субширотным,а раздвига
ние — сначала по запад-северо-западным, затем по северо-западным и, наконец, по 
субмеридиональным. Соответственно менялась и ориентировка сдвигов (см. рис. 14).

Разгадку смены поля напряжений Крымского полуострова, по-видимому, следует 
искать в движении Аравийской плиты, а также в возможной переориентировке направ
ления сжатия на субмеридиональное в новейшее время на всем земном шаре [Косми- 
ческаяинформация,.., 19831.

В Крымском секторе альпийской орогенической области на поверхность выходят по
роды триас-юрского, мелового и палеогенового возраста. Разрез новейших отложений 
вскрыт в Равнинном Крыму, Он начинается майкопской толщей морских Ьшнистых 
осадков позднеолигоценового и раннемиоценового возраста [Геология ССР, т, 8,1969], 
Мощность их колеблется от 325 м в Равнинном Крыму до 3000 м на его восточной ок 
раине, в Индольском прогибе. Верхи толщи размыты и перекрываются разновозрастны
ми отложениями миоцен—плиоцена,

К среднему миоцену относятся различные по составу тонкие морские осадки мелко
водного тортонского моря (тарханский, чокракский, караганский и конкский горизон
ты) , трансгрессивно залегающие на более древних породах. Мощность их изменяется от 
десятков до первой сотни метров. В максимальную трансгрессивную стадию миоцено
вого моря отлагались раннесарматские отложения.

Средне- и позднесарматские осадки залегают на них с несогласием и представлены 
мелководными маломощными глинистыми и известковистыми породами, постепенно 
переходящими также в маломощные меотические ракушечники и мергели с прослоями 
гравия и гальки. Понтические отложения раннего плиоцена продолжают мелководно
морскую серию осадков поздего миоцена. Они представлены известняками мощностью 
не более нескольких десятков метров, выполняющими чаще всего синклинали. На сводах 
антиклиналей в основании понтических отложений наблюдаются следы слабого размы
ва [Геологическая карта..., 1979].

С концом понтической трансгрессии Черного моря в Крыму мы синхронизируем 
формирование денудационной поверхности выравнивания наиболее высокого V III яру
са рельефа, образующего яйлу Главной гряды Крымских гор. Современные абсолют
ные отметки этой поверхности — немногим более 1500 м (табл. 7 ), Отсутствие продук
тов размыва верхнеюрских известняков, слагающих Главную гряду, в позднемиоцено- 
50



Рис. 14. Кинематическая характеристика разрывов 
Крымского полуострова и изменение ориентировки 
поля напряжений во времени

Условные обозначения к рис. 14 и 19:
1 — ориентировка поля напряжений; 2 — надви

ги; 3 -» раздвиги; 4 — сдвиги; везде:f  — более ран
ние (миоценовые?), б  — более поздние (плиоцено
вые?) элементы \
вых сарматских и меотических отложениях, 
констатируемое Н Л . Лысенко [1972, 1976], 
подтверждает еще слабую расчлененность рель
ефа Крыма в это время и доказывает правиль
ность нашей датировки верхнего яруса его \

ч
рельефа1. |

С резким угловым несогласием на понти- 
ческие и более древние породы ложатся гли- % ^ ^ - г  ч
нисто-песчаные рудоносные толщи второй 
половины раннего плиоцена мощностью 80—
90 м. Они заполняют преимущественно понижения и впадины, куда ингрессировали 
воды мелководного киммерийского бассейна [Лебединский, 1974]. На значительной 
части территории Крыма в это время существовал континентальный режим. Здесь от
лагались красноцветные алевритисто-глинистые осадки с прослоями галечников и 
конгломератов (нижние горизонты таврской свиты), обычно залегающие также на 
понтических отложениях. Остатки фауны Mastodon arvemensis Gr. et Job., Hipparion 
gracil Hens., H. mediterraneum Heus., Elephas meridionalis Nesti, Cammelus sp. и др. 
подтверждают плиоценовый возраст этих толщ [Бабак, 1961]. К  отложениям этого же 
времени нередко относят и обломочно-щебнистую массандровскую свиту гравитацион
ного происхождения, приуроченную к южному берегу Крыма [Геология СССР, 1969].

По нашим представлениям, описанные осадки являются продуктами эрозионно
го расчленения раннеплиоценовой понтической поверхности выравнивания и сопостав
ляются по времени с формированием ее уступа во второй половине раннего плиоцена.

Трансгрессия позднеплиоценового куяльницкого бассейна несколько сократила 
площадь накопления красноцветов. Тонкослоистые песчанистые, нередко гипсонос
ные шины и мелкозернистые пески этого яруса и вышележащего таманского горизон
та обычно синхронизируют с акчагыльскими осадками Каспия [Никифорова и др., 
1976, 1980]. Континентальными аналогами этих толщ являются верхние горйзонты 
таврской свиты, представленные песчано-глинистыми породами и галечниками [Гео
логическая карта..., 1979].

Этим временем мы датируем более низкий VII ярус рельефа Крымского полуостро
ва (см. табл. 7 ), срезающий гребни "датских”  квест на высоте ~<500 м, проходящий 
по наиболее высоким вершинам Внутренней гряды, сложенной породами верхнего 
мела (например, гора Сель-Бухра — 658,8 м ) , и выходящий на уровень нижнего плато 
Чатырдага на высоте 1100—1200 м. На южном склоне Главной гряды уступы, соответ
ствующие УП ярусу рельефа, вследствие деформации располагаются уже на отметках 
~  1400 м (рис. 15).

К эоплейстоцену (апшеронскому ярусу) отнесены морские гурийские слои, пред
ставленные мелко- и крупнозернистыми песками, серыми и темно-серыми глинами 
с моллюсками и остракодами [Геологическая карта..., 1979]. Их континентальными 
аналогами являются красно-бурые, нередко гипсоносные шины с находками Elephas 
meridionalis Nesti и так называемые Кызылджарские галечнику, маркирующие по-

1 Существуют другое точки зрения на возраст поверхности яйлы [Муратов, 1951, 1954; Благово
лю , 1965, Лысенко, 1972,1976; и др.].



Т а б л и ц а  7
Соотношение и возраст речных террас и ярусов рельефа Крымского полуострова

Стратиграфиче- 
ская шкала

Трансгрессии Регрессии
Абсолютный возраст

Черного моря с учетом данных различных авторов 
(см. табл. 4)

тыс. лет

Современная
1 А

fо
§ ' 
к

« Нимфейская •

ао
CQ Фанагорийская

3,5

Новочерноморская

Нижний Древнечерноморский бассейн

10

30

Новоэв ксинская

I
Сурожская

&
в Посткарангатская

75

Карангатская

Регрессия

125
*

Г

С
ре

дн
ий Узунларо-позднедревне*

эвксинская

0)

й Регрессия

300

Палеоузунларо-ранне- 
древнеэв ксинская

Регрессия

500

Н
иж

ни
й

Позднечаудинская

Раннечаудинская

Регрессия
800



Условный номер 
террасы или яру
са рельефа

Относительные высоты* террас и ярусов рельефа, м

р. Альма р. Кача р. Б ель бек р. Судак

Русло Русло Русло Русло

ВП 0,5 0,5 0,5 0,5-1

I Садо

2-4

вая, или Луговая, т

2-4

ерраса

2-4

Садовая терраса

3-5

II 6-14 6-12 6-12 6-8

III 10-23 10-22 10-22 Судакская тер
раса 
10-20

IV 20-40 20-50 20-90 Манджильская
терраса
50-70

V 30-70 40-80 50-140 Булганакская
терраса

130-150



Стратиграфиче
ская шкала

Трансгрессии Регрессии

Черного моря с учетом данных различных авторов 
(см. табл. 4)

Абсолютный возраст, 
тыс. лет

Эоплейстоцен

§

Гурийский бассейн

Мерийская

Куяльницкий бассейн

Регрессия

Киммерийский бассейн

Понтическая

Регрессия

Регрессия

2000

3300

4700

5200

5500

*В скобках — абсолютная высота.

верхность полого наклоненной на запад Внешней гряды [Лысенко, 1965]. Последняя 
является фрагментом VI яруса рельефа Крыма (см. табл. 7 ), воздымающегося от 
100 до 300-350 м в пределах Внешней гряды [Благоволил, 1965], прослеживающего
ся в пределах Внутренней гряды на вершинах хребтов Агапсырт, Славенского, горы 
Кичхи-Бурну и других на высотах 600—650 м и находящегося на северном склоне 
Главной гряды на отметках 900—1050, а на южном — 1250 м (см. рис. 15).

Раннечетвертичная трансгрессия чаудинского морского бассейна оставила свои 
следы в Крыму в виде отложений косослоистых песков и глин с солоноватоводной 
и пресноводной фауной моллюсков и известняков-ракушечников с раковинами соло
новатоводных моллюсков [Федоров, 1963, 1978а, б ] . На основе взаимоотношения 
речных террас крымских рек с позднечаудинской 20-метровой морской террасой и 
верхнечаудинскими отложениями устанавливается раннечетвертичный возраст V  Бул- , 
ганакской (по М.В. Муратову [1961, 1967]), или Копсельской [по В.И. Б абаку, 
[1956, 1959]), речной террасы, которая в разных долинах и на разных участках нео- 
тектонических структур Крыма имеет разную относительную высоту [Морфострук
турный анализ..., 1979]: от 30 м в Равнинном Крыму, в низовьях Альмы, до 130—150 м 
на южном склоне Главной гряды, в долине Судака, где она получила название ’’боль
ших столов”  [Федоров, 1963] (рис. 16).

Среднеплейстоценовые эвксинские (древнеэвксинские и узунларские) морские 
отложения распространены шире чаудинских. Они отложились после довольно продол
жительной регрессии моря и имеют двучленное строение. Это хорошо согласуется с 
двучленным строением синхронной им (IV ) террасы горных рек Крыма [Муратов, 
1961, 1967], располагающейся на южном берегу, в долине р. Судак, на высоте 50—70 м 
(Манджильская терраса), во Внутренней гряде на высотах 50—90, во Внешней — 4 0 -



Условный номер 
террасы или яру
са рельефа

Относительные высоты*террас и ярусов рельефа, м

р. Альма р. Кача р. Ьельбек р. Судак

VI Кызылджарский ярус ре: 

30-170 I 40-190

пьефа

50-210

130

VII 220-340 (500 -  Внешняя гряда; 1100-1200 -  северный склон и 
1400 -  южный склон Главной гряды)

- - - -

VIII (1500-1550 -  Главная гряда)

50, а в нижнем течении Альмы, Качи и Бельбека на высоте 20 м над руслом (см. табл. 7 
и рис. 16).

В красноцветных глинах IV террасы между Севастополем и устьем р. Бельбек 
Н.А. Соколов в 1881 г. нашел остатки Mastodon arvemensis Gr. et Job. [Муратов, 
Николаев, 1939].

Позднеплейстоценовые морские отложения Крыма представлены продуктами двух 
трансгрессий Черного моря: ранне- и позднекарангатских [Федоров, 1963, 1978а, б] 
или карангатской и сурожской [Попов, 1961; Арсланов и др., 1976; Островский, Из
майлов, Балабанов, и др., 1977], отделенными друг от друга и от предыдущих и после
дующих трансгрессий следами регрессивных этапов. С двумя уровнями морских тер
рас этого времени [Благоволин, 1961] хорошо пространственно увязываются III (Су
дакская, 10—25-метровая) и II (6—12-метровая) террасы горных рек Крыма [Мура
тов, 1961,1967] (см. табл. 7 ).

В период голоценовой новочерноморской трансгрессии Каспия [Федоров, 1963, 
1977] сформировалась I речная терраса Крыма высотой над руслом 2 -4  м, получив
шая название Садовой, или Луговой [Лысенко, 1961; Муратов, 1961, 1967] . Она сли
вается с новочерноморской морской террасой и на этом основании отнесена к первой 
половине раннего голоцена. Во второй половине голоцена сформировалась высокая 
пойма (ВП) долин крымских рек, "раскрывающаяся”  на невысокий (~  1 м ) уступ 
морской нимфейской позднеголоценовой террасы.

Анализируя разрез новейших отложений Крымского полуострова, ярусность его 
рельефа (гипсометрию останцов поверхностей выравнивания и речных террас), мож
но получить представление о характере геотектонических движений. По-видимому, 
бол её активные, но еще сравнительно слабые их проявления приходятся на:
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Рис. 15. Гипсометрическое'положение поверхностей выравнивания и высоких ярусов рельефа Крым- 
ского полуострова и их возраст; N 2 рп -  понт, N 2 kj -  куяльник, EQ -  эоплейстоцен

Рис. 16. Зависимость относительных высот террас над руслами рек Крымского полуотстрова от 
их возраста

1 — р. Су лак; 2 — р. Альма; 3 — р. Кача; 4 — р. Бельбек; 5 — условный номер террасы



1) конец олигоцена, ранний миоцен — начало среднего миоцена, т.е. на период накоп
ления мощных, но тонких по составу майкопских толщ;

2) вторую половину позднего миоцена — начало раннего плиоцена (с конца средне
го сармата до начала понтическоц трансгрессии, включая меотис, в морских осадках 
которого встречены прослой гравия и мелкой гальки).

По всей территории континентального Крыма в это время происходило накопление 
красноцветной коры выветривания, что свидетельствует о слабой расчлененности его 
рельефа. Снос и переотложение коры в предгорьях и на равнине, связанные с новой 
активизацией неотектонических движений, начались со второй половины раннего плио
цена [Благоволил, 1976] и продолжались (по-видимому, с перерывом) в позднем 
плиоцене. Об этом свидетельствует грубый состав осадков верхних горизонтов тавр- 
ской свиты, а также отложений массандровской свиты Крымского полуострова. В 
эоплейстоцене и раннем плейстоцене неотектонические движения несколько ослабли, 
за исключением момента накопления кызылджарских галечников в конце позднего 
эоплейстоцена и начале раннего плейстоцена. Последние залегают с резким угловым 
несогласием на таврской свите.

Периоды более интенсивных тектонических движений, как видно из графика из
менения относительных высот террас Крыма во времени (см. рис. 16), проявились: 
1) в раннем плейстоцене в пределах Горного Крыма, включая Внешнюю гряду; 2) в 
среднем и первой половине позднего плейстоцена в Главной гряде и Равнинном Кры
му; 3) во второй половине позднего плейстоцена во Внешней гряде; 4) в голоцене 
по всему Крыму с особым увеличением скоростей Поднятий. По абсолютным значе
ниям скоростей неотектонических движений в плейстоцене Главная гряда Крымских 
гор опережала советскую часть Карпат и Предкарпатье; Равнинный Крым отставал 
от них.



Кавказ в целом представляет собой сложно построенное альпийское горно-складча
тое сооружение, отделенное от расположенной на севере эпигерцинской (Скифской) 
плиты зоной передовых прогибов. В нем выделяются внешний и внутренний меганти- 
клинории Большого и Малого Кавказа и разделяющие их Рионский и Кубанский про
гибы [Милановский, 1968].

Мегантиклинорий Большого Кавказа протягивается в запад-северо-западном нап
равлении более чем на 1000 км при ширине от 40—50 до 150 км. В нем обособляют
ся периклинальные окончания Северо-Западного и Юго-Восточного Кавказа и в сред
ней части -  Центральный и Восточный Кавказ. Эти сегменты отделены друг от дру
га поперечными флексурными зонами [Шолпо, 1978]. Наиболее приподнят (до 5600 м ) 
Центральный Кавказ, расположенный на пересечении с субмеридионально вытянутым 
Главным Транскавказским поднятием, протягивающимся от Ставропольского плато 
на севере до границ Советского Союза и далее — на юг. На Центральном Кавказе на 
поверхность выходят наиболее древние протерозойские и палеозойские породы фун
дамента. В пределах Восточного Кавказа, который несколько ниже Центрального, 
эти породы погружены на значительную глубину и скрыты под толщей выходящих 
на поверхность юрских отложений. На периклинальных окончаниях Кавказа появля
ются более молодые осадки — палеогеновые и неогеновые. Малый Кавказ сложен преи
мущественно породами палеозойского юрского и палеогенового возраста. Рионский 
и Куринский прогибы выполнены осадками палеоген-неогенового и четвертичного 
возраста, в ряде мест уже значительно деформированными.

Неотектоническая структура Кавказа подробно рассмотрена в монографии Е.Е. Ми- 
лановского [1968]. Здесь мы остановимся на тех новых чертах новейшего строения 
Кавказа, которые удалось установить при геоморфологическом анализе территории 
и дешифрировании космических снимков.

На среднемасштабных топографических картах преимущественно в пределах Боль
шого Кавказа вырисовалась серия крупных ступеней, выраженных в резком изме
нении гипсометрии (рис. 17, см .в к л .). Ступени северо-западной и субширотной ориенти
ровки совпали с крупными разломами и флексурами ’’кавказского”  простирания, 
располагающимися в большинстве случаев на границе поднятий и депрессий. Текто
ническая природа таких ступеней достаточно доказана. Однако наряду с ними выяви
лись многочисленные ступени ’’антикавказского”  (северо-восточного и субмеридио- 
нального) простирания.

По характеру их расположения устанавливаются резкие морфологические различия 
между Западным и Восточным Кавказом. Границей между ними служит наиболее 
протяженная и максимальная по амплитуде гипсометрическая ступень северо-восточ
ного направления с опущенным на 900 м северо-западным крылом и признаками лево
сдвигового перемещения по ней не менее чем на 65 км. Она совпадает с Казбек-Цхин- 
вальским тектоническим швом Е.Е. Милановского [1968] или Цхинвали-Ахалцих- 
ской зоной левосдвиговых деформаций Л.М. Расцветаева [1973; Проблемы..., 1980].

Западный Кавказ осложнен многочисленными ступенями северо-восточной ориен
тировки (см рис. 17) преимущественно с опущенными северо-западными крыльями, 
вертикальная амплитуда которых колеблется от 100 до 400 м. Большинство из них 
имеет признаки левосдвигового перемещения от нескольких километров до полуто
ра десятков километров [Лукина, 1983]. Многие ступени совпадают с зонами попе
речных нарушений и флексур, выделенных рядом авторов по геологическим данным 
[Геология СССР, 1968; Хайн и др., 1962; Островский, 1968а, б; Милановский, 1968; 
Расцветаев, 1973; и д р .], другие нашли отражение в деформациях уровней плейстоце
новых морских террас Черноморского побережья Кавказа [Островский, Измайлов, 
Щеглов и др., 1977] (см. рис. 17). Это свидетельствует о тектонической природе выяв
ленных северо-восточных ступеней; по-видимому, то небольшое их количество, кото
рое пока не подтверждено подобными данными, имеет аналогичное происхождение.



Восточный Кавказ нарушен значительно меньше. Ступеней северо-восточного нап
равления с амплитудой 120—150 м несколько. Бакинская ступень совпадает с Сумгаит- 
Араксинским глубинным разломом [Трифонов и др., 1973] или Нижнеараксинской 
зоной концентрации левосдвиговых деформаций [Расцветаев, 1973]. Выделяется не
сколько ступеней субмеридиональной ориентировки. Таким образом, если Западный 
Кавказ интенсивно раздроблен северо-восточными сколами, то Восточный более моно
литен.

Характерно, что эти черты морфоструктуры Большого Кавказа прекрасно читают
ся на его космических изображениях [Космическая..., 1983], в том числе на снимке 
” Метеор-18”  [Ананьин, Трифонов, 1976] (см. рис. 17). Трансорогенные линеаменты 
Большого Кавказа северо-восточного простирания отражены в изолиниях рельефа 
поверхности Мохо, приведенных Е.Е. Милановским [1968], В.Н. Шолпо [1978], в 
очертаниях остаточных изостатических аномалий и модулей их горизонтальных гра
диентов [Артемьев, Балавадзе, 1973], в деформациях фундамента и т.д.

Глубинность их заложения подтверждается также пространственными закономер
ностями проявления сейсмичности на Кавказе. Карты эпицентров землетрясений, Их 
плотностей [Кириллова и др., 1960] , значений максимально возможных магнитуд 
[Борисов и др., 1975; Рейснер, 1980], а также плотностей глубинных сейсмо дисло
каций [Щукин, 1972, 1977] свидетельствуют о том, что в Кавказском регионе выде
ляются весьма активный в отношении сейсмичности Восточный Кавказ и значитель
но менее активный — Западный (рис. 18). Границей между ними служит Казбек-Цхин
вальский разлом, выраженный в рельефе описанной выше наиболее крупной гипсо
метрической ступенью северо-восточного направления.

Зоны поперечных северо-восточных дислокаций Восточного Кавказа совпадают с 
областями незначительных плотностей глубинных сейсмодислокаций и четко разде
ляют блоки с их повышенными значениями. В Западном Кавказе локальные зоны 
более высокой сейсмичности разделены наиболее крупными северо-восточными ско
лами, дешифрируемыми на космических снимках (см. рис. 17 и 18).

По нашему мнению, это связано с тем, что сейсмогенные разломы возникают в 
более монолитных блоках литосферы, в которых напряжения горных пород легче 
могут достичь критических величин. Тектонические же сколы северо-восточной ориен
тировки играют при землетрясениях, пб-видимому, экранирующую роль.

Объяснение их асейсмичности следует искать не только в их современной текто
нической подвижности, но и прежде всего в их кинематической характеристике. По
следняя для альпийских разрывов Кавказа дана Л.М. Расцветаевым [1973; Проблемы..., 
1980]. Разрывы субширотного простирания охарактеризованы им как надвиги, се
веро-западного — как правые сдвиги, северо-восточного — ^ак левые, а субмеридио
нальные — как раздвиги, что свидетельствует о существовании субмеридионального 
тангенциального сжатия.

Однако тщательный анализ морфологии неотектонических структур и элементов 
Большого Кавказа показал, что субширотные надвиги имеют еще и левосдвиговую 
составляющую, а субмеридиональные раздвиги — правосдвиговую. Правосторонние 
северо-западные сдвиги — прежде всего надвиги, а северо-восточные левые сколы 
представляют собой флексуры, ступе™, сбросы, т.е. несут черты явного растяжения.

Эти данные позволяют нам предположить, что ориентировка поля напряжений Боль
шого Кавказа претерпела измене™е во време™. Сначала Кавказ испытывал давле- 
гае с юго-запада и сжатие было ориентировано в северо-восточном направлении, затем 
(когда точно, сейчас сказать пока еще не представляется возможным) произошла 
смена его ориентировки на субмеридиональное (рис. 19).

Двойной характер перемещегая по описанным выше разрывным наруше™ям четы
рех простирагай создает сложную, но закономерную картину интерференции молодых 
разрывов Кавказа, зеркально противоположную той, которая была нами описана для 
Крымского полуострова (ср. рис. 14 и 19). Дешифрироваше же космических сним
ков Кавказа разных уровней генерализации коллективом авторов выявило еще одну,
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Рис. 18. Карта плотности глубинных сейсмогенных дислокаций Кавказа по макросейсмическим и инструментальным данным (по Ю.К. Щукину [1973]) 
1 — изолинии плотности в условных единицах (п км"2) , 2 — контур выходов палеозойских пород на дневную поверхность



I

Рис. 19. Кинематическая характеристока разрывов Боль
шого Кавказа и изменение ориентировки поля напря
жений во времени

Условные обозначения см. на рис. 14

по-видимому, более древнюю систему линеамен- 
тов четырех простираний, такую же, как в Крыму.
Это запад-северо-западное,северо-северо-восточное, 
восток-северо-восточное и запад-северо-западное 
направления [Космическая..., 1983].

Началом неотектонического этапа развития 
Кавказа принято считать позднеолигоцен-ранне- 
миоценовое время, когда в сформировавшихся 
предгорных и межгорных прогибах начали накап
ливаться морские майкопские осадки, представ
ляющие собой нижнюю молассовую формацию 
[Милановский, 1968]. В их составе впервые по
явился материал, снесенный с начавшей воздыматься кавказской суши [Дотдуев, 
1975]. В Западном Предкавказье майкопская серия представлена мощными (от 300 до 
5000 м ) глубоководными и мелководными фациями (глинами, алевролитами, песка
ми, а ближе к берегу древней суши и грубообломочными породами -  продуктами раз
рушения меловых толщ ). В Восточном Предкавказье преобладают терригенные глинис
тые осадки Майкопа мощностью от 35 до 1500—1700 м [Дотдуев, 1975; Геология СССР, 
1968]. В Закавказье мощный разрез майкопских отложений более однороден, но в нем 
встречаются несогласия, что определенно свидетельствует о тектонической активнос
ти Кавказского региона на данном этапе [Сафронов, 1969].

Терригенные морские осадки Кавказа среднего — начала верхнего миоцена пред
ставлены известковистыми глинами, мергелями и прослоями песков, а иногда и галеч
ников (в чокракском горизонте), глубоководными листоватыми глинами и извест
няками-ракушечниками (в нижнем, среднем сармате) [Геология СССР, 1968]. Выдер
жанность литологического состава и мощностей отложений тарханского горизонта' 
указывает на спокойный тектонический режим морского бассейна и прилегающей су
ши в это время. Движения оживились в предчокракское время, когда в Предкавказье 
обмелело море и расширились площади суши, а в Закавказье произошли значительные 
прогибания [Дотдуев, 1975]. Мощность чоиракского горизонта увеличивается с запа
да на восток от первых сотен метров до 1000-1200, а кое-где и до 2000 м. Незначи
тельное изменение мощностей в Предкавказье караганского, конского, нижне- и сред
несарматского горизонтов говорит в пользу затухания тектонических движений во 
второй половине среднего — начале верхнего миоцена [Геология СССР, 1968].

Позднесарматские отложения отличаются значительной фациальной изменчивостью 
(от глубоководных до мелководных и прибрежно-морских осадков), резким огруб
лением материала (появлением песчаников, грубозернистых песков, галечников и 
конгломератов) и смещением границ их распррстранения к северу. Мощности колеб
лются от 20-30 до 200-250 м в пределах Западного Предкавказья и от 200—300 до 
900—1100 м в пределах Восточного. Это свидетельствует о возобновлении интенсив
ного воздымания Кавказа и прогибания предгорных и межгорных впадин, которые 
продолжались и в меотисе [Сафронов, 19566, 1964, 1968, 1969; Антонов и др., 1977].

Меотические отложения отличаются грубым составом. В Западном Предкавказье 
они представлены мелководными глинами и зоогенными известняками с прослоями 
алевролитов, песков и конгломератов мощностью 300—350 м, а также континентальны
ми песчано-галечными образованиями. В предгорьях Восточного Кавказа это мощная 
(до 800 м ) толща конгломератов лысогорской свиты, с размывом и местами с неболь
шим угловым несогласием налегающих на различные горизонты сармата. С запада на 
восток грубые крупновалунные конгломераты сменяются средне- и мелкогалечными,
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с прослоями песчаников и алевролитов, переходящих в морские песчано-глинистые 
осадки. В лысо горской свите впервые появляется галька палеозойских пород осевой 
части Большого Кавказа, количество которой увеличивается вверх по разрезу [Дот- 
дуев, 1975].

Понтические отложения раннего плиоцена, представленные континентальными и мор
скими осадками (ракушечниками, глинами, песками, песчаниками, конгломератами) 
мощностью 300-700 м, в Западном Предкавказье с размывом ложатся на более древ
ние породы, в Восточном — сильно размыты в кровле [Геология СССР, 1968]. По-види
мому, это было время некоторого ослабления тектонической активности, когда в осе
вой части Главного Кавказского хребта, на его северо-западной и юго-восточной пери- 
клиналях сформировался относительно выровненный рельеф, сохранившийся сейчас 
в виде останцов понтической поверхности выравнивания [Сафронов, 1964, 1966, 1969, 
1972; и др .]. В Новороссийском районе, по устному сообщению Ю.Д.Янушевича, этот 
уровень срезает отложения меотиса, и в него вложены киммерийские осадки. В более 
восточных районах это эрозионные останцы денудационной поверхности, располагаю
щиеся на максимальных высотах Северо-Западного Кавказа (2000—2500 м ) и закарти
рованные многими исследователями. На Центральном и Восточном Кавказе с понтичес
кой трансгрессией мы коррелируем вершинную поверхность осевой части Главного хреб
та (по данным С.ИДотдуева [1975], 3300-3500 м в междуречье Белой и Зеленчука, 
4000—4200 м восточнее истоков Большой Лабы, 4500—4700 м восточнее верховьев Бак- 
сана, 5200—5500 м в верховьях Черека и тд .). На запад понтический уровень рельефа 
Большого Кавказа изменяет высоту, сообразуясь с поперечными дислокациями северо- 
восточного простирания, описанными выше. Так, с Головинской ступенью совпадает 
снижение этого яруса рельефа с 3000 до 2000 м, с Макопсинской -  с 2000 до 1500 м 
и тд . Возраст более низкой ступени рельефа, например Бечасынского плато и других, 
определяется уже как акчагыльский [Думитрашко, 1961; Милановский, 1968; Дот- 
дуев, 1975; Лукина, 1980; и д р .]. Е.Е.Милановский [1968] наиболее высокий уровень 
рельефа Кавказа считает сарматским. Однако, как было показано выше, следы размыва 
палеозойских пород Центрального Кавказа появились впервые в меотических отложе
ниях; следовательно, сарматская поверхность не могла сохраниться в рельефе. Наибо
лее высокий ярус рельефа Кавказа, таким образом, не может быть древнее меотиса. 
На наиболее высокой вершине Юго-Западного Кавказа, на горе Шахдаг (4243 м ) , сохра
нились останцы поверхности выравнивания этого возраста, срезающие отложения сар
мата, смятые в синклинальную складку [Дотдуев, 1975; Цагарели, 1980]. Такой же 
возраст присваивает А  Л.Цагарели [1980] и осевым частям Аджаро-Триалетских хреб
тов, Л.И Маруашвили [1966] — Гомборскому хребту Малого Кавказа. Более древние 
поверхности выравнивания Кавказа описываются некоторыми исследователями как 
погребенные [Бальян и др., 1970].

Во вторую половину раннего плиоцена на Западном Кавказе откладывались морские 
осадки (глины, глинистые пески и ракушечники) киммерийского яруса мощностью 
100—500 м, а также континентальные глины и пески армавирской свиты мощностью 
40—60 м. В Центральном Предкавказье, да и вообще во всех областях поднятий Боль
шого и Малого Кавказа, в это время происходил глубокий размыв, связанный с резкой 
регрессией балаханского моря [Милановский, 1968; Антонов и др., 1973]. В Восточном 
Предкавказье отлагались его мелководные фации мощностью до 500 м, а в Восточном 
Закавказье — песчаники, гравелиты, галечники и конгломераты (с включениями глыб 
известняков размером до 2 м) продуктивной толщи [Геология СССР, т. 47,1972; Дот
дуев, 1975; и др.]. Все это свидетельствует об активизации тектонических движений 
на данном временном интервале, когда кавказская суша стала превращаться в средне
горную складчатую страну с отдельными более высокими вершинами, а впадины про
должали испытывать тенденцию к опусканию [Сафронов, 1966, 1969; Дотдуев, 1975; 
Антонов и др., 1973].

Верхнеплиоценовые отложения чрезвычайно 'широко распространены на Кавказе, 
выполняя предгорные и межгорные прогибы и распространяясь в предгорья. На Запад- 
62



ном Кавказе морские пески и глины куяльницкого моря мощностью 400—500 м пере
крываются на Тамани маломощным горизонтом глин, песчаников и ракушечников 
с редкАми прослоями галечников и находками пелеципод, указывающих на связь 
с акчагыльским бассейном Каспия. На большей части территории в это время отлагались 
континентальные пестроцветные глинисто-песчаные отложения (прочноокопский гори
зонт) [Лебедева, Попов, 1961; Лебедева, 1959, 1963* 1978]. В Центральном Предкав
казье прибрежные ракушечники и песчаники обширного акчагыльского моря с размы
вом залегают на разных горизонтах миоцена, а в Терском прогибе замещаются морски
ми песками, глинами мощностью от нескольких десятков до 1000—1200 м. В это же 
время в Восточном Предкавказье отлагается мощная континентальная вулканогенно
обломочная серия Рухс-Дзуар (до 2000 м ) [Кожевников и др., 1977], а в Кусаро-Ди- 
вичинском прогибе -  морские печано-глинистые отложения с прослоями конгломера
тов, прослеживающиеся до высот 1500—1800 м и перекрывающиеся континентальными 
галечниками [Дотдуев, 1975]. В Восточном Закавказье акчагыльские отложения пред
ставлены разнообразными лагунными прибрежно-морскими и морскими осадками, 
а также континентальными сериями низменных аккумулятивных равнин и горных 
подножий [Геология СССР, т. 47,1972; Лебедева, 1972; и д р .]. Все это свидетельствует 
о значительном разнообразии ландшафтов, гористости и расчлененности, кавказской 
суши, к югу и к северу от которой простирались возвышенные равнины и низменности.

В позднем плиоцене неотектонические движения продолжали быть достаточно актив
ными, однако их некоторое ослабление, по-видимому, имело место во время макси
мальной стадии акчагыльской трансгрессии Каспия, с которой синхронизируется одна 
из наиболее обширных поверхностей выравнивания, развитая преимущественно на се
верных склонах Большого и Малого Кавказа и их периклиналях (Бечасынское плато 
и др.) [Сафронов, 1959, 1964, 1969], причем, конечно, эта поверхность не отражает 
завершенной пенепленизации, а связана с частичным выравниванием прерывисто возды
мающихся гор, где происходило формирование „равнин подножия”  [Маруашвили, 1966].

Возраст акчагыльской поверхности выравнивания на Северо-Западном Кавказе уста
навливается на основании проведенной Ю.Д.Янушевичем корреляции ее с куяльницки- 
ми отложениями Майкопского района. Здесь она ступенчато погружается с востока 
на запад по поперечным дислокациям северо-восточной ориентировки описанным выше: 
с 1500 до 1000 м — по Макопсинской; с 1000 до 700 ;м — по Туапсинской; с 700 по 
500 м — по Ту-Нечепсугской; с 500 до 400 м -  по Джубгинской и т.д. По Джанхотской 
поперечной ступени происходит резкое воздымание акчагыльского яруса рельефа 
на 800 м. В бассейне Кубани акчагыльская поверхность имеет вь!соту до 2000—2500 м, 
а на Бечасынском плато изменяется от 1500 до 3000 м[Дотдуев, 1975]. На Центральном 
Кавказе возраст этого яруса рельефа доказывается взаимоотношением его с вулканита
ми Верхнечегемского нагорья, где с помощью К-Аг-метода определено время их излия
ния в 3,2 ± 0,6 и 3,7 + 0,6 млн. лет [Милановский, Короновский, 1969; Невский, 1970]. 
Здесь акчагыльская поверхность срезает вулканогенные толщи на высоте 1200—3000 м. 
В верховьях Кубани и ее притоков позднеплиоцен-раннеплейстоценовые лавы нижнего 
вулканического комплекса Эльбруса перекрыли акчагыльскую поверхность на высоте 
3600—3800 м [Милановский, Короновский, 1960]. Фиксируется она и на северном скло
не Скалистого хребта в бассейне Терека, но на значительно меньшей высоте [Дотдуев, 
1975]. На Юго-Восточном Кавказе с ней, по-видимому, коррелируются Ковдагская и 
Дибрарская поверхности выравнивания, располагающиеся на высотах 1900—2200 и 
2200-2600 м.

Отложения эоплейстоцена представлены на Западном Кавказе — гурийскими, а на 
Восточном — апшеронскими морскими осадками (песками, глинами), которые имеют 
меньшие мощности (до 600—800 м) и меньшее распространение по площади, чем акча
гыльские. В предгорьях они замещаются мощными континентальными толщами галеч
ников и конгломератов, часто с присутствием вулканогенно-обломочных пород [Лебе
дева, 1974]. Это было время формирования достаточно высокогорного рельефа Кавка
за и значительной тектонической активности. Тем не менее в период апшеронекой транс-
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грессии Каспия, по-видимому, произошло ее ослабление, так Как в предгорьях вырабо
тался апшеронский ярус рельефа, протягивающийся узкой полосой вдоль северных 
склонов Большого и Малого Кавказа. В пределах Центрального Кавказа апшеронская 
поверхность располагается на абсолютных отметках от 800 до 1500—1800 м. Здесь 
возраст ее доказывается по взимоотношению с вулканитами Нижнечегемского нагорья 
и горы Хара-Хоро, (2,0; 2,1 ± 0,2 млн. лет) [Милановский, Короновский, 1969; Лев- 
ский, 1970], которые она срезает [Лукина, 1980]. На Юго-Восточном Кавказе ей, по- 
видимому, соответствуют Чухуръюртская и Шемахинская поверхности выравнива
ния высотой 600—1600 м, о чем будет сказано ниже.

Таким образом, в пределах Кавказа в плиоцене и эоплейстоцене сформировались 
три яруса рельефа, выраженные в поверхностях выравнивания, денудационных остан
цах и вершинных поверхностях. Такое же количество уровней в осевой части хребтов 
Кавказа выделено и на Карте поверхностей выравнивания и кор выветривания СССР 
[1971], однако, по нашему мнению, они на ней значительно удревнены.

Плейстоценовые отложения Кавказа повсеместно развиты лишь в прогибах (в преде
лах Азово-Кубанского и Терско-Сунженского прогибов мощность их достигает от не
скольких десятков до 300—500 м ) , а в предгорьях слагают аккумулятивный покров 
серии террас горных рек Кавказа. Стратификация их была разработана нами на примере 
Кумы с Подкумком в Центральном Предкавказье [Лукина, 1981а].

Вложенная в апшеронский (Золотокурганский) ярус рельефа подножия Джинапьско- 
го хребта V III терраса Подкумка имеет относительную высоту 180—200 м над его рус
лом. Она получила название Армянской террасы [Николаев, 1941]. Ее поверхность 
прослеживается у подножия Джуцы-1, Золотого Кургана, на междуречье Этоки, Золки, 
Малки, Куркужина. В травертинах вершины Лермонтовского холма горы Машук на 
относительной высоте 180 м была найдена нижняя челюсть Equus susenbornensis, кото
рая может быть отнесена к низам четвертичного периода [Иванова, 1946]. На этом осно
вании мы вслед заНЛ.Герасимовым [1935] и АЛРейнгардом [1933] относим уровень 
Армянской террасы к раннему плейстоцену (табл. 8 ), вероятнее всего, к его первой 
половине, т.е. терраса синхронизируется с бакинской трансгрессией Каспия. Эта дати
ровка подтверждается также и тем, что ниже, под травертинами, поданным И.К.Ивано- 
вой [1946], располагается быстро выклинивающийся слой известковистых желтых пес
ков мощностью 2 м, в которых Н.М.Егоровым [1932] был найден бивень Elephas 
meridionalis Nesti, характерного для позднего плейстоцена. По данным В.В.Чердынцева, 
эта находка имеет возраст 1250 тыс. лет, т.е. относится к эоплейстоцену — периоду ап- 
шеронской трансгрессии Каспия. Как было показано выше, уровень рельефа, коррели
руемый с этими отложениями, территориально с ними разобщен и располагается на вы
сотах от 760 м и выше, т.е. более чем на 300 м относительной высоты над руслом Под
кумка (см. табл. 8 ).

На правобережье р. Юцы у подножия Бештау и к северо-востоку от Ессентуков про
слеживается V II (140—160-метровая) терраса, описанная еще И.П.Герасимовым [1935]. 
На уровне отложений этой террасы на высоте 167 м над руслом реки в каменоломне 
найден фрагмент рога представителя сем. Bovidae, по-видимому, Bison sp., появляюще
гося, как известно, лишь в начале четвертичного периода. Это дает нам право отнести 
VII террасу Подкумка к нижнему плейстоцену, вероятнее всего, ко второй его половине 
и связать вреМя ее формирования с максимальным уровнем позднебакинской или 
урунджинской трансгрессии Каспия (см. табл. 8 ).

VI терраса бассейна Кумы и Подкумка, имеющая относительную высоту в районе 
Пятигорска ~~80—100 м, получила название Горячеводской. В карьере на северо-восточ
ном склоне горы Машук на её поверхности, по описанию И.К.Ивановой [1946] *, 
АД.Колбутов в 1936 г. Собрал обломки костей Elephas sp., зубы и кости Cervus elephus 
(? ), обломки костей млекопитающих сем. Bovidae и т.п. На восточном склоне горы 1

1 Достоверность возрастного расчленения травертинов Машука, сделанного И.К.Ивановой, под
тверждена работами Р.П.Тузикова [ 1961 ].



Т а б л и ц а  8
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3300 1
* В скобках — абсолютная высота.

Машук на этом же уровне на глубине 4—4,5 м от поверхности М.В.Чехранова нашла 
остатки Bison sp., Elephas a ff. antiquus Falc., принадлежащих к форме менее примитив
ной, чем Elephas antiquus var. meridionalis из миндельских и низов миндель-рисских 
(дохазарских) слоев Русской платформы [Иванова; 1946]. Все это позволяет датиро
вать Горячеводскую террасу средним плейстоценом и связать время ее формирования 
с первой фазой раннезахарской трансгрессии Каспия, как это делает А.В.Кожевников 
[1971].

V (Джамагатская) терраса Кумы и Подкумка высотой 60 м в районе Пятигорска, 
имеет чрезвычайно широкое распространение, доходя на правобережье Кумы до г. При- 
кумска, а на правобережье Подкумка — до г. Георгиевска. Ее образование логично свя
зать со второй фазой раннехазарской трансгрессии Каспия [Федоров, 1957а, б ] . Среди 
фауны млекопитающих, обнаруженной в травертинах северо-восточного склона горы 
Машук, принимающих участие в строении этой террасы, нет руководящих форм. Одна
ко их комплекс (Cervus ex gr. elaphus, Equus sp., Elephas sp., Cervidae, представители 
сем. Bovidae, Bos (Bison) sp. (? ) и тд .) не противоречит среднеплейстоценовому воз
расту этой террасы [Иванова, 1946; Николаев, 1948].

IV терраса Кумы в районе Минеральных Вод имеет высоту 35 м над руслом, а Под
кумка в районе Пятигорска — 35—40 м. Ее позднеплейстоценовый возраст подтверж
дается находками трубчатой кости Elephas sp. в старом карьере у завода ’’Красный 
факел”  на южном склоне Машука, находящемся на уровне этой террасы, и зубов Equus 
(Equus) sp., относящегося к одной из позднечетвертичных форм [Иванова, 1946; Саф
ронов, 19566, 1957]. Мы синхронизируем эту террасу с позднехазарской трансгрессией 
Каспия [Федоров, 1972], так как уровень более низкой (18—20-метровой) III террасы 
Кумы и Подкумка вниз по течению сливается с уровнем раннехвалынской приморской 
равнины, располагающейся на абсолютных отметках + 47 -г + 48 м. В отложениях этой 
террасы у Пятигорска, по данным АЛРейнгарда, найдены остатки фауны Elephas 
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primigenius Blum., а в Ессентуках, по данным И.К.Ивановой и Л.К.Стоянова, — Equus 
(Equus) sp. и Elephas primigenius, что подтверждает ее позднеплейстоценовый воз
раст.

При отступании раннехвалынская трансгрессия Каспия ’ ’задержалась”  на отметке 
+ 21 — + 25 м, что повлекло за собой, по-видимому, формирование II локально развитой 
террасы Кумы иПодкумка высотой 10—12 м (см. табл. 8 ).

Позднехвалынская трансгрессия Каспия достигала высоты - 2 т 0 м . К  этому уровню 
и к этому времени приурочено формирование I террасы Кумы и Подкумка, имеющей 
высоту над руслом в районе Минеральных Вод и Пятигорска 4—5 м.

Морские осадки новокаспийской трансгрессии слагают приморскую равнину до 
отметки —22 м. С ней смыкается раннеголоценовая высокая пойма Кумы, имеющая 
высоту 1,5—2 м в 4—5 км ниже Минеральных Вод (см. табл. 8 ). Врез в высокую пой
му и формирование низкой современной поймы русла Кумы и Подкумка осуществля
лись во время современной позднеголоценовой регрессии Каспия до отметки -28  м.

Анализ террас бассейнов Кумы и Подкумка отчетливо показал, насколько их форми
рование тесно свяазно с трансгрессиями и регрессиями Каспийского моря. Такие же за
висимости устанавливаются для кавказских рек, впадающих в Черное море.

Впервые соотношение морских террас, образовавшихся во время трансгрессии Чер
ного моря, с речными аккумулятивными террасами низовьев долин Мзымты, Псоу, 
Кодори описал П.В.Федоров [1963, 19776; Путеводитель экскурсий А -8  и С -8, 1981]. 
Так, совместно с АР.Гептнером он проследил, как I (3-метровая) надпойменная терра
са р. Кодори постепенно переходит в новочерноморскую голоценовую морскую терра
су, II (27—28-метровая) и III (30—35-метровая) речные террасы — в позднеплейстоцено
вые позднекарангатскую (12—14-метровую) и раннекарангатскую (25-метровую) морс
кие террасы, IV  (100—120-метровая) речная — в среднеплейстоценовую эвксино-узун- 
ларскую (40-45-метровую) морскую и, наконец, V (130—150-метровая) надпойменная 
террасы Кодори — в раннеплейстоценовую позднечаудинскую (100-метровую) морскую 
террасу. VI (200-300-метровая) терраса Кодори, по мнению П.В.Федорова, должна 
быть отнесена к раннечаудинскому времени. Наши исследования в основном подтвер
дили правильность этой корреляции и дополнили картину еще одной более молодой 
среднеплейстоценовой 70—80-метровой террасой (табл. 9, см в к л ) .

Для малых и средних рек Черноморского побережья Северо-Западного Кавказа 
(Пшады, Мзымты, Бзыби и др.) взаимосвязь поверхностей речных террас с трансгрес
сивными фазами Черного моря (а врезов — с регрессивными) была доказана Б.А.Ост- 
ровским [1967, 1968а, б; Янушевич, Островский, 1972; Островский, Измайлов, Бала
банов и др., 1977]. БЛ.Островский с соавторами выделяют биостратиграфически под
твержденные: 1) голоценовые нимфейскую и новочерноморскую трансгрессии, морские 
террасы которых сочленяются с высокой (1,5—2-метровой) поймой и I (3—5-метровой) 
надпойменной террасой указанных речных долин; 2) позднеплейстоценовые сурожско- 
джанхотскую и карангатскую трансгрессии, морские террасы которых переходят во II 
(12—15-метровую) и III (25—27-метровую) речные; 3) среднеплейстоценовые ашейс- 
кую, пшадскую и шапсуг-древнеэвксинскую трансгрессии1, к уровням которых приуро
чено формирование IV (40-45-метровой), V (70—75-метровой) и VI (90-метровой) 
надпойменных террас долин2, 4) раннеплейстоценовые позднечаудинскую и раннечау- 
динскую трансгрессии, обусловившие образование V II (105—110-метровой) и VIII 
(более высокой) речных террас. В , регрессивные фазы происходило переуглубление 
долин и врез. Эту же точку зрения разделяети В.М.Муратов [1961, 1978].

1 Ашейская, пшадская и шапсуг-древнеэвксинская террасы, возможно, соответствуют узунларской, 
позднедревнеэвксинск ой и палеузунларо-раннедревнеэвксинской террасам [Федоров, 1978а].

1 Характерно, что на участке активных воэдыманий, там, где Главный Кавказский хребет или его 
отроги (Бзыбский и Гагринский хребты) примыка!от к самому побережью, в эвксино-узунларское 
время формируется до четырех морских террас: узунларская (27-37 м ), позднедревнеэвксинская 
(40-43 м ), палеоузунларская (45-50 м ), раннедревнеэвксинская 60-65 м [Федоров, 1978а; Путе
водитель экскурсий А-8 , и С—8, 1981 ].



Как показали работы грузинских геологов [Геология СССР, 1964; Неманишвили, 
1962, 1964; Путеводитель экскурсии А -16 , 1981; и д р .], формирование террас более 
крупных кавказских долин Черноморского бассейна, таких, как Ингури и Риони с при
токами, подчинено тем же закономерностям. По данным Н.С.Мамацашвили [1973], 
накопление.аллювия пяти террас Ингури происходило в межледниковые эпохи, т.е. 
во время трансгрессий Черного моря. По нашим данным (см. табл. 9 ), ее I терраса 
высотой 3—8 м в районе выхода долины из гор сопоставляется с новочерноморской 
трансгрессией, II (18—20-метровая) — с сурожской, III — с раннекарангатской, IV (70— 
80-метровая), по-видимому, с узунларо-позднедревнеэвксинской; тогда V (120—150- 
метровая) терраса, скорее всего, сопоставляется с палеоузунларо-раннедревнеэвксин- 
ской,аУ1 (160—190-метровая) — с позднечаудинской трансгрессиями.

