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ВВЕДЕНИЕ 

Территории Высокой Азии, Тарима и Тянь�
Шаня (рис. 1) – ключевые районы для решения
проблем коллизионной и внутриплитной геоди�
намики. Коллизионные процессы были обуслов�
лены столкновением континентов при закрытии
океанических бассейнов. В Тянь�Шане послед�
ний океанический бассейн был закрыт в карбоне,
в Высокой Азии эти события происходили в кар�
боне, триасе, мелу и кайнозое [6]. В кайнозое при
закрытии океана Неотетис произошла коллизия
Индостанского континента с Евразией. 

В статье рассмотрены фактические данные и
их интерпретации, проливающие свет на кинема�
тику тектонических процессов в литосфере и гео�
динамику взаимодействия между Тянь�Шанем,
Таримом и Тибетом.

Методы. Земная поверхность, кора и мантия
рассматриваемого региона изучена методами гео�
логии, геофизики, космической и наземной гео�
дезии. Данные о литологии, стратиграфии и маг�
нито�стратиграфии позволили определить этапы
тектонического процесса и оценить его актив�
ность на разных этапах. Изучение геохимии маг�
матических пород осветили процессы в коре и
верхней мантии. Результаты геотермических ис�
следований использованы при верификации гео�
динамических построений. 

Анализ соотношений геологических тел и
морфоструктур с разломами методами структур�
ной геологии, определение возраста смещенных
структурных форм с помощью радиоуглеродного
и космогенно�изотопного методов позволили
установить время и магнитуды перемещений по
разломам. С помощью палеомагнитного метода
выявлены участки, испытавшие вращение. При�
менение трекового анализа апатита из пород па�
леозойского фундамента позволило установить
скорость эксгумации фундамента в кайнозое и

помогло рассчитать скорость роста гор и их дену�
дации. Палинологические исследования позво�
лили определить время создания горного релье�
фа. Повторные измерения методом космической
геодезии показали распределение и скорость со�
временной деформации территории региона. 

Применение взрывных сейсмических методов
и использование данных о гравитации позволило
определить положение границы Мохо и разделов
в земной коре. Анализ распределения эпицентров
и решения фокальных механизмов землетрясе�
ний показали активность тектонических швов и
распределение напряжений в земной коре. Ре�
зультаты исследований с применением сейсмо�
томографического метода показали положение и
размер субдуцируемых слэбов, кинематику и раз�
мер конвективных ячеек в верхней мантии. 

Тектоническое течение. В геодинамических
процессах, рассматриваемых в статье, велико уча�
стие тектонического течения. Изменения формы
тела (деформация) в земной коре происходит пу�
тем разрушения структуры тела – это дизъюнк�
тивная (хрупкая, разломная) деформация, или
без разрушения структуры – реологическая де�
формация (реодеформация, реидная деформа�
ция). Главные типы реологической деформации –
пластическая деформация, интенсивность и ско�
рость которой зависит от бингамовской пласти�
ческой вязкости породы, и деформация ползуче�
сти (криповая деформация, криповое течение),
которая зависит от вязкости ползучести породы. 

Деформации ползучести подвержены все твер�
дые тела, она не имеет предела ползучести. Вяз�
кость ползучести горных пород очень велика. Для
разных горных пород она оценивается в интерва�
ле 1012–1022 пуаз, для земной коры в целом – 1022–
1023 пуаз, для литосферы – в интервале 1019–1026 пуаз
[10 и др.]. Деформации ползучести – результат те�
чения горной породы, которое обусловлено дли�
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тельно действующими напряжениями. Такие на�
пряжения возникают под воздействием гравита�
ции, мантийных плюмов, конвективных течений,
инденторов, уплотнения или разуплотнения в
земной коре и под корой. Деформация путем кри�
пового течения происходит очень медленно, она
становятся заметной, если процесс продолжался
длительное время.

Тектоническое течение представляет собой
комбинацию реологической и дизъюнктивной
деформаций при преобладании первой. Дизъ�
юнктивная деформация участвует в тектониче�
ском течении путем смещений по разломам и зо�
нам катаклаза. Тектоническое течение с участием
дизъюнктивной деформации происходит в верх�
ней коре. Этот термин можно применять и к тече�
нию всей коры, имея в виду, что в ее нижней части
возможность дизъюнктивной деформации очень
ограничена или невозможна. Следствием текто�
нических течений являются многие структуры
коллизионной тектоники, в том числе синтакси�
сы и экструзии (протрузии). 

Представление о течении земной коры (под
названиями “течение сиаля”, “течение масс”) со�
действовало рождению коллизионной геодина�
мики в работе Э. Аргана [32]. Тектоническое тече�
ние земной коры присутствует (под разными на�
званиями) в геодинамических построениях,
предложенных для многих районов [5, 14, 16, 27,
65 и др.]. 

КОЛЛИЗИЯ ИНДОСТАНА С ЕВРАЗИЕЙ

Время начала коллизии Индостана с Евразией
широко обсуждается в литературе. Его определя�
ют по данным о движении тектонических плит,
формировании Гималаев, поднятии Тибета, изме�
нениях в режиме седиментации и др. Начало колли�
зии предполагают в позднем мелу – 65–70 млн. лет
[50, 94 и др.], в раннем эоцене – 45–55 млн. лет
[52, 72, и др.], в позднем эоцене – 34–35 млн. лет
[30 и др.]. Результаты недавних исследований
свидетельствуют в пользу относительно молодого
возраста коллизии.

Наиболее молодые морские отложения в Гима�
лаях Тетиса имеют позднеприабонский возраст
(34–35 млн. лет), определенный палеонтологиче�
ским методом [30, 88]. Наиболее древние отложе�
ния, которые содержат обломки пород Индостана
и Южного Тибета, – конгломераты гангринбоче
(Gangrinboche, свиты Kailas, Qiuwu, Dazhuqu, Lu�
obusa). Они распространены по обе стороны оке�
анической сутуры Инд�Цангпо и имеют поздне�
олигоценовый–раннемиоценовый возраст. Ar�Ar
возрасты туфов, залегающих в виде прослоев сре�
ди этих конгломератов, соответствует раннему
миоцену – 16.9 ± 0.2 и 20.1 ± 0.5 млн. лет [30].
Около 20 млн. лет назад скорость конвергенции

Индостана с Евразией уменьшилась почти в пол�
тора раза [71], в это же время произошел подъем
Центрального–Южного Тибета. 

В результате коллизии была сформирована
складчато�надвиговая система Гималаев. Детрит
метаморфических пород Гималаев появился в
верхней части разреза предгималайского прогиба
в осадках позднего олигоцена (свита Dagshai) и
широкое распространение получил в породах сви�
ты сивалик (Siwalik) миоценового возраста. Резуль�
таты палеоальтиметрических исследований в Гима�
лаях с применением изотопного метода [78] свиде�
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тельствуют о том, что интенсивное поднятие
Гималаев началось около 20 млн. лет назад.

Перечисленные данные свидетельствуют о
том, что коллизия Индийского континента с
Евразией началась в интервале олигоцен – ран�
ний миоцен, вероятно – в позднем олигоцене.
Этот вывод находится в согласии с возрастом
постколлизионного магматизма в Южном Тибе�
те, который начался 26 млн. лет назад [90, 100]. 

Если коллизия Индостана с Евразией началась
в олигоцене, то необходимо понять причины со�
бытий, которые происходили в более раннее вре�
мя и служили основанием для предположений о
более ранней коллизии Индостана с Евразией.
Среди них – замедление скорости сближения
Индийской и Евразийской плит 40–45 млн. лет
тому назад [71], эксгумация эклогитов и метамор�
физм гималайских пород в интервале 40–50 млн.
лет [93 и др.]. Для объяснения этих и других подоб�
ных событий были предложены схемы “попутной”
коллизии Индостана с внутриокеанической ост�
ровной дугой (или дугами), которая произошла до
коллизии Индостана с Евразией [30, 50 и др.]. 

Одним из последствий коллизии Индостана с
Евразией было формирование Гималайского
складчато�надвигового пояса. Во время орогенеза
произошло значительное сокращение террито�
рии Индостанского континента, происходившее
при деформации индостанской земной коры в Ги�
малаях и субдукции индостанской литосферы под
Тибет. Сокращение Гималайского складчатого
пояса в процессе орогенеза определено методом
сбалансированных разрезов в Пакистане от 200 до
470 км, в Западном Непале – 600–750 км, в восточ�
ной части Гималаев – 535–570 км [46, 48, 76, 93]. До�
коллизионный Индостанский континент назы�
вают “Большей Индией” (Greater India). Предло�
жены десятки реконструкций Большей Индии,
основанных на палеомагнитных исследований,
реконструкциях Восточной Гондваны, расчетов
величины поддвига Индостана под Тибет и на
других данных и соображениях. На разных рекон�
струкциях ширина той части Большей Индии, ко�
торая была деформирована и субдуцирована по�
сле коллизии, составляет от нескольких сотен до
2000 км. На моделях, основанных на сейсмо�то�
маграфических исследоваиях [60, 99 и др.] шири�
на этой части Большей Индии около 800 км, что со�
измеримо с указанными выше величинами попе�
речного сокращения Гималаев при их деформации.

ТИБЕТ

Современный Тибет состоит из нескольких си�
алических блоков , которые в прошлом были раз�
делены океаническими бассейнами. Блок Цай�
дам вместе со складчатыми системами Куньлуня
и Цилианшаня составляет Северо�Тибетскую

геолого�географическую провинцию (рис. 1).
Южнее находятся блоки Сунпань (Songpan) и
Цянтан (Qiangtang), которые образуют Централь�
но�Тибетскую провинцию. Блок Ласа (или Лхаса:
Lhasa) составляет Южно�Тибетскую провинцию.
Тибетское высокогорное плато находится на тер�
ритории Центральной и Южной провинций
(Центральный–Южный Тибет).

Деформация Тибета

Современная деформация. Современная де�
формация Тибета изучена методами сейсмологии
и космической геодезии (GPS). Эпицентры зем�
летрясений распространены на всей территории
Тибета. Преобладают землетрясения на глубине
до 15 км, имеющие сдвиговый тип фокальных ме�
ханизмов. В Южном Тибете и Гималаях произо�
шли средней силы землетрясения с гипоцентра�
ми в литосферной мантии на глубине 70–113 км.
Решения механизмов этих землетрясений указы�
вают на растяжение в широтном направлении
[44, 70]. Плотность очагов землетрясений (коли�
чество на единицу площади) на Тибете и в Гима�
лаях много ниже, чем в Северо�Западном Куньлу�
не, Памире и Тянь�Шане (рис. 2). Исключением
является Цилианшань с высокой плотностью
эпицентров землетрясений.

По данным GPS рассчитана скорость совре�
менного сокращения территории между Индо�
станской и Тарим�Алашаньской платформами по
профилям, которые пересекают Гималаи, Тибет,
Куньлунь, Цайдам, Цилианшань и Алтынтаг в на�
правлении СВ–20° (рис. 3). На профиле а проис�
ходит сокращение территории со скоростью
34.6 ± 4.0 мм/год, на профиле б – 34.6 ± 3.0 мм/год,
на профиле в – 33.6 ± 2.0 мм/год, и на профиле г –
28.0 ± 2.5 мм/год [85, 99]. 

