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Неотектоника — часть геотектоники, изучаю-
щая самые молодые тектонические движения и 
создаваемые ими новейшие структуры. В.А. Об
ручев [1948], который ввел термин «неотекто-
ника» в геологический обиход, отметил интен-
сивное горообразование как главную особен-
ность новейшего этапа и понимал под ним эпо-
ху формирования современного, прежде всего 
горного, рельефа. При таком понимании ниж-
няя граница новейшего этапа может иметь раз-
ный возраст в разных регионах, т.е. быть скользя
щей.

Однако дальнейшие исследования С.С. Шуль
ца [1948], Н.И. Николаева [1949, 1988] и других 
ученых показали, что в большинстве подвиж-
ных поясов первые признаки современного го-
рообразования и иные проявления неотектони-
ческой активизации относятся чаще всего к 
олигоцену, и был принят олигоцен-четвертичный 
возраст новейшего этапа. Сейчас это признано 
большинством российских неотектонистов и 
распространено на Мировой океан, хотя есть 
области (например, Памиро-Гималайский реги-
он), где некоторые черты новейшего этапа воз-
никли еще в конце эоцена [Трифонов, 1999], и 
области (например, Сирия), где неотектониче-
ская активизация началась только в миоцене 
[Неотектоника..., 2012].

Вместе с тем, отмечено, что становление 
особенностей новейшего этапа (контрастность 
рельефа и климатической зональности, гороо-
бразование, господство регрессий на континен-
тах) происходило длительно и неравномерно, 
и в наибольшей мере они проявились лишь на 
его последней, плиоцен-четвертичной, стадии 
[Трифонов и др., 2012; Трифонов, 2016].

Особое место в неотектонических исследова-
ниях занимает изучение активной тектоники и, 
прежде всего, активных разломов как ее глав-
ных проявлений. Под активными понимаются 
разломы, по которым перемещения наблюдают-

Введение

ся сейчас и могут ожидаться в ближайшем бу-
дущем.

Поскольку тектонические движения проис-
ходят неравномерно и порою дискретно, не-
обходим некий максимально приближенный 
к современности интервал времени, в течение 
которого параметры этих движений и связан-
ного с ними образования и развития разломов 
проявляются достаточно полно. Таким интерва-
лом в большинстве подвижных областей Земли, 
например в горах, является конец плейстоце-
на — голоцен, т.е. последние десятки тысяч лет 
[Trifonov, Machette, 1993; Трифонов, Кожурин, 
2010].

В платформенных областях, где движения 
происходят вяло, а их сейсмические проявления 
редки и слабы, требуется больший интервал, что-
бы оценить параметры активного разломообра-
зования, и принимаются во внимание также ре-
зультаты среднеплейстоценовых подвижек, т.е. 
последних 0.78 млн лет [Трифонов и др., 1993].

Как и геотектоника в целом, неотектоника 
разделяется на три главных направления: струк-
турную геологию, историческую неотектонику 
и новейшую геодинамику. Структурно-геологи
ческая неотектоника изучает морфологию и ки-
нематику новейших структур. Историческая не-
отектоника посвящена истории формирования 
новейших структур и их соотношениям с более 
ранними структурами на рассматриваемой тер-
ритории. Новейшая геодинамика исследует на
пряженно-деформированное состояние горных 
пород, приводящее к структурообразованию, его 
причины и механизмы.

В данной монографии сделана попытка ос
мыслить и обобщить главные проблемы неотек
тоники как части геотектоники и геодинамики 
на современном этапе их развития и предло-
жить решения этих проблем. Их рассмотрение 
ограничено подвижными поясами, где проявле-
ния неотектоники особенно выразительны.
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Рис. 1. Стратиграфические ко-
лонки: мела и кайнозоя (А) и чет-
вертичного периода (Б) (www.
stratigraphy.org)
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При выборе объектов, характеризующих те 
или иные черты неотектоники, отдавалось пред-
почтение объектам, изучавшимся автором лич-
но, или, по крайней мере, тем, где автор имел 
возможность осмыслить результаты других ис-
следователей при полевом посещении. Это дало 
возможность оценить разнообразие неотектони-
ческих проявлений одними глазами. Тем не ме-
нее во многих случаях предлагаемые в книге 
решения остаются гипотетическими.

Работа состоит из двух частей.
В первой, более обширной, части рассматри-

ваются тектонотипы важнейших геодинамиче-
ских обстановок новейшего этапа развития под-
вижных поясов Земли.

Вторая часть посвящена обсуждению общих 
проблем неотектоники и, в частности, природе 
вертикальных движений, приведших к новейше-
му горообразованию. Выявляются тектонические 
процессы, заставляющие модернизировать клас-
сическую теорию тектоники литосферных плит, 
и те процессы, которые не находят в ней удовлет-
ворительного объяснения и приводят к более об-
щей модели тектогенеза, объемлющей процессы, 
как осуществляющиеся в рамках взаимодействия 
плит, так и выходящие за его рамки.

В предлагаемой работе принимается хро-
ностратиграфическая шкала, утвержденная на 

33-м Международном геологическом конгрессе 
(www.stratigraphy.org) (рис. 1).

В российской геологии нижний плейстоцен 
мировой шкалы нередко называют эоплейстоце-
ном, а средний разделяют на нижний и средний 
неоплейстоцен. Объёмы верхнего (нео)плейсто-
цена и голоцена в мировой и российской шка-
лах совпадают.

На юге Европейской России пользуются 
местной стратиграфической шкалой верхнего 
миоцена — квартера, основанной на геологии 
Кавказско-Каспийского региона. В ней верхний 
миоцен представлен сарматом, примерно соот-
ветствующим верхам серравалия и тортону, мэо-
тисом и понтом, отвечающими мессинию. Выше 
выделяют продуктивную (балаханскую) серию 
или киммерий нижнего плиоцена, акчагыльский 
ярус верхнего плиоцена — нижнего эоплейсто-
цена (гелазия), апшеронский ярус, параллели-
зуемый с гурийскими слоями Причерноморья и 
соответствующий верхнему эоплейстоцену, т.е. 
калабрию мировой шкалы, и бакинский ярус, 
параллелизуемый с чаудинскими слоями и от-
вечающий нижнему неоплейстоцену, т.е. низам 
среднего плейстоцена мировой шкалы.

Работа выполнена при поддержке грантов 
РФФИ 14-05-00122 и 17-05-00727.



Часть первая

Тектонотипы новейших  
геодинамических обстановок  

подвижных поясов



За основу типизации геодинамических обстановок и созданных ими ансамблей 
новейших структур взяты категории, предложенные в классической теории тек-
тоники литосферных плит, сформулированной в трудах Дж. Уилсона, Ф.Вайна, 
Д.Мэтьюза, Б.Айзекса, Дж. Оливера, Л.Сайкса и других авторов [Новая глобаль-
ная тектоника, 1974]. Её первоначальный вариант сложился на неотектонических 
материалах и лишь позднее был приспособлен для интерпретации событий более 
древних геологических эпох.

В дальнейшем плейт-тектоническая теория была модернизирована и обна-
ружились тектонические явления, ею не объясняемые, чему посвящена вторая 
часть монографии.

Для регионального обзора достаточно категорий первоначального вариан-
та теории. Последовательно описываются подвижные пояса разного типа: зоны 
рифтов и спрединга, зоны субдукции и области коллизии на примере Альпийско-
Гималайского пояса.
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рифтовая система

Байкальская рифтовая система (рис. 2) охваты-
вает юг Восточной Сибири и север Центральной 
Монголии, протягиваясь на 2500  км. Она от-
носится к категории внутриконтинентальных 
рифтов и представлена серией грабенообразных 
впадин, ограниченных, осложнённых и соеди-
нённых между собой разломами.

На юго-западе системы, в Северной Монго
лии, находятся три впадины север–северо-вос
точного простирания: Бусийнгольская, Дархат
ская и Хубсугульская (с запада на восток). Они 
ограничены с юга Ахирулино-Агардашским и 
Цэцэрлэгским разломами, оперяющими круп-
ный широтный новейший Хангайский левый 
сдвиг, и примыкают на севере к зоне субширот-
ного Байкало-Мондинского разлома. Вдоль не-
го вытянута Тункинская впадина, ограниченная 
с севера изогнутым разломом того же названия.

От восточного окончания Байкало-Мондин
ского разлома на северо-восток протягивается 
Байкальская рифтовая зона, разделённая пере-
мычками на Южную, Центральную и Северную 
впадины. Восточнее выделяются простирающи-
еся на северо-восток Баргузинская, Баунтовская 
и более мелкие впадины. Северо-восточнее Бай
кальской зоны расположены (с запада на вос-
ток) Верхнеангарская, Муяканская, Верхнемуй
ская, Муйская, Чарская и Токкинская впадины. 
Они простираются на северо-восток и образуют 
левый кулисный ряд восток–северо-восточного 
простирания.

Вдоль оси ряда протягивается зона крупного 
разлома, называемого Муйско-Чарским [Соло
ненко и др., 1966; Шерман, Леви, 1978] или Байк
ало-Удаканским [Лукина, 1988]. Его восточная 
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часть выделена как Чана-Вакатский разлом. Чар
ская и Токкинская впадины не расположены в 
зоне этого разлома, а отклоняются от неё к се-
веру.

Наиболее погружено гипсометрически (до 
–1187 м) дно Центрально-Байкальской впадины. 
Дно Южно-Байкальской впадины находится на 
отметках до –950  м, Тункинской  — +700  м и 
Хубсугульской  — +1375  м. Аналогичным об-
разом повышаются минимальные отметки дни-
ща на северо-восток от Центральной впадины 
Байкала до –530 м в Северо-Байкальской впа-
дине, +500 м — в Верхнеангарской, +680 м — в 
Муйской и +800 м — в Чарской. Хубсугульская 
и Байкальские впадины заполнены озёрами.

Различаются мощности и возраст осадоч-
ного выполнения впадин. Большая часть чехла 
Тункинской впадины мощностью до 3000 м от-
носится к неогену. В Байкальской зоне сейсмо-
профилированием, скоррелированным с разре-
зами побережий и данными бурения, выделены 
четыре осадочных комплекса [Логачёв, 1958, 
1968; Николаев и др., 1985] (рис. 3).

Нижний комплекс (миоцен и нижний плио-
цен) сложен терригенными породами с просло-
ями бурых углей. Его мощность составляет 
1000–1500 м (возможно, до 2000 м) в Южной и 
Центральной впадинах Байкала, тогда как в Се
веро-Байкальской впадине аналогичные образо-
вания отсутствуют или крайне маломощны.

Второй комплекс, относимый к верхнему 
плиоцену и самым низам плейстоцена, пред-
ставлен песчано-глинистыми отложениями раз-
ного генезиса. Его максимальные мощности (до 
1500 м) выявлены в Центральной впадине. Они 
велики также в южных частях Южной и Се
верной впадин, но северо-восточнее сокраща-
ются до 50–70 м, и местами комплекс выклини-
вается.
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Рис. 3. Принципиальные геологические разрезы разных частей (с севера на юг) Байкальской рифтовой зо
ны [Николаев и др., 1985]

1 — вода; 2 — средний (верхняя часть) и верхний плейстоцен; 3 — четвертичные отложения недифференцированные; 
4 — нижний (калабрий) и средний (нижняя часть) плейстоцен; 5 — плиоцен и гелазий; 6 — миоцен и нижний плиоцен; 
7 — юра; 8 — докембрий и нижний палеозой; 9 — разломы; 10 — сейсмические границы; 11 — скорости Р-волн, м/с: V

–
 — 

пластовые, Vг — граничные; 12 — скважина
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Третий комплекс (нижний плейстоцен и ни-
зы среднего плейстоцена) представлен озёрны-
ми песками и глинами. Он наиболее мощен (до 
1500  м) в Северо-Байкальской впадине, тогда 
как в Центральной и Южной впадинах не пре-
вышает 600 м.

Четвертый комплекс (средний, верхний плей
стоцен и голоцен) сложен озёрными глинами с 
прослоями тонких песков и имеет наибольшую 
мощность (до 150  м) в Северной впадине. 
Южнее она не превышает 50 м.

Общим для всех комплексов является их по-
степенное утонение к юго-востоку, тогда как к 
образованному разломами северо-западному бе-
регу озера они примыкают без сокращения мощ
ности.

Аналогичные отложения известны в Баргу
зинской, Баунтовской и Джилиндинской впа-
динах Восточного Забайкалья. В Баргузинской 
впадине их мощность достигает 2000–3000 м, в 
других впадинах она меньше. Во впадинах 
северо-восточного окончания рифтовой систе-
мы общая мощность осадочного чехла обычно 
не превышает первых сотен метров и лишь в 
наиболее погруженных частях Верхнеангарской, 
Муйской и Чарской впадин больше 1000 м [Лу
нина и др., 2009]. Мощность миоцена — нижне
го плиоцена в указанных впадинах сравнитель
но невелика, а местами эта часть разреза отсут-
ствует.

Новейший базальтовый вулканизм проявлен 
на юго-западе (район Тункинской впадины, хре-
бет Хамар-Дабан и отдельные поля далее к югу 
в Северной и Центральной Монголии), востоке 
(Витимское плоскогорье) и северо-востоке (хре-
бет Удакан южнее Чарской впадины) рифтовой 
системы. В осадочном чехле Байкальской зоны 
вулканические образования неизвестны. По дан-
ным С.В. Рассказова [1993], вулканизм охваты-
вал диапазон времени от ~20 млн лет до голоце-
на. При его сходстве в трёх указанных районах 
с юго-запада на северо-восток омолаживается 
возраст наиболее массовых извержений.

Разломы играют решающую роль в строении 
впадин. Сбросы образуют края впадин Северной 
Монголии. Их связывает с Байкальской зоной 
Байкало-Мондинский левый сбросо-сдвиг с пе-
ременной вертикальной компонентой смещений 
[Шерман и др., 1973]. Левым сбросо-сдвигом 
является и расположенный севернее изогнутый 
в плане Тункинский разлом.

Наиболее выразительны эшелонированно рас
положенные сбросы северо-западного края Бай
кальской зоны: Приморский, или Обручевский, 

Ольхонский, Северо-Байкальский, Байкало-Кон
кудерский и др. Разломы прямолинейны и кру-
то наклонены на юго-восток. Вертикальные сме
щения измеряются сотнями метров и местами 
превышают 1 км. Некоторые сбросы имеют под-
чинённую сдвиговую компоненту смещений [Со
лоненко и др., 1968; Лукина, 1988]. Такие же 
сбросы образуют северо-западный борт Баргу
зинской впадины. В отличие от разломов северо-
западного берега Байкала разломы противопо-
ложного берега обычно непротяжённы и неред-
ко дугообразно изогнуты. Характерны ступенча-
тые опускания, желоба растяжения, локальные 
погружения (заливы Провал и Сор).

Среди разломов северо-восточного оконча-
ния рифтовой системы наиболее значимы раз-
ломы северо-восточного простирания, определя
ющие грабенообразное строение впадин [Луни
на и др., 2009]. Это сбросы и левые сбросо-сдви
ги, у которых сдвиговая компонента смещений 
обычно уступает сбросовой [Геология и сейсмич-
ность..., 1984]. Выраженное в рельефе четвертич
ное вертикальное смещение по этим разломам 
нередко превосходит 1000 м. К Муйской впади-
не приурочен эпицентр сильнейшего Муйского 
землетрясения 1957 г. с магнитудой 7.9. При зем-
летрясении на протяжении 35 км возник уступ 
земной поверхности с амплитудой до 6 м и ле-
восдвиговой составляющей смещения до 1.2 м. 
Общая протяжённость активизированного раз-
лома — 140 км [Солоненко и др., 1966]. Для суб-
широтной Муйско-Чарской зоны разломов, от-
дельные сегменты которой известны под собст
венными названиями, характерна более замет-
ная левосдвиговая составляющая смещений, со
измеримая со сбросовой [Сейсмическое райо-
нирование..., 1977].

Итак, новейшие грабены Байкальской риф-
товой системы ограничены сбросами, которые 
на северо-восточном окончании системы имеют 
подчинённую левосдвиговую составляющую сме
щений. Таким образом, грабены возникли в 
условиях поперечного северо-западного растя-
жения. С ними сочетаются субширотные сбросо-
сдвиги, у которых сдвиговая компонента сме-
щений соизмерима со сбросовой или превосхо-
дит её. По отношению к грабенам они выполня-
ют функцию трансформных зон [Шерман, Леви, 
1978]. Это Муйско-Чарская зона на северо-вос
токе, Байкало-Мондинская и Тункинская зоны 
между Байкалом и северомонгольскими грабе-
нами, Хангайская зона и оперяющие её сдвиги 
на юге. Многие новейшие разломы сохранили 
активность до голоцена. С ними связаны очаги 
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сильных землетрясений. В течение последних 
трёх столетий произошло восемь землетрясений 
с магнитудами не менее 7 [Сейсмическое райо-
нирование, 1977; Special catalogue..., 1995].

В истории формирования Байкальской риф-
товой системы выделяются два главных этапа, 
которые условно могут быть названы мульдовым 
(неоген) и рифтовым (четвертичный период) [Ло
гачёв, 1958; Флоренсов, 1968]. В миоцене на фо-
не низкогорного рельефа развивались впадины, 
заполнявшиеся аллювиальными и озёрными осад
ками. Некоторое общее воздымание в позднем 
плиоцене выразилось в появлении красноцве-
тов. Начало плейстоцена стало важнейшим ру-
бежом в формировании рифтовой системы. 
Именно в это время впадины приобрели совре-
менную грабенообразную форму на фоне под-
нятия соседних территорий. Амплитуда погру-
жения Байкала составила 1–1.5 км. Новый им-
пульс опускания начался в среднем плейстоце-
не. Его амплитуда достигла 1 км. Осадконакоп
ление лишь в небольшой мере компенсировало 
это прогибание.

В миоцене и раннем плиоцене наиболее мощ
ное опускание испытали Тункинская, Южно-
Байкальская впадины и южная часть Центрально-
Байкальской впадины. В позднем плиоцене об-
ласть наибольшего прогибания сместилась в 
Центральную впадину Байкала. В раннем плей-
стоцене и в начале среднего плейстоцена наи-
большее опускание сосредоточилось в Северо-
Байкальской впадине. Это указывает на распро-
странение Байкальской зоны к северо-востоку, 
с чем согласуется и миграция наиболее мощных 
проявлений вулканизма.

Глубинное строение Байкальской системы 
изучалось сейсмическими, гравиметрическими, 
геотермальными и другими методами. Поверх
ность Мохоровичича (подошва земной коры) 
фиксируется на глубинах 34–37 км под Южной 
и Центральной впадинами Байкала и понижает-
ся до 42–47 км под соседними хребтами [Пузырёв 
и др., 1974]. Под земной корой выделяется лин-
за мантийного вещества со скоростями продоль-
ных сейсмических волн VP, пониженными до 
7.7 км/с [Пузырёв и др., 1975]. Линза проекти-
руется на Байкал, Восточное и Северо-Восточное 
Забайкалье.

Ю.А. Зорин [Zorin et al., 1990] объединяет лин
зу с астеносферой, принимая, что её поверхность, 
т.е. подошва литосферы, находится здесь выше 
глубины 50  км и погружается под Сибирской 
платформой до 125–200 км. Хубсугул, Байкаль
ская зона и впадины северо-восточного фланга 

рифтовой системы находятся на северо-западном 
крае этого выступа астеносферы (аномальной 
мантии).

Выступ разуплотнённой мантии предопреде-
лил растяжение литосферы. Оно сосредоточи-
лось на границе выступа с мощной литосферой 
Сибирской платформы, где возникла Байкаль
ская рифтовая зона, которая оказалась сопря-
жённой с субширотными сдвигами, вписавшись 
тем самым в общий рисунок новейших структур 
Центральной Азии [Molnar, Tapponnier, 1975].

Ю.А. Зорин [1971] и Е.Е. Милановский [1987] 
оценили амплитуду раздвигания Байкальской 
зоны в 10–20 км. Однако Е.В. Артюшков [1993] 
отметил, что в геологической структуре отраже-
но лишь 5–10 км раздвигания, и связал допол-
нительное опускание рифта с уплотнением (эк
логитизацией?) корового вещества над выступом 
аномальной мантии. Сходную гипотезу предло-
жила Т.П.  Иванова [1990], согласно которой 
Байкальская зона приурочена к блокам древнего 
основания, претерпевшим высокую, до гранули-
товой фации, степень метаморфизма, обуслов-
ленную повышенным тепломассопереносом из 
аномальной мантии. Это привело к уплотнению 
низов коры и, как следствие, к дополнительно-
му погружению.

1.2. Исландская  
рифтовая система

Современные рифтовые и трансформные зо-
ны Исландии представляют собой сегмент Сре
динно-Атлантической рифтовой системы, воз-
вышающийся над уровнем моря. Возможность 
изучения его строения, развития и механизма 
образования даёт уникальный материал для по-
знания океанических рифтов.

Остров Исландия сложен вулканическими, 
преимущественно континентальными порода-
ми, имеющими более чем на 90% базальтовый 
состав, а также продуктами их ледниковой и во-
дной переработки. Современная вулканическая 
и тектоническая активность сосредоточена глав-
ным образом в Срединно-Исландской рифто-
вой зоне, которая на севере простирается мери-
дионально, а южнее раздваивается и имеет юго-
западное простирание (рис. 4). Центральная часть 
зоны покрыта средне-позднеплейстоценовыми и 
голоценовыми толщами. Их обрамляют выхо-
ды нижнего плейстоцена и, местами, верхнего 
плиоцена.
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каны. Последние отличаются от двух первых 
типов длительностью развития и тем, что в 
них, наряду с преобладающим базальтовым, из-
вергался материал среднего и кислого состава; 
характерны кольцевые обрушения. Зоны тре-
щинных извержений образуют цепи шлаковых 
конусов с кратерами посередине. Нередко они, 
прекратив извергаться, наследуются амагма-
тичными раздвигами. В других местах видно, 
что извержения происходили по раздвигам и 
сбросо-раздвигам и продолжаются амагматич-
ными участками разломов. Очевидно, зоны тре-
щинных извержений являются разновидностью 
раздвигов. Обычно они расположены в пучках 
линейных нарушений. При всех неровностях 
рельефа, обусловливающих течение лав, пучки 
характеризуются большими мощностями из-
вергнутого материала, нежели разделяющие их 
участки.

Суммирование амплитуд раздвигания по от-
дельным разломам, как амагматичным, так и слу-
жившим каналами извержений, дало среднюю 
скорость голоценового раздвигания ~10 мм/год 
[Трифонов, 1976, 1999].

Позднеплейстоценовые разломы также про-
стираются вдоль рифтовой зоны и являются сбро
сами и сбросо-раздвигами. Вулканические обра-
зования представлены специфическим комплек-
сом пиллоу-лав, гиалокластитов, гиалобрекчий 
и туфов преимущественно базальтового состава, 
выделенным под названием формации Моберг. 
Она участвует в строении центральных вулка-
нов, слагает вулканические хребты и столовые 
горы с кратерами на плоских вершинах. В усло-
виях оледенения формация Моберг формирова-
лась в водных резервуарах среди ледового по-
крова, причём столовые горы были аналогами 
щитовых вулканов, а вулканические хребты — 
зон трещинных извержений. Последние или рас
полагаются в пучках голоценовых нарушений, 
или образуют самостоятельные пучки.

Для позднеплейстоценовых вулканических 
пород из-за их подводного образования фации, 

В остальной части острова распространены 
миоценовые, реже нижнеплиоценовые базаль-
ты. Выходы последних считаются осевой частью 
древнего рифта, который на севере перестал 
функционировать в середине плиоцена, а на 
юге унаследован западной ветвью современной 
рифтовой зоны [Saemundsson, 1974; Исландия..., 
1979].

Если древний Исландский рифт находился 
на продолжении осевых частей срединно-оке
анических хребтов к северу (хребет Колбейнсей) 
и югу (хребет Рейкьянес) от Исландии, то север-
ная часть и восточная ветвь южной части совре-
менной рифтовой зоны отстоят от них на десят-
ки километров к востоку. Прибрежные области 
между окончаниями современной рифтовой зо-
ны и срединно-океанических хребтов характе-
ризуются повышенной сейсмичностью и сдви-
говой ориентировкой напряжений в очагах зем-
летрясений. Это позволило П.Уорду [Ward, 
1971] рассматривать их как трансформные зо-
ны, Тьорнесскую — на севере и Рейкьянесскую — 
на юге острова. Они характеризуются на поверх-
ности преобладанием структурных форм того 
же «рифтового» простирания, что и в других ча-
стях рифтовой зоны. Разломы «трансформного» 
направления в Тьорнесской зоне многочислен-
нее, чем в Рейкьянесской. На западе Исландии 
П.Уорд выделил Снайфедльснесскую транс-
формную зону, ограничивающую с севера за-
падную ветвь рифтовой зоны Южной Ислан
дии.

Особенности строения рифтовой зоны лучше 
всего выражены голоценовыми разломами и вул-
каническими формами. Разрывы представлены 
раздвигами, сбросами и сбросо-раздвигами, про-
стирающимися вдоль зоны. Они группируются 
в пучки линейных нарушений, между которы-
ми подобные образования редки [Saemundsson, 
1974].

Среди голоценовых вулканических постро-
ек различаются зоны трещинных извержений, 
щитовые вулканы и крупные центральные вул-

⇐
Рис. 4. Неотектоническая карта Исландии [Трифонов, 1983]
1–5 — важнейшие стратиграфические комплексы: 1 — средний плейстоцен — голоцен (моложе 0.7 млн лет), 2 — верх-

ний плиоцен и нижний плейстоцен (3–0.7 млн лет), 3 — нижний плиоцен (~6–3 млн лет), 4 — миоцен (18–6 млн лет), 
5 — четвертичные терригенные комплексы; 6–17 — структурные и прочие обозначения: 6 — границы стратиграфических 
комплексов (а — достоверные, б — предполагаемые), 7 — маркирующие горизонты в миоцене, 8 — плиоценовые флексуры, 
9 — плейстоценовые разломы (а — с неизвестным направлением перемещений, б — сбросы), 10 — голоценовые сбросы и 
сбросо-раздвиги, 11 — сдвиги (а — голоценовые, б — плейстоценовые), 12 — голоценовые раздвиги, 13 — голоценовые и 
позднеплейстоценовые магмоподводящие разломы, 14 — голоценовые и позднеплейстоценовые одиночные вулканы, 15 — 
голоцен-среднеплейстоценовые вулканы центрального типа с дифференциатами кислого и среднего состава, 16 — осевая 
часть подводного продолжения рифта, 17 — граница ледника
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удалённые от центров извержений, мало харак-
терны, и нарастание мощности в пучках ли-
нейных нарушений выражено ярче, чем в голо-
цене.

Черты строения, выявленные для позднечет-
вертичных геологических образований, харак-
терны и для более древних элементов структу-
ры. Это наиболее чётко выражено в северной 
части Срединно-Исландской зоны, которая пред
ставляет собой асимметричный грабен с флек
сурно-сбросовыми ограничениями. Сбросы, бо-
лее многочисленные на западном борту грабе-
на, чем на восточном, образуют уступы высотой 
в десятки метров. Выходы молодых пород сме-
няются более древними к краям зоны. Повсе
местно, хотя и реже, чем в миоценовых базаль-
тах, присутствуют дайки, количество которых 
возрастает в относительно древних частях раз-
реза. В краевых частях широко распространены 
вулканические постройки формации Моберг, 
более древние, чем последнее оледенение и раз-
деляющиеся на несколько возрастных генера-
ций среднего и раннего плейстоцена. Они об-
разуют вулканические хребты и цепи столовых 
гор, вытянутые вдоль зоны и соответствующие 
пучкам линейных нарушений. Подобные линзы 
повышенной мощности, вытянутые вдоль риф-
товой зоны, выявлены и для субаэральных ба-
зальтов позднего плиоцена, раннего, среднего 
и начала позднего плейстоцена [Трифонов, 
1976].

Таким образом, есть все основания экстра
полировать результаты изучения голоцен-поздне
плейстоценовых образований на более ранние 
этапы развития Исландской рифтовой зоны. От 
других сегментов Срединно-Атлантической риф
товой системы она отличается повышенной, до 
20 км, мощностью океанической коры, но под 
ней, как и в других океанических рифтах, зале-
гает разуплотнённая и разогретая мантия с по-
ниженными до 7.7–7.8  км/с скоростями про-
дольных волн [Palmason, 1971].

Развитие рифтовой зоны происходило в усло-
виях горизонтального растяжения. Оно выража-
лось в образовании и расширении раздвигов, 
которые заполнялись магматическим материа-
лом, нередко извергавшимся на поверхность. 
При раздвигании формировались сбросы и гра-
бены. Эти процессы охватывали широкую по-
лосу, внутри которой они концентрировались в 
узких пучках линейных нарушений. Между пуч-
ками могли сохраняться блоки древних пород и 
относительно древней коры. Сейчас океаноло-
гическими исследованиями обнаружены при-

знаки подобного строения и развития событий 
и в собственно океанических рифтовых зонах. 
Если они имели место при рифтогенном зарож-
дении океанических впадин среди континентов, 
это может объяснить наличие реликтов конти-
нентальной коры среди океанических образова-
ний.

Среднюю скорость раздвигания рифтовой 
зоны Исландии можно гипотетически оценить, 
если допустить, что ширина зоны оставалась не-
изменной в процессе развития. Тогда разница 
расстояния между древнейшими вулканически-
ми цепями (~70  км) и шириной современной 
полосы активного рифтогенеза (~35  км) даст 
величину раздвигания за последние 3–3.5  млн 
лет. При таком подсчёте средняя скорость раз-
двигания оказывается близкой к скорости голо-
ценового раздвигания (~10 мм/год) [Трифонов, 
1976].

Изучение структуры и эволюции трансформ-
ных зон Исландии имеет важное значение для 
понимания формирования трансформных раз-
ломов океанов. В Снейфедльснесской зоне раз-
ломы и трещины «рифтового» простирания об-
разуют почти широтный кулисный ряд и соче-
таются с более молодыми разломами и трещи-
нами «трансформного» юго-восточного направ-
ления. Большинство последних также возникло 
давно, поскольку, нарушая неогеновые породы, 
несет следы последующего гляциального воз-
действия.

Снейфедльснесская зона возникла в плио-
цене, когда северная часть прежней рифтовой 
зоны, непосредственно продолжавшей океани-
ческую рифтовую систему к северу и юго-западу 
от Исландии, перестала функционировать (рис. 
5). Её сменила расположенная восточнее север-
ная часть Исландской рифтовой зоны, где 
древнейшие вулканические породы имеют воз-
раст ~3–3.5  млн лет. На юге Исландии в это 
время продолжала функционировать западная 
ветвь Исландской зоны, продолжавшаяся океа-
ническим рифтом. Это доказывается сравнени-
ем разрезов плиоценовых и нижне-среднеплей
стоценовых пород восточного борта западной 
ветви рифтовой зоны юга Исландии и её со-
временной восточной ветви [Трифонов, 1977] 
(рис. 6). В восточной ветви мощность плиоце-
на и нижнего плейстоцена древнее 1 млн лет 
сокращена в 2.5 раза, в основном за счёт вулка-
нических пород. Лишь позднее мощности вул-
канических образований там приближаются к 
мощностям западной ветви, а позднее превос-
ходят их.
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Одновременно с северной час
тью Исландской рифтовой зоны 
возникает Тьорнесская трансформ-
ная зона, связывающая новообразо-
ванную рифтовую зону с океаниче-
ским рифтом  — подводным хреб-
том Колбейнсей.

Тьорнесская зона образована ку
лисным рядом структур «рифтово-
го» направления, ось которого опи-
сывает S-образный изгиб и в сред-
ней части простирается широтно 
(рис. 7). Их нарушают разломы 
«трансформного» простирания с 
правосдвиговыми смещениями.

В раннем плейстоцене (около 
1  млн лет назад) восточная ветвь 
Исландской рифтовой зоны рас-
пространяется в южную часть ост
рова, и западная ветвь постепенно 
уступает ей главенствующую роль. 
Одновременно с этим возникает 
молодая Рейкьянесская трансформ
ная зона, связывающая новообра-
зованный рифт с подводным хреб-
том Рейкьянес. Она выражена ку-
лисным рядом нарушений «рифто-
вого» направления, ось которого 
описывает Z-образный изгиб и в 
средней части простирается ши-
ротно.

Данные по Исландии показыва-
ют, что трансформные зоны закла-
дываются как ряды эшелонирован-
но расположенных нарушений «риф
тового» простирания, и на первых 
порах возникающие сдвиговые на-
пряжения реализуются образова-
нием всё новых разломов и трещин 
в таких рядах (Рейкьянесская зо-
на). По мере нарастания амплиту-
ды разнонаправленных движений 
этого оказывается недостаточно, и 
возникают многочисленные мел-
кие сдвиги (сколы Риделя), ориен-
тированные под очень небольшим 
углом к направлению трансформ-
ной зоны (Снейфедльснесская зо-
на). Среди них обособляются сдви-
ги с более значительными смеще-
ниями (Тьорнесская зона). В даль-
нейшем они могут слиться в еди-
ный магистральный трансформный 
разлом.
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⇐
Рис. 6. Сопоставление сводных разрезов западной и восточной ветвей рифта Южной Исландии [Трифонов, 1983]
А — восточный борт западной ветви; Б — западный борт восточной ветви.
1 — песчаник; 2 — гравелит; 3 — тиллит; 4 — субаэральный базальт; 5 — столбчатый базальт; 6 — подушечный базальт; 

7 — базальтовая гиалобрекчия; 8 — базальтовый гиалокластит; 9 — риолит; 10 — поверхность несогласия; 11 — фаунисти-
ческие и растительные остатки; 12 — нормально намагниченные породы; 13 — обратно намагниченные породы; 14 — па-
леомагнитно необследованный интервал разреза.

Q3 — верхний плейстоцен; Q2
2 — верхняя часть среднего плейстоцена (верх); Q2

1 — верхняя часть среднего плейстоцена 
(низ); Q1

2 — нижняя часть среднего плейстоцена (верх); Q1
1 — нижняя часть среднего плейстоцена (низ); QE — нижний 

плейстоцен, калабрий; QE
ol — нижний плейстоцен, эпизод Олдувай; N2

2mt — нижний плейстоцен, гелазий; N2
2gs — верхний 

плиоцен; N2
1 — нижний плиоцен; (N1

3?–)N2
1 — нижний плиоцен, возможно, с верхами миоцена

Рис. 7. Эшелонированное строение трансформных зон Исландии [Трифонов, 1983]
1 — голоценовые и позднеплейстоценовые разломы; 2 — главные плейстоценовые сбросы (а) и раннеплейстоценововые 

вулканические цепи (б); 3 — оси сегментов подводного рифта; 4 — оси рядов эшелонированно расположенных структур 
рифтового типа; 5 — эпицентры землетрясений с магнитудами: M ≥ 7, 7 > M ≥ 6, 6 > M ≥ 5 [Ward, 1971]; 6 — механизмы 
очагов землетрясений
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⇒
Рис. 8. Неотектоническая карта Восточно-

Африканской рифтовой системы [Казьмин, 
1976]

1  — плиоцен-четвертичная рифтовая зона; 2  — 
неогеновые сбросы, доказанные (а) и предполагаемые 
(б); 3 — плиоцен-четвертичные разломы с неустанов-
ленным типом смещений, доказанные (а) и предпола-
гаемые (б); 4 — неогеновые трансформные разломы, 
доказанные (а) и предполагаемые (б); 5 — направле-
ние движения плиты или блока

1.3. Сравнительный анализ  
рифтовых структур

Байкальская континентальная и Исланд
ская океаническая системы  — крайние 
представители единого класса рифтовых 
структур, развивающихся в условиях гори-
зонтального растяжения. Общим для них 
является утонение литосферы и сочетание 
грабенов с трансформными зонами разло-
мов. Многие другие рифтовые структуры 
занимает промежуточное положение между 
этими системами.

Е.Е. Милановский [1976] отнёс Байкаль
скую зону к типу щелевых рифтов и проти-
вопоставил их другому типу континенталь-
ных рифтов — вулканическому. Последние 
отличаются не только обильным вулканиз-
мом, но и более значительными масштаба-
ми растяжения, утонения коры и утонения 
или перерождения мантийной части лито
сферы. Оба типа континентальных рифтов 
представлены в Восточно-Африканском 
рифтовом поясе, который впервые выделил 
Е.Зюсс как систему Великих Африканских 
разломов (рис. 8). Пояс состоит из Западной 
(Малави-Танганьикской) и Восточной (Ке
нийско-Эфиопской) ветвей. Первая пред-
ставляет собой щелевой тип рифтов, а вто-
рая — вулканический.

Западная ветвь образована кулисно, а на 
севере — четковидно расположенными гра-
бенами (с юга на север) Малави–Руква, 
Танганьика, Киву, Эдуард-Георг, р. Семли
ки — оз. Альберт, р. Альберт — Белый Нил. 
Их разделяют межграбенные перемычки, 
где отмечается сравнительно слабый вулка-
низм, почти отсутствующий в грабенах. Все 
грабены асимметричны, причём главные 
сбросы приурочены то к западным, то к 
восточным бортам.
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Все они развиваются по сей день с раннего 
или среднего миоцена, частично наследуя на 
юге систему мезозойских грабенов и в целом со-
впадая с поясом позднепротерозойских дисло-
каций.

Мощности новейших отложений в грабенах 
достигают нескольких километров. Многие из 
них недокомпенсированы осадками и образуют 
озёрные котловины. Наибольшую глубину, до 
1470 м, имеет оз. Танганьика. Величина растя-
жения грабенов, рассчитанная по морфологии 
сбросов, не превышает 10 км, т.е. 15% первона-
чальной ширины [Ebinger, 1989].

Кенийская и Эфиопская зоны Восточной 
ветви представляют собой цепи грабенов, ко-
торые не столь глубоки, как грабены Западной 
ветви, и нередко осложняют обширные сводо-
вые поднятия, совпадающие с ареалами основ-
ного вулканизма, начавшегося до возникно-
вения грабенов. Если сначала вулканизм был 
площадным, то позднее сконцентрировался в 
рифтовых зонах.

В Кенийской зоне сводовое поднятие не пре-
вышает 1.5 км. Вулканизм имеет щелочной со-
став. Мощность коры в осевой части рифта 
близка к 20 км [Казьмин, 1987], рассчитанная 
мощность упругой части литосферы  — 27  км 
[Ebinger et al., 1989], а величина растяжения до-
стигает 15 км [Логачёв, 1974].

В Эфиопской зоне сводовое поднятие пре-
вышает 2 км. Щёлочность вулканизма меньше, 
чем в Кенийской зоне, а объём в несколько раз 
больше. Рассчитанная мощность упругой части 
литосферы сокращается до 21 км при мощности 
коры на севере рифта 24  км. Величина растя-
жения оценивается в 25–30 км [Казьмин и др., 
1987]. 

На северо-востоке Эфиопский рифт перехо-
дит в треугольную Афарскую впадину  — об-
ласть тройного сочленения Эфиопского, Красно
морского и Аденского рифтов. Максимальное 
утонение коры, до 14–16 км, отмечено на севе-
ре и востоке Афара, а в некоторых его рифтах 
можно предполагать разрыв континентальной 
коры. Кора подстилается мантией с плотно-
стью 3.1 г/см3.

В поперечном сечении Красноморского риф
та выделяются: плечи, местами с признаками 
сводового воздымания в направлении рифта, 
приморская равнина, главный трог и внутри 
него осевая зона [Казьмин, 1987]. Их разделя-
ют сбросовые уступы высотой до 2 км и более. 
Из-за смещений по сбросам, связанного с ни-
ми вращения блоков и внедрения даек верхняя 

часть коры растянута на 95–135 км. Осевая зо-
на представляется аналогом осевой долины 
срединно-океанической рифтовой системы. 
Кора зоны имеет океаническое строение и не-
посредственно подстилается низкоскоростной 
мантией, кровля которой местами находится 
на глубине 4 км. Полосовые магнитные ано-
малии свидетельствуют о плиоцен-четвертич
ном возрасте осевой зоны. Посередине неё 
происходят голоценовые извержения. Суммар
ное раздвигание осевой зоны оценивается в 
40–60 км.

Строение Аденского рифта изменяется по 
простиранию. Если на западе он сходен с Крас
номорским рифтом, то восточнее всё более при-
обретает черты океанского рифта и далее к вос-
току переходит в срединный хребет Индийского 
океана.

По данным В.Г. Казьмина [1987], образова-
нию Восточной ветви Восточно-Африканской 
рифтовой системы предшествовал трапповый 
вулканизм Эфиопского плато, начавшийся 
55 млн лет назад (л.н.).

К северу и востоку от него около 40 млн л.н. 
заложились Аденская и Красноморская грабе-
нообразные депрессии. Раздвигание обоих риф-
тов на ранней стадии происходило путём рас-
тяжения со скоростью до 3.5 мм/год и утонения 
континентальной коры. Растяжение замедли-
лось 22–20 млн л.н.

Около 15 млн л.н. начали развиваться в виде 
депрессий Эфиопская и Афарская рифтовые зо-
ны, а в Аденском и Красноморском рифтах воз-
обновились раздвигание и погружение. 13.5–
12 млн л.н. возник Кенийский вулканический 
ареал, активизировался рифтогенез в Эфиопском 
и Афарском рифтах.

10 млн л.н. произошёл разрыв континенталь-
ной коры и начался спрединг на востоке и в 
центре Аденского рифта; скорость раздвигания 
возросла в несколько раз. В плиоцене этот про-
цесс распространился в западную часть Аден
ского рифта и на юго-восток Красного моря. Воз- 
росла контрастность вертикальных движений, и 
ускорилось сводовое воздымание. 5  млн  л.н. 
оформился грабен Кенийской зоны, и вулка-
низм сконцентрировался внутри него. В плей-
стоцене разрыв континентальной коры распро-
странился в центр Красноморского рифта.

Итак, Кенийская, Эфиопская, Красномор
ская и Аденская рифтовые зоны представляют 
собой ряд структур, находящихся на разных ста-
диях развития: от зарождения грабенов в вул-
канических областях континентальной коры 
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через её постепенное утонение и усложнение 
рифтовой структуры, сопровождающееся вул-
канизмом, к раздвиганию континентальной ко-
ры и оформлению межконтинентального рифта 
с зоной спрединга океанского типа. Наиболее 
зрелый рифт этого ряда, Аденский, переходит к 
востоку в срединно-океанический хребет. 

Вероятно, подобную трансформацию испы-
тают все рифты этого ряда по мере их развития. 
Менее определённым представляется будущее 
щелевых рифтов. Если считать их аналогами 
платформенные авлакогены, то позднее рифто-
генез в них замирает, частично наследуясь раз-
витием платформенных прогибов.
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островодужная система1

Курило-Камчатская островная дуга (рис. 9) 
протягивается на 2500 км от о-ва Хоккайдо до 
Северной Камчатки. Общими чертами систе-
мы являются: форма дуги, выпуклой в сторону 
океана, и продольная, т.е. северо-восточная, зо-
нальность структурных элементов, важнейшие 
из которых — вулканический пояс, узкий глу-
боководный (до –8576 м) жёлоб перед фронтом 
дуги и начинающаяся от жёлоба и наклонённая 
под дугу полоса скопления гипоцентров земле-
трясений, продолжающаяся глубоко в мантию 
и известная в литературе как сейсмофокальная 
зона Вадати–Заварицкого–Беньофа. Последняя 
рассматривается как проявление субдукции оке-
анской литосферы. Дуга неоднородна по про-
стиранию. Её курильская часть имеет кору пере-
ходного типа и выражена на поверхности цепью 
островов, причём наименее мощной и наименее 
«сиализированной» является кора центральной 
части цепи. Камчатка целиком выведена из-под 
уровня моря, имеет горный рельеф с вершина-
ми до 2000 м и более (не считая молодых вулка-
нов) и характеризуется, как и Хоккайдо, корой 
континентального типа.

В курильской части дуги от океана к конти-
ненту следуют: глубоководный жёлоб, внешняя 
невулканическая дуга, внешний прогиб, внут
ренняя вулканическая дуга и тыловой прогиб, 
переходящий в краевое море. Жёлоб — непол-
ностью компенсированный осадками асимме-
тричный прогиб. На его склоне, примыкающем 
к дуге, выделяется аккреционный клин — линза 

1 Раздел 2.1 написан совместно с А.И.Кожуриным.
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осадочных пород, нарушенных складками и раз-
нообразными разломами. Внешняя дуга — но-
вейшее антиклинальное поднятие. Как и внеш-
ний прогиб, в некоторых поперечных сечениях 
дуги она отсутствует. Внутренняя дуга (вулкани-
ческий пояс)  — мощный перекомпенсирован-
ный прогиб, местами захватывающий склоны 
соседних поднятий и сложенный продуктами 
известково-щелочного вулканизма. Преобладают 
породы андезито-базальтового состава, но в не-
которых крупных вулканах центрального типа 
есть и более кислые продукты извержений. 
Структуры островной дуги унаследованно раз-
виваются с миоцена.

В продольном направлении Курилы разделя-
ются на сегменты, расположенные эшелониро-
ванно друг относительно друга так, что каждый 
более северный сегмент оказывается восточнее 
предыдущего. Их разделяют поперечные зоны на
рушений, выраженные проливами между группа
ми островов. Выявлены геодинамические [Меле
кесцев, 1980] и геохимические [Фролова и др., 
1987] различия между сегментами. По данным 
И.В.  Мелекесцева, о-в Симушир, расположен-
ный в центральной, наиболее «фемической» ча-
сти Курил, поднимался в последние 300 тыс. лет 
быстрее, чем острова Кунашир и Парамушир, 
расположенные в более «сиалических» частях 
Курил соответственно на юго-западе и северо-
востоке.

В новейшей структуре камчатской части 
островодужной системы выделяется три про-
дольных сегмента (рис. 10): Южно-Камчатский 
до Авачинской бухты, Центрально-Камчатский 
до п-ова Камчатский и его северо-западного про-
должения, и Северо-Камчатский (Олюторский). 
Южно-Камчатский сегмент является структур-
ным продолжением Курил. В его поперечном 
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⇒
Рис. 9. Главные элементы четвертичной тек-

тоники Курило-Камчатской островной дуги [Три
фонов, 1999]

1  — глубоководный жёлоб; 2  — зона передовых 
невулканических поднятий; 3, 4  — вулканические 
пояса: 3  — позднечетвертичный, 4  — раннечетвер-
тичный; 5 — области четвертичного воздымания, ин-
тенсивного (а) и умеренного (б); 6  — четвертичные 
впадины; 7 — выход на поверхность осевой плоско-
сти глубинной сейсмофокальной зоны (зоны субдук-
ции); 8–11 — четвертичные разломы, достоверные (а) 
и предполагаемые (б): 8  — надвиг или взброс, 9  — 
сдвиг, 10  — сброс, 11  — разлом с неизвестным на-
правлением перемещений; 12 — граница впадины и 
поднятия; 13 — вулканы, действующий (а) и поздне-
четвертичный потухший (б); 14 — ось четвертичного 
антиклинального поднятия; 15 — зона выклинивания 
гранитно-метаморфического слоя.

Цифры на карте: 1–7 — острова: 1 — Хоккайдо, 
2 — Сахалин, 3 — Кунашир (вулкан Менделеева), 4 — 
Симушир (вулкан Заварицкого), 5 — Парамушир, 6 — 
Карагинский, 7 — Командорские; 8–10 — полуостро-
ва: 8 — Кроноцкий, 9 — Камчатский, 10 — Озерной; 
11–15 — хребты: 11 — Срединный, 12 — Кумрач, 13 — 
Тумрак, 14 — Валагинский, 15 — Ганальский; 16 — 
Центральная Камчатская депрессия; 17 — Козыревско-
Быстринские поднятия; 18 — Авачинская бухта (г. Пет
ропавловск-Камчатский); 19  — вулкан Ключевская 
сопка

сечении выделяются: глубоководный жё-
лоб, горст-антиклиналь Берегового хребта, 
вулканический пояс, небольшое поднятие 
гор Голынского и Детинка и тыловой про-
гиб, переходящий в дно Охотского моря. 
Северной структурной границей сегмента 
является Начикинская зона «поперечных 
дислокаций» северо-западного простирания 
[Геология СССР..., 1964] с явными призна-
ками четвертичных и активных правосдви-
говых, с растяжением, движений вдоль нее 
[Кожурин и др., 2008].

Центрально-Камчатский сегмент постро
ен сложнее [Эрлих, 1973; Кожурин, Востри
ков, 1988]. В его поперечном сечении меж-
ду глубоководным жёлобом и Охотским мо
рем сменяют друг друга: зона поднятий 
Восточных полуостровов, прогиб Восточно-
Камчатского вулканического пояса, назы-
ваемый также Восточным вулканическим 
фронтом, зона поднятий Восточных хреб-
тов, Центральная Камчатская депрессия и 
ее южное продолжение — Быстринский гра
бен, зона Козыревско-Быстринских подня-
тий и поднятие Срединного хребта, Запад
но-Камчатский тыловой прогиб.
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Рис. 10. Основные элементы средне-позднечетвертичной структуры Камчатки (по данным работ [Кожурин, 
Востриков, 1988; Кожурин, 1990; Kozhurin, 2009] с изменениями и дополнениями)

1 — поднятия (а), впадины (б), в том числе, Западно-Камчатская (в); 2 — Генеральское поднятие (Г) в Центральной 
Камчатской депрессии: а — древняя центральная часть (Q3

1–Q4), б — периферическая часть (Q3
4–Q4), по [Брайцева и др., 1968]; 

3 — вулканические пояса и позднеплейстоцен-голоценовые вулканические центры (в Срединном хребте по [Певзнер, 2011]); 
4 — континентальные склоны (к востоку от Камчатки); 5 — области с океанической корой; 6 — основные активные разломы 
(генерализовано): взбросы (а), то же — в акватории (б), сбросы (в); 7 — активные разломы вулканических поясов и зон и 
главные средне-позднеплейстоценовые кальдеры; 8 — направления относительных перемещений: сдвиговые зоны и сдвиги 
вне границ плит (а), трансформные перемещения (б), движение Тихоокеанской плиты относительно Северо-Американской 
[DeMets et al., 1990] (в); 9 — ось глубоководного желоба (выход надвигов сейсмофокальной зоны на дно); 10 — примерные 
ограничения погруженной части Тихоокеанской плиты, по [Gorbatov et al., 1997]; 11 — Центральная Камчатская депрессия.

Буквенные обозначения: КБ — Командорский блок, СК — Северный Кумроч, ЦКД — Центральная Камчатская депрес-
сия, НЗ — Начикинская зона «поперечных дислокаций», Бг — Быстринский грабен
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В осевой части пояса протягивается система 
малоамплитудных сбросов примерно с теми же 
углами падения, что и у сбросов восточного огра-
ничения Центральной Камчатской депрессии 
[Kozhurin, Zelenin, 2017]. В совокупности они 
образуют ступенчатый грабен. Стратовулканы и 
большинство центров ареального вулканизма не 
связаны со сбросами, тогда как кальдерообра-
зующие центры располагаются цепочкой вдоль 
оси разломной зоны. Она построена эшелони-
рованно (каждый более северный отрезок рас-
положен восточнее предыдущего), и кальдеры 
находятся на сочленениях таких отрезков, буду-
чи удалены одна от другой на 20–25 км. Связь 
кальдер с представленной сбросами осевой зо-
ной растяжения доказывается и тем, что воз-
раст и тех, и других омолаживается к северо-
востоку.

Для четвертичного вулканического пояса Сре
динного хребта характерны те же черты, но объ-
ём извергнутого материала там меньше, и из-
вестны всего два центра дифференцированных 
извержений с кальдерами.

Геодинамическая ситуация изменяется на се
веро-восточной границе Центрально-Камчатско
го сегмента, расположенной примерно на про-
стирании Алеутского жёлоба. За эту границу не 
продолжаются в Северную Камчатку мантийная 
сейсмофокальная зона, глубоководный жёлоб и 
Восточно-Камчатский вулканический пояс, а вул
канические пояса северной части Центральной 
Камчатской депрессии и Срединного хребта 
продолжаются недалеко и единичными вулка-
нами. Деформирование земной коры полуостро-
ва за этой границей определяется коллизией Але
утской дуги (ее Командорского сегмента) с Кам
чаткой [Geist, Scholl, 1994; Gaedike et al., 2000]. 
Структуры коллизионного происхождения (суб-
меридиональные взбросо-надвиги, субширотные 
правые сдвиги, северо-западного простирания 
левые сдвиги) захватывают весь блок п-ова Кам
чатский, и блок полуострова в целом, деформи-
руясь, пододвигается под поднятие северной час
ти хребта Кумроч [Кожурин и др., 2014]. Мак
симальные скорости латеральных коллизионных 
деформаций п-ова Камчатский достигают при 
этом примерно 20 мм/год.

Современный структурный план Камчатки 
формировался со второй половины среднего 
плейстоцена [История..., 1974]. С этого време-
ни Камчатка испытывала общее поднятие со 
средней скоростью от 1 до 2.5 мм/год. Возраста
ла дифференциация структур, в результате ко-
торой разница высотного положения поверхно-

От более южных сегментов островной дуги 
Центральную Камчатку отличают две особенно-
сти. Во-первых, внешняя невулканическая дуга 
распадается на поднятия — полуострова, разде-
лённые прогнутыми участками-заливами. Во-
вторых, вулканическая дуга состоит из трёх ку-
лисно расположенных отрезков: Восточно-Кам
чатского пояса, вулканов на севере Центральной 
Камчатской депрессии (Ключевская группа, 
Харчинский, Шивелуч) и Срединного хребта.

Прогибы и поднятия Центральной Камчатки 
близки по форме к грабенам и горстам, неред-
ко асимметричным и даже односторонним. 
Восточный борт Центральной Камчатской де-
прессии представляет собой уступ, образован-
ный сбросами  — зону разломов Передового 
фаса. Морена последнего оледенения (конец позд
него плейстоцена) смещена на 30 м [Святлов
ский, 1967]. Смещение на склоне хребта Тумрок 
достигает 400–500 м со второй половины сред-
него плейстоцена, а севернее амплитуда сброса 
доплиоценовых пород оценивается в 2–3  км. 
Сбросы обнаружены на границе Козыревско-
Быстринских поднятий и Срединного хребта, а 
также восточнее Центральной Камчатской де-
прессии, в небольшой впадине на восточном 
склоне хребта Кумроч. Зона сбросов восточно-
го борта депрессии состоит из кулисно распо-
ложенных отрезков и местами имеет ступенча-
тое строение. Плоскости сбросов наклонены в 
сторону депрессии под углами 40–45° и, воз-
можно, даже положе [Кожурин, 2013]. С глуби-
ной они могут приобретать падение, все более 
близкое к горизонтальному, т.е. иметь листри-
ческую морфологию [Леглер, 1974; Кожурин, 
2013]. Таким образом, Центральная Камчатская 
депрессия и соседние структуры развивались в 
условиях поперечного Камчатке растяжения 
[Ермаков и др., 1974; Шанцер, 1979; Кожурин, 
2013]. Это отличает Камчатский сегмент Кури
ло-Камчатской дуги от соседней Японии, кото-
рая в настоящее время сокращается в попереч-
ном направлении.

Признаки растяжения обнаружены и в стро-
ении Восточно-Камчатского вулканического 
пояса [Флоренский, Трифонов, 1985]. Эта де-
прессия заполнена продуктами извержений трёх 
типов вулканов: небольших центров ареального 
вулканизма, стратовулканов и сложно постро-
енных центров с кальдерами. Стратовулканы и 
центры ареального вулканизма характеризуются 
базальтовыми и андезитовыми извержениями, а 
продукты кальдерообразующих центров имеют 
более разнообразный состав до кислого.
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сти среднего плейстоцена на хребтах и во впа-
динах достигла 1.5 км, а быстрее всего подни-
мались восточные полуострова (до 5 мм/год на 
востоке п-ова Кроноцкий). Активизации пред-
шествовала эпоха относительного тектониче-
ского затишья с базальтовыми извержениями. 
Существовавший до неё структурный план ран-
него плейстоцена и плиоцена в значительной 
мере совпадал со средне-позднеплейстоценовым 
и голоценовым.

Два главных вулканических пояса, Восточно-
Камчатский и Срединного хребта, были основ-
ной ареной раннеплейстоценового вулканизма. 
Вместе с тем, этот вулканизм был распространён 
шире, чем позднейший, и в Срединном хреб-
те его следы прослеживаются на северо-восток 
до Камчатского перешейка [История..., 1974; 
Мелекесцев, 1980]. Что же касается плиоцено-
вого вулканизма, то его следы обнажаются ре-
же. Несмотря на скудость возрастных определе-
ний, можно полагать, что в плиоцене вулканизм 
занимал меньшие площади. Продолжала сказы-
ваться эпоха спада вулканической активности 
конца миоцена, характеризовавшаяся интенсив-
ной складчатостью и поднятием с последующей 
эрозией и выравниванием поверхности.

Миоценовый вулканизм по химизму близок 
к плиоцен-четвертичному. В Южной Камчатке 
он происходил в прибрежно-морских условиях, 
что свидетельствует о более низком гипсометри-
ческом положении этой части островной дуги, 
возможно, сходном с современными Курилами. 
В Центральной Камчатке миоценовый вулка-
низм был субаэральным, но охватывал Средин
ный хребет, тогда как восточнее обнаружены 
лишь терригенные отложения. Высказывалось 
мнение, что последние слагают аккреционный 
клин, т.е. формировались на склоне жёлоба, ко-
торый тогда располагался западнее, чем сейчас. 
Однако В.П. Зинкевич [1990] выделил в этой ча-
сти Камчатки образования древней островной 
дуги, деформированной в конце мела — сред-
нем палеогене. В таком случае упомянутый ми-
оценовый прогиб был не частью жёлоба, а ско-
рее внешнего прогиба между вулканическим 
поясом и невулканическим поднятием. Миоце
новый вулканический пояс продолжался на се
веро-восток дальше плиоценового и четвертич-
ного.

Описанные элементы новейшей структуры 
Камчатки представляют собой усложнённый ва-
риант того же структурного парагенеза зоны 
субдукции, какой образует курильскую часть ду-
ги. Однако А.И. Кожурин [2013; Кожурин, Вост

риков, 1988] выделил на Камчатке также струк-
туры второго парагенеза, характеризующего иное 
поле напряжений. Главным его выражением яв-
ляется правосдвиговая компонента смещений, 
отмеченная у многих разломов северо-восточного 
простирания Передового фаса Центральной Кам
чатской депрессии и достигающая величины 
вертикальной компоненты. С правыми сдвига-
ми и сбросо-сдвигами сопряжены левые сдвиги 
северо-западного простирания, наиболее полно 
представленные на п-ове Камчатский. Ко второ-
му парагенезу могут принадлежать и локальные 
сводовые поднятия и складчатые прогибы мери-
дионального простирания в зоне Восточных 
хребтов.

