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ПРЕДИСЛОВИЕ

В сборнике опубликованы материалы Всесоюзного семинара 'Геология, генезис и 
использование цеолитов*', который был организован Комиссией по генетической минера
логии и физическим методам исследования минералов, Междуведомственным литологи
ческим комитетом АН СССР и Геологическим институтом АН СССР. Семинар состоял
ся в г. Звенигороде в конце 1 9 7 8  г. В нем приняло участие 1 6 0  человек, 
представлявших 4 0  организаций (академииескне и отраслевые институты, университеты, 
вузы, различные предприятия народного хозяйства) из 2 0  городов.

Настоящее совещание является четвертым, которое проводит начиная с 1 9 6 1  г. Ко
миссия по минералогии и физическим методам Междуведомственного литологического 
комитета. Общим для всех проведенных совещаний является их методологическая целе
устремленность, которая заключается в выявлении возможностей применения современ
ных прецизионных методов исследования и экспериментальных работ для решения круп
ных генетических проблем, наиболее актуальных для данного этапа развития литологии. 
В настоящий момент таким объектом являются цеолиты.

Организация и программа семинара впервые ставили задачей обсуждение всего мно
гообразия проблем, связанных с геологией и минералогией цеолитов.

В течение последних’ десяти лет во всем мире наблюдался резко возросший интерес 
к изучению природных цеолитов осадочно-вулканогенных формаций, в которых цеолиты 
часто образуют мощные мономинеральные пласты. Этот интерес определяется перспек
тивами использования цеолитов в качестве адсорбентов и молекулярных сит во многих 
отраслях промышленности и сельского хозяйства. Начиная с 1 9 7 6  г. Йыли проведены 
четыре международные конференции по молекулярным ситам, на которых обсуждались 
различные аспекты физико-химических свойств и использования цеолитов, а также от
дельные вопросы геологии и минералогии цеолитов, являющихся объектами промышлен
ного использования (Англия, 1 9 6 7 г ; США, 1 9 7 0  и 1 9 7 7  гг.; Швейцария, 1 9 7 3  г .) .
В 1 9 7 6  г. в США состоялась первая Международная конференция (Ц еолиты -76), на • 
которой вопросам геологии и минералогии цеолитов было уделено большое внимание.
В 1 9 7 7  г. в США была организована Международная ассоциация по изучению цеоли
тов (LAZ), в статусе которой предусматривается объединение и координация различных 
направлений в исследованиях цеолитов.

В СССР были проведены две Всесоюзные конференции (Баку, 1 9 7 4  г.; Тбилиси, 
1 9 7 4  г .)  и Советско-Болгарский симпозиум (Тбилиси, 1 9 7 6  г .) , посвященные вопро
сам изучения промышленных ресурсов цеолитов, их физико-химических свойств и воз
можностей использования в промышленности и сельском хозяйстве.

Тематика Всесоюзного семинара в Звениг ороде принципиально отличалась от всех 
предыдущих конференций как в СССР, так и за  рубежом. В центре внимания были воп
росы использования цеолитов как индикаторов определенных геологических обстановок 
для решения важнейших проблем теоретической геологии. Именно этот аспект рассмот
рен во вступительном программном докладе и статье, открывающей сборник, вице-пре
зидента АН СССР академика А.В. Сидоренко.

Содержание сборника предусматривает следующие главные разделы проблемы цео
литов.

1. Геологии и минералогии цеолитов различных геологических обстановок, привле
кающих сейчас наибольшее внимание геологов. Это современные и древние отложения 
осадочного чехла океанов, вулканогенно-осадочные серии областей, переходных от оке
анов к континентам, и эвгеосинклинальные области континентов.

2. Индикаторные характеристики цеолитов различных геологических обстановок и 
процессов.

3. Физико-химические свойства цеолитов.
4 . Проблемы номенклатуры и классификации.



5. Методы исследования и т.д. Особенное внимание уделяется освешен»ю особенно- 
с гей геологии и минералогии цеолитов различных геологических типов.

В сборник не вошли доклады, заслушанные на семинаре, посвяшенные использованию 
цеолитов в различных областях промышленности и сельского хозяйства, так как часть 
этих материалов уже опубликована, а часть будет публиковаться в других изданиях. 
Участники проведенного семинара по цеолитам подчеркнули его большое научное и прак
тическое значение, позволившее в публикуемом сборнике подвести итоги разносторонних 
исследований советских специалистов, осуществить широкий обмен информацией и наме
тить перспективные направления дальнейших работ. Было отмечено, что в результате 
исследований последних лет установлены закономерности геологического положения и 
пространственного размещения некоторых типов цеолитоносных пород на территории 
СССР. Поисково-разведочные работы позволили выявить месторождения клиноптилолита 
и морденита. Проделана большая работа по изучению адсорбционных и ионообменных 
свойств природных цеолитов с целью оценки перспектив их использования в народном 
хозяйстве СССР.

Определенные успехи достигнуты в области экспериментального моделирования при
родного цеолитообраэования и установления физико-химических параметров этого про
цесса. Однако эти результаты еще далеко не достаточны для разработки научно обосно
ванной теории формирования различных типов цеолитов и их ассоциаций. Было отмечено, 
что обширный круг задач в изучении цеолитов, связанный с решением важнейших проб
лем современной геологии океанов и континентов, не может быть успешно решен без  
создания определенного организационного Центра или Комиссии по геологии цеолитов, 
которая и координировала бы научно-исследовательские работы по гео лого-минералоги
ческим исследованиям цеолитов разных генетических типов. Были намечены дальнейшие 
задачи, стоящие перед изучением природных цеолитов.

1. В работах по изучению цеолитов современных и древних отложений осадочного 
чехла океанов задача заключается в установлении закономерностей и причин простран
ственного и временного распространения филлипсита и клиноптилолита; первый из них 
приурочен к отложениям от современных до олигоцена, второй к эоцену-мелу. Необхо
димо дать кристаллохимическую характеристику типов цеолитов, приуроченных к разным 
типам пород, разным стратиграфическим интервалам и разным структурам океанического 
дна. В итоге должна быть дана характеристика цеолитовой фации осадочного слоя оке
анов и предложена ее генетическая интерпретация.

2. В мезозойско-кайнозойских отложениях Русской платформы и альпийской склад
чатой зоны необходимо выявить узкие стратиграфические уровни максимально насыщен
ного цеолитообраэования (клиноптилолитовые горизонты), сравнить их с идентичными 
океаническими образованиями и выявить возможности использования этих 'раритетных* 
пород в карбонатно-кремнистых- формациях мела-палеогена континентов и океанов как 
коррелятивы или индикаторы вспышек магматической активности ('камуфлированный 
вулканизм').

3. Следует усилить внимание к изученйю кристаллохимических особенностей и пара
генезов цеолитовых а сбоя наций в породах офиолитовых комплексов континентов и океа
нов. Особенно важно выяснить специфику или идентичность этих особенностей в офиоли- 
тах океанов и континентов.

4. Необходимо начать работу над созданием геолого-генетической классификации 
природных цеолитов с широким привлечением новых материалов по геологии, минерало
гии и кристаллохимии цеолитов, связанных с различными геологическими обстановками 
и процессами.

5. Предложено усилить взаимосвязь в работах геолого-минералогического плана с 
исследованием структур цеолитов, их физико-химических свойств и экспериментальными 
исследованиями. Отмечено, что необходимы более углубленные физико-химические и 
геохимические исследования процессов цеолитообраэования. Важно разработать единую 
генетико-кристаллохимическую классификацию цеолитов.

А . Г .  Н а с с о в с к а я



ОСНОВНЫЕ ПРОБЛЕМЫ ИЗУЧЕНИЯ ЦЕОЛИТОВ
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А.В. СИДОРЕНКО

ПРОБЛЕМЫ ГЕОЛОГИИ ЦЕОЛИТОВ

В последние годы наблюдается резко возросший интерес к изучению цеоли
тов, встречающихся в качестве породообразующих минералов и слагающих час
то почти мономинеральные слои в различных типах вулканогенно-осадочных 
и осадочных породах.

Прич’цдюй этого послужили широкие перспективы использования природных 
цеолитов в качестве адсорбентов и молекулярных сит в различных отраслях 
п ромыш л енности.

В 50-х  годах в промышленности в основном использовались синтетиче
ские цеолиты. Работы, начатые в США в начале 60 -х  годов, привели к от
крытию более 300  месторождений природных цеолитов, не уступающих по 
своим качествам лучшим синтетическим цеолитам и значительно более деше
вых, чем последние.

Больших успехов достигли в последние годы геологи Советского Союза. 
Открыты месторождения клиноптилолита и морденита в Грузии, Армении, Азер
байджане, Молдавии, Крыму, Туркмении, на Сахалине и Камчатке.

Открытие широкого распространения цеолитов в стратифицироваиных отло
жениях оказалось возможным благодаря массовому внедрению в практику гео
логических исследований современных методов рентгенцструктурного анализа 
и сканирующей электронной микроскопии. Пластовые цеолитовые породы в поле 
и при микроскопическом изучении почти не отличимы от туффитовых пелитов, 
опок, трепелов. Осадочные цеолиты обнаружены сейчас в отложениях различ
ного возраста -  от позднего палеозоя до современных -  более чем в 4 О 
странах.

Для того, чтобы оценить роль, которую играют цеолиты в современной 
промышленности, достаточно сказать, что около 300  тыс. т природных цео- 
литовых пород, близких к моноМинеральным, ежегодно добывается в США, 
Японии, Италии, Югославии, Болгарии и некоторых других странах.

Области применения природных цеолитов очень широки. При этом возможно 
как их непосредственное использование, так и получение на их основе синте
тических цеолитов с высокими качествами молекулярных сит. Цеолиты исполь
зуются в качестве катализаторов и молекулярных сит в нефтеперерабатываю
щей промышленности, применяются для получения порцеланитового цемента, 
служат для осушки газов и жидкостей и находят применение в целом ряде 
других отраслей промышленности, требующих применения высококачественных 
адсорбентов. Исключительно эффективным является использование цеолитов в 
сельском хозяйстве, где они способствуют повышению урожайности и особен
но продуктивности животноводства и птицеводства.

Чрезвычайно широкое распространение цеолитов в туфах стратифицирован
ных вулканогенно-осадочных отложений, обнаруженных сейчас во многих стра
нах, ценные природные качества этих пород, позволяющие их использовать в 
самых разнообразных отраслях промышленности, MofyT, по-видимому, служить 
залогом тому, что цеолитовые породы сделаются сырьем будущего. Особая 
необходимость использования цеолитов как адсорбентов несомненно появится 
в связи с современными проблемами охраны от загрязнения окружающей сре
ды. В выбросах многих промышленных предприятий присутствуют сернистый 
и другие кислые газы, которые прекрасно улавливаются клиноптилолитом.



Есть все основания считать, что с использованием цеолитов выброс в атмо
сферу токсичных газов резко сократится в самом. ближайшем будущем. Очень 
важную роль играют цеолиты для очистки питьевых и сбросовых промышлен
ных вод от ряда токсичных веществ: ртути, кадмия, свинца, радиоактивных 
элементов. Таким образом, цеолиты должны оказаться надежными помощни
ками в решении одной из наиболее важных проблем, стоящих сегодня перед 
человечеством, -  охраны окружающей среды.

Естественно, что поиски и разведка нового ценного промышленного сырья -  
цеолитов не может в дальнейшем успешно развиваться без разработки науч
ных основ выявления закономерностей их геологического распространения. 
Однако это только одна сторона возможности развития геологии и минерало
гии цеолитов. Другая -  это возможность использования данной группы мине
ралов для решения широкого круга проблем современной теоретической лито
логии и геологии.

В недавнем прошлом основными объектами осадочной геологии являлись 
собственно осадочные отложения главным образом платформенных и миогео- 
синклииальных областей. Новые проблемы изучения океанов, областей, пере
ходных от океанов к континентам, проблемы сопряжения и, возможно, взаим
ных переходов континентальной и океанической коры резко интенсифицировали 
во всем мире интерес к вулканогенным процессам и воздействию эндогенных 
факторов на процессы формирования осадочной оболочки Земли как на конти
нентах, так и в океанах.

Цеолиты -  обычные компоненты в мезозойско-кайнозойских вулканогенно
осадочных комплексах различного составе и происхождения. Они очень широко 
распространены в современных океанических осадках, в третичных и меловых 
породах, полученных в кернах скважин глубоководного бурения, где Они при
сутствуют буквально во всех типах осадков: в красных глубоководных глинах, 
железо-марганцевых конкрециях, карбонатных и кремнистых отложениях. К 
этому же возрастному интервалу приурочены многочисленные месторождения 
цеолитов в формациях альпийских областей. Массовым распространением поль
зуются цеолиты в осадочных кремнисто-глауконито-меловых формациях Рус
ской платформы, Парижского бассейна, Англии, Северной Америки и др. Обыч
ны цеолиты в областях современного вулканизма и гидротермальной деятель
ности.

Таким образом, цеолиты, которые раньше представлялись довольно редки
ми минералами, экспонирующимися главным образом в музейных коллекциях, 
оказываются сейчас породообразующими компонентами, широко развитыми в 
различных геологических образованиях. Следует заметить, что хотя цеолиты 
часто встречаются, как уже говорилось, в мезозое-кайнозое, они достаточно 
широко расп ростра йены и в более древних породах, например в триасе и пер
ми Приуралья (анальцим), в карбоне и девоне Алтае-Саяяской области 
(анальцим и ломонтит). Так как цеолиты в мезозойско-кайнозойских отложе
ниях оказалось возможным выявить только после массового применения сов
ременных физических методов, в частности рентгеноструктурного анализа и 
электронной сканирующей микроскопии, то можно думать, что и во многих 
тонкокристаллических, трудно доступных для оптической диагностики палео
зойских породах (различных кремнистых сланцах, мергелях и др.) цеолиты 
еше будут открыты.

Хочется отметить широкое распространение цеолитов в основных магмати
ческих породах офиолитовых комплексов океанов и континентов, которые нахо
дятся сейчас в центре внимания геологов, петрологов и геохимиков. Цеолиты, 
как известно, широко развиты в качестве продуктов вторичных п|Яеобразова- 
ний или поздней магматической деятельности в базальтах, габброидах и дру
гих основных (особенно щелочных) и ультраосновных породах офиолитовых 
комплексов. Любопытно, что изучение минералогии цеолитов делает сейчас 
как бы своеобразный 'круг". Цеолиты были открыты и привлекли внимание 
ученых прежде всего в магматических породах; им были посвящены фундамен
тальные труды А.Е. Ферсмана, Г.В. Гвахария и др. Примерно в конце 50-х  го



дов началось широкое изучение цеолитов в вулканогенно-осадочных стратифици
рованных формациях; эти исследования находятся и сейчас в центре внимания 
ученых как в СССР, так и во многих зарубежных странах, что диктуется преж
де всего потребностями промышленности и сельского хозяйства, где сфера 
использования природных цеолитов непрерывно расширяется.

Проблема цеолитов пород офиолитовых комплексов сейчас снова вызывает 
исключительный интерес. Весьма вероятно, что цеолиты послужат ключом к 
расшифровке важнейшей проблемы современной геологии -  истории преобразо
вания океанической коры в континентальную -  и далее к истории формирова
ния мощной древней метаморфической оболочки материка.

Широкое распространение разнообразных цеолитов в основных магматиче
ских породах континентов, как уже говорилось, известно давно; особое место 
здесь принадлежит анальцимовым габбро или тешенитам, генезис которых, 
кстати, до сих пор не расшифрован. Исследования последних лет магматиче
ских пород океанического субстрата, полученные в результате глубоководного 
бурения океанов и драгирования в Мировом океане, показали широкое разви
тие в них цеолитовой минерализации. Появившиеся в последние годы материа
лы по подводному изменению основных пород океанической коры показывают, 
что происходит их существенная минералогическая и геохимическая перестрой
ка, вызывающая появление начальных признаков сиалической коры. Геохими
чески этот процесс выражается наиболее ярко и неожиданно в накоплении 
калия (элемента, встречающегося в очень незначительном количестве в пер
вичном составе толеитовых базальтов). Минералогически эти преобразования 
базальтоидов выражаются в появлении новообразованных ассоциаций минера
лов, присутствие которых отражает явления "эмбриональной гранитизации" 
материала океанической коры. Это смектиты варьирующей железистости, обя
зательной чертой которых является повышенное содержание К 2О (до 3,5-4% ), 
иногда селадониты (К2О до 5%), цеолиты K-Na-Ca состава, замещающие каль
циевые плагиоклазы, и, наконец, специфические калиевые полевые шпаты типа 
низкотемпературного санидина, также замещающие плагиоклазы, содержащие 
до 13-15% К2О.Обязательным членом этой ассоциации является также ново
образованный кварц или кристобалит, возникающий за счет избыточного крем
незема, не израсходованного на формирование алюмосиликатов. Особенно ин
тересно то обстоятельство, что эта ассоциация литофильных минералов появ
ляется не только в измененных под действием океанической воды магматиче
ских породах, но и в пелагических красных глинах, происхождение которых 
тесно связано с гальмиролитическим разложением толеитовых базальтов. До
полнительным источником кремнезема в этом случае являются и кремнистые 
организмы -  радиолярии и диатомеи.

Таким образом, на огромных площадях океанического дна формируется ас
социация минералов, по существу "переводящая" минералы основных пород 
океанической коры в комплекс минералов, служащих провозвестниками буду
щего появления пород сиалического состава континентальной коры. В зоны 
субдукции поступает материал, который при повышении температуры способен 
давать ассоциации минералов пород дацит-андезитового ряда, богатых крем
неземом и щелочами. Следовательно, цеолитам в процессе континенталиэации 
пород океанического субстрата принадлежит важная роль как предшественни
кам будущих породообразующих минералов кислых и средних кристаллических 
пород -  К-Ыа-Са полевых шпатов.

Изучение динамики процессов формирования континентальной коры на гео
логическом и эволюционно-кристаллохимическом уровне с применением совре
менных физических методов, включая изотопный анализ, должно поднять сов
ременную минералогию на новую ступень, на которой она должна вновь за
нять принадлежащее ей по праву место одной из фундаментальнейших наук 
геологии. По существу, именно эту задачу ставили В.И. Вернадский и А.Е. Фер
сман, которые считали задачей минералогии изучение в пространстве и вре
мени истории Земли как истории минералов -  соединения атомов и молекул.



А.Г. КОССОВСКАЯ, В.Д. ШУТОВ, М.Я. КАЦ

ГЕНЕТИЧЕСКИЕ ТИПЫ ЦЕОЛИТОВ КЛИНОПТИЛОЛИТ- 
ГЕЙЛАНДИТОВОЙ ГРУППЫ КОНТИНЕНТОВ И ОКЕАНОВ

Распространение и классификационные признаки. Цеолиты клиноптилолит- 
гейландитовой группы очень широко распространены в мезозойско-кайнозой
ских осадочных и вулканогенно-осадочных комплексах континентов и океанов. 
Они слагают часто мономинеральные мощные пласты в измененных туфах и 
туффитах кислого состава в третичных и меловых вулканогенно-осадочных 
сериях многих геосинклинальных областей мира, широко известны в отложе
ниях третичных и современных содовых озер, распространены в различных 
породах платформенных кремнисто-меловых формаций палеогена и мела, а в 
последние годы повсеместно обнаружены в том же возрастном интервале» что 
на платформах в осадочном чехле океанов по материалам глубоководного бу
рения DSDP, Клиноптилолит часто рассматривается как один из членов груп
пы гейландита, однако сейчас, вероятно, правильнее говорить о клиноптило- 
лит-гейландитовой группе, так как первый распространен несравненно шире, 
чем второй, особенно в осадочных и вулканогенно-осадочных отложениях, не 
затронутых гидротермальными преобразованиями.

Структурная близость гейландита и клиноптилолита является причиной того, 
что в основу классификационного разделения этих двух разновидностей был 
положен их химический состав, в частности отношение S1O2/AI2O3 и СаО/ 
/(Na20  + К20) [Mumpton, I960; Mason, Sand, I960], а несколько позднее -  
термостойкость [Boles, 1972; Filizova et al., 1972; Alietti, 1972]. Хотя воп
росы классификации цеолитов клиноптилолит-гейландитовой группы, в том чис
ле учитывающие их Генетическую принадлежность к определенным геологиче
ским обстановкам, затрагивались многими исследователями, единой класдифи- 
кации пока нет [Шумейко, 1972 ; Коссовская, 19 7 5 ; Шумейко и др., 1 9 78 ; 
Муравьев, 1978; и др.]. Большинство4 авторов за основу разделения клино
птилолита и гейландита принимают совокупность признаков, обобщенных 
Дж. Болсом [Boles, 1 9 7 2 ] . К клиноптилолиту относятся разновидности, ха
рактеризующиеся отношениями Si/Al > 4, + К20 ) < 1  и высокой
термостойкостью -  отсутствием изменения в структуре при длительном нагре
вании при температуре 450 -500°С . Менее четким признаком является пока
затель преломления, который, по данным большинства исследователей, у кли- 
ноптилолитов >1,4 87. Между клиноптилолитами и гейландитами существует 
ряд переходных разностей -  Са и (или) ниэкокремнистые клиноптилолиты,
K-Na и (или) высококремнист;ые гейландиты, отличающиеся различными зна
чениями пониженной термостойкости. Удобной характеристикой для промежу
точных разновидностей группы клиноптилолит-гейландитовых цеолитов может 
служить, по-видимому, суммарный показатель кремнистости и катионного со- 

Si02/(Na20  + К20)
става ------  - ------| предложенный В.И.Муравьевым [1979]. Иэомор-

^ 2 □ СаО
физм типа К , Na + Si и Са + Al выступает в этой группе цеолитов достаточ
но четко, что отмечали еще Б. Мэзон и Л. Санд [Mason, Sand, I960].

При дальнейшей разработке классификационных разделений клиноптилолит- 
гейландитовой группы важно обратить внимание на генетическую сторону, ко
торой до сих пор внимания уделялось недостаточно. В частности, уникальные 
промежуточные разновидности между гейландитом и клиноптилолитом, ойисан- 
нь;, Гчж. Болсом в Новой Зеландии, не имеют геологической характеристики и 
п’ вязки (рис, 1). В, то же время наиболее сложная задача заключается в 
классификационной типизации именно промежуточных членов группы, так как 
отличия собственно клиноптилолитов и гейландитов достаточно ясны (табл. 1—6 ,



Рис. 1. Характеристика химического состава разных генетических типов кли- 
ноптилолитов

Клиноптилолиты из меловых и эоценовых отложений океанов: 1 -  
Атлантического, обр. 2 -8 А -9 -1 -3 3 -3 5 , 2 -  Индийского, обр. 2 7 -2 5 9 -9 -  
2—90—9 2 ,3 — Тихого, обр. 20—198А—4^3—110—112; ^—средний состав 12 образ
цов клиноптилолитов содовых озер США; 5 -  средний состав 12 образцов клиноп- 
тилолитов из туфов Японии; 6 -  средний состав 4 образцов клиноптилолитов 
из туфов месторождений СССР; 7 -  средний состав 17 образцов клино
птилолитов из кремнисто-меловой формации Русской платформы; 8 -  сред
ний состав б образцов гейландит-клиноптилолитов Новой Зеландии; 9 -сред
ний состав 5 образцов гейландитов гидротермального генезиса геотермальных 
полей Камчатки и Исландии; 10 -  гейландиты (2 образца) из угленосных от
ложений Якутии и Минусинской котловины. Диаметр кружка соответствует 
сумме катионов

см. рис. 1). Не менее важно выяснить взаимосвязи между составом, осо
бенностями клиноптилолит-гейландитовых минералов и обстановками их образо
вания, иными словами, следует выявить индикаторные характеристики и воз
можности цеолитов рассматриваемой группы. Подчеркнем, что для некоторых 
генетических типов пока можно говорить именно об общем характере геологи
ческих обстановок, а не об условиях образования, так как генезис клиноптило
литов палеоген-меловых платформенных формаций и синхронных образований 
океанов до сих пор дискуссионен и в этой проблеме сохраняется еше много 
нерешенных вопросов.

Индикаторные возможности цеолитов рассматриваемой группы проявляются 
очень четко даже при изучении только вариаций их химического состава, про
веденном на генетическом уровне. Так, для разных генетических типов клино
птилолитов была установлена специфика их химического состава (см. табл. 1-
6 ). Было показанр, что в координатах S K ^ /A ^ O g -  катионный состав фигура
тивные точки анализов клиноптилолит-гейландитов, принадлежащих к разным 
геологическим обстановкам, занимают определенные четкие поля [Коссовская, 
19 7 5 ].

Эти особенности состава отражаются и в среднем химическом сг>ста- 
ве клиноптилолитов и гейландитов разных генетических типов (см. рис. 1). 
Максимальная насыщенность катионами (показана на рис. 1 диаметром круж- 
ха) свойственна наиболее чистым представителям клиноптилолитов содовых 
озер, характеризующихся наиболее высоким отношением SiO 2/AI 2^3 (до 10), 
Основными катионами в них являются Na и К при ведущей роли Na; содержа
ние Са очень низкое (см. табл. 3). тАнтиподами" клинопт^Ьолитов щелочных 
озер являются гейландиты гидротермального или осадочного генезиса из угле
носных отложений (см. табл. 5). Для них типичны самые низкие значения 
Si02 /A l203 (5,5-7,5)^ и высокая насыщенность катионами, среди кото
рых, однако, абсолютно доминирует Са; содержания Na низки, К почти отсут
ствует .



Т а б л и ц а  1

Клиноптилолиты крем нисто-м еловы х формаций (Р усск ая  платформа, Зауралье,

Окислы 1 2 3 4 5 6 7 8

Si02 66,14 59,58 69,25 64,62 61,70 66,50 62,46 '' 64,18 '
а12° 3 12,28 14,64 10,65 12,32 15,37 9,69 11,68 13,55

ре2°3 0,70 3,32 1,40 0,76 3,03 3,68 Не обн. 0,81
FeO 0,72 Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. Не обн. То же Не обн.

СаО 2,61 2,61 1,22 3,02 3,06 1,33 2,30 3,38
MgO 1,18 1,31 Не обн. 0,36 1,45 0,38 Не обн. 0,06

Na20 0,48 0,66 3,30 2,25 0,44 0,46 0,21 1,27

К 2° 1,48 1,68 3,19 0,50 2,81 4,26 4,55 1,19

н20+ 8,54 5,75 10,15 12,90 Не опр. 13.41 13,01 15,17

н2о- 5,35 9,85 2,26 Не опр. То же Не опр. Не опр. Не опр.

Сумма 99,48 99,40 101,82 96,73 87,86 99,71 99,36 99,61

Примечание. Использованная литература: 1 -  Г.Ю. Бутузова [1964] ; 2 -  Н.В. Ренгартен [194 5]; 
3 -  В.С. Васильев и др. [1956]; 4 '-  Г.И. Бушинский [1950]; 5 -  С.И. Шумейко [1972]; 6 ,7  -  
З.И.Ситникова [1968]; 8 - G.' Brown et al. [1969]; 1м-9м -  В.И.Муравьев [1979].

Типичная промежуточная группа между клиноптилолитами и гейландитами 
описана Дж. Болсом в Новой Зеландии (см. табл. 4 ). Клиноптилолит-гейлан- 
дитовые минералы эпигенетически измененных туфов СССР и Японии, как и 
клиноптилолиты кремнисто-меловых платформенных формаций, занимают про
межуточное положение между собственно клиноптилолитами и клиноптилолит- 
гейландитами Новой Зеландии как по отношению SiC>2 /AI2 О3 (колеблются от 
9 до 7 ,5 ), так и по катионному составу; они отличаются меньшим суммар
ным содержанием катионов и переменным присутствием в-составе Са, Na и К; 
в туфах ведущая роль обычно принадлежит Na и Са, в платформенных цеоли
тах -  Са и К (см. табл. 1 ,2 ). С.И. Шумейко [197 2], С.И. Шумейко и др. 
[1 9 7 8 ] и В.И. Муравьев [1 9 7 9 ] показали, что среди платформенных цеоли
тов часто встречаются клиноптилолиты с 'гейландитовым* уклоном. Так,
С. И. Шумейко описал Са-клиноптилолиты с пониженной термоустойчивостью из 
писчего мела, а В.И. Муравьев показал, что собственно клиноптилолиты при
урочены к породам, богатым кремнеземом -  опокам, трепелам, песчаникам 
с кремнистым цементом, а в терригенных породах с глауконитом и в писчем 
мелу клиноптилолиты отличаются пониженной термостойкостью.

Таким образом, состав цеолитов клиноптилолит-гейландитовой группы за
висит от совокупности условий формирования. Высокая растворимость и актив
ность кремнезема и пониженная активность Са в щелочных условиях содовых 
озер определяют состав типичных высококремнистых клиноптилолитов данного 
генетического типа [Нау, 1 966 ]. Напротив, в кислых условиях растворимость 
и активность кремнезема относительно низки. Наиболее активным катионом 
является Са, что и обусловливает присутствие типичных осадочных гейланди- 
тов среди пород угленосных формаций.

Вероятно, с нейтральными или относительно кислыми растворами связано об
разование и характерных гидротермальных гейландитов.Подробная расшифровка 
состава *пород-хозяевв и обстановок формирования, по-видимому, должна объяс
нить и колебания состава клйноптилолит-гейландитовых цеолитов Ь пределах 
одного генетического типа, в частности эпигенетически-измененных туфов 
СССР и Японии. Залогом этого является установленная В.И. Муравьевым и. 
С.Ц. Шумейко зависимость состава клиноптилолитов Русской платформы от 
состава вмещающих пород.

Очень интересным оказался состав океанических клиноптилолитов, первые 
анализы которых были получены недавно (см. табл. 6 ). При относительно не—



1 м 2 м 3 м 4 м 5 м 6 м 7 м 8 м 9 м

66,95 66,54 63,89 67,34 66,94 66,61 67,86 1 69,15 П' 63,90

12,70 12,22 14,24 11,90 12,90 9,32 12,20 10,41 12,73

Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.

То же То же То же То же То же То же То же То же То же

2.39 3,44 3.16 4,05 2,26 ЗЛО 0,55 1,23 3,70

1,26 1,01 1,75 0,24 1,35 0,53 0,44 0,10 0,36

0,17 0,15 0,17 0,21 0,11 0.11 0,34 0,22 0,16

1,26 1,18 0,85 1,01 3,28 1,95 1,53 1,64 3,16

11,90 11,51 12,24 9,76 8,95 13,30 13,00 10,70 10,35

4.73 4,96 5,45 5,73 5,56 5,71 4.52 6,65 6,00

101,36 101,01 101,75 100,24 101,35 100,63 100,44 ю о л о 100,36

большой насыщенности катионами, сближающей эти цеолиты с- одно возрастными 
клиноптилолит-гейлаидитами Русской платформы, основным катионом в них 
является К при низком содержании Са и очень низком -  Na (см. рис. 1 ). 
Ведущая роль К в катионном составе клиноптилолит-гейландитовой группы 
является спецификой океанических цеолитов.

Авторы считают, что дальнейшая успешная разработка классификационных 
разделений клиноптилолит-гейландитовой группы должна базироваться прежде 
всего на накоплении материала по изучению определенных генетических типов, 
для которцх были бы ясны геологические условия возникновения цеолитов и 
парагенетически связанных с ними минералов. В пределах этих генетических 
типов детальное изучение цеолитов с применением сканирующей электронной 
микроскопии, выделение из образцов фракций в узких пределах плотностей, 
химическое и термическое изучение характерных кристаллических разновидно
стей может дать надежный, материал как для последующего классификацион
ного разделения цеолитов рассматриваемого генетического типа, так и для 
выявления их индикаторных характеристик, свойственных определенным обста
новкам. Этот подход мы попытались применить при изучении клиноптилолитов 
из осадочного чехла океанов, широкое распространение которых, выявленное 
материалами глубоководного бурения, привлекло в последние годы внимание 
многих исследователей.

Современное состояние и изученность цеолитов осадочного слоя океанов. 
Проблема распределения и происхождения цеолитов в океанических отложени
ях начинает в последние годы интенсивно разрабатываться, и хотя она достав 
точно сложна и еше мало изучена, имеющиеся материалы уже показывают 
большую перспективность этой группы минералов как индикаторов определен
ных геологических обстановок минералообразования в океанах.

В океанических осадках и породах, начиная от современных и кончая верх
неюрскими, вскрытыми скважинами бурения, широко распространены два цео
лита: филлипсит и клиноптилолит. Первый распространен от современных осад
ков до миоцена, второй -  присутствует в палеогеновых и меловых отложениях. 
Эта закономерность впервые была подмечена М. Петерсоном [Petterson et al., 
1970], а затем подтверждена многочисленными исследователями, которые 
провели статистическую обработку результатов рентгеновского изучения оке
анических отложений [Stonecipher, 1976 ; Couture, 1977; Boles, 1977 ; Natan, 
Floxer, 1977 ; Лисицына, Бутузова, 1978 ; и др.].



Т а б л и ц а  2

Клиноптилолиты вулканогенно-осадочных формаций (СССР и Япония) (содержа

Окислы 9* 10* 11* 12* 13 14

Si02 6 2 ,3 6 6 7 ,0 0 6 5 ,9 0 6 5 ,45 66,68 6 5 ,1 7

А120 3 13 ,14 11 ,72 12,20 12 ,92 11 ,30 1 3 ,3 8

ре2°3 1 ,63 0,71 1,01 0,84 0 ,99 1,06

FeO Не обн. 0,12 0 ,1 8 0,37 Не опр. Не опр.

MgO 0 ,92 0,88 0 ,57 0 ,90 1,14 0 ,5 3

CaO 2,60 2,00 3 ,00 4 ,0 0 1,86 3,22

Na20 3 ,99 3,10 2 ,55 0,84 0,4 3 1,62

к 2о 1,20 1,25 1 ,1 8 1,96 4,25 2 ,82

н 2о + 8 ,32 5 ,58 6,20 7 ,22 9 ,48 6 ,4 8

н 2 сг 5 ,3 3 4 ,80 5 ,25 5 ,3 0 4 ,53 4 ,95

т ю 2 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.

С ум м а 9 9 ,4 9 97 ,16 98 ,04 9 9 ,8 0 1 0 0 ,5 8 99 ,2 3

* Пересчитано на удаленный карбонат.

П р и м еч ан и е . Использованная литература: 9 -1 2  -  Н.Ф. Челищев, Б.Г. Бе- 
ренштейн [1974] : 9 -  Дэегви, 10 -  Бадхыз, 11 -  Ай-Даг, 12 -  Новый

Факт зонально-возрастного распределения цеолитов в осадочном слое оке
анов не вызывает никаких сомнений, он однозначно устанавливается всеми 
исследователями, начиная с С. Стонцифер, впервые обобщившей материалы 
рейсов 1 -2 4 . Что же касается других .проблем, в частности интенсивности 
цеолитообраэования в отдельные временные интервалы, приуроченности клино- 
птилолита и филлипсита к разным фациально-литологическим типам пород, ин
терпретации генезиса, цеолитов и причин, обусловливающих их зональное рас
пространение, то здесь имеются большие расхождения. Прежде всего это ка
сается заключений, сделанных Н.А. Лисицыной и Г.Ю. Бутузовой [1978] о 
характере цеолитообраэования в Мировом океане, и несовпадений приводимых 
ими данных с материалами других авторов [Boles, 1977; Watan, Flexer, 1977; 
Boles, Wise, 1978; Stoncipher, 1978].

Причиной этого является, очевидьи, использование разнородного материала. 
Н.А. Лисицына и Г.Ю. Бутузова включили в свои статистические подсчеты не 
только данные по скважинам глубоководного бурения, но и материалы по изу
чению поверхностного слоя осадков, собранные многочисленными экспедициями 
на протяжении всего длительного периода изучения дна океана (не указав, 
кстати, количества использованных станций). Естественно, это резко завыси
ло частоту встречаемости филлипсита в самых молодых (поверхностных) от
ложениях, нарушило картину распределения цеолитов во всем осадочном слое 
океанов, привело к неправильному заключению о преимущественном распрост
ранении филлипсита в пелагических глинах, а клиноптилолита -  в карбонатно
кремнистых породах и привело далее к неверным генетическим выводам 
(рис. 2 -4 ).

Наиболее полный и четкий материал статистического распределения фил
липсита и клиноптилолита приводится в последних работах Дж. Болса [Boles,
1 977 ], Дж. Болса и В. Вайса [Poles, Wise, 1 9 7 8 ]. Они обобщили материал



15 16 17 18 19 20

6 7 ,0 8 66 ,84 6 6 ,0 8 67 ,97 6 6 ,6 9 6 3 ,3 0
12,00 13,75 1 1 ,9 2 10,10 1 1 ,3 0 14,26

0,68 1,25 0 ,40 1,36 0 ,89 0,74
Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.

0 ,8 0 0 ,40 0,04 0 ,49 1,14 1,05

0 ,8 0 2,24 2 ,03 2,12 0 ,5 3 3,25

2,14 2,32 2 ,07 0,85 0 ,4 3 0,95

3,21 2,76 2 ,05 3,40 4 ,25 2 ,70
8,21 5 ,33 9 ,40 9,65 9 ,4 8 7 ,80

5 ,6 0 5 ,19 6 ,46 3,99 4 ,5 3 6 ,30

Не опр. Не опр. 0 ,44 0,02 0 ,16 0,05

1 0 0 ,4 8 1 0 0 ,0 8 100 ,51 100 ,0 3 1 0 0 ,7 2 1 00 ,30

Кохб; 1 3 -1 5  -  Н. Minato, М. Utada [1969, 1971]; 16 -  М. Utada, Н. Minato [19691; 
1 7 -2 0 -  Н. Minato, М. Utada [19691-

по рентгеновским анализам валовых проб осадков в 325 скважинах глубоко
водного бурения; полученные результаты распределения филлипсита и клино- 
птилолита иллюстрируются на рис. 2 -4 . Оказалось, что частота встречаемо
сти клиноптилолита вдвое превышает частоту встречаемости филлипсита: пер
вый был встречен в 64 9 .пробах, второй -  в 321. Очень интересен пик уси
ления интенсивности цеолитообразования в миоцене (см. рис. 2 ). Как извест
но, этот интервал характеризуется вспышкой интенсивного вулканизма в оке
анах, установленной по подсчетам пепловых прослоев в скважинах [Kennet et 
al., 1977].

Не менее интересными оказались результаты распределения филлипсита и 
клиноптилолита по типам пород (см. рис. 3 ) .  Максимально насыщенными обо
ими цеолитами оказались пелагические глины, причем распространенность 
филлипсита и клиноптилолита в них очень близка; частота встречаемости пер
вого около 4 3%, второго 45%. В карбонатных породах клиноптилолит встре
чен в 33% образцов, филлипсит в 28%. Неожиданной оказалась несколько 
меньшая распространенность клиноптилолита (см. рис. 3 ) в кремнистых поро
дах, если учесть, что клиноптилолит является значительно более кремнистым 
цеолитом, чем филлипсит. Полученные данные показывают, что заключение 
Н. А. Лисицыной и Г. Ю. Бутузовой об обусловленности зонального распростра
нения цеолитов и их генезиса только первичным фациально-литологическим 
типом пород и скоростями осадконакопления не подтверждается.

Показательно распределение филлипсита и клиноптилолита с глубиной от 
поверхности осадка (см. рис. 4 ). Распространенность филлипсита максималь
на на глубинах от О до 50 м; потом она резко снижается, хотя в единичных 
образцах филлипсит встречается до глубины 6 0 0  м. Встречаемость клинопти
лолита нарастает с глубиной: она довольно близка в интервале 1 5 0 -6 5 0  м, 
не превышая 20%, и увеличивается на больших глубинах до 30-4  0%. Убыва-



Т а б л и ц а  3
Клинолтилолитъз содовых озер  СИ'А (содержание окислов, вое. %)

Окислы 21 22 23 24 25 26 27

SiC>2 6 9 ,0 7

А120 3 1 0 ,8 8

ре2°3 0 ,0 8

FeO Не обн.

СаО 0 ,3 9

MgO 0 ,1 8

Na2 0 4 ,2 3

к2о 2 ,5 2

н2о+ 6 ,5 6

Н20 ‘ 5 ,8 2
С ум м а 9 9 ,6 0

6 2 ,9 2 6 4 ,7 4

1 2 ,8 9 1 3 ,0 2

1 ,6 0 0 ,2 8

1 ,1 8 0 ,2 7

1 ,8 9 2 ,7 9

0 ,2 5 0 ,41

2 ,84 1 ,74

4 ,31 2 ,2 8

6 ,4 2 1 2 ,0 5

6 ,3 2 2 ,41

1 0 0 ,6 2 9 9 ,9 9

6 8 ,3 0 6 9 ,9 3
11 ,6 6 1 1 ,8 9
0 ,0 2 0 ,0 2
Не обн. Не обн.

1 ,0 3 1 ,0 7
0 ,3 6 0 ,4 7

2 ,4 7 2 ,9 6

2 ,9 3 3 ,4 7

1 3 ,2 3 1 0 ,1 9

1 0 0 ,0 0 1 0 0 ,0 0

6 9 ,2 2 6 4 ,7 0

11 ,74 1 2 ,4 3

0 ,04 0,4 4

Не обн. Не обн.

1 ,16 1 ,26

0 ,3 5 0 ,34

2 ,4 5 4 ,3 2

3 ,0 0 2 ,2 8

12 ,04 1 3 ,5 6

1 0 0 ,0 0 9 9 ,8 6

П ри м ечание. Использованная литература: 21 -  В. Mason, L. Sand [I960]; 22,23 -  R.L, На> 
[1966]; 24— 26 -  W.Wise et al., [1969]; 2 7 -  R. Shepard, A. Gude [1969].

Т аб л и ц а  4
Переходные клиноптилолит-гейландиты туфов Повой Зеландии 
(содержание окислов, вес. %)

Окислы 1 2 8  1 29 | 30  
1

|~ 31 32 ]
1 “

33 34

Si02
1---------------- 1

6 3 ,0 1 6 7 ,4 5 6 3 ,5 6 6 4 ,3 6 6 0 ,6 1 6 2 ,8 5 6 3 ,7 6

А120 з 1 3 ,3 0 1 3 ,2 7 1 5 ,3 2 1 4 ,3 0 1 7 ,0 3 1 5 ,3 9 1 5 ,5 2

0 ,6 7 0 ,31 0 ,6 3 1 ,12 0 ,0 3 0 ,1 9 0 ,2 9

СаО 3 ,6 7 3 ,86 7 ,1 6 4 ,5 6 6 ,2 3 5 ,24 6 ,34

MgO 1 ,3 5 1 .0 5 0 ,4 5 0 ,8 3 0 ,54 0 ,7 7 0 ,6 7

Na20 0 ,2 4 0 ,2 6 0 ,1 2 0,21 1 ,0 7 0 ,3 5 0 ,2 6

к2° 1 ,7 6 2 ,26 0,4 7 2 ,4 0 2 ,1 6 2 ,0 0 0 ,3 3

Н20 + 1 6 ,0 0 1 1 ,5 6 1 2 ,0 9 12 ,01 1 1 ,8 0 1 3 ,0 2 1 2 ,8 3

Н г о '

С ум м а 9 9 ,7 4 9 9 ,7 4 9 9 ,8 0 9 9 ,6 2 9 9 ,4 7 9 9 .74 9 9 ,7 4

Примечание.  Использованная литература: 3 2 -3 4  -  J. Poles [1972L

ние филлипсита с глубиной может служить довольно веским доказательством 
его эпигенетической нестойкости в осадочном слое океана.

В заключение обзора данных по распространению филлипсита и клинопти- 
лолита следует отметить существенную неравномерность распределения цеоли
тов как по площади, так и в разрезе. Причины этой неравномерности пока не 
вскрыты и могут быть выявлены, естественно, только после того, как будут 
определены типы минеральных парагенезов океанических цеолитов и установ
лены условия их возникновения.

Статистический материал, позволивший установить глобальные закономер
ности в распределении филлипсита и клиноптилолита в Мировом океане в за
висимости от возраста, литологического состава и глубины захоронения, очень
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-Рис. 2. Частота встречаемости (в %) филлипсита ( 1 ) и клиноптилолита ( 2 ) 
в осадочном слое Мирового океана (по Дж. Болсу [Boles, 1 977 ], рейсы 
1 -35 )
Рис. 3. Частота встречаемости филлипсита (1 ) и клиноптилолита ( 2 ) в раз
ных литологических типах пород (по Дж. Болсу [Boles, 1 9 7 7 ] )

А -  глины, цеолитовые глины; В -  кальцитовые илы, мел, известняки;
В -  вулканические песчаники, сланцы, пеплы; Г -  кремнистые илы; Д -  пес
чаники, сланцы; Е -  лигниты

Рис. 4 . Распределение филлипсита и клиноптилолита в разрезе осадочного 
слоя океанов в зависимости от глубины от поверхности осадка 

Условные обозначения см. на рис. 3

важен, однако совершенно недостаточен для раскрытия закономерностей про
исхождения цеолитов. Сейчас следует переходить к накоплению материала по 
детальной минералогии как самих цеолитов, так и вмещающих пород, по уста
новлению типичных минеральных парагенезов клиноптилолита и филлипсита, 
выявлению модификаций этих двух цеолитов и их взаимоотношению друг с дру
гом в определенных типах пород, иными словами -  к детальному минералоги
ческому изучению определенных 'моделей цеолитообразования'  в океанах. Ав
торами проводится такая комплексная работа на примере изучения вулканиче
ских стекол, глинистых минералов и цеолитов из скважин DSDP Тихоокеан
ского профиля (рейсы 6 , 8, 16, 17, 20 ), а также ряда скважин Атлантиче
ского (рейсы 2, 38, 41 ) и Индийского (рейс 27) океанов.

Результаты изучения цеолитов океанов. Приводятся результаты изучения 
трех 'эталонных' образцов клиноптилолита из наиболее распространенных ти
пов цеолитонасыщенных пород эоцен-мелового возраста Атлантического, Тихого 
и Индийского океанов: кремнисто-радиоляритовая порода (обр. 2 -8 А -9 -1 -3 3 -  
3 5 ), глинисто-кремнистая порода (обр. 2 7 -2 5 9 -9 -2 -9 0 -9 2 )  и красная цеоли- 
товая глина (обр. 2 0 - 1 9 8 А -4 -3 -1 1 0 -1 1 2 ) . Хотя данная статья посвящена 
клиноптилолитам, в ней приводятся некоторые результаты изу^рния филлипсита, 
без которых было бы трудно прийти к каким-либо заключениям о характере зо
нального сопряжения филлипсита и клиноптилолита и ‘возможностях образования 
второго за счет первого. В качестве эталонных образцов был выбран филлипсит 
из современной красной глубоководной глины центральной котловины Тихого 
океана (48-й  рейс нис 'Витязь', ст. 6 2 9 8 -3 2 ) , любезно предоставленный 
авторам И.В. Хворовой. Были изучены содержащие филлипсит красные глины



Гейландиты гидротермального и осадочного генезиса из угленосных формаций

Окислы 35 36 37 38

Si02 56 ,67 5 7 ,6 3 5 6 ,1 3 5 2 ,52
А120з 16 ,89 1 3 ,73 17,74 15 ,43
Fe20 3 0 ,17 0 ,30 0 ,1 9 0 ,70
СаО 8,66 8 ,70 7 ,2 8 8,39
MgO Не обн. Н$ обн. Не объ. Не обн.

Na2 0 1 ,60 2,95 1 .42 0 ,25

к2о Не опр. Не опр. 0 ,44 0 ,40

н2о+ 12 ,48 12 ,8 0 1 4 ,3 0 1 5 ,18

н2о- 4 ,12 3,10 2,25 2,02

С ум м а 100 ,59 99 ,21 99 ,75 94 ,89

П ри м еч ан и е . Использованная литература: 35, 36 -  В.В. Петрова [1970]; 
37 -  А.С.Запорожцева, Т.Н. Вишневская [1963]; 38 -  Е.З. Бурьянова,

Т а б л и ц а  6

Клиноптилолиты океанических отложений (содержание окислов, вес. %)

Окислы 45 46 47
48
(интервал колебаний 
в 5 образцах)

Si02 6 7 ,4 7 64 ,1 6 6 1 ,2 2 6 7 ,8 0 -7 2 ,7 5

Ti02 0 ,39 0 ,52 0,56 Не опр.

ai2o3 11 ,27 1 3 ,28 1 4 ,20 1 3 ,1 7 -1 6 ,1 2

Fe 2°3 3,17 3 ,30 3 ,89 0 ,0 3 -0 ,5 6

FeO Не обн. Не обн. Не обн. Не опр.

MnO 0,32 0,20 0 ,6 3 То же

MgO 1.71 1,20 2,26 0 -0 ,9 2

СаО 1,12 1 ,43 1,71 0 ,2 4 -1 ,0 6

Na2 0 0,68 0 ,46 0 ,72 2 ,1 9 -3 ,3 7

К 2° 2,20 4,31 3,66 3 ,1 6 -5 ,8 3

н2о+ 5 ,50 6,14 6,14 Не опр.

н2о- 4 ,5 0 4 ,69 4 ,9 0 То же

С ум м а 9 8 ,3 3 9 9 ,6 9 99 ,89 9 f , 9 7 -9 8 ,2 0

П р и м еч ан и е . 45 -  обр. 2 -8 А -9 -1 -3 3 -3 5 ; 46 -  обр. 2 7 -2 5 9 -9 -2 -9 0 -  
92; 47 -  обр. 2 0 -1 9 8 А -4 -3 -1 1 0 -1 1 2 ; использованная литература: 48  -  
J. Boles, W. Wise [1978].



39 40 41 42 43 44

57 ,16  5 6 ,859 ,1 3 5 7 ,1 0
16 ,67 1 6 ,8 2
Не опр. Не опр,
7 ,25 6 ,9 5
0 ,35 0 ,07
1,17 1 ,25
0,65 0 ,4 2

1 5 ,6 8 16 ,61

100 ,94 9 9 ,6 8

1 6 ,2 0 16 ,6
Не опр. Не опр,

7 ,11 5 ,8
1,95 Не опр.
1 ,25 1.6

0 ,50 0,8

1.5,74 15 ,7 5

99,91 99 ,44

61,14 5 7 ,3 8
14 ,52 16,91
Не опр. Не опр.

3 ,60 7,00

0 ,2 8 0,01

4 ,4 8 0,10

0,94 1 ,3 8

14,16 1 3 ,67

9 9 ,1 2 101 ,0 6

др. [1962]; 4 2 ,4 3  -В.В. Богданов [1967]; 39 -41  -  Н.В. Логвиненко и 
J. Boles [1972]; 4 4 -  A. Merkle, М. Slaugther [1968].

Тихого океана плейстоценового (обр. 8 -6 8 -1 -2 -1 1 0 -1 1 5 )  и миоценового воз- 
гул раста (обр. 6 -5 1 -1 -6 -1 2 0 -1 2 6 ) ,  а также уникальные находки филлипсита в 
Г>̂  скв. 196 в меловой красной глине (обр. 2 0 -1 9 6 -2 -5 -1 4 4 -1 4 8 ) .

М ето д и к а  и с с л е д о в а н и я . Цеолиты и вулканические стекла выделялись 
V\ после удаления фракции < 0,001 мм с последующим выделением грануломет

рических фракций 0 ,0 0 2 -0 ,0 0 5 , 0 ,0 0 5 -0 ,0 1  и > 0 ,01  мм. Полученные фрак
ции изучались оптически и под сканом. Близкие к мономинеральным фракции 
цеолитов размерности 0 ,0 0 5 -0 ,0 1  и > 0 ,01 мм были разделены на ряд плот
ностных фракций в интервале от 2 ,09  до 2 ,25  г/см З методом ступенчатого 
изменения плотности жидкости для получения представления о степени однород
ности цеолитов и выявления присутствующих кристалло-морфологических разно
видностей. Фракцию 0 ,0 0 5 -0 ,0 1  мм удалось разделить на плотностные фрак
ции с шагом 0 ,01- 0,02 г/см ^ впервые с помощью модернизированной методи
ки [Е.Ф. Долгопольская, М.Я. Кац -  см. статью в настоящем сборнике]. Фрак
ция > 0,01 мм, содержащая глобулярные образования или "шары*, делилась 
на фракции с шагом 0 ,0 5  г/см З. Все плотностные фракции изучались в иммер
сии, под сканом и рентгеноструктурным анализом. Для некоторых из них было 
проведено испытание на термостойкость по методике Дж. Болса [Boles, 1972].

Ф иллипсит. Образование филлипсита за счет подводного изменения базаль
товой гиалокластики известны давно [Скорнякова, Мурдмаа; 1968 ; Bonnati,’ 
1963; и др.]. Они полностью подтверждены и более поздними исследованиями. 
Однако сами формы начального образования филлипсита изучены относительно 
мало. В образце современной глубоководной глины удалось обнаружить, что -од
ной из начальных форм образования филлипсита служат глобули размером до 
0 ,1- 0,2 мм, сложенные первичным аморфным гелеподобным материалом, из 
которого выкристаллизовываются прекрасные розетковидные сростки кристал
лов филлипсита, так хорошо известные среди современных #цеолитовых глин 
(рис. 5 ) 1 .

Изучение под сканом позволяет хорошо рассмотреть начальные фазы форми
рования кристаллов филлипсита. Фйллипсит ассоциирует с железистым смекти-

Рис. 5 -9  см. в конце книги.
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том и при своем росте нередко захватывает частички глинистого материала, 
придающие ему буроватую окраску. Таким образом, одной из форм образования 
филлипсита в современных осадках является его кристаллизация из первичного 
гелевидного материала. Возможно, эти гелевидные образования, или 'шары", 
формируются за счет гидратации и аморфизации тонкой базальтовой гиалоклас- 
тики. Во всяком случае непосредственного перехода базальтовых стекол в по
добные глобулярные образования филлипсита не наблюдалось, хотя аморфиза- 
ция базальтовых стекол с выделением аморфных образований Fe и Mg под 
сканом детально изучена на микрозонде в скв. 160. Нельзя исключить, что 
переработка тонкой базальтовой гиалокластики могла быть интенсифицирована 
воздействием повышенных значений температур и даже воздействием гидротер
мальных растворов. Об этом могут свидетельствовать зонарные кристаллы 
филлипсита, описанные В.В. Петровой в плейстоценовых отложениях на глубине 
4 -1 4  м в скв. 50  рейса 6 DSDP в северо-западной части Тихого океана. 
Кристаллы, часто образующие звездчатые сростки, состоят из чередующихся 
зон цеолита, черного рудного вещества и родохрозита. Иногда родохрозит обра
зует псевдоморфозы по филлипситу (см. рис. 5,5).

Выделить филлипсит из миоценовых глин, где он встречается вместе с кли- 
ноптилолитом, не удалось, хотя в шлифах и под сканом можно видеть крупные 
кристаллы, сильно изъеденные по поверхности и часто образующие характерные 
крестообразные двойники (см. рис. 5 ,6). Нарушает общую закономерность рас
пределения - филлипсита присутствие его в меловых отложениях скв. 165  и 
196 . В скв. 165  он приурочен к пачке турбидитов, состоящих из гиалокластов 
базальтов, так что приуроченность его к этим породам не удивительна; филлип
сит очень часто встречается в миндалинах, трещинах и пустотах гальмироли- 
тически-измененных базальтах субстрата. В скв. 196 филлипсит приурочен к 
обычным красным глубоководным глинам, причем выше по разрезу эти же гли
ны содержат значительные количества клиноптилолита. Он обнаружен по данным 
рентгеновского анализа в фракции < 0 ,0 0 5  мм. Лаже при самом осторожном 
и тщательном отмучивании не удалось получить кристаллы филлипсита во фрак
ции 0 ,0 1 -0 ,0 0 5 . Они оказались нацело замещенными глинистыми минералами. 
Под сканом филлипсит часто сохраняет лишь очертания кристалла, а на самом 
деле почти полностью замещен чешуйками глинистых минералов (см. рис. 5, 6)% 
Иногда на крупных гранях кристалла вместе с агрегатом глинистых минералов 
наблюдаются мелкие пластинчатые кристаллики, возможно, принадлежащие кли- 
ноптилолиту. Однако однозначных минералогических доказательств форм непо
средственно метасоматического замещения филлипсита клиноптилолитом нам 
наблюдать не удалось, хотя разрушение и исчезновение филлипсита в более 
глубоких слоях осадочного слоя подтверждается минералогическими наблюде
ниями достаточно уверенно.

К л и н о п ти л о л и т . В эоценовых отложениях Атлантики клиноптилолит 
(обр. 2 -8 А -2 -1 -3 3 -3 5 )  встречен среди кремнисто-радиоляриевой глины. Ми
нерал представлен таблитчатыми и призматическими кристаллами, развитыми 
как в основной массе глин, так и в виде агрегатов, метасоматически заме
щающих раковины радиолярий. Изучение под растровым микроскопом показало 
обилие леписфер кристобалита, часто находящихся в сингенетичном прораста
нии с призматическими кристалликами. Обращает на себя внимание большая 
разрушенность таблитчатых кристаллов по сравнению с призматическими форма
ми. Клиноптилолит из меловых отложений Индийского океана (обр. 2 7 -2 5 9 -  • 
9 -2 -9 0 -9 2 )  развит также среди кремнисто-радиоляриевой глины. Вмещающие 
породы представляют собой глинистую, ферримонтмориллонитовую массу с пог
руженными в нее крупными (до 0,1 мм) "шарами*', состоящим» из агрегата 
клиноптилолитовых кристаллов, по морфологии идентичным шарам филлипсита 
(рис. 6 ).

Структура основной глинистой массы микрозерниста и слабо реагирует на 
поляризованный свет, однако в контакте с цеолитовыми шарами она меняется, 
превращаясь в агрегат одинаково ориентированных чешуек с однородным уга
санием. Такие зоны яркополяризующей массы глин постоянно оконтуривают



цеолитов.ые шары в виде определенных ареалов. При больших увеличениях об
ращает на себя внимание, что контакт перекристаллизованных оболочек глин 
с цеолитами сопровождается сильной коррозией последних. В результате та
кой коррозии все кристаллики клиноптилолита, образующие внешнюю поверх
ность шаровидного агрегата, разрушены (см. рис. 6,2). Они либо растворены 
и изъедены, либо расщеплены на отдельные слои и деформированы (см. рис. 
6 ,4). Очень часто разрушение сопровождается сильной трещиноватостью кри
сталлов, распадающихся на систему прямоугольных блоков разной величины, 
напоминающие сростки мелких кристаллов (рис. 6,3).. Во внутренних зонах 
шаров клиноптилолит великолепно окрйсталлизован, что видно как в шлифах, 
так и под сканом (см. рис. 6,5,6). Хорошо ограненные кристаллы представле
ны призматическими или брусковидными формами.

От шаров, полностью состоящих из кристаллов клиноптилолита, характери
зующихся минимальной плотностью (<2,10 г /с м ^ ) , наблюдается гамма перехо
дов к шарам со слабо сохраненными реликтами биогенной структуры (плот
ность 2 ,1 5  г /см ^ ), замешенной агрегатом ступенчатых кристаллов клинопти
лолита (рис. 7 ). Заканчивается этот ряд шарами с отчетливо сохранившейся 
структурой радиолярий, отличающихся максимальной плотностью (>2,22 г /с м ^ ) . 
Видоизменения радиоляриевых шаров весьма многообразны. Хорошо видно, что 
в отдельных фрагментах биогенной структуры в полостях развиваются мель
чайшие тонкие пластинчатые кристаллики клиноптилолита вместе с лепестковым 
и игольчатым глинистым минералом (рис. 8 ,1-3). В отдельных участках раз
виваются более крупные кристаллы клиноптилолита призматического габитуса, 
часто сопровождаемые леписферами кристобалита (см. рис. 8 , 6). Отдельные 
фрагменты шара не содержат цеолитов; как внутренние стенки радиолярии, так 
и образовавшиеся в ее полостях мельчайшие глобулярные выделения состоят 
только из леписфер кристобалита или опала С-Т (см. рис. 8 ,- 4, 5),

Детальное описание клиноптилолитов кремнисто-глинистых пород показывает, 
сколь многообразны и сложны формы и способы образования этого минерала 
даже в одном типе пород и какая большая работа предстоит для выяснения 
истории его генезиса в разных типах пород.

Клиноптилолит из меловой пелагической глины (обр. 20-1  9 8 А -4 -3 -1 10 - 
112) представлен главным образом кристалликами размером 0 ,0 0 2 -0 ,0 0 5 , 
иногда 0 ,0 0 5 -0 ,0 1  мм, рассеянными в тонкоагрегатной перисто-раскристал- 
лизованной массе ферримонтмориллонита. Под сканом преобладают таблитчатые 
кристаллы, нередко со ступенчато-разъеденными поверхностями, покрытыми 
отдельными чешуйками и лепестками глинистого минерала (рис. 9, 2).

Оптика клиноптилолитовых кристалликов оказалась идентичной для всех трех 
образцов: средний показатель преломления равен 1 ,486+ 0 ,002 ; NgJ_ плоско
сти 0 1 0 . Важным диагностическим признаком клиноптилолита, как известно, 
является его термоустойчивость [Boles, 1 9 7 2 ]. По методу Дж. Болса образ
цы клиноптилолита были прокалены в течение 15 ч при температурах 450 ,
550  и 6 5 0 °  С (табл. 7 ). По результатам прокаливания все три цеолита долж
ны быть отнесены к стойким высококремнистым разностям клиноптилолита.
Это хорошо согласуется с данными химического анализа (см. табл. 6 ), хотя 
следует иметь в виду, что незначительное количество S1O2 входит, по дан
ным рентгеновского анализа, в состав кварца и кристобалита.

Дифрактограммы, снятые с различных размерных фракций изученных образ
цов клиноптилолита, показывают типичную картину для этого минерала. Основ
ные рефлексы: d (0 2 0 ) = 8 ,89А; d (200) =7 ,SA; d (  1 1 1 )^ 5 ,9А; d ( 040 )«4 ,45А ; 
(I (221) = 3,93А; d (022 )=  З Д 8А; d (1 5 1 ) = 2,95А  и др. Незначительные поо •
интенсивности рефлексы кварца (с d = 3,34А и др.) наиболее заметны во фрак
ции 0 ,0 0 5 -0 ,0 0 2  мм. Они исчезают постепенно при увеличении размерности 
зерен и практически отсутствуют во фракциях крупнее 0 ,05  мм. В образце 
клиноптилолита из Атлантического океана, кроме кварца, на рентгенограммах 
всех размерных фракций отмечаются слабые рефлексы “кристобалита (с d *=4,04 
и 4,24А и др .).



Термоустойчивость изученных клиноптилолитов

№ обр.
Исходный образец

Прокаленный образец, °С

4 5 0

d (020 ) ,А / d (0 2 0 ), А 1

2 -8 А -3 -1 -3 3 -3 5 8,92 100 8,92 100
2 7 -2 5 9 -9 -2 -9 0 -9 2 8 ,9 8 100 8 ,95 100
2 0 - 1 9 8 а -4 -3 -1 1 0 -1 1 2 8 ,9 3 100 8,92 69

Наиболее чистые фракции (0 ,0 0 5 -0 ,0 1  мм) изученных образцов, состояв
шие из полностью дезинтегрированных кристалликов, были разделены методом 
страт на ряд плотностных фракций. Плотность кристаллов клиноптилолита ока
залась в широкой области (2 ,0 9 -2 ,2 5  г /см 3 ). В легких фракциях заметно 
преобладали таблитчатые формы цеолита, в тяжелых -  в основном наблюдались 
призматические и короткостолбчатые кристаллы. Разница в морфологии кристал
лов оказалась столь значительной, что она отчетливо фиксировалась на раз
дельно снятых дифрактограммах 'легких' и "тяжелых0 фракций: для первых 
наиболее интенсивными были рефлексы от плоскостей пинакоидов (020); ( 200) 
и др., для вторых -  рефлексы, связанные с отражением от плоскостей с общим 
индексом (hkl), в частности, от таких плоскостей, как (1 2 1 ) и (1 5 1 )
(рис. 1 0 ). Интересен факт, что только в ассоциации с 'тяжелыми' кристалла
ми клиноптилолита присутствует тонкодисперсная фаза кварца. При переходе к 
'легким' фракциям плотностного спектра, которые содержат таблитчатые крис
таллы, рефлексы кварца исчезают (см. рис. 1 0 ). Раздельное прокаливание 
призматических и таблитчатых клиноптилолитов при 550  и 6 5 0 °  С показало 
значительно меньшую стойкость таблитчатых кристаллов (рис. 11 ).

Электронная микроскопия подтверждает эти данные: среди таблитчатых кри
сталлов очень часто наблюдаются сильно нарушенные корродированные формы, 
обычно по плоскости второго пинакоида (см. рис. 6 ). Это дает основание пред
положить, что меньшая стойкость определяется, очевидно, более низким отно
шением SiC^/A^Og, что было обусловлено отсутствием избыточного кремне
зема в составе минерал о образующей среды. Более 'тяжелые' брусковидные и 
призматические кристаллы обычно имеют четкие идиоморфные ограничения и 
часто включают леписферы кремнезема. По-видимому, образование их связано 
с более поздней стадией, протекавшей в присутствии избыточного Si02* кото
рый реализовался в каркасе цеолита, сообщая ему большую устойчивость, а 
избытки его выделились в виде леписфер (см. рис. 6 ). Присутствие во всех 
трех изученных образцах клиноптилолита 'легких' таблитчатых и 'тяжелых' 
призматических кристаллов дает основание предположить, что процесс образова
ния клиноптилолитов имел повсеместно не одновременный, а стадийный характер.

Обсуждение результатов. Полученные новые факты и литературный материал 
последних лет дают значительную информацию, освещающую проблему генезиса 
океанических цеолитов -  филлипсита и клиноптилолита -  и причины их зональ
ного распределения в осадочном слое океанов. Перечень тех типов минераль
ных ассоциаций, в которых встречаются эти цеолиты, заведомо будет непол
ным; его существенно расширят дальнейшие исследования, так как на примере 
детального изучения только одного из типов океанических клиноптилолитсодержа- 
ших кремнисто-глинистых пород видно, как много предстоит еще сделать для 
расшифровки особенностей генезиса цеолитов.

Сейчас можно говорить по крайней мере о следующих типах.филлипситсо- 
держаших образований и связанных с ними минералах.

1. Красные глубоководные глины-наиболее распространенный тип филлипсит- 
содержащих пород. В них выделяются разновидности: а) глобулярные филлип-



Прокаленный образец, °С

5 5 0 65 0

d ( 0 2 0 ) ,  X / d (0 2 0 ), А /

8 ,8 3 77 8 ,80 70
8 ,95 85 8 ,89 69
8 ,9 2 60 8 ,90 43

ситовые образования или шары с гелеподобной структурой, являющиеся первич
ной зародышевой формой друзовидных сростков филлипсита, часто встречающих
ся в глинах. Под микроскопом хорошо видны формы раскристаллиэации шаров 
на крестообразные и зведчатые сростки из отдельно вырастающих кристаллов. 
Формирование глобулярных образований связано, по-видимому, с аморфизацией 
тонкой базальтовой гиалокластики, где интенсивная гидратация 'доводит* стек
ло до гелеподобной фазы; б) рассеянные кристаллы филлипсита, в которых 
отсутствуют признаки существования первичной глобулярной структуры.

Детальное изучение образования и возможной кристаллохимической специфи
ки различных типов филлипсита красных глубоководных глин является задачей 
дальнейших исследований.

2. Филлипситы, образующиеся по базальтовым гиалокластитам. Они описаны 
многими авторами, хотя детали возникновения и формы кристаллизации на уров
не сканирующей электронной микроскопии пока не прослежены. По-видимому, 
основной формой распространения являются синтетические образования в пусто
тах и интерстииионных промежутках. Формирование филлипсита при непосредст
венном преобразований крупных обломков основных стекол не доказано. Этот 
тип генетически близок к филлипситам, часто встречающимся в ассоциации
со смектитами в гальмиролитически-измененных базальтах океанического суб-, 
страта.

3. Филлипситы, присутствующие в биогенных карбонатных и кремнистых 
породах. В Тирренском море в скв. 3 73  описана цементация филлипситом фо- 
раминиферо-нанопланктоновой породы, причем филлипсит иногда -пронизывает и 
стенки раковин фораминифёр. -Особенно интенсивное формирование крупных 
кристаллических оторочек филлипсита было зафиксировано на контакте базаль
тов и карбонатных пород.

Этот перечень не исключает, конечно, других типов образования филлипси- 
тов в породах осадочного слоя океанов. Например, филлипсит часто присутст
вует в ядрах железомарганцевых конкреций, где он также ассоциирует с облом
ками измененных гиалокластов и смектитами. Вероятно, образование филлипси
та должно интенсифицироваться воздействием гидротермальных растворов или 
просто повышенными значениями температур. Доказательством участия гидро
термальных растворов могут служить описанные выше своеобразные крупные 
зональные кристаллы филлипсита, состоящие из чередующихся зон роста филлип
сита, гидроокислов железа и марганца, а также родохрозита (см. рис. 7 ).

Филлипсит в осадочном слое нестоек; это убедительно иллюстрируется дан
ными С. Стонцифер [Stoncipher, 1 976 , 1978 ] и Дж. Болса [Boles> 1 9 7 7 ,
1 978 ], показавших его постепенное исчезновение в колонка^ скважин глубоко
водного бурения с нарастанием глубины залегания более 50  м. Не менее важ
но то, что на глубинах даже первого десятка метров в плейстоценовых, плио
ценовых и миоценовых глинах наблюдается сильная корродированность кристал
лов филлипсита и замещение его глинистыми минералами (скв. 4 9 -5 1 ) .

Филлипсит сопровождается четким парагенезом других аутигенных минера
лов: железистых смектитов, гидроокислов железа и марганца, в ряде случаев



Р и с. 10. Рентгеновская характеристика разных плотностных фракций образа 
цов клиноптилолитов Индийского (обр. 2 7 -2 5 2 -9 -2 -9 0 -9 2 )  -  ( 1 ) и Атлан
тического (обр. 2 -8 А -9 -1 —3 3 -3 5 )  -  ( 2 ) океанов

Рис. 11. Термоустойчивость различных плотностных фракций клиноптилолита- 
из Атлантического океана (обр. 2 -8 А -9 -1 -3 3 -3 5 )

/ -  легкая фракция 5; а -  природное состояние, б -  прогретое при тем
пературе 550°С  в течение 15 ч; 2 -  тяжелая фракция Ю: а _ природное 
состояние, б -  прогретое при температуре 550°С в течение 15 ч



барита. Возможно, присутствие барита является доказательством воздействия 
гидротерм. Во всяком случае, известны промежуточные формы Между филлипси- 
том и гармотомом, а в ряде участков Тихого океана присутствует типичный 
гармотом [Лисицына, Бутузова, 1 9 7 6 ] .

По данным статистических подсчетов Дж. Болса (см. рис. 3) видно, что 
клиноптилолиты практически приурочены к тем же типам пород, что и филлипси- 
ты. Однако минералого-петрографическое изучение показывает, что обстановки, 
в которых могут образовываться клиноптилолит и парагенезы связанных с ним 
минералов, шире и разнообразнее, чем у филлипсита. Прежде всего, клинопти
лолит встречается не только в глубоководных, но и в мелководных отложениях. 
Для клиноптилолитов, связанных с собственно пелагическими глинами, создает
ся в^ .атление, что они чаще встречаются в глинах, содержащих кремнистые 
ос ки, хотя это не подкреплено пока статистическим материалом. Частота 
встречаемости клиноптилолитов в 2 раза превышает частоту встречаемости 
филлипситов, что, очевидно, определяется высокой насыщенностью клиноптилоли- 
том глинист о-це о лит-крист обалитовых пород, широко распространенных в эоце
не и позднем мелу.

Каковы же основные типы клиноптилолитсодержащих пород? Два из них 
описаны выше.

1 . Кремнисто-глинистые породы, в которых широко развиты глобу
лярные образования, в некоторых случаях явно биогенной, в других -  
неясной, видимо абиогенной, природы. Глобули, или# 'шары', без сле
дов биогенной структуры имеют те же размеры, что и глобули фил
липсита; под бинокуляром и микроскопом они неотличимы от последних, 
и принадлежность их к клиноптилолиту устанавливается только рентгеновским 
анализом и под сканом.

2 . Собственно глинистые породы с рассеянными в массе глинистого ве
щества кристаллами клиноптилолита. Следует, однако, подчеркнуть, что если



парагенетически связанными с филлипситом глинистыми минералами являюп я 
феррисмектиты, то парагенез клиноптилолитов более разнообразен: он чаше 
встречается с феррисмектитом и с палыгорскит ом, Нередко состав глинисто
го вещества бывает смешанным: палыгорскит и ферримонтмориллонит присутст
вуют вместе в переменных количествах. Ассоциация клиноптилолит-палыгор- 
скит-кристобалит исключительно широко распространена в эоцен-меловых от
ложениях как Тихого, так и Атлантического океана. Парагенез этих минералов 
широко обсуждается в литературе, и ему посвяшена статья О.С. Ломовой и 
др. в настоящем сборнике.

3. Клиноптилолит в органогенных кремнистых и карбонатных породах час
то представлен хорошо образованными кристаллами в пустотах органических 
остатков, интенсивно замещает радиолярии; под сканирующим электронным 
микроскопом он обычно встречается в ассоциации с леписферами кристобалита. 
Одновременно присутствуют таблитчатые и призматические кристаллы при явном 
преобладании последних; часто в цеолит-кристобалитовых породах отмечается 
примесь глинистых минералов -  смектитов и палыгорскита. Смектит чаще все
го сингенетичен с клиноптилолитом, а палыгорскит представляет, видимо, более 
поздний минерал. Иногда удается наблюдать следы интенсивной коррозии палы
горскитом кристаллов клиноптилолита.

4. Следует отметить еще один специфический тип пород, в которых распро
странены клиноптилолит-гейландитовые минералы и не был встречен филлипсит. 
Это черные сланцы, богатые органическим веществом, описанные Л.И. Боголю
бовой и П.П. Тимофеевым [1978] (скв. 400 , 402 Атлантического океана),
и лигниты в Индийском океане (скв. 2 1 4 ), описанные Дж. Болсом [Boles, 
1 9 7 8 ]. Формы цеолитов клиноптилолит-гейландитовой группы в детритово-кар- 
бонатных мелководных породах, ассоциирующих с черными сланцами, шлифы 
которых были любезно предоставлены нам Л.И. Боголюбовой, совершенно от
личны от клиноптилолитов всех других океанических пород. Они образуют круп
ные таблитчатые неделимые кристаллы размером до 0 ,2- 0,3 мм с тонкой 
спайностью в одном направлении, иногда слабым двупреломлением и прямым 
угасанием. Кристаллы заполняют поровые промежутки или полости фораминифер, 
нередко в виде хорошо ограненных табличек и сростков они рассеяны в тонко 
агрегатной основной массе карбонатных пород, ассоциирующих с черными слан
цами. Очень интересным оказывается то, что, в отличие от других океаничес
ких клиноптилолитов, эти цеолиты характеризуются низкой термостойкостью, 
приближающей их к переходным клиноптилолит-гейландитам. Однако этот тип 
клиноптилолит-гейландитовых минералов представляет главным образом мине
ралогический интерес, показывая как существенно окружающая среда может 
влиять на химическую характеристику клиноптилолит-гейландитовых цеолитов.

Большое разнообразие пород, в которых встречается клиноптилолит, опреде
ляет и большее разнообразие парагенетически связанных с ним минералов: в 
глубоководных глинах это смектиты и палыгорскиты, гидроокислы железа и 
марганца; в кремнистых глинах и кремнистых породах обязательны и обильны 
минералы кремнезема -  опал С-Т, кристобапит, кварц; в породах, обогащенных 
органическим веществом, -  пирит.

Вернемся к проблеме происхождения цеолитов и причин, определяющих воз
растную зональность распределения филлипсита и клиноптилолита. Как уже го
ворилось, проблема эта дискуссионна и в последние годы подвергается широ
кому обсуждению [ Коссовская, 1975; Лисицына, Бутузова, 1 9 7 6 , 1978 ; 
Stonecipher, 1 9 7 6 , 1977; Boles, 19 7 7 ; Couture, 1977; Petzing, Chester, 
1978 ; и др.].

To, что образование филлипсита связано с гальмиролитичесрим изменением 
базальтовой гиалокластики, не вызывает сейчас сомнений почти ни у кого.
Этот процесс подробно описан Е. Бонатти [Bonatti, 1 9 6 3 ], Р. Рексом [Rex, 
1 9 6 7 ), Н.С. Скорняковой, И.О. Мурдмаа [1 9 6 8 ] и многими другими. Мне
ние Н.А. Лисицыной и Г.Ю. Бутузовой [1 9 7 6 , 1978], связывающих образо
вание филлипсита с преобразованием кислой пирокластики, принесенной с кон
тинента, не подтвердилось. В.В. Петрова, изучавшая вулканические стекла в



кернах скважин рейсов 6 , 8 , 16, 17, 20 DSDP Тихого океана на. большом 
фактическом материале, показала, что кислые стекла обычно замещаются смек- 
титами, но ни явления их аморфизации, ни образования по ним цеолитов обна
ружено не было. Может быть, этот процесс способен идти в условиях гидротер
мальной переработки или повышенных значений теплового потока, при которых 
дисперсные кислые Стекла смогут принять участие в синтезе новых фаз. Одна
ко известно, что при преобразовании вулканического стекла в цеолиты в диапа
зоне pH 7 -9  (который включает pH морской воды и иловых растворов в океани
ческих осадках) отношение Si/Al материнского материала определяет отноше
ние Si/Al образующегося цеолита. При pH >9, в частности в условиях ще
лочных озер, сырьем для образования филлипсита может служить самый разно
образный алюмосиликатный материал, начиная от нестойких щелочных до наи
более стойких риолитовых стекол. По отношению Si;/Al самым "подходящим* 
материалом для синтеза филлипситов в океанах являются базальты: отношение 
Sr/Al в океанических филлипситах 2 ,4 -2 ,8 , в базальтах и щелочных базаль
тах 2 ,67 , в андезитах 3 ,1 , в риолитовых обсидианах 4 ,7  [Нау, 1 9 66 ; Pet- 
zing, Chester, 1978].

Так как для синтеза филлипситов благоприятны щелочные условия, то можно 
предположить, что пятнистая неоднородность интенсивности насыщения цеолита
ми красных глубоководных глин контролируется в известной степени первичной 
щелочностью материнского материала, в частности, присутствием щелочных 
базальтоидов. Широкая распространенность филлипсита в осадках районов под
водных поднятий со свойственным им щелочным базальтовым вулканизмом от
мечалась в литературе. Хорошо известно присутствие разнообразных пеплов 
щелочных пород в поверхностном слое осадков [Чайников и др., 1 9 7 6 ] . В 
последние годы обнаружено широкое распространение щелочных основных пород 
в центральной и восточной котловинах Тихого океана [Nothland, 19 7 6 ; Вуег- 
ly, Melson, 19 7 6 ; Sabbarao Hekenian, 1 9 7 8 ]. Можно предположить, что оби
лие филлипсита в центральной части Тихого океана объясняется широким разви
тием в пределах этого региона щелочного вулканизма.

Особенно дискуссионным является вопрос о причинах зонального возрастно
го распределения филлипсита и клиноптилолита. А.Г. Коссовской [1 9 7 5 ] было 
высказано предположение, что причинами зонального распределения цеолитов 
могут быть: 1 ) эпигенетическое преобразование'филлипсита в клиноптилолит 
за счет перестройки структуры первого и исцользования при формировании вто
рого Si02 растворенных кремнистых организмов, 2 ) первичные отличия в эти 
геологические периоды состава вулканического материала, за счет которого 
образовывались эти два цеолита. v .

