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ВВЕДЕНИЕ

Большое значение в геотектонике придается изучению осадочных чехлов, структур
ный анализ которых способствовал созданию теории о платформах, разработанной 
главным образом советскими учеными. Благодаря глубокому бурению и сейсмораз
ведке удается изучать структуры с мощными толщами осадочного чехла на конти
нентах и океанах. Как правило, они характеризуются утоненной консолидированной 
земной корой. Установление связи между формированием мощных осадочных чехлов 
и строением глубоких горизонтов земной коры дает возможность подойти к разра
ботке механизма образования осадочных бассейнов.

В последнее время Лаборатория региональной тектоники Геологического инсти
тута АН СССР проводит тектонические исследования осадочных бассейнов с утоненной 
консолидированной корой. К такому же типу структур относится Паннонский бас
сейн, расположенный в центре Европы и окруженный со всех сторон горными соору
жениями Альп, Карпат, Апусеней, Динарид. Он представляет собой обширную низ
менность с отдельными возвышенностями. На территории бассейна находится шесть 
государств. Центральная его часть расположена в Венгрии, краевые —  в СССР, Чехо
словакии, Австрии, Югославии, Румынии.

Паннонский бассейн выполнен неоген-антропогеновыми осадочными образованиями 
мощностью до 7000 м, а по данным некоторых геофизиков, до 9000 м [Годовой..., 
1973]. В его пределах известны мощные кайнозойские вулканогенные образования. 
Паннонский бассейн характеризуется наибольшими в Европе значениями теплового 
потока и приподнятым положением поверхности Мохоровичича. В пределах западной 
части Альпийского складчатого пояса он является своеобразной структурой, резко 
отличающейся от всех остальных структурных элементов этого региона.

Паннонский бассейн в настоящее время является одной из наиболее изученных 
структур в мире. Громадное количество скважин (более 10 000), густая сеть сейс
мических профилей разной модификации позволяют детально осветить строение нео- 
ген-антропогенового осадочного чехла и донеогеновых пород. Через территорию 
бассейна проходит большое количество профилей ГСЗ, позволяющих представить 
строение глубоких горизонтов земной коры. Достаточно хорошо известны геофизи
ческие параметры и тепловой поток этого региона.

Пока еще не было исследований, посвященных всестороннему изучению Паннон- 
ского бассейна как единой структуры. Восполнить этот пробел являлось одной из 
задач настоящей работы. Наличие большого количества разнообразного материала 
помогает нарисовать объективную картину строения и воссоздать детальную исто
рию развития Паннонского бассейна начиная с момента его заложения до настояще
го времени. Кроме того, становится возможным освещение донеогеновой предыс
тории развития этой территории. Материалов же по подстилающим комплексам 
пород, других структур с мощным осадочным чехлом и утоненной консолидированной 
корой обычно не хватает, поэтому их предыстория во многом субъективна. Хорошая 
геологическая и геофизическая изученность неоген-антропогенового чехла Паннон
ского бассейна явилась причиной выбора его как основного объекта изучения. Одной 
из главных задач работы было проведение сравнительно-тектонического анализа



Паннонского бассейна и близких ему структур. Для этой цели были использованы 
материалы по Трансильванской впадине, акватории Эгейского моря и глубоковод
ным бассейнам Средиземноморского пояса.

Исследования Паннонского бассейна были начаты автором в 1975 г. Полевые работы 
проходили в Советском Закарпатье, Венгрии, Чехословакии и охватывали почти всю 
территорию Паннонского бассейна. Донеогеновое основание изучалось в Карпатах, 
где на поверхность выходят мел-палеогеновые флишевые толщи; мезозойские об
разования и их структура —  в горах Бю кк, Мечек, Венгерское Среднегорье; палео
зойские и докембрийские толщи —  в Словацком Рудогорье, Малых Карпатах и в 
других местах. Кроме того, использовались данные глубоких скважин, вскрывших 
донеогеновые породы. Основой для расшифровки структуры неоген-антропогено- 
вого чехла являлись данные бурения и сейсмические профили. Глубокие разведочные 
скважины осветили весь его разрез. На максимальную глубину он вскрыт скв. Хед- 
мезевашархей-1 (гл. 5842 м ), расположенной в центральной части бассейна (Венгрия). 
За время исследований была проведена корреляция и просмотрены мелкие и глубокие 
скважины, пробуренные как в Советском Закарпатье, так и за рубежом (Венгрия, 
Чехословакия). Сейсмические профили разных модификаций позволили проследить 
отдельные структурые подразделения по всей площади бассейна. По его краям и в 
районах выступов донеогеновых пород были обнаружены отдельные структурные 
несогласия и мелкие структуры. Все это позволило дать детальную характеристику 
строения неоген-антропогенового чехла Паннонского бассейна. Большое внимание 
уделялось вулканитам. Было собрано много образцов из всех основных районов их 
распространения (Выгорлат-Гутинский хребет, горы Центрально-Словацкие, Токай
ские, Бержень, Венгерское Среднегорье и д р .), просмотрены шлифы, сделано петро
графическое описание, проведены химические анализы и т.д. Для более полного изу
чения исследуемых районов, а также для ознакомления с другими частями бассейна 
(Австрия, Румыния, Югославия) привлекались литературные и картографические 
материалы. На литературных данных основаны главы, посвященные сравнительно
тектоническому анализу.

Автор выражает глубокую благодарность академику А.Л. Яншину, А.А. Белову, 
А.С. Перфильеву, А.Б. Дергунову, А.А. Моссаковскому, С.Д. Соколову, И.В. Хворовой, 
Б.П. Золотареву, А.Л. Книпперу, М.Г. Леонову, И.Г. Щербе (ГИН АН СССР); М.А. Беэ
ру (ВИМС); Ю.П. Скотынскому (БГЭ ), Р.Г. Гарецкому (ИГГ АН БССР); М.М. Кухти- 
кову (ГИН ТаджССР); академику Е. Бончеву, И. Боянову, Д. Йосифову (Б А Н ); 
3. Балла (Геофизический институт, Венгрия); Я. Земану, Й. Планчару (ЧСАН) и др. 
Большую помощь в сборе материалов по зарубежным территориям оказали Б. Надь, 
3. Балла, А. Ямбор, профессор К. Балог, П. Дьярмати, Б. Бардоц, Д. Погачаш, Б. Янчки 
(Венгрия); Я. Сенеш,* академик М. Магел, Й. Возар, Р. Йиржичек, Д. Ваш (Чехосло
вакия); М. Лупу, М. Радулеску (Румыния).

Автор особенно благодарит А.Е. Шлезингера, который постоянно следил за ходом 
работы, давал советы и консультации, и споры с которым нередко помогали найти 
истину. Большую помощь в оформлении работы оказали В.П. Уткина и Е.Г. Матецкая, 
которым автор искренне признателен.

Необходимо отметить, что исследования Паннонского бассейна и создание этой 
монографии стали возможны только благодаря участию автора в работе Проблем
ной комиссии IX многостороннего сотрудничества Академий наук социалистических 
стран "Геосинклинальный процесс и становление земной корьГ.



РАЗВИТИЕ ПРЕДСТАВЛЕНИЙ О ПАННОНСКОМ БАССЕЙНЕ 
(краткий очерк)

Известно, что еще во II в. до н.э. в римских поселениях, расположенных в районе Бу
дапешта, использовались термальные воды. В течение последующих веков на террито
рии Паннонского бассейна разрабатывались многочисленные полезные ископаемые. 
В середине XIX в. Паннонский бассейн привлек особое внимание геологов альпий
ской школы, обнаруживших под выполняющими его кайнозойскими отложениями 
складчатые зоны, которые прослеживаются в окружающих горных сооружениях.

Термин "бассейн" был впервые применен к этой структуре в конце XIX в. венгер
ским геологом Телеги Ротом. Этот термин (бассейн осадочный, осадочных пород, неф
тегазоносный и т .д .), часто употребляемый для областей нефте- и газонакопления 
широко применяется и в тектонической литературе [Справочник..., 1970]. Вопрос 
о применении термина "бассейн" очень подробно был рассмотрен Н.Б. Вассоевичем 
[1979]. В настоящей работе под бассейном понимается крупная структура синкли
нального строения, выполненная осадочным чехлом.

Существует несколько крупных работ, освещающих различные аспекты строения 
Паннонского бассейна. Следует прежде всего отметить мелкомасштабные тектони
ческие карты и объяснительные записки к ним [Международная..., 1962; Тектоника..., 
1964; Тектоника..., 1966; Тектоническая..., 1966; Тектоника..., 1978], в которых 
рассматриваются в основном складчатые структуры, окружающие бассейн. Следует 
отметить также работу Д. Вейна [Gy. We in, 1969] о донеогеновом фундаменте вен
герской части Паннонского бассейна. Крупной работой явились Тектоническая карта 
Карпато-Балканской горной системы и объяснительная записка к ней, составленные 
под редакцией М. Магеля [Тектоническая..., 1973; Tectonics..., 1974]. В них обоб
щены данные по этому региону примерно на 1970 г. Паннонский бассейн разделен 
на ряд структур, относящихся к отдельным этапам позднеальпийского развития 
(савскому, штирийскому и д р .). Неоген-антропогеновый вулканизм рассмотрен в 
монографиях Е.Е. Милановского, Н.В. Короновского [1973] и М. Магеля [Mahel, 1978]. 
Стратиграфии, литологии и строению осадочного чехла Паннонского бассейна посвя
щены работы ,Э. Вадаса [1964], Н. Онческу [1960], Ш. Яшко [Jasko, 1973, 1977] и 
др. Следует отметить крупные работы, проводимые коллективом НИИЗарубежгео- 
логия [Наместников и др., 1977; Нефтегазоносные...,* 1981; и др.], в которых рассмат
риваются мезозойско-кайнозойские отложения этого региона, прежде всего с пози
ций перспективности на нефть и газ.

На примере донеогенового основания Паннонского бассейна Г. Штилле [1964] вы
делил крупный структурный элемент земной коры —  срединный массив [Zwischen- 
geb irge). Многие геологи рассматривали Паннонский бассейн как орогенную альпий
скую структуру, наложенную на древний срединный массив (Тиссия, Паннонский, 
Венгерский и т .д .), который обтекают разновозрастные складчатые сооружения 
[Славин, 1958, и д р .]. Одним из первых эту точку зрения поставил под сомнение 
А.Л. Яншин {1965], который дал детальный анализ срединных массивов вообще и 
Венгерского "массива" в частности. В дальнейшем при получении новых фактических



Рис. 3. Карта донеогеновых структурно-формационных комплексов Паннонского бассейна и окру
жающих районов

1 —  1 7 -  геосинклинальные и орогенные складчатые комплексы: 1 —  докембрийско-нижнепалео- 
зойский, 2 —  нижне-среднепалеозойский эвгеосинклинальный, 3 —  средне-верхнепалеозойский 
миогеосинклинальный и орогенный, 4 —  верхнетриасовый эвгеосинклинальный, 5 —  триасовый 
миогеосинклинальный, 6 —  триасово-меловой миогеосинклинальный, 7 —  юрско-нижнемеловой 
эвгеосинклинальный, 8  —  юрско-меловой геосинклинальный Клипповой зоны, 9 —  юрско-мело

вой миогеосинклинальный, 10-12  -  флишевые: 10 -  мел-палеогеновый, 11 -  верхнемел-палео- 
геновый, 12 -  палеогеновый, 13 —  олигоценовый орогенный, 14 —  основных пород, 15 -  ультра- 
основных пород, 16 —  средне-верхнепалеозойских гранитов, 17 —  мел-палеогеновых гранитов; 
1 8 -2 0  —  комплексы осадочного чехла: 18 -  юрско-меловой, 19 -  верхнемеловой, 20 -  палео
геновый; 21 —  чехол Восточно-Европейской платформы; 22 —  основные разрывные нарушения 
(сдвиги, сбросы, надвиги и т.д .); 23 —  линии основных тектонических покровов; 24 —  граница 
распространения неоген-антропогенового чехла Паннонского бассейна
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Рис. 18. Геологический разрез через Паннонский бассейн по линии Динариды— Закарпатский прогиб
1— 6 —  комплексы неоген-антропогенового чехла: 1 —  антропоген, 2 —  плиоцен-антропогеновые базальты, 

3 —  верхний миоцен(паннрн)— плиоцен, 4 —  миоцен (без паннонского яруса), 5 —  средний вулканический 
комплекс (миоцен), 6 —  нижний вулканический комплекс (миоцен); 7 —  комплексы Предкарпатского 
краевого прогиба; 8— 23 — донеогеновые комплексы: 8 —  палеоген чехольного типа, 9 —  мел-палеогено- 
вый флишевый Внешних Карпат, 10 —  верхнемел-палеогеновый Дебреценского трога, 11 —  палеогеновый

типа, 14 -  юрско-меловой Клипповой з о н ъ iT -  " I T " чехольного типа, и  -  юрско-меловой чехольного 
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кембоийгко-нижнепалвотйгкый• ол а льныи, 22 —  средне-верхнепалеозоиских гранитов, 23 —  до-кеморииско-нижнепалеозоискии, 24 -  разрывные нарушения разных типов д
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Рис. 19. Геологический разрез через Паннонский бассейн по линии Чешский массив— горы Апусени 
Условные обозначения см. на рис. 18



данных мнение о том, что основанием Паннонского бассейна не является срединный 
массив, развивали и другие исследователи [Белов и др., 1976; Муратов, Яншин, 1976; 
Szkleczky-Kardoss, 1978; и д р .]. Однако и сейчас есть геологи, утверждающие, что 
в основании бассейна находится байкальский срединный массив, правда, разорванный 
отдельными трогами [Довгаль, 1977; Jantsky, 1976].

Большинство исследователей считает неоген-антропогеновый Паннонский бассейн 
орогенной структурой, возникшей на последней стадии альпийского этапа развития, 
а неоген-антропогеновые отложения бассейна —  самостоятельным орогенным струк
турным этажом [Милановский, Короновский, 1973; Муратов, Яншин, 1976; Mahel, 
1976; и д р .]. Это обосновывается прежде всего характером вулканизма и составом 
осадочных толщ.

Примерно с 1970 г. к этому региону стали применяться модели, основанные на 
положениях новой глобальной тектоники. Дж. Дьюи с ссгавторами [Dewey et al., 1973] 
одними из первых стали считать дугу Карпат островодужной структурой, возникшей 
в результате субдукции. В дальнейшем целый ряд геологов развивал эту точку зре
ния [В leachu et al., 1973; Boccaletti, 1977; Boccaletti et al., 1976; Radulescu, Sandu- 
lescu, 1973; и д р .]. Венгерский тектонист Е. Садецки-Кардош [Szadeczky-Kardoss, 
1973, 1975, 1976] в пределах Паннонского бассейна выделил целый ряд разновоз
растных зон субдукции и связанных с ними вулканических поясов с возрастом 
20— 23 млн лет (рис. 1). Однако петрохимические исследования неогеновых вулканитов 
бассейна показывают различия между ними и вулканическими образованиями современ
ных островных дуг [Lexa, Копеспу, 1974].

Образование Паннонского бассейна часто связывают с молодыми неогеновыми 
процессами растяжения коры [Кропоткин, 1980; и д р .]. Растяжение и утонение коры 
является следствием поднятия территории выше уровня изостатического равновесия, 
вызванного выдавливанием вверх обширного мантийного диапира. Ф. Хорват, Л. Ште- 
гена и др. [Boccaletti et al., 1976; Horvath, Stegena, 1977; Stegena et al., 1975; и др.] 
считают Паннонский бассейн внутридуговой (interarc) структурой. Они предпола
гают, что вдоль Карпатской дуги проходит позднеолигоценово-раннемиоценовая зона 
субдукции. Ее следствием является мантийный диапир, в кровле которого происхо
дит апвеллинг частично расплавленного мантийного материала. Эти авторы предложи
ли схему эволюции Паннонского бассейна в неогене (рис. 2 ), в которой учтено боль
шинство данных по глубинному строению территории бассейна.

В эту схему не укладываются геологические данные о строении неогенового чехла 
бассейна, составе вулканитов, о соотношении со складчатыми сооружениями Альп 
и т.д. Наличие мантийного диапира или поднятия мантии на территории бассейна под
тверждается многими исследователями. Однако встает вопрос о процессах, вызвав
ших возникновение этого диапира и времени его образования, а также о степени влия
ния на геологическое развитие региона. Например, английский геолог А. Крауфорд 
[Crawford, 1977] считает, что мантийный диапир появился в позднем мезозое и раз
вивался в течение кайнозоя с наивысшей активностью в неогене. Формирование Карпат
ской дуги и Паннонского бассейна, а также образование современной речной системы 
этого региона он объясняет движением отдельных блоков земной коры. Движения 
отдельных блоков во время кайнозоя в Карпато-Балканском регионе (Тиссия, Тран- 
сильвания и др.) предполагает и целый ряд других исследователей [A irine i, 1977; 
Burchf iel, 1980; Channel, Horvath, 1976; Pavelescu, N itu , 1977; и д р .]. К сожалению, 
в этих работах : используются данные о глубинном строении и общие представления 
о геологическом строении, но не учитывается конкретный геологический материал, 
что является причиной и некоторой недостоверности построений.

В.Г. Свириденко [1978] дал критический обзор применения положений новой гло
бальной тектоники к региону Паннонского бассейна. Одним из самых важных его 
возражений против ее использования является симметричное строение Карпат и Ди- 
нарид по отношению к Паннонскому массиву (здесь В.Г. Свириденко неправильно 
употребляет термин "м ассив"). Еще одним серьезным доказательством непримени
мости плейттектоники к этому региону служит отсутствие сейсмофокальных зон, 
сопоставимых с зонами Беньофа. Вместе с тем В.Г. Свириденко отвергает крупные 
горизонтальные перемещения на этой территории в течение мезозоя, которые, однако, 
доказаны геологическими данными [Белостоцкий, 1977; Книппер, 1975; Хайн и др., 
1977; и др.] . 3. Балла, один из самых активных сторонников гипотезы тектоники
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Рис. 1. Схема расположения зон 
субдукции и вулканических поясов 
в Паннонском бассейне [Sz&deczky- 
Kardoss, 1975]

1 —  зоны субдукции; 2 — вулкани
ческие пояса и их возраст, млн лет; 
3  —  линии корреляции зон субдук
ции и вулканических поясов

Рис. 2. Схема эволюции Паннон- 
ского бассейна в неогене [Stegena 
et al., 1975]

плит для этого региона, по поводу движения микроплит в кайнозойское время пи
шет; "Реальность нарисованной картины не доказана, но опровержений также не 
существует" [Balia, 1980, с. 41 ] .  Если с первой частью фразы можно согласиться, что 
со второй —  нет. Опровержения существуют, и первое из них —  это наличие ненару
шенного осадочного чехла Паннонского бассейна.

ГЛАВА ВТОРАЯ

ДОНЕОГЕНОВЫЕ КОМПЛЕКСЫ ПАННОНСКОГО БАССЕЙНА 
И СОПРЯЖЕННЫХ СКЛАДЧАТЫХ СООРУЖЕНИЙ

Паннонский бассейн окружен со всех сторон складчатыми горными сооружениями, 
в которых обнажаются разновозрастные донеогеновые комплексы. С севера и восто
ка — это дуга Карпат, разделяемых на Внутренние и Внешние, с запада и юга —  склад
чатые системы Альп и Динарид, с юго-востока —  Сербско-Македонский массив и 
структуры Южных Карпат. Результаты глубокого бурения и геофизические материалы 
последних лет дают возможность проследить распространение донеогеновых комп
лексов под осадочными и вулканогенными неоген-антропогеновыми образованиями 
Паннонского бассейна и Трансильванской впадины (рис. 3, см. в к л .).

Наиболее древними, относимыми по возрасту к докембрию, возможно нижнему 
палеозою, являются сланцево-гнейсовые толщи, вскрытые скважинами в различных 
районах Паннонского бассейна1. Они известны в его северо-западной части в преде

1 При описании положения донеогеновых комплексов термин "Паннонский бассейн" употребляется 
как географическое понятие.



лах Малой Венгерской впадины, где кристаллические породы сопоставляются с до- 
кембрийскими гнейсами Восточных Альп, Малых Карпат и блока Вепорид. Кристалли- 
никум этих районов прослежен под центральнословацкими вулканитами [Biela, 1978а; 
Fusan et al., 1969]. Аналогичные образования обнаружены скважинами в узкой зоне 
южнее оз. Балатон, которая протягивается к северо-востоку. Кварцитовые сланцы 
и граниты этой зоны обнажены в горах Веленце. Глубокометаморфизованные породы, 
представленные гранито-гнейсами и мигматитами, распространены в юго-восточной 
части Паннонского бассейна. Они имеют облик, близкий к докембрийским образова
ниям Сербско-Македонского массива и блокам докембрия гор Апусени [Jantsky, 
1976; Kovics, 1978]. Среди гранито-гнейсов довольно широко распространены ам
фиболиты [Szalay, 1977]. Они вскрыты рядом скважин (Иллеш, Фюзешдьярмат и др.) 
в центральной части бассейна. Отдельные древние блоки, имеющие аллохтонное зале
гание, расположены в Восточных Карпатах (Мармарошский массив и др.) и по гео
физическим данным предполагаются под неогеновыми вулканитами гряды Келима- 
ни— Харгита. Кристаллические сланцы вскрыты отдельными скважинами в централь
ной части Трансильванской впадины. По данным югославских исследователей, ана
логичные образования прослеживаются в северной части Югославии до среднего те
чения р. Сава [F ilja k  i dr., 1969; Kemenci, Canovic, 1978].

В центральной части Паннонского бассейна докембрийские толщи обнаружены к 
югу от гор Мечек, где они вытягиваются неширокой полосой в северо-восточном 
направлении, образуя так называемый хребет Морадь. Севернее гор Мечек с таким же 
простиранием расположена гряда Лоци, сложенная гнейсами. В северо-восточной части 
Паннонского бассейна около г. Шаторальяуйхей и на северном окончании Земплин- 
ского "острова" обнажаются гранатово-дистеновые гнейсы, которые также относятся 
к докембрию. Радиологические датировки рассматриваемых пород различными ме
тодами дают интервал возраста от 500 до 1180 млн лет [Тектоника..., 1978; Wein, 
1973; и д р .]. Максимальная цифра 1397 млн лет получена по биотиту из гранит-пор
фира скв. Салатнак-3 [Jantsky, 1976].

Нижне-среднепалеозойский эвгеосинклинальный комплекс представлен метамор- 
физованными известняками и глубоководными кремнистыми образованиями с ос
новными интрузивными и эффузивными породами. Максимальное их распространение 
известно в Восточных Альпах и Гемеридах [Тектоника..., 1978; Fliigel, 1975; Fusan 
et al., 1969, 1971]. В Восточных Альпах эти толщи обнажаются в тектонических о к 
нах (Земмеринг и д р .). В Гемеридах нижнепалеозойские образования смяты в склад
ки и разбиты на серию тектонических пластин, надвинутых друг на друга. Отдельные 
выходы нижне-среднепалеозойского комплекса прослежены в горах Уппонь и Сендре 
[Моек, 1977], а также на западе Венгрии в районе гор Кё'сег. Вероятно, к этому же 
комплексу относятся смятые в альпинотипные складки силурийские серициты и 
филлиты с линзами порфироидов Венгерского Среднегорья.

Средне-верхнепалеозойский миогеосинклинальный и орогенный комплекс. Он не
согласно перекрывает эвгеосинклинальные образования нижнего— среднего комплекса. 
В него входят пермские песчаники и фузулиновые известняки (мощностью около 
1000 м) северного берега оз. Балатон, известняки и глинистые сланцы карбона Вос
точных Альп, Динарид и гор Б ю кк, средний палеозой центральной части Венгрии. 
К этому же комплексу относятся якобхедьские конгломераты (пермь) гор Мечек, 
карбоново-пермские сланцы и красноцветные конгломератово-песчаниковые толщи 
гор Апусени и красноцветные песчаники верхнего палеозоя в пределах Сербско-Ма
кедонского массива. Я. Оравец [Oravecz, 1979] считает, что пермскими являются 
цакские конгломераты, известные в составе серии филлитов в горах Кёсег. Широкий 
ареал пологозалегающих верхнепалеозойских толщ (угленосный карбон и зеленые 
аркозовые песчаники перми) предполагается в Восточной Словакии и Советском За
карпатье, где они обнажены в районе Земплинского "острова" и вскрыты много
численными скважинами [Свириденко, 1976; Biela, 19786; и д р .]. Только в преде
лах Внутренних Карпат на небольшом участке блока Вепорид распространена перм
ская толща, сложенная сланцами, песчаниками, граувакками с основными вулкани
тами (толеитовые базальты) и их комагматитами (диоритовые порфириты) [Vozar, 
1971].

Докембрийско-палеозойские комплексы прорваны разнообразными гранитными 
интрузиями, в составе которых выделяются гранит-порфиры, гранодиориты, аплиты
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Рис. 4. Геологический разрез вдоль дороги Эгер— Озд (район Сарвашке)

1 —  сланцы темно-серые; 2 —  сланцы светло-зеленые; 3  —  песчаники; 4 —  известняки; 5 —  диа
базы и габбро-диабазы; 6 —  несогласное залегание; 7 —  линия надвига; 8 —  задернованные участки

и другие разности пород. Они известны практически везде, где распространены древ
ние комплексы (зона Балатон— Вел енце, Внутренние Карпаты, северная часть Югосла
вии и д р .). Радиологические датировки пород от 500 до 200 млн лет. Однако чаще 
всего считается, что большинство гранитоидов имеет верхнепалеозойский возраст 
[Вадас, 1964; Jantsky, 1976; и д р .].

Верхнетриасовый эвгеосинклинальный комплекс представлен сланцами, извест
няками и яшмами с щелочными основными вулканитами и редко —  ультраосновными 
породами и обнажен во Внутренних Динаридах и в южной части Восточных Альп [Книп- 
пер, 1975; и д р .]. Под неоген-антропогеновым чехлом аналогичные образования про
слежены в узкой полосе северо-восточного простирания до гор Бю кк, где они выхо
дят на поверхность. Здесь вместе с известняками, глинистыми сланцами и песчаника
ми встречены крупные глыбы габбро и габбро-диабазов. Весь комплекс, относящий
ся к карнийскому ярусу, смят в складки и разбит на целую серию тектонических 
пластин (рис. 4 ). Он прорван диабазовыми лавами, имеющими шаровую структуру, 
и перекрыт в районе с. Белапатфальва светлыми мощными известняками норийского 
яруса. Последние залегают в форме единой синклинали, осложненной сбросами не
большой амплитуды. В западной части Венгрии, по данным Э. Вадаса [1964], в 
скв. Инке-4 обнаружены серпентиниты, вероятно, триаса. Возможно, к верхнетриа
совому комплексу относятся изЬестняки с дунитами, пироксенитами и серпентини
тами, вскрытые скважинами на небольшом участке к югу от г. Кошице [Hovorka 
e ta l., 1975].

В Советском Закарпатье в районе г. Чоп (скв. 44) и с. Залуж (скв. 1, 2 и др.) об
наружены габбро-диабазы, диабазы с прослоями туфов, причем лавы имеют спилито- 
вый облик. Их предположительный возраст —  триас.

Триасовый миогеосинклинальный слабодислоцированный комплекс, представлен
ный в основном доломитами и мергелями с маломощными прослоями туфов основ
ного состава и песчаников, распространен в центральной части Паннонского 
бассейна. Он протягивается от Восточных Альп через Венгерское Среднегорье до 
Советского Закарпатья. Вторая полоса этих отложений вытянута в северо-восточном 
направлении и проходит южнее через горы Апусени. Здесь породы триасового комп
лекса более сильно дислоцированы и участвуют в строении покровов. В районе гор 
Мечек доломиты триаса с прослоями ангидритов выходят на поверхность. Они об
разуют в этих местах сложную изоклинальную складчатость на борту более крупной 
синклинальной формы (рис. 5 ). Предполагают, что к северу от гор Мечек триас зале
гает субгоризонтально. В этом же направлении быстро сокращается его мощность. 
В районе г. Печ она составляет первые сотни метров, а уже в скв. Салатнак-3 —  всего 
10— 15 м. Сложная складчатость триасовых отложений в горах Мечек объясняется 
близостью крупного разлома Уйфалу— Пёч и наличием ангидритовых прослоев, уси
ливающих компетентность слоев.

Мощность отложений триасового миогеосинклинального комплекса колеблется 
в различных пределах. В Венгерском Среднегорье зафиксировано около 2500 м триасо
вых отложений. Максимальные значения свыше 3500 м известны в скв. Кеккут-1, 
расположенной в горах Кестхей [Bohn, 1979].

Широко распространен вдоль северного ограничения Паннонского бассейна триасо
во-меловой миогеосинклинальный комплекс, представленный преимущественно из-



Рис. 5. Изоклинальная складчатость в триасовых отложениях гор Мечек (фото автора)

вестняками, доломитами и песчаниками. В некоторых случаях нижняя часть комплекса 
относится к перми. Породы часто тектонически перекрывают структурно-фациальные 
комплексы Восточных Альп и Внутренних Карпат. Миогеосинклинальный комплекс 
имеет сложную чешуйчатую структуру, состоящую из нескольких крупных тектони
ческих пластин (Хочская единица и д р .), надвинутых преимущественно с севера на 
юг. Предполагалось продолжение комплекса далеко на юг, однако буровые 
работы в районе, гор Тржибеч (Южная Словакия) позволили четко оконтурить рас
положение слагающих его отложений [Gasa, Beinhauerovci, 1976; и д р .]. По данным 
этих же авторов, миогеосинклинальный триасово-меловой комплекс надвинут на 
триасовый. Триасово-меловые породы, вскрываемые скважинами в Советском За
карпатье, также разбиты на серию тектонических пластин небольшой мощности (пер
вые сотни метров), причем в скважинах наблюдается многократное повторение раз
реза (рис. 6 ). Однако, по мнению В.Г. Свириденко [1976], здесь нет надвигов, амп
литуда которых превышает 10— 20 км.

Юрско-меловой эвгеосинклинальный комплекс хорошо изучен во внутренних Ди- 
наридах и горах Апусени [Книппер, 1975; Онческу, 1960]. Здесь он представлен пре
имущественно диабазами и радиоляритами. С эвгеосинклинальными толщами свя
заны крупные массивы ультрабазитов (Златибор, Копаоник и д р .), залегающие, как 
правило, аллохтонно. Скважины дали возможность проследить продолжение эвгео- 
синклинального комплекса под неогеновым чехлом в северной части Югославии 
[Kemenci, Canovic, 1978; и д р .]. Ультраосновные породы встречены к северо-востоку 
от Белграда, где они образуют крупные тела, вытянутые в меридиональном направ
лении. Восточная ветвь отклоняется к северо-востоку. На основании анализа грави
метрических и магнитных данных офиолитовые серии, развитые в горах Металифери, 
прослежены к западу под покровом неоген-антропогенового чехла [V isarion, San- 
dulescu, 1979]. К северу от гор Фрушка известняки с основными вулканитами 
юрско-мелового возраста вскрыты в неширокой полосе широтного простирания. 
Они осложнены серией разломов. В районе среднего течения р. Савы юрско-меловой 
комплекс прослежен на небольшом расстоянии к северу от выходов на поверхность 
и далее скрывается под флишем эоцена. В центре Паннонского бассейна юрско-меловые 
основные ‘магматические породы и кремнистые образования встречены в районе гор



Рис. 6. Геологический разрез скв. Невицкое-1 (по В.С. Бу
рову и др., 1975 г . ) .

1 —  доломиты; 2 —  известняки; 3  —  мергели; 4 —  гли
ны; 5 — аргиллиты; 6 —  алевролиты; 7 —  песчаники; 8 —  
конгломераты; 9 —  туфы и туффиты; 10 —  андезиты; 
11 —  несогласное залегание; 12 —  тектонический кон 
такт

Мечек и протягиваются от них к востоку до север
ного окончания гор Апусени. Такие же толщи из
вестны в южной части Восточных Карпат. Юрским 
возрастом датируется диабазово-туфовая толща 
с известняками и кварцитами, вскрытая скважина
ми в районе г. Берегово, и известняками с крем
нями скв. Шаян-1 (Советское Закарпатье).

Несколько иной характер имеют юрско-меловые 
эвгеосинклинальные образования Клипповой зоны, 
протягивающейся на многие сотни километров при 
ширине, не превышающей 30 км вдоль северного 
края Паннонского бассейна. Они представлены 
в основном осадочными породами, местами с 
гальками серпентинитов. Как правило, в матрикс 
меловых флишевых толщ заключены известняко
вые клиппы (утесы) юрских пород. Они очень 
хорошо выражены на местности (образуют лесные 
массивы). Этот комплекс имеет сложную струк
туру. По данным Р. Маршалко IMarschalko, 1979], 
выходы изверженных кислых и средних пород, 
а также офиолитов трассируют крупный разлом, 
проходящий примерно по середине Клипповой 
зоны.

Флишевые образования в пределах Паннонского 
бассейна и окружающих районов разделены на три 
разновозрастных комплекса. В зоне. Внешних Кар
пат мощный флишевый комплекс датируется ниж
ним мел-палеогеном. Он представлен ритмичным 
переслаиванием аргиллитов, алевролитов, песчани
ков с единичными прослоями липаритовых туфов, 
смят в складки и разделен на серию покровов, 
надвинутых друг на друга, причем плоскости шарья- 
жей падают в сторону Паннонского бассейна по 
всей дуге Внешних Карпат. Комплекс в свою оче
редь надвинут на отложения миоцена.

Верхнемел-палеогеновый флишевый комплекс 
заполняет крупную структуру, протягивающуюся 
в северо-восточном направлении поперек бассейна 
от среднего течения р. Тисы до советско-венгер
ской границы. В последнее время к нему относят 
флишоидные палеогеновые отложения с прослоя
ми спилитов, вскрытые скважинами в Советском 
Закарпатье [Глушко, 1968; Свириденко, 1976]. 
Породы комплекса смяты в крутые складки (на
пример, скв. Кишкунхалаш-3). Их морфология 
изучена еще плохо. Область распространения верхне- 
мел-палеогенового флишевого комплекса контро
лируется крупными разломами северо-восточного 
простирания.

Палеоцен-эоценовый флишевый комплекс из
вестен в пределах Внутренних Карпат и в северной
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части Югославии. Во Внутренних Карпатах он выполняет отдельные изолированные 
депрессии (Попрадская и д р .), вытянутые вдоль дуги Клипповой зоны. В южной части 
Паннонского бассейна палеоцен-эоценовые флишевые образования большой мощности 
(до 2000 м) заполняют единый прогиб, расположенный вдоль долины р. Савы. Палео- 
цен-эоценовый комплекс смят в складки гораздо меньше, чем другие флишевые 
комплексы, но участвует в строении покровов.

В Паннонском бассейне очень слабо развиты гранитоидные тела мезозоя— кайнозоя. 
Мел-палеогеновые граниты, представленные банатитовым комплексом, распростра
нены в горах Апусени, где образуют крупные- массивы (Влэдяса и др .). Близкие к 
ним гранодиориты гораздо меньше известны в северных Динаридах и Восточных 
Альпах, где небольшие массивы приурочены к крупному разлому.

В составе донеогенового разреза Паннонского бассейна выделяется ряд комплек
сов осадочного чехла. Юрско-меловой комплекс, не смятый в складки, небольшой 
мощности (до 1000 м ), с отсутствием несогласий внутри разреза известен только в 
пределах Венгерского Среднегорья. Он представлен мелководно-морскими и озерны
ми мергелями, известняками, песчаниками с прослоями углей и бокситов.