Важнейший элемент глубинного строения Ку
рило-Камчатской дуги — мантийная сейсмофо-
кальная зона, наклонённая под дугу под углами 
35–50° [Федотов, 1966]. В пределах зоны гипо-
центры землетрясений распределены неравно-
мерно. Большинство гипоцентров находится в 
верхней части зоны, на глубинах до 50 км, мес
тами 70 км. Ниже отмечены скопления на глу-
бинах 300–350 км и 500–650 км [Гнибиденко и 
др., 1980]. Между скоплениями гипоцентры ма-
лочисленны. Помимо главной сейсмофокаль-
ной зоны фиксируется второстепенная субгори-
зонтальная зона, где максимумы гипоцентров 
приурочены к глубинам до 20 км под Камчаткой 
и около 50 км под Курилами. Зона исчезает с 
приближением к вулканическому поясу.

Т.Уцу [Utsu, 1967] предложил модель строе-
ния верхней мантии Северо-Восточной Японии, 
согласно которой наклонный слой, соответ-
ствующий сейсмофокальной зоне, отличается 
от океанического и островодужного блоков по-
вышенными скоростями сейсмических волн на 
4% по сравнению с островодужным блоком и 
на 1% по сравнению с океаническим. В рос-
сийской части Курило-Камчатской дуги карти-
на более изменчивая как внутри сейсмофокаль-
ной зоны, так и вне её. По данным И.П. Кузина 
[1974], скорости в сейсмофокальной зоне по-
вышены лишь на глубинах 60–120 км, а глубже 
они оказываются переходными между низко-
скоростным островодужным и высокоскорост-
ным океаническим блоками. Л.Б.  Славина и 
С.А. Федотов [1974] отметили в верхах мантии 
до 50–70 км под восточной частью Центральной 
Камчатки пониженные до 7.6–7.8 км/с скоро-
сти продольных волн. Согласно С.А. Болдыреву 
[1987], этот слой аномальной мантии залегает 
под вулканическим поясом непосредственно 
ниже земной коры, а к западу погружается под 
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углом около 20°, достигая глубин 200–250  км 
под Охотским морем. Исходя из распределения 
плотностей, коррелируемых с сейсмическими 
данными, были выполнены расчёты напряже-
ний в мантии. Реконструированные по распре-
делению напряжений возможные перемещения 
в вязкой среде образуют конвективную ячею с 
восходящим потоком под Охотским морем. В 
верхах мантии поток трансформируется в гори-
зонтальные перемещения, растягивающие кра-
евое море.

Земная кора Камчатки более «сиализирова-
на», чем кора Курил, отличаясь более низкими 
скоростями сейсмических волн и меньшей плот-
ностью. Её можно считать корой континенталь-
ного типа, хотя и сравнительно маломощной 
(~30  км). По данным С.Т. Балеста [1981], под 
вулканическим поясом поверхность Мохорови
чича, маркирующая подошву коры, размывает-
ся, замещаясь коромантийной переходной зо-
ной со скоростями продольных волн 7.4–
7.8 км/с. Эта зона, вероятно связанная с частич-
но расплавленными породами, особенно хоро-
шо выражена под Авачинским вулканом и 
Ключевской группой вулканов. В последнем 
случае выделяется также локальный объём коры 
на глубинах 10–20 км, характеризующийся рез-
ко пониженными (до 5.3 км/с) скоростями про-
дольных волн, повышенной электропроводно-
стью и отрицательной гравитационной анома-
лией. По-видимому, он соответствует промежу-
точному магматическому очагу.

Итак, в строении и развитии Курило-Кам
чатской дуги выражены характерные черты зо-
ны субдукции и, прежде всего, погружение хо-
лодной океанской литосферы под островную 
дугу вдоль мантийной сейсмофокальной зоны. 
Сейсмичность зоны падает на глубинах 60–
160  км, где можно предположить частичное 
плавление погружающейся литосферы и, в част-
ности, земной коры, подвижные компоненты 
которых, поднимаясь вверх, инициируют в ман-
тийном клине островной дуги возникновение 
первичных магматических очагов, питающих 
вулканический пояс.

Можно допустить также, что образование об-
ласти магматических очагов связано не только с 
поступлениями из сейсмофокальной зоны, но и 
с латеральным перемещением компонент со-
рванной океанской коры вдоль границы кора–
мантия, «загрязняющими» магмы первичных 
очагов корово-осадочным материалом [Трифо
нов, 1999]. Какова бы ни была доля участия 
каждого из указанных процессов в формирова-

нии линзы разуплотнённой мантии и короман-
тийной смеси магматических очагов, эта линза 
лишь частично переходит в продукты вулкани-
ческих извержений. Значительная её часть уча-
ствует в конвективном течении мантийного ве-
щества, приведшем, возможно, к образованию 
краевого моря.

В заключение обзора Курило-Камчатской 
островодужной системы остановимся на её роли 
как границы литосферных плит. Традиционно 
границей Тихоокеанской плиты считается сейс-
мофокальная зона, выраженная на земной по-
верхности преддуговым жёлобом. Это мнение 
вполне согласуется с динамикой развития и 
глубинным строением зоны. Но при такой кон-
кретизации границы Тихоокеанской плиты ока-
зывается неопределённой граница Евразийской 
и Северо-Американской плит. Северо-западнее 
Охотского моря она выражена системой разло-
мов хребта Черского, достигающей устья р. Лены 
и продолжающейся далее хребтом Гаккеля  — 
зоной спрединга Северного Ледовитого океа-
на. Однако на границе с Охотским морем си-
стема разломов хребта Черского обрывается и 
не находит продолжения в структурах Курило-
Камчатской островодужной системы.

Были предложены две модели, объясняю-
щие эту тектоническую особенность. В первой 
модели между тремя большими плитами была 
выделена малая Охотоморская плита. Однако 
у неё нет повсеместной границы, что необхо-
димо для обособления плиты, да и структура 
плиты оказалась тектонически неоднородной. 
Согласно второй модели, территория Охотского 
моря и Курило-Камчатская дуга были отнесены 
к Северо-Американской плите. Однако этому 
противоречат структурные связи островной ду-
ги с Евразийской плитой, в частности, наличие 
северо-восточных правых сдвигов по обеим сто-
ронам Охотского моря.

Более правильной следует признать модель 
А.И.  Кожурина, согласно которой границей 
Тихоокеанской плиты является широкая зона 
деформаций, охватывающая всю Курило-Кам
чатскую островодужную систему [Kozhurin, 
2004]. Анализируя северные и северо-западные 
обрамления Тихого океана, А.И. Кожурин по-
казал, что они соответствуют дуге большого 
круга, т.е. области экватора при выбранном по-
ложении полюсов (рис. 11). В этой условно эк-
ваториальной области оказываются и соседние 
с Курило-Камчатской Алеутская и Японская 
островодужные системы. Обе они также явля-
ются пограничными зонами деформаций.
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2.1. Курило-Камчатская островодужная система

⇐
Рис. 11. Подвижный пояс северных обрамле-

ний Тихого океана [Kozhurin, 2004]
1 — границы пояса; 2 — дуга большого круга; 3 — 

зоны активных разломов преимущественно сдвигового 
типа и их номера.

Цифры на карте. 1–14 — крупнейшие из зон актив-
ных разломов: 1 — Танлу, 2 — Центральная Сихотэ-
Алинская, 3 — Восточно-Сахалинская, 4 — Станового 
нагорья, 5 — Ланково-Омолонская, 6 — Момско-Чер
ская, 7 — Хатырско-Вывенская, 8 — Кобук, 9 — Калтаг, 
10 — Тотчунда, 11 — Феавезер — Королевы Шарлотты, 
12  — Денали, 13  — Сан-Андреас, 14  — Провинция 
Бассейнов и Хребтов
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В частности, неуместным представляется вы-
деление Беринговоморской малой плиты, кото-
рая соответствует Берингову морю и, подобно 
Охотоморской плите, не имеет полных струк-
турных ограничений и демонстрирует структур-
ные связи с Северо-Американской плитой.

2.2. Сравнительный анализ  
островных дуг и активных  
континентальных окраин

Важным систематическим признаком ост
ровных дуг и активных континентальных окраин 
является строение глубинной сейсмофокальной 
зоны. Она всегда наклонена в сторону дуги или 
континента, но наклон и его изменения различ-
ны. По этому признаку выделяются дуги курило-
камчатского и индонезийского типов. В курило-
камчатском типе наклон зоны более или менее 
выдержан на всю глубину зоны, но может разли-
чаться от места к месту. В Курило-Камчатской 
дуге он варьирует от 35 до 50°, а в Марианской и 
Соломоновой дугах превышает 70°.

Возможно, это зависит от состава островной 
дуги. В Марианской и Соломоновой дугах кора 
более мафическая, чем в Курило-Камчатской и 
Японской, где сейсмофокальная зона наклоне-
на положе.

С составом коры дуги и наклоном сейсмофо-
кальной зоны связана высота её подъёма над 

уровнем моря. У дуг Идзу-Марианской, Соломо
новой, Бисмарка, Новобританской, Кермадек
ской высота меньше, чем у дуг Курило-Камчат
ской и Японской. Скопления гипоцентров зем-
летрясений на глубинах до 60 км, около 300 км 
и 600–650  км и уменьшение их количества на 
промежуточных глубинах, выявленные в сейс-
мофокальной зоне Курило-Камчатской дуги, ха-
рактерны и для других островных дуг, напри-
мер, Японской и Малоантильской. Вероятно, 
они отражают изменения физических свойств 
вещества верхней мантии, связанные с мине-
ральными преобразованиями.

Андамано-Индонезийскую дугу характеризу-
ют те же структурные элементы и такой же вул-
канизм, что и в Курило-Камчатской дуге, но 
иное строение сейсмофокальной зоны [Ha
milton, 1977]. Она очень пологая (до 10°), мес
тами почти горизонтальная в приповерхностной 
части, а затем круто погружается под вулкани-
ческой дугой (рис. 12). Значительная ширина 
аллохтонного выступа внешней части дуги бла-
гоприятствует возникновению в его тылу, т.е. 
вблизи вулканической дуги, пологих глубинных 
надвигов, наклонённых от вулканического поя-
са. Такие надвиги многочисленны в эродиро-
ванном палеоаналоге дуги индонезийского ти-
па — ларамийской структуре Большого Бассейна 
и Скалистых гор США [Hamilton, 1978]. Пологая 
часть сейсмофокальной зоны и тыловые надви-
ги обособляют коровый слой, способствуя его 
срыву и обеспечивая большую ширину области 
интенсивного структурообразования.

Рис. 12. Геофизический разрез Андамано-Индонезийской островной дуги через Яванский жёлоб и Юго-Вос
точную Суматру, по [Hamilton, 1977] с изменениями

Плотности указаны в г/см3
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2.3. Продольные сдвиги по периферии Тихого океана

Активные континентальные окраины сход-
ны с островными дугами наличием преддугово-
го жёлоба, глубинной сейсмофокальной зоны, 
вулканического пояса, но отличаются от них 
отсутствием краевого моря, место которого за-
нимают структуры континента. В определён-
ной мере такой окраиной можно считать север-
ную часть Курило-Камчатской дуги, поскольку 
Охотское море там мелководно и характеризу-
ется континентальным типом строения земной 
коры. Однако наиболее ярким представителем 
этого типа структур являются Анды Южной 
Америки. Наклон сейсмофокальной зоны раз-
личен в разных частях Анд, варьируя от 20° 
до 35°. Интенсивность вулканизма возрастает 
с увеличением наклона зоны [Цветков и др., 
1987].

Режим субдукции в Андах существует с ме-
зозоя и продолжается до сих пор. Субдукция 
океанских плит Восточной Пацифики под кра-
евые структуры континента сопровождается 
коллизией этих структур с Южно-Американской 
плитой, что обусловило поднятие и возникно-
вение горного рельефа. Т.В.  Романюк [2009], 
обобщившая данные по Центральным Андам, 
показала, что возникновение субаэральных де-
формационных поднятий началось в конце оли
гоцена (~27 млн л.н.). В миоцене эти деформа-
ции дополнились коровыми надвигами и рас-
слоением, приведшим к значительному утол-
щению коры. Поднятие усилилось с позднего 
миоцена, когда утолщение коры превысило 
предельно допустимые значения (сейчас она 
имеет мощность 65–75 км), и её нижняя часть 
эклогитизировалась и погрузилась. При этом 
наибольшее по величине поднятие испытали 
плато Альтиплано-Пуна и Восточных Кордильер 
(≥ 2 км).

2.3. Продольные сдвиги  
по периферии Тихого океана

Завершая сравнительный анализ субдукци-
онных структур, развитых преимущественно по 
периферии Тихого океана, остановимся на од
ной общей тектонической особенности этого 
региона, не связанной с субдукцией. Речь пой-
дёт о продольной относительно окраины Тихо
океанской плиты системе позднекайнозойских 
правых сдвигов, сохраняющих современную ак-
тивность [Кожурин, Трифонов, 1982; Кожурин, 
1988, 2013; Kozhurin, 2004] (рис. 13; см. рис. 11). 

К ней относятся крупные разломы запада Се
верной Америки: Сан-Андреас, Феавезер — Ко
ролевы Шарлотты, Тотчунда, Денали–Калтаг, Ко
бук. Правый сдвиг Сан-Андреас возник на месте 
субдукционных структур, развитие которых за-
вершилось в ларамийскую эпоху (граница мела 
и палеогена), а более северных сдвигов  — на 
месте подобных структур, развивавшихся в кай-
нозое. Например, в Каскадных горах вулканизм 
островодужного типа был интенсивным в плио-
цене и продолжался в плейстоцене. При этом 
сдвиги Тотчунда и Денали–Калтаг изменяют 
простирание от северо-западного, параллельно-
го структурам Северной Америки, до параллель-
ного Алеутской дуге, сохраняя правое смеще-
ние.

Западнее правые сдвиги северо-восточного 
простирания выявлены А.И. Кожуриным в Ха
тырско-Вывенской зоне (на северо-восточном 
простирании Камчатки) и в Камчатской части 
Курило-Камчатской дуги (см. раздел 2.1). Из
вестны правые сдвиги того же северо-восточного 
простирания на северо-западном побережье 
Охотского моря — в Ланково-Омолонской зоне 
и юго-западнее. Правосдвиговые деформации в 
Алеутской, Курило-Камчатской и Японской 
островодужных системах проявляются, согласно 
А.И.  Кожурину, также в асимметрии рисунка 
этих дуг: изгиб их «левых» частей (западной для 
Алеутской дуги и юго-западной для Курило-
Камчатской и Японской) круче изгиба противо-
положной части. К той же сдвиговой системе 
принадлежат субмеридиональные правые сдви-
ги Сахалина и сдвиги Срединной линии Японии. 
В Новой Зеландии описаны Альпийский пра-
вый сдвиг и продолжающие его сдвиги Северного 
острова.

На западном обрамлении Тихого океана из-
вестны также продольные к островодужным 
структурам активные левые сдвиги — на Фи
липпинах (острова Лусон, Масбат, Леуте и 
Минданао) и по Главному продольному разло-
му Тайваня. Эти сдвиги являются, однако, при-
надлежностью островодужных систем, обосо-
бленных от Тихого океана Идзу-Марианской 
дугой, и не могут рассматриваться как структу-
ры непосредственного обрамления Тихоокеан
ской плиты.

Правые сдвиги вокруг Тихого океана изме-
няют простирание, будучи примерно параллель-
ными структурам обрамления Тихоокеанской 
плиты. Они обнаруживаются на островных ду-
гах и активных окраинах с континентальным 
типом коры.
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Сопоставление сдвигов, наблюдаемых на зем
ной поверхности в Новой Зеландии и юго-
западной Японии, с геофизическими данными, 
положением гипоцентров и механизмами оча-
гов землетрясений показывает, что сдвиги на-
рушают лишь верхнекоровый слой мощностью 
до 15–20 км и сменяются глубже иными струк-
турами, развивающимися в другом поле напря-
жений. При переходе зоны активных наруше-
ний из области с развитым гранитно-метамор
фическим слоем в область с субокеанической 
корой изменяется и характер движений. Так, на 
продолжении правых сдвигов Новой Зеландии в 
островной дуге Тонго–Кермадек сдвиги сменя-

ются пододвиганием с подчинённой сдвиговой 
компонентой.

Таким образом, правые сдвиги обрамления 
Тихого океана и сопряжённые с ними разломы 
являются образованиями континентальной коры 
и развиваются автономно как от более глубинных 
структур литосферы, так и от соседних областей с 
океанической и субокеанической корой. Вместе с 
тем, сдвиги обнаруживают связь со структурами 
более внутренних частей континентов. Очевидно, 
они являются элементами структуры континен-
тов, связаны с ними кинематически и дискор-
дантны по отношению к структурам взаимодейст
вия Тихоокеанской плиты и её обрамления.

Рис. 13. Главные активные сдвиги вокруг Тихого океана [Кожурин, Трифонов, 1982]
1 — сдвиги; 2 — зоны субдукции; 3 — рифтовые и трансформные разломы в океане.
Цифры на карте: 1–14 — разломы: 1 — Передовой фас Центральной Камчатки, 2 — Восточно-Сахалинская зона, 3 — 

Танлу, 4 — Срединная линия Японии, 5 — Восточный продольный разлом Тайваня, 6 — Филиппинский, 7 — Красной 
реки, 8 — Суматры, 9 — Альпийский, 10 — Атакамский, 11 — Сан-Андреас, 12 — Феавезер, 13 — Денали, 14 — тыловой 
шов командорского сегмента Алеутской островной дуги
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Под названием Альпийско-Гималайского 
пояса объединяют широкую область новейших 
деформаций, протягивающуюся от Пиренеев 
и окружающих Гибралтар Бетских Кордильер 
и Эр-Рифа до Индокитая и Андаман-Индоне
зийской дуги. В неотектоническом развитии 
юго-восточной части пояса, отделённой этой 
дугой от Индийского океана и островными ду-
гами восточного обрамления Пацифики от 
Тихоокеанской плиты, решающую роль игра-
ют процессы субдукции, рассмотренные в 
предыдущем разделе. К новейшим коллизион-
ным структурам принадлежит более северо-
западная часть пояса и, прежде всего, его гор-
ная часть, расположенная между Карпатами и 
Эгейским морем на западе и восточными об-
рамлениями Тибета и Гималаев на востоке 
(рис. 14).

Описание этой центральной части Альпийско-
Гималайского пояса начнём с его геологической 
структуры, сложившейся к началу неотектони-
ческого этапа развития пояса.

В орогеническом поясе доминирует продоль-
ная тектоническая зональность, при которой 
возраст становления континентальной коры по-
следовательно омолаживается к югу и юго-запа
ду. Это определялось эволюцией океана Тетис, 
существовавшего до образования орогеническо-
го пояса и разделявшего фрагменты распадав-
шегося южного континента Гондвана и север-
ных плит, обрамлённых палеозойскими склад-
чатыми сооружениями.

В течение всей истории Тетиса на его юго-
западной (в современных координатах) гондван
ской пассивной окраине, которая имела до
кембрийский возраст фундамента, происходил 
рифтинг, перераставший в спрединг. Отчленяв
шиеся от Гондваны континентальные фрагмен-
ты перемещались на северо-восток, где океан-
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ская литосфера Тетиса субдуцировала под ост
ровные дуги или активные окраины северных 
плит.

Неоднократное повторение этого процесса в 
виде образования Палео-, Мезо- и Неотетиса 
привело к последовательному причленению к 
северным плитам все новых микроплит — фраг-
ментов Гондваны, разделенных сутурами, ак-
креционными клиньями и проявлениями син-
субдукционного и синколлизионного магматиз-
ма и метаморфизма соответствующих стадий 
развития Тетиса. Слабо переработанные фраг-
менты (срединные массивы) сохраняли близ-
кий к платформенному режим развития. Про
цесс прослеживается с начала распада Пангеи в 
карбоне и более отчетливо в мезокайнозое, ког-
да северные плиты слились в единую Евразий
скую плиту.

В современных очертаниях большая часть 
орогенического пояса образована разновозраст-
ными тектоническими зонами северной актив-
ной окраины Неотетиса, тогда как на его южной 
пассивной окраине находятся немногие горные 
сооружения, крупнейшие из которых — Гималаи 
и Загрос.

Горы северного края пояса (Большой Кавказ, 
Копетдаг, Тянь-Шань, Северный Афганистан, 
Северный Памир, Куньлунь и Северный Тибет) 
возникли на палеозоидах, участие которых в 
строении пояса уменьшается к западу. Так, се-
верная часть Тянь-Шаня — каледонская, а юж-
ная — герцинская, тогда как западнее в состав 
пояса вошла лишь часть герцинид, а их север-
ные продолжения образовали фундамент Туран
ской и Скифской эпипалеозойских платформ и 
герцинид Центральной Европы. Южнее выделя-
ются сутуры и другие структурные индикаторы 
разных стадий развития Мезотетиса и, на край-
нем юге, Неотетиса.
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3.1. Тянь-Шань-Памиро-Гималайский регион и Центральная Азия

На активной окраине выявлены следы заду-
говых прогибов, частично наследовавших релик
ты более ранних тетических бассейнов, а час
тично наложенных на иные структурные эле-
менты. При неоднократном закрытии бассейнов 
с океанской и субокеанской корой в литосфере 
пояса сохранились реликты океанской коры, 
фиксируемые в виде высокоскоростных объемов 
на разных уровнях литосферы и проявляющие-
ся в ксенолитах изверженных пород.

Поскольку с позднего палеозоя до палеогена 
Тетис представлял собой вытянутый на северо-
запад и сужавшийся в этом направлении залив 
Пацифики, горизонтальные перемещения при 
его закрытии и формировании орогенического 
пояса в целом возрастали к востоку. Эта тенден-
ция проявилась и в позднем кайнозое в возрас-
тании амплитуд латеральных смещений с запада 
на восток как в аналогичных структурах (напри-
мер, в больших амплитудах сдвига на западном 
фланге Индийской плиты по сравнению с за-
падным флангом Аравийской плиты), так и в 
масштабах сегментов пояса, укоротившихся в 
поперечном направлении на разную величину.

Отмеченное изменение строения и развития 
пояса вдоль его простирания происходит скач-
ками, и в этом важную роль играют крупные по
перечные зоны разломов. К их числу относится 
пояс нарушений, начинающийся от срединного 
хребта (зоны спрединга) Индийского океана 
разломом Оуэн, который на севере через кулис-
ный ряд разломов подставляется Чаманской зо-
ной разломов на западном обрамлении Индий

ской платформы и далее Дарвазским разломом 
на западном фланге Памира [Трифонов и др., 
2002]. На северном простирании последнего на-
ходится западное окончание горного сооружения 
Тянь-Шаня. Другая подобная система образова-
на Левантской зоной разломов, иначе называе-
мой Трансформой Мёртвого моря и продолжа-
ющейся на северо-восток Восточно-Анатолий
ской зоной разломов. Поперечная делимость 
центральной части Альпийско-Гималайского по-
яса позволяет обособить в её пределах два мега-
сегмента. К восточному мегасегменту относятся 
Памиро-Гималайский регион и структуры Цент
ральной Азии, а к западному — Аравийско-Кав
казский регион с примыкающими структурами 
Ирана и Анатолии.

3.1. Тянь-Шань- 
Памиро-Гималайский регион  

и Центральная Азия

На северном фланге рассматриваемого мега-
сегмента Альпийско-Гималайского коллизионно-
го пояса находится новейшее горное сооружение 
Тянь-Шаня. Простирающаяся на северо-запад зо-
на Таласо-Ферганского разлома, обрамлённая Та
ласским и Ферганским хребтами, отделяет Запад
ный Тянь-Шань от Центрального. Восточным 
Тянь-Шанем называют его китайскую часть, сход-
ную с центральной и сужающуюся на востоке.

⇐
Рис. 14. Схематичная карта плиоцен-четвертичных структур Альпийско-Гималайского орогенического по-

яса
1, 2 — впадины: 1 — с субокеанической корой, 2 — области устойчивого прогибания на континентальной коре; 3 — 

горные системы — на рис. 48–50 — низко- и среднегорные возвышенности (не выше 1,5 км); 4 — высочайшие горные 
сооружения; 5 — границы гор и межгорных впадин — а — на рис. 14, б — на рис. 48–50; 6–10 — разломы (на рис. 14 круп-
нейшие плиоцен-четвертичные разломы выделены утолщенными линиями): 6 — надвиг или взброс, 7 — сдвиг, 8 — сброс, 
9 — раздвиг, 10 — флексура; 11 — линия Торнквиста (на рис. 48–50) и Пальмиро-Апшеронский линеамент (на рис. 50).

Цифры на карте: 1–17 — горные  сис т емы: 1 — Большой Кавказ, 2 — Восточные Карпаты, 3 — Гималаи, 4 — 
Гиндукуш, 5 — Загрос, 6 — Западный Тянь-Шань, 7 — Каракорум, 8 — Кокшаал, 9 — Копетдаг, 10 — Куньлунь, 11 — 
Макран, 12 — Малый Кавказ, 13 — Памир, 14 — Северные Карпаты, 15 — Тибет, 16 — Хан-Тенгри, 17 — Центральный и 
Восточный Тянь-Шань; 18–32 — впадины: 18 — Афгано-Таджикская депрессия, 19 — Восточно-Черноморская впадина, 
20 — Дербентский прогиб, 21 — Западно-Черноморская впадина, 22 — Ионическая впадина, 23 — Киликия-Адана (прогиб), 
24 — Красное море (рифт), 25 — Левантинская впадина, 26 — Месопотамский прогиб, 27 — Паннонская впадина, 28 — 
Таримская впадина (микроплита), 29 — Фокшанская впадина (часть Предкарпатского прогиба), 30 — Чуйская впадина 
(Предтяньшанская), 31 — Эгейское море, 32 — Южно-Каспийская впадина; 33–37 — пла тформы : 33 — Анатолийская, 
34 — Аравийская, 35 — Мизийская, 36 — Скифская, 37 — Туранская; 38–47 — ра зломы и  зоны ра зломов: 38 — 
Восточно-Анатолийская зона, 39 — Гератская зона, 40 — Главный современный разлом Загроса, 41 — Дарвазский, 42 — 
Северо-Анатолийская зона, 43 — Трансформа Мёртвого моря (Левантская зона), 44 — Чаманский и 45 — Эль Габ разломы, 
46 — Южно-Таврская зона, 47 — разлом Яммуне; 48–54 — т ектонические  зоны: 48 — Инда-Цангпо, 49 — Кветты, 
50 — Кипрская дуга, 51 — Крито-Эллинская дуга, 52 — Пальмириды, 53 — Пенджабский синтаксис, 54 — Санандадж-
Сирджанская; 55, 56 — реки: 55 — Евфрат, 56 — Нил
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3.1. Тянь-Шань-Памиро-Гималайский регион и Центральная Азия

Южнее расположены внутренние зоны поя-
са. На меридиане Памира они почти смыкаются 
с Тянь-Шанем, образуя в плане крутую выпу-
клую к северу дугу, называемую Памирским 
синтаксисом. Эта крутая дуга надстраивает к се-
веру другую, несколько более пологую дугу (Пенд
жабский синтаксис), образованную горными 
системами Гиндукуша, Каракорума и Северо-За
падных Гималаев. Они огибают северный вы-
ступ докембрийской Индийской платформы, ко
торая представляет собой крупный фрагмент 
Гондваны. Иногда оба синтаксиса объединяют 
под названием Памиро-Пенджабского синтакси
са (рис. 15).

К западу и востоку от Памирского синтакси-
са внутренние зоны пояса отступают от Тянь-
Шаня, и между ними находятся крупные новей-
шие впадины — Афгано-Таджикская депрессия 
на западе и Таримская впадина, или микропли-
та, на востоке. Южнее Таримской впадины рас-
положены хребты Куньлуня, Тибетское нагорье 
и Гималаи, отделённые от Индийской платфор-
мы Предгималайским передовым прогибом.

3.1.1. Активные разломы

Коллизионные взаимодействия в регионе 
наиболее полно отражены в позднечетвертичных 
смещениях по активным разломам [Трифонов и 
др., 2002]. Крупнейшие зоны разломов группи-
руются вдоль границ хребтов и межгорных впа-
дин (рис. 16).

На западном фланге Памиро-Пенджабского 
синтаксиса выявлены левосдвиговые смещения, 
наиболее полные сведения о которых получе-
ны для Дарвазского сегмента Дарваз-Алайской 
зоны. Здесь скорость голоценового сдвига  — 
15–16  мм/год [Трифонов, 1983]. Близкие ско-
рости сдвиговых перемещений выявлены для 
Чаманского разлома. По зоне разломов, кулис-
но подставляющих Чаманский сдвиг на юго-
востоке, суммарная скорость позднечетвертич-
ного сдвига близка к 8  мм/год. На северном 
фланге синтаксиса Дарваз-Алайская зона отги-
бается к востоку и теряет сдвиговую компонен-
ту смещений, которые становятся надвиговыми. 
По южной ветви зоны скорость голоценового 
надвигания определена в 7 мм/год, а по север-
ной  — в 2.4–5  мм/год [Никонов и др., 1983, 
1984].

Вдоль северо-восточного фланга синтаксиса 
протягивается Памиро-Каракорумский правый 
сдвиг, простирающийся на СЗ–ЮВ. Скорость пос

леледникового сдвига определена в 27–35 мм/год 
[Liu et al., 1991]. К северо-западу она убывает до 
15–20 мм/год. Отчасти это связано с перемеще-
ниями по оперяющим сдвигам. По одному из 
них, Карасуйскому на востоке Памира, скорость 
сдвига составляет 1 мм/год. Юго-восточнее Па
миро-Каракорумского сдвига, вдоль южного скло
на Гималаев, протягиваются Пограничная и Фрон
тальная надвиговые зоны, сопряжённые с моло-
дыми складками предгорного прогиба. К.С. Вал
дия [Waldiya, 1986] оценивает скорость мериди-
онального укорочения в зоне Фронтального над
вига в 10–15 мм/год, Пограничного разлома — в 
5–7 мм/год и по частично активизированному 
Центральному надвигу Гималаев — до 3 мм/год. 
По мнению К.С. Валдия, эти надвиги сливают-
ся на глубине в единую зону срыва, уходящую 
под Гималаи.

Активные разломы обнаружены как внутри 
Памиро-Пенджабского синтаксиса, так и на его 
обрамлениях. Вдоль Южного Тибета в широт-
ном направлении протягивается кулисный ряд 
правых сдвигов северо-западного простирания — 
Джяринг-Ко, Бенг-Ко, Джяли, Пограничный раз
лом гор Кангшан и др. Скорость голоценового 
сдвига по разломам ряда достигает 10–15 мм/год. 
Этот ряд связывает юго-восточное окончание 
Памиро-Каракорумского сдвига с правым сдви-
гом Красной реки, который протягивается из 
Юньнаня во Вьетнам. Установленные за раз-
ные временные интервалы скорости сдвига — 
2–8 мм/год [Allen et al., 1984]. По геодезическим 
данным, скорость сдвига достигает 10–11 мм/год 
при вертикальной компоненте движений до 
0.75 мм/год.

Другим продолжением кулисного ряда может 
быть крупный меридиональный правый сдвиг 
Сагаинг в тылу складчатого Бирманского сег-
мента северной части Андамано-Индонезийской 
дуги [Armijo, Tapponnier, 1989]. Активный за-
падный край сегмента обозначен надвигом Ин
до-Бирманского хребта. Между южнотибетским 
рядом правых сдвигов и надвигами южного 
склона Гималаев обнаружено несколько актив-
ных сбросов и грабенов, простирающихся на 
ЮЮЗ–ССВ. Скорость вертикальных движений 
в грабене Ядонг-Гулу измеряется миллиметрами 
в год.

Севернее южнотибетского ряда правых сдви-
гов, в Тибете и Куньлуне, доминируют суб-
широтные левые сдвиги [Ding Guo-yu, 1984]. 
Крупнейший Алтынтагский (Алтунский) раз-
лом протягивается более чем на 2000 км на ВСВ 
вдоль северного фланга Куньлуня и Цайдама. 
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цен, 8.8 мм/год — с середины среднего плей-
стоцена и 9.4 мм/год — с начала среднего плей-
стоцена. Южнее, между Цайдамом и Тибетом, 
протягивается на 1100  км разлом Арнимакинг 
(Ксидатан-Маку) со средней скоростью сдвига 
от 1 до 10 мм/год.

В его центральной части скорость позднечет-
вертичного сдвига  — 9–10  мм/год, а сдвига 
с начала среднего плейстоцена  — 6  мм/год. 
Юго-восточнее оз.  Лобнор определены разные 
значения скоростей: 3.2 мм/год — за голоцен, 
5.6–7 мм/год — за голоцен и поздний плейсто-
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На восточном обрамлении Тибета и Цайдама 
разломы с существенно левосдвиговыми смеще-
ниями приобретают юго-восточное, а на юге, в 
Северном Юньнане, южное направление. От вос
точной части Алтынтагской зоны на юго-восток 
ответвляется Чангма-Килианский разлом со ско
ростью сдвига 4–6.5 мм/год при скорости верти-
кальной компоненты смещений 1–1.4  мм/год. 
Южнее находится разлом Тайлузи (Северного 
фронта гор Кинлинг) со средней скоростью чет-
вертичного сдвига 1.3 мм/год при подчинённом 
поднятии южного крыла. Зону Арнимакинг опе-
ряет с юга разлом Куньлунского перевала со 
средней скоростью левого сдвига около 1 мм/год 
и меньшей сбросовой компонентой смещений 
(опущено юго-западное крыло).

Далее к югу расположена зона разлома Кси
аншухе протяжённостью 800 км. В его централь-
ном сегменте, круто наклонённом на северо-
восток, скорость сдвига за поздний плейстоцен 
и голоцен варьирует от 2.5–3 до 15 мм/год, а за 
голоцен — от 10 до 20 мм/год при соотношении 
сдвиговой и вертикальной составляющих движе-
ния 3÷5/1. Скорость современного сдвига, под-
считанная суммированием сейсмических момен-
тов землетрясений, — 5–6 мм/год, а измеренная 
геодезически — 6–7.9 мм/год [Ding Guo-yu, 1984; 
Molnar, Deng Qidong, 1984]. На юго-восточном 
окончании зона Ксианшухе отклоняется к югу и 
переходит в меридиональный разлом Аннинг со 
скоростью современного сдвига чуть меньше 
2  мм/год. Разлом Аннинг продолжается к югу 
разломами Земухе и Ксиаоджианг. Скорость 

сдвига по ним определена разными методами в 
пределах 5–9 мм/год [Allen et al., 1991].

Непосредственно к западу от Памиро-Пенд
жабского синтаксиса доминирующую роль игра-
ют субширотные активные зоны. Такова Сурхоб-
Илякская зона правых сдвиго-надвигов на гра-
нице Памира и Афгано-Таджикской депрессии 
с Тянь-Шанем. По результатам многолетных 
геодезических наблюдений в зоне Сурхобского 
разлома определены: воздымание южного кры-
ла со скоростями до 15  мм/год и сближение 
крыльев со скоростью 20 мм/год, а также право-
сдвиговая деформация вдоль Сурхоб-Илякской 
зоны со скоростью около 20 мм/год [Певнев и 
др., 1978]. К юго-западу скорость надвигания 
уменьшается до 10 мм/год. По одному из разло-
мов зоны возле г. Яван обнаружен позднечетвер-
тичный правый сдвиг со скоростью 1.5–3 мм/год 
[Трифонов, 1983]. Южнее Афгано-Таджикской 
депрессии выделены Чормак-Андарабская и Ге
ратская зоны молодых правых взбросо-сдвигов.

В Тянь-Шане выявлены активные надвиги и 
взбросы, простирающиеся широтно или на ВСВ 
вдоль хребтов и межгорных впадин. Их рассе-
кают в северо-западном направлении разломы 
с преимущественно правосдвиговыми смеще-
ниями. Крупнейший из них Таласо-Ферганский 
правый сдвиг протягивается на 900 км. На про-
тяжении 400  км он пересекает горное соору-
жение Тянь-Шаня (рис. 17), и здесь молодые 
смещения максимальны, причём их величина 
зависит от длительности перемещения соответ-
ствующих образований [Trifonov et al., 2015].

⇐
Рис. 16. Активные разломы Памиро-Гималайского региона и Центральной Азии [Трифонов, Караханян, 

2008]
1–7 — морфокинематические типы активных в позднем плейстоцене и голоцене разломов (а — достоверных, б — пред-

полагаемых): 1 — сбросы, 2 — раздвиги, 3 — надвиги и взбросы, 4 — сдвиги, 5 — флексуры, 6 — поверхностное про-
должение зон субдукции, 7 — разломы с неизвестным типом смещения; 8 — разломы, активные в среднем плейстоцене 
с предполагаемыми фрагментарными проявлениями активности в позднем плейстоцене и голоцене (разделены на те же 
морфокинематические типы, что и 1–6). Главные разломы выделены утолщёнными линиями.

Цифры на карте (р. — разлом, з.р. — зона разломов): 1 — Алтынтагский р., 2 — Алтынэмельский р., 3 — Андарабский 
(Чоормак- Андарабский) р., 4 — Аннинг р., 5 — Арнимакинг (Ксидатан-Туосиоху-Маку) з.р., 6 — Ахирулинский р., 7 — 
Байкало-Мондинская и Тункинская з.р., 8 — Бенг-Ко з.р., 9 — Бидж р., 10 — Восточного борта Хубсугульской впади-
ны з.р., 11 — Гератская з.р., 12 — Главный Пограничный р. Гималаев, 13 — Главный Центральный надвиг Гималаев, 
14 — Гоби-Алтайская з.р., 15 — Дарваз-Алайская з.р., 16 — Джунгарский р., 17 — Джяли р., 18 — Джяринг-Ко р., 19 — 
Акчопский р. и Южно-Кочкорский р., 20 — Долиноозёрский р., 21 — Иссыкатинский р., 22 — Земухе р. и Ксиангджианг 
р., 23 — Кажыртинский р., 24 — Кеминский (Чон-Кеминский) р., 25 — Кепинг з.р., 26 — Кобдинский р., 27 — Минкуш-
Кёкёмеренская з.р., 28 — Красной реки р., 29 — Ксианшухе р., 30 — Куньлуньского перевала р., 31 — Карасуйский р., 
32 — Кунг-Ко з.р., 33 — Нарынский (Центрально-Нарынский) р., 34 — Ойнакджарский р., 35 — Памиро-Каракорумский 
(Каракорумский) р., 36 — Пограничный р. гор Кангшан, 37 — Салдатсайский (Западно-Джунгарский) р., 38 — Северо-
Сусамырский р., 39 — Сурхоб-Илякская з.р., 40 — Таласо-Ферганский р., 41 — Фронтальная з.р. Гималаев, 42 — Хангайская 
з.р., 43 — Хан-Хухийнский р., 44 — Цэцэрлэгский р., 45 — Чаманский (Мукур-Чаманский) р., 46 — Чангма-Килианский р., 
47 — Чаткальский р., 48 — Шапшальский р., 49 — Эртайский р., 50 — Южно-Атойнокский р., 51 — Южно-Сонкульский 
р., 52 — Южно-Наукатский р., 53 — Ядонг-Гулу з.р.
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Общее сдвиговое смещение крупнейших чет-
вертичных орогидрографических элементов за 
1.8 млн лет составляет 10–12 км. Выявлены сме-
щения троговых долин и отложений двух по-
следних оледенений, а также мелких форм рель
ефа, возникших в голоцене (рис. 18).

Пределы возраста смещений голоценовых до-
лин определялись радиоуглеродным методом. 
Нижний предел соответствует возрасту самых мо-
лодых смещённых отложений, а верхний — воз-
расту нижних отложений в мелких приразломных 
впадинах, возникших в результате подпруживания 
водотока сдвиговым перемещением или синхрон-
ной сдвигу вертикальной подвижки по разлому.

Установленные скорости сдвига различны в 
разных сегментах зоны разлома (I–VI с юго-вос
тока на северо-запад, табл. 1). Они возрастают в 
северо-западном направлении из-за того, что на 
юго-востоке часть сдвига переходит в надвига-
ние по продольным разломам Центрального Тянь-
Шаня. На северо-западе скорость сдвига резко 
падает, переходя в смещения по сопряжённым 
разломам западного фланга Тянь-Шаня.

На границе Центрального и Восточного Тянь-
Шаня к числу секущих горное сооружение раз-
ломов относятся  Джунгарский и Солдатсайский 
(Западно-Джунгарский) разломы, сливающиеся 
на юго-востоке. Оба разлома характеризуются 
многократным преобладанием правосдвиговой 
компоненты смещений над взбросовой. Средние 
скорости голоценового и голоцен-позднеплей
стоценового сдвига по Джунгарскому разло-
му  — 3–5  мм/год [Трифонов и др., 2002]. По 
Солдатсайскому разлому скорость меньше.

В Центральном Тянь-Шане документировано 
несколько активных надвигов, простирающих-
ся вдоль границ хребтов и межгорных впадин 
[Абдрахматов и др., 2001]. Средняя скорость 
голоценовых перемещений по ним варьирует 
от 0.1 до 3  мм/год, а выраженная надвигами 
суммарная скорость поперечного укорочения 
горного сооружения достигает 10  мм/год. По 
некоторым продольным разломам в Кёкёмерен-
Минкушской зоне и на северном склоне подня-
тия Байбичетау выявлена левосдвиговая состав-
ляющая движений [Бачманов и др., 2008; Три

Рис. 18. Правый сдвиг голоценовых форм рельефа по Таласо-Ферганскому разлому возле перевала Кокбель, 
по данным А.М. Корженкова [Trifonov et al., 2015]

1 — Талассо-Ферганский ралом; 2 — поперечный профиль; 3 — траншея
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фонов и др., 2008]. На левосдвиговую деформа-
цию вдоль Центрального Тянь-Шаня указывает 
также кулисность взаимного расположения но-
вейших структур.

Направления и соотношения смещений по 
активным разломам на границах Памиро-Пенд
жабского синтаксиса указывают на его движе-
ние к северу и сближение с Евразийской пли-
той. Максимальное сжатие направлено мериди-
онально. По обе стороны от синтаксиса направ-
ление сжатия изменяется: оно становится се
веро-восточным в Тибете и Кульлуне севернее 
Южно-Тибетского кулисного ряда правых сдви-
гов и северо-западным — в Афгано-Таджикской 
депрессии. В Тибете происходит выжимание 
горных масс на восток. Оно проявляется южнее 
кулисного ряда правых сдвигов системой попе-
речных структур растяжения (грабенов и сбро-
сов), а севернее взаимодействием сдвигов, пра-
вых на юге и левых на севере. С левосдвиговы-
ми перемещениями связано поперечное сжатие 
Таримской микроплиты, которое, сочетаясь с 
давлением Памиро-Пенджабского синтаксиса, 
обусловливает поперечное сжатие и укорочение 
Тянь-Шаня.

Описанное поле напряжений и деформаций 
распространяется на север за пределы Альпий
ско-Гималайского пояса [Трифонов и др., 2002]. 
В юго-западных предгорьях Джунгарского Ала
тау выявлены голоценовые левые взбросо-сдви
говые смещения по Алтынэмельскому разлому 
северо-восточного простирания. Северо-восточ
нее, в Джунгарском Алатау обнаружены субши-
ротные активные взбросы. На Алтае сочетаются 

субширотные надвиги, поперечные к ним грабе-
ны типа Телецкого и Сумультинского и правые 
сдвиги северо-западного простирания. На об-
рамлениях Чуйско-Курайской зоны впадин Гор
ного Алтая сочетаются надвиги и правые сдви-
ги. При Алтайском землетрясении 2003 г. на юж
ном борту Чуйской впадины возник 65-километ
ровый разрыв северо-западного простирания, 
по которому установлено сейсмогенное право-
сдвиговое смещение до 2 м [Рогожин, 2012].

В Монгольском Алтае выделяется пояс пра-
вых взбросо-сдвигов север–северо-западного про
стирания [Трифонов, 1983; Трифонов и др., 2002]. 
Крупнейшими являются Эртайский и Кобдин
ский разломы. По амплитудам голоценовых, го
лоцен-позднеплейстоценовых и четвертичных 
смещений средняя скорость сдвига по Эртай
скому разлому оценивается величинами от 4 до 
18  мм/год. По Кобдинскому разлому она со-
ставляет 4–5 мм/год, а по оперяющему его раз-
лому Бидж — 2–2.5 мм/год. Восточнее располо-
жены зоны субширотных левых сдвигов, Гоби-
Алтайская и Хангайская с оперяющими её 
Цэцэрлэгским и Ахурулинским сбросо-сдвигами. 
По 270-километровому восточному Долиноозёр
скому сегменту Гоби-Алтайской зоны скорость 
голоценового сдвига определена в 6–7 мм/год, а 
голоцен-позднеплейстоценового — 8–9 мм/год. 
По Хангайскому разлому скорость голоценово-
го сдвига — 8–10 мм/год. С оперяющими раз-
ломами Хангайской зоны и субширотными 
взбросо-сдвигами Восточных Саян сопряжены 
грабены Байкальской рифтовой системы (см. раз
дел 1.1).

Таблица 1. Нижний и верхний пределы скоростей (в мм/год) сдвига в разных сегментах Таласо-Ферганского 
разлома [Trifonov et al., 2015]

Сегмент Нижний предел Литературный источник Верхний предел Литературный источник

I – – 4.1–4.4 Trifonov et al., 1992 

II, ЮВ – – 5.1–8.3 Trifonov et al., 1992 

II – – 8–10 Burtman et al., 1996;  
Trifonov et al., 1992 

III ~10–15 Trifonov et al., 1992 –

IV 4–6 
(Q2

2–Q4)
Trifonov et al., 1992 7.3–11 Trifonov et al., 1992

V 5.5–8.6 (?) Korjenkov et al., 2012; 
Ранцман, Пшенин, 1967

– –

VI, ЮВ 4–6  
(Q2

2–Q4)
Trifonov et al., 1992 9–12 Burtman et al., 1996 

VI, СЗ 8–12 (?) 
(Q2

2–Q4)
– 10–18 Буртман и др., 1987;  

Burtman et al., 1996

Примечание. (Q2
2–Q4) — с конца среднего плейстоцена поныне; остальные величины относятся к позднему 

голоцену.
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Таким образом, в северном обрамлении Аль
пийско-Гималайского пояса, как и в самом поя-
се, наблюдается изменение направления оси мак
симального горизонтального сжатия. На Алтае 
оно направлено меридионально, как в Тянь-Ша
не, а восточнее, в Монголии и Прибайкалье, как 
в Тибете и Куньлуне, становится северо-восточ
ным.

3.1.2. Новейшая структура  
и её развитие

Активная тектоника представляет собой со-
временный срез неотектонической эволюции 
региона. Срез характеризует четвертичную или, 
местами, плиоцен-четвертичную стадию его раз-
вития. Обратимся к более ранним стадиям но-
вейшего этапа, последовательно рассматривая 
тектонические зоны с севера на юг.

Центральный Тянь-Шань (см. рис. 17) — эпи-
палеозойское горное сооружение, пережившее в 
мезозое и раннем палеогене платформенный 
этап развития. В раннем палеогене территория 
Центрального Тянь-Шаня (ЦТШ) представляла 
собой пенеплен с относительными превышени-
ями в первые сотни метров, принимаемый за пре-
дорогенную поверхность выравнивания [Шульц, 
1948; Чедия, 1986]. Переотложенная кора выве-
тривания, сформированная на пенеплене к кон-
цу мезозоя, слагает континентальную красно
цветную, преимущественно тонкообломочную 
толщу с фауной среднего–позднего эоцена и, 
возможно, раннего олигоцена [Дмитриева, Нес
меянов, 1982]. В её нижней части обнаружены 
покровы базальтов с K-Ar и Ar-Ar возрастами 
54–70 млн лет [Симонов и др., 2005; Бачманов и 
др., 2008]. Мощность толщи обычно не превос-
ходит первых десятков метров, но в Чуйской, 
Илийской, Иссыккульской и Аксайской впади-
нах местами достигает 300–500 м, отражая на-
чавшееся их прогибание.

Многолетними исследованиями сформиро-
вано представление о новейшей структуре Тянь-
Шаня как результате деформации мел-палео
генового пенеплена, возникшего на палеозой-
ском основании Туранской плиты и Казахского 
щита [Шульц, 1948; Макаров, 1977; Чедия, 1986; 
Буртман, 2012]. Новейшая структура образована 
системой антиклинальных и синклинальных 
складок основания, выраженных хребтами и 
межгорными впадинами, заполненными молас-
сами. Складки разделены и осложнены крупны-
ми разломами со взбросовой или надвиговой 

компонентами смещений. Структура развива-
лась в условиях поперечного горизонтального 
укорочения, начиная с олигоцена. При интен-
сивной линейной эрозии, сопровождавшей рост 
хребтов, на их вершинах и склонах сохранились 
останцы предорогенной поверхности. Превыше
ния осевых частей хребтов над соседними впа-
динами составляют 3–5  км, а максимальный 
размах рельефа доорогенной поверхности с учё-
том мощности моласс во впадинах достигает 
10 км.

Ступенчатость склонов хребтов, большинст
вом исследователей интерпретируемая как отра-
жение импульсности поднятия, лежит в основе 
представлений о ярусности рельефа Централь
ного Тянь-Шаня. Согласно этим представлени-
ям, ускорение вертикальных движений усилива-
ет эрозионные процессы, и на склоне поднятия 
формируется эрозионно-тектонический уступ 
(врез), опирающийся на дно впадины или до-
лины, которая служит местным базисом эрозии 
и на которой происходит аккумуляция продук-
тов эрозионной деятельности. Следующий им-
пульс воздымания приводит к поднятию приле-
жащего к уступу участка впадины, ниже которо-
го формируется более молодой врез. Поднятый 
участок становится ступенью на склоне. Ступени 
вместе с опирающимися на них врезами на 
склонах разных хребтов группируются в разно-
возрастные региональные ярусы рельефа. Это 
предполагает корреляцию вреза с грубой ниж-
ней частью того или иного молассового ком-
плекса, а ступени в основании вреза  — с его 
более тонкой верхней частью [Макаров, 1977]. 
Возможность сопоставить ярус рельефа с опре-
деленным комплексом молассы позволяет су-
дить по этим отложениям о развитии горного 
сооружения.

Молассовые отложения разделены на четы-
ре комплекса [Трифонов и др., 2008]. Их выде-
ление основано на литологии моласс и наход-
ках фауны [Дмитриева, Несмеянов, 1982], до-
полненных в последние годы палеомагнитными 
определениями. Нижний киргизский комплекс 
имеет двучленное строение. Его нижняя серия 
красноцветная, а в верхней преобладает бурая 
окраска. Нижняя серия представлена пролюви-
альными и аллювиальными мелко-, реже сред-
негалечными конгломератами, гравелитами и 
песчаниками, которые в центре крупных впа-
дин сменяются песчано-глинистыми отложени-
ями с гипсом. По найденной в Иссыккульской 
и Илийской впадинах фауне низы серии отне-
сены к среднему олигоцену, а верхи — к верх-
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нему олигоцену — низам миоцена. Верхняя се-
рия отличается от нижней более тонким соста-
вом и наличием прослоев карбонатов и гипса, а 
местами также мирабилита и галита, что указы-
вает на равнинный ландшафт и появление осу-
шавшихся озер. Возраст серии принимается по 
положению в разрезах как нижне-среднемио
ценовый.

В составе тяньшаньского комплекса также 
выделяются две серии. По фаунистическим на-
ходкам возраст нижней серии определен как 
верхний (средний?) миоцен  — нижний плио-
цен, а верхней серии — как плиоцен. По палео-
магнитным данным граница серий находится в 
интервале 8–5 млн лет [Bullen et al., 2001]. Ве
роятно, она проходит в самых низах плиоцена. 
Серии различаются окраской, пёстрой в низах 
и палево-серой в верхах разрезов, и сложены тер
ригенными, преимущественно глинисто-алеври
то-песчанистыми, породами с прослоями кар-
бонатов, а в Нарынской впадине также гипса и 
редко галита. На востоке региона (Иссык
кульская, Текесская и Каркаринская впадины) 
большую роль играют конгломераты. Их коли-
чество возрастает также в верхах разрезов На
рынской впадины и юга Чуйской. Погрубение 
материала вверх по разрезу отмечено и в Илий
ской впадине.

Шарпылдакский комплекс по сумме фау-
нистических и палеомагнитных данных в 
Иссыккульской, Илийской и Чуйской впадинах 
относится к раннему плейстоцену (~2–0.8  млн 
лет назад). Комплекс сложен пролювиальными 
и аллювиально-пролювиальными серыми грубы-
ми конгломератами и конгломерато-брекчиями 
до валунных, с прослоями гравия, песка и 
алеврита. Среднеплейстоцен-голоценовый ком-
плекс, по составу близкий к шарпылдакскому, 
образован флювиальными накоплениями семи 
цикловых террас [Шульц, 1948], пойм и русел; 
ледниковыми, а в центре Чуйской, Илийской и 
Иссыккульской впадин — бассейновыми отло-
жениями. Три серии комплекса датированы:

— средним плейстоценом;
— поздним плейстоценом;
— концом плейстоцена — голоценом.
Судя по составу отложений, первые подня-

тия, служившие источниками сноса, возникли 
в олигоцене при небольшом контрасте подня-
тий и впадин, вероятно, не превышавшим 1 км 
[Бачманов и др., 2009]. Контрастность рельефа 
уменьшилась во время накопления верхней се-
рии киргизского и нижней серии тяньшаньско-
го комплексов. Возникли озерные бассейны, 

которые в условиях высокой аридности (при-
сутствие эвапоритов) были оторваны от регио-
нальных базисов эрозии и могли воздыматься 
вместе с поднятиями, поставлявшими обломоч-
ный материал. Озерные условия местами сохра-
нялись и во время накопления верхней серии 
тяньшаньского комплекса, но эвапоритов стало 
меньше. Вместе с тем, погрубение обломочного 
материала, которое на юго-востоке наметилось 
еще в эпоху отложения нижней серии этого 
комплекса, а позднее охватило и северо-запад 
региона, указывает на возрастание превышения 
эродируемых поднятий над днищами впадин. 
Резкое погрубение обломочного материала про-
изошло в раннем плейстоцене и свидетельствует 
о существенном возрастании контраста между 
впадинами и поднятиями, т.е. собственно о гор-
ном рельефе.

Об изменении темпа вертикальных движе-
ний во впадинах можно судить по средним ско-
ростям бассейнового накопления различных 
серий новейшей молассы [Трифонов и др., 
2008] (рис. 19 и 20). Выполненные расчеты по-
казывают, что в палеоцен-эоценовую платфор-
менную стадию средняя скорость аккумуляции 
обычно не превышала тысячных долей милли-
метра в год и лишь в нескольких участках буду-
щих впадин приближалась к 0.02 мм/год. В эпо-
ху формирования нижней серии киргизского 
комплекса скорость возросла до сотых долей 
миллиметра в год и во время накопления его 
верхней серии не стала больше. Аккумуляция 
тяньшаньского комплекса происходила с уско-
рением до 0.1–0.6  мм/год. В шарпылдакское 
время бассейновый режим осадконакопления 
стал сменяться террасовым, что свидетельству-
ет об усилении линейной эрозии, вызванной 
ускорением поднятия. В плейстоцене это при-
вело к образованию террас, вложенных в более 
древние отложения. Из-за смены режимов сред-
ние скорости седиментации шарпылдака в боль
шинстве впадин оказались соизмеримыми или 
меньшими, чем скорости более раннего осадко-
накопления. В тех участках Чуйской впадины, 
где продолжалась бассейновая аккумуляция, её 
скорость возросла вдвое. Подобная оценка для 
плейстоцена получена в Чуйской впадине, где 
за это время накопилось до 500 м осадков, что 
дает скорость аккумуляции, близкую к скоро-
сти шарпылдакского времени [Абдрахматов, 
1988]. Таким образом, данные анализа новей-
ших отложений указывают на значительное 
возрастание интенсивности восходящих движе-
ний в четвертичное время.
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О возрастании скорости поднятий свидетель-
ствуют и данные анализа ярусности рельефа 
[Шульц, 1948; Трофимов, 1973; Макаров, 1977; 
Крестников и др., 1979; Чедия, 1986]. Верхний 
ярус, образованный одной или двумя ступенями, 
врезанными в доорогенную поверхность, кор-
релируется с киргизским комплексом (Е3–N1

2), 
средний, образованный двумя ступенями, — с 
тяньшанским и шарпылдакским комплекса-
ми (N1

2–Q1) и нижний — со среднеплейстоцен-
голоценовыми бассейновыми отложениями 
Чуйской и Илийской впадин.

По данным В.И. Макарова [1977], амплиту-
ды олигоценовых врезов в хребтах Центрального 
Тянь-Шаня не превышали 200–400 м. О.К. Чедия 
[1986] определил размах рельефа (глубины вре-
зов) верхнего яруса рельефа величинами до 700 м, 
среднего яруса — до 1500 м (из них больше по-

ловины приходится на нижние врезы, отвечаю-
щие шарпылдакскому времени) и нижнего — до 
1500 м. В.Н. Крестников и его соавторы [1979] 
оценили шарпылдакские врезы величинами 
~1000 м, а средне-позднечетвертичные — более 
1000 м на севере и до 1500 м на юго-востоке.

С учетом продолжительности отложения кор-
релятных молассовых комплексов (см. рис. 19) 
рассчитаны средние скорости врезания для раз-
ных ярусов и подъярусов рельефа антиклиналей-
хребтов Центрального Тянь-Шаня, отражающие 
скорости их воздымания. Скорости врезания 
составили 0.03–0.05 мм/год за время формиро-
вания киргизской свиты и ее аналогов (Е3–N1

1), 
~0.04 мм/год — за время отложения всего кир-
гизского комплекса (Е3–N1

2), ~0.07 мм/год — за 
время отложения тяньшаньского комплекса 
(N1

2–N2
3), 0.6–0.7  мм/год  — за шарпылдакское 

Рис. 20. Графики изменения скоростей бассейновой аккумуляции в новейших впадинах и скоростей вреза-
ния в горных хребтах Центрального Тянь-Шаня в течение неотектонического этапа [Трифонов и др., 2008]

Буквенные обозначения. Впадины: Ак — Аксайская, Ат — Атбашинская, И — Иссыккульская, К — Кочкорская, Н — 
Нарынская, Ч — Чуйская.

