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Почему для рассмотрения особенностей рифто-
генного вулканогенно-осадочного литогенеза в ка-
честве основного объекта была выбрана Исландия?

Вулканогенно-осадочные отложения, форми-
ровавшиеся в условиях рифтогенеза, хорошо из-
вестны среди древних морских толщ. Породы, на-
капливавшиеся в условиях наземных рифтогенных 
обстановок, в геологической летописи представле-
ны менее широко и обычно – частично сохранив-
шимися фрагментами, по которым полная картина 
условий их образования не всегда может быть вос-
становлена в полном объёме. Вместе с тем горизон-
ты вулканогенно-осадочных образований, распола-
гающиеся среди мощных лавовых толщ, являются 
единственным объективным источником информа-
ции для восстановления палеогеографической об-
становки формирования наземных вулканитов.

Идеальным модельным объектом для расшиф-
ровки влияния различных наземных факторов на 
формирование вулканогенных толщ в зоне риф-
тогенеза является Исландия, в строении которой 
главную роль играют миоцен-плейстоценовые ла-
вовые толщи, включающие горизонты и линзы раз-
нообразных в генетическом отношении вулкано-
кластов и вулканогенно-осадочных образований. 

Очень важным обстоятельством при иссле-
довании этих отложений оказалась возможность 
анализировать и сопоставлять состав и строение 
морских, ледниковых и наземных вулканогенных 
и вулканогенно-осадочных толщ. В Исландии 
вулканокласты и вулканогенно-осадочные поро-
ды формировались в разных ландшафтных и кли-
матических обстановках, что очень отчётливо от-
разилось на их составе и строении. Проведённые 
исследования вскрыли некоторые особенности 
состава и условий залегания отложений накапли-
вавшихся в ледниковые периоды. Установлено, 
что маломощные горизонты базальтовой кластики 
красно-кирпичного цвета, являющиеся характер-
ным компонентом миоценовых платобазальтов, 
не имеют признаков латеритного выветривания, 
как считают многие исследователи, а приобрели 
такой цвет в результате нагрева потоками выше-
лежащих базальтовых лав.

Наконец, проведенное исследование позволи-
ло вскрыть решающую роль разрывной тектоники 
при распределении гидротермальной минерализа-
ции  в зоне рифтинга и впервые выявить минера-
лизованные фрагменты бактериальной жизни в 
глубоких горизонтах базальтовых толщ.

ПРЕДИСЛОВИЕ
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Предлагаемая работа − результат многолетних 
исследований автора на территории Исландии. 
Объектами исследования были комплекс современ-
ных и плейстоцен-плиоценовых вулканогенных и 
вулканогенно-осадочных отложений в пределах 
современной рифтовой зоны, а также плиоцен-
миоценовых платобазальтов, располагающихся за 
её пределами. Полевые работы с перерывами про-
водились с 1970 г. сначала в составе экспедиций 
Академии наук СССР, а с 1996 по 2005 год само-
стоятельно по проектам, поддержанным грантами 
Научного совета Исландии (Icelandic Centre for 
Research (RANNIS)) и университета г. Акурейри.

Полевые работы проводились в тесном со-
трудничестве с научными работниками Исландии 
(Orkustofnun/National Energy Authority и универ-
ситет г. Акурейри). Основные районы полевых ра-
бот и направление проводившихся исследований 
обсуждались с проф. Хребной Кристманнсдохтир 
(Hrefna Kristmannsdottir, University of Akureyri) и 
др. Йоуном Эрикссоном (Jon Eriksson, Reykjavik 
University). Предварительные результаты и дис-
куссионные вопросы неоднократно обсуждались 
с исландскими коллегами в Рейкьявике.

Основу предлагаемой работы составляет фак-
тический материал, полученный при полевых 
работах и последующем лабораторном изучении 
собранных пород. Объективность изложения по-
левых наблюдений (там, где это было возможно) 
иллюстрируется фотографиями и зарисовками. 
Значительная часть фактического материала, ха-
рактеризующего микроскопические наблюдения 
(оптический и сканирующий электронный ми-
кроскопы), также сопровождается фотографиями. 
Изучение пород на сканирующем микроскопе и 
аналитические данные получены при совместной 
работе с сотрудниками Геологического и Палеон-
тологического институтов РАН.

Исследования, проводившиеся по программе 
Академии наук СССР, ставили своей целью вы-
яснение особенностей строения и состава вулка-
ногенных и вулканогенно-осадочных отложений, 
сформировавшихся при подлёдных и подводных 
извержениях базальтов. Объектом исследований 
были базальтовые гиалокластиты, являющиеся 
основным компонентом рыхлых пород подлёд-
ных и подводных извержений.

В составе наземных отложений выделены ас-
социации вулканогенно-осадочных и вулкано-
генных пород, формировавшихся в различных 
климатических условиях (доледниковые – в мио-
цене, ледниковые и межледниковые – в плиоцене 
и плейстоцене). Анализ строения и состава па-
рагенетических ассоциаций отложений разного 
генезиса позволил в общих чертах оценить роль 
тектоники, вулканизма и климата как факторов, 
влияющих на процесс вулканогенно-осадочного 
литогенеза, и выявить некоторые характерные 
особенности формирования и распространения 
гидротермально измененных пород.

С 1996 года основное внимание было сосредо-
точено на изучении гидротермальной минерализа-
ции в базальтах в зоне рифтогенеза. Детально изу-
чено формирование серии параллельно-слоистых, 
горизонтально ориентированных выделений цео-
литов и(или) смектит-цеолитового комплекса в 
открытых трещинах. Их образование связывается 
с существованием в подземной обстановке откры-
тых трещин, испарением слабо минерализованных 
нагретых растворов и концентрацией химиче-
ских компонентов, необходимых для осаждения 
смектит-цеолитового комплекса на низкотемпера-
турном уровне гидротермальной активности.

При анализе влияния гидротермальной актив-
ности важной задачей стало изучение особен-
ностей разрывной тектоники в мощных толщах 
платобазальтов и характера распределения в них 
скоплений гидротермальных минералов разных 
временных этапов формирования. Для решения 
этой задачи проводились исследования в преде-
лах трещинно-дайковых роёв, характеризующие-
ся наибольшей интенсивностью взаимодействия 
вода–порода и разнообразием гидротермальных 
минералов. Подробно изучена и иллюстрирована 
многочисленными примерами структурная ха-
рактеристика трещинно-дайковых комплексов и 
генетически связанные с зоной растяжения осо-
бенности формирования ассоциации слоистых 
силикатов, цеолитов, кремнистых минералов и 
кальцита. Подчёркивается дискретный характер 
формирования разрывов и трещинных роёв и за-
полняющих их минеральных комплексов.

В разделах монографии, посвященных анали-
зу региональной и локальной гидротермальной 

ВВЕДЕНИЕ
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активности, рассматриваются обстановки фор-
мирования и распределения слоистых силикатов, 
цеолитов и кремнистых минералов в мощных 
толщах базальтовых вулканитов и на поверхности 
земли (сольфатарные и фумарольные поля). По-
лученные данные дают основание говорить о зна-
чительном перерыве между временем накопления 
миоценовых платобазальтов и наложенной гидро-
термальной смектит-селадонитовой, цеолитовой 
и кремнистой минерализаций.

В зонах высокотемпературных гидротермаль-
ных проявлений обычно выделяют четыре основ-
ные зоны изменения базальтов, сменяющие друг 
друга сверху вниз: смектит-цеолитов, хлорита, 
хлорит-эпидота и эпидот-амфибола [Franzson et 
al., 2002]. Амфибол, обнаруженный при бурении 
на уровне самых высоких температур, указывает 
на близкое расположение следующей геотермаль-
ной зоны. Вместе с тем, как показали наши иссле-
дования [Гептнер, Петрова, 1998], амфибол может 
указывать также и на проявления контактного 
метаморфизма, встречающегося как локальное 
явление в слабо изменённых базальтах на уровне 
смектит-цеолитовой зоны. Следует подчеркнуть, 
что контактовые изменения отсутствуют при вне-
дрении даек в неизменённые базальты любого 
возраста.

Выявлены некоторые характерные детали про-
цесса взаимодействия вода–порода в вулканоген-
ных толщах на уровне смектит-цеолитовй мине-
рализации. Показано, что апофиллит и гиролит 
могут рассматриваться как минералы-индикаторы 
разной интенсивности гидротермального процес-
са [Гептнер, Петрова, 1989].

За пределами локальных зон высокотемпера-
турного гидротермального изменения в мощных 
толщах миоцен-плиоценовых платобазальтов раз-
вита вертикальная зональность изменения пород, 
образовавшаяся при погружении и воздействии на 
породы регионального теплового потока (обыч-
но относится к метаморфизму погружения). До 
последнего времени оставалось не выясненным 
время образования и особенности пространствен-
ного размещения гидротермальных минералов в 
трещинно-дайковых комплексах, рассекающих 
платобазальты. Существует мнение, что в зонах 
трещинно-дайковых роёв субгоризонтальные 
зоны цеолитизации синхронны времени внедре-
ния дайкового комплекса [Walker, 1960].

При детальном исследовании комплекса 
трещинно-дайковой гидротермальной минера-
лизации выявилась более сложная картина. На 
примере ряда местонахождений, расположенных 
в разных районах острова, оказалось возможным 
установить относительную последовательность 
формирования гидротермальных минеральных ас-

социаций. Были выделены разновозрастные ком-
плексы минералов, формировавшиеся в разных 
температурных условиях. В основу этих работ 
было положено картирование распространения 
вторичных минералов, изучение структурных осо-
бенностей базальтов в зоне трещинно-дайковых 
роёв. Детальное исследование с картированием 
минеральных ассоциаций проводилось на севере 
(Эйьяфьордур) и востоке (Бреддалур) Исландии. 
Были установлены многочисленные свидетель-
ства многократного формирования и подновления 
разрывов и трещин, контролирующих процесс об-
разования вторичных минералов разного состава 
и времени образования. Показано, что формирова-
ние смектит-селадонитового комплекса глинистых 
минералов происходило до образования монокли-
нали платобазальтов и отделено от цеолитовой 
стратиформной минерализации метаморфизма 
погружения значительным промежутком време-
ни. В пределах трещинно-дайковых роёв развита 
более поздняя цеолит-кремнистая ассоциация, ко-
торая сечёт горизонтально расположенные зоны 
стратиформной цеолитовой минерализации.

Полученные результаты дают основание рас-
сматривать тектонику как важнейший фактор, 
влияющий на формирование концентраций ги-
дротермальных минералов в зоне растяжения.

Гидротермальное изменение и бактериальная 
активность на поверхности Земли и в глубоких 
горизонтах базальтовых толщ – основное направ-
ление исследований, поддержанное грантами На-
учного исследовательского совета Исландии.

Гидротермалиты современных сольфатарных и 
фумарольных полей, изучавшиеся на высокотем-
пературных полях в пределах современной риф-
товой зоны, и гидротермально изменённые голо-
ценовые осадки были теми объектами, на которых 
комплексно изучались изменения гиалокластики, 
бактериальная активность и аккумуляция некото-
рых малых элементов (серебро, золото, мышьяк, 
ванадий и др.).

Эти исследования были посвящены изучению 
изменения базальтовой гиалокластики (закалоч-
ного стекла – сидеромелана) на поверхности зем-
ли, в зоне выветривания и участию в этом процес-
се бактерий. Показана широко распространённая 
минерализация бактерий в гидротермальных си-
стемах на примере формирования слоистых сили-
катов, кремнистых и железосодержащих минера-
лов в толще платобазальтов и в зоне современных 
гидротермальных проявлений на поверхности 
земли (сольфатары, фумарольные поля).

В толще плиоцен-миоценовых платобазальтов 
были выявлены и исследовались древние мине-
рализованные фрагменты хемолитотрофной ми-
кробиоты − свидетелей жизни, существовавшей 
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ранее глубоко в толще вулканогенных пород (эн-
добиосферы) [Geptner, Petrova, Kristmannsdottir, 
1995; Geptner et al., 2002; Geptner, Kristmannsdot-
tir, 2003]. Исландия − благоприятный объект для 
изучения возникновения и существования жизни 
в гидротермальных системах глубоких подземных 
горизонтов. Практически остров целиком сложен 
вулканогенными породами. В основном это ба-
зальты, не более 10 % составляют кислые породы. 
Роль осадочных пород, содержащих какие-либо 
биогенные остатки, ничтожно мала. Поэтому с 
большой долей вероятности можно говорить о 
том, что появление биоты в гидротермальных си-
стемах Исландии вряд ли может быть связано с 
существованием здесь осадочной оболочки ли-
тосферы.

Результаты выполненных исследований пока-
зывают, что в подземных водах минерализация 
бактериальной органики происходит достаточно 
быстро, одновременно с формированием слои-
стых силикатов. Вероятно, не последнюю роль для 
обеспечения жизнедеятельности микроорганиз-
мов в глубоких горизонтах миоцен-плиоценовых 

вулканитов Исландии, как и сейчас, могли играть 
абиогенные углеводороды, образующиеся при 
высоких температурах и транспортируемые к по-
верхности земли с газами и подземными водами. 
Аккумуляция полициклических ароматических 
углеводородов, зафиксированная во вторичных 
минералах с биоморфными структурами, под-
тверждает это предположение.

Минерализованную микробиоту платобазаль-
тов предлагается рассматривать в качестве пред-
ставителей подземных термофильных микробио-
логических сообществ, возможно, унаследован-
ных от тех, которые возникли и адаптировались 
для жизни глубоко под землей еще тогда, когда на 
ее поверхности условия для существования были 
неподходящими. Не нуждаясь в солнечном свете, 
хемолитотрофы могли возникнуть и существовать 
на земле даже до появления кислородной атмос-
феры. Вероятно, минерализованная микробиота, 
выявленная в глубоких горизонтах гидротермаль-
но измененных платобазальтов, является «род-
ственной» тем прокариотам, которые первыми 
осваивали архейскую литосферу.
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Остановимся на главных особенностях строе-
ния о-ва Исландия, что необходимо для последу-
ющего изложения материала.

Исландия располагается на гребне Срединно-
Атлантического хребта, и прямо через этот остров 
проходит ось современного спрединга, совпадаю-
щая с западной и восточной неовулканическими 
зонами острова. Неовулканическая зона п-ова 
Снайфедльснес, по мнению ряда исследователей, 
может рассматриваться как трансформный раз-
лом, обрывающий западную неовулканическую 
зону, которая на юге сопрягается с подводным 
хребтом Рейкьянес, входящим в современную 
зону спрединга Атлантического океана. Южное 
окончание восточной неовулканической зоны в 
пределах шельфа маркируется вулканическими 
аппаратами островов Вестманнейяр и Суртсей, 
а на севере срезается трансформным разломом. 
Хребет Колбенсей, входящий в систему Срединно-
Атлантического хребта, по отношению к северно-
му окончанию неовулканической зоны смещен 
трансформным разломом далеко на запад [Ward, 
1971; Saemundsson, 1974, 1979]

Основную роль в геологическом строении 
Исландии играют неоген-четвертичные и совре-
менные вулканические породы. Осадочные отло-
жения составляют 5–10 % в составе неогеновых 
толщ и заметно больше – в четвертичных и со-
временных отложениях. Аналогично срединным 
океаническим хребтам на флангах неовулкани-
ческих зон последовательно выходят все более 
древние вулканические серии, от современных в 
осевых частях этих зон до миоценовых – на флан-
гах [Перфильев и др., 1991; Ахметьев и др., 1978а; 
Saemundsson, 1979].

Вулканогенные образования в Исландии тради-
ционно подразделяются на четыре разновозрастных 
комплекса: «третичных базальтов» (миоцен–нижний 
плиоцен, 16–3 млн лет), «древних серых базальтов» 
(верхний плиоцен–плейстоцен, 3–0,7 млн лет), па-
лагонитовую формацию, или формацию Моуберг 
(плейстоцен, 1,8–0,7 млн лет) и современные вулка-
ниты (голоцен–исторические извержения) [Перфи-
льев и др., 1991, Saemundsson, 1979].

Видимый разрез начинается с базальтового 
комплекса «третичных базальтов». Этот комплекс 

занимает около половины территории Исландии, 
слагая классические формы платобазальтов на вос-
токе, севере и западе острова. Породы комплекса 
представлены однородными сериями базальтовых 
потоков, афировых и порфировых, мощностью от 
первых метров до 10–20 м, которые обычно раз-
делены тонкими (первые сантиметры) прослоями 
пирокластических пород красно-коричневого и 
красно-кирпичного цвета.

В толще миоценовых платобазальтов выделе-
но несколько маломощных стратиграфических го-
ризонтов, к которым приурочены осадочные (лиг-
нит), вулканотерригенные и рыхлые вулканоген-
ные (разнообразная тефра) отложения. Каждый 
такой стратиграфический горизонт состоит из 
отдельных линз или их переслаивания с лавовы-
ми пачками, прослеживающимися в толще плато-
базальтов на десятки и первые сотни километров 
[Ахметьев и др., 1978б].

Максимальная суммарная стратиграфическая 
мощность платобазальтов на западе Исландии 
оценивается в 10 000 км. В этом разрезе на палео-
ботанической основе выделено пять горизонтов: 
селаурдалурский (нижний?–средний миоцен), 
брьяунслайкурский (средний миоцен), хусавик-
ский (средний–верхний миоцен) с двумя подго-
ризонтами: хусавикским и мокодльсдалурским, 
хредаватненский (верхний миоцен) с двумя под-
горизонтами: хредаватненским и стафхольтским и 
слеггьюлекурский (нижний плиоцен) [Ахметьев и 
др., 1978]. Синхронно с формированием базальто-
вых толщ слеггьюлекурского горизонта, на севе-
ре Исландии формировались морские отложения 
нижней толщи полуострова Тьёднес (зоны Tapes 
и Mactra).

Плиоценовые и четвертичные «древние серые 
базальты» приурочены к обрамлению неовулка-
нических зон. Комплекс «древних серых базаль-
тов» сложен субаэральными и подушечными ла-
вами, гиалокластитами, тиллитами и другими 
сопутствующими ледниковыми отложениями. В 
Северной Исландии этому комплексу одновоз-
растны верхи морской толщи п-ова Тьёднес (зона 
Serripes) [Ахметьев и др., 1978, Гладенков, 1978].

Главными компонентами палагонитовой фор-
мации являются базальтовые гиалокластиты, по-

Глава 1
ОСНОВНЫЕ ЧЕРТЫ ГЕОЛОГИЧЕСКОГО СТРОЕНИЯ
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Рис. 1. Структурно-тектоническая карта (по К. Саемундссону [Saemundsson,1979] с сокращением)
1 − современные рыхлые отложения и лавовые покровы; 2 − верхнеплейстоценовые и послеледниковые лавовые покровы; 

3 − плио-плейстоценовые лавы (3,1−0,7 млн лет); 4 − третичные лавы (> 3,1 млн лет); 5 − номер и примерный размер полигона, 
в котором детально изучался характер распределения вторичных минералов в трещинно-дайковых роях; 6 − доминирующее 
направление даек; 7 − вулканические системы (пунктиром предполагаемые), центральные вулканы и трещинные рои; 
8 − фланги рифта; 9 − направление трещин; 10 − кальдера; 11 − геотермальное поле; 12 − антиклинальная ось флексуры; 
13 − синклинальная ось флексуры; 14 − направление регионального падения; 15 − трансформный разлом; 16 − горизонтальное 
залегание. Цифры (1–7) – номер полигона



19

душечные лавы, брекчии и тиллиты. Формирова-
ние пород этой формации происходило при под-
ледных (на территории острова) и подводных (на 
шельфе) извержениях базальтового материала.

Продукты голоценового и современного вул-
канизма связаны с активностью многочисленных 
(свыше 200) вулканов центрального и трещинного 
типов. Для 30 из них извержения зафиксированы в 
историческое время. Большинство центров извер-
жений сосредоточено в пределах западной и вос-
точной неовулканических (рифтовых) зон. Общий 
объем изверженных продуктов за последнее тыся-
челетие, по оценке С. Тораринссона [Thorarinsson, 
1967], составил около 40 км3.

Петрохимически среди вулканитов Исландии 
выделяют три серии: толеитовую, переходную 
(субщелочную) и щелочную. Существует пред-
ставление, что третичные и плейстоценовые вул-
каниты состоят в основном из пород толеитовой 
серии, а субщелочные и щелочно-базальтовые 
типы вулканитов характерны только для плиоцен-
плейстоцена [Jakobsson, 1979]. Большое раз-
нообразие пород по составу отмечено для цен-
тральных вулканов, синхронных миоценовым 
платобазальтам. Это породы контрастного типа – 
базальты, исландиты и риолиты, а в зоне пери-
ферических трещинных излияний накапливались 
в основном породы основного и, в меньшей сте-
пени, среднего состава. Исследование состава 
базальтов из ряда мощных миоценовых разрезов 
показали, что в них присутствуют вулканиты то-
леитовой и щелочно-базальтвовй серий [Перфи-
льев и др., 1991].

Облик тектонических структур Исландии опре-
деляется в основном спецификой развития океа-
нического рифта в пределах поперечного подня-
тия. Наиболее отчетливо проявляется продольная, 
субмеридиональная тектоническая зональность. 
Общая тектоническая структура состоит из соче-
тания кулисообразно сочленяющихся линейных 
рифтовых зон с относительно стабильными крае-

выми зонами, где вулканизм в четвертичное время 
не проявлялся, и межрифтовой внутренней зоной 
в южной части острова. В продольных зонах фик-
сируются не только современные рифтовые зоны, 
но и осевые части более древних, располагаю-
щихся в поле распространения миоценовых пла-
тобазальтов [Saemundsson, 1974, 1979].

Периферические зоны и межрифтовая зона 
сложены миоценовыми и нижнеплиоценовыми 
базальтами. Платобазальты образуют ряд сочле-
няющихся друг с другом пологих моноклиналей, 
которые ранее рассматривались как элементы 
пликативных структур (Эйьяфьордская «анти-
клиналь» и Скаги-Лангекудльская «синклиналь» 
на севере, Хреппарская «антиклиналь» на юге и 
Боргарнесская – на западе, Снайфедльснесская 
«синклиналь» на западе Исландии). Образование 
подобных «псевдопликативных» структур К. Сае-
мундссон [Saemundsson, 1974, 1979] объясняет 
схождением моноклиналей в процессе спрединга 
при параллельном развитии двух рифтовых зон и 
последовательном смещении продуктов изверже-
ний от их осевых частей на фланги. Оси «синкли-
налей», с этой точки зрения, отмечают положение 
осевых частей древних рифтовых зон. С разви-
тием рифтовых зон К. Саемундссон связывает и 
формирование флексур в полях третичных плато-
базальтов, наиболее крупные из которых извест-
ны на перешейке Северо-Западного полуострова, 
к востоку от Эйьяфьорда, и на востоке острова, у 
оз. Лагурин.

В современной структуре Исландии наряду с 
рифтовыми структурами большую роль играют 
трансформные зоны – Рейкьянесская на юге, и 
Тьёднесская на севере [Ward, 1971; Saemundsson, 
1974, 1979].

Основные черты современной структуры 
Исландии показаны на упрощенном варианте 
структурно-геологической карты, заимствован-
ной из работы К. Саемундссона [Saemundsson, 
1979] (рис. 1).
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Основную роль в геологическом строении 
Исландии играют неоген-четвертичные и совре-
менные вулканические породы. Осадочные отло-
жения составляют 5–10 % в составе неогеновых 
толщ и их заметно больше в четвертичных и со-
временных отложениях.

В толще миоценовых платобазальтов выделе-
но несколько маломощных стратиграфических го-
ризонтов, к которым приурочены осадочные (лиг-
нит), вулканотерригенные и рыхлые вулканоген-
ные (разнообразная тефра) отложения. Каждый 
такой стратиграфический горизонт состоит из от-
дельных линз или их переслаивания с лавовыми 
пачками, прослеживающимися в толще платоба-
зальтов на десятки и первые сотни километров.

Плиоценовые и четвертичные отложения вклю-
чают «древние серые базальты», приуроченные к 
обрамлению неовулканической зоны, и формацию 
Моуберг, распространённую, главным образом, в 
рифтовой зоне. Комплекс «древних серых базаль-
тов» сложен субаэральными (наземные лавовые 
потоки) и подушечными лавами (подлёдные из-
вержения), гиалокластитами, тиллитами и други-
ми сопутствующими ледниковыми отложениями. 
Главными компонентами формации Моуберг яв-
ляются базальтовые гиалокластиты, подушечные 
лавы и брекчии, тиллиты. Формирование пород 
этой формации происходило при подледных (на 
территории острова) и подводных (на шельфе) из-
вержениях базальтового материала.

Продукты голоценового и современного вул-
канизма связаны с активностью многочисленных 
вулканов центрального и трещинного типов. Для 
30 из них извержения зафиксированы в истори-
ческое время. Большинство активных вулканов 
сосредоточено в пределах западной и восточной 
частей рифтовой зоны.

Все породы в Исландии по способу образова-
ния могут быть разделены на три генетические 
группы.

В первую группу входят собственно вулкано-
генные образования, представляющие собой непо-
средственно продукты извержения. Основные чер-
ты этих отложений формируются под воздействи-

ем разнообразных эндогенных факторов. Однако 
ряд структурных и текстурных особенностей вул-
канитов (например, подушечные лавы и брекчии, 
гиалокластиты, гидроэксплозивные туфы) возни-
кают в результате воздействия на магматический 
расплав внешних факторов (воды, пара, льда).

Во вторую группу вулканогенно-осадочных 
пород объединены отложения, образование и 
основные признаки которых определяются воз-
действием эндогенных (вулканических) и экзо-
генных факторов, синхронных вулканическим 
извержениям. Среди вулканогенно-осадочных 
образований этой группы наиболее широко раз-
виты склоновые и селевые отложения. Мощные 
скопления склоновых отложений формировались 
во время мелководных подводных и гидроэкспло-
зивных извержений (подводный коллювий, су-
баэральный коллювий, тефроделювий). Селевые 
вулканогенно-осадочные отложения характеры 
главным образом для интрагляциальных условий 
извержений (йёкудльхлёйпы). Здесь эти отложе-
ния рассматриваться не будут.

Хотя вулканогенно-осадочные отложения в 
Исландии не играют большой роли, значение их 
для восстановления палеогеографических усло-
вий достаточно велико. Изучение этих отложений 
дает определенные факты о роли вулканизма и эк-
зогенных факторов в процессе накопления конти-
нентальных вулканогенно-осадочных отложений.

Третья группа состоит из отложений, образо-
вавшихся под воздействием экзогенных факто-
ров. Наиболее активным и мощным экзогенным 
агентом были ледники. С их появлением связаны 
начало интенсивного разрушения вулканогенных 
толщ острова и появление среди осадков разного 
генезиса большого количества базальтовой гиа-
локластики. Особенности развития ледниковых 
покровов целиком или в значительной степени 
определяли существование других осадочных от-
ложений, среди которых важную роль играют кол-
лювиальные, делювиальные, солифлюкционные 
накопления.

Для некоторых типов отложений разделение на 
вулканогенно-осадочные и осадочные оказывается 

Глава 2
ОСОБЕННОСТИ ФОРМИРОВАНИЯ 

ВУЛКАНОГЕННО-ОСАДОЧНЫХ ПОРОД 
В РАЗНЫХ КЛИМАТИЧЕСКИХ И ЛАНДШАФТНЫХ ОБСТАНОВКАХ
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довольно затруднительным, так как не всегда мож-
но легко установить соотношение времени образо-
вания вулканогенных и осадочных компонентов в 
процессе седиментации. Однако при проведении 
специальных исследований этот вопрос в боль-
шинстве случаев удается решить однозначно.

Породы всех трёх групп в разной степени за-
тронуты вторичными изменениями, в частности 
гидротермальными, распространение которых, 
как будет показано ниже, контролируется рядом 
факторов, важнейшим из которых является раз-
рывная тектоника.

2.1. Парагенетические ассоциации 
отложений

При изучении строения и состава парагенетиче-
ских ассоциаций отложений разного генезиса ока-
залось возможным оценить в общих чертах роль 
тектоники, вулканизма и климата как факторов, 
влияющих на процесс вулканогенно-осадочного 
литогенеза, выявить характерные признаки рас-
пространения гидротермально измененных пород 
и установить основные этапы развития палеогео-
графии Исландии.

Для решения этой проблемы вулканогенные и 
вулканогенно-осадочные отложения были объеди-
нены в три группы парагенетических ассоциаций, 
включающие: 1) мощные толщи платобазальтов; 
2) разнообразные скопления лав и вулканокластов; 
3) вулканогенно-осадочные отложения. Ранее эти 
парагенетические ассоциации отложений, называ-
лись формациями [Гептнер, 1977; Ахметьев и др., 
1978]. Ввиду того, что термин «формация» имеет 
неоднозначное толкование, здесь этот термин не 
употребляется, хотя генетический смысл выде-
ления парагенетических ассоциаций отложений 
остался прежним.

Выделение конкретных ассоциаций строится 
на изучении парагенетических соотношений ге-
нетических типов отложений, формирование ко-
торых происходило в сходных тектонических и 
физико-географических условиях. Важно подчер-
кнуть, что в основу выделения некоторых ассо-
циаций были положены особенности строения и 
способ образования современных вулканических 
сооружений.

2.1.1. Первая группа ассоциаций
Группа характеризуется сочетанием отдельных 

лавовых пластов базальтов или их групп с мало-
мощными горизонтами базальтовой, реже кислой 
тефры. Слои и линзы вулканотерригенных алев-
ролитов, песчаников и конгломератов небольшой 
мощности располагаются на разных стратиграфи-

ческих уровнях. В состав этой группы входят тре-
тичные платобазальты (миоцен–нижний плиоцен), 
«древние серые базальты» (верхний плиоцен–
плейстоцен) и верхнеплейстоцен-голоценовые 
лавовые толщи.

В этой группе по условиям образования вы-
деляются два типа парагенетических соотноше-
ний вулканогенных и вулканогенно-осадочных 
отложений. Объединяет эти отложения сходство 
петрографического состава слагающих пород 
(базальты, реже средние и кислые вулканиты), их 
происхождение (субаэральные эффузии) и харак-
тер напластования, при котором толщи лав чере-
дуются с линзами и прослоями туфов и вулкано-
терригенных пород. Отличает – эти отложения 
разный набор генетических типов и мощность 
вулканогенно-осадочных отложений, отражаю-
щий коренное изменение климатических условий 
на территории Исландии в верхнем плиоцене.

2.1.1.1. Ассоциация платобазальтов
По составу пород и особенностям напластова-

ния лавовые толщи этой ассоциации можно раз-
делить на два типа. Формирование одного из них 
связано с трещинными излияниями, тогда как дру-
гой образуется в результате вулканических извер-
жений центрального типа. В первом случае воз-
никают полого залегающие стратифицированные 
толщи, в которых на больших расстояниях сохра-
няются одинаковые условия залегания и после-
довательность напластования (рис. 1). Во втором 
случае образуются сложные лавовые постройки, в 
которых отдельные лавовые потоки или их груп-
пы редко прослеживаются на расстояние более 
5–10 км, а падения пород сильно варьируют.

Главным компонентом осадочных отложений 
этой ассоциации являются горизонты эоловых от-
ложений, состоящие из перевеянной тефры. Мень-
шую роль играют озерные и болотные (угленосные) 
отложения. В составе этой ассоциации склоновые 
накопления не обнаружены, что свидетельствует о 
выровненном характере рельефа и бронировании 
возникающих тектонических уступов лавовыми 
потоками. Стратиграфическая мощность ассоциа-
ции составляет несколько километров.

2.1.1.2. Ассоциация «древних серых 
базальтов»

По строению и составу входящих в нее пород 
ассоциация «древних серых базальтов» близка к 
ассоциации платобазальтов. Здесь также различа-
ются вулканиты, связанные с трещинными излия-
ниями и извержениями центрального типа. Одна-
ко есть и существенные отличия.
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Эта ассоциация представлена серией пере-
слаивающихся субаэральных лавовых потоков с 
разнообразными вулканокластическими и оса-
дочными (вулканотерригенными) породами, со-
ставляющими половину или даже более объема 
ассоциации. Переслаивание субаэральных лав и 
туфов с донными моренами (тиллитами), флю-
виогляциальными и озерно-ледниковыми отложе-
ниями составляет наиболее характерный лавово-
ледниковый парагенез ассоциации (рис. 2 а, б). Не 
постоянны, но характерны диатомиты, сидероме-
лановые туфы и тефроиды. Появление диатоми-
тов соответствует эпохам сокращения ледниковых 
покровов и уменьшению терригенной и пирокла-
стической седиментации в озерах. Образование 
сидеромелановых туфов и тефроидов генетически 
связано с гидроэксплозивными извержениями ба-
зальтов, происходившими синхронно в основном 
за пределами современного распространения по-
род рассматриваемой ассоциации.

Мощности ассоциации измеряется от 500–600 
м для плиоцен-плейстоценовых отложений, до де-
сятков метров – для голоцена.

Возраст самых древних горизонтов ассоциации 
«древних серых базальтов», располагающихся на 
бортах и по периферии современной и древней 
рифтовых зон оценивается в 3 млн лет. Отложе-
ния этой ассоциации встречаются на нескольких 
стратиграфических горизонтах – в возрастном ин-
тервале от 3 до 1,6 млн и от 0,9 млн лет до 1783 
г. включительно, когда произошло знаменитое из-
вержение Лаки [Thorarinsson, 1967].

2.1.2. Вторая группа ассоциаций
Группа включает подушечные лавы, разнообраз-

ные вулканокласты и гиалокластиты, формирую-
щиеся при извержениях в воде. В эту группу ассо-

циаций объединены парагенетические комплексы, 
образовавшиеся в резко отличающихся условиях – 
в подледных и внутриледниковых озерах, на шель-
фе в ледовой обстановке и за ее пределами.

Отложения, в составе которых присутствуют 
ассоциации базальтовых подушечных лав, по-
душечных брекчий, гиалокластитов, гидроэк-
сплозивных базальтовых туфов и разнообразных 
тефроидов, туффитов и основных морен, широко 
развиты в пределах и по периферии современной 
рифтовой зоны. В Исландии отложения этого типа 
объединяются под названием формации Моуберг. 
Основанием для выделения конкретных ассоциа-
ций в составе формации Моуберг послужил ана-
лиз особенностей их генетического состава и ха-
рактер соотношения в них разных генетических 
типов отложений.

Установлены три типа парагенетических ас-
социаций: 1. морской парагенезис – подушеч-
ные лавы, гидроэксплозивные туфы, морские 
тефроиды, туффиты и туфогенные песчаники; 2. 
паралический парагенезис – подушечные лавы, 
гиалокластиты, основные морены; 3. интрагляци-
альный парагенезис – подушечные лавы, гидро-
эксплозивные туфы, основные морены. Потоки 
субаэральных лав разной протяженности состав-
ляют постоянный, генетически закономерный 
элемент всех трех типов парагенеза.

Широкое развитие и разнообразие склоновых 
образований в составе отложений формации Моу-
берг отражает существование расчлененного ре-
льефа, формировавшегося при извержении базаль-
товой магмы в водной и ледовой обстановках.

2.1.2.1. Морская ассоциация
Ассоциация этого типа включает вулканоген-

ные и вулканогенно-осадочные отложения, форми-

Рис. 1. Ассоциация платобазальтов − верхняя обнаженная часть разреза платобазальтов, Беруфьордур, Вос-
точная Исландия
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рующиеся в морской обстановке (рис. 3). Многие 
детали формирования вулканогенных отложений 
на шельфе удалось установить при рассмотрении 
способа образования и закономерностей сочетания 
различных типов отложений на примере острова-
вулкана Суртсей, возникшего в море к югу от Ис-
ландии в 1963 г. [Thorarinsson, 1965, 1966]. Деталь-
ное рассмотрение условий образования и типов 
вулканических продуктов, образующихся при из-
вержении на шельфе, приведено в работах [Ахме-
тьев и др., 1978; Гептнер, 1980].

Важно подчеркнуть, что в строении туфовых 
насыпных вулканических конусов большую роль 
играют перемещенные и отсортированные в ре-
зультате плоскостного смыва на крутых склонах 
тефроиды (тефроделювий). Переотложение части 
извергнутого материала синхронно с извержени-
ем. После его завершения, а также прекращение 
извержения на разных стадиях развития вулка-

нического аппарата приводит к тому, что даже в 
наиболее полных разрезах этой ассоциации ред-
ко встречается весь набор последовательно сме-
няющих друг друга вулканических образованиий. 
Анализ строения современных и древних вулка-
нических построек, возникших при гидроэкспло-
зивных извержениях, показывает большую роль 
в строении насыпных вулканических конусов де-
лювиальных отложений. Формирование делювия 
начинается с момента возникновения вулканиче-
ского конуса, сложенного рыхлыми туфами. В пе-
риод между эксплозиями рыхлый материал легко 
перемещается вниз по склону многочисленными 
струйками воды, возникающими во время дождей 
или при выплескивании воды из кратера. Делю-
виальные отложения облекают склоны вулканиче-
ской постройки и рельеф на ранее образовавших-
ся близко расположенных отложениях. Благодаря 
способности пепловых частиц крепко сцепляться 

Рис. 2. Ассоциация «древних серых базальтов» − схематические профили (а–а, б–б), иллюстрирующие ха-
рактер взаимоотношения вулканитов и осадочных отложений на восточном обрамлении современной рифтовой 
зоны. Составлено по материалам Г. Венсинка [Wensink, 1965]

1 − субаэральные потоки базальтов; 2 − тиллиты (донные морены); 3 − подушечные лавы; 4 − вулканокласты; 5 − осадочные 
(водно-ледниковые, озерные) отложения
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друг с другом слои делювия нередко залегают на 
крутых склонах, достигающих 35−40° (рис. 4).

Отложения морской ассоциации известны сре-
ди эоплейстоценовых и плейстоценовых толщ. 
Формирование их продолжается в Исландии 
вплоть до наших дней. Все известные разрезы 
располагаются в пределах рифтовой зоны на юге 
и юго-западе острова. Наиболее древние, эоплей-
стоценовые (верхнеплиоценовые), отложения 
этой ассоциации широко распространены на юге. 
Здесь в толще вулканитов, протягивающейся на 
расстояние около 40 км при максимальной мощ-
ности не более 300 м отдельные вулканические 
постройки распознаются только в некоторых ча-
стях разреза. В большинстве случаев обнажаются 
только отдельные части вулканов, а на значитель-
ном расстоянии разрез состоит из горизонтально 
наслоенных или полого залегающих толщ тефро-
идов, иногда включающих ксенолиты с морской 
фауной, и отдельных горизонтов субаэральных 
потоков лав.

Более древние отложения ассоциации не из-
вестны в разрезах Исландии, но об их существо-
вании за ее пределами можно судить по наличию 
в тех или иных разрезах вулканитов достаточно 
мощных горизонтов сидеромелановой гиалокла-
стики, свидетельствующей о гидроэксплозиях. 
Так многие горизонты плиоценовой вулканогенно-
осадочной морской толщи п-ова Тьёднес обога-
щены или целиком состоят из сидеромелановой 
гиалокластики. В некоторых районах миоценовые 
платобазальты Северо-Западного полуострова 
включают мощные линзы (до 10 м), состоящие из 
тонкозернистой сидеромелановой гиалокластики. 
Можно предположить, что по латерали некоторые 
горизонты миоценовых платобазальтов замещают-
ся вулканогенными и вулканогенно-осадочными 
отложениями морской ассоциации, а морские от-
ложения п-ова Тьёднес фациально замещаются 
отложениями интрагляциальной ассоциации.

2.1.2.2. Интрагляциальная ассоциация
Эта ассоциация объединяет отложения, образо-

вавшиеся при извержении вулканов в толще лед-
никовых покровов. Появление и распространение 
интрагляциальных отложений связано с наличием 
на территории Исландии мощных ледниковых 
покровов уже в плиоцене. Этим обстоятельством 
определяются рамки ее стратиграфического рас-
пространения. Наиболее молодые отложения от-
носятся к верхнему плейстоцену. Плейстоцено-
вые отложения сконцентрированы в пределах со-
временной рифтовой зоны и по ее периферии.