На Риони мывыделяем высокую пойму (1—1,5 м) и шесть террас: I (3—5-метровая), 
синхронизируемую с новочерноморской, II (8—10-метровая, в верховьях — 10— 15-мет- 
ровая) -  с сурожской, III (20—25-метровая, в верховьях -  30-35-метровая) -  с ранне
карангатской, IV (50—60-метровая, в верховьях — 80-метровая) — с узунларо-поздне- 
древнеэвксинской, V — (80—100-метровая, в верховьях — до 120—160 м) -  с палеоузун- 
ларо-раннедревнеэвксинской трансгрессиями, VI (140—160-метровая, воздымающаяся 
до 200—250, а в верховьях до 320 м ) , образовавшуюся, по-видимому, во время поздне- 
и, возможно, раннечаудинской трансгрессий. Врезы долин происходили во время регрес
сий Черного моря. Выше VI террасы располагается поверхность выравнивания с абсо
лютными отметками 2200—2600 м, а еще выше — два прекрасно выраженных яруса 
рельефа (3100—3400 и 3700—3900 м ) и вершинная поверхность Главного Кавказского 
хребта высотой более 4500 м. Опираясь на стратификацию поверхностей выравнивания 
Центрального Предкавказья [Лукина, 1981а, 1982], их можно условно датировать 
эоплейстоценом (апшероном), поздним плиоценом (куяльником) и ранним плиоценом 
(киммерием и понтом).

Никто из исследователей, изучавших террасы долин Северного Кавказа черноморско
го бассейна (р. Кубани с притоками) [Рейнгард, 1929; Мирчинк, 1936; Панов, 1960; 
Горецкий, 1962; Кожевников, 1962; Лебедева, 1963; Сафронов, 1956а, б, 1959, 1961, 
1969, 1972; Дотдуев, 1975; Кожевников и др., 1977], кроме Г.Н.Родзянко [1961], 
не связывал эти террасы с трансгрессивно-регрессивными фазами изменения их базиса 
эрозии. Наши работы, основанные на детальном геоморфологическом картировании 
речных террас от моря до высокогорных районов Кавказа, показали, что цикловые тер
расы Кубани и ее многочисленных притоков могут быть синхронизированы с описанны
ми выше трансгрессиями и регрессиями Черного моря. Это облегчает определение воз
раста террас, необходимое для выявления характера неотектонических движений [Л у
кина, 1982].

В апшеронскую поверхность сев.ерного склона Западного Кавказа с абсолютными 
высотами от 750 до 900-950 м, датируемую по аналогии с предгорьями расположенного 
восточнее Джинальского хребта (где развиты вулканиты Нижнечегемского нагорья, 
абсолютный возраст которых известен), врезана, по нашему счету, V II терраса Кубани, 
занимающая весь Кубанско-Кумский водораздел. Относительная высота ее над руслом 
Кубани 180—200 м, местами она деформирована и поднята до 250—260 м. Практически 
она одновысотна с Армянской террасой Кумы и Подкумка. VII террасу Кубани мы син
хронизируем с раннечаудинской трансгрессией Черного моря и относим, как и А.В .Ко
жевников [1962]1 с С.И Дотдуев ым [1975], к раннему плейстоцену, точнее, к первой 
его половине (см. табл. 9 ). Это подтверждается находкой обломков зубов Elephas 
vusti из аллювия этой террасы у станицы Андрее-Дмитриевская [Кожевников, 1962].

С позднечаудинской трансгрессией Азово-Черноморского бассейна второй половины 
раннего плейстоцена логично сопоставить вслед за И.Н.Сафроновым [1956а] VI (120— 
150-метровую) террасу Кубани, отделенную от V II террасы 40—45-метровым уступом 
и получившую название Соленоозерской. Красноцветный, преимущественно суглинис

1 У него она -  X. 
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тый состав ее аллювия резко отличается от галечникового состава V II террасы [Кожев
ников, 1962], что, по-видимому, обусловлено более высоким уровнем базиса эрозии 
во время позднечаудинской трансгрессии и жарким климатом.

Гипсометрически ниже в бассейне Кубани хорошо прослеживается V терраса (см. 
табл. 9 )1, имеющая высоту над руслом у Усть-Лабинска 55—60, у Кропоткина — 75, 
у станицы Казанской — 80, а у Черкесска — 120 м. IV терраса1 2 40-метровым уступом 
отделена от V террасы; в низовьях рек Белой и Лабы, а также напротив г. Кропоткина 
ее относительная высота равна 40 м, а у Черкесска — примерно 55 м. Обе террасы отно
сятся нами к среднему плейстоцену и соответственно коррелируются с палеоузунларо- 
раннедревнеэвксинской и узунларо-позднедревнеэвксинской трансгрессиями Азово- 
Черноморского бассейна. Этому не противоречат находки остатков Mammuthus trogon- 
therii Phol., Bison priscus var. longicomis W.Grom. в аллювии IV террасы у станицы 
Гулькевичи [Лебедева, 1963]. Детально описав разрезы аллювия обеих террас, А.В.Ко- 
жевников [1962] выделяет между ними еще одну (у  него — V II ),  промежуточную по 
высоте. Возможно, своим происхождением она обязана разобщению позднедревне- 
эвксинской и узунларской трансгрессий, которые сформировали на черноморском бере
гу самостоятельные морские, а следовательно, и привязанные к ним речные террасы 
(см. табл. 9 ).

Уступом (примерно в 15-20 м в предгорьях и несколько более низким на равнине) 
более молодая III терраса отделена от IV. Она очень широко распространена начиная 
от г. Краснодара, где ее высота примерно 18—20 м (на ней расположен так называемый 
’’Городок” ) , и кончая всеми притоками и верховьями р. Кубани. Высота ее у г. Кропот
кина 20—25 м, у Черкесска — 30—35 м. Ее отличает уменьшение мощности суглинков 
и сравнительно большая мощность (до 10 м) галечникового аллювия, который у более 
молодых террас не превышает 5 м [Кожевников, 1962]. III террасу Кубани и ее при
токов мы синхронизируем с позднеплейстоценовой карангатской трансгрессией Азов
ского и Черного морей.

II терраса Кубани, сопоставляемая с суражской трансгрессией второй половины позд
него плейстоцена, появляется на высоте 10—13 м над руслом ниже Краснодара, в районе 
станиц Ивановской и Елизаветинской. На ней располагается большая часть города, ста
ница Васютинская, низкая часть Усть-Лабинска. Вверх по течению Кубани и ее много
численных притоков высота II террасы повышается, достигая у Черкесска 18—20 м3. 
В песчаном карьере у разъезда Гирей, вскрывшем аллювий этой террасы, найдены остат
ки позднеплейстоценовой фауны (Elephas primigentius Blum., Rhinoceros antiquitatis 
Fisch., Bison priscus deminutus W. Grom, и др.) [Громов, 1937].

Ниже II террасы располагается I терраса, время формирования которой мы отож
дествляем с новочерноморской трансгрессией голоцена. В низовьях Кубани на значи
тельных пространствах, занятых рисовыми полями, ее высота 2—2,5 м, вверх по течению 
она поднимается до 5—6 м.

Высокая пойма Кубани в низовьях не превышает 0,5 м, в среднем течении реки 
достигает 3 м. Она образовалась во время нимфейской трансгрессии моря, произошед
шей во второй половине голоцена (см. табл. 9 ).

Асинхронность трансгрессий и регрессий Черного и Каспийского морей в позднем 
плейстоцене и голоцене (см. гл. 3 и табл. 4 ), обоснованная П.В.Федоровым [1971, 
1977а], обусловливает разновременность образования и несовпадение количества террас 
кавказских долин этих двух бассейнов на данном этапе. Так, за время формирования 
на Кубани высокой поймы и трех голоценовых и позднеплейстоценодых террас в бас
сейне Кумы и Подкумка образовались голоцейовые низкая и высокая поймы и поздне

1 У А.В.Кожевникова [1962] -V II I .
2 У А.В.Кожевникова [1962] -  VI.
3 А.В.Кожевников [1962] в позднем плейстоцене вместо двух террас выделяет не менее четырех, 

что может свидетельствовать о локальном расщеплении стадиальных террас в областях поднятий. 
Наша I терраса соответствует его II, высокая пойма -  I. Им закартировано много локальных тер
рас и террас врезания, обусловленных несколькими стадиями отступания последнего оледенения.
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плейстоценовые четыре террасы, по Пятигорскую включительно (см. табл. 9 ). Это, 
однако, не мешает оценить неравномерность скоростей неотектонических движений раз
ных участков Кавказа, о чем было сказано выше и как будет видно из дальнейшего изло
жения. Поэтому остановимся на описании террас долин Восточного Кавказа, впадающих 
в Каспийское море.

Одной из самых крупных из них является долина Терека. Поверхности его высокой 
поймы, I и II террас (высотой соответственно 2—2,5 и 5—6 м ) сопрягаются с новокас
пийской, позднехвалынской и раннехвалынской морскими аккумулятивными равни
нами Прикаспийской низменности, что определяет возраст этих террас. Выше хорошо 
прослеживаются две террасы (III и IV ) высотой 8—12 и 18—20 м над руслом, относимые 
ПВ.Федоровым [1957а, б] к поздне- и раннехазарскому времени. Эти четыре террасы 
развиты как в пределах Терского прогиба, так и высокогорной части Кавказа. Более 
высокие террасовые уровни прослеживаются значительно хуже. Лишь в Эльхотовских 
воротах, где Терек пересекает молодое поднятие, на высоте 60—70 м над руслом сохра
нились уступы эрозионных террас, по-видимому, раннеплейстоценового возраста (см. 
табл. 9 )1.

Более благоприятной для изучения террас является долина Сулака, поэтому она из
давна привлекала внимание исследователей [Голубятников, 1937; Федоров, 1957а, б, 
1961; Лилиенберг, 1961а; и д р .]. Однако, на наш взгляд, лишь А.В.Кожевникову 
[1964] и М.Ю.Никитину [1979] удалось достаточно надежно обосновать возраст террас 
этой долины, связав их с трансгрессивно-регрессивными циклами Каспийского моря.

Высокая пойма Сулака (высотой 1,5—2 м) прослежена нами до сопряжения с ново
каспийской морской равниной, I и II речные террасы (с относительными высотами соот
ветственно 2,5—3 и 6—9 м) — до сопряжения с двумя уровнями позднехвалынской 
трансгрессии (0 -г -2 и — 16м; см. табл. 9 ). III и IV  терр»асы (высотой в нижнем течении 
20 и 45—48 м ) отражают два длительно существовавших уровня раннехв ал ынского бас
сейна на отметках 20—25 и 45—48 м, доказанных фаунистически [Федоров, 19576]. 
V тарраса (высотой 65—70 м у аула Бавтугай) отвечает, по-видимому, позднехазарской 
трансгрессии, морская терраса которой перекрыта отложениями более обширной ранне- 
хвалынской трансгрессии. Две широко распространенные цикловые террасы Сулака 
(V I и V I I ) , имеющие у аула Бавтугай высоту 110 и 150 м, вероятно, следует относить 
к двум фазам раннехазарской среднеплейстоценовой трансгрессии, а V III (190-метро- 
вую) — к урунджикской раннеплейстоценовой трансгрессии, так как выше них распо
лагается IX (200-210-метровая) терраса, бакинский возраст которой доказан Л.В.Фе
доровым [19576]. Выше IX террасы на относительной высоте около 350 м в долине 
Сулака располагаются останцы, видимо, уже эоплейстоценового возраста, коррелируе
мые с апшеронской трансгрессией Каспия. Вверх по течению Сулака и его притоку, 
Казикумухскому Койсу, террасы прослежены М.Ю.Никитиным [1979].

Террасы долин Северо-Восточного Кавказа (Шура-озени, Манас-озени, Уллучая, Рубас- 
чая и Гюльгеричая) были подробно изучены Д.А.Лилиенбергом [1961а, б ] . Их деталь
ное картирование и увязка с морскими датированными террасами каспийского побе
режья позволили нам дать несколько иную, чем раньше, интерпретацию возраста речных 
террас (см. табл. 9 ). Высокая пойма (1—2 м) образовалась во время максимального 
уровня новокаспийской трансгрессии Каспия; I и II террасы (высотой 3—5 и 6—8, 
местами до 12 м ) — по-видимому, во время кумской (—2 м ) и сартасской ( —16 м) 
стадий позднехвалынской трансгрессии; III и IV террасы (высотой соответственно от 
15—20 до 25 и от 30—40 до 50 м ) — во время буйнакской (+ 22 м ) и максимальной 
(+ 47 м) стадий раннехв ал ынского бассейна; V терраса (высотой от 60—75 до 100 м ) 
связывается с позднезахарской трансгрессией; VI и VIIтеррасы (высотой соответствен
но от 85-90 до 110-120 и от 110—120 до 150 м ) — с ранней и поздней нижнехазарскими 
трансгрессиями. V III терраса (высотой от 140—165 до 220 м ) датируется как позднеба-

1 С.И.Дотдуев [1975] насчитывает большее количество террас в долине Терека, однако возраст их 
не может быть установлен достоверно.
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Рис. 20. Зависимость относительных высот террас над руслами рек Черноморского бассейна Боль
шого Кавказа от их возраста

1 — р. Кодори; 2 — р. Ингури; 3 — р. Риони (на схеме: а — .в верхнем течении, б — в нижнем 
течении) ; 4 — р. Кубань; 5 — реки Бзыбь, Мзымта, Пшада и др.; 6 — условный номер террасы

кинская (или урунджикско-позднебакинская). Выше располагаются несколько ярусов 
рельефа: на абсолютной высоте 300—400 м, по-видимому, раннебакинский, на высоте 
500—700 м — апшеронский.

В долине Самура Д.АЛилиенберг [1961а] выделил террасы: I — 1-2, II -  3 -5 , III -  
7-12, IV -  18-20, V  -  25-30, V I -  55-60, V II -  70-80, V III -  120-125, IX -  145— 
150, X — 160—180 м. П.В.Федоров е!це в 1957 г. обосновал новокаспийский возраст 
1—2-метровой террасы (по нашим данным, высокой поймы) (см. табл. 9 ), позднехва- 
лынский возраст I (3—5-метровой) террасы, раннехазарский возраст VI (70—80-метро
вой) и V II (110—120-метровой) террас. Тогда логично III (18—20-метровую) и IV (25— 
30-метровую) террасы сопоставить с раннехвалынской трансгрессией Каспия, V (55— 
60-метровую) террасу — с позднехазарской трансгрессией, а V III (145—150-метровую) 
и IX (160—180-метровую) — с поздне- и раннебакинской трансгрессиями. Выше, на аб
солютных отметках 1000—1100 м, располагается уже апшеронский ярус рельефа, имею
щий на участках воздымания, по-видимому, и значительно большие высоты.

Речные террасы долин Юго-Восточного Кавказа изучались В.Е.Хаиным и В Л . Г росс- 
геймом [1953], Б.А.Будаговым [1956, 1957, 1959, 1969], Н.Ш.Шириновым и Д .АЛи- 
лиенбергом [1960; Лилиенберг, 1961а; Ширинов, 1957,1964,1965а,б;] Н.В.Думитраш- 
ко и др., [1961]. Их высоты, возраст и наиболее вероятная корреляция друг с другом, 
а также'с трансгрессиями и регрессиями Каспийского моря отражены в табл. 9.

Анализ разреза новейших отложений и изменения гипсометрии речных террас в до
линах Черноморского и Каспийского бассейнов Большого Кавказа во времени (рис. 20, 
21) свидетельствует об усилении тектонических движений Кавказа в конце эоплейсто- 
цена — первой половине раннего плейстоцена, восточной части Большого Кавказа — 
в первой половине среднего плейстоцена,'западной части Большого Кавказа — во второй 
его половине, а всего региона в целом — в позднем плейстоцене и голоцене.

Изучение террас некоторых речных долин Малого Кавказа позволяет провести подоб
ный анализ характера движений и для него. НЛП .Ширинов [1964] указывает следующий
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Рис. 21. Зависимость относительных высот террас над руслами рек Каспийского бассейна Большо
го Кавказа от их возраста

1 — р. Сулак; 2 — р. Кусарчай; 3 — р. Кума с Подкумком; 4 — р. Пирсагат; 5 — реки Шура-озень, 
Манас-озень, Уллучай, Рубасчай, Гюльгеричай; б — условный номер террасы

возраст для террас в долине р. Тертер: I (2 м ) и II (6 м) — новокаспийские; III (1 0 -  
12 м ) — позднехвалынская; IV  (18—22 м) и V (30—35 м ) — раннехвалынские; VI (4 0 -  
45 м ) -  позднехазарская; V II (55-65 м ), V III (80-85 м ), IX  (110-115 м ) и Х  (140 - 
160 м ) — раннезахарские; XI (180—200 м ) и XII (240—260 м ) — бакинские; XIII (бо
лее 300 м) — апшеронская. Близкие высоты террас для других рек Малого Кавказа 
приводит Н.В.Думитрашко [1958]: I (1,5—3 м ), II (5—10 м ) — новокаспийские; III 
(15—17 м ) — по-видимому, позднехвалынская; IV  (25—35 м ) и V (40—50 м ) — ранне
хвалынские; V I (60—80 м) — по-видимому, позднехазарская; V II (100—140 м ) , VIII 
(190—200 м) — раннехазарские; IX (240—260 м ) — бакинская.

Из графика зависимости относительных высот террас р. Тертер и других долин Мало
го Кавказа (рис. 22) от их абсолютного возраста вытекает, что в конце эоплейстоцена — 
начале раннего плейстоцена абсолютная величина поднятия Малого Кавказа значительно 
превышала таковую для западной части Большого Кавказа и была близка к величине, 
характерной для восточной его части. Со второй половины среднего плейстоцена подня
тие Малого Кавказа стало отставать от поднятия обеих частей Большого Кавказа. Этапы 
усилений темпов поднятия Малого Кавказа приходятся на первую половину среднего 
плейстоцена и поздний плейстоцен с голоценом.

Проанализировав гипсометрию датированных морских террас черноморского побе
режья северо-западной части Большого Кавказа и каспийского побережья его юго-вос
точной части, а также Малого Кавказа, можно выявить различия в характере неотекто- 
нических движений периклиналей Большого и Малого Кавказа в плейстоцене. П.В.Федо- 
ров [1963, 1969] указывает на следующее среднее положение черноморских террас, 
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Рис. 22. Зависимость относительных высот террас над руслом р. Тертер (7) и других долин (2) 
Малого Кавказа от их возраста. Римские цифры -  условные номера террас

Рис. 23. Зависимость превышения морских террас над уровнями соответствующих им по времени 
морских бассейнов от возраста

Каспийское побережье: 1 — осевая часть Главного Кавказского хребта;. 2 — северные и южные 
склоны Большого Кавказа; 3 — Малый Кавказ; 4 — морские террасы: 1 — новокаспийская, 2 — 
позднехвалынская, 3 — ранне хвалынская, 4 — позденехазарская, 5 — поздняя раннехазарская, 6 — 
средняя ранне хазарская, 7 — ранняя ранне хазарская, 8 — позднебакинская, 9 — раннебакинская

Черноморское побережье: 5 — участки максимальных поднятий Северо-Западного Кавказа; 
О — морские террасы: 1 — новочерноморская, 2 — сурожская, 3 — карангатская, 4 — узунларская, 
5 — позднедревнеэвксинская, 6 — палеоузунларо-раннедревнеэвксинская, 7 — позднечаудинская

формировавшихся ранее на уровне моря, близком к современному: нимфейская — 2 м, 
новочерноморская — 5 м, позднекарангатская (сурожская) — 12—14 м, раннекарангат- 
ская — 22—25 м, узунларская — 35—37 м, позднедревнеэвксинская — 42—44 м, палео- 
узунларская — 48—50 м, раннедревнеэвксинская -  60—65 м, позднечаудинская 9 5 - 
105 м. Б.А.Островский [1968а, б; Островский, Измайлов, Щеглов и др., 1977] описы
вает деформации черноморских террас и приводит гипсометрический спектр, отражаю
щий ступенчатое увеличение их высоты с северо-запада (от Геленджика) на юго-восток
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Рис. 24. Схема сопоставления поверхностей выравнивания Юго-Восточного Кавказа с коррелятными толщами
Поверхности выравнивания и их возраст: 1 — Шахдагская (N jin  — меотис) ; 2 — Шахъюртская(М3рп — понт) ; 3 — Салаватская (N 3bl — балахан) ; 

4 -  Ковдагская (N aak^ -  ранний акчыгал); 5 -  Дибрарская (N aaka -  поздний акчагыл) ; 6 -  Чухуръюртская (EQap, -  ранний апшерон) ; 7 -  Шема- 
хинская (EQap2 -  Q, -  поздний апшерон -  раннее баку) ; 8 -  Кобыстанская ( Q\ — позднее баку, урунджик)



(до Сочи). При этом установленные им максимальные высоты морских террас дости
гают: нимфейской — 2,5 м, новочерноморской — 6—7 м, сурожской — 20 м, карангат- 
ской -  36 м, ашейской (узунларской?) — 47-55 м, пшадской (позднедревнеэвксин- 
ской?) — 75 м, шапсуг-древнеэвксинской (палеоузунларо-раннедревнеэвксинской?) — 
90-100 м, позднечаудинской -  105—140 м.

На каспийском берегу Юго-Восточного Кавказа максимальное положение ранне
бакинской террасы (385 м ) отмечено Б.А.Будаговым (1973) на горе Кармаусту. Дисло- 
цированность более цолодых береговых линий описана П.В.Федоровым [19576]. Позд
небакинская морская терраса, по его данным, имеет в Дагестане высоту 250 м 1 (или 
217 м над уровнем верхнебакинского моря1 2) ,  в Северном Азербайджане — 320 м 
(287 м ) , на хребте Большой Харами — 280 м (247 м ) . На близких отметках находится 
позднебакинская терраса в Талышском хребте и на Малом Кавказе -  280—300 м (или 
247—267 м ) . В Терско-Кумском прогибе и на Куринской низменности бакинские отло
жения погружены до -20СК —300 м. Таким образом, размах деформаций позднебакин
ского уровня достигает 600 м.

Раннехазарские морские террасы (их три) изменяются по высоте от 200, 150 и 
110 м над современным уровнем Каспия (или 172, 117 и 72 м над уровнями стадий 
раннехазарского моря3)  в Дагестане до 230 (202), 190 (163) и 150 (112) м на Апше- 
ронском полуострове4 и снова до 200 (172), 150 (117) и 110 (72) м в азербайджан
ских предгорьях. На Талышском хребте Малого Кавказа они располагаются на тех же 
отметках, что в Дагестане и Азербайджане: 200 (172), 150 (117) и 110 (72) м. В депрес
сиях же они опущены до —100-5-—200м, т.е. имеют амплитуду 480—500 м.

Позднехазарская морская терраса Каспия в большинстве случаев перекрыта поздне- 
хвалынскими осадками. Однако П.В.Федоров [19576] указывает на возможность воз- 
дымания ее в осевой части Главного Кавказского хребта до 80 м. Наибольшая амплиту
да деформаций этого уровня с учетом областей прогибания немногим превышает 100 м. 
Самая высокая из найденных раннехвалынских террас располагается, по данным П.В.Фе- 
дорова [19576], в осевой части Главного Кавказского хребта на высоте 90 м над совре
менным уровнем Каспия, т.е. на 15 м выше ее максимального уровня и на 40 м выше 
буйнакского (22-метрового) уровня. Наивысшая позднехвалынская терраса Каспия 
найдена на Апшеронском полуострове на относительной высоте 37 м, т.е. на 9—11 м 
выше уровня этого бассейна. Деформации новокаспийских террас на этом же участке 
каспийского побережья Кавказа достигают 3 м, а на о-ве Артема — 6 м.

Превышение морских террас над уровнями соответствующих им морских бассейнов 
и положение кровли одновозрастных с ними отложений отражают абсолютную величину 
неотектонических деформаций (поднятия и прогибания) за определенные отрезки 
времени. На рис. 23 показаны величины поднятий периклиналей Северо-Западного, 
Юго-Восточного и Малого Кавказа в • плейстоцене. Из рисунка видно, что в раннем 
плейстоцене величина поднятия осевой части юго-восточной периклинали Главного Кав
казского хребта на каспийском побережье в 3 раза, а юго-восточной части Малого 
Кавказа — в 2,5 раза превышали величину поднятия Северо-Западного Кавказа, в сред
нем плейстоцене — соответственно в 2 и 1,5 раза, а в позднем -  в 1,5 и 1,2 раза. Ско
рость неотектонических поднятий юго-восточной, северо-западной периклиналей Боль
шого Кавказа и юго-восточного окончания Малого Кавказа в течение плейстоцена имела 
тенденцию к нарастанию. Однако на этом фоне можно выделить периоды больших и 
меньших скоростей абсолютных поднятий. Так, увеличение интенсивности воздымания 
юго-восточной периклинали Большого Кавказа отмечается в первой половине раннего 
плейстоцена, в позднем плейстоцене и голоцене. Северо-Западный Кавказ особенно 
интенсивно поднимался в позднем плейстоцене.

1 Над современным уровнем Каспия (-28 м ) .
2 По данным Г.И.Рычагова [1977], уровень верхнебакинского моря достигал + 15 м.
3 Эти уровни составляли 0,.+ 5 и + 10 м (по Г.И.Рычагову).
4 Взяты данные Н.Ш.Ширинова [19656].



Рис. 25. Ярусность рельефа Юго-Восточного Кавказа
Поверхности выравнивания и их возраст: 1—8 — см. на рис. 24; 9 — Q3 — средний плейстоцен; 

10 -  Q , — поздний плейстоцен; 11 — Q4 — голоцен

Разработанная детальная стратификация речных террас Большого и Малого Кавказа 
позволяет по-новому подойти к оценке возраста более высоких ярусов рельефа, остан- 
цов поверхностей выравнивания (ПВ) и вершинных поверхностей Кавказа.

Наиболее хорошей сохранностью ПВ отличается юго-восточная часть Большого Кав
каза. Работами многих исследователей [Хайн, Гроссгейм, 1953; Лилиенберг, 1958, 
1959; Будагов, 1957, 1964, 1966,1969,1973; Думитрашко и др., 1961; Ширинов, 1964, 
1965а; Поверхности выравнивания..., 1973], в том числе и нами, здесь установлены 
следующие ПВ: Кобыстанская (300—500 м ), Шемахинская (600—900), Чухуръюртская

Т а б л и ц а  10
Корреляция и возраст высоких ярусов рельефа Большого и Малого Кавказа

Стратиграфическая
шкала

Трансгрессии Каспийского моря 
с учетом данным различных авто
ров (см. табл. 4)
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н Ранний Урунджикская и позднебакинская Кобыстанская 300-500
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Поздний Позднеапшеронская Шемахинская 600-900

Ранний Раннеапшеронская Чухуръюртская 1000-1600

П
ли

оц
ен

Поздний По зднеакчагыльская Дибрарская 1900-2200

Ранне акчагылъская Ковдагская 2200-2600

Ранний Балаханский бассейн Салаватская 2800-3100

Понтическая Шахъюртская 3300-3600

Миоцен Поздний Меотическая Шахдагская 4000-4500



(от 1000—1300 до 1600), Дибрарская (1900—2200), Ковдагская (2200—2600). Салават- 
ская (2800—3100), Шахъюртская (3300—3600), Шахгдагская (4000-4500 м ). Эти по
верхности прекрасно закартированы на Геоморфологической карте Кавказа [1979]. 
Однако возраст их интерпретируется нами несколько иначе.

Кобыстанская ПВ почти повсеместно сочленяется с позднебакинско-урунджикскими 
морскими террасами Каспия и поэтому датируется второй половиной раннего плейсто
цена, Чухуръюртская ПВ в бассейне Самура (Кусаро-Дивичинском прогибе) совпадает 
с кровлей апшеронских осадков, отложившихся, по-видимому, во время более обшир
ной раннеапшеронской трансгрессии (рис. 24). Тогда более низкая Шемахинская ПВ 
будет иметь, видимо, позднеапшеронский возраст. Это подтверждается тем, что в Аджи- 
ноурских предгорьях Шемахинскую ПВ с несогласием перекрывают галечники средне-

Юго-восточная часть Малого Кавказа Талышский хребет

Поверхность выравни
вания

Абсолютная высота, 
м

Поверхность вырав
нивания

Абсолютная высота, 
м

Инджачайская 300-500 300-500

Нафталанская 600-900 500-800

Чардахлинская 1100-1400 Ярдымлинская 900-1000

' Тертерская 1600-1800 Лерикская 1100-1200

Мыхтокянская 2000-2200 Чайрудская 1500-1800

Севанская 2400-2800 Кызюрдинская 2000-2300

Ащаг-Сузузлукская 2800-3100 Кемюркейская 2400-2500

Гиналдагская 3200-3500 - -



плейстоценового возраста. Наиболее обширная Ковдагская ПВ сформировалась, по- 
видимому, во время наиболее обширной раннеакчагыльской трансгрессии. Тогда Диб- 
рарская ПВ будет иметь позднеакчагыльский возраст. Кровля продуктивных отложений 
в этом случае коррелируется с Салаватской ПВ, а понтических -  с Шахъюртской. Наибо
лее высокая Шахдагская ПВ, срезающая вершины пиков Главного Кавказского хребта, 
не может быть древнее конца миоцена и, вероятнее всего, образовалась во время меоти- 
ческой трансгрессии, так как срезает сарматские осадки, слагающие ядро синклиналь
ной складки на горе Шахдаг. Аналогичная ярусность рельефа прослеживается и на дру
гом профиле Юго-Восточного Кавказа (рис. 25).

На Малом Кавказе благодаря исследованиям ряда авторов [Думитрашко, 1958; 
Мусейбов, 1962; Антонов, 1961, 1966; Ширинов, 1964, 1965а; Гаджиев, 1966; Абасов, 
1966; Геология СССР, 1970; Будагов, 1973] сейчас выделяются, так же как и на Юго- 
Восточном Кавказе, восемь ПВ: Инджачайская (300—500 м ) , Нафталанская (600—900), 
Чардахлинская (1100-1400), Тертерская (1600—1800), Мыхтокянская (2000—2200), 
Севанская (2400-2800), Агдаг-Сузузлукская (2800-3100), Гиналдагская (3200- 
3500 м ) .

Б .А.Антонов [1964] считает, что в Талышском хребте над закартированными нами 
двумя ярусами рельефа (300—500 и 500—800 м) развиты следующие ПВ: Ярдымлин- 
ская (900—1000 м ), Лерикская (1100—1200), Чайрудская (1500—1800), Кызюрдин- 
ская (2000-2300), Кемюркейская (2400—2500 м ) .

На наш взгляд, сейчас нет основания считать, что ярусность рельефа Малого Кавказа 
имеет какие-то иные возрастные рубежи по сравнению с поверхностями выравнивания 
Юго-Восточного Кавказа. Трансгрессивно-регрессивные циклы Каспийского моря одно
временно в пределах как Большого, так и Малого Кавказа создавали условия планации 
рельефа или расчленения его эрозионными врезами. Временная корреляция поверхнос
тей выравнивания юго-восточной части Большого Кавказа, Малого Кавказа и Талыш- 
ского хребта, по нашему мнению, может быть представлена так, как показано 
в табл. 10.

Это доказывается тем, что Инджачайская ПВ Малого Кавказа и самая низкая ПВ 
Талышского хребта располагаются выше среднечетвертичных террас, срезают акчагыль- 
ские, а иногда и апшеронские отложения и перекрываются галечниками, по-видимому, 
раннеплейстоценового времени [Абасов, 1966]. Нафталанская ПВ имеет своим субстра
том надакчагыльские галечники [Антипов, 1966] и поэтому коррелируется с поздне- 
апшеронско-раннеплейстоценовой Шемахинской ПВ Большого Кавказа. Чардахлинская 
и Ярдымлинская ПВ имеют аллювиальный галечный покров, являющийся в районе 
Советашенской ’ ’террасы”  результатом размыва среднеплиоценовой вохчабердской 
толщи. Это свидетельствует об их более молодом возрасте, скорее всего эоплейстоце- 
новом, так как две более высокие ПВ Малого Кавказа — Тертерская и Мыхтокянская — 
датируются как акчагыльские: первая — на основании налегания на нее позднеплиоцено
вой герюсинской вулканогенной толщи [Думитрашко, 1958], вторая — на основании 
того, что она срезает вохчабердскую и годерскую среднеплиоценовые вулканогенные 
свиты и перекрывается долеритовыми базальтами акчагыльского возраста [Асланян, 
1950]. На Талыше, по-видимому, им синхронны Лерикская и Чайрудская ПВ. Севанская 
ПВ Малого Кавказа врезана в раннеплиоценовые лавы [Антонов, 1961] и на этом осно
вании может быть отнесена ко второй половине раннего плиоцена. Во время понтичес- 
кой и меотической трансгрессий конца миоцена — начала плиоцена сформировались, 
по-видимому, две наиболее высокие ПВ Малого Кавказа: Агдаг-Сузузлукская и Гинал
дагская. Это подтверждается тем, что более древняя среднемиоцен-раннесарматская ПВ 
Малого Кавказа погребена под мощными эффузивными толщами и не сохранилась в со
временном рельефе [Бальян, 1973]. В районе Талыша наиболее древняя, меотическая 
ПВ, по-видимому, отсутствует, и Кызюрдинская и Кемюркейская ПВ относятся к пер
вой половине плиоцена [Антонов, 1964].

На основании корреляции высоких ярусов рельефа Большого и Малого Кавказа, 
а также анализа гипсометрии одновозрастных ПВ можно подойти к вопросу о характере 
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Рис. 26. Зависимость абсолютных высот поверхностей выравнивания и ярусов рельефа юго-восточ
ной части Большого Кавказа (А ) ,  Малого Кавказа (Б) и Тальпиского хребта (В) от их возраста

и соотношении скоростей тектонических движений этих двух регионов за последние 
5—7 млн. лет. График изменения абсолютных высот ПВ юго-восточной части Большого 
Кавказа, а также Малого Кавказа и Тальпиского хребта во времени (рис. 26) свиде
тельствует о том, что максимальные темпы поднятия в плиоцен-плейстоцене характерны 
для Большого Кавказа, минимальные — для Тальпиского хребта. Средняя скорость 
тектонических движений за последние 6 млн. лет для юго-восточной части Большого 
Кавказа составляет 0,75 мм/год, для Малого Кавказа — 0,58 мм/год, а для Талыпюко- 
го хребта (за последние 4,4 млн. лет) — 0,5 мм/год. Средняя скорость воздымания 
в плейстоцене увеличивается для юго-восточной части Большого Кавказа до 1,5 мм/год, 
для Талыша — до 1,3 мм/год. Этапы усиления восходящих тектонических движений от
мечаются во второй половине раннего плиоцена, во второй половине и конце позднего 
плиоцена, раннем эоплейстоцене и особенно в плейстоцене, начиная со второй половины 
его нижнего отдела. Примечательно, что они отражены в характере новейших отложений 
Кавказа.

* * *

Итак, этапы усиления тектонической активности на Кавказе приходятся на: 1) конец 
олигоцена — ранний миоцен, 2) вторую половину позднего миоцена — начало раннего 
щшоцена, 3) вторую половину раннего плиоцена, 4) вторую половину позднего плиоце
на, 5) первую половину эоплейстоцена, 6) вторую половину раннего плейстоцена, 
7) средний, поздний плейстоцен и голоцен.

Интересно сопоставить эти этапы с моментами проявления вулканизма на Кавказе. 
Е.Е.Милановский [1956, 1961, 1973] выделяет несколько общих для Большого и Мало
го Кавказа стадий усиления магматической деятельности:

1) миоплейстоценовую, соответствующую второй половине позднего миоцена — на
чалу раннего плейстоцена, которая подразделяется на две фазы: сарматскую и меотис- 
понтическую;

2) верхнеплиоценовую, охватывающую и эоплейстоцен;
3) плейстоценовую (уступающую по интенсивности верхнешшоценовой), которая
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распадается на ряд фаз: нижнеплейстоценовую (последнедниковую), среднеплейсто
ценовую, совпадающую с максимумом оледенения, и верхнеплейстоценовую, ограничен
ную его первой половиной;

4) голоценовую.
Так или иначе эти стадии проявляются во всех районах Большого и Малого Кавказа 

[Короновский, 1964, 1966; Кулиев, 1966; Милановский, Короновский, 1960, 1969; 
Позднеорогенный . . . , 1971; и др.]. В самых общих чертах усиление вулканической 
деятельности Кавказа совпадает с этапами усиления тектонической активности региона, 
этапами воздымания.

КОПЕТДАГ

Копетдаг является следующим к востоку от Кавказа сегментом Альпийско-Центрально
азиатского складчатого пояса в пределах СССР. Это горное, высотой до 3000 м, сложно 
построенное складчатое сооружение, представляющее собой северную ветвь Туркмено- 
Хорасанских гор, располагающихся уже на территории Ирана. Передовой, наиболее ска
листый хребет Копетдага, сопрягающийся на севере с Предкопетдагским краевым про
гибом, вытянут в запад-северо-западном направлении более чем на 500 км. За ним рас
полагается система среднегорных, сильно расчлененных хребтов — складок запад-севе- 
ро-западного и субширотного простирания. В районе северо-западного окончания Копет
дага появляются хребты и гряды юго-западной ориентировки. Такое же направление 
имеет и изолированный от Копетдага невысокий (770 м) хребет Малый Балхан. Струк
турным продолжением Копетдага на северо-запад служат также массив Большой Балхан 
высотой до 1880 м и горы Кубадаг на юге Красноводского полуострова.

Копетдаг образовался в результате новейших неоген-четвертичных тектонических 
движений, под действием которых юрские, меловые и.палеогеновые отложения оказа
лись высокоподнятыми, смятыми в складки и раздробленными многочисленными раз
рывами. Важнейшим из них является почти прямолинейный Главный Копетдагский тек
тонический шов запад-северо-западной ориентировки, представляющий собой право
сторонний сдвиг со значительной взбросовой составляющей, располагающийся на грани
це копетдагского складчатого сооружения с предгорным прогибом.

Новейшая структура Копетдага детально описана в ряде работ [Резанов, 1959; Рас- 
цветаев, 1971; Копп, 1971; Геология СССР, т. 22v 1972; и др.]. Поэтому нет смысла 
приводить этот материал повторно. Кинематическая характеристика молодых разрывов 
подробно разработана Л.М. Расцветаевым [1972]. Субширотные разрывы охарактеризо
ваны им как взбросы и надвиги, северо-западные — как правосторонние сдвиги, а севе
ро-восточные — как левосторонние. Существенную роль играют взбросо-сдвиги и сдви- 
го-надвиги запад-северо-западного простирания. Все это свидетельствует о субмеридио
нальном сжатии в новейшем поле напряжений, которое подтверждается и позднеплей- 
стоцен-голоценовыми подвижками по разрывам [Расцветаев, Трифонов, 1965; Трифо
нов, 1972,1974, 1976а, 1977а, 1980].

Становление Копетдага, Большого и Малого Б ал хана как горных сооружений нача
лось в олигоцене. В это время, а также в раннем миоцене происходило накопление 
нижнемолассовой формации — тонкообломочных прибрежно-морских осадков нижнего 
и верхнего Майкопа значительной мощности -  узекдагского и гяурского комплексов 
(по Л.М. Расцветаеву [1969, 1971].Вэтих отложениях, в актепинской свите, впервые 
появляется хорошо окатанная галька меловых пород, что свидетельствует о начале воз
дымания и возникновения континентального режима в осевых частях будущего горно
го сооружения. Повсеместный размыв и азимутальное несогласие в основании гяурско
го комплекса являются отголоском тектонических движений, охвативших в это время 
внутренние районы Копетдага.

В среднем — начале верхнего миоцена в Западном Копетдаге отлагались преимущест
венно морские осадки тортонского и ранне-среднесарматского ярусов мощностью 800- 
900 м, представленных глинами, песчайиками, известняками, конгломератами и други
ми породами (нижняя часть келятского комплекса, по Л.М. Расцветаеву [1971]). 
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Вверх по разрезу они постепенно переходят в толщу кирпично-красных глин,песчаников 
и конгломератов надсарматской серии (по И.А. Резанову [1959]) или диоджинской 
свиты (келатского комплекса) (по Л.М. Расцветаеву [1969, 1971]), по-видимому, 
средне-верхнесармат-меотического возраста. Мощность их 300—600 м.

В предгорьях Центрального и Восточного Копетдага среднемиоценовые и позднемио- 
цеовые отложения частично или целиком замещаются континентальными породами ка- 
рагауданской, калининской и халацкой свит. В них вверх по разрезу заметно возрастает 
относительная роль более крупного материала и появляются обломки все более древ
них пород мелового возраста.

Морские понтические отложения раннего плиоцена распространены лишь на Западно- 
Туркменской низменности (бурением вскрыты известковистые глины мощностью око
ло 250 м ). Их континентальными аналогами в Копетдаге условно считают дурунскую 
свиту боядагского комплекса (по Л.М. Расцветаеву [1969, 1971 ] ) ,  представленную су
глинками и конгломератами мощностью до 300 м.

В Западной Туркмении выше залегают континентальные песчано-глинистые отложе
ния красноцветной свиты мощностью до 2500 м, коррелируемые с осадками продуктив
ной толщи Восточного Закавказья. Море в этот период занимало наименьшую площадь. 
В Копетдаге этому времени соответствуют отложения конгломератов,известных под наз
ванием подакчагыльской свиты? . Они развиты и на Малом Балхане. Мощность их 100— 
540 м.

Позднеплиоценовые отложения в Западном Копетдаге, Большом и Малом Балхане и 
на Красноводском полуострове представлены отложениями акчагыльской трансгрессии, 
с несогласием ложащимися на различные породы -  от мела до неогена включительно. 
В них выделяются: глинистая толща первой трансгрессии акчагыльского бассейна, пест
рые, более грубые разности регрессивной фазы бассейна, карбонатные глины второй 
трансгрессии и плохо сортированные пески, песчанистые алевролиты и конгломераты 
второй регрессии [Трубихин, 1974]. Регрессии, вероятно, связаны с активизацией тек
тонических движений, отразившейся также в локальных угловых несогласиях между 
первой и второй толщами. В области северных предгорий верхние горизонты второго 
регрессивного цикла с запада на восток постепенно, вплоть до подошвы этой толщи, за
мещаются континентальными отложениями аджидеринской свиты [Трубихин, 1977]. 
В Центральном и Восточном Копетдаге акчагыльским морским осадкам соответствуют 
песчано-конгломератовые континентальные толщи, в подошве которых везде отмечает
ся региональное угловое несогласие. Они выделены под названием кельтычинарской и 
душакской свит арчманского комплекса [Бирман, Расцветаев, 1967, 1971; Расцветаев, 
1969,1971,1972].

Эоплейстоценовые отложения на западе региона представлены морскими апшерон- 
скими толщами, глинами и песками, хаарктеризующимися цикличностью, аналогичной 
акчагыльским осадкам [Гурарий, Трубихин, 1973а, б, 1977, 1980]. В большинстве 
случаев на территории Западно-Туркменской низменности они залегают без следов пере
рыва на акчагыльских осадках. Однако в Западном Копетдаге удается констатировать 
их несогласное налегание на размытую поверхность акчагыльских и более древних по
род [Федоров, 1946; Попов, 1967; Ятченко, 1967; Копп, 1970, 1971]. В горах апшерон- 
ским морским осадкам соответствуют конгломерато-брекчии, галечники и суглинки 
иланлинской, ашхабадской и келатчайской свит казанджикского комплекса (по 
Л.М* Расцветаеву [1971]), причем верхние их горизонты, по-видимому, уже соответ
ствуют раннему плейстоцену. Мощность этих отложений не превышает 70—150 м.

Плейстоценовые отложения на территории Западно-Туркменской низменности пред
ставлены, так же как на Кавказе, бакинскими, урунджикскими, ранне-и позднехазар
скими, ранне- и позднехвалынскими, новокаспийскими морскими отложениями [Федо
ров, 1957, 1959] (см. табл. 4 ). В горах им соответствуют континентальные отложения 
древних пролювиальных равнин и речных террас.

1 Торонглинская свита арчманского комплекса (по Л.М. Расцветаеву [1971]). 
6. Зак. 466



Т а б л и ц а  11
Возраст речных террае и ярусов рельефа Копетдага

Стратиграфиче с- 
кая шкала

Трансгрессии 
Каспийского 
моря, по данным

Условные номера, названия и высоты террас 
(относительные) и ярусов рельефа (абсолют
ные) , м Абсолютны! 

возраст, 
тыс .летавторов (см. 

табл. 4) Западно-Турк
менская низ
менность

Западный
Копетдаг

Центральный
Кдпетдаг

Голоцен

Береговой
уступ

Русла рек Русла рек

Новокаспийская Чалоюкская
дельта

Пойма Пойма

10
Позднехвалын- 
ская (-16 м)

Улыкурукская
дельта

1,2-3

Позднехвалын- 
ская (-2  м)

Караджабатыр- 
ская дельта

и, 5

1,3-5

40

В
ер

хн
ий

Раннехвалын- 
ская (+22м)

Геокчинская
дельта

III, 10

II, 12-14

X

Ранне хв ал ын- 
ская (+47 м)

Мессе рианская 
дельта

IV, 12

QH1
ё

Поз дне хазар
ская

Мешхедская
дельта

V, 20 III, 18-27
У  и

130С

I Поздняя 
ранне хазарская

VI, 30 IV, 45-65

300

400

800

1800

3300

5500

о.
и

Ранняя ранне
хазарская

VII, 40 V, 75-80

* * 8  S  я

У рун джи некая, 
поздне бакинская 
и раннебакинская

VIII Ходжа- 
кали нс кий, 
250-550

VI, 160-180

Эоплейсто-
цен

Апше ронская

1

IX Карагёз- 
ский, VOO
DOO

VII Карауль- 
ский, 700-900

X

1 В
ер

х-
.

ни
й Акчагыльская X Коштамырский,

1000-1500

Н
иж


ни

й Поэтическая XI Карасурский, 1700-2000

Миоцен Тортон-ранне- 
сре днесарматская

XII Мессинёв-Тогаревский, 
2200-2400

26000
Олигоцен
Эоцен

Эоцен-олигоце- 
новый бассейн

XIII Риэский, 2800-3000



Ритмичность молассовых комп
лексов Копетдага, заключающаяся 
в повторяемости трансгрессивных 
и регрессивных серий осадков, 
свидетельствует о существовании 
крупных этапов осадконакопления, 
являющихся выражением истории 
развития Копетдага как горного 
сооружения. Эти этапы нашли отра
жение в характере рельефа, в ярус- 
ности его строения — существова
нии лестницы террас и поверхнос
тей выравнивания. По ним можно 
судить о темпах неотектонических 
поднятий, о неравномерности этих 
поднятий во времени, для чего 
необходимо их точное датирование.

Возраст ярусов рельефа Копетда
га устанавливается на основе кор
реляции упомянутых форм рельефа 
с теми или иными комплексами 
разреза новейших отложений. Про
следим последовательность образо
вания ярусности рельефа Копетда
га, двигаясь от более низких мо
лодых уровней к более высоким 
и древним. Такой порядок позволит начать с форм рельефа, датированных с максималь
ной достоверностью.

К современному уровню Каспийского моря ( —28 м ) приурочены русла впадающей в 
Каспий р. Атрек и ее притока Сумбара с Чандыром и Терсаканом. В настоящее время 
формируются также русла рек, стекающих на предгорную равнину. Их возраст можно 
считать позднеголоценовым и современным.