Данные GPS иллюстрируют и внутреннюю де�
формацию Тибета. Сокращение площади Цен�
трального–Южного Тибета в меридиональном
направлении происходит со скоростью около
10 мм/год [98]. В современную эпоху поперечное со�
кращение Тибета компенсируется его продольным
удлинением. При этом, удлинение Тибета в западном
направлении незначительно (2–3 мм/год), а в на�
правлении на восток скорость удлинения дости�
гает 20 мм/год (рис. 4). Скорость удлинения Тибе�
та плавно возрастает от северного и южного края
к его осевой зоне, которая находится на широте
32° у границы Южного и Центрального Тибета.
Такое распределение скоростей свидетельствует о
деформации Тибета путем тектонического тече�
ния. В Южном Тибете внутреннее строение на�
правленного на восток потока правосдвиговое,
севернее – левосдвиговое. Это тектоническое те�
чение включает смещения по сдвигам. Скорость
сдвигового смещения по Восточно�Куньлуньско�
му разлому определена в 4–10 мм/год [44] и 8–
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11 мм/год [98]. Она соответствует скорости во�
сточной компоненты тектонического течения в
этой части потока. 

Деформация в позднем кайнозое. По геологиче�
ским данным, в позднем кайнозое происходило
поперечное сокращение и продольное удлинение
Тибета. Широтные надвиги и складки в кайно�
зойских породах служат структурным выражени�
ем меридионального сжатия региона. Величина
поперечного сокращения Южного Тибета около
50 км [40], меридиональное сокращение Цен�
трального Тибета оценено в 260–280 км [48], по�
перечное сокращение Северного Тибета (Цайда�
ма и Цилианшаня) оценено в 200 км [84]. Эти
оценки величины сокращения территории не яв�
ляются результатом прямых измерений деформа�

ции по сбалансированным геологическим разре�
зам или магнитуд надвигов. Они основаны на
магнитудах фланговых сдвигов, на экстраполя�
ции в прошлое современных величин сокраще�
ния и на палеомагнитных данных, которые имеют
большие интервалы возможной ошибки.

Продольное удлинение Тибета оценивают в
40 км [48] и в 100–150 км [92]. Оно компенсирует
значительную часть поперечного сокращения Ти�
бета в позднем кайнозое. Интенсивное продоль�
ное удлинение Тибета началось в миоцене около
18 млн. лет назад и усилилось в плиоцене [94].
Оно сопровождалось формированием структур
широтного растяжения – меридиональных грабе�
нов, сбросов, сопряженных диагональных сдви�
гов [92 и др.]. 
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Рис. 2. Эпицентры землетрясений, произошедших в Тибете и на окружающих его территориях с 1985 года [99]
1 – Главный пограничный надвиг Гималаев, 2 – Главный центральный разлом Гималаев, 3 – сутура Инд�Цангпо, 4 –
Алтынтагский разлом
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Как и в современную эпоху, продольное удли�
нение Тибета в позднем кайнозое происходило
путем тектонического течения земной коры. Изу�
чение палеомагнетизма пород Северного Тибета
показало, что после олигоцена не было заметного
латерального вращения палеомагнитных склоне�
ний относительно направлений на референтные
палеомагнитные полюсы [51]. Это позволяет сде�
лать вывод о том, что тектоническое течение зем�
ной коры Тибета имело преимущественно лами�
нарный характер. Лишь в складчатой системе Ци�
лианьшаня–Наньшаня, насыщенной надвигами и
сдвигами, обнаружены следы горизонтального
вращения нескольких участков в миоценовое
время.

 Тектонические границы Тибета 

Границей Индостана и Гималаев с Тибетом
служит океаническая сутура Инд�Цангпо – след
океана Неотетис. Ее сопровождает полоса надви�
гов. Северная граница Тибета двухступенчатая.
Горные хребты Восточного Куньлуня отделяют
высокогорное плато Центрального–Южного Ти�

бета (высота около 5 км) от плоскогорья Цайдам,
которое находится на высоте около 3 км. Горные
системы Алтынтага, Наньшаня и Цилианшаня
отделяет Цайдам от пустынь Тарима и Алашань�
ской Гоби, которые находятся на высоте 1–2 км.
Горные хребты на границах Тибета высоко сейсмич�
ны, их сопровождают разломы, по которым проис�
ходят сдвиговые и надвиговые перемещения.

Разломы Алтынтага. Систему субпараллельных
разломов хребта Алтынтаг в обобщенном виде на�
зывают Алтынтагским разломом. Разлом имеет
северо�восточное направление и протяженность
более 1200 км. Он отделяет жесткий Таримский
блок от деформированного Северного Тибета.
Последний содержит относительно жесткий
Цайдамский блок. По данным GPS, современные
левосдвиговые смещения в средней части Алтын�
тагского разлома составляют 11.4 ± 2.6 мм/год и
уменьшаются до 1 ± 2 мм/год на северо�востоке
разлома [97]. Величина левого сдвига по Алтын�
тагскому разлому после среднего олигоцена опре�
делена в 375 ± 25 км [96]. Надвиги и складки
Наньшаня и Цилианшаня с одной стороны и За�
падного Куньлуня и Северо�Западного Тибета, с

75° 80° 85° 90° 95° 100° 105° 110°

40°

35°

30°

25°

Тянь�Шань

Тарим

Тибет

Индостан

г в б а
20

мм/год

ЦД

АШ

КК

75° 80° 85° 90° 95° 100° 105° 110°

40°

35°

30°

25°

Рис. 3. Векторы скоростей перемещения пунктов GPS относительно стабильной Северной Азии [85, 99]. Эллипсы по�
казывают интервал доверия измерений. АШ – пустыня Алашаньская Гоби, КК – хр. Каракорум, ЦД – Цайдам
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другой стороны, компенсируют смещения по Ал�
тынтагскому сдвигу в кайнозое. 

В центральной части Алтынтагского разлома
по смещениям морфоструктур, датированных ра�
диоуглеродным методом, были определены сред�
ние скорости сдвигового смещения в голоцене
9.4 ± 0.9 и 13.7 ± 1.3 мм/год и разными методами
получена средняя скорость смещения около
10 мм/год для интервала средний миоцен – голо�
цен [47, 97]. Вдвое и втрое большие скорости
сдвига в голоцене были получены по смещению
речных террас и морен, датированных изотопны�
ми методами на трех участках в центральной и се�
верной части разлома [84]. 

Разломы Куньлуня. Разломы Восточного Кунь�
луня (их объединяют под названием Восточно�
Куньлунский или Куньлуньский разлом) просле�
жены вдоль одноименного хребта на протяжении
1600 км. За 100 лет в этой зоне произошло пять
землетрясений с магнитудой более 7. Землетрясе�
ния сопровождались левосдвиговыми смещения�
ми форм рельефа на 6–10 м [53]. Скорость совре�
менного сдвигового смещения по Восточно�Ку�
ньлуньскому разлому рассчитана по данным GPS
в 4–10 мм/год [44] и 8–11 мм/год [98]. 

На 600�километровом отрезке Восточно�Ку�
ньлуньского разлома на нескольких участках изо�
топными методами определен возраст аллюви�
альных террас, смещенных по сдвигу в позднем
плейстоцене и голоцене, и вычислена средняя
скорость сдвигового смещения 11.5 ± 2 мм/год
[84]. Вдоль зоны Восточно�Куньлуньских разло�
мов расположена серия пулл�апарт впадин. Наи�
более древние осадки в этих впадинах имеют
плиоценовый возраст [53]. Это позволяет отно�
сить начало сдвиговых смещений по Восточно�
Куньлуньскому разлому к плиоцену или поздне�
му миоцену.

Сдвиговые смещения на северной границе
Центрального Тибета происходили одновремен�
но или чередовались с надвиганием Центрально�
го Тибета на Цайдам и Тарим. Вдоль северного
склона Восточного Куньлуня расположена систе�
ма надвигов (Qimen Tagh и др.), по которым древ�
ние породы Куньлуня надвинуты на третичные
породы Цайдамского бассейна. На западе, надви�
ги сопряжены с Алтынтагским сдвигом или сдви�
нуты по нему. Оценка величины надвигания по
этим разломам в 270 км опирается на вариации
магнитуды Алтынтагского сдвига [94]. С этой зо�
ной надвигов связывают пододвигание евразий�
ской литосферы под Тибет в позднем миоцене и
позднее [84].

В Западном Куньлуне высокогорный Цен�
тральный Тибет граничит непосредственно с Та�
римской впадиной. На этой границе древние по�
роды Куньлуня–Тибета надвинуты в северном
направлении на кайнозойские породы, наиболее

молодые из которых имеют плиоценовый возраст.
Магнитуду кайнозойского надвига оценивают в
50–100 км [94 и др.]. Телесейсмические данные
свидетельствуют о погружении таримской литосфе�
ры под Тибет под углом около 45° [89]. По данным
GPS, поддвиг Тарима под Тибет в Западном Куньлу�
не происходит со скоростью 5–10 мм/год [77].

Крупная сдвиговая зона Каракорум�Джали про�
ходит вблизи границы между Центральным и Юж�
ным Тибетом. Правый сдвиг вдоль этой зоны в го�
лоцене происходил со скоростью 10 ± 6 мм/год [33].

Приведенные данные показывают, что в голо�
цене происходило смещение по пограничным
сдвигам. Северный Тибет смещался в северо�во�
сточном направлении относительно Таримского
блока, Центральный Тибет – в восточном направ�
лении относительно Северного и Южного Тибе�
та. Кинематика позднечетвертичных смещений
находится в согласии с современной кинемати�
кой региона, определенной по данным GPS. 

Послеколлизионный магматизм 
в Центральном–Южном Тибете 

После коллизии Индостана с Евразией магмати�
ческие процессы происходили в Южном Тибете в
позднем олигоцене и миоцене и в Центральном Ти�
бете – в миоцене и квартере. В Южном Тибете рас�
пространены дайки трахитов, трахиандезитов, тра�
хибазальтов и других пород, которые имеют щелоч�
ной ультра�калиевый состав и высоко�калиевый
адакитовый состав, характерный для адакитов
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Рис. 4. Скорости перемещения пунктов GPS в на�
правлении ЮВ 110° на профилях а, б, в и г через Гима�
лаи и Тибет, которые показаны на рис. 3 [99]. V – ско�
рость перемещения, мм/год, L – расстояние от юж�
ного конца профиля, км
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коллизионного типа [90]. Многие дайки имеют
меридиональное простирание и ассоциированы с
меридиональными сбросами и грабенами, что
позволяет связывать их внедрение с продольным
расширением Тибета. В Южном Тибете адакиты

имеют возраст от 26 до 10 млн. лет, ультра�калие�
вые породы – от 25 до 8 млн. лет. Геохимия пород
свидетельствуют о том, что магмы, имеющие
мантийный источник, были подвергнуты процес�
су контаминации: адакитовая магма – в нижней
коре, ультра�калиевая магма – в верхней коре [90
и др.]. Этот вулканизм, вероятно, обусловлен
континентальной субдукцией индостанской ли�
тосферы под кору Тибета. 