Различают два типа вулканических построек: 
центральные и трещинные. Ход извержения, на-
чавшегося подо льдом, можно условно разделить 
на три этапа: субгляциальный, интрагляциальный 
и субаэральный. При достаточной продолжитель-
ности и интенсивности извержений в разрезе 
соответственно наблюдается последовательная 
стратиграфическая смена отложений субгляци-
ального этапа интрагляциальным и субаэраль-
ным. Извержение могло окончиться на любом из 
этих этапов. Соответственно при многократном 
возобновлении извержений возникли сложно по-
строенные толщи подушечных лав и разнообраз-
ных гиалокластитов.

В строении интрагляциальных построек 
вскрываются неоднократно чередующиеся в раз-
резе комплексы подушечных лав, подушечных 
брекчий, гидроэксплозивных туфов и тефроидов, 
потоков субаэральных лав и ледниковых отложе-
ний (основных морен). В наиболее полных разре-
зах хорошо видно чередование ряда интрагляци-
альных вулканических построек или отдельных 
их частей. Формирование и характер сочетания 
генетических типов вулканогенных отложений 
зависели от режима ледовой обстановки. Подроб-
нее строение отложений интрагляциального пара-
генеза рассматривается в [Ахметьев и др., 1978; 
Гептнер, 1977, 1980].

Рис. 3. Схема соотношения различных типов отложений морской ассоциации
1 − подушечные лавы; 2 − тефра; 3 − тефроиды; 4 − вулканокласты; 5 − субаэральные потоки базальтов; 6 − морские 

вулканогенно-осадочные отложения; 7 − подводящие каналы вулканов
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2.1.2.3. Паралическая ассоциация
Отложения этой ассоциации формировались 

в основном в водной обстановке на шельфе и на 
прилегающей суше при извержении в толще лед-
никовых покровов. Состав, строение и мощность 
отложений гляциального шельфа Исландии зави-
сит от того, формируются они в зоне рифтогенеза 
или на флангах рифтовой системы. Подробнее со-
став, строение и условия формирования отложений 
гляциального шельфа рассматриваются ниже.

Основными компонентами паралической ассо-
циации являются подушечные лавы и гиалокласти-
ты. Подушечные лавы и гиалокластиты сменяют 
друг друга в разрезе и связаны фациальными пере-
ходами. Туфы, т.е. продукты эксплозивной деятель-
ности практически отсутствуют. Формирование от-
ложений происходило при неоднократном и значи-
тельном перемещении края ледниковых покровов, 
спускавшихся на шельф Исландии. Суммарная на-
блюдавшаяся мощность отложений паралической 
ассоциации достигает 600–700 метров.

Горизонты субаэральных лав и основных мо-
рен маркируют периоды прекращения подводных 
извержений или наступления ледниковых покро-
вов на шельф соответственно. Различный состав 
и условия формирования межледниковых и лед-

никовых отложений на шельфе связан с особен-
ностью вулканических извержений как на суше, 
так и в толще ледниковых покровов и в море. В 
межледниковое время на территории острова, 
освобождавшейся от ледниковых покровов и на 
осушенной части шельфа формируются лавовые 
покровы и небольшое количество тефры. Класто-
генный материал морских осадков в это время 
образуется в основном в результате разрушения 
в зоне абразии скальных лавовых обрывов. На 
шельфе накапливаются разнозернистые вулкано-
терригенные песчаники, галечники, а в прибреж-
ной зоне – валунный материал.

Отдельные горизонты основных морен и пере-
слаивающиеся с ними вулканиты прослежены 
на юге рифтовой зоны на расстоянии 30 км. Это 
указывает на существование обширных, отно-
сительно ровных пространств, куда распростра-
нялись мощные ледниковые языки, отлагавшие 
основную морену, а в периоды исчезновения лед-
никовых покровов в субаэральных условиях фор-
мировались лавовые покровы. Учитывая широкое 
распространение этих отложений вдоль южного 
побережья Исландии, естественно предположить, 
что накопление подушечных лав и гиалокластитов 
могло происходить в водных условиях на относи-

Рис. 4. Характер залегания тефроидов (тефроделювий морской ассоциации) гидроэксплозивных извержений 
на несортированных отложениях, возникающих при катастрофических подледных извержениях. Плейстоцен, 
южная часть рифтовой зоны, район г. Вик



26

тельно неглубоком шельфе. Морские условия их 
формирования подтверждает находка кокколита и 
обломков диатомовых водорослей в слоистых раз-
ностях гиалокластитов [Гептнер и др., 2003].

Широкое развитие гиалокластитов в параличе-
ской ассоциации и малое количество туфов обу-
словлено спецификой подводного извержения, за-
ключающейся в том, что наряду с излияниями и 
формированием подушечных лав большую роль 
играло подводное лавовое фонтанирование (пуль-
веризация и разбрызгивание раскаленного распла-
ва в воду). О существовании подводных лавовых 
фонтанов или об отложениях, возникающих при 
этом способе извержения магмы, известно немно-
го. Однако изучение мощных толщ гиалокласти-
тов, обнажающихся в береговых разрезах Южной 
Исландии позволяет предположить, что явление, 
аналогичное лавовому фонтанированию, имеет 
место и под водой при извержении на небольших 
глубинах шельфа. Конечно, характер этого про-
цесса существенно отличается от субаэрального 
лавового фонтанирования.

Вероятно, под водой в условиях повышенного 
внешнего давления и более плотной среды имеет 
место грануляция и пульверизация расплавлен-
ного материала, а также интенсивное дробление 
(в результате парообразования) и распределение 
обломков турбулентными течениями. Подтверж-
дением существования такого процесса может 
служить свечение, наблюдавшееся через толщу 
воды на глубине в 30 м при подводном трещин-
ном извержении [Einarsson Th., 1994]. Такое яв-
ление можно представить себе только в случае 
непрерывного и быстрого поступления светяще-
гося лавового материала в толщу воды. Хорошо 

известно, что раскаленная лава при контакте с во-
дой мгновенно покрывается тёмной стекловатой 
коркой закалки.

По периферии подводных лавовых образова-
ний в толще вулканокластического материала в 
большом количестве встречаются изолированные 
шаровые образования размеров до нескольких 
сантиметров в поперечнике. Крупные шаровые 
образования по внутренней структуре напомина-
ют отдельные индивидуумы подушечной отдель-
ности, а мелкие отличаются плотным внутренним 
ядром. С поверхности шары покрыты стекловатой 
коркой закалки. По мере удаления от лавовых тел 
количество и размер шаровых образований умень-
шается. Основная масса гиалокластитов сложена 
осколками сидеромеланового стекла и непра-
вильными (округлыми и изометричными, остроу-
гольными) обломками гиалобазальтов. Наиболее 
крупные куски гиалобазальтов (до 10−15 см по 
длинной оси) окутаны стекловатой (сидеромела-
новой) коркой закалки (рис. 5, а, б).

2.2. Гранулометрический 
и минералогический состав 

вулканотерригенных отложений 
ассоциации платобазальтов

Выше уже отмечалось, что вулканотерриген-
ные рыхлые отложения не играют большой роли в 
разрезе вулканогенных толщ ассоциации платоба-
зальтов. Однако их роль в расшифровке условий 
образования платобазальтов трудно переоценить. 
Во время накопления миоценовых платобазаль-
тов кластический материал формировался глав-
ным образом за счёт разрушения и переотложения 

Рис. 5. Гиалокластиты подводных (подледных) шельфовых извержений базальтов
а − изометричные обломки. Черное − сидеромелановое стекло корки закалки, белое − цеолиты в газовых пустотах и в 

поровом пространстве мелкой гиалокластики; б − шаровая отдельность с коркой закалки в тонкозернистой гиалокластике
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свежей, несцементированной тефры (синхронно-
переотложенный материал). Это определило 
специфику минералого-петрографического со-
става и преимущественно мелкозернистый тип 
образовавшихся пород. Линзы и пласты первично 
рыхлых вулканотерригенных отложений, служив-
ших водоносными горизонтами в толще платоба-
зальтов, изменялись в первую очередь и наиболее 
интенсивно в результате циркуляции нагретых 
пластовых подземных вод.

Сейчас в песчаниках первичный состав поро-
дообразующих кластических компонентов вос-
станавливается по реликтам обломков, оставших-
ся свежими, и по составу и характеру замещения 
кластики гидротермальными минералами. Ниже 
при описании песчаников и более мелкозернистых 
терригенных и вулканотерригенных пород нало-
женное гидротермальное изменение не рассматри-
вается и указывается первичный состав кластики.

Глыбовые, валунные и галечные накопления в 
миоценовых платобазальтах имеют локальное рас-
пространение. Линзовидное скопление глыбовых 
отложений изучено в разрезе платобазальтов, при-
легающих к погребенному вулкану Арнарфьорда. 
Глыбовый материал, валуны и галька состоят из 
местных пород. Гравелиты играют бóльшую роль 
в строении вулканотерригенных отложений мио-
ценовых платобазальтов. Широкое распростране-
ние их средне-мелкозернистой размерности свя-
зано в основном с образованием из переотложен-
ной тефры, а не лав. Крупнозернистые гравелиты 
только частично состоят из продуктов разруше-
ния лав. Значительная часть их тоже представлена 
переотложенной тефрой. По сравнению с конгло-
мератами вещественный состав гравелитов ха-
рактеризуется большим разнообразием и присут-
ствием разных породообразующих компонентов 

− обломков базальтовых лав, шлаков, состоящих 
из сильно вспененных тонкокристаллических ба-
зальтов, реже встречаются пемзовидные обломки 
базальтового состава.

Песчаники и пески, залегающие в виде маломощ-
ных горизонтов и линз, встречаются повсеместно и 
вместе с алевритовым материалом играют главную 
роль в строении вулканотерригенных отложений 
(рис. 6, а, б). Широко распространены все грануло-
метрические разности, но особенно большую роль 
играют средне- и мелкозернистые породы.

Алевролиты − характерный и очень часто 
встречающийся компонент вулканотерригенных 
отложений платобазальтов. Они, как правило, 
хорошо горизонтальнослоисты, хотя для мало-
мощных эоловых отложений, запечатанных среди 
лавовых пластов, слоистость не характерна или 
проявляется слабо.

В толще миоценовых платобазальтов в го-
ризонтах, соответствующих времени активной 
деятельности крупных вулканических аппаратов 
центрального типа, часто встречаются диамик-
титы. Это несортированные породы, состоящие 
из валунов (глыб), гальки (щебня), гравия (дрес-
вы), неравномерно распределенных в песчано-
алевритовой, алевритовой и алевропелитовой 
основной массе. Диамиктиты слагают неслоистые 
и несортированные отложения селевых потоков и 
гравитационных обвалов.

Рассмотренные особенности состава вулка-
нотерригенных отложений, слабая обработка 
кластических компонентов, преобладание часто 
плохо выраженной горизонтальной слоистости с 
линзовидным распределением материала разного 
гранулометрического состава хорошо согласуется 
с предположением о накоплении основной массы 
пород мелкими, временно существовавшими по-

Рис. 6. Горизонты вулканотерригенных отложений в толще платобазальтов
а − маломощные горизонты рыхлых отложений, формировавшиеся на поверхности лав. б − рыхлые отложения, 

отлагавшиеся временными водотоками в зоне выклинивания лавовых пластов
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токами. Тонкозернистые породы накапливались в 
пределах периферических частей конусов выно-
са. Здесь же могли возникать условия для образо-
вания озерных и болотных отложений во времен-
но существовавших водоёмах. Малые мощности 
вулканотерригенных отложений, линзовидный ха-
рактер залегания, преобладание тонкозернистых, 
песчано-алевритовых отложений, слабая обработ-
ка материала, представленного в основном переот-
ложенной тефрой, − всё это определенно указывает 
на относительную кратковременность перерывов, 
во время которых происходило накопление вул-
канотерригенных отложений за счёт выпавшей из 
воздуха тефры и переотложения её мелководными 
временными водотоками. Важно подчеркнуть, что 
в составе миоценовых вулканогенно-осадочных от-
ложений нет терригенных глинистых накоплений. 
Этот факт определенно указывает на отсутствие 
выветривания в период формирования на поверх-
ности лав рыхлых осадков или переотложения ги-
дротермально измененных базальтоидов.

Во многих разрезах наблюдался контакт рых-
лых отложений и перекрывающих их лав. Часто 
хорошо видно, что лавами перекрывались ещё 
рыхлые осадки. Об этом свидетельствуют много-
численные следы вдавливания подошвы лавового 
потока в осадок, деформация слоистости в подо-
шве лавовых пластов, скучивание и выпирание 
осадка вверх в пустые полости в подошве лаво-
вых потоков.

2.3. Отложения субаэральных 
и подводных склонов вулканов

Вулканогенно-осадочные отложения в Ислан-
дии в целом не играют большой роли, но значе-
ние их для восстановления палеогеографических 
условий достаточно велико. Изучение этих отло-
жений дает определенные факты о роли вулканиз-
ма и экзогенных факторов в процессе накопле-
ния морских и континентальных вулканогенно-
осадочных отложений.

В ряде случаев влияние вулканизма являлся 
определяющим фактором, обусловливающим по-
явление и основные особенности строения разных 
вулканогенно-осадочных отложений. В Исландии 
это в первую очередь разнообразные отложения, 
формирующиеся на склонах и по периферии вул-
канических построек при извержении в интрагля-
циальных и морских шельфовых условиях. Мощ-
ные скопления склоновых отложений формирова-
лись во время мелководных подводных и гидро-
эксплозивных извержений (подводный коллювий, 
субаэральный коллювий, тефроделювий).

Наиболее активным и мощным экзогенным 
агентом были ледники. С их появлением связано 

начало интенсивного разрушения вулканогенных 
толщ острова и возникновение глубоко рассечен-
ного рельефа. В это время начинают формиро-
ваться отложения разного генезиса, содержащие 
большое количество базальтовой гиалокластики 
– продукта подледных и подводных извержений. 
Особенности развития ледниковых покровов це-
ликом или в значительной степени определяли су-
ществование других осадочных отложений, среди 
которых важную роль играют коллювиальные, де-
лювиальные, солифлюкционные накопления.

Склоновые отложения, синхронные вулкани-
ческим извержениям, обычно не образуют мощ-
ных толщ и, в общем, не играют большой роли 
в строении каких-либо геологических сооруже-
ний Исландии. Однако выявление их в составе 
вулканогенно-осадочных и вулканогенных обра-
зований и характер соотношения с другими ти-
пами отложений помогает установить основные 
черты обстановки вулканических извержений и 
некоторые особенности строения и развития вул-
канических сооружений.

Склоновые отложения четко подразделяются 
на две группы. Одну, наиболее широко распро-
страненную, составляют отложения, формирова-
ние которых происходит одновременно с вулкани-
ческими извержениями. Это склоновые отложе-
ния, синхронные извержению.

Другая группа представлена склоновыми от-
ложениями, формирование которых связано с 
разрушением относительно древних вулканоген-
ных отложений. Это гравитационный коллювий, 
представленный, в основном, грубообломочным 
материалом, слагающим более или менее мощ-
ные шлейфы подножия (рис. 7). В составе этой 
группы важно рассмотреть склоновые отложения, 

Рис. 7. Гравитационный коллювий у подножия 
базальтовых и ультраосновных субвулканических ин-
трузий, слагающих крупные горные массивы. Юго-
западная часть Исландии
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формирующиеся в зоне гидротермальных прояв-
лений (сольфатарные поля) на поверхности зем-
ли. Склоновые отложения этого типа отличаются 
содержанием в их составе большого количества 
глинистых пород.

2.3.1. Склоновые отложения 
гидротермально измененных пород

В современной умеренно холодной климатиче-
ской обстановке Исландии процессы выветрива-
ния идут чрезвычайно медленно. В основном это 
продукты физического выветривания пород. На 
лавовых толщах элювий состоит главным образом 
из обломков валунно-галечной размерности, по-
груженных в песчано-алевритовый матрикс. Бо-
лее тонкий элювиальный материал формируется 
на гиалокластитах. В составе почв за пределами 
проявлений гидротермальной деятельности гли-
нистые минералы не обнаружены [Геннадиев и 
др., 2007; Johannesson, 1960]. Формирование гли-
нистых делювиальных отложений происходило, 
возможно, только там, где базальтовый материал, 
главным образом его тефровая часть, испытали 
сильное гидротермальное изменение с образова-
нием большой массы глинистого материала.

С проявлениями гидротермальной деятельности 
связано образование чехла глинистых отложений, 
формирующихся в процессе плоскостного смыва 
материала и передвижения его вниз по системе 
мелких ложбинок (струйчатый или мелкорытвин-
ный смыв), преобразующихся с течением времени 
в овражную сеть. Здесь же возникают благоприят-
ные условия для солифлюкционных процессов.

Значительные массы глинистого материала 
формируются на геотермальных площадях, осо-

бенно в районах распространения пород форма-
ции Моуберг. Здесь склоны гор в пределах геотер-
мальных проявлений приобретают сглаженные, 
плавные очертания. Глинистые продукты посте-
пенно смещаются вниз, образуя делювиальные 
конусы у подножия гор, а в некоторых случаях, 
когда рыхлого глинистого материала образуется 
особенно много и существует возможность его 
транспортировки на большее расстояние, у под-
ножия гор формируются ровные поверхности, 
сложенные глинистыми пролювиальными отло-
жениями. В периоды прекращения или сокраще-
ния гидротермальной деятельности на глинистом 
субстрате быстро образуется прочный почвенный 
покров. Обильное увлажнение почв и залегающих 
под ними глинистых пород способствует форми-
рованию мощных солифлюкционных процессов, 
в целом, не характерных для каменистых осыпей 
и грубообломочных склоновых отложений Ислан-
дии (рис. 8, а, б).

Делювиально-пролювиальные отложения, сло-
женные глинистыми продуктами, могут дости-
гать нескольких метров мощности. Нередко эти 
отложения залегают сплошным плащом на значи-
тельной площади, четко выделяясь среди свежих 
лавовых полей светлой окраской и мозаичным ха-
рактером распространения пород белого, корич-
невого, бежевого, красного и фиолетового цветов. 
Делювиально-пролювиальные осадки включают 
слои погребенной почвы. В основании разреза 
они сменяются гидротермально измененными 
вулканитами, частично или полностью замещен-
ными глинистыми минералами, сульфидами, гип-
сом. В процессе расширения зоны действия ги-
дротермальной деятельности она повторно накла-
дывается на глинистые породы пролювия. На этих 

Рис. 8. Геотермальное поле Тейстарейкир, северный сектор рифтовой долины Исландии
а – участок склона вулканической постройки, сложенный гидротермально измененными базальтовыми гиалокластитами. 

(на переднем плане – выровненная поверхность пролювиального конуса выноса); б – солифлюкционные терраски на склоне, 
сложенном гидротермально измененными гиалокластитами



30

участках поверхности земли быстрее проходят 
процессы преобразования вулканического мате-
риала и освоение их растительностью. В разрезах 
древних лавовых толщ подобные делювиально-
пролювиальные отложения в погребенном состоя-
нии вполне могут быть ошибочно идентифициро-
ваны как элементы коры выветривания.

2.3.2. Гравитационный вулканоколлювий
В составе вулканогенно-осадочных отложений, 

синхронных интрагляциальным и мелководным 
(на шельфе) вулканическим извержениям, особое 
место занимают склоновые образования – подво-
дные и субаэральные. Их появление и формирова-
ние в значительной степени обусловлено особен-
ностями вулканических извержений, происходив-
ших в ледовой и подводной обстановках. Условия 
формирования обломочного материала при подво-
дных эксплозивных извержениях (гидроэкспло-
зивной тефры) рассмотрены в [Гептнер, 1980].

Большое количество гравитационного обломоч-
ного материала накапливается у подножия форми-
рующихся крупных куполообразных подводных 
лавовых образований (подушечные брекчии) или 
во фронтальной части субаэральных лавовых пото-
ков, стекавших в бассейн (отложения типа Foreset-
bedded). Эти отложения являются составной частью 
подводных вулканогенно-осадочных отложений.

Условия образования и строение подводного 
вулканоколлювия изучены слабо. В настоящее 
время можно выделить две разновидности грави-
тационного подводного вулканоколлювия.

Одна из них генетически связана с формирова-
нием подушечных лав. На склонах больших масс 
подушечных лав нередко располагаются шлейфы 
подушечных брекчий. Форма подушечных брек-
чий не оставляет сомнений в том, что они являются 
фрагментами развалившихся подушек. Среди круп-
ных обломков часто присутствуют отдельные эле-
менты розетковидной отдельности, характерной для 
подушечных лав. На одной из торцовых поверхно-
стей таких обломков иногда сохраняется стеклова-
тая корка закалки. Нередко встречаются фрагменты, 
представляющие собой целые подушки или круп-
ные их части. Подушечные брекчии встречаются 
только по периферии скоплений подушечных лав. 
Обломочный материал брекчий не сортирован.

Формирование подушечных брекчий связано с 
разрушением периферических частей лавовой по-
стройки в результате сильных толчков и сотрясе-
ний и подвижек лавовой массы, возникающих при 
вулканических извержениях. Оторвавшиеся от 
общей массы формирующейся лавовой построй-
ки подушки скатываются вниз по крутому склону 
лавовой постройки. Часть их при этом разламы-

вается и распадается на отдельные остроугольные 
куски. В слоях, непосредственно прилегающих к 
подушечным лавам, брекчии перемешаны или пе-
реслаиваются с десквамационной гиалокластикой 
(продуктами шелушения стекловатой корки поду-
шечных лав) или туфами.

Подушечные брекчии, слагающие шлейфы под-
водных лавовых построек, не содержат связующей 
их тонкозернистой массы, если во время их обра-
зования не происходило образование и осаждение 
сквозь толщу воды пеплового (гидроэксплозивно-
го) материала. В тех случаях, когда подушечные 
брекчии накапливаются синхронно с эксплозив-
ными извержениями, они в большем или меньшем 
количестве бывают перемешаны с тонкозернистой 
кластикой. В этом случае обломки подушечных лав 
часто не соприкасаются друг с другом, а «плава-
ют» в туфовом матриксе. В периферической части 
шлейфа грубый обломочный материл гравитаци-
онного вулканоколлювия фациально замещается 
(переслаивается) тонкозернистыми отложениями 
гидроэксплозивных извержений (рис. 9, а, б). Че-
редование слоев и линз, сложенных подушечны-
ми брекчиями, и тонкозернистой тонкослоистой 
гиалокластики отражает пульсационный характер 
накопления вулканитов в мелководной среде (ин-
трагляциальная и шельфовая обстановки), когда 
извержение подушечной лавы под водой сочетает-
ся с гидроэксплозиями выше уровня воды.

Другая разновидность подводного гравитаци-
онного вулканоколлювия, генетически связанного 
с субаэральными лавами, возникает в результате 
дробления лавовых потоков, стекавших в море. 
Медленно текущие лавовые потоки в зоне при-
боя в результате вторичных эксплозивных взры-
вов разрушаются с образованием больших масс 
рыхлого материала (псевдотефры). При дезинте-
грации потоков, продвигавшихся дальше в море, 
возникают несортированные крупно- и грубозер-
нистые (до глыбовых) брекчии (отложения типа 
Foreset-bedded). Отложения этого типа иногда 
достигают значительной мощности. Для них ха-
рактерно наличие грубой наклонной слоистости. 
Отложения эти состоят из угловатых обломков 
разного размера (от долей до нескольких десятков 
сантиметров и даже более). Грубообломочный 
материал переслаивается с линзами и прослоями 
средне- и тонкозернистых пород, состоящих из 
мелких остроугольных обломков гиалобазальтов.

2.3.3. Тефроделювий и гравитационный 
тефроколлювий

При гидроэксплозивных извержениях над по-
верхностью воды поднимаются насыпные вулка-
нические конусы. С первых мгновений образова-
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ния на их поверхности в результате выплескива-
ния воды из кратера или во время дождей начи-
нается переотложение рыхлой вулканокластики 
вниз по склону и формирование тефроделювия. 
Здесь же, у подножия отвесных абразионных об-
рывов, сложенных рыхлой тефрой, формируется 
гравитационный тефроколлювий. Тефроделювий 
и гравитационный тефроколлювий входят в со-
став отложений, накапливавшихся в надводной 
части вулканической постройки (рис. 10, а, б).

Значительно сложнее установить способ обра-
зования хорошо слоистых отложений, накапливав-
шихся ниже уровня воды. Эти отложения широким 

шлейфом располагаются по периферии вулканиче-
ской постройки и облекают прилегающий рельеф 
(см. рис. 4). Интергляциальные и шельфовые от-
ложения, обладая в основном сходными чертами 
строения, отличаются масштабами распростране-
ния, а также по ряду текстурных признаков. Пло-
щадь распространения интергляциальных отложе-
ний обычно невелика, будучи ограничена размером 
внутриледникового бассейна. Эти отложения, как 
правило, не содержат признаков волновой деятель-
ности и течений, которые могут быть сформирова-
ны в открытом море. Наиболее определенно отли-
чить интергляциальные отложения от накопивших-

Рис. 9. Гравитационный вулканоколлювий вулканических аппаратов интрагляциальных извержений
а − переслаивание шаровых брекчий и гидроэксплозивной гиалокластики (тонкозернистые, тонкослоистые отложения) в 

периферической части подледной вулканической постройки, Аурмаднасфедл; б − гидроэксплозивные гиалокластиты, пере-
слаивающиеся с горизонтами подушечных брекчий, подледные отложения формации Моуберг, Каульфстиндар

Рис. 10. Тефроделювий и гравитационный тефроколлювий, делювиальные и коллювиальные отложения в 
надводной части подводного вулкана

а − подводный вулкан Суртсей (1963–1966 гг.). (выделен участок надводной тефровой постройки, часть которой показана на 
рисунке «9б»); б – делювий и коллювий, образующийся при переотложении гидроэксплозивной тефры. Фото из: [Norman, 1972]
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ся в открытом море на шельфе позволяет наличие 
в их составе крупных одиночных ледниковых об-
ломков (валунов), залегающих среди хорошо слои-
стых тонкозернистых пород (рис. 11).

2.3.4. Субаэральные отложения склонов
В составе субаэрального вулканогенно-

осадочного коллювия выделяются два типа отложе-
ний – тефроделювий и гравитационный тефрокол-
лювий. Анализ строения современных и древних 
вулканических построек, возникших при гидро-
эксплозивных извержениях, показывает большую 
роль в строении насыпных конусов отложений 
плоскостного смыва. Как показывают наблюдения 
на современном подводном вулкане Суртсей, фор-
мирование тефроделювия начинается с момента 
образования насыпного вулканического конуса, 
сложенного рыхлым материалом гидроэксплозий. 
В периоды между эксплозиями рыхлый материал 
перемещают по склону многочисленные струйки 
воды, возникающие во время дождей и при выпле-
скивании воды из кратера (см. рис. 10, б).

Исследование голоценовых отложений в районе 
г. Вик позволило выяснить основные отличия су-
баэрального тефроделювия от не переработанных 
туфов гидроэксплозий. Тефроделювиальные отло-
жения облекают склоны вулканической постройки, 
а там, где она была частично разрушена, залегают 
на довольно крутых склонах, достигающих 35–40°, 
и обладают хорошо выраженной наклонной парал-
лельно склону тонкой слоистостью, часто имею-
щей линзовидный характер. От подстилающих ту-

фов отложения тефроделювия можно отличить по 
наличию в них мелких туфовых шариков-катунов, 
которые по своему внешнему виду и внутреннему 
строению сходны с образованиями, известными в 
литературе как пизолиты, пепловые лапилли или 
пепловый град [Ботвинкина, 1974].

Размер шариков колеблется от нескольких 
миллиметров до 1–2 см. Ядром их служат мелкие 
кусочки лавы или обломки пемзы. Обволакиваю-
щий ядро туфовый материал имеет отчетливое 
концентрически-скорлуповатое строение. Важно 
подчеркнуть, что туфовым материалом обволаки-
ваются кусочки только песчаной размерности. Бо-
лее крупные обломки не имеют такой оболочки. 
В то же время в основании крупных обломков не-
редко можно видеть следы вдавливания и смятия 
подстилающих слоев. В туфах шарики-катуны не 
встречаются.

Генетическая связь шариков-катунов с делюви-
альными отложениями подчеркивается еще тем, 
что размер и общее количество их находится в за-
висимости от величины уклона той поверхности, 
на которой происходил смыв рыхлого материла. 
Чем круче был уклон поверхности, тем чаще 
встречаются туфовые шарики, а средний размер 
их больше. На пологих участках делювиально-
го чехла они отсутствуют. Образование туфовых 
шариков-катунов происходило в процессе форми-
рования делювиального покрова. При движении 
вниз мелкие песчинки перекатывались и обвола-
кивались туфовым материалом. Более крупные 
фрагменты, вымывавшиеся струйками воды из 
туфа или выпадавшие из воздуха при извержении, 

Рис. 11. Плейстоценовые отложения подледных извержений.
Ледниковые валуны, выпавшие из айсбергов и залегающие среди тонкозернистых интрагляциальных отложений в 

периферической части подледного вулкана, Аурмаднасфедл
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утопали в рыхлом материале, застревали в нем и 
медленно двигались затем вниз по склону вместе 
с основной массой перемывавшегося туфа. Слож-
но изогнутая, с многочисленными выступами по-
верхность песчано-алевритовых пепловых частиц 
способствовала слипанию и достаточно прочному 
сцеплению их при смывании туфового материала 
вниз по склону.

2.3.5. Подводные отложения склонов
На шельфе в открытом водном бассейне в под-

водной части вулканических построек рыхлый ма-
териал разрушающегося насыпного конуса переот-
лагается, сортируется и обрабатывается в зоне вол-
нений и прибрежных течений. В результате фор-
мируются достаточно мощные толщи отложений, 
характеризующиеся хорошо выраженной наклон-
ной, сменяющейся по латерали субгоризонтальной 
слоистостью и градационным распределением в 
слоях разнозернистого материала, в составе кото-
рого преобладают песчаные и алевритовые фрак-
ции. При благоприятных условиях эти части водо-
ема могут быть обитаемыми, а в отложениях могут 
присутствовать остатки морских организмов.

В ледовых условиях, при достаточно больших 
размерах внутриледникового озера на склонах и 
по периферии насыпной вулканической построй-
ки формировались слоистые толщи, отличающие-
ся по своему строению и составу от морских отло-
жений. Это разнозернистые (от гравийно-галечной 
до алевритовой размерности) хорошо слоистые 
отложения, образование которых контролирова-
лось прерывистым поступлением тефры гидроэк-

сплозий. На крутых склонах сильно обводненные 
осадки при землетрясении сползали вниз, образуя 
гигантские оползневые складки (рис. 12).

На выположенных участках склона отлагался 
слоистый комплекс, состоящий из незакономер-
ного чередования гравийных, песчаных и алев-
ритовых осадков. Отсутствие волновых течений 
во внутриледниковом водоеме ограниченного 
размера позволяет предположить, что чередова-
ние разнозернистого материала, поступавшего 
со склона вулкана, отражает незакономерно пре-
рывистый характер вулканической деятельности 
и гидроэксплозивных извержений. В периоды 
интенсивных извержений на подводные участки 
склона в виде мутьевых потоков поступало мно-
го разнозернистого несортированного материала. 
Во время прекращения или ослабления гидроэк-
сплозивной деятельности формировались слои 
тонкозернистых и тонкослоистых осадков за счет 
осаждавшейся из воды тонкой фракции тефры. 
Мелкомасштабные оползневые складки, нередко 
фиксирующиеся в слоях тонкозернистых осадков, 
по всей видимости, вызваны сотрясениями дна во 
время извержения вулкана (рис. 13, а, б).

В заключение следует подчеркнуть некоторые 
особенности формирования и состава рыхлых от-
ложений, образующихся при извержении базаль-
тов в различных обстановках, и роль этих отло-
жений при анализе гидротермального изменения 
вулканогенных и вулканогенно-осадочных толщ.

По составу и характеру распространения чет-
ко выделяется вулканокластика, образующаяся 
при наземных и подводных извержениях. При 
наземных эксплозиях тефра состоит в основном 

Рис. 12. Оползневые структуры в слоистых склоновых отложениях интрагляциальной вулканической постройки
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из полностью окристаллизованного (тахилито-
вого) материала, отлагающегося на небольшом 
расстоянии от центров извержения. Ареал нако-
пления тефры наземных эксплозий базальтовой 
магмы обычно не превышает 20−30 км. Тефра, 
формирующаяся в обстановке контакта расплава 
с водой (гидроэксплозии), отличается содержа-
нием большого количества закалочного (сидеро-
меланового) стекла. Основная масса сидероме-
лановой тефры отлагается в непосредственной 
близости от центра извержения или на неболь-
шом от него расстоянии в окружающем водоёме, 
а при подлёдных извержениях переносится на 
суше селевыми потоками. Тонкая фракция на 
песчано-каменистых пространствах переотлага-
ется ветром на большое расстояние.

Рыхлые вулканиты и вулканотерригенные отло-
жения в разрезе базальтовых вулканитов не игра-
ют существенной роли, слагая маломощные гори-
зонты или заполняя неровности лавового рельефа 
и тектонические депрессии (грабены) небольших 
размеров. По сравнению с лавами эти отложения 
отличаются значительной пористостью и наравне 
со шлаковыми зонами лавовых потоков и про-
тяжёнными роями трещин в толщах вулканитов 
представляют те участки, где миграция подзем-

ных вод происходит наиболее интенсивно. При 
воздействии гидротермальных растворов рыхлые 
отложения, особенно содержащие большое коли-
чество быстро разрушающегося сидеромелано-
вого стекла, подвергаются изменению в первую 
очередь, их пористость существенно снижается, 
в результате в толще лавовых образований фор-
мируются слабо проницаемые для подземных вод 
горизонты (водоупоры).

Ниже будут рассмотрены обстановки, способ-
ствующие формированию и накоплению больших 
масс сидеромелановой кластики, структурно-
текстурная характеристика сидеромеланово-
го стекла и изменение его состава, в том числе 
влияние микробиоты на процесс разрушения 
стекла на поверхности земли и на формирова-
ние слоистых силикатов в глубоких горизонтах 
вулканитов в низкотемпературной зоне гидротер-
мального воздействия. Принимая во внимание 
различную интенсивность и скорость преобра-
зования вулканогенно-осадочных и вулканоген-
ных отложений, залегающих в одной структурно-
фациальной зоне, рассматриваются некоторые 
особенности миграции химических элементов в 
зонах различной интенсивности циркуляции низ-
котемпературных гидротермальных растворов.

Рис. 13. Слоистый склоновый комплекс интрагляциальных отложений, состоящий из незакономерного чере-
дования гравийных, песчаных и алевритовых осадков.

а – грубозернистые, слоистые гравийно-песчаные несортированные отложения, включающие прослои и линзы тонкозер-
нистых осадков; б – тонкозернистые, тонкослоистые осадки со складочками оползания (стрелка), переслаивающиеся с несо-
ртированными, грубозернистыми отложениями
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Большие мощности вулканогенно-осадочных 
отложений в конце плиоцена и особенно в плей-
стоцене формировались в пределах гляциального 
шельфа и на прилегающей суше. Эти отложения 
отличаются рядом характерных особенностей, 
связанных с извержением вулканов в толще ледни-
кового покрова на побережье или в воде на шель-
фе. Основные особенности их строения и состава 
были выявлены при изучении условий залегания 
и распространения вулканитов, гиалокластитов, 
донных морен и водноледниковых отложений в 
южной и северной частях рифтовой зоны.

Состав, строение и мощность отложений гля-
циального шельфа Исландии зависят от того, нака-
пливались ли они в зоне рифтогенеза или на флан-
гах рифтовой системы. В зоне рифтогенеза состав 
и количество обломочного материала определялся 
в основном характером и интенсивностью вулка-
нических извержений. За пределами зоны актив-
ных вулканических проявлений главную роль при 
формировании обломочного материала на шельфе 
играла ледниковая деятельность.

За последние 4–5 млн лет территория Ислан-
дии испытала около 20 ледниковых периодов 
[Geirsdottir et al., 2007]. Возраст наиболее древ-
них известных ледниковых горизонтов в разрезе 
шельфовых отложений группы Брейдавик (п-ов 
Тьоднес) оценивается в 2 млн лет. Здесь в выяв-
лено 12 горизонтов диамектитов, переслаиваю-
щихся с водноледниковыми и вулканогенными от-
ложениями [Eriksson, 1981]. Детальное изучение 
этих отложений (1972) не дает автору основания 
считать все выделенные 12 горизонтов донными 
моренами. Строение шельфовых отложений, вы-
ясненное при полевых исследованиях серии раз-
резов, приводится в работе [Исландия и срединно-
океанический хребет. Стратиграфия. Литология, 
1978] и кратко будет рассмотрено ниже.

Анализ строения современных и новейших от-
ложений показал, что вулканические извержения, 
происходившие в толще ледниковых покровов, 
располагавшихся в прибрежной обстановке на 
суше, оказывают значительное влияние на форми-
рование состава, условий залегания и текстурно-

структурные особенности шельфовых отложений. 
Специфика вулканогенно-осадочного формирова-
ния гляциальных шельфовых отложений особен-
но ярко проявляется при изучении рыхлых отло-
жений.

На севере и юге Исландии, там, где современ-
ная рифтовая система пересекается зоной транс-
формных разломов, в плиоцене и плейстоцене 
формировались мощные вулканогенно-осадочные 
толщи, в составе которых большую роль играют 
разнообразные гиалокластиты, тефра, тефроиды, 
подушечные лавы и субаэральные лавовые покро-
вы. Разрезы шельфовых вулканогенно-осадочных 
отложений вскрыты скважинами, а в разрезах 
доступны для изучения на большом протяжении 
на юге, юго-западе и севере острова. Они также 
изучались на п-ове Снайфедльснесс. Рассмотрим 
некоторые примеры.

На юге на расстоянии десятков километров 
(с востока на запад от Ломагнупура до Киркью-
байьярклаустура, (см. глава 4 рис. 1, полигон 1) 
в разрезах вскрываются вулканогенные и осадоч-
ные отложения, формировавшиеся на шельфе или 
на прилегающей суше. Здесь при прослеживании 
маркирующих горизонтов тиллитов по простира-
нию удалось выявить большое количество эрози-
онных (троговых) долин, заполненных подушеч-
ными лавами и гиалокластитами. В составе оса-
дочных отложений основную роль играют донные 
морены (тиллиты), залегающие на эродированной 
поверхности подстилающих вулканитов, в виде 
хорошо прослеживающихся горизонтов. Много-
численные следы ледниковой штриховки на ла-
вах в основании тиллитов и на крупных валунах, 
заключенных внутри горизонтов тиллитов, не 
оставляют сомнений в ледниковом происхожде-
нии этих отложений. С моренами парагенетиче-
ски сочетаются линзовидные тела, сложенные в 
основном переотложенной гиалокластикой, ино-
гда с горизонтальной слоистостью и (или) хорошо 
окатанным валунно-галечным материалом базаль-
тового состава (рис. 1).

На юго-восточном фланге рифтовой зоны 
строение шельфовых отложений исследовалось 

Глава 3
ВУЛКАНОГЕННО-ОСАДОЧНЫЕ ОТЛОЖЕНИЯ 

ГЛЯЦИАЛЬНОГО ШЕЛЬФА ИСЛАНДИИ
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в пределах крупного эрозионного вреза, рас-
полагающегося в основании возвышенности 
Свинафедльсхейди (юго-западный отрог горного 
массива Хваднадальсньюкур), непосредствен-
но примыкающей к краю ледникового покрова 
Ватнайекудль. Здесь вулканогенные, ледниковые 
(тиллиты) и морские (?) плиоцен-плейстоценовые 
отложения, выполняют крупную погребенную 
троговую долину. В днище трога залегает гори-
зонт тиллита (основная морена), вложенный в 
мощную толщу подушечных лав. Основание раз-
реза вулканогенно-осадочной толщи находится 
на 100−150 м выше уровня моря. Максимальная 
мощность осадочных отложений оценивается в 
120 м (рис. 2). Залегают они в корытообразном 
понижении, выработанном ледником в миоцено-
вых субаэральных и субаквальных вулканогенных 
отложениях фундамента плейстоценового вулка-
на. Осадочные отложения представлены тонко- и 
среднезернистыми, горизонтально- и волнисто-
слоистыми тефрогенными песчаниками (рис. 3). 
В составе обломочного материала преобладают 
разнообразные типы гиалокластики, значительная 
часть которой представлена базальтовым стеклом 
(сидеромеланом). Ряд горизонтов содержит «пла-
вающую» уплощенную гальку со следами ледни-
ковой штриховки. Вверх по разрезу количество и 
мощность горизонтов базальтовой (сидеромела-

новой) тефры увеличивается. Кровля осадочной 
толщи сильно эродирована ледником и перекрыта 
тиллитом, который, полого спускаясь к югу, ло-
жится на различные горизонты осадков.