С максимальным уровнем новокаспийской трансгрессии связано формирование 
Чалоюкской дельты р. Атрек [Дурдыев, Кульмаммедов, 1973; Дурдыев и др., 1977], на 
которую раскрывается раннеголоценовая пойма этой реки и ее притоков (рис. 27, 
см. в к л .). В долинах рек Копетдага, стекающих на предгорную равнину, в это время 
происходило накопление пойменного аллювия, названного Б.К. Лузгиным [1964а—в; 
Лузган, Ранов, 1966] арвазским комплексом (табл. 11).

Новокаспийской трансгрессии предшествовала глубокая мангышлакская регрессия, 
обусловившая континентальный перерыв между новокаспийскими и поздцехвалын- 
скими отложениями и врез в I террасу долин Копетдага. Позднехвалынская трансгрес
сия Каспия имела максимум на отметке 0 -г —2, который затем понизился до —10 -s-

—16 м. На этих высотах у подножия возвышенностей Кубадаг, Большой и Малый Бал- 
хан сохранились фрагменты морских террас, отмеченных также и на других участках 
каспийского побережья [Федоров, 1948, 1957]. В низовьях Атрека на отметках от 
—10 до —22 м сформировалась Улыкурукская дельта, переходящая вверх по течению в 1 
надпойменную террасу реки и ее притоков: Сумбара, Чандыра, Терсакана. На высотах от 
-2  до -1 0  м образовалась Караджабатырская дельта [Дурдыев, Кульмаммедов, 1973; 
Дурдыев и др., 1977), морфологически сливающаяся со II надпойменной террасой бас
сейна р. Атрек с притоками (см. рис. 27). В долинах рек, базисом эрозии для которых 
являлась предгорная равнина, колебания уровня позднехвалынского моря не ощуща-
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Рис. 29. Террасы Чандыра, вложенные в Ходжакалинскую поверхность выравнивания
1 -3  — террасы: 1 —IV Q l ) ,  2 -  V (Q j ) ,  3 — VI (Q 3) ;  4-3  — поверхности выравнивания,4 — Ход- 

жакалинская (Q j ) , 5 — Коштамырская (N , а к)

лись. В это время здесь сформировалась только одна I надпойменная терраса высотой 
3-5 м [Бердыев, Симаков, 1963] (см. табл. 11).

Предшествовавшая енотаевская регрессия обусловила континентальный перерыв меж
ду поздне- и раннехвалынскими толщами. С ней связан врез в более высокие террасы 
Копетдага.

Раннехвалынская трансгрессия оставила яркий след в рельефе гор и Западно-Турк
менской низменности. Воды ее поднимались до отметки +48 м, т.е. йа 76 м выше совре
менного уровня Каспия, распространившись через Балханский и Данатинский коридо
ры до меридиана г. Кызыл-Арват. Скачкообразные стадии отступания моря зафиксиро
ваны в виде морских террас, располагающихся у подножия Кубадага, Большого и Мало
го Балхана, а также в Западном Копетдаге на высотах +46—47, +34, +21, +14 и +9 м 
[Федоров, 1948,1957; Геология СССР, т. 22, 1972].

Положение уровня раннехвалынского моря на отметке около +21 м (Бунайская ста
дия) , вероятно, было наиболее длительным, так как в этот период в низовьях Атрека на 
высотах от -2  до +21 м сформировалась Геоксинская дельта, к которой приурочена III 
надпойменная терраса реки и ее притоков (см. рис. 27). В период максимального, также 
устойчивого по времени уровня раннехвалынского моря в горных долинах Копетдага 
существовал значительный подпор, способствующий формированию широких, регио
нально выраженных до самых верховьев долин поверхностей аккумулятивных террас. 
В долине р. Атрек и ее притоков сформировалась IV надпойменная терраса (рис. 28), 
снижающаяся вниз по долинам от абсолютных высот ^350 м и раскрывающаяся, по на
шим наблюдениям и наблюдениям других исследователей, на Мессерианскую равнину, 
представляющую собой палеодельту Атрека, на высотах от +21 до +46 м (см. рис. 27). 
Помимо гипсометрического положения, ее верхнеплейстоценовый возраст доказывается 
данными бурения1.

В долинах горных рек, стекающих на предгорную равнину, в раннехвалынское время, 
так же как и в позднехвалынское, сформировалась только одна II надпойменная терраса 
[Бердыев, Симаков, 1963] (см. табл. 11). К такому же мнению пришли Н.В. Макарова 
и Т.П. Иванова, изучавшие террасы долины р. Гяурли в Западном Копетдаге1 2 3.

1 По сведениям А.Н. Нигарова, Г.Б. Бердыева и других исследователей, в разрезе скв. 345 в 8 км к
северо-западу от бугра Бенгуан под мессерианскими дельтовыми отложениями (супесью, суглин
ками, глинами с гипсом и песком) залегают фауниста чески оахаракте ри зов анные нижнехвалын- 
ские морские пески.

3 Б.К. Лузгин [1964а, б, 1967] к поздне- и раннехвалынскому времени относит I, II и III террасы Ко
петдага, которые он назвал багирским комплексом.По нашему мнению, IV терраса р. Атрек оши
бочно принята им за более низкую (II или III) (см. рис. 28) и сопоставлена с аналогичной террасой 
долин Центрального Копетдага.
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Предшествовавшая раннехвалынской трансгрессии ательская регрессия Каспия послу
жила причиной континентального перерыва в морских осадках и формирования вреза V  
террасы в Западном Копетдаге и III — в Центральном.

Уровень позднехазарского моря, вероятно, не превышал —10 т - 5  м [Марков и др., 
1965]. Поэтому в Западной Туркмении морфологически выраженных верхнехазарских 
морских террас нет. Если они и существовали, то были перекрыты нижнехвалынскими 
и верхнехвалынскими отложениями. В горном районе бассейна р. Атрек позднехазар
ской трансгрессии соответствует, по-видимому, небольшая по высоте (не более 20 м ) , 
узкая, локально выраженная V терраса [Дурдыев, Кульмаммедов, 1973], а в долинах 
горных рек, стекающих на предгорную равнину, — III (18—27-метровая; см. табл. 11). 
Этой точки зрения придерживаются также Г.Б. Бердыев и А.К. Симаков [1963]1. 
Врез в более высокие террасы и континентальный перерыв в морских осадках произо
шел во время предшествовавшей астраханской регрессии Каспия.

До нее была развита раннехазарская трансгрессия с двумя крупными фазами. Морс
кие отложения этого возраста в пределах прогибающейся Западно-Туркменской низмен
ности находятся под более молодыми верхнехазарскими и нижнехвалынскими осадка
ми, так как сопоставимые с морскими нижнехазарскими континентальные осадки 
(верхняя часть каракумской свиты, отложения дельты Палео-Атрека, пески Машад и 
другие [Федоров, 1957а] располагаются в предгорных районах на высотах 50—180 м. 
Позднеплейстоценовый возраст этих континентальных отложений, в частности песков 
Машад или Мешхедской дельты р. Атрек, доказывается данными бурения1 2. Кроме того, 
в них обнаружена среднечетвертичная микрофауна.

В долине Сумбара и его притоков (Чандыра и Терсакана) гипсометрически выше V  
террасы, сопоставимой с позднехазарской трансгрессией, имеются фрагменты еще двух 
уровней террас — V I и VII, с высотой уступов 30 и около 40 м (рис. 29). Их логично 
связать с двумя трансгрессивными фазами раннехазарского бассейна (см. табл. 11 и 
рис. 27), тем более, что эти две террасы вложены в регионально выраженную Ходжака- 
линскую ПВ [Резанов, 1959], относимую, как будет показано ниже,* к раннему плей
стоцену.

1 Б.К. Лузгин [Лузган, Ранов, 1966] с т а е т  III террасу позднечетвертичной, соответствующей хва- 
лынскому времени, так как на ней найдено скребло верхнего палеолита. Эта находка не против оре- 
m  нашим представлениям о ее соответствии позднехазарской трансгрессии, отнесенной (вслед 
за П.В. Федоровым) к позднечетвертичному времени.

2 Скв. 84 под песками Машад вскрыла бакинские отложения с характерным комплексом остракод. 
На западе на них налегают нижнехвалынские морские осадки.



Рис. 30. Стратиграфический профиль по линии Дивана -  Окарем (по данным Г.Бердыева)
Возраст отложений: Q4nk — новокаспийский, Q* hv3 — позднехвалынский, Qj hvt — раннехвалынский, Qj hz3 — позднехазар

ский,Q3h z, -  раннехазарский, Qj иг -  урунджикский, Qj b3 -  позднебакинский, Q} bj -  раннебакинский. Ветрикальные линии- 
буровые скважины



В долинах горных рек, стекающих на предгорную равнину, к среднечетвертичному 
врмени следует отнести IV  и V  надпойменные террасы, также вложенные на западе в 
Ходжакалинскую ПВ. Это можно наблюдать на примере долины р. Аджидере в районе 
Ходжакалы. Б.К. Лузган [1964а] IV  и V  террасы рек Центрального Копетдага высотой 
45—65 и 75—80 м над тальвегом относит к яблоновскому комплексу. Их среднечетвер
тичный возраст подтверждается археологическими находками позднемустьерЪкого вре
мени на IV  террасе и ашель-мустьерского- на V  [Лузган,/ Ранов, 1966].

Ходжакалинская ПВ (V III ярус рельефа) воздымается на западе Копетдага от 
250—300 до 500—550 м (рис. 30). Она сформировалась, по-видимому, во время урунд- 
жикской и позднебакинской трансгрессий раннего плейстоцена, отделенных от ранне
хазарской трансгрессии регрессивной фазой (см. табл. 11). В это время вслед за ранне
бакинской трансгрессией, границы которой несколько превышали контуры современно
го Каспия [Федоров, 1957а], море поднялось до отметок 5—10 м абсолютной высоты 
[Рычагов, 1977], а затем (после небольшой регрессии), по-видимому, еще выше, так 
как урунджикское море затопило Западно-Туркменскую и При бал ханскую низменнос
ти, низменные Каракумы и ингрессировало в низовья речных долин. Отмечается регио
нальный перерыв между нижнебакинскими и верхнебакинскими осадками.

Континентальными аналогами морских бакинских отложений в Западной Туркме
нии являются древнеаллювиальные пески Пра-Амударьи (нижняя часть каракумской 
свиты) и пролювиально-аллювиальные лёссовидные суглинки бассейна Сумбара, обна
жающиеся в обрывах выше его IV —VII террас. Раннеплейстоценовый возраст суглинков 
доказывается бурением* (см. рис. 30). Ходжакалинская ПВ срезает эти суглинки. Та
ким образом, завершение ее формирования следует отнести к концу раннего плейстоце
на, по-видимому, к окончанию урунджикской трансгрессии.Впоследствии Ходжакали
нская ПВ была несколько деформирована и расчленена.

В это время в долинах более активно воздымающегося Центрального и Восточного 
Копетдага формировалась V I регионально выраженная терраса высотой 160—180 м над 
тальвегом, отложения которой Б.К. Лузган [1964а, б, в] назвал сакисябским комп
лексом.

Бакинской трансгрессии предшествовала глубокая (до -150 м ) тюркянская регрес
сия Каспия,начало которой относится уже к концу апшеронского времени. Повсемест
но фиксируются региональный перерыв и угловое несогласие до 15-20° между нижне
бакинскими, местами тюркянскими и апшеронскими отложениями, сочетающиеся с раз
личной степенью деформированности апшеронских и верхнебакинских осадков [Федо
ров, 1946; Бердычев, Симаков, 1963; и др .]. У подножия Копетдага в это время отлага
лись конгломераты и другие континентальные осадки иланлинской, ашхабадской и ке- 
латской свит казанджикского комплекса (по Л.М. Расцветаеву [1971]). В рельефе в это 
врмя формировался уступ высотой 150—300 м, отделяющий Ходжакалинскую ПВ от 
более высокой, 700—900-метровой.

Последнюю Л.М. Расцветаев [1971] называет Караульской, а на западе — Карагёз- 
ской. Ее останцы сохранились на хребтах Кюрендаг, Эзегдаг, Калаус, Кулмачи др. Про
межуточное положение этой ПВ (IX  яруса рельефа) между раннеплейстоценовой Ход- 
жакалинской и более высокой Коштамырской, акчагыльский возраст которой доста
точно достоверен, позволяет отнести обрчазование Караульской ПВ к периоду апшерон- 
скй трансгрессии [Горелов и др., 1973, 1979], скорее всего, к ее максимальному уров
ню (см. табл. 11).

Апшеронской трансгрессии предшествовал низкий уровень моря, располагавшегося, 
по мнению Д.А. Туголесова, внутри контуров современного Каспия. В это время (на 
границе акчагыла и апшерона) в предгорьях по-видимому, происходил размыв отложив- 1

1 По данным Г. Бердыева и других исследователей, в скв. 35 (в 8-12 км к северу от впадения Сум- 
бар в Атрек) на апшеронских фаунистически охарактериэованых отложениях залегает немая толща, 
литологически сходная с лёссовидными суглинками Сумбара, замещающаяся к западу морскими 
бакинскими отложениями.



шихся ранее акчагыльских и более древних осадков, а в горах формировался уступ вы
сотой около 300 м, разделяющий апшеронекую и более высокую акчагыльскую ПВ. 
Усилившийся снос материала обусловил накопление грубообломочных континенталь
ных свит: аджидеринской на западе [Копп, Расцветаев, 1969] и, вероятно, верхней части 
кельтичинарской — на востоке [Бирман, Расцветаев, 1967].

С уровнем акчагыльской транргресии связывают формирование X яруса рельефа, 
Коштамырской ПВ, располагающейся на высотах 1000-1500 м (см. табл. 11). Во вре
мя проведения съемочных работ 1973 г. В.Н. Крымус установил постепенный переход 
морских акчагыльских отложений в лёссовидные суглинки, покрывающие Коштамыр- 
скую ПВ, и тем самым доказал ее акчагыльский возраст.

От более высоких ярусов рельефа Коштамырскую ПВ отделяет эрозионный уступ 
высотой 200—300 м, сформировавшийся, возможно, при размыве горных сооружений 
во время предакчагыльской регрессии Каспия. Этот размыв обусловил накопление 
мощных толщ красноцветной терригенной формации и подакчагыльских конгломе
ратов.

Более высокий (X I ) , сравнительно плохо сохранившийся, но четко выделяемый при 
детальном геоморфологическом картировании ярус рельефа на высотах 1700—2000 м 
назван нами Карасурским. Его формирование логично сопоставить с понтической транс
грессией, во время которой происходила планация рельефа в осевых частях Копетдаг- 
ского горного сооружения (см. табл. 11).

От еще более высокого яруса рельефа эта ПВ отделена 200—300-метровым уступом, 
сформировавшимся во время эрозионного расчленения X II (Мессинёв-Тогаревского) 
яруса рельефа. Данному этапу соответствует, по-видимому, образование глинисто-пес- 
чано-конгломератовой надсарматской серии [Резанов, 1959] или диоджинской свиты 
келатского комплекса [Расцветаев, 1970], связанного, вероятно, с активизацией текто
нических движений. Тогда Мессинёв-Тогаревский ярус рельефа высотой 2200-2400 м 
можно датировать средним — началом позднего миоцена, т.е. сопоставлять с периодом 
тортон-ранне-среднесарматской трансгрессии, ослабления тектонических движений и 
планации рельефа (см. табл. И ) .  Л.М. Расцветаев [1971]* назвал этот ярус рельефа 
Гюлюльским и сопоставил его с понтической трансгрессией, так как Карасурскую ПВ 
он не констатировал. И.А. Резанов [1959] описывает этот ярус рельефа, но не сопостав
ляет его с какими-либо толщами разреза новейших отложений.

Врез в наиболее высокий X II (Ризский) ярус рельефа осуществлялся, по-видимо
му, в конце олигоцена — начале миоцена во время накопления нижнемолассовой форма
ции Майкопа (узекдагского и гяурского комплексов, по Л.М. Расцветаеву [1970], в то 
время как сама РизскаяПб, располагающаяся на отметках 2800—3000 м, образовалась, 
вероятнее всего, ещё в эоцене — начале олигоцена (см. табл. 11). Несмотря на то что 
большинство исследователей, занимавшихся ярусностью рельефа Копетдага [Раство- 
рова, 1958; Палиенко, 1963; Горелов и др., 1979; и д р .], датируют Ризскую ПВ более 
поздним временем (например, Л.М. Расцветаев [1971] — поздним миоценом, И Л . Ре
занов [1959] — ранним миоценом и т.п.), мы придерживаемся для нее указанной да
тировки, обосновывая ее тем, что впервые галька меловых пород появляется именно в 
нижнемолассовой формации [Расцветаев, 1971], свидетельствуя о начале континенталь
ного режима и воздымании осевых частей будущего горного сооружения, а следова
тельно, и о расчленении сформировавшегося ранее палеогенового (эоцен-олигоценово- 
го) рельефа. В этом отношении мы оказываемся солидарны с С.К. Гореловым, М. Куль- 
маммедовым и С.Ф. Тагиевым, картировавшими поверхности выравнивания Копетдага 
для Карты поверхностей выравнивания и кор выветривания СССР [1971] .

З.Т. Палиенко и К.В. Тиунов [1965] приводят описание ярусности рельефа Большого 
Б ал хана и наиболее высокую (Арланскую) ПВ датируют также концом эоцена. Однако, 
по нашим данным, на Большом Балхане, как и на Малом, ПВ древнёе понтического яру
са рельефа отсутствуют, так как, судя по разрезу отложений, размыв нижнемелового 
ядра этих складок начался только во второй половине среднего плиоцена, когда у под
ножия этих поднятий отложились мощнейшие конгломератовые толщи торонглинской



Абсолютный возраст  ̂тыс. лет

Рис. 31. Зависимость средних абсолютных высот поверхностей выравнивания Копетдага от их воз
раста

Поверхности выравнивания: 1 — Ходжакалинская, 2 — Караульская, 3 — Коштамырская, 4 — 
Карасурская, 5 — Мессинёв-Тогаревская, 6 — Ризская

Рис. 32. Зависимость относительных высот речных террас Центрального Копетдага от их возраста 
Римскими цифрами указаны условные номера террас

свиты [Геология СССР, т. 22, 1972], сопоставляемой с красноцветной (продуктив
ной) серией плиоцена. Гипсометрически ниже картируются останцы акчагыльского, ап- 
шеронского и бакинского ярусов рельефа, возвышающихся над среднеплейстоценовым 
педиментом (см. рис. 27).

Таким образом, в Юго-Западной Туркмении и Копетдаге мы насчитываем до 13 яру
сов рельефа (семь террас и шесть П В ), синхронизируемых с трансгрессивными фазами 
развития Каспийского бассейна, разделенных эрозионными уступами, сформировавши
мися в моменты его регрессий.

Высокая степень достоверности датирования террас и ПВ Копетдага и его отрогов 
позволяет перейти к анализу скоростей геотектонических движений и их характера во 
времени. Этот анализ основан на методике, изложенной в начале настоящей главы. На 
рис. 31 показан график средних абсолютных высот ПВ Копетдага в зависимости от их 
возраста. Он свидетельствует о постоянном нарастании темпов неотектонических подня
тий этого горного сооружения с конца палеогена до плейстоцена. Анализ зависимости 
высот террас от времени их образования в плейстоцене (рис. 32) фиксирует усиление 
темпов воздымания к голоцену.

Изучение разреза новейших отложений и структурных взаимоотношений их различ
ных толщ позволяет прийти к вьюоду о неравномерном характере неотектонических 
движений Копетдага. Так, в олигоцене и раннем миоцене воздымание испытывала лишь 
его центральная часть (Ризская П В ), которая подвергалась размыву в период накопле
ния майкопских отложений. В среднем миоцене и начале позднего отмечается ослабле
ние тектонических движений (формируется Мессинёв-Тогаревская ПВ), которое было 
нарушено новым этапом активизации в позднем сармате — меотисе. В это время цен
тральная часть Копетдага испытывала поднятие, а периферия подверглась складкообразо
вательным процессам [Резанов, 1959]. Некоторое успокоение отмечается в понте (фор
мируется Карасурская П В ). Затем в предакчагыльское время снова фиксируется этап 
усиления тектонической активности и складкообразование. Первая половина позднего 
плиоцена отличалась спокойным тектоническим режимом (формировалась Коштамыр
ская П В ). На границе с эоплейстоценом возник импульс активизации, фиксируемый не
согласным налеганием апшеронеких отложений на акчагыльские толщи. В апшеронское 
время спокойный тектонический режим (этап формирования Карагезской ПВ) сменил
ся периодом усиления воздымания Копетдага и складкообразования на его периферии



[Резанов, 1959]. В раннем плейстоцене (время формирования Ходжакалинской ПВ) 
спокойный тектонический режим был нарушен в предхазарское время. Об этом свиде
тельствует глубокий врез (60—100 м ) в раннеплейстоценовую ПВ. В предхвалынское 
время отмечается еще один импульс активизации, обусло бл и вш и й  деформацию хазар
ских морских и континентальных отложений и несогласное налегание на них хвалынс- 
ких осадков.

Поздний плейстоцен и голоцен отличаются особенно повышенной тектонической 
активностью. Об этом свидетельствует ряд данных. Изменение глубин врезов русел рек 
Западного Копетдага на 10 м по отношению к поверхности аккумулятивной речной 
террасы раннехвалынского времени, колебания высот оснований береговых валов 
максимальной стадии раннехвалынской трансгрессии до 50 [Иванова, Трифонов, 1976] 
говорят о средних скоростях тектонических движений (начиная с раннехвалынского 
времени), составляющих от 0,11 до 0,8 мм/год. Смещение русел верхнеплейстоценовых 
водотоков по главному Копетдагскому разлому составило 50—60 мм за 60 тыслет, 
т.е. 1 мм/год [Трифонов, 1971]. Аналогичные движения происходили и в позднехвалын- 
ское время позднего плейстоцена,и в голоцене. В это время продолжался рост локаль
ных складок [Иванова, Трифонов, 1976]; правосдвиговое перемещение по Главному 
Копетдагскому разлому составило от 2 до 8 м, т.е. в среднем 2—8 мм/год, при сохране
нии вертикальной составляющей перемещения [Трифонов, 1971,1972,1974].

Высокая сейсмичность Копетдага свидетельствует об активных тектонических движе- 
них, происходящих в Юго-Западной Туркмении в настоящее время. Это подтверждается 
и повторным нивелированием.По данным М Л . Брицыной и др. [1968], Копетдаг, Боль
шой и Малый Б ал хан, а также Кубадаг сохраняют тенденцию к поднятию, причем его на
ибольшая интенсивность наблюдается у  Копетдага и Большого Б ал хана. Предкопетдаг- 
ский прогиб продолжает погружаться, однако на фоне погружения, унаследованного от 
более ранних периодов, развивается ряд локальных структур. Продолжаются подвиж
ки по Главному Копетдагскому разлому. С 1948 по 1958 г. сдвиг по нему составил 
1,7 м [Горелов и др., 1968], в то время как вертикальная компонента не превысила 
0,22—0,33 м [Копп и др., 1964].

Таким образом, этапы активизации тектонических движений Копетдага приходятся 
на:

1) поздний олигоцен -  ранний миоцен,
2) поздний миоцен,
3) вторую половину раннего плиоцена,
4) вторую половину позднего плиоцена,
5) поздний эоплейстоцен — ранний плейстоцен,
6) средний плейстоцен,
7) конец позднего плейстоцена и голоцена,

т.е. синхронны с этапами усиления неотектонической активности в других рассмотрен
ных нами регионах: в Карпатах и Предкарпатье, в Крыму и на Кавказе.



НЕОТЕКТОНИЧЕСКИЕ СОБЫТИЯ 
В ДРЕВНИХ СКЛАДЧАТЫХ ОБЛАСТЯХ 

АЛЬПИЙСКО-АЗИАТСКОГО ОРОГЕНИЧЕСКОГО ПОЯСА

РОДОПСКИЙ МАССИВ И СМЕЖНЫЕ ОБЛАСТИ1

В данном разделе рассматриваются некоторые черты новейшей тектоники южной части 
Болгарии, расположенной к югу от альпийского горно-складчатого сооружения Бал
кан, а также примыкающие части Югославии, Греции и Турции. В сущности, это прост
ранство является частью древнего Родопского массива, претерпевшего в фанерозое 
тектоническую переработку и дезинтеграцию с заложением новых тектонических зон, 
в пределах которых сохранились отдельные фрагменты древнего цоколя массива. Это — 
зоны Крайште, Средна-Горская иСтранджанская. Мы ограничились именно этой терри
торией, поскольку она значительно ближе к орогенным структурам эпиплатформен- 
ного типа, чем к обрамляющей ее эпигеосинклинальной горной системе.

Некоторые черты предорогенной истории и структуры
Родопский массив охватывает значительную площадь юго-востока Балканского полу
острова и представляет собой древний докембрийский блок размером 400 X 180 км, 
расположенный между северной, Балканидной, и южной, Динаридной, ветвями Альпийс
кого геосинклинального пояса. Мы рассматриваем его вместе с западной частью, извест
ной как Сербско-Македонский массив. Его геосинклинальное развитие закончилось 
в докембрии. В палеозое, мезозое и раннем кайнозое (до позднего эоцена) он являлся 
стабильным блоком, образовавшим обширную пенепленизированную равнину. Склад
чатые структуры массива имеют преимущественно северо-западное, широтное и северо- 
восточное направления. Массив сложен разнообразными метаморфическими и грани- 
тоидными породами. Допускается, что магматические породы внедрялись в палеозое, 
и они часто обозначаются как каледонско-герцинские. Однако в последнее время 
высказываются сомнения относительно их палеозойского возраста и они рассматрива
ются как продукт регионального метаморфизма амфиболитовой фации, проявленнрго 
в протерозое [Ермолаев и др., 1977; Иванов и др., 1979].

В строении структурных зон, наложенных на Родопский массив, кроме фрагментов 
сильно дислоцированных докембрийских метаморфитов, участвует континенталь
ный покров палеозойских и мезозойских осадочных отложений и вулканитов.

Тектоническая зона Крайште наложена на северо-западный фланг Родопского мас
сива. Ее структурное оформление произошло в юре и раннем мелу. В ее постассинс- 
ком развитии наблюдается стабильная унаследованность, которая выражается в оди
наковой ориентировке разломных и складчатых структур, имеющих генеральное нап
равление 150-170°.

Средна-Горская тектоническая зона развита в северных пределах Родопского мас
сива. В ней также наблюдается различного размера фрагменты древнего цоколя, кото
рые образуют либо ядра антиклиналей, либо моноклинальные блоки. Здесь на ограни
ченных площадях вскрываются также палеозойские отложения, значительно шире рас
пространены мезозойские отложения и вулкано-плутонические комплексы [Тектон- 
ски . . . , 1971]. Главное структурообразование в этой зоне произошло в позднем 
мелу и раннем палеогене. Направление структурных форм Средна- Горской зоны изме
няется от 120—140° на западе и востоке до 90—100° в средней части.

Странджанская тектоническая зона наложена на северо-восточный фланг Родо-

1 Раздел написан по материалам исследований, проведенных совместно с X. Б. Спиридоновым
(ЦЛКИ Б АН) [Макаров, Спиридонов, 1982,1983].



пского массива. Она также сложена докембрийскими метамор фита ми, палеозойскими 
и мезозойскими осадочными породами и магматическими комплексами. Докембрийс- 
кий комплекс образует ядра антиклинальных структур, а мезозойские формации — 
их крылья [Тектонски. . . , 1971]. Общее направление структурных форм -  около 
120—140°. Структурное оформление зоны произошло в конце юры и раннем мелу, 
когда был образован широкий Странджанский антиклинорий.

Указанные наложенные тектонические зоны являются периферийными продольными 
участками, на которых в фанерозое неоднократно проявлялись тектонические движе
ния, сопровождавшиеся интенсивным раздроблением, осадконакоплением, магма
тизмом, метаморфизмом, тангенциальными напряжениями со складкообразованием, 
взбросами и надвигами. Неопределенность структурных зон между Родопским мас
сивом и двумя ветвями Альпийского пояса, Б ал к анидной и Динаридной, является 
причиной существования самых различных представлений о них. Д. Яранов [1960] 
назвал их ’ ’околородопскими тектоническими зонами” , подчеркнув этим не только 
их пространственно-генетическую связь с массивом, но и обусловленную этим масси
вом их тектоническую предопределенность. И действительно, в юго-восточной 
части Балканского полуострова вокруг Родопского массива отчетливо выделяются 
древние глубинные разломные зоны, которые постепенно и поэтапно оформляют его 
современную конфигурацию. Коротко остановимся на них, поскольку на неотектони- 
ческом этапе они проявляются особенно отчетливо.

На западе это Вардарская зона шириной до 100 км с генеральным направлением 
150—170°. Она проявляется в самых западных частях Родопского массива и в Болгарии 
известна как Струмская, или Крайштидная, разломная система, а по Б. Бончеву [1971], 
это Вардарско-Крайпггидный линеамент. Другая разломная зона, Средна-Горская, отде
ляет Родопские поднятия от Балкан. Особенно интенсивно она проявилась в позднем 
мелу и раннем палеогене. Марицкий шов по существу является оперением этой раз- 
л о мной зоны. С юга Родопский массив ограничивается Северо-Эгейской разломной 
зоной субширотного направления, которая постепенно отчленяла отдельные блоки, 
частично опущенные сейчас под воды Эгейского моря. Она особенно отчетливо видна 
в современном структурном плане Северной Греции.

Особого внимания заслуживает разломная зона, которая ограничивает с востока 
Родопский массив, простираясь в направлении около 65-70°. Эта флексурно-разрыв- 
ная зона имеет древнее заложение, но ее проявления были особенно выразитель
ными на неотектоническом этапе. В ее полосе выявлены гравитационная ступень 
и резкая смена магнитного поля [Добрев, Щукин, 1974; Йосифов, 1977]. Она 
относится к системе разломов, выделяемых Е. Бончевым [1971] под названием 
Ябланицкой. Через эту полосу проходит так называемый Твырдицкий линеамент 
[Бончев, 1971], Эгейско-Дунайский рифт [Гергелчев и др., 1975], Добромирско- 
Кирковская разломная зона [Боянов, Кожухаров, 1968], Добромирский разломный 
пучок. Наличие различных мнений об этой зоне указывает на сложность ее структуры 
и предорогенной геологической истории. Многие авторы считают, что она простирается 
в направлении 30-45° (Твырдицкая система, по Е. Бончеву). Однако И. Боянов и 
Д. Кожухаров определяют ее направление в 60—65°. Это структурное направление 
доминирует и на орогенном этапе (Восточно-Родопская зона).

Основные этапы новейшего орогенеза и формации

Известные разрезы отложений новейшего орогенического комплекса, выполняю
щего молодые впадины Южной Болгарии и соседних территорий, в сопоставлении 
с региональными уровнями эрозионно-денудационного рельефа в приподнятых 
массивах позволяют выделить следующие отчетливые этапы развития новейшей 
орогенной структуры: позднеэоцен-раннемиоценовый, миоцен-плиоценовый,
позднеплиоцен-раннеплейстоценовый и четвертичный. Расчленение и определение возрас
та подразделений новейшего орогенического комплекса основаны на анализе фаций, 
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мощностей и биостратиграфических данных [Стратиграфия.. . ,  1968; Коюмджиева, 
Драгоманов, 1979; Брънкин, 1978; и д р .].

Раннеорогенный этап. Он начинается интенсивными тектоническими движениями, 
которые раздробили территорию Южной Болгарии на отдельные более или менее 
крупные блоки и зоны, в значительной мере предопределившие дальнейшее развитие 
и структуру этой области. Дезинтеграция охватила при этом не только периферичес
кие тектонические зоны, но и внутренние части древнего Родопского массива. По его 
периферии активная дифференциация охватывает ранее заложенные разломные зоны: 
Средна-Г орскую, Вардарско-Крайштидную, Восточно-Родопскую и Северо-Эгейс- 
кую. Во внутренних частях массива зоны дробления концентрируются почти исклю
чительно в пределах древних, докембрийских, синклинальных структур.

В Средна-Горской разломной зоне  на этом этапе отчетливо выступают три полосы 
интенсивного раздробления и прогибания. С е в е р н а я  п о л о с а  совпадает с зоной 
Забалканского глубинного разлома (Перникская, Гурково-Твырдицкая, Шейновская, 
Стралджанская и Бургасская впадины). Общая мощность отложений этого этапа в дан
ной полосе достигает 800 м. В их основании повсеместно залегают конгломерато- 
брекчии, песчаники и глины с углем (мощностью до 60-70 м ), которые вверх по разрезу 
сменяются пестрой серией конгломератов, песчаников, глин и глинистых песчаников, 
быстро замещающих друг друга в вертикальном и горизонтальном направлениях. 
В Бургасской и Стралджанской впадинах в верхних горизонтах появляются морские 
отложения. Возраст этих отложений приабоновый (эоценовый), а в Перникском 
грабене установлен и олигоцен.

Ю ж н а я  п о л о с а  отрицательных структур заложилась вдоль северного склона 
Родопского поднятия. На западе она начинается в Риле и оканчивается недалеко от 
г. Асеновград на востоке. В настоящее время от этого прогиба сохранились лишь отдель
ные фрагменты, поднятые до 2000 м в Риле и до 1000 м в Родопах. Условно эту полосу 
можно назвать Доспейско-Пештерско-Храбринской. Ее образование фиксируется в при- 
абоне на востоке, затем она постепенно распространялась на запад, где установлены 
олигоценовые отложения. Общая мощность отложений этого этапа около 500 м. 
Они подразделяются на три горизонта: конгломерато-песчаниковый, битуминозный 
и песчаниковый. В самой восточной части рассматриваемой полосы проявлен также 
кислый вулканизм, который начинался в приабоне и продолжался в олигоцене.

С р е д и н н а я  ^ п о л о с а  — межгорный прогиб Верхней Фракии — заложился 
также на этом этапе. Его цоколь образуют кристаллические породы Родопского мас
сива, а также отложения и вулкано-плутонические комплексы мезозоя. Прогиб выпол
нен преимущественно конгломератами, песчаниками, туфами, туффитами и извест
няками приабонового возраста, которые на востоке перекрываются олигоценовыми 
глинами, вулканитами, аргиллитами и мергелями. В раннем миоцене осадконакопле- 
ние в этом прогибе прекратилось. Общая мощность отложений раннеорогенного 
этапа в Верхнефракийском прогибе превышает 2000 м [Коюмджиева, Драгоманов, 
1979].

В пределах Вардарско-Крайштидной зоны  на первом этапе новейшего орогенеза 
также образовалось несколько линейных полос прогибаний общего северо-северо-запад- 
ного направления: Станьовско-Бобовдолско-Местенская, Пиянецко-Падежская и на гра
нице с Югославией -  Каменицкая. Сюда, вероятно, можно отнести и полосу депрес
сий на западном фланге Сербско-Македонского массива. В них отложились молассоид- 
ные осадки и вулканиты мощностью до 2500 м. Их разрез, как и в других зонах, начи
нается грубыми отложениями, преимущественно конгломерато-брекчиями, гравели
тами, песчанистыми глинами. В верхах приабона появляются вулканиты, которые в оли
гоцене имеют преобладающее значение. Это — риодацитовые, дацитовые и кварц-андези- 
товые туфы, туфобрекчии и лавобрекчии, песчаники. Вне понижений в отдельных 
местах внедрены субвулканические и гипабиссальные интрузии.

В Восточно-Родопской разломной зоне, в которой на раннеорогенном этапе произош
ло наиболее значительное раздробление основания, оформилось Смолян-Боровицкое
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понижение с его продолжением в Загорском прогибе. Орогенический комплекс пред
ставлен здесь осадочными, осадочно-вулканогенными и вулканическими породами 
средне-кислого и кислого состава. Общая мощность их превышает 2500 м. Здесь также 
разрез начинается грубыми отложениями (конгломерато-брекчиями, песчаниками и 
песчанистыми глинами) и продолжается пестрым молассовым материалом, пере
слаивающимся с пирокластитами, вулканитами и мигматитами. Седиментация началась 
в континентальных условиях, которые потом сменились морскими. В конце олигоцена 
и в раннем миоцене в замкнутых бассейнах снова отлагались континентальные осадки 
[Коюмджиева, Драгоманов, 1979].

Самым крупным понижением в этой зоне была Боровицкая впадина. К ее 
осевой части приурочены самые мощные вулканиты. В северо-восточном направлении 
их содержание в разрезе уменьшается до полного выклинивания. Юго-западнее, в Смо- 
лянской впадине, также развиты вулканиты, но они появляются с некоторым опозда
нием. Осадочные отложения представлены пресноводными разностями.

Восточно-Фракийский широтный прогиб , наложенный как на Родопский массив, 
так и на Странджанскую тектоническую зону, является одним из самых больших 
на Балканском полуострове (180 X 150 к м ) . Мощность выполняющих его отложений 
превышает 3000 м. В нижних горизонтах это преимущественно конгломераты, которые 
вверх по разрезу сменяются глинами и мергелями. В западной части прогиба много 
пирокластитов и вулканитов.

Внутригорные впадины, развивающиеся уже на раннеорогенном этапе в пределах 
Родопской системы поднятий, наследуют, как правило, докембрийские синклиналь
ные зоны. Их формирование началось с некоторым запозданием относительно проги
бов, расположенных по периферии Родопского массива (прогибов межгорного типа). 
Так, Доспатская впадина, расположенная в Западных Родопах, выполнена отложениями, 
относящимися к олигоцену. Это преимущественно конгломераты, гравелиты, песчани
ки и аргиллиты мощностью более 500 м. Здесь распространены также общирные поля 
эффузивов (риолитов и туфов) мощностью до 500 м. Расположенный севернее 
Хвойненский прогиб содержит и приабоновые отложения. Осадочное выполнение вну- 
триродопских впадин представлено исключительно континентальными фациями.

Вулканизм во внутриродопских впадинах проявился в общем также с некото
рым запозданием относительно периферии массива -  в конце олигоцена, а по данным 
некоторых авторов -  и в раннем миоцене [Богданов и др., 1972]. Запаздывание 
начала формирования внутригорных впадин и вулканизма в их пределах отражает, 
вероятно, соподчиненность этих процессов общему сводообразованию Западных 
Родоп, которое достигло своего апогея, по-видимому, в конце олигоцена. Интенсивный 
магматизм во внутренних зонах массива спаял отрицательные структурные элементы 
с положительными, и на следующих этапах они выступают практически в качестве 
единого консолидированного или, во всяком случае, значительно менее дифференци
рованного массива, который в целом характеризуется меньшими амплитудами подня
тий по сравнению с окраинными зонами (Рила—Пирин и д р .).

На раннеорогенном этапе происходила денудация положительных структур, в их 
пределах разрушалась предорогенная поверхность выравнивания (она сохранена лишь 
на отдельных ’ ’островных”  возвышенностях), а по периферии формировалась широкая 
эрозионно-денудационная ступень раннеорогенной поверхности выравнивания. Теперь 
ее останцы находятся на высотах 1700—1800 м в Риле и 1500—1600 м в Западных и 
Центральных Родопах. Островные возвышенности с останцами предорогенного релье
фа подняты над ней в среднем на 300-500 м [Спиридонов, 1975].

Позднемиоцен-позднеплиоценовый этап новейшего орогенеза. Хотя среднемиоце
новые отложения в Чукуровском угольном бассейне не показывают, что первые прояв
ления этого этапа на некоторых участках относятся к более раннему времени [Пала- 
марев, 1964], повсеместное установление в бассейнах Южной Болгарии ’ ’туролейской” 
(ранее ’ ’пикермийской” )  фауны позвоночных доказывает, что новый этап активно 
начался в позднем миоцене. В это время оформился целый ряд новообразованных 
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впадин, характеризующихся меньшей мощностью отложений и редуцированностью по 
сравнению с предшествующими бассейнами. Отложения к концу этапа стали очень 
грубыми.

В пределах Средна-Горской разломной зоны , на севере рассматриваемой террито
рии, продолжали развиваться три полосы линейных депрессий. Вдоль Забалканского 
глубинного разлома обособились Камарская, Златицкая, Карловская, Шейновская и 
Казанлыкская впадины. Общая мощность отложений данного этапа в двух последних 
впадинах составляет более 600 м, в других впадинах — 100—300 м. Это преимуществен
но пески, песчанистые глины, глины и в верхних слоях -  конгломераты и галечники. 
Более дробное подразделение этих отложений по возрасту пока не производилось.

В зоне Марицкого глубинного разлома, между северным склоном Родоп и Ихтиманс- 
ким поднятиями Средна-Горской зоны, развивается еще одна полоса впадин, которая
включает Палакарийскую, Костенецкую, Сестримскую, Пештерскую, Голямоконарс- 
кую, Татаревскую, Бзеровскую. Последние три входят уже в пределы южной части 
Верхнефракийского прогиба. Мощность отложений в них не превышает 500 м. В неко
торых из них распространены лигнитные угли.

Центральная, Верхнефракийская, полоса прогибаний включает Софийскую, Пловдив- 
скую, Елховскую и Бургасскую впадины. Сюда же можно отнести и небольшую Ихти- 
манскую впадину. Формирование Софийской впадины началось еще в среднем миоцене. 
Наблюдающиеся к востоку от нее, в Лозенской горе, миоценовые отложения являются 
частью нижнего уровня отложений Софийской впадины, которые в четвертичное время 
были подняты (Шарбанская антиклиналь). Общая мощность плиоцена — около 900 м. 
Это преимущественно галечники, песчаники, песчаные глины, пески, угли.

Средняя мощность отложений этого же этапа в Пловдивской впадине около 300 м. 
В отдельных мульдах в ее южной части она достигает 500 м. Остальные депрессии имеют 
аналогичный состав отложений мощностью до 300 м.

В пределах Вардарско-Крайилтидной разломной зоны  на рассматриваемом этапе 
активно развивались следующие прогибы: Радомирский, Джерманский, Брежанский, 
Струмский, Разлогский, Гоцеделчевский и Доспатский. В северной части Греции к этой 
же полосе принадлежит Серский и Драмский грабены. Во впадинах этой зоны установ
лены самые мощные отложения (например, в Джерманской впадине их более 1000 м, в 
Струмской — более 2000 м ) . В Струмской впадине проявлена и вулканическая деятель
ность. Это единственное место в Болгарии, где в неогене изливались делленитовые 
лавы.

Во впадинах Смолян-Варненской разломной зоны , которые развивались на этом 
этапе (Хасковской, Загорской, Новозагорской, Ямбольской, Стралджанской и Цроси- 
никской), общая мощность отложений соответствующего возраста не превышает 300 м. 
Это преимущественно глины, глинистые пески, галечники, угли.

На втором этапе развития рассматриваемой территории обширная депрессия 
Восточной Фракии разделилась на две части восточным продолжением Мыгленикского 
поперечного блока, в результате чего обособились Свиленградско-Одринская впадина 
на севере и впадина Мраморного моря на юге. Накопление здесь осадков глинисто-пес
чаного. состава сопровождалось базальтовым вулканизмом.

Непрерывный разрез миоцена и плиоцена северной части Эгейского моря  пред
ставлен обломочными породами мощностью до 3 -5  км с развитием эвапоритов восточ
нее о-ва Тасос.

Во внутренних частях Родопского массива в течение рассматриваемого этапа на 
своде Милевско-Мытницкой антиклинали образовался сложный грабен Чепино, в пре
делах которого накопились отложения мощностью до 300 м. По периферии поднятых 
массивов, одновременно с осадконакоплением во впадинах, формировались эрозионно
денудационная ступень и сеть широких речных долин. Сравнительно узкая ПВ, которая 
сформировалась к концу этапа, теперь наблюдается как горная ступень на высотах 
650—800 м в Родопах, 1100—1300 м в Риле и Пирине и ниже в Средна-Горе, Крайште 
и Страндже.



Позднеплиоцен-раннеплейстоценовый и четвертичный этапы. Они в общем наследова
ли предшествующий структурно-орографический план. При этом некоторые впадины, 
особенно вокруг Рило-Пиринского блока, как седиментационные бассейны прекратили 
свое существование, например Струмский и Джерманский бассейны. Другие бассейны, 
например Пловдивский, Елховский и Бургасский, расширялись, захватывая соседние 
долины. Третьи сокращали свои площади, но в их центральных частях сохраня
лись остаточные седиментационные мульды (Софийская, Свиленградско-Одринская, 
Гоцеделчевская, Стралджанская и д р .). В них накапливались исключительно грубообло
мочные отложения: галечники, пески, валунники, гравелиты и глинистые пески.

В позднеплиоцен-раннеплейстоценовое время в пределах неогеновых депрессий 
вокруг Родоп, Пирина, Рилы и других поднятий формировались две или три 
подножных ступени эрозионно-денудационного рельефа, которые находятся на 
склонах долин на высоте 250, 140 и 120 м над современным уровнем речных русел. 
В болгарской геоморфологической литературе эти ступени относили к позднему плио
цену, исходя из того, что они срезают отложения, плиоценовый возраст которых 
доказан.

В четвертичном периоде одновременно с заполнением некоторых впадин преиму
щественно грубыми отложениями происходило активное эрозионное расчленение 
территории. На склонах речных долин выработано шесть террасовых уровней, которые 
соответствуют известной схеме террас Средиземного и Черного морей. К концу плейсто
цена все впадины как седиментационные бассейны перестали существовать и подверг
лись эрозионному расчленению. Лишь в конце голоцена из-за опускания побережий 
Черного и Эгейского морей многие речные долины оказались затопленными.

Неотектонический структурный план и морфология структурных элементов

Путем сопряженного структурно-геологического и структурно-геоморфологи
ческого анализа территории Болгарии, выполненного по геологическим, тектони
ческим, топографическим и геоморфологическим картам разных масштабов, а 
также данным собственных полевых наблюдений и опубликованных материалов 
других исследователей, нами была составлена схема новейшей тектонической струк
туры Южной Болгарии и смежных территорий (рис. 33), которая в значительной 
степени отличается от известных до настоящего времени.

В существующей литературе, преимущественно геоморфологической, неотектони
ческий этап ограничивался рамками неогена и четвертичного периода [Вапцаров, 
Мишев, 1977]. Это обосновывалось, во-первых, тем, что якобы нет унаследован- 
ности неоген-четвертичных депрессий от предыдущего, позднепалеогенового ороге- 
нического, этапа, во-вторых, тем, что только неоген-четвертичный этап является 
повсеместным, охватывая всю территорию Болгарии. Однако приведенные выше 
структурно-формационные характеристики кайнозоя Южной Болгарии и некоторые 
важные, с данной точки зрения, черты предыстории ясно доказывают, что новейший 
орогенный этап развития этой территории начался в позднем эоцене и продолжается 
до настоящего времени. Кроме того, устанавливается достаточно хорошая, почти 
полная унаследованность позднеорогенных (неоген-четвертичных) структур по отно
шению к раннеорогенным (эоцен-раннемиоценовым). При этом очевидны, конечно, 
и явления перестройки, некоторой переориентации и изменения активности основных 
структурных направлений. Так, магматическая консолидация (спайка) целого ряда 
структурных элементов в конце раннеорогенного этапа привела к определенным 
структурно-орографическим перестройкам в пределах Родопской системы поднятий. 
Но это не были принципиально новые преобразования, и проявились они локально. 
В смежных областях наблюдается устойчивое постоянство структурного плана, которое 
выражается в том, что молодые депрессии либо полностью наследуют ранее заложен
ные, либо наследуют их часть, или новые линейные депрессии создаются в разломных 
зонах, зародившихся на раннеорогенном этапе.
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7. З
ак. 466

Рис. 33. Схема новейшей тектонической структуры Южной Болгарии и смежных областей
1-3  -  локальные поднятия и зоны поднятий с максимальными (7 ), средними (2) и малыми (3) вертикальными амплитудами движений (7, 2,а и 

3,а— разновозрастные докайнозойские породы, 2,6 и 3,6 -  маломощный покров кайнозойского вулканогенно-осадочного орогенического комплекса) ; 
4 — участки распространения эоцен-олигоценовых вулканитов; 5 — локальные впадины и относительно опущенные зоны, выполненные вулканоген
ными и осадочными породами кайнозойского орогенического комплекса (а, б, в ) или лишенные их (г) ; 6 — контуры предполагаемых поднятий и 
впадин; 7 — центральные части (ядра) некоторых поднятий; 8 — обобщенные контуры зон поднятий и зон впадин; 9 — контур Центральнородопского 
вулкано-тектонического понижения; 10 — оси крупнейших флексурно-разрывных зон (I -  Враца-Хасковской, II — Восточно-Ихтиманской, III — Смо- 
лян-Варненской) ; 11 -  некоторые предполагаемые разрывы



Необходимо сказать, что составители тектонических карт Болгарии совершенно 
правильно отмечали, что новым элементом является выделение на Родопском 
массиве и в Альпийской складчатой системе наложенных депрессий, которые 
представляют собой результат послескладчатого орогенического развития территории 
Болгарии и которые необходимо рассматривать отдельно, чтобы яснее показать 
неотектонический этап развития страны, в результате которого она приняла свой 
современный морфологический облик [Тектонски . . . ,  1971]. Но основное внимание 
при этом обращалось лишь на зоны тектонических депрессий, которые подразделялись 
на позднепалеогеновые (по з дне эоце н-оли годе нов ые)  и неоген-четвертичные. Мы 
же в равной степени рассматриваем и положительные структурные формы, развиваю
щиеся сопряженно с отрицательными. Составленная нами карта дает возможность 
сделать ряд новых выводов и получить новые представления о неотектоническом 
развитии территории Болгарии.