Точка зрения эпигенетического преобразования филлипсита в клиноптилолит 
доминирует сейчас среди исследователей, многие из которых привели веские 
доказательства ее справедливости [Couture, 1977 ; Stonceiepher, 19 7 6 ,
1977; Boles et al., 1978 ; и др.]. В то же время Дж. Петзинг и Р. Честер 
[Petzing, Chester, 1 9 7 8 ] придерживаются другой концепции. Они считают, 
что филлипсит образуется при быстром разложении основных и щелочных стекол 
с низким отношением Si/Al и поэтому обилен в молодых осадках, а клинопти
лолит формируется при медленном разложении кислых стекол с высоким отно
шением Si/Al, почему и распространен в более древних породах. Взгляды 
этих авторов не подтверждаются характеристикой отличий вулканизма в голо
цен-миоцене и эоцен-мелу. Напротив, как по данным Джонса [Jones, 1 9 7 3 ], 
так и по нашим наблюдениям, для эоцен-меловых пород Тихого океана харак
терно преимущественное распространение не кислых (как в плейстоцен-миоцено- 
вых отложениях), а более основных и щелочно-основных стекол. Впрочем,
Дж. Петзинг и Р. Честер допускают и локальный синтез клиноптилолита при 
участии кремнезема растворенных органических остатков. Решение этого воп
роса требует дальнейшего изучения состава вулканогенного материала в поро
дах различного возраста.

Рассмотрим имеющиеся факты. Как отмечалось выше, накоплены достаточ
но убедительные доказательства нестойкости филлипсита в осадочном слое



океанов и его исчезновения на глубинах более 50  м, а судя по полученным 
нами данным -  даже раньше. Если учесть, что температура у поверхности 
дна 4°С и что она существенно не менялась после миоцена [Savin et aL, 
1 9 7 5 ], то можно прийти к заключению, что филлипсит образуется и устойчив 
при низких температурах. В то же время некоторые факты не позволяют уве
ренно считать, что формирование филлипсита не может определяться или, во 
всяком случае, интенсифицироваться повышенными значениями теплового пото
ка или воздействием нагретых растворов. Достаточных данных для такого 
утверждения пока нет, однако в его пользу могут свидетельствовать интенси
фикация образования филлипсита на контакте базальтов и карбонатных илов 
в Срединно-Атлантическом хребте [Garrison, 1 9 7 3 ]  и, по-видимому, участие 
гидротермальных растворов в образовании некоторых разновидностей филлипси- 
тов, в частности описанных выше зональных кристаллов филлипсита с зонами 
родоэфозита (см. рис. 7 ). Вероятно, гидротермальный генезис имеют и обнару
женные Н.А. Лисицыной и Г.Ю. Бутузовой [19761 чрезвычайно интересные 
цеолиты промежуточного состава -  филлипсит-гармотом и собственно гармотом, 
содержащие соответственно 4 ,78  и 9,64% ВаО и приуроченные к подводным 
горам Маркус-Неккер, а также в северо-восточной котловине Тихого океана.

Таким образом, нет достаточных данных для того, чтобы связывать гене
зис филлипситов только с низкими температурами поверхностного слоя и пред
полагать его исчезновение в колонке осадков в связи с постепенным и незна
чительным повышением температур, тем более что филлипсит очень широко 
распространен в гальмиролитически-измененных базальтах океанического дна, 
погруженных в настоящий момент на глубины, превышающие во многих случаях 
8 0 0 -1 0 0 0  м.

По-видимому, метастабильным филлипсит является именно в осадочных по
родах и его постепенное исчезновение, одновременное с появлением более ус
тойчивого клиноптилолита (см. рис. 2 и 4 ), может определяться присутствием 
свободного кремнезема, появляющегося при постепенно нарастающем эпигене
тическом растворении кремневых организмов и нестабильных алюмосиликатных 
фаз. Существенно, что клиноптилолит не встречается ни в продуктах изменения 
океанических базальтов, ни среди базальтовых гиалокластов осадочных пород. 
Это типичный минерал именно осадочных образований, встречающийся обычно 
вместе с минералами группы кремнезема -  опалом С-Т, кристобалитом, 
кварцем.

Особого внимания заслуживает наличие среди клиноптилолитовой минерализа
ции в эоценовых и меловых осадках различных стадийных генераций клинспти- 
лолитовых кристаллов. Напомним, что более ранняя генерация представлена в 
обоих случаях разрушенными таблитчатыми кристаллами, которые, судя по их 
относительной термостойкости, характеризуются менее высоким отношением 
SiC^/A^C^, в то время как более поздним образованиям, представленным хоро
шо образованными призматическими кристаллами, присуща высокая термостой
кость и, соответственно, очевидно, более высокие соотношения SiC^/A^Og.
Если наша интерпретация встреченных стадийных образований клиноптилолито- 
вых кристаллов правильна, то можно констатировать, что в ходе эволюции 
эпигенетической фазы аутигенного цеолитообразования имело место постепен
ное нарастание концентрации реакционноспособного кремнезема. Это свидетель
ствует о постепенном эпигенетическом образовании клиноптилолита, использую
щего для своего формирования растворение и переход в баланс аутигенного 
минерал о образования соответствующих метастабильных форм исходных компо
нентов в осадке. К числу последних могут относиться не только кремневые 
микроорганизмы, но и широкий, а в ряде случаев, очевидно, разнородный набор 
компонентов -  вулканические стекла разной основности и щелочности, а также 
более ранние аутигенные алюмосиликаты, в частности филлипсит.

В задачу будущих исследований входит изучение конкретного текстурно
минералогического распределения различных стадийных образований клинопти- 
^олита. Такой анализ удобно провести на базе детального исследования обна
руженных глобулярных сфер, состоящих из колоний клиноптилолитовых кристал-



лико^ и их агрегатов. Морфогенетическое сходство абиогенных шаров клино- 
птижжита с аналогичными глобулярными образованиями, из которых выкристал
лизовываются кристаллы филлипсита, позволяет рассматривать последние в 
качестве возможных метастабильных предшественников последующих превраще
ний филлипсита в клиноптилолит.

Следует заметить, что глобулярные абиогенные образования клиноптилолита 
были встречены не только в океанах, но и в палеоценовых глинисто-кремни
стых сланцах Калифорнии [ Curtis, Cornell, 1 9 7 2 ] . Однако наиболее перспек
тивным объектом для детального морфогенетического изучения могут быть бо
лее молодые ушары" из океанических олигоценовых или миоценовых слоев, 
где фиксируется совместное присутствие филлипсита и клиноптилолита и наибо
лее полно раскрыты детали их взаимоотношения.

Другим веским доказательством эпигенетического происхождения зональности 
смены филлипсита клиноптилолитом являются данные Р. Кутюра [Couture,
1977 ], показавшего близость валового химического состава третичных смек- 
тит-филлипситовых и меловых смектит-палыгорскит-клиноптилолитовых глин, 
и Дж. Болса [Boles, 1 9 7 7 ], установившего близкий катионный состав океа
нических филлипситов и клиноптилолитов. Однако при рассмотрении условий 
эпигенетических процессов, определивших формирование клиноптилолита, нельзя 
не учитывать важную специфику эоцен-меловых бассейнов. Как показали изо
топные исследования кислорода бентоносных фораминифер, температуры в эоце- 
не-мелу придонной воды достигали 15°С [Savin et al., 1 9 7 5 ]. Совершенно 
естественно, что такие высокие значения температур не только наддонных, но, 
очевидно, и поровых вод не могли не интенсифицировать все процессы аути- 
генного минерал ообразования, в том числе и формирования цеолитов. Помимо 
этого, процесс образования клиноптилолита мог быть интенсифицирован и ре
гиональным влиянием гидротермальных растворов. Их присутствие, связанное 
с глобальной тектонической перестройкой океанического дна на границе эоцена- 
мела, фиксируется повсеместно появлением в это время кремней и порцелани- 
тов, заполнением в карбонатно-кремнистых породах остатков организмов хал
цедоном, широким распространением палыгорскита и железомарганцевых мик
роконкреций. Повышенные температуры образования палыгорскита в осадочных 
породах Тихого океана были недавно зафиксированы по изотопному составу 
кислорода [Curch, Velde, 19?9].

В олигоцене наблюдается общее снижение температур океанической воды и 
ее возрастание э середине миоцена, т.е. в тем же временном интервале, где 
наблюдается и пик интенсификации цеолит ообразования (см. рис. 2 ). Если 
учесть, что для временных интервалов миоцен и эоцен -  поздний мел установ
лена глобальная интенсификация вулканической деятельности как в океанах, 
так и на континентах [Kennet et al., 1 9 7 7 ] , то становится очевидным, как 
тесно процессы цеолит ообразования переплетаются с геологическими явлениями, 
имеющими общепланетарное значение. Этот важнейший вопрос, требующий спе
циального изучения и обсуждения, не может быть рассмотрен в рамках на
стоящей статьи, однако в ее заключительном разделе мы коротко затронем 
перспективы таких исследований.

Цеолиты и проблемы глобальной корреляции геологических процессов. Пробле
ма корреляции геологических процессов и явлений в глобальном масштабе -  
сейчас одна из важнейших проблем геологии. Цеолиты могут занять немало
важное место в этой проблеме. В работе Дж. Кеннета [Kennet et al., 1 9 7 7 ] 
была показана возможность корреляции уровней интенсификации вулканизма по 
прослоям крупнозернистых пеплов, прослеженных авторами в океанах в сква
жинах глубоководного бурения и в сопредельных частях континентов. Более 
ранние отложения авторами не рассматривались, так как в палеоген-меловых 
породах океанов пепловые прослои трудно идентифицируются вследствие их эпи
генетической измененности. Рядом исследователей высказывалось предположе
ние, что горизонты кремней, так широко представленные в эоцене и мелу, 
могли образоваться за счет пеплового материала [Gibson, Towe, 1 9 7 1 ]. У 
нас точка зрения первично-вулканогенного происхождения' кремней в палеоген



меловой формации Русской платформы обоснована В.И. Муравьевым 11973,
1 9 7 9 ]. К этому же временному интервалу как в океанах, так и на континен
тах приурочено массовое распространение клиноптилолита, встречающегося в 
виде маломощных прослоев или в рассеянном виде в различных породах крем
нисто-меловых платформенных формаций и образующего близкие к мономине- 
ралъным мощные прослои в туфах карбонатно-эффузивных комплексов геосинкли
налей [Муравьев, 1 9 7 6 ; Gottardi, Obradovic, 1 9 7 § ]. Широкое распростране
ние клиноптилолит-кристобалитовых пород со смектитами, а в некоторых райо
нах и с палыгорскитоМ в кремнисто-меловых формациях палеогена-мела извест
но в пределах СССР, а также в странах Европы, в Северной Африке, в США 
[Weaver, Веси, 1977; Natan, Flexer, 1977; Gottardi, Obradovic, 1978].

А.Г. Коссовской и В.И. Муравьевым [1 9 7 5 ] было показано минералогичес
кое и структурное сходство некоторых клиноптилолит-кристобалитовых пород 
Русской платформы и океанических отложений и высказано предположение об 
их образовании при участии вулканического пеплового материала щелочного 
состава, отличающегося высокой нестойкостью ( "камуфлированная пирокласти- 
ка").

Было бы очень важно и интересно выявить, существуют ли узкие стратигра
фические точно датированные уровни интенсивного цеолитообразова«ия, которые 
можно было бы скоррелировать в океанах и на континентах подобно тому, как 
это удалось сделать для пепловых прослоев Дж. Кеннету [Kennet et al., 
1 9 7 7 ]. Пик интенсивного цеолитообразования в океанах в миоцене, синхронный 
с пиком глобальной вулканической деятельности, делает такое исследование 
очень перспективным.

Конкретным объектом может быть парагенез минералов -  клиноптилолит- 
смектит-кристобалит в цеолитовых туфах палеоген-меловых карбонатно-вулка
ногенных формаций Кавказа и тот же парагенез, встречающийся повсеместно 
в рассеянном виде в некоторых породах кремнисто-меловых формаций Русской 
платформы. На этом примере можно попытаться выявить и проследить сопря
жение синхронных горизонтов, характеризующихся интенсивным цеолитообразо- 
ванием в платформенных и геосинклинальных областях. Осуществление такой 
работы позволило бы на огромных площадях, даже в обычных осадочных по
родах с "камуфлированной пирокластикой", свидетелями первичного присутствия 
которой являются цеолиты, проследить вспышки активизации вулканической дея
тельности. Иными словами, цеолиты могли бы играть роль индикаторов опреде
ленных геологических происшествий в глобальной истории Земли.
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B.lI. ПЕТРОВ

О МАГМАТИЧЕСКИХ ЦЕОЛИТАХ И ЦЕОЛИТАХ 
МАГМАТИЧЕСКИХ ПОРОД

Из всей большой группы пеолиговых минералов магматический генезис 
может быть более или менее обоснованно предположен только для а на лыш ма. 
Еще в 1891 г. В. Линдгрен обратил внимание на существование в штате 
Монтана (США) базальтов, в которых вкрапленники, были образованы аналь- 
цимом. Позднее, в 1931 г., в горах Хайвуд, в Монтане, подобные же породы 
детально изучил Е.С. Ларсен [Larsen, Buie, 1 9 3 8 ], который довольно уверен
но говорил о магматическом генезисе аналышма, После работ В. Линдгрена 
анальцимовые базальты были найдены во многих районах мира. Их описали 
в Сардинии, Чехословании, Ирландии. Оказалось, что порфировый аналъцим 
свбйствен не только щелочным базальтоидам, но и породам существенно ка
ли шпатовым. Уже в 1 9 1 4  г. в Канаде, в провинции Альберта (район Кроне— 
несг), Мак— Кензи [Mak-Kenzie, 1915] описал такие породы под именем блер- 
морита.

Эффузивные породы, содержащие вкрапленный анальцим, известны в СССР; 
в 194^  г. анальцимовые андезиты и аналышмовые базальты описал М.А. Каш- 
кай [1947] из своих сборов и Талыше (Азербайджан), к югу от г. Баку.
Эти породы образуют здесь лавовые пласты и туфы среди местных эоценовых 
вулканогенных пород. В конце 40 -х  годов Н.В. Самойлова сумела собрать 
ряд образцов этих пород (по дороге между пос. Кися-Кала и сел. Пешгасар), 
которые удалось детально изучить [Белянкин и др., 1 9 5 1 ]. Собранные авги- 
говые андезиты залегают в самых верхах местной верхнеэоценовой голши. 
Порода эта явно порфировая, причем бросаются в глаза характерные восьми
угольные вкрапленники аналышма. При микроскопическом изучении удалось ус
тановить, что 60% всей породы слагает мелкозернистая основная масса, в 
которой различаются микролиты санидина, скелеты магнетита, мельчайшие 
восьмиугольники аналышма и частично хлоритизированное стекло. Вкраплен
ники представлены анальцимом (около 20%), санидином (примерно 10%), пла
гиоклазом (около 5%), авгитом и магнезитом. Порфировые вкрапленники аналь- 
цима, хотя и являются самыми крупными (около 3 мм в поперечнике), но об
разовались позднее других, поскольку включают в себя вкраплэнники санидина. 
Форма анальпимовых вкрапленников тетрагонгриоктаэдрическая. Взаимоотноше
ние вкрапленников аналышма с вмещающей основной массой свидетельствует 
о том, что вкрапленники кристаллизовались тогда, когда основная масса была 
еще подвижной. Микролиты санидина отчетливо обтекают вкрапленники. Сто
ронники магматической кристаллизации анальцима все эти признаки трактуют 
как доказательство его первичной кристаллизации.

Существует, однако, представление, что анальцим в этих вкрапленниках 
вторичный: предполагается, что первоначально вкрапленники образовывал лей
цит, имеющий в них совершенно та*сую же форму, а впоследствии произошла 
"аналъцимизация* лейцита. Механизм такой анальиимизации, однако, неясен. 
Следует отметить, что в свое время такой точки зрения придерживался и ав
тор настоящего обзора [Белянкин и Др., 1 9 5 1 ]. Основанием для такого заклю
чения послужила, во-первых, неуверенность в возможности первичной кристал
лизации анальцима из магмы и, во-вторых, постоянная ассоциация анальцимо- 
вых эффузивов с лейцитовыми [‘Петров, 1 9 4 7 ], Кроме того, все изученные 
породы -  как анальцимовые андезиты Талыша (Азербайджан), так и базальты 
Монтаны (США) и блермориты Альберты (Канада) -  являются породами 
палеотйпными, и здесь постгенетическую анальцимизацию предположить дово
льно просто. П. Веббом [Webb, 1973] на территории Кении в рифтовой зоне, 
в районе Туркина, среди лавовых излияний плиоценового щитового вулкана



Рис. 1. Диаграмма состояния 
анальцима (по Лио [ Liou, 1971а ])

встречены потоки аналышмового 
фонолита. Он уверенно считает, что 
анальцим здесь первичный.

Целесообразно отметить, что тео
ретически сейчас можно попускать 
обе возможности. Эксперимент поз
воляет довольно уверенно говорить 
о большей вероятности кристаллиза
ции первичного анальцима из магмы. 
На рис. 1 дается составленная 
Дж. Лио [Liou, 1971а] диаграмма 
области устойчивости анальцима [см. 
также Roux, 19 7 6 ]. На ней очень 
хорошо видно, что при некотором 
давлении, которое вполне возможно в

магматическом очаге вулканической постройки, анальцим может кристаллизоваться 
непосредственйо из расплава. Из диаграммы стабильности анальцима видна и причи
на присутствия вкрапленников анальцима только Б релочных породах. Анальцим с 
кварцем может встречаться совместно лишь в низкотемпературных гидротермаль
ных жилах.

Рассматривая диаграмму Дж. Лио, следует обратить вниманий elite и на 
возможность существования анальцима при довольно больших давлениях в ас
социации с жадеитом и альбитом. Действительно, анальцим отмечен в ряде 
жадеиговых месторождений (Сан-Бенито в США, хребет Борус в Западном 
Саяне и Прибалхашье [Добрецов, 1 9 6 2 ]) . По данным Н.Л. Добрецова, этот 
анальцим отличается от обычного анальцима цеолитовых ассоциаций своей
аномальностью, явным двупреломлением и двойниковатостью. Анальцим встречается, 
образуя ксеноморфные зерна в жадеитах, местами замещая жадеит, образуя жилки 
и сростки с кварцем. Вероятно, в этом аналышме можно видеть анальцим, претер
певший инверсию из анальинмовойфазы высокого давления [Yoder, Weir, I960].

Кроме базальтов, анальцим наряду с другими цеолитами является важней
шим компонентом гипабиссальных габброидных пород -  так называемых геше- 
нитов и близких к ним.

Впервые название *тешенит* было присвоено жильным цео ли гео держащим 
породам у г. Цешин. Впоследствии подобные породы были открыты и у нас; 
в Закавказье их впервые обнаружил Э, Фавр в районе г. Кутаиси, где они 
издавна использовались как высококачественный строительный материал. Пер
вое описание их дано Г. Чермаком в 1872  г., а более подробное -  в 1915  г. 
Д.С. Белянкиным [1 9 1 5 ]. Тогда было найдено еще одно тешенитовое тело 
в долине р. Иори. Перед Великой Отечественной войной были открыты еще 
два крайне интересных района распространения гешенитов: около сел. Никорц— 
минда, к северо-востоку от г. Кутаиси, и у селений Копадзе, Сакунеги и 
Цнис, к северу от г. Ахалдихев Южной Грузии [Белянкин, Петров, 1 9 4 0 а]. 
Известны еще некоторые выходы подобных же пород в Триалетском хребте 
и у г. Боржоми. Тешениты отмечались в Талыше [Кашкай, 1 9 4 7 ].

Вне Кавказа тешениты были описаны И. Рачковским [1912] в Минусинской 
котловине. ф

Облик гешенитов из разных районов более или менее одинаков. Они разли
чаются только количественно-минеральным составом, крупностью зерна и иног
да свежестью отдельных минералов. Наиболее типично микроскопическое строе
ние тешенитов Курсеби. Основу этих пород составляет обычно более или ме
нее идиоморфный плагиоклаз и пироксен авгигового ряда, иногда дающий хо
рошо ограненные кристаллы. Плагиоклаз, как правило, зональный; в центре 
кристалла располагается лабрадор, иногда даже лабрадор-биговниг. Краевые



зоны более кислые, до олигоклаз-^андезина, и, наконец, в самом краю часто 
отмечается каемка калиевого полевого шпата -  санидина или аноргоклаза.

В ингерсгициях между плагиоклазовыми кристаллами и иногда авгитом 
встречается анальцим. Кроме анальцима, в тешенитах вообще и в тешените 
Курсеби в частности встречаются и другие цеолиты: натролит, стильбит, осо
бенно часто томсонит. Иногда они, подобно анальциму, выполняют интерстиции, 
но более часто ими замещаются полевые шпаты, обычно проникая по трещинам 
среди почти не затронутых цеолитизацией кислых разностей в центр кристал
ла, где иногда почти целиком замещают основную середину кристаллов. Заме
щение может быть монокристальным или мономинеральным, но встречаются 
случаи, когда полевой шпат заменяется полиминеральным цеолитовым агрега
том. Е межкристальных участках в ряде мест образуются микрожеоды с харак
терной зональностью: с выделением хлоритового агрегата, нарастающего на 
безводные минералы породы, и с последующим нарастанием на хлорит цеолитов; 
в составе таких цеолитовых ассоциаций встречается и поздний анальцим. Иног*- 
да, разрастаясь за счет растворяющихся полевых шпатов, микрожеоды пере
ходят в настоящие жеоды с крустифицированной пустотой в центре. В Курсеб— 
ском карьере стройматериалов приходилось находить образцы с прекрасными 
кристаллами цеолитов — стильбига и анальцима.

От этих типичных, наиболее распространенных тешенитов более редкие отлича
ются прежде всего характером темного минерала. Встречаются тешениты рогово- 
обманковые, баркевикитовые и биотитовые. Баркевикит в этих случаях может 
образовывать длинные идиоморфные иглы, создающие ткань породы; промежутки 
между ними выполнены лейкократовым полевошпат-цеолитовым материалом. Обыч
ны еще вариации в составе плагиоклаза: чем более лейкократовый тешенит, тем 
кислее в нем полевой шпат; меняется и содержание калиевого полевого шпата.
На Кавказе встречались почти нацело санидиновые разности тешенитов.

Описанный петрографический состав и взаимоотношения цеолитов с поле
выми шпагами позволяют считать, что в тешенитах значительная часть цеоли
тов образовалась за счет перерождения ранее закристаллизованных полевых 
шпатов. Структурные соотношения показывают, что непосредственно из оста
точной магматической жидкости кристаллизуется только анальцим. Остальные 
цеолиты -  цеолиты главной фазы цеолитизации — наложены на уже почти твер
дую горную породу.

Естествен вопрос о времени цеолитизации: можно ли ее рассматривать как 
образованную на последних этапах отвердевания гешенитового массива или 
главную роль здесь играли водные растворы, пришедшие извне и действовав
шие на уже полностью сформированную и остывшую горную породу. Нам пред
ставляется, что на этот вопрос можно ответить исходя из полевых и микроскопи
ческих наблюдений над жильными образованиями, связанными с тешенитовыми ин
трузивами и их контактным ореолом.

Около г. Ахалцихе в Грузии р. Кура делает большую петлю, оставляя внут
ри петли на правом берегу холмистую равнину, геологически описанную С.И. 
Лукашевичем и В.А. Страховым [1 9 3 3 ). В этом районе известны многочис
ленные мелкие камптонитовые и гешенитовые интрузии. Для рассматриваемого 
В настоящей статье вопроса особый интерес представляет месторождение камп- 
гонита близ сел. Сакунети. В каменоломне, существовавшей в момент нашего 
посещения [Белянкин, Петров, 1940а), были видны следующие взаимоотноше
ния горных пород (рис. 2 ), В камптонит -  стекловатую породу с основным 
плагиоклазом и небольшими редкими кристаллами фельдшпатоида, которые 
условно были нами определены как лейцит, уже после его отвердевания внед
рилась тешенитовая жила. Комагматичность кампгонита и тешенита не вызы
вает сомнения: и в камптонит, и в тешенит входят те же минералы, но в 
иных соотношениях (таблица). Трещина, заполненная тешенитом, приоткрывав 
лась неоднократно, выполняясь каждый раз более мелкозернистой и более 
богатой калиевым полевым шпатом и цеолитами породой. Наиболее крупнозер
нистый баркевикиговый тешенит представлен обр. 58, где цеолиты и анорто— 
клаз составляют 67,3%; затем по верхней стенке жилы внедрился более мел—



Рис. 2 . Схематический вид обнажения, разрабатываемого каменоломней близ 
сел. Сакунети

1 -  тешенит; 2 -  камптонит; 3 -  мелкозернистый тешенит; 4 -  тешенит- 
аплит; номера на рисунке соответствуют номеру образца в таблице

козернисгый тешенит (обр. 5 9 ), в котором анортоклаз и цеолиты составляют 
более 70% породы, и, наконец, последним внедрился гешенит^плит (обр. 6 0 ) -  
сушественно калиево—полевошпатовая порода. Последовательно внедрившиеся 
'остаточные1' магмы, таким образом, явно были более щелочными, более бо
гатыми водой, и, видимо, более холодными, что и выразилось в выделении 
больших количеств калиевого полевого шпата и цеолитов.

Количественно-минеральный состав жильных тешенитов из каменоломни 
близ сел. Сакунети (%)

Минерал Обр. 58 Обр. 59 Обр. 1

Анортоклаз 2 8 ,2 33 ,7 8 2 ,4
Плагиоклаз 9,1 1.5 Следы
Томсонит 20,8 11,6 4 ,4
Анальцим 18,3 25 ,7 6 ,5
Авгит 9,1 6,6 Следы
Баркевикит Следы 19,3 3,7
Биотит 11,2 Следы Нет
Магнетит 1.2 0,6 1,0
Апатит 1,8 Следы Следы
Титанит 0 ,3 1.0 1,5

Подобные соотношения выделения цеолитов из обогащенных водой остаточ
ных магм наблюдались нами в геохимически принципиально ином районе -  в Ло- 
возерском нефелин-сиениговом массиве, где нам удалось изучить пегматито
вую жилу Юбилейную. Вмещают жилу нормальные для массива нефелиновые 
сиениты, содержащие, кроме нефелина, эгирина и полевого шпата, небольшие 
кристаллики эвдиалита. Жила явно секущая, линзовидная. Порода, слагающая 
жилу, ярко-белая, резко выделяющаяся на фоне серой вмещающей породы. Мощ
ность жилы в месте раздува не более метра, простирается она на 10 -15  м.
В осмотренной выработке можно наблюдать только край жилы, поскольку она 
видна только в одной ее стенке и не доходит до другой. Породу жилы при
мерно на 1 /3  слагают те же минералы, которые встречаются во вмещающих 
породах, -  полевые шпаты, нефелин, эгирин, эвдиалит. Большую часть состав
ляют цеолиты, среди которых наиболее обилен иатролит и 1МНогие редкие вод-



ные щелочные минералы, отсутствующие во вмещающей породе. Минералы ма
теринской породы образуют в жиле правильные, хорошо образованные крупные 
кристаллы, а натролит и связанные с ним минералы выполняют промежутки. 
Бруски полевого шпата в жиле достигают 1 0 -1 5  см по длинной стороне, а 
во вмещающих они не более 1 -2  см. Эгирин образует длинные черные иглы 
и шаровидные сростки величиной в ладонь, эвдиалит -  кристаллы величиной 
более грецкого ореха [ Буссен и др., 1 9 7 8 ] .

О том, что порода жилы Юбилейная кристаллизовалась из остаточной маг
мы, выполнявшей трещину в материнской породе, а не образовалась в резуль
тате метасоматической переработки материнской породы, бывшей на этом 
месте, свидетельствуют, во-первых, крупные размеры кристаллов обычных 
минералов луяврига и их совершенный идиоморфизм, а во-вторых, взаимоот
ношения их с материнской породой по зальбандам жилы. Особенно эффектны 
кристаллы эвдиалита, явно нарастающие на трещину (рис. 3 ). Обогашен- 
ность остаточной магмы водой и ее меньшая вязкость в этом случае 
очевидны.

Хорошим примером поздней кристаллизации водных минералов могут слу
жить цеолитовые скарны. Очень эффективный случай этих образований был 
описан нами [Белянкин, Петров, 1 9 3 9 , 19411 из окрестности сел. Никорн— 
минда в Грузии. Здесь в толщу верхнемеловых -  аптских мергелей внедрилась 
тешенитовая интрузия. По минеральному характеру тешениг Никорцминды весь
ма напоминает описанные курсебские горные породы. Новым является здесь 
то, что за счет мергелей образовались цеолитовые скарны, вернее скарноиды, 
поскольку на их составе резко сказывается перво начальный состав мергелей. 
Отдельные слои сложены гибшитом и воллас тони том, гибшитом и кальцитом, 
гибшитом и апофиллитом; встречаются цеолит^-кальцитовые и на т рол и т—хлори
товые слои, содержащие пироксен, гранат, гибшит и волластонит.

В скарнах первым кристаллизовался гроссуляровый гранат, вокруг которого 
нарастает гибшит, имеющий примерно тот же состав, что и гроссуляр, но с 
той разницей, что одна формульная частица кремнекислогы в составе гроссуля
ра заменена двумя частицами воды в гибшиге. Равным образом волластонит -  
безводный силикат кальция -  на более поздних стадиях продолжает рост в ви
де водного кальциевого силиката -  ксонотлига. В ассоциации с гибшитом и 
ксонотлитом в скарнах встречаются апофиллит, анальцим и натролит.

На примере никорцминдских скарноидов хорошо видна кристаллизация вод
ных минералов на поздних, относительно холодных этапах их формирования; 
безводный гранат замешается водным гибшитом, волластонит -  ксонотлитом, 
а цеолиты, видимо, следует рассматривать как водный аналог полевых шпатов.

Выделение цеолитов и других водных минералов в эффузивных породах име
ет принципиально иной характер. Сейчас уже можно уверенно говорить, что 
никогда в пустотах эффузивов, лавах и вулканическом пепле непосредственно 
после их извержения не встречается цеолитов и других минералов, которые 
обычно именуются "поствулканическими*. В свежих лавах и туфах, возникших 
в процессе извержения, пустоты всегда не заполнены. Только позднее прохо
дящие через лавы и туфы гидротермы перерабатывали материнские породы и 
отлагали цеолиты, кальцит и ассоциирующие с ними минералы, в пустотах. Ис
точник гидротерм не очень ясен; они могут быть .связаны с тем же вулкани
ческим очагом, из которого изливалась лава, но более вероятна их связь с 
каким-либо соседним магматическим очагом. Прямые доказательства наложен
ное ти минерализации на уже сформированную эффузивную толщу были приведены 
еще более 20  лет назад Уоккером [Walker, 1951] . У нас в стране широкие 
исследования распространенности цеолиговых минералов и сопровождаемого 
цеолитами исландско—шпатового оруденения были приведены на Нижней Тун
гуске [Агуреева, 1967 ; Гущин, 1 9 7 5 ]. Эти работы отчетливо показа
ли, что полости, возникающие в лавовом потоке, являются местом 
кристаллизации наложенных на лаву гидротермальных минералов. Чем 
спокойнее шла кристаллизация и чем больше были пустоты—кристаллизаторы, 
тем крупнее и совершеннее были встречающиеся в этих пустотах кристаллы 
исландского шпата.



Г и с. 3. Зарисовка участка зальбанда жи
лы Юбилейная в Ловозерских Тундрах

1 -  нефелиновый сиенит; 2 -  идиоморф- 
ные кристаллы нефелина и полевого шпа
та; 3 -  сферолит эгирина; 4 -  идиоморф- 
ные и наросшие эвдиалитовые кристаллы;
5 -  существенно деолитовая основная 
масса жилы Юбилейная

Все пустоты-кристаллизаторы в эффузивных породах могут быть классифи
цированы следующим образом;

1. Пустоты внутри лавовых пото
ков

2 . Пустоты на верхней и нижней 
поверхностях лавового потока

3. Наложенные пустоты

а. Газовые пузыри, изометрические и 
вытянутые (миндалевидные)

б. Струи пузырей
в. Межшаровые пустоты
а. Лавовые тоннели
б. Пустоты коробления
в. Трещины поверхности (вязкого 

течения)
г. Обтекание неровностей почвы
а. Тектонические трещины
б. Крупные полости, возникающие 

при раздвижении трещин
Поры внутри потока обычно небольшие, однако очень много красивых жеод, 

хранящихся в музеях, выполненных цеолитами, апофиллитом и кальцитом, име
ют именно такой характер. Особенно крупные пустоты наблюдаются в межша
ровых пустотах шаровых лав. Здесь иногда встречаются и крупные промышлен
ные кристаллы исландского шпага.

Наиболее крупные месторождения исландского шпата и цеолитов приурочены 
к границам лавовых потоков, поскольку здесь встречаются наиболее крупные 
пустоты. Лавовые тоннели образуются при вытекании жидкой лавы из-под 
застывшей верхней корки лавового потока. В этих случаях образуются круп
ные полости, иногда очень богатые исландским шпатом [Агуреева, 1 9 6 7 ]. 
Изломы поверхности вязкого потока также зачастую создают крупные полости, 
богатые крупными кристаллами — цеолитами и исландским шпатом. Приурочен
ность деолит-кальциговых выделений к двум потокам, имеющим общую Грани
ну, уверенно говорит о наложенноети цеолитового процесса. Цеолиты и кальцит 
в этом случае могут образоваться только после того, как оба контактирующих 
между собой потока полностью консолидировались, что невозможно для минера
лов, связанных с потоком лавы.

Еще более отчетливо наложенность цеолитового процесса следует из рас
смотрения месторождений, приуроченных к наложенным трещинам, таким, как 
месторождения Разлом и Джекинда, где цеолитовые выделения и кальцит при
урочены к тектоническим трещинам, рассекавшим уже полностью отвердевшие 
лавы и туфы [Гущин, 1 9 7 5 ]. Залежи шпата и цеолитов формируются здесь не 
только в лаве, но и в плотных туфовых слоях, что гоже может рассматривать
ся как свидетельство наложенносги цеолитового процесса. Весьма характерно, 
что в ассоциацию цеолитов в этих условиях входит ломонгит -  минерал, воз
никающий только в условиях низких температур [Liou, 1971b].

При изучении современных геотермальных систем в вулканических областях 
удалось наблюдать современное наложенное цеолитообразование. Особенно хо
рошо это изучено на примере Камчатки, где ряд термальных полей разбурен 
[Трухин, Петрова, 1 9 7 6 ]. Цеолиты здесь замещают минералы и основную стек
ловатую массу лав, через которые проходят термальные воды, и выделяются 
по трещинам и в пустотах породы. Весьма интересно, что цеолиты выделялись 
и на поверхности галек в русле р. Паратунки в тех местах, где выходит т<ч>- 
мальная вода,



Собственно магматическим минералом, выделяющимся из лавы, видимо, 
может быть только анальцим.

Из интрузивных остаточных богатых водой магм, имеющих относительно 
низкую температуру, могут кристаллизоваться натролит, стильбит, ломонтит 
и другие водные минералы. Такие обогащенные водой "холодные" магмы мо
гут образовывать пегматитовые жилы в нефелиновых сиенитах и секущие жилы, 
возникающие на последних этапах кристаллизации тешенитовых горных пород. 
Вместе с тем случаи выделения цеолитов, которые можцо было бы отнести 
к магматической кристаллизации, крайне редки.

Главная же масса цеолитов, замещающих полевые шпаты и выделяющихся 
в пустотах эффузивных горных пород, явно наложенная и образуется в резуль
тате гидротермальной переработки лав и туфовых пород, ранее совершенно не 
содержавших цеолитов.

Образование цеолитов как наиболее устойчивого минерала при относитель
но низких температурах и давлениях, по нашему мнению, имеет очень большое 
теоретическое значение, так как позволяет рассматривать цеолитовые минера
лы как водные минералы низкого давления и низких температур, кристаллизу
ющиеся в этих условиях вместо плагиоклазов.

В этом значении, может быть, и следует возродить представления Кумбса 
о "цеолитовой фации метаморфизма''. Они сейчас практически перестали рас— 
гмлтрпмдгьгн; нам кажется это по счет, правильным, н понятие "пеолнтовая 
(jvrmii‘,i мотлмг>|*Ьнггчп", видимо, им еет  глубокий < мти\ч.
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С.И. НАБОКО

ЗАКОНОМЕРНОСТИ ФОРМИРОВАНИЯ 
ЦЕОЛИТОВЫХ ПОРОД В ОБЛАСТЯХ РАЗГРУЗКИ 
ГИДРОТЕРМАЛЬНЫХ СИСТЕМ

В областях разгрузки гидротермальных систем формируются крупные, слож
но построенные тела гидротермально-измененных пород из закономерно соче
тающихся в пространстве метасоматических фаций. Среди них цеолитовая фа
ция является типичной, занимает определенное положение в мета соматической 
колонке и может представлять промышленный интерес. Совокупность метасо- 
матических фаций, их состав, вертикальная зональность, положение цеолигази
рованных пород среди других мегасома гигов, набор цеолитов, ассоциации их с 
другими минералами у большинства гидротермальных систем мира имеют сход
ство. Это позволяет разработать критерии распознавания месторождений гидро
термальных цеолитов среди древних месторождений иного генезиса.

В последние годы действующие гидротермальные системы усиленно изуча
ются в связи с использованием термальных вод и пара в народном хозяйстве. 
Эго определило досготочно хорошую изученность геологических позиций сов
ременного гидротермального процесса, состава гидротермальных растворов и 
гидротермально-измененных пород от поверхности до глубины свыше километра.

ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ ПОЗИЦИИ ГИДРОТЕРМАЛЬНЫХ СИСТЕМ

Под гидротермальными системами в последние годы понимаются термоано
малии в верхней части земной коры областей современного вулканизма, приуро^- 
ченные к определенным геологическим структурам и характеризующиеся поверх
ностной гидротермальной деятельностью [Белоусов, Сугробов, 1 9 7 6 ]. Учиты
вая, что верхние части гидротермальных систем тесно связаны с окружающи
ми подземными водами и находятся ь условиях водонапорного режима, мы 
рассматриваем гидротермальные системы как высокотемпературные водонапор
ные системы. Возникают они в земной коре при внедрении в водоносные слои 
глубинного теплоносителя [Аверьев, 1 9 6 6 ] , т.е. в областях тектоно-магмати- 
ческой активности континентов и океанов существует восходящий тегоюмассо-* 
поток аномальной высокой плотности. При благоприятных гидрогеологических 
условиях он реализуется в гидротермальные системы с областями разгрузки.

Гидротермальные системы на Камчатке локализованы в пределах грабен- 
синклинали Восточной, Южной Камчатки и Срединного хребта и контролируют
ся положением вулканов и разломных зон. В последние годы продуктивно раз
вивается представление о связи гидротермальных процессов с долгоживущими 
вулканическими центрами. Мы видим эту связь в длительно действующем теп
ло массопо токе из подкоррвых глубин магмообраэования. Реализация его в гид



ротермальную деятельность сопровождает активный вулканизм и продолжается 
после его прекращения в прямой связи с активными зонами разлома.

По геологическим условиям В.И. Белоусовым и В.М. Сугробовым [1 9 7 6 ) 
выделяются два основных типа гидротермальных систем: Паужетско-Вайракей- 
ский высокотемпературный и Пара тунский низкотемпературный. Первый свойст
вен геотермальным районам, расположенным в молодых структурно-фациальных 
зонах вулканических областей, сложенных вулканогенно-осадочными образова
ниями плиоцен-четвертичного возраста. Водовмещающие породы представлены 
псефитовыми и агломератовыми туфами.

Горизонтальное или слабонаклонное залегание вулканогенно-осадочных по
род, наличие водоупора, перекрывающего обводненные породы, придает им 
закрытый характер. Благодаря наличию хорошо проницаемых субгоризонгаль- 
hd залегающих пород создаются условия для бокового перемещения гидротерм, 
вследствие чего термоаномалии имеют значительную площадь -  в десятки 
квадратных километров [ Белоусов, Сугробов, 1 9 7 6 ]. Это определяет площад
ную гидротермальную переработку пород. Такой тип гидротермальных систем 
наиболее благоприятен для формирования пластовых тел промышленных скоп
лений цеолитов. На Камчатке к такому типу гидротермальных систем относят
ся’ Паужетка, Долина Гейзеров, Узон; на Курильских островах -  Горячий Пляж 
(о-в Кунашир), в Новой Зеландии -  Вайракей. Содержание цеолитов достигает 
50% (Паужетка) или 90% (Долина Гейзеров). Образование цеолитов не харак
терно для месторождений Стимбот (штат Невада, США), Налачево на Камчат
ке, в разрезе которых преобладают массивные гранодиориты, и ограничено 
на Вайотапу, где большую роль играют игнимбриты.

В интервале глубин, вскрытых скважинами, на большинстве месторождений 
цеолиты определяются с поверхности до забоя: на Паужетке до 800  м, на 
Горячем Пляже до 7 6 0  м, на Паратунке до 1400  м, на Больше—Банном до * 
1200  м. Максимальное количество цеолитов в них приближено к поверхности. 
Цеолиты развиваются по всем типам пород: по базальтам Исландии, туфам 
липаригового состава зоны Таупо в Новой Зеландии и Невады, по андезито- 
ба за ль там, андезито-дацитам и даци там Камчатки и Курильских островов. В 
то же время наиболее массовое развитие высококремнистых цеолитов, имею
щих промышленное значение, приурочено к кислым .пепло во—пемзовым туфам. 
Развиваются цеолиты по плагиоклазу, цветным минералам, вулканическому 
стеклу, по цементу туфов и в свободных пространствах. Минеральный вид цео
лита в трещинах и пустотах может не совпадать с цеолитом, развивающимся 
по породе, в силу различия состава,поровых и трещинных растворов.

Цеолиты проявляются в широком диапазоне минеральных видов. К настоя
щему времени в недрах гидротермальных систем мира встречено 15 разновид
ностей цеолитов; большинство иЗ них встречается на каждом месторождении. 
Среди них определены клинопгилолит, морденит, ломонтит Д-пеонгардит, вай- 
ракит, гейландит, сколецит, десмин, шабазит, гомсонит, филлипсит, эпидесмин, 
мезолит, анальцим, натролит. Из цеолитов наиболее распространены морденит, 
клинопгилолит, ломонтит, анальцим; специфическим для высокотемпературных 
гидротермальных систем является вайракит. Остальные цеолиты встречаются 
сдорадически. В распределении цеолитов наблюдается зональность: клиноптило- 
лит и морденит с глубиной сменяются на ломонтит, ломонтит -  на вайракит. 
Цеолиты ассоциируют с кварцем, кальцитом, монтмориллонитом, смешанно
слойными глинистыми минералами, хлоритом, слюдой, адуляром, альбитом, 
пренигом, эпидогом, сфеном, апатитом, сульфидами. Такая ассоциация минера
лов заставила нас отнести современный метасоматизм вулканитов в областях 
разгрузки гидротермальных систем к гидротермальной пропилигизации, а по
роды, обогащенные цеолитами, -  к цеолиговой фации п^опилитов..

ХАРАКТЕРИСТИКА ЦЕОЛИТИЗИРОВАННЫХ ПОРОД 
НЕКОТОРЫХ ГИДРОТЕРМАЛЬНЫХ СИСТЕМ

Для представления о гидротермальных месторождениях цеолитов мы приве
дем характеристику наиболее изученной Паужетской гидротермальной системы. 
Для других случаев дается описание только гидротермальной цеолитизации.



Паужетская гидротермальная система, по данным В. И. Белоусова, В.М. Су Гро
бова, Н.Г. Сугробовой [1 9 7 6 ], приурочена к одной из крупнейших на Камчатке -  
Паужетской вулкано-тектонической структуре. В современную эпоху она представ
ляет собой пологий аккумулятивно-тектонический свод, имеющий в плане изомет
рическую форму с диаметром около 70 км. В центральной части его сформирова
лась вулкано—тектоническая депрессия размером 25 х 25 км. Впадину заполняют 
туфогенно-осадочные породы: пепловые и пеплово-пемзовые туфы и агломераты 
андёэито—дацито—риолитового состава позднего плиоцена-нижнего плейстоцена.

В тектоническом строении района выделяется более древний линейный план 
и более молодой, наложенный на древний, -  сводово-кольцевой. Слабопроница
емые пепловые туфы и гуффигы мощностью до 100 м представляют собой верх
ний относительный- водоупор. Прогретые до 100°С породы интенсивно (на 6 0 — 
90%) изменены с широким развитием клиноптилолита и морденита в ассоциа
ции с монтмориллонитом. Содержание высококремнистых цеолитов зачастую 
превышает Под- этими породами залегают псефиговые туфы кислого и
среднего состава, чередующиеся с. агломератовыми туфами общей мощностью 
1 8 0 -2 4 0  м; они образуют основной водонапорный комплекс перегретых хло- 
ридных натриевых вод. Породы интенсивно изменены [Набоко и др., 1965] 
с массовым развитием ломонтита в ассоциации с адуляром и кварцем. Содер- 
жание ломонтита в отдельных участках достигает 50%. Эти породы подстила
ются слабопроницаемыми, гидротермально сцементированными кислыми туфа
ми -  "псевдоигнимбритами", выступающими вторым относительным водоупором.
Под ними залегают вулканомиктовые туффиты анавгайской серии, представляющие 
собой второй водоносный комплекс, но с хлоридно-сульфатными натриево-кальци
евыми водами повышенной минерализации. Температура воды по всему разрезу 
варьирует от 100  до 190°С. Метасоматиты, в том числе обогащенные высоко
кремнистыми цеолитами или ломонтитом, имеют пластовое горизонтальное зале
гание, фиксируя залегание туфов. Плошадь распространения цеолитизированных 
туфов оценивается в десятки квадратных километров; мощность пластов, обога
щенных высококремнистыми цеолитами, -  до 100 м, ломонтитом -  до 200 м.

Сходная литология, состав термальных вод, их температура и динамика 
растворов обнаруживаются на место рождении Горячий Пляж (о-в Кунашир). 
Верхний комплекс пород представлен туфами и лавами андезито-базальта; 
средний комплекс -  пеплово-пемзовыми липариго-дацитовыми туфами и нижний 
комплекс -  слоистыми туфами, туффитами и алевролитами андезитового соста
ва. Породы залегают почти горизонтально. Циркуляция вод плас то во-трещин
ная [Набоко, Главатских, 1 9 7 0 ]. Гидротермальное измерение пород сходно 
с паужегским и выражено в низко- и средне температурной пропилизации. Сре
ди цеолитов в ассоциации с монтмориллонитом, смешаннослойными глинистыми 
минералами [Набоко, Берхин, 1 9 7 0 ], адуляром, альбитом, кварцем, кальци
том, пренитом, эпилогом, пиритом определены морденит, клинопгилолиг, аналь— 
цим, ломонгит, гейландит, сколецит, гомсонит, натролит. В цеолитизированных 
породах цеолиты ассоциируют с монтмориллонитом.

В долине Гейзеров на Камчатке бурения не производилось, однако в бортах 
р. Гейзерной обнажена мощная (до 5 0 0  м) толща цеолитизированных туфов 
дацитового, андезиго-дацитового состава, представляющая промышленный ин
терес на высококремнисгые цеолиты [Набоко, Главатских, 1 9 7 8 ]. В современ
ном рельефе благодаря крутому склону реки с поверхностью совмещены разно
глубинные породы и метасоматические минеральные ассоциации. В устье р. Гей
зерной обнажены наиболее глубинные агломератовые туфы андези то- даци та, ин
тенсивно пропилитизироваяные, с новообразованиями кварца, эпидота, пренига, 
хлорита, кальцита, клиноптилолита, монтмориллонита, сфена и#пирига. Выше 
по р. Гейзерной они переходят в 100-метровую пачку алевропсаммитовых 
туфов дацита; по пепловому материалу развиты монтмориллонит и клиноптило— 
лит. Еще выше по реке, в районе основной группы гейзеров, обнажаются агло
мератовые туфы а ндези го-даци га, которые интенсивно замещены кварцем, аду
ляром и ломонтитом. К подошве и кровле агломератовых туфов приурочено 
развитие монтмориллонита и клиноптилолита.



Выше по бортам Долины Гейзеров залегают пеплово-пемзовые туфы мощ
ностью до 20 0  м с массовым развитием в них клиноптилолита. Это наиболее 
продуктивная на высококремнистые цеолиты толща. Содержание высококремнис— 
того цеолита достигает 80%. Самый верх Долины Гейзеров представлен пуми- 
цитами, в котор* отмечается слабое проявление клиноптилолита и монтморил
лонита. Высококремнистые цеолиты Долины Гейзеров богаты натрием. Самые 
высокие содержания натрия (Na90  до 7,4%) обнаруживаются, в мордените, раз
вивающемся в свободных пространствах туфа, отражая состав хлоридных натри
евых перегретых вод. Цеолит, замещающий породу, кальциево-натриевый и от
ражает состав исходного туфа дацита. Цеолитизированный туф с содержанием 
до 50% высококремнистого цеолита и такого же количества монтмориллонита 
почти не отличается химическим составом от свежего туфа. Развитие высоко
кремнистого, богатого щелочами цеолита сопровождается кристаллизацией ма— 
локремнистого кальциево-магниевого монтмориллонита, поэтому почти сохра
няется исходный состав пеплового туфа дацита.

На месторождении Вайракей (Новая Зеландия) разрез пород, состав тер
мальных вод, их температура, гидротермальное изменение туфов очень сходны 
с Паужетским. Зона сернокислотного выщелачивания сменяется на глубине 
зонами аргиллизации, цеолитизации и фельдшпатизации. Цеолитизация развивает
ся по кислым пеплово-пемзовым туфам в интервале 4 -3 2 0  м. Основным цео
литом по пеплово-пемзовому стеклу и в порах туфа является клиноптилолит; 
на стенках трещин и пустот развивается вайракит [Steiner, 19571.

В отличие от паужетско-вайракейского типа для других гидротермальных 
систем, относимых В.И. Белоусовым и В.М. Сугробовым к паратунскому типу, 
характерен сильно трещиноватый коллектор, перекрытый локальным водоупором. 
Относительная изолированность трещин в практически непроницаемых породах, 
перекрытых локальным водоупором, неблагоприятна для формирования мощного 
потока вод. Площадь термального поля и участки с гидротермальной деятель
ностью имеют небольшие размеры (первые единицы квадратных метров). Такой 
тип геологической структуры, по В.Н. Белоусову и В.М. Сугробову [1 9 7 6 ], 
свойствен гидротермальным системам, локализующимся в структурно-ч}>ациаль- 
ных зонах, сложенных дислоцированными осадочными и вулканогенно-осадочны
ми образованиями мезозойского и палеоген-неогенового возраста..

Гидро термально-измененные~породы на Больше-Банном и Пара тунском мес
торождениях изучены Ю.П. Трухиным и В.В. Петровой [1976 ]. Согласно их 
данным, на Больше—Банном месторождении гидротермальное минералообразова
нне в интервале от поверхности до 1200 м развивается по всем породам -  
лавам и туфам основного—кислого состава; характер изменения пропилитовый. 
Среди цеолитов определены ломонтит и томсонит в ассоциации с монтморил
лонитом, гидрослюдой, кварцем, альбитом, адуляром, цоизитом, хлоритом, 
кальцитом, сульфидами, самородными медью и свинцом. Распределение гидро
термальных минералов подчиняется зональности. Отмечаются следующие зоны: 
альбит-цеолитовая, альбитовая, альбит-гидрослюдистая, альбит-адуляровая, 
кварц-гидрослюдистая. Из цеолитов наиболее распространен ломонтит; он ас
социирует с кальцитом, хлоритом, эпидотом.

На Паратунском месторождении пропилитовому изменению также подвержен 
весь комплекс пород -  лавы и туфы основного и кислого состава. Среди цеоли
тов определены ломонтит, десмин, гейландит, клиноптилолит, шабазит, сколе- 
цит, вайракит, эпидесмин, морденит и анальцим, ассоциирующие с монтморилло
нитом, хлоритом, кальцитом, кварцем, альбитом, адуляром, пренитом, эпидотом и 
сульфидами. Авторы выделяют зоны: альбит-цеолитовую, альбит-эпидот-цеолитовую 
альбитовую, альбит-эпидотовую. Основная масса породы наиболее часто заме
щена агрегатом хлорита и ломонтита; трещины залечейы ломонтитом, шабази— 
том, птилолитом, гейландитом в ассоциации с монтмориллонитом и кальцитом.

В Исландии [Kristmannsdottir, 1977] в геотермальных районах скважинами 
вскрыты три основных зоны гидротермального изменения базальтовых туфов 
и лав: 1) глинисто-цеолитовая (Т  < 2 0 0  С); 2 ) смешаннослойных глинистых 
минералов и пренита (Т = 2 0 0 -2 3 0 °С ); 3) хлорит-епилотовая (Т ^ > 2 3 0 °) .



Из цеолитов в верхней части первой зоны гидротермально-измененных пород 
преобладает шабазит в ассоциации с опалом, кальцитом и левинтитом; во т о 
рой зоне распространяется мезолит и сколецит; в третьей, наиболее высоко
температурной зоне доминируют ломонгиг и анальцим. С цеолитами ассоцииру
ют глинистые минералы, среди которых определены смекгиты (монтморилло
ниты), хлориты, смешаннослойные монтмориллонито-хлоритовые минералы и 
разбухающие хлориты. Химическое изменение пород Рейкьянеса (Исландия) 
выражается в основном в гидратации. При этом порода на 50-80%  перекрис- 
таллизовывается в глинистые минералы, кальцит, кварц, цеолиты, пренит.эпидот.

СОСТАВ ЦЕОЛИТООБРАЗУЮЩИХ РАСТВОРОВ И ЦЕОЛИТОВ

Во всех гидротермальных системах, в недрах которых развивается цеоли- 
тизация, циркулирующие воды горячие, слабоминерализованные, хлоридные 
натриевые, а также более сложного состава, близнейтральные (табл. 1 ). Судя ' 
по тому, что цеолиты заполняют свободные пространства и развиваются по 
породе даже в том случае, когда она является водоупором, они возникают

Т аб л и ц а  1

Состав цеолитообразующих растворов (в мг/л)

П&ужегка

Параметры,
Трещинные Поровые

компоненты
Излив С глубины 

30  м
С глубины 
160 м

Из зоны 
ломонига

Из зоны 
морденига

1 2 3 4 5

т°, с 100 125 170 - -

pH 8,2 6,6 6 ,17 9,1 7,3

NH^ 0 ,4 2,0 2,0 -

Na+ 9 3 2 ,2 82 1 ,6 8 0 0 ,0 1519 1419

К + 31 ,3 70 ,0 8 0 ,0 65 105
w 2+Mg 3,5 0 ,7 0 ,9 44 65

Са2+ 52 ,2 4 4 ,3 49 ,9 1260 1674

С Г 1 4 8 0 ,0 1 3 4 0 ,0 1 3 4 3 ,8 3 568 2 7 3 2

S°4~ 112 ,9 8 0 ,0 68,0 1984 3 4 2 0

НСО~ 4 ,9 34 ,2 4 3 ,9 244 -
9

с а Г 16 ,8 0,0 0,0 - -

Н 9S1O3 2 7 9 ,5 244 2 5 3 ,5 5 1 8 ,8 1427

н в о 2 1 4 6 ,8 - - - -

М, г/л з д 2,6 2,6 9 Д  . 10,8

[Ca+(NafK)]:H2Si034 3 ,8 3,6 5,5 2,2

(Na+K):Ca 19 20 18 1.3 1

П р и м е ч а н и е . 1-3 , 7 -11  -  Г.А. Карпов [1976];. 4, 5 -  С.И, Набоко 
[1 9 6 8 ]; 6 -  С.И. Набоко, С.Ф. Главатских [1 9 7 8 ]; 2, 3, 8, 9, 11 -  в



при осаждении из термальной воды и в результате реакций поровый раствор V 
порода.

Сравнение состава свободных и поровых растворов впервые проведено на 
примере Паужетки [Набоко, 1 9 6 8 ], в дальнейшем Больше-Банного, кальдеры 
Узон и других месторождений, Поровый раствор, отжатый из зоны развития 
ломонтига (с адуляром), в сравнении с трещинными водами более минерали
зованный (10  вместо 3 г /л ), более щелочной (pH 8 -1 0  вместо 6 -7 ) , услож-* 
ненного состава -  хлоридно-сульфатный натриево-кальциевый вместо хлорид- 
ного натриевого; обогащен кремнеземом.

Поровый раствор, отжатый из породы с развитием морденита и монтморил
лонита, в сравнении с трещинными видами тоже более минерализованный, бо— 
лее сложного состава, но более кислый и содержит еще более высокие концент^ 
рации кремния, чем поровые растворы из зоны развития ломонтита. Как будет 
показано ниже, состав порового раствора благоприятнее для развития цеолита, 
чем трещинных вод.

В табл. 2 приведены составы современных цеолитов Камчатки и Куриль
ских островов. К настоящему времени мы располагаем 30  анализами ломон—

Долина Гейзеров Больше—Банное Парагунка

Т рещинные Т рещинные Поровые Трещинные

Излив Излив С глубины 
2 4 0  м

С глубины 
265 м Излив С глубины 

4 0 0  м

6 7 8 9 10 11

100,0 100 160 - 86 -

8 ,53 6 ,8 3 6 ,9  (25°) 6 ,7 8,9 7 ,3

1,0 0,1 16 ,2 - 0 ,3 5 ,4

5 6 0 ,0 28 7 ,1 1 98 ,4 2 3 4 ,7 239 ,1

5 1 ,0 2 2 ,4 13,1 84 ,5 2 4 4 ,0 20,0

0,2 0,5 - - 0,6 14,6

22,2 20,6 80 ,2 6 0 3 ,9 1 0 8 ,4 121,6

8 4 4 ,9 1 00 ,7 107 ,1 6 7 1 ,1 58 ,9 6 7 ,9

1 2 7 ,3 4 5 9 ,2 3 4 4 ,9 1 0 7 0 ,0 89 0 ,5 6 7 5 ,3

64 ,1 19 ,5 2 1 3 ,0 12,2 4 ,9 36 ,6

0 ,9 1 7 ,8 - - 9,6

2 9 3 ,0 1 5 0 ,0 4 7 ,9 - 42 ,5 42 ,5

1 1 7 ,3 - - - - -

2,1 1,1 1 ,03 2,0 1,4 1,2

2,2 2,1 6,3 - 9 8,4 9,3

30 15 2,6 0 ,5 2 2,3

режиме эксперимента в геотермальных скважинах; 4, 5, 9 -  поровые раство
ры, отжатые из керна. Прочерк в табл. 1 и 2 означает отсутствие данных.



Т аблица 2

Состав гидротермальных цеолитов (в вес.%)

Компоненты

Ломонтит

Паужетка Горячий Пляж Больше-Банное Паратунка

1 2 3 4 5 6 7 8

Si02 5 2 ,5 5 4 8 ,4 6 5 2 ,1 2 5 1 ,3 6 5 1 ,9 1 5 1 ,5 6 5 1 ,8 0 5 4 ,2 2

т ю 2 - - - - - - - -
А1<?03 2 0 ,8 9 20,01 21,66 2 1 ,5 2 2 1 ,4 2 2 0 ,1 5 2 0 ,2 8 2 1 ,1 5
Fcoo^ - 0 ,8 1  1 0 ,1 6 0 ,2 5 0 ,2 5 0 ,3 2 0,20

FeO - - 1 —

МпО - - - 0,01 - - - -
MgO 0 ,8 5 0 ,1 6 0 ,0 6 - 0,01 - - 0 ,2 6

СаО 1 1 ,4 2 1 3 ,4 6 1 2 ,1 3 1 2 ,3 1 11,66 1 3 ,4 8 1 3 ,6 3 1 0 ,9 3
Na20 0 ,4 7 5 ,3 3 0 ,3 0 0 ,2 9 0 ,4 8 0 ,5 7 0 ,5 7 -
к 2о 0 ,1 5 0 ,7 0 0 ,2 8 0 ,3 1 0 ,3 1 0,12 0 ,0 6 -
Н90 “ 1 ,8 9 2,2 2,2 2,2 2 ,1 7 2 ,1 92
» 2о + 1 2 ,8 5

1 1 ,0 7
11 ,5 11 ,7 12,66 1 1 ,1 8 1 1 ,1 7 12 ,47

с о 2 - - - - - - - -
s o 3 - - - - - - - -

Р 2°5 - - - - - - 0 ,0 3 0,01

Сукйка 1 0 1 ,0 7 100,00 1 0 0 ,4 1 9 9 ,9 5 1 0 0 ,9 0 9 9 ,5 5 9 9 ,9 3 9 9 ,0 4

(Na20+K20)/C a0 0 ,0 6 0 ,5 0 ,0 5 0 ,5 0 ,0 7 0,6 0 ,0 5 -
(N a20+K20+Ca0)/SiO2 0 ,2 3 0 ,4 0 ,2 4 0 ,2 5 0 ,2 4 0 ,2 7 0 ,2 8 0 ,1 8

Na20 /K 20 з д 7 ,6 1 1 1 ,5 4 ,7 9 ,0 -

П рим ечание. 1 -  С.И. Набоко, Л.М. Лебедев [1 9 6 3 ]; 2. 9 . 30  -  С.И. Набоко, С.Ф. Главатских [1 9 7 0 ]; 3 -8 , 13, 1 6 -2 6  - Ю.П. Трухин,
В,В. Петрова [1 9 7 6 ]; 1 0 , 14 , 15, 26  -  А,, Стейнер [Steiner, 1 9 7 8 ];  2 7 -2 9  -  С.И. Набоко, С.Ф. Главатских [1 9 7 8 ] .



Компоненты

Ломонтит Вайракит Сколецит

Горячий Пляж Вайракей Паужетка Парагунка Вайракей Япония Паратунка

9 10 11 12 13 14 15 ■ 16

Si02 4 4 ,9 4 5 0 ,7 5 3 ,5 3 5 4 ,0 0 5 5 ,9 0 5 4 ,2 5 4 6 ,2 7 4 5 ,2 3

т ю 2 0 ,1 5 - - - - - - -

AI2O3 1 1 ,4 6 21,2 2 5 ,0 9 1 8 ,8 0 2 3 ,0 2 3 ,4 3 2 3 ,3 5 2 5 ,3 0

Fe2°3
FeO

1 ,53 0,2 0 ,7 9 0 ,2 8

-

0,02

0 ,6 3

0 ,1 5
0 ,9 0

MgO - - - - - - - —

MnO 0 ,2 6 - 0 ,5 4 - - 0 ,0 7 - -

CaO 6 ,2 7 12,8 1 1 ,5 6 1 3 ,7 2 1 1 .7 1 2 ,31 1 4 ,7 8 1 2 ,4 0

Na20 2 ,1 7 0 ,2 5 1 ,0 3 1 ,37 1 ,0 6 0 ,5 7 0 ,8 4 -

K20 0 ,3 8 0,1 - - 0 ,1 6 - - 0,00

_ 12 ,5 0 ,3 7 8 ,3 5 7 ,8 5 0 ,4 0 -
“ 2
H20 + - 0 ,9 7 ,5 2 1 0 ,8 5 0 ,1 5 0 ,9 8 1 4 ,4 0 1 6 ,66

c o 2 - ' 1.6 - - - - - -

s o 3 . - - - - - - - —

P2°5
0 ,0 6 - - - - - —

С ум м а 6 7 ,2 2 1 0 0 ,2 5  1 0 0 ,0 6 9 9 ,3 9 1 0 0 ,3 2 100,11 1 0 0 ,1 9  1 0 0 ,4 9

(Na20+K20)/C a0 0 ,4 0 ,2 6 0,1 0,1 - - 0 ,0 6 0 ,1 4

(Na20+K20+C a0)/Si02 0,2 0 r26 0 ,2 4 0 ,3 0 ,2 6 0 ,2 3 0 ,3 3 0 ,2 7

\ a 20 /K 20 6,0 • 2 ,5 — “ 8 - -



Компоненты

Гейландит Шабазит Десмин

Паратунка

17 18 19 20 21 22 23

S i02 5 6 ,6 7 5 7 ,6 3 5 8 ,5 4 5 9 ,1 0 5 0 ,1 2 5 5 ,4 0 5 4 ,2 8

т ю 2 - - - - - 0 ,1 4 -

А12о3 1 6 ,8 9 1 3 ,7 3 1 6 ,1 7 1 5 ,7 8 1 7 ,8 9 1 5 ,2 8 1 3 ,5 0

Ре2°3 0 ,1 7 0 ,3 0 0 ,2 8
FeO 0 ,2 3 0 ,0 5 0,20 0 ,20
МпО
MgO “ - - - - - 0 ,0 4

СаО - 0 ,0 8 - 0 ,7 2 -

Na20 8,66 8 ,7 0 8,00 8 ,3 1 9 ,2 6 9 ,2 1 1 1 ,4 6

к 2о 1 ,6 0 2 ,9 5 0,20 1,20 2 ,3 0 0 ,9 5 0 ,6 7

н2о " - - - - - 0 ,0 5 0 ,0 6

Ч20 + 4 ,1 2 3 ,1 0 3 ,2 7 0 ,1 5 6 ,1 8 1,88 3 ,0 6

со2 1 2 ,4 8 1 2 ,8 0 1 4 ,0 0 1 2 ,6 0 1 3 ,9 5 1 6 ,4 4 1 2 ,8 3

so3 - - - - - - -

Р2°5 . - - - - - - 3 ,3 0

- - - - - 0,10 0 ,0 4

С ум м а 1 0 0 ,5 9 9 9 ,2 1 1 0 0 ,4 1 9 7 ,2 2 1 0 0 ,0 3 1 0 0 ,3 7 9 9 ,4 4

(NajO+KgO/CaO 0,2 0 ,3 0 ,0 3 0 ,1 4 0 ,2 5 0,1 0 ,0 7

(Na20+K20+C a0)/Si02 0 ,1 8 0.2 0 ,1 4 0 ,1 6 0 ,2 3 0,2 0,22

Na20 /K 20 — 1 9 11



Компоненты

Лес мин Клиноптилолит Морденит

Парагунка Долина Гейзеров Вайракей Горячий Пляж

24 25 26 27  | 28 2 9 30

Si02 5 6 ,4 0 5 6 ,9 6 6 1 ,5 8 6 5 ,0 8 6 4 ,5 6 6 7 ,3 7 5 ,8 3

т ю 2 - - - - - -

а12 0 3 1 6 ,5 2 1 6 ,3 4 1 2 ,5 8 1 1 ,7 7 1 1 ,8 9 1 1 ,3 10,0

ре2°3 - - 0 ,3 3 0,2 -

FeO - - - - - -
МпО - - - - 0 ,0 5 - -

MgO 0 ,3 7 2,22 0 ,5 0 0,02 0 ,1 9 - 0,12

СаО 7 ,8 6 8,22 5 ,5 7 3 ,9 9 5 ,3 8 1 1 ,7 3 ,1 6

Na20 - - 6 ,3 5 7 ,4 0 2 ,7 0 1 ,0 6 3 ,2 8

h ° - - 3 ,06 0 ,9 2 0 ,4 3 0 ,1 6 0 ,4 6

н 2о ~ _ 5 ,6 0 4 ,9 0 8 ,3 5 _
н 2о+ 1 7 ,5 0 } 1 6 ,0 3 1 3 ,0 5 ,0 1 8 ,9 6 0 ,1 5 -

со2 - - - - 0 ,3 5 - -

S03 • - - - - - - -

Р2°5 0,012 0 ,0 1 8 0 ,0 4 0 ,0 4 0 ,0 6 - -

С ум м а 9 8 ,6 6 9 9 ,7 9 100,68 9 9 ,8 3 9 9 ,8 0 100,22 9 2 ,8 5

(N^O+KjOJ/CaO - - 1.3 2.1 0,6 - 1.1

(Na20+K20 +Ca0 )/Si0 2 0 ,1 4 0 ,1 4 0.2 0.2 0 ,1 3 0,2 0,1

Na20/K 20 - 6 8 7 8 7



tii га, вайракига, сколецита, гейландита, шабазита, десмина, клиноптилолига и 
морденита. Химический состав цеолитов варьирует в широких пределах (в 
вес.%): S i02 -  4 4 ,9 -7 5 ,8 ; А120 3 -  1 0 -2 5 ,3 ; СаО -  3 ,1 6 -1 3 ,7 ; Na20 -  О- 
7,4; К20 — 0—1,0; 0 ,4 —4 ,12 ; H20 +j | q — 5—14,4 . То есть среди
цеолитов встречены высококремнистые, высокоглиноземистые, выс о ко кальцие
вые и высоко натриевые цеолиты с широкими вариациями воды.

УСЛОВИЯ ГИДРОТЕРМАЛЬНОЙ ЦЕОЛИТИЗАЦИИ

Цеолитизация как характерное гидротермальное изменение вулканогенных 
и вулканогенно-осадочных пород возникает на пути гидротермального потока 
в виде фации новейшей гидротермальной пропилитовой формации. Одной из осо
бенностей последней является наличие вертикальной и горизонтальной зональ
ности -  закономерного сочетания в пространстве фаций кислотного выщелачи
вания, аргиллизации, цеолитизации, щелочного метасоматоза, низко— и сред
не температурной пропилитизации. Гидротермальная метасоматическая формация 
представляется региональной из разобщенных зонально построенных тел, лока
лизованных вдоль разломов. Отдельные тела мегасомагитов имеют диаметр 
в десятки километров и распространяются на значительные глубины в область 
генерации гидротерм. Форма метасоматических тел сложная и контролируется 
разломными зонами и литологией. Секущие (по зонам разломов) тела метасо
ма титов сочетаются в пространстве с пластовыми телами метасоматов, фикси
рующих в разрезах месторождений хорошо проницаемые водоносные горизонты 
пород (туфов).

Цеолиты характерны для всех минеральных ассоциаций гидротермально—из
мененных пород на глубинах первого километра. Однако максимальное количест
во цеолитов -  цеолитовая фация -  возникает в субповерхностных условиях, где \ 
относительно высокие температуры (1 0 0 -2 0 0 °С ) сочетаются с относительно \/ 
низким давлением (первые сотни метров глубины). Одновременное развитие 
различных минеральных видов цеолитов в метасоматической колонке с широ
кими вариациями их химического состава подтверждает представление [Петров, 
1967] о чувствительности цеолигообразования к небольшим изменениям физи
ко-химических параметров растворов. Состав, температура и реакция раство
ров гидротермальных систем благоприятны для кристаллизации цеолитов ( 7 =
= 100-200°С ; pH = 6т-8; минерализация 1 -4  г /л ).

В л и ян и е  с о с т а в а  р а с т в о р о в . Вариации состава растворов влияют на 
химический тип цеолитов. Паужетско-вайракейский хлоридный натриевый' тип 
растворов характеризуется низким отношением (Са + Na + K)/H2Si03 = (4— 
5 ) /1  в сравнении с паратунским типом растворов, где (Са + Na + К)/Н25Ю3=
= ( 6 - 9 ) /1 . Поэтому для паужетско-варакейского типа гидротермальных сис
тем характерно развитие высококремнистых цеолитов -  клиноптилолига и мор
денита и не только по кислым породам, но и по основным. Закономерно, что 
самое низкое отношение (Са + Na + K)/HoSi03 = 2 :1  свойственно поровым 
растворам, отжатым из зоны (керна) развития морденига-кликоптилолига с 
монтмориллонитом. Одновременно в поровых растворах, отжатых из зоны раз
вития ломонтита с адуляром, отношение (Са + Na + K)/H2Si03 = 5 ,5 /1 , г.е. 
оно выше, чем в трещинных водах и тем более чем в поровых растворах, от*- 
жагых из зоны развития высококремнистых цеолитов.

В растворах паужетско-вайракейского типа отношение (Na + К)/Са = 2 0 -  
30 высокое, и это отражается на составе цеолитов. Во всех минеральных 
видах цеолитов этого типа месторождений в достаточных количествах содержит
ся натрий.

В лияние ср ед ы . Увеличение щелочности среды сдвигает реакцию раст
вор-порода в направлении кристаллизации обедненного кремнеземом цеолита. 
Так, на Паужетке, Горячем Пляже, в Долине Гейзеров в зоне дегазации и 
ощелачивания растворов развивается ломонтит. В повышенных температурных 
условиях среды образуются наиболее дегидратированные цеолиты. Температура 
дегидратации выше в‘ кальциевых разностях цеолитов, поэтому ломонтит, вайра-



киг на месторождениях Паужетском, Вайракей и других фиксируются в наиболее 
прогретых участках пород.

В л и ян и е  х а р а к т е р а  пород . Высоко кремнистые цеолиты развиваются 
наиболее интенсивно по кислым пеплово—пемзовым туфам. Этому способствует 
высокое содержание в них кремнезема, наличие легко цеолитизирующегося 
стекла и пониженная проницаемость. В этом случае при достаточном прогреве 
поровых растворов привнос—вынос компонентов невысокий и состав исходной 
породы в общем сохраняется. Высококремнистые цеолиты развиваются и по 
основным породам совместно с монтмориллонитом. Выделяющийся при монт- 
мориллонитизации избыточный кремнезем в отличие от кварца легко вступает V 
в реакции для образования высококремнистого цеолита.

Ломонтит и другие кальциевые и кальциево-натриевые цеолиты развиваются 
предпочтительно по хорошо проницаемым туфам андезито—базальта.

Физико-химические условия цёолитообразования были уточнены эксперимен
тами в геотермальных скважинах [ Карпов, 1976  ]. Эксперименты проводились 
на Паужетском, Больше-Банном и Пара тунском месторождениях. Эксперимен
тальные эталоны пород и минералов выдерживались в продолжение нескольких 
месяцев в геотермальных скважинах на различных глубинах и соответственно 
в различных режимах.

Из новообразованных цеолитов в экспериментальных образцах обнаружены 
новообразования ломонгита, вайракита, анальцима, шабазита, морденита, нат- 
ролита, томсонита. В этих же условиях образовывались, и кварц, халцедон, 
а-кристобелит, кальцит, арагонит, альбит, адуляр, монтмориллонит, вермикулит, 
гидрослюда, гематит, гидрогёгит, брукит. Цеолиты предпочтительно ассоцииро
вались с монтмориллонитом.

В табл. 3 приведены некоторые физико-химические параметры цеолитообра- 
зования. Как видно, цеолиты возникают на всех трех месторождениях с 
различным составом трещинных вод и их минерализацией в интервале экспери
ментальных глубин 1 6 0 -4 0 0  м при температуре 8 6 -1 90°С, давлении 1 7 ,7 -  
4 1 ,1 5  атм; pH раствора 6 ,0 -7 ,2 ; М = 4 2 -2 5 5  мг/л. Высококремнис
тый цеолит (морденит) образовывался преимущественно на образцах кислых 
пород, ломонтит-преимущественно на основных породах. Приведенные данные 
хорошо согласуются с экспериментами по синтезу цеолитов [Сендеров, Хитаров, 
1 9 7 0 ] .

Итак, цеолиты образуются в результате взаимодействия поровых растворов, 
находящихся под влиянием трещинных вод, с диспергированным веществом по
роды. С глубиной и, соответственно, с повышением температуры и давления * j  
наблюдается смена более гидратированных и более кремнистых цеолитов ме- у  
нее гидратированными и менее кремнистыми, т.е. на высоких горизонтах тер
мопроявлений развиваются предпочтительно клиноптилолит и морденит, сменя
ющиеся на глубине (в зоне более высоких температур и давлений) ломонтитом 
и вайракитом.

Распределение цеолитов в недрах гидротермальных систем имеет некоторое 
сходство с распределением цеолитов в условиях регионального метаморфизма. 
Однако при гидротермальном процессе в связи с приближением высокотемпе
ратурных геоизотерм к поверхности зоны клиноптилолита и ломонтита, сохра
няя пространственную последовательность, приближены к поверхности и сбли
жены между собой. Вместо равномерного распределения цеолитов в случае 
региональной пропилитизации в условиях открытых гидротермальных систем 
цеолитизация неравномерная, с широким спектром минеральных видов цеолитов.

Гидротермальная цеолитизация площадная и в благоприятных гидрогеологи
ческих, гидрохимических и литологических условиях может привести к промыш
ленным месторождениям цеолитов. »

Наиболее перспективным на промышленные цеолиты является паужетско- 
вайракейский тип гидротермальных систем. Это определяется благоприятной 
структурой месторождения, литологией и термодинамикой растворов. Как было 
сказано выше, такие гидротермальные системы приурочены к молодым струк
турно-фациальным зонам вулканических областей, в разрезах которых развиты



Т аблиц а 3
Параметры цеолитообразования по экспериментам в геотермальных скважинах

Цеолит
Г идротер-
мальная
система

Эталон 
породы в 
экспери
менте

Глубина,
м

Давление,
атм

Состав раствора,
МГ-ЭКВ‘%

До МОНТ ИТ Паужетка Дацит 160 17 ,7
C194S043 
Na88 СаЗО

Средняя
Паратунка

Пемза 4 0 0 4 1 ,1 5 S0485 Cl 11 НС034 
Na61 СаЗО

Анальцим Паужетка Обсидиан
и

3 2 0
160

3 3 ,3 5
17 ,7

Cl 94 S043 
Na88 СаЗО

Больше-
Банная

Базальт 2 4 0 2 3 ,9 S0451 C0325 Cl 22 
Na65 Cal7

Вайракит Паужетка Анальцим 160 17 ,7 Cl 94 S043 
Na88 Саб

и н 320 3 3 ,3 5 Cl 94 S043 
Na6 l СаЗО

Больше-
Банная

Пемза,
липарит

240 23 ,9 S0451 C0325 Cl 22 
Na65 Cal7

Морденит Паужетка Кислые 320 3 3 ,3 5
C l94S043 
Na88 Саб

Больше-
Банная

Средняя
Паратунка

V 240

4 0 0

2 3 ,9

4 1 ,5

S0451 C0325 Cl 22 
Na65 Cal7 
S0485 C l l l  HC034 
Na6l СаЗО

Шабазит Паужетка Базальт 160 1 7 ,35 Cl 94 S043 
Na88 Саб

Натролит Средняя
Паратунка

Пемза,
базальт

4 0 0 4 1 ,8 5 S0485 C ll l  HC034 
Na6l СаЗО

Томсонит Больше- Базальт 2 4 0 2 3 ,9 S0451 C0325 Cl 22
W S ' rt 1 7

Банная

Средняя
Паратунка

4 0 0  4 1 ,1 5

П р и м еч ан и е . Данные для составления таблицы 
Г.А. Карпова [1 9 7 6 ].

S0485 Cl 11 НС034 
Na6l СаЗО

заимствованы из работы



7°, С pH
H2Si0 3 , 
мг/л

с о 2 ,
мг/л

H2S,
мг/л

М,
г/л

190 6,0 255 29 3,5 2 ,7

86 7.2 42 Нет Нет 1,2

175 6,2 255 29 3,5 2 .7
190 6,0 255 29 3,5 2 ,7
160 6,9 50 25 Нет 1.0

190 6,0 255 29 3,5 2 .7

175 6,2 255 29 35 2 .7

160 6,9 50 25 Нет 1.0

190 6,0 2 55т 29 3,5 2 .7

160 6,9 5 0 25 Нет 1,0

86 7,2 42 Нет яг 1,2

170 6 ,17 255 29 3,5 2 ,7

86 7,2 42 Нет Нет 1,2

160 6 ,9 50 25 » 1,0

86 7 ,2 42 Нет т 1.0

9



хорошо проницаемые вулканогенно-осадочные образования с преобладанием 
кислых пеплово-пемзовых туфов, отражающих особенности плиоцен-четвертич- 
ного вулканизма. Субгоризонтальное пластовое залегание туфов и сочетание 
в разрезе водоносных и водоупорных толщ пород способствуют формированию 
пластовых залежей цеолитов.

ВЫВОДЫ

Гидротермальные цеолиты и цеолитизированные породы составляют законо
мерную фацию низко- и среднетемпературной гидротермальной пропилитизаци и* 
возникающей в недрах открытых гидротермальных систем областей тектоно- 
магматической активности.