В составе верхнего тиллита среди крупных 
обломков обнаружены породы, по составу сход-
ные с теми, которые слагают подстилающую 
вулканогенно-осадочную толщу. В обломках оса-
дочных пород присутствуют остатки морских 
раковин, фораминифер и балянусы. Среди со-
бранных остатков раковин О.М. Петров опреде-
лил мелкие формы Hiatella arctica Linne и много-
численные Balanus sp. [Исландия и срединно-
океанический хребет. Стратиграфия. Литология, 
1978]. На основании этих находок можно считать, 
что вулканогенно-осадочные отложения форми-
ровались в прибрежной обстановке и частично 
сложены морскими осадками. Большая часть этих 
отложений, судя по условиям залегания, вероят-
но, представлена фьордовыми осадками.

В состав вулканогенных толщ, перекрывающих 
тиллит, входят подушечные лавы, гиалокластиты 
и субаэральные лавовые толщи с маломощными 
горизонтами базальтовых туфов. Мощность пере-
крывающих вулканогенных отложений не менее 
500−600 м.

Возраст вулканогенно-осадочных отложений в 
рассматриваемом местонахождении на основании 

Рис. 1. Соотношение вулканогенных и осадочных (донных морен) отложений плиоцен-плейстоценового гля-
циального шельфа южной Исландии с востока на запад по линии Ломагнупур Киркьюбайярклаустур

1 − субаэральные лавовые потоки базальтов; 2 − подушечные лавы и брекчии; 3 − гиалокластиты; 4 − подушечные лавы; 
5 − основные морены (тиллиты); 6 − вулканогенно-осадочные отложения; 7 − вулканокласты
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изучения состава растительных остатков (пыльцы 
и отпечатков листьев) считается плейстоценовым 
[Thorarinsson; 1963, Einarsson Th, 1994]. Однако он 
может быть несколько древнее. Палеомагнитные 
исследования вулканогенно-осадочного разреза, 
проводившиеся М.А. Певзнером, позволили уста-
новить, что нижняя часть этого разреза (30−35 м) 
имеет обратную намагниченность, а вышележа-
щая его часть − прямую [Исландия и срединно-
океанический хребет. Стратиграфия. Литология, 
1978]. Палеомагнитные данные позволяют счи-
тать, что возраст вулканогенно-осадочных отло-
жений не может быть моложе верхнего плиоцена.

Важно подчеркнуть распространение донных 
морен на шельф далеко от современной берего-
вой линии. Вулканогенно-осадочные отложения 
шельфа Южной Исландии присутствуют как в 
виде береговых обнажений, так и на глубине. Они 

вскрыты глубокими скважинами. Одна скважина 
пробурена на побережье около г. Вика, а другая 
на о-ве Хеймаэй. В том и другом случае скважи-
ны пробурены в зоне активных вулканических из-
вержений, происходивших ранее и происходящих 
в настоящее время. На о-ве Хеймаэй, в 10 км к 
югу от берега о-ва Исландия глубокая скважина 
вскрыла среди морских песчаников горизонты с 
тиллитами на глубинах 120, 190, 580-610 и 680 
метров [Tomasson, 1967].

На п-ове Рейкьянес скважинами вскрыто более 
1000 метров разреза шельфовых отложений в не-
которых горизонтах с раковинами морских мол-
люсков. Мощный разрез вулканогенно-осадочных 
отложений здесь состоит из многократного пере-
слаивания осадочных отложений с пластами ба-
зальтов и гиалокластитов, залегающих в виде вы-
тянутых линз (рис. 4). Извержения вулканов про-

Рис. 2. Геологические условия залегания вулканогенно-осадочных отложений на юго-восточном фланге риф-
товой зоны. Стрелка на карте показывает положение исследованных разрезов

1 − миоценовые базальты и прорывающие их рои даек; 2–7 − плиоцен плейстоценовые вулканогенно-осадочные отложе-
ния гляциального шельфа: 2 − потоки базальтов наземных излияний, 3 − подушечные базальты и брекчии, 4 − субаквальные 
вулканогенно-осадочные отложения: туфопесчаники, туфоалевролиты, прослои базальтовой и кислой тефры, 5 − предполо-
жительно положение вулканогенно-осадочных отложений с остатками морской фауны, 6 − тиллит (донная морена), 7 − дайки 
и силлы базальта; 8 − современный ледниковый язык
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Рис. 3. Ритмично наслоенные горизонтально и волнистослоистые (стрелка) тефрогенные песчаники, выпол-
няющие древнюю троговую долину.

Рис. 4. Геологическая карта (а) и схематический разрез А–Б (б) п-ова Рейкьянес [Гептнер и др., 1984]
1 − базальты (а − на карте, б − на разрезе); 2 − гиалокластиты, брекчии; 3 − вулканогенно-осадочные породы; 4 − трещины 

и шлаковые конусы; 5 − сбросы; 6 − скважины; 7 − горячие источники; 8 − место отбора керна гиалокластитов в скважинах
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исходили, вероятно, на небольшой глубине и при 
неравномерном погружении этого участка шель-
фа. На островах-вулканах, как это наблюдалось на 
острове-вулкане Суртсей, помимо гиалокластитов 
выше уровня воды формировались пласты назем-
ных лав [Thorarinsson, 1966, Einarsson Th, 1994].

Важнейшей чертой гляциального шельфа в 
зоне активных вулканических проявлений явля-
ется наличие несортированных грубообломочных 
отложений катастрофических водных потоков. 
При извержении в толще льда формируются мощ-
ные потоки талых вод, транспортирующие и от-
лагающие большое количество несортированных 
осадков. Отложения, сформированные селевыми 
потоками подледных извержений, имеют ряд та-
ких характерных признаков, как отсутствие со-
ртировки и обработки кластогенного материала, 
вертикальные контакты, обвалы и оползни не-

слоистого материала. В строении новейших отло-
жений катастрофических потоков неоднократно 
наблюдались контакты притыкания и/или вложе-
ние слоистых осадков в неслоистые, несортиро-
ванные породы. В перемытой части селевых отло-
жений обычны многочисленные следы размыва, а 
также «плавающие» крупные обломки вулканитов 
в средне- и тонкозернистом осадке, состоящем из 
разнообразной гиалокластики и пористых облом-
ков тефры (рис. 5, а, б).

Смена обстановки формирования шельфовых 
отложений в периферической части конусов вы-
носа селевых потоков отчетливо проявляется в 
переслаивании горизонтов, сложенных несорти-
рованными породами, залегающих с размывом 
на сортированных, хорошо слоистых перемытых 
селевых отложений (рис. 6). Слоистые отложе-
ния тефры и тефроидов запечатывают сложный 

Рис. 5. Отложения катастрофических водных потоков на прибрежной равнине, юг Исландии.
а − контакт неслоистых и перемытых селевых отложений. Слоистые отложения перекрыты и по зоне косого отрыва 

(стрелка) сползли под тяжестью обвалившейся массы селевой породы. б − перемытая часть селевых отложений.

Рис. 6. Чередование неслоистых 
грубозернистых с хорошо слоисты-
ми перемытыми селевыми отложе-
ниями
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рельеф неслоистых отложений, накопившихся 
на шельфе в результате деятельности селевых 
водных потоков (см. главу 2, рис. 4). Подобное 
строение рыхлых отложений сформировалось на 
шельфе в непосредственной близости от центра 
подводных вулканических извержений. Частое 
чередование хорошо слоистых, сортированных и 
слабо или совершенно несортированных отложе-
ний свидетельствует о многократном проникно-
вении на шельф потоков, нагруженных каменным 
материалом. В дистальной части подводного ко-
нуса выноса вулканотерригенные отложения ча-
сто переслаиваются с тефрой и тефроидами под-
водных извержений.

В зоне активных вулканических проявлений 
отчетливо выделяются несколько типов разре-
за шельфовых отложений, отличающиеся по об-
становке образования, строению и условиям за-
легания вулканических и осадочных пород. Для 
внутренних частей шельфа, примыкающих к бе-
реговой линии, характерно чередование в разрезе 
горизонтов наземных лав и тиллитов со слоями 
и линзами гиалокластитов. Горизонты тиллитов 
прослеживаются по латерали на большое рас-
стояние. Подушечные лавы, залегающие в виде 
небольших линз, встречаются редко (рис. 7, 8). 
Во внешней части шельфа, удаленной от берега, 
подводные вулканиты составляют большую часть 

Рис. 7. Переслаивание пластов наземных лав и тефры, донных морен и горизонтов гиалокластитов. Внутренняя 
зона плиоцен-плейстоценового гляциального шельфа. Южная Исландия, Хваммур

НЛ − потоки лав наземных извержений; ГТ − гиалокластиты; М − морены.

Рис. 8. Переслаивание пластов наземных лав и гиалокластитов. Внутренняя зона плиоцен-плейстоценового 
гляциального шельфа. Южная Исландия, Хваммур

НЛ − потоки лав наземных извержений; ГТ − гиалокластиты.
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разреза. Характерны линзовидный тип залегания 
отдельных пачек вулканических пород и облега-
ние гиалокластитами подстилающего рельефа. 
Подушечные лавы слагают мощные (до 10 м и бо-
лее) линзовидные тела, латерально замещающие-
ся гиалокластитами (рис. 9).

Многократное чередование подушечных лав, 
гиалокластитов и лавовых потоков наземных (су-
баэральных) излияний в рассматриваемых отло-
жениях свидетельствует о частой и неоднократной 
смене водной (морской или внутриледниковой) 
обстановки накопления вулканитов наземной, 
когда формировались субаэральные лавы. Донные 
морены (тиллиты) ниже уровня моря отлагались 
при движении льда в тех случаях, когда мощные 
ледниковые покровы выдвигались по дну шельфа 
в сторону моря.

На северном шельфе Исландии мощные разре-
зы шельфовых отложений известны в береговых 
обрывах и вскрыты скважинами. Вулканогенно-
осадочная гляциальная ассоциация с участи-
ем морских отложений изучена в плиоцен-
плейстоценовых отложениях.

На севере в пределах Оксарфьордура, в зоне 
пересечения трансформного разлома и рифтовой 
зоны мощность осадков оценивается до 4 км. В 
прибрежной части Оксарфьордура скважиной 
вскрыто 450 м вулканотерригенных отложений, 
состоящих из конгломератов, песчаников и алев-
ролитов. В нижней части разреза, пройденного 
скважиной, выявлено несколько горизонтов диа-

мектитов, отождествляемых с ледниковыми отло-
жениями [Olafsson et al., 1993].

Разрез плиоцен-плейстоценовых шельфовых 
отложений на п-ове Тьёднес в бухте Брейдавик ха-
рактеризует прибрежную зону с наземными и под-
водными лавами, гиалокластитами, мощными тол-
щами водноледниковых отложений, переслаиваю-
щиеся с основными моренами и морскими осад-
ками (рис. 10). Морские отложения представлены 
алевритами и песчаниками с морской фауной. В 
основании некоторых морских пачек залегают мел-
когалечные конгломераты. Обломочный материал 
состоит главным образом из продуктов разрушения 
базальтов. Помимо базальтов здесь были найдены 
обломки гранитов и гнейсов, свидетельствующие 
о возможности появления в прибрежных районах 
Исландии экзотического каменного материала, по-
ступающего с дрейфующим льдом.

Ледниковые образования сложены собствен-
но ледниковыми (донные морены) и водно-
ледниковыми отложениями. В составе последних 
большую роль играют отложения катастрофиче-
ских водных потоков, возникающих при подлед-
ных извержениях вулканов.

Вулканогенные образования представлены глав-
ным образом мелкозернистой базальтовой (сидеро-
мелановой) гиалокластикой, которая могла форми-
роваться при извержениях в толще ледниковых по-
кровов и в открытом водном бассейне в результате 
гидроэксплозий. Подробно строение отложений 
гляциального шельфа в бухте Брейдавик рассма-

Рис. 9. Линзовидные скопления подушечных лав, гиалокластитов и тефроидов с отдельными пачками гори-
зонтально залегающих лав наземных извержений. Внешняя зона плиоцен-плейстоценового гляциального шель-
фа, Южная Исландия, Ломагнупур. Высота обрыва 668 метров.

НЛ − потоки лав наземных извержений; ПЛ − подушечные лавы; ГТ − гиалокластиты и тефроиды.
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тривается в [Исландия и срединно-океанический 
хребет. Стратиграфия. Литология, 1978].

Состав и условия формирования пород на гля-
циальном шельфе связаны с особенностью вулка-
нических извержений в толще ледниковых покро-
вов и в море. Структурно-текстурные особенности 
и состав базальтовых вулканитов, образующиеся 
при извержении в толще ледниковых покровов, 
практически не отличаются от тех, которые фор-
мируются при извержении в толще воды на шель-
фе. В том и другом случае наряду с подушечными 
лавами накапливается большое количество рых-
лых отложений (гиалокластики и тефры). Однако 
следует иметь в виду, что только при подледных 
извержениях на шельф с селевыми потоками вы-
носится огромное количество рыхлого вулкано-
кластического материала, в составе которого ба-
зальтовое стекло играет тоже большую роль.

За пределами рифтовой зоны, в восточном, 
северо-западном и западном секторах шельфа 
мощность гляциальных отложений невелика и не 
превышает первые десятки метров. На востоке и 
северо-западе Исландии и к западу и юго-западу 
от острова, там где ширина шельфа составляет-
более 120 км, на его поверхности имеются следы 
интенсивной ледниковой экзарации наземных ла-
вовых толщ, моренные гряды и моренные отложе-

ния [Kristjansson, 1979; Jennings et al., 2000]. От-
ложения шельфа здесь накапливались в основном 
в процессе разрушения ледниками мощных лаво-
вых толщ наземных извержений (платобазальтов), 
а в межледниковые периоды материал морских 
осадков формировался в результате разрушения в 
зоне абразии скальных лавовых обрывов и пере-
отложения моренных образований. На шельфе 
накапливаются разнозернистые вулканотерриген-
ные песчаники, галечники, а в прибрежной зоне 
– валунный материал, состоящий из обломков хо-
рошо раскристаллизованных базальтов

Особенности формирования отложений на гля-
циальном шельфе при участии вулканических из-
вержений и состав формирующихся пород кратко 
суммированы в табл. 1 и 2. Важно подчеркнуть, 
что постоянным компонентом большей части от-
ложений гляциального шельфа является базаль-
товое (сидеромелановое) стекло, составляющее 
от 50 до 85 % мелко- и тонкозернистых пород. 
За пределами зон воздействия гидротермальной 
деятельности продукты разрушения вулканитов, 
включая сидеромелановое стекло, в наземной и 
водной среде длительное время остаются неиз-
менёнными. Подробнее состав сидеромеланового 
стекла, продукты и обстановки его преобразова-
ния будут рассмотрены ниже.

Таблица 1. Схема генетической классификации зандров Исландии

Обстановка формирования Группа генетических типов Генетический тип Особенности строения и 
условий залегания

В периоды между подледными 
вулканическими извержениями Водно-ледниковая Приледниковый

Шлейфы сортированных 
валунно-галечно-песчаных 
отложений

Во время подледных вулканиче-
ских извержений Катастрофических водных по-

токов

Айсберговый

Холмы несортированного 
материала, вытаявшего из 
ледяных глыб 
Линзы тонкозернистого ма-
териала, выстилающие дно 
депрессий, оставшихся после 
вытаявших ледяных глыб

Грязекаменных потоков Линзы несортированного 
материалаВ периоды усиления подледной 

гидротермальной деятельности



44

Та
бл

иц
а 

2.
 С

хе
ма

 ге
не

ти
че

ск
ой

 к
ла

сс
иф

ик
ац

ии
 ву

лк
ан

ог
ен

но
-о

са
до

чн
ы

х 
от

ло
ж

ен
ий

 гл
яц

иа
ль

но
го

 ш
ел

ьф
а 

И
сл

ан
ди

и,
 за

 п
ре

де
ла

ми
 зо

н 
ак

ти
вн

ой
 ги

др
от

ер
-

ма
ль

но
й 

де
ят

ел
ьн

ос
ти

О
бс

та
но

вк
а 

фо
рм

ир
ов

ан
ия

Гр
уп

па
 ге

не
ти

че
ск

их
 т

ип
ов

Ге
не

ти
че

ск
ий

 т
ип

О
со

бе
нн

ос
ти

 с
тр

ое
ни

я 
и 

ус
ло

ви
й 

за
ле

га
ни

я
С

ос
та

в 
и 

св
ой

ст
ва

 п
ор

од
Л

ед
ни

ко
ва

я,
 ш

ел
ьф

 за
 п

ре
де

ла
-

ми
 п

од
ле

дн
ы

х 
ву

лк
ан

ич
ес

ки
х 

из
ве

рж
ен

ий

Л
ед

ни
ко

ва
я

О
тл

ож
ен

ия
 д

ви
ж

ущ
ег

ос
я 

ль
да

Го
ри

зо
нт

ы
 и

 л
ин

зы
 д

он
ны

х 
мо

ре
н

Ры
хл

ы
е 

и 
сл

аб
о 

уп
ло

тн
ён

ны
е,

 
пр

ео
бл

ад
аю

т 
ра

ск
ри

ст
ал

ли
зо

-
ва

нн
ы

е 
об

ло
мк

и 
ба

за
ль

то
в 

В
од

но
-л

ед
ни

ко
ва

я
О

тл
ож

ен
ия

 п
ос

то
ян

ны
х 

во
дн

ы
х 

по
то

ко
в

Го
ри

зо
нт

ы
 и

 ш
ле

йф
ы

 с
ор

ти
ро

ва
нн

ы
х,

 с
ло

и-
ст

ы
х 

ва
лу

нн
о-

га
ле

чн
о-

пе
сч

ан
ы

х 
от

ло
ж

ен
ий

. 
Зо

ны
 р

аз
мы

во
в 

и 
вл

ож
ен

ий
Л

ед
ни

ко
ва

я,
 ш

ел
ьф

 в
 зо

не
 п

од
-

ле
дн

ы
х 

из
ве

рж
ен

ий
 в

ул
ка

но
в

Л
ед

ни
ко

ва
я

О
тл

ож
ен

ия
 д

ви
ж

ущ
ег

ос
я 

ль
да

Го
ри

зо
нт

ы
 и

 л
ин

зы
 д

он
ны

х 
мо

ре
н

П
ро

чн
о 

сц
ем

ен
ти

ро
ва

нн
ы

е 
в 

пр
оц

ес
се

 о
тл

ож
ен

ия
 (т

ил
-

ли
ты

)*
, в

кл
ю

ча
ю

т 
бо

ль
ш

ое
 

ко
ли

че
ст

во
 о

бл
ом

ко
в 

ба
за

ль
-

то
во

го
 с

те
кл

а 
(с

ид
ер

ом
ел

ан
а)

 
Ка

та
ст

ро
фи

че
ск

их
 в

од
ны

х 
по

-
то

ко
в

О
тл

ож
ен

ия
 г

ря
зе

ка
ме

н-
ны

х 
по

то
ко

в
Л

ин
зы

 и
 с

ко
пл

ен
ия

 н
ес

ор
ти

ро
ва

нн
ог

о 
мо

ре
н-

но
го

 и
 т

еф
ро

во
го

 м
ат

ер
иа

ла
, з

ал
ег

аю
щ

ег
о 

на
 

ра
зм

ы
то

й 
по

ве
рх

но
ст

и,
 за

по
лн

яю
щ

ег
о 

уг
лу

-
бл

ен
ия

 п
од

ст
ил

аю
щ

ег
о 

ре
ль

еф
а

Ры
хл

ы
е 

и 
сл

аб
оу

пл
от

нё
нн

ы
е,

 
со

де
рж

ащ
ие

 о
бл

ом
ки

 с
те

кл
а 

и 
ра

ск
ри

ст
ал

ли
зо

ва
нн

ы
х 

ба
-

за
ль

то
в

А
йс

бе
рг

ов
ы

й
Н

ес
ор

ти
ро

ва
нн

ы
й 

мо
ре

нн
ы

й 
и 

те
фр

ов
ы

й 
ма

те
-

ри
ал

, в
ы

та
яв

ш
ий

 и
з л

ед
ян

ы
х 

гл
ы

б
П

од
лё

дн
ы

х 
ву

лк
ан

ич
ес

ки
х 

из
-

ве
рж

ен
ий

И
зл

ия
ни

й 
ла

вы
 и

 п
од

во
-

дн
ог

о 
ла

во
во

го
 ф

он
та

ни
-

ро
ва

ни
я

И
зо

ли
ро

ва
нн

ы
е 

по
ст

ро
йк

и 
по

ду
ш

еч
ны

х 
ла

в 
и 

па
ра

ге
не

ти
че

ск
и 

св
яз

ан
ны

е 
гр

уб
оо

бл
ом

оч
ны

е 
ги

ал
ок

ла
ст

ит
ы

В
 р

аз
ли

чн
ой

 с
те

пе
ни

 р
ас

кр
и-

ст
ал

ли
зо

ва
нн

ы
е 

ба
за

ль
ты

 с
 

ко
рк

ой
 с

те
кл

а
Ги

др
оэ

кс
пл

оз
ий

С
ко

пл
ен

ия
 г

иа
ло

кл
ас

ти
ки

, о
бл

ег
аю

щ
ие

 п
о-

ст
ро

йк
и 

по
ду

ш
еч

ны
х 

ла
в 

и 
сл

аг
аю

щ
ие

 в
ул

ка
-

ни
че

ск
ие

 к
он

ус
а 

вы
ш

е 
ур

ов
ня

 в
од

ы
 

П
ре

об
ла

да
ю

т 
по

ри
ст

ы
е 

об
-

ло
мк

и 
ба

за
ль

то
во

го
 с

те
кл

а 
(с

ид
ер

ом
ел

ан
а)

В
ну

тр
ил

ед
ны

х 
из

ве
рж

ен
ий

 (н
а-

зе
мн

ы
х)

 н
а 

по
ве

рх
но

ст
и 

 л
ав

о-
вы

х 
по

ст
ро

ек
, п

од
ня

ты
х 

вы
ш

е 
ур

ов
ня

 в
од

ы
  

П
от

ок
ов

 н
аз

ем
ны

х 
ла

в
Л

ав
ов

ы
е 

по
то

ки
, б

ро
ни

ру
ю

щ
ие

 о
тл

ож
ен

ия
 

ры
хл

ы
х 

ги
ал

ок
ла

ст
ит

ов
К

ри
ст

ал
ли

че
ск

ие
 р

аз
но

ст
и 

ба
за

ль
то

в
Н

ак
ло

нн
о 

за
ле

га
ю

щ
их

 
се

ри
й 

ла
во

вы
х 

бр
ек

чи
й

Гл
ы

бо
вы

е 
и 

ва
лу

нн
о-

га
ле

чн
ы

е 
ск

оп
ле

ни
я 

в 
зо

не
 к

он
та

кт
а 

с 
во

до
й 

на
зе

мн
ы

х 
ла

в,
 с

те
ка

ю
-

щ
их

 п
о 

ск
ло

ну
 в

ул
ка

ни
че

ск
ог

о 
ко

ну
са

В
 р

аз
ли

чн
ой

 с
те

пе
ни

 р
ас

кр
и-

ст
ал

ли
зо

ва
нн

ы
е 

ба
за

ль
ты

О
тк

ры
ты

й 
мо

рс
ко

й 
ба

сс
ей

н,
 

пр
ил

ег
аю

щ
ий

 к
 к

ра
ю

 л
ед

ни
ко

-
во

го
 п

ок
ро

ва

П
од

во
дн

ой
 ч

ас
ти

 к
он

ус
ов

 в
ы

-
но

са
 в

од
но

-л
ед

ни
ко

вы
х 

по
-

то
ко

в

О
тл

ож
ен

ия
 р

ит
ми

чн
о 

на
сл

ое
нн

ы
х 

ву
лк

ан
от

ер
-

ри
ге

нн
ы

х 
ос

ад
ко

в,
 п

ер
е-

сл
аи

ва
ю

щ
их

ся
 с

 го
ри

-
зо

нт
ам

и 
гр

яз
ек

ам
ен

ны
х 

по
то

ко
в

П
ер

ес
ла

ив
ан

ие
 х

ор
ош

о 
сл

ои
ст

ы
х,

 р
аз

но
зе

рн
и-

ст
ы

х,
 с

ор
ти

ро
ва

нн
ы

х 
ос

ад
ко

в 
с 

хо
ро

ш
о 

вы
ра

-
ж

ен
но

й 
гр

ад
ац

ио
нн

ой
 с

ло
ис

то
ст

ью
 и

 го
ри

зо
н-

то
в 

не
со

рт
ир

ов
ан

ны
х 

от
ло

ж
ен

ий

Ры
хл

ы
е 

ра
зн

оз
ер

ни
ст

ы
е 

пе
ск

и 
и 

ал
ев

ри
ты

 с
 го

ри
зо

нт
ам

и 
ба

за
ль

то
во

й 
ги

ал
ок

ла
ст

ик
и 

и 
ли

нз
 в

ал
ун

но
-г

ал
еч

ны
х,

 н
е-

со
рт

ир
ов

ан
ны

х 
и 

не
сл

ои
ст

ы
х 

от
ло

ж
ен

ий
 

Ву
лк

ан
ич

ес
ки

е 
из

ве
рж

ен
ия

 н
а 

ш
ел

ьф
е 

в 
от

кр
ы

то
м 

мо
ре

П
од

во
дн

ы
х 

и 
на

зе
мн

ы
х 

из
ве

р-
ж

ен
ий

 н
а 

ву
лк

ан
ах

-о
ст

ро
ва

х
И

зл
ия

ни
й 

ла
в 

и 
ги

др
оэ

к-
сп

ло
зи

й 
О

со
бе

нн
ос

ть
 и

зв
ер

ж
ен

ий
, с

тр
ое

ни
е 

и 
ус

ло
ви

я 
за

ле
га

ни
я 

ан
ал

ог
ич

ны
 н

аб
лю

да
вш

им
ся

 н
а 

ву
лк

ан
е-

ос
тр

ов
е 

Су
рт

се
й 

[T
ho

ra
rin

ss
on

,, 
19

66
]

П
од

уш
еч

ны
е 

ла
вы

, г
иа

ло
кл

а-
ст

ит
ы

, н
аз

ем
ны

е 
по

то
ки

 л
ав

* 
П

од
ро

бн
ее

 у
сл

ов
ия

 ф
ор

ми
ро

ва
ни

я 
ти

лл
ит

ов
 р

ас
см

ат
ри

ва
ю

тс
я 

в 
гл

ав
е 

5,
 п

ос
вя

щ
ён

но
й 

па
ла

го
ни

ту
 и

 п
ро

це
сс

ам
 п

ал
аг

он
ит

из
ац

ии



45

Мощные толщи наземных лав, переслаи-
вающихся с маломощными, часто линзовидной 
формы осадочными образованиями, в Исландии 
принято называть третичными платобазальтами. 
Платобазальты распространены за пределами со-
временной рифтовой зоны. Ими сложена большая 
часть запад-северо-западных и северных районов 
Исландии. На востоке страны они широкой по-
лосой протягиваются с севера на юг параллельно 
восточному краю зоны рифта.

Условия образования и распространения, ха-
рактерные черты строения и состав тефры су-
баэральных извержений приводятся в ряде ра-
бот [Гептнер, 1980 б; Saemundsson, 1978]. Ниже 
рассматриваются вулканокластические породы, 
залегающие в толще платобазальтов в виде мало-
мощных слоёв, содержащие большое количество 
закалочного сидеромеланового стекла, форми-
рующегося в основном в водной обстановке при 
гидроэксплозивных извержениях. Во время фор-
мирования платобазальтов, скорее всего, это были 
кратерные или кальдерные озёра. Тонкая фракция 
базальтового (сидеромеланового) пепла могла 
также формироваться и выпадать на поверхность 
лавовых покровов во время лавового фонтаниро-
вания при трещинных извержениях.

Для восточных районов распространения пла-
тобазальтов указывается следующее соотношение 
пород: толеитовые базальты – 48 %, оливиновые 
базальты – 23 %, порфиритовые (плагиофировые) 
базальты – 12 %, андезиты – 3 %, кислые лавы – 
8 %, осадочные и пирокластические породы – 6 % 
от общей мощности изученного разреза (4500 м) 
[Walker, 1959, 1963, 1966]. Главенствующими яв-
ляются вулканогенные породы − лавы наземных 
излияний. В вертикальном разрезе наблюдается 
определенная ритмичность напластования, за-
ключающаяся в чередовании пачек базальтовых 
лав с пластами кислых лав или осадочных отло-
жений, обогащенных кислым и (или) основным 
пирокластическим материалом. Чередование в 
разрезе базальтовых лав со слоями (или линзами, 
располагающимися на одном стратиграфическом 
уровне) осадочных отложений, кислых и базаль-

товых туфов отражает прерывистый характер на-
копления толщ платобазальтов.

Эксплозивные образования имеют подчинён-
ное значение в составе стратифицированных вул-
каногенных толщ платобазальтов. При наземных 
извержениях вулканокластический материал об-
разуется в результате фреатомагматических, фреа-
тических и гидроэксплозивных извержениий и ла-
вового фонтанирования. Эксплозивные отложения 
платобазальтов по составу можно разделить на три 
группы. Одну составляют витрокластические пе-
плы, состоящие в основном из обломков сидероме-
ланового стекла (сидеромелановая тефра). Неред-
ко, помимо стекла, в небольшом количестве (пер-
вые проценты) присутствуют крупные кристаллы 
(вкрапленники) плагиоклазов и пироксенов. Дру-
гую группу составляют эксплозивные отложения, 
состоящие главным образом из литокластических 
обломков (шлаки, лапилли и более мелкие, обыч-
но пористые обломки) с небольшим количеством 
стекла в мезостазисе (тахилитовая тефра). Харак-
терным компонентом этих отложений в составе 
крупных фракций являются бомбы и лапилли, со-
стоящие из ядра и оболочки, разной степени рас-
кристаллизации или пузырчатости (рис. 1). Такое 
строение крупных фрагментов тефры подчёркива-
ет низкую вязкость расплава. Третья группа тефро-
вых отложений – смесь витро- и литокластики.

Типичной чертой строения платобазальтов 
является частое чередование отдельных потоков 
базальтовых лав и синхронно, а также синхронно-
переотложенной тефры, включающей мелко- и 
тонкозернистые фракции сидеромеланового стек-
ла, являющегося основным компонентом «крас-
ных горизонтов». Слои тефры всех трех групп 
различной мощности (от первых сантиметров. до 
1 м) окрашены в красный и красно-кирпичный 
цвет (red beds). Содержание тахилитовой класти-
ки суммарно в пачках слоев составляет не более 
10 %, а чаще это первые проценты. В тех случаях, 
когда содержание в слое тефры тахилитовой со-
ставляющей резко возрастает, это может интер-
претироваться как указание на близкое располо-
жение к источнику извержения.

Глава 4
СОСТАВ, СТРОЕНИЕ И УСЛОВИЯ ФОРМИРОВАНИЯ ГОРИЗОНТОВ 

БАЗАЛЬТОВОЙ ТЕФРЫ В ТОЛЩЕ ПЛАТОБАЗАЛЬТОВ
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Для наиболее мощных скоплений сидероме-
лановой тефры характерны несортированность и 
однородность гранулометрического состава или 
слабо проявляющаяся горизонтальная слоистость. 
В наиболее тонкозернистых участках иногда вид-
на мелковолнистая слоистость, напоминающая 
эоловую рябь на поверхности перевиваемых 
рыхлых осадков (рис. 2, а). Обломки сидероме-
лановой тефры, плотные и пузырчатые, крупные 
и мелкие, не имеют следов обработки. Типичны 
остроугольные очертания обломков, наличие ред-
ких крупных обломков «плавающих» в основной, 
более мелкозернистой, массе.

Отложения базальтовой тефры, слагающие 
«красные горизонты», детально исследовались 
в миоценовых платобазальтах Восточной, Се-
верной и Западной Исландии [Перфильев и др., 
1991]. Везде состав и строение этих отложений 
остаются одинаковыми. По разрезу лавовых толщ 
они распространены неравномерно. Горизонты 
базальтовой тефры являются обычным компонен-
том в пачках мощных лавовых покровов. Суммар-
ная мощность тефры в таких частях лавового раз-
реза может достигать 2 % при средней мощности 
горизонтов тефры 20−30 см. Каждый горизонт 
представляет собой серию сильно вытянутых 
линз, мощность отдельных раздувов в которых 
достигает иногда 50 см и более.

Появление красного цвета в этих отложениях 
связывается с термическим воздействием лав, пе-
рекрывающих слой тефры. Важно отметить, что у 
наиболее мощных слоёв тефры обожжена и имеет 

красный цвет только верхняя часть слоя, непосред-
ственно подстилающая вышележащий пласт лав.

Зона интенсивного окрашивания в красный 
цвет появляется не только в слоях базальтовой 
тефры, но в рыхлых отложениях и другого гене-
зиса, если они содержали значительное количе-
ство в своём составе сидеромелановую кластику. 
Красная зона в подстилающих лавовые покровы 
осадках встречена в аллювиальных, озерных, 
ледниковых (тиллитах) отложениях, перекрытых 
потоками лав. Красный цвет в туфах и осадках 
отмечается только в тех случаях, когда лавы из-
ливались на сухую поверхность. В подошве лаво-
вых потоков, излившихся в озеро или на влажный 
и мягкий грунт в долине реки, в осадках, содер-
жащих сидеромелановую кластику, зона красного 
цвета отсутствует, вероятно, в результате быстро-
го охлаждения части расплава, контактировавше-
го с подстилающим осадком.

Исследование шлифов позволило установить, 
что красная окраска появляется только в тех слу-
чаях, когда подстилающие лаву отложения со-
держат тефру или переотложенные обломки, в 
составе которых заметную роль играют обломки 
сидеромеланового стекла. Кислая вулканокласти-
ка в основании лавовых пластов не изменяется и 
обычно не окрашена в красный цвет.

Появление красных межбазальтовых слоев 
(red beds) связано с сильным прогревом закалоч-
ного, сидеромеланового базальтового стекла и за-
мещением в нем закисных формами железа окис-
ными. Обжиг и окисление сидеромелановой кла-

Рис. 1. Строение шаровой бомбы фреатических извержений на лавовом покрове Лаксау
В центральной части бомбы – обломок лавы из подстилающих аллювиальных отложений.
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стики производились в лабораторных условиях 
Геологического института РАН. Прогрев свежей 
сухой сидеромелановой кластики современного 
извержения вулкана Суртсей производился в му-
фельной печи в течение 6 часов при температуре 
около 800 °С. В результате был получен материал, 
петрографически и по содержанию форм железа 
неотличимый от тонкозернистых пород «красных 
горизонтов» (таблица). Как видно из приведенных 
данных, химические изменения, произошедшие 
за 6 часов прогрева мелкоалевритовой тефры, све-
лись в основном к окислению Fe2+ и появлению в 
стекле большого количества труднорастворимых 
форм Fe3+. Вероятно, с этим может быть связана 
большая устойчивость прогретых и окисленных в 
естественных условиях сидеромелановых стекол.

Искусственно полученные окисленные сиде-
ромелановые стекла мало отличаются по содер-
жанию форм железа от сидеромелановой тефры, 
изученной в типичных горизонтах красных пород 
в платобазальтах. Ранее отмечалось [Гептнер, Се-
лезнёва, 1979], что после обжига в естественных 
условиях сидеромелановые стекла остаются неиз-
менёнными даже в зоне интенсивного гидротер-
мального воздействия, где все стёкла замещаются 
вторичными минералами.

Итак, условия формирования обожженных 
«красных горизонтов» (red beds) базальтовой 
тефры или осадочных пород с участием сидеро-
меланового стекла установлены вполне опреде-
ленно. Многочисленные маломощные горизон-
ты рыхлых отложений, выделяющиеся на сером 
фоне лав ярко-красной (кирпичной, морковной, 
красно-коричневой и др.) окраской, повсеместно 
представлены обожженной и окисленной базаль-
товой кластикой. Появление красного цвета связа-
но с замещением большей части закисного железа 
окисным. Особенно отчетливо эффект внешнего 
воздействия вышележащей лавы виден, когда по-
роды «красных горизонтов» содержат крупнозер-
нистый сидеромелановый материал. В этом случае 
центральные части обломков сохраняют первона-
чальный желто-зеленый или бледно-коричневый 
цвет сидеромеланового стекла, а окисленная зона 
развита только по периферии частиц. Нижняя 
часть наиболее мощных слоев сидеромелановой 
тефры или вулканогенно-обломочных отложений 
содержащих ее остается не окисленной и сохра-
няет стекло неизменным.

Во многих горизонтах базальтовой тефры пла-
тобазальтов северо-западного полуострова были 
найдены отпечатки травянистых растений, а в 

Рис. 2. Характерные черты строения «красных горизонтов» платобазальтов.
а − фрагмент разреза «красного горизонта» сложенного тефрой с неясно- и слабовыраженной слоистостью. В тонкозерни-

стой части слоя тефры (стрелка) видна мелковолнистая слоистость. б − отпечатки травянистой растительности, сохранившие-
ся на плоскости слоистости «красного горизонта»
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линзах вулканотерригенных отложений, часто в 
этих же стратиграфических интервалах разреза, 
собраны многочисленные отпечатки древесных 
растений и известны накопления углистых песча-
ников, алевролитов и лигнитов [Стратиграфия…, 
1978] (рис. 2, б). Травянистый покров, погребён-
ный под свежими порциями выпавшей из воздуха 
тефры, возобновлялся достаточно быстро и пре-
пятствовал перевеванию рыхлого материала.

В литературе существует представление, что 
межбазальтовые горизонты красно-коричневого 
цвета (red beds), образовавшиеся на переотло-
женных ветром пеплах, являются почвенными 
образованиями по климатическим условиям зна-
чительно более теплыми чем современные, сход-
ными с латеритами [Saemundsson, 1978; Roaldest, 
1983, Einarsson Th., 1994]. Проведённое нами ис-
следование пород из серии «красных горизонтов» 
не подтверждают такой точки зрения. Межбазаль-
товые отложения красного цвета не имеют ничего 
общего с почвами ни по составу, ни по строению. 
Даже в самых мощных горизонтах, имеющих 
мощность 1−1,5 м, отсутствуют малейшие при-
знаки вертикальной зональности, связанной с из-
менением этих отложений под влиянием почвен-
ных процессов.

Основная часть тефры «красных горизонтов» 
имеет вид непереотложенного материала. Харак-
терно отсутствие слоистости, хотя в ряде разрезов 
было зафиксировано полосчатое расположение 
окраски. Микроскопическими исследованиями 

выяснено, что это явление связано с изменениями 
по разрезу гранулометрии и структурных особен-
ностей вулканокластики.

Обжигу и окислению подвергалась сидероме-
лановая кластика, отложившаяся на поверхность 
субаэральных лав и остававшаяся неизменённой 
до момента перекрытия её новым лавовым по-
током. Площадное распространение отложений 
«красных горизонтов» свидетельствует о посту-
плении тефры из многих вулканических центров 
при слабом или отсутствии последующего её пе-
реотложения ветром на сухой поверхности лаво-
вого плато. Вероятно, сохранение стекла свежим 
было связано с очень низкой влажностью рыхлых 
отложений, накопившихся на поверхности хоро-
шо дренированных лавовых равнин.

Иной характер имеет процесс появления ко-
ричневой и красно-коричневой окраски на по-
верхности отложений, сложенных сидеромела-
новой тефрой, в современных климатических 
условиях Исландии. Особенно отчетливо это 
явление проявляется в районах с большим коли-
чеством годовых осадков (до 2000 мм) и невы-
сокими среднегодовыми температурами (южная 
и юго-западные части острова). Здесь изменение 
базальтового стекла связано с процессом разру-
шения структуры стекла и удалением ряда пе-
трогенных элементов при сохранении формы и 
объёма фрагментов обломков. Этот процесс, по-
лучивший название палагонитизации, подробнее 
будет рассмотрен ниже.