В Центральном Тибете в блоке Сунпань и на
севере блока Цянтан находится обширная об�
ласть распространения вулканических пород, ко�
торые принадлежат к щелочной высоко�калиевой
и, отчасти, к адакитовой группе. Этот вулканизм
начался 20 или 15 млн. лет назад, получил широ�
кое распространение после 13 млн. лет и продол�
жается в квартере. Геохимические характеристи�
ки пород свидетельствуют о контаминации ман�
тийных магм в нижней коре [90]. Вулканическая
активность в Центральном Тибете служит дово�
дом в пользу континентальной субдукции лито�
сферы Северного Тибета и Тарима под Централь�
ный Тибет [74, 54 и др.].

Земная кора и верхняя мантия Тибета

Мощность земной коры в юго�восточной ча�
сти блока Лхаса достигает 80 км. В блоках Цянтан
и Сунпань она уменьшается в северном направле�
нии до 65–60 км [60 и др.]. В Западном Тибете
мощность земной коры 75–80 км [99], в западной
части блока Цянтан она может достигать 90 км
[89]. В Северном Тибете граница Мохо находится
на глубине около 50 км [55].

Нижняя кора блока Лхаса, мощностью 15 км,
имеет высокую скорость сейсмических волн, ко�
торая достигает 7.2 км/с и более [48]. Скорость
сейсмических волн в верхней части верхней ман�
тии является высокой под южной половиной Ти�
бета и низкой под северной половиной Тибета [84
и др.]. Высокоскоростная нижняя кора Южного
Тибета и подстилающая ее высокоскоростная
мантия интерпретируются как индостанская ли�
тосфера.

Телесейсмологические исследования вдоль
профиля через Тибетское плато (АА, рис. 5) сви�
детельствуют о двусторонней встречной пологой
субдукции индостанской и евразийской литосфе�
ры под Центральный–Южный Тибет [60, 62]. По�
лого погружающийся слэб индостанской лито�
сферы подстилает Южный Тибет, у сутуры Бангун
слэб испытывает резкий изгиб и погружается вер�
тикально вниз. На профиле, проложенном запад�
нее (ББ, рис. 5), слэб индостанской литосферы
также прослежен до сутуры Бангун. В Западном
Тибете на профиле ВВ (рис. 5) индостанская ли�
тосфера прослежена до сутуры Циньша. Подошва
слэба полого погружается от глубины 150 км око�
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ло сутуры Инд�Цангпо до более 200 км около су�
тур Бангун и Циньша. Индостанская литосфера
продвинулась под Тибет на расстояние от 300 до
500 км от сутуры Инд�Цангппо. Подошва
евразийской литосферы на этом профиле полого
погружается в южном направлении от уровня 120
до 140 км. В мантии Южного и Центрального Ти�
бета на разных уровнях содержатся высокоско�
ростные блоки. Их интерпретируют как блоки от�
носительно холодной литосферы Индийской
плиты, попавшие туда при отрыве и обрушениях
слеба во время субдукции океанической литосфе�
ры Неотетиса и в процессе поддвига индостан�
ской литосферы под Тибет [48 и др.].

В Тибете находится наиболее крупная на Земле
отрицательная гравитационная аномалия. При�
чиной аномалии может быть разогретое и разуп�
лотненное вещество мантии под Тибетом. По рас�
четам [35], высокогорный Тибет изостатически
компенсирован и его подъем, регистрируемый в
настоящее время, имеет не изостатическую, а
тектоническую (геодинамическую) причину.
Изостатическая компенсация Цайдама и Тарима
по этим расчетам избыточна.

Геодинамические модели

В 1922 году Эмиль Арган предложил коллизи�
онную геодинамическую модель тектонического
развития Азии в кайнозое [32]. Эта модель выдер�
жала смену геосинклинальной гипотезы на пара�
дигму тектоники плит, была модернизирована,
обросла вариантами и дополнениями. Она лежит
в основе большинства современных представле�
ний о кайнозойской геодинамике Азии. В совре�
менных геодинамических моделях рассматрива�
ется участие следующих процессов в формирова�
нии феномена Тибета.

Увеличение мощности земной коры Тибета про�
исходит за счет ее деформации (“скучиваниия”) и
поперечного сокращения в результате воздей�
ствия на Тибет индостанского индентора [68 и др.].

Результаты подобного процесса ярко выраже�
ны в складчато�надвиговой структуре Гималаев. В
Центральном–Южном Тибете этот процесс не
играл заметной роли. Об этом свидетельствует от�
носительно слабая деформация кайнозойских от�
ложений и денудационных поверхностей в боль�
шей части Тибета. 

Истечение (экструзия) масс земной коры из Ги�
малайско�Тибетского пространства происходит в
восточном и, в меньшей мере, в западном направ�
лении в результате воздействия на Тибет индо�
станского индентора [48 и др.]. 

О реальности процесса истечения масс свиде�
тельствуют данные GPS (см. рис. 3). В согласии с
такой моделью находятся данные о расширении
Гималайско�Тибетского пространства в широт�

ном направлении в послеолигоценовое время. В
результате рассматриваемого процесса происхо�
дила частичная компенсация, а в настоящее вре�
мя может происходить полная компенсация по�
перечного сокращения Тибета. 

Субдукция континентальной литосферы про�
исходит на границе Тарима и Тибета и на грани�
цах между некоторыми сиалическими блоками
Тибета [67, 89 и др.]. 

Поддвиг Тарима под край Тибета изучен в За�
падном Куньлуне и Цилианшане. Процесс суб�
дукции коры Северного Тибета под Центральный
Тибет в позднекайнозойское время находит под�
тверждение в виде проявлений плиоцен�четвер�
тичного магматизма в Центральном Тибете. Дви�
жения по надвигам Восточного Куньлуня соот�
ветствуют картине этой континентальной
субдукции. Результаты телесейсмических иссле�
дований находятся в согласии с выводом о суб�
дукции литосферы Цайдама под Центральный
Тибет. Субдукция кортинентальной литосферы
на границе между Центральным и Южным Тибе�
том не имеет надежного обоснования. 

Пододвигание земной коры Индостана под ти"
бетскую кору. Согласно этим моделям, после кол�
лизии континентов слэб океанической литосфе�
ры океана Неотетис был оборван и обрушен в
мантию, а северная часть индостанской конти�
нентальная литосферы пододвинута под Тибет.
Предложено значительное число вариантов этого
процесса. Некоторые модели предусматривают
подвиг индостанской литосферы на всю ширину
Южного–Центрального Тибета [75 и др.] или
только под Южный Тибет [45, 60 и др.]. Избыточ�
ная мощность коры Центрального Тибета во вто�
ром случае, возникает вследствие субдукции ли�
тосферы Северного Тибета и Тарима под Цен�
тральный Тибет. В моделях другой группы
нижняя кора Индостана отслоилась от мантии и
верхней коры, индостанская верхняя кора была
смята в Гималаях, нижняя кора внедрилась под
кору Южного–Центрального Тибета, а индостан�
ская литосферная мантия наклонно или верти�
кально погружается в астеносферу [48 и др.]. 

Выводы. Отмеченные выше особенности стро�
ения региона, проявления позднекайнозойского
магматизма, высокоскоростные мантийные ано�
малии, результаты зондирования методом отра�
женных сейсмических волн, сейсмического про�
филирования и сейсмической томографии нахо�
дятся в согласии с выводом о том, что после
коллизии Индостана с Евразией происходила
континентальная субдукция индостанской лито�
сферы под Тибет. Она началась в олигоцене и со�
провождалась изменениями конвективных пото�
ков в мантии, которые были вызваны коллизией. 

В миоцене началось поперечное сокращение
Центрального–Южного Тибета и истечение ти�
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бетской земной коры в восточном и, частично, в
западном направлении. Кроме субмеридиональ�
ных напряжений, вызванных коллизией конти�
нентов, на этот процесс влияли силы гравитации
в высоко поднятом Тибете. Истечение земной ко�
ры Тибета происходило в “геодинамическое убе�
жище” (термин предложен М.Л. Коппом [14]),
которое находится восточнее и юго�восточнее
Тибета. В позднем миоцене или плиоцене к этим
процессам подключился процесс субдукции ли�
тосферы Северного Тибета и Тарима под Цен�
тральный Тибет.

Концептуальная модель современной геоди�
намики Тибета, представлена на рис. 6. Согласно
модели, поддвиг земной коры (или только ниж�
ней коры) Индостана под кору Тибета произошел
на расстояние 300–500 км от сутуры Инд�Цангпо.
Начавшийся в позднем олигоцене процесс подо�
двигания должен был происходить со средней
скоростью 10–20 мм/год. Это соизмеримо со ско�
ростью пододвигания Индостана в голоцене по
Главному пограничному надвигу Гималаев (21 ±
± 1.5 мм/год), которая определена по геологиче�
ским данным [85]. 

ТЯНЬ�ШАНЬ 

В Тянь�Шане выделяют Западную, Централь�
ную, Восточную и Джунгарскую геолого�геогра�
фические провинции (рис. 7а). Протяженность
кайнозойского складчатого пояса Тянь�Шаня –
2.5 тысячи километров. Он состоит из складок ос�
нования, которые простираются вдоль пояса в
широтном и восток–северо�восточном направле�
ниях. Длина больших складок измеряется сотня�
ми километров. Многие складки сочетаются с
разломами, превратившими складки в односто�
ронние и двусторонние горст�антиклинали, гра�
бен�синклинали и рамп�синклинали. Антикли�
нали и горст�антиклинали выражены в рельефе
горными хребтами, а синклинали, грабен�син�
клинали и рамп�синклинали – межгорными впа�
динами. Кайнозойские складки и разломы Тянь�
Шаня описаны во многих книгах [18, 23, 24, 28, 29
и др.] и многих статьях. 

Большинство складчато�разрывных структур�
ных форм Тянь�Шаня асимметричны. Асиммет�
рия структурных форм определяет их вергент�
ность. Вергентность структурных элементов Цен�
трального и Восточного Тянь�Шаня имеет
направление на юг в сторону Тарима, в Джунгар�
ском Тянь�Шане – вергентность в сторону Джун�
гарской впадины [23, 31]. Важными структурны�
ми элементами Тянь�Шаня являются два диаго�
нальных поднятия (см. рис. 7). Каратау�
Ферганское поднятие (включает горные хребты
Большой Каратау, Таласский, Атойнакский, Фер�
ганский) ассоциировано с Таласо�Ферганским
правым сдвигом. Борохоро�Бортоулинское под�
нятие (включает горные хребты Борохоро, Ирен�
хабирга, Кельдыулу, Бортоула) ассоциировано с
Джунгарским правым сдвигом. Сочетание подня�
тий со сдвигами указывает на транспрессивный
генезис этих диагональных морфоструктур.