В процессе составления карты возникла трудность, связанная с тем, что в ходе 
продолжительной истории неотектонического развития Южной Болгарии ее оро- 
геническая структура претерпела значительные изменения, в результате которых 
элементы одних направлений ослабевали, дифференцировались и входили в 
новые композиции, подчиненные нередко другим направлениям. На рассматри
ваемой карте предпочтение отдано более молодым чертам, проявленным в 
с о в р е м е н н о й  структуре более активно и морфологически более цельно и 
определенно. Некоторые более древние, к настоящему времени переработанные 
формы показаны пунктирными контурами либо в случае отрицательных структур 
фиксируются площадями распространения палеоген-неогеновых отложений.

Крупнейшей единицей геотектонической структуры рассматриваемой территории 
является Родопская система поднятий, простирающаяся в общем в запад-северо-за- 
падном направлении от нижнего субмеридионального участка р. Марица на востоке 
до р. Струма на западе. Западнее Струмской диагональной (СЗ-ЮВ) зоны нарушений 
эта система продолжается сложно дифференцированной Беласицко-Осоговской 
системой крупных блоков, которая является частью Сербско-Македонского массива. 
На востоке Родопская система поднятий кулисно подставляется Странджанской, 
которая образует дугу, выпуклую к северо-востоку. Эти две системы разделены 
Одринской впадиной межгорного типа.

С северной стороны Родопская и Странджанская системы поднятий сопряжены 
с Верхнефракийско-Бургасской системой межгорных прогибов, ориентированной в 
общем субширотно. На севере последняя сопряжена со сравнительно узкой, также 
широтной Крайштидно-Средна-Горекой системой поднятий, которая в восточном 
направлении постепенно сужается и в районе г. Ямбол выклинивается, а на запад, 
наоборот, расширяется, образуя систему узких и тесно сомкнутых, кулисно сопряжен
ных линейных поднятий так называемого Ихтимайского порога, который отделяет от 
Верхнефракийского прогиба Софийскую впадину.

Крайштидно-Средна-Горская система поднятий от альпийского горно-складчатого 
сооружения Балкан отделена изломанной субширотной цепью межгорных впадин, 
отдельные звенья которой подчинены северо-западному или северо-восточному 
направлению. Вся эта цепь, выходящая на западе в Софийскую впадину, пространствен
но и, вероятно, генетически приурочена к Забалканскому разлому, ограничивающему 
с севера указанные выше структуры с высокоподнятым древним основанием.

С южной стороны Родопская система поднятий переходит в весьма своебразную 
Северо-Эгейскую (Халкидско-Западно-Фракийскую) перекрестную контрастно-бло
ковую систему, на которой, очевидно, уже сказывается влияние впадины Эгейского 
моря.

Все перечисленные наиболее крупные единицы геотектонической структуры, как 
следует из схемы (см. рис. 33) и других данных, весьма значительно отличаются друг 
от друга по размерам, по общему размаху новейших движений, по внутренней 
структуре, линейности, морфологии, степени контрастности и пространственному 
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соотношению положительных и отрицательных форм, по формационным и другим 
особенностям. В этом отношении орогенная структура Южной Болгарии довольно 
существенно отличается от более однотипной структуры Тянь-Шаня, несмотря на 
значительно большие размеры последнего.

Родопская система поднятий достаточно отчетливо подразделяется на три части — 
Беласицко-Осоговскую, Западно- и Восточно-Родопекие, которые разделены круп
нейшими зонами диагональных нарушений, имеющих в общем отрицательную струк
туру. Это Струмская зона северо-северо-западного простирания и Смолян-Варнен- 
ская зона юго-западного простирания.

Б е л а с и ц к о - О с о г о в с к и й  с е к т о р  имеет общее северо-западное прости
рание, вообще 'характерное для части Болгарии и Македонии, входящей в пределы 
Вардарско-КрайштиДного ’ ’линеамента” . На этом фоне хорошо проявлена диффе
ренциация названной области на ряд довольно однообразно поднятых до 1,5—2 км 
крупных блоков более низкого порядка, очертания которых определяются, очевидно, 
разрывами северо-западного (330^350 и 310-320°), северо-восточного (65—70°) и 
субширотного (90—100°) направлений, активность и соответственно морфологичес
кое значение которых на разных участках различны. С севера на юг это Доганинский, 
Осоговский, Влахинский, Плачковицко-Огражденский и БеЛасицкий блоки. Отри
цательные структуры территориально имеют здесь резко подчиненное значение, 
проявляясь долинообразными понижениями, которые приурочены к зонам разрыв
ных деформаций указанных направлений.

Самые северные, Доганицкий и Осоговский, блоки вытянуты в юго-западном 
направлении и резко ограничены поперечными понижениями, выполненными 
неоген-четвертичными отложениями. Влахинский блок вытянут субмеридионально 
(170—180°). Он существенно нарушен Крупнинским разломом, к северу от 
которого структура погружается.

Плачковицко-Огражденский блок северо-западного направления (310°) 
моноклинально погружается на юго-восток. Струмский грабен, находящийся 
восточнее, представляет собой также моноклинальный блок, кайнозойские отложения 
которого имеют наклон 10—15° на восток, к Пиринскому блоку.

Беласицкий блок (горст) вытйнут в субширотном направлении, почти поперек 
древних складчатых структур и сланцеватости (150—160°).

Структурным продолжением Беласицко-Осоговской полосы поднятий на 
юго-востоке, за пределами Болгарии, являются сводово-блоковые поднятия 
Сенчелской горы, Змийницы, Кушницы, Карабаира и о-ва Тасос в Эгейском 
море.

С восточной стороны вся эта полоса ограничена зоной Струмского глубинного 
разлома, который является самым представительным элементом Вдодарско- 
Крайштидного ’ ’линеамента” . В неотектонической структуре он представлен 
системой впадин, разделенных конседиментационными порогами. Это — Джерманский, 
Брежанский, Струмский и Сербский грабены, заполненные отложениями палеогенового, 
неогенового и четвертичного возраста мощностью свыше 2000 м. Струмский разлом 
в качестве четкой границы между Родопскими и Беласицко-Осоговскими поднятиями 
оформляется в неогене и в четвертичном периоде.

З а п а д н о - Р о  д о п е к а я  о б л а с т ь  в целом представляет собой резко асим
метричный свод, который в виде неправильного овала вытянут с северо-запада на 
юго-восток на расстояние около 180 км при ширине 90 км. Этот свод осложнен 
целым рядом весьма редуцированных отрицательных структур — линейных впадин 
внутригорного типа. Это преимущественно высокоподнятые узкие долинообразные 
понижения, на большей части практически лишенные покрова орогенического комп
лекса. Внутренняя структура Западных Родоп определяется взаимодействием или 
сложением элементов нескольких структурных направлений — запад-северо-западного, 
северо-северо-западного, северо-восточного, а также концентрических или дугообраз
ных. Последние определяют изгиб Рило-Пиринской зоны поднятий. Эта зона, внешняя



по отношению к Западным Родопам, наиболее поднята в пределах всей рассматриваемой 
территории; амплитуды поднятий достигают здесь 3000 м. В виде дуги она обрамляет 
более низкую (1500—1800 м) центральную часть (собственно Западные Родопы), 
отделяясь от нее дугообразно# же зоной впадин, из которых наиболее крупными явля
ются Велинградская и Местинская, выполненные осадочными и вулканогенными отло
жениями новейшего орогенического комплекса. Кстати отметим, что и Велинградская 
впадина в целом и остаточные четвертичные мульды в пределах Местинской впадины 
приурочены к узлам пересечения рассматриваемой дугообразной зоны впадин с отри
цательными зонами других направлений. При этом очевидно, что кольцевая зона была 
более активной на ранних этапах орогенеза (в олигоценозе), в четвертичное время она 
разобщена, и большую активность проявляет зональность северо-восточного и северо- 
западного направлений.

Восточнее это же проявилось в дифференциации довольно обширных полей распрост
ранения олигоценовых вулканитов в районах городов Девин и Смолян и в развитии 
здесь более молодых наложенных (или существенно активизированных) впадин и 
поднятий северо-западного и северо-восточного направлений. При этом в восточном 
направлении по мере приближения к Смолян-Варненской флексурно-разрывной зоне 
активность проявления форм северо-восточного простирания становится доминирую
щей, а формы запад-северо-западного направления, которые здесь отклонились до суб
широтных, являются подчиненными, но, впрочем, намечаются достаточно отчетливо, 
обнаруживая структурную связь Западных и Восточных Родоп.

Наиболее крупными и выдающимися элементами Рило-Пиринской зоны поднятий 
являются Рильский и Пиринский своды. Слабо удлиненный овал Рильского свода 
вытянут в субширотном направлении. Суммарное поднятие в его пределах достигает 
3 км. Южнее линии рек Благоевградска^ Бистрица — Юндола обособлен еще один, 
также слегка удлиненный овал. Сводовый характер поднятий хорошо обозначен 
периклинальным наклоном древних поверхностей выравнивания и палеогеновых 
отложений. Последние распространены по западной и северной периферии свода, где 
их наклон достигает 35—40°. Вторично изменены также соответствующим образом 
ориентированные кристаллизационная сланцеватость древних метаморфитов и текстуры 
течения в гранитоидах.

Овал Пиринского свода вытянут в северо-западном направлении (320° ) .  Амплитуды 
его также достигают 3 км. Этот свод ограничивается с двух сторон четко выра
женными разломами, падающими под него, и представляет, таким образом, 
горст-антиклинальное поднятие. Неогеновые отложения, выполняющие струмский 
грабен, расположенный западнее Пиринского свода, падают в сторону Пирина под углом 
около 15°.

На востоке Пиринский свод сопряжен с Гоцеделчевской впадиной, в пределах кото
рой распространение, мощности и деформации неоген-четвертичных отложений весьма 
изменчивы. В целом их мощность с востока на запад, т.е. в сторону Пирина, увеличи
вается от 60 до 550 м [Ненов и др., 1972]. На восточном (родопском) крыле впадины 
на разных высотах наблюдаются лишь отдельные пятна неогеновых отложений. Они 
обнаружены в окрестностях с. Змеица, южнее г. Доспата, у сел. Осина, Кочан 
и др.

На юге Пиринский свод ограничивается Струмецко-Барутинской субширотной 
полосой понижений, которая, пересекая долину р. Места, меняет свое направление на 
северо-восточное. Южнее в том же направлении простирается зона поднятий, собствен
ная ориентировка которых весьма различна. На западе это поднятие гор Беласица, Сен- 
гельская, Стыргач, которые восточнее объединяются с Барутин-Байновским подня
тием.

Относительно пониженная центральная, или внутренняя, часть Западно-Родопской 
области формируется уже на раннеорогенном этапе. Активизация тектонических 
движений в позднем палеогене привела к интенсивному раздроблению докембрий- 
ского основания разломами, многие из которых были приурочены к древним синк- 
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линалям. Во впадинах, связанных с зонами этих разломов, накопились осадки 
большой мощности. К концу этапа здесь развился интенсивный кислый вулканизм, 
который привел как бы к спайке соседних положительных структур, изменению очер
таний и разрезов (сокращению) впадин.

Рассматриваемая часть, собственно Западные Родопы, отчетливо подразделяется 
на три крупных района. Самый западный из них состоит из четырех продольных 
(северо-западного простирания) поднятых блоков, наклоненных на юго-запад и 
разделенных узкими, шовного типа впадинами. Центральный район включает Барутин- 
Буйновскую зону поднятий, Смол янскую впадину и большую часть Среднеродопской 
антиклинали. Для этого района характерна в общем северо-восточная, т.е. попереч
ная, зональность новейших структурных форм, связанная, очевидно, с развитием 
диагональной Смолян-Варневской региональной зоны флексурно-разрывных наруше
ний. Вместе с тем необходимо отметить весьма сложную внутреннюю структуру этого 
района, его интенсивную раздробленность на мелкие блоки.

Реконструируя неотектоническую зональность Родопского массива, мы могли 
убедиться, что описанный выше район Западных Родоп в течение этапа новейшего оро
генеза был подвержен активному влиянию как продольных (северо-западных и суб
широтных), так и поперечных (северо-восточных) структурных направлений. 
Сложная мозаичная структура данного района и отражает, вероятно, интерференцию 
этих направлений, которую мы попытались отразить на карте (см. рис. 33) ,  причем у 
нас сложилось представление о том, что с течением времени активность поперечных 
направлений усиливается и что они уже приобрели домицирующее значение.

Наконец, восточный район Западно-Родопской области, имеющий также сводово
блоковую структуру, представляет собой хороший пример наследования современ
ным структурным планом докембрийской структурной формы (Северо-Родопекая 
антиклиналь).

В о с т о ч н о-Р о д о п с к а я  о б л а с т ь  довольно существенно отличается от 
Западно-Родопской и по неотектонической структуре, и по геофизическим характе
ристикам, и по геологической истории вообще. Это впервые было отмечено Д. Ярано- 
вым [1960], который отнес ее к ’ ’триасово-юрской околородопской тектонической 
зоне”  на основе эпиметаморфизованных отложений неопределенного до тех пор 
возраста, доказанного для, соседних участков в Греции и Турции. В нее он включал 
также пространство хребта Странджа.

В целом Восточные Родопы представляют собой значительно менее поднятую, 
самостоятельную, антиклинально изогнутую ступень рельефа, которая образована 
системой линейных поднятий запад-северо-западного и субширотного простирания, 
разделенных более узкими долинообразными впадинами, вероятно, шовного типа. 
На восток последние прослеживаются морфологически определенно лишь до долин 
рек Марица и Ергене. Здесь вся эта система нарушается, по-видимому, поперечной 
флексурно-разрывной зоной. Погружаясь под покров палеоген-неогеновых отло
жений Восточно-Фракийской впадины, она продолжается в ее пределах в виде широ
кого, слабо дифференцированного антиклинального поднятия. С развитием послед
него обособилась Одринская впадина остаточного типа, которая отделяет поднятия 
Восточный Родоп от Странджанской системы. Две самые северные ветви Восточно- 
Родопской системы, кулисно подставляющие одна другую, являются, вероятно, 
четвертичными. Они вырастают в пределах КырджалийскЮй вулканогенною садоч
ной депрессии раннеорогенного этапа и в четвертичное время, распространяясь на 
восток, внедряются в пределы Одринской впадины.

Основной и наиболее высокр поднятой структурой Восточных Родоп является 
Мыгленикско-Текырдагская система поднятий, нарушенная разрывом в нижнем 
течении р. Марица. На реннеорогенном этапе Мыгленикский блок представлял 
собой поднятую сушу, разделявшую западную половину Восточно-Фракийского 
понижения на два глубоких прогиба: Момчиловградский на севере и Гюмюрджинский 
на юге. На неоген-четвертичном этапе Текырдагский блок, являющийся восточным
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продолжением Мыгленикского, разделил Восточно-Фракийскую депрессию на 
две негативные структуры: Свиленградско-Одринскую на севере и впадину 
Мраморного моря на юге. В пределах этого блока сейчас наблюдаются линейные 
поднятия и понижения с направлениями Странджанских структур (130—140°). Они 
продолжаются на территории Болгарии, охватывая часть древнего цоколя Родопского 
массива.

Пограничная область между Западными и Восточными Родопами, как известно, 
характеризуется целым рядом структурных особенностей. В целом она пред
ставляет собой широкое поперечное понижение, к которому приурочены крупные 
поля распространения эоцен-олигоценовых осадочных отложений и вулканитов. 
Последние образуют довольно многочисленные кольцевые образования различного 
размера, которые обнаруживают линейное расположение вдоль некоторых 
линий северо-восточного, а также субширотного простилания. В этой области, 
наиболее активно проявлена северо-восточная (60—65°) ориентировка (или 
соответствующее зональное расположение молодых поднятий и впадин), поперечная 
относительно всей системы в целом.

На первом, позднепалеоген-раннемиоценовом этапе осью этой переходной полосы 
является Смолянско-Боровицкая зона понижений. На северо-востоке она продолжа
ется Люляковским понижением в восточной части Балкан. Вулканические извержения, 
как бы спаявшие соседние структуры, и последующие преобразования несколько 
изменили структуру рассматриваемой переходной области. В современном орогенном 
плане ось переходной области, которую мы в данном месте отождествляем со Смо- 
лянско-Варненской разломной зоной, может быть проведена по линии: г. Драма — 
изломы р. Места (в Греции) — верхнее течение р. Арда до г. Кырджали — р. Харманлий- 
ская — западнее Сакарских' и Монастырских возвышенностей — по кулисным 
понижениям южнее Стара-Планины.

В общем же эта пограничная область, как и восток Западных Родоп, характери
зуется ярко выраженной перекрестностью новейшего структурного плана. При этом 
и здесь мы считаем, что на ранних этапах большую активность имела продольная 
зональность. Связанное с этим дробление коры определило, вероятно, ее высокую 
проницаемость и широкое развитие здесь вулканизма.

Вместе с тем следует предполагать, что не это было главной причиной вулканизма. 
Аналогичный и весьма активный перекрестный план присущ и другим районам 
(см. рис. 33) ,  но они либо вовсе лишены вулканизма, либо он проявлялся весьма 
незначительно. Широкое развитие вулканизма в целом было ограничено внутрен
ней областью Родоп, западная граница которой в виде полукольца впадин была опи
сана выше. Менее отчетливо это кольцо (или, точнее, овал) может быть замкнуто 
на востоке. Мы предполагаем, что вся эта внутренняя область Родоп, которую 
условно можно назвать Це играл ьно-Родопской, имеет вулкаНо-тектоническую 
природу.

Странджанская система поднятий в самом общем виде похожа на Восточно-Ро- 
допскую по амплитудам поднятий доорогенного основания и по относительно 
простой структуре. Она образована тремя параллельными, дугообразно изогнутыми 
линейными зонами поднятий, которые разделены узкими впадинами внутригорного 
типа. На востоке Странджанская система выходит к Черноморской впадине. 
На западе она ограничена Смолян-Варненской флексурно-разрывной зоной, 
в пределах которой все ее ветви погружаются в сторону Пловдивской впадины.

Верхнефракийская система прогибов подразделяется на несколько четко обо
собленных частей. Это — Пловдивская впадина, Чирпанское поперечное поднятие, 
Загорская и Бургасская впадины.

Контуры Пловдивской впадины определены тремя зонами флексурно-разрыв- 
ных нарушений: продольной Марицкой и диагональными Восточно-Ихтиманской и 
Враца-Хасковской. Первая из них представляет собой изломанную в плане зону раз
рывов северо-западного и субширотного простираний, развитых в полосе сопряжения 
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впадины с Западно-Родопским поднятием. Две другие границы Пловдивской впадины 
являются диагональными элементами региональной структуры (соответственно 
северо-восточного и северо-западного простираний). Морфологически они не прояв
лены столь отчетливо, как Марицкая, и выражены лишь в качестве некоторых зон, 
в пределах которых поднятия Ихтиманского и Чирпанского порогов испытывают 
резкое погружение в сторону Пловдивской впадины и теряют отчетливость своего 
проявления в пределах развития покрова неоген-четвертичных отложений. Тем не менее 
они обнаруживаются в виде очень молодых и пологих деформаций последних в 
соответствующих особенностях их распространения и рельефа.

Чирпанское поперечное поднятие представляет собой в общем приподнятую 
систему довольно широких антиклинальных и синклинальных молодых складок осно
вания субширотного простирания, в пределах которых поверхность доорогенного 
основания последовательно снижается с севера на юг, уходя под покров новейшего 
орогенического комплекса. Вся эта система в виде поперечного порога разделяет 
Плов див с кую и Загорскую впадины. Судя по более отчетливой дифференциации 
образующих его частных элементов на западном фланге этого порога и распростране
нию здесь на поверхности более древних горизонтов, оно асимметрично также в 
субширотном направлении и в общем погружается с запада на восток, в сторону 
Загорской впадины, с которой не имеет резкой границы.

Восточнее Чирпанского порога, примыкая к Смолян-Варненской региональной 
флексурно-разрывной зоне, выделяется широкая, в общем опущенная диагональ
ная (6 5 °) полоса прогибов. В ее пределах довольно широкие впадины, выполнен
ные верхнепалеоген-четвертичными отложениями, разделены относительно узкими 
поднятиями, поперечными к этой полосе. Это — Новозагорско-Ямбольская, 
Стралджанская, Сунгурларско-Карнобатская и Просеницкая впадйны (две 
последние находятся за пределами изображенной на схеме территории). При этом 
следует отметить, что Стралджанская впадина — асимметричная грабен-синкли
наль — принадлежит уже к Забалканской зоне впадин.

Широкий Хисарский порог северо^осточного простирания, ограниченный с 
северо-запада Смолян-Варненской флексурной зоной, отделяет указанные выше 
впадины от широкой Бургасской впадины, которая раскрывается к Черному морю. 
Распространение палеогеновых, неогеновых и четвертичных отложений пока
зывает, что с течением времени положение аккумулятивного бассейна Бургасской 
впадины изменялось. В четвертичное время в связи с развитием Черноврышко-Ро- 
сенской антиклинальной зоны, которая как бы наращивает с северо-востока 
Сгранджанскую систему поднятий, осевая линия бассейна сместилась к северу. 
К  ней приурочен глубокий Бургасский залив Черного моря.

Неоднократно упоминавшаяся выше Смолян-Варненская флексурно-разрывная 
зона была впервые намечена по геофизическим данным на участке между Родопами и 
Стара-Планиной и названа Ямбольской линией [Добрев, Щукин, 1974]. По мнению 
Е. Бончева [1976], она не имела заметного палеогеографического значения и 
не проявлена на поверхности. Данные структурно-геоморфологического и структурно
геологического анализа, частично приведенные выше, свидетельствуют, однако, об 
активной роли этой зоны1 в формировании новейшей тектонической структуры и 
рельефа этой области.

Крайштидно-Средна-Горская система поднятия по своей структуре и направленности 
основных ее элеме^ов отчетливо разделяется на крайштидно-Ихтиманскую и Средна- 
Горскую области. Первая из них отличается интенсивной структурной дифференциро
ванностью и диагональной юго-восточной (150—170°) ориентировкой зон поднятий 
и внутригорных впадин, выполненных осадочно-вулканогенными формациями новей
шего орогенического комплекса (Р2—Q) •

Местами здесь активно проявлена поперечная зональность, с которой связаны

1 Линией такую широкую зону деформаций называть, очевидно, нецелесообразно.
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Рис. 34. Принципиальная схема морфологии тектономагматического купола горы Витоша (вид со 
стороны г. Софии)

1 — монцониты Р !, 2 — андезиты , 3—4 — песчаники и конгломераты: 3 : Рарг, 4 — N j — Qj 
I — останцы предорогенной поверхности; II — раннеорогенная ПВ, выработанная в течение позд

него эоцена — раннего миоцена; III — орогенная ПВ, выработанная в течение миоцен-плиоцена; 
IV -  позднеплиоцен-раннеплейстоценовая ПВ

разрывы соответствующего северо-восточного направления (7 0 °). Собственно 
говоря, сам Их таманский порог является крупнейшим элементом этой (поперечной) 
зональности. По существу это резко приподнятая поперечная ступень (положительная 
ундуляция) в пределах дугообразно изогнутой широкой Софийско-Верхне-Фракийской 
системы межгорных прогибов. Эту ступень образуют тесно сомкнутые поднятая, разде
ленные узкими линейными понижениями внутригорного типа. Их простирания 
(^  130°) соответствуют в общем простиранию указанной системы прогибов. Более 
того, как на северо-западе, в пределах Софийского прогиба, так и на юго-востоке, в 
пределах Пловдивского прогиба, обнаруживается непосредственное продолжение зон 
поднятий Ихтамайского порога. Но здесь они развиваются на значительно более 
низком гипсометрическом уровне и проявлены в виде плоских, слабо выраженных 
в рельефе широких антиклиналей, очерченных распространением неогеновых и четвер
тичных отложений.

В рассматриваемой области особое место занимает Витошская зона поднятий, 
которая является как бы краевой относительно поднятий Ихтиманско'го порога 
и характеризуется значительными амплитудами воздымания (более 2000 м ). Эта 
зона пространственно и, вероятно, генетически связана с Марицкой неоинтрузив ной 
зоной. Палеоценовые плутоны гор Витоша и Плана представляют собой типичные 
купольные поднятия, которые обнаруживают свое активное развитие в рельефе 
начиная с эоцена. Об этом свидетельствуют как характер кайнозойских отложений, 
так и развитие эрозионно-денудационных поверхностей (рис. 34).

Средна-Горская область представлена двумя широкими поднятиями, сильно 
вытянутыми в широтном направлении. Западное из них по существу охватывает 
горный массив Средна-Гора, поднятый свыше 1000 м, восточное — совпадает с горой 
Сырнена. Оба они являются частью Средна-Горского горст-антиклинория. Обособление 
этих двух поднятий произошло еще на раннеорогенном этапе, когда севернее, в зоне 
Забалканского глубинного разлома формировались наклоненные на север понижения, 
а на юге —обширные депрессии Верхней Фракции.

Полоса Забалканского разлома, разделяющая структуры Южной Болгарии и эпигео- 
синклинального орогена Балкана, в настоящее время представляет собой систему 
понижений — межгорных котловин, разделенных конседиментационными поперечными 
порогами. В целом она ориентирована в широтном направлении и имеет длину свыше 
300 км  при ширине около 35 км. Это — так называемая Долина Роз, являющаяся 
северной границей древнего Родопского массива.

Южное обрамление Родопской системы поднятий представляет собой широкую 
(более 50 км ) субширотную полосу, которая отделяет ее от впадины Эгейского 
моря. Эта полоса, условно названная Халкидско-Западно-Фракййской, характери
зуется весьма своеобразной структурой. Основу ее определяют пересечение и 
взаимное наложение контрастно развивающихся, примерно равноценных и в общем 
близких по ширине и амплитудам зон поднятий и зон впадин северо-западного и севе- 
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ро-восточного простираний, которые контролируются, вероятно, Вардарской и Смолян- 
Варненской флексурно-разрывными зонами. В результате здесь резко обособлены 
более или менее изометричные положительные и отрицательные блоки, контуры 
которых в целом определены, вероятно, разрывами указанных направлений. Прекрас
ным примером таких блоков являются о-в Тасос или расположенные севернее 
массивы гор Кушница и Чалдаг. Образуемые этими блоками положительные и 
отрицательные зоны пространственно как бы продолжают соответствующие зоны 
Родопской системы поднятий (см. рис. 33). Так, Местинский грабен непосредствен
но прослеживается почти до самого побережья. Верхнеструмский грабен, разделяющий 
Рило-Пиринскую и Беласицко-Осоговскую зоны поднятой, по простиранию 
выходит к Драмской впадине в Греции, отделяясь от нее Еласицкой зоной молодых 
субширотных поднятий. Последняя разделяет также Нижнеструмскую и Староре- 
ченскую впадины.

Значительная разобщенность поднятых зон и блоков в пределах Халкидско-Запад- 
но-Фракийской полосы, активное современное развитие здесь широких прогибов-гра
бенов, особенно северо-западного простирания, является, очевидно, свидетельством 
и следствием активного воздействия нисходящих движений впадины Эгейского моря 
на южное крыло Родопского массива. По отдельным зонам это влияние распростра
няется довольно далеко в глубь Родопской системы поднятий (Местинский и Верхне
струмский грабены). Можно также предполагать, что проявления магматизма,суб
щелочного основного состайа, известные в Восточной Фракии и относимые к неогену, 
связаны с этими же причинами.

Выводы

Неотектоническая структура Родопского массива имеет типично эпиплатформенный 
орогенный характер и сформирована в результате активных движений, проявленных 
начиная с позднего эоцена. Выделяются четыре различных этапа развития этой 
структуры: позднеэоцен-раннемиоценовый, миоцен-плиоценовый, позднеплиоцен-
раннечетвертичный и четвертичный.

В своем развитии неотектоническая структура унаследовала целый ряд элементов 
более древних структур (их простирания, а иногда и форму). Унаследованность 
проявлена и в том, что несколько раньше и более активно новейшие деформации 
начались в окраинных зонах древнего Родопского массива, испытавших сущест
венную переработку и дробление в палеозое. Но вместе с тем произошли и значитель
ные перестройки; контуры новообразованных поднятий и прогибов являются 
существенно несогласными с контурами древних образований или, во всяком случае, 
не совпадают с ними.

Перестройки, произошедшие в процессе новейшего орогенеза (наиболее значитель
ные из них относятся к первой половине миоцена и к концу плиоцена), не внесли 
принципиальных изменений в раннеорогенный структурный план. Они ограничивались 
главным образом более или менее значительными изменениями активности проявления 
и структурной роли элементов того или иного направления, тех или иных форм.



В частности, интенсивное раздробление массива, сопровождаемое внедрением и излия
нием кислых магм, характерное для раннего этапа горообразования в Родопах, в 
дальнейшем сменилось в общем противоположными, интеграционными тенденциями 
и практически полным прекращением эффузивного магматизма. Развитие сложно 
дифференцированных систем поднятий и. впадин осуществлялось, по-видимому, 
в поле значительных тангенциальных напряжений, которое предопределило четко 
обозначенную линейную зональность неотектонической структуры и почти полное 
прекращение вулканической деятельности. Условия растяжения сохранились (или 
возникли) лишь по южной периферии Родопского массива в связи с развитием 
впадины Эгейского моря.

В общем геотектонический структурный план Родопского массива имеет ярко 
выраженный перекрестный характер, предопределенный более или менее активным 
развитием и интерференцией положительных и отрицательных сопряженных текто
нических зон разных направлений (субширотных, северо-западных и северо-вос
точных). С течением времени и в разных частях массива удельный вес, активность 
и форма проявлений всех этих структурных направлений были различны.

Самостоятельное значение, по крайней мере на раннеорогенном этапе, имело 
развитие вулкано-тектонической структуры Родопских гор и смежных районов, свя
занной с формированием в недрах земной коры больших масс преимущественно кислых 
расплавов, их внедрением в верхние горизонты коры и обильными излияниями. 
Генеральные овально-концентрические контуры этой структуры как бы наложились 
на линейные зоны поднятий и впадин указанных простираний, частично использовав их 
и вместе с тем обусловив их некоторые деформации и соответствующие ’’аномалии”  
в амплитудах поднятий, в простираниях и морфологии, а также другие особенности. 
В общем виде эта структура представляется в виде гигантского асимметричного свода 
с относительно опущенной обширной центральной частью, к которой приурочены 
основные поля распространения эффузивов.

Этому поднятию (своду) по геофизическим данным [Йосифов, Пчеларов, 1977] 
соответствует крупнейшее на Балканах утолщение земной коры ( ’ ’гранитный 
корень” ) ,  которое может быть результатом мощного скучивания и расплющивания, 
произошедшего одновременно с формированием смежной горно-складчатой системы 
Балканид эпигеосинклинального типа и, очевидно, в непосредственной связи с ним.

На более поздних этапах значение вулкано-тектонических структур убывает. 
В неогене вспышки кислого вулканизма отмечены лишь в некоторых местах (Струм- 
ский грабен). Проявления же молодого основного магматизма связаны, как уже указы
валось, с совершенно иными структурами и процессами развития впадины Эгейского 
моря.

Современный Родопский массив представляет собой разновидность орогенов эпи- 
платформенного типа, которая обнаруживает некоторые особенности, связанные с 
непосредственным влиянием развития смежной системы геосинклинального типа. 
По своим формационным особенностям, прежде всего по характеру магматизма, вся 
рассмотренная область весьма похожа на области ранней консолидации фанерозойских 
складчатых систем. Относительно эпигеосинклинального сооружения Балкан она 
выступала как область наиболее высокого стояния коры ранней консолидации. Именно 
для таких областей, развивавшихся в пределах фанерозойских геосинклинально-склад- 
чатых систем, характерны интенсивные инъекции и излияния кислых магм на заклю
чительных орогенных этапах развития этих систем [Артюшков и др., 1979].

ТЯНЬ-ШАНЬ

Горные цепи Тянь-Шаня возникли на месте территории, геосинклинальное развитие 
которой с формированием континентальной коры завершилось в общем к концу 
палеозоя [Пейве и др., 1976]. В дальнейшем, в мезозое и раннем кайнозое (до эоцена 
включительно), вся эта область вместе со смежными территориями развивалась в 
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режиме, .близком к платформенному. Некоторая активизация произошла в конце 
гриаса и в юре, но формации этого времени распространены на сравнительно небольших 
площадях и значительную роль играют лишь в пределах Ферганского хребта и Юго-Вос
точной Ферганы [Петрушевский, 1955].

Платформенный покров развит также фрагментарно, главным образом в пределах 
синеклиз, превратившихся в дальнейшем в крупные межгорные и предгорные 
впадины (Ферганская, Чуйская, Таджикская, Илийская, Приташкентская и др.). Он 
представлен отложениями эпиконтиненгальных морских водоемов, а также континен
тальными отложениями и имеет сравнительно малые мощности. От складчатого 
основания эти отложения отделены поверхностью крупнейшего несогласия, а развитые 
в них деформации связаны главным образом с формированием новейшей орогенной 
структуры, которую и характеризуют. В этом отношении платформенный покров 
Тянь-Шаня может рассматриваться совместно с новейшим орогеническим комплек
сом.

Доорогенное складчатое основание Тянь-Шаня гетерогенно, оно представлено 
массивами докембрийских кристаллических пород и в различной степени дислоци
рованными и метаморфизованными осадочными и магматическими породами, 
объединяемыми в каледонский и герцинский структурные этажи.

Неотектонический структурный план и морфология структурных элементов

Общий асимметричный (южновергентный) свод Тянь-Шаня, вытянутый субширотно 
более чем на 2500 км (при ширине до 400 км ), образован структурными фррмами 
четырех порядков. 4

Наиболее крупные из них — почти столь же протяженные сопряженные системы 
поднятий, межгорных и предгорных прогибов [Костенко и др., 1972; Макаров, 
1977]. С этими системами, которые представляют собой по существу крупнейшие 
складки основания, по Э. Аргану [1935], генетически связаны некоторые крупнейшие 
разломы, заложенные в зонах сопряжения контрастно развивающихся систем 
поднятий и прогибов (Северо-Киргизский, Южно-Иссык-Кульский, Северо-Атбашинский, 
Северо- и Южно-Ферганские, Южно-Гисс£рский, Северо-Таримские). Особое положение 
и структурное выражение имеют столь же крупные разломы трансорогенного типа, 
диагональные по отношению ко всему горному сооружению (рис. 35). Из них 
лишь Таласо-Ферганский разлом проявлен на поверхности именно как разлом — 
прямолинейный секущий сдвиг, сопряженный с диагональным поднятием. Остальные 
секущие разломы проявлены как» региональные зоны флексурно-разрывных 
нарушений [Костенко Н.П., 1964; Макаров, 1977; Макаров и др., 1974; Макаров, 
Соловьева, 1976; Макаров, Щукин, 1979].

Следующими по рангу формами новейшей структуры Тянь-Шаня являются про
дольные линейные зоны поднятий и впадай. Это обычно асимметричные складки 
основания (соответственно антиклинальные и синклинальные), которые в своих 
крутых крыльях осложнены согласными разрывами краевого типа (взбросами и 
надвигами), хотя разрывной характер сопряжения этих зон не является обяза
тельным. Антиклинальные и синклинальные зоны, развиваясь на фоне структурных волн 
более высокого порядка — систем поднятий и систем прогибов, определяют соответст
венно их антиклинорный и синклинорный характер. В связи с этим здесь выделяются 
внутригорные впадины (развиваются в системах поднятий) и внутридепрессионные 
поднятия (развиваются в пределах межгорных и предгорных прогибов).

Низшими по рангу новейшими деформациями складчатого основания являются 
отдельные более или менее крупные складки основания, по С.С. Шульцу [1948], 
также в той или иной мере осложненные разрывами (продольными, диагональными, 
поперечными и радиальными относительно их контуров, краевого типа или внутрен
ними) . По своим очертаниям эти складки изменяются от изометричных до линейных, 
а их поперечные размеры изменяются от первых сотен метров до нескольких



Рис. 35. Схема новейшей тектонической структуры Тянь-Шаня (по В.И. Макарову и Л.И. Соловь
евой (1975] >

1 — поднятия палеозойского основания; 2 — впадины, выполненные отложениями орогениче- 
ского комплекса (а) , окраинно- и внутридепрессионные поднятия (б )  ; 3 — оси локальных подня
тий; 4 — крупнейшие глубинные разломы; 5 — зоны секущих трансорогенных глубинных нару
шений (разрывно-флексурного типа), установленные по геолого-геоморфологическим и геофи
зическим данным (а) и с помощью космических снимков (б)

Трансорогенные зоны (цифры в кружке): 1 — Западно-Тянь-Шаньская; 2 — Туркестан-Акчай- 
ская (Джизакская) ; 3 -  Курган-Тюбинская; 4 -  Китобская; 5 -  Пяндж-Нуратинская, 6 -  Сох- 
ская; 7 — Коканд-Исфайрамская; 8 — Акбуринская, 9 — Каракуль-Балхашская; 10 — Терская; 
11 -  Каратау-Ферганская; 12 — Курткинская; 13 — Арамсинская; 14 — Сонкульская; 15 -  За- 
падно-Иссык-Кульская; 16 — Кендыктас-Барскау некая; 17 — Оргочерская; 18 — Аксу-Илийская; 
19 -  Текесская

километров [Шульц, 1948; Костенко, 1972; Макаров, 1977]. Эти складки, обычно 
кулисно подставляя друг друга, образуют указанные выше антиклинальные или синкли
нальные зоны.

Деформации отложений новейшего орогенического комплекса, как показал 
С.С. Шульц [1948], разделяются на две категории. Одни из них характеризуются 
длительным конседиментационным развитием, по форме непосредственно отражают 
изгибы перекрываемого основания и являются по существу складками основания.

Другая категория объединяет более разнообразные, в основном постседимента- 
ционные складки сравнительно небольшого размера, которые являются вторичными, 
автономными относительно складок основания.

Это собственно складки покрова, связанные с гравитационными смещениями покро
ва, смятием его в зонах разрывов (у  фронта надвигов, вдоль сдвигов, над погребен
ными разрывами) с явлениями диапиризма и других форм ’ ’соляной тектоники” .

Генеральная схема неотектонической структуры (см. рис. 35) показывает ее ярко 
выраженный линейный и вместе с тем перекрестный характер. На фоне общего субши
ротного простирания всего горного сооружения его внутреннюю основу определяют 
элементы субширотного, северо-восточного, северо-западного и в незначительной сте- 
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пени субмеридионального простирания. Все эти направления проявлены практически 
во всех районах Тянь-Шаня, они как бы пронизывают Тянь-Шань и сопредельные терри
тории, являясь по существу их структурным каркасом [Макаров, Соловьева, 1976; 
Makarov, Solovjeva, 1977]. Но интенсивность и форма структурного проявления всех 
этих направлений от места к месту, а также в разрезе литосферы изменяются: главные 
направления, в одном месте определяющие продольную зональность, линейность систем 
и зон, ориентировку складок основания, в другом месте становятся второстепенными, 
а второстепенные, определявшие поперечную дифференциацию форм или другие особен
ности их морфологии, напротив, приобретают главное значение.

Главными направлениями неотектонических зон Тянь-Шаня являются субширотное 
и северо-восточное, реже — северо-западное (Каратау-Ферганская система поднятий, 
Нуратау, Чу-Илийские горы). При этом ориентировка линейных вкладок далеко не 
всегда повторяет простирание зон, к которым они принадлежат, отражая несоответ
ствие молодых деформаций древним неоднородностям: основания или влияние секу
щих зон нарушений и сдвиговых напряжений [Макаров, Соловьева, 1975, 1976; Мака
ров, 1977].

Анализ закономерностей пространственного развития новейших складок и разрывов 
разных направлений, их морфологии и кинематического значения показал, что все они 
в целом представляют парагенез форм общего субмеридонального сжатия [Макаров, 
Расцветаев, 1970; Расцветаев,, 1973; Макаров, 1977; Трифонов, 1976а; Лукина, 1977; 
Кучай, Трифонов, 1977; Проблемы..., 1980; и др.]. Это поле напряжений фиксируется 
следующими структурными особенностями:

1)  общей выдержанной субширотной ориентировкой горного сооружения, линей
ностью систем и зон поднятий и впадин, образующих весьма упорядоченную структуру;

2)  взбросо-надвиговым характером продольных разрывов;



3) сдвиговыми и взбросо-сдвиговыми смещениями по диагональным разрывам
(правосторонними при их северо-западной и субширотной ориентировке и левосторон
ними при северо-восточной ориентировке), а также соответствующей эшелонирован-
ностью (кулисностью) складок в зонах таких разломов или над ними, если они имеют 
скрытый (погребенный) характер;

4) признаками растяжений в субмеридиональных зонах регионарного или тран- 
сорогенного типа и по другим направлениям, поперечным по отношению к зонам подня
тий и впадин.

Различные геофизические, в том числе сейсмологические, данные свидетельствуют 
о том, что горное сооружение Тянь-Шаня в< целом и образующие его системы поднятий 
и прогибов охватывают всю толщу земной коры. Ее мощность увеличивается с севера 
на юг от 45-50 до 60—65 км, уменьшаясь под системами межгорных и предгорных 
прогибов и увеличиваясь под системами поднятий, т.е. в рельефе подошвы коры 
крупнейшие элементы приповерхностной структуры отражены как бы зеркально. 
Исключение составляет Ферганская впадина, которой отвечает понижение подошвы 
коры до 50-55 км [Беляевский, 1974; Макаров, 1977].

Столь же глубинное заложение имеют зоны продольных и секущих (трансорогенных) 
разломов соответствующего порядка (Северо-Киргизского, Южно-Иссык-Кульского, 
Южно- и Северо-Ферганского, Южно-Гиссарского, Западно-Тянь-Шаньского, Таласо- 
Ферганского, Сонкульского).

Данные о поведении более высоких разделов земной коры (поверхности Конрада, 
поверхности кристаллического основания и др.) свидетельствуют о том, что они прямо 
отражают приповерхностные структуры. При этом указанные выше антиклинальные и 
синклинальные зоны, а также крупнейшие отдельные поднятия (мегантиклинали) и 
црогибы (мегасинклинали) отражены в поверхности Конрада, остальные, менее круп
ные структурные элементы, имеют менее глубокое заложение. Таким образом, где-то 
в области раздела ’ ’гранитного”  и ’ ’базальтового”  слоев и в пределах последнего 
происходят определенные перестройки, компенсирующие качественное несоответствие 
структур подошвы земной коры и ее гранитно-метаморфического и более высоких 
слоев.

Это подтверждается и особенностями сейсмичности Тянь-Шаня, которая в общем 
характеризуется весьма высоким уровнем. Очаги землетрясений находятся здесь в пре
делах земной коры, в основном в области раздела Конрада и в гранитно-метаморфи
ческом слое.

Плановое расположение сейсмически активных зон хорошо подчеркивает и подтвер
ждает перекрестный план новейшей структуры земной коры Тянь-Шаня [Макаров и 
др., 1974; Макаров, Соловьева, 1975, 1976; Макаров, 1977; Щукин, 1977; Макаров, 
Щукин, 1979]. Среди них также обособлены зоны субширотного, северо-восточного, 
северо-западного, субмеридионального направления и некоторые узлы повышенной 
сейсмической активности. При этом важно подчеркнуть, что не все сейсмически актив
ные зоны и узлы соответствуют наиболее активным зонам приповерхностной структуры 
(например, крупным разрывам и зонам высоких градиентов вертикальных движений). 
Повышенной сейсмической активностью характеризуется целый ряд слабо выраженных 
в приповерхностной структуре зон секущюс нарушений, рассеянных зон флексурно- 
разрывных деформаций. Это подтверждает глубинность их заложения и сделанные по 
другим косвенным показателям предположения о, возможно, более активном разви
тии в глубинных слоях коры направлений, иных, чем наиболее активные, определяю
щие направления приповерхностных структур.

В связи с устанавливаемыми несогласиями развития разных слоев коры и верхней 
мантии (дисгармонией по форме, направлению или активности деформаций и, вероят
но, по особенностям вещественных преобразований) предполагается существование 
(что в определенной степени доказано) некоторых субгоризонтальных поверхностей 
или зон, по которым происходят компенсационные срывы и перемещения [Макаров, 
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Щукин, 1979]. Они могут иметь самостоятельное сейсмогенное значение, но в качестве 
сейсмогенных весьма трудно прогнозируются, поскольку не имеют структурного 
выражения в приповерхностных горизонтах коры. Возможно, что с такими поверх» 
ностями (фактически горизонтальными разломами) генетически связаны волноводы 
или слои со свойствами волноводов, устанавливаемые в последние годы в земной коре 
ряда горных стран.

С точки зрения механизма смещений, установленных в очагах землетрясений Тянь- 
Шаня, они также характеризуют условия общего субмеридионального сжатия земной 
коры [Широкова, 1961, 1963; Ввведенская, 1961].

Формации и этапносгь1

Кайнозойские молассы Тянь-Шаня расчленены на десять горизонтов, которые доста
точно отчетливо выделяются и прослеживаются во всех крупных впадинах и повсемест
но имеют близкую датировку. Эти горизонты было предложено выделять в качестве 
единиц унифицированной схемы стратиграфии кайнозоя Тянь-Шаня [Несмеянов, Мака
ров, 1974]. Шесть нижних горизонтов относятся к верхнему олигоцену и неогену, 
остальные — к четвертичной системе.

Олигоцен-неогеновые отложения объединены в три серии, которые в общем отве
чают сериям схемы Б.А. Петрушевского. Усунская серия, сложенная преимущественно 
красноцветными породами, включает индрикотериевый горизонт (P j - 2 )  и асказансор- 
ский горизонт (Р| —N } ) .  Нижняя часть индрикотериевого горизонта в морской фации обо
собляется в сумсарские слои. Карлукская пестроцветная и палевоцветная серия со
стоит из арало-турмейского(И} “ 2) , гиппарионового (N 3 — N2)  и субастийского (N 2 -3 ) 
горизонтов. Каракитайская серия представлена грубообломочными • сероцветны
ми отложениями субвиллафранкского горизонта (N 3- U } ) ,  содержащего поз
воночных, которые характерны для хапровского и таманского фаунистических комп
лексов.

комплекс четвертичных отложений включает кошкурганский (Q i ) ,  ташкентский 
(Q 2) ,  голодностепский (Q 3)  и сырдарьинский (Q 4)  горизонты. Кошкурганский гори
зонт датируется фауной, соответствующей тираспольскому фаунистическому комплек-. 
су. Ташкентский горизонт подразделяется на два подгоризонта: 1) джергаланский, с 
фауной, отвечающей хазарскому комплексу Европы, и орудиями ашельской культуры; 
2)  джаркутанский, с* остатками млекопитающих верхнепалеолигического (ранних ста
дий) комплекса и мустьерскими стоянками. Голодностепский горизонт делится также 
на два подгоризонта: 1)  охнинский, с верхнепалеолигизеской (поздних стадий) фау
ной млекопитающих а также стоянками финального мустье и начала верхнего палеоли
та; 2)  самаркандский, с остатками орудий второй половины верхнего палеолита. 
Сырдарьинский горизонт охватывает отложения, возраст которых датируется интерва
лом от современности до 12—13 тыс. лет тому назад и которые подразделяются на 
туткаульский и ходжаягонинский подгоризонты.