Таблица. Формы железа природной и окисленной (обожженной) в лабораторных условиях базальтовой (сиде-
ромелановой) тефры

Характеристика образца Feвал Fe2+
HCL Fe3+

HCL Fe2+
FeS2

Feреак % от 
Feвал

Fe тр. раст

% от Feреак

Fe2+
HCL Fe3+

HCL Fe2+
FeS2

Тефра «красного горизонта» в 
платобазальтах 11,93 − 6,30 0,02 52,98 5,61 − 11,89 0,04

То же 14,71 0,11 3,55 0,15 25,90 10,90 0,42 13,71 0,58
«−» 10,97 0,11 3,67 0,02 34,64 7,17 0,32 10,59 0,06

«−» 10,47 0,22 6,14 0,09 61,60 4,02 0,36 9,97 0,15
Тефра сидеромелановая све-
жая 8,82 6,50 0,39 0,09 79,14 1,84 8,21 0,49 0,11

То же 8,50 5,21 1,89 0,02 83,77 1,38 6,22 2,26 0,02
Сидеромелановая и тахили-
товая тефра вулкана Киркью-
федь, 1973 г.

9,13 5,02 0,67 0,09 63,31 3,35 7,93 1,06 0,14

Сидеромелановая тефра вулкана Суртсей, 1964 г.
Свежая тефра 9,13 7,37 − 0,09 81,71 1,67 9,02 − 0,11
Тефра, прокалённая в лабора-
тории 8,68 1,12 0,55 0,09 20,28 6,92 5,52 2,71 0,44
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Для выяснения особенностей гидротермальной 
минерализации вулканитов в разных обстановках 
на поверхности земли и глубоко в толще пород 
важно изучить, может ли вулканический материал, 
появившийся на поверхности земли или под во-
дой, длительное время (миллионы лет) оставаться 
неизменённым, если не было воздействия на по-
роды нагретых подземных вод? Чтобы ответить 
на этот вопрос был проанализирован имеющийся 
в литературе и собственный материал о составе 
наземных и подводных лав и гиалокластитов, об-
разовавшихся при извержении базальтов в мелко-
водных озёрных, ледниково-озёрных и морских 
обстановках, а также на контакте расплава с водой 
и паром на поверхности земли. Анализ современ-
ных продуктов извержения базальтов показывает, 
что все минеральные образования, заполняющие 
газовые полости и трещины в наземных и подво-
дных вулканитах, являются вторичными, образо-
вавшимися после консолидации расплава.

Рассмотрим яркий и характерный пример 
взаимодействия базальтового расплава и воды в 
поверхностных условиях на примере вулканиче-
ских образований, сформировавшихся в северной 
части рифтовой системы в районе озера Миватн. 
Здесь детально исследованы распространение и 
характерные особенности строения двух лаво-
вых покровов Лаксау − древнего и молодого, за-
полнивших обширное обводнённое понижение в 
рельефе (рис. 1). Лавовое озеро молодого потока 
Лаксау, образовалось около 2000 лет назад, за-
полнив болотистое понижение на территории со-
временного озера Миватн. Базальтовый расплав, 
видимо, низкой вязкости заполнил понижение 
рельефа слоем мощностью около 15 м и в процес-
се фреатических взрывов и эксплозий подвергся 
интенсивному воздействию воды и пара. Свидете-
лями этого являются многочисленные шлаковые 
конусы фреатических эксплозий, вызвавшие в ме-
сте прорыва паром расплава быстрое охлаждение 
и формирование в лавовом озере столбообразных 
участков (лавовых колонн), состоящих из твердых 
базальтов. Канатная структура на поверхности лав 
свидетельствует о большой подвижности распла-
ва, вытекавшего из лавового озера и распростра-

нившегося вниз по долине реки Лаксау на боль-
шое расстояние. Прерывистый характер пониже-
ния уровня в лавовом озере зафиксирован серией 
горизонтально расположенных полочек затвер-
девшего расплава на стенках лавовых колонн. О 
низкой вязкости лав, помимо канатной структуры 
на поверхности лав, пластичных форм лапилли и 
многочисленных шаровых бомб (см. рис. 1, глава 
7), свидетельствует грубая штриховка, вертикаль-
но ориентированная на стенках колонн. Она фор-
мировалась в процессе касания затвердевшей по-
верхности лав еще пластичного материала колонн 
при понижении уровня расплава (рис. 2, 3).

Для исследования воздействия воды и пара 
на базальтовый расплав были отобраны и иссле-
дованы образцы лав из колонн и тефра из шла-
ковых конусов. Все породы свежие, минералы-
вкрапленники (плагиоклазы и оливины) не имеют 
следов изменения (рис. 4). Мельчайшие газовые 
полости (визикулы) в лаве и в тефре остались 
пустыми. Результаты химических анализов под-
тверждают отсутствие изменений в лавах и тефре 
молодого потока Лаксау (табл. 1).

Не наблюдалось изменения в базальтах, об-
разовавшихся в плейстоцене при подводных из-
вержениях на гляциальном шельфе. Верхняя и 
нижняя части крупных подушек отличаются по 
структуре: в нижних частях крупные газовые по-
лости вытянуты вертикально, а в верхней − зоны 
крупной везикульярности распределены согласно 
с рельефом поверхности подушки (рис. 5, а, б). 
Вероятно, это связано с разной скоростью остыва-
ния и консолидации расплава в нижней и верхней 
частях крупной подушечной отдельности. В верх-
ней части, остывавшей быстрее, консолидация 
расплава происходила постепенно с поверхности, 
а в нижней части газовая фаза дольше могла про-
никать вверх через расплав.

Подушечные лавы не содержат вторичных ми-
нералов и не имеют признаков химического изме-
нения (окисления) во время или после извержения. 
Содержание воды в нижней и верхней частях ла-
вовых подушек практически одинаково. Нижние 
части подушек обогащёны крупными кристаллами 
оливина и отличаются повышенным содержанием 

Глава 5
ИЗМЕНЕНИЕ БАЗАЛЬТОВ НА ПОВЕРХНОСТИ ЗЕМЛИ
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MgO, что определенно указывает на низкую вяз-
кость расплава и возможность гравитационного 
оседания кристаллов оливина (табл. 2).

Гиалокластиты вулкана-острова Суртсей (из-
вержение в 1963–1966 гг.), образовавшиеся на 
шельфе при гидроэксплозивных извержениях, 

слагают насыпной конус, частично бронирован-
ный потоками лав наземных фаз извержения, фор-
мировавшихся на заключительных стадиях вулка-
нической активности уже в наземной (островной) 
стадии извержения [Thorarinsson, 1966]. Исследо-
вание гиалокластитов на сканирующем микроско-

Рис. 1. Лавовые покровы Лаксау, заполнившие обводнённое понижение рельефа; строение молодого покро-
ва лав Лаксау существенно изменено в процессе фреатических извержений (с небольшими изменениями (по: 
[Thorarinsson, 1951])

Лавовые покровы Лаксау: 1 − древний (около 4500 лет), 2 − молодой (около 2000); 3 − шлаковые конусы и кратеры фреа-
тических извержений на молодом лавовом покрове
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Рис. 2. Лавовые колонны, обра-
зовавшиеся в зоне подъёма пара и 
быстрого остывания расплава

В верхней части колонн видны 
уровни, фиксирующие постепенное 
снижение лавового озера. На врезке − 
штриховка, оставленная твердой кор-
кой лавы на пластичном теле стенки 
колонны

Рис. 3. Консолидированные лаво-
вые уровни − свидетели прерывистого 
понижения уровня лавового озера

Рис. 4. Плагиофировые базальты с круп-
ными вкрапленниками плагиоклазов и мел-
кими – оливинов
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пе показало, что сидеромелановое стекло даже в 
самых мелких фракциях свежее. Сопоставление 
химического состава сидеромелановой гиалокла-
стики и лав наземных извержений подтвердило, 
практически, их полное тождество и отсутствие 
воздействия воды на расплав в момент гидроэк-
сплозий (табл. 3). Подробнее состав, структурные 
особенности и обстановки преобразования сиде-
ромеланового стекла будут рассмотрены ниже. 
Проведённые исследования состава современных 
лав и тефры не дают оснований согласиться с 

представлением о том, что при активном контакте 
базальтового расплава и воды (пара) происходило 
изменение состава расплава и формирование ве-
щества предшественника слоистых силикатных 
минералов [Шутов, 1982; Коссовская и др., 1982; 
Peacock, 1926; и др.].

Рассмотрим подробнее особенности состава 
закалочного сидеромеланового стекла и распре-
деления петрогенных элементов на начальной 
стадии его изменения в современных климатиче-
ских условиях на поверхности земли и в толще 

Таблица 1. Химический состав лав и вулканокластики фреатических эксплозий на лавовом потоке Лаксау (по 
[Thorarinsson, 1951])

Компонент, %
Лава потока Лаксау Тефра фреатических 

эксплозий
Шлак из кратера фре-
атических эксплозиймолодого древнего

SiO2 49,30 48,80 48,06 48,10
TiO2 1,10 0,97 1,54 1,60
Al2O3 14,98 16,79 16,32 15,30
Fe2O3 0,90 0,40 1,87 1,25
FeO 9.27 8,83 9,77 10,05
MnO 0,19 0,17 0,20 0,20
MgO 6,96 6,83 7,44 8,08
CaO 12,63 12,54 12,52 13,12
Na2O 2,15 2,09 2,04 1,85
K2O 0,91 1,01 0,54 0,67
P2O5 0,28 0,32 0,00 0,00
H2O

+ 0,79 0,86 0,00 0,00
H2O

– 0,00 0,00 0,12 0,18
Сумма 99,46 99,61 100,42 100,40

Рис. 5. Базальты подушечной отдельности.
а − верхняя часть подушки с радиальной ориентировкой зон везикулярности и коркой закалки на поверхности; б − нижняя 

часть подушки с вертикально ориентированными полостями выделения флюидов



53

движущегося льда, а также в обстановке гидро-
термального воздействия. Эта стадия изменения 
сидеромеланового стекла, рассмотренная во мно-
гих работах, называется палагонитизацией, а фор-
мирующееся вещество – палагонитом.

5.1. Палагонит и процесс палагонитизации
Впервые палагонит был установлен и изучен 

в Сицилии и Исландии. Термин «палагонит» был 

введен в геологическую литературу С. Вальтерха-
узеном при описании коричневой основной мас-
сы базальтовых туфов Палагонии, Валь-ди-Ното в 
Сицилии и аналогичного образования в Исландии 
[Waltershausen, 1853].

Палагонит − вещество непостоянного химиче-
ского состава − характерный продукт вторичного 
изменения базальтового стекла, широко распро-
странен на дне океанов и на территории океани-
ческих островов. Он также присутствует, но в 

Таблица 2. Подушечные лавы верхнеплейстоценовых подледных извержений, п-ов Рейкьянес

Компоненты, %
Уровень подушечной отдельности

Верхний Нижний
SiO2 47,27 45,21
TiO2 0,82 0,59
Al2O3 15,63 11,80
Fe2O3 1,80 1,64
FeO 7,67 8,37
MnO 0,16 0,18
CaO 13,95 10,66
MgO 11,20 20,49
Na2O 1,50 1,08
K2O 0,06 0,06
H2O

+ 0,26 0,05
H2O

− 0,06 0,04
Сумма 100,38 100,17

Таблица 3. Состав базальтов и сидеромелановой гиалокластики острова-вулкана Суртсей, извержение в1963–1966 гг.

Компонент, % Лавы * Сидеромелановая гиалокластика **

SiO2 46,70 46,50
TiO2 2,10 2,28
Al2O3 15,50 16,80
Fe2O3 2,0 1,65
FeO 10,20 10,80
MnO 0,18 0,20
CaO 9,20 8,45
MgO 10,50 7,62
Na2O 3,10 3,32
K2O 0,47 0,57
H2O+

0,35
0,03

H2O− 0,02
P2O5 0,32 0,33
Сумма 100,6 99,57

*[Jakobsson, 1979]; ** [Thorarinsson et al., 1964]
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меньших количествах, в базальтовых провинци-
ях на континентах. В последнем случае, как и на 
островах, образование палагонита происходит как 
в водных условиях, так и на суше, в зоне измене-
ния разнообразных гиалокластитовых отложений 
и корок закала на поверхности излившихся ба-
зальтов. Исследование продуктов изменения вулка-
нических стекол разного состава позволило придти 
к выводу, что палагонит − это продукт изменения 
только базальтового закалочного стекла − сидеро-
мелана. Анализ характера взаимоотношения си-
деромелана, палагонита и комплекса вторичных 
минералов однозначно указывает на эпигенети-
ческий характер процесса палагонитизации [Геп-
тнер, 1977б]

Изменение сидеромелана на дне океанов и в 
наземной обстановке в гидротермальных услови-
ях, химический состав и структурные особенно-
сти возникающего при этом палагонита подробно 
рассмотрены в ряде работ. Наиболее полный спи-
сок литературы приведен в статье А.Г. Коссовской 
[1982]. Меньше известно о характере изменения 
сидеромелана в результате воздействия почвен-
ных процессов и в толще ледниковых покровов.

Ниже будут рассмотрены микроструктурные 
особенности палагонита, образовавшегося в низ-
котемпературных обстановках на поверхности 
Земли и при воздействии на стекло нагретых под-
земных вод или пара. Проведенное исследование 
позволило установить, что при изменении базаль-
тового стекла и замещении его палагонитом в 
условиях умеренно-холодного и влажного клима-
та Исландии важную роль играет микробиологи-
ческая активность.

В начале необходимо подробнее остановиться 
на составе, структурных особенностях и условиях 
образования сидеромелана − исходного материала 
для формирования палагонита.

5.1.1. Состав, структура и условия 
образования сидеромелановых стекол
Сидеромеланом называется прозрачное и полу-

прозрачное базальтовое стекло, в котором рудные 
минералы отсутствуют полностью или встречают-
ся очень редко, в то время как валовое содержание 
железа достигает 10 %, а иногда и более. Предпо-
лагается, что генетическая связь палагонита и си-
деромелана обусловлена существованием слабых 
структурных связей в силикатном каркасе этого 
типа стекла и равномерным распределением в нем 
большей части железа в виде легко окисляющейся 
двухвалентной формы.

В образце однородная стекловатая масса сиде-
ромелана чёрная. В шлифе сидеромелан прозра-
чен или полупрозрачен, окрашен в различные тона 
зеленого и зеленовато-коричневого и коричнево-
го цветов. Реже встречаются слабоокрашенные, 
почти бесцветные стекла. Обычно это стекло со-
держит редкие единичные кристаллы или группы 
кристаллов плагиоклаза и (или) пироксена, еди-
ничные кристаллы и сростки мелких кристаллов 
плагиоклаза, пироксена и магнетита. Микролиты 
рассеяны в стекле неравномерно. Микролиты пла-
гиоклаза иногда являются центрами вариолитовых 
структур, сложенных пироксенами (рис. 6 а, б).

Закалочное происхождение сидеромелана, по-
степенный переход его в микрокристаллическую 

Рис. 6. Закалочное сидеромелановое стекло:
а − корка закалки подушечных базальтов; б − мелкая фракция гиалокластики. Ст − свежее стекло; Пл − микролиты плагио-

клаза; Пир − пирит; Вар − вариолитовые сростки и каёмки пироксена вокруг микролитов плагиоклаза; Маг − магнетит
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породу (тахилит) и петрографическое отличие 
этих типов породы четко показано в работе [Fuller, 
1932]. Подробная петрографическая характеристи-
ка и химический состав сидеромеланов приводит-
ся также в: [Noe-Nygaard, 1940; Peacock, 1926].

Постепенный переход закалочного сидероме-
ланового стекла в тахилитовый тип породы не-
однократно наблюдался в шлифах при изучении 
даек, субаэральных (лава вулкана Суртсей, из-
вержение 1967 г.) и субаквальных (подушечные 
лавы ряда районов Исландии) лавовых тел, круп-
ных обломков субаэральной тефры (извержение 
вулкана Эльдфедль, 1973 г., о-в Хеймаэй), пуль-
веризационных гиалокластитов (Южная Ислан-
дия, район Киркьюбайярклаустура). Везде внеш-
ние порции застывшей лавы состояли из слабоо-
крашенного в желто-коричневые тона прозрач-
ного стекла, включающего иногда небольшое 
количество микролитов плагиоклаза, пироксена 
и оливина. При движении в глубь породы или 
крупного обломка тефры в стекле появляются 
микролиты. Постепенно количество их увели-
чивается, иногда появляются отдельные, снача-
ла редкие вариолитовые скопления пироксена, 
затем стекло исчезает полностью и внутренняя 
часть корки закала оказывается состоящей из 
раскристаллизованной породы с микрокристал-
лической радиально-лучистой сферолитовой или 
призматически-зернистой структурой.

В зоне интенсивного парообразования, напри-
мер, при гидроэксплозивных извержениях, зака-
лочные стекла очень часто бывают сильнопори-
стыми, пемзовидного облика. Образующиеся при 
этом поры достаточно крупные, хорошо видны в 
оптический микроскоп. Десквамационная и пуль-
веризационная гиалокластика обычно содержит 
небольшое количество крупных газовых пустот. 
Мельчайшие газовые пустоты в большом коли-
честве обнаружены при исследовании десквама-
ционных и гидроэксплозивных сидеромелановых 
стекол под сканирующим микроскопом там, где 
в стекле располагаются отдельные микролиты, 
«скелетные» кристаллы и вариолитовые сростки 
кристаллов пироксена. Там, где вариоли достига-
ют значительных размеров, газовые пустоты уве-
личиваются настолько, что их можно наблюдать в 
оптический микроскоп. Такое соотношение кри-
сталлов и ассоциирующих с ними газовых пустот 
может указывать на интенсивное выделение газа в 
процессе раскристаллизации расплава.

При исследовании стекол сидеромелановых ту-
фов под сканирующим микроскопом при увеличе-
ниях в 10 000−15 000 раз выявлено наличие мель-
чайших (0,01−0,06 мкм) открытых трещин, обра-
зовавшихся, видимо, в момент взрыва достаточно 
вязких или уже затвердевших порций расплава.

Важной микроструктурной особенностью сиде-
ромелановых стекол является наличие в стеклова-
той массе густой сети тончайших пор. Стекла бук-
вально пронизаны сетью микропор. Иногда эти пу-
стоты достаточно крупные (до 2 мкм), и их можно 
видеть в шлифах при большом увеличении. Размер 
мельчайших видимых пор колеблется от 0,01 до 0,2 
мкм. Наиболее крупные поры (до 2 мкм) концен-
трируются на стенках крупных газовых пузырьков. 
Сеть микропор в толще стекла распределена нерав-
номерно и даже при очень больших увеличениях 
(10 000−20 000 раз) при исследовании под скани-
рующим микроскопом на свежих участках сиде-
ромелана поры можно видеть далеко не всегда. Их 
существование отчетливо проявляется только при 
гидратации стекла и начальных стадиях его изме-
нения. В этих условиях система вытянутых, воло-
совидных микропор «проявляется», увеличиваясь 
в размере и подчеркиваясь распространением про-
дуктов изменения стекла вдоль мельчайших отвер-
стий и полостей (рис. 7).

Микропористость стекол обеспечивает срав-
нительно легкий доступ в них воды и тем самым 
способствует быстрому их разрушению. Однако 
важно отметить, что микропористость характерна 
не только для сидеромелановых, но и для других 
типов стекол [Ованесян, Саакян, 1969; Карапетян 
и др., 1969]. Поэтому причину превращения сиде-
ромелана в палагонит следует искать среди особен-
ностей вещественного состава этого типа стекол.

Сходство химического состава сидеромелано-
вых стекол и генетически связанных с ними ба-
зальтов отмечалось многими исследователями, 
изучавшими корки закала подушечных лав. Ана-
логичные результаты получены при исследовании 

Рис. 7. Микропористость сидеромелановых стекол
Контракционные трещины (стрелки) и волосовидные 

микропоры, пространственно связанные с газовой поло-
стью, шлиф
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химического состава подушечных лав, гидро-
эксплозивных сидеромелановых туфов и субаэ-
ральных потоков толеитовых базальтов, слагаю-
щих единый интрагляциальный вулканический 
комплекс трещинного извержения хребта Кауль-
фстиндар юго-западной части Исландии. Близкий 
химический состав получен для сидеромелано-
вой гидроэксплозивной тефры, стеклянной фазы 
обломков тефры и лав щелочных оливиновых 
базальтов наземного этапа извержения вулкана-
острова Суртсей (1963–1967 гг). (табл. 4).

5.1.2. Распределение петрогенных 
элементов в стекле

Замещение сидеромеланового стекла в преде-
лах корки закала субаэральных и субаквальных 
базальтов тонкозернистой полнокристаллической 
породой, не отличающейся от стекла по хими-
ческому составу, происходит в результате очень 
быстрой кристаллизации в зоне соприкосновения 
расплава с воздухом или паром. Для исследования 
особенностей распределения петрогенных эле-
ментов в базальтовом стекле были отобраны об-
разцы из стеклянной корки подушечных лав, зале-
гающих в виде мощного покрова на морских верх-
неплиоценовых отложениях гляциального шель-
фа [Исландия и Срединно-океанический хребет. 
Стратиграфия. Литология, 1978]. Сравнительный 
анализ характера распределения петрогенных эле-
ментов в корке закалки и в кристаллической части 
подушечных лавах позволил выявить некоторые 

особенности, которые могут быть связаны с раз-
личной скоростью остывания расплава одного и 
того же состава.

Рентгеноспектральный микроанализ свежего 
сидеромеланового стекла показал, что по характе-
ру распределения все петрогенные элементы могут 
быть разделены на две группы: элементы, распро-
страненные в стекле и минералах-вкрапленниках, 
и элементы, которые концентрируются только в 
стекле [Гептнер, Селезнева, 1979]. К первой груп-
пе относятся Si, Al, Ca, Na, Fe и Mg, а ко второй 
− Ti и K. В тоже время Si и Ca довольно равномер-
но распределены между стеклом, пироксенами и 
плагиоклазами, а Al и Na значительно больше в 
плагиоклазах, чем в стекле. Равномерно распре-
делены в стекле Fe, Mg, Ti и K, а содержание Mg в 
оливинах и пироксенах по сравнению со стеклом 
резко увеличивается. Ti и K в плагиоклазах, пи-
роксенах и оливинах отсутствуют (рис. 8).

Петрографическое исследование и сравни-
тельный анализ характера распределения петро-
генных элементов в сидеромелановом стекле и 
заключенных в нем кристаллитах и микролитах 
позволили установить, что в местах образования в 
стекле кристаллитов присутствует Ca и увеличено 
содержание Mg, что свидетельствует о наличии 
здесь мельчайших кристаллических индивидуу-
мов пироксена. В сидеромелановой корке закал-
ки они образуют микроскопические скопления и 
тончайшие каемки вокруг микролитов плагиокла-
зов (см. рис. 6, а). По мере движения внутрь ла-
вового тела, но еще в корке закалки, мельчайшие, 

Таблица 4. Химический состав лав и сидеромелановых стекол разного генезиса

Местоположение образ-
цов Компоненты, %

Интергляциальный ком-
плекс хребта Каульфстин-
дар

SiO2 TiO2 Al2O3 Fe2O3 FeO CaO MgO MnO Na2O K2O H2O
− H2O

+ P2O5
Сум-
ма

Подушечные лавы 46,79 1,44 14,50 2,41 9,95 12,16 10,48 0,18 2,18 0,25 0,04 0,11 0,07 99,66
Гидроэксплозивные туфы 46,27 1,40 14,57 2,83 8,38 11,83 9,02 0,18 1,87 0,23 1,64 1,21 0,07 99,54
Субаэральных лавы 46,89 1,40 14,35 2,05 9,67 12,15 10,56 0,18 2,03 0,20 0,06 нет 0,09 99,63
Шельфовый вулкан-
остров Суртсей
Гидроэксплозивные туфы 46,50 2,28 16,80 1,65 10,80 8,45 7,62 0,20 3,32 0,57 0,02 0,03 0,33 99,57

Стеклянная фаза гиало-
кластики *

47,27 3,15 13,92 11,96 сум-
марное 12,49 5,68 0,23 1,56 0,72 не определялось 96,98

49,87 2,82 15,75 12,49 сум-
марное 9,76 5,62 0,24 3,72 0,77 «-» 101,06

Лавы наземного этапа из-
вержения ** 46,7 2,1 15,3 2,0 10,2 10,5 9,2 0,18 3,1 0,47 0,35 сум 0,32 100,6

* − анализы получены на микрозонде [Холодкевич, Гептнер, 1982].
** − данные Якобссона [Jakobsson, 1979].
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оптически не диагностируемые кристаллы пирок-
сена (кристаллиты), образующие иногда хорошо 
выраженную вариолитовую структуру, сменяются 
оптически различимыми кристаллами пироксе-
нов, также сконцентрированными в стекле в виде 
разнообразных скоплений и оторочек на поверх-
ности плагиоклазов. В тахилитовой части гиа-
локластитов количество микролитов пироксенов 
возрастает еще больше, но характер распределе-
ния их в породе остается прежним. Кристаллы 
равномерно распределены в стекле и образуют 
оторочки на поверхности плагиоклазов.

5.1.3 .Палагонитизация сидеромеланового 
стекла

Впервые детальное петрографическое иссле-
дование сидеромелановых туфов и продуктов их 
гидратации – палагонита − дано в работе М. Пико-
ка [Peacock, 1926], где он выделил два типа пала-
гонитов – гелеобразный и двупреломляющий. По 
мнению этого исследователя, при низкотемпера-

турной гидратации сидеромелана образуется изо-
тропный гелеобразный палагонит. При гидрата-
ции под воздействием горячих вод основным про-
дуктом является фибро- или двупреломляющий 
палагонит. Рассматривая преобразование сидеро-
мелана в палагонит, М. Пикок [Peacock, 1926] от-
мечал, что этот процесс сопровождается частич-
ным выщелачиванием из стекла Ca и Na и почти 
полным окислением Fe2+. Он также допускал, что 
при частичной потере воды палагонит кристалли-
зуется в хлориты и цеолиты.

Позднее возникновение двупреломляющего 
палагонита стало рассматриваться как результат 
последовательного изменения гелеобразного па-
лагонита [Мэтьюз, 1973; Raw, 1943; Stokes, 1971] 
и было установлено, что двупреломляющие пала-
гониты представляют собой глинистые минералы 
группы монтмориллонита [Raw, 1943]. В дальней-
шем, для того чтобы избежать терминологической 
путаницы, было предложено не употреблять тер-
мин «фибро- (или двупреломляющий) палагонит» 
Пикока, так же как термин «фаза Y» Стокса, счи-

Рис. 8. Распределение петрогенных элементов в свежем закалочном сидеромелановом стекле
Ст − стекло; Пл − плагиоклаз; Пир − пироксен; Ол − оливин
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тая его излишним синонимом железистого монт-
мориллонита [Гептнер, 1977б]. Нет оснований и 
для употребления специального названия «гелео-
бразный палагонит» [Peacock, 1926] или «фаза 
X» Стокса потому, что коллоидальное строение 
палагонита в значительной степени наследуется 
от сидеромелана. Если же происходит коренное 
преобразование стекла с изменением его первона-
чального коллоидного строения, то образующие-
ся при этом минералы уже имеют в литературе со-
ответствующие названия (различные глинистые 
минералы, цеолиты).

В работе [Гептнер, 1977б] палагонитом пред-
ложено называть вещество, формирующееся при 
гидратации и частичном выщелачивании, хими-
чески и структурном изменении сидеромелана. 
Химический состав палагонита непостоянен, так 
как степень гидратации и интенсивность выноса 
различных элементов из стекла зависят от того, в 
каких условиях они происходят (от температуры, 
химического состава и минерализации соприка-
сающихся со стеклом вод).

5.1.4. Структурные типы палагонита
Палагонитизация всегда начинается с перифе-

рии и проникает в глубь стекла по трещинкам. Па-
лагонит от стекла отличается меньшим показателем 
преломления. Средний показатель преломления си-
деромелана 1,6, а палагонита – колеблется от 1,5 до 
1,4. Такой разброс значений показателей преломле-
ния обусловлен различиями в содержании в пала-
гоните гидроксидов железа и воды. Минимальные 
значения относятся к бесцветным, совершенно ли-
шенным гидроксидов железа участкам палагонита. 
Полное удаление гидроксидов железа из палагони-
та легко достигается в лабораторных условиях при 
помещении его в 2 %-ный раствор соляной кисло-
ты при комнатной температуре. В шлифах палаго-
нит легко отличается от сидеромелана по окраске, 
будучи чаще окрашен в различные тона зеленого, 
зелено-желтого и желтого цвета.

Обычно палагонит развит в виде каймы различ-
ной ширины по внешнему краю обломков стекла, 
а также проникает внутрь его на отдельных участ-
ках по трещинкам. Граница палагонита и стекла 
четкая, неровная. В пузырчатых, вспененных си-
деромеланах каемки палагонита встречаются так-
же на поверхности некоторых газовых полостей, 
расположенных у края обломка и, видимо, имев-
ших сообщение с внешней средой. Газовые по-
лости, находящиеся во внутренней части обломка 
стекла, совершенно лишены следов гидратации.

Даже при очень интенсивной палагонитиза-
ции, когда обломки сидеромелана оказываются 
измененными почти полностью, внешний контур 

обломков, замещенных сначала палагонитом, а 
потом глинистыми минералами, остается четким, 
а заключенные в него вкрапленники оливина, пи-
роксена или плагиоклаза сохраняются свежими. 
Трещинки, рассекающие стекло в различных на-
правлениях, обрываются у контакта с палагони-
том, иногда рассеченным уже другой, часто более 
грубой системой трещин, возникающих при его 
дегидратации (рис. 9).

По микроструктурным особенностям разли-
чаются зональный и незональный (чешуйчатый) 
типы палагонита [Гептнер, 1977б]. Микрозерни-
стая структура и зональное строение палагонитов 
хорошо видно в шлифах уже при небольших уве-
личениях. В проходящем свете очень часто можно 
видеть концентрическое расположение полос па-
лагонита вокруг сохранившегося неизменным ядра 
сидеромелана. Ширина отдельных полос от 2 до 10 
мкм, отличаются они по рельефу и окраске.

В большинстве случаев устанавливается четкая 
связь характера рельефа и окраски полос. Жёлтые 
и коричнево-жёлтые полосы характеризуются 
сравнительно более крупнозернистой структурой. 
Бесцветные, бледно-жёлтые и зелёные полосы 
отличаются очень тонкой зернистой структурой. 
Для бесцветных, слабо окрашенных и зеленых 

Рис. 9. Характер соотношения сидеромеланового 
стекла, палагонита и комплекса низкотемпературных 
гидротермальных минералов, замещающих палагонит 
и развитых в межзерновом пространстве (зарисовка 
шлифа)

Ст − стекло; Пз − зональный палагонит, стрелки − 
трещинки дегидратации; Пк − «корешковый» палагонит; 
См − смектиты; Цем − изотропный кремнистый цемент
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палагонитов характерна тончайшая полосчатость, 
субпараллельная границам крупных полос (см. 
рис. 3, в, г в): [Гептнер, 1977б]).

При исследовании под сканирующим микро-
скопом (СЭМ) установлено, что появление кон-
центрической зональности палагонита обуслов-
лено неравномерным распространением в них 
пор различного размера (рис. 10, а, б). Появление 
грубого зернистого рельефа полос обусловлено 
наличием густой сети крупных пор (0,1–0,5 мкм). 
Напротив, микрозернистые и ровные полосы сло-
жены палагонитом, в котором размер основной 
массы пор менее 0,1 мкм. Отдельные наиболее 
крупные поры или канальца (около 0,2–0,5 мкм) 
пересекают тонкопористые зоны палагонита. Гра-
ницы между зонами могут быть расплдывчатыми 
и четкими. В последнем случае вдоль границы 
располагается серия крупных пор. Стенки пор 
сложены рыхлым комковатым материалом. Часто 
встречаются поры, частично забитые или полно-
стью закупоренные таким материалом.

При исследовании рельефа естественных ско-
лов даже при увеличении порядка 7000–10 000 раз 
граница палагонит–сидеромелан остается четкой. 
Однако в шлифах в проходящем свете при отно-
сительно небольших увеличениях (400–500 раз) 
в краевой части стекла видна зона шириной до 
10 мкм, пронизанная сетью крупных (до 2 мкм в 
поперечнике), вытянутых и слабо изгибающихся 
пор, напоминающих по виду корешки растений. 
В общем, они направлены перпендикулярно к по-
верхности контакта палагонита и сидеромелана 
(по краю обломка или в газовых полостях) и за-
мыкаются при движении в глубь последнего (см. 
рис. 7, а). Важно подчеркнуть, что эта система 
пор пересекает контракционные трещины в сте-

кле, образовавшиеся во время остывания распла-
ва. Это свидетельствует о формировании системы 
пор в уже остывшем стекле. На контакте сидеро-
мелана с такой системой пор часто развит крупно-
пористый палагонит.

Ниже будет показано, что формирование не-
которых подобных структурных особенностей 
палагонита может быть связано с деятельностью 
бактерий, участвующих в разрушении стекла.

Рассмотренный способ разрушения сидероме-
ланового стекла и замещения палагонитом назван 
«корешковым» замещением [Гептнер, 1977б]. 
Морфологические особенности такого типа раз-
рушения стекла свидетельствуют об интенсивном 
течении процесса выщелачивания во время обра-
зования крупнопористых палагонитовых полос.

При менее интенсивном выщелачивании за-
мещение сидеромелана палагонитом происходит 
без образования на поверхности стекла крупных 
пор. Свидетельством этого может служить микро-
пористый характер палагонита, непосредственно 
примыкающего к стеклу. В этом случае граница 
сидеромелан−палагонит четкая, неровная. Харак-
терная особенность ее очертания в срезе − наличие 
многочисленных, разного размера полукруглых 
углублений, вдающихся в стекло. В случае хорошо 
развитой зональности полосы в палагоните точно 
повторяют все мельчайшие изгибы фронтального 
контура границы сидеромелан−палагонит.

Поверхность такого обломка сидеромеланово-
го стекла оказывается покрытой мелкими окру-
глыми углублениями, тесно соприкасающими-
ся друг с другом, иногда сливающимися в более 
крупные «оспины» или мелкие ячейки. Этот тип 
замещения стекла палагонитом был назван «ячеи-
стым» [Гептнер, 1977б] (рис. 11).

Рис. 10. Зональная структура палагонита, СЭМ
а − вытянутые полости, располагающиеся согласно с зональной структурой палагонита разной плотности; б − чередование 

плотных и пористых микрозернистых частей палагонита.
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Иногда удается видеть смену во времени ячеи-
стого типа замещения сидеромелана единичными 
или системой вытянутых пор. В палагонитовой 
каемке, прилегающей к стеклу, появляются круп-
ные, уходящие вглубь стекла поры. При интен-
сивном развитии этого процесса мелкопористый 
палагонит замещается крупнопористым.

Зональный палагонит особенно интенсивно 
развивается при воздействии на стекло нагретых 
вод. Такой же тип палагонита возникает при ги-
дратации и выщелачивании стекла на поверхно-
сти земли под влиянием различных экзогенных 
факторов. Незональный и чешуйчатый 
палагонит известен сейчас только среди 
ледниковых отложений (абляционные и 
основные морены).

Изучение сидеромеланов из толщи 
мореносодержащего льда и из уже отло-
женных основных морен показало, что 
палагонитизация начинается в ледовых 
условиях и происходит достаточно ин-
тенсивно в процессе переноса и истира-
ния стекла в толще «живого» льда. В то 
же время можно говорить о неравномер-
ном распространении процессов палаго-
нитизации в толще льда. Среди тефры, 
выпавшей при извержении на лед, а затем 
в процессе развития ледника оказавшейся 
внутри ледникового покрова, наряду с со-
вершенно свежими встречаются обломки 
стекла разной степени палагонитизации. 
Ледниковое истирание пепловых частиц 
способствовало постоянному удалению с 
поверхности обломков части палагонита.

При исследовании поверхности пе-
пловых частичек, извлеченных из толщи 

льда, под сканирующим микроскопом 
хорошо видны пятна отслоившегося 
стекла, располагающиеся в виде от-
дельных чешуй, или скопления их как 
на вогнутых, так и на выпуклых участ-
ках поверхности обломков. Это – «че-
шуйчатый» тип палагонита [Гептнер, 
1977б] (рис. 12). Края у чешуек не-
ровные, закруглённо-рваные, фестон-
чатые. Микропористость, отчетливо 
фиксирующаяся на поверхности све-
жих пепловых частичек, присутствует 
и на поверхности чешуек палагонита.

Микроструктура палагонита, об-
разовавшегося в ледовой обстановке, 
значительно отличается от рассмотрен-
ных выше типов (зонального, ячеисто-
го), сформировавшихся на поверхно-
сти земли. Прежде всего, следует ука-
зать на то, что в данном случае совер-

шенно отсутствует зональный палагонит. Можно 
было бы думать, что в значительной степени это 
связано с истиранием и постоянным удалением 
с поверхности обломков формирующегося пала-
гонита. Однако исследование под сканирующим 
микроскопом сколов палагонитизированной сиде-
ромелановой кластики из верхнеплейстоценовых 
основных морен показало отсутствие зонально-
сти даже в наиболее толстых (до 20 мкм) палаго-
нитовых каймах, образовавшихся в углублениях 
на поверхности обломков стекла. При больших 
увеличениях внешний край палагонитизирован-

Рис. 11. Контакт сидеромеланового стекла (Ст) с ячеистой 
поверхностью и палагонита (П), СЭМ

Рис. 12. Начальные стадии формирования чешуйчатого 
палагонита:

Ст − стекло; П − палагонит, СЭМ
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ных обломков стекла основных морен «размазан» 
и связан постепенными переходами с кремнистым 
цементов матрикса морены.

Таким образом, появление чешуйчатого от-
слаивания на поверхности сидеромелана харак-
теризует, видимо, самые ранние этапы изменения 
сидеромеланового стекла. При более длительном 
течении процесса палагонитизации в благоприят-
ных условиях развивается ячеистая поверхность, 
затем появляется зональность в палагоните, фик-
сирующаяся разной окраской и пористостью обра-
зующегося при изменении стекла вещества. Име-
ющийся в настоящее время материал определенно 
указывает на то, что одной из причин возникно-
вения зональности является изменение химиче-
ского состава вод, воздействовавших на стекло. 
По мнению С.П. Якобсона [Jakobsson, 1972], об-
разование тонкой концентрической полосчатости 
современных палагонитов, формирующихся в на-
стоящее время в прикратерной зоне вулкана Сурт-
сей, зависит от колебаний температуры и измене-
ния количества пара, пронизывающего породу на 
термальной площадке. Отсутствие зональности в 
палагонитах, образовавшихся внутри толщи льда, 
может быть объяснено тем, что гидрохимическая 
и температурная обстановки внутри ледниковых 
покровов в течение длительного времени остают-
ся достаточно однообразными.

5.1.5. Химический состав палагонита
Характерной особенностью свежих сидероме-

лановых стекол и раскристаллизованных разно-
стей базальтов является очень низкое содержание 
воды. Мало воды и в свежих наземных и подво-
дных базальтах и базальтовой тефре [Гептнер, 
1977б, Герасимовский и др., 1978, Гептнер, Селез-
нева, 1979, Гептнер и др., 1984] (см. табл. 1−4).

Интенсивность гидратации и изменения пер-
вичного состава сидеромелана в основном зави-
сит от температуры, а в поверхностных услови-
ях, как будет показано ниже, возможно, большую 
роль играют микроорганизмы, участвующие в 
разрушении структуры стекла и окислении Fe2+.

Туфы вулканической постройки вулкана Сурт-
сей, состоящие из сидеромелановой кластики, на-
копились в 1963−1964 гг. в период гидроэкспло-
зивной деятельности вулкана. При таких изверже-
ниях в результате контакта воды и магматического 
расплава в жерле вулкана происходила мгновен-
ная закалка и остывание мелких порций остекло-
ванного расплава. Во время извержения гидро-
эксплозивная кластика интенсивно смачивались 
морской водой, испарявшейся затем с поверхно-
сти насыпного конуса. При этом на поверхности 
стекла формировались кристаллы ангидрита [Геп-

тнер, 1977б]. Несмотря на такое интенсивное сма-
чивание вулканического стекла, после окончания 
извержения оно несколько лет в основной массе 
остаётся неизменённым.