Замедление скорости осадконакопления в Кочкорской и Нарынской впадинах в раннем плейстоцене (эоплейстоцене) 
связано с переходом бассейнового режима осадконакопления в террасовый
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время и самое начало среднего плейстоцена 
(Q1–Q2

1) и 1.6–2.5 мм/год — за последующее чет-
вертичное время.

Таким образом, в плейстоцене произошло 
~10-кратное возрастание скорости врезания (см. 
рис. 20). Межгорные впадины, развивавшиеся 
долгое время в режиме относительного прогиба-
ния и бассейнового осадконакопления, с начала 
шарпылдакского времени также стали вовлекать-
ся в поднятие. В начале среднего плейстоцена 
режим линейного врезания охватил межгорные 
впадины, и в них сформировался нижний ярус 
рельефа. Средние скорости врезания во впади-
нах в 1.5–2 раза меньше, чем в соседних хребтах. 
В центральных частях Чуйской, Илийской и 
Иссыккульской впадин в плейстоцене сохраня-
лись области прогибания и бассейнового осад-
конакопления, площади которых сокращались, 
уступая место формированию террас.

Итак, с начала плейстоцена Центральный 
Тянь-Шань испытал интенсивное поднятие, 
наибольшее на юге и юго-востоке. Активизация 
горообразования выражена резким погрубением 
молассы и возрастанием скоростей врезания. 
Поднятие не было сводовым, поскольку меж-
горные впадины уступали соседним хребтам в 
интенсивности воздымания. Усиление горообра
зования в плейстоцене проявилось также в том, 
что древние молассовые серии обычно перекры-
вают друг друга согласно, и «трансгрессивное» 
залегание отмечается лишь в краевых частях 
впадин, а в основании шарпылдака угловое не-
согласие в первые градусы (местами >  10°) 
встречается почти повсеместно.

В ту же эпоху происходит расширение под-
нятий за счет впадин. На юге Чуйской впади-
ны и на краях Иссыккульской, Сусамырской 
и Атбашинской впадин оно выразилось обра-
зованием высоких (до нескольких километров) 
предгорий, ранее покрытых молассой. Внутри 
горного сооружения прежде единые впадины 
стали разобщаться перемычками, которые на 
юге появились раньше, чем на севере. Такие пе-
ремычки возникли в плиоцене между Туюнской 
и Аксайской, и позднее между Нарынской и 
Атбашинской, Джумгольской и Кызылойской 
впадинами.

Хребты и межгорные впадины Центрального 
Тянь-Шаня развивались с олигоцена в услови-
ях горизонтального сжатия, которое вызыва-
лось направленным на северо-запад давлени-
ем Таримской микроплиты, обусловленным, в 
свою очередь, движениями более южных частей 
орогенического пояса [Иванова, Трифонов, 

2005; Трифонов и др., 2008]. Возможность связи 
ускорения горообразования в плейстоцене с го-
ризонтальными движениями можно проверить, 
сравнивая средние скорости укорочения ЦТШ 
за весь новейший этап и за поздний плейсто-
цен — голоцен.

Проводившиеся с 1992  г. измерения совре-
менных горизонтальных перемещений с помо-
щью GPS показали, что суммарные скорости 
укорочения Центрального Тянь-Шаня достига-
ют 12–13 мм/год, причем векторы перемещений 
на востоке отклоняются от нормали к простира-
нию хребтов, указывая на присутствие лево-
сдвиговой компоненты движений [Зубович и 
др., 2001]. Позднее эти данные были пересчита-
ны с учётом пододвигания Тарима под горное 
сооружение со скоростью 4–7  мм/год, что по-
зволило оценить общую скорость его укороче-
ния в 20±2 мм/год [Zubovich et al., 2010]. Ско
рости современных вертикальных перемещений 
местами достигают 10 мм/год [Никонов, 1977]. 
Скорость позднечетвертичного укорочения, по-
лучаемая суммированием смещений по актив-
ным разломам, близка к 10 мм/год [Абдрахматов 
и др., 2001].

Методика расчета суммарной неотектониче-
ской деформации поперечного укорочения осно
вана на профильных измерениях складчатых из-
гибов и смещений по разломам предорогенной 
поверхности выравнивания и молассовых ком-
плексов. По данным С.Л. Юнги и Ф.Л. Яковлева 
[2000], выполнивших такой расчет, величины 
суммарного укорочения изменяются от 9–12% 
на долготах Нарынской впадины и г. Бишкека 
до 5–6% на долготе Хан-Тенгри, т.е. от 40 до 
20  км. Приведенные результаты основаны на 
традиционной модели новейшей структуры, по 
которой горное сооружение является сочетани-
ем антиклиналей–хребтов и синклиналей–впадин, 
лишь осложненных взбросами и надвигами.

В последние годы появилась модель, связы-
вающая складчатые изгибы с движениями по 
крупным надвигам, выполаживающимся на глу-
бине [Абдрахматов и др., 2001]. Новая модель до-
пускает суммарное укорочение на 35–80 км, т.е. 
на 10–20% ширины Центрального Тянь-Шаня. 
Справедливость моделей может быть проверена 
тремя способами [Трифонов и др., 2008].

— Структурный способ. По новой модели 
зоны надвигов должны прослеживаться на всю 
длину горного сооружения независимо от из-
менений складчатых форм. По традиционной 
модели, надвиги не выходят за пределы ослож-
няемых ими складок.
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— Геоморфологический способ. Согласно новой 
модели, предорогенная поверхность вблизи над-
вигов эродирована, а если бы сохранилась, то 
занимала бы аномально высокое положение. По 
традиционной модели, она достигает наибольшей 
высоты в осевой части хребтов–антиклиналей и 
понижается к их принадвиговым краям.

— Геологический способ. Согласно новой моде-
ли, в наиболее поднятой и эродируемой принад-
виговой части хребта должны экспонироваться 

поднятые с глубины метаморфизованные поро-
ды. По традиционной модели, распределение 
пород разной степени метаморфизма опреде-
ляется домезозойской историей, и вблизи над-
вигов могут залегать слабоизменённые породы, 
обнажившиеся при неглубокой эрозии.

Изучение краевых надвигов на границе под-
нятий и впадин показало, что на большей части 
территории, соответствующей мегазонам Север
ного и Срединного Тянь-Шаня, новейшие над-

Рис. 21. Геологические профили через границы впадин и поднятий [Трифонов и др., 2008]
А–В — северный фланг Тянь-Шаня: А — Чонкурчук, по [Миколайчук, 2000] с изменениями, Б — сай Джаламыш, 

В — р. Аксу; Г — южный борт Кочкорской впадины вдоль р. Джоанарык; Д — южный борт Тогуз-Тороуской впадины, по 
[Шульц, 1948] с изменениями; Е — южный борт Атбашинской впадины вдоль руч. Сарыбулак. Горизонтальный и верти-
кальный масштабы одинаковы. Расположение профилей 5А–5Е см. на рис. 17.

1 — палеозойское основание; 2–4 — кайнозойские отложения: 2 — грубообломочные, 3 — песчаники, 4 — тонкообло-
мочные; 5 — разломы
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виги и взбросы обычно не выходят за пределы 
ограниченных ими хребтов и весьма изменчивы 
по простиранию. Наблюдались случаи, как на 
северном фланге Тянь-Шаня (рис. 21, А–В), так 
и внутри горного сооружения (см. рис. 21, Г), 
когда надвиги переходят по простиранию в оп
рокинутые складки основания или осложнены 
такими складками нижних горизонтов чехла, 
причем молассовый покров присутствует в обо-
их крыльях (см. рис. 21, Д). Во всех этих случаях 
амплитуда надвигания или надвиговой дефор-
мации невелика. Предорогенная поверхность на 
хребтах очерчивает антиклинальный изгиб, а в 
принадвиговых краевых частях хребтов нередко 
вскрыты девонско-пермские породы, не испы-
тавшие существенного метаморфизма. Все это 
согласуется с традиционной моделью.

Иные соотношения наблюдались в зоне Ат
башинского новейшего разлома на границе од-
ноименных впадины и хребта, относящегося к 
Южному Тянь-Шаню. В западной части зона 
разлома представлена двумя главными ветвями. 
По геофизическим данным, северная ветвь огра-
ничивает с юга часть Атбашинской впадины, где 
фундамент погружен на 3–4 км. В южном крыле 
разлома вскрыты пермские терригенные поро-
ды, разбитые трещинами кливажа, наклонённы-
ми на юг под углом 70°. Южная ветвь разлома 
наклонена на юг под углами 60–70° и образует 
уступ, отделяющий террасу от высокоподнятого 
склона хребта, сложенного метатерригенными 
кварц-серицитовыми, южнее — кварц-слюдяны
ми сланцами, относимыми к рифею (см. рис. 
21,  Е). Сланцеватость падает на юг, причем 
вблизи разлома она наклонена под углом 70°, а 
южнее, оставаясь крутой вверху склона, возле 
днища ручья выполаживается до 40° [Трифонов 
и др., 2008]. Исследования трековым методом 
по апатиту показали, что сланцы оказались близ 
поверхности лишь ~20 млн лет назад [Sobel et 
al., 2000]. Приразломный склон хребта сильно 
эродирован и не содержит реликтов доороген-
ной поверхности.

Приведенные данные более соответствуют 
новой, нежели традиционной, модели и по-
зволяют допустить, что Атбашинский разлом 
выполаживается на глубине. Поскольку в его 
южном крыле на поверхность выведены поро-
ды, которые, судя по степени метаморфизма, 
могли находиться прежде на глубине до 5  км, 
а севернее зоны разлома фундамент погружен 
на 3–4 км, амплитуду надвига можно оценить в 
8–10 км. При его листрической форме возрас-
тание поднятия южного крыла в сторону Хан-

Тенгри указывает на увеличение амплитуды и, 
соответственно, величины укорочения.

Крупные новейшие южновергентные надви-
ги выявлены в Китае вдоль южного фланга Тянь-
Шаня [Макаров и др., 2010]. На долготах Иссык-
Куля и Хан-Тенгри суммарная амплитуда сме-
щения по этим листрическим надвигам опреде-
лена в 12–15 км [Yin et al., 1998]. Восточнее, на 
долготе оз. Лобнор, общее укорочение Южного 
Тянь-Шаня оценено в 20–40 км. С учетом над-
вигания в Южном Тянь-Шане суммарное но-
вейшее поперечное укорочение Центрального 
Тянь-Шаня оценивается в 50–70  км, что при 
длительности новейшего этапа в 30 млн лет дает 
среднюю скорость укорочения ~2 мм/год. По
лученная оценка не учитывает перемещений по 
сдвигам. С их учетом средняя скорость горизон-
тального новейшего укорочения может быть 
увеличена до 2.5–3 мм/год, что уступает скоро-
стям позднеплейстоцен-голоценового укороче-
ния в 3–4 раза [Трифонов и др., 2008]. Таким 
образом, возрастание скоростей горизонталь-
ных движений к концу четвертичного периода 
меньше увеличения скорости роста гор.

Исходя из приведенных данных, можно оце-
нить роль сжатия коры в новейшем поднятии 
Центрального Тянь-Шаня. До начала новей-
шего этапа палеорельеф находился на высотах 
~300 м. С олигоцена до конца плиоцена (нача-
ла формирования шарпылдакского комплекса) 
средняя высота поднятий не превышала 1.5 км, 
а разница высот поднятий и поверхности впа-
дин — 1 км. Исходя из этих цифр и площади 
поднятий и впадин, принимаем среднюю вы-
соту горного сооружения к концу плиоцена в 
~1  км. В настоящее время средняя высота со-
ставляет ~3 км. Таким образом, с олигоцена до 
конца плиоцена, за ~28 млн лет, Центральный 
Тянь-Шань поднялся в среднем на ~700 м, а за 
последние 2 млн лет — на ~2 км. На юго-востоке 
и востоке области четвертичное поднятие — не 
менее 3 км.

Е.В. Артюшков [Трифонов и др., 2008] под-
считал величину поднятия, вызванного попе-
речным укорочением. Обозначим начальные и 
конечные значения ширины сжатой области и 
мощности коры в ней соответственно через L0, 
L1 и h0, h1. Тогда увеличение толщины коры Δhсж 

за счет сжатия и ее изостатическое поднятие Δζсж 
в условиях локальной изостазии составляют:

	  Δhсж = h1 – h0 = [(L0–L1)/L1]h0 	  (1)

 	 Δζсж = [(ρм – ρк)/ρм]Δhсж, 	  (2)
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где ρм = 3330 кг/м3 — плотность мантии; ρк — 
средняя плотность коры.

В настоящее время средняя ширина Цент
рального Тянь-Шаня равна L1 ≈ 400 км. Его уко-
рочение с олигоцена достигло L0 – L1 ≈ 50–70 км, 
так что начальная ширина области была L0  ≈ 
450–470 км. Средняя скорость позднечетвертично
го укорочения составляла ~10 мм/год. Принимая 
данное значение для последних ~2 млн лет, по-
лучаем укорочение горного сооружения за это 
время L1′ – L1 ≈ 20 км и ширину области ~2 млн 
лет назад L1′ ≈ 420 км.

С юры по эоцен Центральный Тянь-Шань 
вместе с прилегающим с севера Казахстаном 
представлял собой молодую платформенную об-
ласть, и толщина коры к концу эоцена (h0) была 
близка к 42 км, как сейчас на юге Казахстана. 
Средняя плотность коры на платформах ρк  = 
= 2830 кг/м3 [Артюшков, 1993]. При этих значе-
ниях ρк и h0 из соотношений (1) и (2) получаем, 
что 2 млн лет назад, когда L1 составляла 420 км, 
Δhсж1

 = 4.7–6.5 км и Δζсж1
 = 0.7–1.0 км. Последняя 

величина близка к приведенной выше оценке 
поднятия на ~0.7 км к рубежу ~ 2 млн лет назад. 
Поэтому можно признать, что поднятие с оли-
гоцена по поздний плиоцен было в основном 
обусловлено укорочением коры.

К началу ускоренного поднятия ~2 млн лет 
назад утолщение коры на 4.7–6.5 км должно бы-
ло увеличить ее мощность до h0′ = 46.7–48.5 км. 
Подставляя это значение в качестве h0 в (1) и 
полагая L0 = L1′ = 420 км, из (1) и (2) получаем 
следующие величины утолщения коры и под-
нятия её поверхности в последние ~2 млн лет: 
Δhсж2

 = 2.2–2.3 км и Δζсж2
 = 330–350 м. Последняя 

величина в 6 раз меньше поднятия на ~2 км за 
последние ~2 млн лет. Даже если принять в ка-
честве средней скорости укорочения за послед-
ние ~2 млн лет значение современной скорости 
~20 мм/год, определяемое по данным GPS, то 
поднятие за счет сжатия коры составит всего 
~650 м. Это не более трети действительного под-
нятия, для объяснения остальной его части не-
обходимо найти иные механизмы. Общее под-
нятие Центрального Тянь-Шаня за счет сжатия, 
поперечного укорочения и утолщения коры с 
начала олигоцена до настоящего времени

Δζсж = Δζсж1
 + Δζсж2

 ≈ 1–1.3 км.

Для отыскания механизмов ускорения подня-
тия во вторую, четвертичную, стадию горообра-
зования были проанализированы геофизические 
материалы о глубинном строении Центрального 

Тянь-Шаня. Сейсмические и гравиметрические 
данные выявили разуплотнение верхов мантии 
под горным сооружением на ~0.1 г/см3 [Artemjev, 
Kaban, 1994; Vinnik et al., 2004; Винник и др., 
2006; Современная геодинамика..., 2005]. Соглас
но расчётам Е.В. Артюшкова [Трифонов и др., 
2008], это могло обеспечить его дополнительный 
подъём на 1.1–1.5 км. Причиной разуплотнения 
могло быть частичное замещение дезинтегриро-
ванной и отслоенной новейшими деформациями 
литосферной мантии более горячим и лёгким 
астеносферным веществом или его подвижными 
компонентами [Артюшков, 1993].

Обнаруживается возможность воздействия и 
ещё одного механизма. По сейсмическим дан-
ным, современная мощность коры Центрального 
Тянь-Шаня варьирует от 40–52 км под крупней-
шими межгорными и предгорными впадинами до 
52–64 км под горными хребтами [Винник и др., 
2006]. Это больше расчётной мощности коры, 
утолщённой новейшими деформациями (в сред-
нем около 50 км), и приводит к предположению 
о её наращивании за счёт пород, прежде имевших 
мантийные плотности. Ими могли быть основ-
ные породы корового происхождения, метамор-
физованные до гранулитовой фазы в предшество-
вавшие эпохи деформаций, а во вторую стадию 
новейшего горообразования испытавшие ретро-
градный метаморфизм под воздействием охлаж-
дённых астеносферных флюидов [Трифонов и 
др., 2008]. Дополнительное поднятие в результате 
такого разуплотнения могло достигать 0.5 км.

Памиро-Каракорумский регион развивался в 
мезозое и кайнозое более сложным путём. Его 
сложившаяся к настоящему времени тектониче-
ская зональность, отражающая коровую структу-
ру, возникла в результате многократных дефор-
маций в течение поэтапного закрытия Тетиса. 
Современный структурный план окончательно 
оформился уже после закрытия Тетиса, в новей-
ший этап. Он разделяется на раннюю стадию 
(поздний эоцен  — миоцен), когда прогрев и 
тектоническое расслоение коры были важней-
шими факторами тектогенеза, и позднюю ста-
дию, когда их роль уменьшилась и происходили 
интенсивные вертикальные движения.

На Памире тектонические зоны образуют за-
кономерный ряд, связанный с развитием ран-
него Мезотетиса [Иванова, Трифонов, 2005]. 
Герциниды Северного Памира, где основные 
структурообразующие процессы завершились к 
концу палеозоя, в триасе выступали в роли вул-
канической дуги на активном северном фланге 
бассейна с корой океанского типа (рис. 22).
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Дуга выражена триасовыми субдукцион-
ными гранитами и вулканитами известково-
щелочного состава. Невулканической частью ду-
ги, вероятно, служили континентальные блоки 
Центрального Памира, причленившиеся к гер-
цинидам в перми после закрытия Палеотетиса 
и гетерогенные по истории развития и строе-
нию коры. В Музкольской зоне Центрального 
Памира кора имеет мощность 60–65 км, причём 
её нижняя часть (около 35 км) сейсмически од-
нородна [Памир–Гималаи, 1982]. Сам бассейн 
обозначен Пшартской сутурой, верхнепермско-
триасовый разрез которой сложен глинистыми и 
кремнистыми сланцами, базальтами и андезито-
базальтовыми лавами и туфами, причём в верх-
нетриасовой части разреза вулканические об-
разования преобладают [Пашков, Буданов, 
2003]. Севернее сохранились пермо-триасовые 
известняково-терригенные отложения с мень-
шим содержанием вулканогенных пород, пред-
ставляющие собой северную периферию бассей-
на. Его южную периферию представляет аллох-
тон Юго-Восточного Памира, где относительно 
глубоководные флишоидные фации пассивного 
склона бассейна сменяются к югу фациями кар-
бонатной платформы [Руженцев, 1968, 1990]. 
И те, и другие продолжаются на юго-запад, в 
Нуристан.

Далее к югу выделяются тектонические зоны 
позднего Мезотетиса и Неотетиса:

— Северный Каракорум [Gaetani, 1997] 
с кембро-протерозойским континентальным 
основанием, полицикличным ордовик-юрским 
чехлом, в котором карбонаты преобладают над 
терригенными отложениями, и следами средне-
меловой орогении, проявления которой обнару-
жены и в более северных зонах Юго-Западного 
Памира — Нуристана и Пшарта;

— южная часть Каракорума и Восточного 
Гиндукуша с интенсивным проявлением регио-
нального метаморфизма, вмещающая на севере 
осевой батолит и ограниченная с юга Главным 
Каракорумским надвигом, в зоне которого на 
юго-востоке выделяется сутура Шиок, возмож-
но, представляющая собой реликт задугового 
бассейна позднего Мезотетаса [Searle, 1991; 
Upadhyay et al., 1999];

— Кохистан и Ладакх — включающая круп-
ные гранитные батолиты вулканическая дуга 
Неотетиса, основание которой (ультрамафиты 
и гранатовые гранулиты, выше  — амфиболи-
ты и габбро-нориты) вскрыто на юге зоны, где 
она ограничена Главным мантийным надвигом 
[Хаин, 2001].

Описанная зональность Памира и Каракорума 
свидетельствует о том, что с конца мезозоя от-
носительное положение зон принципиально не 
изменилось. При их сопоставлении с афгански-
ми зонами наиболее определённо выделяются, 
с одной стороны, аналоги наследующей герци-
ниды вулканической дуги раннего Мезотетиса 
в Гиндукуше и Банди-Туркестане и, с другой 
стороны, офиолитовая зона Кветты  — сутура 
Неотетиса, сопоставляемая с офиолитами зоны 
Инда–Цангпо в Трансгималаях, которая продол-
жает Ладакх на юго-восток [Gansser, 1966].

В Центральном Афганистане от зоны 
Гератского (Главного Герирудского) разлома 
на юго-запад отходит зона офиолитов Хашруд 
[Геология и полезные ископаемые..., 1980]. 
Вероятно, хашрудские офиолиты являются ре-
ликтом продолжения Пшартского бассейна, 
развитие которого здесь, в отличие от Памира, 
продолжалось в юрское и раннемеловое время. 
В Афганистане обнаружены аналоги и других 
памиро-каракорумских зон. В частности, от-
мечено сходство осадочного чехла Северного 
Каракорума с Гильменд-Аргандабским конти-
нентальным массивом [Gaetani, 1997].

Таким образом, при отсутствии полного 
тождества мезозойская зональность Памира и 
Афганистана сходна. Однако большинство зон, 
которые можно рассматривать как аналоги, тек-
тонически разобщены мощными зонами разло-
мов на западном фланге Памира и Бадахшана. 
Между Каракорумом и Гильменд-Аргандабским 
массивом находится Кабульский блок, который 
многими чертами разреза сходен с Музкольской 
зоной Центрального Памира [Геология и по-
лезные ископаемые..., 1980; Пашков, Буданов, 
2003].

«Инородным включением» в памиро-кара
корумскую тектоническую зональность являет-
ся архейский метаморфический массив Юго-
Западного Памира  — Бадахшана. Контакты 
массива с соседними зонами либо тектониче-
ские, либо залечены олигоцен-миоценовыми 
гранитными батолитами. Ещё в докембрии про-
изошло сдваивание архейского разреза массива, 
вызванное надвиганием шахдаринской серии 
на горанскую с обособлением на их контакте 
пластин пород хорогской свиты, сформировав-
шихся в нижнекоровых условиях, близких к гра-
нице Мохоровичича [Буданова, Буданов, 1983; 
Руженцев, 1990]. На востоке массива, вблизи его 
границы с Юго-Восточным Памиром, вскрыва-
ется докембрийско-палеозойская метаморфиче-
ская аличурская серия.
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Соотношения массива с соседними зонами 
приводят к выводу, что он занял современное 
положение лишь в олигоцене–миоцене. При его 
сближении с Юго-Восточным Памиром триасо
во-юрские фациальные зоны последнего, перво-
начально параллельные Пшартской сутуре, были 
изогнуты и сформировали дугу с западным кра-
ем, параллельным границе массива. В изгиб бы-
ла вовлечена и Пшартская сутура. Судя по вели-
чине изгиба, амплитуда смещения Юго-Западно
го Памира к северо-востоку превысила 150 км. 
При этом осадочные толщи Юго-Восточного Па
мира образовали тектонические покровы, на ко-
торые позднее, в плиоцен-четвертичное время, 
наложились сдвиговые перемещения [Руженцев, 
1968]. По геофизическим данным, вскрытый на 
Юго-Западном Памире гранито-гнейсовый ком-
плекс имеет мощность 25 км при общей мощно-
сти коры около 60 км [Земная кора..., 1981]. По-
видимому, часть перемещённого комплекса пере
крыла кристаллическое основание Юго-Восточно
го Памира мощностью до 35 км.

Докембрийский обломочный материал с Юго-
Западного Памира отсутствует в меловых и ниж-
некайнозойских разрезах соседних зон и впер-
вые появляется вблизи массива в олигоценовых 
отложениях [Швольман, 1977]. Следовательно, 
докембрийский комплекс первоначально по-
крывался осадочным чехлом, реликты которого 
представлены пермо-триасовыми отложениями 
центрально-памирского типа в зоне разлома Зе
бак на южном фланге массива [Геология и по-
лезные ископаемые..., 1980]. Вероятно, массив 

Юго-Западного Памира  — Бадахшана, как и 
Кабульский блок, были первоначально частями 
зоны Центрального Памира. С массивом может 
быть связан аллохтон Ванч-Музкольского сег-
мента зоны Центрального Памира, покровная 
структура которого является новейшим образо-
ванием, поскольку в ней участвует верхний мел 
и палеоген [Руженцев, 1990]. Возможно, покро-
вы образованы сорванным чехлом Юго-Западно
го Памира — Бадахшана [Иванова, Трифонов, 
2005]. Срыву способствовали прогрев и расслое-
ние массива, отразившиеся в интенсивном кай-
нозойском гранитообразовании.

К юго-востоку от Памиро-Пенджабского син
таксиса, на южном фланге Альпийско-Гималай
ского пояса, расположено горное сооружение 
Гималаев. Оно представляет собой выход фунда-
мента Индийской платформы, местами перекры-
тый гондванским платформенным чехлом. Гима
лаи имеют покровное строение, причём возраст 
новейших надвигов омолаживается к югу. Сум
марная амплитуда надвигания исчисляется сот-
нями километров. На северных склонах Гималаев 
отмечен переход к более глубоководным фациям 
осадочного чехла, и далее к северу находится су-
тура Инда–Цангпо — реликт закрывшегося океа-
на Неотетис. Севернее, в Тибете, выделяются 
аналоги тектонических зон Памиро-Каракорум
ского региона, а горы Куньлуня являются про-
должением герцинид Северного Памира [Буртман, 
Самыгин, 2001]. Далее к северу расположена Та
римская впадина, которая в значительной своей 
части имеет докембрийский фундамент.

⇐
Рис. 22. Карта тектонической зональности, гранитного магматизма и эпицентров сильных (MS ≥ 5.7) зем-

летрясений Памиро-Каракорумского региона [Иванова, Трифонов, 2005]
1 — тектонические покровы и надвиги; 2 — сдвиги; 3 — прочие крупные разломы; 4 — границы впадин; 5 — гранитные 

батолиты, продолжавшие развиваться в миоцене; 6 — эпицентры землетрясений с очагами на глубинах h ≤ 70 км (а), 70 > 
> h > 150 км (б) и h ≥ 150 км (в); 7–9 — магнитуды землетрясений: 7 — MS = 5.7–6.5; 8 — MS = 6.6–7.4; 9 — MS = 7.5–8.3.

Буквенные обозначения. Т ектонические  зоны: АТ — Афгано-Таджикская депрессия, в которой обособлен Кулябский 
прогиб (Кп), Т — Таримская впадина, СП — зона Северного Памира и ее продолжения (Ск — Северо-Западный Куньлунь, 
Ги — Западный Гиндукуш и Бт — Банди-Туркестан); з оны центрально -памирско го  типа: М — Музкольская, В — 
Ванчская, ЮЗ — Юго-Западный Памир — Бадахшан, Ал — Аличурский блок, Ру — Рушанская зона, Кб — Кабульский 
блок, Цт — продолжение зон центрально-памирского типа в Тибете, Ц — фрагменты центрально-памирского типа в зоне 
Гератского разлома в Афганистане; П — Пшартская сутура и ее продолжения (выделены серым цветом): Дб — Дункельдинский 
блок, Гш — предполагаемое продолжение в Тибете, восточнее переходящее в сутуру Ганмацо-Шуанху, Вф —Ватасаифский 
фрагмент, Ар — офиолиты Альтимур, Х — зона Хашруд; ЮВ — зона Юго-Восточного Памира — Нуристана и ее продол-
жения в Тибете и Афганистане; КК — зона Северного Каракорума и ее продолжение в Тибете; ГА — Гильменд-Аргандабский 
массив; КГ — зона Южного Каракорума и Восточного Гиндукуша; Ш — сутура Шиок и Б — сутура Бангун; К — Кохистан, 
Л — Ладакх; ХГ — Хазарский массив Гималаев.

Цифры на карте: 1–5 — ба толиты: 1 — Багаракский, 2 — Каракорумский, 3 — Кохистанский, 4 — Лагманский, 
5 — Шугнанский; 6–17 — ра зломы: 6 — Аличурский (надвиг), 7 — Андарабский (сдвиг), 8 — зона Гератского (Главного 
Герирудского) разлома, 9 — Главный Каракорумский (надвиг), 10 — Главный мантийный (надвиг), 11 — Гунтский, 12 — 
Дарвазский (взбросо-сдвиг), 13 — Зебак, 14 — Кунар-Ташкупрукская зона, 15 — Памиро-Каракорумский (сдвиг), 16 — 
Центрально-Памирский, 17 — Чаманский (сдвиг)
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К западу от Памирского синтаксиса находит-
ся Афгано-Таджикская депрессия, заполненная 
позднекайнозойскими молассами. Она пред-
ставляет собой осадочный бассейн на консоли-
дированном к концу палеозоя гетерогенном 
фундаменте, в основе которого, возможно, так-
же находится древний кристаллический массив. 
Депрессия сложена мощной (до 18 км) серией 
мелководных и континентальных, а со второй 
половины олигоцена  — только континенталь-
ных отложений. Меловые и кайнозойские тол-
щи, сходные с отложениями депрессии, протя-
гиваются вдоль северного фланга Памира, об-
разуя его Внешнюю зону. На северо-востоке 
зона Северного Памира надвинута на молассы 
Таримской впадины, с чем, возможно, связано 
утолщение его коры до 75–80 км [Памир–Гима
лаи, 1982]. Западнее Северный Памир надвинут 
на Внешнюю зону. Надвиганию способствовано 
наличие в фундаменте на глубинах 5–10  км 
кровли волновода со скоростями продольных 
волн, пониженными до 6.0–6.3 км/с. Точная ам-
плитуда надвигания и перекрытия Памиром 
восточной части Афгано-Таджикской депрессии 
неизвестна. Во всяком случае, она не меньше 
100 км.

Параллельно с надвиганием развивалась склад
чатая структура Афгано-Таджикской депрессии, 
в формировании которой важную роль сыграл 
срыв мел-миоценового чехла мощностью 5–6 км 
по мальмскому соленосному горизонту [Беккер, 
1996]. Рост складок в значительной мере при-
ходится на позднюю стадию новейшего этапа, 
поскольку первое региональное несогласие в мо
лассовом комплексе депрессии относится к кон-
цу миоцена. В ходе складчатости бассейн осад-
конакопления дифференцировался и в его вос-
точной части, Кулябском прогибе, мощность пли
оцен-четвертичных отложений достигла 11  км 
при общей мощности чехла 17 км. Складкооб
разование и накопление новейшей молассы пре
образовали кору депрессии. О строении коры в 
мелу и палеогене можно судить по разрезу райо-
на г. Курган-Тюбе, подвергшемуся наименьше-
му преобразованию. Здесь мощность коры  — 
около 35 км, а её кристаллическая часть не тол-
ще 20 км [Земная кора..., 1981].

Формирование новейшей структуры Памир
ского региона происходило в условиях горизон-
тального сжатия. В поисках его источников наи-
более очевидно коллизионное давление Пенд
жабского клина Индийской плиты, с которым 
согласуются дугообразный изгиб памирских зон 
(на 350–400  км для зоны Северного Памира), 

сдвиговые смещения на краях синтаксиса, ле-
вые на западе и правые на востоке, достигаю-
щие 150–200 км, и проявления меридионально-
го укорочения в субширотных надвигах и склад-
ках. Однако дугообразный изгиб более южных 
тектонических зон Каракорума и Кохистана–
Ладакха имеет амплитуду лишь 200  км и кон-
формен северному краю Индийской плиты. 
Вместе с тем, на западном и восточном флангах 
Памира проявлено субширотное новейшее сжа-
тие и укорочение. На западе, где гиндукушские 
и североафганские структуры смыкаются с зо-
нами Юго-Западного Памира  — Бадахшана и 
Центрального Памира, это субмеридиональные 
крутые клинья, чешуи и сжатые складки со сле-
дами поперечного сплющивания пород, а в Се
веро-Западном Куньлуне — признаки надвига-
ния герцинид на Таримскую впадину. Таким об
разом, новейшая структура Памира сформиро-
валась в условиях разнонаправленного сжатия.

Столь сложный структурный рисунок регио-
на мог возникнуть при изменении геодинами-
ческих условий в ходе новейшего тектогенеза. 
На ранних стадиях неотектонического этапа, в 
конце эоцена, олигоцене и миоцене имел мес
то значительный, хотя и неравномерный про-
грев земной коры, проявившийся в формирова-
нии многочисленных гранитных батолитов как 
вдоль разломов, так и внутри тектонических зон. 
Эти батолиты  — Кохистанский, Ладакхский, 
Каракорумский, Шунганский и другие  — на-
чали формироваться ещё в меловое и палеоге-
новое время при коллизии Мезотетиса, но про-
должали развиваться до миоцена, причём во 
многих батолитах на новейший этап приходятся 
основные фазы гранитообразования. Прогрев 
способствовал отслоению коровых пластин по 
поверхностям наибольшего градиента дефор-
мационных свойств пород и их дифференциро-
ванным латеральным перемещениям. На позд-
ней стадии новейшего этапа, с конца миоцена, 
прогрев земной коры ослабел, она стала более 
однородной по физическим свойствам, и воз-
можности тектонической расслоенности умень-
шились.

На этом фоне реконструируются изменения 
направления максимального латерального сжа-
тия [Иванова, Трифонов, 2005] (рис. 23). С кон-
ца эоцена до начала миоцена (от 40 до 20 млн 
лет назад) на северном и западном флангах 
Индийской плиты ось наибольшего сжатия бы-
ла ориентирована на СЗ–ЮВ. Интенсивное по-
перечное укорочение проявилось в северной ча-
сти зоны Кветты, где был смят эоценовый про-
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гиб Катаваз и возникли тектонические покровы 
и надвиги в Хашрудской и других афганских 
офиолитовых зонах. С ними были сопряжены 
правосдвиговые перемещения вдоль широтной 
Гератской зоны, по которой сутура Хашруд 
смещена относительно офиолитов Альтимур на 
150 км. По Андарабскому разлому выявлен пра-
вый сдвиг на 40 км.

В области наибольшего сужения орогениче-
ского пояса между западной частью Хазарского 
массива Гималаев и выступающим на юго-вос
ток краем Туранской плиты при интенсивном 
прогреве и реологическом расслоении коры 
возникли условия для отжимания горных масс 
в стороны от этой области. Массив Юго-Запад
ного Памира — Бадахшана, до того бывший ча-
стью зоны Центрального Памира, сместился к 
востоку, что привело к срыву и деформацион-
ному изгибу Пшартской сутуры и зон Юго-Вос
точного Памира. Осадочный чехол массива был 
сорван и, возможно, сформировал покровы 
Ванч-Музкольского сегмента Центрального 
Памира. Тогда же, вероятно, сместился на юг 
Кабульский блок.

С конца раннего до начала позднего миоце-
на (20–8 млн лет назад) направление движения 
Индийской плиты и, соответственно, наиболь-
шего сжатия и укорочения пояса стало северо-
восточным. Это проявилось надвигообразова-
нием, гранитизацией и метаморфизмом в Гима
лаях и Каракоруме и вулканизмом Тибета. Во
влечённые в деформации Тибет и Цайдам могли 
воздействовать на Таримский массив. Вдоль его 
юго-восточной границы возникла Алтынтагская 
левосдвиговая зона, отчего дрейф Тарима при-
обрёл западную компоненту и оказывал сжима-
ющее воздействие на Памир.

В северо-восточный дрейф был вовлечён и 
Центральный Афганистан, к северу от которо-
го, вдоль зон Гератского и продолжавшего его 
Гунтского разломов, происходили левосдвиго-
вые перемещения, отчего амплитуда смещения 
Юго-Западного Памира — Бадахшана возросла, 
и усилились связанные с ним деформации со-
седних зон, в частности, оформилась покровная 
структура Юго-Восточного Памира. Зона Север
ного Памира стала надвигаться на Афгано-Тад
жикскую депрессию.

С позднего миоцена направление наиболь-
шего сжатия становится близким к меридио-
нальному. Развиваются субширотные структу-
ры сжатия и сопряжённые с ними сдвиги на 
западном и северо-восточном флангах синтак-
сиса, движения вдоль которых продолжаются 

до сих пор. Вместе с тем, продолжается субши-
ротное сжатие региона. С начала плиоцена рез-
ко усиливается поднятие горного сооружения, 
амплитуда которого только за четвертичное 
время местами превысила 6 км. Поднятие было 
особенно интенсивным на западе Памира и от-
разилось резким возрастанием грубости обло-
мочного материала моласс на востоке Афгано-
Таджикской депрессии (рис. 24). Резкое усиле-
ние поднятий с плиоцена, а чаще с конца плио-
цена, характерно также для Гималаев и Тибета 
[Трифонов и др., 2012]. Под этими структура-
ми, как и под Памиро-Пенджабским синтакси-
сом, сейсмическими и гравиметрическими ме-
тодами выявлено разуплотнение верхов мантии, 
которое и стало одним из источников усиления 
поднятия.

Важнейшей особенностью глубинного строе-
ния Памирского синтаксиса является Памиро-
Гиндукушская сейсмофокальная зона мантий-
ных землетрясений (рис. 25). Она представляет 
собой круто погружающуюся линзу переменной 
толщины и плотности гипоцентров, которые 
проектируются примерно на зону Центрального 
Памира (см. рис. 22). В обеих частях сейсмофо-
кальной зоны, памирской и гиндукушской, ги-
поцентры сильных землетрясений присутствуют 
на глубинах 110±20 км. На глубинах 130–170 км 
толщина зоны уменьшается. Сильные земле-
трясения под Памиром не происходят, а под 
Гиндукушем крайне редки.

Глубже, на уровне 190–240 км, под Гиндуку
шем линза утолщается, число гипоцентров рез-
ко возрастает, а количество выделенной сейс-
мической энергии становится больше, чем в 
верхней части зоны. Сейсмичность затухает с глу
биной, прослеживаясь до 270–300 км.

В Памирской части зоны сейсмичность не-
сколько возрастает на глубинах около 200 км и 
прослеживается до 240–250 км, но сильные зем-
летрясения там не происходят, и количество вы-
деленной сейсмической энергии меньше, чем в 
верхней части зоны.

Гиндукушская часть зоны компактна. Если 
исключить из-за неточности определения коор-
динат сильнейшее землетрясение 07.07.1909 
(MS = 8; 36.5° с.ш.; 69° в.д.), то 95% эпицентров 
сильных землетрясений окажутся внутри изоме-
тричного контура (мегаочага) 1.5×1.5°, причём 
их скопление группируется вокруг 36.5° с.ш. и 
70.8° в.д. К этому мегаочагу приурочено более 
90% сильных землетрясений Памиро-Гиндукуш
ской зоны и более 95% выделенной сейсмиче-
ской энергии.
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Рис. 23. Принципиальные схемы геодинамической обстановки и тектонической зональности Памиро-Ка
ракорумского региона на разных стадиях новейшего тектогенеза

A — тектоническая зональность в конце эоцена; Б — геодинамическая обстановка с конца эоцена до начала миоцена 
и тектоническая зональность к концу раннего миоцена; В — геодинамическая обстановка с конца раннего миоцена до 
позднего миоцена и тектоническая зональность к концу миоцена; Г — геодинамическая обстановка с конца миоцена по 
настоящее время и современная тектоническая зональность [Иванова, Трифонов, 2005]

Буквенные обозначения. ИГ — Индийская платформа и Гималаи; Кт — прогиб Катаваз; Кв — зона Кветты, включая 
офиолиты Хоста; Лх — блок Лхаса; ТШ — сутура Тарнак–Шиок–Бангун; Ф — Фарахрудская зона; ХП — сутура Хашруд–
Альтимур–Пшарт. Стрелки показывают направления сжатия. Темным цветом выделена область Гиндукушского сейсмиче-
ского мегаочага. Остальные обозначения см. на рис. 22
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Рис. 23. Окончание

Для понимания природы сейсмофокальной зо-
ны важны результаты исследований Л.П. Винника 
и А.А. Лукка [1974], показавших, что в её преде-
лах до глубин 300 км скорости распространения 
продольных сейсмических волн на 0.3–0.4  км/с 
выше среднемировых на тех же глубинах, а в окру-
жающей мантии скорости понижены относитель-

но среднемировых на 0.1–0.2 км/с. Это означает, 
что сейсмофокальная зона отличается повышен-
ной плотностью, а окружающая мантия — пони-
женной. А.В. Николаев и И.А. Санина [1982] по-
строили трёхмерную скоростную модель сейсмо-
фокальной зоны. Она характеризуется сложным 
чередованием высокоскоростных и низкоскорост-
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ных объёмов, причём особенно велик их контраст 
(до 11–12%) в гиндукушском мегаочаге. Севернее 
этой зоны подобные аномалии отсутствуют.

Новейшее горизонтальное укорочение верх-
ней части земной коры, убедительно доказанное 
приведёнными выше данными, сопровождалось 
таким же или большим укорочением мантий-
ной части литосферы. Сейсмологическое изуче-
ние зоны выявило повышенную по сравнению 
с окружающей мантией плотность и прочность 
пород, что в сочетании с высокой скоростью со-
временных деформаций приводит к их сейсмо-
генному разрушению.

Основываясь на этом, ряд исследователей [Vin
nik et al., 1977; Tapponnier et al., 1981; Burtman, 
Molnar, 1990] предложили субдукционную мо-
дель сейсмофокальной зоны. Согласно ей, в гин-
дукушской части зоны океанская литосфера, тож
дественная сутуре Инда–Цангпо, субдуцирует 
под Гиндукуш, а в памирской части насыщенная 
мафическими компонентами литосфера продол-
жения Афгано-Таджикской депрессии субдуци-
рует под Памир-Каракорум.

Однако субдукционная модель противоречит 
структурным соотношениям между тектонически
ми зонами и реаьным наклонам сейсмофокаль-
ной зоны [Иванова, Трифонов, 2005]. Так, нет 
никаких геологических оснований, предполагая 
субдукцию литосферы типа Инда–Цангпо, ограни
чивать её районом Гиндукуша, но не распростра-
нять дальше на восток, где для этого больше осно-
ваний. Также неясно, почему пододвигание суб-
страта Афгано-Таджикской депрессии под Памир 
проявилось только на востоке и не заметно в 
Гиндукуше, где оно геологически более вероятно. 
Вместе с тем, в субдукционной модели содержит-
ся продуктивное положение о связи землетрясе-
ний с мафическими элементами литосферы.

Гиндукушский мегаочаг соответствует на зем-
ной поверхности смежным участкам гиндукуш-
ских герцинид, где преобладают выходы проте-
розойского основания, и в меньшей степени ар-
хейского массива Юго-Западного Памира — Ба

дахшана (см. рис. 22). Если этот массив до начала 
новейшего тектогенеза располагался, как мини-
мум, на 150 км западнее и был частью зоны Цент
рального Памира между вулканической дугой и 
океаническим прогибом раннего Мезотетиса, то 
в районе первоначального расположения масси-
ва на глубине могли сохраниться реликты пере-
крытой им океанской коры, представленной в 
скоростном разрезе соседней Ванч-Язгулемской 
части Центрального Памира «коро-мантийной 
смесью» мощностью около 15 км.
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⇐
Рис. 24. Молассовые комплексы восточной части 

Таджикской депрессии, по [International Symposium..., 
1977] с изменениями

1 — глины; 2 — алевролиты, 3 — песчаники; 4 — гравий 
и мелкогаличные конгломераты; 5  — грубые и валунные 
конгломераты; 6, 7 — магнитная полярность: 6 — нормаль-
ная, 7 — обратная; 8 — ископаемая фауна; 9 — несогласие

Другим источником мафического материала 
могли стать глубинные аналоги хорогской сви-
ты (амфиболовые гнейсы и гранатовые амфибо-
литы с будинами эклогитов), вскрытой на кон-
такте шахдаринской и горанской серий Юго-
Западного Памира. Наконец, в непосредствен-
ной близости от них могли находиться глубин-
ные продолжения сутур герцинид, перекрытые 
пластинами континентальной коры.

Гиндукушский мегаочаг совпадает с районом 
первоначального расположения перечисленных 
метабазитовых комплексов [Иванова, Трифонов, 
2005]. В ходе новейшего тектогенеза метабазиты 
были тектонически перекрыты мощными пласти-
нами континентальной коры и вдавлены в ман-
тию на глубины 40–70 км, где существовали усло-
вия для эклогитизации метабазитов — умеренно 
повышенная температура и высокое давление, 
обусловленное интенсивным латеральным сжа-
тием и повышенной нагрузкой перекрывающих 
континентальных масс. Утяжелённая эклогити-
зацией кора стала погружаться в менее плотную 
и более горячую мантию, сохраняя относительно 
высокие вязкость и прочность, т.е. способность 
к накоплению упругих деформаций и хрупкому 
разрушению, которое и служит источником ман-
тийных землетрясений.

По мнению М.В.  Родкина и его соавторов 
[2009], причиной сейсмогенных подвижек мог-
ли быть не столько высокие девиаторные на-
пряжения, сколько усиливаемое воздействием 
флюидов понижение прочности пород в зонах 
милонитизации. Источниками флюидов могли 
стать как дегидратация погружающихся мафи-
ческих слэбов, так и астеносфера, а подвижки 
в зонах милонитизации обусловливались раз-
витием сквозьлитосферной Памиро-Афганской 
(Чаман-Дарвазской) зоны левых взбросо-сдвигов 
на западном фланге Памиро-Пенджабского син-
таксиса.

В памирской части Памиро-Гиндукушской 
сейсмофокальной зоны также присутствуют глу-
бинные метабазиты, но в меньших объёмах и не 
повсеместно.
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Соответственно, мантийные землетрясения 
распространены фрагментарно, случаются реже и 
выделяют меньше сейсмической энергии. По обе 
стороны от Памирской дуги, в Тибете и Аф
ганистане, тектонические зоны, идентифицируе-
мые с памирскими, расширяются, что указывает 
на их меньшее утолщение и меньшее воздействие 
на глубинные метабазиты. Вероятно, поэтому за-
паднее Гиндукуша и восточнее г. Ташкурган ман-
тийный сейсмогенез почти полностью исчезает.

3.2. Аравийско-Кавказский  
регион

Южной границей Аравийско-Кавказского 
сегмента Альпийско-Гималайского пояса явля-
ются зоны тектонических нарушений, располо-
женных на границе пояса с Аравийской плитой. 
Сегмент включает в себя внутренние зоны поя-
са и Большой Кавказ, развивающийся на его 
северном фланге. Передовые прогибы, Азово-
Кубанский на западе и Терско-Дербентский на 
востоке, отделяют Большой Кавказ от располо-
женной севернее слабо деформированной части 
эпипалеозойской Скифской плиты. Воздействия 
новейших тектонических событий в Аравийско-
Кавказском сегменте распространяются как на 
запад — на обрамления соседних впадин Среди
земного и Чёрного морей и особенно на Анато
лию, так и на восток — в пределы Ирана, Кас
пийского моря и Южной Туркмении.

3.2.1. Активные разломы

В структурном рисунке и кинематике актив-
ных разломов Аравийско-Кавказского сегмента 

и его обрамлений обнаруживаются черты сход-
ства с Памиро-Гималайским регионом. Западной 
границей Аравийской плиты является меридио-
нальная Левантская зона разломов, нередко на-
зываемая Трансформой Мёртвого моря (рис. 
26). Она отделяет Аравийскую плиту от Леван
тинской впадины Средиземного моря, которая 
в плейт-тектоническом смысле принадлежит 
Африканской плите. Скорость позднечетвертич-
ных левосдвиговых перемещений вдоль Транс
формы оценивается величиной до 7.5 мм/год в 
окрестностях Мёртвого моря [Freund et al., 
1968]. Севернее, в долине р.  Иордан, она со-
ставляет 4.9  мм/год при вертикальной состав-
ляющей движений не более 0.2 мм/год [Ferry et 
al., 2007]. Скорость накопления современной 
сдвиговой деформации в зоне разлома оценива-
ется по GPS-данным величиной 4.4±0.3 мм/год 
[Reilinger et al., 2006].

Далее к северу, в сегменте Яммуне в Ливане, 
зона разломов отклоняется на ССВ и приобре-
тает взбросовую составляющую смещений. Ско
рость сдвига с конца позднего плейстоцена — 
3.9–6.1 мм/год [Gomez, Nemer et al., 2007]. Ско
рость накопления современной сдвиговой де-
формации по GPS-данным составляет 4.8 мм/год 
[Reilinger et al., 2006] или 4–5 мм/год при нали-
чии подчинённой компоненты поперечного уко
рочения [Gomez, Karam et al., 2007].

На территории Сирии Трансформа разделя-
ется на несколько ветвей. Главной ветвью явля-
ется зона разломов Эль-Габ, окаймляющая од-
ноимённый грабен. По ней скорость голоцено-
вого левого сдвига составляет ~5 мм/год [Неотек
тоника..., 2012]. Скорость варьировала во време
ни. Её оценивают величиной 6–6.8 мм/год за по
следние два тысячелетия по смещению римско-
го акведука [Meghraoui et al., 2003; Неотектони
ка..., 2012].

⇒
Рис. 26. Активные разломы Аравийско-Кавказского региона [Трифонов, Караханян, 2008]
Условные обозначения см. на рис. 16.
Цифры на карте (р. — разлом, з.р. — зона разломов): 1 — Амударьинский р., 2 — Апшеронского порога з.р., 3 — 

Араксская з.р., 4 — Ахурянский р., 5 — Балыкгельский р., 6 — Владикавказский р., 7 — Восточно-Анатолийская з.р., 8 — 
Восточного фланга Талышской дуги з.р., 9 — Гарнийская з.р., 10 — Гермабская з.р., 11 — Главный Копетдагский р., 12 — 
Главный современный разлом Загроса, 13 — Гудермесская з.р., 14 — Гяурсдагский р., 15 — Даште-Байазский р., 16 — Дена 
р., 17 — Дорунехская (Большекевирская) з.р., 18 — Ипакская з.р., 19 — Исак-Челекенская з.р., 20 — Казбек-Цхинвальский 
р., 21 — Казерун-Боразджанская з.р., 22 — Калмард р., 23 — Карех-Бас р., 24 — Кипрская дуга, 25 — Кух-Банан р., 26 — 
Левантская з.р., 27 — Моша р., 28 — Назранская з.р., 29 — Найбанд р., 30 — Нальчикская (Армавир-Невинномысская) 
з.р., 31 — Памбак-Севанский р. (СЗ часть Памбак-Севан-Сюникской з.р.), 32 — Равар р., 33 — Сальян-Ленгибизский 
(Аджичайский) р., 34  — Северного ограничения Бухарской ступени р., 35  — Северо-Анатолийская з.р., 36  — Северо-
Восточно-Анатолийская зона, 37 — Северо-Тегеранский р., 38 — Тебризский (Северо-Тебризский) р., 39 — Фронтальная 
з.р. Загроса, 40 — Ханарасарский р. (ЮВ часть Памбак-Севан-Сюникской з.р.), 41 — Центрально-Устюртский р., 42 — 
Черногорская флексура, 43 — Шахрудский р.
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Вместе с тем, скорость накопления современ
ной сдвиговой деформации по GPS-данным не 
превышает 1–2 мм/год [Alchalbi et al., 2009; Нео
тектоника..., 2012]. От сегмента Яммуне на северо-
восток ответвляется левый взбросо-сдвиг Серхайя, 
по которому скорость голоценовых перемещений 
составляет 1.4 мм/год [Gomez et al., 2001] (рис. 
27). Другое ответвление — простирающийся мери
дионально разлом Роум, продолжающийся на се-
вере разломами шельфа и континентального 
склона Средиземного моря. Все они являются ле-
выми сдвигами с более или менее заметной взбро
со-надвиговой составляющей. Один из разломов, 
Тартусский, выражен в рельефе шельфа кулис-
ным рядом небольших поднятий-антиклиналей, 
к числу которых относится о-в Арвад.

На юге Турции Трансформа Мёртвого моря 
причленяется к Восточно-Анатолийской зоне 
разломов северо-восточного простирания. Юго-
западное окончание зоны представлено эшело-
нированным рядом разломов, крупнейшие из 
которых (с запада на восток): Якапинар-Гёксун, 
Аманос и Восточный Хатай [Westaway, 2004]. 
По всем этим разломам выявлены позднечет-
вертичные левосдвиговые смещения и, вместе 
с тем, уступающие им по величине взбросовые 
смещения, выраженные в рельефе уступами.

Согласно модели, основанной на результатах 
GPS-измерений, скорость сдвига составляет 
~6.8 мм/год юго-западнее причленения восточ-
ной ветви Трансформы и сокращается до 
5.5±0.5  мм/год юго-западнее причленения за-
падной ветви Трансформы [Reilinger et al., 2006]. 
При этом на западном участке появляется и ста-
новится соизмеримой со сдвигом компонента 

поперечного удлинения, отражающая условия 
косого растяжения (транстенсии).

Северо-восточнее Восточно-Анатолийская зо
на становится более компактной, сохраняя левый 
взбросо-сдвиговый тип смещений с многократ-
ным преобладанием сдвиговой компоненты. Ско
рость сдвига, по данным GPS-измерений, состав-
ляет там 9–10 см/год. Из них лишь 4–8 мм/год 
приходится собственно на разломы зоны, а 
остальное рассредоточено в полосе шириной до 
100 км [McClusky et al., 2000]. По смещению до-
лины р. Евфрат, произошедшем с конца калаб
рия (12 км за последние 0.9–0.8 млн лет), ско-
рость сдвига может достигать 13–15 мм/год [Tri
fonov, Çelik et al., 2016].

Далее к северо-востоку Восточно-Анатолий
ская зона пересекается с Северо-Анатолийской 
зоной разломов. Вдоль последней юго-восточнее 
пересечения скорость четвертичного правого 
сдвига — 9 мм/год [Şaroglu, 1988]. Зона кулисно 
подставляется Главным современным разломом 
Загроса (правым сдвигом) юго-восточного про-
стирания. На Дорудском сегменте разлома ско-
рость позднечетвертичного сдвига составляет 
~10 мм/год [Bachmanov et al., 2004]. Основным 
юго-восточным продолжением разлома являет-
ся разлом Дена, который сначала простирается 
на юг и характеризуется преимущественно пра-
восдвиговыми смещениями, а затем отгибается 
на юго-восток, где вдоль его ветвей преобладает 
надвигание, сопряжённое со складчатостью.

От разлома Дена на юг ответвляются Казерун-
Боразджанская и Карехбасская правосдвиговые 
зоны. Первая на меридиональном отрезке харак-
теризуется скоростью сдвига ~5 мм/год и затуха-

⇐
Рис. 27. Схематизированная Неотектоническая карта Сирии [Неотектоника..., 2012]
1, 2 — новейшие разломы с разными скоростями перемещений: 1 — ≥ 1 мм/год, 2 — < 1 мм/год; 3–5 — возраст послед-

них перемещений по разломам: 3 — неоген, 4 — ранний–средний плейстоцен, 5 — поздний плейстоцен и голоцен; 6–11 — 
морфокинематические типы разломов: 6 — сдвиги, 7 — надвиги и взбросы, 8 — сбросы, 9 — раздвиги (вулканические 
цепи), 10 — флексуры, 11 — разломы с неизвестным направлением смещений; 12–18 — новейшие впадины и поднятия: 
12 — Месопотамский прогиб, 13 — прочие впадины, 14 — изопахиты, м (М — миоцена, МР — миоцен–квартера, Р — 
плиоцен–квартера), 15 — изолинии поднятия поверхности выравнивания на антиклиналях, 16 — части антиклинальных 
зон, поднятые на разную высоту, 17 — оси антиклиналей, 18 — слабые четвертичные поднятия в прогибе; 19 — северо-
западная граница нижнемиоценовых отложений в Курд-Даге; 20–24 — базальты: 20 — верхнего олигоцена — среднего мио-
цена, 21 — верхнего миоцена, 22 — плиоцена, 23 — нижнего–среднего плейстоцена, 24 — верхнего плейстоцена и голоцена; 
25 — города и государственные границы.

Цифры на карте: 1–6 — антиклинальные хребты: 1 — Абдель-Азиз, 2 — Антиливан, 3 — Бассит, 4 — Береговой, 5 — 
Курд-Даг, 6 — Ливанский; 7, 8 — вулканические нагорья: 7 — Джебель-Араб, 8 — Шин; 9–18 — впадины: 9 — Ад-Дау, 10 — 
долины Баккаа, 11 — Бокайе, 12 — Эль-Габ, 13 — Амик, 14 — Галилейского моря, 15 — Хомсская, 16 — Хула, 17 — Нахр 
Эль-Кабир, 18 — Ямунне; 19–27 — разломы: 19 — Акфан, 20 — Аманос, 21 — Джхар, 22 — долины Иордана, 23 — Олаб, 
24 — Роум, 25 — Серхайя, 26 — Аафрин, 27 — Св. Симеона.

Буквенные обозначения. Al — г. Алеппо, An — г. Антакия, Be — г. Бейрут, Da — г. Дамаск, Ha — г. Хайфа, IB — залив 
Искандерон, La — г. Латакия, M — г. Миссиаф, P — г. Пальмира
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ет к югу по мере того, как от неё ответвляются на 
юго-восток складчато-надвиговые структуры За
гроса. Вторая зона в северной части также явля-
ется меридиональным сдвигом, а южнее перехо-
дит во флексурно-надвиговую зону юго-восточ
ного простирания с поднятым северо-восточным 
крылом.

Зависимость типа движений от изгибов раз-
ломов совмещается с тем, что северо-западнее 
разломы, следующие вдоль границы Аравийской 
плиты, характеризуются правосдвиговыми сме-
щениями. В складчатом поясе Загроса развива-
ются параллельные этому сдвигу складчато-над
виговые структуры. Позднечетвертичное попе
речное укорочение складчатого пояса, подсчи-
танное суммированием надвиговых смещений, 
достигает нескольких миллиметров в год.