Деформация Тянь�Шаня

Современное сокращение
территории Тянь"Шаня 

Западный и Центральный Тянь�Шань покры�
ты густой сетью пунктов, географические коор�
динаты которых, начиная с 1992 года, определяют
по сигналам от спутников системы GPS. На рис. 8

Ю С

Тибетское плато
И

Г К Ц

654321

Рис. 6. Концептуальная модель геодинамики Тибета
1–3 – земная кора: 1 – “Большей Индии”, 2 – Цен�
трального–Южного Тибета, 3 – Северного Тибета и
Тарима; 4 – литосферная мантия континентов; 5 –
астеносфера (стрелки показывают направление кон�
векции); 6 – литосфера океана Тетис. Г – Гималаи, И –
Индостан, К – Куньлунь, Ц – Цайдам

Рис. 7. Структурный план и орография Тянь�Шаня
а – Геолого�географические провинции Тянь�Шаня. 1 – Таласо�Ферганский сдвиг, 2 – Джунгарский сдвиг; Ал – Ал�
маты, Б – Бишкек, ДТ – Джунгарский Тянь�Шань, Т – Ташкент, ТШ – Тянь�Шань, У – Урумчи.
б – Позднекайнозойский структурный план Тянь�Шаня. 1 – антиклинали и горст�антиклинали, 2 – диагональные
транспрессивные поднятия (ББ – Борохоро�Бортоулинское, КФ – Каратау�Ферганское), 3 – поднятие Хантенгри. 
в – Орография Центрального Тянь�Шаня. Горные хребты обозначены линиями, реки и озера – пунктиром. Межгор�
ные и предгорные впадины Центрального Тянь�Шаня: Ак – Аксайская, Ас – Аксуйская, Ат – Атбашийская (Атба�
шинская), Дж – Джумгальская, Ка – Кашийская (Кашгарская), Ко – Кочкорская, На – Нарынская, Те – Текесская,
То – Тоюнская мульда, Су – Сусамырская, Чу – Чуйская; СК – линия сейсмического профиля Сонкуль�Каши, см.
рис. 11. Тонирована территория Центрального Тянь�Шаня
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показаны направления и скорости перемещения
пунктов GPS по отношению к стабильной Север�
ной Евразии. Большинство векторов перемеще�
ния пунктов имеют северное направление. В во�
сточной части Центрального Тянь�Шаня направ�
ление перемещения пунктов GPS становится
северо�восточным. Скорость перемещения пунк�
тов GPS на юге Тянь�Шаня более, чем на севере.
Это изменение скорости соответствует величине
поперечного сокращения площади региона в ре�
зультате его внутренней деформации. Сближение
Тарима с Казахстанской платформой, которое
включает поперечное сокращение Тянь�Шаня и
надвиги/поддвиги на его границах, составляет
20 ± 2 мм/год [101]. На востоке Центрального
Тянь�Шаня происходит увеличение восточной
компоненты скорости перемещения пунктов
GPS. Оно свидетельствует об удлинении Тянь�
Шаня в восточном направлении со скоростью
около 5 мм/год [12]. 

Скорость перемещения пунктов GPS резко из�
меняется на южной и северной границах Тянь�
Шаня, уменьшаясь в Тянь�Шане по сравнению с
Таримом и уменьшаясь в Казахстане по сравне�
нию с Тянь�Шанем. 

Сжимающие напряжения при землетрясениях
имеют на территории Тянь�Шаня северо�северо�

западное направление [25]. На основе сейсмоло�
гических данных о землетрясениях с магнитудой
7 и более, которые произошли в ХХ веке, были
рассчитаны скорости меридионального сокраще�
ния Тянь�Шаня [69]. Средняя скорость сокраще�
ния горной системы определена в 7 ± 2 мм/год.
Для Западного Тянь�Шаня были получены ре�
зультаты 18 ± 3 и 22 ± 4 мм/год, которые совпада�
ют с результатом определения сокращения Тянь�
Шаня методом космической геодезии.

Как далеко вглубь истории можно экстраполи�
ровать скорость современного поперечного со�
кращения Тянь�Шаня? Ответ можно получить,
сравнивая скорости сокращения территории при
формировании тектонических структур (складок,
смещений по надвигам) со скоростью перемеще�
ния пунктов GPS, ближайших к этим структурам.
В Центральном Тянь�Шане находится густая сеть
пунктов GPS и получены определения возраста
(радиоуглеродным и люминесцентным метода�
ми) деформированных по надвигам речных тер�
рас в Чуйской, Кочкорской, Нарынской, Атба�
шийской и Аксайской впадинах. Скорость пере�
мещения по надвигам варьирует от 0.1 до
2.9 мм/год. По полученным данным и расчетам,
меридиональное сокращение Центрального
Тянь�Шаня между Атбашийской и Чуйской впа�
динами за 140 тысяч лет происходило со скоро�

10 мм/год
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Рис. 8. Векторы скоростей перемещения пунктов сети GPS в Западном и Центральном Тянь�Шане за 1995–2005 годы
относительно стабильной Северной Евразии [11]. В вершинах векторов помещены овалы доверия. Пунктиром пока�
зана линия Таласо�Ферганского разлома
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стью 11 мм/год [86], что находится в согласии с
данными космической геодезии о смещении
пунктов GPS. Это позволяет экстраполировать на
голоцен и поздний плейстоцен данные космиче�
ской геодезии о современном сокращении терри�
тории Тянь�Шаня. Следует заметить, что совре�
менная скорость перемещения по диагональному
Таласо�Ферганскому сдвигу значительно меньше
средней скорости сдвигового смещения по этому
разлому в голоцене [39].

Сокращение территории Тянь"Шаня 
в позднем кайнозое 

Расчеты скорости кайнозойских деформаций
затруднены из�за неопределенности их возраста,
который оценивают с помощью предположений
об одновременности деформации с накоплением
какой�либо толщи осадков, ростом рельефа или
другими явлениями. Значительное количество
работ основано на предположении о связи скоро�
сти перемещения по предгорному надвигу со ско�
ростью эксгумации фундамента горного хребта,
которая определена с помощью анализа треков в
апатите [81 и др.]. Зависимость между эксгумаци�
ей фундамента и перемещениями по разломам не
имеет обоснования. Более вероятно, что эксгума�
ция фундамента (и рост горного хребта) происхо�
дит при формировании складки основания путем
реологической деформации, а перемещения по
надвигам начинаются лишь на последней стадии
процесса. 

Определения сокращения территории при
орогенезе основаны на данных о деформации до�
орогенной земной поверхности (пенеплена) и по�
верхности Мохо.

Доорогенные поверхности и их деформация.
Следствием позднепалеозойского орогенеза было
формирование на территории Тянь�Шаня гор
(они не были высокими), разрушение которых
привело к пенепленизации страны в поздней пер�
ми. В триасовое время на поверхности пенеплена
формировалась кора выветривания, большая
часть которой позднее была уничтожена денуда�
цией. В юре, мелу и палеогене значительная часть
пенеплена оставалась слабо приподнятой обла�
стью. Позднекайнозойский орогенез привел к де�
формации пенеплена и расчленению его подня�
тых частей линейной эрозией. Следствием этих
процессов были сохранение поднятых фрагмен�
тов пенеплена в горах и захоронение других ча�
стей доорогенной поверхности под молодыми
осадками во впадинах рельефа. 

Разные части доорогенной поверхности имели
к началу орогенеза разный возраст, и они испыта�
ли разную судьбу в процессе горообразования.
Пенеплен, выработанный в перми, подвергся
плоскостной денудации в мезозое и палеогене.

Процесс денудации был длительным, но неглубо�
ким. Он не достиг уровня палеозойских гранитов,
обломки которых отсутствуют в меловых и палео�
геновых осадках и появляются лишь в породах
неогенового возраста. В мезозое и палеогене
часть древнего пенеплена была перекрыта осад�
ками и в разное время выведена из процесса плос�
костной денудации. В позднем миоцене – голо�
цене фрагменты пенеплена, имеющие доюрский,
домеловой, допалеогеновый возраст, были под�
няты вместе с перекрывающими осадками и де�
формированы (наклонены или изогнуты). Затем,
рыхлые мезозойские и палеогеновые осадки были
частично или полностью уничтожены плоскост�
ной денудацией. В результате, были обнажены
(откопаны) сохраненные под осадками доороген�
ные поверхности денудации, которые имеют раз�
ный возраст. Если фрагменты осадочного чехла
не сохранились, выяснить возраст поверхности
денудации не удается. Определение положения
подошвы кайнозойской молассы геофизически�
ми методами внутри мезозойского–кайнозой�
ского заполнения впадин затруднено. 

Отсутствие угловых несогласий в разрезе ме�
ловых и палеогеновых отложений и конформное
залегание слоев юры и мела во многих районах
позволяют описывать позднекайнозойскую
складчатую структуру, опираясь на деформацию
древней поверхности позднепермского пенепле�
на. Кровля палеозойских пород хорошо опреде�
ляется геофизическими методами под мезозой�
скими и кайнозойскими осадками межгорных
впадин. Реконструкции доорогенной поверхно�
сти денудации вынужденно состоят из разновоз�
растных частей. Некоторые части подвергались
денудации в течение длительного времени вплоть
до орогенеза, другие – были сформированы зна�
чительно ранее орогенеза, сохранены под чехлом
осадков и откопаны в плиоцен�четвертичное вре�
мя. Останцы мел�палеогеновых осадков на отко�
панной поверхности высоко поднятых фрагмен�
тов пенеплена принадлежат типам разрезов, ко�
торые имеют небольшую мощность. Поэтому,
влияние различий в геологической истории раз�
ных участков пенеплена на точность реконструк�
ции доорогенной поверхности невелико.

Реконструкция доорогенной поверхности
Центрального Тянь�Шаня была проведена на
профиле вдоль меридиана 79° от Таримской впа�
дины до хребта Кунгей [28]. Согласно рекон�
струкции, в результате образования складок про�
изошло сокращение территории на 10 км, это не�
многим более 6% от первоначальной длины
профиля. Этот и другие расчеты сокращения тер�
ритории, основанные на реконструкции дефор�
мированной доорогенной поверхности денуда�
ции, позволяют оценить эффект от образования
складок в верхней части земной коры (строки 1 и
2 в таблице 1). Они не учитывают или почти не
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учитывают сокращение земной поверхности при
движении по надвигам, так как на большинстве
геологических разрезов, по которым проведены
расчеты, разломы были интерпретированы как
крутые сбросы и взбросы. 

Рельеф Мохо и деформация складчатой систе�
мы. Соотношение доорогенного и послеороген�
ного объемов земной коры (или соответствующих
площадей на сечениях, секущих складчатую си�
стему) отражает ее полную деформацию, которая
включает пластическую деформацию в верхней
коре, движение по надвигам и тектоническое те�
чение в земной коре. Расчеты полной деформа�
ции земной коры Тянь�Шаня (при сохранении
объема коры) на основе данных о рельефе поверх�
ности Мохо приведены в табл. 1. Авторы расчетов
использовали разные карты поверхности Мохо,
разную мощность исходной (доорогенной) зем�
ной коры и разные методики расчета. С учетом
этих различий, полученные величины полной де�
формации земной коры Тянь�Шаня соизмеримы. 

Деформация Тянь�Шаня в позднем кайнозое
привела к уменьшению ширины складчатой си�
стемы на 100 км, если мощность доорогенной
земной коры была 40–42 км, или на 200 км при
мощности доорогенной земной коры 35 км, сред�
няя скорость сокращения – 4 или 8 мм/год. Вели�
чина поперечного сокращения уменьшается на
востоке Тянь�Шаня, но отношение этой величи�
ны к первоначальной длине сечения изменяется

мало, так как ширина складчатой системы также
уменьшается на востоке.

Сравнение данных о складчатой деформации и
полной деформации показывает, что в верхней
части земной коры дизъюнктивная деформация
более эффективна по сравнению с пластической
деформацией. Величина полного поперечного
сокращения Тянь�Шаня, которая включает ре�
зультаты его пластической и дизъюнктивной де�
формации, в 2–6 раз более сокращения при фор�
мировании кайнозойских складок, которые вид�
ны на земной поверхности.