Отсутствие следов изменения на поверхности 
песчаных и алевритовых пепловых частиц под-
тверждено при исследовании на сканирующем 
электронном микроскопе. Поверхность пепло-
вых частиц совершенно свежая, ровная, с сохра-
нившимися следами пластических деформаций 
и мельчайших полостей газовых пузырьков. Ма-
териал для исследования был собран в 1971 году 
А.А. Красновым на склоне насыпного конуса. Об-
ломки грубой пелитовой размерности характери-
зуются острыми углами и гранями (рис. 13). По 
данным С.П. Якобсона [Jakobsson, 1972], палаго-
нитизация в туфах вулкана Суртсей впервые была 
зафиксирована только в 1969 г., спустя 2 года после 
прекращения активной фазы извержения и только 
в пределах термальной прикратерной площади.

При подводных излияниях остывание лавовых 
«подушек» и шелушение стекловатой корки проис-
ходило достаточно быстро. Тем не менее, как было 
показано выше, не затронутые гидротермальной 
активностью эти породы также длительное время 
остаются неизмененными (см. табл. 1–4).

Начальные этапы разрушения структуры стек-
ла в период его гидратации четко устанавливаются 
при изучении содержания в стеклах радиоактив-
ного изотопа 40Ar и исследовании распределения 
некоторых петрогенных элементов. Известно, что 
закалочные сидеромелановые стекла подушечных 
лав по сравнению с базальтами основной части по-
душки содержат в большом количестве заимство-
ванный из расплава избыточный радиоактивный 
изотоп 40Ar, «захваченный» стеклом при его мгно-
венном образовании [Dalrymple, Lanpher, 1969]. 
Захват закалочными стеклами радиоактивного изо-
топа аргона подтвердилось при исследовании си-

Рис. 13. Пелитовая фракция сидеромелановой 
тефры насыпного конуса вулкана Суртсей, СЭМ
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деромелановых стекол исторического извержения 
вулкана Суртсей в Исландии [Гептнер и др., 1984]. 
Исследовавшаяся сидеромелановая тефра, слагаю-
щая насыпной конус вулкана, отложилась в 1963–
1964 гг. в период гидроэксплозивной деятельности 
вулкана. Стекло формировалось в результате кон-
такта воды и магмы, проникавшей в жерло, закалки 
мелких порций расплава и выбрасывавшихся вверх 
вместе с водой и клубами пара.

Стекло гидроэксплозивных туфов содержит 
большое количество захваченного аргона (2,69 ± 
0,27 40Ar рад ⋅ 10−7 cм3/г), и поэтому рассчитанный 
возраст современной гиалокластики оказывается 
очень древним (13 ± 15 млн лет). В то же время 
сидеромелановая корка закала канатных лав, из-
вергавшихся этим же вулканом в 1965–1966 гг., 
практически не содержит радиоактивный изотоп 
аргона. В отличие от мгновенно остывающей ги-
дроэксплозивной тефры медленное остывание 
лав на поверхности вулкана способствовало де-
газации и удалению аргона из стекловатой корки 
закала лавового потока.

Инициальная гидратация стекла и перераспре-
деление в нём некоторых петрогенных элементов 
установлены рентгеноспектральным микрозон-
дированием в образце петрографически свежего 
закалочного стекла гидротермально-изменённых 
подушечных лав. Миграция и заполнение про-
странства контракционных трещин железом вы-
является при сопоставлении данных распределе-
ния петрогенных элементов на участке петрогра-
фически свежего стекла (рис. 14).

Начальный этап изменения сидеромеланово-
го стекла хорошо фиксируется при исследовании 
распределения петрогенных элементов в зоне 
«корешкового» палагонита в зоне низкотемпера-
турного гидротермального изменения. На сним-
ках распространения Si, Al, Na и Mg в стекле, не-
посредственно примыкающем к палагониту, четко 
выявляются вытянутые и изометричные поровые 
пространства зоны растворения, лишенные этих 
элементов. В тоже время поры отсутствуют или 
очень слабо выражены на снимках распростране-
ния Ti, Fe и K1. Это явление можно интерпретиро-
вать как перераспределение петрогенных элемен-
тов в зоне «корешкового» палагонита и выносом 
в первую очередь Na, Mg, Si и Al из растворяю-
щегося стекла (рис. 15). Растровое рентгеноско-
пическое микрозондирование сидеромеланового 
стекла в зоне распространения «корешкового» 
палагонита выявило отсутствие или уменьше-
ние содержания Si, Mg по сравнению с Ca, Fe и 

Ti. Следовательно, уже в самом начале процесса 
палагонитизации в зоне «корешкового» палагони-
та наблюдается перераспределение в стекле ряда 
элементов.

Детальное исследование современного процес-
са гидротермальной палагонитизации сидероме-
лановой тефры на поверхности острова-вулкана 
Суртсей проведено С.П. Якобсоном [Jakobsson, 
1978а, 1972]. Рассматривая этот объект, следует 
подчеркнуть, что во время извержения и длитель-
ное время после него никаких признаков образо-
вания палагонита в отложениях насыпного конуса 
не было зафиксировано.

Как уже указывалось выше, первое появление 
палагонита в сидеромелановых гиалокластитах 
было обнаружено С.П. Якобсоном в 1969 году, 
спустя 2 года после окончания извержения, на тер-
мальной площади в прикратерной части вулкана. 
Состав стекла и палагонита исследовался с помо-
щью микрозонда. При анализе результатов анали-
за С.П. Якобсон допускает, что содержание желе-
за при палагонитизации оставалось постоянным, 
и основывается на этом допущении при пересчете 
полученных данных. Он отмечает, что в процессе 
палагонитизации на фумарольном участке при-
кратерной зоны вулкана из стекла были удалены 
Na2O, K2O, CaO, Al2O3, MgO, SiO2, перечисленные 
в порядке уменьшения относительного количе-
ства удаленных из стекла компонентов. Малопод-
вижными были титан и железо, входящее в состав 
стекла главным образом в виде FeO и окисляю-
щееся до Fe2O3. Содержание воды в палагоните 
достигало 35 % [Jakobsson, 1972].

Сходные результаты по интенсивности мигра-
ции элементов получены А.Р. Гептнером2 при пе-
ресчёте данных микрозондирования, полученных 
С.П. Якобсоном (табл. 5).

При изменении стекла на термальной площад-
ке вулкана Суртсей, палагонитизация осущест-
влялась при достаточно высокой температуре (до 
100 °С) и воздействии на породу пара, состоявшего 
в значительной степени из морской воды, со зна-
чениями pH от 7,7 до 8,3. В зоне палагонитизации 
обнаружены следующие вторичные минералы, по 
времени формирования образующие следующий 
ряд: опал, шабазит, кальцит, филлипсит и смекти-
ты [Jakobsson, 1972]. Здесь вторичные минералы 
образовались за счет компонентов, выделявшихся 
из стекла при палагонитизации.

При воздействии нагретых подземных вод 
внешняя зона лавовых тел и в первую очередь 
десквамационная гиалокластика замещаются 

1Здесь приводится иллюстрация только части исследованной площади для Si, Mg, Ca, Fe и Ti.
2Ряд подвижности элементов рассчитан по методике элемента свидетеля, в данном случае Ti.
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Рис. 14. Распределение Si, Al, Ca, K, Ti и Fe на участке сидеромеланового стекла, разбитого системой тонких 
контракционных трещин

Рис. 15. Распределение петрогенных элементов (Si, Mg, Ca, Fe, Ti) в зоне корешкового палагонита на контакте 
свежего сидеромеланового стекла и крупнопористого палагонита

1 − стекло; 2 − поры зоны корешкового палагонита; 3 − зона крупнопористого палагонита; 4 − плагиоклаз; 5 − пироксен
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вторичными продуктами. Пространство между 
обломками стекла, крупные открытые трещины, 
некоторые газовые полости, открывающиеся на-
ружу, заполняются смектитами, цеолитами и каль-
цитом. Стекло по краям обломков и по трещинкам 
замещается палагонитом. Хорошо развита зона 
«корешкового» палагонита с отдельными крупны-
ми каналами растворения, глубоко проникающи-
ми в стекло. Свидетельством начала изменения 
стекла может служить содержание в нём воды. 
Участки стекла в гидротермально измененных 
десквамационных гиалокластитах, кажущиеся в 
шлифе свежими, содержат намного больше воды 
(0,45 %, см. табл. 5) по сравнению с современной 
неизмененной сидеромелановой гидроэксплозив-
ной гиалокластикой (0,05 %) уже упоминавшего-
ся вулкана Суртсей [Thorarinsson et al., 1964].

При рассмотрении химического состава пала-
гонита важно подчеркнуть, что его формирование 
происходит без изменения объёма стекла. Петро-
графическим подтверждением этого являются, 
точное соответствие границ обломка стекла и па-
лагонита, а также отсутствие деформаций газовых 
пустот и смещения кристаллов, попавших в зону 
палагонитизации. Для выявления абсолютных ко-
личеств удаленных из стекла элементов необхо-
димо учитывать различия удельных весов стекла 
и палагонита. Для исследованных образцов соот-
ветствующих данных нет, а для ориентировочных 
расчётов могут быть приняты значения удельного 
веса, известные в литературе [Hay, Iijima, 1968, 
Noe-Nygaard, 1940, Peacock, 1926] (для стекла и 
палагонита они равны соответственно 2,75 и 2,00).

При исследовании процесса преобразования 
стекла, замещения его палагонитом и для выяс-
нения миграции элементов в зоне воздействия 
на стекло нагретой воды целесообразно вос-
пользоваться отношением исследуемых окислов 
к какому-нибудь компоненту, стабильному в рас-
сматриваемой зоне изменения. Таким компонен-
том, как будет показано ниже, может быть титан, 
не покидающий пределы изменяющегося стекла 
при его палагонитизации и даже последующем за-
мещении глинистыми минералами.

Изучение распространения петрогенных эле-
ментов в разных зонах палагонита гидротермаль-
но изменённых гиалокластитов проводилось по 
растровым снимкам, сделанным в характеристи-
ческом рентгеновском излучении на микрозонде 
КАМЕКА, MS-46, (аналитик М.А. Селезнева). 
Анализировались фрагменты десквамационной 
гиалокластики, состоящие из стекла, микролитов 
плагиоклаза и оливина. По периферии обломков 
стекло замещено палагонитом, по четкой границе 
соприкасающимся со смектитом в межзерновом 
пространстве гиалокластики.

На растровых снимках видно, что титан скон-
центрирован в зоне контакта смектита и сидеро-
меланового стекла. По данным микрозондового 
анализа, в палагоните заметно больше Ti, по срав-
нению как со свежими участками стекла, так и с 
глинистым веществом цемента.Обогащение пала-
гонита титаном на границе со смектитом, по ре-
зультатам рентгеноспектрального сканирования, 
наблюдалось в серии исследовавшихся образцов 
(рис. 16) (см. рис. 3, [Гептнер, Селезнёва, 1979]).

Рис. 16. Распределение Si, Al, Ca, Fe, Mg, Ti и K в гиалокластике на контакте с гидротермальным смектитом.
А − отраженные электроны, См − смектит
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Плотный незональный палагонит по сравне-
нию со стеклом наиболее заметно обеднен Na, Ca 
и Mg. Изменяется содержание и других элементов, 
но распределение их в палагоните разное. Можно 
говорить о близком характере распределения (или 
содержания) Si и Al в стекле, палагоните и глини-
стом цементе породы. Следует отметить, что ка-
жущееся увеличение содержания Ti, в палагоните 
по сравнению со стеклом обусловлено разницей 
удельных весов исследуемых объектов. Нет ника-
ких оснований предполагать, что палагонит обо-
гащается титаном за счет изменяющегося стекла 
или приносится с гидротермальными растворами. 
Нет данных и для того, чтобы утверждать об уда-
лении Ti из зоны палагонитизации. В глинистом 
веществе, примыкающем непосредственно к па-
лагониту, при рентгеноспектральном микрозон-
дировании титан не был обнаружен.

Согласно полученным данным растрового ми-
крозондирования, при формировании палагонита в 
гидротермальных условиях из стекла выносились 
только (или в основном) Mg, Na и Ca. Остальные 
компоненты петрогенного состава сидеромеланов 
практически полностью наследовались палагони-
том, а это означает, что значительная часть компо-
нентов, слагающих минералы цемента гиалокла-
ститов, приносились с гидротермальными раство-
рами. Это подтверждается также более поздним 
по сравнению со временем палагонитизации об-
разованием цемента. Важно подчеркнуть, что вто-
ричные минералы в крупных межзерновых про-
странствах нередко образуют стратиформные по-
лосчатые выделения, которые «упираются» в зону 
палагонитизации. Подобные соотношения свиде-
тельствуют о существовании разрыва во времени 
образования палагонита и комплекса вторичных 
минералов в гиалокластитах. Подробнее формиро-
вание стратиформных минеральных образований 
рассматривается ниже. Отсутствие непосредствен-
ной временнóй связи между палагонитизацией 
и возникновением на этом же участке комплекса 
аутигенных образований цемента подтверждается 
также заметным обогащением последних калием 
при общем низком содержании этого элемента в 
исследовавшихся стеклах.

Для сравнения кратко рассмотрим имеющиеся 
аналитические данные о перераспределении эле-
ментов при гидротермальном изменении сидеро-
мелановой гиалокластики в зоне формирования 
смектитов и цеолитов.

Исследовались гиалокластиты состоящие на 
85−90 % из сидеромеланового стекла с неболь-
шим количеством обломков микрокристалличе-
ских базальтов. Стекло и замещающий его пала-
гонит содержит до 3 % микролитов плагиоклазов, 
пироксенов и оливина и очень редко мелкие кри-

сталлы рудных минералов. Все минералы, вклю-
чая оливин, в зоне палагонитизации остались све-
жими. Палагонит распространен по периферии 
всех обломков сидеромелана и проникает вглубь 
по трещинкам. Палагонитизация отсутствует на 
поверхности газовых полостей, расположенных 
внутри обломков сидеромелана. Палагонитизиро-
ванные обломки сцементированы (в порядке об-
разования) смектитами, цеолитами и кальцитом

По данным классического (мокрого) хими-
ческого анализа, пересчитанным на безводный 
состав и выраженным в виде отношения содер-
жания исследованных окислов к TiO2, в стекле и 
палагоните малоподвижными элементами в рас-
сматриваемой обстановке были Si, Ti, Al, Fe, Mg, 
Mn и P (табл. 5).

Слабая подвижность MgO при палагонитиза-
ции, по данным химического анализа, находится 
в противоречии с приведенными выше резуль-
татами рентгеноспектрального микроанализа, 
указывающими на отсутствие или значительное 
снижение содержания этого элемента в палаго-
ните. Противоречивость полученных результа-
тов, возможно, объясняется тем, что палагонит 
для химического анализа отбирался вручную под 
бинокуляром и оказался обогащенным Mg за счет 
включенных в него остатков неизменённого сиде-
ромелана и микролитов оливина.

Итак, малоподвижными, практически не рас-
пространяющимися за пределы изменяющегося 
стекла в рассматриваемых обстановках были Ti и 
Fe. Отмечено перераспределение и концентрация 
титана в зоне «корешковой» палагонитизации. На 
фумарольном поле острова-вулкана Суртсей вто-
ричные минералы образовались за счет компонен-
тов, выделявшихся из стекла при палагонитизации 
при участии нагретой морской воды. При измене-
нии плейстоценовых пород в зоне воздействия пре-
сных нагретых вод смектит и цеолиты сформиро-
вались позже палагонита и цементируют палагони-
тизированные обломки гиалокластики, что опреде-
ленно указывает на их образование в основном за 
счет элементов, принесенных гидротермами.

5.2. Изменение базальтового стекла 
в зоне выветривания и в толще 

движущегося льда
За пределами геотермальных зон, на поверхно-

сти земли в зоне выветривания палагонитизация 
сидеромелановой гиалокластики происходит при 
воздействии на нее климатического и биотическо-
го факторов.

Материал для исследований собран на поверх-
ности мощных толщ гиалокластитов, располагаю-
щихся в районе активных вулканических и тектони-
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ческих проявлений современной зоны рифтогенеза 
в условиях холодно-умеренного, влажного климата 
юго-западной Исландии. В зоне выветривания на 
поверхности обломков базальтового стекла, рас-
полагающихся на поверхности гиалокластитовых 
толщ, лишенных наземной растительности, уста-
новлено наличие многочисленных, в различной 
степени минерализованных палагонитом остатков 
микробиоты, что позволило провести исследова-
ние процесса биохемогенной палагонитизации ба-
зальтового стекла в этих условиях. Кроме того ис-
следовалось изменение сидеромеланового стекла в 
ледовой обстановке современных и плейстоцено-
вых ледниковых покровов.

Характер разрушения сидеромелана и микро-
структура палагонита, формирующегося в низко-
температурных условиях на поверхности земли, 
рассмотрены в работе И.Х. Торсет с соавторами 
[Thorseth et al., 1992] Меньше известно о характе-
ре изменения сидеромелана в результате воздей-
ствия почвенных процессов и в толще леднико-
вых покровов.

При изучении палагонитизации в зоне выве-
тривания основное внимание было сконцентриро-
вано на сравнительном изучении микроструктур-
ных особенностей палагонита, образовавшегося в 
низкотемпературных обстановках на поверхности 
земли. В результате удалось установить, что при 
изменении базальтового стекла и замещении его 
палагонитом в условиях умеренно-холодного и 
влажного климата на поверхности, не покрытой 
растительностью, и в почве важную роль играет 
микробиальная активность.

Для исследования процесса палагонитизации в 
зоне выветривания в двух пунктах на территории 
юго-западной части Исландии были собраны об-
разцы гиалокластитов. Одна серия образцов взята 
на незадернованной поверхности на южном скло-
не горы Армандсфедль (район оз. Тингвадлаватн), 
примерно на высоте 500 м над уровнем моря, а 
на п-ове Рейкьянес образцы отбирались у восточ-
ного подножья хребта Свейфлухаулс в нескольких 
метрах выше уровня оз. Клейфарватн. В послед-
нем случае растительный покров на поверхности 
пород тоже отсутствовал. В свежих разрезах гиа-
локластика имеет чёрный и оттенки серого цве-
та. На пологих частях склонов (в зонах выветри-
вания) гиалокластиты с поверхности окрашены в 
жёлтый и светло-коричневый цвет.

В обоих местонахождениях палагонитизация 
гиалокластитов распространена неравномерно. 
Участки породы с палагонитом хорошо отличают-
ся по цвету от серых, темно-серых и почти черных 
слабо изменённых или совершенно неизменён-
ных подстилающих их гиалокластитов. Особенно 
часто и наибольшей мощности (до 2−3 м) палаго-

нитизированные породы встречаются там, где по-
верхность толщи гиалокластитов слагает пологие 
склоны и рассечена разрывными нарушениями, 
по которым фиксируются небольшие смещения.

Для сравнения с гиалокластитами и образую-
щимся по ним в зоне поверхностного выветрива-
ния палагонитом были изучены сидеромелановые 
стекла из горизонта тефры в зоне абляции на по-
верхности выводного ледника Свинафедльсйе-
кудль, а также предоставленные доктором Гудрун 
Ларсен (Университет Исландии) для исследования 
образцы базальтовой тефры, поднятые из скважи-
ны, пробуренной в толще ледникового покрова на 
северо-западной окраине Ватнайекудль, и тефры 
извержения подледникового вулкана Катла (дати-
рованного примерно 1357 г.), располагающейся в 
толще болотистой почвы на территории обшир-
ной низменности Мирдалур на юге Исландии.

Кроме того, исследовались микроструктурные 
особенности и взаимоотношение с вторичными 
минералами сидеромелановых стекол и палагони-
та из плейстоценовых основных морен, распола-
гающихся вне пределов проявлений гидротер-
мальной деятельности.

Для сравнения с образцами из зоны выветри-
вания рассматривается характер поверхности 
современных, свежих сидеромелановых стекол 
гидроэксплозивных извержений вулкана Сурт-
сей. Выше уже указывалось, что во время гидро-
эксплозивных извержений в 1963 г туфы интен-
сивно смачивались морской водой, испарявшейся 
затем с поверхности насыпного конуса. Несмотря 
на интенсивное смачивание морской водой сиде-
ромелановое стекло остаётся свежим и в основной 
массе негидратированным в течение многих лет 
после извержения [Гептнер, 1977 б]. По данным 
С.П. Якобсона [Jakobsson, 1972, 1978] палагони-
тизация в туфах вулкана Суртсей была зафикси-
рована только в 1969 г. в пределах прикратерной 
фумарольной площади.

Обломки стекол разных размерных фракций 
гидроэксплозивной тефры вулкана Суртсей иссле-
довались с помощью оптического и электронного 
сканирующего микроскопов (СЭМ). Установле-
но отсутствие следов изменения на поверхности 
обломков стекла всех фракций (от песчаной до 
пелитовой). Поверхность пепловых частиц совер-
шенно свежая, ровная, с сохранившимися следами 
пластических деформаций и мельчайших газовых 
пузырьков. Обломки грубой пелитовой размерно-
сти имеют острые углы и грани (рис. 17, а, б, см. 
рис. 13). Это позволяет считать, что при низких 
температурах и высокой влажности, существую-
щих сейчас в Исландии, сидеромелановое стекло 
на поверхности земли длительное время может 
оставаться неизмененным.
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5.3. Микроструктурные типы палагонита
5.3.1. Современная зона выветривания
Современные климатические условия Ислан-

дии характеризуются низкими годовыми тем-
пературами (3−5°С) и большой влажностью (до 
4000−8000 мм); средние летние температуры не 
превышают 10−11°С; наибольшее количество 
осадков (1000−8000 мм) приходится на южную 
половину острова [Johanesson, 1960].

В районах отбора образцов обильные осадки 
(1000−2000 мм в год) [Einarsson М.А., 1988] обе-
спечивают постоянное и интенсивное промыва-
ние пористых пород. Зона измененных гиалокла-
ститов мощностью 10−20 см (максимум до 50 см) 
развита на выположенных участках склонов, спу-
скается к днищам оврагов. Средние годовые тем-
пературы здесь также невысоки: летом – около 
+10°С, зимой − 0−1°С [Einarsson М.А., 1991].

Палагонитизация сидеромелановых гиалокла-
ститов изучалась в породах, образовавшихся при 
извержении в толще льда позднеплейстоценовых 
ледников. После отступания ледникового покрова 
эти отложения никогда не перекрывались какими-
либо отложениями, и почвенный покров на их по-
верхности не развивался. Гиалокластитовые от-
ложения слагают протяженные высокие хребты и 
массивы неправильной формы, рассеченные овра-
гами. Гиалокластиты состоят в основном из силь-
но пористого сидеромеланового стекла, в котором 
в небольшом количестве встречаются мелкие кри-
сталлы и редкие мезокристы оливина, пироксена 
и плагиоклаза. Детальные микроскопические ис-
следования показали, что поверхность фрагментов 
неизмененного стекла ровная, гладкая, обломки с 
четкими краями и острыми углами.

Слабое изменение поверхности стекол и тон-
чайшая кайма палагонита отмечены на поверх-
ности гиалокластитовых отложений во многих 

местах. На крутых склонах атмосферные осадки 
быстро удаляются, просачиваясь внутрь пористых 
пород или стекая вниз, а поверхностный слой по-
род в результате денудации постоянно обновляет-
ся. Здесь зона палагонитизации распространена 
неравномерно, отдельными пятнами. На пологих 
и выровненных склонах гиалокластиты с поверх-
ности сложены палагонитизированным стеклом, 
интенсивно окрашенным в желто-коричневый 
цвет. Вероятно, это отражает положение наибо-
лее благоприятных для формирования палаго-
нита участков. В этих зонах на поверхности сте-
кол кайма палагонита достигает максимальной 
толщины(10−100 мкм).

Граница палагонита и стекла четкая. Палагонит 
развит в виде каймы различной ширины по внеш-
нему краю обломков стекла и проникает внутрь 
его по трещинкам. При большом увеличении в 
палагонитовой кайме видно несколько полос, от-
личающихся различной плотностью окраски и по-
вторяющих контур обломка стекла. В пузырчатых 
стеклах каемки палагонита присутствуют также 
на поверхности некоторых газовых пустот, распо-
ложенных у края обломка, а во внутренней части 
обломков стекла газовые полости часто не имеют 
следов изменения. Даже при очень интенсивной 
палагонитизации, когда обломки сидеромелана 
оказываются измененными почти полностью, 
структура обломков стекла сохраняется, а внеш-
ние контуры их и тончайших стенок газовых по-
лостей остаются четкими. Это свидетельствует о 
том, что процесс палагонитизации происходит без 
изменения объема стекла. Включенные в стекло 
вкрапленники и микролиты оливина, пироксена и 
плагиоклаза сохраняются свежими.

Вторичные минералы в палагонитизированных 
гиалокластитах в зоне выветривания, за исключе-
нием пленок и микроглобулярных выделений ги-
дроксидов железа, в межзерновом пространстве и 

Рис. 17. Микроструктурные особенности свежего сидеромеланового стекла, СЭМ.
а − поверхность частицы стекла; б − пузырчатый обломок стекла с мелкими обломками стекла в газовых полостях
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в газовых пустотах обломков оптическими иссле-
дованиями не обнаружены. Вероятно, благодаря 
наличию этих пленок палагонитизированные гиа-
локластиты по сравнению со свежими отличают-
ся заметно большей прочностью, не размокают в 
воде, с трудом раздавливаются в руках.

Сопоставление состава свежих и измененных 
гиалокластитов показало, что в условиях доста-
точно низких температур и промывного режима 
при формировании коры выветривания в процес-
се палагонитизации происходит интенсивное из-
менение стекла. Это хорошо видно из сравнения 
данных химического анализа свежего сидероме-
лана и палагонита (табл. 6). Ориентировочные 
расчеты, учитывающие различия удельного веса 
стекла и палагонита1 и большое количество воды 
в палагоните, показали, что в зоне выветривания 
Ti, Al, Fe, Mn и P являются неподвижными ком-
понентами. Иногда даже наблюдается некоторое 
относительное увеличение их содержания в пала-
гоните, которое является кажущимся, поскольку 
из стекла с разной степенью интенсивности уда-
ляются Ca, Na, Mg, K и Si. Важно подчеркнуть, 
что при образовании палагонита происходит 
окисление значительной части железа [Гептнер и 
др., 1984].

По микроструктурным особенностям палаго-
нит зоны выветривания относится к зональному 
типу [Гептнер, 1977 б]. Зональное строение хо-
рошо видно даже при небольших увеличениях 
в шлифах. Зоны различаются по цвету − светло-
коричневые, желтые разных оттенков до бесцвет-
ных, и по структуре − зернистые, с тончайшей 
полосчатостью, субпараллельной внешним гра-
ницам и однородные.

При увеличении в 10 000 раз видно, что гра-
ница стекла и палагонита четкая, в большинстве 
просмотренных примерах волнистая. В плане, на 
поверхности стекла, обращенной к замещающему 
его палагониту, хорошо видна ячеистая структу-
ра. Размер ячей от 0,2 до 12,8 мкм, наиболее часто 
встречаются углубления с диаметром 1−7 мкм. 
Ячеи плоские, преимущественно круглые, реже 
овальные. Крупные овальные ячеи образовались в 
результате слияния двух или нескольких круглых. 
Структура палагонита, примыкающая к стеклу, 
крупнобугристая и состоит из изолированных или 
слившихся полусфер, выпуклой стороной обра-
щенных к ячеистой поверхности стекла. Отчетли-
во видно полное соответствие формы и размера 
полусфер палагонита и ячеистой структуры стек-
ла. От газовых полостей, встречающихся на сколе 
поверхности стекла, ячеистая структура отлича-
ется плоской формой ячей, сплошным развитием 

1При расчетах значения удельного веса были заимствованы из работы [Hay, Iijima, 1968].
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на поверхности стекла, тесным соприкосновени-
ем и замещением одних ячей другими. Ячеистые 
углубления проникают в стекло примерно на оди-
наковую глубину и в основной массе от газовых 
полостей отличаются значительно меньшими раз-
мерами (см. рис. 11).

Выше уже отмечалось, что наличие в палагоните 
отмеченной выше зональности связано с чередова-
нием зон, сложенных материалом с разной микро-
структурой, а также зон с многочисленными пусто-
тами (см. рис. 10, а, б). Важно обратить внимание 
на то, что палагонит зоны выветривания обычно об-
ладает очень большой пористостью. Многочислен-
ные сильно вытянутые полости, располагающиеся 
субпараллельно, подчеркивают зональный харак-
тер строения палагонита. Необходимо подчеркнуть 
также, что зоны палагонита имеют асимметричное 
строение. На внешней по отношению к стеклу сто-
роне палагонитовых зон часто располагаются раз-
нообразные микро- и наноструктуры, которые мо-
гут быть отождествлены с фоссилизированными 
микроорганизмами или их колониями.

По характеру структуры, видной на попереч-
ных срезах, можно различать следующие типы 
микрозон в строении палагонита: 1 – сложен-
ные плотным веществом однородного строения; 
2 – плотные с слабо выраженной пластинчатой 
структурой, ориентированной перпендикулярно 
к поверхности зон; 3 – состоящие из скоплений 
круглых и овальных тел близкого размера; 4 – 
сложенные тонкопористым материалом (напо-
минающим губку, sponge texture по: [Thorseth et 
al., 1992]) с отдельными, неравномерно распро-
страненными в нем круглыми телами, близкого 
размера; 5 − образованные крупнопористым ма-
териалом с ячеями, значительно различающими-
ся по размеру [Гептнер, 2001, рис. 3]. Мощность 
микрослойков разной структуры варьирует от 
0,4 до 12–17 мкм. Мощность плотных слойков 
колеблется в пределах 0,4−0,8−2,0−3,6 мкм, а 
рыхлых, включающих круглые, овальные тела 
часто достигает 12–17 мкм.

5.3.2. Болотистая почва
Исследовался образец базальтовой тефры из 

верхней части разреза болотной почвы, отобран-
ный в районе Мирдалура (южная Исландия) и 
любезно переданный мне для исследования док-
тором Гудрун Ларсен. Мощный слой грубозерни-
стой тефры образовался во время подледного из-
вержения в кальдере Катла центрального вулкана 
Мирдальсйекудль. Время извержения относится к 
1357 году [Einarsson et al., 1980].

Исследование с помощью СЭМ показало, что 
за 600 с лишним лет залегания в почвенном слое 

на поверхности частиц вулканического стекла об-
разовался тонкий слой палагонита (не более 1−2 
мкм). Палагонит хорошо распознается по наличию 
трещин дегидратации, комковатой, неровной по-
верхности частиц стекла и наличию на ней скопле-
ний из «слившихся» многочисленных мельчайших 
бугорков и комочков с плавными очертаниями. На 
участках, где удалось наблюдать контакт палагони-
та и подстилающего его стекла, на поверхности по-
следнего отчетливо видна мелкоячеистая поверх-
ность, аналогичная рассмотренной выше.

В углублениях на поверхности частиц тефры, 
где обычно скапливаются мельчайшие осколки 
стекла, обнаружены комочки с плавными очер-
таниями, скорее всего сложенные полностью за-
мещенными палагонитом частицами стекла. При 
большом увеличении видно, что палагонитизиро-
ванные частицы пронизаны многочисленными от-
верстиями овальных очертаний. Размер отверстий 
от 0,1 до 1,0 мкм. Можно предположить, что об-
разование этих отверстий произошло при актив-
ном воздействии микроорганизмов, населявших 
поверхность стекла. Об участии микроорганиз-
мов при формировании палагонита в почве свиде-
тельствуют многочисленные фоссилизированные 
остатки (нити, трубочки, шарики и полые сферы) 
и соответствующего размера полости в палагони-
тизированных частицах стекла (рис. 18, а–е).

5.3.3. Толща современного ледникового 
покрова

Исследовались образцы базальтовой тефры, 
извлеченные из современного ледникового покро-
ва Ватнайекудль. Два образца из керна скважины, 
пробуренной на северо-западе ледника Ватнайе-
кудль, были переданы для исследования д-ром. 
Гудрун Ларсен. Более молодой слой тефры (G 
1922), связанный с извержением 1922 г. в районе 
подледной кальдеры Гримсвотн, отобран с глуби-
ны 109,4 м. Другой образец (1720), характеризую-
щий слой тефры предположительно трещинного 
извержения 1720 года, поднят из толщи льда с 
глубины 368,8 м. [Steinthórsson, 1977]. В 1970 
году во время полевых работ у южной окраины 
ледникового покрова Ватнайекудль мной был взят 
образец (№ 7086) из слоя тефры, обнажившегося 
(вытаявшего) в периферической зоне абляции вы-
водного ледника Свинафедльсйекудль.

Тефрохронологические исследования в запад-
ной части ледникового покрова Ватнайекудль по-
зволили установить, что среди детально изучен-
ных 38 горизонтов тефры в зоне абляции самый 
древний горизонт может быть отнесен к изверже-
нию в 12-м столетии [Larsen et al., 1996]. Предпо-
лагается, что отобранный в 1970 г. из горизонта 
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тефры в абляционной зоне ледника Свинафедль-
сйекудль образец № 7086 тоже может быть при-
близительно такого же возраста, т.е. он древнее 
образцов двух ранее упомянутых горизонтов теф-
ры керна скважины.

Сопоставление микроструктурных особен-
ностей частиц базальтовой тефры из разных го-
ризонтов ледникового покрова показало следую-
щее. В образцах тефры извержений 1922 и 1720 
годов, извлеченных при бурении из толщи льда, 
улавливаются лишь слабые признаки изменения. 
В основном поверхность частиц стекла ровная и 

по характеру сходна с неизмененными пепловы-
ми частицами гидроэксплозий вулкана Суртсей. 
Мельчайшие осколки, скопившиеся в углублени-
ях газовых полостей, большей частью сохраняют 
четкие очертания и острые углы и грани. При ис-
следовании с помощью СЭМ удалось обнаружить 
отдельные участки, на которых видны начальные 
стадии изменения стекла, проявляющиеся как: 
1) отчетливые признаки отслоения с поверхно-
сти стекла тончайших пластин (рис. 19, а); 2) по-
явление на ровной поверхности стекла мельчай-
ших бугорков (0,4−1,0 мкм), иногда образующих 

Рис. 18. Микроструктура палагонита из болотистой почвы
а − С − ячеистая поверхность изменённого стекла; П − палагонит; б − трещинки дегидратации и многочисленные 

минерализованные остатки микробиоты на поверхности палагонита; в − комповатая структура мельчайших частиц палагонита; 
г − пористость мелких частиц палагонита; д, е − минерализованные нити в зоне палагонитизации
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Рис. 19. Сидеромелановое стекло из толщи современного ледникового покрова
а, б − поверхность частиц сидеромеланового стекла из керна скважины в современном ледниковом покрове: а − начальные 

стадии формирования чешуйчатого палагонита; б − комочки палагонитизированной пелитовой фракции сидеромелана на 
гладкой поверхности крупноячеистого обломка тефры; в–е − обломки стекла из слоя тефры, вытаявшего в зоне абляции: в − 
чешуйчатый палагонит, г, д − следы ледниковой штриховки на поверхности палагонитизированных частиц тефры, е − круглые 
отверстия на палагонитизированной поверхности стекла
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скопления (4−25 мкм) неправильной формы с 
мягкими очертаниями отдельных индивидуумов; 
3) комочки, состоящие из мельчайших частиц из-
мененного стекла (рис. 19, б).

Заметно отличается по степени сохранности и 
структуре поверхности сидеромелановое стекло 
тефры из абляционной зоны ледника Свинафедль-
сйекудль. Поверхность обломков стекла неровная, 
сложена пористым материалом. На некоторых 
участках крупных обломков хорошо видно отслое-
ние измененных частиц стекла, сохранилась че-
шуйчатая структура палагонита (рис. 19, в). Часто 
на палагонитизированной поверхности видны оди-
наково ориентированные прямолинейные борозды 
и штрихи. В конце особенно глубоких борозд в виде 
небольшого бугорка располагается соскобленный 
с поверхности обломка стекла непрочный палаго-
нитовый материал (рис. 19, г, д). Мельчайшие об-
ломки стекла, скопившиеся в углублениях, имеют 
сильно пористую, комковатую структуру поверх-
ности. Интересной особенностью измененных сте-
кол является наличие круглых отверстий с диаме-
тром, не превышающим 1,0−1,5 мкм, в некоторых 
случаях частично закрытых мельчайшими части-
цами палагонита, видимо, смещенных с поверхно-
сти обломка. Эти отверстия по размеру сходны с 
описанными И.Х. Торсет с соавторами [Thorseth et 
al., 1992] как pit-textured glass, возникновение кото-
рых связывается с микробиальной деятельностью 
(см. рис. 19, е).

Отмеченные особенности характера изменения 
(палагонитизации) поверхности обломков тефры, 
извлеченных из толщи современного ледниково-
го покрова, прямо коррелируют с длительностью 
пребывания вулканического стекла в толще льда. 
Наиболее отчетливо изменение сидеромеланового 
стекла фиксируется в тефре, извлечённой из более 
древнего горизонта ледника.

5.3.4. Плейстоценовая основная морена
Основные морены Исландии по составу сла-

гающего их материала и прочности могут быть 
разделены на три типа: 1) литокристаллокласти-
ческие, рыхлые; 2) литокристалокластические с 
обломками гидротермально измененных пород, 
прочные, несцементированные и 3) сцементиро-
ванные или «окаменевшие», называемые тилли-
тами. Подробнее вещественный состав основных 
морен Исландии рассмотрен в работе [Лаврушин 
и др., 1986]. Остановимся здесь только на особен-
ностях состава и условий формирования плейсто-
ценовых тиллитов.

Наличие в некоторых моренах Исландии боль-
шого количества легко разрушающегося сидеро-
меланового стекла обусловило появление даже 

среди самых молодых плейстоценовых леднико-
вых отложений, никогда не подвергавшихся ги-
дротермальной переработке, сцементированных 
основных морен, по своей прочности нисколько 
не уступающих древним тиллитам. Плейстоце-
новые тиллиты часто встречаются в тех районах 
острова, где ледники покрывали толщи форма-
ции Моуберг, включающей в большом количестве 
базальтовую (сидеромелановую) гиалокласти-
ку [Einarsson Th, 1994]. В качестве примера, по-
казывающего образование тиллита в результате 
захвата ледником большого количества базаль-
тового (сидеромеланового) стекла, рассмотрим 
результаты исследования вещественного состава 
плейстоценовых основных морен, обнажающихся 
в долине р. Фньоскау и в районе г. Хусавик на се-
вере Исландии. Состав морен изучался в шлифах 
с помощью оптического микроскопа и рентгено-
спектрального микрозондового анализа (Геологи-
ческий институт РАН, аналитик − М.А. Селезне-
ва), а на естественных сколах – с помощью СЭМ.

Образование тиллитов в процессе переработки 
сидеромеланового стекла движущимся ледником 
определенно установлено при изучении веще-
ственного состава плейстоценовой основной мо-
рены в долине р. Фньоскау (северная Исландия). 
Здесь в 1977 г. изучался состав основных морен 
на западном борту долины в районе старой доро-
ги, идущей с перевала. Основные морены, зале-
гающие на водоразделе с Эйьяфьордом и в дни-
ще речной долины, сложены рыхлыми породами 
литокластического типа. В основной морене, 
расположенной примерно в средней части скло-
на долины, сложенной также рыхлыми породами, 
обнаружены отдельные участки скальных тил-
литов с очень четко выраженными текстурами 
послойно-пластического течения материала. Важ-
но отметить постепенный переход рыхлых пород 
в скальные в теле моренного пласта. При иссле-
довании шлифов скальных пород из этой морены 
установлено, что образование тиллитов здесь свя-
зано с локальным обогащением основной морены 
сидеромелановым стеклом, его изменением и за-
мещением палагонитом и одновременным образо-
ванием силикатного цемента, в составе которого 
большую роль играет микроагрегатное с низким 
показателем преломления (N ≈ 1,540) изотропное, 
а иногда слабодвупреломляющее вещество.

Палагонитизация обломков сидеромеланового 
стекла в теле основной морены имеет ряд особен-
ностей. Прежде всего следует отметить неравно-
мерный характер распределения палагонитовой 
каймы на поверхности обломков сидеромеланово-
го стекла. В одном образце и даже в одном шлифе 
можно видеть неизмененные и в различной степе-
ни палагонитизированные обломки стекла. Размер 
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обломков не коррелирует со степенью изменения: 
среди свежих, так же как и среди палагонитизи-
рованных, встречаются обломки разного размера. 
Обычно палагонитизация развита локально, на от-
дельных участках она отсутствует. В этом случае 
зона палагонитизации представляется как бы сре-
занной с поверхности обломка [Лаврушин и др., 
1986, рис. 42]. Характерно появление палагони-
тизации в зоне соприкосновения обломков стекла 
между собой или с обломками другого состава.