Северо-Анатолийская зона разломов следует 
от места пересечения с Восточно-Анатолийской 
зоной на северо-запад и затем на запад более, 
чем на 1000 км вдоль всей Анатолии и состоит 
из ряда разломов, нередко расположенных эше-
лонированно относительно друг друга. От зоны 
на юго-запад отходят оперяющие разломы с 
признаками правосдвиговых смещений. Вдоль 
самой зоны описаны многочисленные примеры 
позднечетвертичных правых смещений речных 
и овражных долин и других молодых форм ре-
льефа на десятки и сотни метров; при этом вер-
тикальная компонента смещений переменна и 
существенно уступает сдвиговой, а местами от-
сутствует [Trifonov et al., 1996].

Приводятся определения скорости позднего-
лоценового сдвига в 20.5±5.5 и 18.6±3.5 мм/год в 
центральной части зоны [Kozacž et al., 2007, 
2009]. На западе зона разделяется на несколько 
ветвей, и скорость позднечетвертичного сдвига 
по северной ветви оценивается в 15.0±3.2 мм/год 
[Pussi et al., 2008]. Cкорость сдвига, рассчитан-
ная суммированием тензоров сейсмических мо-
ментов землетрясений ХХ  в., уменьшается от 
27 до 16  мм/год с востока на запад [Kiratzi, 
1993].

В течение последнего сейсмического цикла, 
продолжавшегося около 300  лет и достигшего 
максимума при землетрясении 26.12.1939 с маг-
нитудой MS = 7.8, суммарное сдвиговое смеще-
ние составило 5–8 м. Экстраполируя эту величи-
ну в прошлое, получаем скорость сдвига 17–
27 мм/год [Trifonov, 2000]. Согласно GPS-изме
рениям, скорость сдвига составляет ~24 мм/год 
[McClusky et al., 2000]. Она распределена в по-
лосе шириной до 100 км, и собственно на зону 
разлома приходится только 20 мм/год, а в центре 

зоны — не более 15 мм/год. В сбалансированной 
модели, основанной на GPS-данных, скорость 
сдвига уменьшается с востока на запад от 25.7±0.2 
до 24.2±0.2 мм/год [Reilinger et al., 2006].

Восточно-Анатолийская зона разломов се-
вернее её пересечения с Северо-Анатолийской 
зоной представлена двумя ветвями. Западная 
ветвь, названная Северо-Восточной Анатолий
ской зоной [Şaroglu, 1988], образована разлома-
ми юго-восточных бортов Чатской и Эрзрумской 
впадин, разломом Думлу и разломами возле 
с. Нарман и г. Олту. Вдоль них отмечены позд-
нечетвертичные взбросовые, а по разлому Думлу 
также превосходящие их левосдвиговые смеще-
ния [Трифонов и др., 2002]. Зона прослеживает-
ся до г. Ахалкалаки в Южной Грузии, где кулис-
но подставляется Казбек-Цхинвальским разло-
мом северо-восточного простирания.

Восточная ветвь Восточно-Анатолийской зо-
ны с признаками левосдвиговых смещений про-
стирается сначала параллельно западной ветви, 
а северо-восточнее всё более отклоняется к вос-
току. Плоскость разлома круто (50–60°) наклоне
на на северо-запад. На северо-восточном окон-
чании, в бассейне р. Памбак Северной Армении, 
восточная ветвь под углом 17° сочленяется с Пам
бак-Севанской зоной правых сдвигов, характери
зующихся скоростью движений ~5 мм/год [Три
фонов и др., 1990; Avagyan, 2009].

Памбак-Севанская зона к востоку затухает, 
но от неё на юго-восток ответвляется Ханарасар
ская зона разломов со скоростью позднечетвер-
тичного правого сдвига 4.5–5 мм/год. Вертикаль
ная компонента уступает сдвиговой в 7–12 раз, 
причём чаще поднято северо-восточное крыло. 
А.С. Караханян объединяет Памбак-Севанский 
и Ханарасарский разломы в Памбак-Севан-Сю
никский разлом [Karakhanian et al., 2004]. На 
юго-восточном окончании он кулисно подставля-
ется северо-западными ветвями Тебризского пра
вого взбросо-сдвига. Сливаясь, они отгибаются 
к востоку, причём взбросо-надвиговая компонен
та возрастает.

К юго-востоку от Тебризского разлома, в ты-
лу Загроса, известны новейшие разломы, позд-
нечетвертичная активность которых установле-
на лишь в отдельных сегментах. Они также ха-
рактеризуются правосдвиговыми смещениями 
со взбросовой компонентой, возрастающей по 
мере отклонения разломов к востоку.

Восточная ветвь Восточно-Анатолийской зо-
ны и Памбак-Севан-Сюникский разлом образу-
ют Северо-Армянскую дугу активных разломов, 
обрамляющую Малокавказский синтаксис. У 
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разломов дуги почти везде взброшены северные 
крылья, а сдвиговая составляющая перемеще-
ний, близкая к 5 мм/год, многократно превос-
ходит вертикальную составляющую. В эту внеш-
нюю дугу вложена внутренняя, дуга активных 
разломов, более круто изогнутая и касающаяся 
внешней дуги в её вершине. Внутренняя дуга 
представлена Ахурянским разломом северо-
восточного простирания и Гарнийской зоной 
разломов северо-западного простирания. На кос-
мических снимках турецкой части Ахурянского 
разлома видны левосдвиговые смещения мелких 
речных и овражных долин. На вертикальные 
смещения указывают грабенообразное строение 
зоны разлома в районе Ахурянского водохрани-
лища и приуроченные к зоне сейсмогравитаци-
онные деформации.

Гарнийская зона состоит из нескольких сег-
ментов северо-западного простирания, располо-
женных кулисно друг относительно друга таким 
образом, что каждый более южный сегмент на-
чинается восточнее предыдущего [Trifonov et 
al., 1994]. Окончания сегментов соединены бо-
лее короткими разрывами, простирающимися 
также на северо-запад, но более широтно, чем 
сами сегменты. Короткие разрывы и окончания 
сегментов образуют своеобразные ромбовидные 
структуры. Голоценовые и позднеплейстоцен-
голоценовые смещения вдоль двух северных сег-
ментов, Алаварского и юго-восточнее Мармарик-
Азатского (каждый имеет длину ~60 км), дают 
скорость сдвига 2 мм/год. Вертикальная компо-
нента смещений (поднятие северо-восточного 
крыла) уступает сдвиговой в 10−15 раз. Лишь на 
северо-западе она возрастает, и её отношение к 
сдвиговой составляющей достигает 1/2–

1/4.
Такие же скорости и соотношения компонент 

перемещений установлены в более южном 50-ки
лометровом сегменте разлома, протягивающемся 
от с. Гелайсор до с. Арени. Юго-восточнее Гарний
ская зона разветвляется. Одна из ветвей протяги-
вается на 80 км к ЮВ до берега р. Аракс южнее 
г. Нахичевань, где смыкается с Аракской зоной 
разломов северо-восточного простирания. Другая 
ветвь, Арпа-Зангезурская, следует на ВЮВ и до-
стигает Ханарасарского разлома.

Аракская зона молодых нарушений выраже-
на на земной поверхности сравнительно непро-
тяженными уступами террас и склонов долины 
р. Аракс. Эшелонированное расположение усту-
пов позволяет предполагать наличие левосдвиго-
вой компоненты движений. Аракская зона в со-
четании с активными разломами Талышских гор 
образует Талышскую дугу меньших, чем Северо-

Армянская, размеров, также выпуклую на север 
[Трифонов и др., 2002]. Разломы Талышских 
гор имеют в плане форму Z-образного пучка, в 
центре которого разломы сближены и простира-
ются почти меридионально вдоль Каспийского 
побережья, а на севере и юге отклоняются на 
СЗ и ЮВ, постепенно удаляясь один от другого. 
На севере разломы пучка образуют фронт ду-
ги и сопрягаются с Аракской зоной, а на юге 
сочленяются с активными разломами Западного 
Эльбурса. Вдоль разломов Талыша выявлены 
молодые взбросовые смещения, возможно, с 
правосдвиговой компонентой. Как правило, 
подняты западные крылья.

Итак, в активной тектонике Аравийско-Иран
ского сегмента Альпийско-Гималайского пояса 
выявляются черты, общие с Памиро-Гималай
ским сегментом. Это направления смещений на 
обрамлениях Аравийской плиты — по Левантской 
и Восточно-Анатолийской зонам, тождественным 
Чаманской и Дарваз-Алайской, и по восточному 
отрезку Северо-Анатолийской зоны, Главному со-
временному разлому Загроса и его южному про-
должению, сходным с Памиро-Каракорумским 
разломом. Много общего также в активной текто-
нике Загроса и южных склонов и предгорий Ги
малаев. Вместе с тем, наблюдаются и отличия.

Одно из них состоит в том, что обрамляющие 
Аравийскую плиту Восточно-Анатолийская и 
Северо-Анатолийская зоны пересекаются вбли-
зи с. Карлиова и продолжаются соответственно 
на СВ и СЗ. В месте пересечения они испыты-
вают ветвления и изгибы, свидетельствующие о 
многократно повторявшихся взаимных сдвиго-
вых смещениях зон [Трифонов и др., 2002].

Вторая особенность описываемого региона — 
своеобразные миндалевидные структуры [Karakha
nian et al., 2002] (рис. 28). Одна из них, Гегам-Вар
денисская, ограничена с севера Памбак-Севан
ским разломом, а с юга — Арпа-Зангезурской вет
вью Гарнийского разлома. Западным ограниче-
нием служит Гарнийский разлом, а восточным — 
Ханарасарский. Все эти разломы характеризуют-
ся правосдвиговыми смещениями, но на север-
ном и южном ограничениях они сочетаются со 
взбросовыми, отражающими сжимающую со-
ставляющую движений, тогда как у простираю-
щихся на СЗ−ЮВ разломов западного и восточ-
ного ограничений вертикальная составляющая 
часто является сбросовой, и видимой сжимаю-
щей компоненты движений нет. Еще более от-
четливо эта зависимость динамической обстанов-
ки образования разломов от их простирания про-
ступает во внутреннем строении «миндалины».
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Ее северная часть понижена и заполнена во-
дами Севана, а южная и западная сложены чет-
вертичными вулканическими породами. В поле 
их распространения находится Гегамская струк-
тура — вложенная «миндалина» меньшего разме-
ра. Её северо-восточное ограничение в основном 
скрыто позднеплейстоценовыми вулканическими 
образованиями и обнажено лишь на крайнем 

северо-западе и на юго-востоке, где выделен раз-
лом Мармарик−Камо с признаками правого сдви-
га, ответвляющийся от Гарнийского разлома. Юго-
восточнее г.  Камо (Гавар) разлом отгибается к 
югу и переходит в меридиональную полосу сбро-
сов восточного борта структуры. Они выражены 
как смещениями вулканитов и обломочных от-
ложений, так и уступами поверхности.
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Амплитуды позднечетвертичных смещений из
меряются метрами, достигая в отдельных случаях 
15−20 м. Чаще опущены западные крылья. Наряду 
с этим, выявлены правые смещения пересекае-
мых овражных долин амплитудой до 200 м.

Араратская миндалевидная структура (см. рис. 
28) ограничена с юго-запада Балыкгельским раз-
ломом, переходящим на юго-востоке в Северо-
Тебризский разлом восток-юго-восточного про-
стирания. Юго-восточнее г. Меренда (Иран) он 
смыкается с Сардарапат-Нахичеванским разло
мом, образующим восточную и северную гра-
ницы «миндалины». Разлом простирается от 
г.  Меренда на север до г.  Нахичевани, далее 
отгибается на северо-запад и запад вдоль лево-
бережья р. Аракс и возле г. Кагызман (Турция) 
вновь смыкается с окончанием Балыкгельского 
разлома. Вдоль оси «миндалины» простирается 
прямолинейный разлом Маку, сливающийся с 
Балыкгельским на северо-западе структуры.

По всем указанным разломам обнаружены 
признаки позднечетвертичных правосдвиговых 
перемещений. Вертикальная компонента ис-
пытывает характерные изменения. На южном 
(Северо-Тебризский разлом) и северном (запад-
ная часть Сардарапатского разлома) краях она 
является взбросовой, причём у Сардарапатского 
разлома опущено южное крыло. На восточном 
краю структуры тип вертикального смещения 
скорее всего сбросовый.

Такие же смещения обнаружены и вдоль Ба
лыкгельского разлома южнее оз. Балык. На участ-
ках кулисного подставления его сегментов выяв-
лены мелкие ромбовидные и миндалевидные 
структуры. На северо-западе от сливающихся раз-
ломов Балыкгельского и Маку отходят на север 
многочисленные сбросы и правые сбросо-сдвиги, 
образующие структуру «конского хвоста».

Различие типов вертикальных движений, 
взбросового на северном и южном краях «мин-
далины» и преимущественно сбросового на её 
западном и восточном краях и у оперяющих 
разломов, при доминирующем правом сдвиге 
роднит Араратскую «миндалину» с Гегам-Варде
нисской и позволяет рассматривать их как 
структуры, возникающие между сдвиговыми зо-
нами по тому же принципу, как возникают струк
туры типа pull-apart между сегментами сдвига.

Севернее Северо-Армянской и Талышской 
дуг активные разломы образуют северный фронт 
Аджаро-Триалетии и особенно многочисленны в 
южных предгорьях и на южном склоне Большого 
Кавказа. С.И. Кулошвили, обобщивший данные 
о таких разломах на территории Грузии, отмеча-
ет вдоль них молодые надвиговые и взбросовые 
смещения [Trifonov et al., 1996].

Преобладание надвигов и взбросов характер-
но и для территории Азербайджана. С надвига-
ми и взбросами сопряжены растущие антикли-
нали, наиболее эффектно проявленные на вос-
токе Аджиноурской складчатой зоны. Здесь на 
крутом южном крыле Карамарьянской антикли-
нали скорость относительного вертикального пе
ремещения поверхности позднеплейстоценовой 
террасы достигает 1−2  мм/год [Милановский, 
1968]. Судя по изменению глубины вреза древне
го ирригационного канала, движения продолжа-
лись в историческое время [Трифонов, 1983].

Большинство активных разломов южного 
склона и южных предгорий Большого Кавказа, 
простирающихся на ЗСЗ параллельно оси гор-
ного сооружения, характеризуются взбросо-над
виговыми смещениями. Но по некоторым раз-
ломам, отклоняющимся на СЗ от этого направ-
ления, обнаружены молодые правосдвиговые 
смещения. Они представлены в зоне Сальян-

⇐
Рис. 28. Активные разломы Армянского нагорья, Гегам-Варденисская и Араратская миндалевидные структу

ры и вулканические центры в них [Трифонов, Караханян, 2008]
1–3 — активизированные новейшие разломы: 1 — сдвиг, 2 — сброс, 3 — надвиг или взброс; 4–7 — вулканические об-

разования: 4 — средне-позднеплейстоценовые, 5 — вулкан Тендурек (Т), 6 — позднеплейстоценовые, 7 — голоценовые.
Цифры на карте: 1–7 — голоценовые вулканы и лавовые потоки: 1 — Цхук–Каркар (Сюникская структура pull-apart), 

2 — Порак, 3 — Смбатасар, 4 — Вайоцсар, 5 — молодые лавы Гегамского нагорья, 6 — главный кратер Арарата, 7 — агло-
мератовый туф склона Арарата, перекрывший поселение второй половины III тысячелетия до н.э.

Буквенные обозначения. Крупные  в улканы: Ar — Арарат, Arg — Арагац, S — Сипан; в улканические  на горья: 
SVR — Сюникское, VVR — Варденисское; р а зломы: AF1, 2, 3 — Ахурянский, AF — Акеринский, CF — Чалдеранский, 
ESF — Восточно-Анатолийский, GF1, 2, 3, 4 — Гарнийский, GF5 — Арпа-Зангезурский, GSKF — Балыкгельский, IF — 
Игдирский, KF — Кагысманский, MF — Маку, NF — Нахичеванский, NTF — Северо-Тебризский, PSSF — Памрак-Севан-
Сюникская зона разломов (PSSF1, 2, 3 — Памбак-Севанский разлом, PSSF4 — Ханарасарский разлом, PSSF5 — южные 
продолжения Ханарасарского разлома, на востоке Гиратахское и на западе Дебаклинское, активное лишь фрагментарно), 
SF — Сардарапатский
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Ленгибизского (Аджичайского) правого взбросо-
сдвига на южном склоне Юго-Восточного Кав
каза. Средняя скорость сдвига по нему с конца 
плейстоцена достигает 1  мм/год [Трифонов, 
1983]. Правые взбросо-сдвиги продолжаются на 
юго-восток в Южный Каспий. Направления мо-
лодых смещений по разломам южного склона 
Большого Кавказа отражают условия субмери-
дионального или северо-северо-восточного го-
ризонтального сжатия и укорочения. Этому не 
противоречит появление непротяженных левых 
сдвигов северо-восточного простирания и сбро-
сов север-северо-восточной ориентировки в Юж
ном Дагестане. Примером последних является 
Кафлан-Калинский сброс, скорость позднеплей
стоценовых движений по которому составляет 
1 мм/год.

На северных склонах и в предгорьях Большого 
Кавказа скорости позднечетвертичных движе-
ний меньше, чем в зоне южного склона, но пре-
обладают активные нарушения тех же двух глав-
ных направлений: во-первых, широтного и за
пад-северо-западного и, во-вторых, северо-запад
ного. Первое направление в Дагестане представ-
лено взбросами, наклоненными на юг, реже на 
север. В Чечне к нему относится Черногорская 
флексура, которой, по-видимому, соответствует 
под осадочным чехлом разлом консолидирован-
ного основания. На западе флексура кулисно 
подставляется Владикавказским и Балтинским 
разломами, с которыми сопряжены асимметрич-
ные антиклинали с крутыми южными крылья-
ми. Изменения высот террас конца позднего 
плейстоцена указывают на скорости перемеще-
ний 1−2 мм/год [Милановский, 1968]. Меньшие 
скорости движений характеризуют подобные 
разломы и флексуры на Центральном Кавказе.

Северо-западное направление представлено 
глубинными зонами активных разломов, выра-
женными на поверхности лишь косвенными при
знаками. Таковы тектонические нарушения Кас
пийского побережья между городами Махачкала 
и Дербент, Гудермесская и Назранская зоны в 
Чечне, Лысогорская флексура и Нальчикская (Ар
мавир-Невинномысская) зона разломов на Цент
ральном Кавказе [Милановский и др., 1989]. 
Особенности поля напряжений, восстановлен-
ного по ориентировке молодых трещин, позво-
лили предполагать вдоль разломов, наряду с 
вертикальной, правосдвиговую составляющую 
движений [Расцветаев, 1989]. Северо-Западный 
Кавказ имеет сходные особенности смещений 
по разломам. Их дополняют там сбросы и левые 
сбросо-сдвиги северо-восточного простирания, 

фиксируемые в деформациях морских террас 
[Островский и др., 1977; Измайлов, 2007].

Активная тектоника Центрального Ирана и 
Эльбурса определяется подвижками по разло-
мам, простирающимся, во-первых, на восток 
или ВСВ и, во-вторых, на север или ССЗ. На 
севере преобладают субширотные активные на-
рушения. Они представлены в Эльбурсе и на 
обоих его склонах, где характеризуются взбро-
совыми смещениями [Berberian, 1976]. Однако 
при Рудбарском землетрясении 20.06 1990 г. с 
магнитудой 7.2 по продольному разлому Эль
бурса произошла подвижка до 1 м с преоблада-
ющей левосдвиговой компонентой смещения, а 
определение механизма очага показало почти 
чистый левый сдвиг [Berberian et al., 1992]. Ку
лисный ряд разломов, которые, наряду со 
взбросовой, имеют левосдвиговую компоненту 
смещений, протягивается вдоль южных предго-
рий Эльбурса [Bachmanov et al., 2004]. На запа-
де ряда находится Ипакская зона разломов про-
тяженностью ~100 км. Выявлены молодые лево-
сдвиговые смещения, превосходящие взбросо-
вую компоненту. Смещение конуса выноса на-
чала позднего плейстоцена позволило оценить 
скорость сдвига в 0.5−1.5  мм/год. По Северо-
Тегеранскому разлому очевидны четвертичные 
и местами позднечетвертичные взбросовые и 
надвиговые смещения. Однако на северном 
краю г. Тегерана возле университета имени Ша
хид Бехешти по омоложенному сегменту разло-
ма можно предполагать левое смещение на 
100−200 м долины р. Дараке.

Северо-Тегеранский разлом примыкает на вос
токе к разлому Моша, который протягивается 
на 175 км на ВЮВ. Его северное крыло взброше
но, но преобладают левосдвиговые смещения. 
Скорость голоценового сдвига ≥ 2−2.5 мм/год, а 
суммарная средняя скорость взбросо-сдвиговых 
перемещений > 3 мм/год. Возможным восточным 
продолжением этой системы левых взбросо-сдви
гов является активный разлом восток–северо-
восточного простирания, по которому Н.Уэллман, 
назвавший его Шахрудским, отдешифрировал 
на аэрофотосниках левые смещения водотоков 
[Wellman, 1966]. Такие же смещения установле-
ны по Даште-Байазскому разлому на востоке 
Ирана [Tchalenko, Berberian, 1975].

Более сложный характер смещений выявлен 
вдоль расположенного между Шахрудским и 
Даште-Байазским разломами 700-километрового 
Большекевирского (Дорунехского) разлома. Он 
образует пологую выпуклую на север дугу, кото-
рая в более протяженной западной части про-
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стирается на ВСВ, а в восточной части  — на 
ВЮВ. От вершины дуги на ВСВ ответвляется 
100-километровый разлом Асадабад с признака-
ми надвига и левого сдвига.

А.С. Караханян, обследовавший зону Дору
нехского разлома в 1998 г., обнаружил в его за-
падной части молодые левосдвиговые смеще-
ния, которые восточнее ответвления Асадабад
ского разлома сменяются правосдвиговыми. По 
существу, соотношение между сегментами с 
разным направлением сдвига такое же, как 
между Восточно-Анатолийским и Памбак-Севан
ским разломами в Северо-Армянской дуге, и 
также отражает субмеридиональное укороче-
ние, которое, возможно, связано в данном слу-
чае с северным дрейфом Лутского массива, обу-
словленным давлением Оманского малого син-
таксиса.

Разломы субмеридиональной системы обрам-
ляют с запада и востока Лутскую впадину. На 
западном обрамлении это разломы Кух-Бенан, 
Равар, Найбенд и Калмард. Их простирания из-
меняются от север–северо-западного и меридио-
нального на юге до север–северо-восточного на 
севере. Независимо от изменения простираний 
по разломам везде имеют место правосдвиговые 
смещения молодых форм рельефа, которые со-
провождаются сбросовой или, чаще, взбросовой 
составляющей [Berberian, 1976; Mohajer-Ashjai et 
al., 1975]. Правосдвиговые смещения выявлены 
и в зоне меридионального разлома Джаббар, пе-
ресекающего Даште-Байазский разлом. На вос-
точном обрамлении Лутской впадины отмечены 
молодые вертикальные смещения.

Характер позднечетвертичных смещений по 
разломам Центрального Ирана указывает на се
веро-восточное направление максимального уко
рочения земной коры, что совпадает с направ-
лением сжатия в очагах большинства сильных 
землетрясений региона [McKenzie et al., 1978]. 
Активные разломы распределены неравномер-
но, ограничивая более или менее крупные бло-
ки. Однако наличие таких блоков мало искажа-
ет однообразие динамической картины, сходной 
с той, что реконструирована для Центральной 
Азии к северу от Тибета.

В Северном Иране динамическая обстановка 
разрывообразования иная: северный дрейф 
Лутского массива привел к образованию новей-
шей структурной дуги Аладаг-Биналуда и в це-
лом Туркмено-Хорасанских гор. По продольным 
разломам дуги зафиксированы молодые взбро-
совые и надвиговые смещения. С севера дуга 
ограничена зоной Главного Копетдагского раз-

лома северо-западного простирания, по которо-
му выявлены многочисленные правосдвиговые 
смещения, в 2−8 раз превосходящие взбросо-над
виговую компоненту движений [Трифонов, 1983]. 
Между городами Казанджик и Ашхабад они рас-
пределены по двум ветвям разлома, наклонен-
ным под углами 40−60° на ЮЗ. Суммарная ско-
рость сдвига в обеих ветвях достигает 2 мм/год. 
На непротяженных участках юго-восточнее 
с. Искандер и южнее с. Келята зона Главного 
Копетдагского разлома резко изгибается на ВСВ 
и обнаруживает признаки молодых надвиговых 
перемещений. Возле с. Пароу к разлому с ЮЗ 
причленяются сопряженные с ним активные ле-
вые сдвиги. В районе г.  Бахардена, западнее 
с. Багир и в районе г. Ашхабада от зоны Главного 
разлома отходят на ЮВ оперяющие ее Гермаб
ская, Асельминская и Харварская правосдвиго-
вые зоны.

Сложное сочетание разнонаправленных ак-
тивных нарушений выявлено юго-восточнее Аш
хабада. Здесь есть субширотные надвиги, с кото-
рыми иногда связаны молодые складчатые де-
формации, северо-западного направления пра-
вые и северо-восточного — левые сдвиги и не-
большие зоны сбросов и раздвигов меридиональ-
ного и север–северо-восточного простираний. 
Всё это указывает на преимущественно мери-
диональное направление горизонтального сжа-
тия и укорочения.

В Западном Копетдаге зона Главного раз-
лома продолжается до Малого Балхана и далее, 
деградируя, до северо-восточного склона хребта 
Большой Балхан. Она кулисно подставляется с 
юга Исак-Челекенской зоной молодых разры-
вов, вдоль которой выявлены правосдвиговые и 
уступающие им в 3−4 раза вертикальные смеще-
ния. Исак-Челекенская зона продолжается на 
СЗ зоной разломов Апшеронского порога, кото-
рая на Большом Кавказе кулисно подставляется 
зоной Главного взброса.

3.2.2. Новейшая структура  
и её развитие

На северо-западном фланге Аравийской плиты, 
в горах Бассит и Курд-Даг в Северо-Западной 
Сирии (1 на рис. 29), офиолиты Неотетиса за-
легают на платформенном чехле до морского 
кампана или нижнего маастрихта включительно 
в надвиговых чешуях, перекрытых верхнемаа-
стрихтскими и более молодыми морскими отло-
жениями неоавтохтона [Книппер и др., 1988].
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В аллохтонном комплексе Бассита выделены 
нижний покров Тамима, сложенный вулканоген
но-осадочными породами с фауной от верхнего 
триаса до нижнего сеномана, и верхние собствен
но офиолитовые покровы. Реликты того же офи
олитового разреза вскрыты на окраине г.  Ан
такия (Антиохия) в зоне разлома Хатай, одной 
из ветвей Восточно-Анатолийской зоны левых 
взбросо-сдвигов (2 на рис. 29). Чтобы понять, 
можно ли рассматривать эти покровы как про-
явления начала коллизии, обратимся к Кипру (3 
на рис. 29).

Аргументом за то, что о-в Кипр представляет 
собой часть активной островной дуги, являются 
мантийные землетрясения, большинство кото-
рых приурочено к её северо-западному оконча-
нию, и прогиб между о-вом Кипр и подводным 
поднятием Эратосфен, который продолжается 
на восток прогибом Эль-Кабир и может интер-
претироваться как преддуговой трог. Против — 
отсутствие островодужного вулканизма. Какова 
бы ни была природа дуги, она возникла ~17 млн 
лет назад, а до того тектоническая история была 
иной.

Зона Мамония на юго-западе о-ва Кипр со-
стоит из нескольких тектонических покровов 
[Silantyev et al., 2005]. На нижнем покрове мета-
морфичеких пород с возрастом метаморфизма 
~89–90 млн лет залегает полимиктовый серпен-
тинитовый меланж, а верхние покровы состоят 
из вулканогенных, кремнистых и карбонатных 
пород от верхнего триаса до альба–сеномана. 
Центральная параавтохтонная зона Троодос — 
классический разрез палеоокеанической ко-
ры. Его магматическая часть имеет возраст 
90–92.5  млн лет, а перекрывающие её пелаги-
ческие осадки содержат радиолярии турона–
сантона. Неоавтохтон обеих зон сложен карбо-
натами и терригенно-карбонатными осадками 
маастрихта–тортона, от которых плиоцен отде-
лён мессинскими эвапоритами. Зона Кирения 

на севере о-ва Кипр образована мелководными 
карбонатами верхнего триаса  — мела, пелаги-
ческими карбонатами маастрихта–палеоцена и 
эоценовыми турбидитами [Robertson, 1998].

Согласно интерпретации описанных соотно-
шений в работе [Krylov et al., 2005], с позднего 
триаса этот район был частью Тетиса. В сено
ман–туроне на границе с Левантинским субоке-
аническим бассейном Неотетиса обособилась 
энсиматическая Протокипрская островная дуга, 
а за ней — задуговой бассейн зоны Троодос с 
проявлениями спрединга.

Однако убедительных признаков островодуж
ной природы Протокипрской структуры нет, и 
более правильной представляется её трактовка 
как подводного поднятия, севернее которого 
Неотетис продолжался. Перед поднятием воз-
ник аккреционный комплекс Мамония, кото-
рый в кампане приобрёл покровную структуру. 
В позднем кампане — раннем маастрихте север-
нее поднятия спрединг сменился глубоковод-
ным осадконакоплением. В маастрихте прои-
зошли взаимосвязанные преобразования, выра-
зившиеся во вращении зоны Троодос, надвига-
нии на неё комплекса Мамония и надвигании 
северо-восточных продолжений зоны Троодос и 
комплекса Мамония (зоны Тамима) на Аравий
скую плиту. После этой фазы деформаций от-
носительно глубоководное осадконакопление 
продолжалось в северном прогибе до позднего 
олигоцена — раннего миоцена, когда на прогиб 
надвинулась зона Кирения, что можно считать 
началом коллизии. После этого мелководное 
осадконакопление происходило до позднего 
плиоцена, когда поднятие привело к образова-
нию современного о-ва Кипр. Между ним и 
Южным Тавром сохранился прогиб Киликия–
Адана.

В смежной части Южно-Таврской зоны вы-
делен меланжевый комплекс Мисис-Андирин (4 
на рис. 29), нижнее структурное подразделение 

⇐
Рис. 29. Структурные обрамления севера Аравийской плиты [Трифонов, 2016]
1 — Месопотамский прогиб; 2–6 — позднекайнозойские разломы: 2 — сдвиги, 3 — надвиги, 4 — сбросы; 5 — ось 

Красноморского рифта; 6 — прочие разломы; 7 — оси позднекайнозойских антиклиналей; 8 — раннекайнозойские надвиги; 
9 — неоген-четвертичные вулканиты; 10 — офиолиты Неотетиса.

Цифры на карте: 1 — Бассит, 2 — Антакия, 3 — Кипр, 4 — Мисис-Андирин, 5 — Чаджлаянсерит, 6 — Дезфул, 7 — Фарс, 
8 — Береговой хребет, 9 — Ливанский хребет, 10 — район Элязиг–Малатья.

Буквенные обозначения. ВА — Восточно-Анатолийская зона разломов, ГЗ — Главный современный разлом Загроса, ГН — 
Главный надвиг Загроса, ЗА — Загрос, КА — прогиб Киликия–Адана, КД — Курд-Даг, КС — краевые складки Турции, 
СА — Северо-Анатолийская зона разломов, ТМ — Трансформа Мёртвого моря, ЭГ — зона разломов Эль-Габ Трансформы 
Мёртвого моря, ЭК — прогиб Эль-Кабир, ЮТ — Южно-Таврская надвиговая зона, ЯМ — разлом Яммуне Трансформы 
Мёртвого моря
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которого сложено верхнемеловыми вулканита-
ми островодужного типа и пелагическими осад-
ками палеоцена — среднего эоцена [Robertson 
et al., 2004]. Его перекрывают тектонически 
брекчированные блоки мезозойских известня-
ков, принесённые с карбонатной платформы 
Таврид вместе с обломками офиолитов Южно-
Таврской зоны. Блоки и обломки сцементиро-
ваны полимиктовым материалом турбидитового 
типа. Предполагается, что за фазой диастрофиз-
ма конца мела — начала палеогена, приведшей 
к обдукции офиолитов, последовало углубление 
реликтового бассейна Неотетиса в палеоцене — 
среднем эоцене.

Субдукция конца эоцена — олигоцена при-
вела к образованию на северном континен-
тальном склоне бассейна аккреционной при-
змы, сложенной материалом мезозойской оке-
анской коры и её раннепалеогенового чехла. 
На отложения призмы сползли блоки карбо-
натного чехла Таврид. Затем последовали кол-
лизия Таврид с Аравийской плитой и перекры-
тие аккреционной призмы нижнемиоценовы-
ми осадками. Юго-западная часть реликтового 
бассейна сохранилась в виде впадины Киликия–
Адана.

Уточняющие данные о времени перерастания 
субдукции в коллизию и о последующих текто-
нических преобразованиях получены для участ-
ка Южно-Таврской зоны и её южного обрам-
ления западнее Восточно-Анатолийской зоны 
левых взбросо-сдвигов возле с. Чаджлаянсерит 
между г. Караманмараш и г. Малатья (5 на рис. 
29) [Akinci et al., 2016]. Южно-Таврская зона об-
разована здесь серией надвиговых пластин, в 
основании которых залегают грубообломочные 
породы с обломками офиолитов. Выше следует 
офиолитовый меланж, причём восточнее анало-
гичные офиолиты прорваны верхнемеловыми 
гранитными телами.

На офиолиты надвинут осадочный меланж 
Булгуркая, состоящий из глыб и олистостром 
метаморфических пород формации Малатья, 
верхнемеловых и эоценовых мелководных из-
вестняков и песчаников, сцементированных ме-
таморфизованным пелагическим материалом. 
Верхняя пластина образована метаморфическим 
комплексом Малатья, представляющим собой 
фундамент Таврид. Форланд Аравии сложен эо-
ценовыми и нижнемиоценовыми карбонатами, 
замещавшимися в раннем–среднем миоцене к 
северу относительно глубоководными турбиди
тами, материал которых поступал с Таврид. Пре
дполагается, что офиолиты представляют фун-

дамент субдуцировавшей под Тавриды коры 
остаточного бассейна Неотетиса, а матрикс оса-
дочного меланжа Булгуркая — её чехол, причём 
формация Булгуркая является аккреционной 
линзой на Таврской стороне прогиба.

Коллизия началась в олигоцене  — раннем 
миоцене, и нижне-среднемиоценовые турбиди-
ты отлагались в прогибе, возникшем при надви
гании Таврид на край Аравийской плиты. Над
вигание продолжалось и позднее. Из-за связан-
ного с ним подъёма края Таврид увеличился 
снос обломочного материала, приведший к на
коплению южнее надвиговой зоны верхнемио
цен-плиоценовых аллювиально-пролювиальных 
толщ. Усиление поднятия Таврского хребта в 
конце плиоцена — начале плейстоцена отрази-
лось в возрастании грубообломочности отложе-
ний. Продолжавшееся давление Таврид вызвало 
их прогрессирующую складчатость, которая в 
плиоцене–квартере осложнилась левосдвиговы-
ми смещениями вдоль Восточно-Анатолийской 
зоны разломов.

На северо-восточном фланге Аравийской пли-
ты, в зоне Главного Загросского надвига (ГН на 
рис. 29), сохранились деформированные следы 
субдукции Неотетиса в виде мезозойских офио-
литов и относительно глубоководных палеоцен-
эоценовых отложений [Golonka, 2004]. После 
их деформации между Аравийской плитой и 
структурами Центрального Ирана, отделённы-
ми зоной Главного надвига, сохранялся релик-
товый бассейн [Неотектоника..., 2012]. В его 
обращённой к надвигу северо-восточной части 
в течение олигоцена, раннего и, возможно, час
ти среднего миоцена отлагалась терригенная 
формация Резак, замещавшаяся на краю Ара
вийской плиты более мелководными отложе-
ниями.

Последовавшее затем накопление песчано-
глинистой формации Мишан (средний и, воз-
можно, верхний миоцен) происходило уже в 
коллизионных условиях в Месопотамском пере-
довом прогибе. Обломочный материал для этой 
формации поступал с северо-восточного кры-
ла надвига, из Санандадж-Сирджанской зоны 
Центрального Ирана.

Постепенность перехода от субдукции к кол-
лизии здесь обусловлена тем, что прилегающая 
часть Аравийской плиты, начиная с венда, 
устойчиво прогибалась, и мезозойско-палеоге
новые отложения прогиба постепенно сменя-
лись отложениями Неотетиса. Соответственно, 
сглаженным был и переход от утонённой конти-
нентальной коры к океанической. Граница кон-
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тинентальной части плиты была неровной, и 
при сокращении остаточного прогиба Неотетиса 
разные её части достигли Главного надвига в 
разное время. Это обусловило поперечную сег-
ментацию складчатого сооружения Загроса, воз-
никшего при коллизии на прилегающей к Глав
ному надвигу части передового прогиба. На юго-
востоке, вблизи Персидского залива, различа-
ются северо-западный сегмент Дезфул с конти-
нентальной корой (6 на рис. 29) и юго-восточный 
сегмент Фарс, где кора была утонённой и, воз-
можно, более мафической (7 на рис. 29) [Нео
тектоника..., 2012].

Оба сегмента имеют вергентную на юго-
запад складчато-надвиговую структуру. По ха-
рактеру деформаций с СВ на ЮЗ выделены че-
тыре зоны: Чешуйчатая, Высокого Загроса, Низ

кого Загроса и Предгорная. Их различают: ин-
тенсивность деформаций, наибольшая в Чешуй
чатой зоне; средняя высота, ступенчато убыва-
ющая в юго-западном направлении, и, главное, 
время деформаций. В сегменте Фарс возраст 
грубой молассы, маркирующей фазу выражения 
развивавшихся антиклиналей в рельефе, после-
довательно изменялся с удалением от Главного 
надвига [Бачманов, 2001; Неотектоника..., 2012]. 
Рельефообразование в Чешуйчатой зоне нача-
лось в среднем–позднем миоцене, сразу после 
начала коллизии, и продолжалось до плиоцена. 
В Высоком Загросе эта эпоха охватывает диа-
пазон времени от конца миоцена  — начала 
плиоцена (5.3–4.9 млн лет) до конца плиоцена 
(2.7–2.3 млн лет), а в Низком Загросе — с позд-
него плиоцена — гелазия (3.1–2.3 млн лет) до 
позднего калабрия — начала среднего плейсто-
цена (1.2–0.7 млн лет). В Предгорной зоне она 
началась в конце раннего  — начале среднего 
плейстоцена (0.9–0.5 млн лет назад) и продол-
жается поныне.

Согласно предложенной интерпретации эво
люции Загроса [Неотектоника..., 2012], колли-
зионное сжатие в зоне Главного надвига при-
вело к возникновению перед его фронтом в 
Чешуйчатой зоне пологих складок типа тех, 
что сейчас развиваются в Предгорной зоне 
(рис. 30). Складки прямо отражались в рельефе 
и, разрушаясь, служили источником обломоч-
ного материала, на первых порах относительно 
тонкого. По мере увеличения складчатых из-
гибов началось скольжение осадочного чехла 
по отдельным плоскостям, которые постепен-
но сливались в общий срыв в базальной венд-
ской Ормузской формации эвапоритов. При 
этом интенсивность воздымания складчатой 

зоны возрастала, что нашло отражение в фор-
мировании грубообломочной верхней части 
молассы.

Отслоенный фундамент, утолщаясь при сжа
тии, продолжал пододвигаться в зоне Главного 
надвига. Наконец, потенциал сжатия Чешуйча
той зоны исчерпался. Произошло её изостати-
ческое поднятие. Одновременно глубинное по-
додвигание сместилось во фронт Чешуйчатой 
зоны. Перед ним началась такая же последова-
тельность деформаций, приведшая к формиро-
ванию Высокого Загроса, после чего аналогич-
ные процессы происходили в Низком Загросе, 
а затем в Предгорной зоне (см. рис. 30). В сег-
менте Дезфул, где Ормузские эвапориты сокра-
щены в мощности, масштабы срыва чехла и 
ширина складчатых зон меньше, чем в сегмен-
те Фарс.

В плиоцене–квартере эродированные Высо
кий Загрос и Чешуйчатая зона испытали общее 
поднятие, которое в Дезфуле достигло большей 
высоты, чем в Фарсе, а также деформации и 
смещения по новому структурному плану. Важ
нейшим элементом новой системы стал Главный 
современный разлом Загроса  — прямолиней-
ный правый сдвиг с небольшой и переменной 
вертикальной компонентой смещений [Tchalen
ko, Braud, 1975; Berberian, 1976; Bachmanov et 
al., 2004]. Он простирается вдоль сегмента Дез
фул примерно параллельно Главному надвигу, а 
в сегменте Фарс разветвляется на несколько 
сдвигов, отклоняющихся на юг.

На северо-западном фланге Аравийской пли-
ты в позднем плиоцене — квартере произошла 
перестройка Трансформы Мёртвого моря, выра-
зившаяся образованием её новых ветвей, Ямунне 
в Ливане и Эль-Габ на западе Сирии, в кото-
рых сосредоточилась главная часть левосдви-
гового перемещения. Одновременно усилился 
рост прибрежных антиклиналей — Ливанского 
и расположенного севернее Берегового хребта. 
Береговая антиклиналь (8 на рис. 29) возникла 
не позднее миоцена, но к концу миоцена была 
эродирована, и на её выровненную поверхность 
излились базальты возрастом от 6.4 до 4.1 млн 
лет [Неотектоника..., 2012].

Возле Средиземного моря южнее г. Баниас 
базальты с признаками взаимодействия с мор-
ской водой сейчас подняты на 260–300  м над 
уровнем моря. В осевой части антиклинали 
базальты находятся на высотах до 800 м, а на 
восточном крыле, где их мощность возрастает, 
кровля базальтов расположена на высотах до 
400 м, а подошва — на 100–150 м ниже.
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Следовательно, осевая часть Берегового ан-
тиклинального хребта поднялась за последние 
~4  млн лет на 800  м со средней скоростью 
0.2 мм/год. Севернее, где хребет достигает вы-
сот 1500–1800 м, скорость была, вероятно, вы-
ше. Скорость подъёма со среднего плейстоцена 
определена по высоте террас, т.е. величине вре-
за р. Эль-Кабир на севере антиклинали. Скорость 
составляет 0.22–0.28  мм/год [Trifonov et al., 
2014]. Большей величиной оценивается ско-
рость плиоцен-четвертичного поднятия Ливан
ского хребта, достигающего высот 1500–3000 м 
(9 на рис. 29) [Gomez et al., 2006].

Во внутренних областях Аравийско-Кавказско
го сегмента коллизионное развитие отличалось 
большим разнообразием, при котором помимо 
структурного и седиментационного эффекта 

изменявшихся тектонических движений важ-
ную роль играл вулканизм. В качестве харак-
терных примеров рассматриваются бассейн 
р. Евфрата в районе городов Элязиг и Малатья 
и Северо-Западная Армения. На участке в бас-
сейне Евфрата (10 на рис. 29), помимо выходов 
метаморфических пород палеозоя (формация 
Малатья) и нижнего мезозоя, широко пред-
ставлены сенонские известково-щелочные вул-
каниты островодужного типа с гранитными те-
лами, которые можно рассматривать как про-
явления вулканического пояса активной окра-
ины Неотетиса. Они перекрыты маастрихтски-
ми рифовыми известняками. Выше несогласно 
залегают нижнепалеоценовые красноцветные 
конгломераты, свидетельствующие о локаль-
ном появлении первых субаэральных подня-

Рис. 30. Принципиальная схема развития складчато-надвиговых деформаций и рельефа Загроса в провин-
циях Дезфул (А) и Фарс (Б)

1 — осадочный чехол; 2 — Ормузская формация венда в основании осадочного чехла; 3 — кристаллическая часть зем-
ной коры; 4 — фундамент Санандадж-Сирджанской зоны Центрального Ирана.

Буквенные обозначения. ГН — Главный надвиг Загроса; тектонические зоны: ЧЗ — Чешуйчатая, ВЗ — Высокого Загроса, 
НЗ — Низкого Загроса, ПЗ — Предгорная
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тий. Их с размывом перекрывают шельфовые 
известняки верхнего палеоцена — нижнего эо-
цена, а в среднем эоцене — раннем олигоцене 
происходит резкое углубление бассейнов осад-
конакопления. В них накапливаются склоно-
вые терригенные отложения, имеющие вид 
клиноформ, содержащие олистостромы и де-
монстрирующие переход от шельфовых фаций 
к глубоководным [Cronin et al., 2005; Ҫelik, 
2012].

С заполнением бассейнов в них вновь на-
капливаются шельфовые карбонаты, а в олиго-
цене — среднем миоцене накопленные толщи 
деформируются. В итоге формируется слабо-
контрастный рельеф с поднятиями не выше 
низкогорных, о чём свидетельствует тонкооб
ломочность озёрных и аллювиальных отложе-
ний верхнего миоцена и плиоцена во впадинах. 
На части территории накапливались продукты 
вулканизма. Тогда же, скорее всего, не ранее 
плиоцена, закладывается развивающаяся по-
ныне система крупных сдвигов региона, среди 
которых ведущая роль принадлежит Восточно-
Анатолийской и Северо-Анатолийской зонам. 
Верхнемиоцен-плиоценовые отложения подвер-
глись слабой складчатости, после чего началось 
быстрое поднятие, на которое указывает грубый 
состав нижнеплейстоценового аллювия. Рельеф 
становится среднегорным, а отдельные верши-
ны достигают 3000 м.

Примерно те же хронологические рубежи 
установлены в Северной Армении (рис. 31), 
но роль вулканизма здесь больше. Продукты 
извержений занимают существенное место 
среди эоценовых отложений, испытавших зна-
чительную складчатость с конца среднего эо-
цена до олигоцена [Асланян, 1958]. Выявлен
ные на Малом Кавказе олигоценовые молассы 
указывают на возникновение локальных суб
аэральных поднятий. После относительного 
затишья проявления тектонических и магма-
тических процессов активизировались в позд-
нем миоцене и усилились в плиоцене–квартере 
[Милановский, 1968]. Заполнение основными 
лавами начала плейстоцена Верхнеахурянской, 
Лорийской и Ширакской впадин и связанных 
с ними речных долин свидетельствует о суще-
ствовании расчленённого рельефа с амплиту-
дами относительных превышений в сотни 
метров.

В развитии выраженных в рельефе элемен-
тов позднекайнозойской структуры Северо-
Западной Армении на первых порах преобла-
дала продольная тектоническая зональность, 

предопределённая её унаследованностью от 
более древних структур и, прежде всего, поло
жения офиолитовой сутуры позднего Мезоте
тиса — Севано-Акеринской зоны [Adamia et al., 
2011].

Однако уже в мессинии и более явно с позд-
него плиоцена обозначились новые тенденции. 
Они определялись двумя геодинамическими 
факторами.

Один из них — коллизионное взаимодейст
вие литосферных блоков, выраженное образова-
нием и развитием системы сдвигов, среди кото-
рых главными являются правосдвиговая Памбак-
Севан-Сюникская зона [Karakhanian et al., 2004] 
и надстраивающий её Джавахетский разлом 
[Pasquare et al., 2011; Karakhanian et al., 2012]. С 
ними связаны присдвиговые впадины: Пам
бакские, отчасти Севанская, а также депрессия 
оз. Мадатапа и р. Даличай на западном склоне 
Джавахетского хребта.

Другой фактор  — развитие поперечной к 
альпийской структуре зоны, которую Е.Е. Мила
новский [1968] назвал Транскавказским попе-
речным поднятием. Это флексура с поднятым 
западным крылом, осложнённым дополнитель-
ным прифлексурным валом, и, вместе с тем, по
лоса вулканизма, к которой приурочены Арагац 
и осевые вулканы Джавахетского хребта. Лорий
ская, Верхнеахурянская и Ширакская впадины 
примыкают к поперечной зоне, причём эпоха 
наиболее интенсивного погружения впадин со-
впадает с эпохой вулканической активности на 
их обрамлениях. Это может указывать на гене-
тическую связь поперечного поднятия и впа-
дин с магматизмом, предопределённым про-
цессами в верхней мантии [Трифонов и др., 
2017].

В течение последних 0.5 млн лет террито-
рия Северо-Западной Армении испытала зна-
чительное поднятие. Его величина рассчитана 
по глубине современного вреза крупных рек 
(Дзорагет и Дебед) в поверхность Лорийской 
впадины и с учётом флексурно-разломных на-
рушений поверхности впадин и соседних хреб-
тов [Trifonov, Lyubin et al., 2016]. Величина 
подъёма составила: ~350 м — в Лорийской впа-
дине, не менее 500 м — в Верхнеахурянской 
впадине и 600–800  м  — в соседних хребтах, 
Базумском и Джавахетском. Соответственно, 
скорости поднятия достигали 0.7–1.0  мм/год 
во впадинах и 1.2–1.6  мм/год в хребтах. До 
этого подъёма рельеф был среднегорным, и 
выше 2000  м поднимались лишь некоторые 
вулканы.
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Северный фланг Аравийско-Кавказского сег-
мента представлен Большим Кавказом. Для 
определения места горообразования в его эво-
люции на коллизионном этапе развития реша-
лись три задачи: реконструкция мощности и 
строения земной коры к началу её альпийской 
деформации; оценка поперечного укорочения, 
утолщения, преобразования и подъёма коры 
под действием сжатия; сопоставление этих де-
формационных поднятий с современным релье-
фом, чтобы выяснить преобразование деформи-
рованной коры в современное горное сооруже-
ние [Трифонов, 2016].

Важнейшие сведения о мезозойско-кайнозой
ской геологии Большого Кавказа почерпнуты 
из работ [Милановский, Хаин, 1963; Панов, 1988; 
Копп, Щерба, 1998; Большой Кавказ..., 2007; Ма
ринин, Расцветаев, 2008]. Большая часть Боль
шого Кавказа сформировалась на краю эпипа-
леозойской Скифской платформы, слабо дефор-
мированная часть которой отделена от Большого 
Кавказа передовыми прогибами, Азово-Кубан
ским на западе и Терско-Дербентским на вос-
токе (рис. 32). Вдоль северного склона Большого 
Кавказа протягивается переходная Лабино-
Малкинская зона, которая в центре и на востоке 
включает в себя Восточно-Балкарскую подзону 
и Известняковый Дагестан [Большой Кавказ..., 
2007]. На северо-западе зона скрыта под молас-
сами края Азово-Кубанского прогиба. Мощность 
осадочного чехла зоны варьирует от 5–5.5 км в 
центре до 6.5–7 км на востоке и ~10 км на северо-
западе.

Большой Кавказ разделяется на северо-запад
ный, центральный и восточный сегменты. Се
веро-Западный Кавказ сложен юрскими, мело-
выми и по периферии палеогеновыми толщами 
общей мощностью до 14 км. На большей части 
Восточного Кавказа обнажаются нижне-сред
неюрские отложения, испытавшие киммерий-
скую (предбатскую и предкелловейскую) склад-
чатость. Их мощность возрастает к югу от ~6 км 
до 8–8.5  км. Судя по выходам верхнеюрско-
палеогеновых отложений на периферии сегмен-

та, они покрывали нижне-среднеюрские толщи, 
причём мощность верхнеюрско-палеогеновых 
отложений уменьшалась к югу. В итоге общую 
мощность юрско-палеогенового чехла в начале 
миоцена можно оценить на Восточном Кавказе 
примерно в 11  км. В центре Кавказа нижне-
среднеюрские толщи были интенсивно дисло-
цированы киммерийской складчатостью и со-
хранились в сжатых синклиналях между выхода-
ми пород палеозойского основания. В дальней-
шем этот выступ фундамента был перекрыт 
верхнеюрско-палеогеновыми отложениями, мощ
ность которых в начале миоцена предположи-
тельно оценивается в 2–2.5 км.

Южная часть горного сооружения, выделя
емая как Зона южного склона (ЗЮС), имеет 
принципиально иное строение и историю. ЗЮС 
отделена от Большого Кавказа крупной зоной 
разломов, известной в его центральной части 
как Главный Кавказский разлом и продолжаю-
щейся на СЗ Гойтх-Гогопсинским и Безепским 
разломами, а на ЮВ — Ахтычайским разломом. 
В современной структуре Главный разлом круто 
наклонён на север и является взбросом с воз-
можной сдвиговой компонентой. ЗЮС неодно-
родна. Её часть, прилегающая к Главному раз-
лому, сложена мощными нижне-среднеюрскими 
отложениями, а более южная — преимуществен
но флишевыми толщами верхней юры — эоце-
на. Мощные отложения нижней и средней юры 
продолжаются под флишевые толщи, а послед-
ние, вероятно, продолжались в северную часть 
зоны, но были размыты. Обе части ЗЮС пред-
ставляли в начале миоцена единый прогиб с 
мощностью чехла 15–20 км.

В эоцене этот прогиб был частью субширот-
ного кулисного ряда впадин Паратетиса, протя-
нувшегося от Внешней зоны Карпат до Южного 
Каспия и Северного Ирана (рис. 33). Впадины 
простирались на СЗ–ЮВ, и северо-западное 
окончание каждой более восточной впадины 
начиналось севернее юго-восточного оконча-
ния более западной впадины [Трифонов и др., 
2012]. 

⇐
Рис. 31. Схематичная геологическая карта Северо-Западной Армении, по [Trifonov, Lyubin et al., 2016] с из

менениями и дополнениями
1 — четвертичные отложения; 2 — вулканиты конца нижнего и среднего плейстоцена (Арагац и Араилер); 3 — плиоцен-

нижнечетвертичные вулканиты; 4 — палеоген; 5 — мел; 6 — юра; 7 — мезозойские офиолиты, габброиды и ультрабазиты; 
8 — палеозой; 9 — главные разломы; 10 — флексурно-разломные зоны.

Буквенные обозначения. АР — вулкан Арагац, ВА — Верхнеахурянская впадина; ДА — р. Даличай, ДЕ — р. Дебед, ДЗ — 
р. Дзорагет, ДЖ — Джавахетский хребет, ЛО — Лорийская впадина, ПА — р. Памбак, ШИ — Ширакская впадина
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⇐
Рис. 32. Большой Кавказ
Буквенные обозначения. АК — Азово-Кубанский прогиб, ЦК — Центральный Кавказ, ВК — Восточный Кавказ, МК — 

Малый Кавказ, ИД — Известняковый Дагестан, ЛМ — Лабино-Малкинская зона, ГР — Главный Кавказский разлом, 
СЗ — Северо-Западный Кавказ, СП — Скифская эпипалеозойская платформа, ЮС — Зона южного склона, ТД — Терско-
Дербентский прогиб

Эти впадины разделялись пере-
мычками северо-западного прости-
рания, частью бывшими областями 
мелководья. Южнее находился Саб
зеварский прогиб, достигавший на 
западе Талыша, продолжавшийся 
на восток Герирудским прогибом в 
Афганистане и сообщавшийся с 
Предмакранским реликтом Неоте
тиса через Восточно-Иранский бас
сейн [Казьмин и др., 2010].

Высказывались соображения о 
меловом и местами позднеюрском 
рифтинге как источнике прогиба-
ния. Однако в эоцене эти унасле-
дованные от мела прогибы не де-
монстрировали магматических при
знаков спрединга или глубинного 
рифтинга. Выявлено поперечное 
укорочение, связанное с пододви-
ганием Кавказского прогиба под 
Малый Кавказ и сопровождавшее-
ся накоплением флиша и тектоно-
гравитационных микститов [Лео
нов, 1975; Большой Кавказ..., 2007], 
а также вулканизмом на сопредель-
ных территориях. Поэтому отме-
ченное М.Л. Коппом и И.Г. Щер
ба [1998] углубление прогибов Кар
пато-Больше-Кавказской системы 
в палеогене следует связывать не с 
растяжением, а с другими причи-
нами, возможно, уплотнением ниж
некоровых мафических пород в ре-
зультате метаморфизма.

Деформации, охватившие в кон
це эоцена и в олигоцене внутрен-
ние зоны Аравийско-Кавказского 
сегмента орогенического пояса, привели к за-
крытию Сабзеварского прогиба и прогиба се-
верного фланга Карпат, но слабо проявились 
в Кавказском прогибе и к северу от него. В 
олигоцене он даже углубился, несмотря на гло-
бальную регрессию, особенно интенсивную в 
начале позднего олигоцена, а эпиконтинен-
тальное море трансгрессировало на большую 
часть Большого Кавказа и смежную с ним и 

Карпатами часть Скифской платформы [Копп, 
Щерба, 1998].

В раннем миоцене привнос обломочного ма-
териала в осадочные бассейны сокращается. 
Происходят обмеление, и затем закрытие кав-
казских прогибов Паратетиса, и в конце ранне-
го миоцена и в среднем миоцене слагающие их 
осадки испытывают складчатость [Большой Кав
каз..., 2007].

Рис. 33. Принципиальная схема расположения прогибов с утонён-
ной (субокеанической?) корой, существовавших в Аравийско-Кавказ
ском регионе в эоцене (~45 млн лет назад), [Неотектоника..., 2012]

1 — бассейны с утонённой корой; 2 — проторифтовый прогиб Красного 
моря; 3 — крупнейшие надвиги и зоны субдукции; 4 — главные транс-
формные и другие разломы и их предполагаемые продолжения.

Буквенные обозначения. AF — Африканская плита, AL — Эльбурс, AR — 
Аравийская плита, CI — Центрально-Иранская микроплита, CP — бассейн 
Внешней зоны Карпат, EB  — Восточно-Черноморский бассейн, EЕ  — 
Восточно-Европейская платформа, EI  — Восточно-Иранский прогиб, 
GC — бассейн Большого Кавказа, LT — Лутская микроплита, NT — релик-
ты Неотетиса, PD — Прото-Левантская трансформная зона, SB — Сабзе
варский бассейн, SC — бассейн Южного Каспия, SS — зона Санандадж-
Синджар, ST — Скифско-Туранская платформа, Т — Прото-Северо-Ана
толийская зона разломов, продолжающаяся разломом Печенега-Камена и 
линией Торнквиста, WB — Западно-Черноморский бассейн, Z — Главный 
надвиг Загроса
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Принимая во внимание обоснованный 
М.Л.  Коппом и И.Г.  Щерба [1998] факт, что 
осадконакопление в разных зонах Большого 
Кавказа продолжалось по единому структурному 
плану в течение всего палеогена до начала мио-
цена, и этот план изменился лишь в конце ран-
него или в среднем миоцене в связи с указанны-
ми деформациями, именно этот рубеж следует 
признать главной фазой складчатости. В конце 
среднего и в начале позднего миоцена произо-
шло также надвигание Внешней зоны Восточных 
Карпат на Фокшанскую впадину Предкарпатского 
прогиба [Artyushkov et al., 1996].