История орогенеза в Тянь�Шане

В процессе развития орогенеза его интенсив�
ность увеличивалась. При этом, длительность
этапов орогенеза, которые можно выделить в его
истории, последовательно сокращалась (рис. 9).

Зарождение орогенеза (олигоцен–миоцен).
Длительность этого этапа эмбрионального ороге�
неза около 15 млн. лет в интервале от 25–26 до 8–
11 млн. лет. Осадки рассматриваемого этапа –
красные песчаники, алевролиты, гравелиты, пат�
тумы, мелкогалечные конгломераты с прослоями
глин, гипса. Они слагают верхнюю часть страти�
графического разреза киргизского красноцветно�
го комплекса. Строение стратиграфических раз�
резов и их мощность (100–1500 м) различны в
разных впадинах. В Фергане рассматриваемые

Таблица 1. Горизонтальное сокращение Тянь�Шаня в меридиональном направлении в процессе позднекайно�
зойского орогенеза

№ Меридианы: 70° 71° 73° 74° 76° 78° 79° 81° 84° 85° 86° Источники 

1 Складчатая деформация % 7 5 5 – 4 – >6 – – – – [28] 

2 Складчатая деформация, % 4 – 12 12 9 – – – – – – [21]

3 Полная деформация %** – – – – 21 23 25 – – – – [27]

4 
5 
6 
7 

Полная деформация* км 
»*** км 

Полная деформация* % 
»*** % 

– 
– 
– 
–

– 
– 
– 
–

– 
– 
– 
–

– 
– 
–
 –

251
96
40
20

258
107

40
20

– 
– 
– 
–

215
74
45
23

141
54
40
20

154
66
40
20

95
38
25
13

[34] 
» 
» 
»

8 Полная деформация** % 15 21 23 25 17 18 16 – – – – [21]

9 Полная деформация** км 90 110 105 110 75 80 70 – – – – »

Складчатая деформация и полная деформация – величины сокращения Тянь�Шаня в километрах и в процентах от первона�
чальной (доорогенной) длины профиля. Полная деформация определена с использованием карт поверхности Мохо: 3 – [27],
4–7 – [66], 8–9 – [13]. Варианты первоначальной (доорогенной) мощности земной коры: * – 35 км, ** – 40 км, *** – 42 км
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породы отнесены к майлисайсой, обчакской и
другим свитам, во впадинах Центрального Тянь�
Шаня – к кокомеренской, киргизской и другим
свитам. Обломочные породы плохо сортированы
и имеют местные источники материала, в верхней
части разрезов увеличивается грубость осадков.
Большинство пород – пролювиального проис�
хождения, распространены также речные и озер�
ные осадки. 

В рассматриваемых отложениях были найдены
ископаемые черепахи олигоценового и миоцено�
вого возраста, зубы жирафа миоценового возрас�
та, кости позвоночных миоценового�раннеплио�
ценового возраста. В озерных осадках содержатся
остракоды раннего–среднего миоцена. Спорово�
пыльцевые комплексы в отложениях соответству�
ют интервалу от позднего олигоцена до позднего
миоцена. Результаты магнито�стратиграфического
изучения разрезов свидетельствуют о положении
верхней границы киргизского красноцветного ком�
плекса (и рассматриваемого этапа) в позднем мио�
цене на уровне 8–9 млн. лет [1, 36]. 

На этом этапе скорость накопления осадков во
внутренних депрессиях была низкой (до 60 м/млн.
лет). Во внешних впадинах она была значительно
больше: в Кучарской впадине на окраине Тарима
скорость седиментации между 17 и 16 млн. лет
увеличилась от 70 до 130 м/млн. лет [58], в Ка�
шийской впадине на окраине Тарима скорость се�
диментации возросла между 15 и 8 млн. лет от 80
до 400 м/млн. лет [57], на южной окраине Джун�
гарской впадины в интервале 16–10 млн. лет ско�
рость седиментации была 180 м/млн. лет [41]. 

Спорово�пыльцевые комплексы в осадках рас�
сматриваемой эпохи не отмечают существование
ярусной горной растительности. В олигоцене и
миоцене Центральный Тянь�Шань был холми�
стой равниной со степной растительностью и
лиственными лесами [9]. Эрозионный врез в оли�
гоцен�миоценовое время оценивается в 300–600 м.
Долины служили депоцентрами для кластических
осадков и вмещали озера, в которых отлагались
эвапориты. Соленосные осадки миоценового
возраста сохранились на территории большин�
ства современных межгорных впадин Западного
и Центрального Тянь�Шаня. 

Результаты трекового анализа пород палеозой�
ского фундамента Центрального Тянь�Шаня в
современных хребтах Кендыктас и Кунгей и в не�
которых хребтах Восточного Тянь�Шаня указы�
вают на низкую скорость эксгумации фундамента
этих хребтов в олигоцен�миоценовое время – 40–
50 м/млн. лет [49 и др.]. При этом, исследования
показали, что на территориях современного хреб�
та Муздук и восточной части Киргизского хребта
в рассматриваемое время формировались глубо�
кие впадины [80 и др.], то есть, план холмистого
рельефа в стадию эмбрионального орогенеза не

соответствовал будущему структурному плану
горного рельефа региона.

На рассматриваемом этапе на территории
Тянь�Шаня возникли внутренние и внешние де�
поцентры, которые были разделены невысокими
водоразделами. Образование этих медленно раз�
вивающихся конседиментационных морфо�
структур – следствие криповой деформации зем�
ной коры. Этот процесс синхронен с началом
коллизии Индостана с Евразией. 

Ранний этап орогенеза (поздний миоцен – сред�
ний плиоцен). Длительность этапа – 5–8 млн. лет в
интервале от 8–11 до 2–3 млн. лет. Отложения
рассматриваемого возраста слагают нижнюю
часть тяньшаньского орогенического комплекса.
Состав пород в этом комплексе близок к таково�
му в киргизском комплексе, но здесь больше кон�
гломератов, лучше сортировка и окатаность об�

млн. лет
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Рис. 9. Длительность этапов орогенеза в Тянь�Шане
1–4 – этапы орогенеза: 1 – эмбриональный, 2 – ран�
ний, 3 – средний, 4 – поздний. Oli – олигоцен, Mio –
миоцен, Pli – плиоцен, Q – плейстоцен и голоцен
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ломков. Породы комплекса окрашены в палевый
(бледно�желтый), зеленый, серый цвета. Разрезы
имеют общую трансгрессивную последователь�
ность слоев, в некоторых разрезах выделены
крупные ритмы седиментации. В Фергане эти от�
ложения принадлежат акчопской и другим сви�
там, во впадинах Центрального Тянь�Шанея –
чуйской, джуанарыкской, иссыккульской и дру�
гим свитам. Мощность осадков во впадинах Цен�
трального Тянь�Шаня 2–3 км и более, отложения
имеют аллювиальный, пролювиальный и озер�
ный генезис. В предгорьях Джунгарского Тянь�
Шаня нижней части тяньшаньского орогениче�
ского комплекса соответствует толща, которая
охватывает верхнюю часть свиты тасихе (Taxihe) и
свиту душанзи (Dushanzi). Подошва толщи имеет
возраст 6 или 7 млн. лет (в зависимости от вариан�
та корреляции с палеомагнитной шкалой), кров�
ля – 2.58 млн. лет [82, 83].

В рассматриваемых отложениях найдены
костные остатки и зубы млекопитающих поздне�
го миоцена – плиоцена, черепаха среднего плио�
цена, зубы слона позднего плиоцена. Из озерных
осадков определены гастроподы раннего плиоце�
на, моллюски среднего и позднего плиоцена,
остракоды позднего плиоцена, миоценовые рыбы
и насекомые. Спорово�пыльцевые комплексы в
отложениях имеют плиоценовый возраст. 

По результатам трекового анализа [37, 80],
быстрая эксгумация палеозойского фундамента
будущих горных хребтов в Центральном и Во�
сточном Тянь�Шане началась 10–12 млн. лет на�
зад, скорость эксгумации варьировала, преобла�
дала скорость около 300 м/млн. лет. На рассмат�
риваемом этапе на порядок возросла скорость
седиментации и денудации. В долинах Централь�
ного Тянь�Шаня скорость седиментации дости�
гала 500–600 м/млн. лет [42], в таримской Ка�
шийской впадине – 700–800 м/млн. лет [57]. Ре�
зультаты этих исследований свидетельствует о
значительном усилении эрозии и активизации
процесса орогенеза в Тянь�Шане в интервале от
10 до 7 млн. лет.

В рассматриваемое время происходило попе�
речное сокращение Тянь�Шаня путем формиро�
вания крупных складок основания – горных
хребтов и межгорных впадин, орографический
план которых близок к современному орографи�
ческому плану. Рельеф был низкогорным или
среднегорным. Земная кора подвергалась пласти�
ческой деформации. Дизъюнктивные деформа�
ции вероятны, но их роль не определена. На этом
этапе началось продольное расширение (удлине�
ние) Тянь�Шаня, которое происходило путем
тектонического течения.

Средний этап орогенеза (средний плиоцен –
средний плейстоцен). Длительность этапа – 2.0–
2.5 млн. лет в интервале от 2–3 до 0.5–0.6 млн. лет.

На этом этапе была сформирована верхняя часть
тяньшаньского орогенического комплекса по�
род, сложенная конгломерато�брекчиями, валун�
ными и галечными конгломератами, гравелитами
и пудингами пролювиального и аллювиального
происхождения. Они принадлежат шарпылдаг�
ской свите и ее аналогам: исписарской и др. сви�
там в Фергане, улахольской, хоргосской и др. сви�
там в Центральном Тянь�Шане, свите сию (Xiyu)
в предгорных прогибах Центрального и Джунгар�
ского Тянь�Шаня. Размер обломков возрастает
вверх по разрезу отложений, некоторые разрезы
имеют крупно ритмичное строение. Мощность
свиты во внутренних впадинах обычно несколько
сотен метров. В Чуйской и Иссыккульской впа�
динах она более 1000 м, в предгорном прогибе
хребта Борохоро в Джунгарском Тянь�Шане –
1700 м.

В рассматриваемых осадках содержатся кост�
ные остатки млекопитающих среднего–позднего
плиоцена и раннего плейстоцена, из прослоев
озерных осадков определены плиоценовые и чет�
вертичные моллюски. Согласно магнито�страти�
графическим исследованиям, в Чуйской впадине,
основание шарпылдагской свиты находится на
уровне около 3 млн. лет [36 и др.]. Подошва свиты
сию на окраине Джунгарской впадины имеет воз�
раст 2.58 млн. лет [83]. В верхней части рассмат�
риваемых отложений в Иссыккульской впадине
термо�люминисцентным методом определен воз�
раст пород – 570 ± 63 тысячи лет [2]. Накопление
шарпылдагских конгломератов и их аналогов за�
кончилось 600–500 тысяч лет тому назад в сред�
нем плейстоцене (ранний неоплейстоцен по шка�
ле Российской стратиграфической комиссии). 