В южной части рассматриваемой территории геосинклинальные комплексы с рез
ким угловым несогласием перекрывает верхнемеловой комплекс осадочного чехла 
характеризующийся небольшими мощностями и мелководными фациями с преобла
данием конгломератов. В горах Апусени и в Динаридах он участвует в строении 
покровов и образует небольшие по площади выходы. Под неоген-антропогеновыми 
отложениями выделены широкие поля распространения верхнемелового чехла. 
Однако такая рисовка может быть связана с малой изученностью этих территорий. 
Образования такого же типа известны на площади Трансильванской впадины, где их 
мощность, по данным румынских геологов, составляет около 200 м [Ciupagea et al., 
1970].

В северной части Паннонского бассейна распространен палеогеновый комплекс 
осадочного чехла. Он представлен глинами, песками, песчаниками, угленосными слоями 
и редкими прослоями риолитовых туфов. Его мощность колеблется от 300 до 1500 м. 
Слои залегают практически горизонтально и лишь в зонах разломов приобретают 
крутые углы наклона.

Донеогеновый разрез Паннонского бассейна состоит из комплексов пород разного 
возраста и разной тектонической природы. Они образуют ряд структурных блоков 
и зон (рис. 7 ), контакты которых чаще всего имеют сдвиговый или надеиговый ха
рактер. В юго-восточной части расположен Сербско-Македонский массив, а на севе
ро-западе —  блок Татро-Вепорид и Восточных Альп, имеющие сложное внутреннее 
строение. Наиболее крупными в центральной части бассейна являются изометричные 
докембрийско-нижнепалеозойские блоки (Мечекский, Вилань-Бихорский и др.). 
Между ними расположены линейно вытянутые в северо-восточном направлении ме
зозойские зоны Мечекская и Игал— Бю кк. Такое же простирание имеет Дербеценский 
прогиб, выполненный палеогеновым флишем. Структурные блоки и зоны централь
ной части бассейна с севера и востока ограничены Клипповой зоной, разделенной на 
ряд узких субпараллельных единиц [Marschalko, 1979], и зоной Внешних Карпат с * 1

-------- -
Рис. 7. Схема структур донеогеновых комплексов Паннонского бассейна и окружающих районов

1 —  Восточно-Европейская платформа; 2 —  Чешский массив; 3 —  Сербско-Македонский массив; 
4— 25 —  складчатые геосинклинальные блоки и зоны: 4— 8 —  добайкальские (частично перекрытые 
юрско-меловым осадочным чехлом); 4 —  Татро-Вепориды и Восточные Альпы, 5 —  Мечекский, 
6 —  Виллань-Бихорский, 7 —  Славонско-Сремский, 8 —  Трансильванский, 9 — 12 —  докембрийско- 
палеозойские (частично перекрытые юрско-меловым осадочным чехлом): 9  —  Земплинский, 
10 —  Гемериды, 11 —  Южные Альпы, 12 —  Венгерское Среднегорье, 13— 17 —  палеозойско-мезозой
ские Динариды: 13 —  Голья, 14 —  Сербские, 15 —  Боснийские, 16 —  Внешние Динариды, 17 —  Вардар- 
ская, 18— 21 —  мезозойские: 18 —  Мурешская (Металифери), 19 —  Игал-Бюкк, 20 —  Мечекская, 
21 —  Клипповая (Пьенинекая); 22— 25 —  мел-палеогеновые флишевые: 22 —  Внутренние Карпаты, 
23 —  Северные Динариды, 24 —  Дебреценская, 25 —  Внешние Карпаты; 26 —  Пред карпатский крае
вой прогиб; 27— 28 —  впадины, выполненные осадочным чехлом: 27 —  верхнемеловым, 28 —  палео
геновым; 29 —  линии основных шарьяжей; 30 —  линии главных разрывных нарушений. /, / /  —
палеогеновые впадины: /  —  Венгерская, / /  —  Трансильванская
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Рис. 8. Разрез через покровы Внешних Карпат в северном обрамлении Венского прогиба [Екскур- 
син "А "..., 1975]

1—3 —  миоцен Предкарпатского краевого прогиба: 1 —  карпатский ярус (параавтохтон), 2 —  
карпатский ярус (автохтон), 3 —  эггенбургский ярус; 4— 7 —  флишевые покровы Внешних Кар
пат (мел-палеогеновые) : 4 —  Поуздржанский (олистострома), 5 —  Жданицкий, 6 —  Здоунецкий, 
7 — Магурский покров; 8— 10 —  комплексы Чешского массива: 8 —  девон, 9 —  протерозой, 10 —  
кристалликум; / / — сбросы; 12 —  линии шарьяжей

очень сложным покровно-складчатым строением. Покровы, состоящие из серии 
пластин, надвинуты на миоцен Предкарпатского краевого прогиба на расстояние до 
40 км (рис. 8 ).

В южной части бассейна появляются структурные элементы с другими простира
ниями. Зоны Внутренних Динарид, часто надвинутые друг на друга (Сербская, Голья 
и д р .), имеют северо-западное простирание и торцово сочленяются со Славонско- 
Сремским блоком. Вардарская эвгеосинклинальная зона, протягивающаяся с юга на 
север в открытых областях, под неоген-антропогеновым чехлом Паннонского бассей
на, вероятно, разделяется на две ветви. Одна из них слепо заканчивается немного 
северо-западнее гор Фрушка, а вторая отклоняется к северо-востоку и соединяется 
с Мурешской (Металифери) зоной. Структуры южной части не имеют какого-либо 
ограничения (как на севере) и продолжаются далеко за пределы бассейна в склад
чатые области Динарид и Альп. На сложную структуру несогласно наложены две 
крупные палеогеновые впадины.

Большинство структурных единиц донеогеновых комплексов Паннонского 
бассейна отделяются друг от друга глубинными разломами. Наиболее крупным раз
ломом является Загреб— Кульч, протягивающийся в северо-восточном направлении 
и отделяющий кристаллический Мечекский блок от геосинклинальной зоны Игал—  
Бюкк. Он прослежен на расстоянии около 600 км и, возможно, продолжается к 
северо-востоку под складчатыми сооружениями Карпат и в фундаменте Восточно- 
Европейской платформы [Чекунов, 1970]. Его ширина составляет первые километ
ры. Падение плоскости разлома 75— 90°. Разлом Загреб— Кульч на всем своем про
тяжении разделяет разновозрастные и разнофациальные образования. В единичных 
случаях к нему приурочены основные магматические тела. По геофизическим дан
ным его плоскость прослежена до глубины примерно 30 км и отражается в строении 
поверхности Мохоровичича. По своим параметрам он относится к категории глубин
ных разломов1.

Вторым крупным разломом является Балатон— Дарно (линия Балатон). Он про
ходит примерно параллельно разлому Загреб— Кульч и заканчивается на востоке, тор
цово упираясь в разлом Хернад. На западе, возможно, его продолжением является 
Периадриатический (Инсубрийский) разлом Альп. В западной части Венгрии к раз
лому Балатон— Дарно приурочен гранитный каменноугольный пояс Балатон— Веленце. 
Вдоль его плоскости контактируют разнофациальные отложения палеозоя и мезозоя. * 2

1 К категории глубинных разломов относятся тектонические зоны, описанные A.B. Пейве (1956], 
В.Е. Хайном [1973] и обладающие тремя главными свойствами: 1) большой протяженностью,
2) значительной глубиной заложения, 3) длительностью и многофазностью развития, нередко 
с переменой знака перемещения по разрыву. Возможно, они являются отражением срывов, про
исходящих по различным плоскостям в земной коре [Тектоническая..., 1980].
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Особенно хорошо это заметно в северо-восточной части, которая известна под назва
нием разлом Дарно. Здесь морские пермско-карбоновые и глубоководные триасовые 
образования с основыми эффузивами гор Бю кк соприкасаются с палеозойскими 
метаморфизованными породами гор Уппонь. Разлом Балатон— Дарно представляет 
собой сдвиг. По геофизическим данным он прослежен на глубину около 25 км, а если 
учесть интрузии габбро, приуроченные к нему, то можно считать глубину его зало
жения еще большей. Следовательно, и его можно отнести к категории глубинных 
разломов.

Трансданубский разлом пересекает весь Паннонский бассейн по его южной окраине 
от предгорий Восточных Альп до Советского Закарпатья. Его проятженность состав
ляет примерно 650— 700 км. На западе он торцово упирается в Загреб-Кульчский 
разлом, а на востоке заканчивается в районе Раховского массива. В своей восточной 
части Трансданубский разлом отделяет докембрийско-нижнепалеозойский Виллань- 
Бихорский блок от мезозойской Мурешской геосинклинальной зоны. В средней части 
вдоль него проходит граница между мезозойской Вардарской геосинклинальной 
зоной и древними блоками. Далее к западу он отделяет Славонско-Сремский блок 
от структурных зон Динарид, торцово к нему примыкающих. Трансданубский раз
лом относится к правосторонним сдвигам. По его плоскости юрские отложения на 
северном крыле сдвинуты к северо-востоку. Он хорошо прослеживается в неогеновых 
отложениях.

На территории Паннонского бассейна известна еще целая серия крупных разры
вов северо-восточного простирания: Раба, Мечекский и др. Это крупноамплитудные 
разломы, ограничивающие различные структурно-фациальные зоны. Однако их нельзя 
классифицировать как глубинные разломы, поскольку они относительно неглубоко
го заложения, в них практически отсутствуют магматические тела и, наконец, они

Рис. 9. Схема крупных разрывных на
рушений Паннонского бассейна

1 —  глубинные разломы: / —  Ба
латон— Дарно, / /  —  Игал— Бюкк, / / /  —  
Трансданубский, VI —  Периадриати- 
ческий (Инсубрийский), V —  Вар- 
дарский; 2 —  региональные разло
мы (цифры на схеме) : 1 —  Цент
рально-Карпатский, 2 —  Раба, 3 —  
Мечекский, 4 —  Вилланьский, 5 —  
Хернад, 6 —  Закарпатский, 7 —  Са
мош (Припаннонский); 3 —  Клип- 
повая зона



затрагивают ограниченные по возрасту комплексы пород. То же самое относится и 
к серии разломов, имеющих субширотное (линия Хернад и др.) или юго-восточное 
(Вышеградский, линия Самош и др.) простирание.

Более сложное положение с так называемой Клипповой зоной [Леонов, 1978]. 
Часть геологов относит эту структуру к категории' глубинных разломов, другая 
группа считает Клипповую зону сильно сжатой геосинклиналью (сутурой).

Таким образом, на рассматриваемой территории существует сеть крупных разрыв
ных нарушений различного простирания (рис. 9). Три из них можно отнести к кате
гории глубинных разломов: Балатон— Дарно, Загреб— Кульч и Трансданубский. Ве
роятно, глубинными разломами можно считать Вардарский, который прослежива
ется далеко на юг, и Периадриатический, имеющий широтное простирание.

ГЛАВА ТРЕТЬЯ

НЕОГЕН-АНТРОПОГЕНОВЫЙ ОСАДОЧНЫЙ ЧЕХОЛ 
ПАННОНСКОГО БАССЕЙНА

СТРАТИГРАФИЯ ЧЕХЛА

Паннонский бассейн охватывает территории шести стран, в каждой из которых исполь
зуется своя стратиграфическая шкала для неоген-антропогеновых отложений. В широ
ком смысле регион принадлежит району Паратетиса, и его неоген-антропогеновые от
ложения коррелируются с одновозрастными толщами Тетиса (Средиземноморья). 
Структурные построения, являющиеся основной задачей данной работы, требуют вы
деления единых для всей площади стратиграфических подразделений, поэтому сделана 
попытка сопоставить разные схемы.

В СССР (Закарпатье) стратиграфическая схема неоген-антропогена первоначально 
была разработана И.Б. Плешаковым. В дальнейшем она претерпела значительные из
менения, основанные в основном на новых данных по макро- и микрофауне И.В. Венг- 
линского, Г.Н. Гришкевича, Л.С. Пишвановой и др. [Геология СССР..., 1966; Пишва- 
нова, 1971; и д р .]. В настоящее время при геолого-съемочных работах используется 
схема, в которой выделены достаточно широко распространенные в Закарпатье свиты 
(рис. 10). В других странах, территории которых входят в Паннонский бассейн, при
меняются другие схемы. В них выделены различные фаунистические зоны (Австрия, 
Чехословакия), датирующие тот или иной ярус. В каждой из стран для стратиграфи
ческих подразделений одного ранга и возраста используются различные названия, 
например левант (Югославия) = Румынию + дакию (Румыния) = коларовским слоям 
(Чехословакия) и т.д. В последнее время в рамках Регионального комитета по стра

тиграфии неогена Средиземноморья проведена большая работа по корреляции нацио
нальных стратиграфических схем [Меннер и др., 1976; Senes, 1975]. На конгрессе 
Регионального комитета в 1975 г. была утверждена общая схема сопоставления стра
тиграфических подразделений неогена Тетиса и Паратетиса, приведенная в работе 
В.В. Меннера и др. [1976]. Все подразделения привязаны к зональной шкале Блоу, 
шкале по наннопланктону Мартини и т.д. Эта шкала, а вернее ярусное деление для 
Центрального Паратетиса, и будет дальше использоваться в работе. Для неогена Цент
рального Паратетиса выделены региоярусы (снизу вверх) : эгер, эггенбург, оттнанг, 
карпат, баден, сармат, паннон, понт, дакий, румыний.

Граница олигоцена и миоцена в Центральном Паратетисе проводится под зоной 4 
(зона Globigerinoides prim ordius Blow et Bann —  зона Globorotalia kugleri BoIli) или 
по появлению зон наннопланктона Мартини, что соответствует верхам эгерского регио- 
яруса. В Восточном Паратетисе она проходит по подошве кавказского яруса. В нацио
нальных шкалах нижней границе миоцена новой схемы соответствуют подошва негров- 
ской свиты (Закарпатье), подошва аквитана (Румыния) и горизонт в верхней части 
хаттскогсГяруса (Венгрия).

Отдельные горизонты (свиты) неогена национальных стратиграфических шкал в 
том или ином объеме соответствуют ярусам Центрального Паратетиса. Сводная схема



Рис. 10. Стратиграфическая колонка неогеновых 
отложений Закарпатского прогиба (по А.В. Зоб- 
кову и др., 1969 г. с дополнениями по В.Г. Сви- 
риденко, 1975 г.)

сопоставления стратиграфических подразде
лений приведена на рис. 11. Для структурных 
построений в некоторых случаях не имеет 
значения проведение границ ярусов или свит, 
а главным является выделение крупных 
стратиграфических подразделений и их соот
ношение с более мелкими границами других 
шкал. Так, нижний— средний миоцен шкалы 
Центрального Паратетиса соответствует мио
цену в целом венгерских геологов, или ак
витанскому, бурдигэльскому, гельветскому, 
тортонскому и частично сарматскому яру
сам румынских исследователей. В Закар
патье к нему относятся свиты от негров- 
ской до басхевской и, возможно, нижняя 
часть доробратовской.

Наиболее сложно обстоит дело с сар
матским ярусом, который в различных 
регионах понимается в разном объеме [Мен- 
нер и др., 1976]. В Центральном Паратетисе 
к нему отнесены волынский и часть бесса
рабского подъярусов. В Закарпатье в состав 
сарматского яруса входят доробратовская, 
луковская • и алмашская свиты. Нижняя 
граница сармата определяется по зоне Ci- 
b ic ides badenensis (Orb.) и появлению 
крупных Arba (абровые слои). По мнению 
Г. Н. Гришкевича и др. [Геология СССР, 
1966], алмашская свита относится к ни
зам среднего сармата, а остальная часть сред
него и верхний сармат входят в изовскую 
свиту. Однако последние исследования поз
воляют проводить верхнюю границу сармат
ского яруса Центрального Паратетиса по 
кровле алмашской свиты. Венгерскими гео
логами верхняя граница сармата проводится 
на уровне кровли волынского яруса регио
нальной шкалы, а румынскими —  она под
нимается до подошвы мэотиса.

Паннонский ярус, включающий в себя 
мэотический, херсонский и верхнюю часть 
бессарабского ярусов и понтический ярус 
Восточного Паратетиса, отвечает большей 
части верхнего миоцена и самым низам 
плиоцена [Меннер и др., 1976]. В Советском 
Закарпатье этим подразделениям соответст
вуют кошелевская и изовская свиты, в Венг
рии —  почти весь паннонский ярус, а в Ру
мынии —  понт, мэотис и верхи сармата. Пан
нонский ярус характеризуется хорошим 
комплексом флоры, описанным во многих 
работах [Senes et al., 1975;' и др.]. В сква
жине 251, расположенной в долине р. Лато-
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Рис. 11. Схема сопоставления региональных стратиграфических шкал 
1 — с изменениями; 2 — басхевская, тересвенская, солотвинская



Рис. 12. Геохронологическая шкала неогена Тетиса (D. Vass, из [Тру
ды..., 1976])

рица к западу от г. Мукачево, М.А. Ахметьев (ГИН АН СССР) 
по сборам автора определил следующие растения на глубинах, 
м: 312 —  Fagus hertae (Ung.) Ilyinskaya, 245 —  Alangium tiliifo - 
lium (A. Br.) Krysht., 211-210 —  Castanea atavia Ung., Quercus 
pontica miocenica Kubat., 190 —  Salix varians Goepp., 161 —
Pterocarya paradisiaca (Ung.) Ilyinskaya, Alangium tiliito lium  
(A. Br.) Krysht, 108 -  Betula macrophylla (Goepp.) Heer.
Эти виды характерны для комплексов флор, распространен
ных в паннонском ярусе СССР, Польши, Чехословакии, Венг
рии. Граница миоцена и плиоцена проводится по первому про
явлению Globorotalia margaritae Bolli et Berm над зоной 17 
(зона Globorotalia conomiozea Kenn. —  G. mediterranea Cat. et 

Sprov.). Плиоцену Центрального Паратетиса отвечают иль- 
ницкая свита Закарпатья, левантин Венгрии и дакий + ле- 
вантин Румынии.

В последние годы проведены большие работы по радио
метрической датировке неогеновых образований Паннон- 
ского бассейна, которые позволили создать единую для 
этого региона радиохронологи чес кую шкалу [Багдасарян 
и др., 1977; Vass et al., 1971; и д р .], распространенную во 
всем Средиземноморье и привязанную к стратиграфичес
кой шкале (рис. 12). Граница между олигоценом и миоценом 
проводится на уровне 23,5— 24,0 млн лет. Верхний уровень 
нижнего миоцена (кровля карпатского яруса) датируется 
возрастов 16,3, а среднего -  12,2 млн лет. Верхний миоцен 
заключен между 12,2 и 5 млн лет. Плиоцен продолжается до 
2 млн лет. Орределены геохронологические границы для более мелких стратиграфи
ческих подразделений, млн лет: для паннонского яруса —  8— 11, сарматского —  11 — 
14, баденского —  15— 18 [Славик и др., 19/6; Konecny et а!., 1969; Vass et al., 1975].

СТРУКТУРНЫЕ КОМПЛЕКСЫ ЧЕХЛА

Неоген-антропогеновые отложения Паннонского бассейна с резким угловым (до 90°) 
и стратиграфическим несогласиями залегают на мезозойских и более древних толщах, 
а также на смятых б складки флишевых породах палеогена. Угловое несогласие ста
новится менее резким, но не исчезает совсем в зонах распространения субгоризон
тальных отложений палеогенового осадочного чехла. Здесь его значения не превышают 
15-20°.

Неоген-антропогеновый чехол Паннонского бассейна крупным угловым, а местами 
стратиграфическим несогласием делится на два структурных комплекса. Оно приуро
чено, как правило, к подошве паннонского яруса и прослежено почти по всей террито
рии бассейна. Отложения верхнего структурного комплекса часто залегают или на по
родах оттнанга— бадена (нижняя часть разреза нижнего комплекса), или прямо на 
образованиях донеогеновых комплексов. Примером может служить хорошо разбу
ренное месторождение Кикинда (Югославия), где горизонтально залегающие отложе
ния паннона перекрывают сложно дислоцированные кристаллические породы докемб
рия [V u jkov, 1969]. Аналогичные сооношения наблюдаются в районе Венгерского 
Среднегорья, поднятия Алдьё и в других местах [Korossy, 1970 ].

В Советском Закарпатье ряд скважин под паннонскими отложениями вскрывает 
складчатые толщи юры— палеогена (Вышковский район) или отложения бадена— ниж
него сармата (нижний комплекс) в Чоп-Мукачевской мульде, причем в последнем слу
чае угловое несогласие составляет 1— 3 . Аналогичное несогласие удается проследить 
в отдельных обнажениях. В северо-западной части Солотвинской мульды вулканоген
ные отложения сармата залегают с углами падения до 15° и перекрываются горизон
тально лежащими песчаниками паннона (рис. 13). В некоторых местах основное не-
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Рис. 13 .Несогласное налегание песчаников паннонского яруса (вверху) на туфогенную толщу сар
матского яруса (внизу). Район с. Велятин в Закарпатье (фото автора)

согласие опускается до основания верхнего миоцена, но небольшое несогласие в кров
ле сармата сохраняется. Как правило, величина углового несогласия уменьшается от 
краев к центру бассейна. В Закарпатье в долине ручья Глубокий слои доробратовской 
свиты (верхний миоцен) наклонены под углами 7— 10°, а нижележащая басхевская 
свита (средний миоцен) имеет углы до 30— 40° (рис. 14). Таким образом, здесь вели
чина несогласия достигает 30°. В центральной части бассейна в районе г. Сольнок про
ведены детальные сейсмические работы, освещающие разрез неогена [Szabone, Szenas, 
1971]. Здесь горизонтальные отложения паннонского яруса несогласно залегают на ни 
зах сармата, слои которого наклонены под углами 5— 10° (рис. 15), т.е. угловое не
согласие не превышает 10°. В скважине Игал-7, пробуренной в 1979 г. в области Шо- 
модь, угловое несогласие между панноном и сарматом составляет первые градусы, 
а в скв. Ходмезевашархей 1, расположенной в районе г. Сегед, оно не наблюдается.

Вместе с тем в центральной части бассейна существуют более резкие угловые не
согласия. Здесь в отдельных местах выявлены неширокие грабенорбразные структуры, 
заполненные отложениями среднего— нижнего миоцена (рис. 16). Осадки смяты в по
логие складки с углами наклона слоев до 40°. Эти породы перекрыты горизонтально- 
лежащими отложениями паннона. Таким образом, здесь величина углового несогласия 
достигает 40°. Такие же соотношения верхнего и нижнего комплексов можно просле
дить и на других локальных участках центральной части бассейна. Следует отметить, 
что такие соотношения приурочены к широким сводовым относительным поднятиям 
фундамента.

В нижний структурный комплекс входят отложения нижнего, среднего и частично 
верхнего миоцена (до сарматского яруса включительно). Они представлены в основ
ном глинами, аргиллитами, алевролитами, известняками, мергелями, песчаниками и 
конгломератами [Вялов, 1974; Janoschek, 1964; Korossy, 1970; и д р .]. В краевых 
частях бассейна распространены соленосные образования (баденский ярус среднего 
миоцена). Они известны в Закарпатском прогибе, грабене Савы и в других местах. 
Большинство пород имеет континентальный генезис, и только по периферии просле
жены относительно глубоководные морские толщи, особенно хорошо изученные в Вен-



Рис. 14. Несогласное залегание верхнего 
миоцена (доробратовская свита, N fdr) на 
среднем миоцене (басхевская свита, Njbs) 
в долине левого притока ручья Глубокий 
(северное ограничение Солотвинской муль-
ды) •

1 — валунные конгломераты; 2 —  кон
гломераты; 3  —  песчаники; 4 —  аргиллиты; 
5 —  задернованные участки

3 В

Рис. 15. Сейсмический профиль АМ-63/10 в районе г. Сольнок [Szabone, Szenas, 1971 ] 
1 —  отражающие площадки; 2 —  стратиграфические границы

2 км

Рис. 16. Сейсмический профиль в юго-западной Венгрии, иллюстрирующий крупное угловое не
согласие между панноном и миоценом [Varga, Pogacsas, 1984]

В —  фундамент; М  —  миоценовые породы; Ра —  паннонские осадки

ском прогибе (слои лужицкие, Лаа и т .д .). Континентальное или мелководно-морское 
происхождение пород нижнего комплекса доказывается спорово-пыльцевым анализом, 
а также следами течений, типичных для мелководных водоемов (рис. 17).

Породы нижнего структурного комплекса меняют свой литологический состав по 
степени огрубелости материала от краев к центру отдельных структур. Например, в 
чехословацкой части Венского прогиба карпатский ярус на западном склоне Малых 
Карпат представлен грубыми конгломератами, а в центральной части вскрыты одно
возрастные песчаники и аргиллиты. Слои отложений нижнего структурного комплек
са имеют небольшие углы наклона, которые увеличиваются по краям крупных струк
тур и в зонах разрывных нарушений. Общая мощность его пород 2000— 3500 м.

Верхний структурный комплекс образован породами верхнего миоцена (паннонский 
ярус), плиоцена и антропогена. В его составе преобладают аргиллиты, алевролиты, 
пески, песчаники и конгломераты, относящиеся к фациям эпиконтинентального моря 
или замкнутого солоноватоводного озера. Среди антропогеновых пород прослежены 
лёссовые образования, озерные известняки и суглинки. Наблюдаются многочислен-



Рис. 17. Структуры течения в аргиллитах с обуглившимися растительными остатками. Скв. Талья-1ь 
на севере Токайских гор (фото автора)

ные фациальные перехрды от центра к краям бассейна и в сторону выступов донео- 
геновых комплексов, однако они проявлены менее резко, чем в нижнем структур
ном комплексе. В паннонском ярусе Л. Кереши [Korossy, 1970] выделяет пять хо
рошо выраженных литологических горизонтов, прослеживаемых почти по всей пло
щади бассейна. Особенно характерен песчаный горизонт, вскрытый многими сква
жинами и обнаженный в районах выступов донеогеновых комплексов.

В разрезе верхнего структурного комплекса имеется региональное несогласие, 
приуроченное к подошве отложений антропогена. Оно достигает 10° в зонах пони
женной мощности отложений антропогена и уменьшается до полного исчезновения 
в зонах ее максимального увеличения. В междуречье Дуная и Тисы к поверхности 
несогласия приурочены флювиогляциальные дислокации, особенно заметные при пес
чаном составе подстилающих пород. В зонах перекрытия антропогеновыми осадками 
донеогеновых образований величина углового несогласия увеличивается до первых 
десятков градусов. Несогласие между отложениями антропогена и доантропогеновы- 
ми образованиями прослежено на большей части Паннонского бассейна и отсутству
ет только в центральных частях мульд Мако и Керешской и в Малой Венгерской впа
дине. Это позволяет разделить верхний комплекс на два структурных яруса: в ниж
ний входят отложения верхнего миоцена (начиная с паннонского яруса) и плиоцена, 
в верхний —  отложения антропогена. В дальнейшем они будут называться плиоцено
вым и антропогеновым структурными ярусами.

В каждой структурной единице разреза неоген-антропо генового чехла имеются бо
лее мелкие несогласия, распространенные локально и, как правило, находящиеся близ 
выступов донеогеновых комплексов и складчатого обрамления.

СТРУКТУРА ЧЕХЛА

Паннонский бассейн представляет собой крупную изометричную чашеобразную струк
туру. Его размеры составляют по длинной оси около 700 км, а по короткой —  пример
но 500 км. Паннонский неоген-антропогеновый бассейн резко наложен на структуры 
докембрия-палеогена (рис. 18, 19, см. в к л .), причем несогласие проявляется и в ло
кальных структурах. Он отличается пологим залеганием слоев, однако в отдельных



осложняющих более мелких структурах их наклоны становятся крупными и нару
шены разломами.

Наиболее полное представление о тектонике неоген-антропогенового чехла дает 
структурная карта его подошвы (рис. 20). В пределах бассейна по поверхности донео- 
генового основания выделен целый ряд структур более низкого порядка [Николаев, 
19796].

Восточную часть бассейна занимает Большая Венгерская впадина, состоящая из бо
лее мелких структур. В южной части она вытянута в меридиональном направлении, 
которое меняется на северо-восточное в северной части. На западе впадина ограничена 
Центрально-Венгерским поднятием, на севере —  выступами донеогенового основания. 
На северо-востоке Большая Венгерская впадина по крупному Припаннонскому разло
му граничит с Закарпатским прогибом. На востоке поднятие гор Апусени отделяет 
ее от Трансильванской впадины. На юге поднятия палеозойского фундамента (Фруш- 
ка Гора и др.) разделяют Большую Венгерскую впадину и Славонско-Сремскую и 
Банатскую впадины. В целом Большая Венгерская впадина представляет собой изо- 
метричную структуру, состоящую из более мелких структурных элементов. Наиболь
шая глубина подошвы чехла составляет — 7000 м в мульде Мако. Возможно, что глу
бина здесь еще больше, так как скв. Хедмезевашархей-1 вскрыла 5825 м неоген-антро- 
погеновых отложений и остановлена в нижнемиоценовых породах. Таким образом, 
можно предполагать здесь наличие в разрезе низов нижнего миоцена, мощность кото
рого в других местах до 1000 м. По данным некоторых геофизиков [Годовой..., 1973], 
подошва неогена расположена в мульде Бекеш на глубине — 9000 м. Углы наклона по
верхности на крыльях 10— 20°. К западу от мульды Мако расположено небольшое под
нятие Алдье, оконтуренное изогипсой — 3000 м. На северо-востоке от мульды Мако, 
отделяясь седловиной, находится пологая Керешская мульда, в пределах которой 
подошва неогена опущена до — 3600 м. Севернее этих отрицательных структур на рас
стояние примерно 250 км с юго-запада на северо-восток протягивается Сольнокский 
прогиб, ундуляциями шарнира разделенный на ряд мульд (Кишкерешскую, Ньиредь- 
хаза и др.) с отметками — 3000 м. Этот прогиб выполнен преимущественно вулкани
ческими образованиями нижнего миоцена. Северный борт прогиба крутой, а в районе 
г. Сентиштван прослежен разлом с амплитудой около 1500 м. На западе поверхность 
донеогенового основания постепенно повышается до отметки — 1000 м, а на северо- 
востоке прогиб торцом упирается в Припаннонский разлом. Наиболее приподнятая 
структура Большой Венгерской впадины —  поднятие Баттонья, где подошва чехла под
нимается до отметки — 1500 м. Поднятие осложнено двумя субширотными разлома
ми, южный из которых является ограничением структуры. Углы наклона на крыльях 
не превышают первых градусов.

Амплитуды отдельных структур1 в пределах Большой Венгерской впадины колеб
лются от 3000 м (мульда Мако) до 500— 750 м (Керешская мульда). Разрывные нару
шения известны преимущественно по северному и восточному бортам впадины. Их 
амплитуда составляет 500— 1500 м, только Припаннонский разлом характеризуется 
перепадом поверхности донеогенового основания до 3000 м.

В северо-западной части Паннонского бассейна расположена Малая Венгерская (По- 
дунайская, Кишальфёльд) впадина, имеющая изометричную форму. Она отделена от 
Большой Венгерской впадины поднятием Венгерского Среднегорья (часть Центрально
венгерского поднятия), где на поверхности обнажены триасовые и палеогеновые по
роды донеогенового основания. На северо-западе выступами основания (Малые Кар
паты, Пейта) впадина отделена от Венского прогиба. На севере ее границей, осложнен
ной структурными носами и заливами, служат выходы докембрийского основания. 
Наиболее глубокие части впадины опущены до — 5000 м. Подошва неоген-антропоге
нового чехла полого расположена в центральной части впадины и относительно круто 
поднимается к ее бортам до — 1000 м (структура блюдца). Соответственно углы накло
на слоев в центре не превышают 1°, увеличиваясь на бортах до 5— 7°. На северном бор
ту впадины распространены малоамплитудные разломы, преимущественно субмери
дионального простирания. В структурных заливах глубина залегания подошвы нео-

1 Амплитуда структур неоген-антропогенового чехла здесь и далее определяется по перепаду изогипс.





генового чехла составляет -3000  -г -4000  м. В них она падает под углами до 20°. Амп
литуда Малой Венгерской впадины определяется примерно в 4000 м.

К югу от Малой Венгерской впадины отделенная от нее седловиной расположена 
Залайская впадина. Она имеет треугольную форму с крутым южным бортом (15— 20°) # 
осложненным разломами субширотного простирания. Северо-западный и северо-вос
точный ее борта более пологие и характеризуются углами наклона около 5— 10°. Наи
большая глубина подошвы неоген-антропогенового чехла в Залайской впадине состав
ляет 4000, амплитуда —  около 2000 м.

К юго-востоку от Залайской впадины расположен грабен Дравы, вытянутый в суб
широтном направлении почти на 200 км при ширине 30— 40 км. Его юго-западный борт 
ограничен одноименным крутым разломом с амплитудой 2500— 3000 м. Северо-восточ
ный борт менее крутой, углы наклона подошвы неоген-антропогенового чехла 
10— 12°. Максимальных глубин подошва чехла достигает в центральной части (5000—  
6000 м ) . Амплитуда структуры равна 3000— 4000 м. Поперек грабена в центральной 
части проходит разлом субмеридионального простирания, прослеженный далеко 
к югу.

Грабен Дравы отделен от Большой Венгерской впадины Мечекским поднятием, 
оконтуренным изогипсой — 1000 м. Оно представляет собой серию небольших мало
амплитудных положительных и отрицательных структур. Наиболее крупными по раз
мерам и амплитуде являются Мечекская и Вилланьская антиклинали, в сводах кото
рых на поверхность выходят образования донеогенового основания. Вдоль южного 
борта Мечекской антиклинали проходит одноименный разлом северо-восточного 
простирания-

В южной части Паннонского бассейна находятся две небольшие по площади отрица
тельные пологие структуры: Славонско-Сремская и Банатская впадины, последняя 
разделена на две мульды. Славонско-Сремская впадина линейно вытянута в широт
ном направлении. С севера она ограничена поднятием Фрушка Гора, а на юге ее борт 
полого поднимается в сторону горных сооружений Динарид. Максимальные глуби
ны — 3000 м в западной части впадины. Банатская впадина имеет изометричную фор
му и характеризуется глубинами залегания подошвы чехла — 2000 м. Амплитуда этих 
структур около 1000 м.

Крупной положительной структурой в Паннонском бассейне является Славонско- 
Хорватский горст, ограниченный с севера Дравским разломом, с юга Савским разло
мом, имеющими северо-западное простирание, а на западе —  Загребским разломом 
северо-восточного простирания, состоящим из серии плоскостей. Славонско-Хорват
ский горст расчленен на отрицательные и положительные структурные элементы, при
чем глубины подошвы неоген-антропогенового чехла в первых ниже — 2000 м, а во 
вторых —  выше 0. Поперек горста проходит разлом, делящий его на восточную при
поднятую и западную опущенную части. В сводах наиболее приподнятых структур 
(Папук, Псунь) обнажены палеозойские породы.