При реконструкции строения коры Большо
го Кавказа в начале миоцена, т.е. до главной 
фазы складчатости, принималось, что кора бы-
ла изостатически выровнена и поверхность от-
клонялась от уровня моря не более, чем на 
300 м, чему соответствовала бы континенталь-
ная кора мощностью 40–42 км и средней плот-

ностью 2.83 г/см3. Однако значительную часть 
коры составляет осадочный чехол с плотностью 
~2.5  г/см3. Плотность пород фундамента под 
мощными осадочными бассейнами следует 
считать повышенной до 2.9–2.93 г/см3, по ана-
логии с другими сходными структурами [Ар
тюшков, 1993]. Результаты реконструкции 
строения коры с такими параметрами приведе-
ны в табл. 2.

В процессе складчатости тектонические зо-
ны Большого Кавказа испытывали поперечное 
укорочение, приводившее к утолщению коры и, 
как результат, её изостатическому поднятию. 
Величина такого поднятия оценивалась по пред-
ложенным Е.В.  Артюшковым формулам (1) и 
(2) (см. параграф 3.1.2). Начальные мощности 
коры и плотности её кристаллической части в 
разных тектонических зонах взяты из табл. 2. 
Величины поперечного укорочения, по кото-
рым можно определить изначальную ширину 

Таблица 2. Расчётные характеристики земной коры Большого Кавказа в раннем миоцене

Тектоническая зона
Мощность, км

Плотность фундамента, 
г/см3

Поверхность Мохо, 
кмюрско-палеогеновый 

чехол
фундамент

Зона южного склона 18±2 ~16±1 2.93 ~34±2

Северо-Западный Кавказ ~14 ~21 2.9 ~35

Центральный Кавказ 2–2.5? ~40 2.83 ~42

Восточный Кавказ ~11 ~25 2.87 ~36

Лабино-Малкинская зона

западный сегмент ~10 ~26 2.85 ~36

центральный сегмент ~5 ~34 2.84 ~39

восточный сегмент ~7 ~31 2.85 ~38

Таблица 3. Расчётная величина утолщения коры при складчатости и связанного с ним изостатического под
нятия поверхности Большого Кавказа

Тектоническая зона
Исходная 
мощность 
коры, км

Укорочение, 
%

Постскладчатая 
мощность  
коры, км

Утолщение 
коры, км

Изостатическое 
поднятие, км

Зона южного склона ~34±2 ~50 ~68±4 ~34±2 ~4.8–5.4

Северо-Западный Кавказ ~35 ~20 ~44 ~9 ~1.4

Центральный Кавказ, 
киммерийский

~38? 20–30? ~48–52? ~10–14? ~1.5–2.1?

Центральный Кавказ, 
позднеальпийский

~42 10–20? ~47–52 ~5–10? ~0.8–1.5?

Восточный Кавказ, кимме-
рийский

~38 20–30 ~48–52 ~10–14 ~1.5–2.1

Восточный Кавказ, позд-
неальпийский

~36 10–20 ~40–45 ~4–9 ~0.6–1.4

Известняковый Дагестан ~38 10–20 ~42–48 ~4–10 ~0.6–1.5

Лабино-Малкинская зона 
запад и центр

~36–39 < 10 ~39–43 < 3–4 < 0.4–0.6
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зоны, заимствованы из публикаций [Панов, 
2002; Большой Кавказ..., 2007; Маринин, Расцве
таев, 2008; Яковлев, 2006, 2008, 2012] и дополне-
ны оценками автора для Лабино-Малкинской 
зоны и Известнякового Дагестана. Результаты 
расчётов приведены в табл. 3.

В Центральном Кавказе значительные дефор
мации произошли в предбатское и предкелло-
вейское время. Эти киммерийские фазы склад-
чатости проявились также на Восточном Кавказе 
и слабее в Лабино-Малкинской зоне. В резуль-
тате на Центральном Кавказе размыв значитель-
ной части нижне-среднеюрских отложений при-
вёл к эксгумации палеозойского фундамента, и 
далее регион развивался как относительное под-
нятие.

Однако на Восточном Кавказе киммерий-
ские деформации не вызвали значительного 
предкелловейского поднятия и размыва. Со
гласно данным глубинного сейсмического зон
дирования, поверхность Мохоровичича харак-
теризуется там граничными скоростями VP  = 
= 8.2–8.3 км/с. Ниже, на глубинах 59–66 км, вы-
деляется слой с VP, уменьшенными до 7.8 км/с, 
а под ним ещё один раздел с граничной скоро-
стью VP = 8.5 км/с [Краснопевцева, 1984].

Возможно, этот раздел является реликтом 
прежней подошвы коры, над которым кора бы-
ла метаморфизована и приобрела мантийную 
плотность. Уплотнение компенсировало дефор-
мационное утолщение коры, отчего киммерий-
ское поднятие оказалось незначительным.

Расчётная мощность коры, утолщённой аль-
пийской складчатостью, отличается в большинст
ве зон Большого Кавказа от её современной мощ-
ности по сейсмическим данным (табл. 4). Наиболь
шие различия выявлены для ЗЮС. Её аномально 
высокое расчётное поднятие не подтверждается 
геофизическими, геоморфологическими и геоло-
гическими данными. Возможно, там, как и на Вос
точном Кавказе в киммерийское время, уплотне-
ние нижней части коры компенсировало деформа-
ционное утолщение. В ходе главной фазы альпий-
ских деформаций и сразу после неё, т.е. в конце 
раннего, в среднем и отчасти в позднем миоцене, 
в составе молассы преобладал тонкообломочный 
материал. Объяснить это глинисто-алевритовым 
составом источников сноса невозможно, посколь-
ку среди них были и более прочные разности. 
Вероятно, высота поднятий не превышала средне-
горных, что согласуется с приведёнными оценка-
ми изостатических поднятий, кроме ЗЮС.

Грубообломочный материал в разрезах молас-
сы Большого Кавказа и его обрамления появля-
ется в заметных количествах с позднего сармата 
(конец миоцена) и становится особенно обиль-
ным с плиоцена [Милановский, 1968; Щербакова, 
1973]. По положению условной предорогенной 
поверхности, датированной поздним сарматом, 
т.е. поздним миоценом, Е.Е. Милановский [1968] 
определил амплитуды новейшего поднятия (Нсов 
в табл. 4). Повсеместно, кроме Северо-Западного 
Кавказа и ЗЮС, современное поднятие больше 
расчётного деформационного. Это означает, что 

Примечание. Тектонические зоны: I — зона Южного склона: З — запад, Ц — центр, В — восток; II — 
Северо-Западный Кавказ; III — Центральный Кавказ; IV — Восточный Кавказ; V — Лобинско-Малкинская 
зона; VI — Извесняковый Дагестан.

Буквенные обозначения: Мдс — доскладчатая мощность коры; Одс — доскладчатая мощность осадочного чехла; 
Мпс —мощность коры после главной фазы складчатости; Опс — мощность осадочного чехла после главной фазы 
складчатости; Нпс — постскладчатое поднятие поверхности; Мсов — современное положение поверхности М 
(ниже уровня моря); Осов — современная мощность осадочного чехла; Нсов — современное поднятие.

Таблица 4. Сопоставление расчётных значений мощности земной коры (в  км) до и после главной фазы 
позднеальпийской складчатости и соскладчатого поднятия с современными величинами мощности коры и 
поднятия поверхности Большого Кавказа

Тектоническая 
зона

Мдс Одс Мпс Опс Нпс Мсов Осов Нсов

I 32–36 16–20 64–72 32–40 4.8–5.4 35(З) —  
до 45–50 (Ц–В)

? ≤ 1.5 (З) — 
до 2.5–3.5 (Ц–В)

II ~35 ~14 ~44 ~17 ~1.4 ~41 ? 1–1.5

III ~42 2.5 
(0–10)

~47–52 ~0.8–1.5? 50–55 ~2 2.5–3

IV ~36 ~11 ~40–45 ~13 ~0.6–1.4 54–55 ~10 ≥ 3

V 36–39 5–10 ~39–43 ~6–11 < 0.4–0.6 ~43 ? 0.5–2

VI ~38 ~7 ~42–48 ~0.6–1.5 ~45 ? 1–2
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с конца миоцена [Милановский, 1968] или на-
чала плиоцена [Карта новейшей тектоники..., 
1971] Большой Кавказ испытал дополнитель-
ный подъём сверх того, что обусловлено утол-
щением коры при сжатии. Амплитуда подъёма 
достигала 1.5–2 км в Центральном и Восточном 
Кавказе. Показателен район Эльбруса, где 
Е.Е. Милановский [1968] отметил реликты древ-
ней низкогорной коры выветривания на высоте 
3750 м. Очевидно, после её формирования район 
был поднят не менее чем на 3 км.

Ещё более выразительный пример быстрого 
поднятия демонстрирует разрез Мухтай II в даге-
станских предгорьях Восточного Кавказа [Amir
khanov et al., 2016]. В этом разрезе мощностью 
117 м, содержащем изделия древнейшего палео-
лита, на глубине 80 м найдены костные остатки 
крупных и мелких млекопитающих, по которым 
вмещающие слои отнесены к концу акчагыла 
(~2 млн лет). Они обратно намагничены и рас-
положены ниже нормально намагниченного ин-
тервала, отождествляемого с эпизодом Олдувай. 
По литологическим признакам слои формирова-
лись в прибрежно-морских условиях. Сейчас они 
находятся на высоте ~1700 м. Принимая, что в 
конце акчагыла уровень Каспийского моря был 
близок к уровню Мирового океана, получаем, 
что за последние 2 млн лет территория подня-
лась на 1700 м, и поднятие происходило со ско-
ростью 0.85 мм/год.

Усиление поднятия произошло, вероятно, на 
фоне уменьшения скорости поперечного укороче-
ния, на что указывают как GPS-данные [Шевченко 
и др., 1999], так и результаты суммирования сме-
щений по активным разломам [Трифонов и др., 
2002]. Деформации главной фазы альпийской 
складчатости находили прямое отражение в релье-
фе. В современной структуре поверхности, кроме 
части Известнякового Дагестана, зон активных 
разломов и периклиналей Большого Кавказа, 
прямой рельеф является исключением. Очевидно, 
Северо-Западный Кавказ, где различие между рас-
чётным соскладчатым поднятием и современной 
высотой поверхности невелико и преобладает ин-
версионный рельеф, также испытал дополнитель-
ный постскладчатый подъём, компенсированный 
избирательной эрозией.

3.2.3. Новейший вулканизм

В пределах Аравийско-Кавказского сегмента 
Альпийско-Гималайского пояса и его южного 
обрамления (Аравийская плита) вулканизм ши-

роко распространён (рис. 34). На Аравийской 
плите олигоцен-четвертичные базальты покры-
вают обширные площади от северных побере-
жий Красного моря до Южной Турции [Segev, 
2005; Trifonov et al., 2011]. Далее к северу, собст
венно в Альпийско-Гималайском поясе, извест-
ны многочисленные раннекайнозойские вулка
нические образования, приуроченные главным 
образом к периферии задуговых бассейнов 
Неотетиса и, вероятно, связанные с процессом 
их закрытия. В олигоцене имел место спад вул-
канизма и формировались небольшие гранит-
ные и гранодиоритовые интрузии. В раннем и 
среднем миоцене проявления вулканизма фраг-
ментарны.

Интенсивный вулканизм начался в позднем 
миоцене и продолжался до раннего плейстоце-
на, а его более слабые проявления отмечены в 
среднем и позднем плейстоцене и местами голо-
цене. Вулканизм охватил внутренние зоны оро-
генического пояса от Центральной Анатолии до 
Эльбурса, но в наибольшей степени проявился 
на территории Армянского нагорья. Уже в позд-
нем миоцене он отмечен в центральной части 
Большого Кавказа (трахитовые экструзии райо-
на Кавказских Минеральных Вод), а максималь-
ная активность Эльбрусского и Казбекского 
вулканических районов приходится на поздний 
плиоцен — ранний плейстоцен (2.8–1.5 млн лет) 
[Большой Кавказ..., 2007].

Признаки извержений исторического време-
ни обнаружены на Армянском нагорье — на вос
токе Гегам-Вардениса (приразломные вулканы 
Сюникской и Поракской групп), Арарате и в Ван
ском районе (Тендурек и Немрут), а также на 
юго-востоке Центральной Анатолии (Эрджияс
даг и Хасандаг), Эльбрусе и вулкане Демаверд 
на севере Ирана [Трифонов, Караханян, 2008].

Новейшие вулканические проявления пред-
ставлены широким спектром пород от базальтов 
до ультракислых риолитов, причём состав про-
дуктов извержений в целом изменялся в анти-
дромном направлении от андезито-дацитового 
к андезитовому и базальтовому [Милановский, 
Короновский, 1973]. Они принадлежат главным 
образом к известково-щелочному ряду, хотя 
по периферии вулканического ареала (район 
Кавказских Минеральных Вод, Казбек, северо-
восток Армянского нагорья, вулкан Демаверд) от-
мечена повышенная щёлочность [Короновский, 
Дёмина, 1999, 2007; Имамвердиев, 2000].

В проблеме соотношений новейшего вулка-
низма с тектоникой следует различать два аспекта:

— структурный контроль центров извержений;
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— геодинамическая позиция магматических 
очагов, поставлявших продукты извержений.

В пределах Армянского нагорья выявлены 
многочисленные примеры связи вулканов с зо-
нами растяжения, которые чаще всего оперя-
ют крупные сдвиги или возникают в участках 
их искривления или кулисного подставления 
сдвиговых сегментов [Трифонов, Караханян, 
2008].

На плато Джебель Араб (Харрат Аш Шаам) 
на юге Сирии и в Иордании широко представ-
лены зоны растяжения, оперяющие Левантский 
левый сдвиг (Трансформу Мёртвого моря) (см. 
рис. 27). Их простирание варьирует от северо-
западного до меридионального. Мелкие лаво-
вые вулканы расположены цепочками вдоль 

таких зон и местами соединены зияющими 
трещинами. Цепочки паразитических кратеров 
на вулкане Арарат «нанизаны» на сбросы и пра-
вые сбросо-сдвиги, оперяющие в виде струк-
туры «конского хвоста» правые сдвиги Маку и 
Балыкгель. Мелкие раннечетвертичные базаль-
товые вулканы расположены и вдоль сбросо-
сдвигов самой Трансформы.

В ряде случаев вулканы тяготеют к участкам 
сдвиговых зон, отклоняющихся от генерального 
направления сдвига таким образом, что разло-
мы приобретают сбросовую, т.е. растягивающую 
компоненту движений. Примером могут слу-
жить вулканы Сумсарского хребта [Лебедев и 
др., 2003], возникшие на северо-западном окон-
чании Джавахетского правого сдвига, где его 

Рис. 34. Неоген-четвертичные вулканические образования и главные новейшие разломы Аравийско-Кавказ
ского региона [Трифонов, Караханян, 2008]

1 — неоген-четвертичные базальты; 2 — неоген-четвертичные вулканиты известково-щелочного ряда; 3 — сдвиг; 4 — 
надвиг или взброс; 5 — направление движения горных масс; 6 — направление сдвиговых перемещений
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простирание становится меридиональным. По
добная геодинамическая ситуация возникает и в 
структурах pull-apart, которые образуются между 
окончаниями соседних сегментов сдвига, рас-
положенных эшелонированно друг относитель-
но друга.

На рис. 35 и 36 представлены Сюникская и 
Поракская структуры pull-apart в зоне Ханара
сарского правого сдвига. В Сюникской структу-
ре мелкие позднеплейстоцен-голоценовые лаво-
вые вулканы расположены субмеридионально 
вдоль пограничных сбросо-сдвигов или раздви-
гов того же простирания внутри структуры [Ka
rakhanian et al., 1997]. В Поракской структуре 
одноимённый позднечетвертичный вулкан на-
ходится на её восточном сбросо-сдвиговом огра-
ничении [Трифонов, Караханян, 2008]. Более 
крупными аналогами структур pull-apart являют-
ся миндалевидные структуры, возникающие меж
ду кулисно расположенными сдвигами (см. рис. 
28). К структурам этого типа приурочены вулка-
ны Гегамского и Варденисского нагорий, Арарат 
и Тендурек [Karakhanian et al., 2002]. Заметим, 
однако, что далеко не все новейшие вулканы 
связаны с разломами, имеющими растягиваю-
щую компоненту движений. Многие из них не 
обнаруживают никакой связи с элементами при-
поверхностной новейшей структуры.

Сложнее обстоит дело с определением геоди
намической позиции магматических очагов. Все 
исследователи согласны, что базальты Аравий
ской плиты имеют мантийное происхождение. 
На это указывает существенное петрохимиче-
ское сходство базальтов [Stein, Hofmann, 1992]. 
Вулканические области развивались унаследо-
ванно, причём крупнейшие из них функциони-
ровали долгое время: Джебель Араб (Харрат Аш 
Шаам) — до 25 млн лет, Алеппское плато — до 
15 млн лет [Неотектоника..., 2012]. На нагорье 
Джебель Араб установлено унаследование (до 
нескольких миллионов лет) даже зон магмовы-
водящих разломов. Признаки однонаправленой 

миграции вулканизма отсутствуют. Поскольку 
Аравийская плита существенно переместилась 
за это время по латерали, такая унаследован-
ность означает, что магматические очаги двига-
лись вместе с плитой, т.е. располагались внутри 
литосферной мантии [Trifonov et al., 2011]. Этот 
геологический вывод совпадает с результатами 
геохимических исследований И.Вайнштейна 
[Segev, 2005], а также М.Лустрино и Е.В. Шаркова 
[Lustrino, Sharkov, 2006], которые на основе гео-
химического моделирования пришли к выводу, 
что наиболее примитивные магмы региона мог-
ли генерироваться шпинель-гранатсодержащими 
лерцолитовыми источниками на глубинах не 
более 90  км. Вместе с тем, хотя только часть 
вулканов и базальтовых полей обнаруживает 
связи с конкретными коровыми структурами 
плиты и её обрамления, изменения интенсив-
ности и распространения вулканизма хроноло-
гически коррелируют с геодинамическими из-
менениями и тектоническими событиями на 
границах плиты [Trifonov et al., 2011; Неотек
тоника..., 2012]. В благоприятных условиях от-
носительного растяжения вулканизм возобнов-
лялся в прежних зонах и охватывал новые об-
ласти. В области Шин геодинамически обуслов-
ленная декомпрессия литосферы вызвала изме-
нение химизма извержений и обусловила струк-
турную перестройку северной части Трансформы 
Мёртвого моря.

Термодинамические расчёты Н.В. Коронов
ского и Л.И. Дёминой [1999, 2007], соотнесён-
ные с результатами геохимических и петрологи-
ческих исследований позднекайнозойских вул-
канитов самого орогенического пояса, показа-
ли, что генерация магм на юге Армянского наго
рья происходила при давлениях Р = 1.1–1.2 ГПа, 
характерных для верхов мантии, тогда как на се-
вере нагорья и в Большом Кавказе глубина ге-
нерации магм понижалась до уровня с парамет
рами Р = 0.95–1.05 ГПа, Т = 850–1100°, что со-
ответствует глубинам 35–40 км.

⇒
Рис. 35. Геологическая карта (А) и геодинамическая модель (Б) Сюникской структуры pull-apart [Karakhanian 

et al., 1997; Трифонов, Караханян, 2008]
1 — современное озеро; 2–4 — голоценовые лавы: 2 — III генерация, 3 — II генерация, 4 — I генерация; 5 — голоцено-

вый лавовый вулкан; 6 — позднеплейстоценовая морена; 7 — лавы позднего и среднего плейстоцена; 8 — лавовые и теф-
ровые вулканы позднего и конца среднего плейстоцена; 9 — неогеновые риодациты; 10–14 — разломы: 10 — голоценовые, 
11 — позднеплейстоценовые, 12 — сброс, 13 — взброс, 14 — сдвиг; 15 — граница стратиграфических подразделений или 
лавовых потоков внутри единого подразделения (точки поставлены на стороне более молодого подразделения); 16 — на-
правление течения лавового потока или ледника; 17 — контур геотермальной аномалии; 18 — археологический объект. 
Крупные разломы выделены утолщенными линиями.

Буквенные обозначения. Озера: A — Агналич (Аллах-Ли), K — Карагель.
Цифры в кружках — пункты наблюдений (см. [Karakhanian et al., 1997])
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На Армянском нагорье это самые низы зем-
ной коры, близкие к её подошве, а на Большом 
Кавказе — нижнекоровый слой [Краснопевцева, 
1984]. В районе Эльбруса установлена глубина 
генерации кислых магм: Р = 0.5–0.7 ГПа, соот-
ветствующая 17–25 км. Под Эльбрусом на глу-
бинах 35–50 км обнаружен объём пород с пони-
женными скоростями сейсмических волн и по-
вышенной электропроводностью, который мож-
но идентифицировать с магматическим очагом 
[Новейший и современный вулканизм..., 2005]. 
Таким образом, очаги позднекайнозойского вул-
канизма региона находились главным образом в 
низах коры и вблизи границы кора–мантия.

Данные об изотопных соотношениях Sr–
Nd–O в вулканических породах региона, как и 
высокие отношения 3He/4He в источниках Эль
бруса и Казбека, свидетельствуют о поступлении 
в магматические очаги мантийного материала 
[Иванов и др., 1993; Бубнов и др., 1995; Поляк 
и др., 1998]. Ю.В. Карякин [1989] отметил черты 
сходства базальтов Армянского нагорья с ба-
зальтами энсиалических островных дуг и актив-
ных континентальных окраин. В подкоровой 
мантии Эльбрусского района установлено пони-
жение на 1.5% скоростей сейсмических волн 
[Милановский и др., 1989].

Учитывая эти данные, Н.В.  Короновский и 
Л.И. Дёмина [2007] предложили модель, согласно 
которой очаги позднекайнозойских магм в низах 
коры и самых верхах мантии возникли за счёт 
тепломассопереноса с более глубоких уровней 
мантии. Таким образом, магматические очаги и 
на Аравийской плите, и в соседнем сегменте кол-
лизионного пояса находились или имели источ-
ники питания в мантийной части литосферы.

Чтобы понять генезис этих магматических 
образований, обратим внимание на общую кон-
фигурацию областей вулканизма (см. рис. 34). 
Часть из них протягивается вдоль пояса от Ана
толии до Северного Ирана. Источником этих 
очагов могло быть выделение тепла и флюидов 
при деформации сохранявшихся в литосфере 
слэбов субокеанской коры Мезотетиса.

Другая часть вулканических областей образу-
ет широкую полосу, которая вытянута поперёк 
пояса от Красного моря до Большого Кавказа 
(рис. 37) и является частью Восточно-Африкан
ского–Транскавказского пояса кайнозойского 
вулканизма [Ярмолюк и др., 2004].

А.В. Ершов и А.М. Никишин [2004] отметили 
последовательное омолаживание вулканических 
пород в северном направлении. В Эфиопии из-
вержения начались 55 млн лет назад [Казьмин, 

1987]. На северо-восточном берегу Красного мо-
ря, в Саудовской Аравии, вулканизм начался 
32–30 млн лет назад и продолжался до ~20 млн 
лет с максимумом 21–24 млн лет назад [Camp, 
Roobol, 1992]. В синайской части пояса дайки, 
силлы и экструзии имеют K-Ar даты от 24,8±1,5 
до 20,3±0,7 млн лет [Segev, 2005]. В раннем мио-
цене (~20 млн лет назад) возникла Трансформа 
Мёртвого моря, сместившая этот дайковый пояс 
[Garfunkel, Ben-Avraham, 2001]. К концу олигоце-
на (~25–26  млн лет) относятся древнейшие за-
фиксированные извержения базальтов в нагорье 
Джебель Араб [Неотектоника..., 2012]. Более ши-
рокое распространение приобретают раннемио-
ценовые базальты с датами от 22 до 17 млн лет. 
Они занимают сравнительно узкую субмеридио-
нальную полосу, протягивающуюся от этого на-
горья до плато Алеппо и предгорий Курд-Дага. 
Полоса извержений продолжается в северную 
часть Аравийской плиты. В Турции получены 
K-Ar даты от 20 до 16 млн лет [Arger et al., 2000; 
Tatar et al., 2004]. На Армянском нагорье интен-
сивный вулканизм начался в конце миоцена и 
приобрёл широкое распространение в плиоцен–
квартере [Лебедев и др., 2008; Trifonov, Lyubin et 
al., 2016]. К концу плиоцена и к четвертичному 
периоду относятся извержения в Эльбрусском и 
Казбекском районах Большого Кавказа [Новей
ший и современный вулканизм..., 2005].

Предполагается, что вулканизм субмеридио-
нальной полосы обусловлен распространением 
от Эфиопско-Афарского нижнемантийного су-
перплюма к северу подлитосферного потока ра
зогретого мантийного вещества, увлекавшего в 
это движение Аравийскую плиту [Неотектоника..., 
2012]. В процессе перемещения поток эродиро-
вал и деформировал подошву литосферы плиты. 
Там в участках локальной декомпрессии возни-
кали магматические очаги, которые в геодина-
мических условиях, подходящих для образова-
ния и функционирования магмовыводящих ка-
налов, проявлялись вулканическими изверже-
ниями. Поскольку существование очагов энер-
гетически поддерживалось подлитосферным по
током, они могли долгое время извергать вулка-
нический материал в одних и тех же местах.

Зависимость вулканизма от геодинамической 
ситуации объясняет синхронность тектониче-
ских и вулканических событий на Аравийской 
плите. Локальные геодинамические изменения 
в области Шин не только привели к перестрой-
ке северной части Трансформы Мёртвого моря, 
но на время изменили геохимию извергавшихся 
базальтов [Lustrino, Sharkov, 2006].
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Рис. 37. Эфиопско-Аравийский плитный вулканизм, по [Segev, 2005] с дополнениями
1 — главные разломы; 2 — олигоцен-раннемиоценовые дайки; 3, 4 — границы: 3 — Афро-Аравийского купола, 4 — 

Эфиопско-Афарского мантийного суперплюма; 5–7 — проявления вулканизма: 5 — позднекайнозойские, 6 — среднекайно-
зойские, 7 — раннекайнозойские
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Состав подлитосферного потока изменялся 
в процессе течения из-за частичной кристал-
лизации его вещества и вовлечения местного 
астеносферного материала. Плавление местного 
материала происходило и в возникавших в ли-
тосфере магматических очагах. В результате гео-
химические особенности Эфиопско-Афарского 
суперплюма устанавливаются только в базаль-
тах юга и юго-запада Аравийской плиты, но не 
фиксируются в Сирии. В миоцене поток проник 
во внутренние зоны Альпийско-Гималайского 
пояса и позднее достиг Большого Кавказа. На 
Армянском нагорье траекторию его движения 
маркирует субмеридиональное относительное 
расположение Арарата, Арагаца и крупнейших 
вулканов Джавахетского нагорья. Территория 
Армянского нагорья стала перекрёстком, на 
который воздействовали оба источника маг-
мообразования  — субмеридиональный подли-
тосферный поток и магматическая регенерация 
слэбов океанской литосферы Мезотетиса, отче-
го новейший вулканизм был там особенно ин-
тенсивным.

3.3. Альпийская Европа

3.3.1. Тектоническая зональность

Под названием Альпийской Европы объеди-
нены горно-складчатые сооружения Эллинид, Ди
нарид, Балкан, Карпат, Альп, Пиренеев, Апен
нин, Сицилии, Телль-Атласа, Эр-Рифа, Бетских 
Кордильер и пограничные с ними морские и меж-
горные впадины: Паннонская, Тирренского, Ли
гурийского, Альборанского морей и др. (рис. 38).

Две главные структурные зоны определяют 
общую зональность региона. Это, во-первых, 
современная граница Альпийско-Гималайского 
пояса с Африканской плитой; во-вторых, сутура 
Мезотетиса, т.е. северная граница Африканской 
плиты до замыкания последнего.

Африканская плита представлена на южном 
фланге Альпийско-Гималайского пояса впади-
ной Ионического моря с утонённой континен-
тальной и частично субокеанической корой; Ад
риатическим выступом с континентальной ко-
рой, на юге утонённой, и Африканской конти-
нентальной платформой. Современная граница 
плиты проходит вдоль Крито-Эллинской дуги с 
Эллинским жёлобом перед её фронтом, северо-
западнее огибает Адриатическое море и Ломбард
скую низменность на его северо-западном по-

бережье, продолжается вдоль Апеннин, Калаб
рийско-Сицилийской дуги и южной части гор
но-складчатых сооружений Телль-Атласа и Эр-
Рифа, достигая Атлантического океана юго-за
паднее Гибралтара. В этой системе Адриатический 
выступ подобен северному выступу Аравийской 
плиты и Пенджабскому выступу Индийской 
платформы.

Офиолитовая мегазона Мезотетиса продол-
жает на северо-запад через Эгейское море, где 
местами вскрыта на Кикладах, аналогичную ме-
газону Анатолии. Офиолиты обнажаются в тек-
тонических покровах и чешуях Эллинид и Ди
нарид (Субпелагонийская, Вардарская, Злати
борская и Сербская зоны), в Мурешской зоне 
Южных Карпат, в Трансильванских покровах 
Восточных Карпат, на севере Паннонской впа-
дины и фиксируются скважинами под чехлом 
Паннонской и Трансильванской впадин и Закар
патского межгорного прогиба [Баженов, Бурт
ман, 1990]. Среди офиолитов находятся масси-
вы с доальпийской континентальной корой, тя-
готеющие по характеру отложений юры и ниж-
него мела к африканской или евразийской 
окраинам Тетиса.

Если восточнее Адриатического выступа мож-
но говорить о пространственном разобщении 
другими зонами реликтов сутуры Мезотетиса 
и современной границы Африканской плиты 
(сутуры Неотетиса), то западнее выступа они 
представляют собой элементы единой разви-
вающейся мегазоны. Само понятие Мезотетиса 
там теряет смысл, поскольку бассейн Тетиса су-
ществовал до эоцена.

Под Адриатическим выступом, как и под 
Южными Альпами, вероятно, находится конти-
нентальная кора, подобная обнажённой в зоне 
Ивреа-Ланцо Западных Альп [Mehnert, 1975]. 
Она сформировалась или была переработана в 
герцинское время. Осадочный чехол Адрии на-
чинается эвапоритами верхнего триаса, выше 
которых до олигоцена или раннего миоцена от-
лагались мелководные карбонаты, в отдельных 
горизонтах приобретающие черты более глубо-
ководных образований.

Такие же отложения на континентальной 
коре продолжаются под тектоническими покро-
вами Апеннин почти до западного побережья 
Италии [Alps..., 1978]. В Адриатическом море 
и Ломбардской низменности мелководные от-
ложения выступа перекрыты морскими и кон-
тинентальными молассовыми отложениями, 
формировавшимися с конца олигоцена поныне. 
Осадочный чехол Южных Альп сходен с домо-
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лассовым чехлом Адрии, но в средней–верхней 
юре и в мелу, наряду с мелководными, здесь 
присутствуют и более глубоководные фации 
глубокого шельфа и континентального склона, 
а в палеогене накапливался флиш.

Карбонатные породы мезозоя, наряду с об-
разованиями фундамента, сейчас слагают текто-
нические покровы Восточных Альп. Верхние, 
средние и нижние покровы последовательно 
представляют первично всё более северные тек-
тонические зоны, приближающиеся к глубоко-
водной части Мезотетиса. Среднемеловой воз-
раст покровов доказывается несогласным пере-
крытием их контактов мелководными грубооб
ломочными отложениями сенона — низов па-
леогена [Хаин, 2001].

Тот же ряд перехода от мелководных фаций 
на континентальной коре Адрии к более глу-
боководным фациям на утонённой коре пере-
ходного типа намечается в Динаро-Карпатском 
сечении Альпийского пояса [Баженов, Буртман, 
1990; Хаин, 2001]. Пелагические фации по-
являются в зонах Бутвы и Боснии Динарид и 
Гемеро-Татранской мегазоне Карпат. В альбе–
туроне здесь начинается накопление флиша, 
рассматриваемого как фация подводных скло-
нов в эпохи значительных горизонтальных пере-
мещений. Юго-западнее флиш появляется лишь 
в начале палеогена, а в ближайшей к Адрии 
Далматской зоне — только в позднем эоцене. 
Такая же тенденция изменения возраста флиша 
установлена в Апеннинах, где начало его фор-
мирования омолаживается с запада на восток от 
олигоцена до среднего миоцена.

В Телль-Атласе, Эр-Рифе и Бетских Кордилье
рах имело место последовательное надвигание от 
внутренних зон с выходами палеозоя срединных 
массивов Тетиса к периферии. В покровных и 
надвиговых пластинах восстанавливается следу-
ющая зональность [Хаин, 2001]. Ближе всего к 
внутренним массивам находилась зона Известня
кового хребта с преимущественно карбонатными 
разрезами верхнего триаса  — палеогена. Далее 
следовала зона мел-палеогенового флиша, кото-
рая в Бетских Кордильерах есть лишь на западе, 
где в её составе присутствует и нижний миоцен. 
Далее к югу перед Эр-Рифом и Телль-Атласом 
выделяется складчато-надвиговая зона, представ-
ляющая собой первоначально глубоководный и 
широкий прогиб юрско-эоценового возраста, в 
котором преобладал флиш и пелагические из-
вестняки. Наиболее глубоководные фации нахо-
дились в северной части прогиба, сейчас текто-
нически перекрытой флишем.

Сложная зональность выявлена на северном 
краю Тетиса. В отдельных зонах в то или иное 
время формировался флиш. Его отложения из-
вестны в Валисской зоне Западных Альп (верх-
ний мел — нижний палеоген), Пьенинской зо-
не Западных и Северных Внутренних Карпат 
(верхний мел и эоцен), Карпато-Балканской 
мегазоне (нижний мел — во внутренних, запад-
ной и южной частях мегазоны и верхний мел — 
палеоген — в её внешних частях). Пиренеи за-
ложены на преобразованной герцинской кон-
тинентальной коре. В апт–альбе эта область 
испытывала раздвигание, и в возникшем про-
гибе накопились карбонатно-глинистые отло-

⇒
Рис. 38. Неотектоника Альпийской Европы [Трифонов, 1999]
1 — Африканская плита; 2 — Антиатлас — активизированная в новейшее время часть Африканской плиты; 3 — палео-

зоиды Западной Европы и Северо-Западной Африки; 4 — Восточно-Европейская докембрийская платформа; 5 — Мизийская 
плита; 6 — новейшие горные сооружения на месте альпийских покровно-складчатых структур, включая срединные масси-
вы; 7 — олигоцен-четвертичная моласса рифтов, межгорных впадин и предгорных прогибов; 8–16 — новейшие разломы: 
8 — развивавшиеся на ранней (олигоцен — средний миоцен) стадии неотектонического этапа, 9, 10 — возникшие или про-
должавшие развиваться на поздней (поздний миоцен — квартер) стадии неотектонического этапа (9 — достоверные, 10 — 
предполагаемые), 11 — сбросы, 12 — сдвиги, 13 — надвиги, 14 — выход на поверхность оси современной глубинной сейс-
мофокальной зоны (зоны субдукции), 15 — флексурно-разломные зоны, 16 — разломы с неизвестным направлением пере-
мещений; 17, 18 — преобладающее направление движения коровых масс: 17 — на ранней стадии неотектонического этапа, 
18 — на поздней стадии неотектонического этапа; 19 — направление вращения блока Корсика–Сардиния; 20 — крупнейшие 
действующие и позднечетвертичные вулканы; 21 — крупнейшие поля новейших вулканитов.

Цифры на карте: 1–10 — новейшие горно-складчатые сооружения: 1 — Пиренеи, 2 — Бетские Кордильеры, 3 — Эр Риф, 
4 — Телль-Атлас, 5 — Апеннины, 6 — Альпы, 7 — Карпаты, 8 — Балканы, 9 — Динариды, 10 — Эллиниды; 11–13 — круп-
нейшие зоны разломов: 11 — Крито-Эллинская дуга, 12 — Сицилийско-Калабрийская дуга, 13 — Азоро-Гибралтарский 
разлом; 14–21 — рифты: 14 — Нижнерейнский, 15 — Гессенский, 16 — Верхнерейнский, 17 — Ронский, 18 — Лионского 
залива, 19 — Кампидано, 20 — Пантеллерийская зона, 21 — сброс Сицилийского порога; 22–29 — рифтогенные и изомет
ричные впадины: 22 — Северо-Балеарская, 23 — Южно-Балеарская, 24 — Альборанская, 25 — Лигурийского моря, 26 — 
Тирренсксая, 27 — Эгейская, 28 — Паннонская, 29 — Трансильванская; 30–32 — северная окраина Африканской плиты: 
30 — реликты Адриатического выступа, 31 — Ионическая впадина, 32 — Левантинская впадина
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жения значительной мощности. Позднее в 
центре прогиба возникло осевое поднятие, по 
обе стороны которого до эоцена накапливался 
флиш.

Тектонические зоны Альпийской Европы под-
верглись интенсивным складчато-надвиговым 
деформациям и во многих местах слагают текто-
нические покровы. В структуре Альп решающее 
значение имеет надвиг земной коры Южных 
Альп на север, причём толщи верхних покро-
вов первоначально располагались южнее толщ, 
слагающих нижние покровы. Карпатские по-
кровы надвинуты на герциниды Центральной 
Европы, на Восточно-Европейскую платформу 
и, на юге, — на Мизийскую плиту. В Северных 
Карпатах крупнейший Могурский покров имеет 
амплитуду не менее 60 км [Pozaryski, Dembovski, 
1984]. Южная часть Восточных Карпат надви
нута на расстояние более 60 км [Станике, Виса
рион, 1987]. Значительное надвигание выявлено 
в Пиренеях [Хаин, 2001].

По мере развития складчато-надвиговых си-
стем и их преобразования в субаэральные де-
формационные поднятия перед ними возникали 
передовые прогибы, выполнявшиеся морской 
или континентальной молассой. Передовой про
гиб развивался перед Центральными и Восточ
ными Альпами в олигоцене и раннем миоцене, 
а на востоке — до раннего плиоцена. В Северных 
Карпатах основная стадия опускания прогиба 
приходится на ранний миоцен, а в Восточных 
Карпатах  — на средний–поздний миоцен. Об
щий для Апеннин, Южных Альп и Динарид Ад
риатический прогиб развивается с миоцена по-
ныне, причём наиболее мощные молассы нако-
пились вблизи Апеннин [Bigi et al., 1989]. С мио
цена погружаются передовые прогибы Телль-Ат
ласа, Эр-Рифа и запада Бетских Кордильер. Про
гибы сформировались по обе стороны Пиренеев 
в олигоцене и миоцене.

Внутренние склоны передовых прогибов во-
влечены в покровно-складчатые деформации. В 
тех участках горно-складчатых сооружений, где 
передовые прогибы отсутствуют, молодые склад-
ки, надвиги и сдвиги нарушают соседние плат-
форменные области. Таковы дислокации Юр
ских гор перед Западными Альпами, края высо-
кого плато на востоке Алжира, Предбетской 
зоны. Пояс дислокаций Южных Атласид про-
тягивается от Туниса до Марокко на 2000  км. 
Он образован складчато-блоковыми поднятия-
ми, которые разделены и осложнены надвига-
ми, взбросами и взбросо-сдвигами и развились 
на месте мезозойских рифтоподобных впадин.

3.3.2. Новейшие рифты и впадины

Важная особенность Альпийского пояса Евро
пы — новейшие рифтоподобные и изометрич-
ные впадины, отличные от межгорных и пред-
горных прогибов, одновозрастных и конформ-
ных горным сооружениям. Среди них намечает-
ся несколько типов. Первый тип представлен 
грабенами с более или менее утонённой конти-
нентальной корой. Они являются частью кайно-
зойской рифтовой системы. Согласно Е.Е. Мила
новскому [1987], вне Альпийского пояса эта 
система образована Нижнерейнским грабеном 
северо-западного простирания и Гессенским, 
Верхнерейнским и Ронским грабенами северо-
северо-восточного простирания. В пределах гра-
бенов и их окрестностей известны вулканиче-
ские проявления щёлочно-ультраосновного, щё
лочно-базальтового и щелочного состава, одно-
возрастные грабенам, а местами и более ранние.

На продолжении Ронского грабена к югу, в 
Западном Средиземноморье, расположен пучок 
грабенов и грабенообразных впадин, простира-
ние которых изменяется от юго-западного (Ли
онский залив, Северо-Балеарская и Лигурийская 
впадины) до субмеридионального (грабен Кам
пидано на Сардинии). Лигурийская впадина 
имеет форму треугольника со сбросовыми усту-
пами на северо-западном и восточном бортах. К 
г. Генуя уступы сближаются, образуя узкий гра-
бен, к северу продолжающийся левосдвиговыми 
зонами Сестри-Вольтаджио и Джудикария. По
следняя смещает влево Периадриатический шов 
на ~70  км [Rod, 1979]. Лигурийская впадина 
имеет по краям утонённую континентальную 
кору, а в центре — субокеаническую. Eё образо-
вание объясняют растяжением при повороте 
Сардино-Корсиканского блока на 30° против 
часовой стрелки, что обосновывается палеомаг-
нитными данными [Eder, Lortscher, 1977]. Воз
раст вращения датируется ранним миоценом 
(20.5–19 млн лет) — эпохой максимальных вул-
канических извержений на Сардинии [Montigni 
et al., 1981]. Вращению могло предшествовать ото
двигание блока к востоку, начавшееся в конце 
олигоцена. Тогда же заложился грабен Кампи
дано. Его южная часть выполнена кайнозойски-
ми осадочными толщами, а северная — андези-
тами. Они извергались с конца олигоцена до 
среднего миоцена с максимумом в раннем мио-
цене и в плиоцен-четвертичное время сменились 
базальтовыми и щелочными извержениями.

Далее к югу на коре различного типа распо-
ложены сбросы и грабены, простирающиеся на 
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юго-восток, реже на юг. Они захватывают Тир
ренское море, пересекают Африкано-Сицилий
ский порог, образуя там Пантеллерийскую си-
стему грабенов и горстов, отмеченных изверже-
ниями базальтового и щелочного состава, нару-
шают Тунисский Атлас и заканчиваются грабе-
нами Ливии. Протяжённая сбросовая зона ам-
плитудой до 4 км протягивается на юг от вос-
точного края Сицилии, ограничивая Африкано-
Сицилийский порог с востока. К зоне приуро-
чены извержения Этны и небольших подводных 
вулканов. Е.Е. Милановский [1987] рассматри-
вает описанные грабены как единую Рейнско-
Ливийскую рифтовую систему.

Впадины второго типа отличаются от риф-
товых изометричными очертаниями. К этому 
типу относятся Тирренская и Паннонская впа-
дины, у которых много общего с Эгейской впа-
диной, ограниченной с юга Крито-Эллинской 
островной дугой. Её своеобразие заключается 
не только в небольших размерах и относитель-
но небольшой глубине сейсмофокальной зоны, 

объяснимой малой скоростью погружения суб-
дуцируемой плиты, но и в особенностях гео-
динамики. Эта дуга развивается в условиях как 
поперечного, так и бокового сжатия, обуслов-
ленного западным дрейфом Анатолийской пли-
ты и приводящего к увеличению крутизны дуги, 
её поперечному укорочению и надвиганию на 
субдуцируемую морскую впадину [Трифонов, 
1999].

Вместе с тем, под действием бокового сжа-
тия в тылу дуги происходит поперечное к бо-
ковому сжатию удлинение, которое выражено 
выпуклыми к югу и параллельными дуге грабе-
нами растяжения. Удлинение превышает попе-
речное укорочение, поскольку дополнительным 
источником удлинения являются подъём и рас-
текание мантийного диапира, инициированно-
го нарушением континентальной коры, возник-
шей в тылу дуги на предшествовавших стадиях 
альпийского орогенеза. В процессе растяжения 
земная кора утоняется и перерождается и обра-
зуется задуговая впадина Эгейского моря.

Рис. 39. Неотектоническая схема Карибского региона, по [Ross, Scotese, 1988] с изменениями
Буквенные обозначения. BFZ — правосдвиговая зона Боконо-Эль Пинар, продолжающаяся зоной разломов Ока-Чиринос; 

MPJFZ — левосдвиговая зона Мотагуа-Полочик-Юкатан, продолжающаяся Кайманским трогом с левым сдвигом Бартлет; 
SCDB — Южно-Карибский пояс деформаций
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Такая модель его формирования подтверж-
дена результатами GPS-наблюдений [McClusky 
et al., 2000]. Согласно им, западный дрейф Ана
толийской плиты, являющийся источником бо-
кового сжатия, удостоверяется правосдвиговой 
деформацией вдоль Северо-Анатолийской зоны 
разломов со скоростью 20–25 мм/год. Острова 
Эгейского моря смещаются на ЮЮЗ на 
6–8  мм/год быстрее, чем Анатолийская плита. 
Встречный дрейф Африканской плиты относи-
тельно Европы — 5–7 мм/год, т.е. намного мень-
ше скорости надвигания по Крито-Эллинской 
дуге (~30 мм/год). Палеомагнитное изучение па-
леогеновых и миоценовых отложений показало, 
что подобный процесс происходил с конца мио-
цена и привёл к удлинению Эгейского региона 
на 200–300 км, т.е. на треть первоначальной ши-
рины [Angelier et al., 1982].

Более крупным аналогом структур такого типа 
представляется Карибский регион (рис. 39). Важ
нейшими элементами его современной структуры 
являются две островные дуги — Центрально-Аме
риканская на западе и Малоантильская на вос-
токе, и две связывающие их системы разломов: 
на севере — левосдвиговая зона Бартлет (Кай
ман) с продолжающими её зоной Мотагуа в Гон
дурасе и зонами нарушений островов Гаити и 
Пуэрто-Рико, а на юге — зоны правых сдвигов 
Ока-Чиринос и Боконо-Эль-Пинар [Трифонов, 
1999]. Они обрамляют гетерогенную впадину 
Карибского моря.

Впадина была образована фрагментом океа-
нической плиты Фараллон и вовлечёнными в её 
северо-восточный дрейф блоками с континен-
тальной, островодужной и океанской корой в 
конце мела — начале палеогена, когда указан-
ный фрагмент плиты оказался изолированным 
от его западного продолжения (плиты Кокос) 
восстановившимся Центрально-Американским 
перешейком [Ross, Scotese, 1988].

Современный структурный план оформился 
к концу среднего эоцена. В новейшее время, в 
условиях продолжающегося косого сближения 
Северной и Южной Америки и наличия Цент
рально-Американской зоны субдукции, Кариб
ский бассейн испытывает меридиональное 
укорочение, удлинение в восточном направ-
лении вдоль ограничивающих его сдвигов и 
надвигание на литосферу Западной Атлантики 
по дуге Малых Антил. В ходе этой деформа-
ции Карибский бассейн неравномерно углу-
бляется. Сходные черты строения и, вероятно, 
происхождения имеют моря Скоша, Банда и 
Сулавеси.

Подобно Эгейской, Тирренская впадина со-
пряжена с островной дугой  — Калабрийско-
Сицилийской. Под дугу до глубин 350  км по-
гружается под углом ~55° мантийная сейсмофо-
кальная зона, а в тылу находится вулканическая 
дуга Эоловых островов. Под воздействием боко-
вого сжатия Африканской плиты происходит 
удлинение (растяжение) впадины в направле-
нии дуги. Оно проявляется, в частности, фор-
мированием внутри впадины грабенов и сбро-
сов, выпуклых в направлении удлинения. При 
этом возрастает крутизна дуги, что удостоверя-
ют данные палеомагнитного изучения осадоч-
ных толщ плиоцена  — нижнего плейстоцена 
[Scheepers et al., 1991]. Согласно этим данным, 
указанные отложения на юге Италии (район 
г. Матера) испытали вращение против часовой 
стрелки на 25°, а в Сицилии и на юге Калабрии — 
по часовой стрелке на 16°.

Паннонская впадина заложена на внутрен-
них тектонических зонах Карпат, испытавших 
интенсивные альпийские покровно-складчатые 
деформации. Впадина изометрична, но, в отли-
чие от Эгейской и Тирренской, её очертания 
скорее угловаты, чем овальны. Впадина имеет 
сложное внутреннее строение и состоит из част-
ных впадин, прогнутых до 5–7 км, и поднятых 
участков, где фундамент выходит на поверх-
ность или погружен до 1.5 км [Николаев, 1986]. 
Вдоль границ и внутри прогнутых и поднятых 
участков есть сбросы и сбросо-сдвиги северо-
западного (до широтного) и северо-восточного 
простираний. По периферии впадины располо-
жены межгорные прогибы, выполненные ниж
не-среднемиоценовыми отложениями и весьма 
слабо прогибавшимися в дальнейшем. На тер-
ритории будущей впадины в миоцене имели ме-
сто извержения кислого и позднее также сред-
него состава.

Значительное погружение собственно Пан
нонской впадины (Большой и Малой Венгерских 
впадин, удлинённых в северо-восточном на-
правлении) произошло в начале позднего мио-
цена. Менее интенсивное опускание и заполне-
ние осадками продолжалось в плиоцен-четвер
тичное время, сопровождаясь базальтовым вул-
канизмом. Сдвиговые перемещения по новей-
шим разломам свидетельствуют об удлинении 
впадины в широтном направлении при возмож-
ном меридиональном сокращении [Rouden et 
al., 1983]. На такое удлинение (расширение) 
впадины указывают и склонения векторов оста-
точной намагниченности миоценовых отложе-
ний [Баженов, Буртман, 1990].
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Паннонская впадина характеризуется мощно-
стями коры от 27.5–30 км на краях до 23–25 км в 
Большой Венгерской впадине [Николаев, 1986]. 
Это меньше мощности коры в Динаридах и 
Западных Карпатах (35–40 км) и, тем более, в 
Восточных Карпатах (60–65  км). Сокращение 
коры под Паннонской впадиной происходило 
главным образом за счёт утонения её высоко-
скоростной нижней части и могло быть связано 
с метаморфическим уплотнением метабазитов, 
достигших плотности мантийных пород. Это 
могло стать причиной опускания впадины.

Третий тип впадин представлен Южно-Ба
леарской и Альборанской котловинами Запад
ного Средиземноморья. Подобно грабенам риф-
товых зон, обе впадины линейно вытянуты, но, 
в отличие от рифтов, ограничены не прямоли-
нейными, а дуговыми разломами и имеют фор-
му удлинённых овалов. Обе впадины возникли 
на месте деформированных в ходе альпийского 
тектогенеза внутренних зон складчатых соору-
жений с реликтами герцинской континенталь-
ной коры. Южно-Балеарская впадина более 
продвинута в своём развитии, чем Альборанская 
[Милановский, 1987]. Последняя неглубока (до 
2 км) и обладает сильно расчленённым тектони-
ческим рельефом дна, образованным разрывами 
субширотного и северо-восточного простира-
ний. Мощность неоген-четвертичного чехла ва-
рьирует от 1 до 3 км. Под чехлом находится уто-
нённая континентальная кора. Кора Южно-
Балеарской впадины утонена больше и на от-
дельных участках является субокеанической 
[Гончаров и др., 2015]. Глубина впадины дости-
гает 3 км, а мощность неоген-четвертичных (и 
олигоценовых?) отложений — 3–6 км, из кото-
рых половина приходится на мессиний и на ме-
нее мощные плиоцен и квартер. Обе впадины 
окаймлены покровно-складчатыми сооружения-
ми с центробежной вергентностью.

3.3.3. История новейшего тектогенеза

Согласно выполненным обобщениям [Мила
новский, 1987; Баженов, Буртман, 1990; Хаин, 
2001], к концу эоцена Тетис прекратил суще-
ствование. Были замкнуты или тектонически 
перекрыты также краевые морские впадины се-
верной окраины Тетиса, аналогичные Черно
морской и Южно-Каспийской. На новообразо-
ванной континентальной коре возникли мелко-
водные моря и локальные флишевые бассейны. 
Протяженный прогиб с флишевым осадконако-

плением сохранялся на евразийском обрамле-
нии Альпийского пояса, тогда как на африкан-
ском обрамлении развивался глубоководный 
прогиб с флишенакоплением на северном бор-
ту. Возможно, он сообщался с Ионической и 
Левантинской впадинами бывшей южной окра-
ины Тетиса и с Атлантическим океаном, обосо-
бляя Иберию, сомкнувшуюся в конце эоцена с 
Евразийской плитой.

В интервале с эоцена и раннего олигоцена до 
раннего миоцена возникла структурная дуга 
Карпат. По данным М.Л. Баженова и В.С. Бурт
мана [1990], она образовалась путем срыва Кар
пато-Динарских меловых покровов и их надви-
гания на север, восток и юг. В раннем олигоце-
не этот процесс еще не достиг внешних флише-
вых зон, где продолжалось осадконакопление. 
Лишь позднее здесь возникли надвиги и склад-
ки, существенно сократившие ширину бывшего 
прогиба.

В начале миоцена флишевые толщи надви-
нулись на Центрально-Европейские герциниды 
и позднее  — на Восточно-Европейскую плат-
форму и отчасти Мизийскую плиту. Надвиги и 
покровы частично перекрыли и деформировали 
внутренний борт Предкарпатского передово-
го прогиба. Главной причиной срыва северо-
восточной ветви мелового Карпато-Динарского 
орогена и ее скучивания в виде Карпатской дуги 
представляется выдавливание к востоку восточ-
ноальпийских зон при северном дрейфе Адрии.

В олигоцене–миоцене начинается воздыма-
ние Альп и перед их фронтом образуется и за-
полняется молассой передовой прогиб, причем 
в Восточных Альпах он продолжал погружаться 
и в раннем плиоцене. Покровы Гельветской и 
более южных зон надвигаются на внутренний 
борт прогиба. Перед Западными Альпами с 
позднего миоцена платформенные отложения 
Юрских гор деформируются, образуя складки и 
надвиги, параллельные Альпам, и субмеридио-
нальные левые сдвиги. Юго-западнее вершины 
дуги Западных Альп, в Прованских Альпах, воз-
никают субмеридиональные разрывы с право-
сдвиговыми смещениями [Rod, 1979].

Таким образом, в результате движения дуги 
Западных Альп на запад–северо-запад перед ее 
фронтом происходит смятие горных пород с их 
отжиманием на север и на юг от вершины дуги. 
С позднего олигоцена в Альпах развивается еще 
один важный процесс, который в среднем и 
позднем миоцене становится определяющим: 
формирование южновергентной структуры Юж
ных Альп и их надвигание на Адриатический 
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молассовый прогиб [Bigi et al., 1989]. На стыке 
Южных Альп и Динарид, в районе г. Венеции, 
надвигание продолжается в плиоцене–плейсто
цене, а местами и в голоцене, проявляясь в зем-
летрясениях магнитудой до 6.4.

В олигоцене и миоцене воздымается осевая 
зона Пиренеев, а в соседних Южно-Пиренейской 
и Северо-Пиренейской зонах продолжается раз-
витие надвигов. Перед этими зонами на запа-
де орогена формируются молассовые прогибы, 
сминающиеся в пологие, местами гребневидные 
складки. Восточная часть орогена погружается в 
Лионский залив.

Одновременно с Альпийским поясом раз-
вивается рифтовая система Западной Европы 
[Милановский, 1987]. В конце эоцена заложи-
лись Гессенский, Ронский и соседние с ним 
более мелкие грабены, а также — южная часть 
Верхнерейнского грабена. На месте последнего 
еще в конце мела — начале палеогена возник 
Верхнерейнский свод с пронизавшими его субвул-
каническими телами щелочно-ультраосновного 
состава. В олигоцене и раннем миоцене офор-
милась вся рифтовая система, развитие которой 
сопровождалось щелочно-базальтовым и щелоч-
ным вулканизмом. Верхнерейнский грабен рас-
пространился на север, испытав суммарное по-
перечное растяжение на 5 км.

Еще севернее образовался Нижнерейнский 
грабен, а южнее Ронского рифта сформировалась 
система параллельных грабенов, западная ветвь 
которых распространилась через Лионский за-
лив на юго-запад, образовав Северо-Балеарскую 
впадину, а восточная достигла Сардинии, где в 
условиях интенсивного известково-щелочного 
вулканизма возник грабен Кампидано. Наиболее 
значительное растяжение, вероятно, испытыва-
ла центральная рифтовая зона. В нижнем мио-
цене ее раздвигание дополнилось вращением 
блока Корсика–Сардиния на 30° против часовой 
стрелки.

В итоге возникла расширяющаяся к югу цен-
тральная котловина Лигурийского моря с субо-
кеанической корой, а блок Корсика–Сардиния 
пододвинулся под Адриатический выступ, отче-
го в районе острова Эльба — Тосканы, вероятно, 
произошло сдваивание коры и воздымание по-
верхности. Это инициировало северо-восточный 
дрейф лигурийских покровов. Покровы стали 
надвигаться на краевые зоны Адрии, вовлекая 
их в покровообразование, чему способствовало 
присутствие в разрезах этих зон верхнетриасо-
вых эвапоритов, облегчавших срыв и перемеще-
ние. Перед фронтом двигавшихся покровов воз-

никали флишевые бассейны, омолаживавшиеся 
к востоку. Развитие апеннинских покровов про-
должается в течение всего миоцена, плиоцена и 
четвертичного периода [Bigi et al., 1989].

На неоген приходятся главные фазы дефор-
маций и смещений в Телль-Атласе, Эр-Рифе и 
Бетских Кордильерах [Хаин, 2001]. Они нача-
лись в конце олигоцена — начале миоцена над-
виганием внутренних массивов на внешние зо-
ны. В среднем миоцене, а в Телль-Атласе еще в 
раннем, покровообразование и складчатость 
охватили флишевую зону. Ось глубоководной 
впадины, располагавшейся перед фронтом над-
вигания и дольше всего сохранявшейся перед 
Эр-Рифом, постепенно смещалась к югу, а сама 
впадина приобретала черты передового молас-
сового прогиба. На западе Бетских Кордильер в 
миоцене также возник передовой прогиб, кото-
рый в среднем миоцене  — раннем плиоцене 
был вовлечен в надвигание и складчатость. 
Тогда же, в среднем–позднем миоцене, испыта-
ли покровообразование и складчатость Суббет
ская и Предбетская зоны.