Важно подчеркнуть, что при изменении сиде-
ромелана в зоне выветривания или при воздей-
ствии подземных вод изменению подвергают-
ся все обломки независимо от размера, а самые 
мелкие оказываются замещенными палагонитом 
полностью. На поверхности крупных обломков 
палагонитовая кайма имеет примерно одинако-
вую толщину. В противоположность этому при 
формировании основной морены в толще движу-
щегося льда условия формирования палагонита 
сочетаются с деструктивной обстановкой, когда 
обломки подвергаются стрессу, раздавливаются и 
истираются. Прямым свидетельством этого про-
цесса является наличие в обломках сидеромелано-
вых стекол из основной морены зон интенсивной 
трещиноватости, проявляющихся в виде пучков 
трещин, расположенных на некоторых участках 
обломка. В этих зонах по трещинкам развита тон-
чайшая пленка палагонита (рис. 20, а).

В краевой части слабопалагонитизированных 
стекол из основной морены в шлифах при больших 
увеличениях обнаружены круглые канальца, ухо-
дящие с поверхности внутрь обломка на несколь-
ко микрон. Диаметр канальцев 1−3 мкм. Стенки 
канальцев в разрезе имеют волнистый профиль, 
напоминающий стенку гофрированного шланга. 
По размеру эти канальца сходны с круглыми от-
верстиями, отмеченными выше на поверхности 
палагонитизированных стекол, извлеченных из 
толщи льда. Биохемогенное образование сходных 
структур (pit-textured glass), возникших на грани-
це стекла и палагонита, рассматривается в статье 
И.Х. Торсет c соавторами [Thorseth et al., 1992].

Цементирующее вещество матрикса «скальной» 
основной морены (тиллита) распространено в поро-
вом пространстве далеко за пределами зон палаго-
нитизации (в пределах одного шлифа), контактируя 
с лито- и витрообломками по четкой границе.

Рассмотрим другой пример. В обнажении мор-
ского обрыва в районе порта г. Хусавик исследова-
лись отдельные горизонты моренной толщи, кото-
рые состоят из обломков сидеромеланового стекла, 
кристаллов плагиоклаза и пироксенов. Содержание 
стекла в морене достигает 70−80%. Почти на всех 
крупных песчаных обломках сидеромелана видна 
зона палагонитизации. Обломки алевритовой раз-
мерности часто замещены палагонитом целиком. В 
песчаных обломках толщина зоны палагонитизации 

Рис. 20. Палагонитизированное сидеромелановое стекло из основной морены − плейстоценового тиллита
а – Частицы сидеромелановой тефры из основной морены (тиллита), зарисовка шлифа. 1 − участки свежего стекла с 

микролитом плагиоклаза; 2 − трещины, возникшие при динамическом воздействии движущегося льда; 3 − участки палаго-
нитизации, парагенетически связанные с зоной развития трещин. б − Соотношение стекла, палагонита и цементирующего 
вещества, СЭМ: А − краевая часть обломка сидеромеланового стекла; Б − незональный палагонит; В − смектитовый цемент; 
Г − моренный матрикс. Хусавик, Северная Исландия. Показано положение профиля А – Г рентгеноспектрального микрозон-
дирования (результаты см. рис. 21)
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сильно варьирует, а иногда на отдельных участках 
может отсутствовать, что рассматривается как ре-
зультат частичного срезания зоны палагонитизации 
в процессе формирования морены. Обычно это явле-
ние наблюдается тогда, когда поверхность обломка 
непосредственно соприкасается с тонкораздроблен-
ным материалом в зоне ледниковой милонитизации 
[Лаврушин, 1976].

Текстурные исследования свидетельствуют о том, 
что гидратация и связанное с ней изменение сиде-
ромелана, а также формирование цементирующего 
вещества тиллитов происходило еще в ходе движе-
ния ледника. В обнажении хорошо видны текстуры 
течения и уплотнения, связанные с формированием 
и накоплением моренной толщи под еще движу-
щимся ледником. Это проявляется в виде хорошо 
выраженной плитчатой отдельности, многочислен-
ных следов штриховки, выпахивания, соскаблива-
ния моренного матрикса на поверхности плиток, а 
также наличия срезанных и шлифованных обломков 
базальтов на поверхности плитчатой отдельности.

Помимо палагонитизации сидеромелана, во-
круг некоторых обломков при оптических иссле-
дованиях зафиксирована узкая двупреломляющая 
каемка глинистых минералов. Глинистые пленки 
чаще встречаются на участках породы с большим 
количеством обломков палагонитизированного 
стекла. Наличие глинистых минералов по пери-
ферии палагонитизированных стекол установлено 

при исследовании с помощью СЭМ. Тонкоагре-
гатная незональная структура палагонита четко 
отличается от каемки глинистых минералов, со-
стоящей из разно ориентированных пакетов тон-
ких пластинок (рис. 20, б).

Отчетливо выделяются два типа взаимоотно-
шения зоны палагонитизации и цементирующе-
го морену вещества. Первый тип характеризует 
зону палагонитизации обломков сидеромелана и 
вещество окружающего их цемента. В том и дру-
гом случае это однородное, не отличающиеся по 
микроструктуре тонкоагрегатное вещество, чет-
ко, по ровной границе отделяющееся от стекла. 
В результате создается впечатление о плавном 
переходе палагонитовой каймы в цементирующее 
вещество, обволакивающее все кластические ком-
поненты матрикса морены.

Второй тип характеризуется наличием на поверх-
ности палагонита тонкой каемки (до 20 мкм) веще-
ства с отчетливыми признаками кристаллического 
строения. По микроструктуре палагонит и основная 
масса цемента тиллита здесь тоже не различаются.

Данные рентгеноспектрального микрозонди-
рования свидетельствуют о том, что в краевой 
зоне изменяющегося сидеромеланового стекла, 
т.е. в зоне палагонитизации и по ее периферии, в 
поровом пространстве морены происходит замет-
ное перераспределение петрогенных элементов 
(рис. 21). Известно, что образование палагони-

Рис. 21. Распределение основных петро-
генных элементов в палагонитизированном 
сидеромелановом стекле и в каёмке смекти-
та, плейстоценовый тиллит. Хусавик, Север-
ная Исландия, данные микрозондирования

Зоны: А − сидеромелан, Б − Палагонит, В − 
смектит, Г − тонкозернистый матрикс морены. 
1 − CaO; 2 − SiO2; 3 − MgO; 4 − FeO; 5 − Al2O3; 
6 − TiO2; 7 − K2O. Содержание в 1 см шкал: MgO 
− 1,3 %; FeOобщ − 3,5 %; Al2O3 − 2,4 %; TiO2 − 
0,23 %; K2O − 0,2 %; CaO − 1,3 %



76

та происходит без изменения объема исходного 
стекла, а в составе новообразованного вещества 
появляется большое количество воды. Поэтому 
при анализе данных микрозондирования, как уж 
выше указывалось, принимались во внимание ве-
личины удельного веса стекла и палагонита, заим-
ствованные из литературы. Расчеты показали, что 
при палагонитизации сидеромелановго стекла в 
ледовой обстановке из него выносится в большом 
количестве MgO (не меньше 80 %), SiO2 (до 60 %), 
Al2O3 (более 60 %), CaO (около 30 %) и очень мало 
железа (не более 7−10 %). Для титана и калия от-
мечено кажущееся относительное обогащение.

Данные оптического, электронно-микроско-
пического (СЭМ) и рентгеноспектрального изуче-
ния зоны изменения сидеромеланового стекла в 

рассматриваемом тиллите свидетельствуют о том, 
что при палагонитизации в толще движущегося 
льда формируется цементирующее вещество, в 
состав которого входят железисто-магнезиальные 
слоистые силикаты (смектиты) и, возможно, сво-
бодный кремнезем.

В заключение следует подчеркнуть, что палаго-
нит, образовавшийся в ледовой обстановке, харак-
теризуется незональной, однородной микрострук-
турой. В результате абразионной деятельности за-
мещение стекла палагонитом фиксируется не по 
всей поверхности обломка. Характерно наличие 
признаков растворения стекла в отдельных точках 
(формирование упоминавшихся канальцев), а на 
участках стресса палагонитизация внутрь стекла 
проникает по трещинам.
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Выше было показано, что палагонит, образовав-
шийся в зоне выветривания и в толще движущегося 
льда, различается по структуре. Палагонит из зоны 
выветривания отличается от продуктов изменения 
сидеромелана в ледовой обстановке не только отчет-
ливо выраженным зональным строением. Среди ис-
следованных микроструктур палагонита, образовав-
шегося в зоне выветривания и в почве, выявлен ряд 
элементов, которые могут рассматриваться как ми-
нерализованные остатки микробиоты. В палагоните, 
извлеченном из толщи движущегося льда, подобные 
микроструктурные образования не встречены.

В составе минерализованной микробиоты уста-
новлены: 1) единичные круглые и овальные тела 
и их скопления, располагающиеся на поверхности 
отдельных зон палагонита; 2) круглые уплотнения, 
выделяющиеся в пористой структуре палагонита; 
3) бесструктурные нити и вытянутые и ветвящиеся 
структуры со слабо выраженным зональным строе-
нием, при этом нити и круглые тела часто встреча-
ются совместно; 4) скопления мельчайших комочков, 
часто встречающихся на поверхности зональных об-
разований, которые предположительно могут быть 
идентифицированы как нанобактерии [Folk, 1993; 
Folk, Lynch, 1997]. В гиалокластитах коры выветри-
вания микроорганизмы часто встречаются рядом с 
частично минерализованными и еще сохранившими 
отчетливые признаки биогенного происхождения.

Идентификация минерализованной биоты про-
водилась на основании сравнения особенностей её 
формы и размера по литературным данным и сопо-
ставления с остатками современных, частично ми-
нерализованных микроорганизмов, обнаруженных 
на исследованных объектах. Рассмотрим морфоло-
гию минерализованных микроорганизмов.

6.1. Микроструктура минерализованных 
микроорганизмов1

6.1.1. Единичные круглые и овальные тела 
и их скопления

Это наиболее часто встречающиеся биоморф-
ные структуры. Их размер колеблется от 0,5−1,0 до 

4,0−5,0 мкм. Структуры, размер которых не превы-
шает 1 мкм, имеют чаще правильную шарообраз-
ную форму и четкие контуры. Среди них встре-
чаются гантелевидные образования, возможно, 
свидетельствующие о делении клеток. Структуры 
большего размера имеют менее четкие контуры и 
сливаются с окружающей их массой палагонита. 
Близко расположенные круглые и овальные тела 
объединены палагонитовым веществом и образуют 
более крупные скопления (рис. 1, а).

Определенным указанием на биогенную приро-
ду рассматриваемых структур является их совмест-
ное расположение с прекрасно сохранившимися 
или только частично минерализованными микроор-
ганизмами. Размеры и круглая форма современных 
и полностью минерализованных микроорганизмов 
очень близки. На поверхности некоторых круглых 
и овальных структур распознается тонкая, парал-
лельно расположенная скульптура, а в месте их 
прикрепления к поверхности палагонита хорошо 
видны нитеобразные выросты. Многочисленные 
примеры частичной минерализации определенно 
микробиогенных объектов не оставляют сомнения 
в том, что круглые и овальные тела, в большом ко-
личестве встречающиеся на поверхности отдель-
ных зон палагонита, также являются минерализо-
ванными микроорганизмами.

6.1.2. Круглые уплотнения в пористой 
структуре палагонита

Палагонит, сложенный тонкопористым материа-
лом (напоминающим губку), включает отдельные, 
неравномерно распространенные, плотные внутри 
и с губчатой поверхностью круглые тела. Их макси-
мальный размер не превышает 4−5 мкм. Значитель-
ная часть таких образований имеет только 1−2 мкм в 
поперечнике. Скопления таких структур неравномер-
но размещены в открытых полостях (см. рис. 1, б).

6.1.3. Палочки
Палочки с закругленными концами встречены 

в слое палагонита, непосредственно прилегаю-

Глава 6
БИОМОРФНЫЕ СТРУКТУРЫ 

(МИНЕРАЛИЗОВАННЫЕ МИКРООРГАНИЗМЫ)
 В ПАЛАГОНИТЕ

1Исследования микро- и наноструктур с помощью сканирующего микроскопа проводились в ГИН РАН совместно с Н.В.Горьковой.
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щем к поверхности сидеромелана с хорошо вы-
раженной ячеистой поверхностью. Палочки пря-
молинейные, реже слабоизогнутые, иногда с на-
мечающейся перемычкой или соприкасающиеся 
торцами. Они незначительно выступают над по-
верхностью палагонита, иногда полностью слива-
ются с его поверхностью. Здесь же присутствуют 
немногочисленные круглые структуры близкого 
к палочкам размера. Длина палочек от 1,2 до 3,0 
мкм, ширина не более 0,6 мкм (см. рис. 1, в).

6.1.4. Нити
Одиночные нити и их скопления часто встре-

чаются на поверхности отдельных зон палагони-
та. Морфология их хорошо видна при исследова-
нии слабо минерализованных образований. Вет-
вящиеся, прихотливо изгибающиеся и загнутые в 
спираль нити имеют близкий размер поперечного 
сечения − 0,3 мкм. Минерализованные нити зна-
чительно толще − до 1,2 мкм. Желобок, наблю-

Рис. 1. Микроструктура минерализованных микроорганизмов на поверхности и внутри палагонита
а − частичная или полная минерализация микроорганизмов, расположенных на поверхности палагонитизированного стекла; 

б − минерализованные кокоидные маты; в − «палочки» − минерализованные бактерии в слое палагонита, стрелки указывают на 
наиболее крупные объекты; г − нити и кокоидные структуры минерализованных бактерий; д − минерализованные нити; е – ми-
нерализованная слизистая бактериальная плёнка (стрелка), полностью покрывающая палагонит на границе со стеклом (С)



79

дающийся вдоль средней части нити, указывает 
на ее трубчатый характер. Наличие внутреннего 
канала наблюдается на изломе минерализованной 
прямолинейной нити. Нити, покрытые тонким 
слоем палагонита, сливаются и теряются в его 
основной массе (см. рис. 1, г, д).

6.1.5. Пленки
Характерным структурным элементом палаго-

нитизированного сидеромеланового стекла в зоне 
выветривания являются тонкие пленки, покрыва-
ющие сплошным «покрывалом» все структурные 
элементы на поверхности палагонита. Пленка 
плотно прилегает к выпуклым частям, обвола-
кивает их и свободно «висит» над понижениями 
микрорельефа и трещинками в слое палагонита. 
При большом увеличении на поверхности пленки 
видны мельчайшие круглые углубления (отвер-
стия) диаметром 0,3−0,5 мкм. По краям крупных 
отверстий и на участках, соединяющих отдельные 
выступающие элементы рельефа, на пленке хоро-
шо видна тончайшая параллельная микрогофри-
ровка (рис. 1, е).

6.2. Наноструктурные элементы 
в палагоните

При больших увеличениях во всех биоморф-
ных типах палагонитовых образований видны 
одиночные круглые комочки и их скопления. Рас-
пространены они неравномерно. Размер одиноч-
ных самых мелких комочков не более 0,1 мкм. 
Скопления слившихся комочков образуют пятна 
разной величины (до 1−2 мкм и более) и плот-
ности размещения отдельных индивидуумов. От-
дельные комочки близкого размера соединены в 
цепочки.

Комочки и их скопления развиты в основном 
на внешней по отношению к изменяющемуся 
стеклу зональной поверхности палагонита. Они 
отсутствуют на свежих сколах палагонита, обра-
зовавшихся при подготовке образца к исследова-
нию. Важно подчеркнуть, что рассматриваемые 
нанообразования встречены на поверхности био-
морфных структур разной степени минерализа-
ции. Замечено, что среди хаотично расположен-
ных наноструктур встречаются короткие (состоя-
щие только из пяти-шести комочков) и длинные 
(до 1 мкм) цепочки из комочков. На поверхности 
остатков микроорганизмов хорошей сохранно-
сти располагаются единичные комочки. Нередко 
можно видеть скопления наноструктур, частично 
или полностью покрывающие тонким слоем по-
верхность минерализованных микроорганизмов. 
Реже комочки и их срастания образуют зонально 

построенные слойки мощностью до 2−3 мкм или 
неправильные скопления в полостях разного рода 
(рис. 2, а–е).

Генезис рассматриваемых структур в настоя-
щий момент из-за отсутствия возможности из-
учить их морфологию и состав при значительно 
больших увеличениях остается проблематичным. 
Можно лишь предполагать, что это биохемоген-
ные образования, возможно, минерализованные 
нанобактерии [Folk, Lynch, 1997]. К такому вы-
воду позволяет придти постоянная ассоциация 
мельчайших комочков, часто имеющих вид пра-
вильных шариков (иногда с отчетливо выражен-
ной ножкой прикрепления к субстрату) и их ско-
плений, со структурами определенно биогенного 
происхождения. О биохемогенном формировании 
говорит также расположение комочков в виде це-
почек и сгустков, покрывающих более крупные 
биоморфные структуры.

6.3. Возможные причины возникновения 
зональной структуры палагонита

Исследование продуктов изменения базальто-
вого стекла, образовавшихся в зоне выветривания, 
в почве и в толще движущегося льда, выявило ха-
рактерные особенности микроструктуры палаго-
нита и позволяет предложить возможный вариант 
их образования.

В последнее время было установлено, что в 
основании ледника в слое мореносодержащего 
льда живых бактерий на несколько порядков боль-
ше, чем в толще льда больших ледниковых по-
кровов [Sharp et al., 1999]. О возможном участии 
микроорганизмов при разрушении стекла и обра-
зовании палагонита в ледовой обстановке, вероят-
но, могли бы свидетельствовать следы их деятель-
ности, обнаруженные на измененной поверхности 
обломков сидеромелана, извлеченных из современ-
ного ледникового покрова и плейстоценовой дон-
ной морены. Это упоминавшиеся выше круглые 
ямки или канальца микронного размера (pit-texture 
glass) [Thorseth et al., 1992], проникающие в тело 
обломков стекла. Однако этих данных для выяс-
нения влияния микробиоты на изменение стекла в 
ледовой обстановке еще недостаточно. Структурно 
однородный характер палагонита, образующегося 
в ледовых условиях, определенно свидетельствует 
о существующих здесь стабильных условиях раз-
рушения стекла и формировании палагонита без 
участия микроорганизмов.

Наличие в палагоните в зоне выветривания и 
в почве большого количества разнообразных и в 
различной степени минерализованных остатков, 
морфологически сходных с прекрасно сохранив-
шимися в этой же обстановке микроорганизмами, 
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не оставляет сомнений о большом влиянии по-
следних на процесс разрушения стекла и форми-
рование палагонита.

Выше отмечалось, что для палагонита, об-
разовавшегося в зоне выветривания, характерно 
прекрасно выраженное зональное строение. Есте-
ственно предположить, что зональное строение 
палагонита может отражать какие-то особенности 
существования микробиоты в этой зоне. Резкое 
увеличение в составе палагонита F2O3 по срав-

нению со свежим стеклом может быть связано с 
микробиальным окислением двухвалентного же-
леза до трехвалентного. В последнее время уста-
новлено наличие углеводородов в структуре све-
жих базальтов и базальтового стекла [Гептнер и 
др., 1999]. При разрушении стекла содержащиеся 
в нем углеводороды могут служить акцепторами 
кислорода и (или) источником углерода.

Сопоставляя микроструктурные особенно-
сти разных типов палагонита, можно видеть, что 

Рис. 2. Наноструктурные элементы палагонита
а, б − минерализованные бактерии в зональном палагоните, на рис. 2 б хорошо видна гантелевидная структура клеточно-

го деления; в, г − соотношение одиночных комочков и их скоплений (минерализованных нанобактерий?) с современными и 
частично минерализованными биогенными структурами, стрелками указаны структуры, похожие на нанобактерии; д − соот-
ношение микробактериальных структур различной степени минерализации; е − типы агрегатных структур минерализованных 
нанобактерий (одиночные комочки, изоморфные скопления и цепочки комочков).
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зональность хорошо выражена только там, где 
встречается наибольшее количество биоморф-
ных проявлений. Основываясь на этом, есте-
ственно предположить, что зональность форми-
ровалась в результате неравномерного микро-
биального воздействия на процесс разрушения 
стекла и формирования палагонита. Сейчас нет 
определенных данных для того, чтобы судить о 
причинах повышения или снижения активности 
микроорганизмов в зоне выветривания и в почве. 
Возможно, это связано с периодическими, сезон-
ными изменениями температуры и увлажнения 
на поверхности земли. Определенную роль в 
развитии микроорганизмов на поверхности гиа-
локластитов, развитых на территории, прилегаю-
щей к северному полярному кругу, могло играть 
чередование периодов разной длительности сол-
нечного освещения (результат сезонного ритма 
фотосинтеза). Нельзя исключить также какие-
то особенности метаболизма микроорганизмов, 
которые в зависимости от состава субстрата их 
обитания так или иначе могут влиять на интен-
сивность разрушения стекла.

Могут быть и иные причины неравномерного 
биохемогенного воздействия на формирование 
палагонита в низкотемпературной зоне поверх-
ности земли. Известно, что бактерии − очень чув-
ствительный индикатор потоков флюидов и (или) 
газа [Cragg et al., 1995]. Появление этих потоков 
или изменение их состава может привести к уве-
личению или уменьшению бактериальной попу-
ляции, повлиять на ее активность и как следствие 
этого увеличение или уменьшение скорости гео-
химических процессов. Эндогенное влияние на 
бактериальную активность и образование зональ-
но построенного палагонита на толщах гиалокла-
ститов, разбитых многочисленными разрывными 
нарушениями, в рассматриваемом случае не ка-
жется невероятным, если учесть, что анализиро-
вавшиеся образцы отобраны в современной зоне 
рифтогенеза, активной вулканической деятель-
ности и дегазации из недр земли [Кононов, 1983]. 
Неравномерно пульсирующий характер посту-
пления газообразных углеводородов по зонам 

трещиноватости может оказывать прямое влия-
ние на микробиологические процессы (например, 
метаболизм метанотрофных бактерий) [Оборин, 
Стадник, 1996] и опосредованно воздействовать 
на образование зонального характера палагонита.

В заключение следует подчеркнуть, что изме-
нение сидеромеланового стекла зафиксировано на 
поверхности земли в низкотемпературных услови-
ях в различных обстановках: в толще ледниковых 
покровов, в почвенном горизонте, в зоне выветри-
вания гиалокластитов, лишенных растительности. 
Основным продуктом разрушения стекла являет-
ся палагонит. Из стекла частично удаляется ряд 
элементов (Si, Mg, Al, Ca), железо окисляется. В 
почве и в зоне выветривания высвобождающиеся 
из стекла при палагонитизации элементы выно-
сятся инфильтрационными водами. При измене-
нии стекла в толще льда создается благоприятная 
обстановка для формирования за счет удаленных 
из стекла элементов прочного силикатного цемен-
та плейстоценовых тиллитов.

Проведенное исследование показало, что 
определенные признаки биохемогенного влияния 
на процесс изменения сидеромеланового стекла 
могут быть найдены в различных обстановках 
на поверхности земли. Вероятным, но еще недо-
статочно обоснованным следует считать участие 
бактерий при разрушении стекла в толще льда. 
Значительно более определенно в настоящее 
время можно говорить об участии микробиоты 
(бактерий, грибов, водорослей) при разрушении 
базальтового стекла в почвенном горизонте и на 
поверхности гиалокластитовых толщ.

Наличие многочисленных, в различной сте-
пени минерализованных остатков микробиоты 
не оставляет сомнений в биохемогенной природе 
процесса палагонитизации базальтового стекла в 
зоне выветривания гиалокластитовых толщ. Сре-
ди ряда возможных причин возникновения па-
лагонита в поверхностных низкотемпературных 
условиях зоны рифтогенеза наиболее интересной, 
требующей дальнейшего исследования, является 
связь микробиологических процессов с поступле-
нием газообразных углеводородов из недр Земли.
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Структурно-тектоническое положение Ислан-
дии на простирании Срединно-Атлантического 
хребта и особенности ее геологического строения 
дают уникальную возможность изучить основные 
особенности и характерные черты гидротермаль-
ного процесса, связанные с рифтогенезом, проис-
ходившем и продолжающимся в настоящее время 
в наземной обстановке.

Выполненное Б. Аурнасоном [Árnason, 1976] 
исследование позволяет считать доказанным, 
что термальные воды Исландии, за исключением 
прибрежных районов, где в составе подземных 
вод иногда присутствует морская вода, сформи-
рованы в процессе проникновения в базальты и 
вулканогенно-осадочные отложения поверхност-
ных дождевых и талых ледниковых вод, нагретых 
в областях с высоким геотермальным градиентом. 
Здесь есть возможность изучить процесс гидро-
термального изменения мощных толщ наземных 
базальтов пресной водой.

Результаты исследований гидротермальной де-
ятельности в Исландии могут быть использованы 
в качестве сравнительного материала при рассмо-
трении аналогичных процессов в рифтах и риф-
товых бассейнах в древних отложениях на кон-
тинентах в магматическом фундаменте, а также в 
вулканогенно-осадочном чехле. В то же время на 
п-ове Рейкьянес гидротермальная деятельность 
связана с участием морской воды.

Геотермальные области традиционно разде-
ляются на низко- и высокотемпературные зоны. 
Высокотемпературные проявления приуроче-
ны к зонам рифтогенеза и активного вулканиз-
ма. Здесь к поверхности земли нагретые воды 
поднимаются по зонам разломов и трещинно-
дайковых роев. Пятнистый, мозаичный характер 
распространения геотермальных проявлений от-
ражает особенности геологического строения, 
распределение в толще пород проницаемых зон 
и путей миграции подземных вод. На поверхно-
сти высокотемпературные геотермальные поля 
располагаются в пределах зон рифтинга и новей-
шей вулканической активности. Эти зоны сложе-
ны молодыми, в основном голоценовыми неиз-
мененными вулканитами.

Поля низкотемпературных гидротермальных 
проявлений в настоящее время известны во мно-
гих районах, сложенных более древними плейсто-
ценовыми, плиоценовыми и миоценовыми поро-
дами, которые на более ранних этапах развития 
рифтовой системы могли подвергаться высоко-
температурному гидротермальному изменению. 
Это указывает на возможность существования по-
род, в которых сочетаются и замещают друг дру-
га продукты гидротермального изменения разной 
интенсивности.

7.1. Основные особенности состава 
и распространения подземных вод 

в Исландии
Обобщенная характеристика гидрогеологиче-

ских особенностей Исландии дана в монографии 
В.И. Кононова [Кононов, 1983]. Обстановки фор-
мирования и пути миграции потоков подземных 
вод, прилегающих к районам крупных леднико-
вых покровов, гидрогеологические особенности 
и состав подземных вод п-ова Рейкьянес, а также 
ресурсы подземных вод Исландии в целом под-
робно рассмотрены в статьях [Sigurðsson, 1990, 
1986; Sigurðsson, Einarsson,1988].

Нет оснований сомневаться в том, что и на 
более ранних этапах геологической истории про-
цесс формирования и миграция подземных вод в 
Исландии происходили в гидрогеологических об-
становках, сходных с современными. Сейчас фор-
мирование и пути миграции современных подзем-
ных вод в Исландии определяются особенностя-
ми климата и геологического строения острова. 
Большое количество осадков и наличие пород с 
повышенной фильтрацией − главные факторы по-
явления и питания разных по размеру резервуаров 
подземных вод. Например, крупные резервуары 
известны в южной и юго-западной частях острова 
там, где обильные осадки (более 1600−3200 мм/
год) выпадают на поверхность хорошо проницае-
мых современных и позднечетвертичных вулка-
нических толщ, рассеченных многочисленными 
роями открытых трещин. Третичные и раннечет-
вертичные отложения, сложенные в основном по-

Глава 7
ГИДРОТЕРМАЛЬНОЕ ИЗМЕНЕНИЕ ПОРОД В РИФТОВОЙ СИСТЕМЕ
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токами базальтов и претерпевшие в той или иной 
степени гидротермальное изменение, обладают 
в общем меньшей фильтрационной способно-
стью. Протяженные трещинные и дайковые рои, 
а также межбазальтовые слои осадков и тефры с 
повышенной проницаемостью обеспечивают ми-
грацию подземных вод на большое расстояние. 
Соотношение зон с большим количеством вы-
падающих осадков и высокой проницаемостью 
пород показано на рис. 1 (из работы [Sigurðsson, 
Einarsson, 1988] с добавлением). Важно обратить 
внимание на то, что породы с высокими фильтра-
ционными характеристиками в целом совпадают 
с простиранием современной зоны рифтогенеза, 
постоянного формирования и подновления зон 
разломов и трещиноватости (см. рис. 1, глава 1). 
На поверхности эта зона в целом ряде районов 
отличается отсутствием постоянно действующе-
го поверхностного стока и одновременно для неё 
характерно большое количество достаточно мощ-
ных источников подземных вод.

Области питания и пути миграции холодных и 
нагретых подземных вод в пределах всего острова 
на основе изучения содержания дейтерия и изо-
топа кислорода O18 подробно рассматриваются в 
монографии [Árnason, 1976].

7.1.1. Возраст подземных вод
Данные по составу дейтерия свидетельствуют 

о том, что подземные воды острова в основном 
моложе 8000 лет, и в тоже время возраст разных 
систем подземных вод существенно отличается. 
Наиболее молодые подземные воды располага-
ются в плейстоценовых толщах. Возраст систем 
холодных подземных вод местного питания оце-
нивается в несколько лет, а для тех, которые под 
землей проходят более длительные расстояния, он 
может достигать нескольких десятилетий.

Термальные воды обычно значительно древнее 
холодных. Возраст термальных вод разных подзем-
ных систем отличается в зависимости от того рас-

Рис. 1. Соотношение зон с большим количеством осадков и пород с высокой фильтрационной способностью 
(из: [Sigurðsson, Einarsson, 1988])

1 − осадки > 1600 мм/год; 2 − осадки > 3200 мм/год; 3 − водопроницаемые коренные породы; 4 − водопроницаемые ко-
ренные породы с ограниченным поверхностным стоком; 5 − геотермальные зоны (1–10): 1 − Оксарфьордур, 2 − Хусавик, 
3 − группа Крабла, Наумафьядл, 4 − группа Хвераведлир, Лойгар, 5 − группа Эйьяфьордур, 6 − Несьяведлир, 7 − Хверагерди, 
8 − Кризувик, 9 − Свартсенги, 10 − Рейкьянес
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стояния, которое подземная вода течёт от области 
питания до разгрузки. Возраст наиболее молодых 
гидротерм оценивается в несколько десятилетий. 
В отдельных случаях, когда водоносная система 
охватывает расстояние до 150 км, формирование 
термальных вод может быть отнесено ко времени 
последнего оледенения. Так, например, термаль-
ная система, вскрытая скважинами в районе г. Ху-
савик и посёлка Хавралайкур (север Исландии), с 
областью питания в северной части ледникового 
покрова Ватнайьёкудль, является древнейшей на 
современной территории острова. В области пи-
тания её воды могли быть сформированы осадка-
ми, выпадавшими более 10 000 лет назад.

7.1.2. Генезис и некоторые особенности 
резервуаров подземных термальных вод
Рассмотрим региональные особенности фор-

мирования и пути миграции подземных вод не-
которых гидротермальных систем. Общая кар-
тина областей питания и направления основных 
потоков подземных вод показаны на рис. 2 (по: 
[Árnason, 1976]).

В северном секторе современного рифта из-
вестно несколько высокотемпературных геотер-
мальных зон, располагающихся в пределах рифто-
вой системы: Оксарфьордур, Крабла, Наумафьядл 
(см. рис. 1)

Первоначально предполагалось [Árnason, 
1976], что термальные воды зон Крабла и На-
умафьядл относятся к одной гидротермальной 
системе, формирование которой происходит на 
большом расстоянии южнее в центре Исландии, 
в районе вулкана Аскья. Однако более поздние 
исследования существенно уточнили некоторые 
особенности расположения источников питания 
и распространения водных потоков этих геотер-
мальных зон [Ármannsson, et al., 1987]. В гео-
термальной зоне Крабла выделено две области 
питания подземных вод: в северной части воды 
с местным питанием (Лейерботнар), а в южной 
части зоны (Судурхлидар, Хвитхоулар) область 
питания подземных вод располагается там, где 
дожди выпадают в центральной части острова на 
большой высоте (D – −90 ÷−93 ‰). Гидротермы 
зоны Наумафьядл характеризуются особенно низ-
кими значениями (D – −95 до −100 ‰). Таким об-

Рис. 2. Основные потоки системы нагретых подземных вод Исландии (из: [Árnarson, 1976])
Основные геотермальные зоны (1–10 см. Рис.1) указаны стрелками
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разом, эти данные позволили установить, что две 
высокотемпературные геотермальные зоны (Краб-
ла и Наумафьядл), расположенные на расстоянии 
5−10 км, питаются из разных резервуаров.

На западном фланге рифта в области распро-
странения плиоплейстоценовых базальтов геотер-
мальные зоны вскрыты скважинами в районе г. 
Хусавик и поселков Хавралайкур, Хвераведлир и 
Лойгар (см. рис. 1). Значения D для вод этих гео-
термальных зон оказались значительно ниже тех, 
которые известны на острове в настоящее время. 
По данным Б. Аурнасона [Árnason, 1976], это мо-
жет свидетельствовать о большом возрасте (более 
8000−10 000 лет) рассматриваемых геотермаль-
ных систем.

Важно отметить, что области питания водо-
носных горизонтов разных гипсометрических 
уровней располагаются на разном расстоянии от 
геотермальной зоны Хусавик. Область питания 
термальных вод, вскрытых глубокой скважиной 
(1506 м), находится далеко на юге в районе лед-
никового покрова Ватнайьекудль. Водоносные го-
ризонты на уровне 320 м и менее формируются за 
счет осадков местного происхождения.

Западнее рифта, в пределах распространения 
миоценовых платобазальтов, в долинах Эйья-
фьордура и Фньоскадалура, скважинами вскрыто 
несколько глубоких горизонтов термальных вод. 
Гидротермы питаются из разных резервуаров. 
Главная область питания подземных вод Эйья-
фьордура располагается далеко на юге, у леднико-
вого покрова Ватнайекудль. По имеющимся дан-
ным, формирование одного из этих резервуаров, 
питающих источники в южной части Эйьяфьор-
дура (Хоульсгерди), происходило более 10 000 лет 
назад [Kristmannsdottir, Johnsen, 1982].

На юго-западном окончании рифтовой зоны, на 
п-ове Рейкьянес располагаются три высокотемпе-
ратурные геотермальные зоны: Кризувик, Сварт-
сенги и Рейкьянес. Для всех трех зон характерно 
в разной степени проникновение в подземные 
системы морских вод и смешение их с пресными 
термальными водами. Термальные воды Кризу-
вика формируются из осадков, выпадающих на 
окружающей территории. Часть потока пресных 
подземных вод, смешиваясь с морской водой, про-
никает далее на запад вдоль полуострова и за его 
пределами под дном океана. Аналогичная ситуа-
ция установлена в ряде прибрежных районов Ис-
ландии (Вестманнэйяр, Брейдарфьордур и др.).

Термальные воды Свартсенги на 50 % состоят 
из смеси нагретых пресных и морских вод. Наи-
большее количество морской воды (53 %) при-
сутствует в геотермальной зоне Рейкьянес. В этом 
районе верхняя часть разреза содержит холодные 
пресные воды метеорного происхождения. Под 

этим слоем пресных холодных вод лавы насыще-
ны холодной морской водой. Ниже породы про-
мываются нагретым (до 286 °С) морским рассо-
лом [Árnason, 1976].

Итак, гидротермы острова формируются из ме-
теорных осадков, нагретых в областях с высоким 
геотермальным градиентом. В прибрежных райо-
нах происходит их смешение с морскими водами и 
проникновение под дном океана за пределы остро-
ва. Гидротермальные системы, располагающиеся 
на разных гипсометрических уровнях, питаются 
из резервуаров подземных вод разного возраста и 
на различном расстоянии от зоны разгрузки. Оче-
видно, что большое влияние на степень минера-
лизации помимо температурного фактора могла 
иметь длительность воздействия подземных вод 
на породу. Это позволяет объяснять наблюдавши-
еся отличия состава минеральных ассоциаций в 
базальтах в пределах одной температурной зоны, 
располагающихся в слоистых толщах на разных 
гипсометрических уровнях и взаимодействовав-
ших с термальными водами разного возраста.

7.2. Гидротермальное преобразование 
вулканогенных и вулканогенно-осадочных 

отложений
Исследование современного воздействия го-

рячих подземных вод на породы ограничено, так 
как состав и характер распределения в породе 
гидротермальных минералов может быть восста-
новлен только по результатам исследования кер-
на скважин. Однако большая часть пробуренных 
в Исландии скважин обеспечена только шламом, 
отобранным по разрезу с определенным интерва-
лом. Тем не менее основные особенности распре-
деления вторичных минералов на современных 
высоко- и низкотемпературных полях установле-
ны на достаточно большую глубину с темпера-
турами превышающими 250 °С [Arnоrsson, 1995; 
Ármannsson et al., 1987; Björnsson A., 1978; Björns-
son S. et al., 1972; Fridleifsson, 1979; Kristmannsdot-
tir, 1984,1982, 1978, 1976, 1975; Kristmannsdottir et 
al. 1977; Kristmannsdottir, Tomasson, 1978; Olafs-
son et al., 1993; Palmason et al., 1979; Tomason, 
Kristmannsdottir, 1972].

Геотермальные области разделяются на низ-
ко- и высокотемпературные зоны (рис. 3). Разгра-
ничение между низко- и высокотемпературными 
зонами проводится на уровне 150 °С на глубине в 
1 км. Наивысшие температуры, замеренные в Ис-
ландии в скважинах на глубине 2000 м, состави-
ли 340 °С в геотермальной зоне Крабла и 380 °С 
– на геотермальном поле Несьяведлир. Высоко-
температурные поля с проявлениями фумарол и 
сольфатар на поверхности земли маркируются 
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обильными выделениями серы и гипса, низкотем-
пературные источники обычно сопровождаются 
отложениями гейзерита.

В Исландии известно 20 высокотемпературных 
геотермальных зон с фумарольными и сольфатар-
ными полями на поверхности земли. Разбурены и 
детально изучены следующие высокотемператур-
ные гидротермальные системы: Рейкьянес, Сварт-
сенги, Эльдворп, Кризувик, Хенгидль, Наумафьядл, 
Крабла, Оксарфьордур (см. рис. 3, табл. 1). Предпо-
лагается существование ещё восьми высокотемпе-
ратурных зон, не проявляющихся на поверхности 
и не исследованных глубокими скважинами. Все 
современные высокотемпературные области рас-
полагаются в пределах современного рифта на 
участках активной вулканической деятельности.

Источником высокой температуры современ-
ных гидротермальных систем служат магмати-
ческие камеры, генетически связанные с вулка-
ническими комплексами центральных вулканов. 
Исключением является высокотемпературные 

зоны п-ова Рейкьянес, где центральные вулканы 
отсутствуют, а высокие температуры в гидро-
термальной системе обеспечиваются дайковыми 
роями, внедрившимися в толщи вулканогенных 
и вулканогенно-осадочных отложений. Древ-
ние высокотемпературные системы известны в 
четвертичных и третичных отложениях, где они 
отчётливо диагностируются по минеральной ас-
социации зеленокаменного изменения. Предпо-
лагается, что древние гидротермальные системы 
также существовали в пределах активных вулка-
нических поясов рифтовой системы, но постепен-
но смещались латерально от них в процессе рас-
тяжения земной коры.