По периферии Паннонского бассейна выделены линейно вытянутые осложненные 
разломами крупные отрицательные структуры. В северо-восточной части бассейна рас
положен Закарпатский прогиб северо-западного простирания. Его длина составляет 
примерно 250 км при ширине около 40 км. С северо-востока он примыкает к склад
чатым сооружениям Карпат, где осложнен серией разломов. С юго-запада Закарпат
ский прогиб ограничен глубинным Припаннонским разломом. Его центроклиналь- 
ные замыкания имеют торцовые ограничения, обусловленные разломами (Горнадским * 1

-----------
Рис. 20. Структурная карта подошвы неоген-антропогенового чехла Паннонского бассейна

1 —  Чешский массив; 2 —  выходы на поверхность донеогенового основания; 3 —  Предкарпат- 
ский краевой прогиб; 4 —  выходы на поверхность неогеновых вулканитов; 5 —  изогипсы подошвы 
неоген-антропогенового чехла (а —  основные, б —  дополнительные), км; 6 —  основные разломы. 
Цифры на карте: 1 —  Венский прогиб; 2 —  Малая Венгерская (Подунайская) впадина; 3 —  Штирий- 
ская впадина; 4 —  Залайская впадина; 5 —  грабен Дравы; 6 —  грабен Савы; 7 —  Славонско-Хор
ватский горст; 8 —  Мечекское поднятие; 9 —  поднятие Венгерского Среднегор!ья; 10 —  Славонско- 
Сремская впадина; 11 — 14 —  Большая Венгерская впадина: 11 —  Сольнокский прогиб, 1 2 —  Кереш- 
ская мульда, 13 —  мульда Мако, 14 —  поднятие Баттонья; 15 —  Банатская впадина; 16—  Закарпат
ский прогиб



I I' ШШг \2Z\3 ШЗ» \kHs 1И*> E i Г У М  "•  J /j F R /
Рис. 21. Разрез вкрест простирания Закарпатского прогиба (Чоп-Мукачевская мульда)

1 -  антропоген; 2 -  плиоцен; 3 -  верхний миоцен-плиоцен (паннон); 4 -  вулканический комплекс (паннон-сармат); 5 -  сармат; 6 -  
верхний баден; 7 -  палеоген; 8 -  мел; 9 —  юра; 10 -  триас; / 1 —  палеозой; 12 -  разломы; 13 -  надвиги; 14 -  скважины
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Рис. 22. Геологический разрез через Солотвинскую мульду Закарпатского прогиба (по В.А. Дани
ленко, 1971 г.)

1— 5 —  свиты и подсвиты нижнего— среднего миоцена: 1 — тересвенская, 2 —  солотвинская, 3 — 
верхнетереблянская (соль), 4 — нижнетереблянская (терригенная), 5 — новоселицкая; 6 — мел- 
палеогеновое основание; 7 —  разломы; 8 —  скважины

на северо-западе и Перипеннинским на юго-востоке). Ундуляциями шарнира и попе
речными разломами прогиб разделен на три мульды; Восточно-Словацкую, Чоп-Мука- 
чевскую и Солотвинскую. Каждая из них в свою очередь осложнена более мелкими 
структурными элементами. В Чоп-Мукачевской мульде прослежена группа положи
тельных (Чопское поднятие, Ужгородская антиклиналь и др.) и отрицательных (Ир- 
шавская синклиналь и др.) пологих структур (рис. 21). Это —  малоамплитудные струк
туры, осложненные сбросами, сосредоточенными преимущественно в центральной 
части прогиба и протягивающимися параллельно основным, ограничивающим прогиб 
разломам. На крыльях мульд углы наклона подошвы неоген-антропогенового чехла 
10— 20, в зонах разломов —  70— 80°. Наиболее глубокой из них является Восточно- 
Словацкая мульда, где подошва чехла опускается до — 5000 м. В других мульдах глу
бины не превышают — 2000 и — 2500 м. В Солотвинской мульде развиты соляные анти
клинали, вытянутые параллельно простиранию Закарпатского прогиба. Последние 
имеют различную форму (рис. 22). Это либо пологие соляные купола, либо подхо
дящие почти к самой поверхности соляные штоки.

Марамурешская неогеновая впадина [Онческу, 1960; Popescu et colab., 1973; и др.] 
является составной частью Солотвинской мульды. Ее выделение как самостоятельной 
структурной единицы вызвано скорее положением границ государств (она целиком 
расположена на территории Румынии), а не действительными структурными соотно
шениями, так как никакого раздела между Солотвинской мульдой и Марамуреш- 
ской впадиной нет. И наоборот, все мелкие соляные антиклинали прослежены в их 
пределах и не испытывают изменений.

В северо-западной части Паннонского бассейна находится Венский прогиб, вытяну
тый с юго-запада на северо-восток на расстоянии около 180 км при ширине 60 км. 
С северо-запада он ограничен складчатыми сооружениями Восточных Альп и Карпат 
и на небольшом протяжении граничит с Предкарпатским краевым прогибом. Северо- 
западным ограничением Венского прогиба большей частью служит разлом. На юго- 
востоке он отделен от Малой Венгерской впадины выходами на поверхность донео- 
генового основания (горы Малые Карпаты, Пейта). Венский прогиб состоит из ряда 
изометричных мульд, разделенных седловинами. Максимальные глубины располо
жены в центральной части прогиба, где подошва неоген-антропогенового чехла опу
щена до — 5000 м. На бортах прогиба она залегает на отметках — 1000— 0 м. Мульды 
имеют пологие юго-восточные борта (5— 10°) и более крутые северо-западные, где 
углы наклона слоев составляют 20— 30 и местами осложнены разломами. Последние 
характеризуются или крутыми, или пологими (до 40°) к юго-востоку падениями. Ампли
туды мульд достигают 2000— 2500 м.

Часто ось прогиба смещена к северо-западу и приближена к ограничивающему про
гиб разлому, например на северо-востоке (рис. 23). В этих случаях прогиб в попереч
ном сечении, как правило, разделен на две отрицательные структуры, между которы
ми находится небольшое поднятие. Северо-западная мульда имеет крутые борта (до 
45 и более), разбитые многочисленными сбросами. В ней подошва неоген-антропоге
нового чехла опущена до глубины около — 4500 м. Юго-восточная мульда очень поло-
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Рис. 23. Разрез через северо-восточную часть Венского прогиба [Buday et al., 1967]
1 —  плиоцен и верхний миоцен (паннонский ярус); 2 —  средний— верхний миоцен (сармат) ; 

3— 8 —  средний— нижний миоцен: 3 —  верхний баден (зона Bolivina— Bulimina), 4 —  средний баден 
(зона песчаных фораминифер), 5 —  нижний баден (лагенидовая зона), 6  —  нижний баден (базаль
ный комплекс), 7 —  карпат, 8 —  оттнанг—  эггенбург; 9 —  палеоген-меловое основание Венского 
прогиба (магурский флиш) ; 10—  разломы; 77 —  скважины

гая и неглубокая (до — 1500 м ) . Разломы в ней развиты реже и имеют гораздо мень
шую амплитуду.

В юго-западной части Паннонского бассейна выделен грабен Савы субширотного 
простирания. Его длина составляет примерно 200, а ширина —  15— 40 км. С юга он 
ограничен протяженным разломом, проходящим вдоль складчатых сооружений Ди- 
нарид, с севера —  разломом Савы, за которым расположен Славонско-Хорватский 
горст. Амплитуда разлома Савы 2000— 2500 м, а южного Придинарского не превы
шает первых сотен метров. Западное замыкание грабена носит разломный характер, 
тогда как на востоке он небольшой седловиной отделен от Славонско-Сремской впа
дины. Подошва неоген-антропогенового чехла опускается в центральной части грабе
на до — 5000 м, воздымаясь к бортам до — 1000 м. Ундуляциями шарнира грабен Савы 
делится на ряд мульд, сохраняющих субширотное простирание. Углы наклона подошвы 
неоген-антропогенового чехла на северном его борту 15— 20, близ Савского разлома —  
70— 80, на южном борту —  5— 15°. Амплитуда Савского грабена ~4000 м.

К описанным структурам близка Штирийская (Грацкая) впадина, расположенная в 
западной части Паннонского бассейна. Она вытянута в северо-восточном направлении, 
но более изометрична: соотношение длины к ширине равно 3:1. С запада Штирийская 
впадина ограничена складчатыми сооружениями Восточных Альп. На востоке она отде
лена Южно-Бургенландским порогом, в пределах которого обнажается донеогенрвое 
основание, от Залайской впадины. Штирийская впадина разделена на две мульды, подо
шва неоген-антропогенового чехла в которых опущена до — 3000 м. К бортам она по
днимается до 0. Структура имеет относительно пологие борта (9— 10°).

На структурной карте подошвы неоген-антропогенового чехла показаны только 
крупные разломы, имеющие амплитуду в первые сотни метров и больше. Вместе с тем 
существует целая сеть разрывов меньшей амплитуды, нарушающих эту поверхность 
(рис. 24). Они представляют собой сбросы, взбросы, надвиги и сдвиги. Амплитуда 
вертикальных разрывов составляет 50— 100 м. Амплитуду пологих надвигов, как пра
вило, определить не удается, а в известных случаях она не превышает 1 — 2 км.

Разломы Паннонского бассейна образуют две системы, перпендикулярные друг к 
другу. Одна из них, северо-восточного простирания, совпадает с глубинными и ре
гиональными разломами, прослеженными в донеогеновом основании. Это хорошо заме
тно в междуречье Дуная и Тисы, где серия разломов подошвы неоген-антропогенового 
чехла, приуроченных к Сольнокскому прогибу, строго ложится на разлом Загреб-Кульч. 
Так же четко совпадает серия разломов Малой Венгерской впадины с разломом Раба. 
Другая система, имеющая северо-западное простирание, вероятно, является более моло
дой. По некоторым разрывам этой системы происходит или смещение разломов северо- 
восточного простирания (район г. Дьер), или их торцовое окончание (северо-восточное 
замыкание Сольнокского прогиба). Кроме двух больших систем разломов, существует 
серия разломов субмеридионального простирания, но она хорошо проявляется только в
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северо-восточной части бассейна, где ограничивает Закарпатский прогиб и совпадает с 
линией Горнад донеогенового основания.

Внутренняя структура неоген-антропогенового чехла рассматривается п£> отдельным 
комплексам. Образования нижнего структурного комплекса выполняют узкие ли
нейные отрицательные структуры. Они широко распространены в западной части бас
сейна (грабен Дравы и д р .). Крупный грабен субширотного простирания, выполненный 
отложениями нижнего и среднего миоцена, расположен в северной части Малой 
Венгерской впадины. В пределах Большой Венгерской впадины к структурам нижнего 
комплекса относится Сольнокский прогиб. Закарпатский, Венский прогибы и грабен 
Савы также заполнены преимущественно осадочными и вулканическими образова
ниями нижнего— среднего миоцена. Все структуры нижнего комплекса часто осложнены 
продольными разломами. Как правило, это крупноамплитудные сбросы. Одним из 
наиболее характерных является Прикарпатский разлом на северо-востоке Закарпатско
го прогиба. Здесь скважины Карпаты-6 и-7 расположены по обе стороны от плоскости 
разлома. В одной из них вскрыто 600 м среднего миоцена, а в другой только 200 м. В 
некоторых случаях разломы нижнего комплекса не прослеживаются в более верхних 
горизонтах чехла.

Рис. 24. Схема неоген-антропогеновых разрывов центральной части Паннонского бассейна 
(по [Wein, 1978] )
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Рис. 25. Геологический разрез скв. Иршаэа-2
1 —  известняки; 2 —  мергели; 3  —  глины; 4 —  аргиллиты; 5 —  

алевролиты; 6 —  песчаники; 7 —  конгломераты; 8 —  туфы; 9 —  соль; 
10 —  несогласное залегание; 11 —  тектонический контакт. Свиты: 
N fdr —  доробратовская, N jtr  —  тереблянская, N jnv —  новоселицкая

Амплитуды грабенов и прогибов достигают 2000 м. Углы 
падения слоев на крыльях 20— 25°, в зонах разломов —  до 
70— 90” . К центру структур углы уменьшаются. Для нижнего 
комплекса характерны солянокупольные дислокации. В от
дельных случаях крылья осложнены пологими разрывными 
нарушениями типов надвигов. Такие дислокации зафикси
рованы в нескольких структурах. В Закарпатском прогибе 
скв. Иршава-2 вскрыла разрез, где пластины меловых отло
жений мощностью от 150 до 500 м переслаиваются с пласти
нами разновозрастных толщ баденского яруса (рис. 25). 
На контактах между ними обнаружены микроскладки, 
т.е., скорее всего, плоскости контакта являются тектони
ческими. В южной части Залайской впадины, по мнению 
главного геолога экспедиции глубокого бурения в г. Надька- 
нижа Б. Бардоцг, существует малоамплитудный надвиг 
докембрийских пород на отложения баденского яруса. Он 
подтверждается крутыми углами наклона баденских отло
жений (40— 60°) в скв. Дьекенеш-1, высоко приподнятой 
поверхностью докембрия и выявлением пологих разры
вов на геофизических профилях.

Большое количество надвигов установлено при помощи 
сейсмических временных разрезов в центральной части бас- 

~ сейна [Berkes et al., 1983; Pogacsas et al„ 1982]. Надвиги име-
1 И / Ч У Ыr ют  крутые плоскости с углами наклона от 50— 80й. По их 

плоскостям отложения нижнего миоцена надвинуты на склад
чатые породы флишевого палеогена, мезозоя и кристалличе
ского фундамента. Слои надвинутых отложений около плос
кости надвига испытывают слабый подворот, т.е. существует 
принадвиговая складка. Горизонтальные амплитуды этих 
надвигов составляют первые сотни метров.

Структурный план подошвы плиоценового структурного 
яруса верхнего комплекса очень близок к структурному 
плану подошвы неоген-антропогенового чехла (рис. 26). 
На нем выделяются практически те же структурные элемен
ты, а в тех случаях, когда отсутствуют отложения нижнего 
структурного яруса, значения и форма изогипс просто повто
ряются.

В восточной части бассейна Большая Венгерская впадина 
сохраняет свою конфигурацию, а максимальные отметки 
(— 3000 м) в мульде Мако. Она осложнена поднятиями 
(Алдьё, Баттонья и др .), в наиболее приподнятых частях 
которых подошва плиоценового комплекса залегает на 

глубинах до — 1000 м. Сольнокский прогиб теряет свою вытянутую форму и приоб
ретает вид отдельных мульд, причем на западе подошва погружена до — 2500 м (Кишке- 
решская мульда), а на востоке она поднимается до — 1250м (мульда Ньиредьхаза). 
Борта этих мульд становятся очень пологими, и углы падения слоев на них измеряются 
первыми градусами. * 1

Рис. 26. Структурная карта подошвы верхнего комплекса неоген-антропогенового чехла Паннонско- 
го бассейна

1 —  Чешский массив; 2 — Предкарпатский краевой прогиб; 3 —  области отсутствия отложений 
верхнего структурного комплекса; 4 —  изогипсы подошвы верхнего комплекса, км: а —  основные, 
б —  дополнительные; 5 — разломы





Малая Венгерская впадина практически не изменяет своей формы по сравнению 
с подошвой неоген-антропогенового чехла, только становится более вытянутой в юго- 
западном направлении. Отметки в центральной части составляют — 3000 м. Исчезают 
осложняющие ее отдельные мелкие структуры. Появляется флексуроподобный изгиб 
в середине северного борта впадины, однако подошва верхнего комплекса на самом 
севере залегает в общем горизонтально и исчезают разрывные ограничения структурных 
носов и заливов. Ее амплитуда составляет около 3000 м.

Залайская впадина и грабен Дравы сохраняют свои очертания. Отметки подошвы 
плиоценового структурного яруса в их центральных частях соответственно — 3000 и 
—4000 м. Не меняются небольшие структуры южной и центральной частей Паннонского 
бассейна. В некоторых из них сохраняются даже мелкоамплитудные осложняющие 
структуры второго и третьего порядка, правда, все они становятся более малоампли
тудными.

Большие изменения происходят со структурами, расположенными по краям бассейна. 
В пределах Закарпатского прогиба по подошве верхнего комплекса неоген-антропоге
нового чехла прослежена только Восточно-Словацкая мульда с амплитудой около 1000 м 
и углами падения слоев, измеряемым первыми градусами. Центральная часть прогиба 
по этой структурной поверхности представляет собой поднятием на месте Солотвинской 
мульды вырисовывается небольшая отрицательная структура с амплитудой 250 м. В 
Венском прогибе, сложно построенном по подошве неоген-антропогенового чехла, по 
подошве плиоценового структурного яруса вырисовываются две пологие изометричные 
мульды с отметками в центральной части — 1000 м. Штирийская впадина выполаживается 
и приобретает более изометричные формы. Глубины здесь не превышают — 1000 м. 
Сохраняет свою форму грабен Савы. Однако он становится более пологим, исчезает 
разлом, ограничивавший его южный борт. Наибольшая глубина подошвы плиоценового 
структурного яруса здесь — 2500 м.

Сеть разломов,выделенная на структурной карте подошвы плиоценового структурно
го яруса, отличается от подошвы неоген-антропогенового чехла. Некоторые разломы 
прослеживаются на обеих картах. Однако их амплитуда уменьшается. Не зафиксиро
ваны разломы в северо-восточной части бассейна, и на востоке их становится гораздо 
меньше.

В целом для плиоценового структурного яруса характерны изометричные слегка вы
тянутые тектонические элементы с пологими (первые градусы) углами наклона крыльев. 
Их амплитуды колеблются от 500 до 2000— 3000 м. Они нарушены разрывными нару
шениями только по краям Паннонского бассейна и вблизи выступов донеогенового 
основания. Среди разрывов преобладают сбросы и взбросы, однако есть и надвиги. 
На юге гор Мечек около г. Печ на крутопадающих (около 60°) слоях глин, алевролитов 
и песков нижнего паннона залегают песчаные слои верхнего паннона, которые падают 
под углом 10— 15° (рис. 27). Вдоль плоскости контакта породы сильно разрушены, а 
угол падения плоскости меняется от 15— 20 до 50°. Наблюдаемая протяженность конта
кта около 40 м. Такие же небольшие надвиги известны и в других районах.

В отдельных случаях происходит изменение простираний структур нижнего 
комплекса и плиоценового структурного яруса верхнего комплекса. На севере Малой 
Венгерской впадины породы нижнего— среднего миоцена выполняют грабенообразную 
структуру субширотного простирания. Отложения плиоцена образуют впадину, имеющую 
юго-западное простирание. Таким образом, ее направление в разных структурных яру
сах меняется почти на 90°. В северо-восточной части Паннонского бассейна в пределах 
Закарпатского прогиба расположена Чопская антиклиналь. На структурной карте по 
разным горизонтам (рис. 28) изогипсы по подошве левантина под разными углами 
секут изогипсы кровли более низкой доробратовской свиты. Свод антиклинали и оси 
поднятия по разным горизонтам вытянуты в перпендикулярных друг к другу направле
ниях, т.е. и здесь произошло изменение структурного плана. Аналогичные примеры 
можно привести и по другим частям Паннонского бассейна.

В антропогеновом структурном ярусе верхнего комплекса выделен ряд крупных 
мульд, расположенных в пределах Большой Венгерской впадины (Мако, Керешская и 
др.) . Они совпадают со структурами плиоценового яруса. Мульды характеризуются 
пологими углами наклона бортов (1— 3°) и имеют аиплитуду 200— 700 м.Максимальные 
глубины подошвы антропогена в центральных частях мульд составляют — 700 м, по
вышаясь к бортам до — 100 м. Небольшого размера мульда расположена в пределах 
32



Рис. 27. Пологий тектонический контакт в паннонских отложениях на северной окраине г. Печ 
(Венгрия)

1 —  пески; 2 —  глины, алевролиты; 3 —  линия контакта

Рис. 28. Структурная карта Чопской антиклинали в Закарпатском прогибе
1 —  изогипсы по горизонту А (подошва левантина, плиоценовый структурный ярус), м; 2 —  изо

гипсы по горизонту Б (кровля доробратовской свиты, миоценовый структурный ярус), м; 3 —  раз
ломы; 4, 5 —  ось Чопской антиклинали: 4 —  в плиоценовом структурном ярусе, 5 —  в нижнем комп
лексе; 6 —  скважина и ее номер

Малой Венгерской впадины. Отметки подошвы антропогена в центральной ее части 
достигают примерно — 200 м.

На остальной части Паннонского бассейна глубины залегания подошвы антропогена 
от 0 до — 100 м. Здесь выделяется много малоамплитудных структур (25—50 м ) , как 
правило, несогласно расположенных по отношению к тектоническому плану 
подстилающих неогеновых и донеогеновых образований.

АНАЛИЗ МОЩНОСТЕЙ

Распределение мощностей неоген-антропогенового чехла определяется положением его 
подошвы. Максимальные мощности известны в мульде Мако и грабене Дравы, где они 
составляют 6000— 7000 м. Мощности чехла около 5000 м наблюдаются в грабене Савы, 
Венском прогибе, Малой Венгерской впадине и в Восточно-Словацкой мульде За
карпатского прогиба. Изопахитами со значениями 3000 м оконтуриваются центральные 
части Штирийской, Залайской, Славонско-Стремской впадин и отдельные мульды в 
пределах крупных структур. От наиболее прогнутых частей мощности иногда резко, 
а иногда постепенно уменьшаются. По северному борту грабена Савы вдоль разлома мо
щность уменьшается от 4000 м на юге до 1000 м на севере. В районе Береговского подня
тия, входящего в Закарпатский прогиб,мощность неоген-антропогенового чехла составля
ет 500— 800 м, тогда как к юго-западу за Паннонским разломом она увеличивается до 
3000 м и больше. По восточному борту Большой Венгерской впадины на границе с го
рами Апусени наблюдается похожая картина, однако здесь градиент изменения 
мощности несколько больше. Небольшими мощностями примерно 500— 1500 м характе
ризуются крупные поднятия (Баттонья, Мечекское, Славонско-Хорватский горст и д р .).

Изменение мощностей неоген-антропогенового осадочного чехла и его отдельных 
стратиграфических подразделений хорошо прослеживается по разрезам скважин, часть 
из которых приведена на рис. 29, 30, и сейсмическим профилям.

Максимальные мощности отложений нижнего структурного комплекса (допан- 
нонский миоцен) приурочены к краевым структурам (рис. 31). Значения 2000— 3000 м 
известны в Венском и Закарпатском прогибах, в грабене Савы. Изопахитами 2000 м 
оконтуриваются Штирийская впадина и субширотный Северо-Подунайский прогиб,
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венский Залайская
прогиб М а л а *  в е н г е р с к а я  в п а д и н а ,  впадина.

Рис. 29. Схема сопоставления разрезов скважин западной части Паннонского бассейна
1 —  суглинки, супеси; 2 —  глины; 3 —  алевролиты, аргиллиты; 4 —  пески; 5 —  песчаники; 6 — 

конгломераты; 7 —  известняки; 8 —  лавы андезитов; 9 —  андезитовые туфы; 10 — лавы липаритов; 
11 —  липаритовые туфы; 12 —  гранитогнейсы. I — V —  скважины: / —  Малацки-20, // —  Дьяковце-1, 
/// —  Обдоковце-1, IV  —  Коларово-4, V —  Дьекенеш-1

Закарпатский
б о л ь ш и е  в е н г е р с к а я  в п а д и н а ,  прогиб

Рис. 30. Схема сопоставления разрезов скважин восточной части Паннонского бассейна
/ —717 —  скважины: / —  Хёдмезевашархей-1; // — Деречке-1; I I I  —  Надьечед-1; IV  —  Виноградово-Ь. 

Условные обозначения см. на рис. 29

Рис. 31. Карта мощности отложений нижнего (миоценового) структурного комплекса Паннонско
го бассейна

1 —  Чешский массив; 2 —  выходы на поверхность донеогенового основания; 3 —  Предкарпат- 
ский краевой прогиб; 4 —  выходы на поверхность отложений нижнего структурного комплекса- 
5 —  области отсутствия отложений нижнего структурного комплекса; 6  —  изопахиты (а —  основ
ные, б —  дополнительные, в —  предполагаемые), м; 7 —  разломы





Рис. 32. Фрагменты сейсмического разреза AL-I-A -16 поднятие Алдьё— мульда Мако (материалы Венгерского государственного геофизического треста). 
Видно, что миоценовые и нижняя часть паннонских отложений прислоняются к поверхности подстилающего комплекса. Скв. Хёдмезевашархей-1 рас
положена в 1450 м от линии профиля



расположенный в северной части Малой Венгерской впадины, который выделяется 
только на карте мощностей и не прослеживается на структурных картах. Достаточно 
хорошо прослеживается Залайская впадина, где мощности составляют примерно 1000 м. 
Увеличением мощностей от 0 до 1000 м фиксируется грабен Дравы, но их изменение 
происходит очень полого от центра к бортам структуры. Примерно такая же картина 
наблюдается в Славонско-Стремской впадине. Намного меньше мощность отложений 
нижнего структурного комплекса в восточной части бассейна. Здесь она меняется 
от нуля до первых сотен метров. Почти всю площадь Большой Венгерской впадины 
занимает крупная зона отсутствия отложений нижнего комплекса. Более мелкие ареалы 
отсутствия прослежены в пределах Мечекского поднятия. Они отделены друг от друга 
узкими зонами мощностей до 1000 м. Только в отдельных структурах (грабен Савы, 
Венский и Закарпатский прогибы) прослежены крупные разломы,амплитуда которых по 
мощностям нижнего комплекса составляет 1000— 1500 м.

Изменение мощностей отложений нижнего структурного комплекса в краевых 
структурах происходит постепенно. Мощность слоев последовательно уменьшается 
от центра отрицательной структуры к ее бортам. Такая же картина наблюдается на 
большей площади центральной части Паннонского бассейна. Однако есть случаи, когда 
слои нижнего миоцена лежат горизонтально и резко прислоняются к поверхности до- 
неогеновых пород, например в Большой Венгерской впадине, в мульде Мако (рис. 32). 
Никаких сокращений мощности отдельных слоев к бортам структуры не наблюдается. 
Прислонение осадочных слоев нижнего структурного яруса известно еще в нескольких 
местах (Бекешская мульда и др.) и приурочено только к самым глубоким частям 
локальных структур. Величина прислонения оценивается примерно в 500— 800 м.

На карте мощностей нижнего комплекса отражена картина распределения мощностей 
осадочных пород и тесно связанных с ними образований нижнего и среднего вулкани
ческих комплексов. Последние образуют зону мощностей до 1500, а местами и до 2000 м, 
пересекающую Паннонский бассейн с северо-востока на юго-запад. Более точное распре
деление мощностей вулканитов показано на карте распространения магматических 
комплексов (см. рис. 35). Максимальные мощности вулканитов известны в северо- 
восточной части бассейна, где они равны 1500— 2000 м. Большие значения от 500 до 
1000 м распространены в отдельных ареалах, входящих в узкую полосу (к югу от 
Будапешта, к северу от гор Мечек, в междуречье Савы и Дравы). Отдельные зоны 
распространения вулканитов с мощностями до 1000 м выявлены в южной части Малой 
Венгерской впадины и в Залайской впадине.

Таким образом, максимальные мощности нижнего структурного комплекса оса
дочного чехла и одновозрастных ему вулканитов приурочены к разным структурным 
элементам. Причем первые из них связаны исключительно с периферией Паннонского 
бассейна. Центральные области, напротив, характеризуются минимальными мощнос
тями нижнего комплекса осадочного чехла или его отсутствием.

Мощности отложений верхнего структурного комплекса —  верхний миоцен (пан- 
нон) — антропоген —  распространены иначе. Максимальных значений они достигают в 
мульде Мако, где составляют 5000 м. Мощности отложений в Большой Венгерской 
впадине 2000— 3000 м, при этом хорошо выделяются отдельные структурные элементы. 
Такие же цифры известны в Малой Венгерской и Залайской впадинах. В грабене Дравы 
мощность отложений верхнего структурного комплекса от 2500 м на бортах до 4000 м 
в центральной части. Намного меньше мощность в краевых структурах. В Закарпатском 
и Венском прогибах она составляет до 1000 м, в грабене Савы в центральной части —  
2500 м, резко выклинивается к югу до нуля и обрывается на севере разломом, за ко
торым уменьшается до 500— 1000 м.

Ниже дается описание мощностей более дробных структурных подразделений, вхо
дящих в верхний структурный комплекс. Мощность отложений нижнего паннона, 
составляющих нижнюю часть плиоценового структурного яруса верхнего комплекса, 
показана на карте (рис. 33) . Максимальных значений она достигает в пределах Большой 
Венгерской впадины (2000— 2500 м ) . На юго-западе впадины изопахитами 500 м оконту- 
риваются две брахиантиклинали поднятия Алдье, а на юго-востоке изопахитой 100 м —  
центральная часть поднятия Баттонья. К северу от впадины намечены центральная часть 
Сольнокского прогиба с мощностью 2000 м. В северо-восточной части этого прогиба 
имеется небольшой участок, на котором отложения нижнего паннона отсутствуют. За
падная часть бассейна характеризуется гораздо меньшими величинами мощностей. Здесь,





Рис. 34. Карта мощности антропогеновых отложений Паннонского бассейна
1— 3 —  см. рис. 33; 4 —  выходы на поверхность неогеновых отложений; 5 —  изопахиты антропо

геновых отложений, м; 6 —  разломы

в пределах Залайской впадины и грабена Дравы, она достигает только 1500, а в 
центральной части Малой Венгерской впадины всего 500 м.

Небольшими мощностями нижнепаннонских отложений характеризуются краевые 
структуры бассейна. В Закарпатском прогибе они составляют около 200 м. Только 
в центральной части Восточно-Словацкой мульды и в небольшом Вышковском грабене 
мощности увеличиваются до 500 м. В Венском прогибе отложения нижнего паннона 
распространены только в середине прогиба, и их мощность не превышает 250 м. В Шти- 
рийской впадине и грабене Савы максимальные значения мощности равны 500 м. На 
Мечекском поднятии мощности отложений нижнего паннона составляют первые сотни 
метров. Крупных разрывных нарушений на'карте мощностей не наблюдается. Исключе
ние составляет разлом Дравы.

Примерно так же распределяется мощность отложений верхнего паннона и плиоцена 
(верхняя часть плиоценового структурного яруса верхнего комплекса). Максимальные 
ее значения известны в Большой и Малой Венгерских впадинах (около 2000 м ) , в За
лайской впадине и грабене Дравы (около 1500 м ) . К периферии бассейна она сокра- * 1

-----------
Рис. 33. Карта мощности нижнепаннонских отложений Паннонского бассейна (нижняя часть верх
него структурного комплекса)

1 —  Чешский массив; 2 —  выходы на поверхность донеогенового основания; 3 —  Предкарпат- 
ский краевой прогиб; 4 —  выходы на поверхность неогеновых (допаннонских) отложений; 5 —  об
ласти отсутствия нижнепаннонских отложений; 6 —  изопахиты нижнепаннонских отложений, м; 
7 —  разломы



щается до первых сотен метров и постепенно выклинивается к его границе. Надо 
подчеркнуть, что отложения верхнего паннона— плиоцена распространены шире, чем 
отложения нижнего паннона.

Распределение мощностей отложений антропогенового структурного яруса показано 
на карте (рис. 34) . Максимальные ихзначения приурочены к мульдам Мако и Керешской, 
расположенным в Большой Венгерской впадине, где мощность 700— 800 м. В За
карпатском прогибе изопахитой 400 м оконтурена Чопская мульда. Зона повышенных 
мощностей занимает практически всю восточную часть Паннонского бассейна. Вторая 
такая зона со значениями мощностей 200— 300 м расположена в центральной части Малой 
Венгерской впадины. На остальной части территории бассейна мощность отложений 
антропогенового структурного яруса невелика и колеблется от нуля до 100— 150 м. 
Она изменяется на первые десятки метров в соответствии с мелкими структурными 
элементами. Практически нигде мощности антропогена не затронуты разрывными нару
шениями. Имеющиеся разрывы невелики по протяженности, и их амплитуда составляет 
первые метры. Зоны повышенных мощностей практически совпадают с области ми совре
менного аккумулятивного рельефа, выделенными на геоморфологической карте, 
составленной М.Печи [Pecsi, 1978].

Изменения мощностей отложений верхнего структурного комплекса происходят 
по-разному. В большинстве случаев слои отложений постепенно выклиниваются от 
центра отрицательных структур к их бортам, и мощности в целом сокращаются в 
сторону приподнятых структур, т.е. происходит конседиментационное изменение 
мощностей. Вместе с тем имеются случаи прислонения слоев. На уже приведенном 
разрезе (см. рис. 32) нижние слои паннонских отложений прислоняются к поверхности 
подстилающего комплекса, а изменения мощности слоев не наблюдается. Величина 
прислонения оценивается в 500— 800 м в разных структурах. Слои верхней части пан
нонских отложений воздымаются в сторону поднятия Алдьё, и по мере приближения к 
поднятию происходит постепенное уменьшение мощности каждого слоя.

Притыкание слоев верхнего паннона и плиоцена известно в различных местах Пан
нонского бассейна не только по геофизическим данным, но и по обнажениям. В 
Венгерском Среднегорье горизонтально лежащие песчано-алевритовые толщи паннона 
мощностью около 100 м прислоняются к известнякам триаса [Вадас, 1964]. Притыка
ние слоев небольшой мощности (от 50 до 150 м) распространено вблизи выступов 
донеогенового основания, а более крупные притыкания (до 800 м) приурочены к наибо
лее глубоким частям отрицательных структур. В целом прислонение более характерно 
для нижней части верхнего комплекса. В верхней части разреза такие соотношения очень 
редки, а в антропогеновых осадках вообще не известны.

ГЛАВА ЧЕТВЕРТАЯ

НЕОГЕН-АНТРОГЮГЕНОВЫЕ МАГМАТИЧЕСКИЕ КОМПЛЕКСЫ 
ПАННОНСКОГО БАССЕЙНА И ОКРУЖАЮЩИХ РАЙОНОВ

В пределах Паннонского бассейна и прилегающих складчатых сооружений Альп, Карпат 
и Динарид широко распространены неоген-антропогеновые магматические породы. 
Вулканогенные образования выходят на поверхность в виде дуги по северной и восточ
ной окраинам Паннонского бассейна, где образуют горные сооружения (Центрально- 
Словацкие, Пилиш, Бёржень, Токай, Сланские, Выгорлат— Гута, Келимани— Харгита 
и др .). На юге и западе бассейна известны лишь небольшие их ареалы (район гор Мед
ведица и Варда рек ой зоны в Югославии и т. д .) . Многочисленными скважинами они 
вскрыты и в центральной части бассейна в разрезе неоген-антропогенового осадочного 
чехла.

Существует много схем стратификации вулканических комплексов Паннонского 
бассейна [Лазаренко и др., 1968; Мерлич, Спитковская, 1974; Kuthan, 1968; Mahel, 
1978; Panto, 1968; и др.]. Их соотношение рассмотрено в работе М.И. Толсто
го и др. [1976]. Разные авторы выделяют неодинаковое число вулканических комп
лексов, возраст которых коррелируется с угловыми несогласиями в окружающих 
складчатых сооружениях. В большинстве случаев возрастная привязка комплексов



производилась на основании радиологических определении и реже -  по ге оп пгы и ^м и  
материалам. ическим

Большинство геологов относят магматические породы Паннонского бассейна *  
субсеквентным вулканитам, образовавшимся в орогенный этап развития [Лазасю 
и др., 1968; Мерлич, Спитковская, 1974; Милановский, Короновский, 1973; Kuthan* 
1968; и др.]. В последнее время возникло предположение, что кайнозойские'вулкани
ты являются отражением глубинной зоны Беньофа, где происходит погружение Ев
ропейской платформы под Карпаты [Boccaletti et al., 1976; Szbdeczky-Kardoss, 1974; 
и д р .]. Одновременно была выдвинута гипотеза о связи вулканитов с мантийным диапи- 
ром [Lexa, Копеспу, 1974; и д р .].

Палеонтологические характеристики осадочных горизонтов разреза, радиометри
ческие определения возраста, петрохимические особенности и структурное положение 
вулканитов позволили выделить на территории Паннонского бассейна три комплекса 
[Николаев, 1980]. Их распределение в плане изображено на карте (рис. 35).

Нижний вулканогенный комплекс разделяется на два подкомплекса. Нижний под
комплекс широко распространен и состоит из игнимбритов. На поверхности они об
нажены по южной оконечности гор Бю кк. Здесь "нижний риолитовый туф" (по клас
сификации венгерских геологов) залегает на песчаниках олигоцена и перекрыт угле
носной толщей карпатского яруса [Терентьев, 1964]. Под осадочным чехлом неогена 
нижний подкомплекс прослеживается далеко к юго-западу [Panto, 1968]. Игнимбриты 
известны в районе среднего течения р. Дунай и протягиваются к горам Медведица 
(район г. Загреба), где обнаружены небольшие выходы на поверхность. Мощность 
игнимбритов нижнего подкомплекса превышает 1000 м. Возраст этих пород опреде
ляется как оттнанг— эггенбург (нижний миоцен) на основании их стратиграфического 
положения.