На рассматриваемом этапе рельеф Тянь�Шаня
стал высокогорным. Изучение спор и пыльцы из
отложений, проведенное в северной части Цен�
трального Тянь�Шаня, свидетельствует о том, что
формировании ярусной растительности (вплоть
до горных лугов с арктической флорой), которая
характеризует высокогорный рельеф, произошло
в плиоцене [9]. Орографический план территории
усложнился за счет расчленения впадин внутрен�
ними горными грядами. Рост гор сопровождался
уменьшением площади впадин и сужением седи�
ментационных бассейнов. По данным трекового
анализа, в Киргизском хребте (в долине Ала�Ар�
ча) скорость эксгумации палеозойского фунда�
мента около 3 млн. лет назад увеличилась от 100–
300 до 400–800 м/млн. лет [37]. Этап характеризу�
ется высокой скоростью седиментации. В тарим�
ской Кашийской впадине она определена в 500–
800 м/млн. лет [57 и др.].

Шарпылдагские конгломераты и их аналоги
слагают верхнюю часть регулярного разреза кай�
нозойских отложений Тянь�Шаня, в котором уг�
ловые несогласия являются редкими локальными
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исключениями и имеют небольшую величину. На
рассматриваемом этапе земная кора подвергалась
пластической деформации. Продолжалось попе�
речное сокращение площади региона и его про�
дольное расширение путем тектонического тече�
ния. Тектонические деформации, происходившие
до плейстоцена, имеют конседиментационный ха�
рактер, они отражены в изменениях мощности и
состава осадков. Вероятно, на этом этапе произо�
шла дизъюнктивная революция – переход от пре�
обладания в верхней коре реологической дефор�
мации к преобладанию дизъюнктивной деформа�
ции, возрождению старых и образованию новых
разломов.

Поздний этап орогенеза (средний плейстоцен –
голоцен). Длительность этапа – 500–600 тысяч
лет. Отложения речных террас и конусов выноса,
морены и другие осадки этого времени лежат с уг�
ловым или стратиграфическим несогласиями на
подстилающих породах. Большей частью, они на�
ходятся в эрозионных долинах, которые вырабо�
таны среди шарпылдагских и более древних по�
род. В наиболее древних осадках, сформирован�
ных на этом этапе орогенеза, определена
ископаемая фауна среднего плейстоцена.

Высокогорный рельеф территории был под�
вержен интенсивной линейной эрозии. История
морфоструктур Тянь�Шаня изучена путем анали�
за ярусного строения речных террас и соотноше�
ний с аллювиальными и гляциальными образова�
ниями [28 и др.]. Сохранившиеся террасы сфор�
мированы в четвертичный период. В Западном и
Центральном Тянь�Шане в бассейнах рек Сырда�
рьи и Чу в террасах верхнего и среднего уровней
найдены кости млекопитающих, подобные тирас�
польскому и хазарскому фаунистическим комплек�
сам Европы, которые имеют среднеплейстоцено�
вый возраст. Террасы нижнего уровня содержат из�
делия позднего палеолита и кости позвоночных
позднеплейстоценового возраста. По расчетам
А.К. Трофимова и О.К. Чедия, основанным на уров�
нях террас, рост горных хребтов в рассматриваемую
эпоху происходило со скоростью до 4 км/млн. лет
[17]. Интенсивность линейной эрозии в горах была
очень высокой. Оценки средней скорости линей�
ной эрозии в горах Тянь�Шаня и скорости осадко�
накопления в плейстоцене–голоцене находятся в
интервале 800–1000 м/млн. лет [15].

Средняя скорость поперечного сокращения
региона была более 11 мм/год и достигла к насто�
ящему времени 20 мм/год, скорость продольного
удлинения в восточном направлении достигла
5 мм/год. Происходила интенсивная дизъюнк�
тивная и пластическая деформация вновь созда�
ваемых и более древних тектонических структур и
форм рельефа. 

Высокогорный рельеф в Тянь�Шане был со�
здан в плиоцене. В дальнейшем его сохранность

поддерживалась подъемом фундамента горных
хребтов и установившимся балансом между ско�
ростью подъема хребта и скоростью денудации. В
таких условиях магнитуду поднятия фундамента
горного хребта в результате орогенеза можно при�
мерно оценить, суммируя высоту современного
хребта и величину эксгумации (приближения к
земной поверхности) пород его палеозойского
фундамента. По данным трекового анализа, с
позднего миоцена произошла эксгумация фунда�
мента хребтов Кендыктас, Киргизского и Кунгей
на 2–3 км, средняя высота этих хребтов 4–4.5 км.
В процессе орогенеза фундамент этих хребтов
был поднят на 6–8 км. 

 Тектонические границы Тянь�Шаня 

Пограничные области Тянь�Шаня с молодой
Казахстанской и древней Таримской платформа�
ми являются зонами высокой сейсмичности.
Магнитуда сильных землетрясений в этих зонах
превышала величину 8.0.

Граница Тянь"Шаня с Казахстанской платформой

Граница с Казахстанской платформой неров�
ная. Ветви Тяньшаньской горной страны (горы
Каратау, Чу�Или) глубоко вдаются внутрь плат�
формы. На краю платформы находятся Чуйская и
Джунгарская впадины, которые в течение дли�
тельного времени служили внешними депоцен�
трами для осадков, поступавших с территории
Тянь�Шаня. На северной границе Тянь�Шаня
широко распространены надвиги с северной вер�
гентностью. Это – граница между вторичными
литосферными плитами, которая находится в
процессе формирования.

По данным GPS, на границе Тянь�Шаня с Ка�
захстанской платформой изменяется интенсив�
ность мобильности территории. В современную
эпоху окраинные горные хребты Тянь�Шаня на�
двигаются на внешние впадины: Киргизский хре�
бет – на Чуйскую впадину со скоростью 1.4–
2.9 мм/год [11] или 6.1 ± 0.8 мм/год [91], Заилий�
ский хребет – на Илийскую впадину со скоро�
стью менее 5 мм/год [101] или 10.1 ± 0.4 мм/год
[91]. Более высокие скорости надвигания, опубли�
кованные в работе [91], получены при включении в
расчет результатов внутренней деформации части
Тянь�Шаня. По данным [91], хребет Кетмень на�
двигается на Илийскую впадину со скоростью 3.9 ±
± 0.9 мм/год, хребет Иренхабирга – на Джунгар�
скую впадину со скоростью 4.0 ± 1.4 мм/год [91].

На северном склоне и в предгорьях Киргиз�
ского хребта у его границы с Чуйской впадиной
находится система надвигов и сдвигов. Величина
сокращения пограничной территории в результа�
те складчатых деформаций и движения по надви�
гам – около 11 км [36]. Зона крутых надвигов на�
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ходится на границе Джунгарского Тянь�Шаня с
Джунгарской впадиной. Перед фронтом погра�
ничных надвигов мезозойские и кайнозойские
породы впадины смяты в складки, которые также
осложнены надвигами. Эти дислокации интер�
претируют по правилам “тонкокослойной текто�
ники” (рис 10), поверхность отслоения предпола�
гают в породах раннеюрского возраста. В пред�
горной полосе Джунгарского Тянь�Шаня (хребта
Иренхабирга), которая имеет ширину 50–60 км,
сокращение поверхности при деформации оце�
ниваются в разных разрезах в интервале 8–35 км.
Во внутренней зоне (вблизи гор) формирование
складок происходило в интервале от позднего
миоцена до позднего плейстоцена, во внешней
зоне – от раннего плейстоцена до современного
времени. Уменьшение мощности миоценовых
осадков над антиклинальными складками свиде�
тельствует о конседиментационном развитии
этих складок [34 и др.]. 

 Граница Тянь"Шаня с Таримской платформой

Кайнозойский орогенез Тянь�Шаня распро�
странился за пределы палеозойской складчатой
области на приграничную часть Таримской древ�
ней платформы. На краю Таримского массива
расположены предгорные впадины, которые слу�
жили внешними депоцентрами для Центрального
и Восточного Тянь�Шаня. Отложения во впади�
нах деформированы. Окраина Тарима рассматри�
вается как область “тонкослойной тектоники”
[80, 95 и др.].

В Кашийской (Kashi) впадине мезозойские и
кайнозойские отложения смяты в складки. Анти�
клинали осложнены продольными надвигами.
Магнито�стратиграфическое изучение плиоцен�
плейстоценовых пород в антиклинальных склад�
ках в северной части Кашийской впадины пока�
зало, что эти складки начали формироваться 1.4–
1.2 млн. лет назад [43]. В Кашийской впадине де�
формации предположительно распространяются
до поверхности тектонического отслаивания
вдоль горизонта гипсов в отложениях миоцена.
Это предположение подкрепляется результатами
сейсмических исследований, которые не отмеча�
ют складчатых деформаций ниже отражающей
поверхности, находящейся на глубине 6.2–6.5 км.
Северная граница Кашийской впадины осложне�
на крутым надвигом, по которому палеозойские
породы Тянь�Шаня надвинуты на миоценовые и
плиоцен�плейстоценовые осадки впадины.

Восточную часть сектора Каши�Аксу занимает
Кельпинский (Keping) район деформаций (Ке,
рис. 10). Он находится в северной части Бачуй�
ского относительного поднятия Таримской плат�
формы, на котором в кайнозое накопилось около
1000 м кайнозойских осадков, что в 6 раз меньше
мощности синхронных отложений в соседних

Кашийской и Кучарской впадинах. Кельпинские
деформации представляют собой дугообразную
систему крутых надвигов, взбросов и сопровож�
дающих их моноклиналей которые формируют
односторонние горст�антиклинали. По разломам
подняты северо�западные крылья. В Кельпин�
ском районе, благодаря относительно малой
мощности мезозойско�кайнозойского чехла в
предгорные деформации вовлечены породы па�
леозойского фундамента платформы. Наиболее
молодые деформированные породы имеют ран�
немиоценовый возраст. Положение поверхности
тектонического отслоения предполагают в кем�
брийских эвапоритах палеозойского чехла Та�
римской платформы. 

В секторе Куча (Kuche) палеозойские породы
Тянь�Шаня по пограничному разлому надвинуты
на неоген�четвертичные отложения Кучарской
впадины. Изучение складок в отложениях неоге�
на и плейстоцена показало конседиментацион�
ный характер складкообразования в это время
[95]. Предполагают, что наблюдаемые на поверх�
ности крутые надвиги объединяются на глубине в
горизонтальную поверхность отслаивания. Неф�
теносная Кучарская впадина разбурена. Геофизи�
ческие исследования и бурение подтверждают на�
двиговый стиль деформации мезозойских и кай�
нозойских пород. По доступной информации,
скважины (глубиной до 6 км) не достигли текто�
нической поверхности отслаивания. Система на�
двигов Каши�Аксу�Куча имеет широтное и севе�
ро�восточное простирание. Восточнее меридиана
85° с ними сопряжен правый сдвиг Корла (Korla)
имеющий юго�восточное простирание. Сдвиг се�
чет неогеновые и более древние породы, а также
отложения и формы рельефа позднеплейстоце�
нового возраста. Cо сдвигом ассоциированы на�
двиги и складки в породах палеогенового и неоге�
нового возраста. По геологическим разрезам, со�
ставленным в соответствии с принципами
тонкослойной тектоники, было определено со�
кращение этих разрезов при формировании
складчато�надвиговой структуры: в Кашийском
районе – 13–21 км, в Кельпинском районе – 23–
35 км (22–28% от длины доскладчатой рекон�
струкции), в Кучарском районе – 22–42 км (22–
30%) [57, 95]. 