Особенностью такой гидротермальной метасоматической формации является:
1 ) вертикальная и горизонтальная метасоматическая зональность, 2 ) сближен
ность в пространстве фаций кислотного выщелачивания, аргиллизитовой, цеоли- 
товой, щелочных метасоматитов и собственно низко- и среднетемпературных 
пропилитов, 3 ) широкий спектр гидротермальных минералов, включая рудные,
4) сближенность по вертикали низко- и высокотемпературных минералов,
5) приближенность к поверхности высокотемпературных минералов, таких как 
эпидот, пренит, альбит, актинолит, б) широкая гамма цеолитов, развивающих
ся до глубин свыше 1,5 км, 7) приближенность массового развития цеолитов 
к поверхности, 8 ) неравномерная гидротермальная переработка пород, в том 
числе цеолитизация; к промышленным цеолитам относятся высококремнистые -  
морденит, клиноптилолит, а также ломонтит; 9) продуктивной толщей на высо
кокремнистые цеолиты являются кислые пепловые туфы, залегающие субгори
зонтально, на ломонтит -  агломератовые и псефитовые туфы андезито-базаль
тового состава.
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A.C. МИХАЙЛОВ

ЦЕОЛИТЫ СТРАТИФИЦИРОВАННЫХ ОСАДОЧНЫХ 
И ВУЛКАНОГЕННО-ОСАДОЧНЫХ ОТЛОЖЕНИЙ

Природные цеолиты, представленные более чем 20 минеральными видами 
и разновидностями, полигенны. Они могут формироваться за счет различных 
геологических процессов в довольно широких интервалах физико-химических и 
геологических условий.

По генетическому признаку можно выделить следующие классы цео
литов: выветривания, диагенетические, метаморфические, гидротермальные 
и позднемагматические. В стратифицированных, осадочных и вулкано
генно-осадочных отложениях наиболее широко распространены диагенетические 
цеолиты, нередко встречаются наложенные гидротермальные и метаморфичес
кие, а в отдельных случаях -  коры выветривания, которые имеют лишь мине
ралогический интерес и ниже не рассматриваются. Классификация цеолитов 
стратифицированных осадочных и вулканогенно-осадочных отложений по круп
ным категориям-классам и подклассам -  приведена в таблице.

Диагенетические цеолиты, образующиеся в процессах диагенеза, достаточно 
четко подразделяются на два подкласса -  раннедиагенетические и позднедиаге- 
нетические.

Среди р а н н е д и а г е н е т и ч е с к и х  це о л и т о в ,  в свою очередь, можно вы
делить два типа: а) раннедиагенетические цеолиты щелочных содовых озер, с 
одной стороны, и б) цеолиты неоген—четвертичных глубоководных океаничес
ких осадков -  с другой.

Раннедиагенетические цеолиты щелочных содовых озер, образующие
ся за счет преобразования вулканического стекла туфов кислого сос
тава, широко распространены на западе США и в Восточной Африке. 
Они хорошо изучены и описаны в литературе [Нау, 1966; Sheppard, 1 9 7 1 ]. 
Для цеолитов этого типа характерны высокие скорости их образования (тыся
чи -  десятки тысяч лет), обусловленные высокой щелочностью поровых раст
воров; четкая зональность аутигенных силикатов, зависящая от солености и 
щелочности: зона свежего стекла, цеолитовая зона, калиево-полевошпатовая 
зона, разнообразие цеолитов: клиноптилолит, морденит, эрионит, филлипсит, 
шабазит, анальцим; образование крупных скоплений цеолитов.

Раннедиагенетические цеолиты неоген-четвертичных океанических и морс*- 
ких осадков представлены филлипситом, редко анальцимом. Филлипсит образу
ется при гидратации (палагонитизации) вулканическою стекла основного со
става в глубоководных океанических красных глинах, реже -  в осадках друго
го состава, а анальцим -  за счет гидратации и перекристаллизации среднего 
по составу вулканического стекла повышенной щелочности (Неаполитанский 
залив). В глубоководных зонах, ниже критической глубины карбонатной седи
ментаций, характеризующихся скоростью осадконакопления примерно 10 мм 
в 1 0 0 0  лет, в красных глубоководных глинах содержание филлипсита может
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Класс Подкласс,
группа Условия образования

Характерные 
цеолиты и ми
неральные ас
социации

Форма выделе- 
леиия и усло
вия залегания

Примеры

Раннедиаге-
нетические

Преобразование вул- Клиноптило- 
панического стекла, лит, филлипсит, 
в меньшей мере эрионит, шаба- 
других компонентов эит, морденит, 
осадка, при вэаимо- анальцим. 
действии со щелоч- Цеолиты -  
ными поровыми вода-,вулканическое 
ми. Время формиро- стекло-опал 
валия -  от несколь- (кристобалит) -  
к их тысяч до нес- монтмориллонит 
колько десятков ты
сяч лет. Стратигра
фическая приурочен
ность -  неоген-чет
вертичные

Микрокристал
лические агре
гаты. Пласто
вые и пласто
образные за
лежи с равно
мерным рас
пределением и 
устойчивым 
составом цео
литов

Солончак, Тиле, 
оз. Серлз, Т е- 
копа, формация 
Грин-Ривер 
(США); неоген- 
четвертичные 
филлипситовые 
океанические и 
морские осадки

Диагене- Поэднедиаге- 
тические нетические

Преобразование вул
канического стекла; 
реакции аморфного 
кремнезема с дру
гими компонентами. 
Время формирова
ния миллионы-де
сятки миллионов лет. 
Стратиграфическая 
приуроченность ос
новной массы -  
верхний мел и па
леоген

Клиноптилолит, То же 
морденит, 
анальцим, ре
же филлипсит.
Цеолиты -  
опал (кристо
балит) монтмо
риллонит. Могут 
присутствовать 
остатки вулка
нического стек
ла

Закарпатье (Со- 
хирница), Закав
казье (Айдаг- 
ское, Дэегви и 
др.); бассейн 
Канто, площади 
Ниигата, Агита 
(Япония)

Катагене- Не подраэ- 
тическее деляются

Замещение вулкана- Ломонтит, иног- 
чесхого стеклакаль--да гейландит, 
циевых плагиоклазов десмин, аналь- 
и темноцветных ми- цим и некоторые 
нералов, а также другие, в о о  
глинистого вещества новном низко- 
цемента в условиях, кремнистые 
близких к условиям цеолиты, 
метаморфической фа- Ломонтит- 
пии зеленых сланцев;, хлорит-кварц 
заполнение порового 
пространства пес
чаников. Стратигра
фическая приурочен
ность -  палеозой и 
мезозой

Мёлкокристал- Бассейны рек
лические агре- Лены, Индигирки;
гаты. Пласто- Минусинский и
образные за - Тувинский меж-
лежи большой горные прогибы
протяженности
с равномерным
распределением
цеолитов по
простиранию и
изменчивым по
разрезу

Метамор- Не поДраэде
фические ляются
(протоме-
таморфи*-
ческие)

следуют за метамор
фическими: амфиболи
товой, актянолитовой, 
пу мпелл и ит-прени- 
товой

-  Образуются в про» Вайракит, ло- 
цессе метаморфизма монтит. 
за счет пород раз- Ломонтит- 
личного состава хлорит-кварц 
вокруг интрузий гра
нитов, диоритов.
Цеолитовые зоны

От мелко- до Область Танзава 
крупнокристал- (Япония) 
лических агре
гатов. Непра
вильной формы 
выделения. Зо
нальное рас*, 
пределение во
круг интрузий



Класс Подкласс,
группа Условия образования

Характерные 
цеолиты и ми
неральные ас
социации

Форма выделе
ния и условия 
залегания

Примеры

Низкотем- Преобразование вул- Клиноптилолит, Микрокристал Горячий Пляж
пературные канического стекла, морденит, гей- лические агре (о-в Кунашир),
гидротер- главным образом ландит, аналь- гаты. По уело- Курильские ост-
мально-ме- кислого состава цим. виям залегания рова, район Одате
тасомати- под воздействием Цеолиты- близки к диа- (Япония)
ческие (за- пропитывающих вулканическое генетическим
крытых сис- низкотемпературных стекло-монт** цеолитам. В
тем) гидротермальных мориллонит ореолах около-

растворов в услови руиного изме
ях очень слабой их нения зональ
циркуляции. Близки ное распреде
к позднедиагенети- ление
ческим цеолитам

Гидротер Г идротер- За счет воздействия В основном Ясно- и круп Паратунское,
мальные мальные гидротермальных н нэкокремнис нокристалли Больше—Банное

(открытых растворов на породы тые цеолиты: ческие выделе- (Камчатка)
систем) различного состава ломонтит, дес- ния. Непра*.

в зонах активной их мин, анальцим, в ильной формы
циркуляции а также гейлан- тела с нерав

дит, реже мор- номерным
денит и др. распределени
Цеолиты- ем и неустой
кварц-альбит чивым соста
(адуляр) вом цеолитов

составлять до 50-70% . Филлипсит в океанических осадках ассоциирует с па«- 
лагонитом. Вниз по разрезу в олигоценовых и более древних осадках содер
жание филлнпсита обычно резко уменьшается и вместо него появляется поэд- 
недиагенетический клиноптилолит.

В группе п о з д н е д и а г е н е т и ч е с к ' и х  ц е о л и т о в  также обособляются 
два типа.

а) Позднедиагенетические цеолиты, формирующиеся в морских, преимущест
венно платформенных осадках, обогащенных высокореакционным аморфным 
кремнеземом биогенного происхождения, при отсутствии либо при наличии не
большого количества вулканического стекла. Цеолиты этого типа представлены 
исключительно клиноптилолитом, развивающимся в различных по составу осад
ках: терригенных -  от песчаных до глинистых, карбонатных, кремнистых, 
кремнисто-карбонатных, в фосфоритах в количестве от долей процента до 1 0 - 
20%, редко больше. Цеолитсодержащие осадки по возрасту укладываются (за 
исключением единичных случаев) в основном в интервал от палеогена до ниж
него мела. Клиноптилолит формировался преимущественно за счет биогенного 
аморфного кремнезема и других высокореакционных компонентов осадка. Поздг- 
недиагенетический клиноптилолит этого типа часто встречается в верхнемело^ 
вых и палеогеновых, иногда юрских осадочных породах центральных, южных, 
восточных и западных районов Европейской части СССР, восточного склоне 
Урала [Михайлов, Кринари, 1 9 7 0 ], распространяясь далеко на запад через 
Польшу, ГДР на территорию Франции и Англии. К этому же типу относятся
к л иноптилохйггсо держащие меловые и палеогеновые ocaAKif современных океани
ческих и морских бассейнов.

б) Позднедиагенетические цеолиты второго типа образуются в осадках гео— 
синклинальных областей морских и озерных бассейнов, не отличавшихся повы
шенной соленостью и щелочностью, за счет преобразования тонкодробленого 
вулканического свекла туфов кислого состава. В таких условиях реакции пре-



v

vi

образования вулканического стекла в цеолиты протекают во много раз медлен
нее, чем в водоемах высокой щелочности и солености, в которых при наличии 
аналогичного исходного материала формируются раннедиагенетические цеолиты.

Цеолиты рассматриваемого типа имеют региональное распространение в 
областях молодого вулканизма эксплозивного характера с наличием пироклас- 
тики кислого состава, например, цеолитизированные породы Закарпатья (мес
торождения Сокирница, Водица и др.). Закавказья (Айдагское, Ахалпихское, 
Ноемберянское, Дзегви и др.), Средней Азии (Бадхызское), Камчатки (Гей
зерное), Сахалина (Корсаковское, Лютогское и др.), цеолиты миоценовых вул
каногенно-осадочных отложений Японии [Utada, 1 9 7 0 ]. Нередко встречаются 
цеолиты этого типа и в Северной Америке, в том числе в областях распростра
нения раннедиагенетических цеолитов на западе США, в частности, в форма
ции Эсмеральда (штат Невада), в свите Крид (штат Колорадо), в миоценовой 
формации Барстоу (Калифорния) и т.д. В формации Барстоу и некоторых дру
гих в США позднедиагенетические цеолиты характеризуются переходными чер
тами к раннедиагенетическим цеолитам щелочных содовых озер [ Sheppard 
Gude, 1969]-

Позднедиагенетические цеолиты, образовавшиеся в водоемах нормальной 
солености и щелочности за счет преобразования вулканического стекла, пред
ставлены чаще всего клиноптилолитом, иногда морденитом (Кемерлинское 
месторождение в Закавказье [Михайлов, 1 9 7 5 а ]  ). В ряде случаев к ним 
присоединяется анальцим, а в Ахалцихском районе Закавказья и филлипсит 
[Михайлов, 19756]. В осадках переходного характера к раннедиагенетичес- 
ким цеолитам щелочных содовых озер в заметном количестве могут добавлять
ся эрионит и шабазит.

В условиях быстрого накопления и погружения осадков, как, например, 
миоценовых "зеленых туфов" в Японии, рассредоточенные по разрезу в нес
колько километров пирокластические породы обнаруживают характерную зональ
ность аутигенных алюмосиликатов, отражающую последовательное преобразо
вание вулканического стекла и некоторых алюмосиликатов по мере увеличения 
глубины погружения и продолжительности постседиментационных изменений.
Эта зональность, обусловленная, по выражению японских исследователей, "глу
бинным диагенезом", сверху вниз следующая [Utada, 1 971 ]: l )  зона свеже
го стекла с ассоциацией вулканическое стекло, опал, монтмориллонит; 2) кли- 
ноптилолит-морденитовая зона -  клиноптилолит, морденит, опал, монтморил
лонит, селадонит; 3) анальцим-гейландитовая зона -  анальцим, гейландит, 
адуляр (альбит), опал, кварц, монтмориллонит, хлорит; 4) ломонтитовая зо
на -  ломонтит, адуляр, альбит, монтмориллонит, хлорит, серицит, кварц;
5) альбитовая зона -  альбит, адуляр, кварц, хлорит, серицит, кальцит, иногда 
появляется эпидот. В некоторых разрезах между зонами 1 и 2 существует 
переходная зона. Очевидно, что новообразованные алюмосиликаты в зоне 1 
отвечают раннему диагенезу, а в зоне 2 и частично в зоне 3 -  позднему ди
агенезу. Алюмосиликаты, образовавшиеся в более глубоких зонах -  4 и час
тично 3, относятся к следующей за диагенезом стадии -  катагенезу.

Позднедиагенетические цеолиты рассматриваемого типа слагают крупные 
пластовые и пластообразные залежи с равномерным и высоким (60-90% ) со
держанием цеолитов и наряду с раннедиагенетическими цеолитами щелочных 
содовых озер имеют наибольшее практическое значение.

К классу катагенетических цеолитов относятся цеолиты в мощных геосин- 
клинальных или переходных к ним по тектоническому режиму толщах, представ
ленных терригенными и терригенно-вулканогенными, обычно бескарбонатными 
породами морского, прибрежного, озерного генезиса, испытав&их погружение 
на глубину в несколько километров. Из цеолитов рассматриваемого типа на
иболее распространен ломонтит; иногда к нему присоединяются гейландит и 
десмин, иногда анальцим. Ломонтит в ассоциации с альбитом, хлоритом и 
кварцем развивается по глинистому материалу в цементе песчаников, гравели
тов, конгломератов, а также замещает зерна плагиоклазов и темноцветных 
минералов. Ломонтитсодержащие кат а генетические породы, так называемые



ломонтитовые песчаники [Михайлов, Кринари, 1 9 7 0 ], залегают обычно в ви
де мощных пачек, распространяющихся на большие территории. Они обнаруже
ны в нижнемеловых и юрских отложениях сангарской серии и в ее аналогах 
в бассейне р. Лены, в верхнеюрских -  в бассейне р. Индигирки, девонских -  
Минусинского и Тувинского прогибов, а также в палеозойских и мезозойских 
толщах ряда районов Америки, Африки и т.д. Содержание цеолитов в описыва
емых породах обычно от 1 до 15%, изредка поднимается до 20-25% . Практи
ческого значения катагенетические цеолиты в настоящее время не имеют.

Ломонтитсодержащие породы, распространенные регионально и характери
зующиеся ассоциацией кальциевый цеолит-хлорит-кварц, выделяются в особую 
цеолитовую фацию регионального метаморфизма [Fyfe et al., 1 9 5 8 ], которая 
по условиям формирования является промежуточной между диагенезом и ме
таморфизмом фации зеленых сланцев. Принимая эту точку зрения, следует от
нести рассматриваемые цеолиты к метаморфическим или протометаморфи- 
ческим.

К классу метаморфических (протометаморфических) цеолитов условно от
несены цеолиты, образующиеся за счет термального воздействия интрузий.
В неогеновых вулканогенно-осадочных породах Японии вокруг гранитных и 
диоритовых интрузий проявляется концентрическая зональность новообразова
ний -  алюмосиликатов [Utada, 1971] . В обобщенном виде эта зональность 
выражается следующим образом (начиная от интрузии): 1) амфиболитовая 
зона (иногда отсутствует); 2) альбит-кварц-хлорит-серицит-эпидотовая (иног
да, например в области Танзава, вместо нее развивается актинолитовая, зе - 
ленослайцевая зона); 3) пумпеллиит-пренитовая или пренитовая (отсутствует 
у небольших диоритовых массивов); 4) вайракитовая (часто отсутствует);
5) альбит-кварц-хлорит-серицитовая; 6) ломонтитовая; 7) клиноптилолит- 
морденитовая (или гейландит-стильбитовая), в которой цеолиты находятся в 
ассоциации с монтмориллонитом* опаловым кремнеземом и селадонитом. В рас
сматриваемых случаях типично метаморфические зоны сменяются цеолитовыми 
вайракитовой и ломонтитовой, а последние, в свою очередь, клиноптилолит- 
морденитовой, характерной для диагенеза. Это зона граничит с неизмененными 
породами. Таким" образом, к метаморфическим цеолитам можно отнести вайра- 
кит и ломонтит, но только принимая представления В. Файфа, Ф. Тернера,
Дж. Ферхугена [Fyfe et al., 1 9 5 8 ] и других исследователей, развивавших 
впоследствии их точку зрения.

Что касается клиноптилолит-морденитовой зоны, то ее ни по давлению и 
температуре -  главным факторам метаморфизма, ни по минеральному параге
незу новообразований -  минералов к метаморфическим отнести нельзя. Клино- 
птилолит и морденит следует считать диагенетическими минералами, образо
вание которых в рассматриваемых случаях было ускорено небольшим повыше
нием температуры в краевых частях термальных ореолов, обусловленных внед
рившимися интрузиями.

Гидротермальные цеолиты -  весьма разнообразные по типам и пестрые по 
наборам минеральных видов -  подразделяются на две группы (см. таблицу): 
низкотемпературные гидротермально-метасоматические и гидротермальные 
(открытых систем). Низкотемпературные гидротермально-метасоматические 
цеолиты образуются за счет близкого к изо химическому преобразованию вул
канического стекла туфов и других компонентов осадочных и вулканогенно
осадочных пород без резкого изменения первоначального химического состава 
последних. Это преобразование осуществляется в закрытых или почти закры
тых системах в условиях пропитки пород гидротермальными растворами или 
их очень слабой циркуляции. Для этих цеолитов характерна сильная зависи
мость от состава первичных пород.

Среди н и з к о т е м п е р а т у р н ы х  г и д рот  ерм а л ь но-м ет  а со м ат и ч е с -  
ких ц е о л и т о в  можно выделить следующие типы.

а) Связанные с околорудными изменениями вокруг полиметаллических мест
орождений типа 'Куроко*. При этом развивается следующая зональность от 
центра к периферии [Utada, 1971 ]: l )  зона глинистых минералов, состоящая



из трех подзон -  внутренней, каолиновой, хлорит-серицитовой и внешней, монт
мориллонитов© й; 2) альбит-кварц-хлорит-серицитовая, присутствующая не 
всегда; 3) анальцимовая или анальцим-кальцитовая; 4) клиноптилолит-морде- 
нитовая. Такая зональность развивается в риолитовых лавах и туфах вокруг 
месторождений типа "Куроко*, в области Одате и других местах Японии. Кли- 
ноптилолит и морденит развиваются только по вулканическому стеклу туфов 
в основном кислого состава.

б) Связанные с околорудными изменениями вокруг гидротермально-метасо- 
матических железорудных месторождений. Цеолиты этого, типа обнаружены в 
последние годы в Восточной Сибири и еще недостаточно хорошо изучены. Во
круг железорудных месторождений также прослеживается зональность мине
ралов-новообразований, причем в самой внешней зоне при переходе к неизменен
ным породам при наличии благоприятных по составу (кислых) первичных пород 
развиваются почти моно минеральные клиноптилолитовые и морденитовые породы.

в) Гидротермально-метасоматические цеолиты в геотермальных областях. 
Они образуются в условиях пропитки охлажденными гидротермальными раство
рами пласто- и линзообразных тел, сложенных вулканическими туфами кисло
го, реже среднего и основного состава. Повышение температуры, происходя
щее при этом, ускоряет диагенетическое преобразование вулканического стек
ла туфов в цеолиты, представленные микрокристаллическими агрегатами кли- 
ноптилолита, морденита, иногда гейландита. Образующиеся в результате этого 
цеолитовые породы по составу, форме выделения цеолитов, по форме и мас
штабам тел цеолитовых пород аналогичны позднедиагенетическим цеолитам, 
сформировавшимся в условиях нормальной солености за счет преобразования 
вулканического стекла туфов. Цеолиты рассматриваемого типа известны на 
Горячем Пляже (о-в Кунашир), в геотермальном поле Вайракей (Новая Зелан
дия) и в других местах.

Г и д р о т е р м а л ь н ы е  ц е о л и т ы  ( о т к р ы т ы х  с и с т е м )  образуются при 
воздействии щелочных гидротермальных растворов (в условиях их интенсивной 
циркуляции) на породы различного состава; при этом состав исходных пород 
или совсем не влияет или слабо влияет на минералогию цеолитов. Для цеоли
тов этой подгруппы характерно большое разнообразие типов и минеральных ви
дов цеолитов, представленных преимущественно низкокремнистыми видами, 
сложное и невыдержанное распределение их в породах, наложение одних мине
ральных ассоциаций на другие. Среди них выделяется много типов. В качест
ве примеров можно привести следующие.

а) Гидротермальные цеолиты геотермальных областей (Паратунское, Боль
ше-Банное месторождения парагидротерм на Камчатке и т.д .). Цеолиты: ло- 
монтит, десмин, сколецит, вайракит, гейландит, шабазит и др.

б) Поствулканические -  заполнения пустот, неправильные выделения в ла
вах и туфах разнообразных по составу цеолитов.

в) Собственно гидротермальные -  жильные тела в ультраосновных и основ
ных, реже кислых породах, представленные натролитом, гейландитом, ломонти- 
том, реже другими видами (Закавказье, Кольский полуостров, Урал, Сахалин* 
Камчатка и другие районы).

г) Связанные с пропилитами, в том числе известная медноцеолитовая фор
мация.

д) Завершающие низкотемпературные стадии образования рудных месторож
дений с подтипами: 1) медных, медно-молибденовых и молибденово-медных 
месторождений -  натролит, гейландит, десмин, ломонтит, анальцим (Алмалык- 
ское рудное поле в Узбекистане и др.); 2) золотых, эолото-полиметалличес
ких и золото-колчеданных месторождений -  десмин, гейландит* 3) свинцовых
и свинцово-полиметаллических месторождений -  ломонтит, десмин (Карагай- 
линское месторождение в Казахстане и т.д.) и др.

е) Связанные с пегматитами, преимущественно щелочными (анальцим, реже 
томсонит, шабазит и др.) и кислой линии (гейландит, десмин, шабазит). Боль
шинство типов гидротермальных цеолитов в стратифицированных осадочных и 
вулканогенно-осадочных породах встречается редко.



Из рассмотренных цеолитов в настоящее время практическое значение име
ют лишь высококремнистые виды, относящиеся к раннедиагенетическим цео
литам щелочных содовых озер, позднедиагенетическим, образовавшимся по 
вулканическому стеклу туфов кислого состава, а также к низкотемпературным 
гидротермально-метасоматическим, имеющим много сходного с позднедиагене» 
тическими. Цеолиты этих типов, представленные клиноптилолитом, морденитом, 
эрионитом* шабазитом, образуют крупные пластообразные тела почти мономи- 
неральных цеолитовых пород.
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С.И. ШУМЕЙКО

КОМПЛЕКСНОЕ СРАВНИТЕЛЬНОЕ МИНЕРАЛОГО
ПЕТРОГРАФИЧЕСКОЕ ИЗУЧЕНИЕ ЦЕОЛИТОВ 
В ОСАДОЧНЫХ И ВУЛКАНОГЕННО-ОСАДОЧНЫХ ПОРОДАХ

Усиление внимания к природным цеолитам в связи с их успешным исполь
зованием в различных отраслях промышленности и сельского хозяйства при
вело к открытию в течение последних 15 лет их многочисленных месторожде
ний в самой разнообразной геологической обстановке. Наиболее богатыми ока
зались измененные вулканогенные туфы, где содержание цеолитов достигает 
90, а в некоторых случаях даже 95%. Однако и в осадочных породах, лишен
ных видимых примесей пирокластики, цеолиты оказались одной из самых рас
пространенных групп аутигенных минералов. Если недавно их количество здесь 
оценивалось в долях или первых единицах процентов, то сейчас выяснилось, 
что содержание цеолитов, составляющее 5-10%, не является редкостью; в 
ряде случаев оно достигает 30  и даже 50% [Терентенко, 1975 ; Шумейко, 
1977; Гузов, Копысов, 1978; Жабин, Савко, 1978; Ильин, 1 9 7 8 ].

Почти полная цеолитизация вулканических туфов в ряде Месторождений и 
высокая реакционная способность пирокластики, особенно вулканического стек

ут л а, породили гипотезу об универсальном источнике компонентов, необходимых 
для возникновения и развития цеолитов как в вулканогенно-осадочных, так и 
в осадочных породах. Поскольку в последних ощутимых примесей пирокласти
ки обнаружить не удавалось, было высказано предположение, что она "зака
муфлирована* [Kossovskaya, 1973; Коссовская, 1 9 7 5 ]. Несмотря на то, что



идея о "камуфлированной" пирокластике была выдвинута в гипотетической фору
ме, некоторые исследователи восприняли ее как некую аксиому, в результате 
чего уже само присутствие цеолитов рассматривалось порой как доказатель
ство участия вещества эндогенного происхождения в образовании некоторых 
осадочных месторождений марганца, бокситов, трепелов и опок.

Особо важным доводом в пользу участия в процессах аутигенного минера- 
лообразования вулканогенного материала является, по мнению некоторых ис
следователей, ассоциация цеолитов с минералами группы монтмориллонита, 
опалом и кристобалитом (так называемая кристобалит-цеолит-монтмориллони- 
товая или смектит-цеолит-кристобалитовая ассоциация) [Gibson, Towe, 1971; 
Коссовская, Муравьев, 1975; Aubry, Pomerol, 1976].

Кристобалит и особенно минералы группы монтмориллонита еще более, чем 
цеолиты, распространены в осадках и осадочных породах. Это побудило нас 
предпринять специальное сравнительное изучение месторождений цеолитов,как 
явно связанных с вулканогенным материалом, так и тех, где такая связь от
сутствует или сомнительна, с тем чтобы найти более четкие признаки, указы
вающие на генетическую общность или различие между ними.

Типичный гейландит был изучен нами из плиоценовых отложений Пранила в 
районе Асуана [Шумейко, Чумаков, 1974 ; Chumakov, Shumenko, 1 9 7 7 ]. Здесь 
он развит как в бескарбонатных или слабокарбонатных песчано-глинистых по
родах, так и в прослоях известняков. Частицы вулканического стекла очень 
редки, и их связь с цеолитами не обнаруживается. Кристаллы цеолитов хоро
шо образованы, имеют таблитчатый облик с уплощением по (ОЮ).  Нередки 
грани призмы или диэра (рис. 1 , / ) 1 .  Ощутимых количеств кристобалита или 
низкотемпературного тридимита не обнаружено. Глинистые минералы представ
лены в основном смесью слюд и монтмориллонита.

В писчем мелу, мергелях, песчаных и кремнистых породах мела и палео
гена можно встретить уплощенные кристаллы цеолитов и их брусковидные фор
мы. Последние более термостойки и имеют несколько пониженный показатель 
светопреломления (1 ,4 8 3 -1 ,4 8 7 ) , образуя как бы переходную серию между 
типичным гейландитом и кальциевым клиноптилолитом, включая последний 
[Шумейко, 1962 , 1977 ; Шумейко и др., 1 9 7 8 ].

В более мелководных песчано-глинистых стложениях и часто в мергелях 
цеолиты находятся в ассоциации с тридимито-кристобалитовыми каркасными 
сферами, как правило, более поздними, чем цеолиты (см. рис. 1, 2, 7). В пе
лагических фациях, к которым относится и отложвние мела, тридимит и крис
тобалит не характерны; не обнаружены и реликты вулканического стекла. Цео
литы обычно находятся в ассоциации со смесью гидрослюды и монтморилло
нита, а не с чистым смектитом, как иногда считают [Милло, 1 9 6 8 ].

Такие же уплощенные и брусковидные кристаллы и их сростки обнаружены 
в отложениях миоцена и плейстоцена Черного моря при изучении кернов глу
боководного бурения, поднятых в рейсе 42В судна "Гломар Челленджер" 
[Шумейко, Тримонис, 1978 ; Staffers, Muller, 1978 ; Trimonis et al., 1 9 7 8 ]. 
Здесь также не характерны каркасные тридимит-кристобалитовые сферы (см. 
рис. 1, 4), но в отличие от меловых и палеогеновых образцов рентгенографи
чески фиксируется присутствие филлипсита (рис. 2) и изредка встречаются 
его крестообразные двойники. Небольшие количества филлипсита, по-видимому, 
послужили причиной того, что этот минерал не упомянут в "Initial Feports” 
по рейсу 42 В.

Проведенные нами термофазовые исследования [Шумейко, Тримонис, 1978] 
позволили установить, что цеолиты представлены в основном кальциевым кли
ноптилолитом (с пониженной термостойкостью) и примесью гейЛандитоподоб- 
ной фазы (рис. 3 ). Незначительная примесь вулканического стекла не обнару
живает признаков цеолитизации. В тонкодисперсной части пород в различных 
пропорциях присутствуют монтмориллонит и гидрослюда (гидратированная слю
да), в основном аллотигенного происхождения, что подтверждается остротой

1Рис. 1, 4, 5 помешены в конце книги.



Рис.  2. Дифрахтограммы образцов из схв. 380А судна "Гломар Челленджер* 
в Черном море

Образцы: 1 -  7 3 -2 -5 -1 8 , 2 -  7 6 -4 -1 5 -3 0 , 3 -  7 7 -3 -1 0 4 -1 1 5

первого рефлекса на дифрактограммах, серией рефлексов в области 3 ,9 0 -  
4.50А, формой частиц, наблюдаемой с помощью электронного микроскопа, а 
также явными признаками гидратации слюд в шлифах этих пород. В осадках 
Черного моря, в горизонтах,' обогащенных цеолитами, гидрослюды в тонкодис
персной части пород играют важную, порой ведущую роль*

Высокое содержание свободного кремнезема в виде опала, кристобалита и 
тридимита в трепелах и типичных опоках обычно не сопровождается их значи
тельной цеолитизацией. Наиболее высокие концентрации (до 30-50% ) цеолиты 
образуют в опоковидных породах или слабокремнистых алевролитах и пес
чаниках.

Ни в одном случае в исследованных образцах не были встречены волокнис
тые кристаллы морденита. Не был он, как и другие цеолиты, зафиксирован и 
рентгенографическими методами

Интересными и весьма показательными оказались осадки каньона Стромбо*- 
ли в Средиземном море. Для них характерно содержание пирокластики от нес
кольких до 25% [Шумейко, Шимкус, 1 9 7 8 ]. Вулканогенный материал пред
ставлен частицами стекла андезитового состава и обломками кристалликов 
андезина. Стекло встречается как чистое, так и цеолитизированное, с разви
вающимся по нему филлипситом. Весьма характерно, что филлипсит образует 
микро друзы или сноповидные агрегаты, состоящие из многвх призматических 
кристалликов, часто имеющих параллельные или субпараллельные сростки или

Мы здесь не рассматриваем ломонтитовую минерализацию, которая сменяет 
с глубиной в результате катагенеза гейландитовую минерализацию и служит 
индикатором существенных преобразований осадочных пород.



Рис.  3. Динамические термофазовые исследования 
фракции 0 ,0 0 1 -0 ,0 1  мм некарбонатной составляющей 
обр. 7 7 -3 -1 0 4 -1 1 5  из скв. 380А судна 'Гломар Чел- 
ленджер'

даже в целом образующих форму крестообразного двой
ника, состоящего из многочисленных индивидов (рис. 4,
2 ). Эта микроагрегатная форма сильно отличается от 
крупных, обычно единичных кристаллов филлипсита 
или их крестообразных двойников прорастания из пе
лагической красной глины Мирового океана (см. рис. 4,
2 ), где многие исследователи связывают цеолитиза- 
цию с палагонитйэацией базальтов. Морфологические 
особенности средиземноморских филлипситов показы
вают, что цеолитизированная пирокластика, даже бу
дучи рассеянной в осадках или породах, может быть 
легко обнаружена с помощью микроскопических и 
электронно-микроскопических методов. Показательно 
и то обстоятельство, что в одних и тех же образцах, 
возраст которых датируется по нанопланктону как 
ранний плейстоцен, наряду с филлипситом обнаружи
ваются и отдельные кристаллы гейландитового (клино- 
птилолитового) облика, без каких-либо признаков раз
вития одного цеолита по другому.

В качестве типичных вулканогенно-осадочных об
разований с помощью рентгеновских и электронно
микроскопических методов нами были изучены образ
цы цеолитизированных туфов из многих месторожде
ний: Айдагского, Дзегвинского, Ноемберянского, Бад- 
хыэского, Крайниковского, Сокирницкого, Карадагско- 
го, а также Гейзерного на Камчатке [Шумейко и др.( 
1 9 7 8 ]. В последнее время нами также изучены не
которые вулканические туфы о-ва Сахалин.

Несмотря на то, что во всех этих месторождениях 
обычно резко преобладает один вид цеолитов -  чаше 
всего клиноптилолит, реже морденит, в ряде случаев 
анальцим, состав цеолитов значительно более разно
образен, чем в осадочных породах, не содержащих • 
существенных признаков пирокластики. Наряду с пере
численными 'породообразующими* цеолитами в туфо
генных образованиях встречены гейландит, филлипсит, 
жисмондин. В вулканогенно-осадочных месторождениях 
США в значительных количествах обнаружен шабазит, 

который является даже предметом промышленной эксплуатации, а в туфах, преиму
щественно отложившихся в озерных условиях, -  эрионит [Mumpton, Ormsby, 1976].

Нам представляется, что отсутствие шабазита и эрионита в месторождени
ях СССР, скорее всего, отражает не истинное положение вещей, а их недос
таточную минералогическую изученность. Так или иначе, но можно утверждать, 
что полиминеральность цеолитов достаточно характерна для их туфогенных 
месторождений. 9

Характерно также их морфологическое разнообразие. В большинстве случа
ев цеолитизированные вулканические туфы представляют под электронным 
микроскопом 'скрытозернистую массу' (рис. 5 , 1\ см. рис. 4, 3). Лишь в 
трещинах и пустотах обычны хорошо образованные кристаллы клиноптилолита 
сильно уплощенного моноклинного облика. Они характеризуются пинакоидальны-



ми гранями и лишь иногда на них удается наблюдать грани призмы (см. 
рис. 4, '4 ). Нередко даже в тех-случаях, когда рентгенографически фиксирует
ся только клиноптилолит, с помощью электронного микроскопа наблюдаются 
игольчатые и волокнистые кристаллы обычно более поздней генерации (см. 
рис. 5, 2,3,4) .  Есть веские основания полагать, что волокнистые кристаллы 
принадлежат мордениту и если он не фиксируется на дифрактограммах, то это 
связано лишь с небольшим количеством минерала. Мы, так же как Ф. Мамп- 
тон и В. Ормсби [Mumpton, Ormsby, 1 9 7 6 ], не исключаем, что в некоторых 
случаях волокнистые формы могут оказаться эрионитом.

Морденит в вулканических туфах морфологически довольно разнообразен. 
Наряду с его волокнистыми кристаллами и 'войлокоподобными* сростками 
наблюдаются игольчатые формы, а также призматические кристаллы [ Шумейко 
и др., 1 9 7 8 ].

Весьма показательно то обстоятельство, что ни в одном, из исследованных 
нами образцов, когда цеолитизации подвергались туфы кислого состава, не 
фиксировались значительные количества свободного кремнезема. Даже в тех 
сравнительно-редких случаях, когда на рентгенограммах отмечаются слабые 
рефлексы кристобалита, каркасные тридимит-кристобалитовые сферы, столь ха
рактерные для многих осадочных цеолитопроявлений, не наблюдались. К тако
му же выводу можно прийти, анализируя многочисленные электронно-микро
скопические снимки туфогенных цеолитов Ф, Мамптона и В. Ормсби.

В отношении минералов монтмориллонитовой группы связь их с цеолитиза- 
цией подтвердилась. Во всех туфогенных образцах фиксируется примесь монт
мориллонита при обычном отсутствии гидрослюд.

ВЫВОДЫ

Резюмировать проведенные сравнительные исследования осадочных и вулка
ногенно-осадочных цеолитов можно следующим образом.

1. Осадочные породы даже При содержании цеолитов до 25-50%  лишены 
каких-либо признаков пирокластики. В то же время пирокластика, даже в том 
случае, если она рассеяна и полностью цеолитизирована, легко может быть 
диагностирована, что наблюдалось в осадках района о-ва Стромболи.

2. Осадочные породы, если они не изменены катагенетическими процесса
ми, характеризуются бедностью минерального состава цеолитов, который огра
ничен исключительно группой гейландита-клиноптилолита, причем последний 
представлен обычно кальциевой разновидностью с пониженной термостабиль
ностью.

3. Кристаллы цеолитов в осадочных породах характеризуются толстотаблит— 
чатым или брусковидным обликом. Волокнистые кристаллы цеолитов отсутст
вуют. Как раннедиагенетические образования цеолиты характеризуются хоро
шей огранкой, в частности обоих концов кристаллов.

4. Для всех исследованных осадочных пород характерно присутствие монт
мориллонита и гидрослюд в основном аллотигенного происхождения.

5. Во многих случаях (хотя и не всегда) цеолиты в осадочных породах 
ассоциируют с тридимит-кристобалитовыми сферами, которые являются продук
том вторичного перераспределения кремнезема преимушеЬтвенно биогенного 
происхождения.

6. В вулканогенно-осадочных месторождениях присутствуют разнообразные 
по составу и морфологии цеолиты. Наиболее характерны тонкотаблитчатые 
кристаллы клиноптилолит а и волокнистые образования морденита, которые не-̂  
редко встречаются совместно.

7. Хорошо образованные кристаллы цеолитов в вулканических туфах коли
чественно подчинены 'скрытозернистой' массе, замещающей пирокластические 
частицы, и поскольку они являются более поздним образованием на стенках 
пустот твердой породы, они несут огранку лишь с одного конца.

8. Для вулканогенно-осадочных месторождений цеолитов не характерно при
сутствие свободного кремнезема в виде тридимит-кристобалитовых каркасных



сфер. Таким образом, кристобалит вообще не может служить надежным инди
катором участия в процессах минералообразования вулканогенного материала.

9. Сведения о распространенности, составе, морфологических особенностях 
и ассоциациях цеолитов с другими минералами, которые имеются в настоящее 
время, позволяют сделать вывод, что цеолиты, подобно многим другим мине
ралам, являются полигенетическими образованиями. Если для цеолитов вулка
нических туфов связь с пирокластикой неоспорима, то в подавляющем большин
стве осадочных пород связывать цеолитообразование ни с явной, ни с "камуф
лированной* пирокластикой нет оснований. Подобно столь же распространен
ным алюмосиликатам группы глауконита, цеолиты синтезировались в иловых 
растворах, необходимые компоненты которых поставлялись из кор выветрива
ния на континентах, окружавших эпиконтиненталъные бассейны.

10. Интерпретация всякого цеолитопроявления как признака участия вулка
ногенного материала чревата грубыми ошибками в определении генезиса оса
дочных пород и месторождений полезных ископаемых.
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ЭПИГЕНЕТИЧЕСКОЕ ПРОИСХОЖДЕНИЕ 
СТРАТИФОРМНЫХ МЕСТОРОЖДЕНИЙ 
ВЫСОКОКРЕМНИСТЫХ ЦЕОЛИТОВ 
(НА ПРИМЕРЕ ЗАКАВКАЗЬЯ)

13 конце 60 -х  годов в Закавказье был выявлен ряд стратиформных место
рождений высококремнистых цеолитов -  клиноптилолита и морденита. Месторож
дения приурочены к вулканогенно-осадочным толшам альба-эодена, а также 
песчано-силицитово-марганценосной толще олигоцена (таблица).

В соответствии с устоявшимися представлениями возникновение стратифор
мных клиноптилолит-морденитовых залежей в альб-олигоценовых толщах Закав
казья происходило путем преобразования высокореакционных материалов» пре-

Рис. 1 . Главнейшие месторождения высококремнистых цеолитов Закавказья 
/ -  кристаллические сланцы и магматические породы (докембрий -  ниж

ний палеозой); 2 -  кварциты, сланцы, песчаники, вулканиты, известняки, мер
гели и гипсоносные глины (верхний палеозой); 3 -  оскизные сланцы, песча
ники, вулканиты, известняки и гипсоносные глины (юра);  ̂ -  известняки, 
мергели, песчаники, вулканиты (мел); 3 _ известняки, мергели, глины и вул
каниты (палеоген); 6 -  наземная вулканогенно-осадочная толща (верхний 
миоцен -  антропоген); 7 -  гидротермальные месторождения высококремнистых 
цеолитов (цифры на карте в кружках: 1 -  Казахское, 2 -  Ноемберянское,
3 -  Качаганское, 4 -  Давидгареджинское, 5 -  Тетрицкаройское, 6 -  Локское, 
7 -  Дзегвское и Тедзамское, 8 -  Земохведуретское, 9 -  Ахалцихское, 10 -  
Гумбрское); 8 -  гидротермально-диагенетические месторождения высококрем
нистых цеолитов Чиатурской группы

I -  Гагра-Джавская зона Южного склона Большого Кавказа; II -  Грузин
ская 'глыба Закавказского срединного массива; III -  Аджаро-Триалетская 
складчатая зона; IV -  Сомхитско-Карабахская пологоскладчатая зона; V -  
Присеванская зона
5. Зак. 1 290



Некоторые геолого-петрологические особенности месторождений высококремнистых 
цеолитов Закавказья

Тектоничес
кая зона

Месторож
дения и их 
группы

Возраст 
вмещаю
щей тол
щи

Исходные
породы

Высококремнистые цео- 
лититы и сопутствующие 
образования

Источник

Сомхитско- Казахское Позднеме- Туфы липа-
Карабахская Ноемберян- лов ой ритов, дади-
пологосклад ское, Тетриц- тов и анде
чатая каройское, зитов пели

Качаганское тов ой и алев
Давидгаред- ритовой раз
жинское мерности, 

обсидианы, 
перлнты, ла
вы и дайки 
липаритов. 
Редко туфо- 
песчаники, 
туффиты и 
известкови- 
стые туффиты

Клиноптилолит и морде- [Авакян: 1973; 
нит с монтмориллонитом Гогишвили и др., 
и кварцем. Часто присут- 1 9 74 ; Пашали и 
ствуют гидрослюда 1 М, др., 1 9 7 4 ; Ми
ка льщгг, гейландит, ана- хайлов, 1975;  
льцим и сульфиды Fe, Шубладэе, Горде- 
Си,% РЬ, Zn, реже барит, эиани, 1976 ]  
хлорит, филлипсит и дру
гие цеолиты. Пласты вы
сококремнистых цеолитов 
перемежаются бентонита
ми, иногда аналышмиэи- 
рованными и гейландити- 
зированными вулканит ами.
В вулканитах основного 
состава развита низко- 
кремнистая Ca-Na цеоли- 
тиэация, иногда с пренитом 
и самородной медью, а 
также минерализация ага
та и марганца

Аджаро-Три- Чхопианская, * 
алетская Земохведу- 
складчатая ретское

Дзегвское, Эоцено- 
Тедзамское, вый 
Ахалиихское

Туфы липари- Клиноптилолитсмонт- [Гвахария и др., 
то-даоитов и мориллоннтом, кварцем» 1972; Михайлов, 
дацитов пели- кальцитом и гидрослюдой 1 9 7 5 ; Шубладзе, 
товой раз- 1 М и морденитом.Спо- Гордезиани, 
мерности, радически встречаются 1 9 7 6 ; Схиртлад- 
реже туффиты сульфиды Fe, Си, Pb, Zn. эе и др., 1977 ]  

Иногда чередование 
Туфы дацитов, с туфами и покровами 
андезито-да- базальтов и андеэито—ба— 
цитов и виде— зальтов с ломонтитом, 
зитов прей- кальцитом, анальцимом и 
мущественно гейландит ом. Всгречают- 
пепловой раз- ся пласты преимушествен- 
мерности но анальцимового или гей- 

ландитового состава. В 
подстилающих вулканитах 
развита агатовая минера
лизация, иногда прожилки 
кальцита с пренитом, хал
цедоном, морденитом и 
клиноптилолитом

Грузинская Чиатурская Олигоце- Глины й пес Клиноптилолит с опалом, [Бутузова,
глыба За
кавказского 
срединного 
массива

новый чаники монтмориллонитом, глау
конитом, иногда с фосфа
тами, баритом, кальцитом 
гипсом в опоках,спонго- 
литах и глинах марган
цеворудного и надрудно- 
го горизонтов

1 9 6 4 ]

Гумбрское Сеноман
ский

Туфы трахи
тов и туфо- 
песчаники

Клиноптилолит,опал, 
гидрослюда и морденит 
в качестве составных

[Икошвили,
1971]

минералов бентонитовых 
залежей. В отдельных 
пластах клиноптилолит 
является главным поро
дообразующим минералом
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Рис. 2 . Стратиграфические разрезы
a -  верхнемеловые отложения Сомхито- 

Карабахской зоны, б -  альб-миоценовые 
отложения Аджаро-Триалетской зоны в рай
оне Дзегви-Тедзами

1 -  известняки; 2 -  мергели; 3 -  линзы 
известняков и мергелей; 4 -  песчанистые 
известняки и известковистые песчаники; 5 -  
песчаники и конгломераты; 6 -  глины; 7 -  
туфопесчаники; 8 -  покровы, туфы и- туфо- 
лавы дацитов и липаритов; покровы и туфы: 
9 -  андезито-дацитов, 10 -  андезитов и 

базальтов; 11 -  группы месторождений 
высококремнистых цеолитов



имущественно тонкодисперсных стекловатых осадков кислого состава в процес
се диагенеза [Бутузова, 1964 ; Михайлов, 1 9 7 1 , 1975; Гвахария и др.,
1972 ; Авакян, 1 9 7 3 ; Пашали и др., 1 974 ; Азизбеков и др., 1 9 7 5 ; Схиртлад- 
зе и др,, 1 977 ; Шубладзе, Гордезиани, 1 9 7 6 ] . Однако при анализе геологи
ческих условий нахождения высококремнистых цеолитов Закавказья возникают 
серьезные сомнения относительно их происхождения при диагенезе или седи- 
ментогенезе.

Прежде всего следует отметить:
1. Проявление однотипной цеолитовой минерализации в тектонических зонах 

с разными историями становления и нахождения: в Сомхитско-Карабахской, в 
Аджаро-Триалетской и на Грузинской глыбе Закавказского срединного массива 
(рис. 1 ).

2. Развитие однотипной высококремнистой цеолитовой минерализации з тол
щах разного возраста и состава (рис. 2 ), формирующихся в морских условиях 
нормальной щелочности и солености, при отсутствии корреляции между ассо
циациями аутигенных минералов и фациальной обстановкой формирования вме
щающих пород.

3. Аномально высокую пористость цеолититов независимо от стратиграфи
ческого уровня их нахождения при значительной уплотненности перекрывающих
ся пород. Цеолититы из верхнеэоценовой толщи по пористости, как и по мине
ральному составу, не отличаются от цеолитов из альба или сеномана, которые 
в отличие от верхнего эоцена испытали значительные неоднократные погру
жения .

4. "Многоярусное" проявление высококремнистой цеолитизации на отдельных 
месторождениях, а также рассечение цеолитизацией стратиграфических и угло
вых несогласий, например, между мелом и эоценом (см. рис. 2 ).

5. Пространственное тяготение цеолититов к бентонитам, кремнисто-мар
ганцевым залежам, агатовым и пренит-цеолитовым образованиям с самород
ной медью заведомо гидротермального генезиса.

6 . Постепенную смену цеолитов аргиллизитами -  околорудно-измененными 
породами свинцово-цинковых руд, например, на свинцово-цинковом месторожде
нии Давидгареджи, где цеолитизация развита на уровне марганцевых и барит- 
марганцевых залежей.

7. Присутствие в цеолититах пирита, окислов марганца, галенита, сфалери
та, изредка киновари, а также барита и родохрозита.

8 . Цеолитизацию покровов и даек липаритов при наличии в разрезе свежих 
вулканитов.

Ниже путем обсуждения этих и некоторых других особенностей цеолитовых 
месторождений Закавказья попытаемся обосновать высказанное ранее мнение 
[Гогишвили и др., 1974 ] о том, что многие стратиформные цеолититы Закав
казья возникли не в процессе погружения, а в результате последнего возды- 
мания вмещающих толщ альб-эоцена под воздействием "отработанных" на глу
бине рудоносных растворов в условиях разгрузки и смешения с подземными во
дами и что идея об эпигенетичкости высококремнистых цеолититов, о формиро
вании их при участии гидротермальных растворов справедлива не только для 
цеолититов Закавказья.

НЕКОТОРЫЕ ОСОБЕННОСТИ РАСКРИСТАЛЛИЗАЦИИ 
КИСЛЫХ ЭУЛКАНИЧЕСКИХ СТЕКОЛ

В высокоминерализованных щелочных озерах с pH > 9 ,4  цеолитизация кис
лых стекол, а также глинистого материала протекает на наших глазах [Нау, 
1966; Sheppard, Gude, 1969 ; Manson, Sheppard, 1 9 7 4 ]. Исследователи обра
щают внимание на то, что при более низкой щелочности, например, в прибреж
ной полосе и в глубоких заливах этих озер, куда поступают пресные воды с 
берегов, стекла не изменяются или изменяются лишь частично. Это достаточно 
определенно указывает на то, что в бассейнах невысокой щелочности разложе
ние вулканического материала с образованием цеолитов и других аутигенных



Нис. 3. Схематическая диаграмма 
разложения и кристаллизации чет
вертичного обсидиана при взаимо
действии с растворами гидроокиси 
натрия
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минералов затруднего. ,Цначе кислые стекловатые материалы цеолитовой раз
мерности в нормально-морских вулканогенно-осад очных толщах были бы боль
шой редкостью. В действительности же стекла широко распространены в указан
ных образованиях. В частности, в альб-эоценовых толщах Закавказья свежие 
вулканиты кислого состава по распространенности, по всей вероятности, не 
уступают своим цеолитизированным аналогам. Примечательно, что обрывки 
оптически изотропных стекол мезозойско-кайнозойских толщ часто не несут 
никаких следов округления или смягчения контуров, что не позволяет допустить 
даже частичное растворение за многие десятки миллионов лет. В этом отно
шении более выразительная картина наблюдается в первом слое океанической 
коры, где цеолитизированные и монтмориллонитизированные пеплы нередко чё- 
редуются с неизмененными [Коссовская, 1975; Щербакова, 1974] и осадками 
внутренних морей [Шумейко, Тримонис, 1 9 7 8 ] .

Повышенная реакционность*вулканических стекол как активированных ве
ществ по сравнению с кристаллическими вне всякого сомнения. Но из этого 
не следует, что при анализе минералообразовательных процессов стойкостью 
стекол можно пренебречь. Экспериментальные результаты указывают на то, 
что кислые стекла нередко йроявляют повышенную стойкость даже в Р-Т 
условиях гидротермальной шкалы. Было установлено [Гогишвили и др., 19 7 5 ], 
что в опытах продолжительностью до одного месяца тонкомолотые обсидианы 
четвертичного возраста сохраняют рентгеноаморфность и оптическую изотро
пность после обработки искусственной морской водой и растворам NaOH с 
рНв 7 -8  до температуры 270 -300°С  при давлении в несколько сот атмосфер 
(рис. 3 ). Эти результаты согласуются с результатами по устойчивости искус
ственных кислых стекол [Coombs et al., 1959 ; Hawkins, Ray, 1 9 6 3 ] . Пос
ледние в опытах продолжительностью в несколько недель в дистиллированной 
воде не дают заметных новообразований до температуры 400°С  при давлении 
несколько сот атмосфер. Р. Маршал [Marshall, 1961] на основании экспери
ментальных и геологических данных пришел к выводу, что даже в присутствии 
воды при 20°С скорость раскристаллизации стекла исключительно низка и не 
должна превышать 4 -5  мк за 100 млн. лет.

Однако стекло стеклу рознь; рентгеноаморфные и оптически, изотропные 
кислые стекла из верхнемеловой вулканогенной толщи заметно цеолитизируют- 
ся уже при температуре 200°С. Примечательно, что результаты этих опытов 
оказались плохо сопоставимыми.*Специальные исследования показали, что 
низкая стойкость поэднемеловых кислых стекол, несопоставимость результа
тов и плохая воспроизводимость должны быть отнесены за счет наличия в 
этих стеклах редких волосовидных прожилков цеолитов. Эти завуалированные 
кристаллиты выступают в качестве затравок при экспериментальной гидротер
мальной обработке.

Нам представляется, что с затравочным ростом связано то, что результа
ты опытов при раскристаллизации обсидианов в геотермальных скважинах, по 
свидетельству Г.А. Карлова [1976 ], также оказались мало сопоставимыми;
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исходные обсидианы, отобранные им в регионе современной гидротермальном 
деятельности различной степени, могли быть "загрязнены* кристаллитами гид
ротермального происхождения. Между тем опыт в режиме Больше-Банного 
месторождения однозначно указьюал на высокую стойкость вулканического стек
ла: -обсидиан, раздробленный до фракции 0 ,1-1 мм, после девятимесячного вы
держивания на глубине около 240  м в растворе с pH « 6 ,9  при температуре 
160°С остался рентгеноаморфным. Установлено, что в щелочных озерах цеоли- 
тизация стекол протекает через промежуточную стадию образования алюмосили
кагеля; аутигенные минералы формируются не путем раскристаллизации стекла, 
а путем его растворения с поверхности и последующей кристаллизации раство
ренного материала [Surdar, 1971У Ьрек, ± y76J. Такое представление под
тверждается экспериментально по разложению обсидиана растворами высокой 
концентрации при температуре 100°С. В этих опытах появлению кристалличес
кой фазы -  гидроксил-содалита и гидроксил-канкринита (см. рис. 3) -  предше
ствует стадия "подготовки*, в течение которой происходит наращивание концен
трации, и лишь после этого наступает зародышеобразование [Гогишвили и др., 
1 9 7 5 ]. Однако в растворах с pH < 9 такое явление не должно иметь место. 
Дело в том, что растворимость кремнезема не аддитивно связана с концентра
цией водородных ионов. При pH « 8 -8 ,4 , характерной для морской воды, рас
творимость этих окислов остается минимальной, и лишь при pH > 9 она резко 
возрастает. Столь высокую щелочность нельзя допустить в нормально-морских 
бассейнах. Ее, по всей вероятности, трудно допустить также при погружении 
осадков, накапливающихся в нормально-морских условиях.

Ряд исследователей [Sheppard, Gude, 1 9 7 3 ; Супрычев, 1 9 7 7 а ] допускают, 
что повышение щелочности, необходимого для цеолитизации тонко дисперсного 
пирокластического материала, может иметь место в поровых растворах погру
жающихся осадков. Дж. Боле [Boles, 1971] показал один из возможных ме
ханизмов повышения щелочности. При продувании мррской воды воздухом, пред
варительно очищенным от углекислоты, pH повысился почти не целую едини
цу. Однако повышение щелочности поровых растворов в результате удаления 
углекислоты в природных условиях, например на дне океанов, представляется 
маловероятным, особенно если учитывать наличие карбонатного буффера; пони
жение фугитивности углекислого газа, каким бы образом оно ни происходило, 
будет подавляться карбонатным равновесием. В связи с этим обращает на се
бя внимание тот факт, что в океанах ниже критической глубины карбонатооб- 
разования (4 -5  км) цеолитовые ассоциации распространены так же широко, 
как и выше [Скорнякова, Мурдмаа, 1968; Коссовская, Шутов, 1 9 7 5 ] . Это 
означает, что фугитивность углекислого газа не является определяющим фак
тором цеолитизации.

Конечно, можно наметить целую гамму возможных механизмов повышения 
щелочности поровых вод в процессе погружения, но цеолитизация стекла в 
условиях высокой щелочности, как было показано выше, протекает через про
межуточную стадию растворения и образования геля. Естественно, что при 
этом 'псевдоморфиэация' обрывков стекла как результат их метасоматическо- 
го замещения [Нау, 1 9 6 6 ], определяющая сохранение реликтовой структуры 
исходных пород, не будет иметь места. Между тем в цеолититах нормально
морских толщ, например, Закавказья, именно 'псевдоморфозы* по обрывкам 
стекла являются главной формой нахождения высококремнистых цеолитов. Сле
довательно, модель, основанная на высокой щелочности, не увязывается с 
важной особенностью цеолититов нормально-морских толщ. 'Псевдоморфозы', 
по всей вероятности, возникают при объемной реорганизации структуры облом
ков стекла, что не может быть достигнуто при их растворений щелочными 
растворами с поверхности.

Анализ всего изложенного приводит к следующим представлениям: преобра
зование стекла в морских условиях в цеолит нельзя считать 'нормальным, 
саморегулирующимся и автоматически развивающимся' процессом, как его по
нимают многие исследователи [Гузиев и др., 1975 ; Михайлов, 1 9 7 5 ] . Для 
цеолитизации Ьтекла, по всей вероятности, требуются специфические условия:



или аномально высокая щелочность, или наличие затравочных кристаллитов 
цеолита, т.е. условия для проявления топотоксальных и эпитоксальных явлений. 
Последние еще слабо изучены, и их геологическое значение не может быть 
сегодня достаточно оценено. Для цеолитизации с образованием псевдоморфоз 
по обрывкам стекла необходима реорганизация структуры стекла путем объем
ной активации, что в верхних частях земной коры, вероятно, легче всего мо
жет быть достигнуто при поступлении горячих растворов.

ПРИЗНАКИ УЧАСТИЯ ГИДРОТЕРМ В ФОРМИРОВАНИИ 
ВЫСОКОКРЕМНИСТЫХ ЦЕОЛИТОВ И ЭПИГЕНЕТИЧНОСТЬ 
ЦЕОЛИТИЗАЦИИ

Многие особенности высококремнистых цеолититов Закавказья, на которые 
выше было обращено внимание как на типоморфные для гидротермального про
цесса, устанавливаются во многих других цеолитоносных районах [Соколова, 
1974 ; Коссовская, 1975 ; Aleksiev, Diourovа, 1 975 ; Михайлов, 1975 ; Шигов- 
кин и др., 1975; Каутин-Корреа, Брито-Рохас, 1976; Супрычев, 19776]. 
Признаки гидротермальной деятельности на месторождениях высококремнистых 
цеолитов отмечались многими исследователями и до последнего времени свя
зывались, как правило, с более поздними наложенными процессами.

Так, на месторождениях высококремнисгых цеолититов Кубы проявление 
хлорита, селадонита, монтмориллонита и, реже, биотита в контактовой зоне 
андезитов, которые секут клиноптилолитовые породы, связывается с контакто
вым воздействием этих андезитов [Каутин-Корреа, Брито-Рохас, 1 9 7 6 ] . Од
нако формирование, водосодержащих минералов при магматическом прогреве 
вблизи поверхности допустить трудно.

В Закавказье породы морденитового состава в отличие от клиноптилолито- 
вых часто тяготеют к контактам субвулканических тел липаритов и разрывным 
нарушениям; они часто залегают также среди плотных известняков и вблизи 
излившихся пород и грубых туфов [Михайлов, 1 9 7 5 ]. Все эти особенности 
проявления морденитрвых пород можно объяснить высокотемпературносгью мор- 
денита по сравнению с клиноптилолитом [Abe, Aoki, 1975; Гогишвили и др., 
1 9 7 7 ], поскольку при пропитывании толщ горячими растворами на проницае
мых участках будут циркулировать более высокотемпературные растворы, что 
при других благоприятных условиях должно привести к формированию мордени- 
та вместо клиноптилопита. Такое же объяснение может иметь факт развития 
морденита в пределах клиноптилолитового пласта на участках сильного текто
нического дробления на месторождениях Болгарии [Aleksiev, Diourova, 1 9 7 5 ].

Участие горячих растворов в формировании цеолитов в мел-эоценовых вул
каногенно-осадочных толщах, связанных синхронным вулканизмом, не может 
вызвать возражений. Поступление горячих элвзионных вод в принципе можно 
допустить для любой толши, формирующейся за счет обводненных осадкив в 
процессе погружения и уплотнения. Сопоставление длагенетических и гидротер
мальных процессов с целью выявления основных черт их сходства и различия 
[Петрова, 1 9 7 5 ], очевидно, имеет смысл, если сопоставляются крайние типы 
их проявления. В общем же случае по механизму протекания эти процессы 
могут не отличаться друг от друга. Следовательно, проблема заключается не 

I .в разграничении диагенетической и гидротерма тьной цеолитизации, а в уста- 
I новлении времени цеолитизации, т.е. в выяснении того, когда формируются 

цеолититы: в процессе погружения осадкой и превращения их в породу или 
после воздымания вмещающих толщ. Данные, имеющиеся в настоящее время, 
убеждают нас в том, что во многил толщах ассоциации аутигенных минералов, 
которые ранее рассматривались как продукты диагенеза, смыкающегося с ме- 

\таморфизмом, в действительности относятся к так называемому наложенному 
эпигенезу [Тимофеев и др., 1974 ].

Пространственное тяготение высококремнистых цеолититов к бентонитам, 
кремнисто-марганцевым и агатовым залежам, устанавливающееся во многих 
цеолитоносных регионах, вероятно, не является случайностью. Все они практи-



чески постоянно содержат опал или кристобалит -  индикаторы среды, пересы
щенной кремнеземом относительно кварца. Не случайно, что монтмориллонит -  
самый высококремнистый среди глинистых минералов постоянно ассоциирован 
с морденитом и клиноптилолитом -  самыми высококремнистыми минералами 
среди цеолитов. Пространственная сближенность высококремнистых цеолитов, 
бентонитов, кремнисто-марганцевых и агатовых залежей при общности указан
ного геохимического фактора отражает генетическую связь между ними. Гид
ротермальное происхождение кремнисто-марганцевых, агатовых и многих бен
тонитовых залежей считается твердо установленным. Если это так, то и вы
сококремнистые цеолититы должны быть отнесены к гидротермально-метаез- 
матическим образованиям. Предположение о генетической разобщенности высо
кокремнистых цеолититов и бентонитов, отнесение первых к диагенетическйм, 
а вторых -  к гидротермальным образованиям в условиях, когда они проявлены 
совместно или сменяют друг друга в вертикальном и латеральном направлении, 
не может быть принято.

Генетическая связь клиноптилолитовых пород олигоценовой толщи со станов
лением кремнисто-марганцевых руд гидротермально-осадочного происхождения 
не должна вызывать сомнения. Клиноптилолитовые породы развиты главным 
образом в пределах проявления марганцевой минерализации на рудном и над- 
рудном уровнях кремнисто-марганцевых залежей. Минералого-геохимические 
данные показывают, что аутигенное преобразование глинистого цемента песча
ников в клиноптилолит, монтмориллонит, гидрослюду иногда с баритовыми фос
фатами, гипсом и кальцитом не обходится без гидротермального привноса ве
щества извне. Гидротермальное преобразование пород, подстилающих рудный 
горизонт [Ик ошв или, 1971; Хамхадзе, 19 6 9 ; Махарадзе, 1 9 7 2 ], подтверж
дает этот вывод. Клиноптилолитовые породы на марганцевых месторождениях 
Чиатурской группы следует рассматривать как гидротермально-диагенетические 
образования. Связь цеолитизации с рудно-гидротермальными процессами, доста
точно отчетливо устанавливается на Давидгареджинском и Качаганском место
рождениях. На первом из них морденит-клиноптилолитовые породы развиты в 
туронской толще на уровне баритовых и кремнисто-марганцевых залежей. На 
глубине 6 0 -1 0 0  м высококремнистые цеолититы через аналышмеодержащие 
разности постепенно сменяются аргилизитами (каолинит-адуляр-альбит-гидро- 
слюда) -  околорудно-измененными породами свинцово-цинковых руд.

На Качаганском месторождении монтмориллонитиэация, клиноптилолитизация 
и морденитизация кислых алевролитовых и пелитовых туфов контролируется 
сбросовым нарушением. Вблизи сброса в вулканитах андезито-базальтового 
состава развиты пренит-халькозиновые прожилки с халькопиритом и бонитом.
На открытых участках сброса выступают небольшие тела диаспоровых, каолини- 
товых, каолинит-ал^офановых и каолинит-гидр ос люд истых вторичных кварцитов, 
на закрытых же -  минерализация агата (халцедон-кварц, кальцит) и окислов 
марганца.

В Ахалцихском районе Аджаро-Триалетской зоны пачка клиноптилолитиэи- 
рованных, филлипситизированных и анальцитизированных пепловых туфов [Ми
хайлов, 1 9 7 5 ], относящихся к верхам среднего эоцена [Гамкрелидзе, 1 9 6 5 ] , 
непосредственно налегает на агатоносный горизонт мандельштейновых вулка
нитов, в которых широко развиты эрионит [Батиашвили, Гвахария, 1 9 6 8 ] и 
монтмориллонит. Этот пример показывает, что формы минерализации из одного 
гидротермального раствора могут резко отличаться из-за разных физико-ме
ханических свойств вмещающей среды. Разрывные нарушения, которые контро
лируют агатовую минерализацию среднеэоиеновой толщи, прослеживаются и в' 
верхнем эоцене. Отсутствие каких-либо данных, указывающих на полихрон- 
ность агатообразования вдоль этого нарушения, должно означать, что гидро
термальная минерализация в среднеэоиеновой толще имела *место после поздне
го эоцена и, следовательно, является эпигенетической. На это же указывают 
некоторые особенности строения жеод и миндалин, например, горизонтальная 
ориентация полосчатости в некоторых агатах при крутых углах падения вмеща
ющих пород.



Если к сказанному добавить, что в цеолититах практически постоянно встре
чаются сульфиды тяжелых металлов, окислы марганца, барит, родохрозит и что 
к ним иногда приурочены первичные геохимические ореолы, трудно будет отка
заться от мнения, что в их формировании участвуют гидротермальные рас
творы.

Связь высококремнистой цеолитиэашш с формированием сульфидных место
рождений малых и близповерхностных глубин устанавливается на многих мес
торождениях Японии [Iijima, 1972; Utada, Yshikawa, 19731»

Как показано на рис. 2, в Аджаро-Триалетской, Сомхитско-Карабахской и 
Предмалокавказской зонах высококремнистая цеолитизация охватывает все 
уровни разреза альба-эоцена и, таким образом, 'рассекает' несогласия между 
мелом и палеогеном. По геологическим данным, толщи разрезов, содержащие 
цеолититы, испытали погружения различной интенсивности. Между тем цеолити- 
ты, залегающие в этих толщах, не отличаются друг от друга ни по минераль
ному составу, включая акцессорные минералы, ни по комплексу сопутствующих 
образований, ни по степени уплотнения. Пористость цеолититов независимо от 
стратиграфического уровня их нахождения равна 20-26% , иногда более. Она 
аномально высока для пород, погружающихся на глубину в несколько километ
ров и подвергающихся складчатости. В Аджаро-Триалетии пористость глин, 
песчаников и алевролитов, перемежающихся с клиноптилолитовыми пластами, 
не превышает 5%. Лишь пористость пород верхнего структурного этажа -  сар
матского яруса (см. рис. 2) достигает 20% [Грузман и др., 1 9 6 7 ]. Высокая 
пористость цеолититов и ее независимость от стратиграфического уровня за
леганий, т.е. независимость от глубины погружения вмещающих толщ, позво
ляет допустить, что она была приобретена после складчатости и воздымания, 
т.е. в рассматриваемых районах после эоцена.

К выводу о наложенности цеолитизашш приводят также экспериментальные 
данные по устойчивости клин опта лолита. В искусственной морской воде в 
присутствии монтмориллонита и анальцима -  обычных спутников высококрем
нистых цеолититов -  за 30  сут обработки клиноптилолиты Дзегвского и Ка
захского месторождений превращаются в эти минералы [Гогишвили и др., 
1 9 7 7 ]. Если исходить даже из минимальных геотермических градиентов, ха
рактерных для активных регионов [Хораи, Уэда, 1972] в Аджаро-Триалет
ской зоне в процессе мел-палеогенов ого вулканизма, верхний температурный 
предел устойчивости клин опта лолита в среде морской воды (200°С) должен 
быть достигнут на глубине 2 -2 ,5  км. Это означает, что меловая толща, пог
рузившаяся в конце эоцена на глубину 4 тем, не может содержать клинопти- 
лолит мелового или эоценов ого возраста.

Возражения, выдвигаемые против участия гидротермальных растворов в 
становлении цеолититов, основаны на их значительном площадном распростра
нении в слоистой толще, часто вне видимой связи с тектоническими наруше
ниями, при отсутствии или редкости прожилково-метасомагических образова
ний. При этом не учитывается, что пласты вулканитов в толще песчаников, 
известняков, алевролитов сами могли оказаться проводниками гидротерм, если 
они смыкаются с разрывами, по которым поднимались горячие растворы.

Вблизи поверхности, когда основная движущая сила глубинных растворов -  
градиент между лито- и гидростатическими давлениями редуцируется, создают
ся условия для их растекания и включения в динамику пластовых вод.

В результате формируются стратифицированные залежи бентонитов, цеолитов 
и других метасоматитов, которые венчают рудно-метасоматическую колонку 
металлоносных районов Закавказья.

0

ВЫВОДЫ

1. Стратиформные месторождения высококремнистых цеолитов Закавказья 
не являются диагенети’ческими образованиями; они возникли на орогенном эта
пе развития региона при участии отработанных на глубине гидротермальных 
растворов, которые вблизи поверхности растекались по проницаемым пластам



или разгружались в олигоценовых бассейнах. Соответственно можно выделить 
два генетических типа цеолитов: гидротермально-диагенетический и гидротер
мальный.

2. В Р-Т условиях раннего диагенеза для преобразования кислого стекла 
в цеолиты требуются аномально высокая щелочность или наличие в стекле за
травочных кристаллитов цеолита. Псевдоморфозы цеолитов по обрывкам стекла, 
являющиеся характерными для цеолитов нормально-морских толщ, не могут 
формироваться путем растворения стекла с поверхности. Такие структуры, по 
всей вероятности, формируются путем объемной реорганизации стекла, что 
вблизи от дневной поверхности может иметь место при участии горячих рас
творов.
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А.Р. ГЕПТНЕР

ОБ ИСТОЧНИКАХ КАЛИЯ В ЦЕОЛИТАХ ИСЛАНДИИ

В ряде работ указывается на значительное увеличение содержания К в из
мененных базальтах дна океанов [Мэтьюз, 1973; Канн, 1 973 ; Аументо и 
др., 1 973 ; Коссовская, Шутов, 1 976 ; и др.]. Широкое распространение полу
чила точка зрения, согласно которой К во вторичных минералах заимствуется 
из морской воды в процессе изменения базальтоидов на дне океана при низких 
температурах. В то же время хорошо известно, что в результате циркуляции 
по трешинам нагретой в высоком тепловом потоке морской воды происходит 
интенсивное преобразование базальтовых пород океанского ложа, сопровождаю
щееся выносом К2О и привносом Na20 [Melson et al., 1968 ; Bonatti et al., 
1 9 7 5 ; Аументо и др., 1 9 7 3 ]. Исследования, проведенные в Исландии, пово
лили прийти к выводу, что обогащение гидротермально-измененных пород К 
возникает в результате воздействия нагретой морской воды на толщи низко
щелочных базальтов, интенсивного натриевого метасоматоза в сильно нагре
тых зонах и выноса К в зоны более низких температур. Цеолиты наряду с гли
нистыми минералами являются очень хорошими индикаторами, чутко реагирую
щими на поступление в зоны измененных пород с термальными флюидами К 
и позволяющими поэтому устанавливать присутствие морских вод в древних 
гидротермальных системах.

Рис. 1. Схема распространения различных типов пород и гидротерм Исландии 
(составлена с использованием материалов В.Н. Кононова и Б.Г.#Поляка 
[1977] и А.И. Полякова [1 9 7 8 ] )

Типы пород: 1 -  низкощелочные толеиты океанического типа, 2 -  кварце
вые и оливиновые толеиты, 7 -  щелочные оливиновые толеиты; типы гидро
терм: 4 -  азотные флюиды, 5 -  углекислые, 6 -  азотно-углекислые, 7 -  во
дородные



Рис. 2. Вертикальная зональность регионального гидротермального метамор
физма [Kristmannsdottir, 1976]

Цеолиты развиты в Исландии очень широко. Они встречаются в субаэраль- 
ных и субаквальных вулканитах, известны среди разнообразных вулканогенно
осадочных отложений. Наиболее широко развиты здесь шабазит, гейландит, 
морденит, мезолит, стильбит, томсонит, сколецит, анальцим. Встречаются 
также филлипсит, ломонтит, эрионит, левин, натролит [Walker, 1 9 6 0 ]. Осо
бенности химического состава цеолитов Исландии изучены еше очень слабо. 
Различные типы цеолитов встречаются в тесном срастании, поэтому получить 
химические данные для каждого из них не всегда возможно.

Исландия сложена в основном вулканогенными породами, а вулканогенно
осадочные и осадочные породы играют подчиненную роль. Среди вулканитов 
преобладают базальты (75-90%  от общего объема пород), среднее содержание 
К«>0 в которых не превышает 0 ,3-0,4%  [Поляков, 1 9 7 8 ]. Для базальтовых 
толщ Исландии это количество К2О может рассматриваться как фоновое, так 
как петрохимические вариации состава внутри наиболее широко распространен
ной толщи миоцен-плиоценовых базальтов незначительны. Особенности распре
деления разных типов плейстоценовых и голоценовых базальтоидов показаны 
на рис. 1. Кислые породы встречаются по всей территории острова, но боль
шая часть их приурочена к центральным вулканам. Доля кислых пород среди 
продуктов вулканизма составляет для Исландии в целом, по оценкам разных



Т а б л и ц а  1

Химический состав гидротерм Исландии (мг/л) *

Параметры и 
компоненты

Гидротермы инфильтрационные

низкотемпературные высокотемпературные

Лаугаланд,
источник

Рейкхольт,
скважина Гейзер Наумафьядл,

скважина

ио *
1 

Ь 77 99 84 268

pH 9 ,7 9 ,4 8 .7 7,1

Si02 1 2 3 ,6 197 509 591

Са++ 2,0 0,8 0,8 1.1
Mg++ 0,1 0,5 0 ,03 0 ,03
Na+ 58 ,0 70 ,5 209 133

К+ 1.0 3,3 22 28
с Г 13,2 32 ,2 122 20

so4 31 ,4 51 ,8 114 62
Обшая минера 2 9 0 ,0 4 1 1 ,0 1133 822
лизация
Ca/Mg 20,0 1,6 2 6 ,6 3 6 ,6

Na/K 58 ,0 21,4 9,5 4 ,7 5

Na/Cl 4 ,4 2,2 1.7 6.6

[Amason, Tomas son, 1970; Bjornsson et al., 1972; Sigvaldasson, 1966].

исследователей 5-8% [Thorarinsson, 1967] и 4% [Sigurdsson, 19 7 0 ]; есть 
основания полагать, что она может оказаться еще ниже. Все рассматриваю
щиеся здесь цеолиты отобраны из толщ базальтов в районах, удаленных от 
проявлений кислого вулканизма.

Характерной особенностью геологического строения Исландии является ши
рокое развитие гидротермально-измененных пород. Гидротермально-измененные 
зоны охватывают мощные толщи и распространяются на многие десятки кило
метров от современных очагов разгрузки термальных вод. Большие объемы 
измененных пород возникли в результате воздействия на них подогретых плас
товых подземных вод. Породы, подвергшиеся региональному гидротермальному 
метаморфизму, в вертикальном разрезе четко разделяются на две зоны: верх
нюю монтмориллонит-цеолитовую и нижнюю хлорит-эпидотовую. Смена мине
ральных ассоциаций монтмориллрнит-цеолитовой зоны вниз происходит посте
пенно, поэтому на определенном уровне может быть выделена еше и третья 
переходная зона, где наряду с монтмориллонитом встречается хл°Рит и появ
ляется пренит [Tomasson, Kristmannsdottir, 1 9 7 2 ]. Эти з<̂ ны и характерные 
для них минеральные ассоциации показаны на рис. 2 .

Состав современных термальных вод и распределение их различных типов 
на территории Исландии подробно изучено В.И. Кононовым и Б.Г. Поляком 
[1 9 7 7 ] . По их мнению, формирование водородных и азотно-углекислых терм 
обусловлено присутствием нагретого магматическим теплом флюида, несущего



Гидротермы инфиль- 
трационные с подто
ком морских вод

Гидротермы с: морской водой

Морская
Селтьяр-
нарнес,
скважина

Кризувик,
скважина

Ньярдви-
курхейди,
скважина

Рейкья
нес, 
скв. 8

Рейкья
нес, 
скв. 2

Рейкьянес,
морской
гейзер

вода

83 100 30 253 190 99 20

8,9 8,0 - 5 ,73 7,2 6,2 7,6

110 50 0 76 47 7 374 544 3

60 ,8 3 ,2 3 7 7 6 1654 1915 226 0 386
0 ,04 2 ,9 24 21 8 123 1282
271 ,5 485 9 1 7 0 8 4 5 0 11380 14325 10520
5,9 58 359 1260 1607 1670 4 1 6
42 6 658 2 0 0 7 0 17 9 0 0 2 1 6 1 0 2 9 1 0 0 198 0 0

105 ,2 120 1535 141 60 206 2 6 4 0

1111 1928 3 6 5 7 6 3 1 0 3 2 3 8 2 0 0 5 2 1 6 0

1 5 2 0 ,0 1.1 157 ,3 78 ,7 239 ,3 18,3 0 ,3
4 6 ,0 8,4 2 5 ,5 4 6,7 7,0 8,5 25 ,2  .

0 ,63 0 ,73 0 ,45 0 ,4 7 0 ,5 2 0 ,4 9 0 ,53

газы глубинного происхождения. Формирование азотных терм считается резуль
татом: глубокой инфильтрации метеорных вод и нагревания их в фоновом гео
термальном поле, обычно вне заметного влияния магматических и метаморфи
ческих процессов (см. рис. 1).

Хорошо известны современные гидротермальные системы Исландии с мор
ской водой [Bjomsson et al., 1 9 7 2 ]. Изучение взаимодействия морских терм 
Исландии с толщами базальтовых пород позволяет получить интересные данные 
о некоторых особенностях гидротермального процесса, протекающего в усло
виях, сходных с гидротермальным изменением пород дна океана. Морские во
ды, вовлеченные в гидротермальный процесс, сильно изменяют солевой состав 
гидротерм и определяют некоторые особенности минералообразования и соста
ва вторичных минералов. Однако необходимо подчеркнуть, что отмеченный вы
ше характер вертикальной зональности измененных пород остается общим для 
пресных и морских терм.