Верхний подкомплекс нижнего комплекса сложен лавами липаритов и дацитов, 
переходящими по латерали в пирокластические породы того же состава. В нем имеют
ся небольшие прослои андезитовых лав и туфов. Породы верхнего подкомплекса 
многочисленными скважинами вскрыты под осадочными отложениями в различных 
частях Паннонского бассейна и прилегающих районов. Это новоселицкая свита в За
карпатье, туфы Деж в Трансильвании и другие толщи. Мощность пород верхнего под
комплекса достигает 700 м. Его возраст на основании радиологических датировок и 
фаунистических исследований в осадочных прослоях определяется как карпатский 
ярус— среднебаденский подъярус нижнего миоцена.

Вулканиты нижнего комплекса, образующие пологозалегающие тела, развиты в уз
кой зоне северо-восточного простирания. Ее ширина в районе среднего течения р. Ду
най 100— 150 км и 300-400 км —  в пределах Закарпатского прогиба. Площадь, зани
маемая вулканитами нижнего комплекса, ~  70 000 км 2. Их максимальная мощность 
1500-2000 м, причем такие значения приурочены практически к одной линии, т. е. мож
но предположить, что вдоль нее сосредоточены центры излияний кислых пород. Вул
каниты нижнего комплекса сравнительно быстро выклиниваются к северу и югу от 
главной линии.

Средний вулканический комплекс широко развит по северной окраине Паннонско
го бассейна, в большинстве случаев он примыкает к складчатым структурам обрам
ления. Его породы обнажаются в южной части Чехословакии (горы Кремницкие, 
Прешовские и д р .), в северной Венгрии (горы Матра, Бержень, Токай), в Советском 
Закарпатье (Береговское холмогорье, хребет Гат и др.), в Румынии (Бая-Марский 
район). К востоку и югу он продолжается вдоль внутреннего края Карпат, образуя 
гряду Келимани— Харгита, и вскрыт скважинами в неогеновом чехле Трансильванской 
впадины. Отдельными ареалами вулканиты среднего комплекса известны в Залайской 
впадине в разрезе неоген-антропогенового чехла. По восточной границе Восточных Альп 
обнаружены субвулканические массивы Бахеры и Глейхенберг [Тектоника..., 1978], 
сложенные андезитами, трахиандезитами и дацитами среднемиоценового возраста. 
Аналогичные породы известны в пределах Динарид, где отдельные тела андезитов 
миоцена приурочены к Варда рек ой зоне [Mahel, 1978]. В восточной части гор Апусени 
расположены небольшие поля андезитовых и дацитовых лав неогена.

Средний вулканический комплекс по вещественному составу разделен на два типа 
пород. Первый из них представлен в основном пироксеновыми андезитами, андезито- 
базальтами и их туфами. Пироксеновые андезиты в Токайских горах деляется на три





группы: собственно пироксеновые андезиты с содержанием S i0 2 до 54%, "кислы е" 
пироксеновые андезиты с S i0 2 до 58 и пироксеновые андезито-дациты с S i0 2 до 65%. 
Примерно такие же группы можно выделить в других ареалах развития андезитового 
вулканизма. Андезито-базальты распространены меньше, чем пироксеновые андезиты. 
Они, как правило, характеризуются крупнокристаллической структурой с крупными 
(до 5 см) лейстами плагиоклаза. В структурном плане вулканиты преимущественно 
представляют собой стратовулканы с кальдерами, депрессиями и горстами, а также 
с крупными (амплитудой до 1000 м) разрывными нарушениями. Часто отмечаются 
комплексы лахаровых брекчий. В Словакии в андезито-базальтах часто наблюдаются 
зерна граната размером от 2— 3 до 15 мм. Гранат представлен эльмандином. Мощ
ность вулканитов первого типа достигает 1000 м в Выгорлатском хребте [Славик и 
др., 1976]. Такие же величины отмечены в Токайских и Центрально-Словацких горах. 
В скважине Надьечед-1 на северо-востоке Венгрии вскрыто около 2500 м лавовых 
андезитов с прослоями туфов. Это максимальная известная мощность.

Второй тип пород среднего комплекса сложен липаритами, дацитами и их туфами. 
Среди них часто встречаются перлиты со столбчатой отдельностью (рис. 36). В его соста
ве примерно 50% принадлежит туфовым образованиям. Они образуют сложные кон
такты с вмещающими осадочными породами (рис. 37). Вулканиты второго типа зале
гают на разновозрастных отложениях. Иногда это миоценовые толщи, а иногда донео- 
геновые образования (рис. 38). В олигоценовых темных глинах находятся отдельные 
глыбы дацитов и дацитовых туфов, а сами глины сильно перемяты.

Вулканогенные образования первого и второго типов часто переслаиваются между 
собой. В одних случаях они образуют единый разрез с хорошо видным переслаиванием, 
в других —  кислые породы прорывают андезиты, которые подвергаются различным 
изменениям (рис. 39). Иногда, наоборот, основные породы прорывают кислые. Часто 
встречаются валуны (а иногда бомбы) андезитов в кислых туфах (рис. 40), т. е. соот
ношение двух типов очень сложное, но в целом оно говорит об относительной одновоз- 
растности образования слагающих их пород.

Вулканиты среднего комплекса слагают разнообразные структурные формы. Среди 
них встречаются аппараты центрального типа, поля лав, образованные при трещинных 
излияниях, экструзивные купола и другие вулканические структуры, которые сопря
жены друг с другом (рис. 41).

Среднему вулканическому комплексу синхронна по возрасту группа гипабиссальных 
пород. Она включает в себя разности от кислых (гранодиорит-порфиры) до средних 
(габбро-диабазы) или даже основных (габбро). Как правило, гипабиссальные породы 

образуют небольшие тела (диаметром максимум в первые километры), рвущие вулка
ногенные и осадочные образования. Гораздо реже встречаются послойные дайки разме
ром в первые метры, отходящие от основных тел. Субинтрузивные породы развиты 
достаточно широко. Они* известны в пределах Центрально-Словацкого района (Штяв- 
ницкие го ры ), Выгорлат-Хустского района (Вышково, Перечни), Бая-Марского райо
на и в других областях. В целом субинтрузивные породы объединяются в габбро-дио- 
рит-гранодиоритовую формацию с натровой специализацией. При этом в гипабиссаль
ном комплексе наблюдается четкая гомодромная возрастная последовательность от габ
бро-диабазов до лейкократовых пород [Милановский, Короновский, 1973].

В петрохимическом отношении породы среднего комплекса в целом отличаются 
повышенной щелочностью (табл. 1). Она достигает в андезитах и андезито-базальтах 
7— 7,5% и понижается в кислых образованиях. Во всех породах отмечается преоблада
ние натрия над калием. В некоторых случаях в андезитах наблюдается повышенное 
содержание S i0 2 (до 65%) при среднем 53— 57%. По данным Ф. Фиалы [Fiala, 1972], 
средние вулканиты Словакии характеризуются меньшим содержанием S i0 2. Содержа
ние ТЮ 2 в вулканитах и субинтрузивах среднего комплекса 0,4—  1,1%. * 1

Рис. 35. Схема распространения кайнозойских вулканитов Паннонского бассейна
1 —  Восточно-Европейская платформа и Чешский массив; 2  —  складчатые сооружения палео

зоя-палеогена; 3 —  палеогеновый осадочный чехол; 4 —  Предкарпатский краевой прогиб; 5— 7 —  
области распространения вулканитов кайнозоя: 5 —  нижний комплекс, 6  —  средний комплекс, 
7 —  верхний комплекс; 8 —  изопахиты вулканогенных образований, м; 9  —  основные разрывные 
нарушения



Рис. 36. Верхний контакт среднего вулканического комплекса в карьере Пальхаза в Токайских 
горах (фото автора)

Темные —  перлиты со столбчатой отдельностью; слева светлые —  риолитовые туфы; вверху 
светлые —  осадочные образования сармата со слоистостью

Рис. 37. Контакт осадочных пород баденского яруса (темное) с риолитовым туфом (светлое) 
в Токайских горах (фото автора)

Анализ вещественного состава и структурного положения позволяет рассматривать 
вулканиты среднего комплекса как известково-щелочную андезито-липарито-дацито- 
вую вулканогенную формацию с комагматичным ей комплексом субинтрузивных по
род. Ряд исследователей [Едельштейн и др., 1977] выделяют андезитовую и риода- 
цитовую формации, происходящие из разных очагов, расположенных на глубинах 
60-80  и 15— 20 км  соответственно.

Возраст вулканитов среднего комплекса определяется по палеонтологическим 
остаткам в прослоях осадочных пород и при помощи радиологических методов. По-



Рис. 38. Контакт между глинами олигоцена (темное) и дацитами бадена (светлое), гора Ноград, 
горы Бержень (фото автора)

следние дают цифры 10-14 млн лет на большом количестве образцов [Багдасарян и 
др., 1977; Славик и др., 1976; и д р .]. Для гипабиссального комплекса пород районов 
Вышково, Свалявы и Восточной Словакии К— Аг-методом получены цифры 8 -  
14 млн лет [Мерлич, Спитковская, 1974. Эти данные позволяют отнести возраст вулка
нитов среднего комплекса к верхнему бадену— паннону (средний— верхний миоцен).

Стратиграфическое положение вулканитов участка Выгорлат— Гутинской гряды, 
расположенного в Советском Закарпатье между городами Ужгород и Хуст (хребет 
Гат и д р .), в настоящее время дискуссионно. Продолжение этого района на севере —  Вы- 
горлатский хребет (Словакия), а на юге —  Вышковский район (Закарпатье) и хребты 
Оаш, Гутей и Циблеш (Бая-Марский район Румынии). Эффузивы Ужгород-Хустского 
района представлены в основном андезитами и андезито-базальтами. Кроме них, при
сутствуют липариты, дациты и их туфы. Эти вулканиты относились к верхнему плио
цену-нижнему плейстоцену [Лазаренко и др., 1968; Малеев, 1964; Мерлич, Спитков
ская, 1974; и д р .]. Обосновывалось это залеганием андезито-базальтов (гутинская 
свита) на осадочных породах ильницкой свиты (понтический ярус).

Однако отнесение осадочных пород, залегающих под эффузивами, к ильницкой сви
те вызывает сомнение, так как определение их возраста проводилось на основании 
литологического сходства со стратотипическими разрезами ильницкой свиты и нахо
док остракод. Первый аргумент не может быть принят, поскольку близкие по облику 
породы можно найти по всему неогеновому разрезу, и прежде всего в сарматских от
ложениях. Что касается остракод, то их стратиграфическое значение еще недостаточно 
изучено. В то же время довольно странным выглядит налегание вулканогенных пород 
на осадочные толщи понтического яруса только в пределах небольшого участка от Уж
города до Мукачево. В соседних регионах (хребты Выгорлат и Великий Шоллес) таких 
соотношений не наблюдается. В районе с. Завидово установлено залегание осадочных 
пород ильницкой свиты на андезитах, слагающих хребет Гат. Буровыми скважинами 
1950-1955 гг. в Ильницкой впадине под страт'отилическими разрезами ильницкой сви
ты вскрыты андезиты, сходные по облику и составу с эффузивами среднего состава со
седних вулканических хребтов.

В Закарпатском прогибе недалеко от хребтов, сложенных рассматриваемыми эффу-



Рис. 39. Переслаивание вулканогенных пород среднего комплекса в районе г. Шаторалья-уйхей 
(Токайские горы) (фото автора)

Слева — измененные андезиты (светлые), в середине — плотные дациты (темные), справа —  
риолитовые туфы (светлые)

Рис. 40. Валуны андезито-базальта (темное) в кислых туфах (светлое) в обнажении на Черной 
Горе около г. Виноградов в Закарпатье (фото автора)

зивами, развиты красноцветные конгломераты, в которых содержатся гальки сходных 
с ними андезитов и андезито-базальтов. Находки остатков грызунов в этих конгломе
ратах [Адаменко и др., 1977] позволяют датировать вмещающие толщи апшерон-ак- 
чагылом, что соответствует верхнему плиоцену геохронологической шкалы Паратети- 
са. Гальки эффузивов. Выгорлат-Хустской гряды обнаружены в самых низах ильницкой 
свиты в Чоп-Мукачевской мульде [Кожевников, 1966]. Соответственно верхняя воз
растная граница эффузивов по . еологическим данным опускается до низов или середи
ны плиоцена.



Рис. 41. Вулкано-тектоническая схема Токайских 
гор [Gyarmati, 1972]

1 —  донеогеновые образования; 2 —  миоцено
вые вулканиты; 3 —  верхнесарматские— нижне- 
паннонские осадочные отложения; 4 —  тектони
ческая линия Хернад; 5 —  разломы; 6 —  вулкано
тектонические линии; 7 —  линии вулканических 
трещин; 8 —  центры извержений; 9 —  центры суб
вулканических тел

Большинство радиометрических определе
ний К— Ar-методом из вулканических пород 
Выгорлат-Хустского района дает возраст 
10— 15 млн лет [Милановский, Короновский,
1973; Tozser, Rudinec, 1975; и д р .]. А.В. Зоб- 
ков и другие получили такие же значения 
возраста при проведении геолого-съемочных 
работ в последние годы. Выделенные ранее 
синякский, маковицкий, анталовский, мате- 
ковский комплексы с андезитами, андези- 
то-базальтами, андезито-дацитами, липарита
ми и их туфами датируются 10— 14 млн лет.
В последнее время говорится о недостаточ
ной компетентности валовых определений 
радиометрического возраста К— Аг-методом, 
но в подавляющем большинстве случаев это 
приводит к омоложению их возраста. Кроме того, как правило, K -A r -метод не дает 
реальные цифры для измененных пород, а вулканиты Паннонского региона представ
лены очень свежими разностями, практически не подвергнувшимися переработке 
вторичными процессами* Следовательно, в случае с Выгорлат-Хустским районом мож
но говорить только о более древнем стратиграфическом уровне вулканитов. Кроме 
того, для ряда образцов радиометрический возраст получен изохронным методом.

Таким образом, радиометрический возраст вулканитов Ужгород-Хустского райо
на ~  10-15 млн лет. В детально разработанной геохронологической шкале неогена 
Парететиса [Багдасарян и др., 1977; Славик и др., 1976; Konecny et al., 1969; Vass et 
aL, 1975] интервал для паннонского яруса 6 -1 1 , сарматского —  11— 14, баденского —  
15— 18 млн лет. В соответствии с этой шкалой андезито-базальтовые вулканиты Ужго
род-Хустского района надо относить к верхам бадена— низам паннона.

С вулканическим комплексом Ужгород-Хустского района связан комплекс субинт
рузивных образований (габбро-диабазов, гранодиорит-порфиров и д р .), сходных по пет
рографии и петрохимии с гипабиссальными комплексами Вышковского, Центрально- 
Словацкого и других районов. Все геологи относят эти комплексы к сармату-пан- 
нону [Гончарук и др., 1976; Мерлич, Спитковская, 1974; Tozser, Rudinec, 1975; For- 
gac, Kupco, 1973; и д р .].

Наконец, анализ химических составов вулканических пород Ужгород-Хустского 
района и надежно стратиграфически датированных эффузивов Кремницких гор [Fia- 
la, 1962] дает основание говорить о сходстве этих образований. На вариационных диаг
раммах (К20  + Na20 ) /S i0 2 и T i0 2/S i0 2 (рис. 42, 43) фигуративные точки расположе
ны примерно в одной области (при построении диаграмм использовались результаты 
химических анализов автора и др.) [Малеев, 1964; Fiala 1962; и д р .]. Линии диффе
ренциации на диаграммах показывают нормальную последовательность дифференциа
ции магм, характерную для вулканитов верхнего бадена— нижнего паннона. Следова
тельно, и химический состав подтверждает близость вулканитов Ужгород-Хустского 
района со средне-верхнемиоценовыми образованиями соседних районов.

Приведенные материалы показывают, что андезито-базальтовые вулканиты Выгор- 
лат-Хустского района (на территории СССР) относятся к верхнему бадену-паннону, 
а не к понту, как это предполагали Е.Ф. Малеев [1964], Е.Е. Милановский, Н.В. Коро
новский [1973] и др., т. е. они должны включаться в состав среднего вулканического 
комплекса.



Т а б л и ц а  1
Химический состав вулканических и субинтрузивных пород среднего комплекса

Советского Закарпатья

Окисел
Вулканиты

1
1 2

3 4 5 6 7 8 9

Si03 66,66 ' 66,07 57,49 59,06 ' 77,23 64,78 66,29 55,22 66,60
ТЮ2 0,38 0,47 1,14 0,93 0,25 0,72 0,53 1,02 0,38
A l j0 3 15,01 15,17 21,37 17,53 13,32 18,47 15,63 17,70 15,44
Ре» о э 3,76 3,74 5,71 1,76 0,80 3,94 3,04 3,73 3,15
FeO 1,64 1,35 0,50 5,47 0,07 0,36 1,49 4,80 1,56
МпО 0,13 0,11 0,04 0,18 - 0,02 0,07 0,18 0,10
СаО 3,67 3,74 0,85 6,23 0,61 1,22 3,96 8,32 3,55
МдО 0,11 0,25 0,33 1,22 0,09 0,17 0,72 3,07 0,30
Na20 4,54 4,31 1,74 3,70 0,23 1,99 4,15 2,45 4,54
к2о 3,26 3,10 2,44 2,60 0,48 2,93 2,93 2,10 3,43
н 2а 0,26 0,59 6,22 0,70 4,69 4,08 0,38 0,69 9,33
н 2с г 0,58 0,81 2,07 0,24 0,89 1,23 0,68 0,58 а,56
со2 — — — — — — — — —
р2о 5 0,11 0,11 0,18 0,37 0,03 0,08 0,16 0,18 0,09

100,11 99*, 82 100,02 99,99 100,04 99,99 100,03 100,04 100,03

П р и м е ч  а н и е. Анализы выполнены в химической лаборатории Геологического института
АН СССР.. 1 —  андезит, южный склон Черной горы; 2 —  iандезит, там же; 3 -- андезитовый туф,
там же; •4 —  андезито-базальт, там же; 5 —  липарито-дацит, с. Заставное; 6 - - липаритовый туф,
там же; 7 -  андезит, с.>1льковцы; 8 — крупнопорфировый андезит, р. Синявка ; 9 — андезит, г. Ви-
ноградово; 1 0 —  дацит, скв. 1037, глубина 191 м; 11 - ан дезито-базал ьт, с. Сел ьце; 12 —  порфи

Основная масса вулканитов среднего комплекса расположена в виде дуги, прости
рающейся вдоль Карпат от Центральной Словакии примерно до зоны Вранча. Предпо
лагалось, что от западного до южного окончаний происходит омоложение вулканитов 
от среднего миоцена до плиоцена [Рэдулеску, 1979; и др.]. Однако появление новых 
данных по радиологическим определениям и стратиграфическому положению вулка
нитов гряды Келимани-Харгита [Тектоника..., 1978; и др.] опровергает эту точку зре
ния. Конечно, колебания возраста есть, но все они укладываются в рамки баден— ниж
ний паннон. Кроме того, следует отметить, что очень много недоразумений с трактов
кой возраста вулканитов происходило из-за разного употребления стратиграфических 
понятий (например, плиоцен Келимани-Харгита соответствует верхнему миоцену 
Венгрии). Для отдельных участков отмечено омоложение вулканитов к северу вкрест 
простирания дуги (Токайские горы по [Gyarmati, 1972]).

Верхний вулканический комплекс Паннонского бассейна представлен лавами, агло
мератами, шлаками и туфами основного состава. Базальты представляют собой прак
тически не измененные кайнотипные образования. Лавы образуют покровы различной 
мощности от первых метров до 100-150 м. Для базальтов различных районов характер
на хорошо выраженная столбчатая отдельность (рис. 44.45). Они распространены в раз
личных районах. В Закарпатье их выделяют под названием бужорской свиты (плио
цен) , которая распространена на всем протяжении вулканической гряды (горы Синяк, 
Борлиов-Дил и д р .). Аналогичные базальты находятся в Центральной Словакии, где они 
выходят на поверхность в районе Зволена, Новы-Бани и др. [Mahel, 1978]. Вулканиты 
верхнего комплекса широко распространены на территории Венгрии: районы Шалго- 
тарьяна, Задунайского Среднегорья, Малой Венгерской впадины и др. [Вадас, 1964; 
Фюлеп и др., 1969; Lexa, Копеспу, 1974; Sz&deczky-Kardoss et al., 1976; и д р .]. После- 
понтические основные породы рассмотрены М. Боркошом [Borcos, 1976] в районе гор 
Апусени (базальты Детуната). Нижнеплейстоценовые базальты развиты в пределах 
южной части вулканической гряды Келимани-Харгита (район Ракош) [Милановский, 
Короновский, 1973; Онческу, 1960; и д р .]. Недавно плиоцен-плейстоценовые базальты 
вскрыты скважинами в Токайских горюх (скв. Шарошпатак) и в центральной части 
бассейна (скважины Кецел, Кишкунхалаш). Их максимальная мощность 400-500 м.



10 11 12 13 14 15 16 17 18 19

53,39 53,27 57,75 58,04 54,96 54,43 57,15 ' 57,45 52,93 57,44
0,85 0,98 0,76 1,02 1,06 0,76 0,93 0,77 0,89 0,97

17,87 17,52 14,56 18,42 18,12 15,87 16,81 16,31 16,78 18,09
0,60 0,56 8,15 2,31 2,53 2,98 5,03 3,86 2,01 5,00
5,66 7,65 0,36 3,70 4,86 4,20 2,81 2,66 6,02 2,71
0,12 0,17 0,03 0,08 0,11 0,11 0,06 0,17 0,17 0,10
9,38 9,20 4,04 6,95 8,28 7,92 6,09 5,15 9,29 6,12
1,75 4,50 0,78 2,15 4,00 2,40 2,95 3,62 3,03 1,88
2,40 2,48 2,63 2,63 2,56 2,89 3,08 2,63 2,25 3,18
1,66 2,03 2,10 2,15 2,23 1,61 1,84 2,18 1,71 2,21
0,86 0,45 2,06 1,90 0,51 0,87 0,83 2,23 0,55 1,11
0,85 0,42 2,19 0,82 0,78 1,12 2,26 2,08 1,25 1,35
4,95 0,85 1,80 - 0,10 5,20 0,50 0,75 3,15 -
0,10 0,14 0,10 0,20 0,17 0,13 0,12 0,12 0,10 0,20

100,44 100,22 99,67 100,37 100,27 100,49 100,46 99,98 100,20 100,36

рит, там же; 13— андезито-базальт, г. Шаланский Гельмец; 14 — диорит-порфир, скв. 219, глубина 
310 м; 15—  диорит-порфир, скв. 219, глубина 352 м; 16—  габбро-диорит, скв. 219, глубина 435 м; 
17—  диорит, скв. 219, глубина 439 м; 1 8 —  габбро, скв. 1037, глубина 186 м;‘ 19—  диорит-порфир, 
г. Шаланский Гельмец.

Вулканиты верхнего комплекса, как правило, образуют структуры центрального 
типа с остатками выводных каналов разной формы (рис. 46). В современном рельефе 
они выражены невысокими конусовидными горами со срезанной вершиной. В карьере 
горы Шагхедь обнажается выводной канал шириной до 20 м на высоту свыше 100 м. 
Он выполнен пузыристыми базальтами и шлаковыми фациями. Крылья стратэвулка- 
нов прорваны базальтовыми дайками, образующими кольцо и отходящими от цент
рального канала. В рельефе они образуют уступы на склоне горы.

Очень часто на месте стратовулканов появляются кальдеры диаметром до 1— 2 км, 
а иногда и больше. В центральных частях кальдер образуются или некки (гора Синяк 
в Закарпатье), там, где они не затронуты эрозией, или крупные опущенные участки в 
местах, где процессы разрушения были очень сильны. На п-ове Тихань базальтовые ту
фы со всех сторон падают к центру, создавая понижение рельефа, в центре заполненное 
водой озера. В некоторых случаях в центральной части кальдеры прослежены слои аль- 
гинита, породы типа горючих сланцев, образованной в результате подтока горячих 
флюидов из старого жерла. Такие слои распространены в вулканических кальдерах 
Читке, Гецке и других на восточной окраине Малой Венгерской впадины.

Базальты верхнего комплекса во всех районах очень близки по химическому соста
ву (табл. 2 ). Они обладают стабильно повышенным по сравнению с вулканитами сред
него комплекса содержанием Т Ю 2, достигающим в отдельных образцах 3%. Сумма 
Na20  + К20  колеблется от 3,5 до 7— 8%, при этом натрия незначительно больше, чем 
калия, т. е. базальты являются щелочными. Содержание S i0 2 44-47%, иногда до 5 3- 
54%. Последние цифры вызваны, очевидно, вторичным обогащением кремнеземом.

Возраст основных вулканитов верхнего комплекса определяется на основании стра
тиграфического положения и радиологических определений. Базальты верхнего комп
лекса прорывают осадочные толщи понтического яруса (район Ракош). Во многих 
местах покровы базальтов и туфы залегают на верхних горизонтах верхнего паннона 
(см. рис. 46). Нигде не известно перекрытие базальтов отложениями древнее верхнего 
плиоцена. Для многих образцов базальтов из разных районов получены радиологи
ческие определения, которые дают интервал возраста от 1 J5 до 4 млн лет. Правда, 
возраст базальтов в скв. Кецел по К— A r-определению составляет 10 млн лет [Csere-
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Рис. 42. Вариационная диаграмма (Na20  + K20 )/S i0 2 вулканических пород бадена— паннона 
1 — Закарпатье; 2 —  Кремницкие горы

pesne, 1978], но, вероятно, эта цифра является ошибочной. Во-первых, определение 
возраста аналогичных базальтов, находящихся недалеко, в районе г. Байя, дает цифры 
примерно 2 млн лет, во-вторых, в скв. Кецел базальты залегают на верхнепаннонских 
отложениях и перекрыты антропогеновыми образованиями. Таким образом, возраст 
базальтов верхнего комплекса следует считать в интервале 1 ,5-4  млн лет, т. е. плио- 
цен-п л ей стоценовым.

Базальты являются мантийными образованиями. Прежде всего это доказывается 
находками в них ксенолитов ультраосновных пород. Такие случаи известны в Совет
ском Закарпатье [Макаров, Лейе, 1977], в районе Шалготарьяна [Jugovics, 1976]. 
Автору удалось обнаружить ксенолиты ультрабазита в базальтах и их туфах горы Шаг- 
хедь. Ксенолиты представлены только сильно измененными зернами оливина и пирок
сена и окаймлены коркой закаливания. В последнее время проведены определения 
содержания стронция в базальтах. Соотношение 8 7S r/8 6Sr = 0,7043 позволяет считать 
магму, из которой образовались базальты, глубинной [Рэдулеску, 1979].

Магматические породы верхнеплиоцен-плейстоценового возраста следует относить 
к базальтовой субщелочной формации. Некоторыми авторами в нее включаются анде- 
зито-базальты, залегающие, как правило, стратиграфически ниже [Мерлич, Спитков-



Рис. 44. Столбчатая отдельность в базальтах верхнего комплекса Закарпатья в районе г. Му- 
качево (фото автора)

Рис. 45. Столбчатая отдельность в базальтах верхнего комплекса Венгерского Среднегорья 
(гора Халап) (фото автора)



Рис. 46. Разрез горы Шомло в Венгерском Среднегорье
1 —  базальты; 2 —  базальтовые туфы; 3  —  базальтовые дайки; 4, 5  —  паннон: 4 —  верхний, 5 —  

нижний; 6  —  сармат; 7 —  баден

ская, 1974; Милановский, Короновский, 1973; Kythan, 1968; и д р .]. Однако анализ 
химизма и пространственное положение базальтов позволяют четко разделить эти 
образования.

В базальтах натрий незначительно преобладает над калием, тогда как андезито- 
базалыы —  существенно натровые породы. Как указывалось, содержание титана и желе
за в базальтах выше, а алюминия —  ниже. Базальты являются субщелочными порода
ми, а андезито-базальты —  известково-щелочными.

Соотношение суммы !Ма20  + К20  и T i0 2 (рис. 47) показывает, что базальты верх
него комплекса Словакии довольно четко отделены от андезитов и андезито-базальтов 
среднего комплекса. Рой точек пород среднего состава Советского Закарпатья в основ
ном попадает в область таких же образований Словакии. Небольшое смещение в сто
рону увеличения щелочности объясняется общим изменением химизма вулканитов 
Паннонского бассейна с запада на восток, связанного с различными породами фунда
мента. К сожалению, не удалось нанести на эту диаграмму фигуративные точки базаль
тов Закарпатья, но минералогический состав этих пород не отличается от таково
го базальтов Словакии [Соболев и др., 1955; Fiala, 1962]. Детальный анализ содержа-

Т а б л и ц а  2
Химический состав базальтов Паннонского бассейна

Окисел 1 2 3 4 5 6 7 8 9

Si02 53,20 44,84 44,27 48,41 47,36 47,60 1!47,34 47,55 47,71
ТЮ3 0,81 2,69. 2,94 2,51 2,54 2,12 1.61 1,60 1,63
Al, Оз 16,95 12,42* 12,06 11,73 11,95 14,74 16,39 16,31 16,21
Fe20 3 2,46 6.11 6,66 7,72 6,13 5,05 2,06 2,03 2,20
FeO 5,63 6,71 6,52 4,87 5,29 5,62 6,49 6,52 6,47
MnO 0,16 0,21 0,21 0,17 0,18 0,18 0,15 0,15 0,16
CaO 10,77 10,56 10,56 10,16 9,95 9,23 10,10 10,05 10,27
MgO. 5,55 8,79 8,87 8,32 9,45 7,92 10,49 10,47 10,57
Na20 2,19 4,00 2,70 3,41 3,53 3,77 3,16 3,12 3,12
k 2o 1,37 2,44 2,36 1,53 2,10 2,14 1,40 1,35 1,38
H20 + 0,43 0,26 1,51 0,84 0,27 1,20 0,23 0,23 0,25
H20 " 0,39 0,43 0,54 0,83 0,74 0,60 He onp. He onp. He onp.
C02 — — — — — — " " "
P20 5 0,11 0,17 0,73 0,02 0,01 0,34 0,34 0,35 0,36
z 100,02 99,63 99,93 100,52 99,50 100,51 99,76 99,73 100,49

П р и м е ч а н и е .  1 —  базальт, некк, гора Бужора, Закарпатье; 2 —  базальт, гора Кишшомло, 
Венгерское Среднегорье; 3 —  базальт пористый, там же; 4 —  базальт, гора Шагхедь, Венгерское 
Среднегорье; 5 —  базальт с гранатами, там же; 6 —  базальт, гора Халап, Венгерское Средне
горье; 7— 9 —  базальты района Ракош, Румыния (из: "Guidbook for excursion INQUA"); 10— 12 —



ния фемических компонентов (Fe, Mg, Cr, Ni, Co, Y и др.) позволяет резко отделить 
базальты верхнего комплекса Центральной Словакии от андезито-базальтов среднего 
комплекса [Forgac, Kupco, 1973, 1974]. По данным этих авторов, "андезито-базальты 
можно считать основными (по химическому составу) членами андезитового вулканиз
ма, а не за начальное проявление основного вулканизма, как предполагалось ранее" 
[Forgac, Kupco, 1974, с. 173].

Базальты верхнего комплекса местами расположены в пределах областей развития 
вулканитов среднего комплекса (Кремницкие горы, Выгорлат-Хустский район), но в 
других случаях они с ними не связаны. Например, в Малой Венгерской впадине базаль
ты залегают на осадочных образованиях паннонского яруса (верхний миоцен) [Ва- 
дас, 1964]. В районе Венгерского Среднегорья и Шалготарьяна они непосредственно 
перекрывают осадочные породы палеогена [Фюлеп и др., 1969]. В целом верхнеплио- 
цен-плейстоценовые базальты верхнего комплекса распространены на более широких 
площадях, не образуют четко выраженных линейных поясов, как вулканиты двух 
нижних комплексов, и охватывают области различного строения. Следует отметить, 
что аналогичные по составу и возрасту базальты встречаются в пределах Западно- 
Европейской платформы, где они залегают на палеозойских платформенных отложе
ниях (Силезия). Они известны и в других местах за пределами Альпийского склад
чатого пояса.

Коэффициент эксплозивности вулканического процесса в течение кайнозойского 
этапа геологической истории Паннонского региона меняется во времени, убывая по 
мере роста основности продуктов. Несмотря на это, средняя весовая продуктивность 
вулканизма и соответственно тепловая мощность эруптивной деятельности в периоды 
формирования двух первых комплексов были практически одинаковыми (табл. 3 ). 
Эффект "базальтовой" стадии вулканизма гораздо ниже, особенно если его "растянуть" 
на все постпаннонское время; на этой стадии было вынесено менее 0,5% всей тепловой 
энергии, выделявшейся с продуктами кайнозойского вулканизма в Паннонском ре
гионе.

Исходя из представлений о том, что масштабы магматической активности отражают 
общий потенциал геотектонической структуры, в которой она проявляется, энергети
ческий эффект вулканизма можно относить ко всей площади такой структуры. Для 
Паннонского бассейна расчеты дают цифры 0,16 Вт/м2 для двух первых комплексов, 
а для последнего —  на порядок ниже. Эти значения говорят о подчиненной роли вул
канизма в общем выносе тепловой энергии на территории бассейна, становящейся со
вершенно незаметной на последнем этапе развития.

I 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19

49,16 44,66 47,31 49,51 49,49 54,32 44,06 48,28 44,69 46,53
1,44 1,15 1,05 1,43 2,70 1,92 2,09 2,33 1,90 1.71

18,12 15,78 18,51 15,30 16,99 14,78 13,04 17,22 15,15 18,21
2,81 4,63 2,69 5,07 4,83 4,19 3,75 4,58 3,98 3,21
4,53 3,20 4,25 5,32 6,94 3,47 8,67 6,17 5,60 5,15
0,12 0,20 0,13 0,21 0,13 0,19 0,18 0,22 0,27 0,32
8,23 9,28 9,07 8,12 7,70 7,19 9,15 8,68 11,07 8,69
7,79 9,76 10,23 6,61 5,11 5,49 12,94 4,96 7,78 6,34
2,81 2,07 2,44 2,9£ 3,03 3,66 2,61 3,19 3,27 5,09
1,70 1,26 1,05 1,32 1,40 2,79 1.17 1,70 2,52 2,90
2,10 2,96 2,55 Не опр. 1.13 0,89 1,20 2,35 1,58 0,94
и з 2,12 0,83 1,06 0,87 0,42 0,21 0,29 0,83 0,29

Следы Т,05 0,39 - - - - - - -
0,37 0,29 0,26 0,31 0,18 0,31 0,37 0,19 0,22 0,51

100,31 99,41 100,76 99,77 100,50 99,66 99,71 100,05 99,98 100,00

V

скв. Шарошпатак-10, север Токайских гор (по данным Р. Gyarmati): 1 0 — оливиновый базальт,
глубина 88,5-91,2 м, 11 — пузырчатый оливиновый базальт, глубина 101— 103 м,, 12— оливиновый
базальт, глубина 129,3-131 м; 1 3 -1 9 - базальты Центрально-Словацких гор (по [Kuthan, 1968 ]).



В последнее время широко распространилось представление об островодужных 
и вулкано-плутонических поясах. Одни из них маркируют становление молодого 
гранито-метаморфического слоя, а другие являются комплексами —  показателями 
становления континентальной коры. Они различаются по составу и химизму вулка
нических образований, что обусловлено отличиями подстилающего субстрата 
[Моссаковский, 1975; Пейве и др., 1976; и д р .].