По данным GPS, Кашийская впадина пододви�
гается под окраину Восточного Тянь�Шаня со ско�
ростью 12.4 ± 0.7 мм/год, Кучарская впадина – под
окраину Восточного Тянь�Шаня со скоростью 5.6 ±
± 2.1 мм/год, Северо�Восточный Тарим – под хре�
бет Куругарт со скорость 2.9 ± 1.5 мм/год [91]. В зоне
надвигов Каши�Аксу ежегодно происходит сокра�
щение территории на 8 ± 3 мм [77]. 

Пограничная область между Центральным
Тянь�Шанем и Таримом была пересечена геофи�
зическим профилем Сонкуль�Каши, проложен�
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ным вдоль меридиана 76° в.д. (СК, рис. 7) [19].
Сейсмический разрез основан на наблюдениях
сигналов от взрывных источников с использова�
нием метода МОВ�ОГТ. Были также обработаны
сейсмологические данные. На разрезе МОВ�ОГТ
видна граница, которая погружается от края Та�
римской платформы под Тянь�Шань (рис. 11). В
интервале глубин от 10 до 45 км ей соответствует
высокоградиентная зона снижения плотности

среды, смещения плотностных горизонтов и сни�
жения скоростей сейсмических волн. В верхней
части коры эта граница имеет уклон около 30°,
который ниже увеличивается до 60°. Вдоль нее
Тарим пододвинут под Тянь�Шань. Верхняя кора,
имеющая слоистую структуру, смещена вдоль
рассматриваемой зоны континентальной субдук�
ции на расстояние 25–40 км. Результаты магни�
то�теллурического зондирования позволяют
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Рис. 10. Деформации на границах Тянь�Шаня
а – Деформации у границы Тянь�Шаня с Джунгарской впадиной на геологическом разрезе вдоль меридиана 86° [54].
б – Деформации у границы Тянь�Шаня с Таримской впадиной на геологическом разрезе через Келпинский район де�
формаций (Ке, рис. 10в) в секторе Каши�Аксу [96]. в – Надвиги и сдвиги у границы между Тянь�Шанем и Таримом,
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предполагать продолжение пограничной текто�
нической зоны между Тянь�Шанем и Таримом
ниже границы Мохо. Эти и другие данные свиде�
тельствуют о том, что граница между Таримом и
Тянь�Шанем представляет собой поддвиг, по�
верхность которого погружается в северном на�
правлении, проникая ниже уровня Мохо. Свой�
ства рассматриваемой зоны характеризуют ее как
границу вторичных литосферных плит. 

Литосфера Тянь�Шаня

Земная кора. Изучение земной коры Тянь�Ша�
ня сейсмическими и сейсмологическими метода�
ми показало ее слоистое строение. Слои различа�
ются по скорости прохождения сейсмических
волн, плотности и вязкости. Слои с пониженной
скоростью прохождения продольных волн (вол�
новоды, астенослои, астенолинзы) имеют пони�
женную вязкость. 

По сейсмологическим данным волновод в
Центральном Тянь�Шане находится в интервале
глубин 20–45 км (рис. 12). На профиле МОВ�ОГТ
Сонкуль�Каши волновод находится на глубине
10–20 км (K1–K2, рис. 11). В земной коре Тарима
подобный слой имеет малую мощность и залегает
на глубине 25–30 км [19]. Снижение вязкости
геоматериала волновода может быть следствием
его разуплотнения (раздробления) с заполнением
пор и трещин флюидом, а на глубинах более 25 км –
результатом частичного плавления и образования
мигмы [24]. В Тянь�Шане в волноводе и ниже его
происходит стирание многих неоднородностей в

геофизических полях, которые характеризуют
верхнюю часть земной коры. 

Низкая вязкость в волноводах оказывает боль�
шое влияние на геодинамику коровых процессов.
Верхняя граница коровых волноводов – главный
геотектонический раздел в земной коре. На этом
разделе происходит смена типа и стиля деформа�
ции и возникает дисгармония между тектониче�
скими структурами, сформированными выше и
ниже от него. Волновод играет также важную
роль, как слой, деформации которого изостатиче�
ски компенсируют (частично или полностью)
плотностные неоднородности земной коры.

Граница Мохо. В Тянь�Шане скорости продоль�
ных волн в нижней коре над границей Мохо – 6.8–
7.4 км/с, непосредственно ниже этой границы –
8.0–8.2 км/с [19, 24]. Сейсмо�томографические
построения по записям землетрясений и ядерных
взрывов (на Семипалатинском полигоне) показа�
ли, что в земной коре Западного и Центрального
Тянь�Шаня интервал глубин 35–65 км имеет ха�
рактеристики переходной зоны кора–мантия.
Наиболее резкое изменение скорости прохожде�
ния волн внутри этой зоны, интерпретируют как
подошву коры. Скорости продольных волн непо�
средственно под границей Мохо варьируют:
8.1 км/с на глубине 35 км под Чуйской впадиной,
7.8–8.0 км/с на глубине 65 км под Киргизским
хребтом, 7.5 км/с на глубине 50 км под Иссык�
кульской впадиной и окружающими ее горами
[22, 24 и др.].

Средняя мощность земной коры Тянь�Шаня
около 55 км [87], она на 10–15 км больше, чем
мощность коры окружающих ороген территорий.
В Западном и Центральном Тянь�Шане граница
Мохо находится на глубине от 40 до 70 км. В Цен�
тральном Тянь�Шане по данным МОВЗ граница
Мохо занимает наиболее низкое положение (око�
ло 70 км) под хребтами Кокшаал и Сарыджаз и
поднимается до 40 км под Нарынской впадиной
[19, 24]. В Восточном Тянь�Шане граница Мохо
расположена на глубине от 50 до 65 км. Карты по�
верхности Мохо для Центрального Тянь�Шаня,
основанные на сейсмологических данных [87
и др.], показывают, что нет корреляции между ре�
льефом Мохо и рельефом земной поверхности
горной страны.

Литосферная мантия и астеносфера. Литосфера
Центрального Тянь�Шаня на сейсмическом про�
филе вдоль меридиана 75° в.д., основанном на ре�
гистрации P� и S�волн, имеет наименьшую мощ�
ность 90 км под хребтом Торугарт, наибольшую –
120 км – под Киргизским хребтом (б, рис. 12). По�
дошва литосферы в южной части Восточного
Тянь�Шаня определена на глубине около 200 км,
севернее – на глубине около 150 км. Под внутрен�
ними частями Таримской и Джунгарской впади�
нами подошва литосферы находится на глубине
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Рис. 11. Тектоническая интерпретация южной части
сейсмического разреза МОВ�ОГТ по профилю Сон�
куль�Каши [19]. Слой между разделами K02 и K1 на�
ходится в основании верхней коры, слой между раз�
делами K1 и K2 имеет низкую вязкость (волновод),
M – граница Мохо. Пунктиром показаны границы,
которые интерпретированы как разломы. Положение
профиля Сонкуль�Каши см. на рис. 7. На горизон�
тальной оси показано расстояние от южного конца
профиля

 км
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около 250 км [64]. Верхняя часть литосферной
мантии, мощностью несколько десятков кило�
метров, имеет скоростную характеристику более
высокую, чем нижележащие массы [87]. По ре�
зультатам сейсмической томографии Централь�
ного Тянь�Шаня, предполагают присутствие в
верхней мантии обрушившихся блоков конти�
нентальной литосферы [63].

Результаты сейсмической томографии (по
данным 60 станций) вдоль профиля Куча�Куйтун,
который пересекает Восточный Тянь�Шань и
прилегающие части Таримской и Джунгарской
впадин (а, рис. 13), позволили сделать вывод о су�
ществовании в верхней части мантии двух кон�
вективных ячеек (б, рис. 13). Джунгарская ячейка

находится под одноименной впадиной и север�
ной частью Тянь�Шаня, конвективный поток на�
правлен против часовой стрелки на профиле. В
этой ячейке скорость конвективного потока у
верхней границы мантии под Тянь�Шанем более
20 мм/год. Конвективный поток в Таримской
ячейке направлен по часовой стрелке на профи�
ле, он слабее потока в Джунгаркой ячейке. Зона
конвергенции потоков в конвективных ячейках
находится под Южным Тянь�Шанем [64]. К вы�
воду о существовании встречных конвективных
потоков в верхней мантии под Тянь�Шанем при�
вел также анализ гравитационного поля Тянь�
Шаня [38].
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Рис. 12. Волновод в земной коре и подошва литосферы в Центральном Тянь�Шане по данным сейсмической томогра�
фии. а – Волновод (тонирован) в земной коре на профиле Актюз–Торугарт [3]. б – Граница между литосферой и асте�
носферой под Тянь�Шанем на профиле вдоль меридиана 75° в.д. [61]; вверху – рельеф земной поверхности вдоль про�
филя при соотношении горизонтального и вертикального масштабов 1/25. в – Положение профилей. И – оз. Иссык�
куль, П – Памир, Ф – Ферганская впадина, Ч – Чуйская впадина. Территория Тянь�Шаня тонирована
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Геодинамические модели орогенеза Тянь�Шаня

В зависимости от взглядов на главные причи�
ны орогенеза геодинамические модели, предло�
женные разными исследователями, тяготеют к
двум группам.

Аутигенный орогенез. Авторы моделей этой
группы видят главную причину орогенеза в про�
цессах под горами Тянь�Шаня, которые связаны
с внедрением мантийного плюма, разуплотнени�
ем слоев литосферы, притоком флюидов и други�
ми локальными явлениями. Влияние коллизии
Индостан–Евразия в таких моделях обычно слу�
жит осложняющим фактором. Многие исследо�
ватели предполагают, что вся или большая часть

избыточной мощности современной земной ко�
ры Тянь�Шаня является следствием внедрения
мантийного плюма, которое привело к наращи�
ванию нижней части земной коры, было источ�
ником мел�палеогенового магматизма и причи�
ной кайнозойского орогенеза Тянь�Шаня. Внедре�
ние плюма предполагают под Центральным Тянь�
Шанем, и его площадь близка к площади этого ре�
гиона или всего Тянь�Шаня [8, 20, 79 и др.].