Химический состав морской воды, низко- и высокотемйературных пресных 
гидротерм и гидротерм с подтоком морской воды приведен в табл. 1. Увели
чение содержания Na, К, Са, Mg, SO  ̂ и Cl в термах с морской водой по срав
нению с термами, питающимися пресными поверхностными водами, обусловле
но в какой-то мере более высоким содержанием этих элементов в морской 
воде. Вместе с тем из приведенных данных видно, что по сравнению с холод
ной морской водой в высокотемпературных термах п-ова Рейкьянес увеличи-



Т абли ца 2
Химический состав цеолитов (%), монтмориллонитов и монтмориллонит-цеолит-опаловоро

Цеолиты
Компоненты

7 3 4 0 0 7 3 2 6 1 7 3 4 6 7 3 5 8
4 2 3 3

7 3 1 3 3
4 2 3 3

5 0 8 756

Si02 4 7 ,4 6 4 6 ,4 1 4 7% 35 4 8 ,5 9 4 5 ,9 0 7 0 ,5 2 5 7 ,4 3

т ю 2 - 0 ,1 7 - - - - 0 ,0 8

А120 3 1 9 ,3 6 1 8 ,7 6 1 8 ,9 0 1 4 ,5 6 2 4 ,7 4 1 0 ,4 9 1 2 ,3 3

Fe2° 3 0 ,5 7 1 ,4 7 1 ,1 7 0 ,2 1 1 ,21 0 ,2 7 1 ,2 1

FeO 0 ,1 3 0 ,2 3 0 ,1 0 - 0 ,1 7 0 ,1 3 0 ,4 8

MnO - 0 ,0 1 - 0 ,0 1 - - 0 ,0 1

CaO 8 ,8 9 9 ,2 4 9 ,8 5 ‘ 1 2 ,8 9 1 1 ,0 4 5 ,6 1 8 ,0 6

MgO 0 ,0 8 0 ,6 9 0 ,1 3 - - 0 ,0 8 2 ,3 7

Na20 1 ,2 4 0 ,4 7 0 ,7 1 1 ,4 0 4 ,1 6 0 ,2 8 0 ,3 2

k2o 1 ,2 6 1 ,4 7 .1,05 1 Д З 0 ,1 0 0 ,1 5 0 ,2 7

h7o+ 1 4 ,3 8 1 5 ,9 6 1 4 ,8 8 9 ,2 0 0 ,6 0 9 ,5 9 1 2 ,2 1

H2cr 6 ,4 9 5 ,6 5 5 ,4 1 7 ,8 7 1 2 ,1 9 2 ,6 6 4 ,3 8

co2 - - - 4 ,3 8 0 ,3 8 - -

c - 0 ,1 0 - - 0 ,0 5 - 0 ,4 6

P2°5 - - - - - - 0 ,0 2

С ум м а '9 9 ,8 6 1 0 0 ,6 3 9 9 ,5 5 1 0 0 ,2 4 1 0 0 ,5 4 9 9 ,7 8 9 9 ,6 3

П р и м еч ан и е. 7 3 4 0 0  -  Северо-Западная Исландия, субаэральные лавы; 7 3 2 6 1 ,
7 3 4 6 , 7 3 5 8  -  Южная Исландия, подушечные лавы, гиалокластиты; 7 3 4 6 , 7 3 5 8  -  Юж
ная Исландия ..подушечные лавы, гиалокластиты; 4 2 3 3 /5 0 8 -Западная Исландия, субаэральные 
лапы; 7 3 1 3 3  — Восточная Исландия, субаэральные лавы и вулкано—терригенные’ отложения;
4 2 3 3 /7 5 6  -  Западная Исландия, вулкано-терригенные отложения; 4 2 3 3 /3 0 6  -  Западная Ис
ландия, субаэральные лавы; 7 3 1 9 2  -  Южная Исландия, субаэральные лавы; 7 3 2 2 3  -  Южная

вается содержание Na, К, Са,С1 и падает содержание Mg, SO .̂ Имеющиеся сей
час данные показывают, что это явление связано с взаимодействием подогретых 
морских вод и вмещающих базальтовых пород, Так, например, уменьше
ние содержания SO4 связано с образованием ангидрита. Концентрация Са и 
Mg регулируется ионным обменом с монтмориллонитом и хлоритами. Важно 
обратить внимание на то, что хотя Са мобилизуется еще и для образования 
ангидрита, пренита, эпидбта, содержание его в морских термах в 4 -6  раз 
больше, чем в морской воде, и в 100 и 1000 раз больше, чем в пресной. 
Соотношение Na/Cl в морских термах несколько ниже, чем в море. Это объ
ясняется тем, что при гидротермальном изменении пород Na мобилизуется 
для образования альбита, цеолитов, монтмориллонита, но, несмотря на это, в 
морских термах его значительно больше, чем в пресных. В то же время в 
высокотемпературных морских растворах, поступающих с больших глубин, ко
личество К по отношению к холодной морской воде увеличивается в 3 -4  ра
за, а по сравнению с пресными термами -  более чем в 50  раз.

Основываясь на этих соотношениях, можно утверждать, что увеличение об
щей концентрации растворенных веществ в морской воде в процессе ее нагре
вания и вскипания может обеспечить не более чем 30%-н^1й прирост солей, 
растворенных в холодной морской воде. Гораздо больше вещества поступает в 
раствор в результате интенсивных процессов метасоматоза, протекающих в 
сильно нагретых толщах базальтовых вулканитов, промываемых морской водой.- 
Для п-ова Рейкьянес эта зона, по данным бурения, прослеживается на глуби
ну около 2 км, причем в нижней тысяче метров вскрыто 10 мощных водонос
ных горизонтов. Есть все основания полагать, что зона конвективного водооб-



Цеолиты Монтмориллониты Цемент
4 2 3 3

7 3 1 9 2 7 3 2 2 3
4 2 3 3 4 2 3 3

7 3 7 2 7 0 1 6 5 а
4 233

3 0 6 41 75 62

4 3 ,7 9

2 4 ,9 2
I ,  32  

0 ,3 9  

0,01

I I ,  28  

Q,09 

3 ,9 8  

0 ,2 9  

12,20 

1 ,8 3  

0 ,0 8

1 0 0 ,1 9

4 2 .2 9  
2 ,6 3

1 0 .2 9  

1 2 ,6 9  
0 ,9 9  

0 ,0 8  

3 ,2 8  

8 ,3 8  

0 ,5 7

I ,  5 5  

5 ,2 0

I I ,  0 6

0 ,0 7

0 ,5 8

9 9 ,5 9

3 5 ,5 2
3 ,8 2

6 ,9 2
2 1 ,2 6

0 ,3 5

0 ,3 8

3 ,5 5

7 ,7 4

2 ,0 7

1 ,7 6

4 ,9 0
1 0 ,2 8

0 ,0 6

0 ,9 0
9 9 ,5 1

3 9 ,9 8
0,68

19 ,6 1

9 ,8 7

2 ,7 7

0,11

1 ,9 0
4 .3 6  

0 ,0 7  

0 ,1 5  

7 .6 2
1 2 .3 6

0 ,0 6

9 9 ,5 4

3 7 ,4 6
2 ,75

9 ,5 7

1 3 ,3 0
2 ,1 5

0,21
5 ,31

7 ,2 8

0 ,4 3

0 ,2 9

7 ,4 5
1 3 ,2 2

0,02

0,11

9 9 ,5 5

5 3 ,0 9

1,21

1 6 .6 7

5 .6 7  
1 ,94  

0 ,0 5  

2,86 

2 ,2 8  

5 ,3 6  

5 ,2 9  

2 ,4 8  

1,86

0 ,0 8
0 ,7 3

9 9 ,5 7

4 3 .7 4

1 .37  

1 1 ,3 0  

1 2 ,1 4

1 .3 8  

0 ,2 8  

6,01 

6 ,5 5  

1 ,2 9  

1,02 

6 .9 4

7 .7 4  

0 ,1 4  

0 ,0 9  

0 ,6 9  

100,68

4 1 ,3 4

2 3 ,6 6
2 ,9 9
0 ,1 4

0 ,0 6

1 0 ,1 9
2 ,2 7

4 ,7 6

0 ,3 4

10,68

2 ,8 5

0,86

0,01

1 0 0 ,1 5

Исландия, гиалокластиты; 4 2 3 3 /4 1  -  Северная Исландия, субаэрапьные лавы; 4 2 3 3 /7 5  -  
Северная Исландия, гиалокластиты; 7372-Ю жная Исландия, тилпит; 7 0 165а-СевернаяИс
ландия, гиалокластиты; 4 2 3 3 / 6 2 -Северная Исландия, вулкано-терригенные отложения.Вс< 
анализы выполнены в лаборатории Геологического института АН СССР.

мена охватывает толщи на глубину до 3 км [Bodvarsson, 1961] , а может 
быть, и более .

Современное подтягивание океанической воды в гидротермальные системы 
известно для ряда прибрежных районов Исландии [Виноградов и др., 1974; 
Кононов, Поляк, 1 9 7 7 ]. Минералогические исследования показывают, что гид
ротерм ально-измененные базальты в этих районах нередко содержат К2О на
много больше, чем свежие. Так, для района морских терм п-ова Рейкьянес в 
верхней зоне гидротермально-измененных пород установлено увеличение содер
жания К2О в 7 раз по сравнению со свежими породами [Tomasson, Kristmann- 
sdottir, 1972] . Значительное обогащение К^О измененных базальтовых 
толщ известно и в других прибрежных районах Исландии, где также можно 
предполагать участие морских вод в гидротермальных системах (см. табл. 1).

В толщах разного возраста (от миоцена до плейстоцена) и генезиса (лавы, 
разнообразные вулканокласты, морские, пресноводные и ледниковые отложе
ния) в пределах монтмориллонит-цеолитовой зоны выдерживается такая после
довательность образования вторичных минералов: палагонит (только там, где 
есть базальтовое сидеромелановое стекло), монтмориллонит, цеолиты, опал, 
кальцит. Монтмориллонит обычно развит в виде каемок, иногда с отчетливо выра
женной колломорфной структурой вокруг обломков разного состава и происхожде
ния; он также выполняет трещинки и пустоты в породах. Цеолиты присутствуют в 
пустотах лав, в цементе разнообразных обломочных пород и образуют иногда 
довольно мощные и протяженные жилы, секущие отложения разного генезиса. 
Центральные части пор нередко остаются пустыми или заполняются опалом и каль
цитом. Жилки кальцита секут все ранее образовавшиеся вторичные минералы.

6 . Зак. 1290 81



Рис. 3. Современные и древние области подтока морских вод в термальные 
системы Исландии

Цеолиты и монтмориллониты с содержанием К20: 1 -  » 0 ,3-0,4%, 2 -
< 0 ,3-0,4%; 3 -  современные области подтока морских вод в термальные сис
темы; 4 — древние области подтока морских вод в термальные системы; 5 _ 
плейстоценовая и современная область активного вулканизма

Интенсивность аутигенного минерапообразования, в том числе и образова
ния цеолитов, прямо зависит от пористости и проницаемости пород. Наиболее 
крупные скопления цеолитов, монтмориллонита, кальцита встречаются в газо
вых пустотах лав, в грубообломочных туфах, брекчиях, вулканогенно-осадочных 
породах и в жилах. Тонкозернистые, слабопроницаемые породы содержат очень 
небольшое количество аутигенных минералов.

Изучение особенностей распространения цеолитов, монтмориллонита и каль
цита и характера их взаимоотношения с вмещающими породами разного гене
зиса и состава показало, что они формировались в процессе выпадения мине
ральных веществ из гидротермальных растворов, нередко при очень незначи
тельном изменении вмещающих их пород. Поэтому можно думать, что компонен
ты, необходимые для образования комплекса вторичных минералов верхней 
зоны гидротермального метаморфизма, в том числе и цеолитов, в значитель
ной степени заимствовались из более глубоких и сильнее прогретых горизон
тов, где породы оказываются значительно измененными. Так, в зоне сильно
го прогрева и интенсивной циркуляции вод п-ова Рейкьянес от 50  до 80% 
исходного состава пород замещено глинистыми минералами, цеолитами, прени- 
том, эпидотом, кальцитом, кварцем [ Kristmannsdottir, 1 9 7 6 ]. Количественно 
преобладают глинистые минералы, судя по данным химического анализа, обо
гащенные Fe и Mg. 9

Сопоставление данных химического анализа некоторых цеолитов, отобран
ных из гидротермально-измененных пород в разных районах Исландии, приве
дено в табл. 2. Сравнение содержания К20 в цеолитах и вмещающих их по
родах показывает, что в цеолитах оно нередко значительно выше, чем можно 
ожидать при метасоматическом замещении ими базальтовых пород. В некоторых



случаях увеличение содержания К2О в измененных базальтах настолько велико, 
что это отчетливо устанавливается даже при валовом анализе всех вторичных 
минералов. Так, например, комплекс вторичных минералов (монтмориллонит, 
цеолит, опал) в подушечных базальтах и подстилающих их морских отложениях 
бухты Брейдавик на севере Исландии содержит К2О в 2 раза больше по срав
нению с тем количеством, которое установлено в самих базальтах, а также 
цеолитах и монтмориллонитах из морской же толщи, расположенной в несколь
ких километрах юго-оападнее (табл. 2).

Силикатный анализ цемента гидротермально-измененных ледниковых отло
жений самой нижней части известного разреза Свинафедл на юге Исландии 
(вторичные минералы выполняют пустоты и секущие жилы) показал, что здесь 
в состав комплекса вторичных минералов (глинистые минералы, цеолиты и 
опал) входит более 5% К2О. В том же разрезе цеолиты и монтмориллониты 
из залегающих выше озерных отложений и прорезающих их даек базальтов со
держат в 10 раз меньше К2О.

При бурении на шельфе к югу от Исландии в цементе вулканогенно-осадоч
ных пород также установлено обогащение К цеолитов и отмечено присутствие 
филлипсита (5,8% К2О), в котором содержание В а достигает 1% [Alexanders- 
son, 1970]. В толщах разнообразных базальтовых пород п-ова Рейкьянес, пе
реработанных морскими термами, повсеместно отмечены калиевые полевые 
шпаты, особенно часто встречающиеся в верхней зоне гидротермального изме
нения [Tomasson, Kristmannsdottir, 1972]. В цементе некоторых пород, где 
цеолиты обогащены К, в шлифах и по данным рентгеновского анализа устанавли
вается присутствие доломита. Важно отметить существование для цеолитов и 
монтмориллонитов четкой корреляции увеличения или уменьшения содержания 
К2О по сравнению с фоновым содержанием во вмещающих базальтах.

Анализируя распределение цеолитов и монтмориллонитов с различным со
держанием ^ О ,  легко обнаружить, что минералы, в которых его содержание 
значительно превышает фоновое в базальтах, встречаются только в прибрежной 
зоне острова (рис. 3 ). Очевидно, это можно рассматривать как указание на 
проникновение морских вод в древние гидротермальные системы, которые по 
своему характеру были сходны с современными на п-ове Рейкьянес.

Сопоставление химического состава пресных и морских терм и холодной 
морской воды с данными о минеральном составе различных зон гидротермально- 
измененных базальтовых пород позволяет считать, что влияние солевого со
става морской вгды при достаточно высоких температурах в процессе гидротер
мального изменения базальтоидов определяется интенсивно протекающим натри
евый метасоматозом и одновременным высвобождением из пород К. Наиболее 
вероятным представляется, что обогащение К цеолитов, так же как и монтмо
риллонитов , а в ряде случаев и возникновение калиевого полевого шпата про
исходит в основном за счет выщелачивания К из больших объемов сильно подо
гретых пород и выноса его в более холодные зоны гидротермальных систем.
Как уже указывалось, К исходной морской воды при этом играет незначитель
ную роль. Низкое содержание К в цеолитах, образовавшихся при гидротермаль
ном преобразовании базальтов за пределами указанных районов на большей 
части территории Исландии, в том числе и в современной вулканической зоне, 
не дает оснований связывать обогащение вторичных минералов этим элементом 
с поступлением его из глубинных зон с магматическими флюидами.

Таким образом, наиболее вероятно, что обогащение К вторичных минералов 
в Исландии происходит в результате переработки низкощелочных базальтов 
сильно нагретыми морскими водами и извлечения его из пород в процессе 
натриевого метасоматоза и последующей аккумуляции в цеолитах и смектитах 
на низкотемпературных уровнях гидротермального процесса. Главную роль при 
этом играют высокая температура морских вод, хорошая проницаемость пород 
и большие объемы промываемых толщ базальтоидов.
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УДК 5 4 9 .6 7 :5 5 2 .5 2 :5 5 1 .3 5

O.C. ЛОМОВА, А.Л. ДМИТРИК, АЛ. СОКОЛОВА

О КЛИНОПТИЛОЛИТ-ПАЛЫГОРСКИТОВОЙ АССОЦИАЦИИ 
В ОКЕАНСКИХ ОСАДКАХ

В эоцен-меловых отложениях Тихого океана и Африканской окраины Атлан
тического в ряде районов широко развит характерный парагенез клиноптилоли- 
та и палыгорскита, приуроченный к разным типам пелагических осадков -  гли
нам, глинисто-кремнистым и карбонатно-глинистым породам. Мы приводим 
описание данного парагенеза в разных литологических типах пород по скважи
нам, пробуренным судном 'Тломар Челпенджер*, -  163 (рейс 1 6 ), 164  (рейс 
17 ), 196 (рейс 20) в Тихом океане и скв. 367 в Атлантическом (таблица).



Л'оста отбора проб

№ обр. Рейс, скважина, 
керн, секция

Глубина от 
уровня мо
ря, м

Возраст Порода Район

55 1 6 -1 6 3 -2 1 -3 219 ,5 Кампан Нанопланк
тон -  фора- 
миниферо- 
вый мел

Тихий океан. 
Абиссальная рав
нина между раз- 
ломными зонами 
Кларион и Клип- 
пертон

За 1 7 -1 6 4 -1 0 -3 П Г линисто- 
цеолитовая

Тихий океан. За
паднее разлома 
Кларион

29 2 0 -1 9 6 -2 -2 106 То же Тихий океан. 
Абиссальная рав
нина восточнее 
Идзу-Бонинского 
разлома

9 4 1 -3 6 7 -9 -1 332 Эоцен Атлантический
14 4 1 -3 6 7 -1 4 -3 382  Нижний 

эоцен
Кремнисто-
цеолитовая

океан. Абиссаль
ная равнина у 
подножия конти
нентального 
склона Африки. 
Бассейн остро
вов Зеленого 
Мыса

Выбор скважин обусловлен, с одной стороны, наибольшей представительностью 
фактического материала, с другой -  отражением в разрезах и образцах наи
более выразительных черт клиноптилолит-палыгорскитовой ассоциации. Образ
цы из кернов скважин рейсов 16, 17 и 20 получены из Национального науч
ного фонда США, из керна скв. 367  предоставлены для изучения участником 
рейса 41 помар Челленджера' В.В.Еремеевым.

Раннеэоценовая кремнисто-цеолитовая глина из керна скв. 367  (см. табли
цу» обр. 14) представляет собой серовато-зеленую глину с редкими белыми 
обломками измененного туфа размером до 0 ,5 x 0 ,5 см. Под микроскопом 
структура породы апевро-пелитовая, участками органогенная. Текстура слабо
слоистая за счет чередования спойков, обогащенных соответственно цеолитом 
или глинистыми минералами. Биогенные компоненты представлены радиоля
риями, иногда с рас кристалл изо ванны ми панцирями, и длинными лентовидными 
водорослями из диатомовых. В пустотах от растворенных панцирей наблюда
ются крупные (до 0,2 мм) кристаллы цеолитов или копломорфные выделения 
монтмориллонитового минерала. Терригенные компоненты представлены незна
чительным количеством кварца и полевых щпатов, В иммерсионных препара
тах из фракции >10 мкм основным компонентом является кпиноптилолит таб
литчатого габитуса, часто с хорошо выраженными гранями призмы и бипира
миды. Таблитчатые кристаллы клиноптилолита часто корроцированы; более 
короткие грани, перпендикулярные к 010 , имеют ступенчатый или зазубренный 
облик. Наблюдаются сростки клиноптилолита и кристобалитовых шаровидных 
агрегатов; преобладают* чистые, хорошо окристаплизованные индивиды. До 15% 
от фракции составляют желто-коричневые вулканические стекла с п= 1 ,5 6 -  
1 ,60 . Кислые стекла более редки. Из рудных пирит и магнетит составляют 
2-3%.



Рис. 1. Дифрактограммы ориентированных препаратов фракций < 10  мкм из 
пород скв. 367

а -  кремнисто-клиноптилолитовой (обр. 14); б -  клиноптилолит-палыгор- 
скитовой (обр. 9 ).

Фракции: 1 -  воздушно-сухая, 2 -  насыщенная глицерином, 3 -  прокален
ная при 550°С, 4 -  обработанная 10%-ной НС1

Дифрактометрическим анализом во фракции <10 мкм идентифицируется кпи- 
ноптилолит по четким характерным рефлексам 3 ,95; 7 ,9  и 8 ,9  А, причем пер
вые два рефлекса наиболее интенсивны и типичны для клиноптилолита [Mumpton, 
I960; Hawkins, 19б7; Сендеров, Хитаров, 1 9 7 0 ]. Интенсивность всех реф
лексов клиноптилолита при термообработке значительно падает (рис. q1, а). 
Монтмориллонит с d(ooi) ^ 12 А в воздушно-сухом образце и 17,9  А при на
сыщении глицерином. Рефлекс 4 ,0 4  А, связанный с кристобалитом, проявля
ется только в насыщенном состоянии. Обработка фракции 10%-ной НС1 с на
греванием на водяной бане в течение 1 ч приводит к разрушению структуры 
монтмориллонита, что позволяет отнести его к океаническому F е-монтморил- 
лониту [Коссовская и др., 1 9 7 5 ]. Клиноптипопит при солянокислой обработке 
устойчив.

В суспензии фракции <10 мкм под электронным микроскопом преобладают 
распушенные тон ко игольчатые агрегаты монтмориллонита. Под сканирующим 
электронным микроскопом видны скопления мелких кристаллов клиноптилолита 
с кристобалитовыми пластинчато-сфероидальными агрегатами -  леписферами. 
Иногда эти агрегаты как бы врастают в грани кристаллов клинопти
лолита или разрушают их, однако они, скорее всего, захвачены клиноптилоли-



том в процессе роста (рис. 2, 1] • Раскристаллизованные панцири радиолярий 
и диатомей инкрустированы иногда друзами кристаллов клиноптипопита с со
вершенными гранями (рис. 2, 2). Глинистые агрегаты очень редки и представ
ляют собой реликтовые чешуйчатые обломки замещенных смектитом стекол 
или колломорфные обособления. Создается впечатление, что мелкокристалличес
кий цеолит-кристобалитовый агрегат формируется по тонковитрическому ма
териалу, более крупные частицы которого замещались смектитами и палагони- 
том. Друзы крупных идиоморфных индивидов клиноптипопита кристаллизовались 
в камерах организмов за счет пересыщенных кремнеземом щелочных растворов, 
в которых меньшее содержание катионов K+,N a+ и реакционноспособного A l'** 
чем в интерстициях между обломками стекол, приводило к более замедленному 
росту крупных кристаллов [Сендеров, Хитаров, 19 7 0 ].

Эоценовая цеолит-папыгорскитовая порода (см. таблицу, обр. 9) макроско
пически почти не оличается от кремнисто-цеолитовой, разве только более вос
ковидным блеском на плоскостях среза. Под микроскопом структура ее иголь- 
чато-пелитоморфная, текстура слабоспоистая, с элементами блоковой, наблюда
емой только с анализатором. Без анализатора видны четкие таблички клино- 
птилолитов и колломорфные обособления желтовато-зеленого смектита с п > 
>1,54. Основная глинистая масса интерферирует в серых тонах и по оптичес
ким показателям идентична палыгорскиту. В участках реликтовых пор от пан
цирей диатомей кристаллы клиноптипопита, так же как и в обр. 9, более круп
ные, только сами панцири полностью растворены. В иммерсионных препаратах 
доминируют удлиненные призмочки без головок (граней бипирамиды) и более 
широкие таблички с изъеденными гранями, часто в неотделимом срастании с 
глинистыми агрегатами. Присутствуют желтовато-коричневые, в разной степени 
замещенные палыгорскит-монтмориллонитовым агрегатом стекла и очень редко -  
оскольчатые и неизмененные кислые стекла, а также корродированные пей- 
сточки плагиоклазов, близких к андезину. Значительно больше, чем в обр. 9, 
наблюдается мелких (не более 20 мкм) кубоктаэдров пирита и магнетита, 
слагающих всю тяжелую фракцию породы (5,7 вес.%).

Рентгеновский анализ показал довольно высокое содержание палыгорскита 
(см. рис. 1 ,2 ). Основные его рефлексы с dx -  10 ,5  и 6 ,4  X не изменяются 
при насыщении глицерином, а при термообработке сжимаются до 9 ,8  X. При
сутствует смектит, аналогичный отмеченному в обр. 9. Клиноптилолит очень 
своеобразен по дифрактометрическим данным. Наблюдается как бы инверсия 
интенсивностей его основных рефлексов 7 ,9  и 8 ,9  X, сохраняющихся и при 
насыщении и при прокаливании. Однако заметно, что термостойкость клинопти- 
лолита, ассоциирующего с папыгорскитом, более высокая. При обработке 
10%-ной НС1 разрушается смектит и резкг уменьшаются интенсивности реф
лексов клиноптипопита в обр. 9, что, вероятно, связано с его меньшей устой
чивостью в солянокислой среде. Эти наблюдаемые различия, скорее всего, 
объясняются позднейшей перекристаллизацией клиноптипопита в более высоко- 
кремнистъ1е и термоустойчивые разности с изменением морфологии кристаллов, 
что особенно отчетливо заметно под сканирующим электронным микроско
пом (СЭМ) (рис. 3, I, 2).

Поверхность породы сложена чешуйчатым волокнистым палыгорскитовым агре
гатом, в который погружены ступенчатые табпцчки и призмы кристаллов кпи- 
ноптилолита, пирамидальные головки и грани которых часто разрушены. Отчет
ливо видно реакционное взаимодействие кристаллов клиноптипопита и волокон 
палыгорскита с метасоматическим ростом последних. Наряду с этими разру
шенными кристаллами присутствуют характерные скелетные формы цеолитов, 
а также хорошо окристалпизованные неизмененные таблички с формами 100 и 
006 . В суспензии фракции <10 мкм наблюдаются Длинные изолированные кри
сталлы палыгорскита, свойственные хемогенному генетическому типу, редкие 
сноповидные агрегаты метасоматического палыгорскита [ Коссовская и др., 1975 ;

Рис. 2, 3, 4, 6 помещены в конце книги.



Рис. 5. Дифрактограммы 
фракций <10 мкм осадков 
Тихого океана; клиноптило- 
лит-палыгорскитовая глина 
(обр. 29 ): а -  светлый ма
териал, () -  темный мате
риал.

Фракции: 1 -  воздушно
сухая, 2 -  насыщенная гли
церином, 3 -  прокаленная 
при 550°С

Ломова, 1 9 7 9 ] , а так
же более тонкие и мел
кие иголочки, принадле
жащие, возможно, Fe- 
монтмориллониту (рис .4 ,2).

Гли нисто-цеолитовые 
меловые отложения Тихого 
океана, вскрытые скв. 164, 
165, 166  и др., представ
ляют собой исключительно 
тонкодисперсные слаболи- 
тифицированные темно-ко
ричневые однородные ли
бо пятнисто-полосчатые 

породы. В обр. 29 и За (см. таблицу) эта своеобразная текстура от
четлива (рис. 4, 1) и напоминает текстуры, возникающие при диффузионных 
процессах в тонко дисперсных и коллоидных средах, например кольца Лизеганга.

Под микроскопом темные и светлые слойки и обособления, несмотря на 
довольно различную окраску, по структуре отличаются слабо. Более интенсивный 
желто-коричневый цвет темных участков обусловлен присутствием рентгено
аморфных гидроокислов Fe и Мп.

Клиноптилолиты представлены мелкими прозрачными таблитчатыми разно
ориентированными кристаллами. В иммерсионных препаратах видно, что таб
лички клиноптилолита находятся часто в неразделимых сростках с агрегатами 
палыгорскита и корродированы, как это наблюдалось в обр. 9 (Восточная Ат
лантика). Во фракции >10 мкм, составляющей 12% от обр. 29, отмечаются 
желтые и светло-коричневые вулканические стекла с показателем пре
ломления в интервале 1 ,5 4 8 —1,601 , соответствующем лейцито-трахи
товому и базальтовому составу тефры. Присутствуют вулканогенные, 
хорошо окристаллиэованные или слегка оплавленные ромбические пи- 
роксены и четкие лейсточки плагиоклазов. В препаратах из более темных уча
стков породы состав слабо измененных плагиоклазов размером 1 0 -1 5  мкм по 
замерам углов симметричного погасания альбитовых двойников (010: Ng), 
равных 1 2 -1 4 ° , и показателю преломления (Ng' -  1 ,575± 0 ,002 ) близок к би- 
товниту. В более светлых участках преобладают мелкие (до 5 -1 0  мкм) лей
сточки плагиоклазов, измененных по периферии.

Дифрактометрическим анализом во фракции <10 мкм светлых участков 
обр. 29 (рис. 5, а) обнаружено преобладание палыгорскита с ^ =  1 0 ,4 8  и 
6 ,3 2  X. Кли^оптилолит идентифицируется по довольно слабым рефлексам -  
7 ,89  и 8 ,9  А. Рефлексы 4 ,2 5  и 3 ,2 4  X связаны с полевыми шпатами и 
кварцем.

Смектитовая фаза почти отсутствует. Во фракции <10 мкм из тем-» 
ного участка наблюдается ступенчатый рефлекс в области 1 0 ,2 8 -1 1 ,6  X.
По всей видимости, гидрослюдистые пакеты в монтмориллонит-гидрослюдистом 
смешаннослойном минерале маскируют рефлекс ^ д ю = 1 0 ,4  X палыгорскита.



Мри насыщении образца этот минерал проявляется размытым широким рефлек
сом. (1 4 ,6 -1 8  А). По сравнен! ю со светлыми участками в темных значитель
но больше клиноптилопита; во всяком случае рефлексы его более интенсивны 
(см. рис. 5 ,6 ). В некоторых образцах наблюдается инверсия интенсивностей 
рефлексов клиноптилопита, что отмечалось для эоценовых глин Восточнбй Ат
лантики (обр. 9 I. 1 '• , однако это явление не повсеместно. Дж. Матти с со
авторами LMatti и 1975] приводят порошкогра^му клиноптилопита из 
скв. 196 , в которой интенсивности d ► 9 ,0  и 7,9 А одинаковы. Это может 
быть связано с изменением морфологии кристаллов клиноптилопита при изме
нении его катионного состава, происходящего без нарушения структуры, и с 
различной ориентацией частиц d процессе приготовления ориентированных пре
паратов. Дифрактометрическая картина обр. За в целом аналогична таковой для 
обр. 29.

Под электронным микроскопом суспензия фракции "10  мкм обр. 29, За и 
ряда других из той же толщи сложена войлокоподобным агрегатом с длинными 
кристаллами, свойственными хемогенно-гидротермальному и хемогенно-эвапори- 
товому генетическим типам палыгорскита (см. рис. 4, 3, 4). Под сканирующим 
электронным микроскопом отчетливо видно, что волокнистые кристаллы палы
горскита корродируют ступенчато-таблитчатые кристаллы клиноптилопита (рис. 
6 , /) или формируют бахромчатые агрегаты и скопления длинных нитевидных 
кристаллов в интерстиционном пространстве (рис. 6 , 2). Последний морфологи
ческий тип, по всей вероятности, соответствует палыгорскиту, кристаллизующе
муся непосредственно из поровых растворов, в то время как первые два типа 
обусловлены метасоматическим замещением метастабильных цеолитов и смек- 
титов.

Образец 55  из керна скв. 163 (см. таблицу) довольно типичен для нано- 
планктоновых илов мелового возраста Тихого океана. Порода сложена мягким, 
тонкозернистым, карбонатно-глинистым материалом. Глинистый компонент со
ставляет от 15 до 50% от валовой пробы. В нерастворимом остатке после 
обработки 5%-ной уксусной кислотой с нагреванием до 80°С ija водяной бане 
устанавливается палыгорскит, ре<Ьтекс которого d \\o  = 10 ,4  А маскируется 
размытым рефлексом d = 1 0 -1 4  А гидрослюдисто-монтмориллонитовой фазы, 
но хорошо отделяется от него при насыщении препарата глицерином. Цеопито- 
вая фаза представлена клиноптилолитом с обычными для него более интенсив
ными рефлексами 8 ,9  и менее интенсивными 7 ,86  А. Во фракции присутству
ют кварц и микроклин.

В иммерсионных препаратах наблюдаются в основном реликты стекол от 
прозрачных оскольчатых с /г* 1 ,525  до трещиноватых и почти нацело заме
щенных волокнистым агрегатом палыгорскита с включениями тонких призмочек 
магматогенного апатита и табличек цеолитов. Маленький угол угасания (4 - 
5°) и низкий показатель преломления позволили отнести их к клиноптилолиту. 
Присутствуют также более крупные, хорошо окристаллизованные и чистые таб
лички клиноптилолита, изолированные или инкрустирующие полости панцирей 
диатомей.

Таким образом, в гпинисто-цеолитовых осадках клиноптилолит и палыгорс- 
кит представляют собой парагенез минералов, находящихся в метастабильном 
неустойчивом соотношении. В карбонатных же осадках они могут быть сингв- 
нетичными, являющимися продуктами последовательного замещения витроклас- 
тов основного состава. Однако и в том и в другом случае процессы палыгор- 
скитообразования шли с дополнительным постдиагенетическим поступлением 
Mg2+. Как известно, повышение концентрации Mg^+ в поровом растворе цеоли- 
товых пород способствует нарушению равновесия системы цеолит-раствор и 
сдвигает минералообразование в сторону формирования гЧгин, в данном случае 
палыгорскита, использующего цеолиты и биогенные кремнистые фрагменты как 
источник SiC^.

Присутствие реакционноспособного А1 , высвобождающегося при разложе
нии цеолитов, мобилизуется в структуру палыгорскита, формированию которо
го способствует щелочная среда как в цеолитовых, так и в карбонатных осад-



ках. Р.Кутюр [Couture, 1977] приводит данные химического анализа палыгор
скит-клиноптилолитовых глин в тех же интервалах керне скв. 164  и 196. 
Содержание MgO в валовой пробе не превышает 3,68% при довольно высоком 
содержании суммарного железа (до 10%), связанного, по всей видимости, как 
с F е-монтморшшонитом, так и со свободными гидроокиспами Fe и Мп. При 
всех колебаниях состава в различных участках Тихого океана заметно повы
шенное содержание Fe, Мп и Mg в папыгорскитсодержаших осадках мелового 
бассейна. Постдиагенетическое поступление растворов, обогащенных теми 
же компонентами, в зоценовые и меловые палыгорскит-ц эолитовые осадки 
известно и в Индийском океане [ Venkataratham, 1974; Скорнякова и др.,1 
1978].

Поступление этих растворов количественно выражено не везде одинаково, 
что связано с тектоническими и геоморфологическими факторами, а также с 
вещественным составом пород, пористостью и степенью питификации. Проявле
ние наложенной палыгорскитовой минерализации в описанных выше районах 
связано с поступлением минерализованных растворов в слаболитифицированные, 
высокопористые и тонкодисперсные осадки в участках тектонически активного 
дна. Способ поступления таких растворов может быть различным. Так, в Ти
хом океане подток этих растворов осуществлялся на значительной площади 
скорее всего, в эоцене и мог приводить к возникновению гипердиффузионно
го эффекта и селективному распределению катионов в тонкодисперсных непи- 
тифицированных цеолитовых осадках, которые многими исследователями рас
сматриваются как своеобразные геологические мембраны [Крюков, 1971; 
Лукашев, Дербинский, 1977 ; и др.]. Этими процессами могут объясняться и 
специфические пятнисто-полосчатые текстуры палыгорскит-клиноптилолитовых 
пород Тихого океана. В Восточной Атлантике поступление растворов связа
но, вероятно, с 'растеканием* их из более локальных гидротермальных зон 
по поверхности дна бассейна. Такие конбедиментационные растворы затрагива
ли* только верхнюю часть осадков, а не весь разрез осадочной толщи, как в 
меловом бассейне Тихого океана. Смена палыгорскит-клиноптилолитовых пород 
клиноптилолит-кристобалитовыми по разрезу скв. 367  подтверждает, такое 
предположение.

Изложенные материалы позволяют сделать вывод об аутигенном формирова
нии палыгорскита в эоценовых глинисто—цеолитовых осадках бассейна остро
вов Зеленого Мыса и меловом бассейне Тихого океана, а также о мегаста
бильности парагенетической клиноптилолит-палыгорскитовой ассоциации в гли
нисто—цеолитовых породах. Формирование этой ассоциации происходило в ре
зультате наложенного поступления минерализованных термальных растворов 
в тонкодисперсные, высокопористые клиноптило ли гео держащие породы, что 
приводило к разложению метастабильпого клиноптило л и та и замещению его 
па лыго реки то м.
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Э.Э. СЕНДЕРОВ

ЖИЗНЕСПОСОБНОСТЬ РАВНОВЕСИЙ 
С ПЕРЕСЫЩЕННЫМИ КРЕМНЕЗЕМОМ РАСТВОРАМИ 
И ИХ ВЛИЯНИЕ НА ОБРАЗОВАНИЕ ЦЕОЛИТОВ

Величина химического потенциала Si02 в системе является важным факто
ром, контролирующим образование цеолитов. Д. Кумбс и А. Еллис [Coombs 
et al., 1959] разделили цеолиты на образующиеся: 1) в недосыщенных Si02 
условиях, 2) в равновесии с кварцем и 3) при пересыщении SiC^* т.е. в ме- 
тастабильных системах. Два последних случая определяют условия образова
ния обогащенных SiC^ минералов (морценита, клиноптилолита), а также обо
гащенных SiOo разновидностей цеолитов (богатые SiC^ анальцимы, филлипси- 
ты, шабазитыУ, которые характерны, в частности, для осадков.

Существуют признаки, позволяющие установить повышенный химический 
' потенциал SiC^ в системах. Это присутствие опала и кристобалита, которые 

ассоциируют с богатыми SiC^ цеолитами -  клиноптилолитом и морценитом. 
Однако условия пересыщенности Si02 могли существовать и в тех случаях, 
когда явные следы пересыщения отсутствуют.

Здесь может проявиться роль аморфного алюмосиликатного материала, 
превращение которого приводит к образованию цеолитов. Растворы, пересыщен
ные SiC^, образуются при взаимодействии с породами, в состав которых вхо
дит вулканическое стекло. На рис. 1, а приведены результаты экспериментов 
по выщелачиванию SiC^ чистой водой из вулканогенных пород разного соста
ва [Ellis, Mahon, 1 964 ; Хитаров и цр., 1 9 7 0 ]  и слабощелочными растворами 
(рН = 8 ,5  и 9 ,5 ) из искусственного риолитового стекла [Mariner, Surdam, 1970].

| При указанных pH, как и под действием F^O, основной формой Si0 2 
I в растворе должна быть H^SiO^[ Волосов и цр., 19721. Поэтому о величине 
| пересыщения можно судить по общей концентрации SiC^.

При растворении риолитовой пемзы достигается равновесие стекло—раствор, 
и активность SiOn в растворе составляет 0,85. активности Si02 в растворе 
аморфного Si02 [ Hllis, Mahon, 1964]. Эта величина почти совпадает с моль
ной долей SiC^ в риолите.

В опытах с обсидианом, как й в более коротких опытах [Хитаров и цр.,
19 7 01, равновесие, вероятно, не достигается. Концентрации SЮ 2» получаемые 
из базальтовых стекол, отвечают растворимости аморфного SiC^. Здесь могло 
происходить разложение стекла с образованием относЛельно бедного алюмо
силиката (глинистый минерал) и фазы SiC^.

Такой механизм дополнительного повышения активности в результате 
инконгруэнтного разложения может иметь место и при взаимодействии кислых 
стекол, однако здесь этот процесс замедлен. В природной обстановке образо
вание монтмориллонитов повсеместно является характерным начальным эта- I
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Рис, 1. Содержание SiO.> в экспериментальных (я) и природных ( б ) раст
ворах. Линии насыщения кварцем, кристобалитом и аморфным SiC>2 приведе
ны по А.Г. Волосову и др. [1 9 7 2 ]

а -  растворы, возникающие при взаимодействии воды с: 1 -  риолитовой 
пемзой (72 ч), 2 -  обсидианом (300  ч), 3 -  базальтом (300  ч), 4 -  липа
ритом (6 ч), 5 -  обсидианом (6 ч), 6 -  базальтом (6 ч), 7 -  базальтовым 
стеклом (6 ч) [ Хитаров и др., 1970; Ellis, Mahon, 1 9 6 4 ]; 8 — риолито
вое стекло с раствором NaOH, pH = 8 ,5  и 9 ,5  [Mariner, Surdam, 1 970 ]; 9 -  
растворимость диатомовых скелетов при pH - 8 - 9  [Lewin, 15)61];

б -  содержания H^SiOj в современных водах из районов цеолитообраэо- 
вания: термальные воды Паужетки (П) -  1 -  [Сугробов* 1 9 6 5 ] , 2 -  [Кар
пов, 1970 , 1 9 7 4 ], 3 -  [ Аверьев, Сугробова, 1965 ]; 4 -  термальные воды 
Броадлендс (Б) [Browne, Ellis, 1970 ]; 5 -  воды Вайракей (В) [Mahon,
1966 ]; 6 -  Йеллоустоун [Honda, 1970; Fournies, Truesdell, 1 9 7 3 ]  (Й -  
скв. Y - l) ;  7 -  термы Киреунской долины [Кирсанова, «1971]; S -  щелочные 
рассолы [Jones et al,, 1 9 6 7 ], пересчитано на с учетом концентра

ции, ионной силы, pH и первой константы диссоциации кремневой кислоты; 9 -  
mH^SiO^ Б Щелочных озерах [Нау, 1 9 6 6 ]; 10 -  скважины Паратунки(Па)
[Карпов 1970 ; Манухин 1 9 7 1 ]; 11 -  поровые воды современных морских
осадков [Бруевич,. 1953; Siever et al., 1965; Schink et al., 1 9 7 4 ]



пом изменения стекла. Таким образом, при одном и том же общем составе 
стекла активность SiC>2 может зависеть от того, идет ли его растворение 
конгруэнтно или инконгруэнтно.

Горячие воды в геотермальных районах современного цеолитообразования 
содержат SiC^ в количествах, в общем отвечающих растворимости кварца при 
температурах, измеренных в скважинах [Fournier, Rowe, 1966] (рис. 1 ,6 ) .  
Лишь в отдельных низкотемпературных скважинах флюктуации содержания 
Si09 могут приближаться к растворимости кристобалита. Вероятно поэтому 
при экспериментах в скважинах воды на Паужетке могут переотлагать хрис
това лит [Карпов, 1 9 7 0 ] .

При температурах 1 0 0 -1 5 0°С в результате парообразования и переохлаж
дения растворов возникает пересыщение Si02. В водах, выходящих на поверх
ность термальных источников, может достигаться, а иногда и превышается, 
растворимость аморфного SiC^.

Содержание H^SiO^, отвечающее растворимости аморфного SiC^» может 
достигаться и в рассолах щелочных озер в результате взаимодействия вод 
с туфогенным материалом и испарения щелочных растворов. Это показывают 
пересчеты на молярность H^SiO^ анализов щелочных рассолов [Нау, 1966 ; 
Jones et al., 1967  ], учитывающие концентрацию, ионную силу и pH рассолов.

В поровых водах морских отложений химический потенциал SiC^ также по
вышен вследствие растворения вулканического материала и SiC^ органическо
го происхождения. Активность SiC^ в современных поровых водах морских 
осадков не выше активности SiC^ в водах щелочных озер.

Отвечающее растворимости кварца содержание SiC^ в водах скважин гео
термальных районов (см. рис. 1 ,6 )  указывает на то, что установление ис
тинных равновесий с Si02 здесь завершено, хотя пересыщение Si02 могло 
существовать в начале процесса (см. рис. 1, а ) . Можно попытаться на осно
ве данных по превращению аморфного SiC>2 и возникающего в качестве про
межуточной фазы кристобалита в кварц получить грубые представления о дли
тельности этого периода в природе.

Увеличение щелочности оказывает катализирующее воздействие на кристал
лизацию кварца, механизм которой включает стадии растворения—осаждения 
[Campbell, Fyfe, I960; Fyfe, McKay, 1962; Haydemann, 1964; Mizutani, 1966}.

В общем можно считать, что при температурах ниже 250°С  скорость про
порциональна концентрации гидроксил-ионов (рис. 2 ). Принимая такую зави
симость, можно оценить увеличение времени превращения аморфного SiC^ 
в кварц в менее щелочных, отвечающих природной обстановке растворах. Пе
реход к более низким pH требует расчета концентрации 0Н“ в эксперимен
тальных растворах. Для этого можно воспользоваться приемом, использован
ным А. Кемпбеллом и В. Файфом [Campbell, Fyfe, 1 9 6 0 ]. Если теперь опи
раться на кривую Мицутани [Mizutani, 1 9 6 6 ] для 20% выхода кварца (pH, 
по нашим оценкам, при 2 0 0 -1 0 0  С составляет 9 ,7 -1 0 ,0 ) , можно прийти к 
кривой 1 (см. рис. 2 ) . Кривая 1 рассчитана для слабощелочного раствора, 
pH которого на единицу больше pH нейтральной точки.

Эти оценки, особенно при перенесении их на природную обстановку, явля
ются в значительной мере спекулятивными. По-видимому, они показывают 
нижний предел времени установления равновесия с кварцем, так как в при
родной обстановке процесс может лимитироваться более медленной скоростью 
растворения стекла. Кроме того, активность Si02 в растворе природного 
стекла ниже активности SiC^ в насыщенном растворе аморфного SiC^. Это 
также должно оказать отрицательный эффект на скорость.

Из положения кривой 1 на рис. 2 можно полагать, чт*э пересыщенные 
Si02 растворы, как и метастабильные формы SiC^* могли бы сохраняться в 
гидротермальных условиях при температурах 200-^100°С в течение по край
ней мере десятков-сотен лет.

Этого времени должно быть достаточно для мета стабильной кристаллизации 
богатого SiC>2 цеолита-морденита. Под действием термальных вод Вайракей 
(Новая Зеландия) он образовался из обсидианового стекла всего за 17 дней
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Рис. 2. Время превращения метастабильных форм S1O2

CFM — время полного превращения аморфного SiC^ в кварц под действи
ем растворов NaOH [Campbell, Fyfe, 1960 ; Fyfe, McKay, 1 9 6 2 ]; H -  начало 
образования кварца [Heydemmann, 1 9 6 4 ]; M l -  20% выход кварца [Mizutani, 
1966]; ЕС -  полное превращение в кварц [Ernst, Calvert, 1 9 6 9 ]; М - гидро
термальная девитрификация стекла на глубину 100  мкм [Marshall, 1 9 6 1 ]; М 
в кружке -  время образования морденита в скважине Вайракей [E llis , I9 6 0 ] ;  
Ph -  в кружке -  отрезок времени образования филлипсита в морских осадках 
[Czyscinski, 1 9 7 3 ]; Ph -  в квадрате -  время образования филлипсита в об
становке щелочных озер [Нау, 1 9 6 4 ]; PC в кружке -  оценки времени рас
творения стекла [Deffeyes, 1 9 5 9 ]; Ph> Cl, Сг -  геологический возраст мор
ских осадков с филлипситом, клиноптилолитом, кристобалитом [Коссовская, 
1975; Михайлов и др., 1975 ; Нау, 1966; Mizutani, 1966; Calvert, 1971;
Seki, 19731;

7 -  смещение кривой Мицутани [Mizutani, 1966] для 20% выхода кварца 
к условиям слабощелочных растворов (c.ui.p.) с pH = 1 /2  Kw +1.; 2 -  экстра
поляция времени образования морденита для Ед = 1 5  ккал/моль

при 230°С  [E llis, 1 9 6 0 ]. Мы полагаем, что при этом интенсивность во
дообмена была достаточно слабой, чтобы на контакте с обсидианом активность 
SiC^ в растворе была выше, чем в водной системе в целом, где она отве
чает растворимости кварца. Время образования морденита экстраполировано 
к низким температурам (см. рис. 2, кривая 2)  на основе допущения, что 
процесс лимитируется стадией роста кристаллов, энергия активации (Ед) кон
торой 15 ккал/моль [ Culfaz, Sand, 1973].

С понижением pH не только уменьшается скорость превращения, но и ме
няется механизм превращения. Чистая вода принимает участие в превращении 
кристобалита в кварц как компонент, способствующий диффузии в твердом 
состоянии [Ernst, Calvert, 1969 ]. Время образования кварца по этому меха
низму заметно замедляется при низких температурах (см. рис. 2, кривая ЕС).

На рис. 2 показаны также данные по возрасту цеолитов, распространен
ных в океанических осадках, -  филлипсита и клиноптилолита, а также кристо
балита. Они показывают, что образование этих цеолитов (как и морденита в 
гидротермальных условиях) происходит быстрее, чем превращение Si02 в 
стабильную форму. В более щелочных растворах соленых озер соотношения в 
последовательности образования филлипсита и клиноптилолита сохраняются, но 
отрезки времени, нужные для этого, сокращаются. Филлипсит образуется здесь 
за несколько сот -  несколько тысяч лет [ Нау, 1 9 6 4  ]. Пересыщения Si02 до-



Рис. 3. Схематические соотношения энергии Гиб
бса между богатым SiC^ цеолитом -  fa '  и обед
ненными S1O2 продуктами его превращения. Хи
мический потенциал SiC>2 в ассоциации с бедным 
S1O2 продуктом определяется в случае "ъя -  
кварцем, в случае 'с "  -  метастабильным SiC^*
Т i -  температура стабильного равновесия; Т^ -  
температура метастабильного равновесия. Штрихо
вая стрелка -  необратимое превращение

статочно высоки в щелочных рассолах при образовании филлипсита и прибли
жаются к растворимости аморфного SiC^ (logm^gjQ^ = ~2,6 -f -2 ,8 )  [Нау, 
1966]. Поэтому отношения филлипсита и более богатого SiC^ клиноптилолита 
связаны, возможно, не только с активностью SiC^ [Нау, 1 9 6 6 ], но и с бо
лее высокой скоростью зароаышеобраэования первого. Исходя из тех же дан
ных* Р. Хая [Нау, 1 9 6 6 ], можно также предполагать, что эриониту благо
приятствуют растворы, пересыщенные даже относительно аморфного SiC^.
Такие пересыщения достигаются только в озерной обстановке.

На рис. 2 показана кривая девитрификации кислых стекол на глубину.
100 мкм в результате диффузии воды в стекло [Marshall, 1961]. Ясно, что 
этот процесс не может быть ответствен за образование цеолитов, так как 
идет чрезвычайно медленно. Это является еще одним аргументом в пользу 
представлений о растворении стекла, предшествующем образованию цеолитов 
[Deffeyes, 1959; Mariner, Surdam, 1970; Surdam, 1973; Mumpton, 1973].

Таким образом^ из рассмотрения составов природных и экспериментальных 
растворов, оценок времени, .в течение которого пересыщение SiC^ сохраняет 
свою относительную устойчивость, следует, что участие стекла (а также 
S1O2 органического осаждения в морских осадках) и процессы концентриро
вания Si02 обеспечивают повышенный химический потенциал этого компонен
та в обстановке низкотемпературного цеолитообразования. Морценит и клиноп- 
.тилолит в этих условиях могут быть первыми продуктами изменения стекла 
и ассоциировать с опалом и кристобалитом [Coombs et al., 1959; Moiola, 1970; 
^Honda, 1970; Iijima, Utada, 1971; Seki, 1973; Boles, Coombs, 1975}. Повышение 
температуры в результате погружения осадка или изменения, происходящие 
под влиянием горячих растворов, приводят к замещению морденита, клинопти
лолита и кристобалита кварцем вместе с анальцимом, ломонтитом, альбитом 
и гейландитом. Появление кварца позволяет предположить, что процесс связан 
с потерей устойчивости пересыщенных SiC^ растворов в результате роста 
скоростей превращения при температурах, приближающихся к 100°С и более 
(см. рис. 2 ), Увеличение pH пластовых вод также ускоряет образование квар-* 
ца и может вызвать аналогичные последствия. Этот эффект рассматривался 
А. Кемпбеллом и В. Файфом [Campbell, Fyfe, i960].

На рис. 3 схематически показаны соотношения энергии Гиббса при таких 
превращениях. Здесь могут существовать три типа отношений: 1) стабильные 
равновесия с кварцем, 2) метастабильные -  с другими формами SiC^ или 
пресыщенными S1O2 растворами и 3) необратимые переходы от метастабиль- 
ных систем к стабильным. 7^ — температура равновесного разложения бога
того Si02 цеолита *а* на более бедный SiC^ минерал + кварц. Если по ки
нетическим причинам это равновесие не осуществляется, фаза метаста— 
бильно сохраняется при Т > Ту  пока при температуре T<f не наступят условия 
метастабильного равновесия -  разложения " а ' с образованием бедного SiC^ 
минерала и метастабильной формы S1O2, например кристобалита. В интервале 
7Ч~‘̂ 2сохРанность метастабильной в этих условиях фазы *&* может нарушить
ся и она необратимо превратиться в ассоциацию "в*, включающую кварц. 
Конкретно эти три типа превращений могут отвечать реакциям морденита и 
клиноптилолита



\ . , 2CaAl4S i20O48 . 14H20  = 2NaAlSi30 8 + C a A l^ i jO j  n-3,5H 20  + 10SiO2 * 
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Клиноптилолит Г< ил.лдит Анальцим

7\AlSi30 8 + 18SiO 2 + 15Н20 .
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Мораениту, анальциму и клиноптилолиту, состав которых заметно варьи
рует [Coombs, tyhetten, 1967 ; Сенцеров, Хитаров, 1970 ; Sheppard, 1971 ; 
Nakajima, 1973 ; Seki, 1 9 7 3 ] , в этих реакциях приписываются идеализирован
ные формулы. Ломонтиту мы приписываем состав леонгарцита по следующим 
соображениям. При хранении над насыщенным водным раствором Ca(N03)2 
(относительная влажность p/ps = 0,5 ) устойчива частично обезвоженная 
разновидность ломонтита -  леонгардит [Валуева, Белицкий, 1 9 7 2 ]* При сма
чивании водой образуется ломонтйт. Это позволяет подсчитать изменение энер
гии Гиббса в реакции ломонтит-леонгардит + 0,5 Н20 при обычных условиях 
[Crawford, Fyfe, 1965]. Оно составит 0 ,1+0,1 ккал. Ниже мы покажем, что 
средний вклад моля воды в энтропию цеолитов оценивается в 13 . э.е. Отсюда 
можно получить температуру равновесия ломонтит-леонгардит: Т = 75+50°С 
(Р = 1 атм). Это указывает на возможную первичную природу леонгарцита 
при повышенных температурах вопреки укоренившимся представлениям на этот 
счет. Действительно, образовавшийся в гидротермальных условиях леонгарцит 
может не нести следов разрушения [Петрова, 1 9 7 0 ], что считалось доказа
тельством его вторичного происхождения. Поэтому целесообразно использовать 
для расчета реакций с участием ломонтита термодинамические константы 
леонгарцита, записывая в уравнениях формулу CaAl2Si40 j 2 • 3,5 Н20. В лю
бом случае это не внесет существенных ошибок в расчеты, так как энергия реак
ции ломонтит-леонгардит должна быть мала и при повышенных температурах.

Из данных, приведенных на рис. 1 , а, можно вычислить, что в растворе 
кислого стекла увеличение химического потенциала Si02 при температурах 
около 2 0 р  С может достигнуть 9 0 0  кал. Следовательно, энергия Гиббса 
реакции (1 ) в равновесии с таким раствором на 9 0 0 0  кал выше, чем в р ав 
новесии с кварцем.

Мольная энтропия воды в анальциме 14,1  э.е., в леонгарците 12 э.е. 
[Сенцеров, 1 9 6 5 , 1975  ]. Средняя мольная энтропия воды в цеолите NaX на 
4 э.е. ниже энтропии жидкой воды (т.е. равна 12 ,7  э.е.) [Дубинин и цр., 
1 9 7 3 ] ,а в цеолите NaA на 2 э*е. ниже [Дубинин и цр., 1972]. Поэтому при
нимаем, что в среднем мольная энтропия воды в цеолитах составляет 13+
+2 э.е. Вклад воды в теплоемкость цеолита на 6 кал/грац-моль ниже тепло
емкости жидкой воды [Сенцеров, 1975]. Отсюда среднее изменение энтропии 
в реакции (1) в интервале 25—200°С  составит около 5 0  э.е. Поэтому при 
участии кварца реакция (1) может быть сдвинута на 180°С  в сторону низких 
температур (см. рис. 3, Г2- Т j). В этих оценках не учитывается конфигура
ционная энтропия морденита, обусловленная неупоряцоченнь^и распределением 
катионов и, возможно, Si—А1. Вклад конфигурационной энтропии уменьшил бы 
AS реакции и увеличил бы разницу Г2-Г^.

Для реакции (2) разница 7^-Т^ температур равновесия с Si02 риолитово
го стекла и с кварцем составила бы 270°С .

Сопоставление оценок расширения поля морденита при повышении химичес
кого потенциала Si02 (приблизительно на 200°С ) и температурного интервала

( 2 )

' •)



образования морденитов в природе-*до 230°С  [Seki, 1 9 7 3 ] позволяет пола
гать, что условия метастабильного образования морденита могут почти цели
ком охватывать температурный интервал его кристаллизации в природе.

Нельзя исключить, что морценит совсем не имеет поля истинной стабиль
ности в присутствии кварца в природных условиях. Свидетельством .в пользу 
мета стабильности морденита может быть и его более быстрое по сравнению 
с кварцем образование из аморфного материала (см. рис. 2).

Аналогичные оценки могут быть сделаны и для клиноптилолита -  реакция 
(3). Например, расширение поля клиноптилолита в равновесии с кристобали- 
том (см. рис. 3, T ^ -T j^ c  которым он повсеместно ассоциирует, составило 
бы 130°С. Этот интервал также практически достаточен, чтобы охватить 
температуры, при которых клиноптилолит образуется в природной обстановке 
[Honda, 1970; Iijima, Utada, 1971].

Следовательно, в условиях циагенетической обстановки и в зонах гидротер
мального изменения образование цеолитов определяется комплексом перемен
ных, среди которых важную роль играет химический потенциал SiC^. Его ве
личина, в свою очередь, зависит от кинетики кристаллизации полиморфов 
S1O2 и от щелочности раствора [ Сендеров, 1965]. Влияние температуры и 
давления в этих условиях может сказываться как через реакции дегидрата
ции, так и через воздействие на скорость кристаллизации кварца. Однако 
едва ли в этих условиях давление является критическим параметром, в част
ности, для условий образования морденита и гейланцита, как полагал, напри
мер, Й. Секи [Seki, 1969]. Наклон кривой гипотетического равновесия мор
де нит-гейландит должен был составить 0,01- 0,02 град/бар, т.е. мало зави
сел бы от давления.
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Таблица 1

Типы ионообменных центров в минералах

Тип Заряд матрицы Пример

Алюмосили
катный

(Si02)n K A lO jy ^ S iO ^ ,]* - Саниаин K[(Al02)(S i02)3]

Цирконоси
ликатный

(Si02)„ [(Zr03)^ (S i0 2)n_x]2*-
Элышаит Na2[(Zr02)(S i02)6b3H20

Уранофос-
фатныЙ

(P 02)* -.[(U 0 20 2) ; - (P 0 2) ^ x]<3*-'')- Отенит Ca[(U020 2)(P02)].8H 20

Окисный (Mn4+0 2)n £<Mn2+0 2)^~(Mn4+0 2)n_x]2x- Голланаит (Ba, K2)[(Mn02XMn02)7]

УДК 5 4 9 .6 7 :5 5 2 .2 2

Н.Ф. ЧЕЛИЩЕВ

К ВОПРОСУ О НОМЕНКЛАТУРЕ И КЛАССИФИКАЦИИ 
ПРИРОДНЫХ ЦЕОЛИТОВ

В результате исследований последних лет показано, что способность обме
ниваться ионами с растворами, надкритическими флюидами и расплавами элект
ролитов без разрушения кристаллической структуры обнаруживает большое 
число каркасных и слоистых алюмосиликатов, титано- и цирконосиликатов, 
танталониобатов, уранофосфатов и т.д. Целый ряд минералов, не обнаруживаю
щих ионообменных свойств при комнатной температуре, в надкритических ус
ловиях становятся ионитами [Челишев, 1973; Chelishev, 1978)#

Поэтому традиционное рассмотрение в качестве ионообменных центров в 
минералах атомов А1, замещавших Si в тетраэдрах, является недостаточным. 
Методами ионного обмена, рентгеновской цифрактометрии, ИК-спектроскопии 
и термического анализа был установлен ряд новых типов ионообменных цент
ров [Челищев, 1977]. В связи с этим предложена классификация активных 
центров обмена, основанная на различиях в характере заряженных полианион- 
ных матриц (табл. 1 ).

Наличие в минералах центров обмена алюмосиликатного типа связано с 
гетеровалентным изоморфизмом анионообразующих элементов. Наряду с алюмо
силикатами такие же центры обмена характерны для бериллосиликатов, алю-

• Mumpton F.A. Scanning electron microscopy and the origin of sedimentary zeolites. — In:
Proc. 3d Intern. Conference on Molecular, Sieves; Ed. J.B. Uytterhoeven. Leuven Univ.
Press, 1973.

Na k a j i ma  W. Mordenite solid solution in the system Na2Al 2$i ю^24 “  CaA^Si ю^24 —
H2O. — Bull. Fac. Educ. Kobe Univ., 1973, vol. 48.

Schi nk D.R., F anni g  K.A., P i l s  on M.E.Q. Dissolved silica in the upper pore waters of 
the Atlantic Ocean floor. — J. Geophys. Res., 1974, vol. 79.

Seki  Y. Facies series in lowgrade metamorphism. — J. Geol. Soc. Jap., 1969, vol. 75.
Seki  Y. Ionic substitution and stability of mordenite. -  J. Geol. Soc. Jap., 1973, vol. 79*. " 
Sheppard R.A. Zeolites in sedimentary deposits of the united Stat^ — a review. — Adv. Chem. 

Ser., 1971, vol. 101.
S i e v e r  R., B e c k  K.C., Be r n e r  R.A. Composition of interstitial waters of modern sediments.— 

J. Geol., 1965, vol. 73.
Surd am R.C. Low-grade metamorphism of tuffaccous rocks in the Karmittsen Group, Vancouver 

Island, British Columbia. — Bull. Geol. Soc. Amer., 1973, vol. 84.



Га б л и ца 2
Структурное положение ионообменных центров в минералах

Структурный мотив 
матрицы

Положение обмен
ных ионов Пример Внешние условия

Каркасный закры
тый

В изолированных 
полостях

Полевые шпаты Надкритические

Каркасный откры
тый

В открытых по
лостях и каналах

Цеолиты Нормальные

Слоевой связанный Между связан
ными слоями

Слюды, слоистые 
титаносиликаты

На цкритические

Слоевой набу
хающий

Между несвязан
ными слоями

Глинистые минера
лы, урановые 
слюдки

Нормальные

Цепной В параллельных 
каналах

Палыгорскиты, 
псиломелан -  то- 
дорокит

¥

мофосфатов и т.ц. Так, например, ионообменные свойства обнаруживает нецав- 
но открытый водный бериллосиликат—ловцарит. Центры обмена цирконосиликат— 
ного типа связаны с различной координацией анионообразующих атомов и ха
рактеры также цля титаносиликатов. В качестве примера можно привести ка- 
таплейт, для которого при комнатной температуре установлен обмен Na и 
Са, или астрофиллит, для которого в надкритических условиях обнаружен об
мен К, Rb и Cs. Уранофосфатный тип связан с различиями как в валентности, 
так и в координации анионообразующих атомов. Центры обмена окисного типа 
обусловлены различной степенью окисления атомов одного и того же анионо
образующего элемента. Поэтому участие минералов в окислительно—восстано
вительных реакциях может существенно влиять на ионообменные свойства. 
Хорошим примером в этом отношении являются окислы Mg.

Существенное влияние на заряд матрицы минералов может оказывать так
же присутствие наряду с О других анионов, дополнительных или частично за
мещающих Q. Примером дополнительных анионов, повышающих отрицательный 
заряд матрицы, может служить С1 в содалите. С другой стороны, внедрение 
протона в кислородные радикалы минералов с образованием гидроксильных 
групп будет сопровождаться эквивалентным уменьшением отрицательного за
ряда матрицы.

Ионообменные свойства минералов в значительной степени определяются 
структурным положением обменных центров, а также вне ши ми условиями, так 
как целый ряд минералов обнаруживает способность к ионному обмену только 
при повышенных температурах и давлениях (табл. 2 ) . При этом если макси
мальная обменная емкость зависит от заряда матрицы, то структурным поло
жением обменных ионов определяется кинетика обмена и ионоситовые свойства 
минералов. Кроме того, ионообменные центры могут возникать на поверхнос
ти минералов в связи с отклонениями от электронейтральности на границах 
фазовых разделов.

Благоприятные условия цля возникновения пористых матриц ионообменных 
минералов, вероятно, создаются при подводном минералообразовании, когда 
наиболее полно проявляется модифицирующая роль молекул всЛгы. Действитель
но, наиболее крупные скопления цеолитов связаны с туфогенно-осацочными 
породами, где они часто встречаются вместе с марганцевыми минералами. 
Весьма широко распространены как цеолиты, так и ионообменные минералы 
группы палыгорскита и тоцорокита в донных осадках океанов. Такой устойчи
вый парагенезис ионообменных минералов указывает на значительную обш-



Природные полианионные каркасы цеолитного типа

Состав цеолитного 
каркаса

Заряд каркаса

Алюмосиликатный (Si02)„ -.[(A102);(S i02)n_x]*-

Бериллосиликатный (Si02)n -*l(Be02) f  ( S i O ^ ] 2*-

Ал юмофосфатосили- 
катный

(Si02)„ -  ^ Щ Г р (Р02) ^ Ю 2)ь_{р^ ~ Р Г

Т итаносиликатный (Si02) „ . [ ( T i 0 2)J-(S i02)n_x]2*-

Цирконосиликатный (Si02)n -.[(Zr03)2-(Si02)„_x]2x-

Т а б л и ц а  3 (окончание)

Состав цеолитного 
каркаса Примеры

Алюмосиликатный Натролит Na2[ (A102)2(Si02)3] • 2НоО

Бериллосиликатный Ловаарит Na2[(Be02)(Si02)3] . 2Н20

А люмофосфатос и л и- 
катный

Т итаносиликатный 

Цирконосиликатный

Виаеит (NaCa5)[(AlO2)10(PO2)5(H3O2)6(SiO2)3 . 8Ч20 

Лабунцовит (Na2> Ca)((Ti02XSi02)] . 2НоО 

Катаплеит (Na2, Са) [(Zr03)(Si02)3J • 2Н20

ность физико-химических условий минералообразования, выраженную, на наш 
взгляд, в значительном преобладании водной фазы.

Каркасные полианионные матрицы цеолитного типа содержат во внутри- 
кристаллическом пространстве вместе с обменными катионами еще и молекулы 
воды, место которых после термической дегидратации могут занимать другие 
молекулы газов и жидкостей подходящего размера. Наряду с алюмосиликата
ми цеолитные свойства обнаруживают также водные каркасные берилло-, ти- 
тано- и цирконосиликаты, что приводит к расширению, понятия 'цеолит". В свя
зи с этим предложена классификация природных цеолитов, основанная на раз
личиях в составе полианионных каркасов (табл. 3 ) .

Дальнейшие исследования, вероятно, позволят расширить перечень полианион
ных каркасов цеолитного типа, наблюдаемых в природных минералах. Более 
дробная рациональная классификация цеолитов в широком понимании этого тер

мина встречает серьезные затруднения, так как цеолитные свойства непосред-



Классификация цеолитов по отношению Si/Al

Состав каркаса Si/Al Примеры

Высококремнистые > 3 Ферьерит, морденит, клиноптило- 
лит, гейландит

Промежуточные 3 -2 Филлипсит, оффретит, фожазит, 
шабазит

Высокоалюминистые <2 Томсонит, натролит, скалецит, 
мезолит, гоннарцит

Т аб л и ц а  5
Классификация цеолитов по размеру входных окон

о
Эффективный диаметр окон, А Примеры

Широкопористые, > 5 
Среднепористые, 4 ,3 -3 ,5

Узкопористые, 2,6

Фожазит, оффретит
Шабазит, эрионит, морденит, клинопти- 
лолит
Анальцим, филлипсит, ломонтит, натро- 
лит, томсонит, стильбит

Та блица 6
Классификация цеолитов по объему свободного внутрикристаллического про-
странства

Объем внутрикристаплическо- 
го пространства, % Примеры

Рыхлые, > 4 0  
Средние, 4 0 -3 0  
Плотные, <30

Полингит, фожазит, шабазит, гмелинит 
Гейландит, клиноптилолит, эрионит, ломонтит 
Анальцим, натролит

ственно не зависят от вторичных структурных элементов каркаса, которые 
обычно используют в качестве основного классификационного признака. По
этому представляется целесообразным классифицировать природные цеолиты 
по ионообменным и адсорбционным свойствам на основе различий в величинах 
обменной емкости, внутрикристаллического объема и кинетического диаметра 
входных окон.

Вопросы номенклатуры природных цеолитов осложнены способностью мине
ралов к ионному обмену. Поэтому отнесение изоструктурных минералов к 
различным видам представляется достаточно условным и требует детального 
изучения зависимости структурного состояния, ионообменных. ^  адсорбционных 
свойств, термической и химической устойчивости от состава цеолитов.

Для алюмосиликатных цеолитов важной характеристикой, в значительной 
мере определяющей ионообменные свойства, термическую и химическую устой
чивость, является относительное содержание Si и А1 в каркасе. По отношению 
Si/Al все цеолиты могут быть разделены на высококремнистые, промежуточ
ные и высокоалюминиевые (табл. 4 ).



Очевидно, что с возрастанием содержания А1 в цеолитном каркасе увели
чивается обменная емкость. Однако, как правило, одновременно понижается 
химическая и термическая устойчивость, а зачастую и эффективный диаметр 
входных окон. Поэтому в практическом отношении наибольший интерес пред
ставляют высококремнистые и промежуточные цеолиты.

Адсорбционные свойства цеолитов определяются эффективным диаметром 
входных окон и внутрикристаллическим объемом, занятым молекулами воды.
На основе различий эффективных диаметров входных окон могут быть выделе
ны широкопористые, срецнепористые и узкопористые цеолиты (табл. 5 ). Р а з 
личия в эффективном диаметре входных окон имеют важное практическое зна
чение для адсорбции газов и жидкостей и молекулярно-ситового разделения 
смесей.

Количество цеолитной воды, а также других молекул, которые могут быть 
адсорбированы дегидратированным цеолитом, определяется объемом свобоц- 
його внутрикр,исталлического пространства. По свободному объему цеолиты 
могут быть разделены на рыхлые и плотные (табл. 6 ).

Особо рыхлые цеолиты, как правило, являются и широкопористыми, в то 
время как плотные цеолиты обычно содержат большое количество А1, что оп
ределяет высокую заселенность внутрикристаллического пространства катио
нами. Величина свободного внутрикристаллического пространства наряду с 
размером входных окон является важной характеристикой адсорбционных 
свойств цеолитов.

Уникальные ионообменные и адсорбционные свойства природных цеолитов 
определяют широкие перспективы их практического использования [Челищев, 
1 9 7 7 ]. Приведенный опыт классификации природных цеолитов в зависимости 
от отношения Si/AI, размера входных окон и объема свободного внутрикрио- 
таллического пространства помогает оценить возможные области использова
ния цеолитов в качестве ионитов и адсорбентов.
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КОМПЛЕКСНОЕ ИССЛЕДОВАНИЕ ЦЕОЛИТОВ 
МЕТОДАМИ ИК-СПЕКТРОСКОПИИ, ЯМР, 
РЕНТГЕНОГРАФИИ И ЭПР

Геологические исследования последних лет [Михайлов и др., 1971 ; Гваха- 
рия и др.,. 1 9 7 2 ]  привели к выявлению в различных регионах СССР целого 
ряда месторождений природных цеолитов. Многочисленными лабораторными, 
полупромышленными и опытно-промышленными испытаниями показаны широкие 
перспективы практического применения природных цеоЛитов во многих отрас
лях промышленности и сельского хозяйства. Все открытые и изученные к 
настоящему времени крупные залежи цеолитов имеют клиноптилолитовый, мор*- 
денитовый или смешанный состав. Ввиду этого изучение структурно-кристал
лохимических особенностей цеолитовых минералов является задачей ахтуаль-
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Рис. 1. Диаграмма состава катионного комплекса природных и модифицирован** 
ных форм клиноптилолита ( а ) и морденитов ( б )

Месторождения: а : I -  Дзегви, 2 -  Ноемберян, 3 -  Айдаг, 4 -  Бадхыз,
3 -  Крайниково, 6, -  Сокйрницв, 7 -  Гейзерное; £ : 1 -  Кимерли, 2 -  Закар
патье, 3 -  синтетический морденит

I -  природные образцы; II -  Na-формы; III -  Са-формы; IV -  К-формы

ной и может в большой степени способствовать объяснению наблюдаемых ва
риаций физико-химических свойств цеолитов разных месторождений.

В статье приводятся результаты изучения некоторыми физическими метода
ми образцов естественных и модифицированных (катионзамешенных Na-, К-, 
Са- и Си-форм) цеолитовых пород ряда месторождений СССР: Дзегви, Ай*- 
даг, Ноемберян, Сокирница, Крайниково, Бадхыз, Гейзерное (клиноптилолито- 
вые по составу), Кеимерли, Водица (клиноптилолит-морденитовые) и Карадаг 
(морденитовое). Использованы также образцы макрокристаллического мордени- 
та из прожилков в туфогенных породах Закарпатья (образец Я.В. Маслякеви- 
ча) и синтетического морденита, полученного при гидротермальной обработке 
перлита (образец С.А. Меликян).

Состав катионного комплекса и модифицированных образцов клиноптилоли- 
тов и морденитов, определенный по данным химического анализа, показан на 
диаграммах (рис. 1 ).

Физические методы исследования, применявшиеся авторами, позволяют не 
только получать информацию о строении и свойствах цеолитовых минералов, 
но и составить представление об особенностях распределения обменных катио
нов и молекул воды в каналах их' структуры, что особенно существенно при 
изучении такой важнейшей характеристики цеолитового сырья, как адсорбци
онная способность.

Исследования естественных и модифицированных цеолитсодержащих пород 
были выполнены на ИК-спектрофотометре UR ^20, рентгеновском дифракто
метре ДРОН-1,5, радиоспектрометре ЭПР-РЭ-1301 и импульсном когерент
ном спектрометре ЯМР с рабочей частотой 21 ,2  МГц.

ИК-спектроскопия. Спектры поглощения были сняты в области волновых 
чисел 4 0 0 -4 0 0 0  см~1 на препаратах, осажденных на подложке КВг из взве
си фракции < 0 ,0 0 1  мм в бутиловом спирте. У природных клиноптилолитов 
и морденитов изученных месторождений они незначительно отличаются в об
ласти проявления собственных колебаний внутренних и внешних связей крем
некислородного каркаса (4 0 0 -1 2 0 0  см“ М, а также 0*4-групп ц молекул 
цеолитной воды (1 5 0 0 -1 7 0 0 , 3 0 0 0 -4 0 0 0  см~М. Зависимость тонкой струк
туры ИК-спектров поглощения о'Г состава обменных катионов наиболее четко 
проявляется в области колебаний каркаса 4 0 0 -7 0 0  см "^ . Интенсивность по
лос поглощения 610  см~1 у клиноптилолита и 620  см“ * у морденита (коле
бание пб внешним связям тетраэдров, чувствительное к структурному мотиву 
каркаса цеолита) убывает, а полуширина их увеличивается при замещении об-



Рис. 2. ИК-спектры поглощения различных катионозамещенных форм кпкно-. 
птилолита (а -  Дзегви) и морденита (б -  Закарпатье) при температурах про
каливания пробы 100, 400 , 600°С

менного комплекса в порядке К—Na—Са, несмотря на наличие крупных полостей 
в жестком изометричном каркасе морденита. В природных пробах интенсивность 
тока пика абсорбции является усредненной между (К, Na) -  Са-формами.

Зависимость тонкой конфигурации ИК-спектров поглощения от состава об
менных катионов усиливается при прокаливании образцов до 600°С. На рис.2 
показаны ИК-спектры поглощения катионозамещенных форм клиноптилолита из 
месторождения Дзегви и прожилкового морденита из Закарпатья при темпера
турах прокаливания 4 0 0  и 600°С. Характер изменения ИК-спектров является 
типичным для всей совокупности исследованных образцов, однако интенсив
ность трансформации структуры в процессе прокаливания специфична для об
разцов различных месторождений.
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Рис. 3. Зависимость оптической плотности полос поглощения 610  см~1 кли- 
ноптилолита (а-Д зегви ) и 620  см-1 морденита ( 6 -  Закарпатье) от темпе
ратуры прокаливания

Полосы поглощения 610  см~* (клиноптилолит) и 620  см~1 (морденит) с 
увеличением температур прокаливания существенно уменьшаются по интенсив
ности и смещаются в сторону меньших волновых чисел в С а-формах клино- 
птилопита (до 575 см~1 при 600°С); К- и Na- формы характеризуются 
сравнительной стабильностью положения максимума этого пика абсорбции в 
цеолитах.

На рис. 3 дана зависимость оптической плотности полос поглощения 610  
и 620  см-1 для Na-, К- и Са-форм клиноптилолит а и морденита от темпе
ратуры прокаливания. Термическая трансформация структуры минерала прояв
ляет зависимость от состава обменного комплекса (см. рис. 3 ).

Подобные изменения конфигурации ИК-спектров поглощения происходят, ве- 
роятно, за счет диффузии обменных катионов во внутренних каналах структу
ры цеолита.

Относительное упорядочение структуры каркаса и перераспределение 
локализаций обменных катионов во внутренних каналах усиливается при 
нагревании до 400°С . В этом интервале температур в Na- и особенно К - 
формах происходит увеличение интенсивности и разрешения пиков поглощения 
610  и 620  см-1. Видимо, это связано с процессом дегидратации и сопряжен
ной с ней миграцией обменных катионов из крупных полостей каркаса в мел
кие. При этом повышение температуры прокаливания выше 400°С  вызывает 
постепенное внедрение катионов в межтетраэдрические промежутки каркаса и 
приводит к частичной аморфизации структуры минерала, которая прослеживает
ся в уширении и резком падении разрешения характеристических полос погло
щения. Степень аморфизации зависит от размера и гидрат анионной способнос
ти обменного катиона.

В области проявления деформационных колебаний 0-Н-связей молекул во
ды на ИК-спектрах всех катионозамещенных форм клиноптилолитов обнаруже
на одна полоса с максимумом поглощения (1 6 3 0 -1 6 4 5  см -1), весьма слабо 
расщепляющаяся при температурах прокаливания 4 0 0 -6 0 0 °  С . В интервале 
волновых чисел 3 0 0 0 -3 7 0 0  см~1 (валентные колебания О-Н-связей) наблю
даются три полосы поглощения (3 2 0 0 -3 2 6 0 ; 3 4 3 0 -3 4 6 0  и 3 6 1 0 -3 6 3 0  см"^-). 
Изменение положения максимумов и относительных интенсивностей при прока
ливании происходит неодинаково для Na-, К-, Са-форм. Повышение температу
ры прокаливания до 600°С приводит к сдвигу максимумов всех полос 
абсорбции в сторону больших частот, особенно для Са-формы клинопти- 
лолита. 9

Соотношение количеств молекулярно-подвижной воды (оптическая плотность 
полосы поглощения 3 4 4 0  с м -1 ) к прочносвязанной воде (оптическая плот
ность полосы поглощения 3 6 1 0 —3 6 3 0  с м -1 ) практически сохраняется неиз
менным во всех катионозамещающих формах при температурах прокаливания 
изучаемых цеолитов вплоть до 600ОС (рис. 4 ). При этом Са-формы цеоли-
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Рис. 4. Зависимость величины отношения оптических плотностей полос погло
щения 3 4 4 0  см~1 и 3 6 2 0  см“ 1 клиноптилолита (а -  Дэегви) и морденита 
( б -  Закарпатье)

тов содержат максимальное количество воды в непрокаленных образцах, а 
скорость дегидратации при нагревании от 100  до 600°С  увеличивается в 
ряду К—Na—Са. Наиболее четко эта закономерность проявляется для мордени- 
тов, менее четко -  для клиноптилолитов. Можно считать, что количество и 
положение молекул воды в каркасе цеолита определяются как его структурой, 
так и свойствами обменного комплекса. Результаты ИК-исследований состоя
ния воды в катионозамещенных формах клиноптилолитоь хорошо коррелируются 
с данными ядерного магнитного резонанса (ЯМР).