Сравнение эффузивов Паннонского региона с вулкано-плутоническими комплек
сами поясов, прежде всего по набору пород и их химизму, позволяют сделать некото
рые сопоставления, которые, несомненно, нуждаются в дальнейшем уточнении.

K+Ncl,%

Рис. 47. Вариационная диаграмма ос
новных и средних вулканических по
род Закарпатья и Словакии

/ —  фигуративные точки андези
тов и андезито-базальтов Закарпатья; 
2, 3 —  области распространения фи
гуративных точек пород Словакии:
2 —  андезитов и андезито-базальтов,
3  —  базальтов [Forgac, Кирсо, 1974]

Вулканиты нижнего комплекса вытянуты в пояс северо-восточного простирания, 
протягивающийся поперек Панйонского бассейна. Его южная граница приблизитель
но совпадает с северным ограничением древнего (байкальского?) блока. Этот пояс 
напоминает вулкано-плутонический пояс, возникающий на краях фрагментов древ
ней континентальной коры.

Вулканиты среднего комплекса расположены в виде пояса на границе Карпатской 
геосинклинали и зон более ранней консолидации территории Паннонского бассейна.

Т а б л и ц а  3■ W V II п Ц U W

Количественная характеристика кайнозойского вулканизма в Паннонском бассейне

Параметры вулканизма
Комплекс вулканитов (площадь зоны рас
пространения, км 2)

Нижний (70 000) Средний (54 000) Верхний (1700)

Период проявления, млн лет назад 24— 18 18-9 4,0-1,5(2,51
Объем лав (Уп), км 3 0 20000 200
Объем туфов ( Y j), км 3 32 500 7 400 0
Плотность лав (р^), г/см3 — 2,25-2,60(2,4) 2,85-2,90(2,9)
Плотность туфов (pj.), г/см3 1,76-2,31 (2,0) 2,07-2,40 (2,2)
Коэффициент эксплозивности (Е) 1 39 0
Масса вулканитов, 103 млрд т 
Продуктивность вулканизма (средняя 
за период)

65 64 0,58

весовая, млн т/год 10,83 7,14 0,23
объемная в зонеf распространения 
(/?), мм/год

0,077 0,056 0,047

Вынос тепла вулканитами (средний 
за период) 10* кал/с

1,38 0,91 0,03

в зоне распространения, мВт/м2 8,37 7,11 7,11
по площади бассейна, 10“ 2 мВт/м2 217,67 132,32 4,50

П р и м е ч а н и е .  Для плотности в скобках дано значение, принятое для оценки массы; Е -  Y */ 
J (У \ + Ул)9 где V'J. в Ут рт/р верв, а р "ерв —  первичная плотность пирокластического материала, 
принятая равной 1,25 г/см3; h Yn ) /S
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ско-Гемерский, Татро-Велоридский, Бюккский и д р .). Лишь частичновулкано- 1Ы1ИШ' 
ческие породы среднего комплекса залегают на мел-палеогеновых флишевыхЛс к °Н1*  
чатых толщах Карпатской геосинклинали. По набору вулкано-плутонических * лаА~ 
их нормальной дифференциации и по положению в плане вулканиты среднего комп
лекса сходны с внутригеосинклинальным вулкано-плутоническим поясом, формиро
вавшимся внутри складчатых зон более ранней консолидации. Вулканические пояса 
такого типа, характерные не только для раннеорогенных этапов развития геосинкли- 
нальных областей, но часто встречающиеся на позднеорогенных этапах, описаны 
А.А. Моссаковским [1975] в палеозоидах Евразии. Химический состав вулканитов 
среднего комплекса близок к таковому современных островных дуг, однако все 
остальные факторы не позволяют сопоставлять андезито-липариты Паннонского регио
на и, например, Курильской гряды. Об этом же говорит и энергетический потенциал 
Паннонского бассейна, который ниже, чем в активно развивающихся островных ду
гах [Николаев, Поляк, 1980].

Положение базальтовой формации Паннонского региона тесно связано с более круп
ными процессами в земной коре, и о нем речь будет идти ниже.

СТРОЕНИЕ ОСАДОЧНОГО ЧЕХЛА ТРАНСИЛЬВАНСКОЙ ВПАДИНЫ

Строение донеогеновых пород фундамента и кайнозойских магматических образова
ний Трансильванской впадины описано в предыдущих главах. Здесь же рассмотрен 
осадочный чехол, причем основное внимание уделяется его неоген-антропогеновой 
части.

По данным Д. Парашива [Paraschiv, 1975]; нижнюю часть чехла Трансильванской 
впадины слагают плащеобразно залегающие триасовые отложения (рис. 48). Они пред
ставлены мелководными известняками, мергелями и глинами. Их мощность по ре
зультатам сейсморазведки бпределяется в 700-800 м. В горах Апусени одновозрастные 
толщи сложены геосинклинальными формациями, т. е. по латерали происходит смена 
платформенных осадков на геосинклинальные. По мере приближения к последним уве
личивается степень деформации слоев осадочного чехла. В некоторых случаях контакты 
между платформенными и геосинклинальными образованиями тектонические.

Юрско-нижнемеловые пологолежащие отложения Трансильванской впадины пред
ставлены известняками, конгломератами, мергелями, красноватыми глинами. Их сум
марная мощность ~  1000 м. Они также замещаются по латерали (чаще всего по разло
мам) альпинотипно складчатыми геосинклинальными одновозрастными толщами, 
развитыми в пределах зоны Металифери, которая из гор Апусени протягивается на тер
риторию Трансильванской впадины вдоль долины р. Муреш.

Верхнемеловые образования распространены как в пределах Трансильванской впа
дины, так и на окружающих горных сооружениях. Они с несогласием залегают на нижне
меловых и более древних толщах (вплоть до кристаллических докембрийских). Верх
немеловые отложения в Трансильванской впадине развиты на более широких пло
щадях, чем триасово-нижнемеловые. В их составе встречены преимущественно мер
гели, песчаники, известняки, конгломераты [Vancea, 1968]. Слои верхнего мела зале
гают горизонтально в Трансильванской впадине и участвуют в строении покровов по 
восточному склону гор Апусени. Более крутые углы падения наблюдаются в зонах 
вертикальных разрывов во впадине. Мощность верхнемеловых отложений изменя
ется от первых сот метров в обрамлении Трансильванской впадины до 1500-2000 м —  
в ее центральной части.

Палеогеновые отложения, трансгрессивно лежащие на верхнемеловых или домезо- 
зойских кристаллических образованиях фундамента, представлены мергелями, глина
ми, конгломератами, песчаниками, алевролитами. В верхней части разреза появляют-

ГЛАВА ПЯТАЯ
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Рис. 48. Схематический геологический разрез через Тран
сильванскую впадину [Paraschiv, 1975]

1 —  паннон— плиоцен; 2, 3 —  сармат: 2 —  верхний, 3 —  
нижний (бугловские слои); 4 —  баден; 5 —  эвапориты 
бадена; 6  —  нижний миоцен; 7 —  палеоген; 8, 9 —  мел: 
8 —  верхний, 9  —  нижний; 10 —  юра; 11 —  триас; 12 —  
мезозойско-докембрийский складчатый фундамент; 13 —  
крупные надвиги; 14 —  разломы
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v S '»Лб *>мс* 49. Схематический разрез неогеновых отложений 
— -— ——I Трансильванской впадины (по Онческу [1960] с допол

нениями)
^ 1 — пески, песчаники; 2  —  конгломераты; 3  —  глины;

4 —  известняки; 5  —  уголь; 6 — андезитовые туфы; 7 —  
в  риолито-дацитовые туфы; 8  —  эвапориты
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ся ангидриты. Д. Чупаджа с соавторами [Ciupagea et colab., 1970] предположительно 
выделяют в палеогене три отдела, для каждого из которых характерен свой тип разреза: 
в палеоцене развиты мелководно-морские, в эоцене —  озерные осадки, а в олигоцене —  
мелководно-морские и лагунные Образования. Отложения олигоцена распространены 
гораздо меньше, чем эоцена. В краевых частях Трансильванской впадины, приближен
ным к  Карпатам, олигоцен представлен флишеподобными фациями и очень сходен с 
палеогеновым флишем Карпат. Суммарная мощность палеогена впадины достигает 
2000 м.

Неогеновый чехол Трансильванской впадины достаточно хорошо изучен в результа
те бурения и геофизических исследований [Онческу, 1960; Carte..., 1973; Ciupagea 
et colab., 1970; Marza, Chintauan, 1975; Paraschiv, 1975; и др.]. Его стратиграфия и 
литология детально разработаны и увязаны с разрезами окружающих регионов 
[Jiricek, Рапа, 1975; Pauliuc, 1975; Popescu et colab., и д р .]. Разрез неогена начи
нается отложениями, относимыми к эггенбургу (рис. 49). Они представлены преиму-



щественно песчаниками, песками и конгломератами с прослоями глин. Слои эггенбур- 
га по краям впадины трансгрессивно, а местами с угловым несогласием лежат на раз
личных горизонтах юры, мела и палеогена или даже на докембрии. В центральной 
части впадины эггенбург без видимого перерыва продолжает отложения олигоцена. 
Его мощность 600-700 м. Отложения оттнангского и карпатского ярусов, согласно 
залегающие на эггенбурге, отмечены по всей площади впадины. Они сложены в основ
ном глинами со слоями песков, песчаников, конгломератов. В центральной части гру
бозернистые разности практически исчезают. В разрезе встречены небольшие прослои 
(до 1— 3 м) дацитовых туфов. Мощность отложений оттнангского и карпатского яру

сов составляет в наиболее прогнутых частях впадины около 1000 м и постепенно 
уменьшается к ее бортам.

На карпатском ярусе с несогласием залегают дацитовые туфы Деж, начинающие 
разрез баденского яруса. Их мощность колеблется от 3 0 -4 0  до 150 м, и распростра
нены они по всей площади Трансильванской впадины. Затем следует глинистая толща 
(до 200 м) и далее —  мощные слои каменной соли. По данным Гр. Попеску и др. 
[Popescu et colab., 1973], последняя в Трансильванской впадине распространена повсе
местно при мощности от 10 до 1500 м в различных районах. Средняя мощность соли 
составляет около 400 м. Выше соли расположена однообразная глинисто-мергелистая 
толща (200-600 м) с прослоями дацитовых туфов (слои Хэдэрени, Гириш и д р .). 
Общая мощность отложений баденского яруса до 200 м.

Выше дацитовых туфов Гириш без видимого перерыва идет мощная толща сармат
ского яруса, среди ярусов неогена она наиболее распространена по площади. Она сло
жена переслаивающимися известковистыми глинами, песками и песчаниками. По бор- 
там впадины появляются прослои конгломератов, выклинивающиеся к ее центру. 
Весь разрез сарматского яруса насыщен слоями липарито-дацитовых туфов, очень 
сильно изменяющихся по мощности от первых десятков метров до нескольких санти
метров. Общая его мощность около 1500 м.

Паннонские и плиоценовые отложения распространены только в центральной части 
Трансильванской впадины, где выполняют две обособленные мульды. Они без переры
ва залегают на сарматских слоях и сложены в низах разреза маломощными прослоями 
известковистых глин и песков; в верхней части преобладают пески, песчаники и кон
гломераты. В плиоцене развиты небольшие прослои угля. Только в отложениях пан- 
нонского яруса встречены прослои андезитовых туфов (Сигишоарские туфы и др .), 
синхронных вулканитам гор Келимани-Харгита. Максимальная суммарная мощность 
паннонских и плиоценовых отложений около 500 м.

Антропогеновые отложения представлены маломощными аллювиальными толщами, 
распространенными вдоль речных долин. Н. Онческу [1960] подчеркивает отсутствие 
в них лёссовых образований.

В осадочном чехле Трансильванской впадины можно выделить три структурных 
комплекса. В нижний из них входят образования мезозоя и палеогена. В нем по регио
нальным структурным несогласиям выделяются отдельные подкомплексы. Лежащий 
выше структурный комплекс (средний или подсолевой) сложен нижнемиоценовыми 
осадками. Его верхняя граница проходит в основании эвапоритов баденского яруса.



Верхний (надсолевой) структурный комплекс включает в себя отложения от среднего 
миоцена до антропогена. По условиям залегания в нем выделяются три структурных 
подкомплекса: нижний из них —  собственно эвапоритовые толщи баденского яруса, 
средний —  верхняя часть баденского и сарматский ярусы, верхний —  отложения от 
паннонского яруса до антропогена.

Структурная карта поверхности складчатого фундамента Трансильванской впадины 
построена на основании геофизических данных с учетом материалов по глубоким 
скважинам, достигшим подошвы осадочного чехла [Gavat et al., 1969; Ciupagea et 
colab., 1970]. В складчатый фундамент входят отложения от докембрия до нижнего 
мела, поскольку в отдельных зонах (Металифери и др.) развиты сильно деформиро
ванные геосинклинальные мезозойские образования. Синхронные им недислоцирован- 
ные платформенные отложения входят в состав чехла. Наиболее погруженная часть по
верхности складчатого фундамента расположена в центре впадины, где выделяется 
изометричная Тырнавская мульда диаметром около 60 км. Здесь ее глубины состав
ляют — 7500, а у бортов до —3000 м. Наклон поверхности на бортах структуры не пре
вышает 10— 15°. Восточный борт мульды осложнен разломом северо-восточного про
стирания.

К западу от Тырнавской мульды поднятием Погэчауа отделяется мульда Буза разме
ром 20 X 80 км, вытянутая в субмеридиональном направлении. В ее центральной части 
поверхность фундамента погружена до — 5000 м. Восточный борт оборван высокоам
плитудным (около 3000 м) разломом, а к западу поверхность под углом 20° посте
пенно поднимается до — 2500 м. К северу от Тырнавской мульды за поднятием Регин 
расположена Быстрицкая мульда, вытянутая в северо-западном направлении, разме
ром 60 X 20 км. Максимальные отметки погружения поверхности фундамента в ее 
пределах составляют — 6000 м. Южный борт мульды оборван надвигом, а на северном 
и восточном поверхность фундамента довольно круто (примерно 30-35 °) поднимает
ся и докембрийское основание выходит на днеЬную поверхность. На северо-западе 
Трансильванской впадины находится неглубокая Клужская мульда, размеры которой 
по изогипсе — 1000 м составляют 40 X 60 км. В ее пределах отметки поверхности фун
дамента колеблются от — 2000 м в центре до — 500 м на южном борту. На севере муль
да ограничена крупным надвигом.

В Трансильванской впадине по поверхности фундамента выделяются два крупных 
линейно вытянутых поднятия, приуроченных к фронтальным частям надвигов. Под
нятие Погэчауа расположено в ее центральной части и вытянуто в субмеридиональном 
направлении на 120 км при ширине 10-20  км. Отметки поверхности фундамента в его 
пределах составляют — 2000 м\ в северной брахиантиклинали и — 1000 м —  в южной. 
Поднятие по бортам ограничено разломными нарушениями: на западе вертикальным 
разрывом, на востоке—  более пологим надвигом. Южная часть поднятия Погэчауа в пла
не совпадает с продолжением эвгеосинклинальной зоны Металифери. Поднятие Регин 
в сводовой части, где отметки поверхности фундамента равны — 2000 м, вытянуто суб
меридионально, а к северу простирание меняется на северо-западное и поверхность пог
ружается до — 4000 м. В целом ось поднятия параллельна дуге Восточных Карпат. Об
щее протяжение поднятия Регин составляет около 140 км  при ширине 10-20 км. Юго- 
западный борт структуры очень пологий (~ 5 ° ), на северо-западе поднятие ограниче
но надвигом.

В строении поверхности складчатого фундамента Трансильванской впадины вы
деляются три крупных дугообразных надвига, плоскости которых падают к западу. 
Они образуют, по мнению М. Сандулеску, несколько аллохтонных пластин, в состав 
которых, вероятно, входит нижняя часть осадочного чехла [Tectonics..., 1974]. Кроме 
горизонтальных срывов, имеются крупные вертикальные разломы, амплитуда которых 
меняется от 300 до 3000 м.

Структурная карта по подошве туфов Деж, расположенных в нижней части бадеь- 
ского яруса, т. е. верхи среднего (подсолевого) комплекса, дает представление о его 
строении. На ней изогипсой — 500 м оконтуривается собственно Трансильванская впа
дина, имеющая пологие борта, в западной части осложненные разломами. В централь
ной, наиболее прогнутой части, сохраняется Тырнавская мульда с отметками подошвы 
туфов Деж -4000  м. К северо-западу от нее прослежена серия поднятий, в плане совпа
дающих с поднятием Погэчауа поверхности фундамента, но не имеющих линейной кон
фигурации. В их сводах глубины подошвы туфов Деж составляют -2000  -г -2500  м.



ьосточный борт впадины осложнен целой серией малоамплитудных брахиструктур. 
Слои нижнего миоцена залегают очень полого с углами наклона в первые градусы, 
и лишь в зонах разломов углы увеличиваются до 20— 40°. По подошве туфов Деж 
поднятие Регин и Быстрицкая мульда не выделяются.

Более сложная картина вырисовывается на структурной карте по горизонту в ни
зах сармата (подошва бугловских слоев, что примерно соответствует низам средне
го подкомплекса), залегающему выше пласта соли и характеризующему строение 
надсолевого комплекса. Здесь по изогипсе — 500 м вырисовывается центральная часть 
Трансильванской впадины. Изогипсой — 1500 м оконтуривается Тырнавская мульда, 
в центральной части которой рассматриваемый горизонт опущен до отметки — 2400 м. 
Другие крупные элементы на карте не выделяются. Вся остальная территория впадины 
представляет собой серию многочисленных антиклинальных и синклинальных складок 
с отметками горизонта в низах сарматского яруса от 0 до — 1000 м. Все складки яв
ляются отражением соляных структур. В центральной части впадины они представляют 
собой пологие соляные купола и антиклинали (см. рис. 48), а в северо-восточной —  
широко развиты соляные штоки. Этими складками объясняются условия залегания 
пород надсолевого комплекса, углы падения которых колеблются от 0 до 90°.

Паннонско-антропогеновый подкомплекс слагает две изолированные мульды, в 
которых слои залегают очень полого и углы падения не превышают первых градусов.

Мощности отложений нижнего структурного комплекса чехла (триас— палеоген) 
распределены в соответствии со структурным планом поверхности складчатого фунда
мента. В наиболее прогнутых частях мульд они составляют около 3000 м и уменьшают
ся к поднятиям до 500— 1000 м. На сводах поднятий отложения нижнего комплекса 
отсутствуют. Мощность пород подсолевого структурного комплекса (нижний миоцен) 
имеет совсем иное распределение. В центральной части Трансильванской впадины она 
равна 1500— 2000 м и постепенно сокращается к бортам впадины. В пределах послед
них небольшие изменения мощности (на 100— 150 м) отвечают отдельным локальным 
структурам. Надсолевой (средний миоцен— антропоген) структурный комплекс рас
пространен только в центральной части впадины. Его мощность от 1500— 2000 м в меж
купольных пространствах до первых сот метров в пределах сводов соляных куполов 
и диапиров. К периферии Трансильванской впадины наблюдается постепенное умень
шение мощности. Верхний подкрмплекс надсолевого комплекса характеризуется 
очень постепенным уменьшением мощностей от центра локальных мульд (примерно 
500 м) к их краям, где его отложения выклиниваются.

ГЛАВА ШЕСТАЯ

ГЛУБИННОЕ СТРОЕНИЕ И ТЕМПЕРАТУРНАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
ПАННОНСКОГО БАССЕЙНА

Паннонский бассейн является одной из наиболее изученных структур Альпийской 
складчатой области. Через его территорию проходит целая сеть международных про
филей ГСЗ (I— X II) [Строение..., 1978; и д р .]. Большое количество измерений тепло
вого потока и исследования палеотемператур осадконакопления позволяют дать отно
сительно объективную картину геотермального режима [Cermak, 1975; Stegena, 1976; 

и др-] •
В консолидированной земной коре выделены три группы сейсмических волн. Первая 

из них связана с поверхностью "гранитного" слоя и характеризуется граничной ско
ростью VT = 5,9— 6,1 (иногда до 6,5) км/с. Наиболее четко она прослеживается под 
складчатыми сооружениями Карпат и Динарид, где залегает на глубинах 5— 10 км. 
Как правило, выше нее расположены донеогеновые флишевые и вулканогенные обра
зования. В частности, в центральной части Паннонского бассейна на сейсмических раз
резах над поверхностью "гранитного" слоя выделяется мезозойский складчатый комп
лекс.

Вторая группа волн с VT = 6 ,8 — 7,1 км/с прослеживается спорадически и приурочена 
к поверхности "базальтового" слоя. Наиболее слабы эти волны в центральной части





Паннонского бассейна, а также на территории Румынии и Югославии [Драгашевич, 
1977; Строение..., 1978; и др.] .

Третья группа волн характеризуется граничными скоростями VT = 8,0— 8,2 км/с. 
Она стабильно фиксируется на всех профилях и отождествляется с подошвой земной 
коры (поверхность Мохоровичича). На некоторых площадях появляется несколько 
преломленных границ, разделенных интервалом 2— 3 км. В районе Советских Карпат 
на части профиля III получены отражения с приблизительно одинаковыми параметра
ми на глубинах 3 0 -45  и 5 5-65  км. В слое, расположенном между ними, пластовая 
скороть составляет 7,6— 7,7 км/с. По мнению А.В. Чекунова, верхняя граница "являет
ся молодой границей Мохо, возникшей в альпийское время в результате процессов 
преобразования вещества на контакте коры и мантии" [Строение..., 1978, с. 183]. 
Однако главная граница Мохо в этом районе проводится все-таки на глубине 55— 65 км.

Поверхность Мохо является основной сейсмической границей, прослеживаемой 
по всей площади Паннонского бассейна и окружающих территорий (рис. 50). Она 
расположена в пределах бассейна на относительно небольших глубинах. Максимально 
приподнятые отметки 23 км, по данным Т. Драгашевича [1977], наблюдаются в ниж
нем течении р. Тисы. Еще два поднятия известны в центральной части бассейна. Между
оз. Балатон и горами Мечек поверхность Мохо приподнята до отметок 24 км. С севера 
это поднятие ограничено разломом, совпадающим с линией Дарно. В северо-восточной 
части расположено поднятие, оконтуренное изогипсой — 25 км. Венгерское Среднегорье 
характеризуется понижением границы Мохо до глубины 30 км. Такое же понижение 
прослежено в районе г. Сольнок, где глубины составляют 28 км. В целом Паннонский 
бассейн (без Трансильванской впадины) оконтуривается изогипсами поверхности Мохо 
27,5— 30,0 км. Практически только северная часть Венского прогиба выходит за преде
лы этих изогипс, и глубина границы Мохо здесь составляет 35,0 км.

Ранее основное ограничение бассейна по поверхности Мохо в северной части трас
сировалось по Клипповой зоне, и здесь проводился глубинный разлом. Однако новей
шие исследования чехословацких геофизиков в районе Венского прогиба показали, 
что "скачок глубин до раздела Мохо по линии профиля VI не находится строго на гра
нице Внутренних и Внешних Карпат, а располагается во Внутренних Карпатах и совпа
дает с сейсмически активной зоной, тянущейся от Мияви на юго-запад" [Строение..., 
1978, с. 236— 237]. В то же время на профиле V перепад глубин поверхности Мохо 
от 37 до 48 км строго совпадает с Клипповой зоной.

Трансильванская впадина характеризуется глубинами до поверхности Мохо пример
но 30— 37,5 км, причем минимальные отметки приурочены к центральной части впади
ны. Поднятие вытянуто в северо-западном направлении и с востока ограничено раз
ломом.

В пределах Восточно-Европейской платформы и Чешского массива глубина поверх
ности Мохо составляет 35— 45 км. Под Предкарпатским краевым прогибом ее глубина 
до 35 км  на востоке и 32,5 —  на западе. Динариды и Восточные Альпы характеризуют
ся отметками 35— 40 км. Наиболее глубоко (60— 65 км) поверхность Мохо залегает 
в области Советских Карпат, близкие глубины —  в зоне Вранча (~ 55 км) и в  районе 
Карнийских Альп (> 55 км) [Затопек, 1977; и др.] .

Структурный план поверхности Мохо не совпадает с поверхностью донеогеновых 
пород. В нем преобладают изометричные формы, тогда как докембрийско-мезозой- 
ские структуры имеют преимущественно линейное простирание. Нет большого сход
ства и с миоценовыми структурами, хотя наиболее приподнятая часть поверхности 
Мохо совпадает с областью развития неогеновых вулканитов. Большое соответствие 
наблюдается при сравнении структурных планов поверхности Мохо и подошвы верх
него структурного комплекса неоген-антропогенового чехла. Лучше всего это видно 
по границам бассейна. Помимо этого, совпадают и более мелкие структурные эле
менты. В частности, Мечекское поднятие отвечает поднятию поверхности Мохо, цент
ральная часть Малой Венгерской впадины в целом вписывается в ее погружение. Вместе 
с тем в структурах поверхности Мохо совершенно не отражены высокоамплитудные 
краевые структуры миоцена (Закарпатский и Венский прогибы, грабен Савы и д р .).

Зоны глубинных разломов, рассекающих нижнюю часть земной коры и верхнюю 
мантию, прослежены в основном в северной части Паннонского бассейна и в Карпатах. 
В Советских Карпатах они образованы системой плоскостей, довольно круто падаю-
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Рис. 51. Геолого-геофизический разрез через Паннонский 
бассейн [Stegena et al., 1975]

1 —  неоген-антропогеновый чехол; 2 —  донеогеновые 
комплексы и "гранитный" слой; 3 —  "базальтовый" 
слой; 4, 5 —  границы: 4 —  Конрада, 5 —  Мохоровичича; 
6 —  верхняя гранйца низкоскоростного слоя; 7 —  верх
няя граница высокопроводимого слоя; 8 —  граничные 
скорости, км/с

Рис. 52. Скоростной разрез земной коры и верхней ман
тии в центральной части Паннонского бассейна [Строе
ние..., 1978]

щих на север и северо-восток [Соллогуб, Чекуное, 1980]. В чехословацкой части Карпат 
имеется серия разломов с падением на запад и северо-запад. В Динаридах разломы так
же падают к северо-востоку. Вертикальные разрывы сравнительно редки.

Поверхность Конрада прослеживается на территории Паннонского бассейна споради
чески. Предположительно мощность "базальтового" слоя в пределах бассейна состав
ляет 10— 15 км. В районе Будапешта по волнам Кода (хвостовая часть сейсмических 
волн) получена мощность 7,5 км [Строение..., 1978]. В сопряженных регионах Кар
пат и Динарид она увеличивается до 25— 30 км и вновь уменьшается на площади Восточ
но-Европейской платформы и Чешского массива до 20 км (рис. 51). Максимальных 
величин мощность "базальтового" слоя достигает в Советских Карпатах (около 40 к м ) , 
причем нижняя его часть характеризуется очень высокими скоростями 7,6— 7,7 км/с. 
Мощность "гранитного" слоя в пределах Паннонского бассейна составляет 10— 15 км 
и практически не изменяется в смежных областях. Следует ометить, что по данным 
геофизиков в состав "гранитного" слоя не входят флишевые образования Карпат и 
мезозойские складчатые толщи донеогенового основания Паннонского бассейна и Ди
нарид. Последние выделяются для рассматриваемой территории как "мезозойский 
фундамент" со своими геофизическими характеристиками [Stegena et al., 1975]. Если 
рассматривать гранитный слой в геологическом понимании, т. е. как комплекс пород, 
подвергшихся метаморфизму и гранитизации, то его мощность составляет в рассматри
ваемом регионе 15— 20 км.



Рис. 53. Измеренный тепловой поток и расчетные геоизотермы в Паннонском 
бассейне [Horvath, Stegena, 1977]

Скоростной разрез центральной части Паннонского бассейна (рис. 52) дает представ
ление о строении верхней мантии. На нем наблюдаются две зоны пониженных скоростей. 
Одна из них расположена у поверхности Мохо, и ее мощность составляет 2 км, другая 
начинается на глубине 57 км. На ее верхней границе происходит перепад скоростей от 
9,1 до 7,7— 7,8 км/с. Низкие скорости прослежены до глубины 96 км, где намечается 
скачок повышения скоростей.

По результатам магнитно-теллурических зондирований на территории Паннонского 
бассейна выделен высокопроводящий слой в верхней мантии [Adam, 1965; и д р .]. 
Глубина залегания его верхней границы колеблется от 45 до 85 км в центральной 
части и погружается до 100 км в бортовых частях бассейна и сопредельных областях. 
Расчет гравитационной модели показывает, что верхняя мантия бассейна должна иметь 
плотность ниже нормальной; общий дефект массы достигает Ю 20 г [Horvath, Stegena, 
1977].

Паннонский бассейн является одной из самых крупных геотермических аномалий 
Альпийского пояса. Измеренные величины теплового потока составляют 8,37— 
10,88 Вт/м2 [Николаев, Поляк, 1980; Stegena, 1976; и д р .]. Максимальные значения 
известны в среднем течении р. Тисы в пределах Большой Венгерской впадины. По 
данным А. Дудко [Dudko, 1978], тепловой поток увеличен на площади между оз. Бала
тон и горами Мечек по сравнению с территорией Малой Венгерской впадины. В окру
жающих районах Карпат и Восточно-Европейской платформы величины теплового 
потока составляют 5,02— 7,12 Вт/м2. В целом в области Паннонского бассейна повышен
ные значения теплового потока совпадают в плане с поднятиями поверхности Мохо. 
На основании многочисленных материалов и расчетов Л. Штегена и др. [Horvath, Stege
na, 1977; Stegena et a I., 1975; и др.] составили для северной части Паннонского бас
сейна карту геоизотерм на глубине 1 км. По этим данным максимальная температура 
70°С приурочена к наиболее глубоким частям Большой Венгерской впадины и цент
ральной части Задунайского края. Такие крупные структуры, как Венский прогиб, 
Трансильванская впадина и другие, не отражаются резкими перепадами. В них значения 
геоизотерм составляют от 40 до 60° С. В области Карпат они уменьшаются до 30° С, 
причем геоизотермы вытягиваются в узкие аномалии субширотного простирания. В 
пределах Восточно-Европейской платформы и Чешского массива значения геоизотерм 
понижены. Многие исследователи проводили расчеты по глубинному температурному 
режиму Паннонского бассейна. Температура на поверхности Мохо составляет в север
ной части бассейна 800— 1000° С, тогда как в области Чешского массива она равна 
приблизительно 500°С [Затопек, 1977; Строение..., 1978]. В центральной части бас
сейна температура еще выше —  1000— 1200, а на глубине 60 км —  1600° С (рис. 53) [H or
vath, Stegena, 1977]. Значения мантийного теплового потока на глубине 60 км повы
шенны в пределах Паннонского бассейна (5,44— 6,74 Вт/м2) по сравнению с окружаю
щими территориями Карпат (1,25— 2,51 Вт/м2) и других регионов [Stegena et al., 
1975].
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Все приведенные материалы позволяют утверждать, что в пределах Паннонского 
бассейна верхняя мантия приподнята по сравнению с окружающими регионами и об
ладает аномальными характеристиками. В геологической литературе за такими участ
ками укрепилось название мантийный диапир [Воссаle tti et al., 1976; Sz^deczky- 
Kardoss, 1976, 1978; и д р .]. Если верны подсчеты глубин магматических камер при 
базальтовых излияниях, которые находятся в пределах аномальной мантии, то в ее 
составе можно предполагать наличие лерцолитов, гарцбургитов и других ультраоснов- 
ных пород, встреченных в виде ксенолитов в плиоцен-антропогеновых базальтах. По 
мнению Ф. Хорвата и Л. Штегены [Horvath, Stegena, 1977], верхняя мантия в Пан
носком бассейне находится в частично расплавленном состоянии.

Современная мощность земной коры территории Паннонского бассейна, как видно 
из карты поверхности Мохо (см. рис. 50), составляет 25— 30 км, тогда как в смежных 
регионах она равна 40— 65 км. Мощность консолидированной коры без неоген-антропо- 
генового чехла (рис. 54) 20— 25 км. Минимальные ее значения (20 км) приурочены 
к нижнему течению р. Дравы (район неоген-антропогенового грабена Дравы) и средне
му течению р. Тисы (район мульды М ако). Небольшие величины 22,5 км расположены 
в области развития неогеновых вулканитов в северо-восточной части бассейна. В пре
делах Закарпатского прогиба мощность уменьшается до 21 км. В области прогиба 
Савы она составляет 22,5 км, тогда как к северу от него изопахитой 25 км оконтури- 
вается центральная часть Славонско-Хорватского горста. По изопахите 22,5 км  хорошо 
выделяется зона пониженных мощностей, охватывающая южную часть Большой Вен
герской впадины и Славонско-Стремскую впадину. Увеличенными мощностями харак
теризуются поднятия Мечека, Венгерского Среднегорья и др. Очень сложная картина 
распределения мощностей наблюдается в пределах Венского прогиба. Здесь в южной 
части мощность составляет 27,5 км, а в северной, за разломом, она увеличивается до 
32,5 км. В центральной части Малой Венгерской впадины мощность консолидирован
ной коры 22,5 км. В целом Паннонский бассейн оконтуривается рядом примерно 
параллельных изопахит со значениями от 25 до 30 км.

В Трансильванской впадине наименьшие величины мощности консолидированной 
коры составляют 27,5 км и практически не изменяется конфигурация изопахит, совпа
дающая с изогипсами поверхности Мохоровичича.

В пределах Предкарпатского краевого прогиба, где мощности неоген-антропогено- 
вых отложений составляют 2500— 2000 м, мощность консолидированной земной коры 
практически не изменяется пои сравнению с суммарной мощностью коры. При этом 
оцениваются только части Предкарпатского прогиба, расположенные в пределах рас
сматриваемой территории. В южной части прогиба мощности неоген-антропогена уве
личиваются примерно до 10 000 м и соответственно по-другому распределяются мощ
ности консолидированной земной коры.

ГЛАВА СЕДЬМАЯ

ФОРМИРОВАНИЕ ПАННОНСКОГО БАССЕЙНА 

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ РАЗВИТИЕ

В геологическом развитии территории Паннонского бассейна можно выделить три 
этапа. Первый из них, очень длительный и сложный, охватывает время от докембрия 
до палеогена. Второй этап приурочен к миоцену (до паннона). Третий этап начался в 
позднем миоцене (панноне) и продолжается до настоящего времени. Основное внима
ние при рассмотрении развития территории Паннонского бассейна уделено последним 
двум этапам.

Донеогеновый этап. В течение донеогенового времени территория Паннонского 
бассейна и окружающих районов испытала длительную и сложную историю развития. 
Наиболее четко она рассмотрена в работах А.А. Белова и др. [1976], М.А. Беэра 
[1980], М.А. Беэра, Ю.К. Щукина [1977], А.Л. Книппера [1975], В.Е. Хайна и др. 
[1977], Д. Вейна [We in, 1969,1978] и др. В конце палеозоя— начале мезозоя территория 

современной Альпийской Складчатой области находилась в пределах материка Пангея 
с континентальной земной корой [Белов и др., 1976; Книппер, 1975]. В середине триа-
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са произошли расколы жесткого палеозойского цоколя (зоНЗ
которых образовались пространства с океанической или чаще всего субокеанической 
корой, внутри которых сохранялись отдельные блоки с континентальной корой. На
чальный этап раскола фиксируют рифтогенные формации верхнего триаса Внутренних 
Динарид [Книппер, 1975]. По палинспастическим построениям М.А. Беэра [Беэр, 
1980; Беэр, Щукин, 1977], ширина глубоководного эвгеосинклинального бассейна с 
океанической и субокеанической корой в триасово-раннеюрское время достигала 
300— 400 км. В нем накапливались глубоководные осадочные формации, в которые 
внедрялись породы основного состава. По окраинам бассейна существовали миогео- 
синклинальные зоны, постепенно переходящие к платформенным структурам жестко
го обрамления. В середине юры в результате сближения жестких литосферных плит 
глубоководный бассейн закрылся и образовались узкие зоны скучивания.