Проницаемость пород на разбуренных участ-
ках высокотемпературных гидротермальных зон 
варьирует в широких пределах. Наибольшая про-
ницаемость наблюдается в зоне субвертикальных 
разрывов. В подавляющем большинстве высоко-
температурные системы питаются инфильтра-
ционными водами. Исключение составляют три 

Рис. 3. Высоко- и низкотемпературные зоны Исландии (по материалам: [Einarsson, 1994, Кононов, 1983])
1 − высокотемпературные зоны; 2 − низкотемпературные зоны; 3 − плиоценовые и эоплейстоценовые образования; 4 − 

плиоцен-голоценовые вулканиты; 5 − комплекс миоцен-нижнеплиоценовых платобазальтов; 6 − голоценовые вулканиты и 
осадочные образования; 7 − зоны поступления на поверхность горячих подземных вод. На карте даны названия некоторых 
высокотемпературных зон, упоминаемых в тексте
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гидротермальные системы на п-ове Рейкьянес, со-
стоящие большей частью или исключительно из 
морской воды. Высокотемпературные гидротермы 
близки к состоянию равновесия со всеми главными 
компонентами вторичных минералов этой зоны, за 
исключением Cl и B. Высокотемпературная гидро-
термальная минерализация в разрезе демонстриру-
ется чёткой вертикальной зональностью в соответ-
ствии с температурами стабильности для каждого 
вида минералов. Для температуры выше 250 °C 
характерна ассоциация зеленокаменноизмененых 
пород. Формирование карбонатов и сульфидов ха-
рактерно для зоны вскипания.

Большая часть поверхностных проявлений 
высокотемпературных зон располагается на от-
носительно высоких уровнях поверхности земли, 
сложенных молодыми и хорошо проницаемыми 
породами. Соответственно, уровень подземных 
вод здесь расположен на большой глубине, а на 
поверхности в основном отмечается фумароль-
ная активность с большим количеством в составе 
газов сероводорода и зон кислотного изменения 
вмещающих пород на выходе пара и газов. Као-
линит, анатаз и аморфный кремнезём − типичные 
минеральные образования этой зоны, наряду с 
сульфатами, серой и пиритом, присутствующих 
в различном количестве. В зоне воздействия кис-
лотного пара и газов Na, K, Ca и Mg почти полно-
стью удаляются, а относительная концентрация 
Si, Al, и Ti увеличивается [Arnоrsson, 1995].

К низкотемпературным зонам обычно относят 
такие, когда температура на глубине в 1000 м не 
превышает 150 °С. По характеру изменения породы 
соответствуют смектит-цеолитовой зоне региональ-
ного гидротермального метаморфизма. Зоны низко-
температурного изменения располагаются на флан-
гах рифтовой зоны в четвертичных отложениях и в 
наземных разрезах третичных платобазальтов.

Разные уровни в пределах низкотемператур-
ной области хорошо выделяется по смене цео-
литов. Шабазит доминирует в слабопрогретых и 

наименее изменённых породах. Здесь же встреча-
ются опал, кальцит, а из цеолитов – левин. Следу-
ющая, при повышении температуры, цеолитовая 
зона включает мезолит и сколецит как наиболее 
обычные минералы. Иногда она совмещается с 
третьей, стильбитовой, зоной. Четвертая − всегда 
хорошо выраженная, отличается большой мощно-
стью и распространяется до основания цеолито-
вой зоны. Доминирующим цеолитом здесь явля-
ется ломонтит. Совместно с ним иногда встреча-
ется стильбит и может присутствовать анальцим. 
Кварц − характерный компонент четвёртой зоны, 
распространён в наиболее пористых породах. 
Среди кремнистых минералов в низкотемпера-
турной области изменения опал играет большую 
роль, на больших глубинах (порядка 1000 м) за-
мещается кварцем. Предполагается, что только 
при температуре выше 120 °С кварц становится 
доминирующим кремнистым минералом.

В составе глинистых минералов в верхней от-
носительно слабопрогретой части разреза преоб-
ладают триоктаэдрические железистые смектиты, 
которые с глубиной и повышением температуры 
сменяются сначала смешанослойным смектит-
хлоритовым комплексом, а затем – хлоритами. В 
некоторых районах в зоне широкого распростра-
нения смектитов встречается селадонит.

Ориентировочные температурные интервалы 
формирования комплексов вторичных минералов 
в современной зоне гидротермального изменения 
базальтов эмпирически установлены Х. Крист-
маннсдохтир [Kristmannsdottir, 1976, 1975, 1978]. 
Сопоставление температурных зон и ассоциаций 
вторичных минералов в смектит-цеолитовой зоне 
показано на табл. 2.

7.2.1. Высокотемпературные зоны 
гидротермального преобразования

Породы, измененные в высокотемпературной 
зоне, располагаются в зонах активной вулкани-

Таблица 1. Скважины пробуренные на высокотемпературных геотермальных участках (по: [Arnarsson, 1995])

Район Количество скважин Глубина, м T (max) ◦C
Рейкьянес 9 152–18001 292
Эльдворп 1 1265 262
Свартсенги 13 239–1998 243
Кризувик 8 329–1275 262
Хенгидль 39 129–2265 230->380
Наумафьядл 12 342–1999 320
Крабла 23 1138–2222 350
Оксарфьордур 4 71–450 150



88

ческой деятельности, и для многих из них уста-
навливается связь с главными вулканическими 
центрами, включающими средние и кислые вул-
каниты, с роями разрывных нарушений, с кальде-
рами. Для этих зон характерно наличие большого 
количества даек и других малых интрузий, осты-
вающих на верхних уровнях земной коры. Малые 
интрузии совместно с общим тепловым потоком 
вулканической зоны обеспечивают источник теп-
ла, необходимый для формирования конвекцион-
ной системы циркуляции подземных вод. Размер 
каждой высокотемпературной зоны обусловлен 
возрастом гидротермальной системы, размерами 
магматического источника тепла и особенностями 
геологического строения территории [Fridleifsson, 
1979]. Минерализация подземных вод увеличива-
ется с увеличением температуры. Размеры вы-
сокотемпературных зон могут быть различны-

ми. В Исландии известны зоны площадью около 
100 км2, но в среднем это зоны в 1−20 км2.

Древние зоны высокотемпературного преоб-
разования вскрываются только в разрезах эроди-
рованных вулканов [Arnоrsson, 1995, Mehegan et 
al., 1982; Saemundsson, 1995; Sigurdsson, 1966; 
Walker, 1963, 1959]. В ядрах таких построек обыч-
но развита зона пропилитизации, окаймлённая по 
периферии полосой зоной кальцитизации. Эпи-
дот наиболее характерный минерал этой зоны. Он 
обычно заполняет полностью или частично газо-
вые полости в лавах, образует каёмки на стенках 
пустот, позднее заполненных кальцитом.

Характерно распространение эпидота и пла-
стинчатых выделений кальцита по узким верти-
кально ориентированным зонам в толще вулкани-
тов. Здесь же регистрируется гранат, однако его 
формирование может быть связано с проявлени-

Таблица 2. Распределение вторичных минералов в зоне гидротермального изменения базальтов*

Зо
на

 и
зм

е-
не

ни
я ~ T, 

°C
Минералы 

индикаторы Характерные минеральные комплексы Зона цеолити-
зации ~ T, °C

Региональные 
метаморфиче-

ские фации

I 50

100

150

Смектиты 
цеолиты

Низкотемпературная зона гидротермального 
изменения

Цеолиты (шабазит, мезолит, сколецит, жисмон-
дин, томсонит, сильбит, гейландит, эпистильбит, 
морденит, анальцим, левин) смектиты, селадо-
нит, опал, кварц, кальцит, апофиллит, гиролит

Цеолиты (ломонтит, морденит, гейландит, 
анальцим, вайракит), смектиты, смешанослой-
ные смектит-хлориты, кварц, кальцит

Шабазитовая

Мезолит-
сколецитовая

Стильбитовая

Ломонтитовая

70

90

110

С
м

ек
ти

т-
ц

ео
л

и
то

ва
я

II 200 Смешано-
слойные 
смектит-
хлориты

Высокотемпературная зона гидротермально-
го изменения

Смешанослойные смектит-хлоритовые минера-
лы, разбухающие хлориты, пренит

Зе
л

ен
ос

л
ан

ц
ев

ая

III 250 Хлорит-
эпидот

Хлорит, эпидот, пренит, альбит (по вулканиче-
скому стеклу, в интерстициях, по плагиокла-
зам), сфен, калиевые полевые шпаты

IV 300 Хлорит-
актинолит

Хлорит, альбит, актинолит

* Составлено по: [Kristmannsdottir, 1975; Kristmannsdottir, Tomason, 1978; Palmason et al., 1979] с дополнениями 
А.Р. Гептнера
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ем контактового метаморфизма в зоне внедрения 
даек. Верхняя граница зоны пропилитизации про-
водится на уровне исчезновения эпидота и появ-
ления низкотемпературной минеральной ассоциа-
ции, включающей кальцит, ломонтит и комплекс 
разнообразных цеолитов. Гидротермальная актив-
ность в этом случае связывается с формировани-
ем субвулканических интрузий, расположенных 
непосредственно под вулканическим аппаратом, а 
также с подземными водами на контакте с дайко-
вым комплексом самой вулканической постройки 
(cone sheets).

Минералы высокотемпературной контактовой 
группы (гранат, пироксены, эпидот) в Исландии 
известны давно. Наличие граната в зоне внедре-
ния даек в теле центрального вулкана Сетберг от-
мечено в работе [Sigurdsson, 1966]. По материалам 
бурения глубокой скважины в 8 км от центрально-
го вулкана Тингмули высокотемпературные мине-
ралы установлены в зоне дайкового роя, протяги-
вающегося от центрального вулкана Брейддалур. 
Здесь в дайковом рое гранат был встречен в трех 
образцах в комплексе с такими высокотемпера-
турными минералами как хлорит, эпидот и суль-
фидами [Mehegan et al., 1982]. Все находки грана-
та сделаны в жилах и газовых полостях, заполнен-
ных кальцитом. Следует подчеркнуть, что в этом 
случае ни пироксены, ни амфиболы не были отме-
чены. По мнению авторов, изучавших эту мине-
ральную ассоциацию, наличие граната и эпидота 
на контакте с дайкой позволяет определить темпе-
ратуру образования контактового метаморфизма 
от 450 до 260 °С и среднюю – как 340 °С.

Интересные данные о контактовом метамор-
физме были получены при исследовании мине-
ральной ассоциации в дайковом рое на восточном 
берегу Эйьяфьорда [Гептнер, Петрова, 1988]. Ас-
социация граната не только с контактовыми, но и 
с типично гидротермальными минералами позво-
лила реконструировать условия минералообразо-
вания на разных этапах геологической истории в 
этой части дайкового роя. В изученном береговом 
разрезе обнажаются лавовые потоки и рассекаю-
щий их мощный дайковый рой, который включает 
дайки двух стадий внедрения: первая − мощные 
дайки крупнозернистых долеритов и вторая − рас-
секающие их, изгибающиеся и ветвящиеся дайки 
афанитовых базальтов. Мощность дайкового роя 
первой стадии внедрения на изученном участке 
разреза более 200 м. Мощность отдельных даек 
этого типа от 1−2 до 3−4 м. На большом протяже-
нии берегового разреза дайки плотно прилегают 
одна к другой.

Породы второй стадии внедрения слагают 
сложную сеть ветвящихся и пересекающихся даек 
мощностью 10−20 см, реже 0,5 м. Вмещающие 

породы более ранних даек рассечены сложной си-
стемой трещин. Дайки более позднего внедрения 
распространены согласно этой системе трещин. 
Вмещающие лавовые потоки и дайки первой ста-
дии внедрения изменены в одинаковой степени. 
Газовые полости и трещинки в них заполнены 
главным образом цеолитами, кальцитом, реже 
встречаются глинистые и кремнистые минералы.

На контакте с дайками второй стадии внедре-
ния развита зона интенсивного вторичного мине-
ралообразования, выделяющаяся более светлым 
цветом изменённых пород. В этой зоне в теле до-
леритовых даек в непосредственной близости от 
контакта с дайкой второй стадии внедрения на-
ряду с цеолитами, кальцитом, слоистыми сили-
катами и пиритом обнаружена гранат-пироксен-
амфиболовая минеральная ассоциация.

Многочисленные наблюдения в верхней части 
толщ платобазальтов показывают, что при вне-
дрении даек в неизменённые базальты вторичные 
минералы не образуются. Контактовый минераль-
ный парагенезис андрадит + геденбергит + пирит 
возник при внедрении даек второй стадии в уже 
гидротермально изменённые породы, содержа-
щие кальцит, цеолиты, смектиты − минералы, не-
устойчивые в условиях высоких температур. Эти 
минералы становятся источником компонентов 
для образования новой «скарновой» минеральной 
ассоциации [Гептнер, Петрова, 1998].

Основные особенности высокотемпературной 
гидротермальной деятельности в современной риф-
товой зоне рассматриваются по данным буровых 
скважин в теле крупного вулканического центра 
(кальдеры) Крабла и на п-ове Рейкьянес, в толще 
вулканогенных и вулканогенно-осадочных отложе-
ний, прогревавшихся, видимо, дайковым роем.

7.2.1.1. Высокотемпературная зона 
вулкана Крабла

На севере Исландии в пределах современной 
рифтовой зоны известно несколько геотермаль-
ных областей, отчетливо выделяющихся на чер-
ном и темно-сером фоне современных и новейших 
вулканитов сильно измененными породами, ярко 
окрашенными в коричневый, желтый и белый 
цвета. Рассмотрим особенности распределения 
вторичных минералов высокотемпературной ги-
дротермальной области, располагающейся в пре-
делах крупного центрального вулкана − кальдеры 
Крабла, пересекающейся активным трещинным 
роем [Armannsson et al., 1987]. Площадь кальдеры 
составляет более 64 км2. По данным бурения (24 
скважины) мощность пород, заполняющих каль-
деру, которая имеет форму перевернутого конуса, 
составляет 1 км. Геотермальные проявления на 
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поверхности занимают площадь около 15 км2. На 
глубине 2 км встречены породы, нагретые до тем-
пературы 350 °С. Полагают, что магматическая 
камера в районе корней кальдеры располагается 
на глубине 3−8 км.

Изученный по скважинам разрез состоит из 
двух основных частей: верхняя половина мощно-
стью 500−1000 м сложена переслаиванием лав и 
гиалокластитов, а нижняя − из интрузивных по-
род. В основном это базальты, реже кислые породы 
(гранофир), в нижней части разреза вскрыты габ-
бро (рис. 4). Важно обратить внимание на то, что 
зоны вторичной минерализации, расположенные 
в толще пород субпараллельно, секут стратифици-
рованные толщи базальтов и гиалокластитов. Это 
свидетельствует о ведущей роли зон повышенной 
проницаемости при гидротермальном изменении 
пород. Сопоставляя эти разрезы нетрудно уви-
деть, что зоны вторичной минерализации только 
в общем соответствуют характеру распростране-
ния современных температур. В пределах актив-
но живущего роя трещин проницаемость пород и 
пути миграции горячих вод меняются достаточно 
быстро. В результате современные температуры 

прогрева пород и зафиксированные зоны распро-
странения вторичных минералов могут полно-
стью не совпадать. С этим же может быть связано 
наложение друг на друга минерализации разных 
температурных зон.

7.2.1.2. Преобразование пород 
нагретыми морскими рассолами, 

геотермальная зона Рейкьянес
Здесь скважины вскрыли разрез, верхние 1000 

м которого состоят в основном из гиалокластитов, 
а лавы составляют только одну треть. В нижней ча-
сти разреза лавы составляют 80 % разреза. Дайки 
в этом разрезе не были обнаружены. Главные водо-
носные горизонты встречены ниже 1000 м в суще-
ственно лавовой толще. Наиболее высокая зафик-
сированная температура составила 290 °С. Флюиды 
гидротермальной системы имеют сложный состав: 
это смесь, состоящая из нагретых инфильтраци-
онных и морских вод, допускается также участие 
ювенильного флюида [Кононов, 1983].

Исследованные образцы базальтовой гиало-
кластики отобраны из скважин, пробуренных 

Рис. 4. Соотношение границ горизонтально залегающих базальтовых толщ и зон измененных пород на гео-
термальном поле Крабла, северный сектор рифтовой зоны (по: [Armannsson et al., 1987] с сокращением)

а − разрез наземных базальтов и гиалокластитов: 1 − гиалокластиты; 2 − базальтовые лавы; 3 − базальтовые интрузии; 
4 − габбро; 5 − кислые интрузии; 6 − разломы; б − зоны гидротермального изменения (1–5): 1 − смектит-цеолитов (<200°C), 2 − 
смешанослойных глинистых минералов (200–230°C), 3 − хлорита (230–250°C), 4 − хлорит-эпидота (250–280°C), 5 − эпидота-
актинолита (>280°C)
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в пределах трещинного роя Рейкьянес на юго-
западном окончании одноимённого полуострова, 
на площади высокотемпературных гидротермаль-
ных проявлений. Скважина Rn-8 пробурена у се-
верного края геотермальной площади (обр. 77327, 
глубина 1371 м), а скв. Rn-6 в настоящее время 
холодная, пробурена на участке, имеющем сле-
ды прежних гидротермальных проявлений (обр. 
81317, глубина 301 м; обр. 81316, глубина 570 м). 
В скважине Rn-6 вскрыты гидротермально изме-
нённые породы, по составу сопоставляющиеся с 
верхней половиной разреза скв. Rn-8 (см. рис. 4, 
глава 3).

Исследование состава разбуренных отложений 
и наземных выходов лав и гиалокластитов в пре-
делах столовой горы Стапафедль и в прибрежных 
обрывах юго-западной оконечности п-ова Рейкья-
нес показало, что первичные или неизменённые 
породы сложены четырьмя главными компонен-
тами: в лавах − раскристаллизованной основной 
массой, темноцветными минералами (оливин и 
пироксены) и плагиоклазами. В составе тонкозер-
нистых брекчий, десквамационных гиалокласти-
тов и туфов основную роль играют обломки сиде-
ромеланового стекла.

Лавы и гиалокластиты, обнажающиеся выше 
уровня моря за пределами геотермальной площа-
ди, остаются практически неизменёнными. Един-
ственным продуктом вторичного преобразования 
является палагонит, развивающийся в виде тонкой 
пленки на поверхности обломков сидеромелано-
вых стёкол, длительное время экспонировавших-
ся на склоне гор, а также вдоль трещин, уходящих 
в глубь пород и в сильно пористых горизонтах по-
душечных лав.

Рассмотрим особенности состава подземных 
вод на геотермальном поле Рейкьянес. Состав и 

условия формирования солевого состава гидро-
термальных рассолов п-ова Рейкьянес подпрбно 
освещены в ряде работ [Кононов, 1983; Arnason, 
1976; Björnsson S, et al., 1972]. Самые верхние 
горизонты разреза содержат пресные холодные 
воды метеорного происхождения или представле-
ны смесью пресных и холодных морских (до 33 
%) вод. Ниже этого уровня располагается гори-
зонт холодных морских вод, сменяющийся глуб-
же нагретыми морскими водами с максимальной 
температурой до 284 °С. Химический состав 
термальных рассолов формируется в результате 
смешения морских и пресных вод и интенсив-
ного взаимодействия подземных вод и пород. По 
мнению В.И. Кононова [1983], геохимические и 
тепловые расчёты свидетельствуют об участии 
в формировании рассола на геотермальном поле 
Рейкьянес не только морских и метеорных, но и 
магматических вод.

Нагретые воды геотермальной площади Рей-
кьянес отличаются высокой минерализацией, 
до 49 800 ppm общего количества растворённых 
солей (табл. 3). На глубине Cl и Na в них содер-
жится почти столько же, сколько в морской воде. 
Содержание остальных компонентов в нагретом 
рассоле значительно отличается от состава мор-
ской воды. В термальных рассолах содержится 
намного больше SiO2, Ca, K, HCO3 и CO2 и зна-
чительно меньше SO4 и Mg [Кононов, 1983]. Тер-
мальный рассол и морская вода имеют сходное 
значение Br/Cl, но содержание Li и Rb в 40 раз, а 
Ba – в 5000 раз больше в рассоле, чем в морской 
воде. Значительно больше в нем B, As, Cu, Zn и Hg 
[Kristmannsdottir, 1984].

Основные изменения солевого состава под-
земных вод происходят в процессе их взаимодей-
ствия с нагретыми породами. Процесс этот идет 

Таблица 3. Основные компоненты геотермальных вод п-ова Рейкьянес, ppm [Kristmannsdottir, 1984 ]

Компонент Источник 1918 Скв. Rn-2 Скв. Rn-8 Морская вода
T, °C
SiO2

Na
K
Ca
Mg
SO4

Cl
F
Общее количество рас-
творенных солей
CO2

100
562

15 900
2130
2400
24
180

28 450
0,25

49 800

42,1

225
355

10 700
1400
1790
1,1
75,6

20 500
0,15

34 800

2110

270
588
9520
1380
1580
1,43
40,8

19 200
0,15

33 300

1930

-
6,0

10 470
380
398
1250
2630

18 800
1,26

33 900

100
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очень интенсивно. Время пребывания подземных 
вод в рассматриваемой системе, по данным изо-
топных исследований, оценивается менее 50 лет 
[Sakai et al., 1980].

Гидротермальные минералы в толще изменён-
ных пород. На геотермальной площади Рейкьянес 
установлена сходная с другими районами Ислан-
дии вертикальная зональность гидротермального 
метаморфизма [Tomason, Kristmannsdottir, 1972]. 
Сверху вниз по разрезу выделены следующие 
зоны изменения: 1) смектит-цеолит-кальцитовая; 
2) смешанослойных минералов; 3) хлорит-
эпидотовая. Эти зоны не всегда устанавливаются 
чётко, минералы, типичные для низкотемператур-
ных зон, встречены на некоторых уровнях в высо-
котемпературной зоне.

Основными компонентами (по степени рас-
пространения и интенсивности развития) гидро-
термально изменённых пород на разбуренной 
территории являются глинистые минералы. Со-
держание их в вулканокластитах и вулканогенно-
осадочных породах достигает 70−90 %, а в лавах 
– 30−40 %. Главными представителями слоистых 
силикатов являются смектит, хлорит и смешанос-
лойные минералы хлорит-смектитового состава. 
Небольшое количество иллита присутствует в 
ряде смешанослойных структур.

Смектиты располагаются в самой верхней ча-
сти разреза, в породах с температурой ниже 200°С. 
В нижней, наиболее сильно прогретой части 
разреза преобладают хлориты. Промежуточная 
зона неупорядоченно смешанослойных смектит-
хлоритовых минералов приурочена к горизонтам 
с температурами 200−270 °С.

В поровых пространствах пород смектиты вме-
сте с кальцитом и цеолитами образуют зональные 
микрокристаллические агрегаты, в гиалокласти-
тах они развиты также по сидеромелановому сте-
клу. В самых верхних 100 м скв. Rn-6 установлено 
наличие смектитов, а в составе хлоритов наиболее 
широко распространён сильно разбухающий тип. 
Нормальный неразбухающий хлорит встречен 
только в скв. Rn-8 на глубине 1200−1600 м.

Помимо глинистых минералов в рассматри-
ваемом разрезе установлены: ангидрит, цеолиты, 
опал, кварц, кальцит, пренит, эпидот, альбит, калие-
вый полевой шпат, пирит, гидроксиды железа, ам-
фиболы, сфен [Гептнер и др., 1987, Tomason, Krist-
mannsdottir, 1972]. Зона распространения цеолитов 
в разных скважинах этого района располагается на 
различной глубине; последняя зависит от темпера-
туры, и примерно при 230 °С цеолиты исчезают. 
Цеолиты представлены морденитом, стильбитом, 
мезолитом, анальцимом. В скв. Rn-8 анальцим об-
наружен ниже главной цеолитовой зоны. Кроме 
того, в небольшом количестве встречен вайракит.

Опал и халцедон присутствуют в самых верх-
них частях разреза и ниже замещаются кварцем, 
который прослежен до самых глубоких (до 1750 м) 
уровней, пройденных скважинами. Температура 
опал-кварцевой границы располагается на уровне 
около 100 °С.

Кальцит отмечен во всех изменённых породах, 
максимальное количество его приурочено к верх-
ним 500−700 м разреза. Широкое распростране-
ние кальцита в верхних частях разреза объясняет-
ся изменением pH в зоне вскипания.

Пренит впервые появляется в зоне промежу-
точной от цеолитовой к эпидотовой и встречается 
до максимальных разбуренных глубин.

Распределение эпидота контролируется тем-
пературой, а на его рост влияет проницаемость 
пород. Впервые эпидот появляется в туфогенных 
отложениях и брекчиях, но на этих же уровнях он 
отсутствует в менее проницаемых породах. При 
260−270 °С эпидот встречается повсеместно. Ми-
нимальные температуры для его формирования 
составляют приблизительно 200 °С. Эпидот об-
разуется за счёт плагиоклазов и слоистых силика-
тов. Начальная стадия альбитизации плагиоклаза 
встречена на различных уровнях разреза. Посто-
янными компонентами изменённых пород явля-
ются пирит и гидроксиды железа

В зоне выхода на поверхность горячих вод на 
сольфатарном поле среди вторичных минералов 
широко развиты слоистые силикаты. В глинистых 
фракциях преобладающим компонентом является 
каолинит и (или) метагаллуазит, а иногда − смек-
тит. Наряду с глинистыми минералами отмечаются 
сульфаты (алуноген, билинит, ромбоклаз, алунит, 
ярозит и др.), а также формы кремнезёма (опал 
СТ и др.) и глинозёма (бёмит). Кроме того, часто 
встречаются рудные минералы (пирит, гематит, 
гётит, анатаз). В сольфатарных «кипящих» котлах 
(температура более 80 °С) главным компонентом 
глинистых фракций является сера, а слоистые си-
ликаты (смектит, каолинит), кварц, гипс, пирит и 
анатаз присутствуют в подчинённом количестве. 
На фумарольных участках в зоне отбора образцов 
температура верхних 10−15 см грунта колебалась 
от 16 до 50 и более градусов. Поверхностный слой 
грунта включал глинистые минералы, сульфаты, 
самородную серу, сульфиды, гидроксиды и окси-
ды железа, а также кремнистые минералы (рис. 5) 
[Гептнер и др., 2005].

Минеральный состав изменённых гиалокла-
ститов. Гиалокластиты из скважин с глубин 301 
(обр. 81317), 570 (обр. 81316) и 1371 м (обр. 
77327) состоят в основном из изменённых, заме-
щенных глинистыми минералами, корренситом и 
хлоритом обломков сидеромелановых стёкол. Об-
ломки мелкопесчаной и алевритовой размерно-
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сти, остроугольной формы с округлыми газовыми 
пустотами, заполненными вторичными минерала-
ми. Плагиоклазы и пироксены встречаются в виде 
кристаллов вкрапленников в стекле. В гиалокла-
ститах из верхних горизонтов разреза плагиокла-
зы остаются большей частью неизменёнными; из 
хлорит-эпидотовой зоны − в различной степени 
замещены эпидотом, альбитом и калиевыми по-
левыми шпатами. Пироксены не имеют следов 
изменения. В гиалокластитах с уровня смектит-
цеолит-кальцитовой зоны (301 м) зафиксирован 
сфен, обычно регистрируемый в Исландии в бо-
лее глубоких горизонтах и сильнее прогревав-
шихся гидротермами изменённых вулканокластах 
базальтового состава [Viereck et al., 1982].

Общий состав вторичных минералов, обнару-
женных в рассматриваемых гиалокластитах, при-
веден на рис. 6. Ширина заштрихованного поля 
отражает относительное содержание минералов 
по образцам. Вторичные минералы по характеру 
взаимоотношения с исходными компонентами по-
роды разделяются на две структурно-генетические 
группы: I − метасоматические минералы, замеща-
ющие стекло и (или) плагиоклазы, и II − минера-
лы, синтезированные из раствора в поровом про-
странстве породы (газовые полости, межзерновое 
пространство, трещинки). Характер структурных 
взаимоотношений метасоматических и синтези-
рованных из раствора минералов позволяет на-
метить общие черты последовательности преоб-
разования гиалокластитов. Определенно можно 
говорить о формировании смектитов и коррен-

сита на ранних стадиях изменения стекла, а ка-
лиевый полевой шпат и кальцит отнести к самым 
поздним этапам преобразования исследованных 
пород. Большое количество минералов, синтези-
рованных из раствора, указывает на интенсивное 
перераспределение петрогенных компонентов в 
процессе изменения гиалокластитов.

Глинистые минералы − это основной компонент 
гидротермально изменённых сидеромелановых ги-
алокластитов. В большинстве случаев стекло пол-
ностью замещено глинистым веществом без изме-
нения формы и первоначального объёма обломка. 
Глинистые минералы играют большую роль и в це-
менте породы. На участках породы, подвергшихся 
наиболее интенсивной гидротермальной перера-
ботке, стекло замещается крупнокристаллически-
ми, радиально-лучистыми агрегатами глинистых 
минералов, а в обр. 81317 тонкозернистые агре-
гаты глинистых минералов, замещающие стекло, 
включают многочисленные кристаллы калиевых 
полевых шпатов (рис. 7). По составу и характеру 
взаимоотношения минеральные комплексы, заме-
щающие стекло, не отличаются от таковых, обра-
зующихся в поровых пустотах и цементирующих 
породу. По данным рентгеновского анализа, гли-
нистая фракция в обр. 81317 состоит их смектита 
и небольшого количества корренситоподобного 
минерала. Скопления микроглобулярных выде-
лений сфена в большом количестве облекают по-
верхность изменённых обломков сидеромелана, 
выстилают стенки газовых полостей, частично или 
полностью заполняют их (см. рис. 7).

Рис. 5. Глинистые гидротермалиты на сольфатарно-фумарольном геотермальном поле Рейкьянес
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Подробнее минералого-петрографические осо-
бенности гидротермально изменённой гиалокла-
стики в этом разрезе рассматриваются в работе 
[Гептнер и др., 1987].

Химический состав изменённых базальтов 
и гиалокластитов.  Характер поведения отдель-
ных элементов в процессе гидротермального из-
менения пород п-ова Рейкьянес со значительной 
степенью достоверности может быть выявлен 
при сопоставлении со свежими голоценовыми 
базальтами этого же района. Химический состав 
гидротермально изменённых базальтов и гиало-
кластитов из нескольких скважин этого района 
приводится в работе [Kristmannsdottir, 1984]. Дан-
ные о составе свежих базальтов опубликованы в 
работах С.П. Якобсона [Jakobson et al., 1978в, Ja-
kobson, 1979]. Основная масса новейших вулкани-
тов на п-ове Рейкьянес представлена толеитами 
(9,7 км3) и оливиновыми толеитами (3,2 км3) при 
небольшом участии (0,2 км3) пикритовых базаль-
тов. Установлено большое однообразие химиче-
ского состава внутри отдельных лавовых потоков 
толеитовых базальтов, тогда как для потоков пи-
критовых базальтов отмечены значительные ва-

риации состава по MgO (от 10,7 до 28,8 %) и TiO2 
(от 0,62 до 0,23 %). Оба петрохимических типа 
лав характеризуются низким содержанием K2O и 
Na2O и высоким содержанием CaO и Fe.

Обогащение или обеднение изменённой по-
роды петрогенными элементами было установ-
лено на основании анализа их содержаний по от-
ношению к титану. Как выше было показано, на 
примере полного замещения сидеромелановой 
кластики вторичными минералами, титан очень 
малоподвижен. Следовательно, вариации отно-
шений содержания ряда петрогенных элементов к 
количеству этого элемента позволят говорить об 
их накоплении или выносе за пределы рассматри-
ваемой породы.

Миграция титана за пределы обломков сиде-
ромеланового стекла отмечена в высокотемпера-
турной хлорит-эпидотовой зоне изменения, но и 
в этом случае этот элемент концентрируется здесь 
же в составе сфена в межзерновом и поровом про-
странстве породы, а количество титана по породе 
в целом совпадает с данными для свежих базаль-
тов. В зоне более низких температур значительная 
часть выделений сфена располагается ещё в пре-

Рис. 6. Вторичные минералы гидротермально изменённых гиалокластитов
Структурно-петрографические типы: I − минералы, замещающие стекло и (или) плагиоклаз; II − минералы, синтезирован-

ные из раствора
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Рис. 7. Обломки сидеромеланового стекла, замещённые вторичными минералами (гиалокластит, обр. 81317, 
скв. Rn-6, глубина 301 м, зарисовка со шлифа)

1 − смектиты с низким двупреломлением или изотропные; 2 − смектиты с высоким двупреломлением, плеохроирующие; 
3 − сфен; 4 − калиевый полевой шпат; 5 − кальцит; 6 − границы оптически различных зон внутри поля метасоматических 
смектитов; 7 − плагиоклазы. Цифры в кружках –оптически различные типы глинистых минералов, описание см.: [Гептнер и 
др., 1987]. Длина масштабного отрезка 1 мм
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делах изменённого стекла, как это было показано 
на примере обр. 81317 (см. рис. 7, рис. 8).

Изменённые базальты и гиалокластиты сильно 
гидратированы, а Fe в них в значительной степени 
окислено. По сравнению со свежими базальтами 

гидротермально изменённые породы значитель-
но обеднены SiO2, Al2O3 и CaO и обогащены K2O 
(рис. 9). Содержание остальных компонентов в 
изменённых и свежих породах в общем близкое. 
Важно подчеркнуть, что в изменённых породах 

Рис. 8. Распределение некоторых петрогенных элементов в изменённых гиалокластитах (обр. 81317, результа-
ты микрозондового профилирования).

На профилях I, II, III − содержание (в %) компонентов, в одном делении шкалы: SiO2 – 5,68; CaO – 0,35; Al2O3 – 0,69; 
FeOобщ – 1,90; MgO – 1,34; TiO2 – 0,05. Горизонтальный масштаб: Одно деление − 4 мкм. На врезках− расположение профиля 
и оптически различимые зоны в смектите, замещающем стекло и заполняющем газовую полость. Увеличение содержанияTiO2 
на профилях совпадает на фигурах с зоной распространения сфена (чёрная кайма)
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п-ова Рейкьянес по сравнению с неизменёнными 
голоценовыми лавами значительно больше содер-
жание K. Как отмечено в работе Х. Кристманн-
сдохтир [Kristmannsdottir, 1984], в верхней части 
разреза изменённых пород общее содержание K2O 
резко увеличивается (почти до 4 %). Есть все осно-
вания предполагать, что в основном это происходит 
вследствие увеличения содержания в изменённых 
породах калиевого полевого шпата (см. рис. 7).

Итак, преобразование базальтов и гиалокла-
ститов п-ова Рейкьянес происходило в результате 
многократного промывания погружающихся толщ 
нагретыми морскими водами. Широкое развитие в 
гиалокластитах метасоматических и синтезирован-
ных из раствора минералов указывает на активное 
перераспределение основных петрогенных компо-
нентов в процессе гидротермального преобразова-
ния пород. Слабоподвижным в хлорит-эпидотовой 
зоне изменения остаётся титан.

Скважинами была вскрыта толща пород, изменён-
ная, по-видимому, в основном восходящим потоком 
нагретых и существенно уже изменивших исходный 
состав морских вод. Базальты и гиалокластиты в этом 
разрезе переработаны неодинаково: наиболее интен-
сивно – гиалокластиты − более пористые и реакци-

онноспособные породы разреза. По сравнению со 
свежими базальтами для них характерна особенно 
значительная потеря Al, Ca, Si и обогащение K.

В процессе преобразования базальтовых толщ, 
выщелачивания и выноса из пород одних компо-
нентов и ассимиляции вторичными минералами 
других, существенно изменялся состав подзем-
ных вод. Длительные наблюдения показали, что 
состав современных гидротермальных рассолов 
п-ова Рейкьянес не остаётся постоянным. За 10-
летний период для скв. Rn-8 отмечены заметные 
колебания (увеличение и сокращение до 3 раз) 
содержания Mg и SO4, происходившие на фоне 
очень слабых вариаций концентрации остальных 
элементов и общего количества растворимых со-
лей [Kristmannsdottir, 1984].

7.2.2. Низкотемпературные зоны 
гидротермального преобразования

Породы этой зоны по составу и характеру взаи-
моотношения вторичных минералов соответству-
ют смектит-цеолитовой зоне высокотемператур-
ных проявлений. Цеолиты в базальтах Исландии 
развиты чрезвычайно широко. Это один из главных 

Рис. 9. Содержание основных петрогенных элементов (вес. %) по отношению к TiO2 в свежих и измененных 
породах (использованы данные из: [Kristmannsdottir, 1984]

Пунктирной линией показано поле неизмененных базальтов п–ова Рейкьянес (по: [Jakobsson et al., 1978б]
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и характерных компонентов низкотемпературной 
зоны регионального гидротермального измене-
ния, охватывающий мощные толщи пород разного 
возраста. В базальтовых толщах наиболее широко 
распространены кальциевые и кальций-натриевые 
цеолиты (шабазит, томсонит, мезолит, сколецит, 
стильбит, гейландит, ломонтит). Часто встречают-
ся натриевые типы цеолитов (анальцим, натролит), 
реже – содержащие калий (филлипсит).

Детальное расчленение измененных пород 
низкотемпературной зоны, основанное, как ука-
зывалось выше, на анализе распространения це-
олитов, установлено в ряде районов в мощных 
разрезах плиоцен-миоценовых базальтовых толщ 
[Kristmannsdottir, 1975, Saemundsson et al., 1980; 
Mehegan et al., 1982; и др.]. Смена в разрезе одной 
ассоциации цеолитов другой объясняется проявле-
нием геотермического градиента при погружении 
мощных толщ платобазальтов. На основе сопо-
ставления с современными зонами гидротермаль-
ной деятельности установлены приблизительные 
температурные интервалы формирования различ-
ных типов цеолитов (см. табл. 2).

Наиболее мощные и полно изученные разре-
зы миоценовых платобазальтов располагаются на 
востоке и севере Исландии. Первоначально по со-
ставу преобладающих цеолитов в толще миоце-
новых платобазальтов Восточной Исландии была 
выявлена следующая смена минеральных ассоциа-
ций (сверху вниз): шабазитовая, анальцимовая и 
мезолит-сколецитовая [Walker, 1960]. Позднее было 
установлено, что мезолит-сколецитовая ассоциация 
сменяется вниз мощной ломонтитовой зоной.

По данным, полученным при бурении в Рей-
дарфьорде (Восточная Исландия), ниже уровня 
моря в верхних 500 м вскрытого скважиной разре-
за в цеолитовой ассоциации установлены: ломон-
тит, гейландит, эпистильбит, стильбит, морденит 
и вайракит. В этой части разреза появляется хло-
рит в виде каёмок на стенках газовых полостей. 

В тех случаях, когда в составе гидротермальной 
ассоциации присутствует селадонит, структурные 
взаимоотношения свидетельствует о его форми-
ровании раньше хлорита, кварца и кальцита (ве-
роятно, почти одновременно со смектитами).

Ломонтит в толще базальтов − постоянный 
компонент ассоциации вторичных минералов, по-
являющийся с глубины 100 м ниже уровня моря 
и прослеживающийся до основания скважины 
(1900 м). С глубины 1200 м содержание ломонтита 
в изменённых лавах снижается и ниже он встреча-
ется в составе высокотемпературной ассоциации, 
включающей хлорит, кварц, кальцит, эпидот пре-
нит, ангидрит и гарнет.

В нижней части разреза низкотемпературные 
минералы исчезают, заместившись более позд-
ними, высокотемпературными; ломонтит частич-
но замещается пренитом, эпидотом и кальцитом 
[Mehegan et al., 1982].

В районе Эйьяфьордура (полигон 2, см. рис. 
1, глава 1) по естественным разрезам и глубоким 
скважинам вскрыта 3,5 км-вая толща лав наземных 
базальтов (платобазальтов), включающих мало-
мощные горизонты тефры и осадков. Самые верх-
ние части базальтовой толщи остаются неизменён-
ными. Почти в километровой толще естественных 
разрезов базальтов сверху вниз по естественным 
обнажениям установлены шабазит-томсонитовая 
и мезолит-сколецитовая зоны цеолитизации, сме-
няющиеся вниз ломонтитовой зоной [Palmason et 
al., 1979]. Совместно с цеолитовой ассоциацией в 
полостях и трещинах разного размера встречаются 
смектиты, селадонит, кремнистые минералы (опал, 
халцедон, реже кварц) и кальцит. На уровне цеоли-
товой ассоциации в породах с наиболее густой си-
стемой трещин, трещинно-дайковых роях, локаль-
но распространён кварц-селадонит-кальцитовый 
комплекс. Выделения селадонита занимают более 
ранние или более поздние позиции по сравнению 
со смектитовой минерализацией (рис. 10).