Ранее для континентальных новейших отложений Тянь-Шаня предложено множество 
местных стратиграфических схем, корреляция которых осуществлялась по-разному.

Сводные схемы расчленения олигоцен-неогеновых моласс обычно двучленны [Шульц, 
1948; и др.] или тречленны [Петрушевский, 1955; Костенко и др., 1965]. С.А. Не
смеянов [1967] дал предварительную схему деления этих отложений на шесть гори
зонтов, названия которых отвечают наименованиям содержащихся в них комплексов 
млекопитающих. Сопоставление опиралось на комплексный лигологический анализ, 
в котором корреляционный контроль осуществлялся с помощью климатически обу
словленной окраски глинистых пород [Несмеянов, 1965а]. Используя этот подход и 
учитывая палеонтологические данные, удалось проследить указанные горизонты во всех 
крупных впадинах советской части Тянь-Шаня.

1 В этом разделе использованы материалы совместной публикации С.А. Несмеянова и В.И. Макарова 
[1974].
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Начало четвертичного периода ознаменовалось резким увеличением интенсивности 
тектонических движений, воздымания горной области и изменением климата. Большая 
часть четвертичных отложений связана с террасовыми уровнйми и расчленяется глав
ным образом с помощью геоморфологических методов. Такой поход уже в 30-х годах 
позволил ,Н.П. Васильковскому [1935] и Ю.А. Скворцову [1939] предложить для 
Ферганы и Прташкентского района стратиграфическую схему, сохранившую свое 
значение до настоящего времени. Эта схема, включающая четыре крупных комплекса 
(макрокомплекса) осадков, в силу приоритета и наиболее полной возрастной дати
ровки слагающих ее подразделений может быть положена в основу сводной стратигра
фической схемы четвертичных отложений Тянь-Шаня. В качестве ее подразделений так
же удобно использовать горизонты, которые могут отвечать разновеликим по про
должительности этапам геологического развития. Региональные стратиграфические 
схемы Тянь-Шаня связаны с впадинами, которые принадлежат к системам трех крупных 
речных бассейнов: 1) сырдарьинской, объединяющей Нарынский, Ферганский и Го- 
лодностепско-Кзыл-Ординский регионы, 2) чуйской, включающей Иссык-Кульский и
Чуйский регионы и 3) амударьинской, к которой относятся Зеравшано-Гиссарская 
область и Памир.

Принятая методика позволяет скоррелировать разрезы большинства впадин Тянь- 
Шаня с выделением десяти горизонтов, отвечающих главным тектоно-климатическим 
этапам новейшего развития данной территории. Эти горизонты повсеместно получают 
близкую возрастную датировку. Следует отметить, что не все виды известных здесь 
органических остатков равноценны для корреляции и датировки толщ. Наиболее инте
ресны данные по фауне наземных позвоночных. Для датировки четвертичных отложений 
большое значение имеют палеолитические стоянки. Реже возраст вмещающих пород 
определяется находками флоры. Наименее существенное стратиграфическое значение 
имеют эндемичные и еще слабо изученные пресноводные моллюски и остракоды.

Западный Тянь-Шань. Здесь наиболее полным и детально изученным является разрез 
Ферганской депрессии [Несмеянов, 19656, 1967].

М а с с а г е т с к а я  с в и т а  объединяет красно цветные, преимущественно тонко
зернистые отложения мощностью 70-300 м. В наиболее мощных и полных разрезах 

.свита делится на толщи и слои:
1)  сумсарские слои — малиново-красные глины, аргиллиты и алевролиты с про

слоями песчаников и конгломератов; -мощность от первых метров до 100 м. Морская 
фауна: Exogyra ferganensis Rom., Е. galeata Rom., Gryphaea scwersovi Rom, Nonion 
usbekistanensis Byk, N. laevis (O rb .), Cibicides oligocenicus Sam., C. muhdusByk., 
C. bornemanii Byk., Rotaliscanui Such. В Юго-Западной Фергане хорошо прослеживает
ся фациальное замещение сумсарских слоев кирпично-красными глинами. Красноцвет
ные породы сумсарских слоев обычно залегают на размытой поверхности зеленых 
глин ханабадских слоев. Датировка сумсарских слоев не однозначна. Г.П. Крейден- 
ков и Р.М. Давидзон [1966] предлагают целиком относить их к эоцену, О.С. Вялов 
[1964], Г.А. Беленький и С.Х. Миркамалова [1965] -  к среднему олигоцену, а ниже
лежащие ханабадские слои -  к нижнему олигоцену. Анализируя зубы акул из разных 
районов Средней Азии, Л.С. Гликман и В.В. Ищенко [1967] пришли к выводу о мио
ценовом возрасте сумсарских и даже риштанских слоев. Опираясь на результаты анали
за фауны моллюсков, Д.Д. Бузуруков [1964J предлагает проводить границу эоцена и 
олигоцена по подошве сумсарских слоев. К аналогичному выводу пришли Н.Е. Мина- 
кова [1964], Р.К. Макарова и Л.В. Миронова [1964], которые сопоставляют сумсар
ские слои с туранглинской свитой, а нижележащие ханабадские слои -  с верхами чеган- 
ской свиты Северного Приаралья (по схеме Н.К. Овечкина). Также к низам олигоцена 
относят сумсарские слои В.Т. Балахаматова и Р.Х. Липман [1965], опиравшиеся на 
анализ фауны фораминифер. При этом два последних автора сопоставляют сумсарские 
слои с хадумским горизонтом. По-видимому, наиболее вероятным является отнесе
ние сумсарских слоев к верхнему эоцену -  нижнему олиго цену;

2)  ’ ’кирпично-красная”  толща — кирпично-красные тонкозернистые породы с про



слоями мергелей, гипсов, соли, песчаников и вулканического пепла. В этих отложениях 
выделяются две локальные толщи:

а) монотонно-красноцветные аргиллиты мощностью до 300- 2000 м, в которых 
В.Г. Клейнберг [1957] отмечает присутствие палеогеновой микрофауны.

б) яркоокрашенные пестроцветные глины, аргиллиты и алевролиты с пластами 
кирпично-красных и коричневых глин и каменной соли общей мощностью 500—900 м. 
В верхней части ’’соленосной”  толщи присутствуют палеогеновые фораминиферы : Non ion 
aff. graniferus (Terg.), N. Laevis (O rb.), Cribronion ex gr.. farganensis Byk., Cr. 
rischtanicum (Byk.), Discrobis feganensis Byk., Cibicides cf. arteni Byk., C. infrapaleo- 
genicum Byk, и др. Большое число находок раковин этих фораминифер в разных гори
зонтах массагетской свиты и их хорошая сохранность заставляют нас присоединиться 
к мнению В.Г. Клейнберга о том, что данная фауна находится в первичном залегании. 
Таким образом, массагетская свита, по всей вероятности, должна целиком или почти 
целиком относиться к олигоцену.

А к с а р а й с к а я  с в и т а  — часто чередующиеся пласты палевоцветных алевро
литов, песчаников и конгломератов мощностью 100—3000 м. В наиболее прогнутых 
частях депрессии свита расчленяется на две региональные толщи:

1)  ’ ’бледно- и пестроокрашенные”  слои ( ’’гипсоносная”  толщ а), сложенные бледно- 
розовыми, палевыми, зеленовато-~и синевато-серыми алевролитами с пластами и про
слоями гипсов, песчаников и конгломератов; в нижней части встречаются прослои 
каменной соли; мощность от первых десятков метров до 1700 м. На сводах Чонгар
ской, Белесеныкской и других антиклиналей эта толща с размывом и несогласием 
перекрывает более древние отложения. В верхах толщи присутствуют миоценовые 
моллюски и хары, большая часть которых переходит и в вышележащие отложения;

2) ’ ’буровато-палевая”  толща — палевые и бурые алевролиты, песчаники, конгломе
раты (в нижней части — с прослоями мергелистых известняков и загипсованных алевро
литов) мощностью 100-1800 м. Из верхней части толщи известна фауна неогеновых 
позвоночных, в том числе плиоценовый грызун Cricetulu sp. [Бакун, Вангенгейм, 
1963]. В ряде разрезов ’ ’буровато-палевая”  толща разделяется на две локальные толщи:

а) нижнюю ’ ’бурую” , которая иногда ложится с несогласием на более древние породы 
и представлена часто чередующимися красно-бурыми, местами загипсованными алевро
литами и песчаниками с прослоями мергелистых известняков, мощностью 400—1200 м. 
Отмечаются известные из миоцена Chara aff. escheri Heer., Ch. helisteres Brongn., Ch. 
medicaginula Brongn.,Ch. vestiform is Grov., а также флора, моллюсков, остракоды. 
По мнению большинства исследователей, здесь присутствуют как позднемиоценовые, 
так и плиоценовые формы [Васильковский, 1935; Грамм, 1959],

б) верхнюю ’ ’палевую” , которая сложена преимущественно косослоистыми песчани
ками с прослоями щебенчатых конгломератов, мощностью до 600 м. Здесь обнаружена 
плиоценовая форма южного слона Archidiskodon meridionalis (N e s t i), яйца страуса, 
флора, остракоды,

К о к т ю р л ю к х к а я  с в и т а  представлена серыми конгломератами с прослоями 
палево-серых песчаников, алевролитов и каменных лёссов. На сводах многих антикли
налей свита залегает с размывом и несогласием на более древних отложениях. Мощность 
ее 80-400 м. Обнаружена фауна позднеплиоценовых позвоночных Archidiskodon 
meridionalis (N es ti), Eiasmotherium sp. (caucasicum?) и четвертичная флора Populus 
litwinowiana Dide., Acer fedschenkoanum Kryscht., Salix cf. kaprea L.

Н а н а й с к и й м а к р о к о м п л е к с  на юго-западе депресии перекрывает останцы 
обширной ПВ и представлен каменными лёссами мощностью в первые десятки метров, 
местами с галечником в основании. Севернее их мощность увеличивается до 100 м, а 
в наиболее прогнутой части депрессии лёссы переслаиваются с аллювиальными галечни
ками. У северного борта депресии эти отложения фациально замещаются валуннот 
галечным и щебнисто-суглинистым пролювием. У пос, Уч -Курган на поверхности нанай- 
ских лёссов найден нижнепалеолитический (? ) чоппинг. Не исключено, что с этим же 
уровнем следует связывать переотложенные нижнепалеолитический чоппер у пос. Пальман 
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и ручное рубило (?) из района Ходжи-Гаир [Ранов и др., 1967]. Возможно, что чоп- 
пинг из Уч- Кургана и чоппер из Пальмана моложе отложений нанайского комплекса и 
относятся к раннеташкентскому этапу.

Т а ш к е н т с к и й  м а к р о к о м п л е к с  представлен в горной области двумя 
высокими региональными террасами, сложенными обычно валунно-галечным материа
лом. несущим покров лёссовидных пород. Последние неяснослоисты и окрашены свет
лее, чем нанайские. В центральных частях депрессии террасы сливаются в единую серию 
пролювиальных конусов с мощностью отложений до 100 м и более. В наиболее прогну
той части депрессии накапливались аллювиальные песчано-глинистые отложения с
прослоями галечников.

Почти повсеместная двучленность ташкентских образований позволяет разделить 
их на два комплекса: древний, шахристанский и более молодой, джаркутанский. В группе 
кайраккумских местонахождений видно, что переотложение ашель-мустьерских (или 
раннемустьерских) изделий происходило начиная с джаркутанской эпохи. Следовательно, 
их формирование относится к концу шахристанской иди началу джаркутанской эпохи 
[Ранов, Несмеянов, 1962]. Это хорошо согласуется с возможной приуроченностью к 
началу шахристанской эпохи нижнепалеолитических изделий из Уч-Курагана и Пальма
на. Изделия развитого мустье присутствуют на поверхности обеих ташкенстких террас. 
При этом на местонахождении Джар-Кутан они встречены в пойменных суглинках 
джаркутанской террасы [Несмеянов, Ранов, 1962], а на местонахождении Аирбае -  в 
ее русловых галечниках [Ранов и др., 1967]. Присутствие открытых стоянок финально
го мустье (Чонгара, Уч-Курган и др.) на поверхности джаркутанских террас позволяет 
допустить соответствие их началу голодностепского этапа [Несмеянов, Ранов, 1971].

Г о л о д н о с т е п с к и й  м а  к _р о к о м п л е к с  представлен двумя низкими регио
нальными террасами, аккумулятивный чехол которых рыхлее и маломощнее, чем че
хол ташкентских террас. Его верхняя суглинистая часть отличается ясной горизонталь
ной слоистостью. , Выделяются два стратиграфических комплекса: древний охнинский и 
молодой — ходжагорский. Датировка охнинского комплекса опирается на присутствие 
переотложенных верхнепалеолитических изделий в верхних слоях аккумулятивного 
чехла соответствующей террасы у пос. Охна в Южной Фергане [Ранов и др., 1967] и на 
вероятную связь наиболее поздних мустьёрских стоянок с'началом охнинского этапа. 
Возраст ходжагарской террасы определяется тем, что к ее поверхности и к самым верх
ним частям аккумулятивного чехла приурочены позднепалеолитические изделия на 
местонахождениях УртагКурган близ Шахристана и Ходжа-Гоу у пос. Чарку [Несмея
нов, Ранов, 1964].

С ы р д а р ь и н с к и й  м а к р о к о м п л е к с  представлен главным образом пой
менными и низкими террасами, сопрягающимися с низкими террасами Сырдарьи. К 
востоку от Ленинабада наиболее древняя из этих террас образует Кайраккумскую 
аллювиальную равнину (кайраккумский комплекс). В ее поверхность вложены русла 
Сырдарьи — древнее отмершее и современное, относящиеся к хождаягонинскому 
комплексу. В пределах современного русла уже сформировались 2—4-метровая терра
са и более низкая, ежегодно заливаемая пойма. Изучение древней ирригационной сети 
в Восточной Фергане позволило О.А. Рыжкову [1957] оценить время формирования 
первой и частично второй террас р, Акбуры: 3000 лет назад. С повышением тектони
ческой активности, обусловившей усиление эрозии в начале ходжаягонинской эпохи, 
по-видимому, связано обрушение свода в навесе Ак-Танги, датируемое интервалом 
6 -8  тыс, лет назад [Литвинский, Ранов, 1964]. К раннесырдарьинскому врезу одного 
из правых притоков р. Нарын приурочен грот Ташкумыр. В нем с пойменным аллю
вием Кайраккумской террасы связаны мезолитические изделия, возраст которых, 
по В.А. Ранову, определяется в интервале 9—13 тыс. лет назад.

Для Приташкентского предгорного прогиба и целого ряда впадин Чаткало-Курамин- 
с к их го р  и юго-западного подножия Кйратау уже наметилась единая стратиграфическая 
схема [Корсаков, 1965; Костенко Н.Н., 1964; Костенко и др,, 1965]. Она имеет следую
щий вид снизу вверх,
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К е л е с с к а я  с е р и я  объединяет, по Ф.П, Корсакову, красноцветные аналоги 
массагетской свиты Ферганы, мощностью 60—500 м. В Ташсайском разрезе основа
ние серии слагают кирпично-красные глины с Exogyra galeata Rom, являющиеся аналога
ми сумсарских слоев, Г А . Беленький и С.Х. Миркамалова [1965] приводят для Ан- 
гренского плато разрез сумсарских слоев, в котором нижние 10 м представлены граве
литами, а выше залегают зеленовато-серые и кирпично-красные глины мощностью до 
20 м, с Gryphaea sewerzowi Rom., Ostrea longirostris Lam., Exogyra galeata Rom., 
E. ferganensis Rom. и др. Некоторые исследователи исключают сумсарские слои из сос
тава келесской серии и подразделяют ее на две части: 1)  агитминскую свиту — кирпич
но-красные алевролиты, мергели, песчаники, конгломераты, мощностью до 300 м; 
2)  залегающие выше с размывом и несогласием красноЦэурые алевропелиты, песчани
ки, гравелиты, иногда с прослоями гипса, мощностью до 250 м. Таким образам, расчле
нение красноцветных отложений здесь аналогично ферганскому. К пограничным гори
зонтам между красноцветными и палевоцветными отложениями приурочена находка 
палеогеновой Phymatogena duenvelii Wat. [Синицын, 1957].

Строение вышележащих палеоцветных" образований в данном районе напоминает 
строение их во многих районах Южной Ферганы, Не исключено, однако, что здесь в 
большинстве случаев из разреза выпадают аналоги нижнеаксарайских бледноокрашен- 
ных пестроцветов. Это тем более вероятно, что осадки чирчикской свиты часто залегают 
на красноцветах с несогласием, фиксирующим значительный перерыв осадконакопле- 
ния [Костенко и др., 1965].

Ч и р ч и к с к а я с е р и я  — красновато-бурые алевролиты, гравелиты и конгломера
ты с прослоями водорослевых известняков; мощность 150—400 м. Неогеновая фауна: 
Hipparion sp., Rhinoceros sp., жираф и др., флора — Ginkgo adiantoides (Ung.) Неег. Эта 
серия отвечает ’ ’бурой”  толще Ферганы.

А к с а к а т и н с к а я  с е р и я  залегает на нижележащих отложениях с несогласием 
и подразделяется на две части:

1)  светло-бурые алевролиты, конгломераты, брекчии,прослои мергелей, мощностью 
50—400 м и более. Фауна позднеплиоценовых позвоночных: Equus stenonis Goochi, 
Gasella sp., Rodentia. H.H. Костенко [1964] отмечает присутствие типичной акчагыль- 
ской фауны (Limnocythere prediginalis Mand., L. ex gr. pliocenica Sus.) в синхронных 
осадках шахшахской свиты Кызылкумов. Эти отложения коррелируются с ’ ’палевой”  
толщей ферганского разреза;

2) валунные конгломераты с прослоями алевролитов, мощностью 100—200 м. Эти 
отложения, из которых известна скорлупа яиц страуса, принадлежащего илийскому 
фаунистическому комплексу, Н.Н. Костенко [1964] относит к кокурюмской свите. 
Они сопоставляются с коктюрлюкской свитой Ферганы.

Н а н а й с к и й  м а к р о к о м п л е к с  — высокая терраса, в аккумулятивном 
чехле которой нижние 260 м слагаются галечниками, а верхние 40 м — розовато-пале
вым каменным лёссом. В верховьях^. Чаткал аллювий сопрягается с < флювиогляциаль- 
ными отложениями наиболее древцего здесь оледения [Алферов и др., 1965]. На юго- 
западном склоне Каратау у пос. Кошкурган из буровато-зеленых песчаников и глин
кошкурганской свиты, вложенной в конгломераты кокурюмской свиты, известны 
млекопитающие коппсурганского фаунистического комплекса: Paracamelus gigas, 
Equus cf. mosbashensis, e. (Asinus) Hubrantinus Dicerorhinus etrusous, Bison priscus 
sub sp. [Костенко, 1964].

Т а ш к е н т с к и й  м а к р о к о м п л е к с  представлен в предгорьях отложения
ми так называемой основной лёссовой террасы. Мощность ее русловых галечников 
достигает 20—40 м, а вышележащих лёссов — 30—90 м [Мавлянов, Исламов, 1966]. 
Из основания лёссов известен зуб Elasmotherium sibiricum, некоторые исследователи 
считают его переотложенным [Тетюхин, 1971]. В горах эта терраса расщепляется на 
две. В верховьях долин к днищам обоих ташкентских эрозионных врезов приурочены 
морены максимального оледенения [Маматкулов, 1959]. 1В Каратау на стоянке Карасу 
мустьерские изделия содержатся в пойменном суглинке третьей (Ташкентской) тер-
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расы р. Аристанда [Бажанов, Костенко, 1962]. С концом ташкентского этапа связы
вается и позднемустьерское заселение грота Ходжикент. В пещерной стоянке Обирах- 
мат изделия финального мустье распределены в мощной толще пещерных отложений, 
верхняя часть которых отвечает, по-видимому, уже началу голодностепского этапа 
[Несмеянов, Ранов, 1971].

Г о л о д н о с т е п с к и й  м а к р о к о м п л е к с  представлен террасовыми обра
зованиями, в которых мощность галечников достигает 100 м, а вышележащих лёссов -  
20—40 м. В приташкентском районе из разреза голодностепских отложений известны 
верхнепалеолитические изделия и кости Equus hemionus и др. Абсолютный возраст 
костных остатков составляет около 30 тыс. лет [Тетюхин, 1960].

С ы р д а р ь и н с к и й  м а к р о к о м п л е к с  представлен обычно осадками пой
мы и двух первых надпойменных террас. Н.Ф. Федин [1955] оценивает возраст второй 
террасы Сырдарьи у пос. Чар дара в 5—6 тыс. лет.

Таким образом, разрезы впадин Западного Тянь-Шаня коррелируются весьма де
тально.

Межгорные впадины Северного и Центрального Тянь-Шаня. В основании моласс 
большинства межгорных впадин этой области залегает к о к т у р п а к с к а я  с в и т а -  
красноцветные (малиново-красные и красно-бурые), реже зеленовато-серые глины, 
песчаники, известковистые гравелиты и конгломераты с прослоями комковатых извест
няков, базальтов и их туфов, мощность обычно не превышает первых десятков метров. 
В Тоюнской депрессии (КНР) аналоги коктурпакской свиты залегают с незначительным 
несогласием на известняках с фауной алайских и туркестанских слоев (средний и 
низы верхнего эоцена) и перекрываются кирпично-красной свитой конгломератов и 
песчаников, которые на северном борту Таримской впадины подстилаются сумсарски- 
мй слоями [Вонгаз, 1956]. Последние, таким образом, соответствуют верхам коктур
пакской свиты. Ее низы, скорее всего, отвечают верхнеэоценовым риштанским, 
исфаринским и ханабадским слоям. Это подтверждается присутствием в аналогичных 
отложениях Иссык-Кульской впадины (чонкурчакская свита, по С.С. Шульцу) эоцен
олигоценовых Prothyracodon,Deperetella,Teleolophus [Жуков, 1970; Тарасов, 1970]. 
Имеющееся определение абсолютного возраста базальтов Центрального Тянь-Шаня 
(около 55 млн. лет, по А.Я. Крылову [I9 6 0 ]) указывает на возможность присутствия 
в коктурпакской свите и более древних частей эоцена.

В И ссык-Кульской впадине чонкурчакская (коктурпакская) свита перекрыта кир
пично-красными отложениями д ж е т ы о г у з с к о й  с в и т ы ,  в которой выделяются 
две подрвиты. Нижняя подсвита— конгломераты, гравелиты и алевролиты общей мощ
ностью до 600 м -  содержит наземных черепах Testudo sp. и Stylemys karakojensis 
Rjab.; последняя из них относится к олигоцену или, во всяком случае, к отложениям 
не выше нижнего миоцена [Рябинин, 1927]. Верхняя подсвита отличается менее грубым 
механическим составом и менее яркой желтовато-красной окраской; ее мощность 
достигает 800 м. Эти подсвиты, по-видимому, являются аналогами двух верхних толщ 
массагетской свиты Ферганы.

С о г у т и н с к а я  с в и т а ,  залегающая выше, сложена конгломератами, брекчия
ми, розовато-серыми и бурыми ’ ’мусорными”  глинами мощностью около 1,5 км.

Д ж у у к и н с к а я  с в и т а  завершает разрез заведомо неогеновых отложений. 
Это в общем палевые и буровато-палевые песчано-глинистые отложения, разделяемые 
на две подсвиты. Нижняя подсвита отличается более густой окраской и более грубым 
составом, ее мощность до 1 км. Верхняя подсвита сложена песчаниками, мергелями и 
глинами палевого, зеленоватого и голубоватого цвета мощностью 450 м. Из джуукин- 
ской свиты Т А .  Сикстель [1939] описаны остатки растений, переходных от миоцена 
к плиоцену. Костные остатки из верхней подсвиты относятся к илийскому фаунисти- 
ческому комплексу [Курдюков, 19626; Беляева, Курдюков, 1963; Кузнецов и др., 
1964].



ского разреза. Таким образом, согутинскую свиту можно параллелизовать с нижнеи 
толщей аксарайской свиты.

В Кочкорской впадине кайнозойский разрез начинается красноцветными песчаника
ми и гравелитами с прослоями глин и мергелей, общая мощность которых, по данным 
С.А. Тарасова [1970], составляет 400 м. В основании красноцветной толщи отмечаются 
известняки и известковистые конгломераты мощностью 5—7 м, которые могут отно
ситься к коктурпакской свите. Верхняя часть толщи содержит прослои зеленых глин и 
белых мергелей и, вероятно, отвечает верхней, пестро-красноцветной толще массагет- 
ской свиты Ферганы. Остальная часть красноцветов Кочкорской впадины соответствует 
сумсарским слоям и монотонно красноцветной толще.

Выше залегает мощный и богатый органическими остатками комплекс палевоцвет
ных и пестроцветных отложений, объединяемых в к о ч к о р с к у ю с в и т у .  Послед
няя делится на три подсвиты.

Нижняя подсвита — песчаники, конгломераты и брекчии, алевролиты и глины с 
прослоями мергелей, известняков, гипсов и солей; суммарная мощность 300-1500 м. 
Характерна зеленовато-серая, зеленая, коричнево-серая окраска пород. По стратиграфи
ческому положению, литологии и окраске они сопоставляются с согутинской свитой.

Средняя подсвита — табачно-зеленые, шоколадные, палево- и буровато-серые глины, 
алевролиты и песчаники с прослоями мелкогалечных конгломератов, мергелей и извест
няков. Мощность изменяется от 100—150 до 600—1000 м. Фауна млекопитающих, 
черепах, птиц, рыб, насекомых и флора позволяют отнести вмещающие отложения ко 
второй половине миоцена [Шульц, 1948; Петрушевский, 1955; Неймышев, 1965; 
Корнилова, 1966; Тарасов, 1970].

Верхняя подсвита — песчано-глинистые отложения с прослоями мергелей; общая мощ
ность 220—850 м. Перемежаются бледноокрашенные слои палевого, желтого, светло-, 
голубовато- и зеленовато-серого, светло-розового и светло-коричневого цвета. Подсви
та охарактеризована плиоценовыми формами млекопитающих [Трофимов, 1959; 
Жегалло, 1961; Тарасов, 1970], а также моллюсков, остракод и флоры [Шульц, 1948; 
Корнилова, 1966; Абузярова, 1966], которые вместе с литологическими Особенностями 
позволяют соотносить ее с ’ ’бурой”  толщей ферганского разреза и павлодарской свитой 
Казахстана.

А й г ы р д ж а л ь с к а я  с в и т а  постепенно сменяет кочкорскую вверх по разрезу 
и представлена светло-бурыми, буровато-палевыми, красновато-бурыми и розовато
серыми ’ ’мусорными”  глинами, алевролитами и конгломератами общей мощностью 
170 м. В ней найден зуб носорога и остракоды плиоценового возраста [Курдюков, 
19626” ] .  По стратиграфическому положению и литологии айгырджальская свита отве
чает верхней части джуукинской свиты и ’ ’палевой”  толще ферганского разреза.

Разрезы олигоцен-неогеновых отложении Нарынской, Атбашинской и Аксарайской  
впадин, являющихся частями некогда единой депрессии, сходны между собой. Кок- 
турпакская свита здесь повсеместно перекрывается красноцветными отложениями 
к и р г и з с к о й  с в и т ы ,  сложенной песчаниками, гравелитами,конгломератами 
и глинами с прослоями гипсов, реже мергелей и известняков. Мощность свиты сос
тавляет 400—600 м в Атбашинской и Аксайской впадинах, до 900—1000 м — в Нарын
ской.

По стратиграфическому положению и кирпично-красной окраске киргизская свита 
впадин Центрального Тянь-Шаня соответствует джетыогузской свите Иссык-Куля.

Н а р ы  н е к а я  с в и т а  объединяет вышележащие неогеновые отложения. Она 
отличается преимущественно песчано-глинистым составом, значительным распростра
нением гипсов, солей и мергелей. Окраска отложений свиты изменчива: шоколадно
коричневая, а также голубовато-серая, палево-желтая, бурая и серо-зеленая — в нижней 
части разреза, розовато-палевая, и бледно-пестроцветная — в средней, буровато-пале
вая — в верхней. Соли сконцентрированы главным образом в основании свиты, мерге
ли — в верхней части, гипсы развиты по всему разрезу. Мощность свиты в Нарынской 
впадине достигает 4 км, в Атбашинской — 4,5 км, в Аксае — более 2,5 км.



расы р. Аристанда [Бажанов, Костенко, 1962]. С концом ташкентского этапа связы
вается и позднемустьерское заселение грота Ходжикент. В пещерной стоянке Обирах- 
мат изделия финального мустье распределены в мощной толще пещерных отложений, 
верхняя часть которых отвечает, по-видимому, уже началу голодностепского этапа 
[Несмеянов, Ранов, 1971].

Г о л о д н о с т е п с к и й  м а к р о к о м п л е к с  представлен террасовыми обра
зованиями, в которых мощность галечников достигает 100 м, а вышележащих лёссов — 
20—40 м, В приташкентском районе из разреза голодностепских отложений известны 
верхнепалеолитические изделия и кости Equus hemionus и др. Абсолютный возраст 
костных остатков составляет около 30 тыс. лет [Тетюхин, 1960].

С ы р д а р ь и н с к и й  м а к р о к о м п л е к с  представлен обычно осадками пой
мы и двух первых надпойменных террас. Н.Ф. Федин [1955] оценивает возраст второй 
террасы Сырдарьи у пос. Чардара в 5—6 тыс. лет.

Таким образом, разрезы впадин Западного Тянь-Шаня коррелируются весьма де
тально.

Межгорные впадины Северного и Центрального Тянь-Шаня. В основании мол асе 
большинства межгорных впадин этой области залегает к о к т у р п а к с к а я  с в и т а  — 
красноцветные (малиново-красные и красно-бурые), реже зеленовато-серые глины, 
песчаники, известковистые гравелиты и конгломераты с прослоями комковатых извест
няков, базальтов и их туфов, мощность обычно не превышает первых десятков метров. 
В Тоюнской депрессии (КНР) аналоги коктурпакской свиты залегают с незначительным 
несогласием на известняках с фауной алайских и туркестанских слоев (средний и 
низы верхнего эоцена) и перекрываются кирпично-красной свитой конгломератов и 
песчаников, которые на северном борту Таримской впадины подстилаются сумсарски- 
мй слоями [Вонгаз, 1956]. Последние, таким образом, соответствуют верхам коктур
пакской свиты. Ее низы, скорее всего, отвечают верхнеэоценовым риштанским, 
исфаринским и ханабадским слоям. Это подтверждается присутствием в аналогичных 
отложениях Иссык-Кульской впадины (чонкурчакская свита, по С.С. Шульцу) эоцен
олигоценовых Prothyracodon, Deperetella, Teleolophus [Жуков, 1970; Тарасов, 1970]. 
Имеющееся определение абсолютного возраста базальтов Центрального Тянь-Шаня 
(около 55 млн. лет, по А.Я. Крылову [I9 6 0 ]) указывает на возможность присутствия 
в коктурпакской свите и более древних частей эоцена.

В И ссык-Кульской впадине чонкурчакская (коктурпакская) свита перекрыта кир
пично-красными отложениями д ж е т ы о г у з с к о й  с в и т ы ,  в которой выделяются 

две подрвиты. Нижняя подсвита— конгломераты, гравелиты и алевролиты общей мощ
ностью до 600 м — содержит наземных черепах Testudo sp. и Stylemys karakojensis 
Rjab.; последняя из них относится к олигоцену или, во всяком случае, к отложениям 
не выше нижнего миоцена [Рябинин, 1927]. Верхняя подсвита отличается менее грубым 
механическим составом и менее яркой желтовато-красной окраской; ее мощность 
достигает 800 м. Эти подсвиты, по-видимому, являются аналогами двух верхних толщ 
массагетской свиты Ферганы.

С о г у т и н с к а я  с в и т а ,  залегающая выше, сложена конгломератами, брекчия
ми, розовато-серыми и бурыми ’ ’мусорными”  глинами мощностью около 1,5 км.

Д ж у у к и н с к а я  с в и т а  завершает разрез заведомо неогеновых отложений. 
Это в общем палевые и буровато-палевые песчано-глинистые отложения, разделяемые 
на две подсвиты. Нижняя подсвита отличается более густой окраской и более грубым 
составом, ее мощность до 1 км. Верхняя подсвита сложена песчаниками, мергелями и 
глинами палевого, зеленоватого и голубоватого цвета мощностью 450 м. Из джуукин- 
ской свиты Т А . Сикстель [1939] описаны остатки растений, переходных от миоцена 
к плиоцену. Костные остатки из верхней подсвиты относятся к илийскому фаунисти- 
ческому комплексу [Курдюков, 19626; Беляева, Курдюков, 1963; Кузнецов и др., 
1964].



ского разреза. Таким образом, согутинскую свиту можно параллелизовать с нижней 
толщей аксарайской свиты.

В К очкорской впадине кайнозойский разрез начинается красноцветными песчаника
ми и гравелитами с прослоями глин и мергелей, общая мощность которых, по данным 
С .А. Тарасова [1970], составляет 400 м. В основании красноцветной толщи отмечаются 
известняки и известковистые конгломераты мощностью 5 -7  м, которые могут отно
ситься к коктурпакской свите. Верхняя часть толщи содержит прослои зеленых глин и 
белых мергелей и, вероятно, отвечает верхней, пестро-красноцветной толще массагет- 
ской свиты Ферганы. Остальная часть красноцветов Кочкорской впадины соответствует 
сумсарским слоям и монотонно красно цветной толще.

Выше залегает мощный и богатый органическими остатками комплекс палевоцвет
ных и пестроцветных отложений, объединяемых в х о ч к о р с к у ю  с в и т у .  Послед
няя делится на три под свиты.

Нижняя подсвита — песчаники, конгломераты и брекчии, алевролиты и глины с 
прослоями мергелей, известняков, гипсов и солей; суммарная мощность 300—1500 м. 
Характерна зеленовато-серая, зеленая, коричнево-серая окраска пород. По стратиграфи
ческому положению, литологии и окраске они сопоставляются с согутинской свитой.

Средняя подсвита — табачно-зеленые, шоколадные, палево- и буровато-серые глины, 
алевролиты и песчаники с прослоями мелкогалечных конгломератов, мергелей и извест
няков. Мощность изменяется от 100—150 до 600—1000 м. Фауна млекопитающих, 
черепах, птиц, рыб, насекомых и флора позволяют отнести вмещающие отложения ко 
второй половине миоцена [Шульц, 1948; Петрушевский, 1955; Неймышев, 1965; 
Корнилова, 1966; Тарасов, 1970].

Верхняя подсвита — песчано-глинистые отложения с прослоями мергелей; общая мощ
ность 220—850 м. Перемежаются бледноокрашенные слои палевого, желтого, светло-, 
голубовато- и зеленовато-серого, светло-розового и светло-коричневого цвета. Подсви
та охарактеризована плиоценовыми формами млекопитающих [Трофимов, 1959; 
Жегалло, 1961; Тарасов, 1970], а также моллюсков, остракод и флоры [Шульц, 1948; 
Корнилова, 1966; Абузярова, 1966], которые вместес литологическими Особенностями 
позволяют соотносить ее с ’ ’бурой”  толщей ферганского разреза и павлодарской свитой 
Казахстана.

А й г ы р д ж а л ь с к а я  с в и т а  постепенно сменяет кочкорскую вверх по разрезу 
и представлена светло-бурыми, буровато-палевыми, красновато-бурыми и розовато
серыми ’ ’мусорными”  глинами, алевролитами и конгломератами общей мощностью 
170 м. В ней найден зуб носорога и остракоды плиоценового возраста [Курдюков, 
19626” ] .  По стратиграфическому положению и литологии айгырджальская свита отве
чает верхней части джуукинской свиты и ’ ’палевой”  толще ферганского разреза.

Разрезы олигоцен-неогеновых отложении Нарынской, Атбашинской и Аксарайской  
впадин, являющихся частями некогда единой депрессии, сходны между собой. Кок- 
турпакская свита здесь повсеместно перекрывается красноцветными отложениями 
к и р г и з с к о й  с в и т ы ,  сложенной песчаниками, гравелитами,конгломератами 
и глинами с прослоями гипсов, реже мергелей и известняков. Мощность свиты сос
тавляет 400—600 м в Атбашинской и Аксайской впадинах, до 900—1000 м — в Нарын
ской.

По стратиграфическому положению и кирпично-красной окраске киргизская свита 
впадин Центрального Тянь-Шаня соответствует джетыогузской свите Иссык-Куля.

Н а р ы  н е к а я  с в и т а  объединяет вышележащие неогеновые отложения. Она 
отличается преимущественно песчано-глинистым составом, значительным распростра
нением гипсов, солей и мергелей. Окраска отложений свиты изменчива: шоколадно
коричневая, а также голубовато-серая, палево-желтая, бурая и серо-зеленая — в нижней 
части разреза, розовато-палевая, и бледно-пестроцветная — в средней, буровато-пале
вая — в верхней. Соли сконцентрированы главным образом в основании свиты, мерге
ли — в верхней части, гипсы развиты по всему разрезу. Мощность свиты в Нарынской 
впадине достигает 4 км, в Атбашинской — 4,5 км, в Аксае — более 2,5 км.



расы р. Аристанда [Бажанов, Костенко, 1962]. С концом ташкентского этапа связы
вается и позднемустьерское заселение грота Ходжикент. В пещерной стоянке Обирах- 
мат изделия финального мустье распределены в мощной толще пещерных отложений, 
верхняя часть которых отвечает, по-видимому, уже началу голодностепского этапа 
[Несмеянов, Ранов, 1971].

Г о л о д н о с т е п с к и й  м а к р о к о м п л е к с  представлен террасовыми обра
зованиями, в которых мощность галечников достигает 100 м, а вышележащих лёссов -  
20—40 м, В приташкентском районе из разреза голодностепских отложений известны 
верхнепалеолитические изделия и кости Equus hemionus и др. Абсолютный возраст 
костных остатков составляет около 30 тыс. лет [Тетюхин, 1960].

С ы р д а р ь и н с к и й  м а к р о к о м п л е к с  представлен обычно осадками пой
мы и двух первых надпойменных террас. Н.Ф. Федин [1955] оценивает возраст второй 
террасы Сырдарьи у пос. Чардара в 5—6 тыс. лет.

Таким образом, разрезы впадин Западного Тянь-Шаня коррелируются весьма де
тально.

Межгорные впадины Северного и Центрального Тянь-Шаня. В основании моласс 
большинства межгорных впадин этой области залегает к о к т у р п а к с к а я  с в и т а -  
красноцветные (малиново-красные и красно-бурые), реже зеленовато-серые глины, 
песчаники, известковистые гравелиты и конгломераты с прослоями комковатых извест
няков, базальтов и их туфов, мощность обычно не превышает первых десятков метров. 
В Тоюнской депрессии (КНР) аналоги коктурпакской свиты залегают с незначительным 
несогласием на известняках с фауной алайских и туркестанских слоев (средний и 
низы верхнего эоцена) и перекрываются кирпично-красной свитой конгломератов и 
песчаников, которые на северном борту Таримской впадины подстилаются сумсарски- 
мй слоями [Вонгаз, 1956]. Последние, таким образом, соответствуют верхам коктур
пакской свиты. Ее низы, скорее всего, отвечают верхнеэоценовым риштанским, 
исфаринским и ханабадским слоям. Это подтверждается присутствием в аналогичных 
отложениях Иссык-Кульской впадины (чонкурчакская свита, по С.С. Шульцу) эоцен
олигоценовых Prothyracodon, Deperetella, Teleolophus [Жуков, 1970; Тарасов, 1970]. 
Имеющееся определение абсолютного возраста базальтов Центрального Тянь-Шаня 
(около 55 млн. лет, по А.Я. Крылову [I9 6 0 ]) указывает на возможность присутствия 
в коктурпакской свите и более древних частей эоцена.

В Иссык-Кулъской впадине чонкурчакская (коктурпакская) свита перекрыта кир
пично-красными отложениями д ж е т ы о г у з с к о й  с в и т ы ,  в которой выделяются 
две подрвиты. Нижняя подсвита— конгломераты, гравелиты и алевролиты общей мощ
ностью до 600 м -  содержит наземных черепах Testudo sp. и Stylemys karakojensis 
Rjab.; последняя из них относится к олигоцену или, во всяком случае, к отложениям 
не выше нижнего миоцена [Рябинин, 1927]. Верхняя подсвита отличается менее грубым 
механическим составом и менее яркой желтовато-красной окраской; ее мощность 
достигает 800 м. Эти подсвиты, по-видимому, являются аналогами двух верхних толщ 
массагетской свиты Ферганы.

С о г у т и н с к а я  с в и т а ,  залегающая выше, сложена конгломератами, брекчия
ми, розовато-серыми и бурыми ’ ’мусорными”  глинами мощностью около 1,5 км.

Д ж у у к и н с к а я  с в и т а  завершает разрез заведомо неогеновых отложений. 
Это в общем палевые и буровато-палевые песчано-глинистые отложения, разделяемые 
на две подсвиты. Нижняя подсвита отличается более густой окраской и более грубым 
составом, ее мощность до 1 км. Верхняя подсвита сложена песчаниками, мергелями и 
глинами палевого, зеленоватого и голубоватого цвета мощностью 450 м. Из джуукин- 
ской свиты Т А .  Сикстель [1939] описаны остатки растений, переходных от миоцена 
к плиоцену. Костные остатки из верхней подсвиты относятся к илийскому фаунисти- 
ческому комплексу [Курдюков, 19626; Беляева, Курдюков, 1963; Кузнецов и др., 
1964].



ского разреза. Таким образом, согутинскую свиту можно параллелизовать с нижней 
толщей аксарайской свиты.

В К очкорской впадине кайнозойский разрез начинается красноцветными песчаника
ми и гравелитами с прослоями глин и мергелей, общая мощность которых, по данным 
С.А. Тарасова [1970], составляет 400 м. В основании красноцветной толщи отмечаются 
известняки и известковистые конгломераты мощностью 5—7 м, которые могут отно
ситься к коктурпакской свите. Верхняя часть толщи содержит прослои зеленых глин и 
белых мергелей и, вероятно, отвечает верхней, пестро-красноцветной толще массагет- 
ской свиты Ферганы. Остальная часть красноцветов Кочкорской впадины соответствует 
сумсарским слоям и монотонно красноцветной толще.

Выше залегает мощный и богатый органическими остатками комплекс палевоцвет
ных и пестроцветных отложений, объединяемых в х о ч к о р с к у ю с в и т у .  Послед
няя делится на три подсвиты.

Нижняя подсвита — песчаники, конгломераты и брекчии, алевролиты и глины с 
прослоями мергелей, известняков, гипсов и солей; суммарная мощность 300—1500 м. 
Характерна зеленовато-серая, зеленая, коричнево-серая окраска пород. По стратиграфи
ческому положению, литологии и окраске они сопоставляются с согутинской свитой.

Средняя подсвита — табачно-зеленые, шоколадные, палево- и буровато-серые глины, 
алевролиты и песчаники с прослоями мелкогалечных конгломератов, мергелей и извест
няков. Мощность изменяется от 100—150 до 600—1000 м. Фауна млекопитающих, 
черепах, птиц, рыб, насекомых и флора позволяют отнести вмещающие отложения ко 
второй половине миоцена [Шульц, 1948; Петрушевский, 1955; Неймышев, 1965; 
Корнилова, 1966; Тарасов, 1970].

Верхняя подсвита — песчано-глинистые отложения с прослоями мергелей; общая мощ
ность 220—850 м. Перемежаются бледноокрашенные слои палевого, желтого, светло-, 
голубовато- и зеленовато-серого, светло-розового и светло-коричневого цвета. Подсви
та охарактеризована плиоценовыми формами млекопитающих [Трофимов, 1959; 
Жегалло, 1961; Тарасов, 1970], а также моллюсков, остракод и флоры [Шульц, 1948; 
Корнилова, 1966; Абузярова, 1966], которые вместе с литологическими Особенностями 
позволяют соотносить ее с ’ ’бурой”  толщей ферганского разреза и павлодарской свитой 
Казахстана.

А й г ы р д ж а л ь с к а й  с в и т а  постепенно сменяет кочкорскую вверх по разрезу 
и представлена светло-бурыми, буровато-палевыми, красновато-бурыми и розовато
серыми ’ ’мусорными”  глинами, алевролитами и конгломератами общей мощностью 
170 м. В ней найден зуб носорога и остракоды плиоценового возраста [Курдюков, 
19626” ] .  По стратиграфическому положению и литологии айгырджальская свита отве
чает верхней части джуукинской свиты и ’ ’палевой”  толще ферганского разреза.

Разрезы олигоцен-неогеновых отложении Нарынской, Атбашинской и Аксарайской  
впадин, являющихся частями некогда единой депрессии, сходны между собой. Кок- 
турпакская свита здесь повсеместно перекрывается красноцветными отложениями 
к и р г и з с к о й  с в и т ы ,  сложенной песчаниками, гравелитами,конгломератами 
и глинами с прослоями гипсов, реже мергелей и известняков. Мощность свиты сос
тавляет 400—600 м в Атбашинской и Аксайской впадинах, до 900—1000 м — в Нарын
ской.

По стратиграфическому положению и кирпично-красной окраске киргизская свита 
впадин Центрального Тянь-Шаня соответствует джетыогузской свите Иссык-Куля.

Н а р ы  н е к а я  с в и т а  объединяет вышележащие неогеновые отложения. Она 
отличается преимущественно песчано-глинистым составом, значительным распростра
нением гипсов, солей и мергелей. Окраска отложений свиты изменчива: шоколадно
коричневая, а также голубовато-серая, палево-желтая, бурая и серо-зеленая — в нижней 
части разреза, розовато-палевая, и бледно-пестроцветная — в средней, буровато-пале
вая — в верхней. Соли сконцентрированы главным образом в основании свиты, мерге
ли — в верхней части, гипсы развиты по всему разрезу. Мощность свиты в Нарынской 
впадине достигает 4 км, в Атбашинской — 4,5 км, в Аксае — более 2,5 км.



В соответствии с литологическими изменениями свита подразделяется на три под
свиты. В средней из них в Нарынской впадине нкйдены остатки антилопы, возраст ко
торой не древнее среднего миоцена. В верхней подсвите присутствуют неогеновые 
млекопитающие (олень и представители рода Artiodactila — в Нарынской впадине, 
Gasella sp. и Hyaenidae -  в Атбашинской).

Нижняя подсвита нарынской свиты по окраске, стратиграфическому положению 
и литологии может быть сопоставлена с согутинской свитой Иссык-Куля и нижней под
свитой кочкорской свиты, средняя, — с остальной частью кочкорской свиты, верхняя 
подсвита — с айгырджальской свитой.

Заведомо неогеновые отложения впадин Северного и Центрального Тянь-Шаня пере
крываются ш а р п ы  л д а к с к о й  с в и т о й .  Это серые конгломераты, брекчии и гра
велиты, а также супесчано-суглинистые породы. Их мощность достигает первых сотен 
метров. Свита занимает пограничное положение между охарактеризованными фау
ной позднеплиоценовыми и раннечетвертичными отложениями, отделяясь от них по
верхностями размыва и угловых несогласий. По составу и положению в разрезе она 
сопоставляется с коктюрлюкской свитой Ферганы и кулябской свитой Таджикской 
депрессии.

Ч е т в е р т и ч н ы е  о т л о ж е н и я  Центрального Тянь-Шаня принадлежат в основ
ном к сырдарьинской системе регионов и по долине р. Нарын достаточно четко увязы
ваются с западно-тянь-шаньской стратиграфией. Северный Тянь-Шань принадлежит к 
чуйской системе регионов, в которой опорным является разрез Иссык-Кульской впа
дины. Этот разрез описан в многочисленных работах, среди которых следует отметить 
публикации К.В. Курдюкова [1962а], М.А. Талипова и В.Г. Королева [1970], Н.В. Ма
каровой [1971], З.В. Алешинской и др. [1971]. Основываясь на результатах полевых 
работ, на данных перечисленных исследователей, а также ряда Других исследователей, 
В.И. Макаров и Н.В. Макарова предложили единую схему стратиграфии четвертичных 
отложений Северного и Центрального Тянь-Шаня, в которой выделяются (снизу вверх 
по разрезу) тепкинский комплекс, джергаланский макрокомплекс, тоссорский и 
токмакский комплексы. Эти стратиграфические единицы по составу, строению, гео
морфологической характеристике и палеонтолого-археологической датировке хорошо 
коррелируются с макрокомплексами стратиграфической схемы Западного Тянь-Шаня.