В конце средней юры начался новый этап раскрытия территории, при этом основ
ные зоны раздвига были расположены несогласно по отношению к таким же зонам 
триаса— ранней юры. Последний глубоководный бассейн с океаническим или субокеани
ческим типом земной коры для этого региона предполагается в позднеюрское время 
на месте Вардарской и Сербско-Субпелагонийской зон Динарид, а в пределах Карпат 
утоненная континентальная кора была распространена в Мечек-Кричевской, Пьенин- 
ской (Клипповой) и других меньших по размерам зонах. В течение позднего мезозоя 
одновременно с зонами с океанической и субокеанической корой существовали от
дельные блоки с мощной континентальной корой, на которых накапливались отло
жения осадочного чехла. К таким участкам относятся в основном области современ
ных Внутренних Карпат (Татриды, Гемериды и т. д .) . В течение раннемелового вре
мени произошло окончательное закрытие океанических и субокеанических пространств 
северного замыкания Мезотетиса, сопровождавшееся крупными фазами складчатости 
и покровообразования. В пределах Трансильванской впадины в это время уже накап
ливался осадочный чехол и никаких крупных структурных перестроек здесь не было. 
В дальнейшем на территории Паннонского бассейна и Карпат образовывались только 
флишевые прогибы, осадки которых сменялись в области окружающих более ста
бильных областей мелководными, относительно маломощными образованиями осадоч
ного чехла.

Появление в раннем мелу флишевых комплексов, средних и кислых вулканитов 
свидетельствует, по мнению А.В. Пейве и др. [1976], о становлении гранитно-метамор
фического слоя.

К началу позднего мела большая часть рассматриваемой территории окончательно 
стабилизировалась, и на ней начали накапливаться мелководные отложения чехла, 
широко развитые в пределах Венгерского Среднегорья, западного Баната и особенно 
Трансильванской впадины. На основании палеомагнитных исследований М.Л. Баженов 
и В.С. Буртман [1980] установили, что в позднемеловое время зона формирования 
осадков пуховской свиты имела в плане форму дуги, обращенной выпуклостью к 
юго-западу. В центральной части Паннонского бассейна, вероятно, в обстановке сла
бого растяжения заложился Дебреценский прогиб, в котором накапливались мощные 
верхнемеловые флишевые серии. В палеоцене появились отдельные флишевые про
гибы южнее Клипповой зоны в Карпатах и вдоль северной окраины Динарид на юге 
Паннонского бассейна. Они просуществовали до конца эоцена, тогда как Дебрецен
ский прогиб продолжал развиваться и в олигоцене. Одновременно с образованием 
флиша в северной части Паннонского бассейна и в Трансильванской впадине накапли
вались отложения платформенного палеогена.

В середине эоцена под районом Паннонского бассейна на глубинах 250— 400 км 
предполагается [Соллогуб, Чекунов, 1980] наличие глубинного источника тепла с 
запасом энергии около 3 • 1014 Дж/м2.

В позднем эоцене и олигоцене выделяются два этапа интенсивного скучивания (пи
ренейская и савская фазы складчатости) , наиболее сильно проявившиеся в областях 
флишевых прогибов, где были сформированы альпинотипные складки. Одновременно 
в результате движения литосферных плит образовались крупные покровы Карпат и 
Динарид, а также более мелкие покровы мел-палеогенового чехла в юго-восточной 
части Паннонского бассейна. Направление движения покровов шло в сторону от тер
ритории Паннонского бассейна: на север — в Западных Карпатах, на восток — в Восточ
ных Карпатах, на юго-запад -  в Динаридах и т. д. [Белостоцкий, 1977; и до.] Основ-



1977; и др.] . Области накопления палеогенового осадочного чехла были затронуты 
относительно слабыми деформациями: на севере образовывались германотипные склад
ки, а в пределах Трансильванской впадины были зафиксированы три крупных суб
меридиональных надвига. |Вероятно, с этапами скучивания связан относительно мало
мощный эоцен-олигоценовый андезито-риолитовый вулканизм гор Матра, проявив
шийся в тылу образовавшихся покровов. К концу палеогена уже существовала дуга 
Карпат, близкая к ее современным очертаниям, т. е. основное время формирования 
структуры Карпат приходится на палеоген.

В течение донеогенового времени развивались крупные разрывные нарушения. 
По данным Д. Вейна [Wein, 1969], тектоническая линия Загреб-Кульч как разлом 
существовала 'уже в карбоне, а возможно, ограничивала кристаллический блок еще 
в докембрии— раннем палеозое. На протяжении позднего палеозоя, мезозоя и палео
гена она также разделяла крупные структуры. В этот период по разлому Загреб-Кульч 
проходили в основном горизонтальные движения, направленные вдоль или вкрест 
простирания разлома. Долгоживущими активными тектоническими дислокациями 
являются разломы Дарно, Трансданубский и др. [Moldvay, 1978; Wein, 1978; и д р .].

Таким образом, к началу миоцена территория Паннонского бассейна превратилась в 
стабильную область, в пределах которой была окончательно сформирована континен
тальная кора, т. е. область вступила в континентальную стадию развития, используя 
терминологию, применяемую А.В. Пейве с соавторами {Пейве и др., 1980]. В пределах 
Трансильванской впадины в течение мезозоя— палеогена накопился осадочный чехол, 
который по своим характеристикам может быть отнесен к чехлам срединных массивов.

Поскольку с начала миоцена до настоящего времени юго-восточная граница Восточно- 
Европейской платформы и предполагаемый северный борт Апулийско-Адриатическо
го блока сохраняли стабильное положение, можно примерно определить горизонталь
ное сокращение коры по линии северо-восток— юго-запад за период от позднего триаса 
до конца палеогена. Расстояние между ними сократилось в 2— 2,5 раза.

Миоценовый этап. Новый этап развития территории Паннонского бассейна начался в 
раннем миоцене (рис. 55). В оттнанге— эггенбурге в обстановке растяжения формирова
лись узкие прогибы и грабены, расположенные в основном по краям бассейна (Закар
патский, Венский прогибы и др.) и частично в его западной части (грабен Дравы и 
д р .), заполнявшиеся мощными мелководно-морскими и континентальными терри- 
генными осадками. Они заложились вдоль домиоценовых крупных разрывных нару
шений. В это время Савский грабен [Najdenovski, Udjbinac, 1980] и другие линейные 
структуры испытали наибольшее погружение. В центральной части бассейна возникла 
узкая ослабленная зона, вдоль которой располагались вулканы. Их извержения при
вели к образованию преимущественно кислых туфогенных толщ. Формирование этих 
пород происходило в наземных условиях, что недавно было показано Н.В. Коронов- 
ским [1976] . С вулканической зоной была сопряжена стабильная, относительно при
поднятая область, охватывавшая почти всю территорию Большой Венгерской впадины, 
в пределах которой только в отдельных небольших структурах, ограниченных разло
мами, накапливались грубозернистые маломощные осадки. Более мелкие ареалы от
сутствия отложений оттнанга— эггенбурга располагались и в других местах территории 
Паннонского бассейна. Один из них занимал центральную часть Малой Венгерской впа
дины, другие выделены в пределах Центрально-Венгерского поднятия и Залайской 
впадины. Достаточно высоко был приподнят блок Апусени, отделявший Паннонский 
бассейн от Трансильванской впадины.

На территории Карпат, Динарид и других складчатых зон в оттнанг-эггенбургское 
время начали образовываться покровные структуры и горные сооружения. Одновре
менно преимущественно в пределах Южных Карпат и Динарид [Marinescu, Popes си, 
1978; Раиса, 1975; Puizina i dr., 1969; и др.] шло формирование небольших наложен
ных межгорных впадин, борта которых лишь изредка были осложнены разломами. 
На территории Альп, Северных и Восточных Карпат такие впадины возникали гораздо 
реже, и в них накопилась значительно меньшая мощность. Синхронно вдоль северного 
ограничения Карпат закладывается краевой прогиб, заполняющийся мощными грубо
зернистыми молассами. Источником сноса служат растущие Карпатские горы.

В карпатско-баденское время (ранний— средний миоцен) продолжали интенсивно 
прогибаться краевые структуры. Их погружение компенсировалось преимущественно



са произошли расколы жесткого палеозойского цоколя (зона Игал-Бюкк и д р .), вдоль 
которых образовались пространства с океанической или чаще всего субокеанической 
корой, внутри которых сохранялись отдельные блоки с континентальной корой. На
чальный этап раскола фиксируют рифтогенные формации верхнего триаса Внутренних 
Динарид [Книппер, 1975]. По палинспастическим построениям М.А. Беэра [Беэр, 
1980; Беэр, Щукин, 1977], ширина глубоководного эвгеосинклинального бассейна с 
океанической и субокеанической корой в триасово-раннеюрское время достигала 
300— 400 км. В нем накапливались глубоководные осадочные формации, в которые 
внедрялись породы основного состава. По окраинам бассейна существовали миогео- 
синклинальные зоны, постепенно переходящие к платформенным структурам жестко
го обрамления. В середине юры в результате сближения жестких литосферных плит 
глубоководный бассейн закрылся и образовались узкие зоны скучивания.

В конце средней юры начался новый этап раскрытия территории, при этом основ
ные зоны раздвига были расположены несогласно по отношению к таким же зонам 
триаса— ранней юры. Последний глубоководный бассейн с океаническим или субокеани
ческим типом земной коры для этого региона предполагается в позднеюрское время 
на месте Вардарской и Сербско-Субпелагонийской зон Динарид, а в пределах Карпат 
утоненная континентальная кора была распространена в Мечек-Кричевской, Пьенин- 
ской (Клипповой) и других меньших по размерам зонах. В течение позднего мезозоя 
одновременно с зонами с океанической и субокеанической корой существовали от
дельные блоки с мощной континентальной корой, на которых накапливались отло
жения осадочного чехла. К таким участкам относятся в основном области современ
ных Внутренних Карпат (Татриды, Гемериды и т. д .) . В течение раннемелового вре
мени произошло окончательное закрытие океанических и субокеанических пространств 
северного замыкания Мезотетиса, сопровождавшееся крупными фазами складчатости 
и покровообразования. В пределах Трансильванской впадины в это время уже накап
ливался осадочный чехол и никаких крупных структурных перестроек здесь не было. 
В дальнейшем на территории Паннонского бассейна и Карпат образовывались только 
флишевые прогибы, осадки которых сменялись в области окружающих более ста
бильных областей мелководными, относительно маломощными образованиями осадоч
ного чехла.

Появление в раннем мелу флишевых комплексов, средних и кислых вулканитов 
свидетельствует, по мнению А.В. Пейве и др. [1976], о становлении гранитно-метамор
фического слоя.

К началу позднего мела большая часть рассматриваемой территории окончательно 
стабилизировалась, и на ней начали накапливаться мелководные отложения чехла, 
широко развитые в пределах Венгерского Среднегорья, западного Баната и особенно 
Трансильванской впадины. На основании палеомагнитных исследований М.Л. Баженов 
и В.С. Буртман [1980] установили, что в позднемеловое время зона формирования 
осадков пуховской свиты имела в плане форму дуги, обращенной выпуклостью к 
юго-западу. В центральной части Паннонского бассейна, вероятно, в обстановке сла
бого растяжения заложился Дебреценский прогиб, в котором накапливались мощные 
верхнемеловые флишевые серии. В палеоцене появились отдельные флишевые про
гибы южнее Клипповой зоны в Карпатах и вдоль северной окраины Динарид на юге 
Паннонского бассейна. Они просуществовали до конца эоцена, тогда как Дебрецен
ский прогиб продолжал развиваться и в олигоцене. Одновременно с образованием 
флиша в северной части Паннонского бассейна и в Трансильванской впадине накапли
вались отложения платформенного палеогена.

В середине эоцена под районом Паннонского бассейна на глубинах 250— 400 км 
предполагается [Соллогуб, Чекунов, 1980] наличие глубинного источника тепла с 
запасом энергии около 3 * 10 14 Дж/м2.

В позднем эоцене и олигоцене выделяются два этапа интенсивного скучивания (пи
ренейская и савская фазы складчатости) , наиболее сильно проявившиеся в областях 
флишевых прогибов, где были сформированы альпинотипные складки. Одновременно 
в результате движения литосферных плит образовались крупные покровы Карпат и 
Динарид, а также более мелкие покровы мел-палеогенового чехла в юго-восточной 
части Паннонского бассейна. Направление движения покровов шло в сторону от тер
ритории Паннонского бассейна: на север — в Западных Карпатах,.на восток — в Восточ
ных Карпатах, на юго-запад —  в Динаридах и т. д. [Белостоцкий, 1977; и до.] Основ



ное формирование покровов происходило на рубеже палеогена и неогена [Хайн и др., 
1977; и др.] . Области накопления палеогенового осадочного чехла были затронуты 
относительно слабыми деформациями: на севере образовывались германотипные склад
ки, а в пределах Трансильванской впадины были зафиксированы три крупных суб
меридиональных надвига. |Вероятно, с этапами скучивания связан относительно мало
мощный эоцен-олигоценовый андезито-риолитовый вулканизм гор Матра, проявив
шийся в тылу образовавшихся покровов. К концу палеогена уже существовала дуга 
Карпат, близкая к ее современным очертаниям, т. е. основное время формирования 
структуры Карпат приходится на палеоген.

В течение донеогенового времени развивались крупные разрывные нарушения. 
По данным Д. Вейна [Wein, 1969], тектоническая линия Загреб— Кульч как разлом 
существовала уже в карбоне, а возможно, ограничивала кристаллический блок еще 
в докембрии— раннем палеозое. На протяжении позднего палеозоя, мезозоя и палео
гена она также разделяла крупные структуры. В этот период по разлому Загреб— Кульч 
проходили в основном горизонтальные движения, направленные вдоль или вкрест 
простирания разлома. Долгоживущими активными тектоническими дислокациями 
являются разломы Дарно, Трансданубский и др. [Moldvay, 1978; Wein, 1978; и д р .].

Таким образом, к началу миоцена территория Паннонского бассейна превратилась в 
стабильную область, в пределах которой была окончательно сформирована континен
тальная кора, т. е. область вступила в континентальную стадию развития, используя 
терминологию, применяемую А.В. Пейве с соавторами {Пейве и др., 1980]. В пределах 
Трансильванской впадины в течение мезозоя— палеогена накопился осадочный чехол, 
который по своим характеристикам может быть отнесен к чехлам срединных массивов.

Поскольку с начала миоцена до настоящего времени юго-восточная граница Восточно- 
Европейской платформы и предполагаемый северный борт Апулийско-Адриатическо
го блока сохраняли стабильное положение, можно примерно определить горизонталь
ное сокращение коры по линии северо-восток— юго-запад за период от позднего триаса 
до конца палеогена. Расстояние между ними сократилось в 2— 2,5 раза.

Миоценовый этап. Новый этап развития территории Паннонского бассейна начался в 
раннем миоцене (рис. 55). В оттнанге— эггенбурге в обстановке растяжения формирова
лись узкие прогибы и грабены, расположенные в основном по краям бассейна (Закар
патский, Венский прогибы и др.) и частично в его западной части (грабен Дравы и 
д р .), заполнявшиеся мощными мелководно-морскими и континентальными терри- 
генными осадками. Они заложились вдоль домиоценовых крупных разрывных нару
шений. В это время Савский грабен [Najdenovski, Udjbinac, 1980] и другие линейные 
структуры испытали наибольшее погружение. В центральной части бассейна возникла 
узкая ослабленная зона, вдоль которой располагались вулканы. Их извержения при
вели к образованию преимущественно кислых туфогенных толщ. Формирование этих 
пород происходило в наземных условиях, что недавно было показано Н.В. Коронов- 
ским [1976]. С вулканической зоной была сопряжена стабильная, относительно при
поднятая область, охватывавшая почти всю территорию Большой Венгерской впадины, 
в пределах которой только в отдельных небольших структурах, ограниченных разло
мами, накапливались грубозернистые маломощные осадки. Более мелкие ареалы от
сутствия отложений оттнанга— эггенбурга располагались и в других местах территории 
Паннонского бассейна. Один из них занимал центральную часть Малой Венгерской впа
дины, другие выделены в пределах Центрально-Вен герского поднятия и Залайской 
впадины. Достаточно высоко был приподнят блок Апусени, отделявший Паннонский 
бассейн от Трансильванской впадины.

На территории Карпат, Динарид и других складчатых зон в оттнанг-эггенбургское 
время начали образовываться покровные структуры и горные сооружения. Одновре
менно преимущественно в пределах Южных Карпат и Динарид [Marinescu, Popescu, 
1978; Раиса, 1975; Puizina i dr., 1969; и др.] шло формирование небольших наложен
ных межгорных впадин, борта которых лишь изредка были осложнены разломами. 
На территории Альп, Северных и Восточных Карпат такие впадины возникали гораздо 
реже, и в них накопилась значительно меньшая мощность. Синхронно вдоль северного 
ограничения Карпат закладывается краевой прогиб, заполняющийся мощными грубо
зернистыми молассами. Источником сноса служат растущие Карпатские горы.

В карпатско-баденское время (ранний—средний миоцен) продолжали интенсивно 
прогибаться краевые структуры. Их погружение компенсировалось преимущественно
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Рис. 55. Схема развития Паннонского бассейна

1 —  антропоген; 2 —  верхний миоцен— плиоцен; 3  —  нижний— средний миоцен; 4 —  плиоцен- 
антропогеновые базальты (верхний вулканический комплекс); 5 —  миоценовые андезиты, рио
литы (средний вулканический комплекс) ; 6  —  раннемиоценовые игнимбриты (нижний вулкани
ческий комплекс) ; 7 —  палеоген; 8, 9 —  геофизические слои: 8 —  гранитный, 9 —  базальтовый; 
10 —  предполагаемая аномальная мантия; 11 —  граница Конрада: а —  установленная, б —  предпола
гаемая; 12 —  граница Мохоровичича: а —  установленная, б —  предполагаемая; 13 —  слабые верти
кальные движения; 14 —  сильные вертикальные опускания; 15 —  предполагаемые зоны раздвига; 
16 —  разломы; 17 —  зоны образования покровов и направление их перемещения; 18 —  вулканы

грубообломочными конгломератами, и лишь в отдельных изолированных лагунах 
образовывались соленосные толщи. В смежных горных сооружениях (Карпаты, Дина- 
риды) проявилась штирийская фаза складчатости. Она привела к интенсивному покро- 
вообразованию, и аллохтонные пластины продвинулись на первые десятки километ
ров от внутренних зон к внешним [Белостоцкий, 1977; Очерк..., 1968; и д р .]. С этим 
импульсом по кровообразования связано формирование современной структуры 
Карпат и Динарид.

Площади северной и восточной окраин Паннонского бассейна охватила мощная вул-



Рис. 56. Палеогеографическая схема Паннонского бассейна для баденского времени
1 —  области суши и сноса; 2 —  области аккумулятивной равнины; 3  —  области вулканической 

деятельности; 4— 7 —  области морского эпиконтинентального бассейна, фации: 4 —  грубозернис
тые, 5 —  лагунные с эвапоритами, 6 —  мелкозернистые, 7 —  относительно глубоководные

каническая деятельность с извержением андезитов, андезито-дацитов и риолитов. Она 
в основном связана с поперечными (по отношению к дуге Карпат) разломами. Гораздо 
менее мощные вулканиты этого возраста накопились в пределах Динарид, где вулка
низм проявился только в наиболее ослабленных зонах (Вардарская и др .).

В центральной части Паннонского бассейна в пределах Большой Венгерской впадины 
к карпатскому времени за счет резкого кратковременного опускания была создана 
небольшая по размерам, но глубокая (до 800— 1000 м) тектоническая котловина Мако. 
Она устанавливается по прислонению нижнемиоценовых слоев к подстилающему суб
страту. В карпатско-баденское время в условиях морского бассейна в ней отлагались 
терригенные осадки. Одновременно шло воздымание восточного борта котловины. 
К концу баденского времени котловина Мако была почти полностью заполнена осад
ками. Вероятно, аналогичные структуры имеются и в других районах территории Пан
нонского бассейна. Грабен Дравы, Залайская впадина и другие структуры западной 
части бассейна в это время испытывали конседиментационное прогибание. В них на
копилось около 700— 800 м терригенных осадков.

В палеогеографическом плане территория Паннонского бассейна представляла собой 
эпиконтинентальное море с многочисленными островами (рис. 56).

В конце среднего бадена вся территория Паннонского бассейна была охвачена гори
зонтальными движениями, в результате которых образовались малоамплитудные над
виги и покровы, известные в западной и других частях бассейна. По этим разрывам 
породы с возрастом от докембрия до мезозоя и палеогена надвинуты на среднебаден
ские толщи. Возможно, эти структуры возникли как оперяющие по отношению к глу



бинным срывам, фронтальная часть которых наблюдается в окружающих складчатых 
сооружениях. Теоретически такая возможность обоснована рядом сотрудников Геоло
гического института АН СССР [Тектоническая..., 1980]. Вероятно, в это время сущест
вовал повышенный тепловой поток, определенный по отражательной способности вит- 
ринита в баденских углях Венгерского Среднегорья [Dudko, 1978] .

В сарматское время продолжали прогибаться окраинные прогибы и структуры за
падной части Паннонского бассейна, в окраинных структурах темпы опускания замед
лились. В Венском прогибе накопилось около 500 м терригенных осадков, в грабене 
Савы немного больше. В Закарпатском прогибе существенную роль играли вулкано
генно-осадочные толщи (луковская и алмашская свиты ), мощность которых достига
ла 500 м. Наличие вулканогенных слоев в Закарпатье связано с тем, что рядом на грани
це между прогибом и Карпатами были расположены центры вулканических изверже
ний. От центральной части Паннонского бассейна Закарпатский прогиб отделялся Бере
говским поднятием, по западному борту которого проходил Припаннонский разлом.

Образовался новый крупный субширотный прогиб в северной части Малой Венгер
ской впадины, выполненный мощными (около 2 км) осадочными толщами. Продол
жалась вулканическая деятельность, которая захватила более широкие пространства 
вдоль северного и восточного ограничений бассейна. Вулканиты сармата появились в 
южной части Малой Венгерской впадины, вдоль западного ограничения бассейна, отдель
ные извержения происходили в пределах Альп. Извергались в основном андезитовая и 
риолитовая магмы. В сарматское время продолжали оставаться приподнятыми блок 
Большой Венгерской впадины, и отдельные участки в западной и центральной частях 
бассейна, а также крупные поднятия Венгерского Среднегорья и гор Апусени. Осадко- 
накопление в их пределах происходило только в локальных структурах (мульда Мако 
и д р .), которые не заполнились ранее.

В это время практически прекратились процессы складчатости и покровообразова- 
ния в Карпатах и Динаридах. Доказанные для сарматского времени, покровы известны 
только в самой северо-восточной части Внешних Карпат в районе Пшемысля [Очерк..., 
1968]. Здесь покровы, сложенные породами мела, палеогена и бадена, надви
нуты на нижнесарматские толщи Предкарпатского прогиба. Прекращение движе
ния покровов в западной и восточной частях Карпат фиксируют и другие авторы [And- 
rusov, 1965; и д р .]. Складчатость и покровообразование проходили в сармате и позже 
только в пределах Южных Карпат [Онческу, 1960; и д р .]. Вероятно, с их становле
нием связано заложение Бараолтского линейного прогиба в южной части Трансильван
ской впадины.

В конце сармата произошло общее дифференцированное воздымание территории 
Паннонского бассейна, которое привело к слабому изгибу слоев накопившихся осад
ков. Эти вертикальные движения соответствовали позднештирийской фазе складчато
сти, проявившейся очень локально. Недеформированными остались отложения, выпол
няющие локальные мульды (Мако и д р .), расположенные в Большой и Малой Венгер
ских впадинах. Срезанию подверглись преимущественно миоценовые осадки в районах 
выступов донеогенового основания и вблизи ограничивающих бассейн складчатых со
оружений. Размыв не затронул центральные части отрицательных структур. К концу 
сармата на рассматриваемой территории сформировался слаборасчлененный рельеф 
с отдельными достаточно глубокими котловинами. Окружающие складчатые соору
жения представляли собой высокие горы.

В течение миоцена на территории Паннонского бассейна продолжали развиваться 
крупные разрывные нарушения, заложившиеся еще в донеогеновый этап (Балатон— 
Дарно, Загреб— Кульч и др .). По ним происходили в основном вертикальные переме
щения. 3. Балла [1981] на основании анализа немногочисленных палеомагнитных оп
ределений и дешифрирования космических снимков недавно предположил сдвиг внутри 
гор Матра, образованный, вероятно, в конце миоцена. Все крупные разломы существо
вали как единые структурные линии до конца сармата.

Для миоцена характерно образование линейных структур, расположенных вдоль об
рамляющих складчатых сооружений (Закарпатский и Венский прогибы, грабен Савы). 
Их становление связано с формированием покровов в соседних складчатых сооруже
ниях [Николаев, 1979а]. Поскольку они находятся в тылу покровов, то, следователь
но, можно именовать структуры такого типа тыловыми. Конечно, можно связывать 
образование тыловых структур с воздыманием соседних складчатых сооружений, 
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которые в конце сармата представляли собой высокие горы. Однако расположение 
прогибов в непосредственной близости от корней покровов (или даже на них), пре
обладающее развитие в донеогеновом фундаменте флишевых толщ, смятых в склад
ки, совпадение в целом простирания осей тыловых структур и простирания фронта 
покровов, временная корреляция фаз по кровообразования и этапов развития тыло
вых структур —  все это позволяет остановиться на первой точке зрения. Такого же 
рода прогибание в тылу надвига для восточной части Корякского хребта описали 
С.В. Руженцев и С.Д. Соколов [Тектоническая..., 1980].

Таким образом, в миоценовый (допаннонский) период развития на территории 
Паннонского бассейна создавались в основном линейные конседиментационные струк
турные формы осадочного чехла. Вместе с тем существовали локальные структуры, 
в которых горизонтально лежащие слои прислонялись к подстилающему субстрату, 
т. е. осадки заполняли ранее созданные тектонические котловины. Одновременно 
формировались протяженные зоны вулканитов. Миоценовые вулканиты представле
ны липарито-дацитовой и андезито-липарито-дацитовой формациями. Структурные 
особенности, вещественный состав осадочных и вулканических образований нижнего— 
верхнего (допаннонского) миоцена позволяют считать миоценовый этап развития 
территории Паннонского бассейна орогенным.

Паннонско-антропогеновый этап. В раннепаннонское время (поздний миоцен) на
чалось резкое опускание территории Паннонского бассейна, тогда как в краевых струк
турах (Венский и Закарпатский прогибы, грабен Савы), напротив, погружение замед
лилось. В центральных частях бассейна на месте приподнятых в предыдующий этап 
площадей начали образовываться Большая и Малая Венгерские впадины, разделен
ные Центрально-Венгерским поднятием. Прогибание шло дифференцировано: в Боль
шой Венгерской впадине формировались отдельные отрицательные структуры (Соль- 
нокский прогиб, мульды Мако, Керешская) и разделяющие их положительные фор
мы (поднятие Баттонья и д р .). Осадконакопление происходило в условиях замкнуто
го солоноватоводного озера, окруженного сильно расчлененными горами (рис. 57).

Начальный этап паннонского осадконакопления характеризовался заполнением 
ранее созданных котловин. Например, в мульде Мако слои нижней части паннонского 
яруса прислоняются к подстилающему субстрату. В дальнейшем шло конседимента- 
ционное образование структур, что зафиксировано сокращением мощности лежащих 
выше паннонских слоев в сторону сводов положительных структурных элементов. 
Скорость прогибания увеличилась в крупных структурах западной части бассейна 
(Залайская впадина и грабен Дравы), но она резко уменьшилась в краевых структу
рах. В первых накопилось около 1000 м нижнепаннонских отложений, тогда как в 
последних мощность синхронных осадков не превышает 500 м (грабен Савы), а в сред
нем равна 200— 300 м (Венский и Закарпатский прогибы). Продолжался вулканизм 
андезитового типа в основном вдоль северной и восточной окраин и реже —  в централь
ной части Паннонского бассейна. Объем изверженного материала сократился по срав
нению с предыдущим этапом. Вулканиты этого периода представлены наиболее основ
ными породами андезитового ряда вплоть до крупнопорфировых андезито-базальтов. 
Вулканизм сопровождался внедрением комагматичных интрузий (гр<*нодиориты, 
габбро-диабазы). Окружающие складчатые сооружения в это время слабо воздыма
лись. Фронтальные части покровов запечатывались паннонскими отложениями.

На рубеже раннего и позднего паннона произошли слабые восходящие вертикаль
ные дифференцированные движения, охватившие локальные участки современных 
выступов донеогенового основания. Они соответствовали аттической фазе складча
тости соседних горных сооружений. Некоторые геологи предполагают, что покров
ные структуры гор Виллань, сложенные мезозойскими породами, также образова
лись в паннонское время [Nagy, Nagy, 1976]. Прямых доказательств этого нет, хотя 
чуть севернее в районе гор Мечек отмечаются надвиги, сформированные в позднем 
панноне.

В позднепаннонское и плиоценовое время продолжалось быстрое прогибание Боль
шой и Малой Венгерских впадин. Менее интенсивное погружение происходило в за
падной части Паннонского бассейна. Структуры заполнялись мелководными озерны
ми образованиями. Практически прекратилось опускание в краевых прогибах бас
сейна. На территории окружающих складчатых сооружений существовали относитель
но высокие горы. Об этом говорят как грубообломочные толщи верхнего паннона



Рис. 57. Палеогеографическая схема П§ннонского бассейна для раннепаннонского века
1 —  области суши и сноса; 2 —  области вулканической деятельности; 3  —  области заболоченной 

равнины и торфонакопления; 4 —  области аккумулятивной равнины; 5, 6  —  область озерного осад- 
конакопления: 5 —  грубозернистые осадки, 6  —  глинисто-алевритовые осадки; 7 —  предполагае
мая граница озера

по краям бассейна, так и флора, которая, по мнению М.А. Ахметьева (по сборам авто
ра) , характеризуется типичными признаками широколиственных горных лесов. За пре
делами Паннонского бассейна в приподнятой области складчатых горных сооружений 
существовали небольшие межгорные впадины, заполнявшиеся маломощными осад
ками плиоцена (Рожнявская котловина в Словацком Рудогорье и др .).

На рубеже неогена— антропогена произошли вертикальные подвижки отдельных 
блоков. В конце плиоцена возобновилась кратковременная вулканическая деятель
ность, закончившаяся в раннем плейстоцене, в результате которой образовались базаль
ты и их туфы. Базальтовые извержения были маломощными, но охватили всю терри
торию Внутрикарпатского региона. Базальты этого периода распространены не только 
внутри Альпийской области но и за ее пределами. Они известны на территориях Чеш
ского массива, Восточно Европейской платформы и др.

В антропогене интенсивно прогибались два участка Паннонского бассейна: Большая 
и Малая Венгерские впадины, в которых накопилось соответственно 700 и 300 м осад
ков озерного генезиса. Продолжали расти окружающие их горные сооружения. К кон
цу антропогена окончательно сформировалась структура Паннонского бассейна. В пан- 
нонско-антропогеновое время образовалась сетка малоамплитудных разломов различ
ного простирания сбросового и взбросового характера.

В настоящее время опускание испытывает территория Большой и Малой Венгерских 
впадин, а воздымание происходит во всех горных системах. Крупные напряжения сжа



тия отмечаются только в зоне Вранча на стыке Восточных и Южных Карпат, где в основ
ном на глубинах 10— 40 км (есть данные и о глубинах до 120 км) находятся эпицентры 
сильных землетрясений. Вулканические проявления в Паннонском бассейне и сопря
женных регионах практически не отмечаются.

Паннонско-антропогеновый этап развития Паннонского бассейна является очень 
своеобразным, характеризующимся быстрым опусканием. Именно в течение послед
него этапа Паннонский бассейн образовался как единая структура.

НЕОГЕН-АНТРОПОГЕНОВОЕ РАЗВИТИЕ 
ТРАНСИЛЬВАНСКОЙ ВПАДИНЫ

В Трансильванской впадине в течение рассматриваемого периода происходило диф
ференцированное прогибание, прерываемое отдельными поднятиями территории. В ран
нем и среднем миоцене прогибание охватывало всю площадь Трансильванской впадины. 
Оно компенсировалось накоплением соленосных толщ, мощных прослоев туфоген
ного материала, алевролитов, песков, песчаников и т. д. В конце среднего бадена по 
окраинам впадины произошли горизонтальные подвижки, в результате которых обра
зовались малоамплитудные покровы и надвиги. В сармате опускание продолжалось 
только в центральной части Трансильванской впадины, где накопилось до 700 м озер
ных отложений. В Южных Карпатах шло покровообразование. Пластины двигались 
на юг, а в их тылу заложился Бараолтский прогиб, расположенный по самому южному 
борту Трансильванской впадины. В конце сармата произошло общее воздымание тер
ритории впадины. К этому периоду относится образование соляных структур, распро
страненных почти по всей площади впадины. В паннонское время прогибание практи
чески прекратилось, исключение составляет Бараолтский прогиб, где накопилось около 
600 м грубозернистых отложений. Такая же картина сохранялась в плиоцене и антропо
гене. Территория Трансильванской впадины имела приподнятое положение, и на ней 
накапливались только аллювиальные и делювиальные осадки. Бараолтский прогиб 
заполнялся молассовыми толщами, мощность которых составляет около 500 м. На 
рубеже плиоцена и антропогена в окружающих впадину горных сооружениях отмечен 
импульс базальтового вулканизма (базальты Ракош, Детуната и д р .). В настоящее 
время территория Трансильванской впадины находится в равновесном состоянии, а 
слабое воздымание отмечается в Южных Карпатах, Апусени и других прилегающих 
горных системах.

Таким образом, Трансильванская впадина для неоген-антропогенового периода 
должна рассматриваться как межгорная структура, выполненная орогенным чехлом.

РАЗВИТИЕ КОНСОЛИДИРОВАННОЙ ЗЕМНОЙ КОРЫ 
В НЕОГЕН-АНТРОПОГЕНОВОЕ ВРЕМЯ

Поскольку в конце палеогена на территории Паннонского бассейна была сформирова
на структура типа срединного массива, то мощность ее земной коры может быть оце
нена при сравнении с современными областями платформ и срединных массивов. Они 
характеризуются довольно устойчивой мощностью земной коры в 35— 40 км [Беляев- 
ский, 1974; Вольвовский, Вольвовский, 1975; Хайн, 1973; и д р .]. Недавно В.Н. Семов 
[1980] провел анализ строения земной коры Юга СССР и, используя специальные гра

фики, смог оценить ее мощности для крупных платформенных палеоструктур. Они 
оказались близкими к современным. Следовательно, для территории Паннонского 
бассейна к концу палеогена можно предполагать мощности земной коры примерно 
35— 40 км при мощности "базальтового" и "гранитного" слоев соответственно 15— 
20 и 20— 25 км. Такие величины не противоречат представлениям, развиваемым 
А.В. Пейве с соавторами, которые пишут о материковых палеомассивах, "обладаю
щих мощной и выдержанной континентальной корой с повсеместно развитым в виде 
сплошной оболочки зрелым гранитно-метаморфическим слоем, начиная с момента 
их образования..." [Пейве и др., 1980, с. 25].