Ядерный магнитный резонанс. Применение этого метода для изучения, со
стояния сорбированной воды в цеолитах основано на явлении зависимости ре
лаксационных характеристик сигнала ЯМР (времен спин-спиновой Т^ и спин- 
решеточной релахсаций) адсорбата от специфики положения его в сорб
ционном объеме [Леше, 1963; Pfeifer, 1 9 7 2 ]. Измерения времен спин-ре- 
шеточной релаксации Т^ протонов в образцах катионозамещенных форм цеоли
тов показали, что релаксационные кривые имеют двухфазный характер незави
симо от состава обменного комплекса. Относительное содержание протонов в 
фазах, отличных по значениям Т ^9 практически не зависит от преобладания 
того или иного катиона в обменном комплексе; наблюдается лишь изменение 
обшей воцонасыщенности, увеличивающейся в ряду К—Na—Са.

С точки зрения оценки технологических свойств природных цеолитов и их 
применения для осушки природных газов наибольший интерес представляют ис
следования свойств адсорбата в ходе многоцикловых испытаний, а также из
менение свойств сорбированной жидкости в зависимости от общего ее содер
жания в образце.

Регенерация и насыщение образцов осуществлялись путем нагрева 
до 200°С и выдерживанием при этой температуре в течение 1 ч с 
последующим охлаждением до 20°С в течение 6 ч в закрытых бюксах и на
сыщением парами воды при относительной влажности *70-80% ,

Изменение содержания воды в образце осуществлялось варьированием вре
мени насыщения. В качестве эталона содержания воды был использован обра
зец гидротермального морденита. Измерение общей водонасыщенности образ
цов, количества отдельных фаз сорбата и величии Т  ̂ осуществлялось по 
стандартным методикам [Шепкин, 1 9 7 7 ]. Результаты экспериментов представ
лены в таблице. Относительная водонасыщенность (в %) может служить пока
зателем содержания сорбирующей фазы в пробах.

Во всех исследованных образцах выделяются три фазы сорбированной воды 
с временами релаксации 4 0 -5 0 ; 5 -1 0  и <  0 ,5  мкс. Сорбционные свойства в 
регенерированных образцах практически не изменялись по сравнению с исход
ными. Изменение соотношения фаз сорбированной доды с различными Т ̂  в за
висимости от общей водонасыщенности наблюдается только для клиноптилоли
тов из месторождений Дзегви и Айдаг.

Относительное постоянство времен спин-решеточной релаксации можно свя*- 
зать с наличием в исследуемых образцах трех типов сорбционных центров.
Если считать, что обмен молекулами воды между фазами заторможен, т«е. 
если скорость диффузионного обмена меньше среднего времени пребывания сор-



Изменение общего количества воды и ее фаз в цеолитовых породах различных

Место
рождение

Данные исходного 
образца 1* 5* 10*

Ким ер ли 8 7 ,9*4 6 2 ,2 51,5 5 8 ,8

40%, П  =48 

35%, Г 1 =13 

25%, Т ± =0,5

60%, Т 1 =40 ;

Водица 7 5 ,4 *4 63,5 60 ,4 4 2 ,7

50-55% , Т±  = 38  
30%, T t  = 10  

25%, Т1 =0,5

50-55% , Т 1 = 3 0 -4 0 ;

Карадаг 58,5* 4 86,2 76 ,3 66 ,9

30%, 7 ^=  3 6 -4 0 ;

Айдаг 8 2 ,5  *4 68 ,3 68,8 60 ,6

30-35% , Т ± =38 
50%, Т 1=8 

20%, Т  ̂= 0 ,5

50%, Т  ̂ =38; 20%, Т 

30%, 1 2 = 0 ,5

Сокирница 71,3*4 61,3 - 5э;з
15-10% , Т1 =40;

Крайни- 
ков о

7 2 ,8*4 54 ,2 62,1 5 5 ,6

10%, 71 = 50 -6 0 ;

Дзегви 8 0 ,5  *4 4 8 ,9 4 1 ,4 50 ,4

20%, Т ± = 3 0 -4 0  
80%, Т 1 =5

25-30% , Тх = 4 0 -6 0  

30-35% , 7 2=8 

30-35% , Т 2 < 0 ,5

* Время насыщения образвов после 1-, 5 - , 1 0 -  и 80-цикповой регенерации 
составляло 5 ч.

2* Время насыщения образцов после 20-, 4 0 -  и 1 20-цикловой регенерации 
составляло 2 сут.

*3 Насыщение образцов при 80-цикловой регенерации в течение 2 сут.
*4 Содержание сорбированной воды в образце относительно эталона (образец 

гидротермального морденита эквивалентного веса).



месторождений в зависимости от числа циклов регенерации (по данным ЯМР)

20*2 40*2 80* 120*2

88 ,9 91 ,9 6 2 ,2  9 1 ,2 * 3 8 7 ,0

30-20% , T L =Ю ; 10-20%, 0 ,5

102 8 5 ,3 9 7 ,7 *3 92 ,3

30%, Т1 =10; 15%, Т 1< 0 ,5

94 ,9 100 9 9 ,5 *3 104

50%, Т х = 10; 20%, Т !  < 0 ,5

■30%, 7 2 = 4 8  
50%, 7 2 = 1 0  

20%, 7 2 = 0 ,5

95 ,2 92 ,2 59 ,8 98 ,8

30-35% , 7 1 = 38 
50%, Т х =8 

20%, =0,5

50%, 7 2 = 3 8  

20%, 7 2 = Ю  
30%, 7 2 =0,5

30-35% , 7 2 = 3 8  

50%, 7 2 = 8  
20%, 7 А =0,5

95 ,7 9 4 ,6 64,5 99 ,5

70%, 7 2= 4 ; 20-15% , 7 2< 0,5

9 2 ,9 - - -
60-65% , 7 х =4; 30-25% , 7 Х< 0,5

85 ,4 72 ,2 57 ,9 91 ,0

20%, 7 2 = 2 0 -4 0 ; 

80%, 7 2 = 5

25-30% , 7 2 = 4 0 -6 0 ;

30-35% , 7 2=8 

30-35% , 7 2 < 0 ,5

20%, 7 х = 3 0 -4 0  
80%, 7 2= 5

П р и м еч ан и е . В верхней строке по каждому месторождению указана об
щая водонасышенность (в % от обшей водонасышенности исходного образца). 
В нижних строках по каждому месторождению приведены времена спин-реше- 
точной релаксации (7*> мкс) каждой фазы сорбированной воды и относитель
ное содержание этой фазы (в % к общей водонасыиТенности).



бированных молекул у центров различной природы, то соотношение объемов 
фаз с различными Т ̂  будет характеризовать относительное содержание цент
ров каждого типа.

Интервал влагонасьпценностей, в которых наблюдается постоянство 
концентраций отдельных фаз сорбата, будет характеризоваться одними 
и теми же скоростями диффузионного обмена. Последнее имеет место в 
образцах из месторождений Крайниково, Сокирница, Водица, Кимерли, Кара- 
даг. Для дзегвского и айдагского клиноптилолитов наблюдается перераспреде
ление соотношений объемов фаз сорбированной воды с различными Т ̂  в за
висимости от степени водонасышенности; уже при понижении последней до 
50% становится заметным влияние диффузионного обмена между фазами. Мож
но предположить, что для последних образцов скорость сорбционных процессов 
будет зависеть от общей влагойасышенности, тогда как для первых эта ско
рость будет приблизительно постоянна.

Увеличение относительного содержания фаз с Т |<  0,5 мне и Tj = 4 0 -  
60 мкс показывает, что центры, характеризуемые этими временами релак
сации, более энергично сорбируют воду по сравнению с центрами, характери
зуемыми Tj = 4 -1 0  мкс.

Следует отметить, что в образцах гидротермального морденита при
сутствуют только две фазы сорбированной воды: с 1 } = 6 0  мкс (70%) 
и 0 ,5  мкс (30%), и это соотношение не меняется вплоть до
влагонасы(ценности 30% от максимальной емкости образца. Следовательно, 
образцы с максимальным содержанием фаз с Т ^ 0 , 5  мкс и = 4 0 - 6 0 мкс 
должны обладать повышенной осушающей способностью при низких влажностях. 
Естественно, что для практических целей необходимо не только выявить сорб
ционные свойства цеолитовой фазы, но и в каждом случае установить ее кон
центрацию. Возможности метода ЯМР в этом отношении будут рассмотрены 
ниже.

Рентгеновская дифрактометрия. До настоящего времени не установлено 
достаточно четкой корреляции между характером изоморфизма в цеолитах гей- 
ландитовой и морденитовой групн и параметрами кристаллической решетки 
этих минералов [Челищев и др., 1974; Alietti, 1972; Boles, 1972 ; Naka- 
jima, 1973; Passaglia, 1 9 7 5 ]. Это вполне объяснимо 'рыхлостью' структур
ного каркаса цеолитов и возможностью относительно свободного размещения 
обменных катионов во внутрикристаллических полостях без существенного из
менения метрических характеристик. Интенсивности рефлексов более чувстви
тельны в данном случае к изменению химического состава в связи с более 
отчетливой разницей в значениях атомных множителей рассеяния ионов обмен
ного комплекса.

Графическое изображение изменений интенсивностей наиболее сильных реф
лексов модифицированных форм клиноптилолитов и морденитов в зависимости 
от преобладающего в обменном комплексе катиона представлено на рис. 5. 
Интенсивность пиков Na-формы принята за 100%. Общая схема изменения 
пиков приблизительно одинакова для всех образцов.

Из приведенных данных следует, что разница в значениях отдельных рефлек
сов может быть весьма существенной. У клиноптилолитов максимальная раз
ница в значениях достигает 33% для рефлекса 0 2 0  и 47% для рефлекса 200: 
для рефлексов 330 , 4 0 0  и 350 , 151 эти величины меньше -  25 и 21% со
ответственно.

У морденитов наиболее чувствительными к влиянию обменных катионов на 
интенсивность оказались рефлексы 330  -  разница достигает 63% и 110 -  
разница достигает 47%; большей стабильностью обладают рефлексы 150 и 
402  -  разница составляет соответственно 25 и 15%.

Учитывая то обстоятельство, что полученные модифицированные формы не 
являются полностью монокатионными, можно допустить и несколько большие 
значения отклонений.

Различия в значениях отношений lhkl/lhkl(Na) отдельных образцов выз
ваны суммарным воздействием ряда факторов: различной степенью катионного



Рис. 5. Изменение интенсивностей основных рефлексов модифицированных 
форм клиноптилолита ( а ): (цифры на шкале): 1 -  020 , 2 -  200 , 3 -  33 0  -  
400 , 4 -  3 50 ; морденитов (б) ; I -  110, 2 -  200, 3 -  330 ; 4 -  150,
5 -  402  по отношению к интенсивности N а-форм 

1 -  N а-форма; 2 -  Са-^орма; 3 -  К-форма;
Месторождения: I -  Дзегви, II -  Ноемберян, III -  Айдаг, IV -  Сокирни- 

ца, V -  Крайниково, VI -  Гейзерное, VII -  Кимерли, V -  Закарпатье, IX — 
синтетический морденит

замещения, наличием примесей, искажающих истинное соотношение Na20/K20/  
/СаО в цеолите, влиянием других неучтенных элементов, структурными осо
бенностями.

На основании полученных экспериментальных результатов были рассчитаны 
уравнения регрессии 1, выражающие зависимость Ihkl от содержания К20 и 
СаО (при услоЬии, что Na20 + КоО + СаО* 100%). Эти уравнения имеют сле
дующий вид.

Для клиноптилолита: *020 “ 1 1 6 -0 ,4 5 X 2 0  -  0 ,43  СаО; /33Q s  110 -
0 ,32  К20 -  0 ,21 СаО; /о50 в 1 0 8 - 0 ,2 5  К20 -  0 ,18  СаО.

Для морденита: *200 “ 1 0 5 -0 ,3 3  К2 0  - 0 ,0 8  СаО ;/f50 = 9 9 -0 ,0 7  К20  +
+ 0 ,0 9  СаО; /J02 = 1 0 2 -0 ,2 1  К20 + О.ОЗСаО, где СаО и К20  -  про
центы содержания этих компонентов по отношению к сумме; Na20 + К20 + СаО.

Аппроксимация зависимости интенсивностей дифракционных пиков от катион
ного состава плоскостью (т.е. уравнением первого порядка) в настоящем слу
чае правомерна, так как дисперсия полиномов второго и высших порядков не
значительно отличается от дисперсии уравнения первого порядка.

Значения I'hkl , получаемые в результате решения приведенных выШе урав
нений, представляют собой величину (в относительных единицах) интенсивнос
ти hkl рефлекса цеолита, имеющего данный состав обменного комплекса.
Эти значения следует учитывать при проведении количественного рентгеновско
го анализа цеолитовых пород [Власов, Волкова, 1 9 7 4 ] .Выше отмечалась воз
можность использования метода ЯМР для определения сорбируемой фазы 
в породе по значениям относительной водонасышенности. Для оценки со
поставимости результатов количественного анализа, получаемых рентгеногра
фически и методом ЯМР, была проанализирована серия клиноптилолитсодержа
щих образцов Но ем беря некого месторождения.

Ранее нами было показано, что отличия интенсивности сигнала ЯМР прото- 
нов сорбированной воды для различных катионных форм клиноптилолита раз-

Математическая обработка результатов осуществлялась на ЭВМ г Минск-22* 
по программе М.А. Урасина.



Рис. 6 . Корреляционная диаграмма определений содержания клиноптилолита 
по данным методов рентгенографического и ЯМР

Верхняя шкала горизонтальной оси -  количество Н2О, сорбируемой клино- 
птилолитом, по данным ЯМР, при Р /Р 5 = 0 ,4; нижняя шкала горизонтальной 
оси -  содержание цеолита в породе, по данным ЯМР
Рис. 7. Изменение формы сигнала ЭПР ионов Си^+ в образцах месторожде
ния Водица в зависимости от времени насыщения

нятся не более чем на 20% [Булка и др., 1 9 7 7 ]. Были также обсуждены раз
личия релаксационных характеристик сигналов ЯМР воды в порах собственно 
цеолита и глинистой составляющей пород [Булка и др., 1 9 7 7 ], что позволило 
достаточно точно определять содержание воды, сорбированной цеолитовыми ми
нералами. Значение этого параметра принималось за показатель срдержания 
цеолита и сравнивалось с рентгеновскими данными. На рис. 6 представлена 
корреляционная диаграмма результатов этих независимых определений. Следу
ет учитывать, что при построении диаграммы в результаты обоих методов 
намеренно не вносились поправки на состав катионного комплекса цеолитовой 
и глинистой фракций. Кроме того, определения методом ЯМР были выполнены 
на неактивированных образцах, что не исключает существования в образцах 
"закрытой* цеолитоносности, т.е. наличия некоторой доли цеолитового матери
ала, отличающегося по водонасыщенности от его основного объема. Поэтому 
значение коэффициента корреляции г = 0 ,85  между данными двух методов 
можно считать вполне удовлетворительным, а метод ЯМР признать пригодным 
для быстрой оценки содержания цеолита в породе.

Электронный, парамагнитный резонанс (ЭПР). Метод ЭПР был использован 
для выяснения некоторых закономерностей сорбционных свойств цеолитов по 
отношению к ионам CuZ4*, Проведение исследований методом ЭПР осложняет
ся присутствием в образцах ряда месторождений тонко дисперсной примеси 
магнитных минералов, не удаляющихся даже при магнитной сепарации фракции 
< 0 ,01 мм и после разделения в тяжелых жидкостях. Свободными от подоб
ных примесей оказались образцы пород месторождений Сокирницаг Крайниково 
и Водица, что позволило детально проанализировать спекты ЭПР в этих об
разцах при малых содержаниях ионов Си^+ (< 0 ,0 1 -0 ,0 0 5 % ). Аналогичные 
измерения были выполнены и в образцах пород Айдагского месторождения, 
предварительно обработанных растворами 0,liV H Cl для удаления кальцита* 
содержащего изоморфную примесь ионов Мп^+.

Модифицирование образцов ионами Си^+ осуществлялось из 0 ,01  N, 0 ,1N 
и 1N растворов СиС^ при соотношении объема раствора к весу породы 
40  мл/г. Время насыщения варьировалось от 1 до 72 ч для каждой концент
рации.

Анализ формы линий спектров ЭПР ионов Си образца из месторождения 
Водица (рис. 7) показывает, что спектр представляет собой суперпозицию 
двух компонент -  практически симметричной и асимметричной. Форма несим
метричной компоненты соответствует ионам Си^+, находящимся по крайней



мере в оксиально искаженных координационных комплексах, в то время как 
симметричная компонента может быть приписана ионам Си^+, диффундирующим 
в структуре цеолита (или ионам Си^+, в координационной сфере которых про
исходит быстрый обмен лигандами). Следует отметить, что эти центры имеют 
определенную селективность, проявляющуюся наиболее четко при насыщении 
из высококонцентрйрованных растворов. На первых этапах насыщения в спект
ре ЭПР доминирует симметричная компонента, по мере увеличения концентра
ции ионов Cu^f происходит увеличение интенсивности асимметричной компо
ненты. Уменьшение концентрации ионов в насыщающем растворе вызывает од
новременное заполнение центров обоих типов, а увеличение времени 
насыщения приводит к возрастанию интенсивности асимметричной компо
ненты.

В образцах месторождений Айдаг наблюдается только асимметричная ком
понента; в отдельных образцах из месторождений Сокирница и Крайниково фик
сируется и симметричная компонента.

Таким образом, на основании исследований методом ЭПР рассмотрена воз
можность применения природных цеолитов для сорбции ионов группы железа и 
установлено, что сорбция может осуществляться на центрах различной приро
ды. Последнее, а также результаты исследований методом ЯМР, показываю
щие неэквивалентность сорбционных центров в водонасыщенных образцах, поз
воляют считать, что при использовании цеолитизированных пород следует учи
тывать наличие различных центров захвата для адсорбированных молекул и 
ионов.

Таким образом, в процессе 'комплексного исследования естественных и мо
дифицированных форм цеолитовых пород основных месторождений Советского 
Союза были получены разносторонние сведения о структурно-кристаллохими
ческих особенностях породообразующих цеолитов: клиноптилолита и мор- 
денита.

Эти данные касаются в первую очередь структуры внутрикристаллического 
пространства -  характера катионного обменного комплекса и состояния адсор
бированной воды -  и тем самым играют существенную роль при оценке сорб
ционных и ионообменных свойств цеолитового сырья. Наряду с этим показана 
специфика областей применения различных физических методов анализа.

Для оценки структурных преобразований каркаса цеолитовых минералов при 
катионных замещениях и термообработке, а также для определения различных 
энергетических состояний и форм цеолитовой воды можно рекомендовать ме
тод инфракрасной спектроскопии, который обладает высокой чувствительностью 
и информативностью в названных направлениях.

При определении состояния молекул воды в различных сорбентах, в том 
числе и цеолитах, рядом преимуществ отличается метод ЯМР. Он позволяет 
не только определить общее количество адсорбата, но и оценить соотношение 
его различных фаз в весьма широком интервале концентраций.

Результаты исследований методом ЯМР можно использовать также для 
оценки концентраций цеолитовой фазы в породе; полученные этим методом 
данные достаточно хорошо коррелируются с данными рентгенографического ана
лиза.

Вариации в составе* обменного комплекса четко проявляются в изменении 
интенсивностей рентгеновских рефлексов. Это необходимо учитывать при прове
дении рентгеновского количественного фазового анализа цеолитсодержащих 
пород, применяя полученные уравнения регрессии, выражающие зависи
мость интенсивностей аналитических пиков цеолитов от их катионного 
состава.

Наконец, для выяснения возможных мест локализаций ионов группы железа 
в сорбционном пространстве цеолитов на примере ионов Си^+ и изучения ди
намики процесса модифицирования цеолитовых пород ионами Cuz+ был 
привлечен метод ЭПР, обладающий широкими возможностями при иссле
довании ионов переходных металлов и процессов извлечения их из раст
воров.
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ГЕОЛОГИЯ И МИНЕРАЛОГИЯ ЦЕОЛИТОВ СССР

УДК 5 5 2 :5 4 9 .6 7 (4 7 9 .2 2 )

Н.И. СХИРТЛАДЗЕ

ГЕОЛОГИЯ И УСЛОВИЯ ОБРАЗОВАНИЯ 
ОСАДОЧНЫХ ЦЕОЛИТОВ ГРУЗИИ

В начале века изучением цеолитов на территории Грузии занимались такие 
видные ученые, как П.А. Земягченский [1 8 9 3 ], К.Д. Глинка [1 9 0 6 ], А.Е. 
Ферсман [1 9 2 2 ] , Л.С. Белянкин [1 9 1 2 ], А.А. Твалчрелидзе [1 9 1 2 ],Смир
нов [1913] и др.

Позднее эти же минералы из разных регионов Грузии были охарактеризо
ваны А.П. Герасимовым [1931 ], В.П. Петровым [1 9 3 5 ], Д.С. Белянкиным 
и В.П. Петровым [1940а,б ], Г.В. Гвахария [1 9 5 1 ], Г.С. Дзоценидзе и др. 
[1 9 5 3 ] , Е.П. Ермоловым [1 9 5 5 ], а затем Г.Ю. Бутузовой [1 9 6 4 ], А.С. Ми
хайловым и др. [1 9 7 0 ], Г.В. Гвахария и др. [1 9 7 2 , 1 9 7 4 ], В.Г. Гогишвили, 
Т.111. Гогишвили [1 9 7 4 ], А.С. Михайловым [1 9 7 5 ], В.Г. Гогишвили и др. 
[1 9 7 7 ]. Особенно возрос интерес к природным цеолитам в последние годы, 
когда они стали широко применяться в промышленности. В настоящее время 
изучением природных цеолитов занимаются в геологическом институте АН Гру
зинской. ССР, Тбилисском университете, Грузинском политехническом инсти
туте им. В.И. Ленина и т.д. Большая и весьма плодотворная работа по изуче
нию физико-химических свойств и применению природных цеолитов ведется в 
институте физической и органической химии им. П.Г. Меликишвили АН Грузин
ской ССР под руководством Г.В. Цицишвили.

Цеолиты генетически связаны с разновозрастными и разнотипными порода
ми, их промышленные месторождения концентрируются преимущественно в оса
дочных и вулканогенно-осадочных образованиях юры, мела и палеогена.

Цеолиты, связанные с осадочными и вулканогенно-осадочными образованиями 
ЮРЫ- В истории геологического развития территории Грузии юрская эпоха озна
меновалась бурным развитием вулканизма. В этом отношении особенно отли
чается нижне— и среднебайосское время, когда вулканизм захватывал большую 
часть территории Грузии. Формировавшиеся в эго время мощные (до 3 5 0 0  м) 
геосинклинальные вулканогенные образования слагались лавами* и пирокласгами 
спилитов и авгиг-лабрадоровых порфиритов. С этим вулканитами связана бо
гатая ассоциация посгвулканических -  гидротермальных цеолитов.

Начавшееся в раннем байосе погружение и общая трансгрессия в позднем 
байосе сменяются регрессией, вызванной верхнебайосско—батской орофазоЙ, 
затем в результате положительных движений появляются отдельные острова 
и Кордильеры, которые становятся основными источниками герригенного ма
териала. С этого же времени резко уменьшается вулканическая деятельность 
и в. условиях мелководья формируются слоистые вулканогенно-осадочные, а 
местами нормальные осадочные отложения (рис. 1). .

Со слоистыми стратифицированными отложениями верхнего байоса, с ам- 
монитовой фауной (Parkinsonia cf. orbignyana Wetz.) связаны мощные пласты 
туфов и гуффитов, которые являются цеолигоносными. В качестве примера 
можно привести' верхнебайосские отложения района Джава, где в слоистых 
туфах в восходящем порядке наблюдаются грубообломочные туфобрекчии и ту
фы с покровами порфирита, за которыми следует чередование псаммитовых, 
пелитовых и смешанных ломонтитсодержащих туфов. Выше по разрезу ломон- 
тиговые туфы сменяются клиноптилолитовыми туфами. Мощность ломонгито- 
вых туфов около 5 м, клинопгилолиговых -  10 м (рис. 2 ). Вулканогенно-



Рис. 1. Палеогеография верхнего байоса
1 -  суша; 2 -  терригенные отложения; 3 -  вулканоген

ные породы
Р и с .2. Разрез цеолитсодержащих пород в районе Джава у 
сел. Гуфта

1 -  вулканиты основного состава; 2 -  пелитовые ту
фы; 3 -  туфы с ломонтитом; 4 -  туфы с клиноптилолитом

осадочные образования верхнего байоса, имеющие весьма 
широкое распространение, представляют большой интерес 
с точки зрения поисков в них промышленного месторож
дения цеолитов.

Регрессия, начавшаяся в верхнем байосе, продолжа
лась и в батском веке. Верхнебайосско-батская орофаза, 
с которой связана регрессия, вызвала крупные переме

ны палеогеографического характера. Море покидает большую часть тер
ритории Грузинской глыбы, на северной периферии которой образуются 
опресненные мелководные бассейны лагунного типа; такими являются гелатская, 
ткибульская, магана-ткварчельская лагуны (рис. 3 ). В батском веке вулка
низм почти затухает и терригенный материал поступает в лагуны с байосской 
порфириговой суши и с Грузинской глыбы. В некоторых из этих лагун (Гела- 
ги) формируется лагунно-континентальная угленосная свита, с которой связа
ны мощные слои, обогащенные анальцимом.

Анальцимсодержащие сланцы впервые в Грузии были описаны в 1943  г.
Г.С. Дзоценидзе в районе Кутаиси. Спустя несколько лет в районе Гелати и 
Кутаиси в угленосных отложениях верхнего бата было обнаружено [Дзоценид
зе, Схиргладзе, 1953] месторождение анальцимовых пород. Анальцимовый 
горизонт, начиная с Гелатского района, без перерыва тянется на запад в рай
он Кутаиси, где вдоль р. Руа общая мощность угленосной толщи достигает 
67 м, из которых анальцимовые слои составляют 44  м.

Мощность обнаженной части угленосной толщи в окрестностях сел. Гелати 
62  м, из них 15 м составляют анальцимовые слои (рис. 4 ). Детальное изуче
ние показало, что аналышм приурочен в основном к пелитовым алевролитам, 
реже -  к мелкозернистым псаммитовым песчаникам; в крупнозернистых пес
чаниках он не был встречен ни разу. 9

Исходя из условий нахождения анальцимовых слоев в окрестностях г. Кутаи
си было предложено следующее объяснение его генезиса [Дзоценидзе, 1943 ; 
Дзоценидзе, Схиргладзе, 1 9 5 3 ] . Вместе с обломочным материалом реки сно
сили с континента в лагуну значительное количество растворенного и коллоид
ного материала. Последний поступал главным образом в виде золей SiC>2 и
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Рис. 3. Палеогеография бата
1 -  суша; 2 _ терригенные отложения; 3 -  лагунная 

фация: a -  глинистая, 6 -  песчанистая

Рис. 4. Разрез анальцимового горизонта в районе Гелати 
1 главная масса анальцима; 2 -  псаммитовый алев

рит с анальцимовым цементом; 3 -  псаммитовый песчаник 
без анальцима

А1(0Н) 3. Когда концентрация этих золей стала оптимальной, 
произошла их взаимная коагуляция. Затем эти коагуляты 
(гели состава roSiC  ̂ + лА1(ОН) 3 ) адсорбировали из воды 
ионы Na+ и К+. Образовавшиеся таким образом шарообраз
ные тела разных размеров из коллоидного состояния пере
ходят в кристаллическое.

Морская соленая вода, периодически поступавшая в лагу
ну, с одной стороны, способствовала быстрой коагуляции 
золей S1O2 и А1(ОН)з» стабилизированных из-за наличия 
большого количества органического вещества, а с другой -  
доставляла необходимые количество Na, который адсорбиро
вался коагелем. Когда запас ионов Na исчерпывался, гели 
образовывали уже не анальцим, а галлуазитоподрбный глини
стый минерал, который встречается в безанальцимовых пес
чаниках.

Интенсивный приток речных вод с континента сопровождался 
привносом грубозернистого кластического материала, вызывал 
опреснение и полное прекращение выделения анальцима, поэтому анальцим совер
шенно отсутствует в прослоях грубозернистыхаркозовых песчаников, встречающих
ся в анальцимовом горизонте угленосной толщи.

Результаты детальных исследований показывают, что никаких признаков 
вулканического материала в анальцимовых горизонтах Западной Грузии не 
обнаружено. Поэтому Кутаисско-Гелатское месторождение рассматривается 
как пример невулканического происхождения анальцима.

В конце юры вулканизм становится менее активным и проявляется только в 
пределах Грузинской глыбы. В отличие от среднеюрЯжих вулканитов верхнеюрские 
формируются в субаэральных условиях и обнаруживают более щелочной харак
тер. Среди этих вулканитов преобладают оливиновые базальты и трахибазаль
ты. Вопросы цеолитоносности верхнеюрских образований еще недостаточно и с - ' 
следованы, хотя имеются некоторые данные о наличии анальцима в лагунной 
фации верхней юры.
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Цеолиты, связанные с вулканогенно-осадочными образованиями мела. Сле
дующий этап вулканизма на территории Грузии намечается с раннего мела.
В ап те вулканизм назначи тельный, а альбе он заметно усиливается и достига
ет максимума в позднем мелу — в сеномане-туроне. Большая часть продуктов 
мелового вулканизма погребена под более молодыми образованиями и в насто
ящее время выступает на поверхность в крупных тектонических структурах.

Среди вулканитов апга и альба господствуют чисто вулканические фации 
(т.е. лавы и пирокластика) преимущественно основного и среднего состава, 
с которыми связаны редкие выделения кальдиево—натриевых цеолитов. Вулка
ногенно-осадочные образования, играющие подчиненную роль, почти всегда 
содержат в небольшом количестве аналышм и ломонтиг.

С точки зрения содержания анальцима весьма интересными оказались вул
каногенно-осадочные образования сеномана Западной Грузии. Здесь вулканоген
ные фации распространены широко, но аналышмсодержащими они являются 
лишь на участке Рачинской синклинали, где в породах анальцим замещает 
плагиоклаз, образуя иногда кайму вокруг обломков, а местами выполняя функ
цию цемента. Ввиду того что на этом участке аналышмсо держащие породы 
являются более мощными и более крупнообломочными, можно предположить, 
что вблизи них находятся древние подводные вулканические центры, в част
ности, фумарояьно-сольфатарные очаги. Причиной анальцимизации, по Г.С. Дзо- 
ценидзе [1969 ], следует считать вулканические эксгаляции. В данном случае 
подразумеваются совместные действия газовых эманаций и морской воды. В 
этом случае мы имеем своеобразный тип анальцима -  эксгаляшюнный.

Большой интерес представляют верхнемеловые вулканогенно-осадочные 
образования Аджаро-Триалегии и Артвино-Болнисской глыбы, обогащенные 
цеолигизированными туфами. В Аджаро-Триалетии верхнемеловые вулка
ногенно-осадочные образования выступают в ядрах крупных антикли
нальных структур (Тедзамская, Горисцжварская и др.) или же в тектони
ческих нарушениях. Составление детальных разрезов Тедзамской [Схиртладзе, 
1943] и Хведурегской [Схиртладзе и др., 1977] антиклиналей показало, что 
вулканогенно-осадочные образования нижнего турона заметно обогащены вулка
ническим стеклом, которое почти полностью превращено в клиноптило— 
лит. В пределах Хведуретской антиклинали клипоптилолитовые туфы имеют 
мощность от 50 до 150  м. На этом участке мы имеет довольно большое 
месторождение клиноптило ли та.

В области Артвино-Болнисской глыбы мощные вулканогенно-осадочные об 
разования верхнемелового возраста слагаются разноцветными кислыми , туфа
ми, гуффитами и сравнительно редкими прослоями мергелей и известняков.
В туфах сеномана и гурона установлено наличие высококремнисгых цеолитов. Так, 
например, на участках Тетрицкаро, Давид-Гареджи, Абульмулак, Мушевани, 
по данным В.Г. Гогишвили [1 9 7 4 ] , в туфогенных породах присутствуют мор- 
дени г и клинопгилолит вместе с кварцем, селадонигом, монтмориллонитом и 
хлоритом.

В этом же районе нами были изучены зеленые цеолитизированные туфы 
верхнемелового возраста. Туфовый горизонт, находящийся в весьма удобных 
для разработки условиях, обнажается на северной окраине сел. Ратевани. .
Здесь над слоистыми фораминиферовыми мергелистыми известняками, падающи
ми под углом 1 0 -1 5 ° , согласно залегают тонкослоистые дацитовые туфы с 
морденитом, затем дацитовая брекчиевая лава, а выше — средне- и крупнооб
ломочные морденитовые туфы мощностью до 35 м и более. Туфовый горизонт 
поднимается и выше по склону, однако он здесь перекрыт делювием и мощ
ным покровом долерига (рис. 5 ). •

Петрографически это типичные витрокристаллокластические дацитовые ту
фы, сложенные в большинстве случаев пузыристыми и волокнистыми обломка
ми вулканического стекла, обломочными зернами олигоклаз-андезина, кварца 
и реже -  угловатыми обломками микролитовых лав. Обломки стекла, состав
ляющие приблизительно 2 /3  всей массы породы, замещаются морденитом и 

' монтмориллониговой массой.



Рис. 5. Строение туфового горизонта 
у сел. Ратевани

1 -  тонкослоистые мергели; 2 -  
тонкослоистые туфы с морденитом; 3 -  
грубослоистые туфобрекчии с мордени*. 
том; 4 -  брекчиевая лава; 5 -  тонкозер
нистый известковый туф с микрофауной 
без морденита; 6 -  почва и валуны;
7 -  долериты; 8 -  мощность, м

Аналогичным составом характеризуются и другие зеленые туфогенные по
роды гурон-сан тона, распространенные не только в окрестностях сел. Ратева
ни, но и в других местах Болнисского района. Однако имеются случаи, когда 
в разрезах некоторые слои тонкозернистого туфа состоят только из монтморил
лонита и карбоната кальция с микрофауной, а морденит почти отсутствует.
Тем не менее верхнемеловые вулканогенно-осадочные образования Аргвино— 
Болнисской глыбы заслуживают внимания с точки зрения нахождения в них 
промышленных месторождений высококремнистых цеолитов.

Цеолиты, связанные с осадочными и вулканогенно-осадочными образования- 
ми палеогена. После некоторого затишья, имевшего место в конце позднего 
мела (Маастрихт -  датский век), вулканизм вновь оживляется -  особенно 
сильно в среднем эоцене, когда общая трансгрессия и погружение достигают 
своего максимума. Эоценовый вулканизм захватывает почти всю область 
Аджаро-Триалегии и часть Артвино-Болнисской глыбы.

Вулканогенно—осадочные образования среднего эоцена Аджаро—Триалетии 
расчленены [ Гамкрелидзе, 1949] на три голши: нижнюю слоистую пестро цвет
ную гуфогенную, среднюю массивную гуфобрекчиевую и верхнюю слоистую 
туфогенную. Первые две представлены в восточной части Триалетского хребта, 
верхняя толща обнажается в западной части хребта и в Ахалцихской депрес
сии.

Изученные нами геологические разрезы показали, что цеолитсодержащими 
являются все слоистые туфогенные породы среднего эоцена, но особенно обо
гащенными оказались нижние слоистые пестроцветные туфогены Триалетского 
хребта и верхние слоистые туфогенные породы Ахалцихской депрессии.

С нижними слоистыми пестро цветными туфогенно—осадочными образованиями 
Триалетского хребта в районе Лзегви-Хекоразула и Тедзами-Занадриси свя
заны месторождения клиноптилолита. Мощность клинопгилолиговых слоев в 
этих месторождениях, ассоциация аугигенных минералов, характерная ископае
мая фауна среднего эоцена и строение нижней части показаны на рис. 6 .

Главнейшими породообразующими цеолитами являются здесь клиноптилолит, 
гейландит и анальцим, с которыми часто ассоциируют монтмориллонит, каль
цит и агрегатный кварц. Аналогичная картина наблюдается в разрезах Ахал
цихской депрессии, хотя, по данным А.С. Михайлова, в восточной части этой 
депрессии на участке Цинубани встречается также филлипсиг. Кроме того, 
в некоторых участках депрессии по простиранию клиноптилолитовые пачки 
полностью замещаются гейландитовыми.

В этом отношении несколько отличаются нижние слоистые туфогенно-оса
дочные породы окрестностей г. Тбилиси. Здесь, в т^к называемых дабахан- 
ских слоях, давно обнаружено наличие мощных пачек почти полностью ломонгиги- 
зированных, преимущественно витрокластических туфов. Наличие ломонгига 
лишь на участке Тбилиси в районе проявления термальных источников не 
исключает возможности образования хотя бы части этого минерала гидротер
мальным путем.

В 1978  г. в юго-западной части Грузии, в районе Аспиндза (окрестности 
сел. Идумала), нами было обнаружено еще одно месторождение клиноптилоли-
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Рис. 6 . Характерные разрезы нижних слоистых пестроцветных туфогенно
осадочных пород, наблюдаемых на участке Дзегви-Хекордзула (разрез А -  
по р. Накуртхови) и Тедзами-Зенадриси (разрез Б -  по линии Тедзмисхеви- 
Накаловари)

1 -  крупнообломочные вулканические брекчии и литокластические туфы;
2 -  витрокристаллокластические туфы (частично цеолитиэироаднные); 3 -  

витрокластические туфы (сильно цеолитизированные); 4 -  граувакковые туф- 
фиты; 5 -  граувакковые песчаники; 6 -  аргиллиты и мергели с туфовым ма
териалом; 7 -  известняки; 8 -  анальцим; 9 -  гейландит; 10 -  криноптило- 
лит; Л -  монтмориллонит; 12 -  кварц (агрегатный); 13 -  кальцит; 14 -  
микрофауна



та. Здесь цеолитсодержащие туфогенные стекловатые породы приурочены к 
более молодым отложениям палеогена, в частности, к самой верхней части 
верхнего эоцена и, возможно, к низам олигоцена. Довольно мощные (от 3 до 
12 м) и весьма однородные пачки клиноптилолитовых пород распространяются 
по обе стороны р. Куры на протяжении нескольких километров. Количество 
клиноптилолига в этих породах варьирует от. 60  до 85%. Месторождение рас
положено вблизи шоссейной дороги в весьма удобных для добычи условиях.

Б литературе имеются данные [Ермолова, 1955] о нахождении анальцима 
и морденита в песчано-глинистых отложениях олигоцена и миоцена Грузии.
Как указывает Е.П. Ермолова, эти минералы образованы здесь путем разло
жения вулканического материала.

Вызывает интерес Чиатурское месторождение клиноптилолита, где цеолит
содержащими отложениями является песчано-глинистая толща олиго цена (ко
личество клиноптилолита здесь достигает 40%). Г.Ю. Бутузова [19641, спе
циально изучавшая это месторождение, считает, что основным источником 
SK>2 и AI2O3 при формировании цеолита является механически внесенный в 
морской бассейн материал -  песчаные, алевролиговые и глинистые частицы 
(монтмориллонит): их интенсивное растворение и вынос отдельных компонен
тов и порождали процессы диагенетического цеолитообразования. Но Г.С. Дзо- 
ценидзе считает, что в цеолитсодержащих отложениях присутствовал вулкани
ческий материал в виде пепла и цеолит был образован путем разложения по
следнего. Как видим, в данном случае вопрос генезиса цеолита является 
спорным.

Следует подчеркнуть, что большинство упомянутых цеолигоносных пород 
содержит типичную для области шельфа и континентального склона микро- и 
макрофауну (см. рис. 6 ), указывающую на нормальную, местами пониженную* 
соленость морской воды. Кроме того, ассоциирующие с цеолитами минералы 
указывают на то, что среда, в которой формировались цеолиты, была слабо
щелочная или щелочная.

Итак, Характер фации, а также остатки ископаемой фауны, найденной в 
верхнебайосских, в верхнемеловых и эоценовых вулканогенно-осадочных обра
зованиях, свидетельствуют о том, что диагнетические превращения вулканичес
кого материала в цеолиты протекали в мелководных морских условиях, а в 
некоторых местах (Диди-Гареджи, Мушевани, окрестности Тбилиси и др.), 
возможно, и при участии гидротермальных процессов.

Охарактеризованные выше цеолитсодержащие осадочные и вулканогенно
осадочные образования юры, мела и‘палеогена Грузии обладают значительной 
мощностью и широким распространением, а благодаря содержанию в них бога
тых промышленных залежей цеолитсодержащих пород заслуживают большого 
внимания.
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В.В. НАСЕДКИН, В.Х. НАСЕДКИНА

ГЕНЕТИЧЕСКИЕ И МОРФОЛОГИЧЕСКИЕ ТИПЫ 
КЛИНОПТИЛОЛИТ-МОРДЕНИТОВОЙ МИНЕРАЛИЗАЦИИ 
ВУЛКАНИЧЕСКИХ ОБЛАСТЕЙ

В настоящее время большинство исследователей выделяют две основные 
морфологические группы цеолитовых проявлений. Одни приурочены к стратифи
цированным толщам главным образом третичного возраста. Им приписывается 
осацочно-диагенегическое происхождение [Михайлов, 1978; Схиртладзе, 1 9 7 8 ]. 
Проявления второй группы локализуются в палео и современных вулканически^ 
зонах и поясах. Генезис этих пород более очевиден. Большинство исследовате
лей связывают их с гидротермальным метаморфизмом вулкаш^енных и вулкано
генно-осадочных пород [Набоко, 1 9 6 3 , 1978 ; Steiner, 1 9 6 3 ]. По-видимому, 
обширную группу составляют и промежуточные по генезису образования. Явле
ния регионального эпигенеза и формирование цеолитов в осадках современных 
океанов некоторые авторы связывают с глубинными, скрытыми под мощной 
толщей осадочных и метаморфических пород магматическими очагами [Коссов- 
ская, 1 9 7 8 ].



Авторами в течение многих лет изучались цеолитовые породы вулканичес
ких областей. В данной статье рассматривается относительно узкий класс пео— 
литовых пород, состоящих в основном из клинопгилолига и морденита. Эти 
минералы в больших количествах образуются за счет изменения кислых вул
канических пород -  от данига до липарита.

РЕГИОНАЛЬНЫЕ СТРУКТУРЫ

Клиноптилоли^морденитовые породы характеризуются удивительным едино
образием состава и структуры в пределах таких крупных вулканических струк
тур, как пояса и зоны. Эти цеолиты образуются по вулканическуму стеклу 
и наследуют основные черты состава исходных пород, которые, в свою очередь, 
в значительной степени определяются характером вулканизма. Рассмотрим 
некоторые закономерности локализации цеолитовых пород в пределах Охотско- 
Чукотского пояса, Камчатки и Восточного Забайкалья.

Охотско-Чукотский вулканогенный пояс
Большинство исследователей считает, что Охотско-Чукотский вулканогенный 

пояс образовался в зоне сочленения кайнозойской геосинклинальной системы 
и мезозойских складчатых структур Азиатского континента. Он протягивается 
с юго-запада на северо-восток от Удской губы до мыса Дежнева примерно 
на 3 5 0 0  км. Ширина варьирует от 6 0 -8 0  до 250—300  км.

В геолого-структурном отношении вулканогенный пояс неоднороден как по 
простиранию, так и в поперечнике. По простиранию пояс делится на две зоны — 
внешнюю и внутреннюю. Внешняя зона обращена к Сибирской платформе, внут
ренняя -  к восточному побережью. В поперечном направлении выделяют четы
ре сектора: Центрально-Чукотский, Анадырский,Пенжинский, Охотский [Белый, 
1 9 7 8 ] . Каждый сектор, в свою очередь, подразделяется на ряд более мелких 
блоков, ограниченных серией поперечных и продольных разломов. Вероятно, 
образование блоков произошло на позднем этапе формирования пояса. Этот 
вывод подтверждается существующими представлениями о распределении вул
канических формаций: нижней андезитовой и верхней липаритовой.

На территории вулканогенного * пояса породы андезитовой формации распрост
ранены широко и образуют около 30% от объема вулканогенных пород. Андези
товая формация образует непрерывную полосу вдоль всего пояса.

В противоположность андезитовой формации для липаритовой формации ха
рактерно наличие крупных, но не сливающихся вулканических полей островно
го типа. Блоки-острова граничат с более древними осадочными и вулканоген
ными породами по разломам.

С юго-запада на северо-восток могут быть выделены следующие поля 
кислых вулканических пород: Мареканское, Янское, Арманское, Хасынское, 
Ольское, Тальско-Хегинское, Кэнское, ОмоДонское, Пэкульнейское, Эгвеки— 
нотское и далее на восток до мыса Ныгчигэн (рис. 1 ). Несколько особняком 
расположен Рарыткинский блок. Перечисленные блоки или поля распростране
ния кислых эффузивов и их пирокластов, в свою очередь, разбиты разломами 
на более мелкие участки.

Для всех блоков, или 'островов*, характерна единая схема развития вулканиз
ма. Первая фаза — эксплозивная. С ней связано накопление мощных толщ ту
фов и сваренных туфов кварцевого порфира. После интенсивных эксплозий вул
каническая деятельность затухает и возобновляется после некоторого пере
рыва из относительно мелких вулканических аппаратов центрального типа — 
вторая фаза. С ней связано накопление гонкообломочного пемзового и вигро- 
кластического туфа. Третья фаза -  экструзивная. Она характеризуется внед
рением даек и штоков липаритов и перлигов. Четвертая фаза также носила 
эксплозивный характер. В результате этих эксплозий произошло накопление 
мощной толщи сваренного туфа. После ее завершения вулканическая деятель
ность на всей территории Охотско-Чукотского вулканогенного пояса надолго



Рис. 1. Схема размещения кислых вулканитов в зоне Охотско-Чукотского 
вулканогенного пояса

1 -  поля кислых вулканитов; 2 -  поля кислых вулканитов, в которых ус
тановлены проявления морденит-клиноптилолитовой минерализации

прекратилась. Оживление вулканической деятельности произошло в начале 
палеогена. В пределах всего пояса проявился главным образом базальтовый 
вулканизм.

Наиболее детально были изучены (с юга на север) Янский, Арманский, 
Кэнский, Тальско-Хетинский и Рарыткинской блоки. В кислых эффузивах и 
их пи рок ластах отчетливо выделяются два комплекса метаморфо генных мине
ралов. Повсеместно на обширных площадях проявляется метаморфизм фации 
вторичных кварцитов. Он выражается в окварцевании, серицитизации и каоли
низации. Среди измененных кварцевых порфиров и их туфов залегают дайки 
и штокообразные тела липаритов и перли то в, причем наиболее широко распрост
ранены дайки и серии даек, приуроченные к линейным тектоническим зонам 
или в виде радиальных тел к структурам центрального типа. Во всех извест
ных случаях цеолиты (клинопгилолит и морденит) образуются по кислому 
вулканическому стеклу.

В верховьях р. Левой Яны (Янский блок) цеолиты обнаружены в дайке 
перлита и в витропластическом туфе, подстилающем этот комплекс. В первом 
случае клинопгилоли г распределен равномерно по всему объему стекла, со
держащего до 9—12 вес.% Н2О.

На левобережье р. Армань, в верховьях ручья Утесного (Арманский блок), 
цеолиты (клиноптилолит и морденит) замещают стекло даек, прорывающих 
витропластический туф. В вышележащих сваренных туфах цеолитизация про
явилась незначительно.

Весьма характерна цеоли тизация для вулканогенных пород Тальско-Хетин- 
ского блока. В пределах Хетинской части этого блока клиноптилолит прояв
ляется главным образом в трещинных телах типа даек (подробное описание



см. ниже). Аналогичная картина характерна для верховьев р. Талой. Однако 
имеется и различие: здесь наблюдался переход от трещинного типа цео ли га
зации на некоторой глубине к площадному. В вертикальном направлении 
(сверху вниз) наблюдается смена минеральных парагенезисов. В верхней 
части разреза клиноптилолит ассоциирует с монтмориллонитом. На более 
глубоких уровнях вместо клиноптилолита присутствует морденит. Характерна 
ассоциация морденита с хлоригоподобным слоистым силикатом и альбитом.

В Рарыткинском блоке (детальное описание см. ниже) выделена линейная 
зона цео ли газации мощностью до 50  м. Цеолитовые породы могут быть встре
чены и в других блоках Охотско-Чукотского вулканогенного пояса, причем 
наиболее вероятно в тех, в которых наряду с верхнемеловым -  нижнетретич
ным кислым вулканизмом проявлен» и более молодой базальтовый вулканизм.

Камчатская вулканическая область

На территории Камчатки выделяются две главные структурно-геоморфоло
гические зоны: Срединный хребет и система Восточных прибрежных хребтов. 
Эти горные системы разделены Центрально—Камчатской депрессией. Сущест
вующие схемы тектонического районирования Камчатки в значительной степе
ни основываются на главных геоморфологических элементах. Названные зоны, 
в свою очередь, поперечными разломами расчленяются на серию блоков [Вла
сов и др., 1 963 ; Фаворская, 1969 ; Огородов и др., 1 9 7 2 ].

В пределах Срединного хребта выделяются следующие вулкано-тек тоничес
кие единицы (с юга на север) (рис. 2): Срединный массив, или Малкинское 
сводовое поднятие (1 ); система хребтов, испытавших поднятие в плиоцен- 
раннечетвертичное время (2 ). Последняя, в свою очередь, делится на две под
зоны: восточную, в пределах которой главную роль играл третичный вулканизм 
(2а), и западную, где наряду с третичным интенсивно проявлен четвертичный 
вулканизм (26). В западной подзоне Э.Н. Эрлих выделяет целую систему так 
называемых грабен-синклиналей.

Восточные прибрежные хребты рассмат
риваются как сводовые поднятия, в основа
нии которых залегают меловые и пале.оцен- 
миоценовые отложения. Для этих блоков ха
рактерно широкое развитие продуктов глав
ным образом третичного вулканизма. Блоки 
земной коры, расположенные между подня
тиями, рассматриваются как зоны опускания 
грабен-синклинального типа (см. рис. 2 ).

На всей территории Камчатки, исключая 
Срединный массив, кислый вулканизм про
явился в верхнем миоцене-плиоцене.
Этот временной интервал соответствует

Рис. 2 . Районы возможного проявления 
клиноптилолит-морденитовой минерализации 
на территории Камчатки

1 -  Срединный массив; 2 -  зоны распро
странения пород третичного и четвертичного 
вулканизма (подзоны с преобладанием: 2а -  
третичного вулканизма, 26 -  четвертично
го); 3 -  области возможного проявления 
цеолитов, главным образом клиноптилолита 
и морденита; 4 -  проявления в бассейне 
р. Гейзерной; 5 -  Ягоднинское месторожде
ние; 6 -  Паратунское месторождение; 7 -  
Паужетка



формированию так называемой алнейской серии. В нижней части раз
реза преобладают андезиты, андезито-дациты, дациты, в верхней -  липа
риты. Развитие кислого вулканизма обычно происходило в два этапа. Перво
му соответствует интенсивная эксплозивная деятельность, со вторым связано 
образование экструзий и относительно небольших по протяженности потоков.

На Камчатке могут быть выделены следующие проявления цеолиговых по
род (с юга на север): район Паужегки, верховье р. Банной, Начикинская 
депрессия, долина р. Паратунки, бассейн р. Гейзерной и водораздел Гейзерной 
и Шумной, верховья рек Тигель и Калгауч.

В районе Паужегки цеолитоообразование связано с современным гидротер*- 
мальным метаморфизмом в зоне разгрузки глубинных гидротерм [Набоко,
1961] . Цеолигизация имеет площадное распространение. С современной гид
ротермальной деятельностью в зоне грабен-синклиналей связаны цеолиты 
Больше-Банного и Пара тунского гидротермальных месторождений [Трухин, 
Петрова, 1 9 7 6 ] .

В южной части Начикинской депрессии цеолигизация проявлена более ло
кально. Интенсивно цеолитизированные вигрокластические туфы и вулканиче
ские стекла приурочены к кислому экструзивному комплексу, расположенному 
в центре кальдеры андезитового вулкана.

Сложный характер цеолитизации наблюдается в бассейне р. Гейзерной. 
Современное минералообразование в этом районе детально изучено С.И. На— 
боко с сотрудниками (1 9 6 1 -1 9 7 4  гг .) . В го же время здесь имеются и 
более древние, нижнечегвертичные цеолитовые породы, состояние главным 
образом из клиноптилопита. Проявления цеолитов известны также в верховь
ях рек Тигиль и Калгауч. Клиноптилолит и мордениг замещают стекло кис
лого вигрокластического туфа. Среди перечисленных проявлений цеолитов скоп
ления клиноптилолита или клиноптилолига в ассоциации с морденитом, как 
правило, связаны только с толщами кислых пирокластических пород. Так как 
кислый вулканизм наиболее широко проявился в позднем миоцене—плиоцене, 
то пирокластические толщи алнейской свиты рассматриваются как наиболее 
перспективные на цеолиты этого типа.

Вулканическая область Восточного Забайкалья
В пределах Восточного Забайкалья кислый вулканизм проявился в весьма 

своеобразной форме. В позднем мезозое в результате раскола кристалличес
кого фундамента по системе разломов главным образом северо-восточного 
простирания произошло образование впадин типа грабенов или грабен—синкли
налей. В данное время по результатам мелкомасштабного картирования можно 
выделить свыше 30  впадин. Нами исследовался вулканизм Мухо1>-Талинской, 
Могзонской (Холинской) и Закульгинской впадин (рис. 3 ).

Myxofv-Талинская депрессия расположена в 120  км к востоку от г. Улан- 
Удэ. Она имеет субширотное простирание. Ширина впадины достигает 3—3,5км . 
Впадина образовалась в результате опускания узкого блока кристаллических 
верхнепротерозойских пород, которое произошло в середине мезозоя. Впадина 
выполнена верхнеюрскими — нижнемеловыми осадочными породами. Вулканизм 
проявился в позднем мелу. Формирование Мухо]>-Талинского вулканического 
комплекса происходило в несколько этапов [Наседкин, 1963 ; Волянюк, 1 9 7 2 ]. 
На первом этапе сформировался крупный грахиандезитовый и трахитовый вул
кан; на втором — на северном фланге этого .вулкана образовался побочный 
вулканический аппарат, с которым связаны комендитовые лавы. Формирование 
комплекса завершилось внедрением даек трахита и затем излиянием грахиба
зальтовых лав (рис. 4 ) . •

В формировании комендигового вулкана можно выделить несколько фаз.
С первой, эксплозивной фазой связано образование мошной туфовой толщи, на 
второй, эффузивной произошло излияние лав и образование потоков, на треть
ей сформировалась экструзия, относительно хорошо сохранившаяся в юго-вос
точной части массива.



Рис,  3, Схема размещения на территории Забайкалья впадин, выполненных 
вулканогенными породами верхнего мезозоя

7 -  впадины, в кислые вулканических породах которых возможна цеолито- 
вая минерализация; 2 -  впадины, выполненные вулканогенными породами, со-* 
держащими цеолиты -  клиноптилолит и морденит (цифры на карте): 1 -  Му- 
хор-Шибарская, 2 -  Мухор-Талинская, 3 -  Закультинская, 4 -  Холинская

Рис.  4. Схематическая геологическая карта Мухор-Талинского вулканическо
го комплекса

1 -  туффиты; 2 -  щелочной базальт; 3 -  дайки трахита; 4 -  щелочной ли
парит; 5 -  вулканическое стекло (перлит), в том числе цеолитизированный;
6 -  агломератовый туф; 7 -  цеолитовый витрокластический туф; 8 -  цеолити
зированный стекловатый трахиандезит; 9 -  трахит; 10 -  гранит; Н  -  разлом; 
12 _ центр палеовулкана. А -  главный вулканический аппарат, Б _ экструзии, 
В -  экструзив трахиандезита



Цеолигизации подвергнута толща витрокластического туфа. Однако наиболее 
интенсивно она проявляется вокруг вулканических экструзий и вдоль разломов. 
Для данного района характерен следующий разрез: в нижней части залегает 
интенсивно цеолитизированный витрокластический туф; далее, выше по разрезу, 
расположены слабо измененные массивные стекла краевой части экструзива 
или лавового потока; еще выше по разрезу они сменяются глубоко гидрати
рованными перлитами с незначительной примесью цеолитов и минералов груп
пы монтмориллонита.

Аналогичная картина наблюдается в Холинской депрессии на участке, рас
положенном к северу от железнодорожной станции Могзон. При разведке Хо— 
линского месторождения перлита была разбурена плошадь примерно 4 x 5  км ^# 
В скважинах глубиной до 150—2 0 0  м был выявлен следующий разрез (снизу 
вверх): глубоко цеолитизированный витрюкластический туф, цеоли тизированное 
кислое стекло (першит), глубоко гидратирюванный першит с незначительной 
примесью цеолитов, неизмененный гидратированный перлит.

Минералогическр цеолитизация проявляется в образовании клиноптилолита. 
Морденит присутствует в подчиненном количестве. Он образует прожилки, за
мещает стекло центральных зон першитовых ядер, выполняет пустоты.

ЛОКАЛЬНЫЕ СТРУКТУРЫ

К локальным мы относим структуры, расположенные в пределах вулкани
ческих поясов, зон, впадин. Размеры их варэьируют от нескольких сот метров 
до 4—5 км. Выделяются структуры тектонические, вулкано-тектонические и 
стратифицированные.

Тектонические структуры

К тектоническим мы относим цеолитовые тела или зоны цеолитизации, 
связанные с разломами и зонами трещиноватости. Цеолиты образуются вдоль 
трещин или замешают стекло даек различных масштабов. В качестве ха рак те р>- 
ного примера этого типа цеолитизации можно привести Правохетинское лайко
вое поле, расположенное в пределах Тальско-Хетинского блока кислых эффу- 
зивов (Магаданская область).

В верховьях р. Хеты выявлено свыше 20 дайковых тел першита, в той или 
иной степени цео ли гизирюванного. В южной части района дайки образуют сис
тему радиальных тел, сходящихся к ядру, представленному штоком кварцевого 
порфира. В северной части района дайки локализуются вдоль грешин, огибаю
щих крупный липаритовый массив. Серия даек першита также расположена 
вдоль крупного разлома северю-восточного простирания.

Так как цеолиты образуются по вулканическому стеклу, то масштабы зон 
цеолитизации определяются параметрами даек. По прюстиранию они варьируют 
от 5 0 -1 0 0  до 4 0 0 -6 0 0  м. Мощность колеблется от 20  до 1 00—2 0 0  м. 
Наиболее интенсивной цеолигизации подвергнуты дайки, расположенные вблизи 
главного разлома севе рю-вос точного простирания. Непосредственно вблизи зо
ны разлома стекло лайковых тел на 80—90% замещено минералами группы 
цеолитов, главным образом морде ни том. По мере удаления от разлома коли
чество цеолитов уменьшается, а количество неизмененного стекла соответствен
но возрастает. На расстоянии 1 0 0 -2 0 0  м от разлома встречаются першиты, 
содержащие не более 5-10%  вторичных минералов.

Интенсивно цео ли тизиро ванные першиты встречаются вблизи южной перифе
рии липаригового массива. Здесь отмечаются крупные тела пс^ги полностью 
цеолитизированных першитов. Наиболее характерна ассоциация клиноптилолит- 
мордении-монтмориллонит. Клиноптилолиг относится к кальциевой разновид
ности. Наиболее тесно ассоциируют клиноптилолит и монтмориллонит, кото
рые образуются по трещинкам. Присутствие морденита свидетельствует о глу
бокой цеолитизации стекла. Агрегаты морденита, как правило, выполняют 
центральные части першитовых луковиц.



Рис. 5. Геологический разрез через 
цеолитовую зону р. Таллин, Анадырский 
район (Охотско-Чукотский вулканогенный 
пояс)

1 -  перлит; 2 -  липарит; 3 -  сферо- 
литовый липарит; 4 -  клиноптилолит-мор- 
денитовая порода; 5 -  монтмориллонито- 
вая глина
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В пределах данного участка устанавливается следующее соотношение меж
ду типами гидротермального изменения вулканических пород. Сваренные туфы 
кварцевого порфира подвергнуты оквардеванию и каолинизации. Гидротермаль
ные минералы этого типа сравнительно равномерно распространены по всей 
площади. Цеолигизация и монгмориллонигизация носят локальнь1Й характер.
Эти минералы локализуются вдоль тектонических трещин.

Приуроченность цеолитов к трещинным структурам также подтверждается 
на примере Рарыткинского блока кислых эффузивов, входящего в систему 
Охотско-Чукотского вулканогенного пояса.

В пределах Рарыткинского блока, в верховьях р. Таллин, была откаргиро- 
вана полукольцевая вулканическая структура, представляющая собой эродиро
ванный вулкан центрального типа. Восточный и западный фланги структуры 
состоят из сваренного туфа. Внутри внешнего полукольца сохранились ос татс
ки липа ри то во го вулканического аппарата. Они выделяются в виде Дугообраз
ной возвышенности с крутыми обрывистыми склонами, обращенными к центру 
предполагаемого вулкана. Ядро структуры сложено липаритами, образующими 
штокообразные тела, пересекаемые серией параллельных даек. Состав даек 
различен: от липарита и перлита до дацита.

Дайки приурочены к тектонической зоне мощностью до 120  м (рис.. 5 ).
В пределах этой зоны породы сменяются с юго-вос?гока на северо-запад в 
такой последовательности: дайка перлита, вмещающий измененный липарит, 
дайка сферолитового липарита, измененный липарит, вторая дайка сферолитово- 
го липарита, зона мон гмо риллони го вой глины, зона цео ли гизированнного вит- 
рокластического туфа, дайка сферолитового липарита, измененный липарит.

Монтмориллонитовые глины образуют зону мощностью до 2 5 -3 0  м. Монт
мориллонит, по-видимому, представлен щелочной разновидностью. Макроскопи
чески это белая, со слабо—зеленоватым оттенком пластичная глинистая порода. 
Мощность зоны перлигизации достигает 50  м. Цеолитовые породы имеют свет
ло-зеленую окраску. Главным породообразующим минералом является клинопти- 
лолит.

Вулкано-тектонические структуры
•К вулкано— тектоническим структурам относятся кальдеры с экструзивным 

куполом или вулканом центрального типа в центре и крупными скоплениями 
витрокластического туфа, окаймляющего данный центр. Типичным примером 
структур этого типа является Ягоднинский вулканический массив, расположен
ный на водоразделе р. Банной и системы ручьев, текущих в Начикинское 
оэеро.

Ягоднинский вулканический массив включает разнородные в геологическом 
отношении элементы: измененные кислые туфы, липаритовые экструзивы, даци- 
товые купола, дайки, реликтовые формы кальдеры анщезитового вулкана (рис. 6). 
На юге массив ограничен кольцевым разломом, фиксируемым дацитовыми 
куполами и крутыми стенками кальдеры обрушения. В северном направлении 
эта структура полого понижается и переходит в депрессию Начикинского озера. 
Главными элементами комплекса являются экструзивный купол с коротким 
потоком и поле измененных витрокластических пород, окружающих данный 
купол.

9. Зак. 1290



Рис. 6 . Схематическая геологическая карта Ягоднинского месторождения пер
лита и цеолитовых пород (составили В.В. Наседкин и В.Б. Плотников)

1 -  современные отложения; 2 -  андезито-баэальт; 3 -  липарит; 4 -  сфе- 
ролитовый липарит; 3 -  тонкополосчатый липарит; 6 -  данит; 7 -  цеолитовый 
туф с клиноптилолитом и морденитом; 8 -  цеолитизированный брекчиевый пер
лит; 9 -  отложения кратерной зоны; 10 -  базальт; 11 -  вулканическая брек
чия; 12 -  стекловатый дацит; 7.? -  слабоцеолитизированный перлит; 14 -  
сферолитовый перлит; 15 -  разлом; 76 -  плоскости флюидальности

Экструзивный купол образует изометричную в плане высоту с крутыми 
склонами, которая возвышается на 4 0 0  м над седловиной водораздела. Кру
тизна склонов купола достигает 4 0 -4 5 ° . Купол состоит из тонкоплитчатого 
липарита. На южном и юго-восточном склонах купола встречаются выходы 
стекловатых пород, образующих маломощные дайки, ориентированные к центру 
данного экструзива. На западе купол ограничен разломом. В центральной его 
части расположен кратер диаметром до 2 5 0  м, от которого ответвляются по
токи. Протяженность наиболее крупного юго-западного потока примерно 500  м. 
Поток имеет зональное строение. Нго верхняя зона сложена тонкоплитчатым 
липаритом, нижняя -  стеклом. Экструзивный купол залегает среди измененного 
витрокластического туфа. В основании купола туф крупнообломочный. В северс
ком направлении размер обломков уменьшается. На расстоянии 1,5—2,5 км 
туф становится тонкообломочным. Потоки, ответвляющиеся от центра, залега
ют на туфе. Тонкообломочные туфы представлены клиноп тиноли то вой разновид
ностью. По мере приближения к центру в туфе появляется морденит, замеща
ющий крупные обломки стекла, которые обычно погружены в тонкообломочную 
массу. Для агрегатов морденита характерен белый цвет с отчетливым розовым 
оттенком. Содержание цеолитов (морденит + клиноптилолит) достигает 85-90% . 
Вблизи купола мощность цеолитизированных пород составляет 2 0 0 -3 0 0  м, 
на расстоянии 1,5 км от центра -  100  м. Туф распространен главным обра
зом к северу от центра. Он занимает площадь в 2 ,5—3 км^. Цеолитизации 
также подвергаются перли ты, залегающие непо.среде тв,енно выше туфа.



Стратифицированные тела
К стратифицированным телам мы относим пласты, линзы, слои различной 

мощности и протяженности, горизонтально залегающие зоны. Подобные обра
зования могут встречаться как в кальдерах, так и в грабен—синклиналях.

По-видимому, пластообразные тела морденит-клиноптилолиговых пород, 
выявленные во многих районах (Кырджали, Болгария; Солотвинская впадина 
Закарпатье), можно связывать со структурами типа грабен-синклиналей. Мо]>- 
фология пластовых тел в большинстве случаев определяется параметрами тел 
витрокластического туфа. Наиболее однородные по минеральному составу тела 
образуются за счет цеолитизации тонкообломочных пепловых разновидностей 
витрокластического туфа. В районе Кырджали мощность цеолигового туфа 
варьирует от 5 до 10 м. Протяженность горизонта достигает 1 -3  км.

Предположение о связи цеолитовых пород Солотвинской впадины с гидро
термальной деятельностью подтверждается работами ряда исследователей, в 
частности В.В. Байракова [1 9 7 8 ]. По его данным, туфы состоят из клино- 
птилолига и морденита. Во всех случаях цеолиты образуются по частицам 
вулканического стекла. Степень цеолитизации пород возрастает в зависимости 
от близости к тектоническим зонам. Эта зависимость наиболее четко прояв
ляется на примере анальцима. Цеолитовые породы с высоким содержанием 
аналвдима локализуются вблизи р а з л о м а .П о  мере удаления от него количество 
анальцима постепенно уменьшается.

Метасоматические зоны Больше-Банного и Пара тунского месторождений 
на Камчатке детально изучены [Трухин, Петрова, 1 9 7 6 ] . Для Пара тунского 
месторождения установлено наличие следующей вертикальной зональности: в 
верхней части разреза преобладают породы, состоящие из альбита и цеолитов, 
ниже расположена альбит-эпидот—цеолитовая зона и еще ниже — эпидо т-альби— 
товая. Из цеолитов наиболее часто встречаются ломонтит, гейландит, томсо- 
нит, сколециг. Клинопгилолит и морденит относительно редки.

ПЕТРОГРАФИЯ ЦЕОЛИТОВЫХ ПОРОД

Значительные по масштабам скопления клиноптилолита и морденита образу
ются по вулканическому стеклу. По-видимому, это связано с тем, что морде
нит и клиноптилолит относятся к высококремнеземистым цеолитам, содержа
щим до 66- 68% SiC>2. Цеолитизации подвергаются витрокластические туфы и 
массивные стекла.

Цеолитизированный вигрокластический туф. Выделяются две основные раз
новидности туфа: равномерный тонкообломочный туф и туф, состоящий из об
ломков различного размера. Цеолитовые туфы, образующиеся при гидро терма ль
ном изменении вулканического стекла, обычно имеют светло-зеленую окраску. 
Для тонкообломочных разновидностей характерно присутствие монтмориллонита»

.* который обычно окаймляет обломки. С минералами группы монтмориллонита 
I ассоциирует низкотемпературный к рис то ба лит. Центральная часть обломков за—
\ мешается клиноптилолитом. Равноразмерные туфы имеют более сложный минет; 
\ральный состав. Тонкообломочная масса состоит из клиноптилолита и монтмо- . 
1риллонита. Цемент, как правило, имеет зеленую окраску. На светло-зеленом 
фоне выделяются крупные обломки (до 10—50 мм в поперечнике) характер
ной кремовой окраски, иногда с отчетливым розовым оттенком. Крупные об̂ - 
ломки состоят из морденита.

Массивное цеолитизированное стекло. Для массивных стекол характерны 
два наиболее часто встречающихся парагенезиса. В одном из них он представ
лен клиноптилолитом и минералами группы монтмориллонита, в другом -  кли
ноптилолитом, монтмориллонитом и морденитом.

| В п е р в о м  с л у ч а е  изменение стекла начинается с образования монтморил- 
лонита. Минералы этой группы выполняют трещины и замещают стекло, при—

1 легающее к трещинам. Следующий этап — разложение стекла и образование 
\ высоковязкой системы, из которой кристаллизуются цеолиты, в частности



Изменение, химического состава (вес.%) стекла в процессе цеолитизашга

Компоненты 1 2 3

Si02 7 2 ,2 0 71 ,1 2 6 8 ,2 4
тю 2 0 ,0 6 0 ,06 0 ,0 4

ai2o3 14 ,07 13 ,74 13 ,76

Fe2°3 0 ,8 4 0 ,87 0 ,2 7

FeO 0,21 0 ,35 0,21

CaO 0 ,9 9 2 ,48 4 ,03

MnO Следы Следы’ 0 ,6 4

Na20 3 ,68 2 ,35 1,12

K2o 3 ,16 3,07 2,21

H2o - 1 ,09 2 ,72 3 ,06

H20 + 5 ,6 8 6 ,0 8 9 ,25

so3 0 ,0 7 0 ,0 8 Следы

Li20 0 ,0 0 2 5 0 ,0 0 3 2 0,0012

R^O 0 ,0 2 5 0,011 0 ,0 0 3

Cs20 0 ,0 0 2 7 0 ,0 0 2 5 0 ,0 0 0 6

F2 0 ,1 6 Не опр. Не опр.
С ум м а 1 0 1 ,0 4 8 2 1 0 0 ,2 1 6 7 1 0 2 ,8 3 4 8
Be, г /т 5 10 1

Mn 50 0 500 800

Sn Нет Нет Нет

Nb 20 10 10

Ga 30 20 10

Zr 200 200 200

Sr 200 200 8 0 0

2R3 330 250 2 3 0

П р и м еч ан и е . 1 «неизмененный перлит, p. Хета, Магаданская область;
2 -  с лабоцео ли газированный перлит, там же; 3 -  полностью цеолитизиро ван
ный перлит, обр. С-За, там же.

клиноптилолиг. О весьма высокой вязкости среды, из которой происходит ми- 
нералообразование, свидетельствует сохранение в цеолитовой породе перлитовых 
трещин и других реликтов его первичного строения. Все эти# признаки позво
ляют предположить, что во время цеолитизашш каркас стекла полностью не 
распадался, а лишь имела место перегруппировка его отдельных структурных 
элементов в виде тетраэдров Al, SiO^ Соотношение между клиноп ги ло ли том 

I и монтмориллонитом может варьировать. Однако в большинстве известных нам 
1 случаев цеолит резко преобладает над глинистыми минералами. Содержание 
\ последних не превышает 5—7%. Значительно реже встречаются разновидности,



f в которых соотношение между монтмориллонитом и клиноп тило ли том состав- 
1 ляет 1:2 или 1:1 . В последнем случае ассоциация становится трехфазной в

i результате образования кристобалита (рис. 7)^*.
Монтмориллонит обычно присутствует в виде хорошо образованных тонко- 

[ пластинчатых кристаллов, которые группируются в сферолигы или аксиалитовые 
агрегаты.

Клиноптилолит в большинстве случаев встречается в виде ватоподобных 
или бесформенных агрегатов (см. рис. 7, 4). В скрещенных николях под мик
роскопом отчетливо заметно радиально-лучистое строение этих агрегатов. От
носительно редко встречаются пластинчатые кристаллы клиноптилолита (см. 
рис. 7,5).

Гидротермальные клиноп тилоли гы, как правило, относятся к кальциевым 
разновидностям. Об этом свидетельствует резкое увеличение содержания СаО 
в цеолитизированной породе (таблица).

Параллельно уменьшается содеражние Si02 (на 4%), а также количество 
К, Na и в первую очередь Na20. Содержание воды з полностью цео ли гизиро ван
ном перлите возрастает примерно в 2 раза (от 6 ,7 7  до 12,31% ). Количество 
малых элементов остается примерно постоянным. Исключение составляют Мп 
и Sr. Содержание Мп возрастает в 1 ,5 , a Sr в 4 раза.

Во в т о р о м  с л у ч а е , кроме клиноп тилоли та и монтмориллонита, встреча
ется морденит. Минералообразование, вероятно, можно разбить на два этапа.
На более раннем образуются монтмориллонит и клиноптилолит. Механизм ми- 
нералообразования такой же, как и в предыдущем случае. Морденит, как пра
вило, образуется на заключительной стадии процесса. Агрегат морденита вы
полняет центральные зоны перлитовой 'луковицы*. Морденит может развивать
ся и по более поздним трещинам (Холинское месторождение перлита, Восточное За
байкалье). При геологическом картировании Ягоднинского месторождения пер
лита было замечено, что количество морденита в вигрокластическом туфе воз
растает вблизи разломов или экструзивных куполов.

Почти во всех известных нам случаях морцэнит является более поздним 
по сравнению с клиноп тилоли том. Его образование можно объяснить повыше
нием температуры гидротермальных растворов (экспериментальные данные) 
или изменением химизма среды минералообразования. Это объяснение наибо
лее вероятно и тогда, когда морденит выполняет ядра перлитовой структуры. 
Для образования морденита, по-видимому, необходима более щелочная среда, 
нежели для клиноптилолита.

Монтмориллонит образуется на первой стадии изменения стекла при усло
вии его высокой трещиноватости. Для формирования глинистых минералов не
обходима свободная циркуляция гидротермальных растворов. В противополож
ность этому цеолитизация в большей степени напоминает автоклавный процесс.

В.П. Петров [1976] высказал предположение, что стекло наиболее легко 
по сравнению с другими минеральными фазами подвергается цеолитизации 
вследствие своей' термодинамической неустойчивости. Экспериментальные дан
ные и полевые наблюдения показывают, что клиноптилолит и морденит обра
зуются в широком интервале температур (примерно до 300—350°С ), который 
включает поля устойчивости многих цеолитов. Поэтому образование по кисло
му стеклу высококремнеземистых цеолитов легче объяснить близостью хими
ческих составов исходных пород и вновь образующихся минералов.

ВОЗРАСТНЫЕ СООТНОШЕНИЯ

Значительные скопления клиноп тилоли та и морденита встречаются в кис
лых вулканических комплексах начиная с позднего мезозря. Наиболее широко 
они распространены среди третичных вулканитов.

Цеолитизация стекол в вулканических областях может иметь авто- и алло- 
мегаморфическое происхождение. Авгомегаморфические цеолиговые породы

^■Рис. 7 см. в Конце книги.



образуются под влиянием гидрогерм, связанных с остывающим очагом и рас
положенным непосредственно под вулканическим аппаратов. Этот тип цео ли га
зации, по-видимому, имеет узко локальное развитие. Масштабы цеолитовых 
проявлений относительно невелики.

Систематические определения абсолютного возраста различных пород эффу
зивных комплексов показали, что део л и газированные стекла, как правило, на 
10—20 млн. лет моложе липаритов, участвующих в образовании единого мас
сива или даже одного геологического тела: потока, экструзивного ку
пола.

Так, на Камчатке устанавливается тождество возраста между цеолитиэиро- 
ванными стеклами и нижнечетвертичными базальтами. В пределах Охотско- 
Чукотского вулканогенного пояса -  между део ли газированным стеклом и ниж
непалеогеновыми трахибазальтами. Эти данные свидетельствуют о том, что ши
рокое проявление цеолитизадии в более ранних кислых эффузивах в большинст
ве случаев связано с проявлением более позднего базальтового или андезито- 
базальтового вулканизма. Причем разрыв во времени между образованием 
стекла и его део ли газацией может быть весьма значительным.
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УДК 5 4 9 .6 7 :5 5 2 .3

А.Д. ИСМАИЛ-ЗАДЕ, С.Т. АМИРОВ, М.Н. МАМЕДОВ

ЦЕОЛИТЫ МЕЗОЗОЙСКО-КАЙНОЗОЙСКОГО ВУЛКАНИЗМА 
МАЛОГО КАВКАЗА

В пределах Малого Кавказа мезозойско-кайнозойский вулканизм [Абдулла
ев, 1963] характеризуется образованием ряда дифференцированных формаций: 
андезито-базйльт-липаритовой в Сомхито-Агдамской зоне, андеэито-дацитовой 
и андезитовой -  в Араксинской и трахибазальтовой -  в Аджаро-Триалетии и 
Талыше, отличающихся широким развитием цеолитов различного генезиса. Свя
занные в основном с низкотемпературными гидротермальными процессами вул
канизма, происходившими преимущественно в подводной среде, а также с про
цессами диагенеза их продуктов -  вулканогенных и осадочно-туфогенных толщ, 
они в указанных регионах нередко образуют месторождения промышленного 
значения. К таким районам на территории Азербайджана относятся Талышская, 
Араксинская и Сомхито-Агдамская зоны, в Армении -  Иджеванский прогиб, 
в Грузии -  Ахалцихское нагорье.

Авторами статьи обобщен фактический и литературный материал по цеоли
там мезозойско-кайнозойского вулканизма.

В Т ы л ы ш с к о й  зо н е  на юго-востоке Малого Кавказа цео лито нос ность 
связана с эоценовой щелочной баэальтоидной формацией, представленной чере
дующимися вулканогенными и осадочно-туфогенными сериями. Здесь наиболее 
развиты цеолиты диагенетического типа и менее -  гидротермального и пост
магматического генезиса [ Аэизбеков и др., 1970; Азиэбеков, Мамедов, 1974 Г 
Амиров и др,* 19766].

Наиболее полно цеолитиэация представлена в раннеэоценовой серии лейцит- 
санидиновых туфов трахиандезитового состава (Астаринское поднятие -  Ляжин- 
ское поле), в которых отмечается преимущественное развитие анальцима и в 
меньшей степени -  гейландита и ломонтита. Эти туфы, состоящие из кристал- 
локластов санидина, плагиоклаза, эгирин-авгита и вулканического стекла, ха
рактеризуются недосышенностью кремнеземом и повышенным содержанием -ще
лочей. В пепловых разностях анальцим развивается сплошь по всей массе, а 
в более крупнозернистых -  в промежутках между обломками пород и минералов.