Т е п к и н с к и й  к о м п л е к с  включает обычно очень плохо сохранившийся 
аллювиальный и пролювиальный покров наиболее высоких, сильно разрушенных тер
рас V I яруса. В центральных частях впадин он содержит озерные отложения. Таковы 
’ ’тепкинские слои”  К.В. Курдюкова [1962а], вскрытые на 15—40 м в основании возвы
шенности Тепки (Иссык-Кульская впадина) и содержащие остатки Dicerorhinus cf. 
etruscus, Rhinocerotidae gen. ?, Cervus elaphus, Archidiscodon Wiisti, Palaeoloxodon 
turomenicus, которые характерны для тираспольского комплекса Европы или кош- 
курганского комплекса Казахстана [Курдюков, 1962; Беляева, Курдюков, 1963; 
Талипов, Королев, 1970]. Тепкинский комплекс отвечает нанайскому макрокомплек
су Западного Тянь-Шаня.

Д ж е р г а л а н с к и й  м а к р о к о м п л е к с  объединяет отложения двух регио
нальных террас и ледниковые отложения двух самостоятельных оледенений, образую
щие ранний и поздний комплексы. Морены раннеджергаланского комплекса характе
ризуют соответствующее оледенение как максимальное, во многих районах бывшее 
полупокровным. Второе (постмаксимальное) оледенение было преимущественно 
горно-долинным. Покровы террас V  и IV  ярусов состоят из валунно-галечного аллю
вия, щебнисто-суглинистого и лёссовидного материала пролювиального и делювиально
пролювиального генезиса. В центральных частях впадин развиты песчано-глинистые 
аллювиально-озерные и озерные отложения. Непрерывный разрез таких отложений, 
залегающих с размывом и угловым несогласием на ’ ’тепкинских слоях”  и объединяю
щих оба комплекса, вскрыт в нижней части долины Джергалан (восток Иссык-Куль- 
ской впадины). Проведенный Н.В. Макаровой [1971] анализ малакофауны вместе с 
результатами изучения микрофауны, а также палеоботаническими данными [Талипов, 
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Королев, 1970; Алешинская и др., 1971] свидетельствуют о том, что этот разрез вклю
чает отложения как ледниковых, так и межледниковых эпох.

Среднечетвертичный возраст их определяется присутствием млекопитающих в ниж
ней половине разреза, соотносимых с хазарским фаунистическим комплексом [Курдю
ков, 1962-; Беляева, Курдюков, 1963; Талипов, Королев, 1970]. Из аллювия ранне- 
джергаланской террасы на р. Онарча (Нарынская впадина) известна находка ашель- 
ских орудий [Окладников, 1954]. В Иссык-Кульской впадине суглинистый покров 
позднеджергалинских террас в ряде мест (долины Тоссор, Джууку, Сугетты-северная) 
содержит орудия позднего мустье. Джергаланский макрокомплекс отвечает, очевидно, 
двучленному ташкентскому макрокомплексу Западного Тянь-Шаня.

Т о с с о р с к и й  к о м п л е к с  представлен отложениями низких речных террас 
III и II ярусов. Как и в Западном Тянь-Шане, мощность их аллювиальных галечников 
и щебнисто-суглинистых пролювиальных и делювиально-пролювиальных покровов 
заметно меньше по сравнению со среднечетвертичными террасами. В верховьях долин 
повсеместно развиты морены, которые фиксируют две крупные стадии развития 
последнего оледения и увязываются с двумя регионально развитыми речными терраса
ми. В ряде мест достаточно хорошо видно, что последнее, позднеплейстоценовое, 
оледение было единым, а современные ледники и непосредственно с ними связанные 
морены принадлежат к последней стадии этого оледенения. Озерные и речные отложения 
тоссорского комплекса охарактеризованы фауной верхнепалеолитического комплекса 
[Талипов, Королев, 1970]. К ним же приурочены отдельный находки верхнепалеолити
ческих орудий. Тоссорский комплекс соответствует голодностепскому макроком
плексу Западного Тянь-Шаня.

Т о к м а н с к и й  к о м п л е к с  представлен отложениями поймы, самых низких 
(I этаж) речных и озерных террас и конусов выноса, а также морен поздней стадии 
последнего оледенения. Их принадлежность к голоцену в отдельных случаях подтвер
ждена находками костных остатков современных животных, изделий неолита и более 
поздних культур. Токмакский комплекс соответствует сырдарьинскому макроком
плексу Западного Тянь-Шаня.

Общая схема корреляции и сводные подразделения межрегиональной стратиграфи
ческой шкалы. Из приведенных данных видно, что возможно достаточно детальное 
сопоставление разрезов кайнозоя Западного, Центрального и Северного Тянь-Шаня. 
Описанное выше распределение окраски тонкозернистых пород, деталей строения 
толщ, а также размывов и несогласий между ними свидетельствует о синхронности 
тектонических и климатических изменений на всей описываемой территории. Все из
ложенное показывает, что на фоне общего четырехчленного деления разреза верхне
кайнозойских мол асе на ’’красноцветные” , ’ ’палевоцветные” , ’ ’сероцветные”  верхне
третичные отложения и самостоятельный комплекс четвертичных пород на террито
рии всего Тянь-Шаня удается проследить более дробные стратиграфические едини
цы — горизонты, каждый из которых характеризуется своеобразной фауной млеко
питающих и другими особенностями.

Для крупных подразделений верхнетретичных отложений предложено сохранить 
термины, предложенные Б.А. Петрушевским: 1) усунская серия для ’ ’красноцвет
ных”  отложений, 2) карлукская серия — для ’ ’палево- и пестроцветных” , 3) караки- 
тайская серия — для ’ ’сероцветных” .

Усунская серия делится на два горизонта. Залегающие в ее основании монотонные 
красноцветы характеризуются так называемой индрикотериевой фауной. Это и н д р и -  
к о т е р и е в ы й  г о р и з о н т .  Его нижняя часть при наличии в нем морской фауны 
может обособляться в сумсарские слои. №щрикотериевая фауна характеризуется та
кими формами, как Indricotherium asiaticum Dor., Pristinotherium brevicervicale Bir., 
примитивный халикотерий Schizotherium turgaicum Bor., антракотерий Hemimerix 
turgaicus Bor., эквиды Kysylkaxhippus orlovi Gab. et Bel. и др. A.A. Борисяк [Бори- 
сяк, Беляева, 1948] считал эту фауну в основном позднеолигоценовой, а Е.И. Беля
ева и Б А .  Трофимов [1967] — преимущественно среднеолигоценовой. Следует пом



нить, что собственно индикотериевая фауна характеризует лишь верхнюю часть этого 
горизонта. Для аналогов сумсарских слоев в Казахстане и Средней Азии достоверные 
комплексы млекопитающих не изучены, а крупные местонахождения не известны. 
Однако представители индрикотериид присутствуют и ниже по разрезу. Поэтому мы 
вслед за В.В. Лавровым [1959] и многими другими исследователями объединяем в 
индрикотериевый горизонт все отложения, являющиеся более молодыми, чем хана- 
бадские слои и чеганская свита, и более древними, чем аналоги асказайсорской свиты 
с ее своеобразной фауной.

Верхняя пестроцветная часть усунской серии характеризуется фауной, известной 
из асказ айсорской свиты Казахстана, где наиболее интересной формой является ха- 
ликотерий Phyllotillon betpakdalensis (Pier.). Поэтому данный горизонт может быть 
назван а с к а з а н с о р с к и м .  А.А. Борисяк и Е Л . Беляева [1948] отмечают сход
ство асказансорской фауны с фауной слоев Бугти Белуджистана. М.С. Кришнан [1954] 
сопоставляет указанные слои с нижней частью серии Гадж и относит их к аквитанско
му ярусу. К.В. Никифорова [1960] указывает на присутствие аквитанской флоры 
в стратиграфических аналогах асказансорской свиты.

Таким образом, ас казане орс кий горизонт частично или полностью отвечает акви
танскому ярусу. Датировка последнего не однозначна. Как указывает М. Жинью [1952], 
аквитан по своим континентальным фациям и фауне млекопитающих, несомненно, 
должен быть отнесен еще к олигоцену, в то время как по палеогеографии своих мор
ских осадков он ближе к миоцену. Видимо, поэтому Е.И. Беляева и Б.А. Трофимов 
[1967] считают позднеолигоценовыми не только асказансорскую, но и более молодую 
аральскую фауну. Между тем уже во флоре асказансорской свиты много миоценовых 
элементов [Никифорова, 1960]. В настоящее время большинство исследователей 
относит аквитанский ярус к миоцену, поскольку аквитанские и бурдигальские осад
ки зачастую не могут быть разделены и объединяются в жирондский ярус [Меннер, 
1966; Коробков, 1964]. В развитии горного сооружения Тянь-Шанк более существен
ный тектонический и климатический рубеж отвечает не началу, а концу асказансорс- 
кого этапа.

Карлукская серия делится на три горизонта. Нижний представлен зеленовато-серы
ми или бледно-пестроцветными отложениями. С ним в Казахстане связано три фауни- 
стических комплекса. Наиболее древний комплекс хорошо известен по местонахожде
нию у  пос. Агыспе на северо-восточном берегу Аральского моря. Здесь наиболее ин
тересными являются носороги Paraceratherium prochorovi (Вот.) и Aceratherium ага- 
lence Bor. А  А .  Борисяк [Борисяк, Беляева, 1948] считал эту фауну более древней, 
чем асказансорская, а Е.И, Беляева и Б.А. Трофимов [1967] — несколько более моло
дой. Во всяком случае, эти фауны близки по возрасту. Второй фаунистический ком
плекс нижнего горизонта опирается на местонахождение Кушук в Тургае, типичными 
представителями которого являются носороги Aceratherium depereti Вог. и Brachipo- 
therium aurelianense Nouel/,, характерный для бурдигальского яруса Франции, а также 
мастодонты, в числе которых Serridentinus inopinatus (Вог. et Bel.) имеет сходную 
форму в слоях Бугти Белуджистана [Борисюк, Беляева, 1948]. Третий фаунистиче- 
;кий комплекс -  анхитериевый, среднемиоценовый, представлен местонахождениями 
на возвышенности Турме в Тургае и в овраге Кызыл-Булак в Северном Приаралье 
[Беляева, Трофимов, 1967]. Опираясь на указанные местонахождения, данный гори
зонт следует назвать а р а л о - т у р м е й с к и м .

Средний горизонт карлукской серии представлен темными палевоцветными (буры
ми) , а в Северном Тянь-Шане и Казахстане — пестро- и красноцветными отложениями. 
Он содержит типичную гиппарионовую фауну и назван гиппарионовым. Е.И. Беляева 
и Б А .  Трофимов [1967], опираясь на павлодарское местонахождение, датируют гип
парионовую фауну Казахстана и Средней Азии как меотис—понт, но указывают, что 
фауна из района гор Орток в Кочкорской впадине, залегающая в верхах этого гори
зонта, несколько моложе павлодарской. В.С. Корнилова [1966] пишет о сарматском 
возрасте кочкорской формы.
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Верхний горизонт, карлукской серии, включающий более светлоокрашенные 
палевоцветные отложения, характеризует ранние этапы существования илийской фауны 
с гиппарионом. Данная фауна, по-видимому, отвечает ’ ’молдавскому руссильону”  и 
ас тию [Громов и др., 1965]. На этом основании указанный горизонт назван с у ч а с 
т и й  с к и м. Вероятно, он отвечает балаханскому и акчагыльскому ярусам. Присутст
вие акчагыльской фауны и в коррелятных отложениях шахшахской свиты Кызылку
мов было отмечено выше.

Таким образом, карлукская серия схватывает почти весь миоцен и большую часть 
плиоцена.

Период формирования каракитайской серии ’ ’сероцветных”  отложений отвечает 
поздним этапам существования илийского фаунистического комплекса. Собранные 
в Фергане останки архаичной формы южного слова и эласмотерии, близких к кав
казским (? ), позволяют считать, что эта фауна отвечает хапровскому комплексу. 
Позднеилийская фауна, вероятно, включает аналоги и таманского фаунистического 
комплекса [Громов и др., 1965; Бажанов, Костенко, 1962]. Очевидно, верхнеилийс- 
кая фауна отвечает верхнему виллафранку, а вмещающий ее горизонт может быть 
назван с у б в и л л а ф р а н к с к и м .  Однако не исключено, что в самых верхах этого 
горизонта появляется и более молодая фауна кошкурганского комплекса.

Четвертичные отложения, как уже было сказано выше, включают четыре гори
зонта.

Аналоги нанайского макрокомплекса объединяются в к о ш к у р г а н с к и й  гори
зонт, поскольку для его датировки наибольшее значение имеет фауна из района пос. 
Кошкурган. Кошкурганский фаунистический комплекс коррелируется с тираспольс
ким фаунистическим комплексом [Бажанов, Костенко, 1962; Кожамкулова, 1969].

Т а ш к е н т с к и й  горизонт делится на два подгоризонта — джергаланский и джар- 
кутанский. С первым связаны местонахождения ашеля и прииртышского фаунисти
ческого комплекса с Palaeoloxodon antiquus, Coelodontus anti quit atus, Bison priscus 
Londicornis, Camelus knoblochi, Megaloceros giganteus ru ffi и др. Основная часть мле
копитающих этого комплекса входит в хазарский фаунистический комплекс Европы 
[Громов и др., 1965; Кожамкулова, 1969].

Некоторые исследователи считают, что прииртышская фауна отвечает всему ташкент
скому этапу [Бажанов, Кост.енко, 1962; Камбариддинов, 1968]. Однако джаркутанский 
подгоризонт датируется мустьерскими стоянками в верхнепалеолитической (ранние ста
дии?) фауной млекопитающих [Несмеянов, Ранов, 1971]. Кроме того, с основанием по
кровных лёссовидных суглинков раннеджаркутанской террасы р. Зеравшан у г. Пенджи- 
кента связана разнообразная фауна позвоночных, которая относится к концу джаркутан- 
ской эпохи. [Несмеянов, 19716]. По определению Б.Х. Батырова [1969], здесь присутст
вуют хоботные, парно- и непарнокопытные, хищные, зайцеобразные, грызуны, птицы и 
черепахи (всего, 24 вида). Фауна в целом верхнеплейстоценовая. Но Б.Х. Батыров считает 
ее среднеплейстоценовой, опираясь на присутствие в ней остатков носорога, которого он 
определил как Dicerorhinus ex gr. etruscus — D. mercki. Этрусский носорог характерен 
для виллафранка, и его сосуществование со столь молодой фауной крайне сомнительно, 
Носорог Мерка обычен для среднего плейстоцена, но, по В.И. Громовой [1965], не 
исключен и для верхнего, где он встречается совместно с поздним мустье.

Г о л о д н о с т е п с к и й  горизонт делится на охнинский и самаркандский подго
ризонты. Охнинский подгоризонт датируется стоянками заключительных стадий фи
нального мустье и начальных стадий верхнего палеолита, а также верхнепалеолити
ческой (поздние стадии) фауной млекопитающих. На верхнепалеолитической стоянке 
Шугноу в Южном Таджикистане нижние (третий и четвертый) культурные слои, при
уроченные к основанию покровной толщи охнинской террасы, имеют возраст около 
30 тыс. лет или несколько более [Ранов, 1970; Никонов, Ранов, 1971]. Эти образова
ния датируют начэдо самаркандского этапа. Завершение последнего фиксируется на 
Самаркандской верхнепалеолитической стоянке. Здесь к основанию покровной толщи 
позднеголодностепской террасы приурочены культурные слои, отвечающие второй
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половине верхнего палеолита в интервале 15—20 тыс. лет назад [Ранов, 1969]. Эти 
культурные слои, по-видимому,отвечают уже началу сырдарьинского этапа.

С ы р д а р ь и н с к и й  горизонт делится на туткаульский и ходжаягонинский под
горизонты. Туткаульский подгоризонт наиболее полно датируется на стоянке Тутка- 
ул в Таджикской депрессии. Здесь к пойменным образованиям раннесыр дарвинской 
террасы приурочен третий мезолитический культурный слой, возраст которого заклю
чен в интервале 12—13 тыс. лет назад. Основание покровных образований со вторым 
культурным слоем, отвечающих началу ходжалгонинского этапа, датируется време
нем 7—8 тыс. лет назад [Ранов, Коробкова, 1971]. Это хорошо согласуется с возра
стом обвала кровли навеса Ак-Танги. Ходжаягонинский подгоризонт также двучле
нен. Как было отмечено выше, на Кайраккумской равнине в Фергане граница этих под
разделений имеет возраст около 2,5 тыс. лет назад.

Поскольку описанные выше серия и горизонты прослежены в наиболее полных 
разрезах всех крупных впадин Тянь-Шаня, они могут быть использованы в качестве 
унифицированных единиц межрегиональной стратиграфической шкалы новейших 
отложений Тянь-Шаня.

Изучение строения аллювиальных отложений и геоморфологии разновозрастных 
четвертичных речных долин Тянь-Шаня позволяет выделять этапность геологического 
развития территории более дробного порядка.

Развитие речных долин в течение четвертичного периода происходило циклически. 
Под циклом понимается ритмично повторяющаяся определенная последовательность 
качественно различных эрозионно-аккумулятивных процессов, которая приводит к 
формированию обособленного и распространенного по всей долине эрозионного вреза 
и комплекса заполняющих этот врез синхронных ему ’отложений. В течение четвертич
ного периода в горных и предгорных районах Средней Азии имели место шесть эро
зионно-аккумулятивных циклов, которым отвечают шесть отмеченных выше цикло
вых (по С.С. Шульцу [1940]) террас: одна раннеплейстоценовая, две среднеплейстоце
новых, две позднеплейстоценовых и одна голоценовая.

Положение террас в долинах, их соотношение друг с другом, строение и мощность 
аллювия, высоты террас и глубина соответствующих врезов в разных долинах и на 
разных участках одной и той же долины не остаются одинаковыми. Вместе с тем де
тальный анализ строения разновозрастных цикловых террас во многих долинах Сред
ней Азии показал их вполне определенную однотипность, отражающую одинаковую 
направленность и стадийность эрозионно-аккумулятивных циклов. Под стадией здесь 
понимается часть цикла, которая характеризуется спецификой эрозионно-аккумуля
тивного процесса (прежде всего динамического режима рек) и в течение которой фор
мируются отдельная, своеобразная по морфологии часть циклового вреза и соответ
ствующий этой части вреза аллювиальный горизонт. Полноразвитые циклы состоят 
из следующих стадий (в7 порядке формирования): глубинной эрозии, речной абразии, 
аккумулятивной и динамического равновесия или перстративной (рис. 36).

Рассмотрим эти стадии на примере долины р. Зеравшан — одной из наиболее пред
ставительных и" выразительных в этом отношении1. Она вытекает из одноименного 
ледника на высоте около 2800 м и, пройдя более 650 км вдоль неотектонического 
синклинального прогиба, теряется в песчаной пустыне Южных Кызылкумов на высо
те 200 м. В этой долине развиты шесть цикловых террас четвертичного возраста. Самая 
древняя из них (V I) относится к раннему плейстоцену. Принадлежащие ей отложения 
вахшского комплекса3 известны лишь в виде небольших останцов у кишлака Рарз 
и близ устья р. Гузи. Две расположенные ниже террасы (V  и IV ) являются среднеплей
стоценовыми. И х фрагменты вместе с относящимися к ним отложениями илякского 
комплекса распространены значительно шире на разных участках долины, особенно

1 В этом примере использованы также данные Б.Е. Акинина и Н.В. Макаровой.
9 Здесь и ниже названия комплексов даны в соответствии с региональной стратиграфической шкалой 

Н.П. Костенко [1958].



Рис. 36. Принципиальная схема стадий 
формирования цикловой речной террасы 
Тянв-Шаня (по ЪМ . Макарову и др. [ 1979 ] )

1—5 — аллювиальные отложения: 1 — 
галечно-валунные с суглинисто-песчаным 
заполнителем, 2 — конгломераты (бурые, 
базального типа), 3 — конгломераты се
ровато-бурые, крепко сцементированные’, 
4 — конгломераты буровато-серые, слабо 
сцементированные, 5 — галечники серые; 
6 — наложенный (эпигенетический) по
кров делювиально-пролювиальных и гра
витационных (присклоновых) отложений; 
7—9 — предполагаемые палеоконтуры ин- 
с тратив ной (7 ), субстративной и кон- 
с тратив ной (8) ,  перстративной (9 ) ста
дий эрозионного вреза одного цикла;
10 — более молодой эрозионный врез;
11 — породы' более древнего возраста 
(цоколь)

I—V — стадии эрозионно-аккумулятив
ного цикла: I — инстративная, П — суб- 
стративная, III — констративная, IV — пер- 
стративная, V  — инстративная (нового 
цикла)

в районе Пенджикентской впадины. Еще более низшие (III и II) террасы с отложени
ями душанбинского комплекса относятся к позднему плейстоцену. Самые низкие 
терраса и пойма являются голоценовыми. Относящиеся к ним отложения объединя
ются в амударьинский комплекс.

Циклоцые террасы на отдельных участках долины осложнены уступами локальных 
террас врезания, количество которых в пределах одного комплекса может достигать 
10- 12.

Не останавливаясь сколько-нибудь подробно на деталях строения аллювиальных 
комплексов перечисленных выше террас [Макаров и др., 1979; Макарова и др., 1977, 
1979], отметим здесь лишь наиболее общие черты, которые, с нашей точки зрения, 
отражают стадийность эрозионно-аккумулятивного цикла.

Аккумулятивный покров всех разновозрастных цикловых террас р. Зеравшан в 
полных разрезах включает несколько последовательно сменяющихся горизонтов, 
каждый из которых генетически связан с определенной частью эрозионного вреза.

1. Желто-бурые или охристо-бурые валунно-галечные рыхлые или слабо и неравно
мерно сцементированные отложения, отличающиеся в общем самой плохой сортиро- 
ванностью, преимущественно плохой окатанностью обломков, большим содержанием 
гравийно-песчано-суглинистого заполнителя, образуют первый горизонт. Среди об
ломков преобладают местные породы, слагающие дно и склоны долины, нередко они 
представлены глыбово-щебнистым материалом. Слоистость очень грубая, часто вовсе 
не проявлена, наблюдаются хаотические текстуры. Мощность изменяется от несколь
ких метров дЬ 30 м .

Эти отложения всегда выполняют самые глубокие и узкие части эрозионных вре
зов, условно названные нами тальвеговыми или ’ ’тальвегами” . Форма поперечного 
сечения ’ ’тальвега”  изменяется от V-образной до U-образной в зависимости от текто
нической структуры палеозойского субстрата и позиции того или иного участка в 
неотектонической структуре. Тальвеговые части врезов, как и выполняющие их от
ложения, не всегда сохраняются от эрозии последующей стадии или находятся в по
гребенном состоянии. Однако в ряде мест, где происходила направленная миграция
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русла и древние долины оказывались брошенными и как бы подвешенными, "таль
веги”  достаточно хорошо сохраняются и могут быть изучены. Отложения ’ ’тальвегов”  
по своим структурным и текстурным особенностям отвечают, очевидно, аллювию 
инстративного типа. Вместе с самими ’ ’тальвегами”  они характеризуют стадию пре
имущественно глубинной эрозии реки.

2. Горизонт бурых валунных галечников нередко представляет собой крепко сце
ментированные конгломераты. Окатанность обломков различна: обломки транзит
ного материала, преобладающие в центральной части полосы^распространения рассмат
риваемого горизонта, характеризуются средней окатанностью; местные породы ока
таны плохо, горизонт обогащен ими в присклоновых частях. При плохой сортирован- 
ности обломочного материала характерно малое, особенно по сравнению с тальвего- 
вым аллювием, содержание песчано-суглинистых фракций. Мощность этого горизон
та небольшая: 0,5-4 м, причем для древних циклов характерны большие мощности, 
для молодых — меньшие.

Аллювий рассматриваемого горизонта выстилает обычно плоское дно долины, ши
рина которого нередко намного превосходит ширину ’ ’тальвега” , вследствие чего этот 
горизонт, перекрывая тальвеговый аллювий, залегает и непосредственно на породах 
цоколя. В большинстве случаев он является б а з а л ь н ы м .  Это определение, отра
жающее фактическое состояние дела, особенно на тех участках, где тальвеговый ал
лювий не сохранился, по-видимому, целесообразно относить именно к этому гори
зонту. Формирование его характеризует стадию речной ’ ’абразии”  (по И.П. Карташо
ву [1972 ]), в которую произошло значительное расширение первичного эрозионного 
вреза и превращение его в плоскодонную долину. Эта стадия отражает своеобразное 
динамическое равновесие, переходный этап от существенно эрозионного процесса к 
аккумулятивному. Аллювий базального горизонта относится, очевидно, к субстратив- 
ному типу (по И.П. Карташову [1972 ]).

Стадия речной абразии была выделена И.П. Карташовым в долинах полуторных 
рек Северо-Востока СССР, но не как самостоятельная, а как начальный этап стадии 
динамического равновесия. Однако многочисленные наблюдения в долинах горных 
рек Средней Азии убеждают нас в том, что это вполне самостоятельная стадия, за 
которой обычно следует главная аккумулятивная Стадия. Динамическое равновесие 
после стадии речной абразии здесь устанавливается значительно реже.

3. Следующий горизонт представлен аллювием преимущественно констративного 
типа. Это — галечники, переслаивающиеся нередко с конгломератами различной сте
пени цементации, хорошо и среднеокатанные, неравномерноглинистые. Они харак
теризуются в целом буровато-серой окраской. Другой особенностью этого горизонта 
является отчетливая ритмичная линзовидная слоистость. Она состоит из чередования 
прослоев различного механического состава, в совокупности образующих ритмы. 
При этом крупно- и среднегалечные прослои имеют, как правило, большую мощность, 
чем менее грубые (мелкогалечные и песчано-гравийные). Линзовидный характер сло
истости объясняется формированием отложений серий разветвленных протоков, на 
которые дробится русло реки на данной стадии развития. Мощность этого горизонта 
является наибольшей в разрезах террас, достигая обычно нескольких десятков мет
ров,но иногда 100—150м.

Рассматриваемый горизонт характеризует стадию преимущественной аккумуляции. 
Эрозионная деятельность рек на этой стадии ограничивается незначительной по мас
штабу боковой эрозией последовательно поднимающегося и блуждающего в своих 
осадках русла, которое может создавать таким образом незначительные ступени на 
склонах, -возникших в предшествующую стадию. Эти ступени, представляющие собой 
локальные террасы врезания и формирующиеся при восходящем (аккумулятивном) 
движении русла, последовательно погребаются под аллювием. О слабом преобразо
вании ранее выработанного вреза в течение аккумулятивной стадии свидетельствует 
тот факт, что хорошо окатанные и сортированные галечники прислоняются к корен
ным склонам долины, не обогащаясь при этом местным склоновым материалом.
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4. Разрез аллювия цикловых террас завершается сравнительно маломощным гори
зонтом своеобразных серых галечников. По составу обломочного материала они не 
отличаются от подстилающего аллювия. Существенное различие состоит в значительно 
меньшем содержании глинистой фракции, заполнителем является хорошо промытый 
гравийно-песчаный материал. Хорошая промытость этого горизонта определяе^г одно 
из характерных его свойств — сыпучесть. В целом галечники этого горизонта отлича
ются наименее грубым составом и хорошей окатанностью, лучшей по сравнению с дру
гими горизонтами. Слоистость, как правило, не заметна. Мощность горизонта серых 
галечников составляет обычно 2—3 м редко достигая больших значений.

Рассматриваемый горизонт характеризует заключительную стадию эрозионно-акку
мулятивного цикла, стадию динамического равновесия. Аккумуляция аллювия в эту 
стадию по существу прекращается. Река в процессе боковой миграции единого русла 
перемывает и перестилает верхнюю часть ранее накопленного аллювия. Глубинная со
ставляющая эрозии реки, которая в условиях высокогорной области проявляется 
даже в стадию динамического равновесия, приводит к тому, что в ходе неравномерно
ритмичной миграции русла формируется серия незначительных по высоте локальных 
террас врезания, к которым и приурочены серые галечники перстративного аллювия. 
В ряде мест река выходила за пределы распространения аллювия аккумулятивной ста
дии и вырабатывала в породах цоколя плоское эрозионное плечо, перекрытое мало
мощным перстративным аллювием. Таким образом, на заключительной стадии эро
зионно-аккумулятивного цикла также возможно некоторое расширение верхней ча
сти эрозионного вреза. Локальные террасы врезания, которые в эту стадию формиру
ются при нисходящем движении русла, образуют хорошо выраженные формы рельефа.

Сформировавшийся аллювиальный комплекс отложений с наступлением эрозион
ной стадии нового цикла погребается под пролювиальными, делювиальными или дру
гими склоновыми отложениями, а также лёссами. Эти покровные толщи могут .фор
мироваться в течение длительного времени, пока поверхность террасы остается бази
сом денудации для склонов долины. В ряде мест покровные отложения выходят за 
пределы распространения аллювия террасы и переходят на уплощенную, очень поло
гую поверхность, которая выработана непосредственно в породах цоколя и представ
ляет собой, вероятно, долинный педимент. Таким образом, преобразование эрозион
ной долины, расширение ее верхней части (имеется в виду поперечное сечение) про
должается и после того, как эта долина была оставлена рекой.

Сравнительный анализ строения долин других рек Северного, Центрального и Юж
ного Тянь-Шаня, а также некоторых рек Памира и Копетдага показывает большое 
принципиальное, а во многих случаях и детальное сходство строения четвертичных 
террас и позволяет нам с достаточной уверенностью считать, что показанные на при
мере Зеравшана закономерности развития эрозионно-аккумулятивных циклов и фор
мирования террас являются общими для всей Памиро-Тянь-Шаньской области и, ве
роятно, Копетдага.

В чем заключаются причины цикличности и стадийности развития речных долин рас
сматриваемой области? Как известно, значение тектоники и климатических изменений 
в этом отношении оценивается по-разному. Одни исследователи основным фактором 
считают тектонику, другие — климат. По-разному осуществляется также корреляция 
стадий врезания и аккумуляции с эпохами похолоданий (оледенений) и потеплений 
(межледниковий), а в ряде работ террасы подразделяются на межледниковые и лед
никовые.

Анализ строения речных террас горных областей Средней Азии позволяет нам вы
сказать следующие соображения по этому вопросу. Рассматривая литологические 
особенности выделенных горизонтов аллювия (цвет, цементацию^, механический со
став, особенности глинистых фракций и д р .), можно заключить, что уже в них отра
жены направленные изменения климата от теплого к холодному снизу вверх по раз
резу [Макарова и др., 1977]. Эти выводы подтверждаются наблюдениями непосред
ственных соотношений ледниковых и внеледниковых отложений. Так, в верховьях
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lo^o^o]. Рис. 37. Строение долины р. Сурхоб ниже 
'° ° -^ устья р. Мук су

12 1 -4  — отложения позднего плейстоцена:
L* ‘ ‘ ' i - 2  — аллювий первой (J ) и второй (2)
Iо;g•о*| п половины позднего плейстоцена, 3 — флю- 
ЬР.»-91-.I** виогляциальные отложения, 4 — морена;
I---------* 5 — мезозойские отложения; 6 — палеозой-
I vvq4 V ские породы; 7 — разрывы

ЕЕЗ?

р. Сурхоб ниже устья р. Муксу мощная толща констративного аллювия подстилает 
флювиогляциальные галечники, которые, как и залегающая еще выше морена, отли
чаются характерным пепельно-серым цветом (рис. 37). Аналогичные соотношения 
можно наблюдать в долинах ряда других рек Тянь-Шаня и Памира. Весьма определен
но такая же картина видна в верховьях р. Казикумухского Койсу (в районе устья
р. Хунних) на северном склоне Восточного Кавказа: здесь можно проследить на ко
ротком расстоянии переход морен и флювиогляциальных отложений максимально
го оледенения (Q2?) в толщу серых галечников, венчающих аллювиальный разрез 
во внеледниковой зоне.

Немногочисленные, к сожалению, еще разрозненные данные спорово-пыльцевого 
анализа, а также данные о распределении остракод и гастропод в разрезах террас по
казывают более разнообразный в видовом отношении и более богатый количествен
но состав органических остатков в нижних частях террасовых разрезов и заметно обед
ненный комплекс с присутствием холодолюбивых форм в верхних частях разрезов.

Таким образом, циклические изменения климата являются, очевидно, главным, 
или, во всяком случае, отчетливо проявленным фактором, определяющим направ
ленность эрозионно-аккумуляттивных процессов в высокогорных областях. Каждая 
цикловая терраса по продолжительности своего формирования охватывает период 
времени, включающий межледниковье и оледенение.

Влияние тектонических движений достаточно определенно проявлено лишь в ло
кальных особенностях строения речных долин, в их отличиях друг от друга, обуслов
ленных разной позицией в неотектонической структуре, и в тех отличиях, которые 
наблюдаются по простиранию долины в морфологии вреза, ширине и высоте террас, 
мощности аллювиальных комплексов в целом и отдельных их горизонтов, а также1 
в литолого-фациальных особенностях аллювия. Все Эти отличия, если они не связаны 
с экзогенными процессами (оползнями, обвалами и т д .), вызваны тектонической 
дифференциацией долины. Осложняя ход эрозионно-аккумулятивного цикла и зат
рудняя в ряде мест выявление основных его закономерностей, эти локальные тек
тонические движения в общем не влияют на ход событий в целом.

Что же касается импульсности региональных тектонических движений, с которой 
можно было бы связывать цикличность и стадийность эрозионно-аккумулятивных 
процессов, то этот вопрос надо признать открытым, ибо прямых данных на этот счет 
нет. Можно лишь предполагать, что общие поднятия или опускания территорий, проис
ходившие в течение Четвертичного периода, могли изменять общую активность эро
зионно-аккумулятивных процессов во времени, а также от одного района к другому.



Выводы

Особенности строения отложений новейшего орогенического комплекса, выполняю
щих впадины Тянь-Шаня, и развитая разновозрастных ярусов эрозионно-денудационно
го рельефа в пределах поднятых массивов позволяют выделить четыре этапа форми
рования этого горного сооружения: позднеэоцен-раннемиоценовый, миоцен-плиоце- 
новый, позднеплиоцен-раннеплейстоценовый и четвертичный1.

Первыми признаками начавшейся активизации тектонических движений в преде
лах Тянь-Шаня следует считать, очевидно, размыв и переотложение красноцветной 
коры выветривания и формирование за ее счет преимущественно тонкообломочной 
(тинистой) толщи отложений мощностью не более первых десятков метров, редко 
бэлее 100 м (шурысайские слои Таджикистана и Ферганы, коктурпакская квита Се
верного и Центрального Тянь-Шаня). С начальными же фазами активизации связано 
излияние базальтовых лав, покровы которых встречаются в коктурпакской свите 
в ряде мест Северного и Центрального Тянь-Шаня. Возраст этих отложений определя
ется в целом как среднеэоцен-раннеЬлигоценовый.

В дальнейшем во впадинах Тянь-Шаня происходит накопление комплекса также 
красноцветных отложений, фации и грубообломочный состав которых (по крайней 
мере, в краевых зонах впадин) и большая мощность (до 1500 м ) не оставляют ни
каких сомнений в их связи с формированием.- расчлененного горного рельефа. В пре
делах поднятий этим отложениям коррелятивен эрозионно-денудационный врез (или 
ступень) в самых верхних частях поднятий, глубина которого относительно пред- 
орогенной поверхности выравнивания достигает 400-500 м. Время формирования 
этого комплекса отложений и эрозионно-денудационной ступени определяется как 
олигоцен—ранний миоцен.

Второй этап охватывает период от среднего миоцена до позднего плиоцена. Это 
время отличается разными условиями осадконакопления в различных частях Тянь- 
Шаня, которые определялись, очевидно, значительным усложнением и дифференци
ацией орогенной структуры и соответствующими геоморфологическими перестрой
ками. По литолого-фациальным особенностям отложений данного этапа достаточно 
отчетливо обособились три типа впадин — бассейнов осадконакопления; это крупные 
межгорные и предгорные впадины — открытые Таджикская, Ферганская, Приташкент- 
ская, замкнутые и полузамкнутые — Иссык-Кульская, Кочкорская, Нарынская и Ат- 
башинская, а также многочисленные долинообразные внутригорные впадины, раз
вивающиеся в пределах сводов крупных систем поднятий [Шульц, 1948; Макаров, 
1977].

Внутригорные впадины отличаются редуцированностью разреза, малой мощностью 
и в целом более грубым составом отложенцй рассматриваемого возраста, слабой и 
не всегда определенной их дифференциацией снизу вверх по разрезу в отличие от впа
дин первых двух типов. Последние были, более благоприятными для пространствен
ной литолого-фациальной дифференциации отложений от преимущественно грубооб
ломочных аллювиальных и пролювиальных в присклоновых зонах впадин до озерных 
глин и алевритов с солями, гипсами и мергелями в центральных частях впадин. Озер
ные отложения большой мощности (до 4—5 км) особенно характерны для замкнутых 
впадин внутренних районов Северного и Центрального Тянь-Шаня, вплоть до самых 
верхов разреза этого интервала.

Разрезы более открытых впадин, расположенных в общем по периферии Тянь-Шаня. 
(Ферганская, Приташкентская, Таджикская и другие впадины), носят определенно 
’’ регрессивный”  характер, удельный вес грубообломочных фаций в них больше и по
следовательно возрастает вверх по разрезу.

Разнообразие, большая мощность и пространственная полнота развития фаций в 
пределах межгорных и предгорных аккумулятивных бассейнов позволяют в . тех или

1 В данном случае из рассмотрения исключены некоторые внутрирегиональные различия, связанные 
с различным положением тех или иных районов в общей структуре Тянь-Шаня.

1.27



иных особенностях видеть как общие, так и локальные изменения тектонического 
режима и скоростей роста отдельных структурных форм, а также направленные изме
нения климатических условий. Разрезы рассматриваемых отложений во всех впади
нах характеризуются определенными направленными изменениями, которые позво
ляют подразделить их на ряд свит, подсвит, горизонтов и слоев. В частности, на фоне 
общей пестроцветно-палевой окраски рассматриваемых отложений происходит опре
деленное изменение ее от преимущественно красновато-коричневой в основании раз
реза до пестроцветных в средней части разреза и преимущественно буровато-палевой 
в верхней части.

Третий самостоятельный этап развития Тянь-Шаня выделяется резким и практичес
ки повсеместным погрубением отложений, которые характеризуются однородной 
серой окраской ( ’ ’свита серых конгломератов” ) .  Они с очевидным несогласием пе
рекрывают более древние отложения орогенического комплекса или непосредствен
но залегают на складчатом основании. В поднятых зонах этим отложениям отвечает 
вполне самостоятельный ярус (ступень) эрозионно-денудационного рельефа. По воз
расту эти образования относятся к самому концу плиоцена и к раннему плейстоцену.

Самостоятельность и специфичность этого этапа очевидна и общепризнанна. Рез
кая активизация тектонических движений проявлена одинаково резко как в харак
тере отложений, так и в деформациях. Очевидны также произошедшие в этот этап 
существенные общие изменения климата — его аридизация и похолодание. Соответ
ствующие морфологические изменения на территории Тянь-Шаня выразились в су
щественном усилении дифференцированности, активном дроблении его внутренней 
структуры и рельефа, что, вероятно, вызвало его значительное общее воздымание, а 
также коробление примыкающих к нему зон до того слабо деформированной плат
формы.

Многие конседиментационные формы (складки и разрывы) с этого времени стали 
развиваться как конденудационные и конэрозионные; таким образом, были заложе
ны основные черты современного орографического плана. Но при этом важно подчерк
нуть, что общий стиль и рисунок структуры Тянь-Шаня в течение этого этапа явились 
дальнейшим развитием ранее сформированной структуры.
' Четвертый, также своеобразный этап тектонического и геоморфологического раз
вития Тянь-Шаня охватывает плейстоцен и голоцен. Помимо отчетливых проявлений 
тектонической активности, выраженных как в общем расширении контуров и повы
шении горного сооружения, так и в его дальнейшей дифференциации, в целом отра
жающих новые импульсы общего смятия и коробления коры, четвертый этап отлича
ется резким климатическим своеобразием. Тянь-Шань в это время подвергался неод
нократным оледенениям, которые сменялись потеплениями и деградацией ледников 
в высокогорном поясе.

Это проявилось в резко выраженной форме в соответствующих особенностях и зо
нальности распространения покрова четвертичных отложений и форм рельефа. Осо
бенно хорошо это отражено в строении ледниково-флювиального комплекса, рассмот
ренного выше. К сожалению, осталось неясным соотношение во времени тектоничес
ких и климатических событий: являлись ли они синхронными и причинно взаимо
связанными или эти события независимы и связаны лишь одним местом проявления.

СРАВНЕНИЕ НОВЕЙШЕЙ ТЕКТОНИКИ РОДОПСКОГО МАССИВА 
И ТЯНЬ-ШАНЯ

Сравнение данных об основных чертах новейшей тектоники Родопского массива и 
Тянь-Шаня позволяет сделать заключение о сходстве и различиях этих областей и пред
положение об их возможных причинах.

Обе области образованы в результате деформации денудированных и выровненных 
древних (допалеозой-палеозойских) складчатых массивов. Эти деформации начались 
практически одновременно в эоцене — и в своем развитии прошли четыре одновозраст- 
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ные стадии, что подтверждает широко распространенное представление о единстве 
и глобальном масштабе новейшей тектонической активизации.

В той и другой области начало новейшей тектонической активизации характери
зуется проявлением магматизма. Однако его масштабы, продолжительность и состав 
были весьма различными. На Тянь-Шане это очень незначительные локальные излияния 
щелочных базальтов, произошедшие только в эоцене, по существу, накануне орогенеза. 
В Родопском массиве это были весьма обильные внедрения и излияния преимущест
венно кислых магм, которые продолжались в течение всего раннеорогенного этапа 
(поздний эоцен — ранний миоцен) , а в некоторых местах и позже, и привели к форми
рованию самостоятельных структурных форм. Основной магматизм для новейшего 
этапа развития Родопского массива не характерен. Его локальное проявление в Вос
точной Фракии относится к более поздним этапам развития структуры, приурочено 
к районам с пониженной мощностью коры и ’ ’гранитного”  слоя и связано, вероятно, 
с глубокими расколами коры, вызванными развитием впадины Эгейского моря.

Широкое развитие кислого вулканизма в Родопском массиве связано, видимо, с 
мобилизацией магматических очагов в результате интенсивного скучивания коры, 
наступившего в позднем эоцене в смежных геосинклинальных системах и охвативше
го, естественно, разделяющие их массивы высоко поднятого древнего кристалличес
кого основания. Благоприятным обстоятельством для этого можно считать также то, 
что эта магматическая активизация была как бы подготовлена сравнительно близким 
по времени, позднемеловым и палеоценовым магматизмом, который проявился, в 
частности, в формировании массивов так называемой Марицкой неоинтрузивной зоны 
в северо-западной части Родопского массива.

И на Тянь-Шане, и в Родопском массиве новейшие тектонические деформации про
явились главным образом в виде сопряженных положительных и отрицательных скла
док основания большого радиуса кривизны, в той или иной мере осложненных раз
рывными нарушениями разных порядков. Размеры этих складок, изменяясь в доста
точно широких пределах, в общем близки для обеих областей. Для них одинаково 
характерно закономерное группирование частных складок основания в линейные, 
весьма протяженные зоны поднятий и зоны впадин (также близких по своим пара
метрам) , которые в свою очередь развиваются на фоне более обширных систем под
нятий или прогибов.

Для обеих областей характерно наличие транзитных (трансзональных) зон секу
щих нарушений разрывно-флексурного типа, а также их активное развитие. В общем, 
новейшая структура и Тянь-Шаня, и Родопского массива имеет отчетливо выраженный 
перекрестный характер, который заключается в одновременном развитии и взаимном 
наложении (интерференции) структурных зон разных направлений, активность и фор
ма проявления которых по их простиранию и во времени изменяются.

Своеобразием Родопского массива является наложение (и последовательная акти
визация) линейных тектонических^зон на крупный вулкано-тектонический свод с ха
рактерными овально-концентрическими контурами й относительно опущенной цент
ральной частью, который был активен лишь на первых этапах неотектонических де
формаций.

В пределах Родопского массива и Тянь-Шаня отмечается в общем однотипная унао 
ледованность древних структурных элементов новейшей тектоникой. Это прежде все
го качественное наследование основных простираний, а также некоторых тенденций 
и особенностей развития древних форм или отдельных участков орогенов. В ряде 
мест происходит наследование отдельных крупных форм (крупных антиклиналей, 
синклиналей, антиклинориев или синклинориев в целом ).

Общий рисунок и парагенез различных элементов неотектонической структуры, 
особенности и закономерности унаследованного развитая некоторых древних элемен
тов, особенности сейсмичности, а также другие характеристики Родопского массива 
и Тянь-Шаня показывают, что и в том, и в другом случае неотектоническая структура 
сформировалась в поле сжатия. Некоторую аномалию представляет, очевидно, южный 
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склон Родопского массива, дробление которого на блоки с развитием грабенов и дру
гими признаками растяжения вызвано влиянием впадины Эгейского моря.

Генетическое и морфологическое сходство, однотипность и близкая по времени 
ритмичность или стадийность формирования неотектонической структуры Родопско
го массива и Тянь-Шаня предопределили и значительное п р и н ц и п и а л ь н о е  сход
ство основных черт их рельефа. Это повсеместное развитие более или менее высоких 
поднятий со ступенями орогенных поверхностей выравнивания на крыльях, а также 
широких впадин межгорного типа или сравнительно узких долинообразных впадин 
внутригорного типа с приуроченными к ним террасированными речными долинами. 
Эти и другие особенности существенно отличают рассмотренные области от ряда дру
гих областей, развивающихся в условиях растяжения (Провинция Бассейнов и Хребтов 
в Северной Америке, Северная и Центральная Монголия, Забайкалье, частично южные 
склоны Родопского массива).

Таким образом, орогены Тянь-Шаня и Родопского массива при множестве сходных 
и типичных черт характеризуются и ввсьма существенными различиями, многие из 
которых связаны, очевидно, с их весьма разными региональными положением и гео
логической предысторией.

Родопский массив — обширная область высокого залегания кристаллического до- 
кембрийского основания, в значительной части лишенного покрова более молодых 
образований и лишь частично переработанного палеозой-мезозойскими тектонически
ми процессами. На Тянь-Шане докембрийский кристаллический фундамент погребен 
под значительным по мощности покровом более молодых формаций разного типа и 
вскрыт лишь на отдельных участках.

Родопский массив н е п о с р е д с т в е н н о  сопряжен с одной стороны с альпийс
кой геосинклинально-складчатой обастъю Балканид, с другой — с активно развиваю
щимися впадинами Эгейского и Черного морей. Тянь-Шаньский ороген формируется 
во внутренней части обширнейшего континентального массива Евразии, не будучи 
связанным непосредственно с альпийскими геосинклиналями Тетиса, и весьма далек 
от впадин океанического типа. Этим, по-видимому, обусловлены прежде всего зна
чительные различия магматизма рассмотренных орогенов.

Таким образом, два консолидированных массива, удаленные друг от друга на весь
ма значительное расстояние, в эпоху новейшей тектонической активизации испытали 
принципиально сходные и одновозрастные деформации орогенного типа. Но опреде
ленные структурно-формационные различия исторического плана и общерегиональ
ного положения ( ’ ’окружающей среды” )  предопределили ряд существенных особен
ностей их развития.