Скорее всего, распределение мощностей соответствовало структурному плану, 
созданному к концу палеогена, т. е. под более молодыми складчатыми зонами (в част
ности, под Дебреценским трогом) мощность коры была несколько больше, чем под 
областями, стабилизированными ранее.
6. Зак. 661 73



Близкие мощности земной коры (35— 40 км) должны были быть в Трансильван
ской впадине к началу юры, когда в ее пределах начал образовываться осадочный чехол. 
Для этого региона деструкционные процессы в коре могли произойти уже в палеогене, 
и ее мощность к началу неогена была немного меньше.

В окружающих районах Карпат и Динарид к концу палеогена кора была еще сфор
мирована не окончательно, однако, учитывая, что там происходило скучивание и ин
тенсивное горообразование, мощность ее была несколько больше, чем в Паннонском 
бассейне и Трансильванской впадине.

В орогенный этап развития разных регионов происходит увеличение мощности 
континентальной коры и наиболее интенсивно —  в зонах максимального скучивания 
[Пейве и др., 1980]. Миоценовый этап развития территории Паннонского бассейна, 
как было показано, является орогенным. Следовательно, можно предположить, что 
на территории Паннонского бассейна в миоценовое (допаннонское) время мощность 
коры возросла до 40— 45 км. Вместе с тем наличие небольших по размерам допан- 
нонских некомпенсированных котловин (типа мульды Мако) позволяет считать, что 
на локальных участках консолидированная земная кора начала утоняться в раннем—  
среднем миоцене. Таким образом, во время орогенного этапа развития территории 
синхронно со становлением земной коры начинается ее деструкция.

В течение паннонско-антропогенового этапа в пределах всего Паннонского бассей
на проходило сокращение мощности консолидированной земной коры, которая в 
настоящее время составляет 20— 25 км. Уменьшение мощности на 15— 20 км шло пре
имущественно за счет уничтожения "базальтового" слоя. Предполагаемый механизм 
этого процесса будет рассмотрен ниже. Максимальное изменение мощности коры при
шлось на паннонско-плиоценовое время, период наиболее интенсивного прогибания. 
Это подтверждают расчеты тепловой модели, произведенные С.В. Соболевым [1980] 
для территории Паннонского бассейна. Им определено время (примерно 10— 15 млн лет, 
что соответствует протяженности паннона— антропогена), необходимое для преобра
зования нижней части земной коры. Следствием этого, как считает С.В. Соболев, яв
ляется изостатическое опускание территории. Под окружающими горными сооруже
ниями земная кора оставалась стабильной. Поскольку в настоящее время тепловой 
поток в Паннонском бассейне очень высокий, можно предположить, что тепловой 
источник (аномальная мантия) в течение паннонско-антропогенового этапа прибли
жался к подошве земной коры.

В Трансильванской впадине земная кора в миоцен-антропогеновое время оставалась 
стабильной. Возможно, происходило небольшое уменьшение ее мощности, поскольку 
в настоящее время она все-таки относительно утонена.

*  *  *

Приведенные материалы позволяют установить следующие этапы становления и раз
вития Паннонского бассейна. Донеогеновый этап продолжался очень длительное время 
и закончился образованием участков территории, характеризующихся приподнятым 
стоянием консолидированного основания и областей, где происходило накопление 
платформенных чехлов, сосуществующих с геосинклинальными образованиями, рас
пространенными в узкой зоне.

Следующий этап относится к миоцену (исключая паннон). В это время возникли 
узкие линейные структуры, распространенные в основном по периферии бассейна и 
частично наследовавшие структурный план донеогенового основания. В окружающих 
бассейн складчатых сооружениях шло покровообразование. На территории Паннонского 
бассейна в допаннонском миоцене существовала геодинамическая обстановка с преобла
данием условий растяжения.

В течение третьего этапа, начавшегося в позднем миоцене (паннонский век) и про
должающегося до настоящего времени, имели место резкие вертикальные отрицатель
ные движения и образовались пологие изометричные структуры. Они несогласно нало
жены на структуры, созданные в предшествующие этапы. Наиболее типичными из них 
являются Большая и Малая Венгерские впадины. Каждый из выделенных этапов охва
тывал различные участки рассматриваемой территории. В некоторых случаях (грабен 
Савы)^ вертикальные отрицательные движения разного времени наложились один на 
другой, но чаще знаки вертикальных движений на каждом из этапов не совпадали. 
Особенно хорошо это видно на примере Большой Венгерской впадины, где мощные 
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Рис. 58. График средних скоростей осадкона- / м длет
копления Паннонского бассейна (с исполь- Y lf!?  
зованием данных многих авторов)

1 —  центральная часть Паннонского бас
сейна; 2 —  Венский прогиб; 3 — Восточно- 
Словацкая мульда

толщи осадков верхнего комплекса 
накопились на участке, приподнятом в 
предыдущий этап.

Различия миоценового и паннонско- 
антропогенового этапов подчеркивает 
интенсивность погружения территории 
во время каждого из них. Разными 
авторами [Horvath, Stegena, 1977; Vass,
6ech, 1983; и др.] проведен анализ 
средних скоростей осадконакопления 
для кайнозоя центральной части пан
нонского бассейна (рис. 58). По их 
данным, эта величина для миоцена 
равна примерно 1,3 см за 103 лет.
В панноне и плиоцене скорость осадко
накопления резко увеличилась до 37—
38 см/103 лет. В антропогене она сни
жается до 12 см/10* лет. Для Евро
пейской платформы средние скорос
ти образования осадков чехла состав
ляют 2 -5  см/103 лет [Сазонова, Сазонов, 1967; и д р .]. М. Пикард и Л. Хай [1974] 
приводят подсчеты скорости накопления озерных глинисто-карбонатных осадков 
верхнего триаса (формация Лакатонг группы Ньюарк, штат Нью-Джерси), которая рав
на примерно 23 см/10* лет, т.е. в панноне— плиоцене Паннонского бассейна отмечались 
высокие скорости осадконакопления, которые привели к накоплению громадных 
по мощности отложений.

На этом же графике (см. рис. 58) можно видеть, как резко отличаются скорости 
осадконакопления в центральной части бассейна и в краевых структурах. Максималь
ный пик в первой приходится на паннон— плиоцен, а во второй —  на карпат— баден. 
Это еще раз подчеркивает отличие собственно Паннонского бассейна от краевых струк
тур. Скорее всего, это связано с мантийным диапиром, влияние которого наиболее 
ярко проявилось в центральной части бассейна.

Другой путь развития прошла Трансильванская впадина, которая испытывала диф
ференцированное конседиментационное погружение, приведшее к накоплению мощ
ного осадочного чехла, с. юры до среднего миоцена. За это время на ее территории не 
было создано каких-либо линейных структур. Прогибание прерывалось несколькими 
фазами высокого стояния и покровообразования.

Мощность консолидированной земной коры территории Паннонского бассейна к 
началу паннонского времени составляла 35— 40 км. В настоящее время она равна 20—  
25 км (без учета мощности неоген-антропогенового чехла). Таким образом, за поздне- 
миоцен (паннонско-) -антропогеновое время мощность коры сократилась на 15— 20 км. 
Так как мощность "гранитного" слоя остается более или менее постоянной на всей 
территории бассейна, то сокращение мощности коры происходит только за счет "ба
зальтового" слоя.



СТРОЕНИЕ НЕКОТОРЫХ ОСАДОЧНЫХ БАССЕЙНОВ 
С УТОНЕННОЙ КОНСОЛИДИРОВАННОЙ ЗЕМНОЙ КОРОЙ

В последнее время большое внимание уделяется изучению бассейнов с мощным осадоч
ным чехлом и утоненной консолидированной корой, расположенных в пределах конти
нентов и океанов [Артюшков и др., 1979, 1980; Лебедев, 1978; Тектоника..., 1970; 
Яншин и др., 1977а; Taylor, 1979; Toksoz, Hsui, 1978; Vass, 1979; и д р .]. В этой главе 
будут рассмотрены некоторые бассейны западной части Альпийского складчатого поя
са.

Значительный объем сейсмических исследований, проведенных в последнее время, 
дает возможность осветить строение осадочного чехла этих бассейнов, их развитие, 
а также провести сравнительно-тектонический анализ с Паннонским бассейном.

Ч е р н о м о р с к и й  б а с с е й н ,  являющийся одной из наиболее изученных струк
тур, на юге, востоке и севере сопряжен со складчатыми альпийскими и киммерийскими 
сооружениями Балканид, Понтид, Большого Кавказа и Горного Крыма. На юго-восто
ке он граничит с Колхидской межгорной впадиной, а на севере и северо-западе на значи
тельном протяжении его окружают равнинные пространства Скифской, Русской и Ми- 
зийской плит. Осадочный чехол Черноморского бассейна включает в себя отложения от 
палеозоя до антропогена. Его суммарная мощность по сейсмическим данным 15— 16 км 
в Западно-Черноморской и около 12 км —  в Восточно-Черноморской ваннах, разделен
ных Центрально-Черноморским поднятием, где она сокращается до 10 км [Геоло
гия . . . , 1979; Яншин и др., 19776]. В нем выделены два структурных комплекса, по
всеместно разделенных поверхностью углового несогласия [Яншин и др., 19776].

Нижний комплекс осадочного чехла, по-видимому, слагают платформенные отложе
ния мезозоя и нижнего палеогена (а на западе, на продолжении Мизийской плиты, и 
палеозоя). На периферии бассейна он по латерали переходит в складчатые геосинкли- 
нальные образования мезозоя и доолигоценового палеогена, слагающие альпийские 
и киммерийские сооружения. Его мощность по периферии бассейна 8— 10 км [Текто
ника . . . ,  1978; Яншин и др., 19776], к центру, она сокращается преимущественно за 
счет последовательного срезания верхних горизонтов, вероятно, до полного выклини
вания (Е.М. Хахалев и др., 1980 г . ) .

Верхний структурный комплекс Черноморского бассейна резко несогласно перекры
вает разновозрастные горизонты нижнего комплекса осадочного чехла и, возможно, по
роды консолидированной коры. На периферии бассейна его подстилают складчатые 
геосинклинальные образования. Слои верхнего комплекса повсеместно испытывают 
прислонение к поверхности подстилающего субстрата. В верхний комплекс входят 
отложения олигоцена, неогена и антропогена [Шлезингер, 1981; Яншин и др., 1980а]. 
Его слои залегают преимущественно горизонтально и лишь местами осложнены глиня
ными диапирами. Наиболее крупными структурами, выделенными по подошве верх
него комплекса, являются Западно- и Восточн о-Черно морские впадины и Централь
но-Черноморское поперечное поднятие. Они осложнены более мелкими структурными 
элементами. Мощность пород верхнего структурного комплекса в центральной части 
Черноморского бассейна достигает 12— 14 км (Е.М. Хахалев и др., 1980 г . ) .

В пределах глубоководной части Черноморского бассейна поверхность Мохоровичича 
со скоростью 8,0 км/с приподнята до отметок 18— 20 км, к периферии она погружается 
до 25 км и далее, в пределах суши —  до 35— 40 км (рис. 59). Общая мощность консо
лидированной коры в центральной части бассейна 5— 7 км при отсутствии "гранитного" 
слоя. К периферии она увеличивается до 25— 30 км при появлении "гранитного" слоя 
(рис. 60). Здесь отложения верхнего комплекса осадочного чехла, возможно, непо
средственно ложатся на породы "базальтового" слоя консолидированной коры. По не
которым данным [Геология . .  . ,  1979], в пределах Центрально-Черн о морс ко го подня
тия может быть развит "гранитный" слой, мощность которого не превышает 4 км. 
"Базальтовый" слой, на котором залегают осадочные толщи, характеризуется скорос
тями 6,6— 6,8 км/с [Вольвовский, Шлезингер, 1975]. Мощность "базальтового" слоя 
колеблется от 5— 7 км в пределах глубоководной акватории до 25—40 км в окружаю
щих областях шельфа и суши. В Черноморском бассейне наблюденный тепловой поток 
в среднем по данным 100 станций измеряется 2,84 Вт/м2, причем наиболее понижен





Рис. 60. Разрез через Черноморский бассейн от побережья Турции (в районе Синопа) до Керченского 
пролива (по А.Е. Шлезингеру [1978])

1 —  водный слой; 2, 3 —  осадочный чехол, структурные комплексы: 2 —  верхний, 3 —  нижний; 
4 — складчатые геосинклинальные образования; 5, 6 —  консолидированная кора: 5 —  "гранитный" 
слой, 6 —  "базальтовый" слой; 7 —  верхняя мантия; 8 —  глубинный разлом

он в глубоководной части [Любимова и др., 1976]. Однако если снять эффект осадко- 
накопления, то значения увеличатся до 6,28— 6,70 Вт/м2, т.е. он будет повышенным по 
сравнению с окружающими регионами.

Данные о строении осадочного чехла Черноморского бассейна позволили воссоздать 
историю его развития [Николаева и др., 1980; Шлезингер, 1978; Яншин и др., 19776, 
1980а]. До конца эоцена на территории бассейна развивались структуры геосинкли- 
нального и платформенного классов. Платформенные опускания начались, вероятно, 
еще в палеозое и охватывали в основном западную часть современной акватории. Учи
тывая новые данные, можно предположить, что в центральной части в мезозое и дооли- 
гоценовом палеогене, существовала приподнятая территория, лишь изредка погру
жавшаяся под уровень моря, в результате чего накопились маломощные платформен
ные осадки. Вероятно, в эоцене наступила общая эпоха воздыманий, и территория была 
приподнята на несколько сот метров. В конце эоцена произошло резкое кратковремен
ное опускание, причем оно захватило преимущественно области с платформенным чех
лом. Амплитуда провала определяется в 6—8 км [Шлезингер, 1978] и больше. При 
опускании образовалась глубоководная котловина. В олигоцен-плиоценовое время она 
заполнялась осадками. В это время изменялись и очертания шельфа. Там, где поток 
терригенного материала был наиболее мощным (Палеодунай, Палеоднепри т.д.), пер
вичный тектонический континентальный склон полностью засыпан и образовался вто
ричный аккумулятивный склон, сдвинутый в сторону глубоководной котловины на 
первые десятки (или даже сотни) километров. В предмэотическое и антропогеновое 
время произошли еще два этапа резкого поружения (с амплитудой 1— 2 км ). Именно 
они окончательно сформировали современную структуру Черноморского бассейна.

Ю ж н  о- К а с п и й с к и й  б а с с е й н  в настоящее время также является одной из 
наиболее изученных структур [Вольвовский, Шлезингер, 1975; Копп, 1981; Лебедев, 
1978; Тектоника . . . ,  1970; и д р .]. Он сопряжен со складчатыми сооружениями Боль
шого и Малого Кавказа, Копетдага, Эльбурса и Аладаг-Биналуда. На западе Южно-Кас
пийский бассейн переходит в Куринскую межгорную епадину, а на севере по разлому 
граничит со Средне-Каспийским бассейном, относимым к Туранской плите.

В осадочном чехле Южно-Каспийского бассейна по геофизическим материалам выде
лены два крупных структурных комплекса (рис. 61), характеризующихся различной 
средней плотностью слагающих их пород. Нижний комплекс представлен, по-видимо- 
му, преимущественно пологозалегающими платформенными образованиями мезозоя 
и палеогена, миоцена и нижнего плиоцена. В южной части бассейна олигоцен-миоцено- 
вые отложения, возможно, замещаются вулканогенно-осадочными образованиями, 
обнаженными на поверхности в районе Талыша и Эльбурса [Лебедев, 1978]. Мощность 
отложений нижнего структурного комплекса составляет 8— 10 км [Лебедев и др., 
1980]. Верхний структурный комплекс несогласно залегает на образованиях нижнего 
комплекса. Его нижнюю часть слагают красноцветные отложения среднего плиоцена, 
а выше по разрезу они сменяются верхнеплиоценовыми и антропогеновыми осадками 
более глубокого моря. Мощность верхнего комплекса в краевых частях бассейна сос
тавляет 6—8 км, а в центральной части она увеличивается до 9— 11 км.



Рис. 61. Схематический геолого-геофизический разрез по линии г. Пехлеви— о-в Жилой— широта 
о-ва Тюлений— г. Астрахань (по Я.П. Маловицкому и др. [Тектоника..., 1970])

1 ,2  —  осадочный чехол со средней плотностью, г/см 3: 1 — 2,6; 2 —  2,35— 2,40; 3— 5 —  поверхнос
ти: 3 —  "гранитного" слоя, 4 —  Конрада, 5 —  Мохоровичича; 6 —  преломляющие границы; 7 —  кри
вая AG. Цифры на рисунке —  средние плотности пород, г/см э

На акватории Южного Каспия в верхнем комплексе развиты многочисленные систе
мы складок разного простирания с крутыми наклонами крыльев, осложненных дейст
вующими грязевыми вулканами. Они распространены, как правило, в при бортовом 
окаймлении. Для центральной части характерны более изометричные структуры. Прак
тически на всех антиклиналях наблюдается сокращение мощности и частичное выкли
нивание слоев к их сводам.

По поверхности консолидированной коры в пределах Южно-Каспийского бассейна 
(рис. 62) намечаются три изометричных прогиба с отметками — 20 км и одно крупное 
поднятие с глубинами на его своде примерно — 15 км. Отрицательные структуры об
рамляют поднятие, расположенное в центральной части бассейна. Борта впадины кру
тые; на территориях, обрамляющих впадину, поверхность кристаллического фунда
мента залегает на глубинах — 4 -ь— 5 км. В центральной части не прослеживаются круп
ные разрывные нарушения, они выделяются только по бортам впадины и в пределах 
территорий суши.

Поверхность Мохоровичича в центральной части Южно-Каспийского бассейна припод
нята до отметок — 30 км и постепенно понижается до — 45 -г—  50 км в сторону обрам
ляющих территорий. Мощность консолидированной коры увеличивается от первых 
километров в пределах Южно-Каспийской глубоководной котловины до 50 км в облас
тях складчатых сооружений и до 35— 40 км в пределах эпигерцинской платформы. ''Гра
нитный" слой отсутствует на большей части Южного Каспия и резко увеличивается по 
мощности на территории альпид (до 25— 30 км) и платформы (до 15— 20 к м ) . В цент
ральной части Южно-Каспийского бассейна осадочный чехол залегает непосредственно 
на "базальтовом" слое со скоростью 6,6 км/с, мощность которого увеличивается от 
центра (первые километры) к периферии (15— 20 км ). В самой южной части Южного 
Каспия предполагается раздув мощности "базальтового" слоя до 30— 35 км. По окраи
нам Южно-Каспийского бассейна отмечены повышенные тепловые потоки до 
10,05 Вт/м2 [Любимова и др., 1976]. В наиболее прогнутой части они близки к ми
ровым средним значениям и, вероятно, занижены, что связано с мощным плиоцен- 
четвертичным осадочным чехлом.

В течение мезозойско-палеогенового этапа большая часть территории Южно-Каспий
ского бассейна испытывала платформенное развитие и только на отдельных участках, 
расположенных вдоль южного борта и входящих в складчатые сооружения Эльбурса 
и Талыша, проходили процессы вулканизма и складчатости. Такая же ситуация сохра
нилась в раннем миоцене, в конце которого произошло общее поднятие площади впа
дины. В начале среднего плиоцена на месте современного Южно-Каспийского бассейна 
началось интенсивное конседиментационное опускание с накоплением мощных толщ 
мелководных осадков, продолжавшееся в среднем плиоцене— антропогене. Это накоп
ление сопровождалось образованием серий линейных складок, вероятно вдоль раз-
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Рис. 62. Структура поверхности консолидированной коры Южно-Каспийского бассейна [Вольвов- 
ский, Шлезингер, 1975]

1 —  изогипсы поверхности консолидированного основания, м; 2 —  разломы

ломов, и деятельностью грязевых вулканов. Оно осложнилось более мелкими обруше
ниями конца антропогена, которые и создали современную структурную картину оса
дочного чехла Южно-Каспийского бассейна.

Э г е й с к и й  б а с с е й н  расположен между линейными складчатыми сооруже
ниями Греции и Турции. С севера он ограничен Родопским массивом и его продолже
нием к востоку, а с юга —  складчатыми сооружениями о-ва Крит и одноименной дуги. 
Под миоцен-антропогеновым осадочным чехлом Эгейского бассейна прослежены ли
нейные зоны, являющиеся продолжением выделенных на территории суши [Auboin 
et al., 1976; Berckhemer, 1977; и д р .]. Складчатая Вардарская зона под чехлом перехо
дит в Измиро-Анкарскую зону, Пелагонийская зона Гелленид продолжается к востоку 
и переходит в зону Ликийского Тавра. Между ними на островах Киклад выделен древ
ний блок, соединяющий Пелагонийский и Мендересский докембрийские массивы. 
Палеоген-нижнемиоценовые отложения, хорошо изученные в пределах окружающей 
суши и островов Эгейского моря [Barrier, 1979; Bescnecker, Buttner, 1978; DUrr,



A ltherr, 1979; Papan ikolaou, 1979; Roesler, 1978; и ApJ, представлены относительно 
маломощными толщами (до 500 м) и участвуют в строении покровов. Вероятно, такой 
же характер они носят и в пределах акватории, хотя прямые геологические и геофизи
ческие данные по этому региону отсутствуют.

Осадочный чехол Эгейского бассейна распространен не только в акватории, но и в 
пределах суши и островов, где он наиболее хорошо изучен. Возраст отложений, вхо
дящих в осадочный чехол Эгейского бассейна, на основании многочисленных находок 
палеонтологических остатков определяется как миоцен— антропоген [Lalechos, Savoyat, 
1977; и д р .]. По подошве осадочного чехла выделены главные структурные элементы. 
Северо-Эгейская впадина представляет собой изометричную структуру, осложненную 
более мелкими антиклиналями и синклиналями. На юге она ограничена Кикладским 
поднятием, вытянутым в субширотном направлении, и ундуляциями шарнира, разделен
ным на ряд брахиантиклиналей. К югу от поднятия располагается Критский трог суб
широтного простирания с крутым южным и более пологим северным бортами. В пре
делах трога выделяются отдельные мульды, наиболее глубокая из которых располо
жена на востоке. Мощность осадочного чехла изменяется на территории региона в очень 
широких пределах. Максимальные ее значения 3000— 5000 м приурочены к северной 
части Эгейского моря [Lalechos, Savoyat, 1977]. В глубоководной Критской котло
вине мощность чехла по сейсмическим материалам определяется в 500— 600 м (про
тив о-ва Крит) и увеличивается к востоку, достигая 1,5 км (против о-ва Карпатос) 
[Москаленко, Евсюков, 1975; Jongsma et al., 1978].

В осадочном чехле Эгейского бассейна можно выделить два структурных комплек
са, разделенных несогласием (рис. 63). Оно подтверждается в разрезах чехла, обна
женных на суше, и приурочено примерно к границе плиоцена и плейстоцена [Mercier 
et а I., 1976]. Это несогласие может немного скользить вверх и вниз по разрезу. В наи
более прогнутых структурах оно исчезает.

Нижний структурный комплекс включает в себя отложения миоцена и плиоцена, 
залегающие очень полого в районе глубоководной котловины и в отдельных зонах, 
смятых в складки в северной части Эгейского моря. В зонах многочисленных раз
ломов углы падения слоев увеличиваются до десятков градусов. Ранее считалось, что 
в нижний комплекс входят только плиоценовые осадки, однако новейшие буровые 
данные показали присутствие в нижней части чехла средне-верхнемиоценовых отло
жений [Lalechos, Savoyat, 1977; In itia l. . . , 1978; и д р .]. Отложения среднего— верх
него миоцена и плиоцена представлены мелководными континентальными породами: 
глинами, песчаниками, кбнгломератами с прослоями углей, а в Критском троге, как 
показала скв. 378-а [In it ia l . . . , 1978], развиты гипсоносные породы мессиния. Эва- 
поритовые отложения миоцена встречены вблизи о-ва Тассос, а пелагические осадки 
того же возраста в зал. Термаикос —  в северной части Эгейского моря [Lalechos, Sa
voyat, 1977]. По мнению И.С. Чумакова и Ю.А. Нубаряна [1977], в пределах Эгейского 
моря есть два бассейна мессинского соленакопления: северный и южный, соединенные 
узким проливом, проходящим примерно в центре Кикладской дуги. Мощность отло
жений нижнего комплекса колеблется от первых тысяч метров в Северо-Эгейском 
fpore до 400 м в Критском троге [Москаленко, Евсюков, 1975; Lalechos, Savoyat, 
1977]. Определить максимальную мощность в Критском троге в настоящее время не
возможно, а она несомненно больше указанной цифры. Структуры нижнего комплек
са характеризуются линейными формами и крутыми бортами, часто осложненными 
разломами иногда со значительной (до 1 км) амплитудой.

Верхний структурный комплекс согласно залегает на породах нижнего комплекса 
в отрицательных структурах (Критский и Северо-Эгейский троги) и трансгрессивно —  
на отложениях от апта до миоцена в пределах приподнятых структур (бассейн Салони
ки, п-ов Кассандра и другие участки). В его составе развиты континентальные образо
вания в озерной фации, относимые по возрасту к антропогену и лишь местами к верх
нему плиоцену. Как правило, разрез начинается конгломератами. Ранее предполага
лось, что в Критском троге распространены глубоководные антропогеновые толщи, 
однако бурение скв. 378 и 378-а [In it ia l . . . , 1978] в этом районе как бы осветило 
разрез отложений Критской глубоководной котловины. Здесь вскрыто более 300 м 
плиоценовых и антропогеновых осадков, представленных илами, мергелями и мерге
листыми известняками с сапропелевыми углями и прослоями конгломератов, что 
может свидетельствовать об относительно мелководных (не глубже 300— 400 м) усло-
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Рис. 63. Сейсмический разрез через Критский трог по профилю 13-го рейса НИС "Метеор" [Initial..., 1978], иллюстрирующий угловое несогласие 
между верхним и нижним структурными комплексами



виях осадкообразования. Анализ сейсмических профилей через Критское море, отрабо
танных группой западногерманских геофизиков [Jongsma et аI., 1977],показал,что прак
тически везде самые верхние слои осадочного чехла изогнуты так же, как поверхность 
дна. Исключение составляют те районы, где развиты вулканы исторического времени, 
которые прорывают весь чехол и образуют в рельефе дна конусовидные вершины. В 
отрицательных структурах происходит постепенное утонение отдельных слоев от цент
ра к бортам.

Мощность отложений верхнего комплекса колеблется в очень широких пределах. 
В центральной части Критской глубоководнбй котловины она составляет всего 100—  
150 м (см. рис. 63), в северной части Эгейского бассейна —  увеличивается до первых 
сот метров. Такие же значения мощностей отмечены в прибрежных районах суши [G ot 
et al., 1979].

Структуры верхнего комплекса носят преимущественно характер впадин с относи
тельно крутыми бортами (Критский, Северо-Эгейский троги и д р .), в которых слои или 
залегают горизонтально, или слабо изогнуты. Отрицательные структуры разделены 
поднятиями с очень изрезанными сводами. На островах Эвбея, Карпатос и др. установ
лены складчатые структуры, в строении которых принимают участие нижнеплейстоце
новые отложения [Mercier et al., 1976; и д р .]. По космическим снимкам и аэрофото
снимкам для континентальных и островных районов и по морфологии морского дна 
для акваторий выявлена густая сеть трещин [Kronberg, Gunther, 1978; Meissner et 
al., 1979]. Она имеет преимущественно северо-западное и северо-восточное простира
ние и группируется, по мнению указанных авторов, в дугообразные системы.

В пределах островов выделен вулканический комплекс, относимый по возрасту 
к олигоцену— миоцену с радиологическими датировками от 24 до 7 млн лет [Bellon et 
al., 1979]. Он характеризуется преобладанием кислых разностей пород, относящихся 
к известково-щелочной серии с повышенным содержанием К20 . Вулканический комп
лекс сопровождается интрузивными телами.

Вдоль южного края Кикладской дуги прослежен вулканический пояс, протягиваю
щийся от Коринфа через острова Милос и Санторин до о-ва Ни си рос. Вулканиты пояса 
представлены высококалиевыми базальтами, андезитами и риолитами, слагающими 
известково-щелочную серию, которая, по мнению многих геологов, относится к типу 
островодужных вулканитов [Bellon et al., 1979; Innocenti et al., 1979; и д р .]. Их воз
раст определяется от 3— 4 до 0,5— 0,8 млн лет. В некоторых работах комплекс подраз
деляется на две части [Schroeder,, 1976]. Нижняя распространена в Кикладской дуге 
и на территории Греции и имеет интервал 4,5— 2,2 млн лет. Верхняя часть с возрастом 
900 тыс. лет доныне развита только в Кикладской дуге и на современном этапе выра
жается в поствулканической деятельности (гидротермы, фумаролы и т .д .). В истори
ческое время произошло сильное извержение на о-ве Санторин, в результате которого 
образовалась кальдера, характеризующая современный облик острова.

Данные по глубинному строению Эгейского моря обобщены в работах Дж. Макриса 
[M akris, 1977, 1978]. В пределах Эгейского бассейна земная кора утонена и поверх
ность Мохо со скоростью 7,9 км/с приподнята (рис. 64). Максимально приподнятые 
участки (— 20 км) расположены в Критском море. Северная часть Эгейского моря ха
рактеризуется очень плоским рельефом поверхности Мохо с отдельными небольши
ми поднятиями и опусканиями с глубинами 30— 32 км. Относительно приподнята 
(до — 28 км) поверхность Мохо в восточной части Кикладской дуги. В целом Эгейский 
бассейн оконтуривается изогипсой поверхности Мохо — 34 км. К западу, северу й восто
ку поверхность Мохо погружается до 46 км в Гелленидах и до 40 км в пределах Родоп- 
ского и Мендересского массивов. К югу за о. Крит поверхность Мохо находится при
мерно на таких же отметках, как и в Эгейском море. Мощность "гранитного" слоя ос
тается практически постоянной (15— 17 к м ), уменьшаясь на 2— 3 км в Критской глу
боководной котловине. Мощность "базальтового" слоя уменьшается в направлении 
от окружающих территорий суши, где она составляет 10— 12 км, до 5— 6 км в централь
ных частях Эгейского моря. Это уменьшение прослеживается по всей площади Эгейско
го моря.

В Эгейском бассейне наблюдается повышенный тепловой поток с величинами от 
5,11 до 11,43Вт/м2 [Cermak et al., 1976]. Максимальные величины, по мнению этих 
авторов, приурочены к зоне самого позднего вулканизма, хотя, по данным других 
исследователей [Erickson et al., 1977], наибольшие значения теплового потока наблю-



Рис. 64. Карта поверхности Мохоровичича Эгейского моря, км [Макрис, 1977]

даются в северной части Эгейского моря (10,93 Вт/м2) и в Критском море (9,17 Вт/м2). 
По расчетам Дж. Макриса [M akris, 1977], температура близ поверхности Мохо состав
ляет 700— 900°.

В настоящее время можно считать доказанным, что вдоль южного побережья о-ва 
Крит проходит плоскость, аналогичная зоне Беньофа— Заварицкого [Papazachos, Com- 
ninakis, 1977; Richter, Strobach, 1978]. Она погружается под углом около 45° в сто
рону Эгейского моря до глубин 175— 180 км, и к ней приурочены очаги землетрясений. 
Выделяется еще одна такая же зона, выходящая на поверхность вдоль северной окраи
ны цепи Кикладских островов [Papazachos, Comninakis, 1977], но в пользу ее сущест
вует гораздо меньше доказательств.

Развитие территории Эгейского бассейна в домиоценовое время не отличалось от 
развития окружающих территорий Греции и Турции. К началу миоцена здесь, вероят
но, были сформированы складчатые горные сооружения. В раннем миоцене на отдель
ных участках начал накапливаться маломощный платформенный чехол. Одновременно 
закончилась фаза вулканизма, начавшаяся еще в олигоцене. В среднем миоцене— плио
цене осад кона копление происходило в эпи континентальных условиях. На этом этапе 
формировались изометричные структуры, которые только в районе Критской дуги 
приобретали черты линейности. В середине плиоцена произошло общее дифференциро
ванное поднятие территории Эгейского бассейна и слабое изгибание и размыв накопив
шихся осадков. В районе о-ва Крит образовались малоамплитудные покровы. В это 
же время начался новый этап вулканизма, известково-щелочные продукты которого 
развиты только вдоль Кикладской дуги. В антропогене, а на некоторых участках в 
позднем плиоцене начался этап дифференцированного быстрого опускания, в резуль
тате которого сформировался современный структурный план. Скорее всего, после 
голоцена произошло обрушение с образованием двух глубоководных котловин: Се- 
веро-Эгейской (до 1500 м) и Критской (до 2500 м ) . Об этом говорит изгиб верхних 
слоев верхнего комплекса, совпадающий с рельефом дна. Находки на о-ве Крит и 
островах Эгейского моря ископаемых остатков слонов, оленей и других млекопи
тающих, позволяющие предположить существование континентальных мостов еще в 
голоцене [Москаленко, Евсюков, 1975; Kuss, 1973], свидетельствуют о том же.



Вероятнее всего, утонение консолидированной коры и образование глубоковод
ных котловин (Северо-Эгейской и Критской) проходило по механизму обрушения 
в антропогеновое время. Во-первых, об этом говорит возраст образования котловин. 
Во-вторых, при механизме, связанном с погружением литосферы, в зоне Заварицко
го—  Беньофа должно происходить увеличение мощности коры, а в Эгейском море 
кора уменьшается. И наконец, структуры, развитые в глубоководных котловинах 
Эгейского моря, являются типично блоковыми и не имеют общих черт со структура
ми растяжения типа Красноморского рифта. Отличие впадины Эгейского моря от 
структур Средиземноморья, относимых к раздвиговым, подчеркивалось многими дру
гими исследователями [Hsu, Bernoulli, 1978; и д р .].

А л ь б о р а н с к и й ,  А л ж и р о - П р о в а н с к и й ,  Т и р р е н с к и й ,  Ю ж н о -  
А д р и а т и ч е с к и й ,  И о н и ч е с к и й  и Л е в а н т и й с к и й  б а с с е й н ы  рас
смотрены в работах А Л . Яншина и др. [1978,1980 б, в; Лебедев и др., 1980; Маловиц- 
кий, 1978; и д р .]. Они граничат с альпийскими складчатыми сооружениями и вместе 
с тем имеют выход к равнинным территориям древних или молодых платформ. Только 
Тирренский и Альборанский бассейны со всех сторон окружены альпийскими складча
тыми сооружениями. Осадочный чехол рассматриваемых бассейнов существенно ме
няемся по мощности (рис. 65). Максимальные его значения (12 км) отмечаются в Ле-* 
вантийском и Южно-Адриатическом бассейнах. В Тирренском, Алжиро-Прованском, 
Альборанском и Ионическом бассейнах мощность осадочного чехла от 1— 2 до 8 км. В 
осадочном чехле намечаются два крупных структурных комплекса. Нижний слагают 
породы мезозоя и палеогена, а в отдельных бассейнах (Левантийском) в него входят и 
породы палеозоя. Скважинами вскрыты только самые верхи разреза нижнего комплек
са, которые представлены преимущественно песчано-глинистыми породами. Иногда по 
периферии бассейнов верхняя часть нижнего комплекса по латерали замещается геосин- 
клинальными и орогенными формациями. Мощность отложений нижнего комплекса 
колеблется от 3— 4 (Тирренский бассейн) до 8— 10 км (Левантийский бассейн).

Верхний структурный комплекс разделяется на три подкомплекса. Нижний из них, 
очень малоизученный, слагают отложения аквитана, а возможно, в него входят и олиго- 
ценовые толщи. Средний структурный подкомплекс состоит из эвапоритовых образо
ваний верхнего миоцена (мессинский ярус). Основная часть разреза представлена 
солью с прослоями глин, алевролитов и песчаников. Мощность среднего подкомплекса 
1— 1,5 км, но иногда увеличивается до 2— 3 км (Левантийский бассейн). Верхний струк
турный подкомплекс слагают глубоководные плиоцен-антропогеновые отложения, 
в центральных частях впадин залегающие согласно на эвапоритах, а на периферии впа
дин и поднятых блоках трансгрессивно перекрывающие породы более низких горизон
тов чехла, а иногда и фундамента. Они покрывают практически непрерывно всю поверх
ность дна Средиземного моря и представлены глинисто-карбонатными осадками, 
часто с турбидитовой структурой. В отдельных зонах развиты терригенкые образо
вания, связанные с конусами выноса крупных рек. Мощность отложений верхнего струк
турного комплекса 0,5— 1,5 км. Лишь в конседиментационных прогибах периферии 
бассейнов она увеличивается до 3— 4 км.