В современной структуре Телль-Атлас, Эр-
Риф и Бетские Кордильеры образуют выпуклую 
на запад дугу с надвиганием внутренних зон на 
внешние. Казалось бы, такая структура сфор-
мировалась в результате западного дрейфа ду-
ги и представляет собой синтаксис, подобный 
Адриатическому, Аравийскому или Пенджабско-
Памирскому.

Однако ряд фактов заставляет усомниться в 
такой интерпретации.

Во-первых, значительное надвигание одно-
временно происходило не только в вершине, но 
и на флангах дуги.

Во-вторых, дуга асимметрична: глубоковод-
ный прогиб развивался лишь в ее африканской 
части, а флишевая зона, связанная с этим про-
гибом, продолжается лишь в западную часть 
Бетских Кордильер, обрываясь в 40 км восточ-
нее г. Гренады.

В-третьих, интерпретация дуги как синтак-
сиса противоречит палеомагнитным данным по 
Атлантике [Srivastava et al., 1990].

По этим данным, на границе эоцена и олиго-
цена от Срединно-Атлантического хребта рас-
пространилась на восток зона нарушений с пра-
восдвиговой составляющей смещений, пред-
ставленная сейчас разломами Южно-Азорским 
и Глория [Madeira, Ribeiro, 1990]. Эта зона от-
делила Иберию от Африки, вызвав правый сдвиг 
между ними. В раннем миоцене он дополнился 
сближением Африки и Иберии.
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Изложенные факты приводят к выводу, что 
образование Гибралтарской дуги явилось ре-
зультатом присдвигового изгиба тектонических 
зон, тогда как прежде Бетские Кордильеры про-
стирались, возможно, на северо-запад, подобно 
структурам Эр-Рифа. На эту деформацию указы-
вают палеомагнитные исследования, согласно 
которым юрские отложения, надвинутые сейчас 
на север от предполагаемого сдвига, испытали 
вращение по часовой стрелке на 60–90° [Allerton 
et al., 1991; Villalain et al., 1991]. Вращение про-
изошло в раннем–среднем миоцене. Амплитуда 
сдвига оценивается в 300 км по протяженности 
флишевой зоны в Бетских Кордильерах.

Сдвиг между Африкой и Иберией на ранней 
стадии, до начала их сближения около 20 млн 
лет назад, мог происходить с некоторым растя-
жением, что привело к подъему горячей мантии. 
Максимальный разогрев имел место ~30 млн лет 
назад [De Yong, 1990]. С образованием мантий-
ного диапира связаны известково-щелочной ми-
оценовый вулканизм, сменившийся в плиоцене 
щелочно-базальтовым, и обрушение террито-
рии Южно-Балеарской и Альборанской впадин. 
Медленное опускание Южно-Балеарской впа-
дины началось в раннем миоцене (или в конце 
олигоцена?) и сменилось быстрым погружени-
ем в конце миоцена, когда, возможно, заложи-
лась Альборанская впадина, более интенсивно 
погружавшаяся в плиоцен-четвертичное время 
[Милановский, 1987].

Правый сдвиг между Африкой и Иберией из-
менил характер движений на обширной терри-
тории. Возникла сопряженная с ним система 
субмеридиональных левых сдвигов, проявивша-
яся в среднем–позднем миоцене смещениями 
на северо-восточном продолжении Лигурийской 
впадины (зоны разломов Сестри-Вольтаджио и 
Джудикария) и вдоль Верхнерейнского грабена. 
На продолжении рифтовой системы в Среди
земноморье заложилась в позднем миоцене и 
продолжала развиваться в плиоцен-четвертичное 
время Тиррено-Пантеллерийская рифтовая сис
тема, характеризовавшаяся преимущественно 
юго-восточным простиранием грабенов и сбро-
сов. Интенсивно погружались в плиоцен-четвер
тичное время грабены и сбросы западной части 
Нижнерейнского грабена, также простирающи-
еся на юго-восток [Zijerveld et al., 1992].

В неоген-четвертичное время сформирова-
лись Эгейская, Тирренская и Паннонская впа-
дины, развитие которых сопровождалось вулка-
низмом. Тирренская впадина заложилась в ран-
нем миоцене и испытала наиболее интенсивное 

прогибание в конце миоцена. По периферии 
Паннонской впадины в раннем–среднем миоце-
не погружались Венский, Закарпатский и Тран
сильванский прогибы, тогда как наибольшее 
опускание самой впадины имело место в начале 
позднего миоцена. Эгейская впадина, по-види
мому, возникла в конце среднего миоцена. Все 
впадины продолжают опускаться до сих пор. 
Одновременно с Эгейской и Тирренской впади-
нами развиваются структуры Крито-Эллинской 
и Сицилийско-Калабрийской дуг с присущими 
им мантийными сейсмофокальными зонами и 
тыловым известково-щелочным вулканизмом.

Итак, в конце миоцена и в начале плиоцена 
окончательно оформились все главные черты 
строения региона, присущие и современному 
(позднечетвертичному) этапу его развития. Это, 
прежде всего, новая граница Африканской и 
Евразийской плит, очерчиваемая полосой эпи-
центров землетрясений и наиболее ярко пред-
ставленная Крито-Эллинской и Сицилийско-Ка
лабрийской дугами. Вдоль северо-восточного 
побережья Апеннин и южных подножий Альп 
продолжаются надвигание покровов и связан-
ные с этим деформации молассовых комплек-
сов. На севере Внешних Динарид отмечаются 
правосдвиговые смещения по разломам северо-
западного простирания. Эрозионно-аккумулятив
ное и тектоническое перемещение материала в 
Адриатический бассейн нарушает изостатиче-
ское равновесие, восстановление которого уве-
личивает гипсометрический контраст между 
основанием молассового бассейна и соседними 
горными сооружениями и способствует гравита-
ционному покровообразованию. Сжатие от сбли
жения Адрии и Альп вызывает отток горных 
масс в стороны. В дуге Западных Альп он про-
является в радиальном распределении сжатия, 
определенного Н.Павони по механизмам очагов 
землетрясений, а в Восточных Альпах реализу-
ется в правосдвиговых перемещениях по субши-
ротному разлому, расположенному немного юж
нее Периадриатического шва [Slejko et al., 1989].

С субмеридиональным сжатием, вызванным 
северным дрейфом Африки, связаны четвертич-
ные сдвиги Алжира и Марокко — правые северо-
западного и левые северо-восточного простира-
ний. 35-километровый взброс с левосдвиговой 
составляющей смещений возник в 1980  г. при 
землетрясении Эль-Аснам (M = 7.5) в Северном 
Алжире [Madariaga, 1984]. Субмеридиональное 
сжатие определяется в Северо-Западной Африке 
и по фокальным механизмам более ранних зем-
летрясений [McKenzie, 1972].



104

Глава 3. Альпийско-Гималайский коллизионный пояс

В четвертичное время продолжаются наме-
тившиеся ранее тенденции развития Эгейской, 
Тирренской, Паннонской, Южно-Балеарской и 
Альборанской впадин, Пантеллерийской риф-
товой системы. Продолжает развиваться запад-
ная часть Нижнерейнского грабена северо-за
падного простирания. Опускание в северной 
части Верхнерейнского грабена сочетается с ле-
восдвиговыми перемещениями по разломам се
веро-восточного простирания. Таким образом, в 
прирейнской части Европы северо-западное сжа
тие сочетается с северо-восточным растяжени-
ем, что можно связать как с воздействием Альп, 
так и с раздвиганием в Норвежском море.

Важнейшее тектоническое событие плиоцен-
четвертичного тектогенеза  — усиление подня-
тия горных сооружений, наиболее отчётливо 
выраженное в Альпах и Карпатах [Артюшков, 
2003]. Оно произошло после завершения глав-
ных фаз покровно-складчатых деформаций, со-
провождавшихся возникновением субаэральных 
поднятий в местах деформационного утолще-
ния земной коры. Одновременно с поднятием 
горных систем интенсивно опускались впадины 
Средиземного моря [Милановский, 1987; Нео
тектоника..., 2012; Трифонов и др., 2012]. Таким 
образом, плиоцен-четвертичное время стало 
эпохой общего возрастания контрастности вер-
тикальных движений.

3.3.4. Позднекайнозойская геодинамика

Проанализировав данные европейских авто-
ров о магнитных наклонениях в образцах гор-
ных пород, М.Л. Баженов и В.С. Буртман [1990] 
пришли к выводу, что в дотуронское время 
Южные Альпы, т.е. северная часть Адриати
ческого выступа, находились в 900–1800 км юж-
нее южного края Евразийской плиты. Такова 
величина меридионального укорочения Альпий
ского орогена в ходе замыкания Тетиса и после-
дующей коллизии, тогда как меридиональное 
перемещение структур Карпато-Балканского ре-
гиона с позднего мела не превысило 1100  км. 
Кс. Ле Пишон и Ж.Анжелье [Le Pichon, Angelier, 
1979] оценили меридиональное укорочение 
Альпийского пояса Европы с сенона поныне ве-
личиной порядка 1000 км. Эта величина мень-
ше оценок сокращения Альпийского пояса в 
Аравийско-Кавказском сечении. И дело здесь 
не только в дополнительном перемещении Ара
вийской плиты за счет растяжения в Красно
морско-Аденской системе рифтов. Оно могло 

обеспечить небольшую часть дополнительного 
сокращения. Очевидно, перемещение Африкано-
Аравийской плиты происходило с вращением, 
так что ее восточная часть двигалась быстрее за-
падной.

При анализе кайнозойских и, в частности, 
позднекайнозойских горизонтальных перемеще-
ний в Альпийском поясе Европы следует иметь 
в виду, что регистрируемые на поверхности ре-
зультаты движений в основном являются лишь 
коровыми и даже верхнекоровыми, затрагиваю-
щими осадочный чехол и иногда верхнюю часть 
консолидированного фундамента.

Суммируя данные геологических и геофизиче-
ских исследований К.Томека, К.Биркенмайера, 
Д.Станике и других авторов, М.Л.  Баженов и 
В.С. Буртман [1990] приходят к выводу, что вся 
покровно-складчатая структура Карпат аллох-
тонна, и подошва покровов находится на глуби-
нах 10–15 км. Верхнекоровыми оказываются так-
же покровы Динарид, Апеннин и большая часть 
шарьяжей Альп севернее Периадриатического 
шва. Перемещения большинства покровов, ам-
плитуда которых может достигать десятков и да-
же первых сотен километров, происходили по 
некомпетентным породам осадочного чехла, на-
пример глинистым или эвапоритовым толщам, 
по серпентинитам и сланцам офиолитовых 
комплексов, пластичным и квазипластичным 
горизонтам средней и нижней частей коры не-
зависимо от более глубоких слоев литосферы. 
Допустить, что последние оставались на месте, 
невозможно, поскольку в тылу перемещенных 
покровов, как правило, не обнаруживаются об-
ласти раздвигания с сохраняющейся нижней 
частью литосферы. Таким образом, возникает 
вопрос о поведении при крупномасштабных го-
ризонтальных перемещениях глубинных гори-
зонтов литосферы, верхнемантийных и отчасти 
нижнекоровых.

В Крито-Эллинской и Сицилийско-Калабрий
ской дугах устанавливается надвигание лито
сферы Эгейской и Тирренской впадин на лито
сферу Африканской плиты. Разрез зоны Ивреа-
Ланцо в Западных Альпах интерпретируется как 
выход пород низов коры и верхов мантии. 
Последние характеризуются скоростями про-
дольных волн 7.2–7.4 км/с и, по данным сейс-
мического зондирования, погружаясь к югу, пе
реходят под Ломбардской низменностью в ман-
тийные образования со скоростями 8.3  км/с 
[Angenheister et al., 1972; Гизе, 1980].

Эта мантийная пластина, лежащая в основа
нии корового разреза Адрии и Южных Альп, 
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подстилается коровыми образованиями герци-
нид, причем аномально низкие значения ско-
ростей продольных волн (4–5 км/с) заставляют 
предположить присутствие там расплавленной 
фазы (рис. 40). Указанный глубинный надвиг, 
сформировавшийся на ранней стадии новей-
шего тектогенеза, вероятно, продолжается на 
юго-запад в северную часть Тирренского мо-
ря, где его первоначальная структура искажена 
деформациями, глубинными воздействиями и 
перерождением коры, связанными с развитием 
морской впадины. В приповерхностных частях 
коры движения по глубинному надвигу со сред-
него миоцена не фиксируются.

Глубинные надвиги Крито-Эллинской дуги, 
Альп и севера Тирренского моря, Калабрии и 
Сицилии c продолжением последнего на за-
пад отмечают современную северную грани-
цу Африканской плиты на мантийном уровне 
литосферы. Восточнее Адриатического высту-
па, в Динаро-Эллинской системе, она является 
новообразованием, тогда как прежняя грани-
ца  — сутура Мезотетиса  — отстоит от нее на 
300  км к северо-востоку. Тектонические зоны 
Мезотетиса Карпатской структурной дуги, уже 
в позднем мелу залегавшие в виде коровых по-
кровов [Буртман, 1984], с миоцена перемеща-
лись к северу на чужеродную литосферу эпигер-
цинских зон Евразийской плиты. В результате 
осадочный чехол последних был сорван, смят и 
надвинут на более внутренние зоны герцинид и 
Восточно-Европейской платформы.

Если большая часть новейших горных соору-
жений Альпийского пояса Европы развилась из 
верхнекоровых аллохтонов, то под некоторыми 
рифтовыми структурами Рейнско-Ливийской 
мегасистемы выделяются мантийные диапиры, 

образованные подъемом горячей подлитосфер-
ной мантии или ее компонентов. Диапиры про-
являются на поверхности повышенным тепло-
вым потоком и мантийным вулканизмом (ба-
зальтовым и щелочным, а местами — бимодаль-
ным или известково-щелочным, т.е. частично 
трансформированным в извержения продуктов 
переплавления корового материала).

Многие исследователи рассматривают ман-
тийный диапиризм как исходную причину об-
разования рифтов Западной Европы и Среди
земноморья [Гончаров и др., 2015]. Представ
ляется, что это не вполне верно, поскольку рас-
положение и ориентировка этих структур под-

чиняются структурным и динамиче-
ским особенностям взаимодействия 
литосферных масс, определившим и 
развитие Альпийского пояса. Даже 
господствующее простирание рифтов 
изменяется с переменой динамиче-
ской обстановки. Так, олигоцен-ран
немиоценовая Рейнско-Лигурийская 
часть рифтовой мегасистемы субме-
ридиональна, а более молодая Тир
ренско-Пантеллерийская часть про-
стирается на юго-восток.

Поэтому кажется более вероят-
ным, что заложение, по крайней ме-
ре, части рифтов как структур рас-
тяжения определялось взаимодейст
вием коровых масс. Растяжение вы-

звало подток аномальной мантии, обеспечив-
шей дальнейшее раздвигание, проседание, 
вулканизм, а местами и формирование сопря-
женных структур. Описанный механизм при-
емлем также для Южно-Балеарской, Альборан
ской и Лигурийской впадин. Не всегда мантий-
ный диапир располагался под рифтовой зоной. 
Так, погружение Северо-Балеарской впадины 
и отодвигание ее юго-восточного борта (Бале
арских островов) связаны с подъемом порции 
горячей мантии, инициировавшим расслоение 
коры с образованием в ней листрических сбро-
сов. Зона расслоения полого погружается на 
юго-восток под Лигурийскую котловину, где, 
вероятно, и располагался диапир [Doblas, Oyar
zun, 1990].

Эгейскую, Тирренскую и Паннонскую впа-
дины объединяет несколько особенностей. Они 
изометричны и сложно построены, что исклю-
чает механизм линейного растяжения от одной 
оси. Все три впадины возникли в областях зна-
чительного предшествовавшего скучивания ко-
ровых масс, в котором участвовали крупные 

Рис. 40. Принципиальный геофизический разрез Западных 
Альп [Гизе, 1980]

1 — земная кора Евразийской плиты; 2 — земная кора Африканской 
плиты; 3 — верхняя мантия; 4 — поверхность Мохоровичича
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блоки типа срединных массивов. Это обеспечи-
ло повышенную исходную мощность коры, ее 
сильную нарушенность и пространственное со-
вмещение разнородных и прежде разобщенных 
объемов пород, что создало условия тектониче-
ской неустойчивости и могло служить источни-
ком дальнейших деформаций и вещественных 
преобразований.

В эпоху своего формирования впадины ис-
пытывали боковое одностороннее сжатие и уд-
линялись в одном направлении, поскольку про-
тивоположное служило упором или дополни-
тельным источником сжатия. В направлении 
удлинения в Эгейской и Тирренской впадинах 
происходило надвигание на соседние структуры 
с формированием мантийной сейсмофокальной 
зоны. Их удлинение превысило укорочение в 
перпендикулярном направлении, т.е. произо-
шло увеличение площади  — растяжение. Оно 
привело к утонению континентальной коры и 
ее частичному перерождению в кору субокеани-
ческого типа. Развитие впадин сопровождалось 
вулканизмом, который в Тирренской и Пан
нонской впадинах на первых порах был коро-
вым, а позднее стал мантийным, базальтовым. В 
тылу Крито-Эллинской и Сицилийско-Калаб
рийской дуг он дополнялся известково-щелоч
ным вулканизмом островодужного типа.

Можно предположить, что исходное утолще
ние коры, дополненное боковым сжатием, 
привело к перерождению нижней части коры 
в более плотные модификации (эклогиты, гра-
нулиты), что положило начало погружению и 
отложению во впадинах материала, сносимого 
с соседних поднятий. Это нарушило изостати-
ческое равновесие между ними, что, наряду с 
повышенной нарушенностью и неустойчиво-
стью, обусловило подъем мантийного диапира. 
Он обеспечил преобладание раздвигания, вул-

канизм, дальнейшее перерождение коры, а за-
тем и интенсивное проседание дна впадин. В 
Тирренском море такой комплексный механизм 
формирования дополнился образованием риф-
товых структур, продолжавшихся за пределы 
впадины на юго-восток.

Своеобразной структурой региона является 
Вранчский мегаочаг мантийных землетрясений. 
В этой области с 1862 г. отмечены 113 землетря-
сений на глубинах 60–170 км. Кроме двух ран-
них событий, координаты которых могут быть 
неточными, все землетрясения происходили в 
области 45.2–45.9° с.ш. / 26.2–27.3° в.д.

В первом приближении сейсмофокальная об-
ласть образует субвертикальную колонну диаме-
тром ~80 км и глубиной до 170 км. Мантийные 
землетрясения приурочены к изгибу между вос-
точным и южным сегментами Карпатской ду-
ги и происходят под Внешней зоной Карпат 
и Фокшанской впадиной передового прогиба 
(рис. 41).

Внешняя зона является аккреционной при-
змой мезозойско-палеогенового флиша, сорван-
ного и надвинутого в конце среднего и начале 
позднего миоцена на среднемиоценовые отло-
жения Фокшанской впадины, в которой ко вре-
мени надвигания накопилось до 3  км осадков 
[Artyushkov et al., 1996]. Мощность покровного 
комплекса составляет 8–12 км, а с учётом эрозии 
могла достигать 10–14 км. Но утолщение чехла 
не вызвало изостатического поднятия поверхно-
сти до расчётной величины 1.5–2.4 км; она оста-
лась, по данным цитируемых авторов, на высоте 
~0.5 км, т.е. поднятие на 1–2 км компенсирова-
лось уплотнением подстилающих пород.

Осадки неоген–квартера мощностью до 9 км 
накопились в наложенной на докембрийскую 
Мизийскую плиту Фокшанской впадине юго-
восточнее покровов, причём перед их фронтом 

⇒
Рис. 41. Тектоническая схема Карпат вблизи области Вранчских землетрясений (А) и схема образования 

Вранчского мегаочага мантийных землетрясений (Б), по [Hauser et al., 2007; Trifonov et al., 2010] с дополне-
ниями

На А: 1 — неоген-четвертичные вулканические породы; 2 — неоген-четвертичные отложения Предкарпатского пере-
дового прогиба; 3 — Фокшанская впадина; 4 — неогеновые отложения Трансильванской впадины; 5 — шарьированный 
комплекс Внешней зоны Карпат (Молдавиды); 6 — Внешнедакийские покровы с меловым параавтохтоном; 7 — среднеда-
кийские и трансильванские покровы с меловым параавтохтоном; 8 — карпатские тектонические зоны под чехлом плиоцен-
четвертичных отложений; 9 — киммерийский ороген Северной Добруджи, обнажённый или под маломощными осадками; 
10 — тот же ороген под осадочным чехлом; 11 — платформенный чехол Мизийской платформы; 12 — главные надвиги; 
13 — разломы: ВМ — Внутримизийский, ПК — Печенега-Камена, ТР — Тротус; 14 — эпицентральная область Вранча. 
ZO — линия сейсмического профиля.

На Б: 1 — осадочный чехол; 2 — верхнекоровый слой; 3 — нижнекоровый слой; 4 — нижнекоровый слой, обогащённый 
плотными метабазитами; 5 — слэб уплотнённых метабазитов (зона мантийных землетрясений, показаны их гипоцентры); 
6 — астеносфера; 7 — литосферная мантия
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осадки смяты и шарьированы [Sandulescu, 1984; 
Artyushkov et al., 1996]. По северо-восточному 
краю впадины проходит надвиг Печенега–Каме
на, наклонённый под впадину и Внешнюю зону 
Карпат и отделяющий Мизийскую плиту от 
эпипалеозойской Скифской плиты. Вдоль север
ного крыла разлома протягивается киммерий-
ская зона Северной Добруджи  — система по-
кровов, надвинутых на Скифскую плиту. Две по
кровные единицы разделены триасовыми основ-
ными вулканитами [Хаин, 2001]. Сейчас они 
являются частью зоны надвига Печенега–Каме
на и могут продолжаться вдоль него на глубине 
в сторону Карпат.

На сейсмическом профиле O–Z поверхность 
Мохо находится на глубинах 35–40 км под Внут
ренними зонами Карпат, 45–47 км — под Внеш
ней зоной и Фокшанской депрессией и ~44 км 
под Мизийской плитой [Hauser et al., 2007].

Аналогичные изменения выявлены на более 
северном сейсмическом профиле через Украин
ские Карпаты, представленном в работе [Лито
сфера..., 1988]. Мощность коры под Внешней 
зоной и Передовым прогибом там определена в 
~60 км; в низах коры выделен слой со скоростя-
ми продольных волн 7.4–7.6 км/с, возрастающий 
в мощности от Внутренних зон Карпат к Внеш
ней зоне и Передовому прогибу до ~20 км. На 
профиле O–Z скорости в низах коры  — 7.0–
7.1  км/с. Вероятно, высокоскоростной нижне-

коровый слой украинского разреза там неотли-
чим от верхов мантии.

По мнению Е.В. Артюшкова [1993; Artyushkov 
et al., 1996], высокоскоростной слой в низах ко-
ры указывает на метаморфическое уплотнение 
базитов, удержавшее поверхность Фокшанской 
впадины, заполненной покровами Внешней зо-
ны и неоген-четвертичными осадками, на не-
большой высоте. Источником базитов могли 
быть Внутренние Карпаты, где офиолиты вскры-
ты, например, в Мурешской зоне. Их пододви-
гание стало результатом отслоения нижней ко-
ры и происходило одновременно с надвиганием 
Внешней зоны.

Можно полагать, что метабазиты продолжа-
лись в литосферную мантию в виде слэба (см. 
рис. 41), причём их дополнительным источни-
ком могли быть основные породы Северной 
Добруджи, погружавшиеся под Фокшанскую де-
прессию по надвигу Печенега–Камена [Trifonov 
et al., 2010]. На уровне верхней мантии базиты 
испытали дополнительный метаморфизм с об-
разованием гранатовых гранулитов и эклогитов, 
близких по плотности к литосферной мантии. 
При подъёме поверхности астеносферы под Кар
патами примерно до –80  км [Artyushkov et al., 
1996] слэб оказался на границе разуплотнённой 
мантии Карпат и литосферы Мизийской плиты, 
что привело к его погружению, сопровождаю-
щемуся землетрясениями.



Часть вторая

Общие проблемы неотектоники



Вторая часть посвящена общим закономерностям неотектоники подвижных 
поясов. Рассматриваются неотектонические проявления, усложняющие плейт-
тектоническую теорию. Таковы диффузность границ плит, их тектоническая рас-
слоенность и переход большинства зон субдукции в горизонтальные линзы на 
уровне переходного слоя мантии.

Вместе с тем, обосновывается ускорение вертикальных движений и формиро-
вание горных систем в плиоцен-четвертичное время, не находящие объяснения в 
рамках этой теории. Показано, что ускорение обусловлено не столько усилением 
сжатия горных поясов, сколько разуплотнением горных пород в низах земной 
коры и мантийной части литосферы, связанное с воздействием на неё астено
сферы.

Предлагается модель «тектоники мантийных течений», которая объясняет 
как плейт-тектонические процессы, так и периодическое усиление вертикальных 
движений в короткие эпохи геологической истории, к которым принадлежит 
плиоцен–квартер.
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По мере накопления новых и переосмысле-
ния ранее полученных геологических знаний 
плейт-тектоническая теория подверглась суще-
ственной модернизации. Обнаружилась, в част-
ности, диффузность, т.е. рассредоточенность 
современных границ некоторых плит в пределах 
широких поясов [Gordon, 1998]. В конце раздела 
2.1, при обсуждении роли Курило-Камчатской 
островной дуги как границы Тихоокеанской 
плиты с соседними плитами, было показано, 
что в качестве таковой следует рассматривать не 
только преддуговой жёлоб, примерно соответ-
ствующий выходу глубинной сейсмофокальной 
зоны на земную поверхность, а всю островодуж-
ную систему от жёлоба до континентального 
края задугового моря (см. рис. 11). При таком 
толковании этой границы устраняются проти-
воречия в определении границы Евразийской 
и Северо-Американской плит [Kozhurin, 2004]. 
Там же было показано, что подобная интерпре-
тация применима и к другим островодужным 
системам, например Алеутской и Японской.

Диффузность границ ещё более очевидна в 
областях новейшего коллизионного взаимодейст
вия плит, где его структурные проявления рас-
средоточены в поясах шириной в сотни киломе-
тров (рис. 42; см. рис. 14). Внутри пояса нахо-
дятся относительно слабо деформированные 
блоки, или микроплиты, разделённые зонами 
концентрации деформаций. На современном 
этапе развития Гималайско-Тибетского сегмен-
та Альпийско-Гималайского коллизионного поя

Глава 4
Модернизация плейт-тектонической теории  

(неотектоническая расслоенность литосферы,  
диффузные границы плит, большие мантийные клинья)

са такие зоны выделяются на южном фланге Ги
малаев, границе Южного и Центрального Тибе
та, северном фланге Тибета и Цайдама (Алтын
тагский разлом) и южном фланге Тянь-Шаня (см. 
рис. 16). Скорость позднечетвертичных переме-
щений в каждой из зон достигает ~1–1.5 см/год 
[Трифонов и др., 2002], и невозможно отдать 
предпочтение какой-либо из них как границе 
Индийской и Евразийской плит. По существу, 
краевые части взаимодействующих крупных плит 
испытывают общую деформацию, хотя и нерав-
номерно распределённую. Наличие указанных 
деформаций в областях субдукции и коллизии 
побудило Л.И. Лобковского [2016] предложить 
модель «тектоники деформируемых литосфер-
ных плит».

В первоначальном варианте плейт-тектониче
ской модели предполагалось, что океанские пли-
ты, субдуцируемые вдоль островных дуг и актив-
ных континентальных окраин, погружаются в 
нижнюю мантию, представляя собой нисходящие 
ветви общемантийной конвекции. Это заключе-
ние основывалось на том, что в зонах субдукции 
западной окраины Тихого океана субдуцируемые 
слэбы распространяются как сейсмофокальные 
зоны до глубин 650 км, а некоторые соответству-
ющие им относительно высокоскоростные объ
ёмы пород прослеживаются до 900–1000 км, т.е. 
до нижней мантии [Creager, Jordan, 1984].

Однако более детальные сейсмотомографи-
ческие исследования, выполненные в районах 
Алеутской, Курило-Камчатской и Японской ост
ровных дуг на основе данных локальных сейс-
мических сетей [Жао и др., 2010], показали, что 
только в пяти построенных поперечных разре-
зах из 22 слэб продолжается глубже 670 км.
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В остальных сечениях слэб переходит в линзо-
видный слой, охватывающий глубины примерно 
от 410 км до 670 км. В тех случаях, когда слэб 
уходит глубже, линзовидный слой присутствует 
в разрезе и выражен резче в скоростях продоль-
ных волн VP, чем глубинное продолжение слэба. 
Эти слои были названы стагнирующими слэбами 
[Fukao et al., 2001; Maruyama et al., 2007], или боль-
шими мантийными клиньями (big mantle wedges, 
BMW) [Huang, Zhao, 2006; Жао и др., 2010].

Анализ мировой сети сейсмотомографиче-
ских данных, выполненный в Индонезийском 
сегменте Альпийско-Гималайского пояса, дал 
менее точные результаты, чем данные локаль-
ных сетей, но выявил принципиально сходное 
поведение субдуцируемых слэбов (рис. 43). Про
фили 1–1′ через дугу Тонго–Кермадек показыва-
ют, что зона повышенных и сильно повышен-
ных скоростей поперечных волн dVS, соответ-
ствующая сейсмофокальной зоне, переходит на 
глубинах 400–800  км под субконтинентальной 
равниной Тонго в горизонтальную высокоско-
ростную линзу, похожую на те, что выявлены на 
северо-восточной окраине Азии [Соколов, Три
фонов, 2012]. Подобный переход обнаружен и 
под Андамано-Индонезийской дугой (см. рис. 
43, профили 2–2′). Такое поведение субдуцируе-
мых слэбов имеет важное значение для динами-
ки верхней мантии и литосферных плит.

Скорости продольных волн VP в мантии воз-
растают с глубиной от ~8 до ~13 км/с, а скорости 
поперечных волн VS — от 4.3 до ~7 км/с. На опре-
делённых рубежах скорости изменяются на доли 
километров в секунду. Такие скачки связывают с 
изменением плотности горных пород, которое не 
может быть достигнуто только их уплотнением 
или разуплотнением под нагрузкой вышележащих 
слоёв, но предполагает изменение кристаллохи-
мии минералов. Эти преобразования, подтверж-
дённые лабораторными исследованиями поведе-
ния минералов при сверхвысоких давлениях и 
температурах, характерных для разных уровней 
мантии, описаны в ряде публикаций и обобщены 
Ю.М. Пущаровским и Д.Ю. Пущаровским [2010]. 
Уже на глубинах 50–100 км пироксены метабази-
тов и ультраосновных пород начинают переходить 
в более плотные гранаты. Ниже в верхней мантии 
фиксируются ещё несколько сейсмических разде-
лов, из которых два наиболее чётких и повсемест-
ных находятся на глубинах ~410 км и ~670 км.

С верхним из этих разделов связан переход 
оливина с ромбической сингонией в его разно-
видности со шпинелевой структурой (вадслеит, 
трансформирующийся на глубине ~520 км в ринг-

вудит), что увеличивает плотность минерала на ве-
личину до 8%. Примерно на той же глубине кли-
нопироксен трансформируется в вадслеит и сти-
шовит. В интервале глубин от 410 до 500 км пиро
ксены приобретают более компактную структуру 
типа ильменита. Итак, на глубинах 410–670  км 
доминируют гранат, шпинель и силикаты с иль-
менитовой структурой. Глубже они замещаются 
более плотными перовскитоподобными фазами, 
на долю которых приходится ~80% объёма ниже-
лежащих пород [Сорохтин, 2007]. Их обычно на-
зывают нижней мантией, а Ю.М. Пущаровский 
разделяет на среднюю (~700–1700 км) и нижнюю 
(~1700–2900 км) мантии. Изложенные данные по-
казывают, что скачки на сейсмических разделах 
и отчасти общее нарастание скоростей сейсмиче-
ских волн с глубиной обусловлены изменениями 
кристаллохимической структуры вещества ман-
тии при том, что её химический состав может 
быть достаточно однородным.

Принципиальным параметром, определяю-
щим геодинамическую роль верхней мантии, 
является количество содержащейся в ней воды. 
А.Е.  Рингвуд [1981] оценивал его в 0.1%. По 
данным В.А.  Пугина и Н.И.  Хитарова [1978], 
количество воды в мантии исчисляется сотыми 
долями процента.

Вместе с тем, Ф.А. Летников [2001, 2003, 2006] 
отводит глубинным флюидам важную роль в фор-
мировании литосферных и, в частности, коровых 
магматических очагов и в метаморфическом пре-
образовании литосферы. Он полагает, что глав-
ный источник флюидов — астеносфера, но до-
пускает их поступление и с больших глубин.

Прямые доказательства присутствия воды в 
подлитосферной мантии отсутствуют, посколь-
ку водосодержащие глубинные ксенолиты и 
эксгумированные породы подверглись мине-
ральным преобразованиям при их поступлении 
на земную поверхность.

Согласно петролого-геохимическим данным, 
минералы подлитосферной мантии лишены гид
роксильных групп [Рябчиков. 2005]. Исключе
нием могут быть породы на уровне 410–670 км. 
Кристаллохимическая структура вадслеита и 
рингвудита такова, что допускает замену части 
анионов кислорода этих безводных минералов на 
гидроксильные группы [Smyth, 1994; Jacobsen et 
al., 2005: Отани, Чжао, 2009]. Их источником мо-
гут быть субдуцируемые слэбы, которые содержат 
не до конца обезвоженные амфиболиты и метао-
садочные породы и полностью или частично пе-
реходят в относительно высокоскоростные субго-
ризонтальные линзы на уровне 410–670 км.
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На присутствие флюидов на этих глубинах 
указывают сильное затухание поперечных волн 
при слабом изменении их скорости [Lawrence, 
Wysession, 2006] и повышенная электропроводи-
мость [Kelbert et al., 2009].

Что же касается более глубинных источников 
водных флюидов, то современные данные о плот-
ности земного ядра допускают присутствие в нём 
водорода. Гидрид железа оказывается устойчи-
вым при температурах и давлениях, характерных 
для нижней мантии [Пущаровский Ю.М., Пуща
ровский Д.Ю., 2010]. Однако минералы нижней 
мантии содержат минимальное количество кис-
лорода, исключающее его соединение с водоро-
дом. Такая возможность возникает лишь в слое 
410–670 км. Поэтому можно допустить, что по-
тенциальные источники водных флюидов появ-
ляются в составе мантии выше 670  км. При
сутствие водных флюидов существенно изменяет 
деформационные свойства пород.

4.2. Принципы обнаружения  
и изучения  

неотектонической расслоенности  
литосферы

Впервые на возможность дифференцирован-
ных латеральных перемещений слоев литосферы 
указал А.В. Пейве [1967] практически одновре-
менно со становлением теории тектоники литос-
ферных плит. Позднее он же предложил термин 
«тектоническая расслоенность». Развивая это 
представление, А.В. Пейве писал: «Можно сде-
лать заключение, что материал отдельных частей 
тектоносферы в латеральном направлении пере-
мещается дифференциально, т.е. с разной скоро-
стью. И если считать, что главной зоной текто-
нического течения и перемещения материала 
является астеносферный слой верхней мантии, 
то не с меньшим основанием можно признать 
также большую роль дифференцированных лате-
ральных перемещений масс как по основанию 
коры, так и внутри нее» [Пейве, 1977, c. 7].

Дальнейшее развитие идей тектонической 
расслоенности литосферы, нашедшее в России 
наиболее полное отражение в трудах Геологи
ческого института РАН, происходило в направ-
лениях исследований как древней, так и новей-
шей тектоники.

В области древней тектоники наиболее ре-
зультативным было изучение тектонических по-

кровов в различных регионах. Удалось показать, 
что покровы возникают в результате отслоения 
и латерального перемещения горных масс на 
разных уровнях земной коры и верхов мантии 
[Тектоническая расслоенность..., 1990]. Движе
ние и скучивание отслоенных пластин играют 
решающую роль в аккреции континентальной 
коры. Примеры таких перемещений представле-
ны в вышеописанных тектонических зонах Аль
пийской Европы, областей взаимодействия Ев
разийской плиты с Аравийской и Индийской 
плитами (см. главу 3).

В одних случаях покровные перекрытия сло-
ёв и тектонических зон видны в обнажениях. 
В других случаях, как например, между зонами 
Юго-Западного и Юго-Восточного Памира, они 
определяются по структурным соотношениям 
и геофизическим данным. Вместе с тем, изуче-
ние офиолитовых комплексов показало, что 
тектоническое расслоение проявлялось в них и 
раньше аккреции континентальной коры — на 
стадии спрединга океанической литосферы или 
образования краевых морей. На это указывает 
резкая структурная дисгармония мантийной ду
нит-гарцбургитовой ассоциации и вышележаще-
го разреза и габброидов по отношению к дайко-
вому комплексу и базальтам.

О глубинах срыва и течения горных масс в 
древние геологические эпохи можно судить по 
петрологии и физическим свойствам эксгуми-
рованных позднее пород зоны срыва и ее аллох-
тона, сопоставляя эти свойства с особенностя-
ми геофизических разделов литосферы. Такое 
сопоставление не всегда однозначно, посколь-
ку физические свойства пород на разных глу-
бинах могли изменяться со временем по мере 
эволюции тектонической обстановки. Поэтому 
вызывают повышенный интерес проявления 
тектонической расслоенности в новейшую и со-
временную геологические эпохи. Они позволя-
ют во многих регионах не только доказать сам 
факт расслоения, но и оценить реальные про-
странственные масштабы и глубины процесса.

Неотектоническая расслоенность континен-
тов часто недоступна непосредственному на-
блюдению из-за недостаточной величины эро-
зионного среза структур. На неё указывают кос-
венные признаки: проявления различий новей-
ших структурных планов на разных уровнях 
литосферы, особенности геофизических полей, 
сейсмичности и иногда вулканизма и флюидо-
газовой деятельности [Макаров и др., 1982].

В процессе исследований эти критерии были 
уточнены и расширены [Кожурин, Трифонов, 
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1982; Трифонов, 1983; Тектоническая расслоен-
ность..., 1990]. С их помощью было установлено, 
что во многих регионах (Памир, Тянь-Шань, 
Таджикская депрессия, Кавказ, Балканы, побере-
жья Тихого океана и др.) современная литосфера 
представляет собой более или менее сложный ан-
самбль по-разному деформированных литоплас
тин, разделенных горизонтальными, наклонны-
ми, реже вертикальными астенослоями и астено-
линзами — зонами относительно контрастных и 
дифференцированных тектонических движений. 
Проявления этого обнаруживаются прежде всего 
в активных областях, характеризующихся на зем-
ной поверхности разнообразными признаками 
интенсивных современных геодинамических про-
цессов, но не ограничиваются ими.

В последние годы появляется все больше дан
ных о неотектонической расслоенности океани-
ческой литосферы [Тектоническая расслоен-
ность..., 1990]. Геологические указания на рас-

слоенность содержатся в ре-
зультатах драгирования скло-
нов. Так, в зоне разлома Кла
рион в Тихом океане обнаруже-
на последовательная смена сни
зу вверх по склону пород вто-
рого океанического слоя треть
им слоем и вновь вторым [Ме
ланхолина и др., 1983]. В пре-
делах банки Горриндж в Ат
лантическом океане выявлены 
признаки надвигания габбро-
вой пластины на мантийные 
апогарцбургитовые серпенти-
ниты южной вершины банки 
(рис. 44).

Более многочисленны гео-
физические свидетельства. Из 
них упомянем сейсмический 
разрез, пересекший Срединно-
Атлантический хребет на 
20° ю.ш. [Пущаровский и др., 
1985]. Здесь в третьем слое вы-
делены три системы интенсив-
ных и протяженных отражаю-
щих площадок, полого накло-
ненных в восточном направле-
нии. Они секут наискось тре-
тий слой и представляют со-
бой зоны деформаций, воз-
можно, надвигового характера. 
Выделенные зоны не выходят 
за пределы третьего слоя и 
дисгармоничны по отноше-

нию к структуре вышележащего второго слоя, 
где преобладают крутые разрывы и блоковые 
образования, отвечающие картине симмет
ричного спрединга и общего растяжения этой 
части коры.

4.3. Проявления  
неотектонической расслоенности  

литосферы в областях  
современной коллизии  

и на активных  
континентальных окраинах

В пределах Восточного Кавказа намечаются 
три структурных этажа земной коры, различа-
ющихся новейшими структурными планами 

Рис. 44. Геологические разрезы через южную (А) и северную (Б) 
части возвышенности Горриндж в Атлантике [Тектоническая расслоен-
ность..., 1990]

1 — габбро и базальты; 2 — серпентинит; 3 — мантийная часть литосферы; 
4 — щелочной базальт; 5 — вода
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[Макаров и др., 1982; Трифонов, 1983]. В припо
верхностном слое до ~10 км, сложенном преи-
мущественно породами осадочного чехла, пре-
обладают продольные к Кавказу структурные 
элементы запад–северо-западного простирания 
(рис. 45).

Глубже, на уровне 10–25 км, большое значе-
ние, наряду с продольными структурами, при-
обретают секущие к Кавказу неотектонические 
элементы, проявленные в геофизических полях 
и сейсмичности и находящие на поверхности 
косвенное отражение в линеаментах, которым 
отвечают аномалии рельефа и рисунка складча-
тости, границы областей с разным рельефом и 
стилями складчатости, флексурные уступы.

Глубже 25 км намечается продольное к Кав
казу глубинное образование, примерно соответ-
ствующее зоне Южного склона Большого Кавка
за. Эта вертикальная дисгармония неотектони-
ческого строения и является выражением совре-
менного тектонического расслоения земной ко-
ры, связанного с различиями реакции среды на 
общее для разных её уровней субмеридиональ-
ное укорочение Кавказа.

При рассмотрении Кавказа в целом обнару-
живается еще более глубинная дисгармония. Нео
тектоническим образованием мантийного зало-
жения представляется субмеридианальная полоса 
плиоцен-четвертичных вулканов, протягивающа-
яся на юг от центрального сегмента Большого 
Кавказа (см. параграф 3.2.3). Эта полоса дискор-
дантна по отношению к коровым элементам но-
вейшей структуры, что дает основание предпола-
гать иную структурно-динамическую обстановку 
в подлитосферной верхней мантии региона.

Принципиально сходные различия между раз
ноглубинными новейшими структурными элемен
тами обнаруживаются на Тянь-Шане [Макаров и 
др., 1982; Тектоническая расслоенность..., 1990]. 
Здесь установлена иерархия разнопорядковых и 
разной глубины заложения складчатых и разрыв-
ных элементов. Основой новейшей структуры яв-
ляются складки основания, которые образуют зо-
ны поднятий и зоны прогибов, вытянутые вдоль 
горного сооружения и являющиеся преимуще-
ственно верхнекоровыми образованиями [Мака
ров, 1977]. Они развиваются на фоне изгибов ко-
ры более крупного масштаба, которые выделяют-

Рис. 45. Сопоставление разноглубинных новейших структур Восточного Кавказа [Трифонов, 1999]
1–5 — неотектонические элементы осадочного чехла и приповерхностной части фундамента [Милановский, 1968]: 1, 

2 — границы главных (1) и второстепенных (2) тектонических элементов с указанным направлением наклона поверхности; 
3, 4 — главные (3) и второстепенные (4) новейшие разломы и флексуры с указанным направлением вертикальных смеще-
ний; 5 — новейшие разломы с неустановленным направлением смещений; 6, 7 — глубинные зоны новейших перемещений 
и деформаций: 6 — на глубинах 10–25 км, 7 — на глубинах до 50–60 км (зона южного склона Большого Кавказа)
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ся как системы поднятий типа Чаткало-Курамин
ской или Заилийско-Кунгейской и системы впа-
дин, к которым относятся главные пояса межгор-
ных и предгорных впадин Тянь-Шаня. Структуры 
этого порядка охватывают уже всю кору, зеркаль-
но отражаясь в рельефе кровли мантии.

Дисгармония верхнекоровых и общекоровых 
структур Тянь-Шаня реализуется в основном за 
счет значительных изменений мощности и, воз-
можно, иных характеристик среднекорового и 
нижнекорового слоев. В некоторых районах по-
добное явление может происходить на других 
уровнях, а кровля и подошва «базальтового» слоя 
в общем конформны. Так, в зоне сопряжения 
Южного Тянь-Шаня с Таджикской депрессией та-
кое несогласие реализуется в нижней части верх-
некорового слоя, где резко утолщается горизонт с 
аномально пониженными плотностью и скоростя-
ми прохождения сейсмических волн, предполага-
ется разупрочнение среды и, возможно, даже час
тичное плавление [Макаров и др., 1982].

Более важные для освещения проблемы рас-
слоения результаты получаются при изучении 
природы региональных секущих, или, как их чаще 
называют, поперечных зон активных деформаций 
Тянь-Шаня. Это зоны флексурно-разрывного ха-
рактера, отличающиеся, как правило, значитель-
ной шириной и малыми градиентами смещений. 
Сравнительный анализ зон и систем молодых 
продольных складок основания и сопряженных с 
ними разрывов, которые составляют основу при-
поверхностного структурного плана, и оценка от-
ношения к ним секущих структурных элементов 
приводят к убеждению, что во многих случаях 
последние являются поверхностным выражением 
структур скрытого типа, более активно развиваю-
щихся в глубинах земной коры.

Некоторые из рассматриваемых зон соот-
ветствуют крупным региональным аномалиям 
поля силы тяжести, гравитационным ступеням, 
аномалиям магнитного поля, которые отража-
ют глубинные неоднородности коры и верхней 
мантии. Многие секущие зоны проявляют совре-
менную активность повышенной сейсмичностью 
[Макаров и др., 1982; Тектоническая расслоен-
ность..., 1990]. По имеющимся определениям 
очаги этих землетрясений относятся преимуще-
ственно к нижней части «гранитного» слоя и об-
ласти раздела между ним и «базальтовым» слоем.

Вместе с тем, в разных зонах имеются свои 
особенности вертикального распределения оча-
гов землетрясений, которые отражают сложную 
картину концентрации глубинных деформаций в 
разрезе литосферы. Развиваясь в едином поле 

напряжений субмеридионального сжатия, новей-
шие деформации осуществляются на разных глу-
бинах литосферы по различным преобладающим 
направлениям и в разных формах. Например, по 
скрытым зонам глубинных деформаций северо-
западного проcтирания в Северном и Централь
ном Тянь-Шане происходят правосдвиговые сме-
щения, тогда как верхнекоровые слои здесь же 
испытывают в основном смятие и коробление с 
образованием субширотных складок основания 
и разрывов взбросо-надвигового типа.

Такая дисгармония приводит к концентра-
ции напряжений, компенсационным срывам и 
повышенной деформации горных пород вдоль 
субгоризонтальных зон. На это указывают ис-
следования Ю.К. Щукина [Макаров и др., 1982], 
обнаружившего увеличение сейсмичности, плот-
ности очагов землетрясений на некоторых уров-
нях литосферы или изменение сейсмической 
активности и других характеристик сейсмично-
сти при переходе от одного слоя коры к друго-
му. Геофизические исследования Г.В. Красно
певцевой [1978] обнаружили в разрезе коры 
Тянь-Шаня слои с инверсией (падением) скоро-
сти прохождения сейсмических волн. Количество 
таких волноводов, их мощность, глубина нахож-
дения и протяженность изменяются в пределах 
анализируемой области в зависимости от веще-
ственных и структурных особенностей среды и 
от уровня латерального взаимодействия блоков 
литосферы.

Дополнительную информацию дает анализ 
новейшей структуры района Газлийских земле
трясений 1976 и 1984 гг. Он расположен в Цент
ральных Кызылкумах, где неотектонические дви
жения не создали значительных горных соору-
жений, но ряд признаков позволяет считать эту 
область ареной современной активизации на 
фронте горообразования. Здесь как бы склады-
ваются геодинамические воздействия, обуслов-
ленные общим субмеридианальным сжатием 
Тянь-Шаня и вторичным давлением его крае-
вых зон в северо-западном направлении. Это 
определяет сложность поля тектонических на-
пряжений, вероятно, различного на разных 
уровнях земной коры. Последнее проявляется в 
различиях ориентировки генеральных структур-
ных элементов и их активности в различных 
структурных этажах. Если в низах коры наибо-
лее заметна активность субмеридианальных зон 
нарушений, то выше она переходит к элементам 
северо-восточного простирания, к которым в 
верхнем этаже добавляются нарушения северо-
западного простирания [Макаров и др., 1982].
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Рис. 46. Сопоставление верхнекоровых и гипотетических глубинных элементов активной тектоники запада 
Северной Америки [Трифонов, 1983]

1–3 — четвертичные разломы верхней части континентальной коры: 1 — сдвиги, 2 — надвиги и взбросы, 3 — сбросы; 4, 
5 — активные разломы океанской литосферы: 4 — рифтовые зоны, 5 — трансформные разломы; 6–8 — зоны интенсивных 
движений и деформаций, погребённые под верхнекоровым слоем: 6 — главные зоны рифтового типа, 7 — главные зоны 
трансформного типа; 8 — второстепенные зоны рифтового и трансформного типов; 9 — область субгоризонтального срыва 
верхнекорового слоя; 10 — диффузная трансформная зона на континентальном продолжении разлома Мендосино; 11 — об-
ласть известково-щелочного (преимущественно андезитового) вулканизма Каскадных гор, приблизительно соответствующая 
континентальному краю субдуцировавших в плиоцен-четвертичное время реликтов плиты Фараллон; 12 — изобата 1000 м
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Анализ строения запада Северной Америки 
показывает, что неотектоническая расслоен-
ность присуща не только сжатым областям кон-
тинентальной коллизии, но и структурам рас-
тяжения и сдвига [Трифонов, 1983, 1999]. Глав
ные структурные элементы, представленные на 
земной поверхности, в том числе и грандиоз-
ный разлом Сан-Андреас, не продолжаются ни-
же 15–20 км. Глубже по косвенным геологиче-
ским, геофизическим и петролого-геохимическим 
данным восстанавливается сочетание рифтовых 
и трансформных зон типа того, что существует 
в Калифорнийском заливе (рис. 46). Главная 
рифтово-трансформная ветвь может рассматри-
ваться как глубинная граница Северо-Амери
канской и Тихоокеанской плит. Она проходит 
под западным краем Большого Бассейна на уда-
лении 300–400  км к востоку от разлома Сан-
Андреас, представляющего собой аналогичную 
границу в верхнекоровом слое.

Различие структурных планов верхнекорово-
го слоя и более глубоких горизонтов литосферы 

в условиях интенсивных горизонтальных пере-
мещений предполагает срыв и скольжение по 
подошве верхнекорового слоя (рис. 47) [Три
фонов, 1983, 1999]. На такой срыв под Большим 
Бассейном, возможно, указывает также резкая 
смена по вертикали скоростей продольных сейс-
мических волн с 6.0 до 6.6 км/с и появление на 
границе этих слоев на глубине ~15 км локально-
го маломощного волновода со скоростями до 
5.5 км/с [Braile, 1977].

Возможны меньшие по масштабу субгори-
зонтальные срывы в верхнекоровом слое вдоль 
пологих надвигов, сформированных в предше-
ствовавшую ларамийскую стадию тектониче-
ского развития. На юге Провинции Бассейнов 
и Хребтов, возле границы Калифорнии и Нева
ды, где формирование новейших сбросов за-
кончилось в миоцене, в позднейших эродиро-
ванных поднятиях зона глубинного срыва вы-
ведена на земную поверхность. Она представлена 
породами, динамически измененными до стадии 
зеленых сланцев и отражающими течение мате-

Рис. 47. Схематические профили, иллюстрирующие взаимодействие плит на границе Северной Америки и Ти
хого океана [Трифонов, 1983]

А — в олигоцене (спрединг от оси Восточно-Тихоокеанского поднятия; субдукция плиты Фараллон под континент; 
известково-щелочной вулканизм над субдуцируемой плитой); Б — в современную эпоху (сдвиг между Северо-Американской 
и Тихоокеанской плитами; срыв на глубинах 15–20 км; контрастный вулканизм вдоль глубинных границ плит и внутрикон-
тинентальных блоков, причём эти границы не соответствуют структурам верхнекорового слоя)
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риала в субгоризонтальном направлении, пер-
пендикулярном верхнекоровым сбросам [Hamil
ton, 1978]. Подобные образования встречены и 
в Северо-Западной Юте. Возраст последней ста
дии метаморфизма миоценовый [Compton et 
al., 1977].

На западном обрамлении Тихого океана на-
личие неотектонической расслоенности следует 
из того, что активные продольные сдвиги, ши-
роко распространенные в верхнекоровом слое 
активных континентальных окраин, не про-
должаются как вглубь, так и в смежные обла-
сти с корой океанического типа (см. раздел 2.2) 
[Кожурин, Трифонов, 1982; Кожурин, 1988].

Показательны сейсмологические данные о 
геодинамических различиях на разных уровнях 
литосферы Юго-Западной Японии к югу от 
Срединной тектонической линии. Мелкофокус
ные (не глубже 30 км, в основном 10–15 км) зем-
летрясения сосредоточены между ней и мериди-
ональным надвигом, расположенным сразу к за-
паду от п-ова Кии. Фокальные механизмы и 
расположение активных разломов дают субши-
ротное направление оси наибольшего сжатия. 
Землетрясения глубже 30 км в этом же районе 
приурочены к пологой сейсмофокальной зоне, 
наклоненной примерно на север. Механизмы 
их очагов указывают на субмеридианальное на-
правление оси наибольшего сжатия [Huzita et 
al., 1973].

4.4. Причины  
тектонической расслоенности  
и структурно-динамической  

дисгармонии  
между слоями литосферы

Анализируя коровые землетрясения Кавказа, 
Г.В. Краснопевцева и Ю.К. Щукин [1978] под-
метили связь волновой картины с происходив-
шими в тех местах сильными землетрясениями. 
Это дает основание предполагать, хотя бы ча-
стично, дислокационную природу коровых вол-
новодов. Работая в русле подобных представле-
ний, С.И. Шерман [1977], В.Н. Николаевский 
[1982; Николаевский, Шаров, 1985] и В.И. Шаров 
[1984] показали, что мощная земная кора, под-
вергающаяся воздействию тангенциальных тек-
тонических напряжений, реагирует на них диф-
ференцированно в зависимости от литостатиче-

ского давления, т.е. глубины. Если в верхнеко-
ровом слое возникают сколовые нарушения — 
разрывы со смещениями, — то глубже они вы-
полаживаются, развиваются многочисленные 
мелкие трещины, приводящие к объемному раз-
рушению и тем самым разуплотнению пород, 
регистрируемому понижением скоростей сейс-
мических волн. В более глубоких горизонтах ко-
ры происходят милонитизация и бластез, осу-
ществляются псевдопластические деформации, 
сопровождающиеся понижением прочности и 
большей подвижностью горных масс. В мантий-
ной части литосферы прочность вновь возрас-
тает.

Таким образом, континентальная литосфера 
реагирует на прилагаемые к ней тектонические 
напряжения неоднородно на разных глубинах. 
Могут быть выделены [Трифонов, 1987]:

— верхнекоровая часть, подвергающаяся в 
основном хрупкому разрушению по отдельным 
разломам;

— более податливая к деформациям нижняя 
часть коры, отделенная от верхней горизонтом 
объемного трещинного разрушения — коровым 
волноводом;

— вновь более прочная верхнемантийная 
часть литосферы.

По отношению к верхнекоровому слою ни-
жележащая часть коры играет в отдельных ре-
гионах ту же роль подвижного и сравнительно 
пластичного субстрата, какую играет астеносфе-
ра по отношению к литосфере в целом. В совре-
менных подвижных поясах картина расслоения 
усложняется. Здесь местами можно выделить 
несколько астенолинз или астенослоёв как под 
литосферой, так и внутри нее, разделяющих бо-
лее прочные пластины и блоки с разным стилем 
деформаций.

Возможная дислокационная природа коро-
вых волноводов особенно интересна в связи с 
тем, что ревизия данных глубинного сейсмиче-
ского зондирования [Сейсмические модели..., 
1980] позволила выделить коровые волноводы 
не только в современных подвижных поясах, 
но и под древними щитами, фанерозойскими 
складчатыми областями разного возраста, древ-
ними и молодыми платформами. Такое реоло-
гическое расслоение вне активных областей мо-
жет быть обусловлено древними геологически-
ми процессами. С объемной трещиноватостью 
волноводов может быть связана их повышенная 
флюидонасыщенность. Вдоль них могут кон-
центрироваться современные флюидные очаги, 
развитие которых изменяет напряженное состо-
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яние пород и, в частности, понижает литостати-
ческое давление, облегчая тем самым горизон-
тальное дифференцированное движение лито
сферы континентов вне подвижных поясов.

При такой всеобщности расслоения, хотя и 
неравноценного в разных регионах, рассчитан-
ные в рамках концепции тектоники литосфер-
ных плит направления и скорости их новейших 
перемещений достоверно характеризуют лишь 
верхнекоровые литопластины, но могут отли-
чаться от направлений и скоростей движения 
более глубинных литосферных масс [Трифонов, 
1987].

Аналогичные представления развивает 
Л.И. Лобковский [1988; Тектоническая рассло-
енность..., 1990], предложивший концепцию 
двухъярусной плитной тектоники, согласно ко-
торой она реализуется в значительной мере не-
зависимо на мантийном и коровом уровнях, 
причем нижняя часть коры в определенном 
смысле оказывается тождественной мантийной 
астеносфере, и коровые «плиты» при их мень-
шей толщине, как правило, меньше по разме-
рам, чем мантийные. Л.И. Лобковский снабдил 
предложенную модель некоторыми расчетами. 
Двухъярусная плитная тектоника представляет-
ся лучшим приближением к действительности 
по сравнению с постулатом монолитности плит, 
но и она не исчерпывает многих особенностей 
тектонической расслоенности.

Степень тектонического расслоения различ-
ных геоструктурных областей неодинакова. В 
относительно стабильных областях вертикальная 
реологическая неоднородность литосферы про-
является, в частности, существованием внутри-
корового волновода, который, как отмечено вы-
ше, может представлять собой флюидонасыщен-
ный горизонт объемного разуплотнения горных 
пород. Это создает потенциальную возможность, 
но только возможность, дифференцированных 
по глубинам новейших перемещений и дефор-
маций. Такая возможность редко реализуется в 
большом масштабе, о чем можно судить по сла-
бой сейсмичности и отсутствию надежных при-
знаков существенной дисгармонии между новей-
шими структурами разных уровней.