Цеолитиэация развита также в вышележащих осадочно-туфогенных толщах 
среднего и позднего эоцена Космальянского (Дивагачское поле) и Лерикского 
(Неслинское поле) прогибов. В первой из них цеолиты являются составной 
частью пелитовых туффитов, алевротуффитов, средне-крупнозернистых туфопес- 
чаников и представлены анальцим-десмин-гейландитовой ассоциацией, состав
ляющей до 40-50%  породы. Во второй осадочно-туфогенной толще, представ
ленной в нижней части туфопесчаниками, в средней -  переслаиванием туфо- 
песчаников, алевролитов и мергелей, в верхней -  преимущественно мелкозер
нистыми туфопесчаниками и алевролитами, цеолитиэация, приуроченная к ни
зам толщи, выражена в основном анальцим-гейландит-ломонтитом, а в сред
ней и верхней ее частях отмечается лишь кальцитизация. Ломонтитовая со
ставляющая цеолитизации оказывается самой значительной по отношению к 
анальцимовой и гейландитовой. Туфогенно-осадочная толща позднего эоцена 
Буроварского поднятия Талыша характеризуется наличием отдельных прослоев, 
обогащенных преимущественно ломонтит-леонгардитом при незначительном 
развитии анальцима и натролитА.

Следует отметить, что в нижележащей туфо генно-осадочной формации да- 
ния-палеоцена Талыша отмечаются зеленовато-серые плитчатые тонкозерни
стые туфы (мощностью до 300  м), характеризующиеся значительным содер
жанием морденита. ЭЛ формация залегает на карбонатной -формации позднего 
мела с базальными конгломератами в основании и несогласно перекрывается 
вулканогенной щелочно-баэальтоидной формацией эоцена.



В прогибах Талыша гидротермальные цеолиты приурочены к системам тре
щин северо-восточного и северо-западного направления, образуя густую про- 
жилковую сеть в лавах и пирокластах эоценового возраста. Повсеместное раз
витие имеют также цеолиты, выполняющие миндалины, гнезда, жеоды в эффу- 
зивах и субвулканических образованиях. Они представлены анальцим-натролит- 
гейландит-томсонитт-шабазитовой ассоциацией.

В поэднемагматических цеолитах анальцим заполняет интерстиции между 
ранее выделившимися минералами в габбро-тешенитах вулканических куполов 
и экструзивов.

В пределах А р акси н ско й  зо н ы  цеолиты отмечаются в трех генетиче
ских типах -  диагенетическом, гидротермальном и позднемагматическом [Аэиз- 
беков, 19 6 1 ; Амиров и др., 1976а,б ]. Диагенетические цеолиты связаны с 
вулканогенно-осадочной толщей среднего эоцена Ордубадского синклинория. 
Цеолитовые туфы юго-восточной части синклинория слагают полого залегаю
щие пласты, разделенные пачками алевролитов и глин при максимальной мощ
ности 30 м с постепенным уменьшением на запад до первых метров. Туфы 
полосчатые, тонко-, и среднезернистые, переходящие вверх по разрезу в круп
нозернистые и гравелитовые. Цеолиты в этих туфах представлены в основном 
морденитом. На северо-западе цеолитоносные породы среднего эоцена мощно
стью 20 м обнажаются в б ссейне р, Кюкичай где голубовато-синие трассо
видные туфы чередуются с белыми окварцованными разностями. В составе 
этих трассовых туфов отмечается клиноптилолит.

Гидротермальные цеолиты распространены сравнительно меньше, выполняя 
миндалины, жеоды, гнезда в лавах и пирокластах нижнего эоцена, а также 
отмечаются по трещинам отдельностей в нижнеплиоценовых экструэивах Но- 
рашен, Алинджа, Каэанчи. Они представлены анальцимом, мезолитом, томсо- 
нитом, гейландитом, стильбитом и ломонтитом. Поэднемагматические цеолиты 
отмечены в пределах Аразинского пластового интрузива, где белый молочный 
анальцим выполняет крупные интерстиции между плагиоклазами в диоритовых 
тешенитах.

В Со мхи т о -А  г д ам ск о й  з о н е  цеолитовые месторождения и проявле
ния сосредоточены в пределах Казахского, Агджакендского, Мартунинского и 
Мардакертского прогибов, где они приурочены к трассовидным туфам анчези- 
то-базальто-липаритовой формации верхнего мела.

В Казахском прогибе цеолиты, связанные с поэднемелоным вулканогенным 
комплексом, образуют месторождение (Айдагское) и ряд проявлений (Татлин- 
ское, Юхары-Оксюэлинское, Алибайрамлы-Каймаклинское). Цеолиты представ
лены клиноптилолитом, в меньшей степени -  морденитом и анальцимом.

В Айдагском месторождении [Ализаде, 1962] цеолитизированные туфы 
(трассы с содержанием цеолита от 30 до 80%) мощностью до 100 м нахо
дятся в переслаивании с известняками, мергелями и агломератовыми туфами.
В районе сел. Кимерли проявления цеолита (морденит) приурочены к слоисто
ритмичным целитовым и алевритовым туфам, переслаивающимся с грубозер
нистыми туфопесчаниками.

В Казахском прогибе [Абдуллаев, 1959 ; Аскеров, 1966] отмечаются так
же и гидротермальные разности, представленные натриевыми, кальциевыми и 
натриево-кальциевыми типами. С андезито-базальтово-липаритовой формацией 
позднего мела связаны натриевые (натролит, анальцим), кальциевые (сколе- 
цит, гейландит) и натриево-кальциевые (томсонит), а с трахиандезит-базаль- 
товой формацией палеогена -  натриевые (натролит, анальцим) и натрий-каль- 
циевые (томсонит) цеолиты.

В пределах Агджакендского прогиба с андезито-базальтовой формацией 
сантона ассоциируют гидротермальные цеолиты, заполняющие гнезда, миндали
ны и прожилки. Представлены они анальцимом, натролитом, мезолитом, том- 
сонитом, гейландитом, морденитом, шабазитом, сколецитом, стильбитом и стел- 
леритом.

В Мартунинском прогибе [Ахундов, 1969] гидротермальные цеолиты при
урочены к трахибазальтовой формации сантона. Они представлены анальцимом,



Химический состав, кристаллохимические формулы и оптические свойства цеолитов из мезозойско-кайнозойских вулканитов Малого Кавказа

Анальцим Стильбит

-Компоненты Т Н М А Г Ар Т А Г Ар

1 2 3 4 5 6 7 а 9 10 11 12 13 14 15 16 17

SiC>2 5 5 ,7 6 5 4 ,9 0 5 4 ,0 5 3 ,4 7 5 4 ,3 6 5 4 ,2 3 5 4 ,2 6 5 4 ,1 9 5 4 ,6 6 5 4 ,4 0 5 6 ,4 0 5 5 ,1 5 5 5 ,2 0 5 6 ,1 8 5 5 ,1 2 5 7 ,7 4 5 5 ,3 0
ai2o3 2 3 ,4 5  * 2 2 ,8 6 2 3 ,0 8 2 3 ,0 0 2 4 ,0 6 2 4 ,1 6 2 4 ,6 0 2 4 ,4 6 2 3 ,6 9 24 ,4  0 1 7 ,7 6 1 7 ,0 7 1 6 ,4 0 1 6 ,4 0 1 7 ,0 7 1 5 ,9 3 1 7 ,3 0
Fe203+Fc0 - - 0 ,0 8 0 ,0 6 0 ,04 - - - - 0 ,2 1 - -- 0 ,1 2 - 0 ,1 0
MgO - - 0 ,1 0 0 ,2 0 0 ,2 3 - - - - 0 ,3 6 - - - - - - -
CaO 0 ,1 0 0 ,7 0 1 ,0 8 1 ,0 1 ,0 9 0 ,6 3 0 ,4 8 - 0 ,3 3 0 ,1 5 8 ,14 8 ,0 6 8 ,1 8 7 ,6 4 8 ,0 6 7 ,8 1 8 ,4 3
Na20 1 2 ,3 8 1 3 ,4 4 1 2 ,8 2 1 1 ,8 5 10^62 1 2 ,7 4 1 2 ,0 1 3 ,1 0 1 1 ,4 3 1 2 ,5 0 0 ,9 6 1,54 1 ,2 5 1 ,1 3 1 ,7 8 0 ,5 6 1 ,5 0
к20 0 ,2 2 0 ,1 0 0 ,5 3 0 ,8 8 0 ,0 1 0 ,3 4 0 ,0 2 - 1 ,14 0 ,2 0 0 ,5 2 0 ,4  3 0 ,3 9 - 0 ,0 2 0 ,94 0 ,1 2

Н2° ч 7 ,7 7 8 ,1 0 8 ,2 2 9 ,3 8 9 ,31 7 ,94 8 ,3 2 8 ,2 0 8 ,0 9 8 ,0 8 1 5 ,4 6 1 6 ,0 8 1 8 ,1 7 1 8 ,6 5 1 7 ,6 5 1 5 ,5 9 1 3 ,9 0
н 20 0..38 - - - - 0 ,2 0 - 0 ,4 0 0 ,44 - 0 ,3 6 0 ,1 0 - - - 1 ,3 2 3 ,2 8
С ум м а 1 0 0 ,0 6 1 0 0 ,1 0 9 9 ,8 3 9 9 ,7 8 9 9 ,7 6 1 0 0 ,3 0 9 9 ,7 2 1 0 0 ,3 5 9 9 ,7 8 1 0 0 ,0 9 9 9 ,6 0 9 9 ,6 4 9 9 ,5 9 1 0 0 ,0 9 9 ,8 2 9 9 ,8 9 1 0 0 ,4 7

Пересчет на 6(02) 18(02)

Si 2 ,0 2 2 ,01 1 ,9 9 1 ,9 9 2 ,0 0 1 ,9 8 1 ,9 8 1 ,9 8 2 ,01 1 ,9 8 6 ,5 8 6 .5 8 6 ,6 4 6 ,7 1 6 ,5 7 6 ,7 9 6 ,5 5
А1 1 ,0 0 0 ,9 9 1 ,0 0 1 ,01 1 ,04 1 ,04 1 ,06 1 ,0 5 1 ,0 2 1 ,0 5 2 ,44 2 ,4 0 2 ,3 3 2 ,31 2 ,4 0 2 ,21 2 ,4 2
Fe+3 - - - - - - - - - - - 0 ,0 2 - - 0 ,0 1 - 0 ,0 1
Mg - - 0 ,0 1 0 ,0 1 0 ,0 1 - - - - 0 ,0 2 - - - - - - -
Са - 0 ,0 3 0 ,04 0 ,04 0 ,0 4 0 ,0 2 0 ,0 2 - 0 ,0 1 0 ,0 1 1 ,0 2 1 ,0 3 1 ,0 5 0 ,9 8 1 ,0 3 0 ,9 8 1 ,0 7
Na 0 ,8 7 0 ,9 5 0 ,9 2 0 ,8 6 0 ,7 6 0 ,9 0 0 ,8 5 '0 ,9 3 0 ,8 1 0 ,8 8 0 ,2 2 0 ,3 5 0 ,2 9 0 ,2 6 0 ,4 1 0 ,1 2 0 ,3 4
К 0,01 0 ,0 1 0 ,0 2 0 ,0 4 - 0 ,0 2 - - 0 ,0 5 0 ,0 1 0 ,0 8 0 ,0 6 0 ,0 6 - - 0 ,1 3 0 ,0 2
н20 0 ,9 9 0 ,9 9 1 ,01 1 ,1 7 1 ,14 0 ,9 9 1 ,01 1 ,0 5 1 ,0 5 _ 0 ,9 8 6 ,1 6 6 ,8 3 7 .2 9 7 ,4 3 7 ,0 2 6 ,6 3 7 ,0 0
Ng(N) 1 ,4 8 - 1 ,4 9 1 ,4 8 - - 1 ,4 8 1 ,4 8 1 ,4 8 1 ,4 8 1 .5 1 ,5 - - - 1 ,4 9 9 1 ,5 0 1
Np - - - - - - - - - - 1 ,4 9 4 1,4 96 - - - 1 ,4 9 4 1 ,4 8 9
2V - - - - - - - - - - 4 6 44 - _ 3 6 -3 8



П р и м еч ан и е. 1 -64  -  номера анализов. Цеолитопроявления: Т -  Талышское, Н -  Нахичеванское, Ка -  Казахское, М -  Мартунинское, А -  Агджакендское, К -  Кельбаджарское, Г -  в Грузии, 
Ар -  в Армении, Тр -  в Туркмении, Д -  Дашкесанское

Т абл и ц а  (продолжение)

Натролит Мезолит

Компоненты Т м А Г Ар Т Н А Г Ар

18 19 20 21 22 23 24 25 26 27 2 8 29 30 31 32

SiC>2 4 6 ,9 0 4 6 ,2 6 4 8 ,1 8 4 6 ,7 6 4 8 ,2 2 4 3 ,90 4 4 ,9 1 4 4 ,7 7 4 3 ,9 0 4 6 ,0 0 4 4 ,8 6 4 3 ,22 4 3 ,1 0 4 5 ,9 3 4 5 ,6 8

А12°3 2 6 ,6 3 2 7 ,7 9 2 4 ,9 0 2 7 ,4 5 2 7 ,8 2 2 7 ,8 0 2 5 ,6 5 2 6 ,6 1 2 7 ,8 2 2 5 ,6 5 2 7 ,0 0 2 7 ,4 5 2 8 ,4 5 2 5 ,8 3 2 6 ,5 0

Fe2°3+Fe0 - - 0 ,6 8 0 ,11 0 ,0 8 - 0 ,1 9 - - 0 ,0 7 0 ,16 0 ,0 8 0 ,1 3 0 ,1 0

MgO - - 0 ,3 4 - 0 ,2 2 - 0 ,0 7 - - - - - - - -
CaO 0 ,3 0 0 ,9 0 0 ,6 0 1 ,3 0 - 1 ,04 9 ,5 6 1 1 ,2 7 1 2 ,2 7 9 ,7 3 1 0 ,7 9 1 1 ,1 5 1 0 ,7 9 9 ,8 8 1 0 ,2 3
NajO 1 4 ,1 0 1 4 ,9 9 1 5 ,1 2 1 4 ,0 1 2 ,6 6 1 4 ,8 6 5 ,4 0 3 ,8 9 3 ,3 3 5 ,1 0 4 ,8 0 4 ,76 4 ,8 8 5 ,1 8 4 ,4 6

к 2° 0 ,4 6 0,4 2 - 0 ,0 5 - 0 ,0 7 0 ,5 2 0 ,0 2 0 ,2 3 0 ,2 3 0 ,0 2 0 ,06 0 ,0 2 - 0 ,9 2

н 2о+ 1 1 ,3 4 9 ,21 9 ,1 9 1 0 ,1 4 1 0 ,61 1 1 ,3 6 1 3 ,0 6 13 ,0 1 1 3 ,0 8 1 2 ,94 1 2 ,7 8 13 ,04 13,06 12,96 1 1 ,7 0  .

н 2о - - 1 ,21 - 0 ,5 5 1 ,04 0 ,24 - - - - - - - -
С ум м а 9 9 ,7 3 9 9 ,5 6 1 0 0 ,2 2 9 9 ,8 1 1 0 0 ,1 6 1 0 0 ,0 7 9 9 ,4 1 9 9 ,7 6 1 0 0 ,6 3 9 9 ,6 5 1 0 0 ,3 2 99 ,84 1 0 0 ,3 8 9 9 ,9 1 9 9 ,5 9

Пересчет на Ю(02) 30(О2)

Si 3 ,0 2 2 ,9 7 3 ,0 7 2 ,9 8 3 ,0 5 2 ,8 8 8 ,91 8 ,8 0 8 ,5 8 9 ,0 3 8 ,7 6 8 ,55 8 ,4 6 8 ,9 9 8 ,8 9
А1 . 2 ,0 2 2 ,1 0 1 ,8 7 2 ,06 2 ,0 7 2 ,15 6 ,0 0 6 ,1 6 6 ,4 1 5 ,9 3 6 ,2 1 6 ,4 0 6 ,5 9 5 ,9 6 6 ,0 8
с +3 Fe - - 0 ,0 3 - - - - 0 ,0 3 - - - 0 ,02 - 0 ,0 2 0 ,0 1

Mg - - 0 ,0 3 - 0 ,0 2 - 0 ,0 2 - - - - - - - -
Са 0 ,0 2 0 ,0 6 0 ,04 0 ,0 9 - 0 ,0 7 2 ,0 3 2 ,3 7 2 ,5 7 2 Г04 2 ,2 6 2,:ш 2 ,2 7 2 ,0 7 2 ,14
Na 1 ,76 1 ,64 1 ,8 7 1 ,7 3 1 ,5 5 1 ,8 9 2 ,0 8 1 ,4 8 1 ,2 6 1 ,94 1 ,8 2 1,82 1 ,84 1 ,9 7 1 ,6 8
К 0 ,04 0 ,0 3 - - - - 0 ,1 3 - 0 ,0 6 0 ,0 6 - - - - 0 ,2 2
н 20 2 ,44 1 ,9 7 2 ,21 2 ,1 5 2 ,35 2 ,56 8 ,81 8 ,5 2 8 ,5 2 8 ,4 7 8 ,3 2 8 ,00 8 ,5 5 8 ,4 6 7 ,6 6

Ng(N) 1 ,4 8 3 1,4 85 - 1,4 86 1 ,4 9 0 1 ,5 0 6 - 1 ,5 0 7 - 1 ,5 0 8 1 ,5 0 6 1 /5 0 8 -
Np 1 ,4 7 9 1 ,4 7 9 - 1 ,4 7 5 1 ,4 7 9 1 ,5 0 4 - 1 ,5 0 4 - - 1 1,504 1 ,5 0 0 1 ,5 0 2 -
2V - - - _ + 60-62 - 74 - 7 3 - +о;* - - +76,0



Сколецит Томсонит

Компоненты Т А Ка Г Ар Т Н М А *
Г Ар

33 34 35 36 37 38 39 4 0 41 4 2 4 3 44 | 45 46 47

S iO 2 4 4 ,0 0 4 5 ,7 0 4 3 ,96 4 3 ,2 4 4 6 ,3 2 4 5 ,8 4 3 9 ,5 0 4 0 ,0 3 8 ,0 2 3 8 ,5 6 ' 3 9 ,4 0 3 7 ,7 5 39,4  8 3 9 ,4 2 4 3 ,4 0

А12о 3 2 5 ,6 0 2 5 ,9 0 2 7 ,0 6 2 8 ,3 4 26 ,14 2 6 ,7 0 2 9 ,4 2 2 9 ,7 0 3 0 ,3 1 3 1 ,2 0 3 0 ,7 6 3 2 ,0 8 3 0 ,7 0 2 9 ,7 5 2 8 ,9 4

Fe203+Fe0 - - 0 ,1 6 0 ,21 - 0,4 3 - 0 ,4 8 0 ,0 5 - 0 ,3 2 0 ,3 7 0 ,0 5 0 ,0 6

мцо 0 ,0 8 -• - - - 0 ,3 7 - - - - 0 ,64 - 0 ,3 3 0 ,9 9

СлО 1 4 ,9 0 1 4 ,5 6 1 3 ,3 2 1 3 ,6 5 13 ,0 6 1 4 ,0 1 6 ,41 1 2 ,2 1 1 3 ,5 2 1 2 ,7 0 1 2 ,2 9 1 1 ,2 4 1 2 ,0 0 1 2 ,6 3 1 1 ,0

Na2(). 0 ,6 5 0 ,2 2 1 ,6 0 1 ,6 5 0 ,9 8 0 ,6 8 2 ,2 8 4 ,7 2 4 ,4 8 4 ,6 0 4 ,5 5 4 ,8 5 4 ,84 4 ,9 1 2 ,1 5

Ко0 0 ,04 0 ,04 0 ,0 2 0 ,04 0 ,5 3 - - 0 ,3 3 0 ,0 2 0 ,0 8 0 ,3 0 - 0 ,01 - 0 ,04

п2о + 13 ,8 4 1 2 ,7 0 1 3 ,8 4 1 2 ,6 3 13 ,14 1 2 ,9 6 1 1 ,64 1 2 ,7 6 1 3 ,4 3 1 2 ,91 1 2 ,6 6 1 2 ,4 0 1 2 ,8 2 1 2 ,3 4 1 2 ,4 8

м20 0 ,2 6 1,04 - - - - - - - - - 0 ,7 1 - 0 ,5 0 0 ,44

С ум м а 9 9 ,3 7 1 0 0 ,1 6 9 9 ,9 6 9 9 ,7 6 1 0 0 ,1 7 1 0 0 ,1 8 1 0 0 ,0 5 99", 72 1 0 0 ,2 6 1 0 0 ,0 0 9 9 ,9 6 9 9 ,9 9 1 0 0 ,2 2 9 9 ,9 3 9 9 ,5 0

Пересчет на Ю(02) 20(02)

Si 2 ,94 2 ,9 9 2 ,9 0 2 ,8 3 3 ,0 0 2 ,9 7 5 ,2 0 5 ,3 2 5 ,1 0 5 ,1 3 5 ,2 2 5 ,0 2 .5 ,22 5 ,2 5 5 ,6 6

А1 2 ,01 2 ,0 0 2 ,1 0 2 ,1 8 2 ,0 0 2 ,0 3 4 ,5 7 4 ,6 6 4 ,8 0 4 ,8 9 4 ,8 0 5 ,0 3 4 ,7 9 4 ,6 7 4 ,4 5

Fe+3 - - 0 ,0 1 0 ,0 1 - - 0 ,04 - 0 ,0 5 - - 0 ,0 3 0 ,04 - -
Mg 0 ,0 1 - - - - 0 ,0 7 - - - - 0 ,1 3 - 0 ,0 6 0 ,1 9

Са 1 ,06 1 ,0 2 0 ,94 0 ,9 6 0 ,9 0 0 ,9 4 2 ,3 2 1 ,74 1 ,94 1 \8 1 1 ,7 5 1 ,6 0 1 ,7 0 1 ,8 0 1,54

Na 0 ,0 8 0 ,0 2 0 ,1 0 0 ,2 0 0 ,1 2 0 ,0 8 0 ,5 8 1 ,2 2 1 ,1 7 1 ,1 9 1 ,1 7 1 ,2 5 1,24 1 ,2 7 0 ,54

К - - - 0,04 - - 0 ,0 3 0 ,0 5 - - - -
н20 3 ,1 3 2 ,9 9 3 ,04 2 ,7 5 2 ,84 2 ,8 0 5 ,1 1 5 ,6 6 6 ,0 5 ,7 3 5 ,6 2 5 ,8 2 5 ,6 5 5 ,7 0 5 ,6 2

Ng(N) 1 ,5 0 8 - 1 ,5 0 6 - 1 ,5 1 8 1 ,5 1 9 1 ,5 2 6 1 ,5 2 8 - - - - 1 ,5 3 1 -
Np 1 ,5 0 2 - 1 ,5 0 3 - 1 ,514 1 ,5 1 0 1 ,5 1 8 1 ,5 1 9 - - - - 1 ,5 2 3 -
2V 38 - 38,0 -36 +54 58



Гейландит
--------- —  ' • -  - ' — ■ -------- ч--------------------------------------------------------

Клиноптилолит Ломонтит-леонгардит

Компоненты Т Н А К Г * Ар* Т Ка* г* Ар* Тр* Т Д г * Ар

48 49 50 51 52 53 54 55 56 57 58 59 60 61 62 63 64

Si0 2 57,66 58,13 58,14 57,05 56,99 58,10 56,0 . 62,34 65,90 62,36 65,45  '' 67,0 50,10 ' 51,60 50,60  '1 53,61 50,48

А12°3 17,60 16,40 16,65 16,76 16,28 16,08 17,0 13,44 12,20 . 13,14 12,92 11,72 21,12 20,72 22,55 20,59 21,55

F ^ Oa+FcO - - 0,04 - 0,91 0,04 - - 1 ,1 9 1,63 0,84 1,71 - - 0,10 0,07 -

MgO - - 0,21 - 0,40 0,32 - - 0,57 0,92 0,90 0,88 - - 0,44
CaO 7,40 7,50 7,66 7,84 8» 74 6,07 8,40 5,0 4,05 2,72 4,13 3,35 12,50 13,00 12,84 11,24 9,11
Na20 1 ,1 0 0,34 2,34 2,86 0,38 2,51 1,20 1,10 2,55 3,99 0,84 3,10 1,0 0,46 0,07 0,54 1,12
к 2о 0,51 0,10 0,15 - 1,59 0,80 0,20 0,44 1,18 1,20 1,96 1,25 0,17 0,14 0,06 - 3,80
н 2о + 16,60 16,35 14,63 14,39 14,65 11,06 14,68 16,42 6,20 8,32 7 ,2 2 5,58 15,16 12,30 13,61 11,55 14,70
н 20 - 0,72 - 1,08 - 4,55 1,92 1,10 5,25 5,33 5,30 4,80 - 0,63 - 1,89 -
С ум м а 100,87 99,54 99,82 99,98 99,94 99,53 99,40 99,84 98,09 99,61 99,56 99,39 100,05 99,85 99,83 99,93 100,76

Пересчет на 18(02) 12(02)

Si 6 ,6 6 6,81 6 ,6 8 6,63 .6,61 6,76 6,62 7,23 7,33 7,07 7,25 7,35 3,95 4,01 3,92 4,10 3,98

А1 2,40 2,26 2,26 2,30 2,22 2 , 20 . 2,37 1,84 1,60 1,76 1,69 1,51 1,97 1,90 2,06 1,86 2,00

Fe+3 - - - - 0,08 - - - 0,01 0,14 0,07 0,06 - - - - -

Mg - - 0,03 - . 0,07 0,06 - - 0,09 0,16 0,15 0,14 - - - 0,05 -

Са 0,92 0,94 0,94 0,98 • 1,09 0,76 1,06 0,62 0,48 0,33 0,49 0,39 1,06 1,08 1,06 0,92 0,77

Na 0,25 0,08 0,52 0,64 0,09 0,57 0,27 0,25 0,55 0,87 0,18 0,66 0,15 0,07 0,01 0,08 0,17

К 0,07 0,02 0,02 0,24 0,12 0,03 0,06 0,16 0,17 0,28 0,17 0,02 0,01 - - 0,38

н2 о 6,40 6,67 5,61 5,99 5,67 6,06 6,54 6,78 4,24 5,16 4,62 3,79 3,99 3,53 3,51 3,50 3,86

Ng(N) 1,496 1,502 - - 1,505 1,496 - - - - - 1,516 1,518 • - 1,523

Np 1,523 1,599 - - 1,497 1,486 - - г - - 1,506 1,510 - - 1,516

2V +30 +32 - - +34 -  . - - - - -



натролитом, томсонитом, сколецитом, шабазитом, стильбитом, гейландитом, 
морденитом, выполняющими миндалины, жеоды и прожилки.

В Мардакертском прогибе [Амиров, 19766] цеолитовая минерализация при
урочена к позднемеловым карбонатно-туфовым отложениям. Из цеолитов здесь 
встречаются клиноптилолит и морденит.

В Армении [Мнацаканян, 1965 ; Авакян, 1973] цеолитовая минерализация 
приурочена к баэальт-липаритовой формации коньяка-сантона Иджеванского 
прогиба, где цеолиты гидротермального генезиса развиты в виде прожилков. 
Они представлены анальцим-натролит-томсонитовой, томсонит-сколецитовой, 
томсонит-шабазитовой, сколецит-стильбит-леонгардитовой, гейландит-морде- 
нитовсй ассоциациями. Кроме того, встречаются верхнемеловые трассовые 
туфы с высоким содержанием клиноптилолита.

В Грузии [Гвахария, 1951; Петров, 1967 ; Батиашвили, 1 9 72 ] цеолитовая 
минерализация приурочена к вулканогенной серии позднего мела и палеогена 
(Грузинская глыба и Аджаро-Триалетия). Лавы и вулканокласты позднего ме
ла содержат анальцим, натролит, мезолит, сколецит, гейландит, томсонит и 
ломонтит. С эоценовым вулканизмом связан ряд месторождений и проявлений 
гидротермального генезиса.

Из приведенной краткой характеристики видно, что цеолитовые ассоциации 
группируются в следующие генетические типы: диагенетический (эпигенетиче
ский), гидротермальный и поэднемагматический. Диагенетический тип цеолито- 
обраэования, связанный с процессами взаимодействия поровых растворов с 
алюмосиликатным и силикатным материалом различных по составу вулканоген
ных пород, является наиболее широко развитым, образующим месторождения 
промышленного значения. К ним относятся месторождения и проявления туфов, 
состоящих преимущественно из клиноптилолита и морденита и, реже, из аналь- 
цима, гейландита, стильбита.

При общности процессов цеолитообраэования в рассматриваемых зонах наб-г 
людаются существенные различия, связанные со специфичностью условий их 
проявления и состава. Данные по химическому составу цеолитов приведены 
в таблице. Как из нее видно, клиноптилолит в трассовых туфах Казахского 
прогиба (анализ 5 6 )^  и Армении (анализ 58) имеет близкий состав (SK>2 =
= 65 ,9-65 ,5% , при сумме окислов щелочей Na и К = 2 ,8 -3 ,7 ) , что связано 
с принадлежностью его к одному генетическому типу вулканитов, формирую
щихся в сходных геологических условиях, а именно к трассовым туфам анде- 
зито-базальт-липаритовой. формации верхнего мела. Сравнительно меньшим 
содержанием SiC^ (62,36% ) и большим значением суммы окислов щелочей 
Na и К (5,19% ) характеризуется клиноптилолит Грузии (Дзегви, анализ 57) 
и Туркмении (Бадхыэ, анализ 5“9 ), что связано с палеогеновым щелочным 
вулканизмом.

В трассовых туфах позднего мела наряду с клиноптилолитом отмечается 
и морденит, установленный рентгенометрическим методом в Мардакертском 
прогибе. По данным Л.Я. Насирова, в Казахском и Ордубадск’ом прогибах со
держание'его в туфах составляет до 70%. Морденит отмечается также в а'к- 
вагенных туфах дания-палеоцена Талыша (до 65-70% ).

Анальцим в пределах Азербайджана отмечается преимущественно в разно
зернистых эоценовых туфах и туффитах туфо генных и осадочно-туфогенных 
толщ Талыша. Причем если в нижних частях формации наблюдается преиму
щественное развитие анальцима (анализы 1, 2 ), то в верхних он находится 
в ассоциации с гейландит-десмином при незначительном присутствии ломонтит- 
леонгардита.

Гейландит в этих толщах отмечается в маломощных линзах туфов и, как 
видно из данных химического *аналиэа (анализ 5 5 ), весьма близок к клино- 
птилолиту, характеризуясь высоким содержанием SK>2 (62,34% ), низким -  

(13,44% ) и СаО (5,0%) и повышенным количеством цеолитовой воды 
(16,4*2%).

 ̂Здесь и далее в статье везде ссылки на анализы, приведенные в таблице.



Стильбит, являющийся относительно гейландита более низкотемпературным, 
находится с ним в постоянном парагенезе. Кроме них, присутствует ломонтит- 
леонгардит, образующий в верхних горизонтах осадочно-туфогенной толши позд
него эоцена отдельные прослои, сплошь им обогащенные.

Среди гидротермальных цеолитов в рассматриваемых регионах самым рас
пространенным является анальцим, развивающийся в ассоциации с другими 
цеолитами в миндалинах, жеодах и прожилках, а также нередко в различных 
породах по полевым шпатам. В щелочной базальтоидной формации Талыша он 
отмечается обычно в ассоциации с натролитом, гейландитом, нередко -  с хло
ритом и кальцитом. В анальциме (анализы 3 и 4 ) отмечается несколько по
вышенное содержание Са (1 ,08-1 ,0% ). По данным рентгеноструктурного ана- 
лиза (5 ,5 7  А-30, 3 ,42  Я-65, 3 ,39  А-100), этот анальцим близок к вайра- 
киту. В некоторых кристаллах он обнаруживает слабое двупреломление и двой- 
никование, что, возможно, связано [Сендеров, Хитаров, 1970] с упорядоче
нием распределения атомов Si и А1 в кристаллической решетке. При этом ку
бический анальцим становится псевдокубическим.

По химическому составу гидротермальные анальдимы Талыша близки к 
анальцимам Грузии (анализ 9): относительно невысокое содержание А120^ 
(для Т = 23 ,0 , а для Г= 2 3 ,7 ), низкое -  Na (Т = 11 ,85 , Г= 11,4 3) и высо
кое -  К (Т =* 0 ,9 , Г= 1 ,14). По этим же данным они отличаются от гидро
термальных анальцимов Армении (анализ 10), Нахичевани (анализ 5 ), Агджа- 
кендского (анализы 7, 8 ) и Мартунинского (анализ 6 ) прогибов, в которых 
количество А120з колеблется от 2 4 ,0 6 -  до 24,60%, Na -  от 12 ,0  до 13,0% 
и К -  от 0,02 до 0,34%.

Стильбит из Талыша (анализы 1 1 -1 3 ) и Грузии (анализ 16) приурочен к 
вулканогенным формациям палеогена, а в Ордубадском, Мартунинском и Агд- 
жакендском прогибах (анализы 14, 15) и в Армении (анализ 17) -  к вулка
ногенной формации позднего мела. Химические анализы обнаруживают сравни
тельную близость компонентов, при некотором различии стильбитов Грузии, 
характеризующихся повышенным содержанием S1O2 (57,74% ) и К (0 ,94 ) и 
пониженным -  А120з (15,93% ), Са (7,81%) и Na (0,56% ). На Талыше дес- 
мины находятся в ассоциации с гейландитом, кальцитом, реже -  сколецитом; 
в Грузии -  с гейландитом, томсонитом, морденитом и кальцитом; в Марту
нинском и Ордубадском прогибах -  с гейландитом.

В щелочной базальтоидной эоценовой формации Талыша натролит встреча
ется совместно с анальцимом, сколецитом, мезолитом и кальцитом, а в позд
немеловых вулканитах Иджеванского и Мартунинского прогибов -  с анальци
мом и кальцитом. Химический состав и кристаллохимические формулы натро- 
литов из этих районов (анализы 1 8 -2 3 )  показывают их сравнительную бли
зость; лишь для натролитов Талыша и Мартуни характерны высокие содержа
ния К (0,4 2-0,46% ). Натролит Талыша, нагретый до 560°С , становится 
псевдо ромбическим (псе вдотетра гона льный: а = 16,58, b = 17 ,14 , с *  6 ,6 1 ). 
При последующем нагревании до 9 0 0 -1 0 0 0 °С он полностью разру
шается и превращается в рентгеноаморфное вещество. Выше 1 0 0 0 - 
1100°С  образуется новая кристаллическая фаза, выраженная нефели
ном.

Мезолит -  довольно распространенный цеолит. На Талыше он развит в вул
канитах раннего и позднего эоцена (анализы 2 4 -2 7 ). Анализы 25 и 26 ха
рактеризуются пониженным содержанием Na (Na20 = 3 ,8 9 -3 ,3 3 ); анализы 
24 и 27 весьма близки по химическому составу к мезолитам Грузии (анализ 
31). Мезолит из Талыша, нагретый до 1 1 0 0  С, дает новую кристалличе
скую фазу, выраженную плагиоклазом (лабрадором) и незначительно нефели
ном. Мезолиты из Ордубадского прогиба (анализы 28, 29 ) характеризуются 
повышенным содержанием AI2Q3 (27 ,0 -27 ,45% ) и пониженным -  К (0 ,0 2 -  
0,06% ), а мезолиты Армении (анализ 32) -  повышенным содержанием К 
(0,92%) и пониженным количеством воды (11,70% ). В вулканитах Агджакенд- 
ского (анализ 30) и Мартунинского прогибов они ассоциируют с томсонитом, 
сколецитом й натролитом.



Сколецит Талыша относится к кальциевым разностям (анализ 33) и при 
нагревании до 1100°С переходит в анортит. Сколецит же из среднеэоценовых 
вулканитов Грузии (анализ 37 ) характеризуется минимальным содержанием 
Са (13,06% ) и максимальным -  К (0,53%). Весьма близки химические со
ставы сколецитов Агджакендского и Казахского прогибов (анализы 3 4 -3 6 Ь 
связанные с позднемеловыми миндалевидными андеэито-баэальтами. Близок 
к ним также сколецит из позднемеловых базальтов Армении (анализ 38).

Томсонит в породах эоценовой щелочной базальтоидной формации Талыша 
развит в основном в пустотах и трещинах, а также по плагиоклазу (битовни- 
ту) в габброидах Гамаратского интрузива (где он фиксируется по отражениям: 
0 ,20 -  d = 6 ,6 lA , / = 60; 142 , 4 1 2  -  d = 2,8бХ, / = 85; 0 ,21 -  d =
= 3,20A, / = 100). Содержание Са в томсонитах из миндалин выше (16,41% ), 
a Na меньше (2,28%), чем в прожилковых. Томсонит из миндалин, нагретый 
до 1100°С, переходит в битовнит и в незначительных количествах в нефе
лин. Томсонит из вулканитов среднего эоцена Грузии (анализ 46 ) содержит 
0,03% ВаО. Томсониты Ордубадского, Мартунинского и Агджакендского про
гибов (анализы 41-4  5) близки по составу. В миндалевидных лавовых пото
ках позднемеловых вулканитов Армении (анализ 47) они имеют повышенную 
кремнистость (SiC^ -  4 3,40%), пониженную глиноземистость (AI2O3 -  28,94% ) 
и низкие содержания Са и Na (2,15% ). По данным рентгенометрии отмечают
ся линии гоннардита и томсонита (d = 2,865А, / = 10, d = 2,9 4 А, / = 100);

Гейландит является одним из наиболее распространенных цеолитов в эоце
новой щелочной базальтоидной формации Талыша (преимущественно в ранне- 
эоценовых ее вулканитах) и Грузии (среднеэоценовых вулканитах). В химиче
ском составе гейландита (анализы 4 8, 49 , 53 ) при одинаковых содержаниях 
S1O2 и AI2O3 в гейландитах Грузии [Гвахария, 1952; Батиашвили, 197 2] от
мечаются повышенные концентрации Na (2,51%) и К (0,80% ) и пониженные 
Са (6,07%) и воды (Н2О+ = 11,06% ), В гейландитах палеогеновых вулкани
тов Грузии содержится 0,31% ВаО. В гейландитах из позднемеловых вулкани
тов Армении (анализ 54 ) отмечается пониженное содержание S1O2, повышен
ное -  Са, а также примесь ВаО. Гейландит встречается также в Агджакенд- 
ском, Кельбаджарском’(анализы 51 и 52) и Мартунинском прогибах. В пос
леднем он ассоциирует с анальцимом, стильбитом и натролитом. В пределах 
Араксинской зоны гейландит, помимо эоценовых вулканитов, отмечается так
же в нижнеплиоценовых экструзивах Парадаштского прогиба, развиваясь по 
первичным трещинам отдельностей (анализ 50).

Ломонтит-леонгардит в Талыше (анализы 60, 61 ) приурочен к вулкани
там раннего и позднего эоцена, а в Грузии -  к вулканитам среднего эоцена 
(анализ 6 3 ) . Последний характеризуется повышенным содержанием Si02 
(53,61%) и пониженным воды (11,55% ). Для ломонтитов поэднемеловых вул
канитов Армении (анализ 6 4 ) характерно высокое содержание К (К20= 3,80%) 
и низкое -  Са.(СаО = 9,11% ), что связано [Мнацаканян, 1965] с замеще
нием .части катионов Са на Na и К. Ломонтит-леонгардит встречается также 
в Мартунинском, Агджакендеком, Дашкесанском и Казахском прогибах.

Таким образом, Малый Кавказ в мезозойско-кайнозойское время характе
ризовался широким проявлением вулканизма, сопровождавшегося образованием 
цеолитов различного генетического типа.

Наиболее развитыми среди них являются диагенетические цеолиты, связан
ные с процессами преобразования различных по составу вулканогенных пород, 
образующих месторождения промышленного значения и состоящие преимущест
венно из клиноптилолита и морденита. Гидротермальные цеолиты встречаются 
реже :и представлены анальцимом, натролитом, гейландитом, мезолитом, ско- 
лецитом, томсонитом, стильбитом. Поз днемагматический цеолит -  анальцим -  
развит в щелочных основных формациях.

Изучение отдельных групп цеолитов позволило показать некоторые разли
чия их химических составов, что связано со спецификой и условиями проявле
ния вулканизма. Была установлена зависимость между ассоциациями цеолито- 
вых минералов и составом содержащих их формаций. Щелочной основной со



став формации -  трахиандезито-базальтовый и трахибазальтовый -  способст
вует образованию цеолитов с пониженным содержанием SiC>2 * анальцима, 
натролита, мезолита, сколецита, томсонита, стильбита; андезито-дацитовый 
и андезитовый -  гейландита, томсонита, стильбита; а кислый андезито-базаль- 
тово-липаритовый -  высококремнистых цеолитов -  клиноптилолита и морденита.
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В.В. БАЙРАКОВ

ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ ЛОКАЛИЗАЦИИ 
МОРДЕНИТОВОЙ МИНЕРАЛИЗАЦИИ 
В ТРАССАХ СВЯТОЙ ГОРЫ (КАРАДАГ, КРЫМ)

Впервые fca наличие трассов в вулканической группе Карадага указал в 
1897  г. А.Е. Лагорио. Позднее П.Н. Чирвинский [1916] определил трассы 
Святой горы как лаву с микролитами плагиоклаза и отметил Ъ них повышен
ное содержание щелочей по сравнению с итальянскими пуццоланами. Согласно 
Ф.Ю. Левинсону-Лессингу [ Левинсон-Лессинг, Дьяконова-Савельева, 1 9 3 3 ] , 
трассы являются наиболее молодыми породами среди кайнотипной серии Кара
дага, так как содержат обломки андезитов и липаритов. Пб его мнению, трас
сы представляют собой своеобразные эффузивные образования, промежуточные



между лавами и туфами, описанные в литературе под названием 'пилерно*.
В большинстве случаев внешний облик трассов свидетельствует об их брек- 
чиевидном характере, а микроструктура довольно часто обнаруживает литоид- 
ную основную массу с проявлением флюидального строения в отдельных уча
стках, представляющих собой измененные обломки стекла.

На полезные свойства трассов впервые было обращено внимание русских 
предпринимателей цементной промышленности, которые пытались найти породы, 
типа неаполитанских пуццолан. Объясняя полезные свойства трассов, одни 
исследователи связывали их с тем, что аморфная масса трасса сложена опа
лом. По мнению других, высокие потери при прокаливании трассов обуслов
лены цеолитным характером воды, но доказательства наличия в них цеолитов 
отсутствовали. Первые данные о морденитовом составе трассов получил В,В.На
седкин [1 9 6 3 ]. Позднее, опираясь на большей фактический материал с ис
пользованием количественного рентгеновского анализа, морденитовая минера
лизация трассов была частично охарактеризована [Шитовкин и др., 19 7 5 ].

С запада небольшая часть Святой горы и почти весь Малый Карадаг сло
жены вуйканичеслими брекчиями и туфами основного состава, спилитами, кера
тофирами и оксикератофирами (рис. 1, вкл.). Среди них встречаются отдель
ные линзовидные тела алеврито-псаммитовых, литоидных, иногда брекчиевид
ных трассов с обломками ксенолитов перечисленных выше пород. Содержание 
в них морденита варьирует от 20 до 55%, но в зонах интенсивного окварце- 
вания оно понижается до 10%. Выходы трассов прослеживаются к югу от 
источника Гяур-Чесме и к северу на склонах Малого Карадага. Во вмещаю
щих трассы породах -  спилитах и кератофирах -  установлены редкие миндале
образные включения вулканического стекла, в большинстве случаев нацело 
превращенного в сферолитовые апэегаты игольчатого морденита, и реже в 
кварц-клиноптилолит-морденитовый агрегат.

Юго-восточная часть склона Святой горы сложена палео липаритами, среди 
которых обнаружен блок трассов. Здесь трассы с обломками палеолипарита 
содержат до 40-50%  морденита. Центральная и западная части Святой горы 
сложены трассами. Мощность этих пород на дневной поверхности варьирует 
от 800  м на севере массива (где он срезается тектоническим нарушением) 
до 25 м на юге. Центральное, в общем однородное (алеврито-псаммитовые, 
литоидные разновидности трассов) тело по периферии на контакте с вмещаю
щими породами окружено брекчневидными трассами, содержащими в составе, 
помимо преобразованного вулканического стекла и кристаллов плагиоклаза, 
обломки ксенолитов вмещающих пород -  липаритов и андезитов.

Формирование брекчиевидных трассов, по-видймому, происходило в резуль
тате экструдирования в пластичном, близком к твердому, состоянии кислой ла
вы, контактирующие части которой вследствие трения с вмещающими породами 
сами дробились на куски и захватывали обломки ксенолитов. Это подтвержда
ется при микроскопических исследованиях. Флюидальность, наблюдающаяся в 
некоторых измененных обломках стекла, не совпадает с флюидальностью ос
новной цементирующей массы стекла. Граница между обломками стекла и ос
новной его массой лишена признаков термального или иного воздействия. Толь
ко в редких случаях наблюдается обильное образование гидроокислов железа 
на границе ксенолитов и цементирующей основной массы. Среди брекчиевид
ных трассов в карьере ранее встречались гнезда черного свежего стекла с 
порфировыми кристаллами андезина. Показатель преломления стекла равен 
1,4 93, что указывает на его липаритовый состав. По содержанию воды (7,03%) 
оно может быть отнесено к пехштейну.

Интенсивные дизъюнктивные подвижки, происходивши в процессе формиро
вания трассов, обусловили появление значительных по мощности тел брекчие
видных трассов. В восточной части массива они наблюдаются почти на всем 
протяжении вдоль контакта с палео липаритами, но максимальная их мощность 
отмечается в прикарьерной части массива. Содержание в трассах морденита 
варьирует в пределах 15-25%, но в случае интенсивного наложенного оквар- 
иевания понижается до 10%. Довольно низкое содержание морденита в брек-



ч невидных трассах обусловлено в основном незначительным количеством в них 
обломков вулканического стекла и повышенным содержанием ксенолитов липа
рита. Значительно большая по мощности зона брекчиевидных трассов наблюда
ется в западной части Святой горы с породами палеотипной серии. Здесь на
ряду с обломками спилитов, кератофиров и андезитовых порфиритов присутст
вуют ксенолиты глинистых сланцев. В контактовых частях содержание ксено
литов пород палеотипной серии довольно высокое (до 40%), размер их дости
гает 5 -6  см.

По мере удаления от контакта уменьшается содержание ксенолитов; в об
щем они становятся меньше по размерам и сопоставимы с обломками вулка
нического стекла. В связи с этим содержание в них морденита возрастает 
до 35-50% . Кроме того, среди брекчиевидных трассов с содержанием морде
нита до 50% или на границе брекчиевидных и алеврито-псаммитовых литоид- 
ных трассов встречаются лентообразные, линэовидные тела брекчиевидных 
трассов мощностью до 15 м и протяженностью до 75 м с небольшим количе
ством морденита (5-25% ). Последние, как правило, образуют на дневной по
верхности хорошо отпрепарированные стенкообразные выходы, для которых 
характерна повышенная по сравнению с вмещающими породами прочность, обус
ловленная интенсивно наложенными процессами окварцевания. Особенно отчет
ливо фиксируется окварцевание брекчиевидных трассов на западном склоне 
Святой горы и на водоразделе между Святой горой и Малым Карадагом. В 
результате окварцевания окраска трассов из зеленой и голубовато-зеленой 
переходит в светло-желтую и серую, а текстура из брекчиевидной -  в мас
сивную, сливную. Окварцевание происходит по ослабленным 30HaMf совпадаю
щим с направлением простирания пород.

Для алеврито-псаммитовых литоидных трассов, располагающихся среди брек
чиевидных разновидностей, характерно наиболее высокое содержание мордени
та (50-70% ). Однако иногда среди них встречаются линзовидные тела трас
сов, характеризующиеся пониженным содержанием морденита (30 -4  5%), что, 
как показывает микроскопическое изучение, обусловлено интенсивным прояв
лением процессов монтмориллонитиэации и окварцевания. Необходимо отме
тить, что литоидные разновидности трассов, вероятно, из-за небольшой раз
мерности слагающего материала и слабой проницаемости, в меньшей степени 
подвержены процессу окварцевания. Основное тело литоидных трассов образу
ет линзовидную залежь протяженностью до 750 м и максимальной мощностью 
до 150  м. Она дугообразно протягивается почти от вершины Святой горы до 
карьеров.

Для трассовых карьеров, по стенкам которых Е.П. Черепановой были отоб
раны точечно-бороздовые пробы, содержание морденита значительно ко
леблется даже в пределах выделенных разновидностей (рис. 2, вкл.). Для 
брекчиевидных трассов с обломками ксенолитов количество морденита варьиру
ет от 20 до 45%; для брекчиевидных пемзовых трассов содержание морденита 
колеблется от 25 до 65%, а для алеврито-псаммитовых, литоидных -  от 40  
до 70%. В общем наиболее высокое количество морденита отмечается в ли
тоидных разновидностях и примерно на 15-20% оно ниже в брекчие видных 
пемзовых трассах. По верхнему карьеру истинная мощность наиболее богатых 
морденитом трассов составляет 150 м. В карьерах хорошо видно, что трассы 
разбиты на отдельные блоки тектоническими нарушениями, максимальная мощ
ность которых достигает 20 см. Трещины выполнены хлоритом и монтморил
лонитом. Значительный по интенсивности процесс монтмориллонитиэации наблю
дается в канавах. Здесь пласты крепкого литоидного трасА  иногда череду
ются с трассами, почти полностью замешенными глинистыми минералами.

Микроскопически трассы обладают смешанной порфировидной и пирокласти
ческой структурой, в то время как основная масса -  чаше флюидальной, реже 
вариолитовой (рис. 3 )^ . Порфировидность структуры трассов обусловлена оди
ночными вкрапленниками плагиоклаза или их гломеропорфировыми скоплениями.

^ Рис, 3 и 4 помешены в конце книги. 
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Пирокластический характер структуре трассов придают обломки ксенолитов 
липаритов, кератофиров и других пород, а также обломки измененного вулка
нического стекла, контуры которого довольно часто видны среди цементирую
щей основной массы. Вариолитовая структура характерна для крупных облом
ков бывшего вулканического стекла, флюидальная обусловлена чередованием 
прожилковидных, линзовидных обособлений морденита, разделенных микропро
жилками и состоящих из чешуек слюдистого минерала, среди которого встре
чаются микрокристаллические агрегативные скопления зерен кварца. Основны
ми породообразующими минералами трассов являются морденит, кварц, слюди
стый минерал, а иногда монтмориллонит. К второстепенным следует отнести 
плагиоклаз, а в некоторых образцах -  клиноптилолит, кальцит и анальцим.
В акцессорных количествах присутствуют магнетит, мартит, апатит и циркон.

Обособления морденита окрашены в проходящем свете в светло-розовый и 
светло-бурый цвет, что обусловлено микроскопическими включениями гидро
окислов железа и очень четко наблюдается в более крупных скоплениях мор
денита. Розовая и буроватая окраска морденита является хорошим диагности
ческим признаком его присутствия в трассах. В массе сферолитовых кристал
лов удлинение у морденита положительное. Длина иголок составляет иногда 
0,1 мм, а их толщина примерно в 1 0 -2 0  раз меньше длины. N = 1,4 7 6 -  
1,4 81, двупреломление 0 ,0 0 5 . Морденит образуется исключительно по вул
каническому стеклу, замещая как обломки стекла, так и стекло цементирую
щей основной массы. Размерность иголок морденита в первом случае больше, 
чем во втором. Обломки стекла в большинстве замещены субпараллельно че
редующимися скоплениями иголок морденита и точайшими прослойками слю
дисто-кварцевого, реже монтмориллонит-кварцевого состава.

Глинисто-слюдистые минералы располагаются по периферии выделений мор
денита, как бы обволакивают их, что свидетельствует о более позднем обра
зовании этих минералов. Такие агрегативные скопления морденита рас
сматриваются нами как его первая генерация. Кроме того, в литоидных и 
особенно в брекчиевидных трассах совместно с кварцем иногда встречаются 
разрозненные участки перекристаллизованного морденита. Перекристаллизо- 
ванные участки кварц-морденитового состава (рис. 4 ) содержат более светло
окрашенные и ббльшие по величине иголки морденита. Высвободившееся желе
зо при перекристаллизации морденита концентрируется в нем или выносится за 
пределы этих участков. В перекристалл изо ванных кварц-мор денитовых обособле
ниях кварц встречается либо в виде субмикроскопических зерен, образующих 
как бы 'центр кристаллизации', вокруг которого происходит формирование 
сферолитов Морденита, либо присутствует в виде зерен величиной до 0,1 мм, 
содержащих в пограничной области с морденитом его многочисленные иголки. 
Иногда агрегативные скопления кварца и морденита разбиты изогнутыми тре
щинами, на пересечении которых отмечается формирование сферолитов хлорита 
и монтмориллонита. В трех образцах трасса обнаружены микропрожилки пере
кристаллизованного морденита, ориентировка которых перпендикулярна наблю
дающемуся в шлифах направлению флюидальности основной массы. Морденит 
перекристаллизованных участков, прожилков и ассоциирующий с ними крупно
зернистый кварц отнесен нами ко второй генерации.

На дифференциально-термической кривой нагревания образцов трассов, со
держащих 65% морденита, отмечается широкий эндотермический эффект (от 
8 0 -9 0  до 330 -360°С ), обусловленный выделением цеолит ной воды (8-9вес.% ). 
В процессе дальнейшего нагревания вода постепенно выделяется, а при 8 3 0 -  
870°С отмечается небольшой экзотермический эффект, обусловленный разру
шением морденита и кристаллизацией безводных фаз*- полевых шпатов.

В некоторых образцах трассов, содержащих многочисленные перекристалли- 
зованные участки кварц-морденитового состава, в основной массе породы 
отмечено появление редких чешуек мусковита размером до 0 ,05  х 0,1 мм;
Ng = 1 ,590 ; Np = 1,551.

За исключением перекристаллизованных участков, кварц в трассах образует 
ксеноморфные лапчатые* выделения размером в сотые доли миллиметра. Мри



интенсивном окварцевании трассов кварцем замешаются все ранее образовав
шиеся минералы, но наибольшей устойчивостью при этом процессе обладает 
плагиоклаз. Массовое екварцевание сопровождается заметным понижением со
держания рудных минералов. Среди мелкозернистого кварца встречаются сфе
рой иты халцедона (Ne = 1 ,532 ; No = 1 ,540).

.Плагиоклаз в трассах присутствует чаше всего в виде идиоморфных вкрап
ленников, реже его фенокристаллы раздроблены на остроугольные обломки, 
располагающиеся вблизи друг от друга. Вкрапленники, как правило, свежие, 
и очень редко ядра политизированы. Иногда отмечается частичное оплавление 
вкрапленников. Замеры на федоровском столике свидетельствуют о колебании 
состава плагиоклаза (N = 4 3 -5 9 ) . В некоторых кристаллах наблюдается зо
нальное строение. Ядро обычно соответствует среднему лабрадору, а перифе
рия -  среднему андезину. Сдвойникованы они по манебасскому и альбитовому 
законам. В некоторых образцах брекчиевидных трассов количество обломков 
и кристаллов плагиоклаза достигает 10%. В литоидных разновидностях содер
жание порфировых вкрапленников обычно не превышает 5%. В редких случаях 
выделения плагиоклаза содержат включения вулканического стекла, которое 
почти нацело замещено иголками морденита.

В составе трассов присутствуют мельчайшие бесцветные чешуйки, обычно 
образующие совместно с кварцем агрегативные скопления по периферии мор-' 
денитовых выделений, которые по данным рентгеновского фазового анализа 
являются слюдистым минералом. Показатели преломления этого минерала из
мерить не удалось из-за малых размеров его выделений. Зеленоватый мине
рал, иногда образующий чешуйки размером до 0,1 мм, по рентгеновским дан
ным относится к монтмориллониту. Показатели преломления этого минерала 
(Ng = 1 ,590 ; Np = 1 ,553) и наблюдающийся плеохроизм (по Ng -  оливково
зеленый и зеленый, по Np -  желтый) позволяют отнести его к группе нонтро- 
нита-монтмориллонита. Клиноптилолит обнаружен в виде таблитчатых кристал
лов (размером до ОД х 0 ,2  мм) только в трех образцах среди перекристал- 
лиэованных участков совместно с кварцем и морденитом. Спайность совер
шенная и ориентирована согласно удлинению (Np *= 1 ,479 ; Ng = 1 ,483 ). 
Взаимоотношения клиноптилолита и морденита свидетельствуют о том, что 
последний образуется позже клиноптилолита и частично по нему.

Анальцим встречен в виде ксеноморфных скоплений среди кварц-слюдисто- 
морденитовой массы. В проходящем свете он бесцветен и имеет четко выра
женную шагреневую поверхность, N * 1,4 87. Взаимоотношение его с мордени
том позволяет вполне однозначно утверджать, что он образуется по нему и 
кварц-слюдистому агрегату, по-видимому, вследствие локального повышения 
концентрации Na. В некоторых образцах трассов из карьера установлены зер
на кальцита (до 10%), частично замешенные кварцем. О более позднем обра
зовании кварца свидетельствует одинаковая оптическая ориентировка выделе
ний кальцита, разделенных зернами кварца. Встречаются единичные чешуйки 
хлорита размером до 0,1 мм. Минерал оптически положителен, удлинение от
рицательное (Ng= 1 ,601 ; Np = 1 ,5 9 5 ; плеохроизм по Np -  зеленый, по Ng -  
светло-зеленый). По оптическим свойствам его следует отнести к пеннин- 
клинохлору. В основной массе трасса и в пемзовых обломках стекла встре
чаются пылеватые частички и зерна магнетита, гематита, мартита, редко -  
длиннопризматические кристаллы апатита и боченковидные выделения циркона.

, Химические анализы морденитовых трассов, приведенные в таблице, косвен
но свидетельствуют о кислом субстрате, по которому они образовались.

Спектральным анализом (аналитик В.Г. Тепляков) был определен состав 
микро компонентов в разновидностях трассов: литоидрые -  27 проб, брекчие
видные -  25 проб и окварцованные -  11 проб. Шкала оценки концентрации
элементов в этом анализе была равна >/VY. В трассах не обнаружены Hf, 
Tl, Th, Cd, Sr, Се, W, As, Sb и Hg. Содержание других элементов почти пос
тоянно во всех разновидностях трассов и равно (в %): Си -  1-3*10*^, Sn -  
1-3-1СГ4 , Zn -  1-3-1СГ3, Be -  1 -2 -1 0 -4 , Mb -  1 -2 -1 0 -4 , La -  l- lO * 3,
Y -  1*10~3, Zr -  5-8*10 " 3 , Ga -  4- 5*10"4 , Li -  1 -3 -1 0" 3. В болыиин- 
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Р ис. 1. Геолого-теХнологическая карта трассового 
массива Святой горы. Составила Е.П. Черепанова 

Условные обозначения к рис. 1 и 2 
Трассы: 2-  брекчиевидные, с обильными обломка»* 

ми ксенолитов, 2 -  брекчиевидные, пемзовые, с ред
кими обломками ксенолитов, 3 -  алеврито-псаммито
вые, литоидные; 4 -  палео липариты; 5 -  туфы и ту- 
фобрекчии спилитов и кератофиров; 6 -  кератофиры;
7 -  зона монтмориллонитиэации; 8 -  тектонические 

•нарушения; 9 -  литологические границы: прослежен*.

ные ( а ), предполагаемые ( б ); 10 -  границы
зон трассовых пород с близкими содержаниями 
морденита (5 -2 0 , 2 0 -3 0 , 3 0 -4 0 , 4 0 -5 0  и 6 0 -
70%); 11 -  места отбора проб и содержание 
морденита (в %); 12 -  содержание морденита (в%, 
числитель), номер пробы (знаменатель); 13 -  эле
менты залегания пород {а ) и границы карьеров до
бычи трассов ( б ); Н  -  границы стенок и уступов 
карьеров ( а ) и уступов с большими углами падения 
склонов ( б ); 15 -  желоб для спуска руды
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Рис, 2. Геолого-технологическая карта трассовых 
карьеров Святой горы. Составила Е.П. Черепанова 

Условные обозначения см. на рис. 1



Компо
ненты 190 203 206 207 241 • 244 Средний

анализ

S Ю 2 66,90 6 6 ,1 3 67 ,20 67 ,78 ' 66 ,12 67 ,00  '' 66 ,85
т ю 2 0,12 0,15 0,07 Следы Не обн. 0,07 0,07
А120 3 12,58 12,24 11,28 12 ,58 13,26 12,58 12,42

Fe2°3 0 ,23 1,08 0,57 0,35 0,15 • 0 ,08 0,41
FeO 0,87 0 ,33 0,52 0,36 0,90 0,96 0,65
CaO •3,56 2,81 3,00 2,81 2,44 2,06 2,78
MgO 0,37 0,51 0,45 0 ,40 0 ,50 0,37 0 ,43
MnO 0,08 0,06 0,05 0,03 0,05 0,04 0,05
Na20 2,29 2,24 2,29 2,14 3,62 3.98 2,76
k2o 0,78 1,44 0,85 1,35 0,97 0,82 1,03

P2°5 0,03 0,07 0,04 0,03 0,04 0,07 0,04
S03 0,03 0,03 0,12 0,06 Не обн. Следы 0,04
H2c T 5,50 5 ,63 6 ,38 5,40 5 ,23 5,17 5,55
h2o+ 6,85 6,40 6 ,53 6,36 6 ,65 6,95 6 ,62

co2 0,21 0,99 0,65 0,17 0,09 Не обн. 0,35
Сумма 100,4 0 100,11 100 ,00 99,82 100 ,02 100,15 100 ,05

Примечание. Все образцы -  литоидные трассы; содержание в них морденйта, определен
ное по величине Д Т  погружения, соответственно равно 61, 54, 59, 58, 57 и 59%. Аналитик* 
М.А. Кривошлык, лаборатория ИМР МГ УССР.

стве проб присутствуют Ag и Sc (3*10*4). Для Ge характерно содержание 
2-5-10"^% , но в трех пробах окварцованного трасса оно составляет 8-10 
•10*4%. Концентрация Ва в трассах довольно постоянна (4- 6*10*^%).

В группу элементов, для которых наряду с преимущественным фоновым 
содержанием характерны и частые аномальные значёния, входят Pb, Ni, Мо, 
Сг, V. Количество РЬ в большинстве проб составляет 5-6*10*4%, но в 20% 
проб литоидных трассов его содержится 1*10“ ^%, в 50% проб брекчиевидных 
трассов -  1-2*10*^% и в /50% проб* окварцованных трассов -  1- 1,5*10~3%, 
Количество Ni обычно составляет 2- 6*10~4%f но в трех литоидных и в трех 
пробах окварцованных трассов. его содержится 1,5 -2 -1 О*3%. Количество Мо 
в большинстве пррб 5- 8*10*5%, а его аномальные концентрации установлены 
в пяти пробах брекчиевидных ( 1,5- 2,5*10*4%) и в четырех пробах окварцо
ванных (2,5*10*4%) трассов. В большинстве проб С г присутствует в количе
стве 2- 6*10" 4%t но в трех литоидных разновидностях установлено (1,5; 2 ,6 ; 
3)*10*3%, в десяти брекчиевидных -  1-4*10—3^. В окварцованных трассах 
аномальное содержание Сг отменено для шести* проб -  1-5*10*5%. Концентра
ция V в большинстве проб всех разновидностей трассов составляет 3-8* 10*4%, 
но в двух литоидных она равна 1,2- 3,2*10*3%, а в 14 брекчиевидных про
бах -  1,5-7*10*5%. Для окварцованных трассов отмечена только одна проба 
с аномальным содержанием V -  1,2*10*5%.

Как следует из приведенных данных, большинство микроэлементов, уста
новленных в трассах, имеют кларковые содержания [Виноградов, 1962] и по 
значениям абсолютной величины аномальных содержаний Pb, Ni, Мо, Сг и V 
(меньше 0,05%) можно утверждать, что эти элементы не образуют собствен
но минеральных форм, а рассеяны в породе.

Проведенное изучение трассов Святой горы позволяет сделать следующие 
выводы.

1. Трассы в целом характеризуются неравномерным содержанием в них 
морденйта, что обусловлено изменчивостью состава обломочного материала,
10. Зак. 1290  145



слагающего эти породы, и интенсивностью проявления более поздних, чем 
цеолитизация, процессов -  монтмориллонятизации и окварцевания. Это обсто
ятельство, а также местонахождение Святой горы на территории заповедника 
не позволяют рассматривать трассы в качестве возможного объекта разра
ботки.

2: Аномальные содержания Pb, Ni, Мо, Сг и V, приуроченные в основном 
к брекчиевидным и интенсивно окварцованным трассам, позволяют рассматри
вать в качестве одного из возможных условий образования морденитовой ми
нерализации влияние постмагматических растворов на вулканическое стекло.
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Р.М. ЮРКОВА, Б.И. ВОРОНИН

ЦЕОЛИТЫ В КОНТАКТОВО-РЕАКЦИОННЫХ 
ОБРАЗОВАНИЯХ, СВЯЗАННЫХ С ГИПЕРБАЗИТАМИ 
(СЕВЕРНЫЙ САХАЛИН)

Описания проявлений цеолитов, связанных с гипербазитами офиолитовых 
комплексов, в геологической литературе встречаются редко. Однако изучение 
в этом случае состава и минеральных ассоциаций цеолитсодержащих пород 
позволяет получить данные для суждения о поздних этапах преобразования 
океанической коры.

В статье рассматриваются проявления цеолитов, связанные с родингитами 
мезозойского офиолитового комплекса п-ова Шмидта на Северном Сахалине. 
Родингиты сформированы в результате метасоматического замещения пород 
основного и ультраосновного состава (габбро, диабазы, пироксениты, лампро
фиры типа спессартита-одинита и др.), которые залегают в виде даек, масси
вов и тектонических блоков на контакте с рассланцованными и милонитизиро- 
ванными серпентинитами, прошедиими двухстадийную серпентинизацию: стати
ческую и динамическую [Юркова, 1 9 7 7 ].

Цеолиты слагают внешние слои зонально построенных родингитовых тел и 
прожилки, пересекающие эти тела; они представлены анальцимом и натролитом 
(рис. 1). Известны также сочетания натролита с пектолитом. Наиболее мощ
ные слои и жилы цеолитов наблюдались в зоне контакта серпентинитов с бло
ком габброидов (габбро и габбро-диабазы), расположенном в центральной ча
сти крупного (площадь 4 2 км^) Южно-Шмидтовского ^массива альпинотипных 
гипербазитов (рис. 2). Габброиды контактируют с серпентинитами по тектони
ческим нарушениям. В приконтактной зоне серпентиниты рассланцованы, мило- 
нитизированы, а габброиды имеют линзовидно-полосчатое строение, метасома
тически изменены и в разной мере раздроблены. Мощность контактово-реак
ционных слоев изменяется от . 3 -5  до 2 0 -3 0  м, возрастая в случае пересе
чения зоны контакта поперечными разломами. Первичные метасоматические



Рис. 1. Дифрактограммы аналышма ( а )  и натролита ( б ) .  Зарисовка места 
отбора образцов см. на рис. 2, III, слои 3 и 4

контакты часто оказываются сорванными и нарушенными поздними тектони
ческими движениями. Зона приконтактного изменения прослежена скважинами 
до глубины 5 0 -7 0  м.

В центральной части блока на габброидах залегает небольшая пластина -  
'нашлепка' пелагических туфоалевритов, которые на контакте с габбро прев
ращены в альбит-актинолитовые сланцы микрогранофибробластовой структуры. 
Стабильная обратная намагниченность габброидов может указывать на изме
нение их первоначального залегания.

Зональное строение приконтактных слоев схематично показано на рис. 2. 
Данные о петрографическом и химическом составах приведены в табл. 1.Слои, 
непосредственно соприкасающиеся с серпентинитом, сложены анальцимом с 
N= 1,4 86. Анизотропные, тонкосдвойникованные зерна образуют агрегаты 
различной зернистости. Отношение молей S iC ^ /A ^ ^  = ;4-, что в совокупно
сти с анизотропией указывает на структурную упорядоченность минерала и 
возможные относительно высокие температуры его образования [Сендеров, 
Хитаров, 1 9 7 0 ].



Рис. 2 . Зарисовки условий залегания цеолитов на контакте блока габброидов 
и серпентинитов (Южно-Шмидтовский массив гипербазитов, район горы Ле- 
венштерна)

1 -  тектонические нарушения; 2 -  габброиды; 3 -  серпентиниты; 4 -  
туфоалевролиты; 5 -  родингиты; 6 -  натролит; 7 -  анальцим; 8 -  границы 
слоев; 9 -  милонитизированные серпентиниты; 10 -  диопсидиты; 11 -  учас
ток осыпи; 72 -  прожилки цеолитов; 13 -  зоны дробления; 14 -  номера сло
ев, указанные в тексте

I -  местоположение объекта исследования (п-ов Шмидта); детализация 
условий залегания пород: II -  в точке А, III -  в точке Б

По данным рентгеноспектрального изучения на микроанализаторе MS-4  6 , 
исследуемый анальцим является чисто натриевым цеолитом без замещения 
Na катионами К, Са, Mg, Ag, Cs, Li, Ва. Присутствие окислов К, Са, Mg, Fe 
в валовых химических анализах связано с микровключениями самостоятель
ных минеральных соединений, как сохранившихся от замещения родингитов 
(железо-кальциевые гранаты), так и новообразованных (мусковит и калиевый 
алюмосиликатный минерал с Mg « 1 ,485 , 'предположительно цеолит). Присут
ствие мусковита (Nm= 1 ,583 , Np = 1 ,552) подтверждено данными рентгено- 
структурного анализа (табл. 2 ).

Облик включений предполагаемого цеолита в анальциме хорошо различим 
на снимках в отраженных электронах (рис. 3). Кривые записи рентгеновского 
характеристического излучения по профилю микрозондирования позволяют оце
нить его состав с точностью до +3% (рис. 4 ). Это высококремнеземистый 
цеолит, в котором отношение молей Si<J2/Al203 « 5,5; K2O/AI2O3SSI. Из опи
санных в литературе цеолитов выявленный цеолит ближе всего по составу к 
калиевому анальциму, синтезированному в узкой области исходных гелей 
(SiC^/AbC^ = 5-6  при температурах 200-45.0°) [Сендеров, Хитаров, 1 9 7 0 ].

Кристаллохимическая формула анальцима, рассчитанная после исключения 
включений, выглядит следующим образом: Na^ 93AI2 03^3 98^14^4 02*

Непосредственно у контакта с серпентинитами анальцим пронизан тонко
распыленными микровключениями магнетита (рис. 5 )^ .

По направлению к слою родингитов анальцим замешает сформированный 
ранее натролит (Ng= 1,4 89; Np = 1,4 7 6 )^  (рис. 6 ). В слое натролита круп
ные ориентированные кристаллы сочетаются с мелкими мозаичными агрегата
ми. По данным микрозондирования, в натролите, как и в анальциме, не наб
людается замещения Na какими-либо другими катионами. Присутствие окислов 
Fe, Са, К, выявленных макро химическим анализом npif расчете кристаллохи
мической формулы, относилось за счет микровключений магнетита, гибшита, 
мусковита. Рассчитанный таким образом состав натролита имеет неэначи-

^ Рис. 5 -8 , 11 см. в конце книги.
Показатели преломления здесь и далее определялись с точностью до +0,002.



Т аблица 1
Химический состав (вес. %) контактово-реакционных слоев

Слои

1 2 3 4 5 6
Окислы

Диоп
сид

Серпен
тинит

Аналь-
цим

Натро-
лит

Родин
гит

Альбитизи- 
рованное ро
говею бман- 
ковое габбро

SK>2 5 2 ,8 8 39 ,53 5 3 ,99 4 6 ,8 3 4 1 ,1 0 .53,77

ТК>2 0 ,1 9 Нет 0 ,08 0 ,08 0 ,1 3 0,59

А12°3 1,88 0 ,99 23 ,21 26 ,87 14 ,66 11,61

Fe2°3 1 ,43 2,54 0,31 0 ,16 0 ,84 1,34

FeO 3,14 3,61 0 ,15 0,14 3,37 5 ,89

MnO 0 ,1 3 0,06 Нет Нет 0 ,1 0 0,14

CaO 23,44 3 ,03 0 ,22 0,44 14 ,41 7 ,63

MgO 16 ,3 3 37,41 Нет Нет 17 ,35 11,24

N a20 0,54 С,08 1 3 ,50 15,0 0 ,2 3 4 ,93

K20 0 ,0 3 0 ,07 0 ,15 0,12 0 ,0 8 0,50
H20 + 0 ,09 12 ,00 7 ,56  . 8 ,70 6 ,81 0 ,99

H2o - 0 ,1 0 1 ,00 0 ,6 0 0 ,40 0 ,9 0 0,37

c o 2 Нет 0 ,20 0 ,15 0 ,30 Нет 0 ,50

c » Нет Нет Нет Нет

P2°5 0,07 ш *т » » 0,07
Сумма 1 0 0 ,2 5 1 0 0 ,5 2 99,94 99,04 9 9 ,9 8 99 ,57

П р и м еч ан и е . Химические анализы выполнены в химической лаборатории 
ГИНа. Аналитики Е.В. Черкасова и И.В. Шумихина.

Т аб л и ц а  2
Данные рентгеноструктурного анализа мусковита

/ d2/n 1

10 9 ,97 3 2 ,3 8 4 1,36
2 5,1 1 2,21 4 1,29
8 4 ,4 8 3 2,12 1 1,24
2 3,87 3 1 ,99 • 2 1 ,22
3 3,34 1 1 ,73 1 1,12
2 3,06 6 1,65 1 1 ,10
2
10

2,8*
2,56

5 1,51 1 1,01

*Линия размыта. Съемка велась в Со-Ка-излучении, 0= 57 ,3  мм.
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гаемого калиевого цеолита (белое) в анальциме (тем
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Рис. 4. Кривая записи состава включения предполага
емого калиевого цеолита в анальциме по профилю мик
розондирования на микро анализаторе MS-4  6 при Eg = 
= 15 кВ, i = 50  нА

тельные отклонения от идеального (Na^ g^A ^ gg Sig 02^ 12^3 98 ̂ Наблюдается
небольшой дефицит Na. Мольное отношение Si02/Al203 * 3  может указывать 
на упорядочение структуры.

Натролит, в свою очередь, замещает родингиты, состоящие из кальциевых 
силикатов и алюмосиликатов (диопсид, пренит, железо-кальциевые гранаты, 
хлорит, актинолит, эпидот, сфен), которые, сочетаясь в различных соотноше
ниях, образуют разнообразные породы -  от пренит- хлоритовых до диопсид-гра- 
нат-пренит-хлоритовых. Родингиты рассекаются прожилками цеолитов, преиму
щественно анальцима. С исходными породами они связаны постепенными пере
ходами.

Исходные породы можно назвать альбитизированным роговообманковым 
габбро (см. табл. 1 ). Они состоят из обыкновенной роговой обманки (Ng =
= 1,656,. Nm = 1 ,645; Np = 1 ,635 ; Ng—Np = 0 ,021) и альбита двух гене
раций (Ng = 1 ,535; Np = 1 ,5 2 6 ) (рис. 7 ). Ранний альбит серицитизирован- 
ный, поздний -  свежего облика. Два типа альбитов хорошо различимы на сним
ках, снятых в рентгеновском излучении (рис. 8 ). Прожилки и различного рода 
полости в брекчированных зонах исходных пород выполнены альбитом свежего 
облика.

Зерна обыкновенной роговой обманки в краевых частях разрушаются. При 
этом выносятся Na, Al, Ti, Mg и образуется игольчатый актинолит (Ng =
= 1 ,645 ; Nm = 1,629; Np = 3 ,6 2 2 ), что иллюстрируется кривыми измене
ния состава по профилю микрозондирования (рис. 9).

Для серпентинитов приконтактных зон характерно позднее избирательное 
развитие по серпентину бесцветного магнезиального (« 2§% MgO) хлорита 
(Nm = 1 ,5 6 9 ). В них выявлены неправильной формы и линзовидные тела, со
стоящие из диопсида, который также замешается бесцветным хлоритом. Сер
пентиниты и диопсидиты рассекаются тонкими прожилками анальцима.

Рассмотрение геологической обстановки проявления цеолитов в сочетании 
с данными о составе и строении контактово-реакционных слоев приводит к 
выводу о том, что образование цеолитов происходило в завершающую стадию



формирования родингитов и было связано с проявлением контактово-инфильтра- 
ционного метасоматоза в тектонически ослабленной трещиноватой зоне, где 
облегчалось движение минералообразующих растворов и где была возможна 
крайняя степень замещения исходных пород с образованием мономинеральных 
видов [Коржинский, 1 9 5 5 ].

Источниками компонентов, необходимых для формирования цеолитов, служи
ли исходные для метасоматических замещений роговообманковые габбро. Эти 
породы до родингитизации и, по-видимому, до изменения их первоначального 
структурного положения подвергались воздействию щелочных гидротермальных 
растворов, связанных со 'спилитовым' метаморфизмом пород офиолитового 
комплекса [Coleman, 1 9 7 7 ]. С этим воздействием, помимо амфиболизации и 
альбитизации габброидов, связано образование альбититов со щелочными ам
фиболами из группы кроссит-родусит в наиболее проницаемых участках на гра
нице разнородных типов пород [Леснов и др., 1976}. В менее проницае
мых слоях альбит-актинолитовых пород, перекрывающих габброиды, встре
чаются голубые щелочные амфиболы по периферии игольчатого актино- 
лита.
* Ранее Р.М. Юрковой [1 9 7 7 ] было показано, что родингиты п-ова Шмидта 

формируются в условиях тектонического сжатия при изменении температуры 
минералообразующих растворов от 7 0 0 -5  80 до 3 5 0 -1 5  0°С. При этом в 
позднюю стадию с понижением температуры образуются ассоциации, более бо
гатые водой, в том числе цеолиты. Процесс формирования цеолитовых слоев 
представляется в следующем виде. Возникающие при родингитизации минера
лы с высоким химическим потенциалом С а обусловили повышение щелочности 
метаморфизующих растворов. У контакта с серпентинитами, богатыми MgO и 
бедными AI2O3 и служившими своего рода экраном (покрышкой), происходило 
увеличение концентрации и химического потенциала SiC^, извлекаемого в про
цессе метасоматической десиликации исходных пород, и одновременно, как 
уже отмечалось, повышался коэффициент активности Na20. В этом случае соз
давались условия, благоприятные для образования высококремнеземистого 
чисто натриевого цеолита. Предпочтительное формирование анальцима -  мине
рала с большой плотностью каркаса (1 ,85 ) -  было, очевидно, связано и с 
повышенным давлением, которое можно предполагать в условиях тектониче
ского вывода офиолитов в эвгеосинклинальную область. Одновременно с аналь- 
цимом шло осаждение магнетита. Это также поздний и низкотемпературный 
процесс, протекающий при осаждающем воздействии высокомагнезиальных кон
тактирующих пород (серпентинитов).

Во внутренних зонах контактных слоев в связи с отставанием выноса
относительно SiC>2, что характерно для метасоматической десиликации, 

отношение молей А1 /Si было более высоким. Это обусловило предпочтитель
ное формирование натролита. В дальнейшем при нарастании с течением вре
мени химического потенциала SiC>2 в растворах происходило растворение ра
нее сформированного натролита и замещение его хорошо образованными крис
таллами анальцима, для которого характерно более высокое отношение SiC^/ 
/А12̂ 3 чем в слое непосредственно на контакте с серпентинитами
(рис. 1 0 ). По данным Э.Э.Сендерова и Н.И. Хитарова [1 9 7 0 ], такой аналь- 
цим может кристаллизоваться в гидротермальных условиях при температурах 
вплоть до 300-4  00°С.

Трещины и брекчированные зоны малоизмененных исходных пород (из ко
торых при растворении роговой обманки и 'старого* альбита -  первая гене
рация, возможно, было дополнительное поступление Si02 и AI2O3 и вследст
вие этого локальное повышение концентрации этих компонентов в циркулирую
щих растворах) выполнялись альбитом, в то время как# в десилицированных 
родингитах -  анальцимом.