ГЛАВА V

СОПОСТАВЛЕНИЯ НЕОТЕКТОНИЧЕСКИХ СОБЫТИЙ 
АЛЬПИЙСКО-АЗИАТСКОГО ОРОГЕНИЧЕСКОГО ПОЯСА

Можно выделить крупные сегменты Альпийско-Азиатского орогенического пояса, 
неотектонические события в которых взаимосвязаны и в определенной мере синхрон
ны. Один из таких сегментов -  Гималайско-Памиро-Тянь-Шаньская область и прилега
ющие к ней районы Центральной Азии.

Смятие мел-эоценовых офиолитов и океанических осадков зоны Инда, несогласно 
перекрытых олигоценовыми конгломератами [Tewari, 1964], знаменует замыка
йте океанического бассейна Тетиса и начало новейшего этапа рарития Гималайско- 
Памиро-Тянь-Шаньского региона в условиях повсеместно сформированной континен
тальной коры. Продолжавшееся сближение Индостана с более северными тектони
ческими зонами вызывало их деформацию. На удалении от фронта Индостанской 
плиты она выразилась в образовании невысоких, слабо дифференцированных под- 
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нятий Северного Памира и Тянь-Шаня, поставлявших еще весьма тонкий красноцвет
ный обломочный материал в смежные плоские мульды — будущие межгорные впадины. 
Таким материалом сложен верхнеэоцен-олигоцен-нижнемиоценовый комплекс: сум- 
сарские и шурысайские слои Таджикистана и Ферганы, больджуанская свита Таджик
ской депресаш, усунская серия Тянь-Шаня.

В процессе относительного северного дрейфа Индостанской плиты происходило ее 
обрастание более северными тектоническими зонами [Трифонов, 1979]. Располагавший
ся перед фронтальной областью контрастных горизонтальных смещений участок более 
северной зоны испытывал максимальное сжатие и вовлекался в процессы деформации, 
которые приводили к его срьюу и обособлению распространявшимися к северу сдви
гами западного и северо-восточного обрамления плиты. Обособленный участок начинал 
двигаться вместе с плитой, т.е. становился ее частью, а фронт плиты тем самым мигри
ровал к северу, вовлекая в процессы деформации следующий участок, и т.д. В позднем 
олигоцене, раннем и среднем миоцене происходят складчатость, покровообразование, 
гранитизация и метаморфизм в Каракоруме, Южном и Центральном Памире. Скачко
образная миграция в раннем—среднем миоцене фронта плиты в зону Центрального 
Памира и усиление воздымания Северного Памира вызывают погрубение обломочно
го материала, сносимого в Таджикскую депрессию (хинг'оуская свита). Возрастают 
интенсивность и дифференциация орогенических движений и на Тянь-Шане, где красно
цветная усунская серия осадков сменяется в среднем миоцене пестроцветной карлукской.

В позднем миоцене фронт Индостанской (точнее, теперь уже Индостано-Памир- 
ской) плиты мигрирует к северу, вазону Дарваз-Каракульского разлома. Интенсивное 
движение Северного Памира обусловливает [Скобеев, 1977] складчатость мезозой
ско-кайнозойских толщ смежной часто Таджикской депрессии, начинается поднятие 
хребтов Петра Первого и ЗаалайскогЬ. Эпизоды усиления этих процессов на фоне 
общего ускорения восходящих движений зафиксированы несогласиями в основаниях 
верхнемиоцен-плиоценовых свит — тавильдарийской, каранакской, полизакской и 
верхнеплиоцен-эоплейстоценовой кулябской серии. На Тянь-Шане также отмечается 
нарастание скорости движений со временем. С ростом Петро-Заалайского и соседних 
поднятий красноцветная моласса сменяется более грубой сероцветной. Несколько 
позднее, в самом конце шшоцена, начинается формирование несогласно перекрывшей 
более древние отложения сероцветной грубообломочной каракитайской серии на Тянь- 
Шане. В Таджикской депрессии граница верхнего плиоцена и эоплейстоцена отмеча
ется локальным несогласием между куруксайской и кайрубакской свитами куляб
ской серии [Путеводитель ..., 1977].

Следующий важный для рассматриваемого региона рубеж — граница эоплей
стоцена и раннего плейстоцена. На Тянь-Шане и в Афгано-Таджикской депрессии он 
маркируется несогласиями. Резко ускоряется рост Петро-Заалайского поднятия и 
хребтов Тянь-Шаня. Граница Индостано-Памирской плиты мигрирует далее к северу — 
на южный склон Алайской долины [Трифонов, 1979]. В течение плейстоцена имели 
место локальные структурные перестройки. Более общим событием явилась акти
визация движений (местами — частные перестройки структурного плана) в конце сред
него — начале позднего плейстоцена.

Таким образом, новейшее развитие Гималайско-Памиро-Тянь-Шаньской области 
характеризовалось последовательным вовлечением все более северных регионов в 
интенсивные деформации в условиях северного дрейфа Индостанской плиты. Таджик
ская депрессия и Тянь-Шань реагировали на этот процесс последовательным нарас
танием интенсивности смещений и деформаций. Важнейшими для развития новейшей 
структуры были: конец эоцена — начало олигоцена (окончательное замыкание Тетаса 
и начало собственно континентального структурообразования); тектоническая фаза 
позднего миоцена — раннего плиоцена, создавшая главные черты современного струк
турного плана и охватывающая несколько эпизодов активизации; граница эоплейсто
цена и раннего плейстоцена к которой приурочена резкая активизация собственного 
горообразования.



С ростом горного сооружения Тянь-Шаня становятся интенсивнее орогенические 
движения в более северо-восточных районах Центральной Азии. В конце плиоцена и 
особенно в четвертичное время резко активизируется горообразование в прежде слабо 
дифференцированных областях Западной и Центральной Монголии, которые по контраст
ности вертикальных движений, морфологии новейших структур и особенностям 
осадконакоплейия сейчас напоминают Тянь-Шань на ранних стадиях его неотектони- 
ческого развита#.'»Отмечая такое ’ ’запаздывание” , не следует забывать, что на Тянь- 
Шане новейшие структуры развивались в условиях поперечного горизонтального сжа
тия, а в Западной и Центральной Монголии -  в условиях преобладающих сдвиговых 
перемещений.

Одновременно с описанными событиями происходили расколы и надвиговые пере
мещения в тылу краевой часта Индостанской плиты, в Гималаях, где процессами над
вигания и складчатости последовательно охватывались все более южные зоны от шва 
Инда до Субгималаев и Предгималайского прогиба.

Несколько иначе протекало кайнозойское тектоническое развитие в более западных 
сегментах Альпийско-Азиатского орогенического пояса, тяготеющих к выступу Аравий
ской плиты: Ирано-Копетдагском, Кавказском и Анатолийском. Здесь, во Внутреннем 
Загросе, Центральном Иране и Анатолии, интенсивно проявились меловые фазы склад
чатости, связанные с движением Африкано-Аравийской плиты к северу и северо-восто
ку. В палеогене имели место первые альпийские складкообразовательные движения в 
Эльбурсе [Штеклин, 1977]. В раннем эоцене (около 55 млнлет назад) начался интенсив
ный известково-щелочной, преимущественно андезитовый, вулканизм на обшир
ных пространствах Ирана от Внутреннего Загроса до южных предгорий Эльбурса . 
В.Г. Казьмин [1982] связывает это с по до двиганием Африкано-Аравийской плиты в 
зоне Главного надвига Загроса.

По данным В.Г. Казьмина [1976, 1982J, согласующимся с результатами океано
логических исследований [Сборщиков, 1981], сближение Африкано-Аравийской сис
темы плит с Евразийской плитой ускорилось в конце эоцена — начале олигоцена, 40— 
35 млн. лет назад. С этой эпохой, выделяемой как пиренейская фаза, в осевых частях 
рассматриваемых сегментов орогенического пояса связаны значительные тектони
ческие события. В позднем эоцене интенсивные складкообразовательные движения 
проявились в осевых частях горных сооружений Понтад, Тавра и Средищюй Анатолии. 
Отложения самых верхов эоцена и олигоцена несогласно перекрывают более древние 
образования [Ильхан, 1977]. Несколько позднее, в раннем — среднем олигоцене, имела 
место складчатость в Эльбурсе [Штёклин, 1977]. По-видимому, она захватывала и 
осевую часть Центрального Копетдага, а также Аджаро-Триалетскую систему. Дальней
шее позднеолигоцен-раннемиоценовое развитие осевых частей пояса проявлялось в 
сводовых горообразовательных движениях, подвижках по разломам и накоплении 
моласс в межгорных впадинах.

Эта события охватили и периферическую Понто-Каспийскую область, где проис
ходило ранее воздымание наметавшихся поднятий и прогибание образовавшихся 
впадин, в которых отлагались нижнемолассовые осадки майкопской серии. В раннем 
миоцене (22 млн. лет назад), согласно В.Г. Казьмину [1982], сближение плит замедли
лось.

Новая вспышка активности в области взаимодействия Аравийской и Евразийской 
плит падает на границу раннего и среднего миоцена -  около 15 лет. назад. Формируют
ся складки и сорванные покровы осадочного чехла в зоне Краевых складок Восточной 
Анатолии и Внешнего Загроса [Ильхан, 1977; Фолкон, 1977]. Наблюдается склад
чатость в Крыму, на Кавказе и в Центральном Копеддаге, отразившаяся в несогласии 
между майкопскими и тортонскими осадками. Начинается интенсивное погружение кра
евых прогибов. 1

1 Интересно, что тот же возраст (55-52 млн. лет) имеют базальты Тянь-Шаня. 
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В среднем миоцене происходит ослабление тектонической активности всего региона, 
прерывавшееся лишь кратковременными и локальными вспышками активизации 
(предчокракское время и др .).

В позднем миоцене (9—10 млн. лет назад) тектонические движения в указанных 
областях снова усиливаются и становятся еще интенсивнее. В Северо-Западной Сирии и 
Пальмиридах отмечается несогласие в основании гельветских отложений и их конти
нентальных аналогов. Более радикальные тектонические перестройки на северном 
фланге Аравийской плиты происходят на границе миоцена и плиоцена. В это время 
завершается в основных чертах формирование складчатости Пальмирид (позднее про
исходит лишь воздымание антиклинальных цепей и погружение синклинальных зон, 
причем некоторые из них оказываются объединенными в более крупные впадины и 
поднятия). Блок Алеппо, отто рженный Пальмиридами в миоцене от основной части 
Аравийской плиты, причленяется к ней. В связи с такой миграцией фронта плиты раз
виваются ее новые структурные ограничения. Зона разломов Мертвого моря, прежде, 
вероятно, продолжавшаяся структурами Пальмирид, распространяется в Северо-За
падную Сирию и Южную Турцию, пересекая наискось структуры Южного Тавра. В 
новообразованных грабенах зоны разломов, например в грабене М'иссиаф, отлагается 
мощная толща, плиоценовых конгломератов. Месопотамский прогиб также распро
страняется на северо-запад, охватывая не прогибавшуюся в миоцене область Северо- 
Восточной Сирии. Здесь на краю прогиба в плиоценовое и особенно интенсивно в четвер
тичное время развиваются складчатые формы. Структурные перестройки на северном 
фланге Аравийской плиты вызывают активизацию орогенических процессов в со
предельных областях, в частности в зонах Северо-Анатолийских сдвигов и разломов 
Ирана.

В позднем сармате завершается формирование складчатости, начинается общее 
воздымание Большого Кавказа и осевой части Копетдага. Наметившиеся тенденции 
развиваются в раннем плиоцене, прерываясь сравнительно коротким эпизодом за
тишья, совпадающим с понтической трансгрессией. В предакчагыльское время резко 
усиливаются складкообразовательные движения в Крыму, предгорных и перикли- 
нальных зонах Большого Кавказа и Копетдага. Происходит разрастание этих горных 
сооружений. Послепонтическая (предакчагыльская?) складчатость проявилась и на 
северном склоне Эльбурса [Штёклин, 1977]. Максимальной контрастности (12 км) 
достигает поднятие Загроса относительно Персидского залива [Фолкон, 1977]. Дальней
шее воздымание испытывают горные сооружения внутренних частей орогенического 
пояса. Усилившаяся интенсивность поднятий проявляется в повсеместном погрубении 
обломочного материала моласс.

В начале позднего плиоцена (раннеакчагыльское время) на севере, в Понто-Кас
пийской области, имели место трансгрессия и некоторый спад складко- и горообра
зования. На юге, в Месопотамском прогибе и Внешнем Загросе, такого спада не 
регистрируется. А  в конце плиоцена и на севере, и на юге отмечается новая 
активизация, прервавшаяся в раннем эоплейстоцене, во время раннеапшерон- 
ской трансгрессии.

Неравномерности дальнейшего развития достаточно подробно выяснены лишь в 
северной периферической области, прилегающей к Черному и Каспийскому морям. 
В горных сооружениях Крыма, Кавказа и Копетдага устанавливаются стадии ускорения 
и замедления восходящих движений. В значительной мере они локальный обусловлива
ются особенностями развития отдельных тектонических зон, но некоторые просле
живаются повсеместно. Таковы эпизоды ускорения воздымания в самом конце эо- 
плейстоцена — начале раннего плейстоцена, в конце среднего и конце позднего плейсто
цена. Последний эпизод, по-видимому, продолжается до сих пор. '

Из европейских сегментов Альпийско-Азиатского пояса в настоящей работе про
анализирована неотектоническая эволюция лишь Родопского массива и смежных райо
нов Балканского полуострова, а также Внешней зоны и предгорий Карпат. В области 
Родопского массива, как и во внутренних зонах западноазиатской части пояса, а может
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быть, даже в большей мере, основные черты новейшего структурного плана были за
ложены еще в конце эоцена, в пиренейскую тектоническую фазу. Поздний эоцен, олиго
цен, а местами, вероятно, и ранний миоцен характеризовались значительными про
явлениями кислого вулканизма и накоплением нижнемолассовых формаций. Последую
щие структурные перестройки, крупнейшие из которых имели место на границе средне
го и позднего миоцена и в конце плиоцена, не изменили неотектонического плана и 
выразились в возрастании роли линейных структур и увеличении активности тех или 
иных элементов. Позднемиоценовая перестройка и локальные вулканические про
явления этого времени, возможно, связаны с ускорением сближения Африканской 
и Евразийской плит и образованием 13 млн. лет назад Гелленского вулканического 
желоба [Казьмин, 1982]. Позднеплиоценовая перестройка, сопровождающаяся по- 
грубением обломочного материала прогибов, отразила некоторую активизацию 
собственно горообразовательных движений и происходила синхронно с аналогичными 
процессами в более восточных сегментах орогенического пояса.

Во Внешней зоне и предгорьях Карпат намечается та же стадийность проявлений 
неогеновых тектонических движений, что и в более восточных горных сооружениях 
Понто-Каспийской области. Так, выявляются стадии ускорения воздымания в ран
нем и позднем миоцене (с конца среднего сармата до начала понтической трансгрессии), 
в раннем плиоцене после понтической трансгрессии (4,8—3,5 млн. лет назад), в конце 
позднего плиоцена. Позднейшие эпизоды ускоренного воздымания асинхронны в раз
ных частях региона. Они приходятся'на вторую половину раннего эо плейстоцена в 
Восточных Карпатах, поздний эоплейстоцен в Молдавских Кодрах и начало раннего 
плейстоцена на Подольской возвышенности, конец раннего и первую половину средне
го плейстоцена в Молдавских Кодрах, вторую половину среднего плейстоцена на По
дольский возвышенности и вторую половину позднего плейстоцена — голоцен повсе
местно в Предкарпатье.

Приведенные данные показывают, что отдельные зоны орогенического пояса, обла
дающие структурным единством, характеризуются также определенными закономер
ностями и единством тектонического развития. Такое единство отмечается, с одной 
стороны, для зон области взаимодействия Индостанской и Евразийской плит, с 
другой — для зон области взаимодействия Аравийской и Евразийской плит. Общим 
для обеих областей является смена процессов складкообразования и наращивания 
консолидированной коры в зонах мезозойско-кайнозойской аккумуляции процес
сами горообразования; отражение этих событий — в складчато-глыбовых деформа
циях смежных областей более ранней консолидации коры и их последовательном во
влечении во все более интенсивные горообразовательные движения.

Намечаются тектонические рубежи, общие для обеих рассмотренных областей и 
представляющие собой фазы неотектонической активизации. Таковы: конец эоцена — 
начало олигоцена, позний олигоцен — ранний миоцен и поздний миоцен — ранний пли
оцен, самый конец плиоцена — четвертичное время. Внутри фаз намечаются более корот
кие эпизоды активизации. Так, в позднемиоцен-раннеплиоценовой фазе обособляются 
позднесарматско-предмеотическая, предпонтическая и предакчагыльская подфазы, 
или эпизоды. Подобные подфазы, или эпизоды, активизации намечаются в конце пли
оцена, конце эо плейстоцена и в конце среднего плейстоцена. Эти сравнительно корот
кие серии тектонических импульсов проявлялись не повсеместно и не вполне синхрон
но в течение фазы активизации. Например, пиренейская фаза в Анатолии приходится на 
конец эоцена, а в Аджаро-Триалетской зоне и Эльбурсе — на ранний—средний 
олигоцен.

Вместе с тем для областей взаимодействия Евразийской плиты с Аравийской и 
Индостанской плитами обнаруживаются значительные различия их неотектонического 
развития. Первая по сравнению со второй характеризуется большим значением ранних 
фаз тектогенеза и более ранним началом собственно горообразовательных движений. 
В Гималайско-'1’Днь-Шаньской области регистрируется непрерывное, хотя и переменное 
по скорости нарастание высоты гор и расширение их площади. В Ирано-Копетдагской, 
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Кавказской и Анатолийской областях этот процесс прерывался ослаблением движений 
во время трансгрессий, а некоторые горные системы, вероятно, достигали современ
ной высоты и площади уже в раннем плиоцене. На Закаспийской низменности и в 
Восточном Причерноморье фрагменты раннеплиоценовых горно-складчатых сооруже
ний эродированы и перекрыты слабо деформированными осадками. Тенденция к удрев- 
нению начала орогенеза, расчленению и частичному погружению сформированных гор
ных сооружений еще отчетливее проступает в европейской части Альпийско-Азиатского 
пояса.

ГЛАВА VI

НЕКОТОРЫЕ ПРОБЛЕМЫ ГЛОБАЛЬНОЙ КОРРЕЛЯЦИИ 
НЕОТЕКТОНИЧЕСКИХ СОБЫТИЙ

В предыдущих главах была рассмотрена история неотектонического развития не
скольких типовых районов Альпийско-Азиатского внутриконтинентального орогени- 
ческого пояса, выявлены направленность их эволюции и генетические связи между 
тектоническими событиями, происходящими в одном регионе или в соседних регио
нах, намечены фазы и эпизоды тектонической активизации. Одни из них характерны 
лишь для отдельных регионов, другие более, или менее выражены в разных частях 
пояса. Чтобы понять значение таких фаз и эпизодов, а отчасти и общие тенденции новей
шего развития пояса, необходимо сравнить происходившие в нем события с событиями 
в других неотектонических активных поясах, прежде всего в тех, которые отличаются 
от Альпийско-Азиатского в структурном и кинематическом отношении. Таковы совре
менные островные дуги и активные континентальные окраины, рифтовые системы и 
зоны крупных сдвигов. Объем работы не позволяет нам проанализировать их столь же 
подробно, как Альпийско-Азиатский пояс. Поэтому ограничимся кратким рассмотре
нием отдельных примеров, представляющих разные структурна-кинематические типы 
подвижных поясов.

Красноморская, Аденская, Эфиопская и Кенийская рифтовые зоны. Они расположе
ны на северо-востоке Африки (рис. 38) и составляют крупный фрагмент Африкано- 
Аравийской рифтовой системы [Восточно-Африканская..., 1974; Логачев, 1974; Мила- 
новский, 1976; Казьмин, 1974, 1976]. Наиболее полные сведения о строении региона 
приводит В.Г. Казьмин [1982], согласно которому неотектоническая история развития 
указанных рифтовых зон может быть представлена следующим образом.

Образованию позднекайнозойских рифтов Северо-Восточной Африки предшествовал 
трапповый вулканизм Эфиопского плато, начавшийся 55 млн. лет назад, в раннем эо
цене, излияниями щелочных и толеитовых базальтов. К концу эоцена ареал траппового 
вулканизма распространяется на северо-восток. Здесь к северу и востоку от края 
ареала примерно 40 млн. лет назад закладываются грабенообразные депрессии Аден
ского и Красноморского рифтов. В течение олигоцена в Аденском рифте отлагались 
глинисто-карбонатные морские осадки; следы вулканизма отсутствуют. В приосевой 
части Красноморского рифта извергались базальты, а к западу от них в узкой лагуне 
происходила садка эвапоритов. Возникнув в южной части современного Красного моря, 
грабен распространялся к северу, так что к концу олигоцена — началу миоцена мор
ская ингрессия проникла в Суэцкий залив. К западу от сочленения Красноморского и 
Аденского рифтов в олигоцене возникла система сравнительно небольших грабенов и 
горстов. Максимальное распространение Эфиопского базальтового ареала привело к 
тому, что 25—22 млн. лет назад эта область также оказалась охваченной трещинными 
излияниями толеитов. Их накопление разобщило Аденскую и Красноморскую депрес
сии. Появление грубообломочных отложений указывает на воздымание бортов Красно
морского рифта и усиление контрастных вертикальных перемещений.



Рис. 38. Тектоническая схема Африкано- 
Аравийской рифтовой системы [Казьмин, 
1976]

1 — рифтовые зоны плиоцен-четвертич- 
ного возраста; 2 — более древние рифто
вые разломы: а — достоверные, б — пред
полагаемые; 3 — разломные ограничения 
рифтов плиоцен-четвертичного возраста: а — 
достоверные, б  — предполагаемые; 4  — по
перечные и трансформные разломы: а — до
стоверные, б — предполагаемые (большая 
длина стрелки обозначает большее переме
щение) ; 5 — направление перемещения
блоков

Таким образом, в позднеэоцен-ран- 
немиоценовой тектонической истории 
Северо-Западной Африки выделяются, 
по данным В.Г. Казьмина [1982], два 
важных рубежа: примерно 40 млн. лет 
назад (поздний эоцен — ранний олиго
цен), когда заложились рифты Аден
ского залива и Красного моря, и 25— 
22 млн. лет назад (начало миоцена), 
когда достигла максимума вулкани
ческая активность и возросла конт
растность вертикальных движений. Раз
двигание рифтов на этой ранней стадии 
происходило путем растяжения и уто
нения континентальной коры. Средняя 
скорость раздвигания была невелика. 
В Аденском рифте В.Г. Казьмин оце
нивает ее в 0,3—0,35 см/год.

22 млн. лет назад развитие рифто- 
вых зон замедлилось. В Красном море 
в лагунных условиях продолжалась 
садка солей, а вулканизм 20 млн, лет 
назад прекратился. Примерно тогда же 
затухает он и на Эфиопском плато. 
Лишь на крайнем юге, в области пере
хода к будущему Кенийскому рифту, 
23—16 млн. лет назад образуется рифт 
Туркана и развиваются крупные вул
каны с туфами и лавами повышенной 
щелочности [Логачев, 1974].

Раннемиоценовый спад тектониче
ской активности Аденского и Красно
морского рифтов подготовил перест
ройку структурного плана [Казьмин, 
1982]; примерно 15 млн. лет назад, 
т. е. в начале среднего миоцена, начи

нают развиваться в виде депрессии Эфиопская и Афарская рифтовые зоны. Погружение 
депрессии фиксируется изменением мощностей щелочных риолитов и базальтов, извер
гающихся в ней и в смежных районах Эфиопии и Сомали. В Аденском и Красноморском 
рифтах возобновились раздвигание и погружение, сопровождавшиеся морским осадко- 
накоплением, но их скорость, по данным В.Г. Казьмина, была небольшой, и существен
ных изменений в структуре обоих рифтов не произошло.



Заложение Афарской и Эфиопской рифтовых зон совпало с развитием 13,5—12 млн. 
лет назад Кенийского вулканического ареала, не связанного с ранее существовавшим 
Эфиопским и меньшего по размеру [Логачев, 1974]. Там происходили массовые, 
преимущественно трещинные излияния фонолитов, покровы которых в центре ареала 
имеют мощность более 1000 м.

В позднем миоцене процессы рифтогенеза в Эфиопском и Афарском рифтах активи
зировались [Казьмин, 1976, 1982]. Погружающаяся впадина Афарского рифта 8 млн. 
лет назад стала заполняться базальтовыми продуктами трещинных извержений, а гра
бен Эфиопского рифта — игнимбритами щелочных риолитов. Началось воздымание 
бортов Афарского рифта, отмеченное накоплением конгломератов. Активизацию 
рифтогенеза В.Г. Казьмин связывает с ускорением относительного перемещения Со
малийской плиты. 10 млн. лет назад оно привело к разрыву континентальной коры и 
к началу спрединга океанического типа в восточной и центральной частях Аденского 
рифта. Скорость раздвигания возросла в несколько раз. В Красноморском рифте тако
го разрыва не произошло, но в его осевой части примерно 10 млн. лет назад возобно
вился базальтовый вулканизм. Вдоль воздымавшихся бортов рифта накапливались 
грубообломочные отложения, а на остальной его части шла садка эвапоритов. Их мощ
ность достигает 1300 м, что указывает на интенсивное прогибание. Позднемиоценово
му погружению рифтов предшествовала, по данным В.Г. Казьмина, непродолжительная 
стадия тектонических деформаций. Она выразилась в местных несогласиях, между 
средне- и позднемиоценовыми толщами на дне Афарского и на борту Красноморского 
рифтов.

Кенийский вулканический ареал в позднем миоцене несколько изменил очертания 
[Логачев, 1974], сузившись в направлении, поперечном к будущему Кенийскому 
рифту, и удлинившись к югу вдоль его оси. На севере ареала возникли первые про
дольные сбросы. Господствовали щелочные извержения центрального типа.

В плиоцене разрыв континентальной коры распространился, по данным В.Г. Казьми
на, в западную часть Аденского рифта и произошел также в южной части Красномор
ского рифта. В Афарской зоне с раскрытием новых трещин широкое развитие получи
ли излияния толеитов. Ускорение растяжения привело к образованию пролива между 
блоком Данакиль и Аравией и проникновению вод Индийского океана в Красномор- 
ский рифт. С раскрытием глубоких трещин на севере Эфиопского рифта связаны излия
ния щелочных базальтов. Возросла контрастность вертикальных движений, и ускори
лось сводовое воздымание бортов рифта. Отмечается распространение на них риолито
вого вулканизма, ранее не выходившего за пределы рифтовой зоны.

5 млн. лет назад оформились краевые сбросы Кенийской рифтовой зоны, и базальт- 
трахитовый вулканизм сконцентрировался внутри нее [Логачев, 1974]. В 90—130 км 
южнее главного вулканического ареала возник малый ареал щелочно-карбонатитового 
вулканизма — предвестник распространения рифтовой зоны к югу. К востоку от глав
ного ареала развились гигантские центры щелочного вулканизма — Кения и Кили
манджаро.

В.Г. Казьмин [1982] отмечает некоторую перестройку 4,5 млн. лет назад взаимодей
ствия главных плит региона: субширотная ориентировка плиоцен-четвертичных магнит
ных аномалий на западе Аденского залива указывает на то, что направление раздвига
ния Аравийской и Сомалийской плит стало ближе к меридиональному.

Четвертичное время не внесло радикальных перемен. Разрыв континентальной коры 
распространился в центр Красноморского рифта. Согласно В.Г. Казьмину, 1,8—1,6 млн. 
лет назад оформились осевые раздвиговые зоны в Афарском и Эфиопском рифтах. 
В Кенийской зоне, по данным Н А . Логачева, рифтовый трог оформился в эоплейстоце- 
не на всю современную длину и заметно углубился. Масштабы вулканизма сократились, 
но на дне рифта продолжались практически повсеместно преимущественно трахитовые 
трещинные извержения. В собственно плейстоцене с прекращением трещинных извер
жений, рифтовый вулканический ареал распался на отдельные центры. Интенсивные 
перемещения происходили в Кенийском рифте до конца среднего плейстоцена, а в
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ослабленной мере продолжаются до сих пор. Густая сеть возникших разрывов посте
пенно затухает к ю гу.

Итак, раннемиоценовый (22—15 млн. лет назад) спад тектонической и вулканической 
активности региона привел к наиболее важной перестройке структурного плана рифто- 
вой системы — образованию в среднем миоцене Афарской и Эфиопской рифтовых зон 
и преобразованию, таким образом, двойного сочленения (Красноморского и Аденско
го) рифтов в тройное. В позднем миоцене вулканизм и прогибание рифтов стали интен
сивнее. Этому, возможно, предшествовал эпизод тектонических деформаций на границе 
среднего и позднего миоцена (около 10 млн. лет назад), приведший к возникновению 
местных несогласий. Новая, хотя и не столь радикальная перестройка рифтовой систе
мы имела место в начале плиоцена (5—4,5 млн. лет назад): заложился грабен Кенийско
го рифта, а в Аденском рифте, по данным В.Г. Казьмина, несколько изменилось направ
ление раздвигания. Активизация рифтогенных процессов в позднем миоцене и плио
цене привела к разрыву континентальной коры сначала в восточной и центральной час
тях Аденского рифта (10 млн. лет назад), затем, в начале плиоцена, в его западной 
части и юго-восточной части Красноморского рифта, наконец, в эоплейстоцене — в 
центральной части последнего. С этим связано возрастание скорости раздвигания ука
занных рифтов до 1,5—2см/год [Казьмин, 1976, 1982]..

Исландия. Находясь на продолжении Срединно-Атлантической рифтовой системы, 
Исландия в определенной мере позволяет судить об этапности неотектонического раз
вития этой системы. Остров сложен вулканическими породами и продуктами их водной 
и ледниковой переработки. Древнейшие вулканические образования имеют радиоло
гический возраст 16, возможно, 18 млн. лет [Palmason, Saemundsson, 1974] и, согласно 
палеоботаническим данным М.А. Ахметьева [Исландия..., 1978], относятся к нижнему 
миоцену. Вулканическая деятельность продолжается до сих пор без длительных пере
рывов. Среди вулканогенных пород резко преобладают продукты базальтового состава 
(более 90%).

В основе структурного районирования Исландии лежит разделение ее на область рас
пространения миоценовых платобазальтов, среди которых обособляются дифференци
рованные продукты извержений центрального типа и области накопления плиоцен- 
четвертичных вулканитов — неовулканические зоны. Крупнейшая из них — Срединно- 
Исландская неовулканическая зона, раздваивающаяся на юге страны (рис. 39).

Уже в первых работах по геологии Исландии отмечались особенности структуры 
Срединно-Исландской зоны, указывающие на ее формирование в условиях растяже
ния. В дальнейшем среди исследователей утвердилось единодушное мнение, что Сре
динно-Исландская зона — современный рифт. Она не является непосредственным про
должением соседних отрезков Срединно-Атлантической системы, хребтов Рейкьянес 
(на юге) и Кольбенсей (на севере), а отстоит от них к востоку на несколько десятков 
километров. Связывают их Рейкьянесская и Тьорнесская трансформные зоны [Ward, 
1971; Saemundsson, 1974; Трифонов, 19776].

Детальное изучение голоцен-позднеплейстоценовых вулканических и тектонических 
образований и их сопоставление с условиями залегания и разрезами более древних по
род неовулканической зоны показало [Трифонов, 19766], что ее раздвигание со средней * 1

Рис/39. Структурно-геологическая карта Исландии [Трифонов, 19776]
1 — плейстоцен и голоцен (моложе 0,7 млн. лет ); 2 — верхний плиоцен и эоплейстоцен (3— 

0,7 млн. лет ); 3 — нижний плиоцен (примерно 5,5 — 3 млн. лет ); 4 — миоцен (18—5,5 млн. лет); 
5 — четвертичные терригенные отложения; 6 — границы стратиграфических комплексов: а — до
стоверные, б  — предполагаемые; 7 — маркирующие горизонты в миоцене; 8 — плиоценовые флек
суры; 9 — плейстоценовые разрывы: а — с неизвестным направлением перемещения, б — сбросы, 
10 — голоценовые сбросы и сбросо-раздвиги; 11 — сдвиги: а — голоценовые, б — плейстоценовые; 
12 -  голоценовые зияющие трещины; 13 — голоценовые и позднеплейстоценовые магмоподводя- 
щие трещины; 14 — голоценовые и позднеплейстоценовые одиночные вулканы; 15 — голоцен- 
среднеплейстоценовые вулканы центрального типа с кислыми и средними дифференциатами; 16 — 
осевые части подводного продолжения рифтовой системы; 17 — границы ледников



скоростью около 1 см/год осуществлялось главным образом путем образования 
и приоткрывания трещин, которые заполнялись магматическим материалом, нередко 
извергавшимся на поверхность. Эти явления охватывали полосу, размеры которой 
несколько изменялись от эпохи к эпохе, но в среднем измерялись десятками километ
ров. Внутри полосы растяжение не реализовалось равномерно, а концентрировалось в 
сравнительно узких пучках интенсивных линейных нарушений, между которыми могли 
сохраняться блоки относительно древних пород. Исследования миоценовых базальтов 
[Walker, 1960, 1965; Gibson, Piper, 1972] показали, что их образование, вероятно, про
исходило в таких же условиях.

Процесс рифтогенеза в Исландии осуществлялся неравномерно, причем имели место 
определенные структурные перестройки. До начала плиоцена ось рифтовой зоны рас
полагалась западнее современной и связывала океанические рифты хребтов Рейкьянес 
и Кольбенсей почти без смещения [Saemundsson, 1974; Белоусов, Милановский, 1975; 
Трифонов, 19776]. Интенсивность раздвигания, которую предположительно можно оце
нить по количеству извергавшихся вулканических продуктов, изменялась, но в целом 
возрастала и достигла максимума 10—12 млн. лет назад. Затем она стала уменьшаться, и 
последние, сравнительно небольшие по объему излияния базальтов на севере древнего 
рифта имеют возраст 5—6 млн. лет. Неовулканической, т. е. современной, рифтовой 
зоны на севере Исландии тогда не существовало. На ее месте при слабом местном вулка
низме и удаленности основных источников вулканического материала в раннем плио
цене отложилась вулканогенно-терригенная толща небольшой мощности [Saemundsson, 
1974; Исландия..., 1978].

Интенсивный вулканизм и рифтообразование начались в северной части неовулкани
ческой зоны примерно 3,5 млн. лет назад [McDaugall, Wensink, 1966], т. е. в конце 
раннего или начале позднего плиоцена. Одновременно возникла Тьорнесская транс
формная зона, связавшая новообразованный рифт с рифтом подводного хребта Коль
бенсей [Трифонов, 19776]. На юг Исландии новообразованная рифтовая зона не про
должалась. Здесь в течение всего плиоцена вулканические и осадочные породы форми
ровались в условиях слабой местной вулканической активности и удаленности глав
ных центров извержений, т. е. в условиях, аналогичных тем, которые существовали в 
раннем плиоцене на месте неовулканической зоны Северной Исландии. Продолжала 
функционировать южная часть древнего рифта, и ее связывала с северной частью неовул
канической зоны Снейфедльснесская трансформная зона.

В эоплейстоцене новообразованная восточная ветвь рифта распространяется в Южную 
Исландию, где,, возможно, уже в собственно плейстоцене достигает побережья и местами 
продолжается на шельф. Между восточной ветвью и хребтом Рейкьянес возникает свя
зующая их Рейкьянесская трансформная зона. Западная (древняя) ветвь рифта Южной 
Исландии постепенно уступает восточной ветви свою главенствующую роль. Снейфед
льснесская зона сохраняется лишь в качестве северной границы реликтовой западной 
ветви рифта, и ее тектоно-вулканическая активность ослабевает.

На рубеже позднего плиоцена и эоплейстоцена происходят небольшие изменения и 
в строении современного рифта Северной Исландии. В частности, эоплейстоценовый 
вулканизм распространяется на север, где продукты извержений новообразованных 
вулканов и вулканических трещин местами залегают непосредственно на миоценовых 
базальтах. Среди собственно плейстоценовых образований отмечается спад вулканичес
кой активности в эпоху раннеплейстоценового оледенения.

Таким образом, в развитии рифтовой системы Исландии намечаются: кульминация 
вулканизма и раздвигания в конце среднего миоцена (10—12 млн. лет назад); поздне- 
миоцено-раннеплиоценовый спад активности, закончившийся в конце раннего плиоце
на (не позже 3,5 млн. лет назад) существенной перестройкой структурного плана; 
активизация рифтогенеза в позднем плиоцене и новая перестройка на его границе с 
эоплейстоценом (около 1,8 млн. лет назад); продолжение рифтогенеза и вулканизма 
в течение четвертичного периода при непродолжительном спаде активности в начале 
плейстоцена (примерно 0,7—0,6 млн. лет назад). Детальные исследования в зоне Сре- 
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динно-Атлантического хребта около 37° с. ш. частично подтвердили этапность раз
вития, выявленную в Исландии. В частности, по рисунку полосовых магнитных ано
малий намечается изменение направления спрединга 3—5 млн. лет назад [Ramberg et 
al., 1977]. Более частным-событием была скачкообразная миграция одного из непро
тяженных рифтовых отрезков 2—2,5 млн. лет назад.

Курило-Камчатская область. В этой области перехода от Тихого океана к Азиатскому 
континенту А.Е. Святловский [1967] выделяет следующие элементы современной 
структуры: глубоководный желоб, внешнюю невулканическую дугу (антиклинальное 
поднятие), внешний прогиб, внутреннюю вулканическую дугу и тыловой прогиб. Эти 
элементы выражены по-разному в разных частях системы. Глубоководный желоб не 
продолжается сейчас севернее Командорских островов и мыса Камчатского, т. е. сочле
нения системы с Алеутской островной дугой. На продолжении последней находится 
зона нарушений северо-западного простирания, отделяющая Северо-Камчатско-Олютор- 
ский блок от Центрально-Камчатского блока [Эрлих, 1973]. Другая подобная система 
отделяет последний от блока Южной Камчатки, обнаруживающего некоторые черты 
сходства с курильской частью системы. Центрально-Камчатский блок разбит продоль
ными разломами на более мелкие блоки и складки основания, названные Э.Н. Эрли
хом [1973] грабен-синклиналями и горст-антиклиналями. Крупнейшие из них: подня
тие Восточного хребта (Восточно-Камчатская зона), Центральная Камчатская депрес
сия и поднятие Срединного хребта (Центрально-Камчатская зона). Все они были аре
ной интенсивного плиоцен-четвертичного вулканизма, т. е. представляют собой вулка
ническую дугу. На западном склоне Срединного хребта до побережья (Западно-Камчат
ская зона) распространены неогеновые осадочные толщи, позволяющие рассматривать 
эту зону как поднятую часть дна Охотского моря. В Южной Камчатке черты продольной 
зональности сохраняются, хотя в значительной мере теряют структурное выражение. 
В Северо-Камчатско-Олюторском блоке плиоцен-раннеплейстоценовый вулканизм 
проявился слабее, а срёднеплейстоцен-голоценовый практически отсутствует. Внешней 
невулканической дуги как целого на Камчатке не существует. Ей соответствуют от
дельные поднятия мысов Камчатского, Кроноцкого, Шипунского, погружающиеся в 
сторону глубоководного желоба. От его склона под островную дугу наклонена сей- 
смофокальная зона [Федотов, 1966], которая рассматривается многими исследовате
лями как глубинный надвиг, точнее, поддвиг океанической литосферы под островную 
дугу.

В оформлении новейшей структуры Камчатки решающее значение имели тектони
ческие события конца миоцена. В это время вулканическая дуга мигрировала к востоку 
и распространилась на Восточно-Камчатскую зону, ранее бывшую невулканической 
[Храмов, Флоренский, 1969; Авдейко, 1977]. Практически вся Камчатка была охва
чена складкообразованием, приведшим к созданию горного рельефа. Возник совре
менный глубинный надвиг на краю островной дуги и более мелкие нарушения того же 
тала [Эрлих и др., 1974].

Структурообразующая роль позднемиоценовых движений была различной в разных 
районах Камчатки [Гладенков и др., 1980]. В Западно-Камчатской зоне среднемиоцено
вое морское осадконакопление в верхнем миоцене почти повсеместно сменилось кон
тинентальным, с признаками угленосности. Средне-верхнемиоценовые отложения были 
смяты в пологие складки и с угловым несогласием перекрыты морскими осадками 
плиоценовой энемтенской ч свиты. К  востоку напряженность предплиоценовой склад
чатости нарастает и увеличивается стратиграфический перерыв в основании плиоцена: 
верхнемиоценовые образования в разрезе отсутствуют. Лишь на северо-востоке Кам
чатки, т. е. севернее ее сочленения с Алеутской дугой, осадконакопление продолжалось 
в верхнем миоцене и предплиоценовое складкообразование было сравнительно слабым. 
Но и там плиоценовые осадки залегают на миоценовых с размывом (о-в Карагинский) 
или угловым несогласием (залив Корфа).

Складкообразование и поднятие Центрально- и Восточно-Камчатской зон привело к 
размыву и частичному выравниванию горного сооружения. Затем поднятие возобно-
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вилось и последовала резкая вспышка вулканизма, представленная образованиями 
кахтунской и сопоставляемой с ней щапинской свит. Они формировались в конти
нентальных условиях, и лишь в низах щапинской свиты, отлагавшейся в Восточно- 
Камчатской зоне, присутствуют прибрежно-морские образования. В составе свит есть как 
продукты площадных (трещинных) излияний и стратовулканов, так и проявления 
кислого эксплозивного вулканизма, представленные пирокластическими выбросами 
и покровами игнимбритов [История..., 1974]. Эта стадия развития закончилась блоко
выми движениями и локальной складчатостью. В течение следующей, крерукско-тум- 
ракской, стадии вулканическая деятельность продолжалась в Срединном хребте, а на 
Восточной Камчатке стала слабее и сохранилась лишь в поперечных структурах [Эрлих 
и др., 1974]. Темп воздымания, вероятно, замедлился.

Хронология указанных событий остается не вполне ясной из-за недостаточной об
основанности возрастных определений. В кахтунской свите найдены плиоценовые 
растительные остатки, а калий-аргоновые определения возраста пород дали 4,0 ± 
± 0,2 млн, лет [Гладенков и др., 1980]. Палеомагнитное изучение тумракского и со
поставляемого с ним крерукского комплексов показали их принадлежность к палео- 
магнитной эпохе Матуяма, но не обнаружили образований древнее эпизода Гилса [Мен- 
нер и др,, 1972; Певзнер, 1972]. Это дает основание считать кахтунскую ичцапинскую 
свиты плиоценовыми и предполагать эоплейстоценовый возраст крерукского и тум
ракского комплексов. В таком случае плиоцен характеризовался на Камчатке интенсив
ными восходящими движениями и вулканизмом. В эоплейстоцене эти процессы про
должались, но, возможно, стали несколько слабее. На границе плиоцена и эоплейстоцена 
имела место активизация движений, более локальная и не столь значительная, как в 
позднем миоцене.

В самом конце эоплейстоцена и раннем плейстоцене скорость поднятий резко умень
шилась, а затем восходящие движения сменились нисходящими [Мелекесцев, 1974]. 
Эта перемена не ознаменовалась крупным перерывом и складчатостью, но непродол
жительный перерыв в вулканической деятельности был, о чем свидетельствует гораздо 
худшая сохранность (большая эродированность) эоплейстоценовых вулканических 
форм по сравнению с раннеплейстоценовыми. Денудация горных систем создала хол
мисто-низкогорный рельеф, на котором происходили массовые излияния платобазаль- 
тов и андезито-базальтов из трещин и щитовых вулканов. Начала заполняться тонкими 
озерными осадками Центральная Камчатская депрессия.

В среднем плейстоцене вертикальные смещения становятся более контрастными 
[История..., 1974]. Рост Срединного и Восточного хребтов проявляется в погрубении 
обломочного материала Центральной Камчатской депрессии. В поднятие вовлекаются 
некоторые районы предшествовавшего вулканизма. Наряду с развитием андезито
базальтовых стратовулканов резко активизируется кислый вулканизм. В Северо- 
Камчатско-Олюторском блоке вулканическая деятельность замирает и происходит 
медленное поднятие территории.

В позднем плейстоцене и голоцене продолжаются те же тенденции, но роль базаль
тового и андезито-базальтового вулканизма возрастает, особенно в голоцене. Из-за 
продолжающегося воздымания Центральная Камчатская депрессия распадается на от
дельные впадины. Высота гор достигает плиоценового уровня, а возможно, и превосхо
дит его.

Курильские и Командорские острова характеризуются той же стадийностью плиоцен- 
четвертичного развития, что и Камчатка [История.,., 1974]. Широкое распространение 
имела и выявленная на Камчатке позднемиоценовая тектоническая активизация [Гла
денков и др., 1980]. В Японии поздний миоцен характеризовался восходящими движе
ниями, а ранний плиоцен — морской трансгрессией. На Сахалине и Хоккайдо в конце 
миоцена — самом начале плиоцена имели место складко- и горообразование, сменив
шиеся в раннем плиоцене выравниванием и морской трансгрессией. Лишь в крупных, 
унаследованно развивавшихся прогибах перерыва в осадконакоплении не было [Гла
денков и др., 1980].
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Северная Америка. На большей части запада Северо-Американского континента 
окончательное становление континентальной коры произошло в ларамийскую эпоху. 
Ее особенностью было весьма пологое положение зоны пододвигают восточной части 
Тихого океана (плиты Фараллон) под континент [Блейк, Джонс, 1974]. Об этом сви
детельствуют удаленность от выхода зоны поддвига на поверхность и значительная ши
рина области известково-щелочного дифференцированного вулканизма и гранитных 
интрузий. В позднем мелу — эоцене она достигала Скалистых гор и на широте Большо
го Бассейна отстояла от выхода зоны поддвига на 1000 км [Snyder et al., 1976]. В оли
гоцене ширина области известково-щелочного вулканизма постепенно сокращается, 
хотя по-прежнему имеет наибольшую ширину в районе Большого Бассейна, и прибли
жается к краю континента [Snyder et al., 1976; Stewart et al., 1977]. Возможно, такое 
смещение отражает миграцию самой глубинной зоны поддвига,сопровождавшуюся при- 
членением к Северо-Американскому континенту блоков новообразованной коры.

После резкого спада вулканической активности 20—17 млн. лет назад [McKee et al., 
1970] область известково-щелочного вулканизма ограничилась узкой полосой Каскад
ных гор, Калифорнии (США) и п-ова Калифорния, причем наименее распространены 
эти образования на юге Калифорнии (США) и севере п-ова Калифорния [Пущаровский, 
Меланхолина, 1963; Меланхолина, 1964; Кинг, 1969; Gastil, 1973; Stewart et al., 
1977]. 15 млн. лет назад известково-щелочной вулканизм затухает на юге п-ова Кали
форния, а к концу миоцена — на большей части Калифорнии (США) и сохраняется 
лишь в Каскадных горах, где распространяется до Британской Колумбии (Канада) 
[Кинг, 1969]. Цепь четвертичных вулканов располагается здесь несколько восточнее 
плиоценовых и сохраняет активность до сих пор (извержение вулкана Сент-Хеленс 
произошло 18 мая 1980 г . ) .

Надвигание континентальных масс Северной Америки и наращивание их блоками 
переработанной океанической коры1 приводили к постепенному сокращению плиты 
Фараллон, т. е. сближению зоны поддвига с осью Восточно-Тихоокеанского поднятия. 
Согласно расчетам Т. Атуотер и П. Молнара [Atwater, Molnar, 1973], 29 млн. лет назад 
наиболее выступающая к востоку часть океанической рифтовой системы достигла 
края континента, а к началу миоцена его достигли и смежные части Восточно-Тихо
океанского поднятия. В зоне сочленения формируется правосдвиговая система разло
мов Сан-Андреас, возможно, наследующая частично позднеларамийскую зону нару
шений.