Вместе с тем, согласно сейсмическим дан-
ным, под древними щитами Северного полу-
шария редуцирована мантийная астеносфера. 
Можно допустить, что изостатическая компен-
сация появления и снятия ледовой нагрузки со-

ответственно в ледниковые и межледниковые 
эпохи осуществляется частично на уровне внут
рилитосферных (нижнекоровых) волноводов.

В подвижных поясах, напротив, картина рас-
слоения усложняется. В одном разрезе могут 
выделяться два-три коровых волновода. Если 
на Восточном Кавказе в разделяемых ими лито
слоях различается лишь структурное выражение 
единого процесса современного субмеридио-
нального сжатия и укорочения территории, то 
сейсмотектонический анализ района Газлийских 
землетрясений позволяет предполагать различия 
геодинамических условий структурообразования 
и направления перемещений на разных уровнях. 
А коровые волноводы под Северным Памиром 
и Южным Тянь-Шанем являются глубинными 
продолжениями или нижними ограничениями 
активных надвигов со значительными амплиту-
дами новейших перемещений.

Тектоническое расслоение не приурочено 
повсеместно к одним и тем же уровням, а охва-
тывает в разных условиях различные глубины и 
горизонты литосферы. Как показал С.В. Ружен
цев, проанализировавший, чем сложены базаль-
ные горизонты различных тектонических по-
кровов, их отслоение могло происходить на 
уровнях осадочного чехла, гранитно-метаморфи
ческого слоя, низов коры и верхов мантии [Пей
ве и др., 1983]. Современные горизонты пони-
женной прочности и наиболее контрастных ла-
теральных перемещений косвенно определяют-
ся по тому, на каких глубинах осуществляется 
изостатическая компенсация эрозии поднятий 
и аккумуляции обломочного материала во впа-
динах. Такие горизонты могут быть представле-
ны и частью осадочного чехла, и коровым вол-
новодом, и мантийной астеносферой. Разнооб
разие проявлений современной тектонической 
расслоенности литосферы необходимо учиты-
вать при оценке ее роли в процессах тектогенеза 
и эволюции земной коры.

Такие черты геологического строения, как 
диффузность границ плит, тектоническая рас-
слоенность литосферы, переход большинства 
субдуцируемых слэбов в BMW, осложняют 
плейт-тектонику и заставляют отказаться от не-
которых постулатов её первоначальной версии, 
но не меняют сути теории. Главный принцип, 
что структурные проявления тектонического 
процесса являются результатом взаимодействия 
плит, остаётся незыблемым.
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Важнейшей особенностью неотектоническо-
го этапа являются высокогорные системы, от-
сутствовавшие на более ранних этапах мезозоя 
и кайнозоя. Рассмотрим в аспекте горообразо-
вания историю тектонических движений, обус
ловивших современный рельеф описанных в 
разделах 3.1 и 3.2 центральных сегментов Аль
пийско-Гималайского орогенического пояса меж
ду Карпатами и Балкано-Эгейским регионом на 
западе и Тянь-Шанем, Тибетом и Гималаями на 
востоке (см. рис. 14). Современные горные си-
стемы закладывались в разных частях пояса не-
одновременно, но на большей его части это слу-
чилось в олигоцене [Шульц, 1948; Трифонов, 
1999]. Поэтому ниже история новейшего гороо-
бразования анализируется с олигоцена.

Выделяются две стадии новейших деформа-
ций, различающиеся интенсивностью горооб
разования, понимаемого в данном контексте 
как вертикальные движения, приводящие к 
формированию субаэральных возвышенностей 
[Трифонов и др., 2012]. За нижнюю границу 
первой стадии принято начало олигоцена, хотя 
местами формирование обширных субаэраль-
ных поднятий началось ещё в конце эоцена, а 
в других местах  — только в конце олигоцена 
или начале миоцена. Переход от первой стадии 
горообразования ко второй также происходил в 
разных местах в разное время. В одних горных 
системах, например, на Большом Кавказе, он 
приходится на конец миоцена или начало плио-
цена, а в других, например, на Тянь-Шане, — 
на начало плейстоцена.

Глава 5
Новейшее горообразование

В течение первой стадии намечаются три фа-
зы, в которые сжатие орогенического пояса, 
определяемое движением гондванских плит, 
различалось по направлению [Трифонов и др., 
2012]. Эти фазы соответствуют: олигоцену и 
раннему миоцену; среднему миоцену; позднему 
миоцену и местами плиоцену.

1. Олигоцен и ранний миоцен (~35–17 млн лет 
назад). На востоке региона начавшиеся в конце 
среднего эоцена деформации сжатия продолжа-
лись в олигоцене и привели к закрытию субоке-
анских прогибов Сабзеварского [Казмин и др., 
2010] и зоны Инда–Цангпо [Aitchison et al., 2007] 
(рис. 48). Интенсивные деформации сжатия име-
ли место в Гератской зоне на севере Афганистана 
и на северо-западе Памиро-Гиндукуша, где вызва-
ли выдавливание блока Юго-Западного Памира к 
востоку и его надвигание на зону Юго-Восточного 
Памира (см. параграф 3.1.2). Поперечное сжатие 
на севере зоны Кветты проявилось смятием эо-
ценового прогиба Катаваз и надвигами северо-
восточного простирания в офиолитовых зонах 
Хоста, Тарнака и Хашруда [Геология и полезные 
ископаемые..., 1980; Tapponnier et al., 1981].

В зонах концентрации сжатия возникли со-
складчатые и послескладчатые поднятия. Олиго
цен-миоценовые конгломераты несогласно пере-
крыли деформированные отложения зоны Инда–
Цангпо [Aitchison et al., 2007]. Конгломераты об-
наружены и на обрамлениях Памира [Швольман, 
1977] и Куньлуня [Современная геодинамика..., 
2005]. Дифференцированные вертикальные дви-
жения распространились в Тянь-Шань. В Цент
ральном Тянь-Шане олигоцен представлен мелко-
галечными конгломератами и более тонкообло-
мочными отложениями [Шульц, 1948; Макаров, 
1977; Чедия, 1986]. В составе гальки присутствует 
и местами составляет ведущую долю местный об-
ломочный материал [Бачманов и др., 2009].
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5.1. История новейшего горообразования в Альпийско-Гималайском поясе

Это означает, что основа современного струк
турного плана региона — зоны хребтов как об-
ласти сноса и зоны впадин как области аккуму-
ляции зародились в олигоцене. В раннем мио-
цене вертикальные движения стали более вялы-
ми, формировались делювиальные и озёрные 
глинистые отложения, местами с эвапоритами 
[Трифонов и др., 2008].

Судя по относительной тонкообломочности 
осадков и небольшой амплитуде врезов этого 
времени (первые сотни метров [Макаров, 1977; 
Чедия, 1986]), размах олигоценового рельефа 
в Центральном Тянь-Шане не превышал 1 км. 
Аномально грубые конгломераты Минкуш-Кёкё
меренского рампа являются продуктом разру-
шения активизированных позднепалеозойских 
покровов и не связаны с большим гипсометри-
ческим контрастом [Бачманов и др., 2008]. Об 
отсутствии высоких гор свидетельствует и тон-
кообломочность молассы в предгорьях Памира 
и Гиндукуша (Афгано-Таджикская депрессия) и 
Куньлуня (юг Таримской впадины).

Вместе с тем, радиоизотопные данные о па-
леопочвах впадины Нима в Центральном Тибете 
указывают на условия высокогорья ~26 млн лет 
назад [DeCelles et al., 2007]. Значительное изо-
статическое поднятие того же времени можно 
предполагать и на Юго-Западном Памире, верх-
некоровая пластина которого мощностью 25 км 
надвинулась на континентальную кору Юго-
Восточного Памира (см. параграф 3.1.2). Но 
эти высокие горы были невелики по площади и 
позднее эродированы.

В Аравийско-Кавказском сегменте орогениче-
ского пояса, перед фронтом Южного Тавра, суб-
дукция конца эоцена — олигоцена привела к об-
разованию на северном склоне прогиба Киликия–
Адана аккреционной призмы, сложенной фраг-
ментами мезозойской океанской коры и её ранне-
палеогенового чехла [Robertson et al., 2004]. Про
цесс завершился на северо-востоке области кол-
лизией Таврид с Аравийской плитой и перекры-
тием аккреционной призмы нижнемиоценовыми 
осадками. На юго-западе сохранился реликт юж-
ного края бассейна, отчленённый восстановлен-
ной в раннем миоцене (~17 млн лет назад) Кипр
ской дугой, под которую начал субдуцировать 
Левантинский бассейн южной окраины Тетиса.

В это время деформации достигли здесь куль-
минации, что выразилось на северо-западе Си
рии в резком угловом несогласии между эоце-
ном и гельветом [Неотектоника..., 2012]. Дефор
мации проявились и в других зонах Аравийско-
Кавказского сегмента орогенического пояса 

вплоть до южного фланга кавказской части Кар
пато-Кавказской системы прогибов (Паратетиса). 
Их пододвигание под Малый Кавказ сопрово-
ждалось, по данным М.Г. Леонова [1975; Боль
шой Кавказ..., 2007], формированием флиша и 
тектоногравитационных микститов. Сами проги
бы не испытали деформаций. В олигоцене они 
местами даже углубились, несмотря на глобаль-
ную регрессию, а эпиконтинентальное море 
трансгрессировало на часть Большого Кавказа и 
смежную с ним и Карпатами часть Скифской 
платформы [Копп, Щерба, 1998]. В раннем ми-
оцене привнос обломочного материала в оса-
дочные бассейны сократился.

Важнейшим событием олигоцена стало зало-
жение грабена на месте будущего Аденско-Крас
номорского рифта, что положило начало отодви-
ганию Аравии от Африканской плиты. В связи с 
этим ~20  млн лет назад возникла Трансформа 
Мёртвого моря [Garfunkel, Ben-Avraham, 2001]. 
Её северная часть проходила вдоль континен-
тального склона Левантинской впадины [Rukieh 
et al., 2005; Неотектоника..., 2012], наследуя бо-
лее раннюю трансформную зону. В Балканах за 
позднеэоценовой фазой надвигания последовало 
их поднятие в олигоцене. Продолжалась начав-
шаяся в конце эоцена коллизия Адрии, Вос
точных Альп и Западных Карпат с Евразией, со-
провождавшаяся развитием передового прогиба, 
где флишевое осадконакопление сменилось мо-
лассовым [Golonka, 2004]. Перемещение вну-
тренних карпатских зон положило начало оформ-
лению Карпатской дуги. Оно завершилось над-
виганием сорванных покровов Северных Карпат 
на передовой прогиб в конце раннего миоцена.

Олигоценовые поднятия (преимущественно 
низкогорные, судя по составу предгорной мо-
лассы) были приурочены на западе пояса к зо-
нам концентрации коллизионного сжатия. За 
исключением кавказских прогибов Паратетиса 
площади поднятий возрастают, а осадки эпи-
континентальных бассейнов, например, на севе-
ре Аравии, принадлежат регрессивной фазе па-
леогенового седиментационного цикла. Вероят
но, это связано с усилением коллизионного 
сжатия, хотя отчасти может объясняться гло-
бальным падением уровня Мирового океана.

Все структуры орогенического пояса, под-
вергшиеся деформациям сжатия в олигоцене и 
раннем миоцене, простираются широтно или на 
северо-восток. Это указывает на север–северо-
западную ориентировку оси наибольшего сжа-
тия, возможно, связанную с тем же направлени-
ем движения плит гондванского ряда.
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2. Средний миоцен (~16–11 млн лет назад). Во 
вторую фазу (конец раннего миоцена и средний 
миоцен) на востоке пояса наиболее интенсив-
ные латеральные перемещения и деформации 
коровых блоков происходили в области Индо-
Евразийской коллизии. Ориентировка сжатия 
стала северо-восточной, и деформации и надви-
гание охватили Гималаи, Каракорум и памир-
ские зоны северо-западного простирания, где 
выражены пиком метаморфизма и гранитообра-
зования [Searle, 1990, 1996; Иванова, Трифонов, 
2005] (рис. 49).

Вместе с тем, в Центральном Тянь-Шане, где 
олигоценовые поднятия простирались на восток–
северо-восток, интенсивность движений ослабе-
вает. Средняя скорость врезания стала меньше, 
чем в олигоцене [Чедия, 1986]. В миоцене преоб-
ладают тонкообломочные (песчано-алеврито-
глинистые) озёрные осадки, тогда как аллюви
ально-пролювиальные отложения занимают под-
чинённое место. Области осадконакопления рас-
ширились, перекрыв часть олигоценовых подня-
тий [Бачманов и др., 2009]. Каждый из осадочных 
бассейнов представлял собой цепочку изменяв-
шихся озёр, связанных постоянными или времен-
ными протоками. Бассейны разделялись зонами 
плоских поднятий, служивших источниками сно-
са части обломочного материала. К югу и востоку, 
с приближением к современному хребту Кокшаал 
и массиву Хан-Тенгри, грубость обломочного ма-
териала возрастает, указывая на большие превы-
шения и эрозию. Оттуда происходил водный вы-
нос большей части материала, с чем согласуется 
частичное замещение прослоев карбонатов эвапо-
ритами по мере удаления от этих поднятий.

Свидетельства переориентировки наибольше-
го сжатия на северо-восточное в конце ранне-
го — начале среднего миоцена обнаружены и в 
более западных районах пояса. На северо-западе 
Аравийской плиты наступает тектоническое за-
тишье с развитием гельветско-тортонского седи-
ментационного цикла, а интенсивные движения 
происходят по Главному надвигу Загроса и при-
водят к закрытию реликтового бассейна Неоте
тиса между Аравийской плитой и Санандадж-
Сирджанской зоной Ирана [Golonka, 2004]. Это 
положило начало развитию Месопотамского пе-
редового прогиба, наследовавшего прогибавшу-
юся и прежде северо-восточную окраину плиты. 
В конце среднего — начале позднего миоцена на 
северо-восточном фланге прогиба началась склад
чатость [Неотектоника..., 2012].

Происходит обмеление и затем закрытие кав
казских прогибов Паратетиса, и в конце второй 

фазы слагающие их осадки испытали складча-
тость [Копп, Щерба, 1998; Большой Кавказ..., 
2007]. С подобной переориентировкой сжимаю-
щих усилий возможно связано надвигание Внеш
ней зоны Восточных Карпат на Фокшанскую 
впадину Предкарпатского прогиба в конце сред-
него и начале позднего миоцена [Artyushkov et 
al., 1996]. Поднятие, связанное с деформацион-
ным утолщением коры, было компенсировано 
уплотнением её нижних горизонтов (см. пара-
граф 3.3.4). Подобное явление, вероятно, имело 
место на южном склоне Большого Кавказа, где 
интенсивное смятие и скучивание осадочных 
толщ также не привели к образованию высоко-
горного рельефа. Судя по составу обломочных 
комплексов, высокогорий не возникло и в дру-
гих регионах пояса, а на месте смещённых и де-
формированных внутренних зон Карпат образо-
валась Паннонская впадина.

3. Поздний миоцен — ранний плиоцен (~10÷~4 млн 
лет назад). В третью, позднемиоцен-раннеплио
ценовую фазу преобладающая ориентировка 
сжатия вновь становится север–северо-западной 
или субмеридиональной. Пик диастрофизма 
приходится на мессиний. Возникла система юж-
новергентных надвигов на южном склоне Боль
шого Кавказа (рис. 50). На южном фланге об-
ласти взаимодействия Аравийской и Евразий
ской плит имела место главная фаза складчато-
сти и надвигания в Пальмиридах. Активизиро
вались складчатые деформации в Эллинидах и 
надвигообразование на Памире. Началась про-
градация выражавшихся в рельефе складчато-
надвиговых зон на юг от Главных надвигов За
гроса и Тавра. В Гималаях подобная програда-
ция проявилась переходом фронта максималь-
ных смещений и деформаций в зону Передового 
разлома.

В некоторых межгорных впадинах Централь
ного Тянь-Шаня в верхнем миоцене отмечено 
возрастание содержания грубообломочных по-
род, сменяющихся более тонкообломочными 
вверх по разрезу. Эти грубообломочные породы 
возникли из-за активизации и разрушения позд-
непалеозойских тектонических покровов, т.е. 
усиления скорее горизонтальных, чем вертикаль
ных движений [Бачманов и др., 2009]. В резуль-
тате позднемиоценовых смещений и складчато-
сти местами, например на Большом Кавказе, 
возник расчленённый рельеф [Копп, Щерба, 
1998], однако состав обломочного материала в 
межгорных и передовых прогибах здесь, как и в 
других частях пояса, указывает на поднятия, не 
превышавшие среднегорных.
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Вторая стадия новейшего горообразования 
началась в разных частях пояса в интервале 
времени от конца миоцена до начала плей-
стоцена, но чаще всего с плиоцена. К этому 
времени сформировалась современная сеть 
активных разломов пояса, перемещения по 
которым (преимущественно сдвиговые) ука-
зывают на субмеридиональную ориентировку 
оси наибольшего сжатия. Крупнейшие сдвиги, 
частично заложенные ранее, во вторую стадию 
образовали грандиозные сдвиговые системы 
протяжённостью в сотни и тысячи километров 
(рис. 51).

На северо-западе Аравии начало второй ста-
дии 4–3.5 млн лет назад сопровождалось пере-
стройкой северной части Трансформы Мёртвого 
моря: в миоцене её основная ветвь следовала 
вдоль континентального склона, а теперь воз-
никли сегменты Яммуне и Эль-Габ, где сконцен-
трировались основные перемещения [Rukieh et 
al., 2005; Неотектоника..., 2012]. Окончательно 
оформились Восточно-Анатолийская и Северо-
Анатолийская зоны разломов и Главный со-
временный разлом Загроса, обозначившие но-
вые границы плит [Şaroglu, 1988; Трифонов, 
1999; Westaway, 2004; Westaway et al., 2006] (см. 
рис. 26).

В последние 7–2 млн лет скорости вертикаль-
ных тектонических движений резко возросли и 
амплитуда вертикальных смещений, как мини-
мум, удвоилась, а местами утроилась. Именно в 
это время сформировались современные горные 
системы и высокие плато, а в предгорных про-
гибах и межгорных впадинах повсеместно стала 
накапливаться грубая моласса. Наиболее значи-
тельное усиление восходящих движений фикси-
руется в Центральной Азии.

Начало фазы ускорения вертикальных дви-
жений не было одновременным. Увеличение 
средней высоты Гималаев более, чем на 3 км 
[Mörner, 1991] и Центрального Тянь-Шаня на 
~2 км [Крестников и др., 1979; Чедия, 1986; Три
фонов и др., 2008] произошло с начала плей
стоцена (~2 млн лет). Быстрое поднятие Тибета 
началось 2.4−2.8  млн лет назад и составило 
2500−3600 м [Mörner, 1991; Li Jijun, 1995]. Одно
новременно поднялись Куньлунь на 2600−3100 м 
и Тарим на ~1200  м [Современная геодина
мика..., 2005]. Это дает среднюю скорость подъ
ёма Тибета 1.0−1.5  мм/год и Куньлуня 1.0− 
1.2 мм/год.

Выделены этапы усиления воздымания, при-
чем интенсивность подъема от этапа к этапу 
возрастала. Последний из них начался в кон-

це среднего плейстоцена, и в течение него ско-
рость воздымания достигла нескольких, местами 
10 мм/год. По данным повторного нивелирова-
ния, скорости современного подъема Тибета 
составляют в среднем 5.8  мм/год и возраста-
ют от Куньлуня и Северо-Восточного Тибета к 
Гималаям [Zhang Qingsong et al., 1991]. Памир 
за последние 3–5 млн лет поднялся в среднем 
на ~2 км.

Интенсивный рост гор в плиоцен–квартере 
установлен на Большом Кавказе [Милановский, 
1968], в Карпатах и Альпах [Артюшков, 1993, 
2003]. На территории Малого Кавказа, в вул-
канической области Северо-Западной Армении 
скорость поднятий за последние 0.5  млн лет 
определена величинами от 0.7–1.0 мм/год — в 
межгорных впадинах до 1.2–1.6 мм/год — в со-
седних хребтах (см. параграф 3.2.2). На северо-
западном окончании Месопотамского прогиба 
(среднее течение Евфрата) в начале плиоцена 
ещё продолжалось лагунно-озёрное осадкона-
копление, но затем его сменяет грубообломоч-
ный аллювий, отражающий интенсивный снос 
обломочного материала с проградировавших 
на юг антиклинальных поднятий. На сирий-
ском побережье Средиземного моря выявлен 
относительно быстрый рост Береговой анти-
клинали [Неотектоника..., 2012]. В её южной 
части скорость плиоцен-четвертичного под-
нятия определена в 0.2  мм/год (см. параграф 
3.2.2). В центре антиклинали скорость была, 
вероятно, выше. На её северном окончании 
она составила, судя по высоте террас р.  Эль-
Кабир, 0.22–0.28 мм/год за последние 0.5 млн 
лет [Trifonov et al., 2014]. Столь же интенсив-
ное плиоцен-четвертичное поднятие испытала 
Ливанская прибрежная антиклиналь [Gomez et 
al., 2006].

Хотя усилившееся в плиоцен–квартере под-
нятие горных систем распространилось на 
большинство сопряжённых с ними межгорных 
и предгорных впадин, в ряде крупных отрица-
тельных структур западной части пояса в это 
время усилилось опускание. Признаки этого 
обнаружены в Чёрном море, Южном Каспии и 
юго-восточной части Терского прогиба, продол-
жающегося в Средний Каспий как Дербентский 
прогиб. Максимальная мощность чехла проги-
ба превышает 14 км, а плиоцен-четвертичного 
комплекса — 5 км, причем особенно интенсив-
ное прогибание началось в конце плиоцена и 
продолжается до сих пор, оставаясь неском-
пенсированным осадконакоплением [Леонов и 
др., 1998].
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Западная часть Южного Каспия представля-
ет собой нескомпенсированную впадину глуби-
ной до 1 км с утонённой до 8−10 км кристалли-
ческой частью коры. Здесь накопилось до 20 км 
осадков; не менее половины их приходится на 
плиоцен-четвертичные отложения, а мощность 
лишь верхнеплиоцен-четвертичного комплек-
са местами превышает 6  км [Артюшков, 1993; 
Леонов и др., 1998].

В позднем миоцене началось и в плиоцен–
квартере стало более интенсивным погружение 
Эгейского моря [Golonka, 2004]. Тогда же, на-
чиная с тортона и особенно в плиоцен–квартере, 
углубились Ионическая и Левантинская впади-
ны Средиземного моря. Об усилении прогиба-
ния последней от тортона к плиоцен–квартеру 
свидетельствует возрастание скоростей осадко-
накопления в разных частях впадины в 2–6 раз 
[Казаков, Васильева, 1992]. Нескомпенсирован
ная осадками Левантинская впадина характери-
зуется глубинами до 2500 м (в абиссальной рав-
нине Геродота до 3200 м). На севере впадины 
обособляется трог перед Кипрской дугой, вы-
раженный на западе глубокой батиметрической 
депрессией между Кипром и подводным подня-
тием Эратосфен, а на востоке — подводным про
должением прогиба Нахр Эль-Кабир с мощно-
стью плиоцен-четвертичных осадков более 1800 м 
[Неотектоника..., 2012].

Собственно Левантинская впадина представ-
ляет собой реликт южной окраины Неотетиса, 
который сейчас имеет субокеанический тип ко-
ры: мощный (до 10–14 км) осадочный чехол и 
поверхность Мохо на глубинах 20–25 км [Ben-
Avraham et al., 2002]. Нижняя и верхняя части 
неоген–квартера впадины разделены мессин-
скими эвапоритами, которые на юге замеща-
ются аллювиально-дельтовыми отложениями 
Пра-Нила. Уровень гиперсолёного мессинско-
го бассейна был ниже современного уровня 
Средиземного моря, что доказывается переу-
глублением мессинских русел Пра-Нила и дру-
гих рек, впадавших в море [Mart et al., 2004]. 
Эвапориты залегают сейчас на глубинах не ме-
нее 2 км.

В начале плиоцена прорвавшиеся черномор-
ские и океанские воды затопили Средиземное 
море, включая Левантинскую впадину. Глубины 
её дна уменьшаются к восточному побережью и 
особенно к югу, где обширная мелководная об-
ласть занята дельтой Нила, в подводной части 
которой мощности плиоцен–квартера достигают 
3–3.5  км [Ross, Uchupi, 1977]. На границе дна 
впадины с континентальным склоном между 
г. Тель-Авивом и г. Бейрутом мощности состав-
ляют 1.3 км, а подошва плиоцена опущена до 
2,2–2,4  км [Казаков, Васильева, 1992; Ben-Gai 
et al., 2004].

На западе Сирии, в наземной части прогиба 
Нахр Эль-Кабир, 30-метровый разрез мессин-
ских гипсов обнажён на высоте ~50 м над уров-
нем моря. Плиоценовые морские глины пере-
крывают их с размывом и базальными брекчия-
ми гипсов и домессинских карбонатов и слагают 
склоны соседних поднятий на высотах до 250 м 
[Неотектоника..., 2012]. На склонах не обнару-
жено признаков ингрессивного залегания плио-
цена. Подводная часть прогиба Нахр Эль-Кабир 
и соседняя часть континентального склона на-
рушены разломами, по которым прогиб ступен-
чато погружается к западу.

На сейсмических профилях через борт Леван
тинской впадины между Бейрутом и Тель-Ави
вом видно, что горизонтально слоистые и уто-
няющиеся в сторону берега отложения плио
цен–квартера образуют на континентальном скл
оне флексуру с углами наклона до 10°, ослож-
нённую разломами [Ben-Gai et al., 2004]. Амп
литуда смещения подошвы плиоцена достигает 
1.5–1.7 км. Наклон слоёв уменьшается от плио-
цена к квартеру, но даже позднеплейстоценовые 
(тирренские) террасы местами наклонены в сто-
рону моря под углом 3°.

Описанные соотношения показывают, что 
уровень моря в мессинии был ниже современ-
ного на несколько сот метров. Поскольку тор-
тонские карбонаты, возникшие в очень мелко-
водном море, сейчас находятся в долине р. Нахр 
Эль-Кабир на высотах не более первых сотен 
метров, плиоцен-четвертичное поднятие побе-

⇐
Рис. 51. Крупнейшие системы сдвигов в Альпийско-Гималайском поясе
1 — возвышенности 1000–3000 м; 2 — горы и нагорья выше 3000 м; 3–5 — крупные активные разломы: 3 — сдвиги, 

4 — надвиги и взбросы, 5 — сбросы.
Цифры на карте. Крупнейшие  сис т емы правых  сдвигов: 1–1 — от Таласо-Ферганского разлома до разломов 

Сагаинг и Красной реки, 2–2 — Северо-Анатолийская и Главного современного разлома Загроса. Крупнейшие  сис т е -
мы левых  сдвигов: 3–3 — Левантско-Восточно-Анатолийская, 4–4 — Чаманско-Дарвазская, 5–5 — Алтынтагская, 6–6 — 
Кунлунь-Юннаньская
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режий было невелико. Оно становилось более 
значительным лишь в береговых антиклиналь-
ных хребтах. Таким образом, возрастание вер-
тикального контраста между раннеплиоцено-
вым положением земной поверхности на совре-
менной суше и в море произошло главным об-
разом за счёт углубления Левантинской впади-
ны, которая после мессиния испытала тектони-
ческое опускание амплитудой не менее 1.5 км. 
В дельте Нила имело место дополнительное 
изостатическое погружение, связанное с на-
грузкой осадков.

Следовательно, плиоцен–квартер был време-
нем усиления не только восходящих, но и нис-
ходящих тектонических движений, т.е. общего 
возрастания их контрастности.

5.2. Особенности  
новейшего горообразования  

в других орогенических поясах

Все крупные континентальные новейшие гор-
ные пояса, подобно Альпийско-Гималайскому, 
являются широкими пограничными областями 
проявлений взаимодействия литосферных плит 
(их диффузными границами [Gordon, 1998]). 
Таковы пояса Алтайско-Становой, северо-вос
тока Азии и запада Северной и Южной Америк 
(см. рис. 42). Они сформировались на гетеро-
генном основании и имеют разную предысто-
рию.

В Алтайско-Становом поясе коллизионные 
процессы завершились в палеозое. В мезозое и 
кайнозое восточная часть пояса испытала акти-
визацию, сопровождавшуюся местами грани-
тообразованием и вулканизмом, но признаки 
доплиоценового высокогорного рельефа отсут-
ствуют. Неотектоническое развитие Горного 
Алтая на западе пояса обнаруживает черты, 
сходные с развитием Тянь-Шаня. В Чуйской 
впадине Горного Алтая нижний палеоген сло-
жен континентальными алеврито-глинистыми 
породами мощностью до 30 м [Зыкин, Казан
ский, 1995]. С олигоцена до раннего плиоцена 
в центре впадины отлагались песчано-глинистые 
озёрные и болотные осадки, а по краям  — 
аллювиально-дельтовый материал, варьирую-
щий по составу от тонких песков до галечни-
ков и свидетельствующий о зарождении и раз-
витии соседних поднятий [Девяткин, 1965; 
Богачкин, 1981; Зыкин, 2012]. В позднем мио-

цене содержание грубообломочного материала 
возрастает [Зыкин, Казанский, 1995], а с позд-
него плиоцена впадина заполняется грубообло-
мочными породами в связи с ростом соседних 
поднятий [Зыкин, 2012]. Ускорение поднятия в 
последние ~3.5 млн лет подтверждено данными 
трекового анализа [De Grave et al., 2007]. Тогда 
же возрастает контрастность рельефа Прибай
калья, где молассовый материал впадин стано-
вится более грубым. Это связано как с усиле-
нием рифтогенеза, так и с формированием со-
седних среднегорных хребтов на месте низко-
горий.

Горный пояс северо-востока Азии объединя-
ет хребты Верхоянский, Черского, Момский и 
расположенное восточнее Корякское нагорье. 
Если в Верхоянье коллизионные процессы за-
вершились в меловом периоде, то в Корякии 
они развивались в кайнозое и продолжаются до 
сих пор.

Л.М. Парфёнов и его соавторы [2001] связы-
вают развитие рельефа региона с изменениями 
положения полюсов вращения Евразийской, 
Северо-Американской и Тихоокеанской плит, 
отчего в регионе как области их взаимодействия 
чередовались условия относительного растяже-
ния и косого сжатия. В начале палеогена проис-
ходило растяжение и развитие рифтогенных 
впадин. В олигоцене в условиях косого сжатия 
началось формирование сводов хребтов Верхо
янского, Черского и Момского, а в миоцене и 
раннем плиоцене их развитие осложнилось об-
разованием краевых надвигов. В позднем плио
цене и начале плейстоцена вновь возникли 
условия растяжения, и развился Момский рифт, 
а затем установились условия косого сжатия, 
при которых происходило формирование совре-
менных горных систем.

Вместе с тем, В.Н. Смирнов [2000] отмечает, 
что с конца плиоцена проявились мощные вос-
ходящие движения, которые в квартере охвати-
ли всю территорию. Их наибольшие амплитуды 
(более 2 км) характерны для хребтов Верхоян
ского, Черского, Сунтар-Хаята и центральной 
части Корякского нагорья; поднятия усилились 
со среднего плейстоцена.

Согласно Е.В. Артюшкову [2012], поднятия 
связаны с разуплотнением литосферы под дей-
ствием астеносферных флюидов.

К.Оллиер [Ollier, 2006] обобщил данные о 
позднекайнозойских вертикальных движениях 
в различных горных системах и обнаружил по-
всеместное усиление восходящих движений в 
плиоцен–квартере, изредка — начиная с позд-
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него миоцена (табл. 5). Такое усиление отмече-
но на западе Северной Америки — в Скалистых 
горах, Береговых хребтах, Каскадных горах и 
соседних областях Провинции Бассейнов и 
Хребтов и плато Колорадо, а также в Андах и 
современном субдукционном поясе западных 
окраин Тихого океана. Заметим, что в Скали
стых горах коллизия завершилась в ларамий-
скую фазу, а Каскадные горы и Береговые 
хребты относятся к областям альпийской склад-
чатости.

Горный пояс Анд возник при взаимодейст
вии субдукции океанских плит Восточной Паци
фики под краевые структуры континента и кол-
лизии этих структур с Южно-Американской 
плитой. Т.В. Романюк [2009], обобщившая дан-
ные по Центральным Андам, показала, что воз-

никновение субаэральных деформационных под
нятий началось там в конце олигоцена (~27 млн 
лет назад) и было связано, по её мнению, с 
ослаблением континентальной литосферы под 
воздействием глубинных флюидов из пологого 
субдуцируемого слэба или его продолжения в 
переходном слое мантии. В миоцене эти дефор-
мации дополнились коровыми надвигами и рас-
слоением, приведшим к значительному утолще-
нию коры. Поднятие усилилось в позднем мио-
цене, когда утолщение коры превысило предель-
но допустимые значения, и её нижняя часть 
эклогитизировалась и погрузилась. При этом 
наибольшее по величине поднятие плато Альти
плано-Пуна и Восточных Кордильер (≥  2  км) 
происходило при минимальном латеральном 
укорочении.

Таблица 5. Возраст быстрых новейших поднятий вне Альпийско-Гималайского пояса, по работе [Ollier, 2006, 
с дополнениями (*)]

Регион Возраст Литературный источник

Алтайско-Становой пояс

Алтай* 3.5 млн лет De Grave et al., 2007

Северо-восток Азии

Хребты Верхоянский, Черского, Сунтар-Хаята, 
центр Корякии*

N2
2–Q

Q2–Q4

Смирнов, 2000
Парфёнов и др., 2001

Запад Северной Америки

Скалистые горы 5 млн лет Ollier, 2006

Береговые хребты N2
2 Ollier, 2006

Береговые хребты Канады 2.5 млн лет Ollier, 2006

Каскадные горы 4–5 млн лет Ollier, 2006

Сьерра-Невада 5 млн лет Ollier, 2006

Бассейны и Хребты 4 млн лет Ollier, 2006

Плато Колорадо N2
2–Q Ollier, 2006

Запад Южной Америки (Анды)

Колумбия N2–Q Ollier, 2006

Эквадор N1
3–Q Ollier, 2006

Боливия N2–Q Ollier, 2006

Центральные Анды (стык Боливии, Чили и 
Аргентины)*

N1
3–Q Романюк, 2009

Чили N2–Q Ollier, 2006

Другие регионы

Север Сибирской платформы* N2–Q Артюшков, 2012

Южная Африка*
N2–Q Artyushkov, Hofmann, 1998;  

Partridge, 1998

Восточная Австралия Q Ollier, 2006

Антарктида Q Ollier, 2006

Северо-запад Аравии* N2
2–Q Trifonov et al., 2014

Эфиопский рифт 2.9–2.4 млн лет Partridge, 1997
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Плиоцен-четвертичные тектонические под-
нятия, местами достигающие и даже превыша-
ющие 1  км, имели место в Восточно-Афри
канской рифтовой системе и некоторых участ-
ках Африканской, Аравийской и Сибирской 
платформ [Артюшков, 1993; Artyushkov, Hof
mann, 1998; Partridge, 1997, 1998; Trifonov et al., 
2014].

5.3. Глубинные источники  
новейшего горообразования

5.3.1. Геолого-геофизические данные

Чтобы разобраться в причинах тектоническо-
го подъёма, приводящего к образованию гор, 
обратимся вновь к Альпийско-Гималайскому 
поясу, где для суждений по этой проблеме есть 
наиболее представительный материал. С конца 
эоцена до начала плиоцена выраженные в ре-
льефе поднятия пояса возникали и развивались 
в тех тектонических зонах пояса, которые испы-
тывали наибольшее сжатие и укорочение. Такие 
поднятия можно рассматривать как результат 
изостатической компенсации утолщения коры 
при сжатии. Дифференциация пенеплена с воз-
никновением поднятий и межгорных впадин 
произошла и вне областей коллизионного диа-
стофизма, выраженного покровно-складчатыми 
структурами, например, на Тянь-Шане. Их сжа-
тие вызывалось воздействием перемещавшихся 
в ходе коллизии микроплит. Для Центрального 
Тянь-Шаня таковым было давление Таримской 
микроплиты. Поскольку в течение первой ста-
дии новейшего горообразования направление 
наибольшего сжатия изменялось, поднятия раз-
ного простирания возникали в разное время, 
причём появление гор могло немного отставать 
от начала диастофизма, возможно, из-за инер-
ционности изостатической компенсации.

Высота возникавших в разное время горных 
поднятий оценивалась, во-первых, геолого-гео
морфологическим способом; во-вторых, — ана-
литическим способом на основе связи поднятия 
коры с её деформационным укорочением, для 
чего использовались формулы, предложенные 
Е.В. Артюшковым для Центрального Тянь-Ша
ня [Трифонов и др., 2008] (см. параграф 3.1.2). 
Величина и скорость укорочения и, соответ-
ственно, начальная ширина области деформа-
ций оценивались по структурно-геологическим 
данным, а начальная мощность коры — по её 

мощности в недеформированных областях со 
сходными начальными характеристиками коры 
(Тянь-Шань, Гималаи) или на основе геологи-
ческих особенностей, если рассматриваемая об-
ласть изначально отличалась от соседних (Па
мир, Загрос, Большой Кавказ).

Расчёты изостатического поднятия с олиго-
цена из-за утолщения коры при сжатии, сделан-
ные для Центрального Тянь-Шаня, показали, 
что к концу плиоцена (началу интенсивного 
воздымания) поднятие составило 0.6–0.9  км. 
Это совпадает с геолого-геоморфологическими 
оценками, согласно которым к концу плиоцена 
высота поднятий не превышала 1.5 км, разница 
высот поднятий и поверхности впадин — 1 км, 
а средняя высота Центрального Тянь-Шаня бы-
ла близка к 1 км, что на ~0.7 км выше исходного 
предорогенного пенеплена.

Иначе говоря, до начала усиления горообра-
зования рост поднятий мог целиком опреде-
ляться сжатием региона. К аналогичным выво-
дам приводят подобные расчёты, а также изуче-
ние молассовых серий и редкие оценки величин 
коррелятных им врезов в поверхности выравни-
вания и педиплены, выполненные для других 
горных сооружений пояса. Возникавшие с оли-
гоцена до раннего плиоцена поднятия, за ред-
кими локальными исключениями, были не вы-
ше среднегорных, т.е. возвышались над предо-
рогенным пенепленом не более, чем на ~1.5 км. 
Они вполне могли быть созданы утолщением 
коры при сжатии. В Восточных Карпатах и на 
Большом Кавказе деформационное утолщение 
коры в среднем–позднем миоцене не привело к 
адекватному поднятию территории. В Карпатах 
это связывают с уплотнением низов коры 
[Artyushkov et al., 1996]. Возможно, аналогич-
ный процесс имел место и на Кавказе. С ним 
же отчасти связано образование Паннонской 
впадины.

Первую стадию неотектонического развития 
пояса отличают:

— интенсивные деформации;
— интенсивная тектоническая расслоенность 

и связанные с ней большие масштабы латераль-
ных перемещений, в которых участвуют блоки 
и пластины фундамента;

— коллизионный вулканизм и гранитообра-
зование.

Эти особенности предполагают воздействие 
на литосферу более глубинных (астеносферных) 
флюидов. С ними может быть связано тектони-
ческое расслоение литосферы по зонам высоких 
градиентов физических свойств горных пород, 
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обусловившее возможность больших латераль-
ных перемещений. Глубинное воздействие проя-
вилось и в магматизме. По мнению Н.В. Коро
новского и Л.И. Дёминой [2007], магматические 
очаги в низах коры и самых верхах мантии 
Кавказского региона возникли за счёт тепломас-
сопереноса с более глубоких уровней мантии.

Плиоцен-четвертичные проявления горооб
разования принципиально отличаются от пер-
вой стадии развития орогенического пояса не 
только большей интенсивностью восходящих 
движений, но и обширностью вовлечённых в 
этот процесс территорий, независимо от их тек-
тонической истории. Поднятия охватили всю 
Центральную Азию и так или иначе проявились 
в других регионах пояса. Усиление восходящих 
движений в плиоцен–квартере не связано с 
ускорением движения плит и усилением колли-
зионного сжатия. Местами интенсивность сжа-
тия уменьшилась. Так, в Альпах и Западных 
Карпатах коллизия закончилась ещё в среднем 
миоцене, а горы стали расти в плиоцене на фо-
не уменьшившегося сжатия. На Большом Кав
казе рост поднятий ускорился в плиоцен–квар
тере на фоне уменьшения скорости сжатия, что 
фиксируется как GPS-данными [Шевченко и 
др., 1999], так и суммированием смещений по 
активным разломам [Трифонов и др., 2002].

Даже там, где сжатие усилилось (Гималаи, 
Памир, Центральный Тянь-Шань), амплитуды 
поднятия, связанные с утолщением коры при 
сжатии, составляют лишь часть общего поднятия 
поверхности за это время (рис. 52). Так, если в 
Центральном Тянь-Шане скорости сжатия, по-
лученные по данным о позднечетвертичных сме-
щениях по разломам (~10 мм/год) и результатам 
GPS-измерений (~20 мм/год), распространить на 
всю фазу усиления горообразования (поздний 
плиоцен и квартер), то она окажется выше сред-
ней скорости сжатия в предыдущие эпохи 
(2,5–3 мм/год). При такой возросшей скорости 
сжатия коры связанное с ним изостатическое 
поднятие оценивается по упомянутым формулам 
в 340–650  м, т.е. составляет 17–33% прироста 
средней высоты горного сооружения на ~2  км. 
Аналогичный расчёт плиоцен-четвертичного при
роста высоты Гималаев и Памира дал вклад сжа-
тия не более 40–50%. Поднимались, хотя и сла-
бее хребтов, большинство межгорных впадин, 
что также нельзя считать проявлением сжатия.

Таким образом, независимо от того, усили-
лось или ослабело сжатие региона в плиоцен–
квартере, с ним можно связать лишь часть воз-
растания скорости восходящих движений. Для 

остального необходимо привлечение иных фак-
торов.

Гравиметрическими [Артемьев, 1975; Artemjev, 
Kaban, 1994; Jiménez-Munt et al., 2008] и сейсми-
ческими [Лукк, Винник, 1975; Современная гео
динамика..., 2005; Винник и др., 2006; Li Zhiwei 
et al., 2009] исследованиями обнаружены пони-
женные плотности пород верхов мантии под вы-
сочайшими горными системами Центральной 
Азии (Гималаи, Тибет, Куньлунь, Памир-Гинду
куш-Каракорумский регион, Центральный и Вос
точный Тянь-Шань). По расчётам Е.В. Артюш
кова, основанным на обнаружении изостатиче-
ских аномалий до –150 мгал под Тянь-Шанем, 
такое разуплотнение могло обеспечить подня-
тие поверхности не менее, чем на 1.1 км, возмож
но, 1.5 км [Трифонов и др., 2008]. М.К. Кабан 
[2000] отметил признаки разуплотнения в грави-
тационном поле Малого Кавказа. Понижение 
скоростей сейсмических волн, связанное с подъ
ёмом астеносферы, выявлено под Восточными 
Карпатами [Artyushkov et al., 1996].

Вторым фактором усиления роста гор могло 
быть разуплотнение пород вблизи границы «ко
ра–мантия» в результате ретроградного метамор-
физма при воздействии охлаждённых глубинных 
флюидов. Предполагается, что эти породы коро-
вого происхождения и преимущественно базаль-
тового состава были высоко метаморфизованы 
на более ранних стадиях диастрофизма, достиг-
нув мантийных плотностей, а во вторую стадию 
новейшего горообразования, при ретроградном 
метаморфизме, их плотность вновь приблизилась 
к коровой. Возможность действия такого меха-
низма была впервые установлена в Центральном 
Тянь-Шане, где геофизически определённая мощ
ность коры превосходит её расчётную мощность, 
обусловленную новейшим деформационным утол
щением [Трифонов и др., 2008]. Это можно рас-
сматривать как наращивание коры разуплотнён-
ными породами, прежде имевшими мантийную 
плотность (см. параграф 3.1.2).

Вторичными по отношению к результатам 
воздействия деформационного утолщения коры 
и указанных глубинных преобразований явля-
ются вертикальные движения, связанные с на-
рушением изостатического равновесия между 
поднятиями и впадинами из-за эрозии первых и 
накопления обломочных толщ во вторых. Это 
могло стать причиной перемещения наименее 
вязкого и наименее плотного корового материа-
ла на глубине от впадин к поднятиям и, как след-
ствие, поддержание гипсометрического контра-
ста между ними.
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Возможность такого процесса впервые отме-
чена в работах [Пономарёв, Тейтельбаум, 1978; 
Пономарёв, Трифонов, 1987]. А.В.  Лукьянов, 
М.Г. Леонов и В.И. Макаров приводили сооб-
ражения в пользу внутрикоровых перемещений 
между впадинами и поднятиями. Наиболее 
основательно этот процесс обосновал Ю.Л. Ре
бецкий [2015], подтвердив его реальность ана-
лизом механизмов очагов землетрясений, соот-
ветствующими расчётами и компьютерным мо-
делированием.

С горообразованием связано происхожде-
ние сопряжённых с горными сооружениями 
межгорных впадин и передовых прогибов. Соб
ственно межгорные впадины с наибольшей 
полнотой были изучены в центральных сегмен-
тах Альпийско-Гималайского пояса. В качестве 

простейшей классификации их можно разде-
лить на впадины, которые обусловлены колли-
зионными движениями, и впадины, которые 
не обнаруживают связи с процессами коллизи-
онных взаимодействий плит и блоков литосфе-
ры. Впадины первой группы разделяются на 
структуры сжатия и растяжения и присдвиго-
вые образования.

На юго-востоке Турции севернее зоны Южно-
Таврского надвига (границы орогенического по-
яса и Аравийской плиты) все три типа коллизи-
онных впадин сочетаются. Определяющую роль 
играет Восточно-Анатолийская зона разломов 
(ВАЗР) северо-восточного простирания с лево-
сдвиговыми смещениями. В зоне разломов раз-
вивается присдвиговая впадина типа pull-apart 
(оз. Хазар, 1 на рис. 53).

Рис. 52. Ускорение роста горных сооружений Центральной Азии в плиоцен–квартере
Для Гималаев, Памира и Центрального Тянь-Шаня наряду с наблюдаемыми значениями высоты представлены меньшие 

расчётные значения, показывающие, какой высоты достигло бы плиоцен-четвертичное поднятие только из-за усиления 
сжатия



137

5.3. Глубинные источники новейшего горообразования

Севернее к зоне разлома примыкает ансамбль 
структур сжатия  — субширотная синклиналь 
Кованджилар, ограниченная с севера взбросом 
и сопряженная на юге, в долине р.  Мурат, с 
антиклиналью (2 на рис. 53). Синклиналь ин-
тенсивно развивалась в раннем плейстоцене, 
заполняясь озёрными и речными отложениями, 
тогда как рядом с ней отложения того же воз-
раста маломощны.

Юго-западнее оз. Хазар к ВАЗР примыкает 
с севера плиоцен-раннеплейстоценовая депре
ссия правобережья р. Евфрат и долины р. Сул
тан-Сую север–северо-восточного простира-
ния (3 на рис. 53). Она ограничена с запада 
зоной сбросов, а с востока — серией мелких 
сбросов и, очевидно, является структурой рас-
тяжения.

Три указанных структурных типа межгор-
ных впадин и их сочетания представлены в 
разных частях Альпийско-Гималайского пояса 
и Центральной Азии. Общеизвестными струк-
турами растяжения являются грабены Бай
кальской рифтовой системы, сочетающиеся на 
своих окончаниях с трансформными зонами, в 
которых, наряду с продольными сдвигами и 
сбросо-сдвигами, присутствуют присдвиговые 
впадины и кулисные ряды грабенов растяже-
ния меньшего размера. Впадины pull-apart 
представлены в левосдвиговой по своей кине-
матике Трансформе Мёртвого моря и на юго-
востоке Памбак-Севан-Сюникской правосдви-
говой зоны Армении. Своеобразный аналог 
впадин pull-apart — миндалевидные депресси-
онные структуры, которые в вулканических 
областях вмещают крупные центры изверже-
ний и нередко перекомпенсированы их про-
дуктами [Karakhanian et al., 2004]. В отличие от 
впадин pull-apart, эти структуры ограничены 
не сегментами единой сдвиговой зоны, а раз-
ными зонами сдвига, приобретающими на бор-
тах такой структуры сбросовую компоненту 
смещений.

Наиболее распространены коллизионные 
структуры сжатия. Классический их пример — 
межгорные впадины Тянь-Шаня, представляю-
щие собой осложнённые взбросами и взбросо-
сдвигами и выполненные молассовыми толща-
ми синклинали в складчатой структуре основа-
ния горного сооружения (см. параграф 3.1.2). 
Их разделяют хребты-антиклинали, сложенные 
породами палеозойского основания и поднятые 
относительно впадин в процессе изостатической 
компенсации деформационного утолщения зем-
ной коры хребтов (см. рис. 17).

В складчатой структуре Низкого Загроса 
впадины–синклинали также заполнены молас-
сами и занимают пространство между подни-
мающимися хребтами–антиклиналями, но эти 
хребты, в отличие от хребтов Тянь-Шаня, сло-
жены породами осадочного чехла. Если в Цент
ральном Тянь-Шане не обнаружено принципи-
альных различий в возрасте складок основания 
разных частей горного сооружения, то в Загросе 
выявлена направленная последовательность раз-
вития складчатости с СВ на ЮЗ (см. параграф 
3.2.2). Перед фронтом Главного надвига Загроса 
последовательно возникли в разной степени де-
формированные к настоящему времени склад-
чатые зоны Чешуйчатая, Высокого и Низкого 
Загроса и, наконец, Предгорная зона, где раз-
витие складок началось в конце раннего плей-
стоцена и далеко от завершения [Бачманов, 
2001; Неотектоника..., 2012].

Формирование описанной складчатой струк-
туры оказалось возможным из-за присутствия 
вендских эвапоритов, обеспечивших возмож-
ность срыва осадочного чехла и его в значитель-
ной мере автономного от фундамента деформи-
рования. Такая складчатость с наибольшей пол-
нотой проявилась на юго-востоке Загроса, в 
провинции Фарс. Северо-западнее, в провин-
ции Дезфул, где мощность эвапоритов сокраще-
на, складчатая структура более компактна, и 
границы между разновозрастными зонами ме-
нее отчётливы.

Высказано мнение, что начальным элемен-
том развития описанной структуры была про-
градация поверхности срыва и образование 
надвигов в её фронтальной части, вызвавших 
складчатый изгиб слоёв [Oveisi et al., 2008].

Однако отдельные антиклинали Предгорной 
зоны не образуют единой складчатой цепи и 
различаются по возрасту, что указывает на от-
сутствие под ними единой поверхности срыва. 
Не обнаружено и геологических признаков над-
вигов.

По-видимому, образование надвигов и, тем 
более, общего срыва в основании антиклиналей 
происходит лишь на определённой стадии склад-
чатой деформации. Именно такую последова-
тельность событий подтверждают результаты 
моделирования деформации осадочной среды с 
горизонтом пониженной вязкости в основании, 
выполненного на центрифуге [Yakymchuk et al., 
2011].

Межгорные впадины, опускание которых не 
обнаруживает связи с коллизией, генетически 
разнородны.
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Простейший их тип — блоки литосферы или 
земной коры (микроплиты), ограниченные под-
нимающимися под действием коллизионного 
сжатия хребтами. Такие блоки представляют со-
бой области относительного погружения, где 
деформации сосредоточены на границах с со-
седними хребтами, и единственным источником 
опускания может быть изостатическая компен-
сация накопления сносимого с хребтов обло-
мочного материала. Примерами являются впа-
дины Тарима, Западной и Центральной Монго
лии.

Другому типу принадлежат впадины Чёр
ного моря, Южного Каспия (вместе с депрес-
сиями Нижней Куры и Юго-Западной Турк
мении) и, возможно, Таджикская депрессия. 
Они являются реликтами кулисно построенно-
го пояса прогибов Паратетиса, развивавшихся 
до раннего миоцена, и позднее были разобще-
ны складчато-надвиговыми деформациями 
Восточных Карпат и Кавказа [Копп, Щерба, 
1998].

Особый тип межгорных впадин вулканиче-
ских областей Аравийско-Кавказского сегмен-
та пояса представляет Ширакская впадина Се
веро-Западной Армении (см. рис. 31) [Трифо
нов и др., 2017]. Её контуры изометричны, и в 
структуре впадины не обнаруживается связи с 
крупными разломами коллизионного каркаса 
Малого Кавказа. Северным ограничением впа-
дины служит Капская флексурно-разломная 
зона, определившая поднятие её северной ча-
сти и последовательную миграцию к югу об-
ласти аккумуляции раннего и начала среднего 
плейстоцена. Восточной границей впадины 
является зона флексурно-разломных деформа-
ций, выделенная Е.Е.  Милановским [1968] 
под названием Транскавказского поперечного 
поднятия, к которому приурочены центры 
вулканических извержений. Ширакская впа-
дина развивалась как депрессионная структу-
ра с плиоцена, а, возможно, с конца миоцена 
[Саядян, 2009] до начала среднего плейсто
цена.

На всех стадиях её опускание сопровожда-
лось вулканическими извержениями на обрам-
лениях впадины. В конце миоцена это были из-
вержения на её южной и восточной границах. В 
течение всего плиоцена происходили излияния 
базальтовых андезитов на ограничивающем впа-
дину с запада Карс-Дигорском плато. В гелазии 
изливались основные лавы, центры извержений 
которых находились на севере — в южной части 
Джавахетского хребта и в Верхнеахурянской впа-

дине. В калабрии функционировал вулкан Мец-
Шараилер на востоке Ширакской впадины. В 
калабрии и среднем плейстоцене вулканическая 
активность проявлялась на южном обрамлении 
впадины. 1.35 млн лет назад там начали функ-
ционировать вулканы Артени и Араилер, а в ин-
тервале 1–0.4 млн лет назад извергались много-
численные аппараты (включая главный конус) 
Арагацкого вулканического центра [Чернышев 
и др., 2002; Лебедев и др., 2011]. Возможно, с 
активностью этого центра связаны особенности 
развития впадины в калабрии и начале среднего 
плейстоцена: её северная часть последователь-
но вовлекалась в поднятие, а южная часть, при-
мыкавшая к Арагацкому центру, продолжала 
опускаться, и этот процесс закончился одно-
временно с прекращением его вулканической 
активности.

По данным Н.В. Короновского и Л.И. Дёми
ной [1999, 2007], генерация позднекайнозойских 
магм происходила на глубинах 35–40 км и обе-
спечивалась за счёт тепломассопереноса с более 
глубоких уровней мантии. Синхронность опу-
скания Ширакской впадины и вулканизма на её 
обрамлениях может указывать на генетическую 
связь опускания впадины с глубинными (ман-
тийными) перемещениями, отразившимися в 
вулканизме.

Приведенные примеры, вероятно, не ис-
черпывают всех условий образования межгор-
ных впадин центральной части Альпийско-
Гималайского пояса, но дают представление 
об их многообразии. Определение генезиса 
впадин существенно осложняется тем, что 
многие из них возникли в результате комби-
нированного воздействия нескольких факто-
ров. Так, поднятия и впадины Центрального 
Тянь-Шаня образовались не только как про-
дукт неодинакового утолщения земной коры 
антиклинальных и синклинальных структур 
сжатия. Разуплотнение верхов мантии под ан-
тиклиналями больше, чем под синклиналями. 
Стало быть, глубинные преобразования также 
участвовали в их структурной дифференциа-
ции.

К аналогичным выводам приводит анализ 
и других горных систем. Во многих из них 
установлено интенсивное общее поднятие в 
плиоцен–квартере, но его амплитуда в хребтах 
была больше, чем в соседних впадинах. На юге 
Центрального Тянь-Шаня она достигло ~2–3 км, 
в Кунь-Луне — 2.6–3.1 км, а в Таримской впади-
не — только 1.2 км [Li Jijun, 1995; Современная 
геодинамика..., 2005; Трифонов и др., 2008].
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Комбинированное происхождение имеет и 
Южно-Каспийская впадина. Её западная часть 
представляет собой нескомпенсированную впа-
дину с утонённой до 8–10 км кристаллической 
частью коры и 20-километровым осадочным 
чехлом [Артюшков, 1993; Леонов и др., 1998]. 
Не менее половины мощности чехла приходит-
ся на плиоцен-четвертичные отложения, а мощ-
ность осадков верхнего плиоцена и квартера 
местами превышает 6 км. Таким образом, впа-
дина является не только остаточным прогибом 
Паратетиса. Она испытала последующее допол-
нительное опускание, которое Е.В.  Артюшков 
[1993] связывает с уплотнением низов земной 
коры.

Черты строения и развития и связь с вул-
канизмом, выявленные в Ширакской впадине, 
присущи и Севанским впадинам с той разни-
цей, что вулканическая область расположена 
только к югу и западу от оз. Севан, в Гегамском 
и Варденисском нагорьях. Вместе с тем и впади-
на Малого Севана, и значительная часть впади-
ны Большого Севана представляют собой при-
сдвиговые структуры Памбак-Севан-Сюникской 
правосдвиговой зоны [Karakhanian et al., 2004]. 
Вероятно, в этом случае впадины также имеют 
комбинированное происхождение.

Большинство впадин Западного Средиземно
морья образовались в ходе новейшего тектоге-
неза, будучи наложенными на структуры, воз-
никшие при коллизионных взаимодействиях 
начала неотектонического этапа (см. параграф 
3.3.2). Южно-Болеарская и Альборанская впа-
дины возникли над мантийными диапирами 
[Гончаров и др., 2015]. Признаки мантийных 
диапиров обнаружены также под Эгейской и 
Тирренской впадинами, но они имеют ком-
плексное происхождение. Анализ GPS-данных 
и истории формирования Эгейской впадины 
показывает, что она развивалась, прежде всего, 
как своеобразный задуговой прогиб, субмери-
диональное удлинение которого компенсиро-
вало поперечное укорочение, обусловленное 
западным дрейфом Анатолийской малой пли-
ты. Воздействие мантийного диапира лишь до-
полнило это удлинение. Такое же сочетание 
факторов тектогенеза можно предполагать в 
Тирренской впадине, где на них наложились 
проявления растяжения в Рейнско-Пантелле
рийской рифтовой системе. Образование Пан
нонской впадины, вероятно, явилось инте-
гральным эффектом коллизионных взаимодей-
ствий, приведших к формированию локальных 
зон растяжения, и уплотнения субстрата вбли-

зи границы кора–мантия. Впрочем, в происхо-
ждении конкретных новейших впадин Альпий
ской Европы сохраняется много неопределён-
ностей.