К2О, извлекаемый из серицитизированных альбитов исходных пород, связы
вался в цеолитовых слоях в минеральные соединения с AI2O3 и SiC>2 (муско
виты предполагаемый калиевый цеолит). Для микровключений гранатов, захва-
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Рис. 9. Кривая изменения состава 
по профилю микро зондирования в аль- 
битизированном роговообманковом 
габбро. Микроаналиэатор MS-4 6  при 
Eq = 15 кВ, i = 60 нА; область пе
ресечения профилем: нЬ -  обыкно
венной роговой обманки, act -  иго
лок актинолита, alb -  альбита

О т  ZOO 300 лгам

Р ис. 10. Кривые изменения состава цеолитов по профилю микрозон
дирования

Область пересечения профилем: 1 — анальцима, 2 -  натролита

ченных цеолитообразующими растворами, наблюдается одновременное с обра
зованием анальцима наращивание наружного слоя железо-магниевых гра
натов (рис. 11). Образование гранатов пиральспитового типа может 
указывать на существование высоких давлений при кристаллизации аналь
цима.

Температура формирования цеолитов оценивается нижним интервалом обра
зования родингитов в 3 5 0 -1 50°С, что согласуется с данными о высокотем
пературном генезисе анальцима исходя из его структурной упорядочен
ности.

Надо полагать, что при выводе тектонической пластины офиолитов в эвгео- 
синклинальную область зоны контакта блоков разнородных пород были наибо
лее нарушенными и, следовательно, проницаемыми для восходящих прогретых 
водг Судя по содержанию ионов хлора, определяемого с помощью микроанали
затора в новообразованных актинолитовых роговых обманках, первоначально 
это могли быть агрессивные хлорные воды.

Наиболее активное воздействие циркулирующие воды оказывали на породы, 
залегающие в зоне контакта с серпентинитами, служившими своего рода эк
раном для катионов К, Na, Si, Al, Fe как в физическом (покрышка), так и в 
химическом (контрастный состав и каталитическое воздействие) смысле. Пре
образованию подвергались габброиды, ранее метасоматически измененные в 
более глубоких горизонтах земной коры (амфиболизированные и альбитиэиро- 
ванные габбро, родингиты).

В контактной зоне происходили дальнейшие преемственные метасоматиче- 
ские изменения габброидов и серпентинитов в условиях понижающейся темпе
ратуры и воздействия прогретых вод, приведшие к образованию последова
тельно зональных (в зависимости от смены физико-химических условий) кон- 
таково-реакционных слоев. Температура определяете*? в 150-350°С . 
Включения железо-магниевых новообразованных гранатов в анальииме 
позволяют предполагать существование в этот период высоких давле
ний.
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А.Д. КОРОБОВ, B.H. КРАСНОВА

ЦЕОЛИТЫ
ИЗ ГИДРОТЕРМАЛЬНО-МЕТАСОМАТИЧЕСКИХ ПОРОД 
УБАГАНСКОЙ СТРУКТУРНО-ФОРМАЦИОННОЙ ЗОНЫ 
(КУСТАНАЙСКАЯ ОБЛАСТЬ)

Убаганская структурно-формационная зона расположена в пределах Урало- 
Сибирской эпигерцинской платформы в зоне сочленения разновозрастных склад
чатых систем Центрального Казахстана и Южного Урала. Здесь развиты пок
ровы базальтов и продукты кислого вулканизма предположительно пермо-три- 
асового возраста. Кислые вулканиты (туфы, игнимбриты, перлиты, липариты) 
слагают вулканические постройки центрального типа, тяготеющие к зоне глу
бинного субмеридионального разлома и оперяющим ‘его тектоническим трещи
нам. В этой зоне имеется ряд месторождений и проявлений бентонитовых 
глин -  Верховое, Южное, Западно-Кушмурунское, Юльевское и др. Эти место
рождения рассматривались как продукты поверхностного выветривания [ Заго
родных, Наумов, 1970 ; Башлев, Лепилов, 1972; Эйриш и др., 1973 ; и др.].
В процессе разведки появился новый* фактический материал, позволяющий по- 
иному рассматривать генезис этих бентонитов [Коробов, 1 9 7 8 ].

Месторождения локализованы .в кислых вулканитах вблизи глубинного раз
лома. Большие поля игнимбритов и широкое развитие пердитов свидетельст
вуют о близповерхностном или наземном характере кислого вулканизма. Кис
лые вулканиты в разной мере изменены под воздействием гидротерм с обра
зованием определенной зональности. Особенно интенсивная проработка о тм е -• 
чается в зонах повышенной проницаемости -  трещиноватых и обломочных по
родах. Вблизи глубинного разлома, являющегося подводящим каналом и зоной 
разгрузки гидротерм, на месторождении Южное скважины вскрыли следующий 
разрез (рис. 1).

1. На глубине 74 ,2  м (скв. 24 5) вскрыты пропилитизированные эффузи- 
вы, где вторичные изменения привели к широкому замещению первичных ми
нералов альбитом, кварцем, хлоритом, актинолитом (реже эпидотом).

2. В интервале 1 2 8 ,2 -1 3 2  м (скв. 414 , 377) развиты пирокласты и 
лавы липаритового состава, претерпевшие кремниево-щелочной метасоматоз. 
Оплавленные фенокристы первичных минералов -  полевого шпата и биотита -  
замещаются мозаичным кварцем и адуляром. Нередко наблюдается полосча
тое чередование агрегатов ксеноморфного кварца, калиевого полевого шпата 
и гематита. Стекловатая основная масса перекристаллизовывается с образо
ванием мик роп ой кило б ластовой и микросферо лито вой структур с участками 
гранобластовой структуры.
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Рис. 1. Метасоматическая зональность месторождения бентонитовых глин 
Южное

1 -  зона кремниево-щелочного метасоматоза; 2 -  частично аргиллитизи- 
рованные (монтмориллонитизиро видные) кислые вулканиты; 3 -  зона гидро
термальных аргиллитов (продуктивный горизонт бентонитовых глин); 4 -  зо
на низкотемпературного кислотного выщелачивания; 5 -  пропилитизированные 
базальты; 6 -  мел-четвертичные рыхлые отложения; 7 -  скважина колонково
го бурения и ее номер; 8 -  тектоническое нарушение; коэффициенты подвижнос
ти элементов (пересчет по методу Б.М. Михайлова, 1958  г.) -  К~*: 9 -  
Si02, Ю -  Fe20 3 + FeO, 11 -  MgO, 12 -  Al20 3, 13 -  CaO, 14 -  Na20 , 15 -  K20

В этой зоне отмечается появление цеолитов типа гейландита. Кристаллы 
последнего призматические и пластинчатые размером 0 ,01- 0,1 мм, иногда 
с полисинтетическими двойниками или сфероидальные (рис. 2 )^-. Гейпандит 
подтвержден рентгеноструктурными исследованиями (рефлексы с d  = 8 ,8 4 -  
8 ,97; о, 88 А и др.; аналитик Н.П. Чаплынская) и измерением показателей 
преломления (Ng = 1 ,503; = 1 ,497 ; Ng—N p = 0 ,0 0 6 ). На некоторых уча
стках породы изобилуют мелкими секущими прожилками мощностью 1-2 мм, 
выполненными цеолитами, кварцем и адуляром. В шлифах часто наблюдается 
обрастание фенокристов кварца агрегатом новообразованного кварца, гейлан
дита и адуляра (рис. 3).

Количество цеолитов составляет 5-10% в низах разреза и постепенно уве
личивается в верхней части этой зоны (предположительно до 15-20% ). Не
редко видно, что адуляр замещается цеолитами с сохранением формы первого. 
Вероятно, в верхней части рассматриваемой зоны состав цеолитов несколько 
иной. В пределах этой зоны адуляр и цеолиты часто мутные от процессов 
пелитиэации.

3. Гипсометрически выше в метасоматитах начинает появляться монтмо
риллонит, роль которого резко возрастает вверх по разрезу (интервал глубин 
9 1 ,2 -1 2 8 ,2  м). В нижней части разреза вместе с монтмориллонитом содер
жатся кварц, адуляр и цеолиты, которые затем полностью исчезают. Глины 
белые, светло- и зеленовато-серые, светло-розовые, вишневые и пятнистые 
породы; часто восковидные, жирные на ощупь. Во влажном состоянии они 
пластичные и вязкие, при высыхании легко рассыпаются. Часто в них можно 
видеть реликтовую структуру и текстуру исходных пород.

1 Рис. 2 -5  см. в конце книги.



Монтмориллонит находится в тесной парагенетической связи с низкотемпе
ратурным кристобалитом и примесью каолинита. Состав бентонитовых глин 
(в %): монтмориллонит 6 0 -7 0 , кристобалит 1 7 -3 0  и цеолиты 5 -1 0 .

Цеолиты этой зоны представлены клиноптилолнтом, который устанавлива
ется по наличию рефлексов с d = 8 ,8 4 -8 ,9 7 ; 3 ,88  Я и др., по эндотермиче
ским остановкам в интервалах 150 и 255°С и по оптическим данным ( Ng -=
= 1 ,504; Nm =» 1 ,501; Ng-Nm = 0 ,0 0 3 ). Кристаллы очень мелкие, со сла
бым двупреломлением, образуют пластинчатые или зернистые агрегаты $рис.4 ). 
В шлифах часто можно наблюдать кайму микрокристаллического цеолита в об
ломках аргиллитизированной кислой пирокластики (рис. 5 ). Местами в бенто
нитовых глинах встречаются изометричные шестигранные кристаллы шабазита 
(Ng = 1 ,490 ; Nm = 1 ,478; Ng-Nm = 0,012).

Развитие цеолитов в этой зоне фиксируется в интерстициях монтморилло
нита или по контракционным трещинам, что хорошо видно в скрещенных ни- 
колях.

4. Гипсометрически выше (с глубины 1 01 ,3  м) монтмориллонитовые гли
ны переходят в породы, состоящие из лапчатого и глобулярного кварца с при
месью каолинита и гидрослюды. Эта зона развита не повсеместно, иногда 
она выпадает.

Описанная зональность установлена в разрезах многих скважин. Здесь чет
ко выделяются зоны пропилитиэации, кремниево-щелочного метасоматоза, 
аргиллитизации и кислотного выщелачивания. Возникновение метасоматиче- 
ской зональности обусловлено вскипанием и дегазацией перегретых вод, обо
гащенных H2S и СО2»с одной стороны, и конденсацией гидротермального 
пара с последующим окислением вторичных растворов в приповерхностных ус
ловиях -  с другой.

Для каждой зоны характерны свои парагенетические ассоциации эпймагма- 
ти«еских минералов:

зона пропилитиэации -  альбит + хлорит + (эпидот) + актинолит;
зона кремниево-щелочного метасоматоза -  калиевый полевой шпат (аду

ляр) + к ва рц + цеолит + (гематит);
зона аргиллитизации -  цеолит + каолинит + монтмориллонит + кристобалит;
зона низкотемпературного кислотного выщелачивания -  кварц + (халцедон)+

+ каолинит + (гидрослюда).
Положение цеолитов в разрезе достаточно определенное. Они появляются 

в зоне кремниево-щелочного метасоматоза, причем в наибольшем количестве 
отмечаются в верхах этой зоны. Они обнаруживаются повсеместно и в про
дуктах аргиллитизации, особенно в нижних частях разреза. При переходе из 
одной зоны в другую отмечается изменение состава цеолитов. По предвари
тельным данным, здесь содержатся гейландит, клиноптилолит и шабазит.

Появление цеолитов в зоне монтмориллонитизации наряду с другими при
знаками (связь с кислыми вулканическими постройками, приуроченность к 
определенному типу пирокластики и перлитам, близость к глубинному разло
му и т .д .) еще раз подтверждает гидротермальную природу бентонитов, а за
мещение цеолитов карбонатами или монтмориллонитом позволяет восстановить 
эволюцию гидротермального процесса.

В табл. 1 приведены химические анализы пород из различных зон и их 
объемная плотность. Петрохимические пересчеты по методу Б.М. Михайлова 
[ 1958  I отражают поведение породообразующих элементов в процессе метасо- 
матических преобразований (см. рис. 1). В частности, по сравнению с исход
ными породами в зоне кремниево-щелочного метасоматоза резко увеличива
ется содержание К. Это объясняется ощелачиванием растворю в в зоне вскипа
ния, что сопровождается повышением потенциала В свою очередь, это
приводит к выносу многих породообразующих элементов при относительно 
стабильном поведении AI2O3 и локальном перераспределении Si02 (см. рис. 1 ).

Минеральный и химический состав пород зоны аргилхрггизации позволяет 
считать, что они образовались под воздействием слабокислых углекислых 
растворов в окислительной обстановке небольших глубин. Формирование монт-



Т аблица 1
Химический состав (вес. %) и объемная плотность (г/см^) пород месторождения Южное

п/п N° обр. Глубина 
отбора, м S1O2 AI2O3 т ю 2 ре2°3 ГеО

1 4 1 5 -1 8 4 ,0 71 ,94 1 5 ,9 2 0 ,3 0 0 ,5 8  . 2 ,1 9
2 4 1 5 -2 9 5 ,5 6 7 ,0 2 18 ,5 1 0 ,3 6 0 ,56 3 ,04
3 3 7 7 -1 8 7 ,9 7 1 ,0 6 1 7 ,3 6 0 ,3 9 0 ,6 9 2,54
4 4 1 4 -1 8 0 ,3 6 2 ,1 8 2 6 ,7 6 0 ,1 6 0 ,1 3 0 ,5 6
5 4 1 4 -2 8 9 ,0 6 1 ,6 2 2 4 ,1 0 0,21 0 ,6 0 1.41
6 4 1 5 -6 9 8 ,0 7 1 ,3 0 1 4 ,7 8 0 ,3 3 3 ,5 3 0,21
7 3 7 7 -3 9 9 ,0 6 2 ,8 8 2 1 ,2 3 0 ,4 9 3 ,7 8 0 ,21.
8 3 7 7 -5 109 ,1 5 1 ,0 6 2 9 ,5 6 0 ,6 2 5 ,2 8 0,21
9 3 7 7 -6 1 2 1 ,3 6 8 ,7 8 1 8 ,0 7 0 ,3 3 2 ,1 8 0 ,14
10 3 7 7 -7 1 2 5 ,6 6 6 ,4 8 1 8 ,3 6 0 ,4 5 2 ,44 0,21
11 3 7 7 -8 1 2 7 ,2 7 1 ,1 8 1 4 ,4 9 0 ,3 3 3 ,5 3 0,21
12 4 1 4 -6 1 0 6 ,8 7 9 ,9 6 9 ,1 8 0 ,1 3 2 ,6 9 0 ,2 8
13 4 1 4 -7 120,8 7 5 ,5 8 1 1 ,9 3 0,21 3 ,3 7 0 ,2 8
14 4 1 4 -8 121,0 5 0 ,8 6 3 1 ,0 2 0 ,6 2 4 ,5 4 0,4 2
15 4 1 4 -9 1 2 1 ,7 6 2 ,3 0 2 4 ,7 3 0 ,4 2 2,20 0,4 2
i 6 4 1 5 -7 110,6 74 ,64 1 2 ,1 9 0 ,2 7 1,54 0,4 2
17 4 3 7 -2 121,6 6 5 ,0 0 1 5 ,6 6 0 ,6 0 3 ,0 6 0 ,7 0
18 4 3 7 -3 1 24 ,4 6 6 ,7 8 1 3 ,8 9 0 ,5 6 3 ,3 9 0,86
19 3 7 7 -9 1 28 .4 7 0 ,8 0 1 4 ,6 3 0 ,34 1 ,36 0 ,2 8
20 4 1 4 -1 0 1 3 0 ,3 7 2 ,5 6 1 3 ,3 8 0,21 1 ,2 3 0 ,8 5
21 3 9 5 -9 1 4 6 ,4 7 8 ,0 4 1 0 ,7 6 0,21 1 ,6 2 0 ,4 9
22 4 1 4 -5 100,0 7 7 ,8 2 10 ,51 0 ,3 9 0 ,3 7 0 ,5 6
23 4 1 5 -8 1 1 3 ,0 ' 7 2 ,9 8 1 1 ,9 1 0 ,2 7 1 ,0 5 0 ,71
24 4 3 7 -1 1 1 7 ,8 6 7 ,9 8 14 ,44 0 ,6 2 2 ,9 6 0 ,7 9
25 2 3 4 -5 1 3 7 ,7 6 5 ,9 2 1 4 ,4 6 0 ,5 9 3 ,0 5 0 ,5 7

П ри м ечание. 1—5 -  продукты кислотного выщелачивания; 6 -1 5  -  гидротермальные ар
гиллиты (бентонитовые глины 1 6  - 1 8 -частично аргиллит из иро ванные (монтмориллонитиэи-

мориллонитовых глин сопровождалось увеличением концентрации Mg в 2 -3  ра
за, а большинство породообразующих элементов сохраняли тенденцию к выно
су, исключая Fe, для которого характерен переход из закисной формы в окис- 
ную с сохранением суммарного количества.

Зона низкотемпературного кислотного выщелачивания формируется при воз
действии слабосульфатных растворов, образовавшихся на завершающих этапах 
гидротермального процесса при окислении b^S. Для этой зоны характерно 
увеличение содержания SiC^» некоторое обогащение К и вынос большинства 
других компонентов. Границы между отдельными зонами в процессе гидротер
мального перерождения не оставались постоянными. Мощности зон явились 
функциями многих переменных, в том числе степени нагретости и состава 
гидротермальных растворов, проницаемости прорабатываемых пород, их хими
ческого состава, структурных и текстурных особенностей, изменения уровня 
температуры, давления и многих других причин.

Все это нашло отражение в неравномерном распределении отдельных ми
нералов внутри зон, неоднородной проработке пород, выпадении отдельных 
членов метасомагического ряда, невыдержанности мощностей различных зон 
и т.д.

Каждая из рассматриваемых зон характеризуется определенным содержа
нием микроэлементов (табл. 2 ). 9

Из табл. 2 видно, что кремниево-щелочной метасоматоз сопровождается 
накоплением Zn, Си и РЬ, а гидротермальная аргиллизация (бентонитовые 
глины) приводит к росту концентрации Ва и В* Для продуктов сернокислот
ного выщелачивания характерны самые низкие содержания этих элементов, 
кроме В, обнаруживающего тенденцию, накапливаться и там. Cu9 Zn и РЬ в 
кремниево-щелочных метасоматитах присутствуют в форме сульфидов. Обога-



МпО СаО MgO Na20 к 2о П.п.п. Сумма Плотность

0 ,05 0 ,2 7 0,20 0,34 Следы 7 ,8 2 99 ,61 1 ,464
ОД 9 0 ,2 7 0,20 0 ,34 ш 8 ,9 8 9 9 ,4 7 1 ,5 6 9
0,20 0 ,14 0,20 0 ,3 0 9 7 ,66 1.00,54 1,4 89
0 ,0 3 0 ,41 0,4 8 0,22 9 9,71 1 0 0 ,6 4 1 ,4 6 7
0,10 0 ,8 2 - 0 ,2 8 0 ,24 1 0 ,2 8 9 9 ,6 6 1 ,2 8 2
0,01 0 ,9 6 1,68 0 ,8 5 0 ,41 5 ,3 2 9 9 ,3 8 1 ,3 1 9
0 ,0 3 0 ,8 2 1,88 1 ,09 0 ,4 6 7 ,5 5 1 0 0 ,4 2 1 ,3 8 9
0,04 0 ,5 5 0 ,5 9 0 ,5 7 0 ,3 6 1 1 ,4 5 1 0 0 ,2 9 1 ,2 5 5
0 ,0 3 0 ,5 5 0 ,9 9 0 ,7 7  . 1,21 6 ,41 9 9 ,4 6 1 ,261
0,10 0 ,6 9 1 ,4 8 0,86 1 ,4 0 5 ,74 100,21 1 ,421
0,10 0 ,6 9 1 ,3 8 1 ,1 3 2 ,2 7 4 ,1 3 9 9 ,4 4 1 ,5 4 8
Следы 0 ,8 2 1 ,1 8 0 ,7 5 0 ,34 4 ,1 6 9 9 ,5 0 1 ,2 2 9
0 ,06 0 ,8 2 1 ,9 7 0 ,6 7 0 ,24 4 ,44 9 9 ,5 7 1 .4 2 5
0 ,04 0 ,5 5 0 ,3 9 0 ,3 6 0 ,24 1 1 ,6 2 100,66 1 ,3 5 2
0,01 0 ,2 7 0 ,7 9 0 ,5 5 0 ,4 3 8 ,34 1 0 0 ,4 6 1 .311
0 ,0 5 1,10 0 ,7 9 2 ,1 8 1 ,45 5 ,01 9 9 ,6 4 1,954
0,04 2 ,5 8 1 ,76 2 ,3 2 2 ,6 0 5 ,4 7 9 9 ,7 9 1 ,8 4 5
0 ,0 3 2,01 2 ,2 7 1 ,7 3 2 ,0 5 5 ,7 8 9 9 ,3 5 1 ,8 1 6
0,04 0 ,2 7 0,20 1 ,3 2 8 ,9 0 1 ,6 3 9 9 ,7 7 1 ,8 6 2
0 ,0 5 0 ,2 7 0,20 1 ,3 5 8 ,7 8 0,66 9 9 .5 4 2 ,171
0 ,07 0 ,2 7 0,10 0 ,84 6 ,4 2 1.22 1 0 0 ,0 4 2 ,2 1 3
0,04 0 ,81 - 1 ,8 5 7 ,04 1 ,1 9 1 0 0 ,5 8 2 ,1 9 2
0 ,0 9 0 ,8 2 0 ,3 9 3,24 3 ,06 4 ,8 2 9 9 ,3 4 2,131»
0 ,04 1 ,7 2 0 ,8 2 3 ,2 9 3 ,2 3 4 ,6 7 1 0 0 ,5 6 2 ,094
0 ,0 3 2 ,2 9 0 ,6 2 3 ,1 9 3 ,8 8 5 ,6 2 100,22 2,1 9 3

рованные) кислые вулканиты; 1 9 - 2 2 -кремниево-щелочные метасоматиты; 2 3 -2 5  -неизменен
ные перлиты и кислый пирокластический материал.

щение этой зоны металлами происходит, видимо, в силу нарушения равнове
сия рудных компонентов с раствором, который распадается здесь при вски
пании и дегазации на ионосолевую и газовую составляющие. В а образует соб
ственный минерал -  барит (Nр = 1,637; Nm *= 1 ,640; Ng = 1 ,649 ). Послед
ний встречается в бентонитовых глинах в виде прозрачных или политизиро
ванных неправильных призматических или таблитчатых зерен. Кроме того, не 
исключено, что В а может входить в структуру цеолитов и, таким образом, 
там накапливаться.

По характеру описанная зональность месторождения бентонитовых глин 
Южное и наблюдаемые там минеральные парагенезисы, петрохимические осо
бенности и поведение микроэлементов вполне сопоставимы с зонами гидро
термального изменения пород в областях современного вулканизма [ Набоко, 
1966; Главатских, 1974; Ерощев-Шак, Набоко, 1977] и в районах с па- 
леовулканическим режимом [Блох, 1959; Макаров, Супрычев, 1963; Лорд- 
кипанидзе, 1965 ; Гугушвили, 1974 ; Лебединский, Кириченко, 1975 ; Мухина, 
Ломоносова, 1976; Авакян, 1 9 7 7 ].

Изложенное позволяет сделать следующие выводы.
1. Месторождения бентонитовых глин Убаганской структурно-формационной 

зоны (в том числе Верховое и Южное) являются продуктами гидротермальной 
деятельности и отвечают: зоне аргиллитизации. Установленная здесь метасома- 
тическая зональность аналогична таковой в других регионах (Камчатка, Кав
каз, Закарпатье и др.).

2. Широко развитые здесь цеолиты имеют определенное положение в про
дуктах метасоматртеского изменения (кремниево-щелочных метасоматитах и 
гидротермальных аргиллитах). Изучение состава этих минералов позволит 
точнее восстановить эволюцию гидротермального процесса.



Т абл и ц а  2

Среднее содержание микроэлементов в породах месторождения Южное (%)

Исходная
порода

Число
наблю
дений

РЬ Си Zn Ti Ва В

Продукты кислот 37 0 ,0 0 0 7 0,001 0 ,0 0 8 0 ,1 3 0 0 ,0 0 0 5 0 ,0 0 0 7
ного выщелачива
ния
Гидротермальные 
аргиллиты (бенто

76 0 ,0 0 4 0 ,0 0 8 0 ,0 3 0 ,2 8 0 ,0 9 0 ,0 0 0 8

нитовые глины) 
Кремниево-щелоч 32 0 ,0 0 6 0,1 0 ,1 3 0 .1 8 5 0,000 0 ,0 0 0 5
ные метасоматиты 
Неизмененные 24 0 ,002 0 ,0 5 0 ,0 2 7 0 ,3 5 5 0 ,0 0 6 0 ,0 0 0 3
перлиты и кислый 
пирокластический 
материал

3. Выявление гидротермальной природы монтмориллонитовых глин позволя
ет по-иному оценить перспективы Убаганской зоны не только на бентониты, 
но и на цеолиты. Кроме того, на этой территории возможно обнаружение по
лиметаллов в пропилитизированных породах.
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В.И. ЬУДНИКОВ, Г.Г. СЫСОЛОВА

ТУНГУССКАЯ ЦЕОЛИТОНОСНАЯ ПРОВИНЦИЯ

В пределах Сибири цеолитовая минерализация установлена в различных по 
составу формациях разного возраста (начиная с девона по четвертичный пе
риод включительно), однако основные скопления цеолитов связывались до 
последнего времени с миндалекаменными зонами базальтовых покровов триаса 
Сибирской платформы. Эти цеолиты не привлекали к себе сколько-нибудь серь
езного внимания, так как относились к эндогенным, малокремнистым образо
ваниям, не находяшим пока применения в промышленности. К тому же их до
быча из монолитных пород представляет большие трудности [Михайлов, Кри- 
нари, 1 9 7 0 ].

Проведенное в последние годы специализированное изучение триасовых об
разований Сибирской платформы [Будников и др., 1977] показало, что наряду 
с несомненно эндогенными проявлениями цеолитов, связанными с базальтами, 
здесь широко распространены цеолиты, приуроченные к подстилающим базаль
ты туфам. При этом как в миндалекаменных зонах лавовых покровов, так и 
в туфах установлены разнообразные минеральные виды цеолитов, начиная от 
малокремнистых (натролит, анальцйм) до/ высококремнистых (морденит, дес- 
мин), включая многие переходные разности. В настоящее время вполне опре
деленно можно говорить о двух типах цеолитовой минерализации в рассматри
ваемой формации.

Первый тип давно известен и, как уже отмечалось выше, связан с миндале
каменными зонами базальтов. Мощность базальтов в среднем составляет 
1200 м. Они широко распространены в северных и частично центральных 
районах Тунгусской синеклизы. Площадь распространения базальтов оценива
ется примерно в 350 тыс. км^. Базальтовая толща сложена большим коли
чеством покровов, значительная часть которых венчается миндалекаменными 
зонами. Так, в разрезе хонна-макитской свиты плато Исян в бассейне р. Се
верной, представленной в основном пойкилоофитовыми базальтами мощностью 
до 250  м (материалы В.М. Лебедева), установлено 23 миндалекаменные зо
ны, составляющие в общей сложности четвертую часть разреза свиты. Коли
чество пустот в этих зонах нередко превышает 50% от общего объема, при
чем на 40-50%  они выполнены цеолитами и сопутствующими им минералами. 
Мощность миндалекаменных зон колеблется в широких пределах: от 0,6 до 
15,0 м. Общая их мощность оценивается в 300  м. В миндалекаменных зо
нах установлены все основные минеральные типы цеолитов, среди которых 
наиболее распространенными являются гейландит, десмин, морденит, ломон- 
тит, натролит.

Более обширные пространства занимают цеолиты, относящиеся к диагене- 
тическому типу (по классификации А.С. Михайлова). Они связаны с туфоген
ными и туфогенно-осадочными отложениями триаса. На цеолиты в туфах Тун
гусской синеклизы никто не обращал сколько-нибудь серьезного внимания, 
хотя они отмечались при изучении туфов под микроскопом, а также при ис
следовании их рентгеновским и термическим методами. Наибольший интерес 
в этом плане представляют собой отложения корвунчанской свиты нижнего 
триаса Тунгусской синеклизы, мощность которой составляет в среднем 50 0  м. 
В центральных районах синеклизы (среднее течение р. Нижней Тунгуски) цео
литовая минерализация приурочена к средне- и мелкообломочным туфам, со
держание цеолитов в которых изменяется от 10 до 4 0% (в среднем 20-25% ). 
В туфах Тунгусской синеклизы установлены морденит, гейландит, десмин, ло- 
монтит, шабазит, натролит, томсонит, мезолит, анальцйм, т.е. по существу 
все многообразие природных цеолитов как низко-, так и высококрем- 
аистых.



О генезисе цеолитов корвунчанской свиты можно судить достаточно уве
ренно, исходя из анализа общей палеогеографической обстановки формирования 
осадков, а также на основании детальных исследований самих цеолитов. Ус
тановление в породах в ряде разрезов крупной горизонтальной и пологоволни
стой слоистости, отчетливой сортировки обломочного материала [ Будников и 
др., 1 9 6 7 ], присутствие многочисленных горизонтов, содержащих фауну пеле- 
ципод, остракод, эстерий, ихтиофауну, указывают на водно-осадочный генезис 
туфогенных осадков, на их накопление в крупном бассейне. Цеолиты присутст
вуют в том или ином количестве во всех без исключения разностях пород по 
всему разрезу корвунчанской свиты. Они развиваются, как правило, по вул
каническому стеклу и полевым шпатам, выполняют поры и пустоты в породах 
[Будников, Сысолова, 1 9 7 8 ]. Их. вторичное происхождение не вызывает сом
нения.

Цеолиты в туфогенно-осадочной толще Тунгусской синеклизы возникли за 
счет переработки туфового материала, накопившегося в крупном бассейне.
Этот вывод имеет принципиальное значение, так как именно к данному типу 
относится большинство промышленных месторождений цеолитов в США, Япо- ' 
нии, Восточной Африке, СССР. Таким образом, намечаются контуры новой 
цеолитоносной провинции в Сибири, по площади и содержанию цеолитов в по
родах соизмеримой с такими провинциями, как Восточно-Уральская и Ленская. 
Эта провинция, названная нами Тунгусской, располагается в северо-западной 
части Сибирской платформы в бассейнах Енисея, Котуя и Вилюя. Она зани
мает площадь более 1 млн. км^. в  структурном отношении рассматриваемая 
территория представляет собой крупнейшую на Евразиатском континенте плат
форменную депрессионную структуру (Тунгусская синеклиза), выполненную 
осадками верхнего палеозоя и нижнего мезозоя. В пределах Тунгусской цёо^ 
литоносной провинции, помимо уже известных скоплений цеолитов эндогенного 
(постмагматического) генезиса, связанных с базальтами, вполне возможно 
открытие месторождений диагенетического типа, представляющих наибольший 
интерес. Объектом для поисков такого типа месторождений должны явиться 
туфогенные и туфогенно-осадочные .образования нижнего триаса. В последние 
годы в ряде районов Тунгусской синеклизы в пределах «развития туфогенных 
пород (бассейны рек Подкаменной Тунгуски, Иритки и др.) геологами Красно
ярского геологического управления, СНИИГГИМСа и других организаций вы
явлены линейные зоны 'отбеленных' туфов протяженностью в несколько кило
метров. В этих зонах содержание цеолитов нередко достигает 50-70%, что, 
скорее всего, связано с наложенными гидротермальными процессами. Таким 
образом, в пределах Тунгусской провинции возможно такж$ открытие цеоли
тов гидротермального генезиса.

Все изложенное дает основание поставить вопрос о необходимости изуче
ния Тунгусской цеолитоносной провинции и в первую очередь той части раз
реза, которая сложена туфогенно-осадочными образованиями нижнего триаса. 
Следует изучить состав туфогенных образований в разных фациальных зонах 
и соответственно минеральный состав цеолитов, что позволит выясить их 
генезис и подойти к промышленной оценке их значимости. Параллельно долж
ны быть проведены исследования по установлению адсорбционных, ионообмен
ных и каталитических свойств различных классов цеолитов.

Уже сейчас можно говорить об использовании цеолитов в качестве вяжу
щего материала. Еще в 30-х годах один из видных исследователей Тунгус
ского угленосного бассейна Л.М. Шорохов указывал на их цементирующие 
свойства. Он писал [Шорохов, 1 9 7 4 ], что надо еше обратить внимание на 
глинисто-известковистые песчаники и брекчии, которые в некоторых местах 
отличаются естественными цементными свойствами. Поверхность некоторых 
осыпей из'таких пород в сухую погоду после дождей с большим трудом про
бивается даже молотком. К этому следует добавить, что во время дождей 
монолитно спаянные осыпи превращаются в щебенку, погруженную в глинистое 
месиво, напоминающее цементный раствор, что мы неоднократно наблюдали 
в бассейне среднего течения р. Нижней Тунгуски. Уместно отметить, что на



личие обогащенных цеолитовым компонентом туфов позволяет в Италии исполь^ 
зовать их не только при производстве пуццоланового цемента, создания ионо
обменных мембран, но и употреблять в химической промышленности в каче
стве катализаторов или вешествоносителей [Riccardo, 1974] . Такое относи
тельно широкое применение нашли туфы, в которых цеолиты рассеяны в основ
ной массе и нередко улавливаются лишь при достаточно тонких исследованиях.

Думается, что имеет смысл изучить цеолитсодержащие туфы Тунгусской 
провинции с точки зрения их возможного использования в качестве добавки 
к химическим удобрениям, обеспечивающей условия кондиционирования почв, 
как это в широких масштабах осуществляется в Японии [Minato, Utada, 1969].

Самостоятельной проблемой является получение алюминия из туфов Тун
гусской синеклизы. Принципиальная возможность постановки этого вопроса 
заключается в том, что кислотная обработка относительно малокремнистых 
разностей природных цеолитов приводит к их деалюминированию [Бетехтин, 
1950 ; Богданова, Белицкий, 1968 ]. Этот процесс протекает достаточно эф
фективно даже в слабокислых средах. К тому же при такой обработке из крис
таллической решетки цеолитов выводится большая часть атомов алюминия без 
разрушения самого каркаса минерала.

В химической лаборатории СНИИГГИМСа были поставлены опыты по деалю
минированию тунгусских цеолитсодержащих туфов [Будников и др„ 1977 ].
В связи с тем, что многие разности цеолитов в туфах малокремнистые и вы
сокоглиноземистые, оказалось, что все они достаточно свободно отдают в 
раствор алюминий. Было проверено также, как влияет изменение различных 
факторов (степень концентрации кислоты, продолжительность обработки проб 
кислотой) на полноту извлечения алюминия. Оказалось, что перевод алюми
ния в раствор при обработке тунгусских цеолитизированных туфов кислотой 
протекает весьма эффективно: в течение 5 мин при концентрации кислоты 
1,85 в раствор поступает почти весь цеолитный алюминий. Повышение кон
центрации кислоты, как и увеличение продолжительности опыта, принципиаль
но ничего не меняет: уже при действии слабо подкисленного раствора алю
миний мгновенно поступает в раствор. Важным моментом здесь является рас
хождение путей глинозема и кремнезема при обработке проб кислотой. Глино
зем уходит в раствор, тогда как кремнезем выпадает в виде хлопьев в ило
ватом осадке. Вопрос об использовании цеолитов в качестве сырья для полу
чения алюминия не является новым. Попытки извлечения алюминия из цеоли
тизиро ванных туфов предпринимались, и небезуспешно. Так, в Италии в 30-е 
годы работал завод по производству глинозема, используя в качестве сырья 
лейциты Везувия. В последнее время в связи с большим спросом на алюми
ний вновь предлагается провести исследования в этом плане, причем речь 
идет об использовании вулканических пород с содержанием лейцитов в коли
честве 20-30% . Проблема извлечения алюминия из цеолитов, несомненно, 
сложна и не может быть решена в ближайшее время, но постановка ее впол
не правомочна.
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Е.Ф. АХЛЕСТИНА, НА. БОНДАРЕНКО, М.И. ЗАДУМИНА,
А.Ф. ЧЕРНЯЕВА, В.И. КУРЛАЕВ

ЦЕОЛИТЫ ВЕРХНЕМЕЛОВЫХ
И ПАЛЕОГЕНОВЫХ ОТЛОЖЕНИЙ НИЖНЕГО ПОВОЛЖЬЯ

Цеолиты в верхнемеловых и палеогеновых отложениях Нижнего Поволжья 
имеют широкое распространение. Их присутствие отмечалось многими иссле
дователями [Бушинский, 1950 ; Бушинсхий, Шумейко, 1 970 ; Шамрай, 1952 ; 
Шамрай и др., 1972; Васильев, 1954 ; Васильев и др., 1956 ; Шумейко,
196 2, 1 965 , 1972; Логвиненко и др., 1962; Логвиненко, Осипова, 1969; 
Коссовская, 197 3; Муравьев, 1973 ; и др.].

Полученные нами данные значительно дополняют имеющиеся сведения как 
о цеолитах, так и о вмещающих их породах. Установлено, что цеолиты при
урочены к различным литологическим типам, фациям и формациям: терриген- 
ным, карбонатным, кремнистым и их смешанным разностям. Цеолитоносными 
же породами являются в основном трепеловидные силициты, глино-силициты, 
алевритистые и известковые глины, отдельные прослои алевролитов и песча
ников с кремнистым и алюмо кремнистым цементом верхнемелового и эоцено- 
вого возраста.

В этих породах цеолиты сосредоточены в основной кремнистой или алюмо- 
кремнистой массе в виде очень мелких (1 -3  мкм) призматических кристал
ликов. Часто они развиваются в поровых промежутках и полостях раковин 
(рис. 1 ,2 )1 , а также по трещинам. В последнем случае кристаллы цеолитов 
имеют более крупные размеры (до 8^10 мкм) и четкую идиоморфную огранку.

Бесцветные призматические кристаллики часто образуют решетчато-пере- 
плетающиеся и ветвящиеся сростки и друзы. Они изотропны. Показатель пре
ломления равен 1,4 86+0,003. Тонкодисперсный характер кристаллизации 
цеолитов в осадочных образованиях значительно затрудняет возможности оп
ределения истинного количества цеолитов в породах. Предполагается, что со
держание цеолитов колеблется от 1 -2  до 50-70%. В среднем же оно составу 
ляет, видимо, 15-20%. При этом соотношение цеолитов с другими составны
ми компонентами пород самое различное. Часто они инкрустируют полые ка
меры радиолярий и диатомовых водорослей, скелеты которых выполнены амор
фным SiC^» а иногда и замещают последний. В основном же цеолиты образу
ют агрегатные сростки с SiC^ и глинистыми частицами (см.# рис. 2). Такие 
агрегаты в иммерсионных препаратах при скрещенных николях заметно поля
ризуют. Показатель преломления их варьирует от 1 ,473  до 1,4 94, что объ
ясняется непостоянством соотношения в агрегатах составных компонентов.

Рис. 1 -3  см. в конце книги.



Таблица 1
Сравнение химических анализов (вес. %) цеолитсодержащих фракций районов Украины, Урала, Пензы и 
Саратовского Поволжье

Компоненты 1 2 3 4 5 6, 7

Si02 59,58 62,25 61,70 64,62 69,6 80,2 80,1
А12о 3 14,64 10,65 15,37 13,21 14,2 11,0 10,5

Ре2°3 3,32 1,40 3,03 0,76 9,2 3,0 -
СаО 2,61 1,22 3,06 3,70 3,0 2,6 6,6

MgO 1,31 Следы 1,45 0,98 1.6 1.8 0,2

Na20 0,66 3,30 0,44 2,63 0,6 0,3 1,6

к2о 1,68 3,19 2,81 - 1,8 0,5
н 2о + 5,75 10,15 7,76 - 9,52 6,14 8,25

н2о~ 9,85 2,26 2,88 14.10 - -
Сумма 99,44 94,42 98,50 100,00 109,52 105,54 107,25

Si02/ А120 3 7,90 11,10 6,81 7,93 в,4 12,5 13,0

Примечание. 1 -  Восточный Урал, [ Ренгартен, 194 5]; 2 -  1Пензенская область, К2 [ Васильев
и др., 1956]; 3 -  Украина, К [Логвиненко и др., 1962]; 4 -  Брянск, К [Бушинский, Шумейко, 1970]; 
5-7 -  Саратовское Поволжье, К2; 5 -  обн. 219, обр. 29; 6 -  с. Пудовкино, обн. 219, обр. 44, 7 -  
г.Саратов, обн. 220, обр. 28-29.

Таблица 2
Дебаеграммы цеолит содержащих фракций

1 2 3 4 5 6 7

/ d / n 1 d / n / d / n / d / n d / n d / n d / n

7дВ 9,0 1 8,9 5дВ 8,9 5дВ 8,9 8,84 8,88 8,90
1 7,6 1 7,6 1 7,6 1 7,75 7,80 7,86 7,93
2 6,65 2 6,65 2 6,70 1 6,75 6,49 6,73
2 5,15 2 5,12 4 5,08 1 5,15 5,08 5,17 5,10
4ш 4.34 Зш 4,39 4ш 4,31 8ш 4,28 4,61 4,32 4,28
8 3,95 10 3,93 10 3,96 8 3,95 3,93 3,95 3,95
1 3,70 - - - - 1 3,69 - 3,71 -
10 3,33 8 3,35 5ш 3,33 10 3,33 3,41 3,34
1 3,17 1 2,88 2ш 3,14 2 3,16 3,18 3,15 3,16
4 2,95 7 2,95 5ш 2,94 3 2,96 2,96 2,96 2,95
2 2,78 2 2,75 7ш 2,78 2ш 2,73 2,73 2,72 2,72

Примечание.  Харьковская область, К2: 1 -  мел, обр. 34, 2 -  мелоподобный мергель, обр. 22 7;
3 -  Каменеп-Подольская область, песчанистый мергель, Ко; 4 -  Луганская область, К2, мел; Саратов
ское Поволжье, К2: 5 -  опоковидная глина, обн. 219, обр. 28, 6 -  глина, обн. 220, обр. 28-27, 7 -  
опока, обн, 501, обр. 17.

Это, вероятно, обусловлено различной степенью перехода аморфного Si02 в 
цеолиты.

Нередко удается наблюдать выросты призматических кристалликов цеоли
тов из сгустков аморфного Si02 и постепенный переход последних в решет- 
чато-переплетаюшиеся друзы. Подобный характер выделения цеолитов хорошо 
иллюстрируется электронно-микроскопическими снимками (рис. 3) . Цеолиты 
имеют весьма сложную поверхность скола, четко вырисовываются на стекло- 
вато-пленочном колломорфном базисе и ассоциируют с хлопьевидными сгуст
ками, по-видимому, глинистого компонента (монтмориллонита) и отдельными 
микроглрбулярными включениями опал-кристобалита. Именно эти парагенети- 
ческие соотношения указанных минералов осложняют определение состава цео
литов и их количественного содержания в породах. Сложность выделения мо-

 ̂ Снимки выполнены в лаборатории НИИГ при СГУ Н. А. Суетно вой и В. Тю
леневым.



Рис. 4. Рентгенограммы цеолитсодержащих фракций

Рис. 5. Кривые нагревания и потери веса

номинеральной фракции не позволяет уверенно расшифровать и результаты со
ответствующих исследований -  химических, рентгеноструктурных, термических.

Химические анализы легкой фракции (удельный вес < 2 ,2  и 2 ,8 ), размерен
ностью 0 ,2 5 -0 ,0 1  мм, выделенной нами из силицитовых глин сантона, кам- 
пана и Маастрихта, представленной почти нацело агрегатами цеолитов и амор
фного Si02» показали- несколько повышенное содержание Si02 по сравнению 
с чистыми цеолитами. Пересчет данных химического анализа на приблизи
тельный минеральный состав с учетом результатов иммерсионных анализов 
показал элементарный химический состав цеолита из группы гёйландита и, 
вероятно, наиболее высококремнистой его разновидности -  клиноптилолита.
Об этом свидетельствует и молекулярное отношение SiC^/A ^O ^a также со
поставление полученных нами химических анализов с данными других иссле
дователей (табл. 1 ). #

Рентгенографические исследования тех же фракций подтверждают наличие 
в них цеолита из группы гейландита. Основные рефлексы (d естественные 
неориентированные -  8,88; 7 ,8 6 ; 6 ,73 ; 5 ,17; 5,08^ 4 ,6 1 ; 4 ,32 ; 3 ,95; 
3 ,71; 3 ,41; 3 ,15; 3 ,11; 3 ,06 ; 2 ,96; 2 ,78; 2 ,72  А) являются наиболее 
характерными для данных цеолитов (табл. 2, рис. 4 ) и тождественны резуль
татам анализов других авторов [Бутузова, 1964; Логвиненко и др., 196 2].



Термические анализы подобных же фракций показали, что кривые ДТА ха
рактеризуются одним широким и глубоким эндотермическим эффектом в обла
сти 1 0 0 -1 1 5  и 100-135°С . Он сопровождается постепенным уменьшением 
веса (рис. 5 ). Потеря кристаллизационной воды при 4 00°С в одном случае 
составляет 5%, в другом 14,4%. Несколько заниженное значение потери крис
таллизационной воды (5%) по сравнению с данными химических анализов объ
ясняется, по-видимому, наличием термоинертных минералов (например, поле
вых шпатов). Незначительные эффекты в области 552  и 6 38°С вызваны, 
вероятно, примесями (глауконит, слюды, фосфаты и др.). Кроме того, проде
ланный нами опыт с восстановлением "цеолитной воды* после прокаливания 
дал положительные результаты. После суточного хранения прокаленного об
разца на воздухе и повторного прокаливания до 200°С снова выделилось 8% 
воды.

Таким образом, наличие цеолитов в рассматриваемых нами отложениях *е 
вызывает сомнения. Образование их происходило в различные стадии диаге
неза в относительно спокойных гидродинамических условиях. В пользу этого 
свидетельствуют правильные кристаллографические очертания цеолита, хоро
шая сохранность хрупкого минерала, характер выполнения поровых пространств, 
обрастание поверхности терригенных минералов. Генетически цеолиты связаны 
с морскими осадками. Постоянными их спутниками являются г лауконит, фос
фат, пирит, лимонит, а из глинистых минералов -  монтмориллонит.
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В.Х. НАСЕДКИНА

ЦЕОЛИТЫ В БОКСИТОВОЙ ТОЛЩЕ 
СЕВЕРО-ОНЕЖСКОГО РАЙОНА

Цеолитсодержащие бокситовые породы Северо-Онежского района Э.А. Каль- 
берг и Е.П.Левандо [1962 , 1 9 6 3 ] рассматривали как диагенетические обра
зования. Допуская региональное распространение цеолитовых пород, эти авто
ры считали, что цеолитизация представляет собой определенный промежуточ
ный этап в сложном процессе бокситообразования.

Ф.Л. Дмитриев [1 9 7 7 ], сопоставляя бокситовую формацию Северо-Онеж
ского района с изученными им боксит-давсонитовыми образованиями Припят- 
ского прогиба, предположил, что цеолиты, как и давсониты в Припятском про
гибе, являются минералами древнего эвапорйтообразования и что возникнове
ние их связано с отдельными периодами аридизации климата при формирова
нии бокситов.

Однако тщательный анализ всей совокупности фактических данных свиде
тельствует о наложенном характере цеолитизации. Отмечаются случаи прояв
ления цеолитизации и вне связи с бокситовой толщей: в продуктах коры вы
ветривания, в перекрывающих ее веневско-стешевских отложениях. В некото
рых участках цеолитизация отмечается только в подстилающих бокситовую 
залежь продуктах коры выветривания -  в верхнедевонских глинах, а в самих 
бокситах отсутствует. Помимо подобного локального распространения цеолити
зации в виде отдельных зон, наложенный характер ее доказывается структур
ными особенностями цео лит из иро ванных пород, а также взаимоотношениями 
цеолитов и глиноземистых минералов в бокситах.

Северо-Онежский бокситоносный район расположен на юго-восточном скло
не Балтийского щита на северо-западном продолжении Тихвинской боксито
носной провинции. Бокситовая формация выполняет плоские котловинообразные 
понижения эрозионно-тектонического происхождения, расположенные у подно^ 
жия Главной гряды Ветреного Пояса -  основной структуры района. Последняя, 
сложенная зеленокаменно-измененными вулканитами нижне- и среднепротеро
зойского возраста, плавно погружается под толщу постепенно сменяющих друг 
друга осадочных отложений валдайской серии верхнего протерозоя, верхнего 
девона, нижнего карбона. Бокситы, приуроченные к основанию нижнекаменно
угольных отложений, относятся к тульско-алексинскому возрасту и обнаружи
вают тесную связь с корами выветривания [Кальберг, Левандо, 196 3; Каль- 
берг и др., 1971 ].

Рассмотрим особенности локализации изученных нами цеолитиэированных 
пород. В южной части Северо-Онежского района на северном склоне Ширбо- 
зерской впадины в продуктах коры выветривания диабазов встречены рассе
янные сферолитовые стяжения анальцима размером 3-7  мм в поперечнике. 
Анальцмовые стяжения в зоне дезинтеграции замещены доломитом. В каолцг 
новой зоне, на глубине 73 м, они образуют небольшие скопления (рис. 1 ). 
Анальцим изотропный, для него характерны на дифрактограммах отражения с 
d = 5 ,6  А. Единичные сферолиты лучистого натролита встречены в комкова
тых глинах веневско-стешевского горизонта, залегающих выше коры вывет
ривания.

Несколько восточнее, в пределах северного склона Ширбоэерской впадины, 
интенсивное окварцевание и цеолитизация по системе t o j j k h x  трещин отмеча
ется в монтмориллонитовой зоне коры выветривания диабазовых порфиритов.

Цеолитизация и перекристаллизация бокситовых пород были детально изу
чены в северо-западной части Залужемского участка Беловодской залежи. 
Цеолитизированные породы протягиваются здесь по периферии бокситовой за
лежи на 5 км, ширина этой полосы достигает 5 0 0 -7 0 0  м (рис. 2). В севе
ро-западной части бокситовая толща залегает на коре выветривания кристал- 
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Рис. 1. Сферолиты анальиима в глинистых продук
тах коры выветривания

лических пород, в юго-восточной -  на пестроцветных монтмориллонит-гидро- 
слюдистых глинах верхнего девона и перекрывается четвертичными отложе
ниями. Цеолитизация обусловлена проникновением растворов по контакту бок
ситовой залежи, поэтому наиболее интенсивные изменения произошли в осно
вании бокситовой толщи. Мощность цеолитизации в подстилающих отложениях 
непостоянна. В северо-западной части в каолинитовых глинах коры выветри
вания цеолитизация проникает на глубину 10 м от основания бокситовой тол
щи. Здесь по выветрелым сланцам развиты сферолитовые стяжения лучистого 
натролита, в отдельных участках натролит замешен доломитом. В верхнеде
вонских плотных глинах мощность цеолитизации не превышает 3-4 м.

В основании бокситовой толщи залегают крепкие, почти мономинеральные 
цеолитовые породы с типичной сферолитовой структурой. Мощность подобных 
пород 0 ,5 -0 ,7  м. Выше по разрезу бокситовые породы перекристаллизованы 
с образованием сферо лито вой, колломорфной структур, причем структура пер
вичных пород сохраняется отчетливо; замещение цеолитами наблюдается в 
виде отдельных пятен. В верхней части бокситовой толщи отмечаются анало
гичные изменения в бокситах, но цеолиты отсутствуют.

Таким образом, довольно отчетливые структурные изменения бокситовых 
пород наблюдаются на всю мощность бокситовой толщи. В юго-восточном на
правлении по мере затухания цеолитизации подобные структурные изменения в 
бокситах постепенно исчезают. >

Цеолитиэированные монтмориллонит-гидрослюдистые глины верхнего девона 
характеризуются преимущественным развитием мелких (0, 1 -0 ,3  мм) сферо- 
литов анальцима радиально-лучистого строения. В крупных сферолитах сохра
няются включения алевритовых обломков кварца первичной породы. На рис. 3, 
1, 2* показана структура цеолитизированной глины, в которой развиты более 
крупные зональные сферолиты (до 1 -2  мм в поперечнике). Сферолиты плохо 
обособлены, меют расплывчатые контуры, содержат включения глинистого 
вещества. В промежутках между ними появляются радиально-лучистые сферо
литы натролита. Анальцимовые сферолиты могут иметь концентрически-зо- 
нальное строение (см. рис. 3 ,2 ). 9

Натролит-анальцимовые породы основания бокситовой толщи состоят из 
округлых матово-белых сферо лито в анальцима размером 1 -3  мм, плотно при
легающих друг к другу (рис. 4, 1). Вокруг матовых сферолитов присутствует 
каемка прозрачного анальцима. Между анальцимовыми сферо литами развива-

* Рис. 3 -6  помещены в конце книги.



Рис. 2. Условия локализации цеолитизированных пород ( а ) и разрез через 
бокситовую зележь по линии I—I (б)

1 -  условный контур бокситовой залежи; 2 -  зона распространения цеоли- 
тизации; 3 -  кристаллические породы фундамента; 4 -  кора выветривания; 3 -  
аллиты, бокситы со сферолитовой структурой, с колломорфными пятнами бе- 
мита и каолинита; 6 -  бокситы с колломорфной структурой; 7 -  цеолитизация 
и карбонатизация в коре выветривания; 8 -  контур распространения цеолитор 
в бокситовых породах; 9 -  натролит-анальцимовые породы (вне масштаба)

ются скопления лучистого натролита. Анальцимовые выделения' имеют и поли
гональные очертания; в них сохраняются включения глинистого вещества бок
ситовой породы, контуры грубых обломков, захваченных сферолитами (см. 
рис. 4 ,2 ) . На рис. 4, 3 показана структура плотных анальцимовых сферолито- 
вых образований под электронным микроскопом. В отдельных участках видно 
замещение анальцима слабо раскристаллизованным агрегатом каолинита.

Цеолитизированные бокситовые породы, залегающие выше, имеют сфероли- 
товую структуру и содержат крупные зональные пятна всевозможной конфи
гурации размером от нескольких миллиметров до 2 -3  см. Яркие снежно-бе
лые и бело-розовые пятна эффектно выделяются на красно-буром и охристо
желтом фоне бокситовой породы (рис. 5, /). Сферолитовая структура описы
ваемых пород несколько отличается от структуры нацело цеолитизированных 
пород. В них хорошо сохраняются особенности первичной обломочной струк
туры бокситовых пород. Сферолиты представляют собой стяжения глинистой 
массы округлой, иногда слегка уплощенной формы размером от 0 ,1- 0,2 до 
1 -3  мм (см. рис.*5, 2). Они слабо сцементированы, легко выкрашиваются.
В плотных глинистых прослоях бокситовой толщи, очевидно, плохо проницае
мых, возникли плохо обособленные сферолитовые стяжения, которые четко 
различайся только в проходящем свете (см. рис. 5, 3). Вокруг глинистых 
стяжений цеолиты образуют узкие каемки, замещают отдельные обломки внут
ри сферолитов или образуют полную псевдоморфозу по ним (см. рис. 5, 4),



I’и п п и неструктурная характеристика анальцима и натролита

Анальцим Натролит пластинчатый Натролит игольчатый

/ d / d / d

6 6 ,4 6 0 7 6 ,6 5 2
9 5 ,6 1 8 5 5 ,915 7 5 ,946
2 4 ,845 1 4,804 1 4,704
3 3 ,832 6 4 ,417 2 4,331
10 3 ,401 4 4 ,1 0 8 1 4 ,0 9 8
1 3 ,2 4 8 2 3 ,483 1 3,411
10 2 ,910 10 3 ,160 10 3,155
1 2,811 10 2 ,879 10 2 ,845
3 2 ,683 3 2,567 4 2 ,817
3 2,514 4 2 ,413 4 2 ,408
1 2 ,442 1 2 ,352 1 2 ,316
4 2 ,245 1 2 ,258 1 2 ,2 4 8
1 2 ,113 4 2 ,180 4 2 ,168
1 2 ,0 1 8 1 2,051 1 2 ,047
7 1 ,909 1 1,986 1 1 ,952
5 1 ,875 3 1,876 - -
8 1 ,746 7 1 ,793 5 1 ,790
1 1 ,718 1 1,746 - -
2 1,701 1 1,701 1 1 ,699
4 1,601 1 1 ,588 5 1,665
1 1 ,665 1 1,576 1 1,567
2 1 ,499 2 1 ,532 3 1 ,520
2 1,484 7 1,461 5 .1 ,453
1 1 ,455 2 1,414 1 1 ,409
6 1 ,413 3 1 ,383 3 1 ,382
6 1 ,363 3 1,364 - -
1 1,325 1 1,341 1 1,344
3 1 ,237 " 1 1 ,335 1 1,317
2 1,264 1 1 ,308 2 1 ,303
6 1,224 9 1 ,208 5 1,212
3 1,189 8 1 ,188 4 1,196
3 1 ,107 4 1,144 2 1,141

4 1.125 1 1 ,123

Колломорфные пятна в описываемых породах -  это те участки, в которых 
при воздействии щелочных растворов произошла полная перекристаллизация 
первичного вещества бокситовой породы. Они обычно сложены плохо раскристал- 
лизованным, слабо двупреломляющим каолинитом в аллитах, каолинитом и бё- 
митом в бокситах. Среди бё мит-каолинитовой массы присутствуют реликты 
цеолитов. Нередко колломорфные пятна имеют сложную вермикулитоподобную 
структуру, возможно, унаследованную при замещении вермикулитового агре
гата каолинита (см. рис. 5 ,5 ) . На рис. 5,6 видны реликты натролита среди 
тонкоигольчатой бёмитовой массы, причем иголочки бёмита ориентированы по 
спайности вермикулитоподобных обособлений. ф

При перекристаллизации бокситового вещества в колломорфных пятнах бё- 
мит и каолинит наследуют характерные для цеолитов формы выделений. Рис. 6, 1 
демонстрирует метельчатую форму скоплений бёмита,. унаследованную при за
мещении натролита. На электронно-микроскопических снимках видно, что по
добные 'метелочки* состоят из мелких ромбовидных кристаллов бёмита (см. 
рис. 6 , 2). На рис. 6 , 5 показано замещение лучистого натролита слабо рас-



кристаллизованной массой каолинита и бёмита. Рис. 6 , 4 демонстирует псевдо- 
морфозу бёмита по сферолитовым стяжениям.

В изученных цеолитизированных бокситовых породах цеолиты представлены 
анальцимом и натролитом двух генераций: пластинчатым и игольчатым. Аналь- 
цим более ранний, он корродируется и замещается натролитом.

Анальцим бесцветный, изотропный, присутствует в виде сферолитов, обра
зует также колломорфные сгустки. На дифрактограммах бокситовых пород для 
него характерны отражения с d = 5 ,6  X. Рентгеновская характеристика мине
рала приведена в таблице. Химический состав анальцима, содержащего некото
рую примесь глинистого вещества (в вес. %): Si02 -  4 4,4 7; T i02 -  0 ,31 ; 
А120 3 -  21 ,73 ; Fe20 3 -  5 ,66 ; FeO -  0 ,14; CaO -  2 ,9 2 ; MgO -  0 ,17; Na20 -  
12 ,84; K20 -  0 ,18; H20 +-  11,01; сумма -  99 ,81 .

Натролит ранней генерации светло-розовый, пластинчатый. Более распрост
ранен натролит второй генерации игольчатого, шестоватого габитуса. Обе 
разновидности натролита имеют близкие показатели преломления: Ng = 1 ,490; 
Np =* 1,4 83; Ng—Np = 0 ,0 0 7 . Рентгеноструктурная характеристика натролитов 
приведена в таблице. Химический состав натролита (в вес. %): Si02 -  44 ,91 ; 
ТЮ2 -  не обн.; А1203 -  25 ,90 ; Fe203 -  0 ,15 ; FeO -  не обн.; СаЪ -  3 ,50; 
MgO -  0 ,40 ; Na20 -  14 ,60 ; К20  -  0 ,08 ; Н20 + -  9 ,92 ; Ч20" -  0 ,35 ; сум- 
ма -  9 9 .7 1 . _

Подводя итоги краткой характеристики цеолитизированных пород Северо- 
Онежского района, следует подчеркнуть следующие особенности.

1. Цеолитизация, вероятно, была обусловлена проникновением щелочных 
минерализованных вод в тектонически ослабленных зонах. Растворы могли 
обогащаться щелочами при циркуляции через толщу вулканитов, слагающих 
кристаллический фундамент.

2. В результате воздействия щелочных вод бокситовые породы подверглись 
перекристаллизации с образованием сферолитовой, колломорфной структур, свой
ственных породам только в зоне цеолитиэации.

3. Грубообломочные сиаллиты основания бокситовой толщи как наиболее 
проницаемые замещены цеолитами нацело. В аллитах и бокситах цеолиты при
сутствуют в виде реликтов. Вероятно, s>ни возникали в более широких масшта
бах, но как метастабильные образования легко разрушались, в условиях из
бытка глинозема замещаясь каолинитом и бёмитом.

4. Тонкодисперсный бёмит, характерный для осадочных бокситов Северо- 
Онежского района, в зоне цеолитиэации был преобразован в более крупные 
агрегаты, причем форма обособлений его унаследована при замещении цео
литов.

5. Определение времени проявления цеолитиэации затруднительно, так как 
в пределах Залужемского участка отсутствуют михайловские и веневско-сте- 
шевские отложения, залегающие на бокситах. Можно лишь констатировать, 
что цеолитизация проявилась после формирования бокситовой залежи.

6 . Цеолитизация может свидетельствовать о влиянии глубинных эманаций 
на формирование кор выветривания и бокситов. Ряд авторов тесно связывает 
процессы мощного порообразования с гидротермальными [ Разумова, 1977 ]. 
Однако решение этого вопроса требует специальных исследований.
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В.А. СУПРЫЧЕВ

ГИПЕРГЕННЫЕ И ГИДРОТЕРМАЛЬНО-ВАДОЗНЫЕ 
ЦЕОЛИТЫ БОКСИТОВ И КОР ВЫВЕТРИВАНИЯ ОСНОВНЫХ 
И ЩЕЛОЧНЫХ ПОРОД

Цеолиты являются типоморфными минералами приповерхностных частей ли
тосферы до глубин нескольких километров, где они по распространенности, ве
роятно, следуют за кварцем, полевыми шпатами, амфиболами, карбонатами и 
глинистыми минералами. Водные каркасные алюмосиликаты щелочей и щелоч
ных земель могут образовываться в природе различными путями: в результате 
гидротермальной шстмагматической деятельности; являться в определенных фи
зико-химических и геохимических обстановках продуктами диагенеза, метаге
неза, наложенного гидротермально-вадозного метасоматоза в осадочных и оса
дочно-вулканогенных формациях мезозоя-кайнозоя, а также возникать в усло
виях гипергенеза и педогенеза 1.

Цеолиты иногда встречаются в бокситовых рудах и корах выветривания маг
матических пород, где их традиционно считают гип ер генными образованиями.

Цеолиты элювиальных и хемогенно—осадочных бокситов. Впервые ассоциа
ция цеолита-гармотома с глиноземистыми минералами была установлена 
В.М. Поляниным [1 9 3 8 ] в мезозойских гиббситовых бокситах восточного скло
на Среднего Урала. Позднее в девонских бокситах Каменского района (Колче-* 
данское месторождение), генетически связанных с изменением диабазовых по
род, было обнаружено [ Бенеславский, 1974] присутствие гейландйта и гармо- 
тома в ассоциации с сидеритом и баритом. В месторождениях Северо-Ураль
ской девонской бокситовой провинции, связанных по происхождению с боксити- 
зацией первотложенного в мелководной зоне моря латеритного материала, при
сутствуют, по данным С.И. Бенеславского, в ничтожном количестве диагене- 
тические хабазит, филлипсит и феррьерит в парагенезисе с халцедоном и каль
цитом. Только в бокситах Ъамого северного -  Сосьвинского -  месторождения 
содержание хабазита достигает 4,5%.

Цеолиты обнаружены [Бенеславский, 1974] в сильно измененных (ресили- 
фицированных) бокситах Кайракского месторождения Среднеазиатской боксито
носной области, где они выполняют многочисленные поры в породе и представ
ляют в ней совместно с карбонатизацией одну из последних фаз мине рал ©обра
зования.

На месторождениях Северо-Онежского бокситового района в пятнистых 
бокситовых породах сферолитовой структуры и в основании нижнекарбоновой 
бокситовой толщи (базальном конгломерате) встречены [Кальберг, Левандо, 
1962 , 1 9 63 ] сферолиты и кристаллики филлипсита, анальцима и эпистильби- 
та (?). В промежутках между анальцитовыми сферолитами. были определены 
[Наседкина, 1978] более поздние генерации радиально-лучистого натролита. 

Аналышм иногда в виде каемок окружает обломки измененного пирита. Вся 
бокситовая толща состоит из переотложенных продуктов коры выветривания 
пикритов. К.И. Трубина считает, что бёмитовые бокситы являются первичны
ми и приурочены к депрессиям в верхнедевонских породах, залегая на каоли
новой коре.

После исследований В.Х. Наседкиной [ 1978] цеолитсодержащие породы Се- 
веро-Онежского района не могут рассматриваться как диагенетичёские образо
вания, хотя Х.Г. Ильинская и Л.С. Дуба кина [1978Р], полагая, что 'наличие 
свежего пирокластического вещества является обязательным условием образо-

типу гипергенных цеолитов может быть отнесен подтип педогенетических 
цеолитов щелочных почв содового засоления, подробно рассмотренных в спе
циальной работе [ Супрычев, 1976] .



вания цеолитов" в осадочных породах, пытаются связать формирование цеолит
содержащих бокситовых руд с выветриванием проблематичного вулканического 
пепла девонского возраста. Считается, что при гипергенном преобразовании цеоли
тое возникали каолинит, а затем и бёмит, в нижней же части толщи, менее 
затронутой процессами выветривания, цеолиты сохранились. Таким образом, на
ложенная цеолитизация предшествовала возникновению глиноземистых ми
нералов.

Э.А. Кальберг, Е.П. ЛеЕандо и В.К. Махнач [1971] отмечали, что наблю
даемые в корах выветривания вулканитов Северо-Онежских бокситовых место
рождений вторичные изменения в породах не всегда вызываются процессами 
выветривания, в некоторых случаях не исключается влияние поствулканичес
ких гидротермальных растворов (обогащение пород крупнолистоватыми золо
тисто-бурыми слюдами и цеолитами, присутствие прожилковых выделений хло
рита, кальцита и палы горе кит^-сепиолита). Цеолиты возникли в результате поступ
ления термальных щелочных натриевых растворов по контакту бокситовой тол
щи с подстилающими верхнедевонскими пестроцветными глинами, также подверг
шимися в верхней части процессу цеолитизации. Нельзя исключить возможность 
появления цеолитов в связи с оживлением вулканической, а следовательно, и 
гидротермальной деятельности на протяжении среднего девона-раннего карбо
на. Придерживаясь гидротермально-вадозной теории генезиса древних кор вы
ветривания В.Н. Раэумовой [1 9 7 7 ] , можно предполагать, что при движении 
вверх по разрезу происходило затухание деятельности восходящих низкотем
пературных гидротермальных растворов и в распределении цеолитов нашли 
отражение вертикальная метасоматическая зональность первичных ореолов вы
щелачивания и стадийность процесса.

В Широковском районе Криворожья на одной из залежей Высокопольского 
бокситового месторождения, представляющем собой древнюю латеритную кору 
выветривания ультрабазитов, амфиболитов и железистых пород, приуроченных 
к лежачему боку криворожской свиты, были встречены [Зоткин, Зубов, 1972; 
Супрычев, 1973] выделения филлипсита. В пустотах и кавернах каменистой 
бокситовой руды наблюдаются скопления неправильной формы и инкрустации 
в виде корочек, микродруз, шаровидных агрегатов и сложных взаимно прорас
тающих двойников кристаллов филлипсита желтоватого цвета размером до 
5 мм. Гибб ситовые бокситы Высоко польского месторождения по генезису счи
таются латеритными образованиями. Ю.Б. Басс [1 9 5 8 ] назвал их метаоома- 
тичесхими. В.Н. Разумова \1 9 7 7 ]  показала, что бокситы не являются верх
ней зоной профиля коры выветривания, а представляют собой более поздние 
наложенные образования осадочно-хемогенного (пластовые бокситы) или инфиль- 
трационно-метасоматического (латеритные, или элювиальные, бокситы) проис
хождения.

Образование филлипсита . происходило после сформирования выоокопальских 
бокситов, состоящих из скоплений гиббсита, бёмита, гётита, гематита, каоли
нита, галлуазита, хлорита и алунита. Онтогения кристаллов филлипсита и 
взаимоотношение их с гидроокислами Fe и А1, а также глинистыми минерала
ми свидетельствуют о наложенном характере цеолитизации. Она генетически, 
вероятно, связана не с процессом гипергенного изменения бокситов [ Зоткин, 
Зубов, 1 9 7 2 ] , а с циркуляцией низкотемпературных щелочных гидротерм, ко
торым предшествовали поступающие со стороны агрессивные глиноземистые 
растворы, при взаимодействии с которыми в коре выветривания могли сфор
мироваться бокситовые залежи.

М.А. Клитченко встретил цеолиты в мел-палеогеновых бокситах Мало-Алек- 
сеевского разреза Никополь-Марганцевого бассейна, где онй слагают подошву 
марганцеворудного пласта. В интерстипиях между гематит-гиббситовыми псев- 
доолитами встречаются агрегаты изометрических зерен хабазита размером до 
3 мм в поперечнике.

Цеолиты в бокситах различного генезиса (латеритных и хемогенно-осадоч
ных) могут иметь диагенетическое и гидро термал ьно-вадоэиое происхожде
ние.



Цеолиты кор выветривания магматических пород. Цеолиты могут образовы
ваться в корах выветривания щелочных и основных пород, где они сохраняют 
устойчивость в условиях экзогенеза. Заметим, что традиционный термин 'кора 
выветривания' употребляется обычно в силу привычки, хотя он и не отражает 
суть явления, в котором участие выветривания в собственном смысле слова 
отсутствует.

В линейной коре выветривания ийолит-ур Титовой серии пород горы Юкспор 
Хибинского массива М.Д. Дорфман [1962] описал филлипсит, томсонит и 
натролит, парагенными спутниками которых являются монтмориллонит, фран- 
колит, халцедон и гидрогетит. Томсонит и филлипсит входят в состав шпреуш- 
тейна и являются стадийными минералами, возникшими в процессе гидролити
ческого разложения нефелина в щелочной среде.

ШпреуштеЙны протерозойских щелочных пород Октябрьского массива При
азовья состоят из агрегатов натролита, томсонита, гиббсита (гидраргиллита). 
Пересчет химического анализа шпреуштейна (в %) S1O2 -  3 9 ,9 2 ; AI2O3 -  
33 ,65 ; Fe20 3 -  0 ,2 0 ; MgO -  0 ,1 5 ; К20 -  0 ,10 ; Na20 -  13 ,24 ; Н20 + -  
12 ,27; Н20" -  0 ,67 ; 2 -  100 ,2 0  [Еременко, Вальтер, 1971 ] дает такое
соотношение минеральных компонентов (в %): натролит -  79 ,3 ; томсонит -  
7,0; гиббсит -  13 ,7 . Наличие этих минералов подтверждено нами оптически 
и дифрактометрически. ШпреуштеЙны нефелиновых пегматитов и пегматоидных 
мариуполитов Приазовья возникли не в результате гипергенеза, а являются 
продуктами гидротермально-метасоматического изменения нефелина, содалита 
и канкринита.

При изучении линейной коры выветривания основных пород Бельтауского 
интрузива в Узбекистане были встречены [Колдаев, Пак, 1971, 1973] цеоли- 
товые залежи, состоящие на 80% из сферолитов натролита, достигающих в 
поперечнике 3 мм. Натролит замещается халцедоном и опалом. Здесь же из
вестны незначительные выделения томсонита, гмелинита, хабазита и филлипси- 
та. По-видимому, не цеолиты коры выветривания габброидов, а низкотемпера
турные близповерхностные гидротермальные растворы, сбросившие ранее щело
чи, являлись источником образования прослоев опала на западном 'окончании 
хребта Кульджуктау. Природа цеолитовой минерализации коры выветривания 
основных пород Бельтау до конца не выяснена, хотя А.А. Колдаев [Природ
ные сорбенты..., 1974] относит ее к гипергенному типу. В профиле вывет
ривания габброидов выделяются зоны неизмененных и дезинтегрированных 
габброидов, хлорит-бейделлитовых, хлорит-еунгупитовых и хлорит-нонтронито- 
вых пород. Наложенная цеолитизация приурочена именно к двум последним зо
нам. Учитывая совмещенность линейных кор выветривания в Бельтау с зона
ми кольцевых разломов, развитыми в приконтактовых частях интрузий габ
броидов, и принимая во внимание концепцию В.Н. Разумовой [1977] о связи 
формирования древних кор выветривания с гидротермальными процессами, можно 
увязать цеолитизацию линейной коры выветривания Бельтауского интрузива с 
метасоматическим выщелачиванием гидротермально-вадоэного происхождения.

Цеолиты встречены [Аллахвердиев и др., 1978] в габброидах офиолитовой 
формации Малого Кавказа (Азербайджанская ССР). Площадь выхода цеолито
носных габбро в Севано—Акеринсхой тектоно-магматической зоне достигает 
16 км ^. Здесь выделяются низкотемпературный гидротермальный и гиперген
ный генетические типы ломонтит-леонгардитовой минерализации. Матрицей в. 
процессе цеолйтообразования в обоих случаях являлись кальциевые алюмоси
ликаты.

В основных изверженных породах (диабазах и диабазовых порфиритах) ок
рестностей Симферополя и бассейна р. Альмы, а такж§ в туфобрекчиях вулка
нической группы Карадага в Крыму выделены [Супрычев, 1968] два гене
тических типа ломонтита: гидротермальный, выпад&ющий из растворов совмест
но с кальцитом при 150°С, и гипергенный, метасоматически развивающийся 
по основному плагиоклазу, вмещающих пород в условиях экэогенеэа.

В площадной коре выветривания пироксен-плагиоклаэовых порфиритов ба
зальтового состава в западной части Бриентсхо—Ащебутакского антиклинория



(Оренбургская область) В.В. ГУдошниковым и др. [1 9 7 7 ]  встречен леонгардит. 
В коренных породах он выполняет миндалины совместно с альбитом. Леонгар
дит в монтмориллонит-гидрослюд истой зоне промежуточного разложения устой
чиво сохраняется. Нельзя согласиться с мнением авторов о практическом зна
чении устойчивости леонгардита (металомонтита) в коре выветривания, так 
как концентрации его здесь незначительны и практическая ценность малокрем
неземистых цеолйтов типа ломонтита в качестве сорбентов, молекулярных 
сит и катализаторов сомнительна.

В продуктах выветривания плагиоклазов габброидных пород массива Пале 
(Атлантическая Луара) рентгеновским анализом установлены [Ildefonse, 1 9 77 ] 
хабазит, гейландит-клиноптилолит, монтмориллонит, бейделлит и каолинит. Об
разование цеолитов относится к первой стадии выветривания плагиоклазов 
типа лабрадора, в которых в условиях гипергенеэа уменьшалось содержание 
Са, Na и А1 при относительном обогащении Si.

В никеленосной коре выветривания серпентинитов в Ранакпуре (Индия) опи
саны [Chandhare, Sharma, 1971] прожилки стильбита красного цвета, возник
шие, вероятно, в результате наложенных низкотемпературных гидротерм.

Новообразования цеолитов в корах выветривания магматических пород воз
никают частично за счет гипергенного и в основном низкотемпературного гид- 
ротермально-вадозного преобразования плагиоклазов и фельдшпатоидов.

Формирование цеолитов в древних корах выветривания щелочных и основ
ных пород, а также в латеритных (элювиальных) бокситах может протекать не 
только под воздействием гипергеназа, как принято считать, но и при (активном 
участии наложенных гидротермально-метасоматических процессов, причинно 
связанных с циркуляцией и разгрузкой минерализованных низкотемпературных 
щелочных вод глубинной циркуляции.
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УДК 5 4 9 .6 7 3 .1

T.H. СОКОЛОВА, Б.И. ВОРОНИН

АНАЛЬЦИМ ИЗ ВЕРХНЕПЕРМСКИХ ОТЛОЖЕНИЙ 
ОРЕНБУРГСКОГО ПРИУРАЛЬЯ

В верхнепермских отложениях Приуралья анальцим известен давно и описан 
рядом исследователей [Рентгартен, 1940; Болдырева, 1953; Плотников, Мо
лин, 1969 ; Коссовская, Соколова, 1972 ; Бурьянова и др., 1974 ; Муравьев, 
1 9 7 5 ] . Образование анальцима связывается либо с процессом метасома ти- 
ческого замещения минеральных компонентов пород основного состава, либо 
с синтезом за  счет щелочных, существенно натриевых поровых (или термаль
ных) вод. В последнем случае силикатный материал, необходимый для форми
рования минерала, поставляется нестойкими компонентами основного состава -  
обломками пород, плагиоклазами, вулканическими стеклами.

В изученных нами разрезах Оренбургского Приуралья массовое появление 
аналышма связано с породами татарского яруса, формирование которых про
исходило в разнообразных фациальных обстановках от пресноводно-континен
тальных до засолоненно-лагунных. Чаще всего анальцим присутствует в це
менте песчаных пород фа дни опресненных лагун, пойменных озер и застойных 
водоемов, образуя по периферии обломочных зерен и в поровых пространствах 
агрегаты изометричных кристалликов размером 0 ,0 3 -0 ,1 0  мм, а также сплош
ной цемент отдельных участков породы. Наиболее обильные новообразования 
анальцима отмечаются в меденосных песчаниках, где анальцим в ассоциации 
с хризоколлой является главным компонентом цемента пород. Наиболее круп
ные и хорошо ограненные кристаллы анальцима, представляющие собой ком
бинацию тетрагон-триоктаэдра и куба, выполняют полости крупных раковин 
пелеципод в меденосных алевролитах (рис. 1)-*-. В этих же породах анальцим 
является обязательным членом микроконкреционных выделений гематита, обра
зуя, как правило, по периферш! таких образований либо кайму из хорошо огра
ненных кристаллов, либо сплошную массу. В центральных участках наиболее 
крупных поровых выделений анальцима в песчаных породах фации осолоненных 
лагун иногда отмечается опал. •

В разрезе верхнепермских отложений Оренбургского Приуралья массовое 
появление анальцима в цементе песчаных пород очень четко коррелируется с 
границей существенного изменения состава тяжелой фракции на границе ка
занского и татарского ярусов (рис. 2). Породы татарского яруса в отличие

^Рис. 1, 3 см. в конце книги.



Рис. 2. Схема распространения анальцима в разрезе верхнепермских отложе
ний Оренбургского Приуралья

1 — песчаник; 2 -  алевролит; 3 -  глина; 4 -  известняк; 5 -  доломит; 6 -  
гипс, ангидрит

от нижележащих характеризуются появлением значительных количеств эпидота, 
амфиболов, моноклинных пйроксенов и специфического апатита, переполненного 
рудными включениями и слабомагнитного. Исчезновение эпидота и, скорее все
го, амфиболов при движении вниз по разрезу объясняется, несомненно, обыч
ным процессом внутрислойного растворения. Что же касается моноклинного 
пироксена, представленного свежими зернами диопсида, а также части очень 
свежих амфиболов, то наличие их связано непосредственно с породами татарс
кого яруса. 'Ювенильный' облик этих минералов, встречающихся в ассоциации 
с редкими таблитчатыми обломками основных плагиоклазов и остроуголь
ными копьевидными зернами кварца, дает основание предположить, что с терриген- 
ными продуктами в татарское время поступал пирокластический материал.

Была проведена специальная работа по исследованию отдельных кристал
лов анальцима с помощью рентгеновского микроанализатора. На рис. 3 при
ведены растровые изображения в рентгеновском спектре одного из наиболее 
крупных кристаллов анальцима, отобранного под бинокуляром. Как можно ви
деть, кристалл имеет четко выраженное зональное строение, центральная 
часть его заметно обогащена Са и Сг, которые как бы подчеркивают 
зоны роста кристалла.