Можно привести доводы, ставящие под со�
мнения роль мантийного плюма в утолщении
земной коры и кайнозойском орогенезе Тянь�
Шаня. В Тянь�Шане магматические проявления
активности предполагаемого мантийного плюма

Таблица 2. Радиометрический возраст магматических пород Тянь�Шаня

Участки на рис. 14 № Породы Метод Возраст, млн. лет Источник

Кенкол 1 Базальт из потоков К�Ar 31–48 [79]

Каракастек 2 Базальт из некка К�Ar (25 ± 5)*; 46.5 [8]

Сулутерек 3 Базальт  
Базальт из потоков 

К�Ar 
Ar�Ar

(84 ± 7) 
60.5  ± 0.7;60.7 ± 0.8

[79]
[20]

Торуайгыр 4 Базальт из силла 
»

К�Ar 
Ar�Ar

56 ± 3 
53 ± 1

[7]
[79]

Учкудук 5 Лимбургит из некка и даек К�Ar 
К�Ar

(21 ± 5); 39 ± 8; 46 ± 2; 51 ± 12 
(36 ± 5); 57 ± 9; 63 ± 6

[79]
[8]

Тюлек 6 Базальт из потоков К�Ar 50 ± 6; 59 ± 2 [79]

Байдулы 7 Базальт из потоков К�Ar 
Ar�Ar

46 ± 10; 53 ± 2 
60.6 ± 0.4

[79]
[20]

Нарын�зап. 8 Авгитит, лимбургит из даек К�Ar 99 ± 5; 100 ± 11 [79]

Нарын�вост. 9 Базальт Ar�Ar 52.6 ± 1.2; 54.1 ± 1.2 [79]

Текелик 10 Базальт из потоков К�Ar 
Ar�Ar

59 ± 2; 74 ± 3 
71 ± 3; 74 ± 1; 76 ± 2

[79]
[20]

Терек 11 Лимбургит из дайки К�Ar 61 ± 2 [79]

Тоюн 12 Лампрофир, диабаз и 
габбро из силлов 
Базальт из верхнего 
горизонта 
Базальт из нижнего 
горизонта 

Ar�Ar 

К�Ar 
Ar�Ar 
К�Ar 

Ar�Ar 
Ar�Ar 
Ar�Ar

46.5 ± 3.8; 59.0 ± 1.4; 
67.3 ± 0.1 
61.7 ± 3.1  
58.5 ± 1.3; 60.4 ± 1.3
101.7 ± 1.1; 113 ± 1.1; 
114.2 ± 2.6 
104.9 ± 1.1 
113.3 ± 1.6; 120 ± 8 
112.7 ± 2.3

[79]
[59]
[59]

[56]
[56]
[79]
[59]

Минкуш 13 Базальт из потока К�Ar 68.4 ± 2.3 [4]

* B скобках помещены данные, для использования которых нет веских оснований.
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на десятки миллионов лет древнее начала ороге�
неза (табл. 2). Этот плюм, в отличие от классиче�
ских образцов, был “ленивым”. Его магматиче�
ская активность растянута на 50–60 млн. лет, эпи�
зоды активности разделены перерывами в
десятки миллионов лет. Значительную мощность
(до 300 м) базальты имеют лишь в небольшой То�
юнской мульде на юге Центрального Тянь�Шаня
(12, рис. 14). На остальных участках магматиче�
ских проявлений мощность базальтов составляет
метры и первые десятки метров, площадь потоков
и силлов – первые километры и менее. Следует
обратить внимание на несоответствие масштабов
явлений. Количество извергнутого и внедренного
в мелу�палеоцене магматического материала ни�
чтожно, а избыточный объем земной коры Тянь�
Шаня, приписываемый плюму, составляет мил�
лионы кубических километров. Для сравнения:
трапповый магматизм в Восточной Сибири, вы�
званный мантийным плюмом, был кратковре�
менным – от 1 до 8 млн. лет по разным оценкам.
Базальты и туфы, мощностью более 3 км, распро�
странились на территорию 2.5 млн. квадратных
километров. Траппы Декана, рожденные мантий�
ным плюмом, имеют мощность около 2 км. В те�
чение 5 млн. лет они распространились на терри�
торию до 1 млн. кв. км. Против рассматриваемых
моделей свидетельствуют также данные о толщи�
не земной коры Тянь�Шаня. В Западном Тянь�
Шане в Туркестано�Алайских, Зеравшано�Гис�
сарских, Чаткальских горах избыточная мощ�
ность коры столь же велика, а местами и больше,
чем в Центральном Тянь�Шане, но на этих терри�
ториях нет магматических проявлений или иных
вещественных свидетельств существования ман�

тийного плюма. Все это позволяет сделать вывод
о том, что участие обширного мантийного плюма
в формировании мел�палеогеновых базальтов и
избыточной мощности современной коры Тянь�
Шаня мало вероятно.

Было высказано предположение о связи фор�
мирования горного рельефа Тянь�Шаня с локаль�
ными инъекциями астеносферного вещества в
литосферу и нижнюю кору под горными хребта�
ми [26]. Процесс горообразования продолжается
в настоящее время, поэтому инъекции глубинно�
го материала под горные хребты должны быть от�
ражены в характеристиках теплового потока. Од�
нако, этого не наблюдается: вариации величины
теплового потока, положение изотермы 100°С
(рассчитанное по измерениям в скважинах) и
распределение температуры на границе Мохо не
увязаны с топографией Тянь�Шаня [17, 24]. Су�
щественное участие в орогенезе рассматриваемо�
го процесса мало вероятно.

Формирование горных хребтов также объяс�
няют оттоком менее вязкого вещества средней
коры (волновода, астенослоя) из�под межгорных
впадин и нагнетание его под горные хребты [24].
Такое перемещение масс в процессе орогенеза
возможно, но эта соблазнительно простая схема
не подтверждается результатами сейсмических
исследований: утолщение средней коры под гор�
ными хребтами не имеют системного характера. 

Аллотигенный орогенез. В моделях этой группы
орогенез Тянь�Шаня рассматривается как след�
ствие взаимодействия малых (вторичных) лито�
сферных плит – Таримской, Памирской, Казах�
станской, Тяньшаньской, формирование и взаи�
модействия которых обусловлены коллизией
между Индостанским и Евразийским континен�
тами [19, 23, 34, 54, 49, 72 и др.]. Пограничная зо�
на между областями, литосфера которых обладает
разной прочностью, предпочтительна для воз�
никновения границ вторичных плит. Таковы гра�
ницы древней Таримской платформы с Тянь�Ша�
нем, Памиром и Тибетом, граница между Север�
ным и Центральным Тибетом.

В моделях аллотигенного орогенеза Тянь�Ша�
ня Тарим служит жестким индентором, который
деформирует Центральный и Восточный Тянь�
Шань. Моделирование взаимодействия Тарима и
Тянь�Шаня в кайнозое показало, что для форми�
рования кайнозойских деформаций Тянь�Шаня
прочность литосферы Тарима, как индентора,
должна быть на порядок выше, чем в Тянь�Шане.
Такое различие в прочности реалистично. Разли�
чие в прочности между Таримским древним кра�
тоном и палеозойской складчатой областью
Тянь�Шаня первично. Оно также может быть
следствием разницы температуры в литосфере Та�
рима и Тянь�Шаня на 25–30° у границы Мохо
[73]. Передача импульса от зоны коллизии Индо�
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Рис. 14. Проявления магматизма мелового и палеоге�
нового возраста в Центральном и Западном Тянь�
Шане
1 – Кайнозой и мезозой; 2 – палеозой и допалеозой;
3 – Таласо�Ферганский разлом; 4, 5 – участки, на ко�
торых находятся магматические породы палеогено�
вого (4) и мелового (5) возрастов. 1–13 – см. табл. 2
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стан–Евразия к Тянь�Шаню возможна через ли�
тосферу Тибета и Тарима, но кажется вероятным,
что главным механизмом передачи импульса слу�
жит система конвективных ячеек в мантии. 

Геодинамические модели аллотигенного оро�
генеза находятся в согласии с результатами геоло�
гических, геофизических и геодезических иссле�
дований. 

ВЗАИМОДЕЙСТВИЕ ТИБЕТА, ТАРИМА
И ТЯНЬ�ШАНЯ

Современную кинематику взаимодействия
Тибета, Тарима и Тянь�Шаня отражают смеще�

ния по разломам, которые ограничивают и разде�
ляют эти регионы (рис. 15). Индостанская плат�
форма пододвигается под Гималаи по Главному
Пограничному надвигу. На северной границе Цен�
трального Тибета происходит надвигание Цен�
трального�Южного Тибета на Тарим (в Западном
Куньлуне) и Цайдам. В Западном Куньлуне ско�
рость этого надвигания составляет 5–10 мм/год.
Северный Тибет надвигается в Цилианшане на
Алашаньскую Гоби и смещается к северо�востоку
относительно Тарима по Алтынтагскому левому
сдвигу. 

На границе Тарима с Центральным и Восточ�
ным Тянь�Шанем Кашийская впадина пододви�
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гается под окраину Центрального Тянь�Шаня со
скоростью 12–13 мм/год, Кучарская впадина по�
додвигается под окраину Восточного Тянь�Шаня
со скоростью 4–8 мм/год, Северо�Восточный Та�
рим пододвигается под хребет Куругарт со ско�
рость 2–3 мм/год. Интерпретация данных GPS
позволяет делать вывод о вращении Таримского
блока по часовой стрелке относительно стабиль�
ной Евразии со скоростью 0.52° в млн. лет [91]. На
северной границе Центрального Тянь�Шаня
Киргизский хребет надвигается на Чуйскую впа�
дину со скоростью 2–5 мм/год, Заилийский хре�
бет – на Илийскую впадину со скоростью около
5 мм/год, хребет Кетмень – на ту же впадину со
скоростью 3–5 мм/год. Джунгарский Тянь�Шань
надвигается на Джунгарскую впадину со скоро�
стью 3–5 мм/год.

Общая деформация региона приводит к сокра�
щению его площади, которое происходит в на�
правлении, близком к меридиональному. Ско�
рость поперечного сокращения Тибета более
30 мм/год. Сокращение в большей мере компенси�
руется истечением коры в геодинамическое убежи�
ще, которое находится на востоке и юго�востоке от
Тибета. Скорость этого тектонического течения в
Центральном Тибете превышает 20 мм/год. Попе�
речное сокращение Тянь�Шаня происходит со ско�
ростью около 20 мм/год. Сокращение компенсиру�
ется пограничными и внутренними деформациями
и, частично, тектоническим течением в восточном
направлении, которое достигает 5 мм/год.

Предлагаемая геодинамическая модель взаи�
модействия Индостана, Тибета, Тарима и Тянь�
Шаня (рис. 16) показывает механизм передачи
импульса из зоны конвергенции Индостан–
Евразия к Тариму и Тянь�Шаню. Модель основа�

на на рассмотренных выше данных и их интер�
претациях. Наиболее важная информация была
получена в результате сейсмо�томографических,
сейсмологических и сейсмических исследований.
Они свидетельствуют: (а) о существовании кон�
вективных ячеек в верхней мантии под Тянь�Ша�
нем и Таримом и о размерах этих ячеек, (б) о мас�
штабе и границах пододвигания (субдукции) ин�
достанской континентальной литосферы под
Тибет, (в) о пододвигании Тарима и Северного
Тибета под Центральный Тибет, (г) о пододвига�
нии Тарима под Центральный и Восточный Тянь�
Шань. 

Автор благодарен Н.В. Короновскому, Т.В. Ро�
манюк и В.Г. Трифонову за благожелательные ре�
цензии на статью и за замечания и рекомендации,
которые позволили улучшить ее содержание. 
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Abstract—The tectonic and geodynamic consequences of the collision between Hindustan and Eurasia are
considered in the paper. The tectonic evolution and deformation of Tibet and the Tien Shan in the Late Cen�
ozoic is described on the basis of geological, geophysical, and geodetic data. The factual data and their inter�
pretation, which shed light on the kinematics of the tectonic processes in the lithosphere and the geodynam�
ics of the interaction between the Tien Shan, Tarim, and Tibet are discussed. A geodynamic model of their
interaction is proposed.
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