Ещё более дискуссионным остаётся проис-
хождение предгорных прогибов, причём стано-
вится очевидным, что единое общее решение 
едва ли возможно. Наиболее широко известна 
гипотеза об образовании передовых прогибов в 
результате изгибной прочности литосферы края 
платформы при надвигании на неё горно-склад
чатого сооружения. Эта гипотеза в какой-то ме-
ре приемлема для объяснения образования и 
раннеколлизионного развития Предальпийского, 
Предкарпатского, Предгималайского и Месопо
тамского (с его северо-западным турецким про-
должением) прогибов, но не является исчерпы-
тающей.

Ей противоречат выявленные геофизически-
ми методами отрыв слебов и дезинтеграция по-
додвигающегося края платформы, снимающие 
эффект изгибной прочности. К тому же, соглас-
но такой модели, прогиб должен быть макси-
мальным в области наибольшего надвигания и, 
соответственно, поднятия горного сооружения, 
а этого не наблюдается в Предгималайском про-
гибе, где наибольшее опускания испытали пе-
риферийные части — долина Инда и приустье-
вая часть Ганга и Брахмапутры. Неприемлема 
эта модель для объяснения происхождения 
Предкавказского прогиба, где нет геологических 
признаков значительного надвигания на грани-
це с Большим Кавказом, а приуроченность наи-
большего опускания к периферийным частям 
прогиба, Азово-Кубанской и Терско-Дербент
ской, выражена ещё более резко, чем перед 
фронтом Гималаев.

Вместе с тем, можно допустить определён-
ную роль в прогибании фактора экзогенного 
перемещения материала от эродируемых горных 
сооружений в предгорные впадины, предпола-
гающего нижнекоровые перемещения, компен-
сирующие возникающее нарушение изостатиче-
ского равновесия. Воздействие указанного фак-
тора возможно только при изначальном суще-
ствовании гипсометрического контраста между 
горами и областями аккумуляции эродируемого 
материала. В связи с этим следует иметь в виду, 
что ряд предгорных прогибов наследует области 
опускания края платформы. Таковы прогибы 
Месопотамский, Предкавказский и развивав-
шиеся перед фронтом Телль-Атласа и Эр-Рифа, 
тогда как Рионская и Куринские впадины от-
части наследуют прогиб Паратетиса. Важную 
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роль при этом играет изначальная неоднород-
ность земной коры пододвигавшегося края пли-
ты, где участки с более развитой континенталь-
ной корой чередуются с участками утонённой и 
более мафической коры. Пример Месопотамско
го прогиба показывает, что такие участки раз-
личаются как степенью опускания, так и рас-
пространением и интенсивностью последующих 
деформаций [Неотектоника..., 2012].

5.3.2. Сейсмотомографические данные1

На обоих стадиях новейшего горообразова-
ния в Альпийско-Гималайском поясе обнаружи-
ваются признаки, указывающие на мантийные 
процессы как источник вертикальных движений, 
приводящих к горообразованию. Чтобы оценить 
характер и структурообразующую роль этих про-
цессов, С.Ю. Соколов проанализировал сейсмо-
томографические данные [Соколов, Трифонов, 
2012]. Аномалии скоростей сейсмических волн 
(отклонения от среднестатистических значений, 
характерных для соответствующих глубин), по 
которым выделяются «горячие» (восходящие) 
и «холодные» (нисходящие) потоки мантийно-
го вещества, лишь в астеносфере и отдельных 
участках субдуцирующих слэбов достигают про-
центов. В других частях мантии они меньше, 
и значимыми считаются отклонения не менее, 
чем на 0.25% для продольных волн VP и 0.5% 
для поперечных волн VS, т.е. 0.02–0.06 км/с.

Анализ сейсмотомографических данных по 
северо-востоку Азии [Жао и др., 2010] показал, 
что результаты обработки данных глобальной 
сети станций, хотя и обладают худшим разреше-
нием по сравнению с результатами обработки 
данных региональных сетей, но дают в прин-
ципе сходную картину. Поэтому для изучения 
Эфиопско-Афарского суперплюма и Альпийско-
Гималайского пояса использовались сейсмо-
томографические материалы, полученные на 
основе глобальной сейсмической сети [Grand 
et al., 1997; Van der Hilst et al., 1997; Becker, 
Boschi, 2002]. При интерпретации этих материа-
лов принималось во внимание их более низкое 
пространственное разрешение по сравнению с 
региональными моделями.

Так, оно не позволяло разграничить литосфе-
ру и астеносферу. Для этого приходилось при-
влекать другие геофизических данные и, опи-

1 Раздел 5.3.2 написан совместно с С.Ю. Соко
ловым.

раясь на них, интерпретировать, например, по-
ниженные усреднённые скорости сейсмических 
волн под континентами на глубинах до 100 км 
как повышение кровли астеносферы.

На основе указанных материалов были по-
строены сейсмотомографические профили, по-
казанные на картах вариаций VP и VS в поверх-
ностном слое мощностью 100 км (рис. 54 и 55). 
Для характеристики распределения аномальных 
значений VP и VS использовались их отклонения 
от среднего значения для данного слоя в про-
центах. Повышенными признаны значения dVP 
от 0.25 до 0.8% и dVS от 0.5 до 2.0%, а сильно 
повышенными — dVP > 0.8% и dVS > 2.0%. Ха
рактерны четкая выраженность системы средин
но-океанических хребтов в поле VS (есть два ис-
ключения — хребет Книповича и участок Афри
кано-Антарктического хребта рядом с плато 
Кергелен) и практически полное ее отсутствие в 
поле VP, но в последнем отчётливо выражены 
особенности коллизионных поясов Земли и, в 
частности, Альпийско-Гималайского.

Профили 1–1′ через дугу Тонго–Кермадек и 
2–2′ под Андамано-Индонезийской дугой харак-
теризуют юго-восточную часть Альпийско-Ги
малайского пояса, где субдукция продолжается 
до сих пор (см. рис. 43). На этих профилях вид-
но, что зоны повышенных и сильно повышен-
ных dVS   , соответствующие сейсмофокальным 
зонам, переходят на глубинах 400–800 км в гори-
зонтальные высокоскоростные линзы, анало-
гичные BMW, выявленным на северо-восточной 
окраине Азии [Жао и др., 2010].

Иное строение мантии обнаруживается на 
профилях, пересекающих горную часть пояса. 
Принципиальными являются профили через 
рифтовую систему Восточной Африки и Ара
вийско-Кавказский сегмент Альпийско-Гима
лайского пояса (рис. 56, профили 4–4′). На про-
филе dVS видны сравнительно тонкие (до глубин 
~200 км) верхнемантийные линзы сильно пони-
женных значений: непротяжённая в районе о-ва 
Буве и протяжённая под Восточно-Африканской 
рифтовой системой и Красноморским рифтом 
до Южной Аравии. Эта северная линза продол-
жается на север до Большого Кавказа, характе-
ризуясь пониженными величинами dVS. Ниже 
линзы прослеживается широкая полоса слабо 
пониженных и участками пониженных значе-
ний dVS, достигающая низов мантии. В своей 
верхней части она охватывает территорию от 
Малави до Красного моря, но, будучи накло-
нённой на юг, на нижнемантийном уровне ока-
зывается под Южной Африкой.
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Именно эта структура рассматривается как 
Эфиопско-Афарский суперплюм. Верхи мантии 
Африканской и Евразийской плит отличают-
ся повышенными значениями dVS. Характерен 
низкоскоростной клин, погружающийся от 
Скифской платформы под Большой Кавказ. 
Там он выполаживается и прослеживается до 
Малого Кавказа, постепенно теряя свою обособ
ленность.

На профиле dVP Эфиопско-Афарский супер-
плюм выражен такой же наклонённой на юг 
широкой полосой пониженных значений, но 
в верхней мантии она охватывает глубины до 
600–800 км на всём протяжении от Малави до 
Малого Кавказа, а её участки под Кенийским 
рифтом, районом Афара и Армянским вулка-
ническим нагорьем выделяются сильно по-
ниженными величинами dVP. Под Большим 
Кавказом толщина полосы резко сокращается, 
и она ограничивается снизу высокоскорост-
ным клином, погружающимся от Скифской 
платформы. Верхняя мантия Южной Африки 
и Восточно-Европейской платформы характе-
ризуется слабо повышенными и средними зна-
чениями dVP.

На профиле от Кении через Индийский оке-
ан и Тибетско-Гималайский сегмент пояса (рис. 
57, профили 3–3′) на глубинах до 100–300  км 
выявлен слой сильно повышенных dVS, кото-
рый протягивается от Гималаев до северного 
края Тянь-Шаня и продолжается в виде высо-
коскоростного слоя под Индийскую платфор-
му и Казахстанско-Западносибирский сегмент 
Евразийской плиты. Под югом Тибета (район 
сутуры Неотетиса  — зоны Инда–Цангпо) вы-
сокоскоростной слой утолщается до 400  км. 
Ниже, на глубинах 600–700  км, обособляется 
ещё одна субгоризонтальная высокоскоростная 
линза. Возможно, часть утолщённного верхнего 
высокоскоростного слоя и эта линза являются 
преобразованными реликтами неотетического 
слэба, выположенного на глубине. На профиле 
dVP высокоскоростная линза прослеживается 
почти от южного края Индийской платфор-
мы до северного края Тибета на глубинах 100–
300 км, причём максимальная мощность слоя 
и наибольшие значения dVP также зафиксиро-
ваны под югом Тибета. Севернее усреднённые 
значения dVP в верхах мантии понижаются до 
средних, и ещё одна линза с высокоскорост-
ными значениями появляется на юге Западной 
Сибири.

Ниже высокоскоростного слоя выделяется 
область пониженных значений dVP. Она имеет 

форму узкой (400–500 км) линзы под Индий
ской платформой, почти редуцируется под 
югом Тибета и раздувается до глубин 300–
800 км под Высокой Азией (от Тибета до Тянь-
Шаня), где участками достигает сильно пони-
женных значений. Под этой утолщённой лин-
зой, в нижней мантии, нечётко обособляется 
фрагментированная зона слабо пониженных 
значений dVP, наклонённая на юго-запад. На 
профиле dVS описанные черты читаются хуже: 
в верхней мантии фиксируется область слабо 
пониженных значений под Высокой Азией, а 
нижнемантийная наклонная зона отмечена 
средними величинами dVS на фоне слабо по-
вышенных значений под соседними террито-
риями.

Поперечные разрезы дополняют профили 
5–5′ вдоль оси Альпийско-Гималайского пояса, 
протягивающиеся от дуги Тонго-Кермадек че-
рез задуговые бассейны Андамано-Индоне
зийской дуги, Тибет, Памир, Афганистан, Иран 
и Малый Кавказ на Анатолию и Карпаты и да-
лее через герциниды Западной Европы до Ис
ландии (рис. 58). Для понимания глубинного 
строения пояса эти профили важны по двум при
чинам.

Во-первых, они позволяют видеть структуры, 
выделенные на поперечных профилях, в другом 
ракурсе. Так, на продольных профилях под-
тверждается переход слэба дуги Тонго-Кермадек 
в субгоризонтальную зону повышенных VP и VS 
на глубинах 600–800 км. На профиле dVS её до-
полняют субгоризонтальные высокоскоростные 
линзы на глубинах ~100–200 и 350–500 км на за-
падной окраине Тихого океана и на глубинах до 
~200 км между дугой Папуа — Новой Гвинеи и 
восточным флангом Андамано-Индонезийской 
дуги. Выявленное на поперечном профиле 3–3′ 
двухярусное строение верхней мантии Тибета 
(вверху повышенные и внизу пониженные зна-
чения VP) подтверждается на продольном про-
филе, где видно, что эта особенность проявлена 
на всём пространстве от восточного края Тибета 
до Памиро-Гиндукуша. Западнее, от Афганистана 
до Карпат, обособляется на глубинах до 200–
300 км слой пониженных и сильно пониженных 
значений dVP, продолжающийся под западноев-
ропейские герциниды. Тот факт, что одни и те 
же структуры фиксируются и на продольных, и 
на поперечных профилях, доказывает, что вы-
явленные вариации скоростей не связаны с раз-
ной анизотропией распространения сейсмиче-
ских волн, а отражают реальные неоднородно-
сти мантии.
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Во-вторых, на профилях 5–5′ проявлена по-
перечная сегментация пояса, известная по со-
отношениям его позднекайнозойских коровых 
структур. Сегментация лучше выражена на 
профиле dVP, причём различия сегментов про-
слеживаются на всю глубину верхней мантии. 
Граница юго-восточного «островодужного» и 
тибетского типов разрезов примерно совпада-
ет с зоной нарушений 105° в.д. между соответ-
ствующими сегментами пояса, а граница тибет-
ского и ирано-кавказского типов разрезов — с 
Дарваз-Чаманской зоной разломов между 
Памиро-Гималайским и Аравийско-Иранским 
сегментами.

Различия сегментов связаны с их разной кай-
нозойской историей. Если в Индонезийском 
сегменте его островодужная структура сохраня-
ется до сих пор, то в Памиро-Гималайском сег-
менте последние реликты Неотетиса закрылись 
в олигоцене, а в Аравийско-Иранском сегмен-
те — с конца эоцена до среднего миоцена. Со
ответственно, развитие субдукции и связанных 
с ней мантийных клиньев сменилось в обоих 
сегментах коллизией литосферных плит Евразии 
и гондванского ряда. При этом интенсивность 
горообразовательных вертикальных движений в 
этих сегментах была различной, а в западной 
части пояса (Альпийской Европе) рост гор со-
четался с образованием впадин.

На профилях 5–5′ видна также Исландская 
верхнемантийная область пониженных скоро-
стей сейсмических волн. Она продолжается в 
нижнюю мантию, где скоростной контраст об-
ласти с окружающей мантией уменьшается. Эта 
низкоскоростная область интерпретируется как 
Исландский суперплюм. Несмотря на указан-
ные неопределённости, намечается наклон оси 
области пониженных скоростей на юго-восток 
до глубин ~1500 км.

5.3.3. Сопоставление данных  
и модель неотектонического развития  

Альпийско-Гималайского пояса

На глубинах до 100 км VS понижены почти 
под всеми океанскими вулканическими зонами 
спрединга и прилегающими областями Миро
вого океана (см. рис. 54). Особенно низкие 
скорости фиксируются в областях Эфиопско-
Афарского и Исландского суперплюмов, а так-
же в некоторых участках Центральной и Южной 
Пацифики. Пониженные значения VS отмеча-
ются в краевых морях (между Андамано-Ин

донезийской и Марианской дугами, в районе 
дуги Тонго–Кермадек и в Охотском море), а так
же на западе Аравийском плиты и в Кавказском 
регионе. Под континентами VS повышены, по-
скольку поверхность астеносферы там находит-
ся ниже.

Под горными сегментами Альпийско-Гима
лайского пояса выявлен подлитосферный верх-
немантийный слой с пониженными скоростями 
сейсмических волн (горячий и менее плотный), 
распространяющийся под весь горный пояс от 
Эфиопско-Афарского суперплюма  — области 
пониженных скоростей сейсмических волн, 
прослеженной от низов мантии. В Аравийско-
Кавказском сегменте пояса этот слой непосред-
ственно подстилает литосферу мощностью не 
более 100 км, распространяясь на всю глубину 
верхней мантии и утоняясь под Большим Кав
казом. Лучше он выражен на профиле dVP (см. 
рис. 56).

Тот же слой прослеживается и на профиле 
3–3′ (см. рис. 57). Там его реликты непосред-
ственно подстилают тонкую литосферу Индий
ского океана, но севернее над ними находится 
линза с повышенными значениями dVP   , соот-
ветствующая утолщённой литосфере Индийской 
плиты и Высокой Азии. Наибольшее утолще-
ние (до 400  км на профиле dVS) имеет место 
под Южным Тибетом. Это утолщение и распо-
ложенная под слоем с пониженными значения-
ми сейсмических скоростей линза слабо повы-
шенных значений VS на глубинах ~600 км могут 
быть реликтами субдуцировавшего слэба Нео
тетиса, переходившего на глубине в BMW. Под 
Высокой Азией в нижней мантии выделяется 
полоса слабо пониженных значений dVP, кото-
рая, как и Эфиопско-Афарский суперплюм, на-
клонена на юго-запад. Возможно, она пред-
ставляет собой реликт ранее существовавшего 
плюма.

Эфиопско-Афарский суперплюм, выражен-
ный пониженными скоростями сейсмических 
волн, интерпретируется как поток глубинно-
го вещества и энергии, восходящий от низов 
мантии до земной поверхности. В современной 
структуре он образует протяжённую субмериди-
ональную зону, охватывающую весь пояс вул-
канических рифтов Восточной Африки до ши-
роты южной оконечности Мадагаскара. Можно 
предположить, что суперплюм занимал более 
или менее стационарное положение с конца па
леозоя.

С зарождением океана Тетис в позднем па-
леозое части перемещавшейся Гондваны, ока-
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зывавшиеся в разное время над суперплюмом, 
испытывали рифтинг, перераставший в спре-
динг. Поток разогретого и обогащённого асте-
носферного вещества от суперплюма направлял 
движение отделявшихся гондванских фрагмен-
тов на северо-восток к Евразии. Там океанская 
литосфера Тетиса субдуцировала, причём суб-
дуцировавшие слэбы, вероятно, переходили в 
BMW подобно тому, как это происходит сейчас 
в Индонезийском сегменте пояса. Реликты об-
ласти такого перехода сохранились под Южным 
Тибетом.

Континентальные фрагменты Гондваны не 
могли субдуцировать из-за своей пониженной 
плотности и причленялись к Евразии, в резуль-
тате чего зоны субдукции перемещались к их 
тыловым частям. Так, на месте будущего Аль
пийско-Гималайского пояса возникла серия мик
роплит, разделённых сутурами, аккреционными 
телами, проявлениями магматизма разных ста-
дий развития Тетиса.

На север, в пределы Аравийско-Кавказского 
сегмента Альпийско-Гималайского пояса, под-
литосферный поток смог проникнуть лишь 
после того, как в конце эоцена и олигоцене за-
вершилась субдукция реликтов Тетиса на юж-
ной окраине пояса. Возникшая коллизия плит 
замедлила их сближение, и поток стал распро-
страняться под северные окраины бывшего Нео
тетиса, постепенно охватив весь будущий гор-
ный пояс. Поток деформировал подошву ли
тосферы плиты. В участках локальной деком-
прессии возникали магматические очаги, кото-
рые в геодинамических условиях, подходящих 
для образования и функционирования выводя-
щих каналов, проявлялись вулканическими из-
вержениями. О распространении потока в Ара
вийско-Кавказском регионе можно судить по 
омоложению возраста вулканических изверже-
ний с юга на север (см. параграф 3.2.3). По
скольку очаги поддерживались подлитосфер-
ным потоком, они могли долго извергать вул-
канический материал в одних и тех же местах. 
Толщина подлитосферного слоя пониженных 
скоростей резко утоняется под Большим Кав
казом. Утонение могло быть связано с тем, что 
до среднего миоцена кавказские прогибы Пара
тетиса пододвигались под Малый Кавказ [Лео
нов, 1975; Большой Кавказ..., 2007], и субдук-
ция препятствовала проникновению подлито
сферного потока к северу.

«Горячий» подлитосферный поток перерабо-
тал верхнюю мантию Альпийско-Гималайского 
пояса. Это выразилось в пониженных усреднён-

ных VP верхов мантии под всеми горными сис
темами пояса, кроме части Гималайско-Тибет
ского региона (см. рис. 55, 58). Понижение сред
них скоростей можно интерпретировать как 
утонение литосферы за счёт астеносферы и/или 
разуплотнение литосферной мантии и низов ко-
ры под воздействием астеносферы. Под Высокой 
Азией, где литосфера была наиболее утолщена 
кайнозойскими деформациями, над слоем по-
ниженных VP сохранился высокоскоростной 
слой мощностью до 300 км. В процессе движе-
ния подлитосферный поток обогащался водны-
ми флюидами, происходившими из прежних 
субдуцированных слэбов и BMW.

Активизированная таким образом астено
сфера Альпийско-Гималайского пояса или её 
флюиды, проникавшие в литосферу, иниции-
ровали ряд геологических процессов. Так, воз-
действия активной астеносферы и её флюидов 
спровоцировали формирование внутрилитос-
ферных, в том числе коровых, магматических 
очагов [Летников, 2003], выразившихся, в част-
ности, в гранитообразовании, особенно интен-
сивном в Памиро-Гималайском сегменте пояса. 
Эти воздействия вызвали также размягчение 
литосферы [Артюшков, 2003], что привело к её 
интенсивным деформациям, тектоническому 
расслоению и большим латеральным переме-
щениям, результировавшимся в формировании 
деформационных поднятий [Трифонов и др., 
2012].

Крупномасштабные деформации коровых масс 
с олигоцена до начала плиоцена, сопровождав-
шиеся их метаморфизмом и коровым магматиз-
мом, привели к гомогенизации и консолидации 
земной коры в тех областях пояса, где этого не 
произошло раньше, подготовив вторую, плио
цен-четвертичную стадию неотектонического 
развития. Консолидация коры выразилась на 
этой стадии прекращением крупномасштабного 
гранитообразования, локализацией вулканизма 
в ограниченных зонах, нередко связанных со 
сдвигами [Короновский, Дёмина, 1999; Karakha
nian et al., 2002; Wang et al., 2007; Trifonov et al., 
2011], а также тем, что сдвиги стали ведущей 
формой реализации поперечного сокращения 
пояса, тогда как складчато-надвиговые дефор-
мации сконцентрировались во впадинах с мощ-
ным осадочным чехлом (Субгималаи, Афгано-
Таджикская депрессия, предгорья Тавра, Низкий 
Загрос, периклинали Кавказа).

Под консолидированной корой тектониче-
ски расслоенная и деструктированная предшест
вовавшими деформациями литосферная мантия 
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стала частично замещаться менее плотной асте-
носферой [Артюшков, 1993], что резко усилило 
рост горных поднятий. На это указывают пони-
женные скорости сейсмических волн под мно-
гими горными системами. В присутствии охлаж-
дённых к плиоцену астеносферных флюидов 
резко ускорились фазовые трансформации ми-
нералов, в частности, в метабазитах низов коры 
и сохранившихся в литосфере реликтах слэбов 
океанской коры, что способствовало разуплот-
нению нижнекоровых масс в результате ретро-
градного метаморфизма [Трифонов и др., 2008, 
2012; Артюшков, 2012].

Это явилось вторым фактором усиления рос
та гор, который, вероятно, стал ведущим в под-
нятии Большого Кавказа и Западного Тянь-
Шаня. Под оба горных сооружения подлито
сферный поток проник лишь в конце миоце-
на — начале плиоцена после закрытия обрам-
лявших их с юга прогибов. Поэтому его воз-
действие не дошло до замещения литосферной 
мантии, но под консолидированной ещё в па-
леозое корой оказалось достаточным для мета-
морфического разуплотнения высокометамор-
физованных пород корового происхождения в 
основании коры.
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Первоначальный вариант плейт-тектоники 
был лишь кинематической моделью, не пре-
тендовавшей на объяснение источников движе-
ния плит. Вскоре стали предлагаться различные 
объяснения причин их движения, и дискуссия 
по этой проблеме продолжается до сих пор. 
Пытались найти источники движения плит в 
самом плейт-тектоническом механизме. Так, об-
суждались растягивающее воздействие нагнета-
ния магматического материала в зонах спредин-
га и затягивающее воздействие субдуцируемых 
частей плит. О.Г. Сорохтин [2007] показал, что 
они имеют лишь локальное значение и не могут 
обеспечить движение плит в целом. Д.Форсайт 
и С.Уеда [Forsyth, Uyeda, 1975] предложили в 
качестве общего источника их движения меха-
низм общемантийной тепловой конвекции, а 
Е.В.  Артюшков [1968] и О.Г.  Сорохтин [1974] 
аргументировали большую эффективность хи
мико-плотностной конвекции, связанной с диф-
ференциацией мантии и пополнением внешне-
го ядра её железистыми компонентами.

С появлением глобальных сейсмотомографи-
ческих данных о строении мантии и по мере их 
накопления обсуждение мантийной конвекции 
стало более конкретным. Был выделен пере-
ходный слой между верхней и нижней мантией 
(см. раздел 4.1). Скачки скоростей сейсмиче-
ских волн на его верхней (~410 км) и нижней 
(~670–680 км) границах столь велики, что могут 
происходить лишь при фазовых минеральных 
преобразованиях мантийного вещества. Эти 
переходы, экзо- и эндотермические, при неко-
торых задаваемых параметрах системы делают 
общемантийную тепловую конвекцию невоз-
можной, с чем согласуются представления не-
которых учёных [Hamilton, 2003; Иванов, 2011] 
об отсутствии существенного обмена веществом 
между нижней и верхней мантией.

Глава 6
Тектоника мантийных течений

Но О.Г. Сорохтин [2007] привёл убедитель-
ные соображения в пользу общемантийной хи
мико-тепловой плотностной конвекции, в част-
ности, о достаточно высоких скоростях кон-
вективных течений, при которых минеральные 
преобразования не прерывают их и проявляют-
ся лишь в поднятии или погружении границ 
переходного слоя на величину до ~20  км. На 
признании общемантийной конвекции основа-
на модель «тектоники плавающих континентов» 
В.П. Трубицина [2005]. Однако более весомыми 
представляются доводы в пользу сочетания воз-
действий на литосферу общемантийной и верх-
немантийной конвекций [Добрецов и др., 2001; 
Коваленко и др., 2009; Лобковский, 2016].

В первоначальных вариантах плейт-тектони
ческой теории предполагалось, что зоны спре-
динга представляют собой восходящие ветви 
мантийной конвекции, а зоны субдукции — её 
нисходящие ветви, выраженные до глубин 
~650 км мантийными сейсмофокальными зона-
ми. Cейсмотомографические исследования под-
твердили, что некоторые слэбы продолжаются в 
нижнюю мантию, но это оказалось далеко не 
универсальным, поскольку большинство слэбов 
переходит на уровне переходного слоя в субго-
ризонтальные зоны — большие мантийные кли-
нья (BMW) (см. раздел 4.1).

Вместе с тем, стало очевидным, что зоны 
спрединга не могут быть прямым отражени-
ем восходящих ветвей конвекции. Это нагляд-
но демонстрирует пример Африканской пли-
ты. Обрамляющие её с запада и востока зоны 
спрединга местами параллельны. Поскольку 
в ходе их развития происходит наращивание 
Африканской плиты, а зоны субдукции внутри 
плиты отсутствуют, расстояние между зонами 
спрединга увеличивается, т.е. либо одна из них, 
либо обе изменяют своё положение на сфере и 
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соответственно относительно восходящих вет-
вей конвекции. В итоге было признано, что о 
согласованности движения литосферных плит 
ветвям мантийной конвекции, положения зон 
спрединга и субдукции относительно них мож-
но говорить лишь в самом общем виде, и пол-
ного соответствия между ними нет.

В первоначальных вариантах плейт-тектони
ческой теории астеносфере отводилась роль 
нижней границы движущихся литосферных 
плит. Некоторые учёные считают астеносферу 
только продуктом фазовых преобразований, 
связанных с изменением температуры (T) и дав-
ления (P) с глубиной [Thybo, 2006]. Согласно 
этой точке зрения, астеносфера появляется в 
разрезах верхней мантии на глубине ~100  км 
под всеми континентами и не имеет тектониче-
ски предопределённой специфики.

Но большинство исследователей, не отрицая 
PT-предопределённости астеносферы, отмечают 
её гетерогенность и разновысотность верхней 
границы, коррелируемые с её расположением 
под разными крупными структурами континен-
тальной литосферы [Anderson, 2006; O’Reilly, 
Griffin, 2006].

По мнению Ф.А. Летникова [1986], связь ли-
тосферных плит с астеносферой доказывается об-
ратными отношениями мощностей гранито-гней
сового слоя и истощенной литосферной мантии с 
глубиной залегания и мощностью астеносферы. 
Эта точка зрения допускает не только совместное 
движение астеносферы и литосферы, но и геоди-
намическое воздействие первой на вторую.

Работы по сейсмической томографии пока-
зали, что зоны пониженных скоростей сейсми-
ческих волн, прослеживаемые на всю глубину 
мантии и интерпретируемые как восходящие 
потоки мантийного вещества, находятся, как 
правило, не под зонами спрединга или вблизи 
них, а в других местах, где охватывают обшир-
ные, но тем не менее ограниченные объёмы ве-
щества, получившие название мантийных плю-
мов. Это понятие ввели в геологический обиход 
Дж. Уилсон [Wilson, 1963] и У.Морган [Morgan, 
1971] для обозначения струй вещества и тепла, 
восходящих из нижней мантии, проплавляющих 
литосферные плиты и проявляющихся на по-
верхности вулканизмом («горячими точками»).

Идея плюмов как источников внутриплитного 
магматизма получила признание геологов, при-
чём под ними стали понимать объёмы горячего 
вещества, восходящие с разных глубин мантии, в 
том числе от её переходного слоя или от тех или 
иных уровней верхней мантии. Чтобы отличить 

потоки, прослеживаемые от низов мантии, их 
следует называть суперплюмами. Одним из них 
является Эфиопско-Афарский суперплюм.

Представленный в предыдущих разделах об-
зор мезозойско-кайнозойского развития Тетиса 
и Альпийско-Гималайского орогенического поя-
са привёл к выводу, что от Эфиопско-Афарского 
суперплюма распространялись латеральные 
верхнемантийные потоки, которые из-за вязко-
го трения на границе астеносферы и литосферы 
перемещали литосферные плиты. В условиях 
коллизии плит, замедлившей их сближение по-
сле закрытия Тетиса, потоки распространились 
под его северную окраину.

Обогащение потоков флюидами за счёт пе-
реработки реликтов BMW в переходном слое 
мантии стало причиной активного воздействия 
астеносферы на литосферу, которое в конеч-
ном счёте усилило вертикальные движения и 
привело к образованию современных горных 
систем. В других орогенических поясах Земли 
также отмечено усиление восходящих движений 
в плиоцен–квартере (см. раздел 5.3). Чтобы по-
нять, насколько применима к другим регионам 
предложенная модель, рассмотрим современные 
обоснования восходящих, латеральных и нисхо-
дящих ветвей мантийной конвекции.

Имеющиеся геохимические данные не содер-
жат признаков магмообразования глубже 700 км. 
Это не доказывает, что материал не может по-
ступать с больших глубин, и означает лишь, что, 
если он поступает, то теряет метки прежней 
глубинности в результате переработки. Поэтому 
единственным источником сведений о течении 
вещества в нижней мантии могут служить дан-
ные сейсмической томографии. С их помощью, 
помимо Эфиопско-Афарского, выявлено ещё не-
сколько суперплюмов, прослеживаемых от низов 
мантии [Трифонов, Соколов, 2015].

Крупнейшим из них является меридиональ-
но вытянутый Тихоокеанский суперплюм, раз-
деляющийся кверху на несколько струй (рис. 59). 
Он не достигает литосферы, переходя в верхне-
мантийные потоки, распространяющиеся как на 
запад, так и на восток до зон спрединга Вос
точно-Тихоокеанского поднятия и далее до гра-
ницы с континентальной литосферой Америки.

Меньший по площади восходящий поток 
проектируется на район островов Зелёного мы-
са западнее Африки (рис. 60). Он также теряет 
свою обособленность в верхней мантии, пере-
ходя в латеральный поток, который распростра-
няется на запад и достигает рифтовой зоны 
Срединно-Атлантического хребта.
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На севере Атлантики выделен суперплюм, 
наклонённый на восток и достигающий по-
верхности в районе Исландии (рис. 61; см. рис. 
58). Кроме этих и, возможно, немногих других 
подобных сквозных структур, менее чётко вы-
раженных пониженными скоростями сейсми-
ческих волн, не обнаружено иных признаков 
сквозьмантийных восходящих ветвей конвек-
ции. Именно обнаруженные суперплюмы слу-
жат их проявлениями.

Согласно сейсмотомографическим данным, от 
суперплюмов распространяются латеральные верх
немантийные потоки. Из-за вязкого трения между 
астеносферой и литосферой, потоки перемещают 
литосферные плиты. В некоторых случаях соот-
ношения между потоком в низах верхней мантии 
и движением плиты более сложные. Так, предпо-
лагается, что поток, распространяющийся на вос-
ток от Тихоокеанского плюма, приводит в зоне 
Восточно-Тихоокеанского поднятия к зарожде-
нию верхнемантийной конвекции, которая пере-
мещает Тихоокеанскую плиту на северо-запад.

Расположение зоны спрединга над супер-
плюмом — скорее исключение, чем правило. На 
профиле вдоль Срединно-Атлантического хреб-
та выделяется только Исландский суперплюм, 
тогда как «горячие» области под остальными ча-
стями зоны спрединга, отчётливо выраженные 
на уровне литосферы и верхов астеносферы, ис-
чезают на глубинах до 200–300 км (см. рис. 61). 
Полученные в последние годы более детальные 
данные о распределении скоростей сейсмиче-
ских волн позволяют существенно повысить 
нижнюю границу этого «горячего» слоя.

Зарождение зон спрединга обусловлено не-
однородностью литосферы и существованием в 
ней ослабленных зон. Формирование магмати-
ческих очагов, извергающих базальты в зонах 
спрединга, как правило, не связано с глубинны-
ми плюмами, а является вынужденной реакци-
ей на расхождение плит из-за их неравномерно-
го сцепления с движущимся верхнемантийным 
потоком и вызвано адиобатическим плавлением 
верхов подлитосферной мантии и литосферы 
при растяжении. Поэтому эти очаги неглубоки.

Обнаружение перехода большинства зон суб-
дукции северо-востока Азии в субгоризонтальные 
BMW на уровне переходного слоя мантии приве-
ло исследователей к выводу о существовании свя-
занной с ними верхнемантийной конвекции, вы-
зывающей подъём мантийных диапиров и внутри-
плитный вулканизм [Коваленко и др., 2009; Жао 
и др., 2010; Лобковский, 2016]. Конвективные 
перемещения верхней мантии могли вызвать 

деформационное утолщение земной коры края 
Азиатского континента, которое в сочетании с её 
разуплотнением под действием флюидов, посту-
павших из BMW, обусловило поднятие современ-
ных горных систем [Артюшков, 2012].

В Альпийско-Гималайском поясе, как показа-
но выше, переработка флюидонасыщенных 
BMW подлитосферными потоками от Эфиопско-
Афарского суперплюма активизировало эти по-
токи, и их воздействие привело к разуплотнению 
верхов мантии и низов коры, что вызвало усиле-
ние поднятий и горообразование. Эти процессы 
наиболее ярко проявились в Центральной Азии, 
где литосфера была особенно сильно утолщена 
коллизионными деформациями и обогащена ре-
ликтами прежней океанской литосферы Тетиса. 
В Средиземноморской части пояса, где лито
сфера сохранила значительные неоднородности, 
поднятие горных хребтов сочеталось с опускани-
ем впадин. Их происхождение связывают с ман-
тийным диапиризмом [Гончаров и др., 2015], ко-
торый, в свою очередь, также определяется лате-
ральными верхнемантийными потоками.

С ними же могут быть связаны и некото-
рые частные особенности новейшей тектоники 
Альпийско-Гималайского пояса, например, бо-
лее быстрое современное горизонтальное пере-
мещение Анатолийской плиты по сравнению 
с Аравийской плитой, противоречащее плейт-
тектонической модели движения Анатолийской 
плиты под давлением Аравийской. Растяжение, 
возникающее между этими плитами, может быть 
причиной повышенного вулканизма Армянского 
нагорья (см. параграф 3.2.3). С особенностями 
мантийных течений связаны и внутриконтинен-
тальные мантийные сейсмофокальные зоны ти-
па очагов Гиндукуша и Вранча (см. параграфы 
3.1.2 и 3.3.4), также не нашедшие удовлетвори-
тельного плейт-тектонического объяснения.

Если учесть, что большинство зон субдук-
ции преобразуются на уровне переходного слоя 
мантии в BMW, погружения в нижнюю мантию 
оставшихся порций субдуцируемых слэбов [Жао 
и др., 2010] или отторгаемых фрагментов пере-
ходного слоя мантии, пополняемого большими 
мантийными клиньями [Maruyama et al., 2007], 
может оказаться недостаточно, чтобы компен-
сировать прирост литосферы в зонах спрединга. 
Вероятно, эти проявления нисходящей ветви 
конвекции дополняются погружением высо-
кометаморфизованных и потому уплотнённых 
фрагментов литосферы под зонами коллизии и 
древними частями континентов. На возможность 
таких процессов указывают объёмы горных масс 
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со слабо повышенными скоростями сейсмиче-
ских волн, прослеживаемые в виде отдельных 
фрагментов от подошвы литосферы континентов 
в нижнюю мантию (см. рис. 56, 57, 59, 60).

Итак, намечается более общая, по сравнению 
с плейт-тектоникой, тектоническая модель, ко-
торая названа «тектоникой мантийных течений» 
[Трифонов, Соколов, 2015]. Источником движе-
ния плит является течение верхнемантийного 
вещества в рамках общемантийной конвекции. 
Её восходящие ветви выражены мантийными 
суперплюмами, а нисходящие расредоточены 
и охватывают не только часть субдуцируемых 
слэбов, но и некоторые области под зонами 
коллизии и древними континентами. Разрыв и 
раздвигание плит в одних местах и погружение 
части литосферы в других происходят из-за раз-
личий в скоростях и направлении верхнеман-
тийных потоков и их интерференции, причём 
траектории подлитосферных течений могут от-
личаться от траекторий движения плит.

Плейт-тектоника — не единственный резуль-
тат верхнемантийных течений. Её дополняют тек-
тонические процессы, обусловленные фазовыми 
минеральными преобразованиями мантийных и 
коровых пород, развитием BMW и связанной с 
ними флюидонасыщенностью переходного слоя 
мантии. Таким образом, тектоническая модель 
мантийных течений, целиком вмещая теорию 
тектоники литосферных плит, вместе с тем, да-
ёт объяснение ряду необъяснённых этой теорией 
геологических фактов, в частности, усилению 
вертикальных движений и горообразовательных 
процессов в плиоцен–квартере.

В создании модели тектоники мантийных 
течений важную роль сыграло выделение вто-
рой стадии новейшего горообразования — эпо-
хи общего возрастания скорости и контраста 
вертикальных движений. Если первую стадию 
новейшего горообразования вполне можно ин-
терпретировать как результат утолщения коры 
в областях коллизии и внутриплитного сжатия, 
т.е. в русле общепринятых плейт-тектонических 
представлений, то во вторую стадию эти прояв-
ления сжатия становятся лишь осложнениями 
более общего наложенного на взаимодействия 
плит глобального события [Трифонов, 2016]. 
Его геодинамическое значение невозможно оце-
нить на примере только новейшего горообразо-
вания, обрывающегося современным моментом 
на второй стадии. Необходимо привлечь данные 
о горообразовательных (орогенных) этапах гео-
логического прошлого, которые, хотя и не мо-
гут быть изучены с той же детальностью, как 

новейший этап, но показывают, что последова-
ло за его второй стадией.

Одной из наиболее полных сводок о герцин-
ском орогенном этапе на территории Евразии 
является работа А.А. Моссаковского [1975], где 
обоснована одновозрастность стадий горообра-
зования в разных тектонических зонах и про-
винциях. Примером развития этого процесса 
может служить Уральский ороген.

В.Н. Пучков [2010] выделяет там «мягкую» и 
более позднюю «жесткую» коллизию, причём обе 
они омолаживаются с юга на север. Первые про-
явления «мягкой» коллизии на юге Урала отно-
сятся к фамену, а на севере — к раннему карбону 
и рассматриваются как коллизия с континентом 
Магнитогорской островной дуги. Эти проявле-
ния коллизии сходны с теми, что имели место 
в маастрихте на северном фланге Аравийской 
плиты (см. параграф 3.2.2) и не являются обяза-
тельной принадлежностью орогенного этапа. С 
ним следует сопоставлять эпоху «жесткой» кол-
лизии, связанной с закрытием Палеоуральского 
океана (смыкание Восточно-Европейского и 
Казахстанского континентов) и выразившейся 
образованием бивергентного Уральского ороге-
на с расплющиванием и выжиманием горных 
масс и гранитообразованием в осевой части и 
покровно-складчатыми структурами на бортах.

В южных сегментах Урала «жёсткая» колли-
зия началась в среднем карбоне (серпуховской 
век). О её омоложении к северу свидетельству-
ет, по мнению В.Н. Пучкова [2010], изменение 
возраста осевых гранитных интрузий от позд-
некаменноугольного до раннепермского. Со
ответственно изменялось и время завершения 
формирования орогенных поднятий, которые 
на севере продолжали развиваться в поздней 
перми, когда на юге начал формироваться по-
сторогенный пенеплен. На границе перми и 
триаса геодинамическая обстановка радикально 
изменилась, и триасовое развитие территории 
Уральского орогена происходило в условиях 
растяжения и траппового магматизма, рас-
пространявшегося от Сибирской платформы. 
В.Н. Пучков [2000, 2010] связывает этот магма-
тизм с воздействием мантийного суперплюма.

При всех вариациях развития коллизии и свя-
занных с ней субаэральных поднятий выделяет-
ся раннепермская эпоха с «пиком» в артинский 
век, когда горообразовательные процессы по-
лучили всеобщее распространение. Синхронная 
активизация вертикальных движений зафикси-
рована в разных частях Урало-Монгольского 
орогенического пояса и в других областях гер-
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цинского орогенеза [Моссаковский, 1975]. По-
видимому, её следует рассматривать как аналог 
второй стадии новейшего горообразования. 
Аналогия со второй стадией усматривается и в 
возможном возрастании на этой стадии разви-
тия Уральского орогена сдвиговых перемеще-
ний в ущерб складчато-надвиговым [Пучков, 
2010]. Это нашло подтверждение в обнаруже-
нии соответствующих изменений напряжённо-
деформированного состояния зоны Главного 
Уральского разлома [Сычёв, 2015].

Ю.Г. Леонов [1976, 1980] выполнил глобаль-
ное исследование каледонского орогенного эта-
па. По его данным, коллизия и, соответственно, 
рост деформационных поднятий начались в кон-
це силура. Поднятие охватило все каледонские 
орогены, и его проявления распространились на 
платформенные территории в эйфельский век. 
Вероятно, это поднятие следует отождествлять со 
второй стадией каледонского горообразования.

Если исключить орогенические проявления, 
связанные с эпохами деформаций типа кимме-
рийской (конец средней юры) или ларамийской 
(граница мела и палеогена), когда горообразова-
ние, хотя и охватило обширные территории, но 
не получило глобального распространения, четы-
ре глобальных орогенических этапа (новейший, 
герцинский, каледонский и, вероятно, вендский, 
продолжавшийся до начала кембрия) занимали 
в течение последних 560 млн лет более 30% гео-
логического времени (рис. 62). Из них, судя по 
трём последним таким этапам, вторые стадии 
орогенеза длились не более 7% времени.

Особенно важным представляется то, что 
вторая фаза герцинского горообразования (ниж-
няя пермь) совпала со временем глобальной 
перестройки системы движения литосферных 
плит, возможно, отражавшей частичную реорга-
низацию конвективной системы Земли. Именно 
тогда возник Тетис и зародился Атлантический 
океан. Вторая стадия каледонского орогенеза 
(эйфельский век) также была эпохой частичной 

перестройки глобальной плейт-тектонической 
системы. По аналогии с каледонским и герцин-
ским орогенными этапами резонно предполо-
жить, что вторая стадия новейшего горообра-
зования также отражает изменения глобальной 
системы взаимодействия плит и её глубинных 
источников, масштабы и содержание которых 
мы пока оценить не можем.

В качестве одной из возможных причин столь 
радикального изменения и его глобальной син-
хронности можно назвать закрытие Тетиса. Во все 
стадии существования на его северо-восточном 
(в современных координатах) борту развивались 
зоны субдукции, поглощавшие новообразован-
ную океанскую литосферу. Индийский океан и 
его Красноморское продолжение, которые стали 
преемниками Тетиса, лишены таких зон на всём 
протяжении от Кипрской дуги до Андамано-
Индонезийской. В сочетании с распространив-
шейся в позднем кайнозое на восток зоной спре-
динга хребта Гаккеля это принципиально из-
менило геодинамику Евразии, что сказалось на 
глобальном балансе взаимодействия плит.

Возможны и другие объяснения. Но общий 
смысл второй стадии состоит в том, что к этому 
времени глубинные преобразования настолько 
изменяют воздействие подлитосферных мантий-
ных течений на литосферу, что прежная плейт-
тектоническая система нарушается. Вторая ста-
дия новейшего горообразования является отра-
жением особого планетарного события, которое 
изменяло в прошлом и, вероятно, изменит сей-
час глобальную систему взаимодействия плит 
[Трифонов, 2016].

Хотя концепция «тектоники мантийных те-
чений» объясняет тектонические процессы и яв-
ления, прежде не находившие удовлетворитель-
ного истолкования, сохраняется ряд проблем, 
которые остаются нерешёнными ни плейт-тек
тонической теорией, ни предлагаемой концеп-
цией. Ниже обсуждаются три из них, представ-
ляющиеся наиболее важными.

Рис. 62. Хронологическое положение орогенических этапов в фанерозойской истории Земли [Трифонов, 
2016]
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Первая проблема — причины сегментации, 
которая на разных масштабных уровнях про-
является в дискретности строения и эволюции 
новейших структур вдоль простирания под-
вижных поясах различных геодинамических 
типов (растяжения, субдукции и коллизии). 
Если обратиться к Альпийско-Гималайскому 
поясу как тектонотипу областей крупномас-
штабной современной коллизии, то приведён-
ные выше данные о его неотектонических осо-
бенностях и их связи с процессами в верхней 
мантии относятся, прежде всего, к мегасегмен-
там пояса, расположенным севернее выступов 
гондванских плит  — Памиро-Гималайскому и 
Аравийско-Кавказскому. Изучение сегментов 
между выступами, типа Ирано-Каспийского 
или Анатолийско-Черноморского, может суще-
ственно расширить знания о связях между тек-
тоническими процессами. Важными при этом 
представляются исследования особенностей как 
структуры и эволюции таких сегментов, так и 
их соотношений со свойствами верхней мантии. 
Особое внимание следует обратить на неодно-
родности участков плит, пододвигавшихся ранее 
под разные сегменты пояса и продолжающих 
взаимодействовать с ними в позднем кайнозое.

Вторая проблема — в какой мере препятству-
ют верхнемантийным течениям значительные 
утолщения мантийных масс с физическими свой-
ствами литосферы под кратонами (до 300 км) и 
некоторыми областями коллизии типа Южного 
Тибета, где субдуцированные слэбы литосферы 
распространялись на всю глубину верхней ман-
тии. Выше был представлен сейсмотомографиче-
ский профиль (см. рис. 57), показывающий, что 
латеральный верхнемантийный поток пересекает 
субдуцировавший слэб Неотетиса.

Профили рис. 59 и 60 демонстрируют по обе 
стороны Атлантики относительно высокоско-
ростные объёмы мантии, интерпретируемые как 
погружающиеся фрагменты утолщённой лито
сферы континентов (элементы нисходящей вет-
ви общемантийной конвекции). Сопоставление 
профилей обнаруживает, что на глубине эти 
объёмы расположены ближе к Срединно-Атлан
тическому хребту, чем вблизи поверхности. На 
профилях рис. 56 и 57 видно, что высокоско-
ростные объёмы мантии, интерпретируемые как 
глубинные «отторженцы» Евразийской плиты, 
чем глубже, тем более смещены к югу. Если 
во всех указанных случаях интерпретация этих 
объёмов верна, она означает, что литосферные 
плиты длительно перемещались по латерали 
относительно прежнего положения, маркируе-

мого их отторженными и погруженными фраг-
ментами, и наличие утолщений литосферы не 
препятствовало движению. Дальнейшие иссле-
дования в этом направлении могут привести к 
оценке скоростей нисходящей ветви конвекции 
и конкретизировать роль утолщений литосферы 
и трассы верхнемантийных течений.

Третья проблема — оценка параметров верх-
немантийных течений. Как минимум, их ско-
рость не уступает средней скорости перемещения 
литосферных плит. О скоростях мантийных тече-
ний можно косвенно судить по средним скоро-
стям перемещений вдоль крупных активных раз-
ломов. Данные, приведённые в настоящей моно-
графии и других сводках [Трифонов и др., 2002; 
Molnar, Dayem, 2010; Trifonov et al., 2015], пока-
зывают, что наибольшие скорости сдвиговых пе
ремещений на границах плит и блоков литосфе-
ры определены для зон разломов Сан-Андреас 
(~4 см/год), Памиро-Каракорумского (~3 см/год), 
Северо-Анатолийского (2–2.5  см/год) и некото-
рых других разломов обрамлений Тихого океана 
и Центральной Азии (до 2 см/год).

Один из подходов к прямой оценке скоростей 
подлитосферных течений основан на данных о 
возрасте первых проявлений новейшего вулка-
низма, связанного с мантийными источниками 
магмы, в разных участках Аравийско-Кавказского 
региона. А.В. Ершов и А.М. Никишин [2004] от-
метили омоложение вулканизма от Эфиопии к 
Эльбрусскому вулканическому району на Боль
шом Кавказе. Уточнённые данные о возрасте 
вулканизма [Казьмин, 1987; Camp, Roobol, 1992; 
Ebinger, Sleep, 1998; Arger et al., 2000; Tatar et al., 
2004; Лебедев и др., 2004; Короновский, Дёмина, 
2007; Trifonov et al., 2011], дополненные новыми 
K-Ar датами турецких базальтов, показали сле-
дующее (рис. 63).

Расстояние между крайними пунктами опре-
делений возраста составляет 4600  км (4250  км 
по широте), а возраст первых проявлений вул-
канизма изменяется от 55  млн лет на юге до 
2.8  млн лет на севере, т.е. средняя скорость 
перемещения подлитосферного источника маг-
матизма (верхнемантийного потока) составля-
ет 7.7–8.4  см/год. Скорость возрастает до 10–
12  см/год под южной и центральной частями 
Аравийской плиты и снижается до 4–6  см/год 
под Альпийско-Гималайским поясом. Эти раз-
личия можно интерпретировать как зависящие 
от свойств верхней мантии под разными струк-
турами литосферы или как результат ускорения 
подлитосферного потока в олигоцене и его за-
медления в неогене. 
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Глава 6. Тектоника мантийных течений

Во всяком случае, скорость потока 
под орогеническим поясом многократ-
но превосходит скорость укорочения 
его коры по данным GPS-измерений 
(< 1.5 см/год) и скорости позднекай-
нозойских сдвигов на обрамлении 
Аравийской плиты (до 1 см/год).

Вместе с тем, оценки вязкости 
подлитосферной верхней мантии, хо-
тя и оказываются по меньшей мере 
на два порядка ниже вязкости лито
сферы, тем не менее, не допускают 
столь быстрого течения материала, 
если рассматривать подлитосферную 
верхнюю мантию как однородную 
среду. Чтобы преодолеть это противо-
речие, предлагается рассматривать ас
теносферу как брекчированную, или 
гранулированную среду, состоящую 
из обломков и зёрен разного размера, 
которые занимают подавляющую 
часть объёма среды. Пространство 
между ними заполняет вещество с 
резко пониженной вязкостью. Оно 
находится в расплавленном или близ-
ком к расплавленному состоянии и 
обогащено флюидами. Несмотря на 
небольшую долю в общем объёме 
среды, эта фракция снижает её вяз-
кость и делает возможным быстрое 
относительное перемещение облом-
ков и зёрен, т.е. быстрое течение под-
литосферной верхней мантии. Разра
ботка параметров такой среды пред-
ставляется весьма актуальной для 
оценки эффективности мантийных 
течений.

⇐
Рис. 63. Радиоизотопные даты древ-

нейших вулканических проявлений 
новейшего этапа развития Аравийско-
Кавказского региона, маркирующие рас-
пространение подлитосферного верхне-
мантийного потока

1–3 — вулканические образования: 1 — эо-
цена, 2 — олигоцена, раннего и среднего мио-
цена, 3 — позднего миоцена, плиоцена и чет-
вертичного периода; 4 — даты древнейших вул
канических проявлений: 55 млн лет [Казьмин, 
1987], 32 млн лет [Camp, Roobol, 1992], 25 млн 
лет [Trifonov et al., 2011], 20 млн лет [Arger et 
al., 2000], 17 млн лет (новые данные), 8 млн лет 
[Лебедев и др., 2004], 2.8 млн лет [Короновский, 
Дёмина, 2007]; 5 — крупные новейшие разломы



161

В первой части монографии рассмотрены 
черты и особенности неотектоники подвижных 
поясов, отражающих различные геодинамиче-
ские обстановки тектогенеза: континентальные 
и океанические рифтовые системы, развивав-
шиеся в условиях растяжения; островные дуги и 
активные континентальные окраины, представ-
ляющие условия субдукции; горные пояса, воз-
никшие в условиях континентальной коллизии.

Это позволило перейти ко второй части мо-
нографии — общей характеристике новейшего 
тектогенеза, по-разному проявленного в под-
вижных поясах разных геодинамических типов. 
Обнаружились черты, нарушающие первона-
чальную плейт-тектоническую модель, а имен-
но, рассредоточенность (диффузность) границ 
плит, тектоническая расслоенность литосферы 
и переход большинства субдуцируемых слэбов в 
субгоризонтальные зоны повышенных скоро-
стей сейсмических волн на уровне переходного 
слоя мантии. Это заставило усложнить первона-
чальную модель тектоники литосферных плит и 
отказаться от некоторых её постулатов.

Изучение особенностей новейшего горообра-
зования выявило две стадии этого процесса.

В течение длительной первой стадии, охва-
тившей области коллизии и некоторые другие 
подвижные пояса континентов, развивающиеся 
в условиях поперечного или косоориентирован-
ного горизонтального сжатия, субаэральные под
нятия возникали в областях концентрации де-
формации поперечного укорочения как изоста-
тическая реакция на утолщение земной коры. 
Возникавшие таким образом поднятия вполне 
вписываются в геодинамику плейт-тектонических 
взаимодействий.

В течение короткой второй стадии новейше-
го горообразования, которая в разных зонах на-
чалась в интервале времени от 7 до 2 млн лет 
назад, скорость вертикальных движений много-
кратно возросла, а высота гор удвоилась и мес

Заключение

тами утроилась, причём области поднятий уве-
личились, распространившись на некоторые плат
форменные территории. Возрастание интенсив-
ности вертикальных движений, приводивших к 
ускорению не только роста гор, но и развития 
межгорных впадин, мало зависело от усиления 
сжатия или растяжения, соответственно подни-
мавшихся или опускавшихся структур. В боль-
шей мере усиление поднятий определялось раз-
уплотнением верхней мантии и пород вблизи 
границы кора–мантия. Оно было связано с за-
мещением части литосферной мантии астено
сферным веществом и вещественными преобра-
зованиями литосферы под воздействием асте-
носферных флюидов.

Полученные результаты, сопоставленные с 
результатами анализа сейсмотомографических 
данных, послужили основанием для модели 
«тектоники мантийных течений». Согласно этой 
модели, восходящая ветвь общемантийной кон-
векции сконцентрирована в суперплюмах, от ко
торых распространяются потоки верхнемантий-
ного вещества. Из-за вязкого трения на границе 
литосферы и астеносферы и спровоцированной 
этими потоками верхнемантийной конвекции 
потоки перемещают литосферные плиты, обу-
словливая их раздвигание в зонах рифтинга и 
спрединга и сближение в зонах субдукции. Ни
сходящая ветвь конвекции рассредоточена. Её 
образуют не только зоны субдукции и их произ-
водные, так как большая часть субдуцируемых 
слэбов трансформируется в субгоризонтальные 
линзы на уровне переходного слоя мантии 
(~400–700 км), но и погружающиеся объёмы ли-
тосферного по своему происхождению высоко-
скоростного вещества под древними частями 
континентов и областями наиболее мощного 
проявления новейшей коллизии.

В орогенный неотектонический этап, когда 
широкомасштабная континентальная коллизия 
замедляет сближение плит, верхнемантийные 
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потоки продолжают прежнее движение, распро-
страняются под смежные области и приводят к 
их деформации и возникновению субаэральных 
поднятий в областях деформационного утолще-
ния земной коры. В процессе движения потоки 
обогащаются флюидами за счёт дегидратации 
субдуцированных слэбов и их выположенных 
продолжений на уровне переходного слоя ман-
тии. Активизированные таким образом потоки 
воздействуют на литосферу, замещая её деструк-
тированную мантийную часть и вызывая мине-
ральные преобразования, что в совокупности 
приводит к разуплотнению литосферы.

Итогом этих изменений становится усиление 
вертикальных движений и быстрый рост гор. 
Они характеризуют короткую вторую стадию но-
вейшего горообразования, которая приходится 
на плиоцен-четвертичное время. Подобные ста-
дии имели место и в течение орогенных этапов, 
завершавших герцинский и каледонский текто-
нические циклы. В первом случае такая стадия 
приходится на артинский век перми, а во вто-
ром — на эйфельский век девона. Занимая не 
более 7% геологического времени, эти стадии 
имеют важное геодинамическое значение, буду-
чи эпохами частичной перестройки глобальной 
системы взаимодействия литосферных плит и, 
возможно, мантийной конвекции.

Предлагаемая модель «тектоники мантийных 
течений» целиком вмещает систему геологиче-
ских явлений, обусловленных процессами тек-
тоники литосферных плит, и, вместе с тем, объ-
ясняет периодическое усиление вертикальных 
движений, приводящих к интенсивному горооб
разованию, которое в рамках плейт-тектоники 
не находит удовлетворительного истолования.

Модель «тектоники мантийных течений» 
представляет собой лишь первую степень при-
ближения к познанию параметров и источников 
новейшего тектогенеза. Остаются неопределён-
ными ряд важных особенностей как строения и 
эфолюции подвижных поясов в позднем кайно-
зое, так и характера мантийных течений.

Сформулированы три проблемы, представля
ющиеся наиболее важными для познания нео
тектоники подвижных поясов и требующие 
дальнейших исследований. Это, во-первых, ха-
рактеристики и причины сегментации подвиж-
ных поясов; во-вторых, определение роли утол-
щений литосферы под кратонами и некоторыми 
областями субдукции в течении мантийного ма-
териала; в-третьих, оценка скоростей и других 
параметров подлитосферных верхнемантийных 
течений и нисходящих ветвей общемантийной 
конвекции. Намечены некоторые пути решения 
этих проблем.
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