Система Сан-Андреас является определяющим элементом новейшей структуры за
пада Северной Америки (рис. 40, см. вкл.). С ней связаны система нарушений Попереч
ных, хребтов и расположенная восточнее система разломов Провинции Бассейнов и 
Хребтов, на севере которой обособлен вулканический прогиб Снейк-Ривер. На юго- 
востоке Сан-Андреас отгибается к югу и переходит в сложно' построенный грабен Сол- 
тон-Си, продолжающийся грабенообразной депрессией Калифорнийского залива, к 
устью которого подходит сейчас ось Восточно-Тихоокеанского поднятия. Система 
нарушений Калифорнийского залива представляет собой сочетание раздвигов (рифтов) 
северо-восточного простирания и правых сдвигов (трансформных разломов) северо- 
западного простирания. По ним происходит косое (СЗ—ЮВ) раздвигание залива, сум
марная амплитуда которого оценивается в 260 км [Менард, 1966].

Новейшая блоковая структура Провинции Бассейнов и Хребтов возникла после 
пенепленизации складчатых сооружений ларамийской эпохи. Ранне-ереднемиоценовые 
сбросы северо-северо-западного простирания зафиксированы в южной части Провин
ции, на границе Калифорнии и Аризоны [Eaton, 1979]. С середины миоцена разви
ваются сбросы Большого Бассейна [Nolan, 1943]. В процессе развития центральная 
часть Большого Бассейна постепенно утрачивает активность, и процессы разрывообразо-

1 Примером могут служить базальты штатов Орегон и Вашингтон (США), которые изверглись на 
океаническую кору, но в середине миоцена испытали поднятие и слабую складчатость и причле- 
нились к континентальной плите [Меланхолина, 1964; Гамильтон, Майерс, 1970].



вания сосредоточиваются на его западном и восточном краях, где некоторые хребты 
возникают лишь в плиоцен-четвертичное время [Eardley, 1939].

Для Провинции Бассейнов и Хребтов характерен специфический вулканизм, пред
ставленный базальтовыми и контрастными, (риолит-базальтовыми) сериями с повы
шенным содержанием калия [Christiansen, McKee, 1978]. 25—17 млн. лет назад ба
зальтовый вулканизм этого типа охватил лишь южные районы Провинции [Snyder et 
al., 1976], соседние с той областью, где раньше всего ось Восточно-Тихоокеанского 
поднятия приблизилась к краю континента, и изменился характер их взаимодействия. 
17—14 млн. лет назад базальтовый вулканизм распространился к северу. Зоне извер
жений отвечает дайковый пояс северо-северо-западного простирания, протягивающийся 
до Колумбийского плато [Christiansen, McKee, 1978]. Дайки и сохранившиеся на юге 
Провинции Бассейнов и Хребтов сбросы того же направления свидетельствуют о том, 
что первоначально возникшие структуры растяжения простирались почти параллельно 
системе Сан-Андреас, по которой в то время, возможно, не происходило значительных 
сдвиговых перемещений.

14 млн. лет назад наряду с обогащенными калием базальтами значительное распро
странение получают риолиты. В центре Большого Бассейна и на Колумбийском плато 
вулканизм постепенно замирает. Он смещается к западному и восточному краям Боль
шого Бассейна, где в это время развиваются сбросы меридионального, реже северо- 
восточного простирания и сочетающиеся с ними местами правые сдвиги северо-запад
ного направления [Гамильтон, Майерс, 1970]. Особенности новейшей структуры и 
вулканизма Провинции Бассейнов и Хребтов, распределение тепловых аномалий и 
геофизических полей дают основание полагать, что под Провинцией развивается скры
тая рифтово-трансформная система того же кинематического типа, что и в Калифорний
ском заливе [Трифонов, 1983]. Она вызывает растяжение верхнекорового слоя, сум
марная амплитуда которого превышает 100 км [Thompson, Burke, 1974]. Возможно, 
такое же растяжение континентальной коры предшествовало ее разрыву 4,5 млн. лет 
назад в Калифорнийском заливе, где также есть следы контрастного вулканизма с воз
растом 14—3 млн. лет [Gastil, 1973].

Система нарушений Поперечных хребтов выражена поднятием региона, субширотны
ми складками и простирающимися широтно или на северо-восток надвигами и левыми 
сдвигами. Развитие складок и поднятие Поперечных хребтов происходили после ранне
го, а скорее, после среднего миоцена [Jahns, 1973]. Крупные разломы также развива
лись с миоцена. По зоне разломов Малибу-Кукамонга палеоценовые слои смещены вле
во на 60 км [Sage, 1973]. С указанным смещением связаны прекращение в раннем 
плиоцене активности разлома Сан-Габриель, бывшего в среднем и позднем миоцене 
продолжением разлома Сан-Андреас, и развитие в Южной Калифорнии современной 
ветви последнего. Это позволяет говорить о раннеплиоценовой активизации системы 
Поперечных хребтов. Последняя вспышка складкообразовательных движений (рис. 41) 
имела здесь место в раннем — среднем плейстоцене [Кинг, 1969].

М.Л. Хилл и Т.У. Диббли [Hill, Dibblee, 1953] показали, что в течение длительного 
времени разлом Сан-Андреас развивался как правый сдвиг. Дальнейшие работы [Pro
ceedings..., 1968] подтвердили это положение. Исследования последних лет уточнили 
время новейших смещений по разлому. Тела кислых вулканических пород с возрастом 
22 млн. лет в Северной и 23,5 млн. лет в Центральной Калифорнии смещены на 295 км 
[Huffman et al., 1973]. Несколько южнее дацитовая брекчия с возрастом 21,5 млн. лет 
смещена на 280—305 км. Далее к югу суммарное смещение распределяется между 
тремя разломами: Сан-Андреас — 260 км [Crowell, 1962], Сан-Хасинто 24 км [Sharp, 
1967] и Уиттиер-Эльсинор -  40 км [Sage, 1973]. По разлому Сан-Андреас на указанную 
величину смещены базальты с возрастом 17—25 млн. лет. На то же̂  расстояние, что и 
раннемиоценовые образования, смещены эоценовые отложения, среди которых есть 
породы с радиологическим возрастом 44—49 млн. лет [Clarke, Nilsen, 1973; Crowell, 
1962], палеоценовые слои [Sage, 1973], а в Центральной и Южной Калифорнии более 
древние магматические и метаморфические образования [Crowell, 1973]. Очевидно, 
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Рис. 41. Проявление пасаденской орогенической фазы: резкое угловое несогласие между нижне- и 
верхнеплейстоценовым дллювием на юге системы Поперечных хребтов северо-восточнее г. Паса
дена

что с палеогена до раннего миоцена, а на юге и раньше разлом Сан-Андреас как сдвиг 
не функционировал. С конца раннего миоцена (не раньше 17—20 млн. лет назад) по 
разлому возникло правое смещение примерно на 300 км со средней скоростью 1,5— 
1 Я см/год (рис. 42).

О.Ф. Хаффман [Huffman, 1972] показал, что в среднем и начале позднего миоцена 
(13-8  млн. лет назад) скорость смещения по разлому Сан-Андреас составляла всего 
0,2-0,7 см/год, а позднее возросла до 2,1—3 см/год. У.Р. Диккинсон и его коллеги 
[Dickinson et al., 1972] также отмечают последовательное нарастание скоростей дви
жения по разлому. Исходя из времени прекращения горизонтальных перемещений по 
разлому Сан-Габриель Дж. Кроуэл [Crowell, 1973] допускает, хотя и не считает обос
нованным, весьма молодой (не больше 4 млн. лет) возраст южной части разлома Сан- 
Андреас и соответственно 240-километровое смещение по нему со скоростью не менее 
6 см/год. Это согласуется с мнением о плиоценовом (4,5 млн. лет назад) раскрытии 
и дальнейшем косом раздвигании Калифорнийского залива на 260 км [Atwater, Molnar, 
1973]. Последнее, однако, не учитывает эффекта растяжения континентальной коры 
залива в среднем и позднем миоцене, а оно могло быть значительным. Поэтому вопрос 
о величине ускорения сдвигания в плиоцен-четвертичное время остается открытым. 
Сейчас скорость движения по разлому в разных его частях колеблется от 2 до 4 см/год 
[Трифонов, 1983].

Итак, в начале миоцена сформировалась система разлома Сан-Андреас, заложипись 
примерно параллельные ему сбросы на юге Провинции Бассейнов и Хребтов и там же 
начался базальтовый вулканизм. Решающим был конец раннего миоцена (20—17 млн, лет 
назад), когда имел место резкий спад известково-щелочного вулканизма и начались 
медленные сдвиговые перемещения по разлому Сан-Андреас. В течение последующих 
трех миллионов лет базальтовый вулканизм и сбросы распространяются в северную 
часть Провинции Бассейнов и Хребтов. В среднем и, возможно, позднем миоцене офор
мляется современный структурный план Провинции, начинаются складкообразование и 
воздымание в Поперечных хребтах, растяжение континентальной коры в Калифорний
ском заливе, происходит складкообразование на территории штатов Орегон и Вашинг
тон (США). Резкая активизация горизонтальных движений по разлому Сан-Андреас 
приходится на поздний миоцен (8 млн. лет назад). Известково-щелочной вулканизм
10. Зак. 466 145



мили Рис. 42. График изменения скорости 
кайнозойских правосдвиговых переме
щений по разлому Сан-Андреас

Использованные данные: 1 — [Clarke, 
Nilsen, 1973]; 2 -  [Crowell, 1973]; 3 -  
[Huffman, 1972]; 4 -  [Sage, 1973] ;5,6 -  
[Huffman, 1972; Huffman et al., 1973]; 
7 -  [Proceedings..., 1968]; 8 -  [Hill, 
Dibblee, 1953]

Стрелкой обозначены пределы воз
можного смещения мезозойского гра- 
нитно-метаморфического комплекса 
[Clarke, Nilsen, 1973]

сосредоточивается в Каскадных горах, а на западе и востоке Провинции Бассейнов и 
Хребтов извергаются контрастные риолит-базальтовые серии. Дальнейшее ускорение 
движений по разлому Сан-Андреас и другим системам нарушений, вероятно, имело 
место в раннем плиоцене — около 4 млн. лет назад. В это время происходит перестрой
ка рисунка разломов на юге системы Сан-Андреас, разрыв континентальной коры в 
Калифорнийском заливе, перестройка вулканической системы Каскадных гор. На ран
ний — средний плейстоцен приходится эпизод интенсивного складкообразования в 
Поперечных хребтах.

*  *  *

Новейший этап эволюции Земли, определенный кай эпоха интенсивного современного 
горообразования, характеризуется сочетанием следующих черт, отличающих его от 
предшествоваших этапов мезозоя и кайнозоя. Во-первых, отмечается максимальное 
за все послеварисское время распространение регрессий в областях с континентальной 
корой [Rona, 1973а, Ь ] . Во-вторых, наблюдается максимальное распространение горных 
систем, далеко выходящих за пределы районов с альпийским возрастом становления 
континентальной коры. Третьей особенностью, отчасти следующей из двух предыдущих, 
является значительная контрастность рельефа поверхности твердой Земли в ее под
вижных областях.

Эти черты новейшего этапа развивались и усиливались постепенно. В разных под
вижных зонах они наметились и сформировались в разное время. Вместе с тем выде
ляются обширные сегменты подвижных поясов, где неотектонические события зако
номерно связаны в пространстве и во времени.

Такими сегментами являются например, Гималайско-Памиро-Тянь-Шаньская и 
смежные с ней области Центральной Азии, Курило-Камчатская и Японская островные 
дуги, подвижный пояс запада Северной Америки.

Неотектоническое развитие Гималайско-Памиро-Тянь-Шаньской области предопре
делялось в конечном счете сближением Индостана с Евразией. По мере сближения в 
интенсивные деформации и смещения скачкообразно вовлекались все более северные 
тектонические зоны [Трифонов, 1979] ,и это вызывало закономерные изменения в ха
рактере рельефа, составе и строении молассовых толщ Таджикской депрессии и Тянь- 
Шаня, а позднее и более северо-восточных районов Азии, вплоть до Монголии и Бай
кальской области. В неотектоническом развитии Курило-Камчатской и Японской



островных дуг важнейшими событиями были складкообразование и орогенез конца 
миоцена [Гладенков и др., 1980], вероятно, предопределенные общими особенностями 
вазимодействия литосферных блоков востока Азии и Тихого океана. Становление 
главных черт новейшей структуры запада Северной Америки произошло в конце олиго
цена — начале миоцена и было связано с изменением характера взаимодействия лито
сферных плит восточной части Тихого океана и Северо-Американского континента, 
обусловившим формирование разлома Сан-Андреас и общую структурную перестройку 
региона. Ускорение перемещений по этому разлому в конце миоцена совпадает с из
менением направления движений литосферных блоков северо-востока Тихого океана: 
вектор движений стал северо-западным, более соответствующим правосдвиговым 
перемещениям вдоль края континента.

Таким образом, особенности неотектонического развития отдельных сегментов 
подвижных поясов, его тенденции, этапность и неравномерность обусловлены харак
тером взаимодействия в таких поясах крупных плит, пластин и блоков литосферы, 
т. е. могут быть объяснены лишь процессами, охватывающими весьма обширные тер
ритории. Этот вывод подтверждает и сопоставление неотектонических событий в риф- 
товых зонах Северо-Восточной Африки и Анатолийско-Кавказско-Иранского сегмента 
Альпийско-Азиатского пояса. Начало известково-щелочного вулканизма в Иране 
(55 млн. лет назад) совпадает с началом траппового вулканизма в Эфиопии. Заложе
ние Красноморской и Аденской рифтовых зон (около 40 млн. лет назад) совпадает 
с эпохой складчатости в Анатолии и непосредственно предшествует интенсивному 
раннеолигоценовому складкообразованию в Аджаро-Триалетской зоне, Эльбурсе и 
более восточных структурах Северного Ирана. В этих районах начинают формироваться 
горные сооружения. В.Г. Казьмин [1976, 1982] связывает события конца эоцена — 
начала олигоцена с ускорением 40—35 млн. лет назад сближения Африканской и Ара
вийской плит с Евразийской плитой.

В обоих рассматриваемых регионах отмечаются тектоническая активизация на грани
це олигоцена и миоцена и последовавший в раннем миоцене спад активности. Последний 
подготовил существенные структурные перестройки, проявившиеся на границе ранне
го и среднего миоцена — около 15 млн. лет назад. С этого времени, по данным В.Г. Казь
мина, развиваются Афарская и Эфиопская рифтовые зоны и немного позднее оформля
ется Кенийский ареал щелочно-базальтового вулканизма. Начинается складкообразо
вание в зоне Краевых складок Восточной Анатолии и Внешнем Загросе. На границе 
среднего и позднего миоцена тектоническое сжатие в этих складчатых зонах усиливает
ся. Завершается складчатость и начинается воздымание Горного Крыма, осевых час
тей Большого Кавказа и Копетдага. В течение позднего миоцена и раннего плиоцена 
активизируются как процессы рифтогенеза в Северо-Восточной Африке, так и горооб
разование в области взаимодействия Аравийской и Евразийской плит, где намечается 
несколько эпизодов ускорения движений. Начало последнего, раннеплиоценового (пос- 
лепонтического — предакчагыльского), эпизода совпадает, по данным В.Г. Казьмина 
[1982], с некоторым изменением относительного перемещения Аравийской плиты и 
Сомалийского блока и заложением Кенийской рифтовой зоны.

Сопоставление неотектонического развития отдельных сегментов обнаруживает 
черты широкой, хотя, возможно, и не повсеместной синхронности крупных событий. 
Так, в конце эоцена -  начале олигоцена имели место складкообразовательные движения 
в зоне41нда (их отголоском были деформации поверхности и начало накопления моласс 
на обширной территории вплоть до Тянь-Шаня), на обширных пространствах Ирана, 
Закавказья и Анатолии, в Альпах, Пиренеях, Атласе и на Кубе. С этого времени в неко
торых осевых зонах Альпийско-Азиатского пояса начинается формирование совре
менного рельефа. Закладываются Красноморская и Аденская зоны рифтовой системы 
Северо-Восточной Африки.

К рубежу олигоцена и миоцена тяготеют значительные проявления складчатости, 
надвигания, гранитизации и метаморфизма в Гималаях, на Южном и Центральном 
Памире. Тогда же имели место складкообразовательные движения в Понто-Каспийской
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части Альпийско-Азиатского пояса, покрово- и складкообразование в Восточных Карпа
тах, Гельветских Альпах, Южных Пиренеях, Атласе. Началось формирование современ
ного рельефа в ряде районов Ирана и Анатолии. Возникла зона разлома Сан-Андреас, 
начались сбросообразование и вулканизм в Провинции Бассейнов и Хребтов на западе 
США.

На рубеже раннего и среднего миоцена активизируются горизонтальные тектоничес
кие движения на Памире; начинают развиваться горно-складчатые системы на северном 
и северо-восточном флангах Аравийской плиты; возникают Афарская и Эфиопская 
рифтовые зоны, преобразовав двойное сочленение рифтов Северо-Восточной Африки 
в тройное; оформляются основные черты неотектонического структурного плана и 
направленность новейших движений запада Северной Америки.

Дальнейшая неотектоническая активизация имела место в позднем миоцене — ран
нем плиоцене, когда произошло окончательное становление большинства современных 
горно-складчатых сооружений подвижных поясов. В течение этой эпохи, на протяжении 
8—9 млн. лет, выделяется несколько эпизодов усиления новейших движений, проявив
шихся на обширных территориях. Среди них наиболее важны эпизоды на границах 
среднего и позднего миоцена, миоцена и плиоцена, раннего и позднего плиоцена. Интен
сивные горизонтальные перемещения и складкообразование охватили периферические 
зоны Альпийско-Азиатского пояса: Северный Памир и его внешнюю зону, зону Глав
ного пограничного надвига Гималаев, Белуджистан и позднее Сулеймановы и Киртар- 
ские горы, Внешний Загрос, зону Краевых складок Восточной Анатолии, Копетдаг, 
юго-восточное и северо-западное окончания Большого Кавказа, внешнюю зону и пред
горья Восточных Карпат, Юрские горы. В конце миоцена, а местами в течение всего 
позднего миоцена происходит складкообразование и начинает развиваться современ
ный горный рельеф на Камчатке, Сахалине, в Японии. В позднем миоцене ускоряются 
горизонтальные перемещения по зоне разломов Сан-Андреас и развиваются связанные 
с ними системы нарушений, активные по сей день. В начале позднего миоцена достигают 
максимума проявления вулканизма и рифтогенеза в Исландии. Активизируется раздви
гание рифтовых зон Северо-Восточной Африки.

Результатами последующих неотектонических событий были достройка и оконча
тельное оформление современного облика подвижных зон, интенсивное воздымание 
горных хребтов (местами, например, в Тянь-Шане и Таджикской депрессии, — с ускоре
нием) , возрастание контрастности рельефа рифтовых зон, вовлечение в процессы актив
ного рифтогенеза и горообразования Байкальской области, Западной и Центральной 
Монголии. Эпизоды активизации, выделенные в отдельных зонах, обычно не прослежи
ваются в пределах всего подвижного пояса или разных поясов. Исключениями являются 
эпизоды конца плиоцена -  начала эоплейстоцена, фиксируемые на Тянь-Шане, в Тад
жикской депрессии, Понто-Каспийской области, на Родопском массиве и Камчатке, 
а также конца среднего плейстоцена, отмеченные в Центральной Азии, Понто-Каспий
ской области, на Камчатке и в системе Поперечных хребтов США.

Выделенные фазы и эпизоды неотектонической активизации отражают постепенное 
зарождение и усиление тех черт, которые отличают новейший этап от предшествовав
ших эпох мезозоя и кайнозоя. Значение разных фаз и эпизодов в этом процессе различ
но. Эпоха активизации конца эоцена — начала олигоцена (пик — 40—35 млн. лет назад), 
отождествляемая с пиренейской фазой складчатости, проявилась главным образом 
в Альпийско-Азиатском подвижном поясе и сопряженных областях. По содержанию 
тектонических процессов она мало отличалась от меловых фаз диастрофизма. Это 
относится и к последующим тектоническим фазам: конца олигоцена — начала миоцена 
и начала среднего миоцена..Каждая из них характеризовалась складко- и покровооб- 
разованием на тех или иных территориях, но не во всех подвижных поясах, и лишь 
в небольшой степени увеличивала площади, охваченные собственно орогейическими 
процессами. По-видимому, до конца среднего миоцена тектоническая обстановка на 
континентах не была уникальной для мезозоя и кайнозоя. Подобные условия периоди
чески возникали и в предшествовавшие тектонические фазы. Вместе с тем с эоцена до 
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среднего миоцена были заложены главные элементы новейших подвижных 
поясов, которые активно развивались позднее

" ° В' ЙШ' Й СТРУКТУРЬ| континентов „мели
о ические события которые начались в конце среднего миоцена и продолжались

досередины плиоцена. В это время, примерно с 12 до 3,5 млн. лег ^эад  Х р м и Г в а  
лись и получили отчетливое структурное выражение почти все тектон^чес^е о с ^ -  
ности, отличающие новейший этап от более ранних эпох мезозоя и кайнозоя Резко 
сократилась площадь континентальных трансгрессий. Сформировались и приобрели 
контрастный рельеф горные системы и рифтовые зоны. Возросла скорость опускания 
океанических желобов: именно с миоцена они начали развиваться как некомпенсиро
ванные прогибы, несмотря на рост горных сооружений и соответственно увеличение 
выноса обломочного материала с островных дуг и активных континентальных окраин. 
Горообразование охватило не только области альпийского диастрофизма и альпийской 
консолидации коры, но и многие древние складчатые сооружения и даже участки до- 
кембрийских платформ. В позднеплиоцен-четвертичное время указанные особенности 
новейшего этапа усилились; в частности, активно росли и распространялись на боль
шие площади горные сооружения.

Отмеченные фазы кайнозойского тектогенеза характеризовались одновременной 
активизацией сжатия в складчатых поясах, растяжения в рифтовых зонах и горизонталь
ных перемещений в сдвиговых системах. Но обнаруживаются более короткие эпизоды, 
которые, насколько позволяет судить современная точность датировок, не укладывают
ся в указанную закономерность. Так, в самом начале позднего миоцена (накануне 
позднемиоценовой активизации рифтогенеза) на северо-востоке Африки, в Афарском 
и, воможно, Красно морском рифтах, имели место кратковременные дифференцирован
ные движения, проявившиеся в угловых несогласиях между средне- и позднемиоцено
выми толщами. Эти проявления диастрофизма совпадают по времени с активизацией 
складкообразования в соседних районах Альпийско-Азиатского пояса.

Примерно 4,5 млн. лет назад, когда в Ал ьпийско-Азиатском поясе после кратковре
менной понтической трансгрессии вновь наступила эпоха интенсивного сжатия, т.е. 
складкообразования и воздымания горных систем, произошли перестройки структурно
го плана в рифтовых системах Северо-Восточной Африки (некоторое изменение относи
тельного перемещения Аравийской плиты и Сомалийского блока и заложение Кений
ской рифтовой зоны ), Исландии (отмирание северной части прежнего рифта и заложе
ние северной части Срединно-Исландской неовулканической зоны) и Центральной 
Атлантики (изменение направления спрединга в части Среднюю-Атлантического хребта 
вблизи 37° с.ш.) Тогда же приобрела современное структурное выражение рифтово- 
трансформная система Калифорнийского залива, с чем была связана перестройка зоны 
разлома Сан-Андреас в Южной Калифорнии. Такая перестройка, во всяком случае в 
Исландии, сопровождалась спадом рифтогенной активности. Следующий эпизод акти
визации диастрофизма в Альпийско-Азиатском и других горно-складчатых поясах, 
имевший место примерно 1,8—1,6 млн. лет назад в самом конце плиоцена — начале 
эоплейстоцена, также совпадает с частичными структурными перестройками в рифто
вых системах Исландии и Северо-Восточной Африки.

Таким образом, некоторые эпизоды интенсивного Сжатия в горно-складчатых поясах 
совпадают не со стадиями активизации растяжения в рифтовых системах, а с эпизодами 
их перестройки, возможно, спада рифтогенной активности и даже слабого складкооб
разования. Это дает основание предполагать, что в течение новейшего этапа могли 
чередоваться стадии относительного сжатия и растяжения, о чем писали Е.Е. Миланов- 
ский [1978], П. и Е. Банквицы [Р. Bankwitz, Е. Bankwitz, 1974]. Если такие колебания 
действительно существовали, они были более короткопериодными, нежели стадийность 
общей активизации тектогенеза (и сжатия и растяжения), и в значительной мере подав
лялись проявлениями последней.

В горно-складчатых сооружениях Понто-Каспийской области (и менее достоверно 
в некоторых других сегментах подвижных поясов) улавливаются изменения тектони-



части Альпийско-Азиатского пояса, покрово- и складкообразование в Восточных Карпа
тах, Гельветских Альпах, Южных Пиренеях, Атласе. Началось формирование современ
ного рельефа в ряде районов Ирана и Анатолии. Возникла зона разлома Сан-Андреас, 
начались сбросообразование и вулканизм в Провинции Бассейнов и Хребтов на западе 
США.

На рубеже раннего и среднего миоцена активизируются горизонтальные тектоничес
кие движения на Памире; начинают развиваться горно-складчатые системы на северном 
и северо-восточном флангах Аравийской плиты; возникают Афарская и Эфиопская 
рифтовые зоны, преобразовав двойное сочленение рифтов Северо-Восточной Африки 
в тройное; оформляются основные черты неотектонического структурного плана и 
направленность новейших движений запада Северной Америки.

Дальнейшая неотектоническая активизация имела место в позднем миоцене -  ран
нем плиоцене, когда произошло окончательное становление большинства современных 
горно-складчатых сооружений подвижных поясов. В течение этой эпохи, на протяжении 
8—9 млн. лет, выделяется несколько эпизодов усиления новейших движений, проявив
шихся на обширных территориях. Среди них наиболее важны эпизоды на границах 
среднего и позднего миоцена, миоцена и плиоцена, раннего и позднего плиоцена. Интен
сивные горизонтальные перемещения и складкообразование охватили периферические 
зоны Альпийско-Азиатского пояса: Северный Памир и его внешнюю зону, зону Глав
ного пограничного надвига Гималаев, Белуджистан и позднее Сулеймановы и Киртар- 
ские горы, Внешний Загрос, зону Краевых складок Восточной Анатолии, Копетдаг, 
юго-эосточное и северо-западное окончания Большого Кавказа, внешнюю зону и пред
горья Восточных Карпат, Юрские горы. В конце миоцена, а местами в течение всего 
позднего миоцена происходит складкообразование и начинает развиваться современ
ный горный рельеф на Камчатке, Сахалине, в Японии. В позднем миоцене ускоряются 
горизонтальные перемещения по зоне разломов Сан-Андреас и развиваются связанные 
с ними системы нарушений, активные по сей день. В начале позднего миоцена достигают 
максимума проявления вулканизма и рифтогенеза в Исландии. Активизируется раздви
гание рифтовых зон Северо-Восточной Африки.

Результатами последующих неотектонических событий были достройка и оконча
тельное оформление современного облика подвижных зон, интенсивное воздымание 
горных хребтов (местами, например, в Тянь-Шане и Таджикской депрессии, — с ускоре
нием) , возрастание контрастности рельефа рифтовых зон, вовлечение в процессы актив
ного рифтогенеза и горообразования Байкальской области, Западной и Центральной 
Монголии. Эпизоды активизации, выделенные в отдельных зонах, обычно не прослежи
ваются в пределах всего подвижного пояса или разных поясов. Исключениями являются 
эпизоды конца плиоцена — начала эоплейстоцена, фиксируемые на Тянь-Шане, в Тад
жикской депрессии, Понто-Каспийской области, на Родопском массиве и Камчатке, 
а также конца среднего плейстоцена, отмеченные в Центральной Азии, Понто-Каспий
ской области, на Камчатке и в системе Поперечных хребтов США.

Выделенные фазы и эпизоды неотектонической активизации отражают постепенное 
зарождение и усиление тех черт, которые отличают новейший этап от предшествовав
ших эпох мезозоя и кайнозоя. Значение разных фаз и эпизодов в этом процессе различ
но. Эпоха активизации конца эоцена — начала олигоцена (пик — 40—35 млн. лет назад) , 
отождествляемая с пиренейской фазой складчатости, проявилась главным образом 
в Альпийско-Азиатском подвижном поясе и сопряженных областях. По содержанию 
тектонических процессов она мало отличалась от меловых фаз диастрофизма. Это 
относится и к последующим тектоническим фазам: конца олигоцена — начала миоцена 
и начала среднего миоцена..Каждая из них характеризовалась складко- и покровооб- 
разованием на тех или иных территориях, но не во всех подвижных поясах, и лишь 
в небольшой степени увеличивала площади, охваченные собственно орогеНическими 
процессами. По-видимому, до конца среднего миоцена тектоническая обстановка на 
континентах не была уникальной для мезозоя и кайнозоя. Подобные условия периоди
чески возникали и в предшествовавшие тектонические фазы. Вместе с тем с эоцена до 
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конца среднего миоцена были заложены главные элементы новейших подвижных 
поясов, которые активно развивались позднее.

Решающее значение для формирования новейшей структуры континентов имели 
тектонические события, которые начались в конце среднего миоцена и продолжались 
до середины плиоцена. В это время, примерно с 12 до 3,5 млн. лет назад, сформирова
лись и получили отчетливое структурное выражение почти все тектонические особен
ности, отличающие новейший этап от более ранних эпох мезозоя и кайнозоя. Резко 
сократилась площадь континентальных трансгрессий. Сформировались и приобрели 
контрастный рельеф горные системы и рифтовые зоны. Возросла скорость опускания 
океанических желобов: именно с миоцена они начали развиваться как некомпенсиро
ванные прогибы, несмотря на рост горных сооружений и соответственно увеличение 
выноса обломочного материала с островных дуг и активных континентальных окраин. 
Горообразование охватило не только области альпийского диастрофизма и альпийской 
консолидации коры, но и многие древние складчатые сооружения и даже участки до- 
кембрийских платформ. В позднеплиоцен-четвертичное время указанные особенности 
новейшего этапа усилились; в частности, активно росли и распространялись на боль
шие площади горные сооружения.

Отмеченные фазы кайнозойского тектогенеза характеризовались одновременной 
активизацией сжатия в складчатых поясах, растяжения в рифтовых зонах и горизонталь
ных перемещений в сдвиговых системах. Но обнаруживаются более короткие эпизоды, 
которые, насколько позволяет судить современная точность датировок, не укладывают
ся в указанную закономерность. Так, в самом начале позднего миоцена (накануне 
позднемиоценовой активизации рифтогенеза) на северо-востоке Африки, в Афарском 
и, воможно, Красно морском рифтах, имели место кратковременные дифференцирован
ные движения, проявившиеся в угловых несогласиях между средне- и позднемиоцено
выми толщами. Эти проявления диастрофизма совпадают по времени с активизацией 
складкообразования в соседних районах Альпийско-Азиатского пояса.

Примерно 4,5 млн. лет назад, когда в Ал ьпийско-Азиатском поясе после кратковре
менной понтической трансгрессии вновь наступила эпоха интенсивного сжатия, т.е. 
складкообразования и воздымания горных систем, произошли перестройки структурно
го плана в рифтовых системах Северо-Восточной Африки (некоторое изменение относи
тельного перемещения Аравийской плиты и Сомалийского блока и заложение Кений
ской рифтовой зоны ), Исландии (отмирание северной части прежнего рифта и заложе
ние северной части Срединно-Исландской неовулканической зоны) и Центральной 
Атлантики (изменение направления спрединга в части Срединно-Атлантического хребта 
вблизи 37° с.ш.) Тогда же приобрела современное структурное выражение рифтово- 
трансформная система Калифорнийского залива, с чем была связана перестройка зоны 
разлома Сан-Андреас в Южной Калифорнии. Такая перестройка, во всяком случае в 
Исландии, сопровождалась спадом рифтогенной активности. Следующий эпизод акти
визации диастрофизма в Альпийско-Азиатском и других горно-складчатых поясах, 
имевший место примерно 1,8—1,6 млн. лет назад в самом конце плиоцена — начале 
эоплейстоцена, также совпадает с частичными структурными перестройками в рифто
вых системах Исландии и Северо-Восточной Африки.

Таким образом, некоторые эпизоды интенсивного Сжатия в горно-складчатых поясах 
совпадают не со стадиями активизации растяжения в рифтовых системах, а с эпизодами 
их перестройки, возможно, спада рифтогенной активности и даже слабого складкооб
разования. Это дает основание предполагать, что в течение новейшего этапа могли 
чередоваться стадии относительного сжатия и растяжения, о чем писали Е.Е. Миланов- 
ский [1978], П. и Е. Банквицы [Р. Bankwitz, Е. Bankwitz, 1974]. Если такие колебания 
действительно существовали, они были более короткопериодными, нежели стадийность 
общей активизации тектогенеза (и сжатия и растяжения), и в значительной мере подав
лялись проявлениями последней.

В горно-складчатых сооружениях Понто-Каспийской области (и менее достоверно 
в некоторых других сегментах подвижных поясов) улавливаются изменения тектони



ческой активности более высокого ранга — продолжительностью в сотни и даже десятки 
тысяч лет. Как правило, они не выходят за пределы таких сегментов, и, вероятно, 
обусловлены местными тектоническими причинами. Одной из причин в Понто-Каспий
ской области были более или менее длительные нарушения связи с мировым океаном 
(см. главу I I I ) .  Еще более кратковременные изменения активности, продолжитель
ностью в десятки, сотни, реже — более тысячи лет, охватывают отдельные подвижные 
зоны и выражаются в сильных землетрясениях, периодическом нарастании сейсмич
ности или скорости крипа (см. главу И ) . Особенности их проявлений обусловлены 
физическими свойствами деформируемых объемов горных пород.

В заключение рассмотрим возможные причины возникновения тех черт строения 
поверхности Земли, какими характеризуется новейший этап. Проблема эта не имеет 
сейчас однозначного решения. Но хотелось бы сразу подчеркнуть, что исследования 
спрединга в океанах не показывают общего возрастания скоростей горизонтальных 
движений в течение новейшего этапа. О том же свидетельствуют весьма значительные, 
не уступающие новейшим горизонтальные перекрытия в более ранние (например, 
меловые) эпохи альпийского диастрофизма. Вероятно, новейший этап характеризуется 
возрастанием не горизонтальной, а лишь вертикальной составляющей тектонических 
движений.

Интенсивное и широко распространившееся горообразование в Альпийско-Азиат
ском поясе можно объяснить смыканием континентальных масс Евразии и бывшей 
Гондваны и особенностями орогенеза в условиях сжатия и скучивания континенталь
ной литосферы. Наиболее активно такое сближение происходит в Гималайско-Памир
ском сегменте орогенического пояса, и именно здесь находятся высочайшие горные 
вершины и уникальное по размерам и высоте нагорье Тибета.

Однако проблема новейшего орогенеза этим не исчерпывается, поскольку высокие 
и обширные горные сооружения развиваются не только в Альпийско-Азиатском внут- 
риконтинентальном поясе, но и в иных структурных условиях, например на западе 
Северной и Южной Америки. По отношению к глубоководному желобу контрастность 
рельефа Анд особенно велика. Возможно, высокая контрастность рельефа новейших 
подвижных поясов связана отчасти с возрастанием суммарной эффективной вязкости 
литосферы, обусловившей в орогенических поясах сжатие горных масс до весьма 
больших глубин, а в континентальных рифтовых системах — возникновение глубинных 
расколов. Во многих орогенических областях горообразование следует во времени 
за складкообразованием, т.е. происходит в объемах горных пород, уже гомогенизиро
ванных по механическим свойствам [Паталаха, 1980; Скобелев, 1983]. Подобные 
явления в условиях скучивания континентальной литосферы могли уменьшить значе
ние дифференцированных движений вдоль коровых и мантийных надастеносферных 
волноводов и тем самым способствовать вовлечению глубинных объемов литосферы 
в деформации с вертикальным удлинением.

Но и это не может объяснить всех особенностей новейшего орогенеза, ибо горооб
разование охватывает области не только с альпийским, но и варисским, а также с более 
древним возрастом складчатости, где, однако, на более ранних стадиях мезозоя и 
кайнозоя горообразования не происходило. Возможно, существуют какие-то иные 
причины возрастания суммарной эффективной вязкости литосферы, например повы
шенные теплопотери. Выявленное увеличение вулканической активности на континен- 
jax  и в океанах в позднем кайнозое [Ронов, 1964, 1976; Тимофеев и др., 1983; Ken- 
nett et al., 1977] свидетельствует в пользу последнего предположения.

Вероятно, все указанные факторы в той или иной мере обусловили специфику новей
шего этапа. Несмотря на необратимость развития Земли, подобные черты проявились 
также в конце варисского, каледонского и более ранних тектонических ’ ’циклов” .



ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Выполненная корреляция позднекайнозойских тектонических событий в подвижных 
областях с разной структурой и кинематикой новейшего развития выявила существен
ную временною изменчивость интенсивности тектонических процессов. Вариации интен
сивности имеют разную периодичность.

Детальными геолого-геоморфологическими, сейсмологическими и геодезическими 
исследованиями в отдельных подвижных зонах обнаружены вариации скоростей голо
ценовых перемещений с частотами в десятки — первые тысячи лет. Формы их выраже
ния в разных зонах изменяются от колебаний скорости крипа до различий сейсмичес
кой активности в течение сейсмотектонического цикла и, наконец, периодически повто
ряющихся катастрофических землетрясений, разделенных эпохами покоя. Такие вариа
ции характеризуют отдельные подвижные зоны, и форма их зависит от физических 
свойств деформируемых пород. Это дает возможность ставить обратную задачу: по 
данным о режиме современных движений определять физические свойства и условия 
тектогенеза в недрах активной зоны, что требует проведения специальных тектонофизи- 
ческих и геодинамцческих исследований. Это задача не только теоретическая, но и 
практическая, поскольку с ее решением связаны дополнительные возможности долго
срочного сейсмического прогнозирования. '

Более низкочастотные вариации интенсивности тектонических процессов (с перио
дичностью в десятки тысяч -  первые миллионы лет) установлены геолого-геоморфо
логическими методами. Относительно кратковременные колебания надежно докумен
тируются лишь для четвертичного времени, а более длительные — для всего новейшего 
этапа. Они образованы фазами и эпизодами тектонической активизации, разделенными 
более продолжительными эпохами относительного покоя. Насколько позволяет судить 
точность современных датировок и сопоставлений, фазы и некоторые эпизоды активи
зации примерно синхронны в подвижных зонах разных структурно-кинематических 
типов. Таковы фазы конца эоцена — начала олигоцена, конца олиго цена — начала миоцена, 
начала среднего миоцена и, наконец, фаза позднего миоцена — раннего плиоцена, 
объединяющая несколько тектонических эпизодов. К последним по продолжительнос
ти близок более поздний эпизод активизации конца среднего — начала позднего 
плейстоцена.

Наряду с фазами и эпизодами активизации намечаются более слабые эпизоды, харак
теризующиеся синхронностью иного рода: активизация движений в рифтовых зонах 
по времени совпадает со спадом активности в орогенических областях, и, наоборот, 
активизация орогенических областей совпадает со спадом интенсивности раздвигания, 
структурными перестройками и, возможно, местами слабым складкообразованием в 
рифтовых зонах. К таким событиям относятся эпизоды самого начала позднего миоцена, 
раннего плиоцена после понтической трансгрессии, самого конца плиоцена — 
начала эоплейстоцена. Эти эпизоды можно рассматривать как проявления периодичес
кой смены сжатия и растяжения, охватывающие как орогенические, так и рифтовые 
пояса, тогда как фазы и эпизоды первого типа, более выразительные по структурным 
последствиям, характеризуются одновременной активизацией как сжатия, так и растя
жения в разных поясах.

Работа по изучению тектонических фаз и эпизодов, их синхронности в разных облас
тях, структурных, кинематических и динамических особенностей далека от завершения.



И речь идет не только о более полном анализе имеющихся данных по всем подвижным 
зонам или об их дополнительном изучении существующими методами, но и о совер
шенствовании теоретических основ и методики датирования и корреляции неотекто- 
нических событий.

Недостаточно разработаны и слабо внедрены в практику исследований новые мето
ды датирования четвертичных отложений — термолюминесцентный и трековый. Мето
ды тефрохронологии, используемые в отдельных вулканических областях, должны быть 
распространены на более обширные территории континентов, где могут оказаться 
эффективным средством корреляции удаленных разрезов на основе изучения тонкой 
геохимии и изотопного состава коррелируемых прослоев.

Важнейшей задачей является более углубленное изучение геоморфологических про
цессов, приводящих к формированию денудационных уровней рельефа. Представляет
ся, что существующие методы определения амплитуд их воздымания и деформации 
недооценивают плоскостной смыв и связанное с ним снижение гипсометрического 
положения денудируемых поверхностей, особенно относительно древних, неогеновых. 
Недостаточно обоснованы, а порой и просто не учитываются первичные наклоны по
верхностей выравнивания и террас.

Требуют дальнейшего серьезного изучения несогласия в молассовых комплексах 
и их тектоническая интерпретация. В одних случаях несогласия характеризуют спад 
осадконакопления и соответственно эрозии и воздымания горного сооружения. В дру
гих случаях несогласия отмечают, наоборот, активизацию воздымания изучаемых 
участков депрессии, совпадающего по времени с активизацией воздымания основ
ного горного сооружения. Эти два вида несогласий должны отличаться, и определить 
их тектонический смысл можно лишь на основе комплексной интерпретации всей 
совокупности геологических, структурно-геоморфологических и литолого-стратигра- 
фических данных.

Принципиальный вопрос изучения неотектонической эволюции подвижных поя
сов — выяснение соотношения новейшей складчатости и горообразования. Как пра
вило, реперные поверхности орогенных поднятий и прогибов, т.е. горных хребтов и 
межгорных впадин, изогнуты более полого, чем обнажающиеся в этих хребтах слои 
мезозойско-кайнозойских отложенйй. Подобные соотношения интерпретируются 
обычно, как смена во времени складчатости горообразованием, и в общем слу-’ 
чае это верно. Но недооцениваются при такой интерпретации возможное продолжение 
процесса складкообразования в массиве пород на стадии роста горного сооружения, 
различия в поведении горных масс на земной поверхности и внутри земной коры. .Осо
бенности характера деформаций на разных структурных (и масштабных) уровнях тре
буют дальнейшего как натурного, так и экспериментального исследования.

Другим важным вопросом изучения развития горных стран является анализ того 
вклада в происходящие на разных стадиях эволюции вертикальные перемещения, ко
торый вносят собственно тектонические процессы, изостатическая компенсация пе
рераспределения масс процессами эрозии и осадконакопления, а также вторичные 
явления, связанные с прочностными свойствами и гравитационной неустойчивостью 
воздымающихся структур.

Требуют совершенствования методы определения интенсивности горизонтальных 
перемещений в разные эпохи, особенно в областях сдвиговых и рассеянных дви
жений. Для локальных корреляций важно бывает выяснить, как происходили пе
ремещения — медленно или импульсно, каков вклад в суммарную деформацию кри- 
повых и мгновенных подвижек. Методы таких оценок лишь начинают разрабатывать
ся главным обрзом в активных сдвиговых зонах. Необходимо развить их примени
тельно к структурам иных морфолого-кинематических типов.

Особой геодинамической проблемой является объяснение периодических изменений 
неотектонической активности.



направленному преобразованию уже возникших орогенов и вовлечению в интенсивные 
движения новых, ранее относительно стабильных областей. Таким образом, черты, 
характеризующие новейший тектонический этап, начали интенсивно проявляться в 
различных областях в разное время. При этом по-разному развивались орогены на 
месте мезозойско-раннекайнозойских прогибов и областей распространения более 
древней континентальной коры. В нрогибах, например в восточной части Афгано-Тад
жикской депрессии, сначала возникают и постепенно усложняются складки осадочно
го чехла, в большей или меньшей мере дисгармоничные относительно одно возрастных 
им структур кристаллического основания. В ходе деформации осадочного чехла и 
кристаллического основания и связанных с ней процессов динамо метаморфизма- оса
дочных толщ происходит гомогенизация деформируемых горных масс [Скобелев, 
1983]. Начинают развиваться более крупные орогенные поднятия и сопряженные с 
ними межгорные прогибы, оси которых могут совпадать или не совпадать с осями 
прежних складчатых цепей. Воздымание поднятий—хребтов происходит с ускорением.

Области распространения древней континентальной коры, частично перекрытой 
маломощным мезозойско-раннекайнозойским осадочным чехлом, например Тянь- 
Шань, на ранних стадиях новейшего орогенеза характеризуются формированием слабо
контрастных и нередко изометричных структур — низких поднятий и плоских впадин. 
Позднее контрастность поднятий и межгорных впадин возрастает; они повсеместно 
приобретают черты линейности. Воздымание поднятий—хребтов, как и в мезозойско- 
раннекайнозойских прогибах, происходит с ускорением.

В европейской части Альпийско-Азиатского пояса, как показывает, например^ изуче
ние Родопского массива, интенсивное смятие и горообразование имели место еще на 
начальных, эоцен-олигоценовых стадиях неотектонического развития, т.е. раньше, 
чем в Средней Азии. На более поздних стадиях отмечается частичное разрушение ранее 
возникших горных сооружений Альпийской Европы. Важную роль в этом, по-видимо
му, играли процессы рифтогенеза, проявившиеся в разных формах: формировании 
линейных грабенов рейнского типа, подводных рифтоподобных впадин типа Тирренско
го моря, структур рассеянного рифтогенеза типа Эгейского моря и сопредельных 
частей Балканского полуострова, наложенных вулканических поясов типа Транскав
казского и, наконец, изометричных впадин типа Паннонской.

Происходит как бы наступление рифтогенеза на складчато-орогенический пояс. 
Оно приводит к расчленению пояса на отдельные горные системы, которые, однако, 
продолжают воздыматься, хотя и менее интенсивно, чем горы Средней Азии. Этот 
процесс можно связывать со спецификой региона, а именно с его расположением на 
продолжении интенсивно развивающегося рифтового пояса Индийского и Тихого 
океанов, и сопоставлять с проникновением рифтогенных структур в область Северо- 
Американских Кордильер (Провинция Бассейнов в Хребтов) на другом конце того 
же рифтового пояса. Вместе с тем наблюдаемую особенность можно истолковать как 
начало следующей стадии развития орогена — расчленения и в конечном счете разруше
ния. Показательно, что эта особенность присуща областям, где наиболее интенсивный 
орогенез происходил в начале новейшего этапа.

Можно наметить, таким образом, ряд орогенных структур, находящихся сейчас на 
разных стадиях развития. И в этом ряду современная Монголия, например, похожа на 
раннюю стадию развития Тянь-Шаня. Но не следует забывать, что Монголия развивается 
в условиях преимущественно сдвиговых деформаций и смещений, а на Тядь-Шане 
происходили и продолжают происходить смятие и надвигание горных масс в условиях 
поперечного сжатия. Возможно, Монголия никогда не повторит путь Тянь-Шаня. Еще 
большие различия существуют между горно-складчатыми сооружениями с разными 
типами строения земной коры, например между Тянь-Шанем и Камчаткой.

Итак, черты строения лика Земли, характеризующие новейший этап (широкое рас
пространение гор и регрессий на континентах, высокая контрастность рельефа в под
вижных зонах) формировались постепенно и в полной мере проявились лишь начиная 
с позднемиоцен-раннеплиоценовой фазы тектонической активизации, т.е. в течение
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'последних 10—12 млн. лет. Эти черты отличают новейший этап от всех предыдущих 
этапов мезозойско-кайнозойского развития планеты и отчасти, по-видимому, существо
вали также в конце герцинского, каледонского и более ранних тектонических циклов. 
Указанные особенности новейшего этапа позволяют ставить вопрос об особом состоя
нии литосферы, связанном либо с ее гомогениза!щей, лдбо с общим уменьшением 
вязкости в результате теплопотерь. Ответ на этот вопрос требует как дополнительного 
анализа фактического материала, в частности более корректной оценки изменений 
интенсивности вулканизма в течение мезозоя и кайнозоя, так и специальных текто- 
нофизических и гео динамических исследований.

Таким образом, проблема корреляции неотектонических событий, важная и сама 
по себе, и как актуалистический инструмент для познания более ранних стадий эволю
ции планеты, заслуживает дальнейшего исследования. Предлагаемая монография подво
дит итог определенного этапа разработки этой проблемы/
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