Зональное строение кристаллов анальцима, а также широкий диапазон фа
циальных условий образования анальцима, четкая корреляция распространения 
анальцима со специфическим составом тяжелой фракции, присутствие совмест
но с анальцимом островных реликтов основных плагиоклазов, не замещенных 
цеолитом, свидетельствуют о том, что формирование анальцима происходило 
главным образом не за счет компонентов обломков пород основного состава, 
а за счет более реакционноспособного вулканического стекла, обогащенного 
Са и Сг.

•Таким образом, широкое развитие анальцима в татарских отложениях При- 
уралья дает основание считать, что уже в это время заметно проявились 
признаки вулканической деятельности, получившей широкое развитие в триасе.
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Н.Т. ШИТОВКИН, А.Х. СИБГАТУЛЛИН, В.В. ВЛАСОВ

О НАХОДКЕ ЖИСМОНДИНА В ЦЕОЛИТИЗИРОВАННЫХ 
НЕОГЕНОВЫХ ТУФАХ ЗАКАРПАТСКОГО ПРОГИБА

Жисмондин относится к числу редко встречающихся цеолитов. Единичные на
ходки его известны в Италии, США [ Брек, 1974] , в Советском Союзе -  на 
Южном Урале [Ильинская, 1960] и юге Донбасса [Клитченко, Супрычев, 
1 9 7 4 ] .

При изучении цеолитизированных туфов Закарпатского прогиба жисмондин 
был обнаружен нами в породах нанковской под свиты тересвинской свиты верх
него тартона в разрезе у с. Данилово на северо-восточном крыле Данилово- 
Тереблянской антиклинали, а также в керне скв. 2 на юго-западном ее крыле 
около с. Сокирница в пределах одноименного клиноптилолитового месторожде
ния. Данилово-Тереблянская антиклиналь имеет явно выраженное асимметричное 
строение: она характеризуется крутым падением пластов северо-восточного 
крыла (углы падения 3 0 -4 5 °)  и более пологим -  юго-западного (5 -1 0 ° ) . 
Нанковская подсвита представлена горизонтом риолит-дацитовых туфов мощр- 
ностью 1 5 0 -2 0 0  м, разделенным залегающей в средней части пачкой аргил
литов на два подгоризонта -  верхний и нижний. Оба подгоризонта имеют сход
ное строение: в основании залегают псефито-псаммитовые разности, постепен
но переходящие в псаммитовые, псамми то-алевритовые и, наконец, в ал еври то- 
пелитов ые туфы и туффиты.

Жисмондин был установлен и изучен в шлифах образцов, отобранных из 
псаммитовых туфов. Последние определяются как витрокристаллокластические; 
содержание обломков в них составляет от 20 ш 40% (из них плагиоклазов 
4 0 -5 0 , кварца 3 0 -4 0 , стекла 10-30% ), размер обломков колеблется от 
0 ,0 3  до 0 ,6  мм, преобладают обломки величиной 0 ,3 -0 ,5  мм. Основная мас
са сложена тонкими пепловыми частицами. В туфах постоянно присутствует 
незначительное количество кальцита, биотита, мусковита, хлорита.

Жисмондин замещает в туфах обломки вулканического стекла, тонкую пеп
ловую связующую массу, а также выполняет поры и пустоты. Он идентифици
руется по характерным кристаллооптическим особенностям. Под микроскопом 
кристаллы жисмондина представляют собой призмы, удлиненные или не сов
сем правильные ромбы; иногда они характеризуются гексагональными среза
ми. Размеры кристаллов - колеблются от 0 ,0 1 2 x 0 ,0 3 9  до 0 ,0 4 4 x 0 ,0 7 4  мм. 
Показатели преломления (по замерам в иммерсионных препаратах) 1 ,540  -  
1 ,535 , двупреломление 0 ,0 0 8 -0 ,0 1 0 . В ромбовидных срезах наблюдается 
двойниковое строение (рисунок). Двойники и сростки погасают неодинаково.
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Кристаллы жисмондина под микроскопом; стрелкой показано характерное двой
никовое погасание (размер кристалла 0 ,021х  0 ,0 3 8  мм); с анализатором

Но отношению к биссектрисе острого угла ромба угол погасания составляет  
—90 или—5°, причем погасание охватывает одну из половин двойника. Та
кое погасание характерно только для жисмондина [ Винчелл, Винчелл, 1953] .

Редкая рассеянная вкрапленность жисмондина (содержание не превышает 
0 ,5-1,0%) постоянно отмечается в псаммитовых туфах обоих подгориэонтов 
нанковской под свиты. В вышележащих алеврито-пелитовых туфах он обнаружен 
не был.

В обоих изученных разрезах с жисмондином ассоциирует анальцим, клино- 
птилолит, морденит и монтмориллонит, также замещающие обломки стекла 
или развивающиеся по цементирующей массе, причем при сходном общем ви
довом составе ассоциаций наблюдается существенная разница в характере рас
пределения и количественных соотношений цеолитовых минералов в северо- 
восточном и юго-западном участках антиклинальной структуры. В разрезе туфо
генного горизонта у с. Данилово доминирующим цеолитом является анальцим, 
развитый во всех литологических разностях пород. Содержание клиноптилолита 
возрастает только в алевритовых разностях туфов в основном в северо-запад
ном направлении по простиранию антиклинальной складки, в юго-восточном же 
направлении он практически отсутствует. В разрезе у с. Сокирница развиты 
существенно клиноптилолитовые туфы, залегающие в приподнятом тектоничес
ком блоке юго-западного крыла. Псе фито-псаммитовые и псаммитовые туфы 
с клиноптилолитом, анальцимом, морденитом и жисмондином сменяются вверх 
по разрезу алевритовыми и алевро-пелитовыми разностями, почти нацело за
мещенными клиноптилолитом. Анальцим же появляется лишь в кровле туфового 
горизонта и зонах дробления. По оси антиклинальной складки проходит практи
чески граница между существенно анальцимизированной и существенно клинопти- 
лолитизированной зонами.

Таким образом, наблюдается структурно-тектонический хонтроль специфики 
цеолитовой минерализации на фоне сходного для обеих структурных зон лито
логического строения туфогенной толщи, сформировавшейся в единой фациальной 
обстановке нормального мелководного моря. Это может свидетельствовать о 
важной роли вторичных наложенных процессов в формировании окончательного 
облика ассоциаций цеолитовых минералов. Наиболее сложная из них -  с учас
тием жисмондина -  типична, как уже отмечалось выше, для более пористых 
крупнозернистых разностей туфов. По-видимому, высокая проницаемость пород 
этих пластов способствовала более интенсивному проникновению в них пост
вулканических гидротермальных растворов с последующей переработкой туфо
генного материала в полиминеральный цеолитовый агрегат.
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М.В. ЭЙРИШ, З.Н. ЭЙРИШ, Н.В. ЛЕПЕШИНСКАЯ,
В.И. ШУЛЕПОВА

ВЫДЕЛЕНИЕ И ОПРЕДЕЛЕНИЕ СОДЕРЖАНИЯ 
МОНТМОРИЛЛОНИТОВОГО КОМПОНЕНТА ЦЕОЛИТОВ

Монтмориллонит является компонентом многих природных цеолитов, в кото
рые он входит в форме самостоятельного минерала или смешаннослойных обра
зований. Широкие вариации его содержания и малые размеры глинистых частиц, 
прочно сцементированных с минералами цеолитовой породы, затрудняют их раз
деление и. анализ.

В работе Г.Ю. Бутузовой [1964] для отделения клиноптилолита от монтмо
риллонита, кварца и других примесных компонентов предлагалось выделенную 
из породы фракцию 0 ,01- 0,001 мм обрабатывать тяжелой жидкостью (уд. 
вес. 2 ,3 ) . Однако чистой мономинеральной фракции цеолита получить не уда
лось. Все исследованные образцы содержали 5-10% примесей, главным обра
зом монтмориллонита и кварца. По другой методике [Ситникова, 1968] проба 
многократно размешивалась в дистиллированной воде и суспензия центрифуги
ровалась в течение 3 -5  с. Основная масса цеолита осаждалась. Отмученную 
часть отбрасывали. Этим способом также не удалось выделить чистый цеолит; 
максимальное обогащение составляло 80-90% . Лучшие результаты достигнуты 
в работах В.И. Муравьева [1974] и И.А. Белицкого с сотрудниками [1973] . 
Кроме традиционной обработки обогащенной цеолитовой фракции тяжелой жид
костью (бромоформом, диметилформамидом, уд. вес 2 ,1 8 ), авторами исполь
зовались и другие приемы. Предварительно осуществлялось "утяжеление* час
тиц монтмориллонита [Муравьев, 1974] путем высушивания пробы в усло
виях высокого вакуума. При этом происходило сжатие слоев до 10 X и повы
шение плотности частиц примерно на 25%.

При центрифугировании цеолиты оставались во взвешенном состоянии и за
тем отфильтровывались. На основе всестороннего исследования цеолитов ряда 
месторождений [ Белицкий и др., 1 9 7 3 ] был сделан вывод, что для разных цеолито- 
вых пород необходимо использовать различный комплекс методик. Некоторые ав
торы указывают на то, что особо тонкое прорастание цеолитовых и монтморилло- 
нитовых частиц обусловливает трудность разделения именно этих минералов.

В предлагаемых нами методиках использовались специфические особенноо- 
ти монтмориллонита: предельно малые размеры и высокая степень гидратации 
глинистых частиц в водных суспензиях, что предопределяет повышенную ус
тойчивость частиц во взвешенном состоянии. Более полное отделение глинис
того компонента достигалось при ультразвуковой»и определенной солевой об
работках. Содержание монтмориллонитового компонента в исходной цеолитовой 
породе и в отдельных выделенных фракциях определялось с помощью высоко
чувствительного и экспрессного метода адсорбционного люминесцентного ана
лиза (метод АЛА) [Эйриш и др., 1 9 7 5 ] .

Были исследованы образцы цеолитов четырех месторождений, описанные и 
любезно переданные нам В.В. Власовым [Булка и др., 1978] . В табл. 1 и 
2 приведены данные химического анализа и минерального состава исходных проб.
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Т а б л и ц а  1

Химический состав (вес.%) образцов цеолитов

Месторождение Si02 т ю 2 А120 3 р е 2°3 FeO

Айдаг 6 6 ,4 0 1 11 ,40 1,41
Сокирница 6 7 ,3 5 - 12,01 1,25 0 ,4 2
Морденитовое 6 6 ,4 6 0 ,1 6 11,10 2 ,27 0 ,3 3
Карадаг 71 ,70 0 ,0 7 10 ,94 0 ,5 0 0 ,5 8

Методика разделения. На схеме показаны виды и последовательность опе
раций обработки цеолитовой породы.

П о д г о т о в к а  пробы. Природный образец дробили, затем растирали в 
ступке до размера частиц 0 ,0 1 -0 ,0 5  мм. Более тонкое измельчение нежела
тельно, так как при этом может разрушаться структура цеолита и мелкие час
тицы будут попадать в глинистую фракцию.

С о л е в а я  (А) или в о д н а я  (Б) о б р а б о т к а .  Навеску полученного порош
ка (20 г) помещали в фарфоровую чашку и проводили солевую или водную об
работку: тщательно растирали резиновым пестиком при постепенном добавлении 
небольших порций солевого раствора или воды до образования вначале густой 
пасты, а затем суспензии, которую сливали в стакан емкостью 1 л. Общий 
объем раствора брался из расчета 40  мл на 1 г. При солевой обработке при
меняли смесь равных объемов растворов пирофосфата натрия (концентрации 
10 г/л) и трилона Б (50 г /л) . Суспензию в стакане оставляли на несколько 
часов (обычно на ночь).

Нагре-вание с у с п е н з и и .  Оно проводилось на водяной бане в тече
ние 1 ч.

У л ь т р а з в у к о в а я ,  о б р а б о т к а .  Охлажденную суспензию порциями по 
1 5 0 -2 0 0  мл подвергали действию ультразвука в течение 5 мин на установке 
УЗДН-1 при частоте 22 к Га.

Д е к а н т а ц и я .  После энергичного перемешивания и отстаивания в течение 
5 мин верхний слой жидкости осторожно сливали через сифон. Осадок зали
вали дистиллированной водой и повторяли операцию декантации до тех пор, 
пока водный слой не становился прозрачным. Осадок (I цеолитовая фрак
ция) анализировался на содержание монтмориллонита, повторяли декантацию.

Для анализа пипеткой отбирали 1 мл взмученной суспенции, добавляли 
4 мл дистиллированной воды и вводили порцию (0 ,05  мл) раствора титранта 
(смесь красителей хризоидина и родамина 6Ж общей концентрацией 0 ,0 0 2 3  н).

Т а б л и ц а  2

Минеральный состав цеолитов по данным рентгеновского анализа [Власов, 
Волкова, 1 974 ]

Me сгорю ж де- 
ние

Содержание, %
Другие минералыклинопти-

лолита морденита

Айдаг 82 - Монтмориллонит, кварц, слюда, 
кальцит »

Сокирница 83 — Монтмориллонит (?), слюда, по
левой шпат

Морденитовое 20 41 Монтмориллонит, слюда
Карэадаг

■

52 Монтмориллонит (?), кварц, слю
да, полевой шпат



СаО MgO Na20 к 2о н 2о Сумма

2 ,90 0 ,3 8 2 ,24 1 ,56 13 ,53 99 ,62
2 ,16 0 ,9 2 3 ,41 2 ,26 9 ,04 9 9 ,8 4
4 ,1 4 0 ,4 1 1,92 0 ,5 5 11,99 9 9 ,33
1,39 , 0 ,5 8 2 ,9 0 2,31 8 ,69 99 ,6 5

Если от первой порции титранта наступало насыщение обменной емкости и в 
растворе появлялось яркое желто-зеленое свечение (в ультрафиолетовых лу
чах), то фракция I считалась цеолитом, очищенным от монтмориллонита. Если 
на титрование требовалось более двух порций титранта, это свидетельствова
ло о наличии примеси монтмориллонита. Дополнительным качественным при
знаком служи по образование всплывающего коагулята органо-мон тм ори лл они то- 
вого ком плекса . На такое определение затрачивается несколько минут.

Р а з д е л е н и е  с м е ш а н н о й  г л и н и с т о - ц е о л и т о в о й  фракции ц е н т 
р и ф у г и р о в а н и е м .  Все сливы после декантации собирали вместе и центри
фугировали: 1) при 2000  об/мин в течение 10 мин. отделяли осадок II цео- 
литовой фракции; 2 ) центрифугат-1 повторно центрифугировали при 4 0 0 0  об/мин 
в течение 15 мин.; осадок обычно представлял собой тонко дисперсную полими- 
неральную фракцию III; 3) оставшийся центрифуга т-2  упаривали и получали 
преимущественно глинистую фракцию IV. При солевой обработке (методика А) 
в последний центрифугат попадали свободные соли. Для их удаления подсушен
ную IV фракцию промывали 70%-ным этиловым спиртом.

Если ставилась задача очистки от монтмориллонита II цеолитовой фракции, 
то осадок после центрифугирования в течение 10 мин. заливался дистиллиро
ванной водой и анализировался на присутствие монтмориллонита. При наличии 
монтмориллонита вся II фракция взмучивалась и снова центрифугировалась 
при 2 0 0 0  об/мин. Эти операции повторяли до тех пор, пока методом АЛА не 
устанавливалось отсутствие монтмориллонита.

Присутствие и содержание монтмориллонитового компонента во фракциях 
II -IV  определялось после их высушивания ло величине ОЕ фракции.

Экспериментальные данные и их обсуждение. Для каждого образца цеолита 
было выделено восемь фракций (по четырем методикам А и Б ) . Фракции вы
сушивались, взвешивались и анализировались методом ^ 1А и рентгеновским 
дифрактометрическим анализом. Полученные результаты приведены в табл. 3. 
Данные количественного соотношения фракций (выход фракций, %, см. колон
ки 3 и 7) представляют собой среднее арифметическое из двух-трех парал
лельных опытов, величины обменной емкости ОЕ (колонки 4 и 8) -  из 4 -5  
определений. В колонках 5 и 9 даны характеристики коагулята органо-монт- 
мориллонитового комплекса, получаемого при титровании образца раствором 
органических красителей (см. табл. 3).

Анализ полученных данных показывает, что основную долю в исходных про
бах составляют цеолитовые фракции I (60-70% ) и II (15-40% ). Выход обо
гащенной глинистой фракции IV зависит как от цеолитовой породы, так и от 
методики выделения и составляет 1- 6%. С помощью солевой обработки обыч
но удается провести разделение более полно.

Обменная емкость изученных исходных цеолитов, определенная по методу 
АЛА, составляет 5 ,5 -8 ,5  мг-экв на 100 г. При #этом вид и объем коагулята 
заметно отличаются у разных цеолитов. Во всех случаях имеется всплывающий 
коагулят и плотный осадок. ОЕ фракций значительно разнится. Минимальные

^На искусственных монтмориллонит-цеолитовых смесях установлено, что ме
тодом АЛА фиксируется присутствие даже ^2%  монтмориллонита.



'I а б л и ц а  3

Характеристики исходных цеолитов и выделенных из них фракций

Месторождение Фракция

Методика А

Выход 
фракции, %

ОЕ, 
мг-экв 
100 г

Вид и объем ко
агулята, h , мм

1 2 3 4 5

Айдагское Исходная - 8 ,5 4 (а); 2(г)
I 60 ,3 2,5 2 (г);
II 27,5 3,8 1 (a); 1 (г)
III 3,3 22,0 10(a);
IV 0,9 34,0 20 (a)
С у м м а 92,0

Сокирница Исходная
I
II
III 
IV
С у м м а

65 ,6
26,5
3.4
3.4 
98 ,9

5 .5
2.5 
8,8 
8,8 
52

1 (a); 3(в) 
2(г)
2 (a); 1(г) 
3(a)
10(a)

Карадагское Исходная - 8,0 2(a);  7(в)
I 67 ,5 2,5 1 (г)
И 27,1 4 ,5 1 (a); 1 (г)
III 1,5 20 20(a)
IV 5,2 57 ,0 30(a)
С у м м а 99,5

Морденитовое Исходная - 5,5 3 (a); 1 (г)
I 63,4 2,5 1 (г)
II 29,4 5,0 2 (a); 1 (г)
III 4,9 13 ,8 10(a)
IV 1,6 40 25(a)
С у м м а 99,3

.П р и м е ч а н и е .  Вид коагулята: всплывающий (а), плавающий (б), рыхлый
оседающий (в), плотный зернистый осадок (г ). Объем коагулята и осадка
пропорционален высоте слоя его в пробирке (h , мм).

величины (2,5 мг«экв) характерны для I фракции, а максимальные (3 0 - 
57 мг*экв) для IV фракции.

По данным рентгеновского анализа в первых фракциях присутствие монтмо
риллонита не обнаружено. Соответствующие этой фракции низкие величины ОЕ 
(2,5) свидетельствуют о том, что процесс обмена крупных катионов красите
лей идет только на наружных поверхностях цеолитовых зеоен, % внутренние 
полости для них не доступны вследствие малого размера цеолитовых 'окон*.

Во И фракцию нередко попадают небольшие примеси монтмориллонита (ОЕ> 
>2,5) (см. табл. 3). Качественным подтверждением служит наличие всплы
вающего коагулята. Для отделения монтмориллонита требуется повторная де
кантация этой фракции (см. выше).



Методика А Методика Б

Содержание ОЕ, Содержание
монтморилло- Выход Вид и объем монтморилло
нитового ком- фракции, % мг«экв коагулята, мм нитового ком
понента, % 1 ии г понента, %

6 7 8 9 10

6,0 - 8,5 4 (6); 2 (г) 6
0 42 ,8 3,8 1 (a); 1(г) ~2

~2 39,6 3,8 1 (a); 1 (г) ~2
'20 4,5 7,5 10 (a) 7
32 . 6,4 31,5 30(a) 30

93 ,3

3 - 5,5 . 1 (a); 3(в) 3
0 62 ,7 3,8 2 (г> 0
6 29,9 6,5 1 (a); 1 (г) 4
6 2,8 8,8 10 (a) 7
50 2,8 26 15(a) 25

98,2

5
0

18
55

75 ,5
15,4
1 .3
2,7
95 .2

8,0
2.5 
3 ,8
11.5
31.5

2 (6); 1 (г) 
1 (г)
1 (а); 1 (г)
15(a)
20 (a)

6
0

~2
10
30

-/3 - 5,5 3(a);  1 (г) ~3
0 74 ,0 2,5 1<г) 0

- 3 21,8 2,5 2 (г) о'
11 1,9 13,8 5(a) 12
38 1,3

99 ,0
38 15(a) 36

В основном монтмориллонит концентрируется в более тонких фракциях III 
и особенно IV. Величина ОЕ для фракций IV, полученных по методике А, на
ходится в пределах 34 -57  мг*экв, а по методике Б -  2 6 -3 8  мг*экв. Очевид
но, в процессе трилон-пирофосфатной обработки в обменный комплекс глины 
вводятся ионы Na+, достигается лучшая диспергация монтмориллонитовых. час
тиц и отделение их от зерен цеолитов и других цримесных минералов. Рентге
новским анализом присутствие монтмориллонитового компонента в этих фрак
циях фиксируется в виде интенсивных базальных рефлекоов со значениями 
^001» Равными 1 1 ,8 -1 3 ,6  А для воздушно-сухих препаратов и 18 А для на
сыщенных этиленгликолем. Вторым основным компонентом этих фракций явля
ется цеолитовый минерал.



Дробление и растирание

Солевая обработка 
(методика А)

Водная обработка 
(методика 6)

Нагревание (1 ч, водяная баня) 

\
Обработка ультразвуком (5 мим) 

\
Декантация

I. Цеолитовэя фракция 
(осадок)

II. Тонкая цеолитован фракция

М1.Тоикодислерсная полиминеральная 
фракция (осадок)

Смешанная глинисто-цеолитовая 
фракция (слив)

Центрифугирование при 2000 об/мин 

\
Центрифугат 1

Центрифугиров! ! при 4000 об/мин

Центрифугат 2

\
Упаривание

I
IV. Глинистая фракция

Схема разделения породы

При расчете содержания монтмориллонитового компонента принимается, что 
ОЕ чистого монтмориллонита составляет около 100 мг.экв на 100 г глины 
[Эйриш, Бадко, Двореченская и др., 1975 ] ,  ОЕ цеолитов, определяемое по 
сорбции крупных катионов органических красителей, равно ~ 3  мг.экв/100 г; 
минералы-примеси (кварц, слюда, полевые шпаты) не обладают заметной об
менной емкостью. Расчет ведется по формуле

% ММ = ОЕ -  ОЕцеол • N,

где % ММ -  содержание монтмориллонита (в %); ОЕ -  обменная емкость 
исходной цеолитовой породы или выделенной фракции; N -  содержание цеоли- 
тового компонента в анализируемой пробе (в %).

Содержание монтмориллонитового компонента в исходных пробах цеолитов 
составляет 3-6%, а в отдельных Фракциях варьирует от нуля до 55% (см. 
табл. 3). Используя данные о количестве отдельных фракций и содержании в 
них монтмориллонитового компонента, можно рассчитать процент монтморилло
нита в исходных пробах цеолитов. Однако следует отметить, что полученные 
таким образом цифры (0 ,7 -3 ,8%) обычно занижены по сравнению с данными 
прямого титрования исходных проб (3-6%). Это объясняется тем, что в ос
новном монтмориллонит входит в самые тонкие фракции, выделение которых 
включает большое число операций, в том числе разбавлений, обусловливающих 
неизбежные потери.

В результате проведенного исследования установлено присутствие монтмо
риллонитового компонента во всех изученных пробах цеолитов. Показана целе-



сообразность использования ультразвуковой, а также специальной солевой об
работок для достижения возможно полного отделения глинистых частиц монт- 
мориллонитового компонента от зерен цеолитов и других минералов исходной 
породы. Выявлены особенности распределения монтмориллонита по отдельным 
фракциям. Эффективный контроль за степенью отделения от цеолитов и экс
прессные определения содержания монтмориллонитового компонента в исход
ных пробах и выделенных фракциях осуществлялся методом АЛА.
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Е.Ф. ДОЛГОПОЛЬСКАЯ, М.Я. КАЦ

МЕТОД КОЛИЧЕСТВЕННОГО АНАЛИЗА 
ГЕТЕРОГЕННОСТИ ЦЕОЛИТОВ 
С РАЗМЕРОМ ЗЕРЕН 5-50 МКМ

Количественный анализ гетерогенности минералов позволяет получить су
щественно большую генетическую информацию, чем при исследовании "мономи
неральных" образцов [Кац, 1977] . Он был успешно использован при исследо
вании ряда минералов с размером зерен > 50  мкм -  кварца из кристалличес
ких и осадочных пород, глобулярного глауконита из пород различного генезиса, 
синтетических алмазов и др. В работе Т.Н. Соколовой и др. [1978] показана 
перспективность такого анализа при исследовании минералов и минеральных 
агрегатов пеплового туфа с размером зерен > 10 мкм. В данной статье опи
сано устройство (в двух вариантах), приспособленное для количественного ана
лиза гетерогенности цеолитов при размерах зерен ,> 5 мкм.

Принцип метода. Работа колонок со ступенчатым изменением плотности 
жидкости для зерен с размером > 50 мкм описана ранее [Кац, 1977] .  Одна
ко если этим способом анализировать образцы с размером зерен < 50  мкм, 
то при той же технологии процесс будет другим. Вначале практически все зер
на останутся в первой, самой легкой рабочей жидкости и поднимутся наверх 
вместе с ней, а на стыках жидкостей совсем не будет зерен из-за малой ско
рости их движения вниз, к своим равновесным плотностным уровням через 
жидкости с меньшей плотностью. С течением времени зерна будут падать, про
ходя слои жидкости, плотности которых меньше, задерживаясь на границе той



Контроль ступенчатого изменения плотности жидкости после ее многократного

Расчетная плот
ность исходных 
жид к остей,.г/см^

Контроль плотно
сти исходных жид
костей реперами 
плотности, г/см ^

Расчетная плот
ность жидкостей, 
выливаемых из 
прибора, г/см ^

Емкость

1 |

2 ,0 9 2 4 2 ,0 9 2 8  т 2 ,0 9 2 4 2 ,1 0 4 7  в
2 ,092  в 2 ,1 0 2 3 2 ,1 2 7  т

2 ,1 1 2 5 2 ,1 2 7  т
2 ,1 2 2 8 2 ,1 2 7  в

2 ,1 3 3 0 2 ,127  в
2 ,1 5 3 5 2 ,1 5 5  т 2 ,1 4 3 3 2 ,1 5 5  т

2 ,1 7 4 0 2 ,1 5 5  в 2 ,1 6 3 8 2 ,1 5 5  в

2 ,1 9 4 5 2 ,1 8 7  в 2 ,1 8 4 3 2 ,1 8 7  т
2 ,2 0 1 4  т

2 ,2 1 1 5 2 ,2 0 1 4  в 2 ,2 0 4 8
О 9  9  R 9

2 ,1 8 7  в
2 ,2 3 5 5 2 ,254  т 2 ,2 4 5 8 2 ,2 5 4  т

2 ,2 5 6 0 2 ,2 5 4  в 2 ,2 6 5 3  т
2 ,2 6 5 3  т 2 ,2 6 6 3 2 ,2 5 4  в

2 ,2 7 6 5 2 ,2 6 5 3  в 2 ,2  8 6 8
2 ,2 6 5 3  в

2 ,2 9 7 0 2 ,2 9 8 6  т '
2 ,2 9 5 2  в

П р и м е ч а н и е ,  т -  тонет, в -  всплывает, ф -  флотирует.

*

жидкости, плотность которой больше плотности зерен, т.е. с течением време
ни зерна будут делиться по плотности и собираться в страты. Если время, 
необходимое для образования агрегатов при данных условиях эксперимента, 
меньше времени, необходимого для достижения зернами своих равновесных 
уровней, то делиться по плотности будут и агрегаты. Чтобы делились зерна, 
необходимо препятствовать образованию агрегатов.

Известно, что при интенсивном перемешивании жидкости с зернами их агре
гаты разрушаются. Установлено, что то же происходит и при пропускании жид
кости с зернами через узкий зазор. После установления в емкости 3 (рис.1) 
ступенчатого изменения плотности жидкости и введения исследуемого образца 
с размером зерен 5 -5 0  мкм с течением времени зерна собираются в агрега
ты, что легко фиксируется визуально. Разрушение агрегатов зерен осушеств- 
ляется следующим образом. Через воронку 1 на дно нижней емкости 3 подают 
самую тяжелую жидкость, которая выталкивает рабочие жидкости со ступенча
тым изменением плотности вместе с зернами из нижней емкости 3 через 
перетяжку 4 с узким кольцевым зазором в среднюю емкость 2. В дальней
шем переливание жидкости осуществляется иначе. Закрыв верхнюю емкость 1 
шлифом, в ней создают разрежение: самая тяжелая жидкость втягивается 
из нижней емкости 3 в верхнюю 1 через капиллярный отросток воронки. При 
этом жидкость со ступенчатым изменением плотности и зернами будет прохо
дить через тот же зазор из средней емкости 2 в нижнюю *3. В момент, ког
да вся тяжелая жидкость перейдет в верхнюю емкость, а жидкость со ступен
чатым изменением плотности -  в нижнюю, в воронку 1 подают воздух.
При этом жидкость со . ступенчатым изменением плотности через тот же 
зазор перейдет в среднюю емкость 2, а тяжелая жидкость -  в нижнкао 
емкость 3 .



переливания

Контроль плотности выливаемых из прибора жидкостей реперами плотности 
(в шести опытах), г /см З

цилиндра 1 0 0 см 3 Емкость цилиндра 2 5 0 см3

1 2 | 3 1 | 2 1 3
1

2 ,1 0 4 7  в
2 .1 2 7  т
2 .1 2 7  ф

2 ,1 0 4 7  в
2 .1 2 7  т
2 .1 2 7  в

2 ,0 9 2  в 
2 ,0 9 2 8 2  т
2 .1 2 7  т
2 .1 2 7  ф

2 ,1 0 4 7  в
2 .1 2 7  т
2 .1 2 7  в

2 ,1 0 4 7 т  
2 .,0 9 2 8 2  в
2 .1 2 7  т
2 .1 2 7  т

2 .1 5 5  т
2 .1 5 5  в

2 .1 5 5  т
2 .1 5 5  в

2 .1 5 5  т
2 .1 5 5  в

2 .1 5 5  т
2 .1 5 5  в

2 .1 5 5  т
2 .1 5 5  в

2 ,1 8 7  в 2 ,1 8 7  ф 2 ,1 8 7  т 2 ,1 8 7  в 2 ,1 8 7  т

2 ,2 5 4  т
2 ,1 8 7  в 2 ,1 8 7  в 

2 ,2 5 4  т
2 ,1 8 7  в 
2 ,2 5 4  т

2 ,1 8 7  в 
2 ,2 5 4  т

2 ,2 5 4  в 
2 ,2 6 5 3  т

2 ,2 5 4  т 
2 ,2 6 5 3  т

2 ,2 5 4  т 
2 ,2 6 5 3  ф

2 ,2 5 4  т 
2 ,2 6 5 3  т

2 ,2 5 4  т 
2 ,2 6 5 3  ф

2 ,2 5 4  в 
2 ,2 6 5 3  в

2 ,2 5 4  в 
2 ,2 6 5 3  ф

2 ,2 5 4  в 
2 ,2 6 5 3  ф

2 ,2 5 4  в 
2 ,2 6 5 3  т

2 ,2 5 4  в 
2 ,2 6 5 3  ф

— — — _ _

В процессе пропускания жидкости через зазор агрегаты разрушаются (это 
фиксируется визуально), а ступенчатое изменение плотности жидкости остает
ся, о чем свидетельствуют приводимые ниже контрольные опыты. Такое пере
ливание жидкости с зернами через зазор с целью разрушения агрегатов по 
мере их появления производят эпизодически в течение всего времени движения 
зерен к своим равновесным плотностным уровням. Это время оценивают по за
кону Стокса исходя из размера зерен, ширины интервала плотностных фракций 
и, естественно, вертикального пути, проходимого зернами. По истечении этого 
времени выделяют плотностные фракции зерен.

Через воронку 1 на дно нижней емкости 3 вводят дополнительно самую тяже
лую жидкость, которая через боковой отвод 5 из емкости 2 выталкивает жидкость 
со все увеличивающейся плотностью вместе с разделенными плотностными фрак
циями зерен образца. Разбавив рабочие жидкости в растворителе и промыв зерна 
каждой фракции в спирте, их собирают и сушат, а затем взвешивают на аналитичес
ких весах. Это позволяет построить гистограмму распределения зерен по плотнос
ти. Опыт показал, что при размерах емкостей примерно 100 мл в приборе можно 
делить навески до 200 мг при размере зерен 5 -5 0  мкм. По-лидимому, для 
деления больших навесок образца необходимо во столько же раз увеличить 
объем емкостей в устройстве [Кац, Долгопольская, 1979] .

Контрольные опыты ставились, чтобы установить влияние многократного 
переливания из емкости 3 в емкость 2 и наоборот 'фрез узкий зазор (см. 
рис. 1) жидкости со ступенчатым изменением плотности на характеристики 
ступенчатого изменения плотности, а также получить воспроизводимость гисто
грамм распределения зерен по плотности для образцов с размером зерен 5 - 
50 мкм описываемым методом.



Рис.  1. Устройство для деления 
минералов с размером зерен 5 -  
50  мкм на фракции в узких пределах 
плотности методом ступенчатого из
менения плотности жидкости с разру
шением образующихся агрегатов зе
рен

1 -  воронка (верхняя емкость) с 
капиллярным отростком до дна ниж
ней емкости; 2 -  средняя емкость;
3 -  нижняя емкость; 4 -  узкий коль
цевой зазор между средней и нижней 
емкостями (шириной 1-1 ,5  мм);
5 -  отвод на верху средней емкости;
6 -  отвод у шлифа воронки

Рис.  2. Воспроизводимость гисто
грамм распределения клиноптилолита 
из эоценовых отложений Атлантичес
кого океана (размер зерен 5 -1 0 мкм). 
Внизу -  усредненная гистограмма (У) . 
В крайних фракциях справа -  зерна 
с плотностью р> 2 ,2 5 3  г/см ^
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М н о г о к р а т н о е  п е р е л и в а н и е .  Проведено три независимых идентичных 
контрольных опыта. С помощью двух пар реперов были заготовлены две исход
ные жидкости с плотностью 2 ,0 9 2 4  и 2 ,2 9 7 0  г/см ^ (смесь бромоформа и 
диметилформамида). Из них путем смешения с интервалом 10% по объему со
ставили рабочие жидкости (таблица). Для получения ступенчатого изменения 
плотности жидкости на дно емкости 3 (объемом —100  мл) заливали по 1 0 мл 
каждой рабочей жидкости. Затем жидкость со ступенчатым изменением плот
ности переливали^ из емкости 3 в емкость 2 и наоборот 21 раз. После этого, 
как и при всех экспериментах при делении зерен размером 5 -5 0  мкм, жид
кость выливалась из прибора через боковой отвод 5 путег0 наливания самой 
тяжелой жидкости на дно емкости 3: вначале отбирали 5 мл (половину объема 
первой самой легкой жидкости), а затем по 10 мл, куда должно было попадать 
по 5 мл смежных жидкостей, вследствие чего их плотности должны были рав- - 
няться средней плотности этих жидкостей. Расчетная плотность выливаемых 
жидкостей приведена в таблице (см. таблицу).



Здесь же приведены результаты контроля реперами плотности выливаемых 
из прибора жидкостей. Их плотности должны несколько отличаться от рассчи
танных по ряду причин: за счет возможного перемешивания смежных жидкос
тей на контактах, если переливание сопровождается даже небольшой турбулен
тностью; за счет перемешивания рабочих жидкостей с пленками жидкости на 
поверхности емкостей 2 и 3 при переливании и т.п. Учитывая, что в экспери
ментах при делении минералов жидкость со ступенчатым изменением плотности 
переливалась через зазор лишь 7 раз, а в контрольных опытах 21 раз и что 
максимальное отклонение плотности выливаемых жидкостей от расчетной не 
превышает 0 ,02  г /см ^ , т.е. на порядок меньше всего интервала ступенчатого 
изменения плотности в экспериментах (0,2 г /см З ) ,  следует признать, что ре
зультаты приведенных контрольных опытов (см. таблицу) являются вполне 
уд ов летв орит ел ьными.

Аналогичный контроль был проведен и для второго варианта устройства 
(см. рис. 1 ), имевшего больший объем емкости (примерно .2 5 0  мл). Отличие 
заключалось лишь в том, что каждой жидкости заливалось не по 10, а по 
20 мл; кроме того, в емкость 2. были введены контрольные реперы с плот
ностью 2 , 127 ;  2 ,1 5 5 ; 2 ,187 ; 2 ,2 0 1 4  г/см З (См. таблицу). Положение кон
трольных реперов в емкости 2 фиксировалось визуально. При каждом новом 
переливании жидкости они устойчиво оставались на тех же уровнях, на которых 
находились вначале при образовании колонки со ступенчатым изменением пло
тности жидкости. Таким образом, можно считать доказанным, что при перели
вании жидкости через узкий зазор (см. рис. 1) ступенчатое изменение плотнос
ти жидкости практически не меняется.

В о с п р о и з в о д и м о с т ь  г и с т о г р а м м  р а с п р е д е л е н и я .  Такие контроль
ные опыты проведены на образце клиноптидолита в осадке Атлантического оке
ана (см. статью А.Г. Коссовской и др. в настоящем сборнике). Опыты проводи
лись на том же приборе (см. рис. 1 ). В каждом опыте использовалась навес
ка в пределах до 200  мг; жидкость со ступенчатым изменением плотности и 
зернами переливалась через узкий зазор 7 раз по мере визуального установ
ления образующихся агрегатов зерен; образец делился на 11 фракций с шагом 
0 ,01  и 0 ,0 2  г/см З  в пределах плотности 2 ,1 0 -2 ,2 8  г/см ^ (рис. 2 ). '

Контроль выделяемых плотностных фракций реперами плотности (см. таб
лицу) и воспроизводимость гистограмм распределения (см. рис. 2) дают пред
ставление о точности описываемого метода ступенчатого изменения плотности 
жидкости при делении образцов цеолитов с размером зерен 5 -5 0  мкм.

С помощью устройства (см. рис. 1) было показано, что клиноптилолит из 
меловых отложений Индийского океана с размером зерен 5 -1 0  мкм гетероге- 
нен. Плотность зерен лежит в области 2 ,0 9 -2 ,2 5  г/см ^. В легких фракциях 
преобладают таблитчатые, в тяжелых -  в основном призматические и коротко
столбчатые кристаллы. Эти фракции отличаются и по характеру дифрактограмм 
(различие основных рефлексов), и по присутствию тонкодисперсной фазы кварца 
(в легких -  практически нет), и по термостойкости (легкие -  менее стойкие), 
и по форме под электронным микроскопом (легкие -  более корродированы).
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Рис. 5 . Филлипсит из современной пелагической глины центральной части Тихого 
океана

1 -  глобулярные образования "гелеподобного" материала, раскристаллизовываюшего- 
ся в кристаллы филлипсита (х 5 0 );  2 - 4  -  глобулярные образования, в которых отчетли
во видны торцовые грани нарождающихся кристалликов филлипсита (сканирующий элек
тронный микроскоп).; 5 -  кристалл филлипсита с зонами роста, представ
ленные филлипсмтом (F), родохрозитом (R) и окислами марганца (Мп)
(х 4 0 0 ) ;  6 -  кристалл филлипсита из меловых отложений Тихого оке
ана (обр. 2 0 - 2 - 6 - 1 3 4 - 1 3 9 ) ,  сильно разрушенный и замешенный глинистыми минера
лами и клиноптилолитом (?) (сканирующий электронный микроскоп)

Рис. 6 . Абиогенные глобулярные образования клиноптилолитов и дети ли их 
строения

1 -  глобулярные образования клиноптилолита, выделенные из кремнисто-глинистой 
породы (обр. 2 7 - 2 5 9 - 9 - 2 - 9 0 - 9 2 )  (х 5 0 ) ;  2 -  легкий "шар", плотность 2 , 1, почти 
нацело состоящий из агрегатов клиноптиЛслитовых кристаллов ( х 2 0 0 ,  сканирующий 
электронный микроскоп); 3, 4 -  неправильные, часто разъединенные глинистыми мине
ралами кристаллики клиноптилолита внешней оболочки шара (х 2 0 0 0 ,  сканирующий элек
тронный микроскоп); 5, 6 — прекрасно образованные клиноптилолиты в полостях и кавер
нах, вскрывающих внутренние зоны шара ( х 2 0 0 0 ,  сканирующий электронный микроскоп)

Рис. 7 . Глобулярные образования клиноптилолита с реликтами биогенной структуры
1 -  "шар" из обр. 2 7 - 2 5 9 - 9 - 2 - 9 0 - 9 2  с сохранившимися реликтами структуры ра

диолярий, плотностью 2 , 1 8  (х 2 0 0 ,  сканирующий электронный микроскоп); 2 , 3  -  де
таль поверхности шара; хорошо видны сохранившиеся элементы -  биогенная структура 
радиолярий ( 2 - х  8 0 0 ,  3 - х  2 0 0 0 ,  сканирующий электронный микроскоп); 4, 5 -  
агрегат корродированных кристалликов клиноптилолита поверхности шара (соответствен
но х 2 0 0 0  и 4 0 0 0 ,  сканирующий электронный микроскоп); 6 -  "цепочка" кристаллов 
клиноптилолита, по-видимому, наследующая элемент биогенной структуры радиолярии, в 
верхнем правом углу розетка листочков смектита (сканирующий электронный микроскоп)

Рис. 8 . Глобулярные образования биогенной природы с кристалликами клиноптилолита
1 -  хорошо сохранившаяся структура радиолярии в "тяжелых шарах" с плотностью 

больше 2 ,2  ( х 2 0 0 ,  сканирующий электронный микроскоп); 2 -  деталь структуры по
верхности шара, в правом нижнем углу агрегат мелких пластинчато-таблитчатых кристал
ликов клиноптилолита ( х 4 0 0 0 ,  сканирующий электронный микроскоп); 3 -  увеличенная 
деталь с пластинчато-таблитчатыми кристалликами клиноптилолита и игольчатыми обра
зованиями ферримонтмориллонита предыдущего снимка ( х 8 0 0 0 ,  сканирующий электрон
ный микроскоп); 4 -  расколотый шар с хорошо сохранившейся биогенной структурой, на внут
ренней стенке агрегат лешгсфер к рис го балл га (х 4 0 0 ,  сканирующий электронный микроскоп); 
5 — деталь строения агрегата лепи сфер (х 4 0 0 0 ,  сканирующий электронный микроскоп); 6 — 
хорошо образованные кристаллы клиноптилолита в пустотах радиолярии, окруженные розетт, 
ковидными агрегатами кристобалита (х 8 0 0 0 ,  сканирующий электронный микроскоп)

Рис. 9 . Типы клиноптилолитовых кристаллов
1 -  таблитчатые корродированные кристаллы из клиноптилолитов красной глубоковод

ной глины. Тихий океан, мел (обр. 2 0 - 1 9 8 А - 4 - 3 - 1 1 0 - 1 1 2 ) ;  2 -  призматические 
кристаллы клиноптилолита из кремнисто-радиоляриевой породы. Атлантический океан, 
эоцен (обр. 2 - 8 А - 9 - 1 - 3 3 - 3 5 )

К статье С.И. Шумейко
Рис. 1. Морфология цеолитов из разновозрастных осадочных пород

1 -  таблитчатый кристалл гейландита из плиоценовых отложений Пранила (район 
Асуана); 2 -  таблитчатый кристалл цеолита с наросшими на нем тридимит-кристобали- 
товыми каркасными сферами из меловых отложений Курской области; 3 -  кристаллы 
цеолитов с наросшими на них тридимит-кристобалитовыми сферами в палеогеновых опо- 
кобидных породах г. Харькова; 4 -  брусковидные кристаллы клиноптилолита из керна 
скв. 380А (обр. 7 3 -2 -5 -1 8 )  судна "Гломар Челленджер" в Черном море

Рис. 4. Морфология цеолитов из вулканогенных пород
1 -  агрегат  ̂кристаллов филлипсита, развивающихся на частице вулканического стек

ла. Каньон Стромболи (Средиземное море); 2 -  крестообразный двойник кристаллов



ф|ылипсита из красной глубоководной глины в районе Гавайских островов; 3 -  скорлу- 
поватая отдельность в "с крытозернист ой" массе вулканического туфа; Крайниковское 
месторождение клиноптилолита; 4 -  хорошо образованные кристаллы клиноптилолита в 
порах вулканического туфа Крайниховского месторождения

Рис. 5 . Морфология цеолитов из вулканогенно-осадочных пород
1 -  "скрытозернистая" основная масса клиноптилолитового туфа с о-ва Сахалин;

2 -  волокнистые кристаллы (морденит?) в образце из месторождения клиноптилолита 
Дзегви; 3 -  таблитчатые кристаллы клиноптилолита с нарастающими на них игольчаты
ми и волокнистыми формами (морденит?). Дзегви; 4 -  таблитчатые кристаллы клинопти
лолита и волокнистые кристаллы морденита в цеолитизированном туфе Крайниковского 
месторождения (Закарпатье). Фото Д.П. Деменко, ИГН АН УССР

К статье О.С. Ломовой

Рис. 2 . Электронно-микроскопические снимки кремнисто-клиноптилолитовой породы 
Восточной Атлантики (обр. 1 4 ) ;  под сканирующим электронным микроскопом (СЭМ)

1 -  кристаллы клиноптилолита с захваченными в процессе роста кристобалитовыми 
"шарами"; 2 -  инкрустация панцирей радиолярий крупными кристаллами клиноптилолита

Рис. 3 . Электронно-микроскопические снимки клиноптилолит-палыгорскитовой породы 
Восточной Атлантики (обр. 14 ; СЭМ)

1 -  замещение кристаллов клиноптилолита волокнистым агрегатом папыгорскита;
2 -  то же; отчетливо видно разрушение центральной части кристалла клиноптилолита

Рис. 4 . Клиноптилолит-палыгорскитовая глина под бинокуляром (7) и просвечивающим 
электронным микроскопом -  ПЭМ (2—4)

1 -  пятнисто-полосчатая текстура глины, обр. 2 9 , х4; электронно-микроскопичес
кие снимки суспензии глины: 2 -  Восточной Атлантики, обр. 9 , х 2 0  ООО, 3 , 4  -
Тихого океана, х 1 0  ООО: 3 -  обр. 2 9 , 4 -  обр. За

Рис. 6 . Электронно-микроскопические снимки поверхности клиноптилолит-палыгорскито- 
вых глин Тихого океана (обр. За) ,  СЭМ

7 -  замещение крупного кристалла клиноптилолита волокнистым агрегатом палыгор- 
скита; 2 -  длинноволокнистные хемогенные кристаллы папыгорскита и бахромчатые 
чешуйки палыгорскит-монтмориллонитовых агрегатов.

К статье В.В. Наседкина! В.Х. Наседкиной

Рис. 7 . Цеолитовые и цеолит-монтмориллоннтовые породы, образовавшиеся в результате 
гидротермального изменения перлита

7 -  замещение перлита монтмориллонитом (Мт) ,  клиноптилолитом (Кт) и морденитом 
(Мд).  Видны реликты перлитовой отдельности; морденит выполняет центральную часть 
перлитовой луковицы; обр. 2 3 8 .  Ягоднинское месторождение, х 8 0 , николи ||; 2 -  кли-
ноптилолит-морденитовая порода; обр. 2 3 6 ,  Ягоднинское месторождение, * 6 3 ,  николи 
| |,  3 -  пластинчатые кристаллы клиноптилолита, образовавшиеся по вулканическому стек
лу; обр. 1 0 3 5 - 7 6 ,  Магаданская обл., х 6 3 ,  николи ||; 4 -  ватоподобные агрегаты кли
ноптилолита; обр. 6 1 6 - 7 7 ,  Магаданская обл., * 6 3 ,  с анализатором

К статье В.В. Байракова

Рис. 3 . Вариолитовая структура замещения стекла агрегатами морденита и кварц-гид- 
рослюдистыми агрегатами; хЗО,  с анализатором

Рис. 4 . Перекристаллизованные миндалевидные скопления кварц-морденитового состава; 
х 6 0 , с анализатором

К статье Р.М. Юрковой, Б.И. Воронина

Рис. 5. Растровое изображение микровключений магнетита (светлое) в анальциме в рент
геновском излучении. Растр 2 6 x 2 6  мкм 9

Рис. 6. Микрофото аналышма (темное), замещающего натролит; *70  
1 -  натролит; 2 -  мусковит

Рис. 7. Микрофото альбитизированного роговообманкового габбро; х 70
7 -  роговая обманка; 2 -  серицитизированный альбит; 3 -  альбит свежего обликл;

/ -  гранаты



I hit . 8. Растровое изображение участка шлифа альбитизированного роговообманкового 
габбро в рентгеновском излучении. Растр 200x200 мкм

/ -  серицитизированный альбит; 2 ■- альбит свежего облика; 3 -  роговая обманка;
1 -  актинолит -

Рис. 11. Растровое изображение микровключений гранатов в анальшпшме в рентгенов
ском излучении. Растр 200x200 мкм

К статье А.Д. Коробова, В.Н. Красновой
Рис. 2. Политизированный калиевый полевой шпат (в центре) и сфероидалыше выделения 
цеолитов в кремнистсй массе. Зона кремниево-щелочного метасоматоза в кислых вулка
нитах; х 200; николи ||

Рис. 3. Обрастание фенокристов кварца агрегатом новообразованного кварца, гейланди- 
та и адуляра. Зона кремниево-щелочного метасоматоза в кислых эффуэивах; х 200; николи +

Рис. 4. Агрегаты клиноптилолита (светлое) в монтмориллонитовой массе. Зона аргилли- 
тизации (продуктивный горизонт бентонитовых глин) в кислых вулканитах; х200; николи +

Рис. 5. Кайма цеолитов (светлое) в обломках аргиллитизированной (монтмориллонитизи- 
рованной) кислой пирокластики. Продуктивный горизонт бентонитов; х200; николи ||

К статье Е.Ф. Ахлестиной и др.
Рис. 1. Цеолиты в основной глинисто-кремнистой массе глиносилицитов

Рис. 2. Цеолиты в легких фракциях глинисто-кремнистых пород. Видны их друзы и пе
реплетающиеся сростки

Рис. 3. Цеолиты под электронным микроскопом. Обр. 2 0 7 / l i9 ,  (l^sc), х 7000

К статье В.Х. Наседкиной
Рис. 3. Цеолитизированные верхнедевонские глины

1 -  лучистый натролит корродирует и цементирует зональные сферолиты анальцима; 
х 160, с анализатором; 2 -  сферолиты анальцима концентрически-зонального стро< imvi; 
х 160, без анализатора

Рис. 4. Текстурно-структурные особенности натролит-анальиимовых пород
1 -  натролит-анальцимовая порода, состоящая нацело из сферолитовых стяжений; 

нат. вел.; 2 -  в сферолите анальцима видны включения глинистого вещества; *160, 
без анализатора; 3 -  структура плотной сферолитовой аналышмовой породы под электрон
ным микроскопом; х 15 000

Рис. 5. Текстурно-структурные особенности цеолитизированных бокситовых пород
1 -  бокситовая порода со сферолитовой структурой и зональными пятнами; нат. вел.; 

2 —в глинистых сферолитовых стяжениях видна обломочная структура первичной поро
ды; х 70, без анализатора; 3 -  сферолитовые стяжения в плотной глинистой породе; 
х 70, без анализатора; 4 -  сферолиты анальцима; х 70, без анализатора; 5 -  структу
ра колломорфного пятна боксита; вермикулитоподобные обособления состоят из тонко
игольчатого бёмита; x l6 0 , без анализатора; 6 -  кристаллы натролита в колломорфном 
агрегате, состоящем из вермикулитоподобных обособлений бёмита; х160, без анализатора

Рис. 6. Разновидности псевдоморфозы бёмита по цеолитам
1 -  метельчатые выделения бёмита -  псевдоморфоза по натролиту; х 300, без ана

лизатора; 2 -  электронно-микроскопический снимок; "метелочки* бёмита состоят из 
мелких ромбовидных кристаллов; х 5000; 3 -  электронно-микроскопический снимок; 
замещение лучистого натролита гелевидной массой каолинита и бёмитом (правый верхний 
угол); х 800; 4 -  псевдоморфоза бёмита по сферолитам анальцима; 60; без анализатора

К статье Т.Н. Соколовой, Б.И. Воронина
Рис. 1. Электронно-микроскопические изображения кристаллов анальцима, полученные 
в сканирующем электронном микроскопе S-600

1 2  -  тетрагон-триоктаэдрические кристаллы анальцима в крупной поре песчаника
3 , 4 -  кристаллы анальцима в алевролите с Си —монгмориллонитовым цементом

Рис. 3. Растровые снимки кристалла анальцима в К -излучении
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С и д о р е н к о  А.В. Проблемы геологии цеолитов. -  В кн.: Природные цеолиты. М.: 
Наука, 1 9 8 0 ,  с. 5 -7 .

В последние годы наблюдается резко возросший интерес к изучению цеолитов 
в связи с использованием их в различных отраслях промышленности и сельского 
хозяйства. Это привело к открытию в Советском Союзе крупных месторождений 
клиноптилолита и морденита. Однако» помимо практического значения, по своей 
распространенности и кристаллохимическим особенностям цеолиты способны быть 
индикаторами геологических обстановок, что может сыграть важную роль в реше
нии актуальных проблем современной геологии: истории океанов, проблемы взаимо
действия океанической и континентальной коры, истории древних этапов формирова
ния континентов.

УДК 5 4 9 .6 7 : 5 5 2 .5 : 5 5 1 .3 5

К о с с о в с к а я  А.Г., Ш утов В.Д., Кац М.Я. Генетические типы цеолитов клинопти- 
лолит-гейландитовой группы континентов и океанов. -  В кн.: Природные цеолиты.
М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 8 - 3 0 .

Изучены первые химические анализы трех образцов клиноптилолита эоценового и 
мелового возраста из пород Атлантического, Тихого и Индийского океанов. По срав
нению с разными генетическими типами клиноптилолитов континентов для океани
ческих клиноптилолитов характерно высокое содержание К, очень низкое -  Na и Са. 
Изучецие плотностных характеристик методом страт и электронно-микроскопичес
кое исследование позволили установить наличие "тяжелых*" призматических, бруско- 
видных и "легких"" таблитчатых кристаллов. Высказано предположение о н е 
одновременном стадийном генезисе разных морфологических типов клинопги- 
лолитов. .

Табл. 7, ил. 1 1 , библиогр.: с. 2 8 - 3 0  (6 5  назв.).

УДК 5 4 9 .6 7 : 5 5 2 .3

П е т р о в  В.П. О магматических цеолитах и цеолитах магматических пород. ,- В кн.: 
Природные цеолиты. М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 3 7 - 3 8 .

Собственно магматическим, выделяющимся из лавы, видимо, может быть только 
анальцим. Из интрузивных остаточных магм могут кристаллизоваться натролит, 
стильбит, ломонитит. При этом возможно формирование цеолитовых жил в нефелино
вых сиенитах и тешенитах. Главная же масса цеолитов, замещающих полевые шпаты 
и выделяющихся в пустотах эффузивных пород, явно наложенная и образуется в ре
зультате гидротермальной переработки лав и туфовых пород. Образование цеолитов 
как наиболее устойчивого минерала при относительно низких температурах и давле
ниях имеет важное теоретическое значение, и в связи с этим понятие 'цеолитовая 
фация метаморфизма', выдвинутое Кумбсом, по-видимому, имеет глубокий 
смысл.

Табл. 1, ил. 3, библиогр.: с. 3 7 - 3 8  (2 4  назв.).

УДК 5 4 9 .6 7 : 5 5 3 .0 6 6 : 5 5 3 .2 4 1 .1

Н а б о к о  С.И. Закономерности формирования цеолитовых пород в областях разгрузки 
гидротермальных систем. -  В кн.: Природные цеолиты. М.: Наука, 1 9 8 0 , с. 3 8 -  
5 3 .

Гидротермальные цеолиты и цеолитизированные породы составляют фации низко-и 
среднетемпературной пропилитизации, возникающей в недрах открытых гидротермаль
ных систем областей тектоно-магматической активности. Особенностями такой фор
мации являются: наличие вертикальной и горизонтальу>й зональности, сближенность 
в пространстве различных минеральных фаций, широкий спектр гидротермальных ми
нералов, в том числе цеолитов, неравномерная гидротермальная переработка пород 
и т.д. К промышленным цеолитам в этих условиях относятся морденит, клиноптило- 
лит и ломонтит. Продуктивной толщей на высококремнистые цеолиты являются кис
лые пепловые туфы, на ломонтит -  туфы андезито-базальтового состава.

Табл. 3, библиогр.: с. 5 2 - 5 3  (1 8  назв.).



М и х а й л о в  А.С. Цеолиты стратифицированных осадочных и вулканогенно-осадочных 
отложений. -  В кн.: Природные цеолиты. М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 5 3 —5 9 .

Приводится классификация стратифицированных осадочных и вулканогенно-осадоч
ных цеолитов. Выделяются классы цеолитов: диа генетические, ката генетические, ме
таморфические (протометаморфические), гидротермальные, которые подразделяются 
на подклассы. Дается характеристика условий образования и залегания, форм выде
лений .и свойств цеолитов по выделенным классам.

Табл. 1 , библиогр.: с. 5 9  (9  назв .).

УДК 5 4 9 .6 7 : 5 5 2 .5

Ш у м е й к о  С.И. Комплексное сравнительное минералого-петрографическое изучение  
цеолитов в осадочных и вулканогенно-осадочных породах. -  В кн.: Природные цео
литы. М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 5 9 -6 4 -

Изучение цеолитов и сопутствующих им минералов в цеолитизированных вулка
нических туфах, осадках и осадочных породах позволило установить ряд отличий 
между разными генетическими типами цеолитопроявлений. Делается вывод об отсут
ствии связи цеолитов с  явной или 0камуфлированной1' пирокластикой в большинстве 
осадочных пород.

Ил. 5 , библиогр.: с. 6 4  (2 0  назв .).

УДК 5 4 9 .6 7 : 5 5 2 .3 : 5 5 0 .4 1

Г о ги ш ви л и  В.Г. Эпигенетическое происхождение стратиформных месторождений 
высоко кремнистых цеолитов (на примере Закавказья). -  В кн.: Природные цеолиты. 
М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 6 5 - 7 5 .

Стратиморфные месторождения высококремнистых цеолитов Закавказья возникли 
на орогенном этапе развития региона при участии отработанных на глубине гидро
термальных растворов. Выделяются два генетических типа цеолитов: гидротермаль- 
но-диагенетический и гидротермальный. В Р-Т условиях раннего диагенеза для 
преобразования кислого стекла в цеолиты требуются аномально высокая щелочность 
или наличие в* стекле затравочных Кристалов цеолита. Псевдоморфозы цеолита по 
обрывкам стекла, являющиеся характерными для цеолититов нормально-морских 
толщ, не могут формироваться путем растворения стекла с поверхности. Такие 
структуры, вероятно, формируются путем объемной реорганизации стекла, что вбли
зи дневной поверхности может иметь место при участии горячих растворов.

Табл. 1 , ил. 3 , библиогр.: с. 7 4 - 7 5  (4 7  назв).

УДК 5 4 9 .6 7 : 5 5 0 .4 2 : 5 5 1 .3 5

Г е п т н е р  А.Р. Об источниках калия в цеолитах Исландии. -  В кн.: Природные 
цеолиты. М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 7 6 - 8 4 .

Исследованы особенности состава цеолитов из разных структурно-фациальных и 
гидротермальных зон Исландии. Полученные результаты свидетельствуют о том, что 
обогащение кальций-натриевых цеолитов (а также и смектитов) К происходит ь ре
зультате переработки низкощелочных базальтов сильно нагретыми морскими водами 
и извлечения его из пород в процессе натриевого метасоматоза и последующей ак
кумуляции в цеолитах и смектитах на низкотемпературных уровнях гидротермально
го процесса.

Табл. 2 , ил. 3 , библиогр.: с. 8 4  (1 9  назв.).

УДК 5 4 9 .6 7 : 5 5 2 .5 2 : 5 5 1 .3 5

Л о м о в а  О.С., Д м и т р и к  А.Л., С о к о л о в а  А.Л. О клиноптилолит-палыгорскито- 
вой ассоциации в океанских осадках. -  В кн.: Природные цеолиты. М.: Наука,
1 9 8 0 , с. 8 4 - 9 1 .

Изложены результаты изучения палыгорскит-  и клиноптилолитсодержаших осад
ков эоценового (скв. 3 6 7 , Восточная Атлантика) и мелового (скв? 1 6 3 ,  1 6 4 ,
1 9 6 ,  Тихий океан) возраста комплексом методов: оптический, электронно-микро
скопический, рентгенодифрактометрический. Установлено аутигенное формирование 
палыгорскита в изученных осадках, происходящее как в результате хемогенной 
кристаллизации из поров'ых растворов, так и в результате метасоматического зл -



мещения мета стабильных алюмосиликатов. Под электронным микроскопом наблюда
лось замещение палыгорскитом клиноптилолита -  перекристаллизация последнего 
в более устойчивую морфогенетическую модификацию. Рентгеновский анализ пока
зал изменение интенсивностей отражений на дифрактограммах соответствующих об
разцов. Предполагается, что формирование клиноптилолит-палыгорскитовой ассоци
ации происходило в результате наложенного поступления гидротермальных растворов 
в тонкодисперсные кремнисто-цеолитовые породы, что приводило к нарушению рав
новесия в метастабильной системе клиноптилолит -  кристобалит (биогенный крем
незем) -  поровые растворы и стимулировало формирование Mg-гидросиликатов.

Табл. 1 , ил. 6 , библиогр.: с. 9 0 - 9 1  (1 2  наэв.).

УДК 5 4 9 .6 7 : 5 5 0 .4 1

С е н д е р о в  Э.Э. Жизнеспособность равновесий с пересыщенными кремнеземом раст
ворами и их влияние на образование цеолитов. -  В кн.: Природные цеолиты. М.: 
Наука, 1 9 8 0 ,  с. 9 1 - 9 9 .

Эксперименты показывают, что растворы, пересыщенные SiC>2» возникают в кон
такте с породами, в состав которых входит вулканическое стекло. Горячие воды в 
геотермальных районах современного цеолитообразования при температурах выше 
1 0 0 -1 5 0 ° С  содержат Si02 в количествах, отвечающих растворимости кварца. Та
ким образом, пересыщенные Si02 растворы при этих температурах существуют лишь ■ 
короткое время, которое заметно возрастает с понижением температуры. Сменки 
скорости превращения аморфного SiC>2 в кварц показывают, что время жизни таких 
растворов оказывается все же более продолжительным, чем время кристаллизации 
цеолитов. Поэтому метастабильные равновесия в системах с повышенным химичес
ким потенциалом SiC>2 играют важную роль при цеолитообразовании, особенно в 
диагенетической обстановке.

Ил. 3, библиогр.: с. 9 7 - 9 9  (5 4  назв .).

УДК 5 4 9 . 6 7 : 5 5 2 . 2 2

Ч е л и ш е в  Н.Ф. К вопросу о номенклатуре и классификации природных цеолитов. -  
В кн.: Природные цеолиты. М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 9 9 - 1 0 3 .

Приводится классификация природных цеолитов в зависимости от отношения Si/Al, 
размера входных окон и объема свободного внутрикристаллического пространства.

Табл. 6 , библиогр.: с. 1 0 3  (3  наэв ).

УДК 5 5 3 .0 8 : 5 4 9 .6 7 :  ( 5 4 3 . 4 - 5 4 8 . 7 3 )

Б у л к а  Г.Р., В а р ф о л о м е е в а  Е.К., В и н о к у р о в  В.М., В л а с о в  В .В., Г о р б а 
ч е в  Б.Ф., Щепкин В.Д. Комплексное исследование цеолитов методами ИК-спект- 
роскопии, ЯМР, рентгенографии и ЭПР. -  В кн.: Природные цеолиты. М.: Наука, 
1 9 8 0 ,  с. 1 0 3 - 1 1 4 .

Приведены результаты изучения физическими методами образцов естественных 
и катионозамещенных (Na-, К -, Са- и Cu-формы) цеолитовых пород наиболее зна
чительных месторождений СССР: Дзегви, Айдаг, Ноемберян, Сокирница, Край ни ко во, 
Бадхыз, Гейзерное, Кимерли, Водица и Карадаг. Методом ИК-спектроскопии осущест
влены оценка структурных преобразований каркаса цеолитовых минералов при кати
онных замещениях, а также термообработка и определение различных форм цеолит- 
ной воды. Метод ЯМР применен для исследования различных фаз адсорбированной 
воды в цеолитах и их изменений при многоцикловой регенерации и для определения 
содержания цеолитовой фазы в породе. При помощи метода ЭПР проведено изуче
ние динамики процесса модифицирования цеолитовых пород ионами Cu^+и характера 
их локализации в сорбционном пространстве цеолитов.

Табл. 1, ил. 7, библиогр.: с. 1 1 4  (1 3  назв.).

УДК 5 5 2 : 5 4 9 . 6 7  ( 4 7 9 . 2 2 )

С х и р т л а д з е  Н.И-. Геология и условия образования осадочных цеолитов Грузии. -  
В кн.: Природные цеолиты. М.: Наука, 1 9 3 0 ,  с. 1 1 ^ - 1 2 2 .

Разобраны история развития, геологическое строение и минеральный состав раз
новозрастных (юра, мел, палеоген) цеолитовых месторождений Грузии. Показана за 
висимость характера цеолитовой минерализации от условий ее образования: коагу
ляция в лагунной среде золей Si02 и А1(0Н)з и последующая адсорбция из воды 
ионов Na  ̂ и К+ привела к кристаллизации анальцима в алевритах и песчаниках юры;



взаимодействие фумарольно-сольфатарных эксгаляций и морской воды дало образо
вание анальцима в вулканогенно-осадочных породах мела; гидротермальное преоб
разование вулканического стекла привело к возникновению морденита, гейландита, 
клиноптидолита, ломонтита и других цеолитов в породах мела, эоцена; диагенетичес- 
кие превращения вулканического материала в мелководных морских условиях в оли
гоцене привели к образованию клиноптилолита.

Ил. 6 , библиогр.: с 1 2 1 - 1 2 2 ( 2 4  н азв .).

УДК 5 4 9 . 6 7 : 5 5 2 . 3

Н а с е д к и н  В .В., Н а с е д к и н а  В.Х. Генетические и морфологические типы клино
птилолит -морденитовой минерализации вулканических областей. -  В кн.: Природные 
цеолиты.. М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 1 2 2 - 1 3 4 .

Показано, что зоны цеолитизации могут иметь региональное распространение в 
пределах крупных вулканических структур -  поясов и зон. В качестве примера, 
подтверждающего это положение, рассмотрены вулканические пояса Северо-Востока 
СССР, Камчатки и Забайкалья. Клиноптилолит и морденит замещают кислое вул- 
каничекое стекло. СЬш локализуются в тектонических зонах (разломах), вулкано
тектонических структурах (кальдерах) и грабен-синклиналях. Выделены две наибо
лее распространенные минеральные ассоциации: клиноптилолит + монтмориллонит и 
клиноптилолит+ морденит + кристобалит. Наиболее интенсивная цеолитизация связа
на с аллометаморфогенным гидротермальным изменением стекла.

Табл. 1 , ил. 7 , - библиогрч: с. 1 3 4  (1 6  назв .).

УДК 5 4 9 . 6 7 : 5 5 2 . 3

И с м а и л - е а д е  А.Д., А м и р о в  С.Т.,  М а м е д о в  М.Н. Цеолиты мезоаойско-кайно- 
зойского вулканизма Малого Кавказа. -  В кн.: Природные цеолиты. М.: Наука,
1 9 8 0 ,  с. 1 3 5 - 1 4 0 .

Цеолиты различного генезиса в предалх Малого Кавказа связаны со следующи
ми дифференцированными формациями мезозойско-кайнозойского вулканизма: анде- 
эито-баэальт-липаритовой в Сомхито-Агдамской зоне, андезито-дацитовой и андези
товой в Араксинской зоне, а также трахибаэальтовой в Аджаро-Триолетии и Талы- 
ше. Наиболее развитыми среди них являются диагенетические цеолиты, связанные 
с процессами преобразования различных по составу вулканогенных пород, образую
щих месторождения промышленного значения и состоящих преимущественно из кли
ноптилолита и морденита. Исследование позволяет установить зависимость между 
ассоциациями цеолитовых минералов и составом содержащих их формаций.

Табл. 1 , библиогр.: с. 1 4 0  ( 1 7  назв .).

УДК 5 4 9 . 6 7 : 5 5 3 . 5 3 4  ( 4 7 7 . 7 5 - 1 1 )

Б а й р а к о в  В.В. Геологические особенности локализации морденитовой минерализа
ции в трассах Святой горы (Карадаг, Крым). -  В кн.: Природные цеолиты. М.: На
ука, 1 9 8 0 ,  с. 1 4 0 - 1 4 6 .

В статье приводятся данные о -.вещественном составе литоидных алеврито-псам
митовых, брекчиевидных и окварцованных трассов и их распределении в массиве 
Святой горы. Особое внимание уделено изучению содержания в трассах морденита. 
Изменчивость в распределении морденита обусловлена неоднородным составом обло
мочного материала, слагающего эти породы, и интенсивностью проявления более 
поздних процессов, чем цеолитизация, -  монтмориллонитизации и окварцевания. Ус
тановлены аномальные значения содержаний Pb, Ni, Мо, Сг и V преимущественно 
в брекчиевидных и окварцованных трассах, в связи с чем высказано предположение 
о формировании морденитовой минерализации под влиянием пост магматических раст
воров на вулканическое стекло.

Табл. 1 , ил. 4 , библиогр.: с. 1 4 6  (5 назв.).

УДК 5 4 9 . 6 7 : 5 5 2 . 1 6 1

Юркова Р.М ., В о р о н и н  Б.И. Цеолиты в контактово-реакционны\  образованиях, 
связанных с гипербаэитами (Северный Сахалин). -  В кн.: Природные цеолиты. М.: 
Наука, 1 9 8 0 ,  с. 1 4 6 - 1 5 3 .  '

Рассматриваются проявления цеолитов (анальцим, натролит) в родингитах, сфор
мированных в зоне контакта габброидов с милонитиэированными, рассланцованны- 
ми серпентинитами мезозойского офиолитового комплекса п-ова Шмидта. Показаны



особенности строения и состава контактово-реакционных слоев. Описаны вариации 
состава минеральных ассоциаций цеолитовых слоев, летально изученные с помощьк 
микроанализатора MS - 4 6 .  Сделаны выводы об образовании цеолитов в завершаю
щую стадию родингитизации при преемственном (от ранних этапов) метасоматичес- 
ком изменении габброидов в условиях понижающейся температуры ( 3 5 0 - 1 5 0°С ) 
и воздействия хлорсодержащих вод. Замещение натролита анальцимом -  минералом 
с большей плотностью каркаса, включения новообразованных железо-магниевых гра
натов в анальциме позволяют предполагать существование (возможно, кратковре
менное) условий повышенных давлений.

Табл. 2 , ил. 1 1 , библиогр: с. 1 5 3  (5 назв .).

УДК 5 4 9 . 6 7 4 . 3 : 5 5 3 . 2 2 . 0 6 5 ( 5 7 4 . 2 1 )

К о р о б о в  А.Д., К р а с н о в а  В.Н. Цеолиты из гидротермапьно-метасоматических 
пород Убаганской структурно-формационной зоны (Кустанайская область). -  В кн.: 
Природные цеолиты. М.: Наука, 1 9 8 0 , с. 1 5 3 - 1 5 8 .

В пределах Убаганской структурно-формационной зоны покровы базальтов и кис
лые вулканиты пермо-триаса гидротермально изменены с образованием метасома- 
тической зональности. Выделяются зоны пропилитов, кремниево-щелочных м етасо- 
матитов, гидротермальных аргиллитов (продуктивные горизонты бентонитовых глин) 
и кислотного выщелачивания. В кремниево-щелочных метасоматитах и гидротермаль
ных аргиллитах, принимаемых до последнего времени за продукты поверхностного 
выветривания, обнаружены гейландит, клиноптилолит и шабазит. Цеолиты неравно
мерно распределены по разрезу, и их содержание варьирует в пределах 5-20% .

Табл. 2, ил. 5 , библиогр.: с. 1 5 8  (1 5  назв.).

УДК 5 4 9 . 6 7 : 5 7 1 . 5 1

Б у д н и к о в  В.И., С ы с о л о в а  Г.Г. Тунгусская цеолитоносная провинция. -  В кн.: 
Природные цеолиты. М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с .1 5 9 - 1 6 2 .

На территории Сибирской платформы рассматриваются два типа цеолитовой ми
нерализации. Первый связан с миндалекаменными базальтами, второй -  диагенети- 
ческий -  с туфогенными и туфогенно-осадочными отложениями триаса. Выделяется 
новая Тунгусская цеолитоносная провинция. Предлагается изучение цеолитизирован- 
ных пород этой провинции с точки зрения применения их в качестве цементирую
щего материала, катализаторов, добавок к химическим удобрениям. Ставится во
прос о возможности получения алюминия из цеолитов.

Библиогр: с. 1 6 1 - 1 6 2  (9  назв.).

УДК 5 4 9 . 6 7 : 5 5 2 . 1 4

А х л е с т и н а  Е.Ф., Б о н д а р е н к о  Н.А., З а д у м и н а  М.И., Ч е р н я е в а  А.Ф., К у р -  
л а е в  В.И. Цеолиты верхнемеловых и палеогеновых отложений Нижнего Поволжья.-  
В кн.: Природные цеолиты. М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 1 6 2 - 1 6 5 .

Приводится всесторонняя характеристика цеолитсодержащих пород Нижнего По
волжья. Показано, что цеолиты генетически связаны с морскими отложениями и их 
образование происходило в различные стадии диагенеза осадка.

Табл. 2 , ил. 5 , библиогр.: с. 1 6 5  (1 6  назв.).

УДК 5 4 9 . 6 7 : 5 5 3 . 4 9 2 . 1

Н а с е д к и н а  В.Х. Цеолиты в бокситовой толще Северо-Онежского района. -  В кн.: 
Природные цеолиты: М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 1 6 6 - 1 7 0 .

Установлено локальное распределение цеолитизированных пород в разрезе коры 
выветривания и бокситовой толщи Северо-Онежского района. В зоне цеолитизации 
бокситовой толщи изучены перекристаллизация бокситовых пород и замещение их 
цеолитами. Цеолиты представлены анальцимом и натролитом. Предполагается, что 
цеолитизаиия обусловлена воздействием щелочных растворов, проникавших в текто
нически ослабленных зонах. #

Табл. 1 , ил. 6 , библиогр.: с. 1 7 0  (5  назв,).

УДК 5 4 9 .6 7 :5 5 3 .0 6 8 .3 :5 5 3 .4 9 2 .1
С у п р ы ч е в  В.А. Гипергенные и гидротермально-вадоэные цеолиты бокситов и кор 
выветривания основных и щелочных пород. -  В кн.: Природные цеолиты. М.: Нау
ка, 1 9 8 0 ,  с. 1 7 1 - 1 7 5 .



Описаны находки гармотома, гейландита, хабазита, филлипсита, ферьерита, 
анальцима, натролита на месторождениях элювиальных и хемогенно-осадомных бок
ситов. В корах вывет{5йвания магматических пород отмечены филлипсит, томсонит, 
натролит, гмеленит, хабазит, ломонтит, гейландит. Делается вывод, что формиро
вание цеолитов в древних корах выветривания щелочных и основных пород, а так
же в латеритных (элювиальных) бокситах может протекать не только под воздей
ствием гипергенеэа, но и при активном участии гицротермально-метасоматичес- 
ких процессов, причинно связанных с циркуляцией и разгрузкой минерализованных 
низкотемпературных вод глубинной циркуляции.

Библиогр.: с. 1 7 4 - 1 7 5  (2 2  назв.).

УДК 5 4 9 . 6 7 3 . 1

С о к о л о в а  Т.Н., В о р о н и н  Б.И. Анальцим из верхнепермских отложений Орен
бургского Приуралья. -  В кн.: Природные цеолиты. М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 1 7 5 - 1 7 7 .

В изученных разрезах Оренбургского Приуралья массовое появление анальцима 
связано с породами татарского яруса. Зональное строение кристаллов анальцима, 
широкий диапазон фациальных условий его образования, четкая корреляция распро
странения анальцима со специфическим составом тяжелой фракции и другие призна
ки свидетельствуют о том, что формирование анальцима происходило не за счет 
обломков пород основного состава, в за счет вулканического стекла, обогащенно
го Са и Сг.

Ил. 3 , библиогр.: с. 1 7 7  (6  назв.).

УДК 5 4 9 . 6 7 6  ( 4 7 7 . 8 7 )

Шитовкин  Н.Т., С и б г а т у л л и н  А.Х., В л а с о в  В.В. О находке жисмондина в 
цеолитизированных неогеновых туфах Закарпатского прогиба. -  В кн.: Природные 
цеолиты. М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 1 7 7 - 1 7 9 .

Жисмондин обнаружен в миоценовых цеолитоносных туфах кислого состава, 
развитых в пределах Данилово-ТереблянскоЙ антиклинальной структуры. Минерал 
идентифицирован по оптическим свойствам. В туфах он замещает обломки вулка
нического стекла и тонкую пепловую массу, распространен неравномерно; содержа
ние в общей массе не превышает 0 ,5-1 ,0% . Жисмондин находится в ассоциации с 
анальцимом, клиноптилолитом, морденитом и является, по-видимому, продуктом на
ложенного метасоматического процесса.

Ил. 1 , библиогр.: с. 1 7 9  (4  наэв .).

УДК 5 4 9 . 6 2 3 . 6 7 : 5 5 3 . 0 8

ЭЙриш М.В., Эйриш З.Н., Л е п е ш и н с к а я  Н.В., Ш у л е п о в а  В.И. Выделение и 
определение содержания % монтмориллонитового компонента цеолитов. -  В кн.: Природ
ные цеолиты. М.: Наука, 1 9 8 0 ,  с. 1 7 9 - 1 8 5 .

Установлено присутствие монтмориллонитового компонента во всех изученных 
пробах цеолитов в пределах 3-6% . Показана целесообразность использования уль
тразвуковой, а также специальной солевой обработки для достижения возможно 
полного отделения глинистых частиц монтмориллонитового компонента от зерен цео
литов и других минералов исходной породы. Выявлены особенности распределения 
монтмориллонита по отдельным фракциям. Эффективный контроль за степенью отде
ления от цеолитов и экспрессные определения содержания монтмориллонитового ком
понента в исходных пробах и выделенных фракциях осуществляется методом адсорб
ционного люминесцентного анализа (АЛА).

Табл. 3 , ил. 1 , библиогр.: с. 1 8 5  (7  назв.),

УДК 5 4 9 . 6 7 : 5 4 9 . 0 9 1 . 5

Д о л г о п о л ь с к а я  Н.Ф., Кац М.Я. Метод количественного анализа гетерогенности 
цеолитов с размером зерен 5 - 5 0  мкм. -  В кн.: Природные цеолиты. М.: Наука, 
1 9 8 0 ,  с. 1 8 5 - 1 8 9 .  #

Описывается новый вариант метода ступенчатого изменения плотности жидкости 
для вы еления фракций цеолитов с шагом Ар > 0 , 0 1  г /см ^  из образцов с размером 
зерен 5 - 5 0  мкм. При движении зерен к своим равновесным уровням образующиеся 
агрегаты разрушаются путем переливания жидкости с зернами через узкий 
зазор.

Табл. 1 , ил. 2, библиогр.: с. 1 8 9  (3  назв.).