В отдельных впадинах Средиземного моря широко развиты кайнозойские вулкани
ты. Они детально рассмотрены в работах отдельных исследователей [Милановский, 
Короновский, 1973; Bellon, Letouzey, 1977; и д р .]. Вулканические породы распростра
нены преимущественно в Альборанском, Ал жиро-Прованс ком. Тирренском и Иони
ческом бассейнах и единично встречаются в других впадинах (вулкан Эратосфен в 
Левантийском бассейне). Большая часть вулканитов относится к нижнему миоцену. 
Они представлены в основном кислыми разностями и лишь иногда андезитовыми ла
вами. Более молодой вулканический комплекс распространен практически только в 
Тирренском бассейне, где он сложен толейтовыми базальтами. Вулканические построй
ки представляют собой конусообразные подводные горы. Возраст пород оценивается 
в пределах от 2 — 3 млн лет до современного. В Восточном Средиземноморье на широ
ких площадях в верхних частях разреза плейстоцена развиты тонкие прослои туфов 
с возрастом от 370 до 9 тыс. лет [C ita, Ryan, 1978].

Структура осадочного чехла рассматриваемых бассейнов относительно проста. Слои 
нижнего комплекса отличаются очень пологим (как правило, в пределах 1°) залега
нием и образуют обширные пологие прогибы и впадины, разделенные поднятиями и 
седловинами. В пределах континентальных и островных склонов глубоководных бас-



Рис. 65. Схема мощностей осадочного чехла Средиземного моря [Яншин и др., 1978]
1 —  области альпийской складчатости; 2 —  изопахиты, км; 3 —  основные разломы. Цифры на карте —  бассейны: 1 —  Альборанский, 2 —  Алжиро- 

Прованский, 3  —  Тирренский, 4 —  Южно-Адриатический, 5 —  Ионический, 6 —  Левантийский



сейков Средиземного моря наклон слоев нижнего комплекса резко увеличивается 
(до 10° и более), и отмечается ступенчатое опускание от шельфа к подножию склона, 

образованное за счет более крутых и более пологих участков. Нижний и средний под
комплексы верхнего комплекса выполняют наиболее прогнутые структуры и выклини
ваются чаще всего близ подножия континентальных склонов. В зон^х больших мощнос
тей эвапоритов развиты соляные купола разной морфологии. Слои верхнего подкомп
лекса лежат еще более полого, чем образования нижнего комплекса. Обычно углы на
клона измеряются минутами или десятками минут. Иногда слои повторяют изгибы со
ляных куполов, но вверх по разрезу крутизна наклона быстро уменьшается. Нижняя 
часть разреза верхнего подкомплекса чаще всего прислоняется к поверхности подсти
лающего ложа. Такие соотношения видны, как правило, в районах у подножия конти
нентального склона. Исключение составляют Южно-Адриатический бассейн и мульда 
Наэ Ионического бассейна. Слои верхней части разреза верхнего комплекса, как пра
вило, не прислоняются к бортам впадин, а поднимаются вдоль них и приобретают нак
лон до 10°. Вдоль континентальнх склонов распространены флексурно-разрывные 
зоны, охватывающие весь разрез чехла.

Поверхность Мохоровичича в пределах бассейнов Средиземного моря залегает 
на относительно небольших глубинах (рис. 66) и характеризуется значениями скорое-, 
тей продольных волн 7,7—  8,2 км/с [Лебедев и др., 1980; Маловицкий, 1978], причем 
наиболее низкие значения отмечены в пределах глубоководных впадин. Наиболее при
поднята она в Тирренском и Алжиро-Прованском бассейнах, где отметки составляют 
— 15 км. От — 20 до — 30 км колеблется залегание поверхности Мохоровичича в других 
бассейнах Средиземноморья. Мощность консолидированной коры от 10— 15 до 4 км. 
Минимальные мощности приурочены к центральным частям бассейнов. Детальные 
сейсмические исследования показали присутствие в верхней части консолидированной 
коры маломощных горизонтов со скоростями 5,8— 6,2 км/с, позволяющие отнести 
их к "гранитному" геофизическому слою [Лебедев и др., 1980]. Я.П. Маловицкий 
[1978] приводит целый ряд геологических фактов, которые свидетельствуют о рас
пространении в пределах глубоководных котловин пород "гранитного" слоя.

В пределах современной акватории Средиземного моря консолидация фундамента 
произошла в докембрийское (восточная часть) и в конце палеозойского (западная 
часть) времени. Только в краевой части акватории в мезозое и первой половине кайно
зоя продолжали развиваться альпийские геосинклинали. В областях домезозойской 
консолидации на сформированной консолидированной коре началось накопление 
осадочных чехлов, причем эти территории представляли собой лишь части более об
ширных плит и платформ.



В конце олигоцена, а на отдельных участках перед олигоценом произошло резкое 
опускание, охватившее площади, близкие к современным очертаниям бассейное Сре
диземноморья. Обрушение создало тектонические котловины, которые в течение почти 
всего миоцена заполнялись осадками. В мессинский век (конец миоцена) началось 
накопление эвапоритов, которые отлагались по всей площади акватории Средиземно
го моря, за исключением выступов фундамента. Солеродные бассейны были более 
обширными и захватили окраинные части альпийских геосинклиналей.

В конце миоцена— начале плиоцена еще раз произошли кратковременные интенсив
ные обрушения амплитудой около 1 — 1,5 км. В результате обрушения возникли от
дельные изолированные депрессии, близкие к современным глубоководным впади
нам, которые в течение плиоцен-раннеантропогенового времени заполнялись глубоко
водными осадками. Новый этап кратковременных обрушений наступил в позднеантро- 
погеновое время. Обрушения этого этапа охватили более широкие площади, чем пре
дыдущие опускания, а их амплитуда достигала 2,5— 3 км. Именно в течение этого вре
мени был создан современный рельеф дна Средиземного моря с его глубоководными 
котловинами, континентальными склонами и шельфами.

Как видно из приведенного краткого описания группы структур, они представляют 
собой бассейны, имеющие много общего. Во-первых, все они прошли (или проходят) 
стадию резкого кратковременного обрушения с образованием глубоких (не обязатель
но глубоководных) котловин. Во-вторых, все эти структуры характеризуются утонен
ной консолидированной земной корой и относительно повышенной мощностью осадоч
ного чехла (глубоководного или мелководного). Утонение коры происходит как за 
счет уменьшения мощности "гранитного" слоя вплоть до его полного уничтожения 
(Черноморский, Южно-Каспийский и другие бассейны), так и за счет сокращения мощ
ности "базальтового" слоя (Эгейский бассейн). Бассейны имеют еще много более мел
ких общих черт, но имеют и различия. В частности, не во всех из них известен вулка
низм, он распространен только в Тирренском и Эгейском (частично в Альборанском) 
бассейнах. Однако основные черты сходства прослежены в строении всех бассейнов.

ГЛАВА ДЕВЯТАЯ

ОБЩИЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ СТРОЕНИЯ И РАЗВИТИЯ
ОСАДОЧНЫХ БАССЕЙНОВ С УТОНЕННОЙ КОНСОЛИДИРОВАННОЙ КОРОЙ

Проведенный анализ строения и развития некоторых осадочных бассейнов (Паннонско- 
го, Эгейского, Черноморского, Южно-Каспийского, Ионического и др.) позволил выя
вить целый ряд закономерностей. Прежде всего структуры такого рода широко рас
пространены на поверхности Земли и играют важную роль в процессах тектогенеза. 
Это дало возможность А.Е; Шлезингеру и А.Л. Яншину [1981] выделить их в отдельный 
класс структур, соизмеримый с классом спрединговых структур океанов, и противо
поставить классу структур внегеосинклинального орогенеза.

Для глубоководных бассейнов Средиземного моря Я.П. Маловицкий [1978] пред
ложил обобщающее название "пелагогенные" (рожденные морем) структуры. Однако 
оно не отражает историю их образования, поскольку ставит следствие впереди причи
ны, так как море заполняло уже готовые формы тектонического рельефа. Б.А. Соколов 
[1980] называет осадочные бассейны, куда входят и рассматриваемые структуры, 
"мергегенами" (опусканием рожденные). К сожалению, это название также не раскры
вает основное их свойство —  кратковременность образования. Вместе с тем, поскольку 
структуры такого рода широко распространены, для них необходимо какое-то обоб
щающее название. Если учесть, что все они прошли (или проходят) стадию резкого крат
ковременного обрушения или быстрого опускания, предлагается называть их "лабиген- 
ными" (от латинских слов labes —  провал + genus —  происхождение). Этот термин 
отражает главную особенность образования структур и к тому же достаточно благо
звучен.

Исследованиям лабигенных структур посвящено большое количество работ. Пред- 
поинимались попытки их классификации. В частности, Е.Д. Сулиди-Кондратьев *14



В.В. Козлов [1979, 1980; Су л иди-Кондратьев и др., 1980] наметили стадии формиро
вания глубоководных впадин Средиземноморья и установили эволюционный ряд в 
их развитии. Авторы при определении стадий исходили из состояния земной коры, 
изменившегося при подъеме астеносферы и кровли мантии, который вызвал разуплот
нение коры. В результате рассмотрения большого количества материалов в Средизем
номорье они выделили пять стадий: 1) утонения континентальной коры (Альборанская 
впадина); 2) дифференцированной деструкции континентальной коры (впадина Эгей
ского моря); 3) общей деструкции континентальной коры (Тирренская впадина);
4) завершения деструкции континентальной коры (вероятно, Ионическая впадина);
5) стабилизации субокеанической коры (Алжиро-Прованская впадина).

Однако намеченная стадийность носит слишком общий характер и малоприменима 
к лабигенным структурам на континентах. Кроме того, в этой схеме нет увязки с 
геологическими структурами в приповерхностной части коры, а если ее произвести, 
то получится, что каждой стадии изменения земной коры отвечает образование на 
поверхности абсолютно одинаковых структур.

Большие разногласия вызывает вопрос о происхождении лабигенных структур. 
Существуют три основные точки зрения. Первая из них предполагает, что механизм 
образования бассейнов связан с глубинными процессами преобразования континенталь
ной коры в океаническую. Ряд исследователей рассматривают глубоководные бассейны 
как реликтовые структуры с первичной океанической корой. Другая группа считает 
лабигенные структуры новообразованными, возникшими за счет раздвига континен
тальной земной коры. Последняя точка зрения особенно поддерживается в последние 
годы в связи с развитием гипотезы тектоники литосферных плит. Особое место в 
этих построениях занимает Эгейский бассейн, поскольку он сходен по своему положе
нию с окраинными морями запада Тихого океана. Многие [Angelier, 1978; Dewey 
et al., 1979; Jacobshagen et al., 1978; и др.] считают, что, претерпев длительную домио- 
ценовую историю развития, территория современной Эгейской впадины послужила 
ареной столкновения Европейской и Африканской плит с погружением последней по 
зоне Беньофа. В результате этих процессов площадь подверглась растяжению, оцени
ваемому до 50% [Sengor, 1979], вызвавшему образование современных глубоковод
ных впадин Эгейского моря. С этими же процессами связан и вулканизм, центры кото
рого расположены примерно там, где зона Беньофа достигает глубины около 150 км. 
Относительная скорость сближения двух литосферных плит оценивается для Эгейского 
моря в 2,6— 3 см/год [Richter, Strobach, 1978].

Критический обзор перечисленных точек зрения дан в работах А.Л. Яншина с соавто
рами [1977а; Артюшков и др., 1979, 1980]. Они подчеркивали невозможность созда
ния при растяжении изометрических форм, сохранения ненарушенного платформенного 
чехла и т.д. К этому можно добавить, что осадочный чехол в Красном море, являю
щемся тектонотипом рифта, образует очень небольшие структуры типа грабенов, распо
ложенные на гребнях уступов, возникших в результате постепенного раздвига коры 
[Монин и др., 1980]. Структур такого типа в лабигенных бассейнах не наблюдается.

Лабигенные структуры имеют четыре основных признака, повторяющихся во всех 
без исключения бассейнах: 1) они все изометричны, что отличает их от рифтовых струк
тур; 2) им присуща высокая скорость осадконакопления, приводящая к образованию 
мощного осадочного чехла (не менее 1 км, а чаще —  значительно больше), накопивше
гося за относительно короткое время; 3) все бассейны этого класса характеризуются 
утоненной консолидированной земной корой; 4) во всех из них имеется повышенный 
по сравнению с окружающими территориями тепловой поток.

Вместе с тем в вещественном составе осадочного чехла лабигенных структур, в 
соотношении чехла с подстилающими комплексами, в тектонической природе послед
них существуют значительные различия, которые позволяют разделить лабигенные 
структуры на типы.

В осадочном чехле лабигенных структур существует собственно бассейновый комп
лекс, во время накопления которого и формировалась структура бассейна. Он выпол
няет преимущественно пологие изометричные впадины и мульды, разделенные подня
тиями и седловинами. Накопление бассейнового комплекса может происходить в 
различных условиях. Наиболее часты случаи, когда при кратковременном обрушении 
формируется глубокая котловина, которая заливается водой, а затем заполняется 
глубоководными осадками. Такие условия существовали при образовании Черномор-

7. Зак. 661



ского, Левантийского и других бассейнов. Причем импульсы обрушений могли повто
ряться по нескольку раз. В этих бассейнах широко распространены структуры присло- 
нения. Другой случай представлен в Паннонском бассейне, где в эпиконтинентальных 
условиях происходило быстрое опускание, компенсировавшееся мощными осадками. 
Иногда оно прерывалось. Здесь образовавшиеся структуры были конседиментационны- 
ми. Близкие условия существовали в Эгейском бассейне на протяжении плейстоцена 
и начала голоцена. Только в середине голоцена они сменились глубоководной обстанов
кой. Наконец, возможен вариант, когда при обрушении образуется бассейн, но в силу 
специфики физико-географической обстановки он заполняется только маломощными 
фациями и долгое время остается некомпенсированным. Позднее после изменения 
физико-географической обстановки он заполняется мощными осадками. Примером 
такого типа структур может служить средне-позднепалеозойский Прикаспийский бас
сейн, описанный в ряде работ [Кирюхин и др., 1980, 1981; Яншин и др., 1979].

Бассейновый комплекс в разных структурах подстилает различные образования. 
Это может быть платформенный чехол, например, в Левантийском, Ионическом и 
других бассейнах. В этих структурах несогласие в подошве бассейнового комплекса 
очень незначительно и лишь изредка превышает первые градусы.

В ряде случаев основанием бассейнового комплекса служат орогенные образования 
(Паннонский, Эгейский, скорее всего, Южно-Каспийский бассейны). При этом наряду 

с орогенными комплексами, представленными молассами и вулканитами, могут при
сутствовать отложения чехлов, покрывающих ранее консолидированные блоки. Приме
ром может быть Паннонский бассейн, где в донеогеновом основании присутствуют 
как геосинклинальные структуры, сложенные палеогеновым флишем, так и структуры 
типа срединных массивов, покрытых маломощным чехлом осадков того же палеоге
нового возраста, по характеру близких платформенным.

Эрогенный комплекс выполняет различные структуры, на которых закладывается 
собственно бассейн. В Паннонском бассейне они представлены межгорными грабенами, 
тыловыми прогибами, вулканическими поясами. Близкие тектонические элементы 
развиты в добассейновом миоцен-плиоценовом комплексе Эгейского бассейна. Они 
известны по периферии ряда других бассейнов (Тирренского, Южно-Адриатического 
и т .д .). При наличии в основании бассейнового комплекса орогенных образований 
угловое несогласие между ними резко меняется по площади. В центральных частях 
отрицательных структур оно невелико, а на всех остальных площадях может достигать 
очень больших величин.

Иногда бассейновый комплекс залегает непосредственно на складчатом фундаменте, 
например на северо-востоке Черноморского бассейна, местами в Паннонском бассейне. 
В этих случаях выше- и нижележащие комплексы разделены резким несогласием, 
повсеместно достигающим десятков градусов. Обычно такие соотношения возникают 
при наличии огромного среза, предшествующего образованию бассейна. Предполагают, 
что подъем территории Черноморского бассейна за палеогеновый период обеспечил 
размыв осадков мощностью около 6 км, особенно усилившийся в конце эоцена, а в 
начале олигоцена произошло кратковременное обрушение с созданием глубокой деп
рессии. Как правило, при наличии предшествующего среза образуется максимальный 
по амплитуде провал.

Таким образом, могут быть выделены различные типы лабигенных структур 
(рис.67). К I типу относятся Черноморский и Алжиро-Прованский бассейны. В них 
на складчатом фундаменте залегают глубоководные отложения, и в настоящее время 
им отвечают глубоководные котловины. Паннонский и Эгейский (очевидно, и Южно- 
Каспийский) бассейны характеризуются наличием в основании бассейнового комплек
са орогенных образований и относятся ко II типу. Собственно бассейн создан за счет 
быстрых опусканий, и только на последнем этапе в Эгейском и Южно-Каспийском 
бассейнах произошло обрушение с созданием глубоководных котловин. Это, а также 
современное состояние (суша —  в Паннонском и глубокое море —  в Эгейском и Южно- 
Каспийском бассейнах) позволили выделить два подтипа. Вероятно, глубоководная 
стадия не может возникнуть сразу вслед за орогенной. Для ее образования необходима 
какая-то подготовка. В частности, в Эгейском бассейне это была кратковременная 
стадия быстрого опускания в эпиконтинентальных условиях. Наиболее широко рас
пространен III тип: к нему относится большинство бассейнов Средиземного моря (Аль- 
боранский, Ионический, Левантийский, Тирренский). В них основанием глубоковод-



Рис. 67. Типы лабигенных структур
1 ,2  —  современное состояние: 1 —  глубо

ководная котловина, 2 —  суша, шельф; 3 —  
лабигенный этап (обрушения или быстрого 
опускания) : а— в —  осадконакопление: а —  
глубоководное морское, б —  эпиконтинен
та л ьное, е —  глубоководное депрессионное 
некомпенсированное; 4—6 —  комплексы: 
4 —  консолидированной коры, 5 —  (эроген
ные, 6 —  платформенные. Типы бассейнов: 
/ * — Черноморский; На —  Паннонский, Иб —  
Эгейский; / / /  —  Левантийский; IV  —  При
каспийский

ных осадков бассейна служит платформенный чехол, а в современном состоянии они 
все представляют собой глубоководные котловины. Наконец, IV тип представлен 
Прикаспийским средне-позднепалеозойским бассейном с платформенным чехлом в 
основании, но с некомпенсированным осадконакоплением во время его развития. 
Этот бассейн затем опять вступил в стадию развития такого типа платформенных струк
тур, которые В.С. Журавлев [1972] называл экзогональными впадинами.

Этапы обрушения или опускания, с которыми связано образование наблюдаемой 
формы и глубины лабигенных структур, разновременны: верхний миоцен— антропо
ген —  Паннонский бассейн, голоцен —  Эгейский бассейн, палеозой —  Прикаспийская 
впадина и т.д. Следовательно, лабигенные бассейны не являются особенностью какого- 
либо узкого временного интервала. Они достаточно широко распространены по всему 
геологическому времени. Возможно, существует связь между образованием лабиген
ных структур и геосинклинальным процессом, но для ее доказательства требуется 
рассмотрение более обширного материала как по площади, так и по времени.

Лабигенные структуры характеризуются различным типом строения консолидиро
ванной земной коры при общей ее утоненности. В Паннонском, Эгейском бассейнах 
выделены и "базальтовый", и "гранитный" слои. Причем если "базальтовый" слой 
утонен, то "гранитный" практически не изменен. В остальных бассейнах на больших 
площадях предполагается распространение "гранитного" слоя небольшой мощности 
при общей толщине консолидированной коры до 4— 6 км. В некоторых структурах 
(Черноморский, Южно-Каспийский бассейны) существуют изометричные области с 
полным отсутствием "гранитного" слоя, а осадочный чехол в них залегает прямо на 
"базальтовом" слое. "Базальтовый" слой в Левантийском, Черноморском и других 
бассейнах утонен по сравнению с окружающими территориями. Следовательно, и по 
внутреннему строению консолидированной коры лабигенные структуры отличаются 
друг от друга. Эти различия, как будет показано ниже, вероятно, связаны с процессами 
их происхождения.

Образование лабигенных структур связывается с аномальной мантией, которая 
подходит к подошве литосферы и затем поднимается в виде мантийного диапира.

Разогретая аномальная мантия подошла к поверхности Мохоровичича на территории 
Паннонского бассейна, очевидно, уже в позднем олигоцене. В раннем миоцене подъем 
диапира привел к воздыманию и растрескиванию донеогеновой консолидированной 
коры этой области. Основная линия разрыва проходила примерно по центру наиболее 
приподнятого участка территории с юго-запада на северо-восток. К ней приурочены 
вулканические излияния, в результате которых накопились преимущественно кислые 
по составу породы. Магматические камеры находились внутри гранитно-метаморфи
ческого слоя, который был прогрет достаточно для выплавления кислых магм. По 
периферии территории Паннонского бассейна на участках более холодной литосферы 
образовывались интенсивно погружающиеся линейные грабенообразные структуры, 
заполнявшиеся материалом, сносимым преимущественно с поднятых участков.

В среднем— позднем миоцене, когда в результате дальнейшего поднятия мантийно
го диапира температура в земной коре еще повысилась, центральная часть территории 
бассейна сохранила высокое стояние. Вулканизм сместился к окраинным участкам. 
Основные очаги располагались уже ниже, чем на предыдущем этапе (вероятно, на грани-



це ''базальтового" и "гранитного" слоев) f и основным материалом для излияний служи
ли андезитовая и, частично, липаритовая магмы. Именно здесь, по-видимому, происхо
дил максимальный прогрев коры. Возможно, его локализация на окраинах территории 
вызвана растеканием верхней части диапира от центра в стороны. Растекание у подошвы 
коры могло послужить причиной образования покровов в окружающих складчатых 
сооружениях. Одновременно в нижней части консолидированной коры начались фазо
вые переходы [Артюшков, 1979; Артюшков и др., 1979, 1980], которые в поверхност
ных условиях реализовывались резкими опусканиями, приведшими к созданию неболь
ших по размерам лабигенных структур.

В конце миоцена Я—  Г-условия в коре в результате дальнейшего поднятия мантийно
го диапира достигли оптимальных параметров для фазовых переходов нижней части 
консолидированной коры.

К этому времени на территории Паннонского бассейна, как и в других лабигенных 
структурах, поверхности Мохоровичича на геофизических профилях отвечает, по-види- 
мому, кровля эклогитизированной части "базальтового" слоя. Это предположение уже 
более 20 лет назад было высказано С.И. Субботиным [1960]. Поверхность Мохо здесь, 
вероятно, является границей различного физического состояния вещества, а не разде
лом пород разного химического состава.

За счет фазовых переходов в низах коры в верхней ее части происходило интенсив
ное, компенсировавшееся осадками опускание и формирование Паннонского бассейна. 
В конце плиоцена— начале плейстоцена в результате общего прогрева была расплавлена 
нижняя часть земной коры и произошли излияния базальтовых магм, очаги которых 
были, скорее всего, расположены в самых низах "базальтового" слоя и в верхней 
мантии. Излияния были невелики по объему, поскольку кора оставалась достаточно 
мощной (до 15— 20 к м ) . Кроме того, возможно, не было подхода новых горячих масс, 
и температура плавления базальтов в низах коры сохранялась очень короткое время.

Е.В. Артюшков [1979; Артюшков и др., 1979, 1980] разработал следующую модель 
физико-химических изменений земной коры. В нижней части консолидированной коры 
при температуре около 800° С на поверхности Мохо (при повышении давления или 
кауализе реакций фазового перехода температура может понижаться) происходят 
фазовые переходы базальтов в экпогит (или гранатовый гранулит), возникающие вслед
ствие подхода разогретой аномальной мантии. В этом случае поверхность Мохо на 
геофизических профилях начинает проводиться по кровле эклогитизированной части 
базальтового слоя, а кора, лежащая выше поверхности Мохо, утоняется.

При превращении базальта в более тяжелый эклогит происходит уменьшение объема 
породы на 10— 12%, что неизбежно приводит к началу прогибания поверхности. При 
определенных термобарических условиях происходит отрыв тяжелых эклогитизирован- 
ных пород от земной коры и погружение их в разогретую аномальную мантию. В этом 
случае прогибание в приповерхностной части усиливается и может привести к обруше
нию с образованием глубоководного бассейна, в котором более молодые осадки, 
заполняющие структуру и залегающие практически горизонтально, прислоняются по 
ее окраинам к флексурообразно изогнутым или оборванным разломами более древ
ним слоям. Накапливающиеся осадки или даже морская вода приводят к нарушению 
простатического равновесия. Под их влиянием прогибание усиливается.

Возможно, в разнице температур на поверхности Мохоровичича заключается причина 
того, что в разных лабигенных структурах идет или обрушение, или быстрое прогибание. 
В Черноморском, Левантийском и других бассейнах значения температур оцениваются 
примерно в 800°С, т.е. там существуют оптимальные условия для развития фазовых 
переходов и как следствие —  мощные обрушения. В Паннонском, Эгейском бассейнах 
температура на поверхности Мохо составляет около 1000° С, а следовательно, плот
ность вновь образованного эклогита меньше, соответственно и прогибание выражено 
в быстром погружении. Первопричина различных температурных состояний верхней 
мантии, по мнению Е.В. Артюшкова, заключается в подходе неодинаковых масс разо
гретой аномальной мантии во время предыдущих этапов: платформенного, орогенно- 
го и т.д.

В предложенной схеме наибольшие трудности вызывает объяснение отсутствия 
или резкого сокращения "гранитного" слоя. Как показывают петрологические иссле
дования, вещественный переход пород "гранитного" слоя в "базальтовые" невозможен. 
Е.В. Артюшков [1979] приводит три случая изменения "гранитного" слоя: 1) при



полном отрыве переработанного "базальтового" слоя аномальная мантия приходит в 
контакт с "гранитным" слоем, в котором пройдут реакции гранулитовой фации мета
морфизма, и он приобретет геофизические свойства (плотность и др.) "базальтового" 
слоя; 2) те же причины могут вызвать закрытие трещин в "гранитном" слое, что вызо
вет увеличение скорости упругих волн до значений "базальтовых"; 3) "гранитный" 
слой мог вообще отсутствовать или быть столь малой мощности, что не улавливается 
современными геофизическими методами. Кроме того, возможным является срезание 
"гранитного" слоя или захват отрывающимся эклогитом отдельных его блоков с после
дующим погружением в аномальную мантию.

В настоящее время не известны случаи залегания "гранитного" слоя непосредственно 
на мантии, что делает проблематичным возможность его изменения на контакте с горя
чей аномальной мантией. Петрологическими исследованиями доказана нереальность 
вещественного перехода пород "гранитного" слоя в "базальтовые". Срезание мощного 
"гранитного" слоя вместе с осадками, лежащими на нем, также представляется очень 
сложным. Таким образом, проблема "гранитного" слоя остается нерешенным вопро
сом гипотезы фазовых переходов.

Рассмотренная схема формирования Паннонского бассейна (с позиций изменения 
земной коры) и других близких бассейнов позволяет утверждать, что своим происхож
дением лабигенные структуры обязаны прежде всего вертикальным движениям зем
ной коры. Различия предлабигенного развития и термобарических условий в консолиди
рованной коре предопределили отличные друг от друга типы лабигенных структур.



ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Изложенные материалы позволяют по-новому оценить строение, историю развития и 
место Паннонского бассейна в ряду других тектонических структур. Паннонский бас
сейн, который является своеобразной структурой в Средиземноморском поясе, может 
служить континентальным тектонотипом класса лабигенных структур. Из проведенных 
исследований можно сделать следующие выводы:

1. Паннонский неоген-антропогеновый бассейн заложился на гетерогенном основа
нии. Высказываемые ранее точки зрения о том, что в его основании залегает древний 
докембрийский срединный массив, не подтвердились. Территория бассейна претерпела 
длительную историю развития, в которой перемежались эпохи растяжения и сжатия, 
происходило геосинклинальное и орогенное развитие и накопление чехлов, близких 
к платформенным. Через центральную часть территории Паннонского бассейна прохо
дил Дебреценский флишевый трог, смятие пород которого в альпинотипные складки 
произошло в предмиоценовое время. Те же процессы имели место в окружающих 
складчатых сооружениях Карпат. Отложения донеогенового осадочного чехла ослож
нены германотйпными складками, а местами и тектоническими срывами. Имеются 
отдельные блоки (Виллань-Бихорский и д р .), сохранившие жесткость с докембрийско- 
го времени. Окончательную стабилизацию территория Паннонского бассейна приобрела 
к концу олигоцена.

2. Детальный структурный анализ позволил выявить крупное несогласное залегание, 
расположенное в подошве паннонского яруса. Оно устанавливается практически на 
всей территории бассейна и не прослеживается только в наиболее прогнутых частях 
отрицательных структур. Несогласие отражает главный структурный перелом в разви
тии рассматриваемого района.

3. В неоген-антропогеновом развитии территории Паннонского бассейна выделены 
два крупных этапа, отличных по своей тектонической природе. Ранний из них охваты
вает ранний— поздний (допаннонский) миоцен. В это время создавались преимущест
венно линейные конседиментационные отрицательные структуры, борта которых часто 
осложнены разломами. Очень характерными для него являлись тыловые прогибы, 
расположенные по периферии бассейна и приближенные к тыловым частям покрогов, 
развитых в пределах окружающих складчатых областей. Как правило, все линейные 
структуры раннего этапа наследовали простирание крупных разрывных нарушений, 
проявившихся в донеогеновое время. Состав осадков, выполняющих отрицательные 
структуры нижнего— верхнего (допаннонского) миоцена, очень пестрый. В отдельных 
из них происходили резкие литологические фациальные переходы. Одновременно 
с отрицательными структурами существовали обширные изометричные поднятия, 
на которых отложения либо не накапливались вообще, либо накапливались, но очень 
мало. Такие области поднятий преимущественно охватывали территории, в пределах 
которых широко развиты докембрийские комплексы, лишь частично перекрытые 
донеогеновым осадочным чехлом. Возможно, что уже в это время началось поднятие 
мантийного диапира, с которым связано формирование специфических структур, 
нехарактерных для орогенного этапа. В них осадки заполняют ранее созданные текто
нические формы.

Во время раннего этапа развития Паннонского бассейна активно проявлялась вулка
ническая деятельность. Вулканические комплексы миоцена в целом имеют линейное 
распространение. Нижний, представленный исключительно кислыми разностями 
пород, протягивается поперек бассейна с северо-востока на юго-запад. Он заполняет 
вулканический грабен. Средний вулканический комплекс, простирающийся примерно 
параллельно дуге Карпат, на севере бассейна отстоит на достаточно большом расстоя
нии от нее, а на востоке примыкает непосредственно к ней. В нем присутствуют породы 
как среднего, так и кислого составов, сложно перемежающиеся между собой.

Структурные особенности, вещественный состав осадочных и вулканических обра
зований нижнего— среднего (допаннонского) миоцена позволяют отнести весь ранний 
этап развития к (эрогенному. Он характеризовался ростом и становлением континен
тальной коры, наиболее интенсивным в зонах максимального скучивания [Пейве и др., 
94



1980]. Во время орогенного этапа образовались наложенные, часто резко несогласно, 
сложно построенные межгорные впадины, заполненные субаэральными эффузивами 
в парагенезе с верхней молассой.

4. Позднемиоцен (паннонско-)-антропогеновый этап развития Паннонского бассейна 
по своим признакам резко отличается от предыдущего. Для него характерно создание 
крупных изометричных структур, заполненных мощными толщами осадков преиму
щественно озерного происхождения. Структурный план паннона— антропогена изменил
ся по сравнению с допаннонским. Интенсивность прогибания во время этого этапа 
резко усилилась. Именно тогда был создан Паннонский бассейн в его современном 
виде. Позднемиоцен (паннонско-)-антропогеновый этап сопровождался проявлением 
маломощного базальтового вулканизма, который развит по всей площади бассейна 
и не образует каких-либо линейных структур. Наиболее характерным его признаком 
является очень быстрое прогибание.

5. В настоящее время земная кора Паннонского бассейна утонена в основном за 
счет "базальтового" слоя. Как следует из рассмотрения донеогеновой и раннемиоцено
вой истории развития, к началу миоцена (или к концу раннего миоцена) территория 
Паннонского бассейна должна была иметь относительно мощную земную кору. Возмож
но, увеличение ее мощности и консолидация продолжались на отдельных участках 
вплоть до среднего миоцена, поскольку в это время продолжался орогенный этап 
развития. Вероятно, к началу миоцена она имела мощность не менее 35— 40 км. Следо
вательно, за неоген-антропогеновое время произошло уменьшение мощности на IQ -  
15 км. Так как мощность "гранитного" слоя оставалась практически постоянной на 
всей площади бассейна, утонение происходило за счет "базальтового" слоя. Наличие 
небольших по размерам лабигенных структур в ранне-среднемиоценовое время позво
ляет предположить, что на локальных участках консолидированная земная кора утоня
лась уже на орогенном этапе развития. Иными словами, в процессе развития земной 
коры не существует резких катастрофических границ, а две основные формы сущест
вования коры —  становление и деструкция— связаны взаимными переходами. Основное 
ее утонение на территории Паннонского бассейна произошло в позднемиоцен (пан
нонско-) -антропогеновое время.

6. Паннонский бассейн очень близок по своим характеристикам к глубоководным 
впадинам Средиземноморья и образует вместе с ними особый класс лабигенных струк
тур. Прежде всего об этом свидетельствует сходное строение земной коры в этих струк
турах (утонение), наличие мощных осадочных толщ и другие признаки. Различия в 
генезисе и составе бассейнового комплекса и подстилающих его пород позволили 
выделить четыре типа лабигенных структур. Для каждого из них характерны свои 
особенности при соотношении бассейнового и подстилающего комплексов.

Лабигенные бассейны не являются особенностью узкого временного интервала. 
Они достаточно широко распространены в широком диапазоне геологической истории.

Образование лабигенных структур вызвано процессами, происходящими в верхней 
мантии. Для объяснения механизма "их образования в работе применяется физико
химическая модель преобразований глубинных частей земной коры и мантии, разра
ботанная Е.В. Артюшковым’ [1979], хотя она имеет свои недостатки. Различия в образо
вании разных типов лабигенных структур вызваны скорее всего неодинаковыми термо
барическими условиями на границе кора— мантия.

Лабигенные структуры по характеристике глубинных горизонтов земной коры 
очень сходны с рифтами, однако в поверхностном выражении очень от них отличаются. 
Вопросы сходства и различия лабигенных и рифтогенных структур пока еще детально 
не рассматривались, однако можно предположить, что они являются разным выраже
нием мантийного диапиризма в верхней части земной коры. В случае лабигенных струк
тур преобладают вертикальные движения, а рифтогенных —  горизонтальные. Различ
ное воздействие мантийного диапира на консолидированную земную кору может быть 
вызвано ее разными реологическими свойствами либо какими-то процессами в верхней 
части мантийного диапира, о которых в настоящее время можно судить только предпо
ложительно.

Структуры типа Паннонского бассейна несомненно играли важную роль на разных 
этапах развития земной коры. Поэтому следует продолжать их изучение, которое воз
можно только при условии комплексного подхода, т.е. максимального использования 
как геологических, так и геофизических факторов.
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