Рис. 10. Принципиальная схема соотношения разновозрастных стратиформных зон вторичной минерализации и 
секущей зоны высокотемпературного изменения в толще моноклинально залегающих платобазальтов, Эйьяфьорд

1 − моноклинально залегающие платобазальты; 2 − смектит-селадонитовая зона минерализации; 3–5−горизонтально за-
легающие зоны цеолитизации: 3 − зона шабазита, 4 − зона мезолита-сколецита, 5 − зона ломонтита (по: [Palmason et al., 1979]); 
6 − трещинно-дайковый рой; 7 − кремнистая минерализация; 8 − лавы, в которых гидротермальные минералы отсутствуют.
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В днище этого фьорда платобазальты вскры-
ты скважинами на глубину до 2820 м. Базальты 
слагают два комплекса: верхний − это в основном 
оливиновые толеиты, нижний − преимуществен-
но толеиты. Горизонты плагиопорфиритов, распо-
лагающиеся в верхней части, служат маркёрами 
при сопоставлении разрезов соседних скважин. 
Большую роль в строении вулканитов в скважине 
LJ-8 играют долериты. На разных уровнях сква-
жинами вскрыты дайки наклонно ориентирован-
ного роя, пересекающего моноклиналь миоцено-
вых платобазальтов [Palmason et al.; 1979, 
Kristmannsdottir et al., 1977; Björnsson А. 
et al., 1978].

По материалам скважин Lj-8 и Lj-5 ис-
следован состав и распространение вто-
ричных минералов. В составе низкотем-
пературной мезолит-сколецитовой ассо-
циации постоянно помимо основных цео-
литов присутствуют шабазит, гейландит, 
морденит, томсонит, стильбит, анальцим, 
а также смектит, кальцит, пирит и редко – 
кварц. Появление ломонтита отмечено на 
разных уровнях. Впервые он появляется 
на уровне 250−300 м ниже уровня моря и 
прослеживается совместно со стильбитом 
в толще платобазальтов на максимально 
разбуренную глубину до 2820 м. На уров-
не 1300 м смектиты исчезают, появляется 
сначала корренсит, затем хлорит в ассоци-
ации с пренитом и эпидотом (рис. 11–13).

Селадонит в базальтах глубоких сква-
жинах встречается совместно с хлоритом, 
кварцем, эпистильбитом и ломонтитом в 
верхней части ломонтитовой зоны. Фор-
мирование каёмок селадонита, выстилаю-
щих стенки газовых полостей, указывает 
на раннюю стадию их образования по 
сравнению с более поздней минеральной 
ассоциацией, состоящей из хлорита, квар-
ца, эпистильбита, ломонтита [Mehegan et 
al., 1982; Kristmannsdottir, 1982].

Совместное нахождение в мощных 
толщах миоценовых платобазальтов ги-
дротермальных минералов, представ-
ляющих разные температурные уровни, 
позволяет говорить о полицикличном из-
менении медленно погружающихся толщ. 
Для разреза платобазальтов на востоке 
Исландии (Рейдарфьордур) указываются 
три стадии. Первые две связаны с минера-
лизацией открытых в лавах пространств. 
В верхней части разреза после смектитов, 
выстилающих стенки полостей, форми-
руются последовательно кальцит, кварц 
и цеолиты, среди которых наиболее рас-

пространён ломонтит. Глубже хлорит становится 
основным компонентов, выстилающим стенки 
открытых полостей. Иногда здесь же встречается 
селадонит, сформировавшийся на более раннем 
этапе одновременно со смектитами. По материа-
лам керна скважины однозначно решить особен-
ности взаимоотношения смектитов и селадонита 
не удалось. На более низких уровнях разреза ра-
нее образовавшиеся вторичные минералы раство-
ряются, ломонтит частично замещается пренитом, 
эпидот и кварц отлагаются в полостях, образовав-

Рис. 11. Сопоставление базальтов и зон гидротермального 
изменения по скважинам в районе Лойгаланд, Эйьяфьорд (по 
материалам: [Kristmannsdottir et al., 1977].

Состав пород и некоторые уровни вторичной минерализации: 1 − 
базальтовые лав; 2 − долериты; 3 − дайки; 4 − оливиновые толеиты; 
5 − толеиты; 6 − плагиопорфировые базальты; 7 − маркирующие го-
ризонты лав; 8 − водоносные горизонты; 9, 10 − уровень первого по-
явления: 9 – ломонтита; 10 − эпидота
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шихся при растворении. Здесь же после эпидота 
формируются последовательно пренит, ломонтит, 
ангидрит. Минерализация третей стадии связана 
с жильной ассоциацией, возможно, частично вы-
званной контактовым метаморфизмов в дайковом 
рое (рис. 14) [Mehegan et al., 1982].

Ранее высказывалось предположение, что на 

состав образующихся цеолитов боль-
шое влияние оказывают вмещающие 
породы [Walker, 1960]. Образование 
высококремнистых цеолитов связы-
валось преимущественно с преобра-
зованием безоливиновых толеитов, а 
высокоалюминиевых − с изменением 
оливиновых базальтов, отличающих-
ся пониженным содержанием крем-
незема. Эта точка зрения не допускает 
возможности значительной миграции 
петрогенных элементов с нагретыми 
подземными водами и предполагает в 
целом изохимический способ гидро-
термального изменения базальтов.

Проведённое исследование соста-
ва и распределения гидротермаль-
ных минералов и сопоставление ги-
дротермально изменённых и свежих 
базальтов позволяет определенно 
говорить о миграции с подземными 
водами ряда петрогенных компонен-
тов. По способу образования среди 
вторичных компонентов смектит-
цеолитовой зоны следует различать 
метасоматические минералы и ми-
нералы, синтезированные из раство-
ров или образовавшиеся при раскри-
сталлизации гелей. Минералы, вы-
павшие из раствора, располагаются в 
газовых полостях лав, в трещинках, 
в межзерновом пространстве вулка-
нокластики и вулканотерригенных 
пород. Характерны чёткие контак-
ты «трещинных минералов» с вме-
щающей породой и отсутствие или 
слабое изменение первичных компо-
нентов вмещающих пород.

В смектит-цеолитовой зоне пер-
вичный состав основных компо-
нентов вулканитов за исключением 
стекла, оливина и частично плагио-
клазов изменён слабо. Стекло в гиа-
локластитах замещено палагонитом 
и слоистыми силикатами, по оливи-
ну развиты смектиты, в плагиокла-
зах в основном по трещинкам сфор-
мировались опал, цеолиты, кальцит 
и смектиты, а пироксены не имеют 
признаков изменения.

Начальные стадии гидротермального изме-
нения удалось зафиксировать в моноклинально 
залегающей толще платобазальтов в вершине 
Ватнсфьорда (Флокалундур, Северо-Западный 
Полуостров). Здесь в естественных обнажениях 
исследована толща афировых и плагиофировых 

Рис. 12. Распределение гидротермальных минералов в разрезе 
платобазальтов, вскрытых скв. LJ-8, (по материалам: [Kristmannsdottir 
et al., 1977])

Состав пород: 1, 2 − базальты: 1 – слабо изменённые 2 − сильно изме-
нённые; 3 − долериты; 4 − горизонты тефры/осадков; 5 − дайки. Ассоциация 
гидротермальных минералов (1–14): 1 − кальцит, 2 − кварц, 3 − шабазит, 4 
− гейландит, 5 − стильбит, 6 − эпистильбит, 7 − морденит, 8 − мезолит/ско-
лецит, 9 − гиролит, 10 − анальцим, 11 − ломонтит, 12 − пирит, 13 − смектиты, 
14 − смешанослойные слоистые силикаты, 15 − корренсит (разбухающий 
хлорит), 16 − хлорит, 17 − пренит, 18 − эпидот
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оливиновых базальтов, сложенная потоками на-
земных лав мощностью от первых метров до 
10−15 м с тонкими прослоями пирокластических 
пород. Общая мощность исследованного раз-
реза 700 м. Базальты полого наклонены с севера 
на юг, что позволило сравнить одновозрастные 
пачки пород, обнажающиеся по западному бор-
ту фьорда у уровня моря и в верхней части горы 
Исуфедль (высота 703 м) (рис. 15). Образцы лав 
с обильной цеолитовой минерализацией, смек-
титами, опалом и кальцитом в газовых полостях 

(обр. 79173–79177) отбирались в 5−8 
м выше уровня моря. Здесь все газо-
вые полости заполнены комплексом 
вторичных минералов. Оливин и пла-
гиоклазы сильно изменены, крупные 
кристаллы пироксенов в основной 
массе породы остаются неизменён-
ными. Базальты, характеризующие 
верхнюю часть разреза от 400 до 
700 м абс. высоты, содержат каёмки 
смектитов и небольшое количество 
цеолитов (обр. 79171, 79172) (только 
некоторые газовые полости), а зале-
гающие выше не имеют признаков 
гидротермального изменения (обр. 
79165, 79167, 79169). Здесь только в 
некоторых образцах по трещинкам 
присутствуют гидроксиды железа и в 
небольшом количестве опал, замеща-
ющий местами фенокристы плагио-
клаза. Базальты верхней части разре-
за слагают стенку троговой долины, и 
отмеченные в них слабые проявления 
вторичной минерализации, вероятно, 
могли возникнуть в процессе воздей-
ствия ледника на породы в плейсто-
цене (табл. 4).

Результаты химического анализа 
валовых проб базальтов, отобранных 
с различных горизонтов рассматри-
ваемого разреза, не дают оснований 
говорить о миграции петрогенных 
элементов. Их содержание в изме-
нённых и свежих породах колеблет-
ся в сравнимых пределах. Изменён-
ные базальты отличаются только 
бóльшим содержанием воды. Вместе 
с тем изучение состава и характера 
распространения слоистых силикатов 
и цеолитов свидетельствует в пользу 
перераспределения в базальтах ряда 
петрогенных элементов в пределах 
верхней части смектит-цеолитовой 
гидротермальной зоны.

Гидротермальное изменение 
оливина. Основные стадии изменения оливи-
нов установлены на основании минералого-
петрографических микрозондовых исследований 
оливин содержащих базальтов в районе Ватнс-
фьорда. Фенокристаллы оливина, полностью за-
местившиеся смектитами, обычно встречаются в 
лавах с интенсивной трещиноватостью. В моно-
литных лавах у многих крупных кристаллов оста-
ётся неизменённым реликтовое внутреннее ядро, 
окруженное каймой смектитов. Уже на начальной 
стадии изменения оливин замещается крупно 

Рис. 13. Распределение гидротермальных минералов в раз-
резе платобазальтов, вскрытых скв. LJ-5 (по материалам: 
[Kristmannsdottir et al., 1979])

Ассоциация гидротермальных минералов (1–14): 1 − шабазит, 2 − гей-
ландит, 3 − морденит, 4 − томсонит, 5 − мезолит/сколецит, 6 − стильбит, 7 − 
ломонтит, 8 − анальцим, 9 − кальцит, 10 − кварц, 11 − пирит, 12 − смектиты, 
13 − иллит, 14 − корренсит

Состав пород: 1 − гидротермально изменённые базальты; 2 − горизон-
ты тефры/осадков; 3 − дайки; 4 − верхняя граница ломонтитовой зоны.
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кристаллическими агрегатами слоистых силика-
тов с хорошо выраженной спайностью, отчётли-
вым плеохроизмом в желто-коричневых тонах и 
высоким двупреломлением (I стадия). Петрогра-
фически сходное минеральное образование часто 
диагностируется как боулингит. При дальнейшем 

развитии гидротермального процесса во внешней 
зоне кристалла формируются слоистые силикаты 
микроагрегатного строения (II стадия), оптически 
не отличающиеся от смектитов, выстилающих 
стенки открытых полостей. На поверхности лав 
(зона гипергенного изменения) по трещинкам раз-

Рис. 14. Парагенезы вторичных минералов, установленные по керну скважины в Рейдарфьордуре на основа-
нии изучения текстурных взаимоотношений [Mehegan et al., 1982]

Рис. 15. Схема расположения образцов в верхней части смектит-цеолитовой зоны на границе с неизменённы-
ми базальтами в миоценовых платобазальтах Ватнсфьорда по профилю горы Исуфедль − Флокалундур

79173 − номер образца
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виты плёнки гидроксидов железа.
На снимках, сделанных в сканирующем элек-

тронном микроскопе (СЭМ) отчетливо выделяет-
ся внутренняя часть, сложенная крупными кри-
сталлами смектита с четкой спайностью и внеш-
няя зона микроагрегатного глинистого вещества, 
проникающего внутрь крупных кристаллов по 
спайности (рис. 16, а, б).

Для рентгеновского анализа изменённые зерна 
оливина отбирались под микроскопом вручную. 
Образец включал продукты изменения оливина 
I и II стадий, при явном преобладании материала 
I стадии. По результатам рентгеновского анализа 
установлено, что минерал, замещающий оливин, 
представлен смектитом (рис. 17, а).

По данным микрозондирования по профилю, 
распределение SiO2, Al2O3, MgO, FeO, CaO на пло-
щади распространения смектита I стадии равно-
мерное, а в смектитах IIстадии фиксируются значи-
тельные колебания в содержания SiO2, Al2O3, MgO. 
В целом метасоматические смектиты I и II стадий 
близки по химическому составу, но по сравнению 
со слоистыми силикатами, осаждавшимися из рас-
твора на стенках пустот, заметно отличаются мень-
шим количеством SiO2 и значительно бóльшим со-
держанием FeO и MgO (рис. 17, б, табл. 5).

Миграция кремнезема и калия в породах на 
уровне смектит-цеолитовой зоны. Миграция 
этих элементов определённо выявляется при ис-
следовании распределения вторичных минералов 
в трещинных зонах. Разнообразные скопления 
кремнистых минералов в разрезе платобазальтов 

Таблица 4. Химический состав базальтов по профилю гора Исуфедль−Флокалундур, полуостров Северо-Западный

Компонент
Флокалундур гора Исуфедль

Интенсивно изменённые базальты Слабо изменённые Неизменённые базальты
79177 79173 79174 79175 79176 79172 79171 79169 79167 79165

SiO2 44,78 44,77 47,03 47,38 44,43 47,45 47,88 48,13 48,11 49,50
TiO2 1,22 1,63 1,40 1,53 1,53 1,57 1,63 1,74 1,88 1,68
Al2O3 15,14 15,90 18,09 17,11 14,70 16,84 16,78 16,10 16,34 15,08
Fe2O3 9,68*

1,30 3,40 1,62 6,73 2,23 0,89 2,08 2,61
12,97*

FeO 9,00 4,94 7,69 3,26 7,55 9,31 8,96 8,38
MnO 0,22 0,21 0,17 0,21 0,21 0,21 0,21 0,23 0,23 0,21
MgO 6,12 7,03 6,56 7,22 6,47 7,77 7,09 7,12 6,80 7,30
CaO 11,90 12,31 12,87 12,45 11,91 13,10 13,02 12,77 12,53 12,90
Na2O 1,46 2,05 1,95 2,05 1,29 2,27 2,16 2,38 2,38 2,08
K2O 0,44 0,57 0,26 0,44 0,26 0,22 0,26 0,31 0,26 0,35
H2O

+ н.о. 1,25 1,37 1,17 6,69 0,28 0,40 0,25 0,16 н.о.
H2O

- н.о. 0,78 1,41 0,70 2,41 0,20 0,28 0,04 0,12 н.о.
P2O5 0,16 0,16 0,41 0,16 0,15 0,16 0,15 0,16 0,17 0,19
Сумма 91,10 99,96 99,56 99,73 100,04 99,85 100,06 100,27 99,97 102,16

* Суммарное железо как Fe2O3

Рис. 16. Микроструктура смектита, заместившего 
оливин (СЭМ)

а − крупнокристаллическая структура смектита первой 
стадии замещения оливина, стрелка показывает положение 
на фотографии рис. б; б − смектит второй стадии, развитый 
на поверхности и по спайности крупнокристаллических вы-
делений смектита первой стадии
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Рис. 17. Стадии замещения оливина смектитом и гидроксидами железа
А – дифрактограмма неориентированного препарата изменённых зерен оливина; Б − стадии изменения оливина: 1 − не-

изменённый кристалл, 2 − кристалл, заместившийся крупно кристаллическим плеохроирующим агрегатом с высоким дву-
преломлением, в центре реликтовый участок неизменённого оливина, 3 − кристалл, полностью замещённый смектитом пер-
вой и второй стадии образования, 4 − плёнки гидроксидов железа по трещинкам, рассекающим метасоматический смектит. 
В – распределение петрогенных элементов по профилю изменённого зерна оливина (вертикальные стрелки соответствуют 
положению спайности по профилю в крупнокристаллическом выделении смектита I стадии)
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(агаты и ониксы) не оставляют сомнений в том, 
что миграция кремнезема – широко распростра-
нённый процесс при гидротермальном изменении 
базальтов. В современной обстановке это – значи-
тельные накопления гейзеритов у горячих источ-
ников в рифтовой зоне.

Микроскопические жилки с кремнистой мине-
рализацией (опал, реже халцедон) часто фикси-
руются в основной массе базальтов и в крупных 
кристаллах плагиоклазов. В смектит-цеолитовой 
зоне после оливина изменяются кристаллы пла-
гиоклазов, а пироксены всегда остаются неиз-
менёнными (рис. 18, а, б). Следует подчеркнуть, 
что на начальных стадиях изменения базальтов и 
формировании кремнистых жил, коррозии и ме-
тасоматоза первичных минеральных компонентов 
в основной массе породы и крупных кристаллах 
плагиоклазов не зафиксировано (рис. 18, в).

Кремнистая минерализация (опал, халцедон) 
часто встречается в ассоциации с селадонитом, 
а также с смектитом и цеолитами, содержащими 
калий. В составе изверженных пород Исландии 
преобладают низкокалиевые разности базаль-
тов. Среднее содержание K2O в неизменённых 
или слабо изменённых базальтах в Исландии, 
по литературным данным, составляет 0,3−0,4 
% [Герасимовский и др., 1978]. Основная масса 
калийсодержащих гидротермальных минералов 
(селадонит, смектиты, цеолиты) распространена 
в пределах смектит-цеолитовой зоны. Исследо-
вание локальных проявлений концентрации ка-
лия позволяет в общем виде выявить масштабы 
перераспределения этого элемента с подземны-
ми нагретыми водами.

В неизменённых базальтах Ватнсфьорда 
среднее содержание K2O составляет 0,28 %, а в 
смектит-цеолитовой зоне оно увеличивается до 
0,4 % (валовое содержание породы). В плагиофи-
ровых оливиновых базальтах, располагающихся 
в пределах смектит-цеолитовой зоны по трещин-
кам, пересекающим породу и крупные кристаллы 
плагиоклазов, зафиксировано локальное скопле-
ние калия. Оптически установлено, что трещинки 
и газовые полости заполнены цеолитами и смек-
титами. Смектиты выстилают стенки трещин и га-
зовых полостей, а цеолиты заполняют оставшееся 
пространство. С помощью рентгеноспектрального 
микроанализатора удалось установить, что калий 
в трещинках содержится в смектитах и цеолитах, 
но в цеолитах на некоторых участках его значи-
тельно больше. Микрозондовое профилирование 
показало большой разброс значений содержания 
калия в цеолитах, развитых в трещинках и откры-
тых полостях (рис. 19, 20, а–в).

Миграция калия с подземными водами опреде-
ленно устанавливается в зонах трещиноватости, 
часто совпадающих по простиранию с дайковыми 
роями. Калийсодержащие ярко-зелёные слоистые 
силикаты (смектит-селадонитовый комплекс) 
локально распространены в низкокалиевых то-
леитах трещинно-дайкового роя Эйьяфьорда. 
Зелёное глинистое вещество слагает каёмки на 
стенках крупных полостей и каверн в лавах, за-
полняет полностью газовые полости и трещи-
ны. Петрографически, по данным химического 
и рентгеновского анализов, в составе глинистой 
фракции можно различать разные типы слоистых 
силикатов (смектиты и селадонит), с разным ко-

Таблица 5. Состав смектитов (I и II стадий), замещающих оливин и выстилающих стенки пустот

Компро-
нент

Смектит I стадии Смектит II стадии Смектит открытых по-
лостейЗерно 1 Зерно 2 Зерно 1 Зерно 2

Количе-
ство ана-
лизов

1 2 3 1 2 1 2 3 1 2 1 2 3

SiO2 38,191 39,287 39,023 38,000 36,991 32,511 37,953 40,890 33,511 33,676 44,137 45,924 41,346
Al2O3 8,681 8,587 8,585 9,628 9,715 9,945 8,527 9,041 11,958 12,453 7,345 7,740 7,410
TiO2 0,149 0,141 0,107 0,227 0,142 0,032 0,022 0,022 0,029 0,061 0,026 0,000 0,033
FeO 23,326 22,935 22,717 27,093 26,108 22,046 21,813 23,707 26,466 26,803 17,598 16,932 17,201
MnO 0,201 0,213 0,190 0,176 0,223 0,324 0,357 0,212 0,338 0,280 0,199 0,197 0,314
MgO 12,200 12,245 12,437 11,936 12,220 13,252 14,245 13,864 13,659 12,265 16,382 15,746 15,774
CaO 2,127 1,924 1,836 1,813 1,864 1,617 1,649 2,235 1,616 1,925 1,577 1,545 1,385
Na2O 0,067 0,026 0,088 0,037 0,050 0,077 0,065 0,046 0,025 0,027 0,043 0,119 0,111
K2O 0,393 0,553 0,537 0,174 0,139 0,312 0,298 0,442 0,076 0,088 0,374 0,522 0,275
Сумма 85,336 85,911 85,520 89,084 87,453 80,113 84,928 90,458 87,679 87,578 87,681 88,725 83,849



106

Рис. 18. Характер изменения плагиоклазов в верх-
ней части смектит-цеолитовой зоны, плагиофировые 
базальты, Ватнсфьорд, Северо-Западный полуостров 
Исландии

а − частично разрушенные фенокристы плагиоклазов и 
неизменённые кристаллы пироксенов (стрелки); б − фено-
кристалл плагиоклаза, заместившийся ломонтитом и гиро-
литом, рядом – крупный неизменённый кристалл пироксена 
(стрелка), Брейддалур, Восточная Исландия; в − кристалл 
плагиоклаза, рассечённый жилкой с опалом, Эйьяфьорд, Се-
верная Исландия

Рис. 19. Распределение K, Fe и Mg в 
трещинках, рассекающих крупный кри-
сталл плагиоклаза, Ватнсфьорд, Северо-
Западный полуостров Исландии

а − поглощённые электроны



107

личеством в них калия (рис. 21; табл. 6).
С активной циркуляцией калия и фтора по зо-

нам трещиноватости в толще базальтов связано 
образование и концентрация значительных скопле-
ний апофиллита. По данным изучения химического 
состава, свойств и особенностей распространения 
апофиллита и гиролита в базальтах и базальтовых 
гиалокластитах, установлена связь образования 

гиролита с изменением пород в зоне слабоподвиж-
ных подземных вод, а апофиллита − с активной 
циркуляцией по зонам трещиноватости нагретых 
вод. Возникновение этих минералов приводит к 
переносу и перераспределению ряда элементов на 
значительное расстояние [Гептнер, Петрова, 1989].

Апофиллит и гиролит исследовались в ба-
зальтовых лавах, гиалокластитах и вулканотер-

Рис. 20. Распределение калия в смектитах и цеолитах в жилках и газовых полостях, верхняя часть смектит-
цеолитовой зоны. Ватнсфьорд, Северо-Западный полуостров Исландии

а, б − жилки, рассекающие фенокристы плагиоклаза в плагиофировых базальтах; в − цеолиты в газовой полости
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ригенных породах в целом со слабоизменённым 
первичным составом. Везде местонахождения 
этих минералов приурочены к зонам наибольшей 
проницаемости пород. Особенно часто появление 
апофиллита и гиролита совпадает с зонами интен-
сивного дробления лавовых толщ в пределах дай-
ковых роёв. В тоже время апофиллит установлен 
не только в лавах, но и в секущих их дайках. Это 
свидетельствует о наложенном характере и более 
поздней апофиллит-гиролитовой минерализации 
относительно времени внедрения даек и приуро-
ченность образования этих минералов к участкам 
пород, наиболее активно промывавшихся нагре-
тыми подземными водами. Не случайным явля-
ется совместное нахождение апофиллита в ба-
зальтах там, где в разрезе с ними переслаиваются 
кислые породы, основные концентраторы калия и 
фтора. Апофиллит чаще формируется на послед-
них стадиях вторичного минералообразования, 
после гиролита и кремнистых минералов, иногда 
совместно с кальцитом. Связь образования апо-
филлита с подземными водами, приносившими в 
толщи базальтоидов калий и кремний, подчёрки-
вается совместным нахождением этого минерала 
с селадонитом, калийсодержащими цеолитами и 
кремнистыми минералами.

Анализ распространения и взаимоотношения 
кремнистых минералов с другими вторичными 
минералами, формировавшимися на разных эта-
пах изменения базальтов, показал, что заполнение 

Рис. 21. Наложенная гидротермальная смектит-
селадонитовая минерализация в платобазальтах 
Эйьяфьорда, Хоргадалур, р. Байгилсау

1 − лавовый поток базальтов с крупными полостями и 
трещинами, заполненными зеленым глинистым веществом; 
2 − базальтовые туфы и тефроиды; 3 − красный горизонт 
обожжённых туфов и тефроидов (red bed); 4 − дайка; 5 − 
полости в лавах, заполненные глинистыми минералами; 
6 − номер образца

Таблица 6. Химический состав слоистых силикатов из открытых полостей и трещин в базальтовых лавах и 
тефроидах. Эйьяфьорд, Хоргадалур, Северная Исландия

Компоненты
Номер образца

82365а 82365в 82365г
SiO2 53,66 52,13 46,41
TiO2 0,02 0,03 4,05
Al2O3 3,29 2,13 12,00
Fe2O3* 20,72 22,60 15,63
MnO 0,00 0,01 0,03
MgO 6,05 6,22 2,70
CaO 0,00 0,45 1,28
Na2O 0,00 0,01 0,22
K2O 7,93 8,11 3,20
P2O5 0,01 0,10 0,14
Сумма 99,26 99,21 99,90
ппп 7,58 7,42 14,24
Fe2O3 17,09 19,09 14,51
FeO 3,07 3,16 1,01

*Fe2O3 − суммарное железо; обр. 82365а, в − лавы; обр. 82365г – тефроиды.
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трещин и особенно крупных пустот кремнистым 
веществом происходило постепенно и прерыви-
сто. Миграция кремнезёма с гидротермальными 
растворами осуществлялась по наиболее про-
ницаемым линейным зонам трещиноватости. В 
плане эта зона пространственно совпадает с дай-
ковыми и трещинными роями, сопрягающимися 
с вулканическими аппаратами центрального типа, 
включающими кислые субвулканические интру-
зии [Гептнер, Петрова, 1996; Гептнер и др., 2004; 
Saemundsson, 1979].

7.3. Гидротермальное изменение 
гиалокластитов на поверхности земли
На поверхности земли выражением активной 

гидротермальной деятельности служат горячие 
источники, фумарольные и сольфатарные поля. 
К поверхности земли нагретые воды поднимают-
ся по зонам разломов и трещинно-дайковых роев. 
Пятнистый, мозаичный характер распространения 
геотермальных проявлений отражает особенности 
геологического строения и распределения в толще 
пород проницаемых зон и путей миграции подзем-
ных вод. Современная низкотемпературная гидро-
термальная деятельность широко распространена 
за пределами рифтовой системы в поле распростра-
нения миоцен-плиоценовых платобазальтов. Здесь 
из нагретых подземных вод слабой минерализации 
на поверхности редко происходит формирование 
минерального осадка. Часто воды таких источни-
ков непосредственно используются для горячего 
водоснабжения и бассейнов (см. рис. 3).

Высокотемпературные геотермальные поля 
располагаются в пределах зон рифтинга и новей-
шей вулканической активности. На поверхности 
земли эти зоны сложены молодыми, в основном 
голоценовыми и плейстоценовыми вулканитами 
(лавы, гиалокластиты). Там, где высокотемпера-
турные подземные воды поднимаются к поверх-
ности земли, происходит интенсивное изменение 
пород и формируется минеральная ассоциация, в 
составе которой главную роль играют слоистые 
силикаты (главным образом смектиты и каоли-
нит), сульфиды (пирит), сульфаты (гипс), гидрок-
сиды железа и кремнистые минералы (опал и хал-
цедон) и самородная сера.

При изучении гидротермально изменённых по-
род важной проблемой является оценка масштаба 
миграции, перераспределения и локальной акку-
муляции химических элементов. Существенные 
трудности при оценке эффекта гидротермальной 
деятельности возникают при сопоставлении в пре-
делах ограниченного пространства неизмененных 
пород и минеральных компонентов, полностью 
заместивших исходную породу. Эта проблема в 

общем виде может быть решена при исследова-
нии гидротермального процесса на поверхности 
земли. Здесь пятнистый, мозаичный характер 
распространения фумарольной и сольфатарной 
активности, отражающий особенности геологи-
ческого строения и анизотропный характер рас-
пределения проницаемых зон и путей миграции 
горячих пара и газов, предоставляют уникальную 
возможность сравнивать располагающиеся рядом 
измененные и не затронутые современным гидро-
термальным процессом породы.

Кроме того, нередко появляется возможность 
изучить продукты перемыва гидротермально из-
менённых пород в различных обстановках: делю-
виальные и пролювиальные накопления на скло-
нах и у подножья возвышенностей, а также про-
дукты переотложения гидротермалитов в водном 
бассейне (озере или морском заливе/лагуне).

Специфика гидротермального процесса на по-
верхности земли состоит в том, что на сольфатар-
ных и фумарольных площадках взаимоотношение 
нагретой воды и пара с породой происходит при 
очень медленном и незначительном по объему 
латеральном перемещении жидкой фазы. Здесь 
отсутствует промывной режим, характерный для 
подземных вод. На фумарольных площадках пре-
образование пород осуществляется под воздей-
ствием высокой температуры и поднимающихся 
к поверхности земли пара и газов. На участках с 
высоким стоянием грунтовых вод или периодиче-
ски обводняющихся сольфатарная и фумарольная 
активность может охватывать значительную по 
размерам площадь.

Условия образования и состав гидротермально 
измененных гиалокластитов в зоне выхода на по-
верхность высокотемпературных гидротермаль-
ных зон изучались на геотермальных полях Тей-
старейкир, Наумафьядл, Хверагерди (Хенгидль) 
и Рейкьянес (см. рис. 3). Образцы отбирались на 
фумарольных площадках и нагретых грунтах из 
гиалокластитов, находящихся в первичном зале-
гании, а также из отложений, формирующихся за 
счет переотложения гидротермально измененной 
гиалокластики. Это – отложения делювиальных 
чехлов и пролювиальных конусов выноса. В по-
левых условиях изучалось взаимоотношение по-
род разной степени изменения, в том числе выде-
лялись основные типы глинистых пород по цвету, 
положению на геотермальной площадке, однород-
ности состава и характеру взаимоотношения со 
слабо- или неизмененными гиалокластитами.

Продукты переотложения гидротермалитов в 
водном бассейне исследовались в юго-западной 
части рифта, на южном склоне горного массива 
Хенгидль (геотермальная зона Хверагерди). Здесь 
гидротермально изменённые породы обнажались 
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в береговой зоне голоценового водного бассейна, 
в котором отлагались глинистые осадки, состоя-
щие из продуктов ближайшего переотложения ги-
дротермалитов.

7.3.1. Геотермальная зона Тейстарейкир
Исследованная территория располагается на 

северном склоне плейстоценового подледного 
вулкана (столовой горы) Байярфьядл и на приле-
гающей к нему равнине (рис. 22). Гидротермаль-
ная деятельность сосредоточена вдоль двух зон 
разломов. Одна из них рассекает северный склон 
горы, а другая прослеживается к западу, в поле 
голоценовых лав. Сольфатарные грязевые котлы, 
фумаролы и прогретые участки земли распро-
странены на склоне и на прилегающей части низ-
менности. На более ранних этапах фумарольная 
деятельность и гидротермальное изменение зани-
мали бóльшие площади. Свидетельством этого на 
склонах, покрытых сейчас мощным дерном, слу-
жат цепочки округлых углублений, оставшиеся от 
прекративших свое существование сольфатарных 
грязевых котлов. Склоны в пределах гидротер-
мальных проявлений имеют сглаженные, плавные 
очертания. Здесь образуется чехол рыхлых отло-
жений, включающих большое количество глини-
стого материала.

Обильное увлажнение почв и глинистых пород 
способствует формированию мощных солифлюк-
ционных процессов, в целом, не характерных для 
каменистых осыпей и грубообломочных склоно-
вых отложений Исландии [Гептнер, 2007]. Спу-
скаясь вниз по склону по системе мелких лож-

бинок (струйчатый или мелкорытвинный смыв), 
а затем по оврагам, рыхлый материал отлагается 
в нижней части склонов и на прилегающей рав-
нине, формируя делювиально-пролювиальные 
отложения. В пределах пролювиального конуса 
выноса в зоне современной сольфатарной и фума-
рольной деятельности на ранее сформировавшие-
ся отложения повторно накладывается процесс 
гидротермального изменения.

На геотермальной площади Тейстарейкир из-
учены образцы из коренных и пролювиальных 
отложений. На склоне горы Байярфьядл серия об-
разцов отбиралась под слоем делювия из корен-
ных пород по профилю с востока на запад в зоне 
современной фумарольной активности.

На участке с интенсивным выделением пара 
(t – 43,1 °С) залегает глинистая комковатая порода 
светло-бежевого цвета с большим количеством жел-
тых выделений серы (обр. 0514). В 10−15 м запад-
нее под делювием вскрыта белая с редкими светло-
желтыми пятнами однородная, плотная, во влажном 
состоянии пластичная глинистая порода (обр. 0515, 
t – 19,8 °С). Рядом взят обр. 0516 (t – 23,1 °С), так-
же состоящий из белой однородной во влажном 
состоянии пластичной глинистой породы. В 20 м 
западнее отобран обр. 0517 (t – 24,4 °С), представ-
ленный пятнисто окрашенной глинистой породой 
красновато-коричневого, местами малинового цвета 
со скоплениями гидроксидов Fe и пятнами глини-
стого вещества кремового цвета. В западной точке 
исследованного профиля в небольшой искусствен-
ной выемке (глубина 15–20 см) вскрыта глинистая 
комковатая порода коричневого цвета, с пятнами 
светло-бежевого и белого цвета, вероятно, состоя-
щая из продуктов ближайшего перемещения по 
склону гидротермально измененных образований 
(обр. 0518, t – 13,5 °С, обр. 0519, t – 10,9 °С).

В пролювиальных отложениях все образцы от-
бирались из вертикальных расчисток на склоне 
оврага, позволяющих проследить некоторые гори-
зонты (H 1, 2, 3, 4, 5) по простиранию и судить о 
последовательности формирования пород с разной 
окраской (рис. 23). Пролювиальные отложения 
по гранулометрическому составу неоднородны 
и включают глины, глинистые алевриты, а также 
линзы и слои гравийных конгломератов. Грубозер-
нистый состав пролювиальных осадков свидетель-
ствует о периодическом возникновении сильных 
водных потоков, сносивших материал с возвышен-
ных мест. Следы погребенных почв, обнаружен-
ные в пролювии, указывают на прерывистый ха-
рактер формировании этих отложений. Основная 
часть пролювиальных отложений окрашена в ко-
ричневый и красно-коричневый цвет. В зоне акти-
визации разломов гидротермальная деятельность 
накладывается снизу на сформировавшийся про-

Рис. 22. Вулканические и геотермальные (А - Тей-
старейкир, Б - Наумафьядл) системы рифтовой зоны 
Исландии (по: [Einarsson, 1994] с добавлением)

1 − пояс активных вулканических проявлений; 2 − 
трещинные рои и локальные вулканические системы
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лювий, о чем свидетельствуют интенсивное выде-
ление пара, повышенная температура (до 30 °С) и 
пестрая окраска этой части отложений.

В расчистке нижней части склона небольшого 
овражка вскрыта зона активной гидротермальной 
деятельности. Здесь располагается пестро окра-
шенная глинистая порода (см. рис. 23, точка на-
блюдения – т. н. 3). Сверху вниз по склону корич-
невый и красно-коричневый пролювий сначала 
переходит в светло-зеленый, а затем становится 
пятнисто окрашенным в желтый, белый, фиолето-
вый и голубой цвета (обр. 0511, 0512, 0513).

Аналогичная смена окраски пород вскрыта 
расчисткой в нескольких десятках метров ниже по 
оврагу (см. рис. 23, т. н. 9). Здесь в нижней части 
обнажения залегает песчанистая глинистая поро-
да сине-серая во влажном состоянии, горизонт H 1 
(см. рис.23, т. н. 8, обр. 0523, t – 18,7 °С) с просло-
ями и пятнами желто-коричневого и белого цвета. 
Белое глинистое вещество включает большое ко-
личество мельчайших кристаллов пирита. Выше 
располагается светло-зеленая с пятнами желтого 
цвета песчанистая глинистая порода, горизонт H 
2 (обр. 0524).

Ниже по оврагу на том же гипсометрическом 
уровне обнажается коричневая, плотная, слоистая 
глинистая порода, пластичная в мокром состоя-
нии, горизонт H 2 (см. рис. 23, т. н. 9, обр. 0524а, 
t – 19,7 °С). В сухом состоянии – это коричневая, 

пятнистая, с многочисленными светло-бежевыми 
пятнышками порода, пронизанная вытянутыми и 
ветвящимися полостями диаметром в доли милли-
метра. Стенки полостей инкрустированы светло-
бежевым глинистым веществом. Судя по форме и 
характеру распространения, это могут быть поло-
сти от корневой системы. Этот горизонт протяги-
вается дальше по простиранию на юг и сменяется 
светло-коричневой тонкослоистой глинистой по-
родой (см. рис.23, т. н. 10, обр. 0527, t – 18,8 °С). 
Вверх по разрезу пролювиальных отложений этот 
горизонт сменяется массивной во влажном со-
стоянии пластичной коричневой глинистой поро-
дой, с многочисленными вытянутыми полостями, 
вероятно, оставшимися от корневой системы, го-
ризонт H 3 (обр. 0526). Эти полости подчеркива-
ются интенсивным распространением вокруг них 
гидроксидов железа и инкрустируются черным 
веществом. Выше располагается коричневая плот-
ная глинистая порода во влажном состоянии пла-
стичная, горизонт Н 4 (обр. 0525). Далее по про-
стиранию склон оврага сложен коричневой (см. 
рис. 23, т. н. 11, обр. 0528, t – 14,6 °С) и красной 
глинистой породой, включающей мельчайшие ча-
стицы и комочки белого вещества и редкие круп-
ные (песчано-алевритового размера) вкрапления 
гидротермально измененных гиалокластитов (см. 
рис. 23, т. н. 12, обр. 0529, t – 13,6 °С, вода в ручье 
t = 17,4 °С).

Рис. 23. Строение разрезов пролювиальной дельты.
1 − пестроокрашенные породы; 2, 3 − грубозернистые отложения: 2 − гравийно-галечные, 3 − песчано-алевритовые с 

редкой галькой; 4 − глинистые породы с прослоями и линзами песчано-алевритового материала. Цифры над колонками − 
точки наблюдения; H 1, H 2 и др. − изученные горизонты; цифры внутри колонок − номера образцов
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Анализ распространения пород с различной 
окраской и температурой на исследованном участ-
ке позволяет считать, что пролювиальные отложе-
ния, состоящие в основном из продуктов переот-
ложения гидротермально измененных гиалокла-
ститов, в настоящее время в точках наблюдения 
3 и 8 подвергаются интенсивному воздействию 
нагретых пара и подземных вод. Свидетельством 
гидротермального воздействия, наложенного на 
уже сформировавшийся пролювий, служит появ-
ление в нижней части разреза пород окрашенных 
во влажном состоянии в зеленый и синий цвет.

7.3.2. Геотермальная зона Наумафьядл
Гидротермально измененные гиалокластиты 

(плейстоцен) исследовались в пределах хребта 
Далфьядл, протягивающегося с юга на север сре-
ди голоценовых лавовых покровов. Гиалокластиты 
образовались во время подледных трещинных из-
вержений меридионального направления. Форми-
рование лавовых покровов связано с трещинными 
извержениями меридионального простирания, про-
исходившими здесь в историческое время (1728 г.) 
и в позднем голоцене. В настоящее время голоце-
новые лавы и гиалокластиты рассечены системой 
разрывов, небольших грабенов и трещин, протяги-
вающихся с юга на север согласно с общим прости-
ранием вулканической системы в этом районе (см. 
рис. 22). Многочисленные фумаролы и парящие 
площадки на поверхности гиалокластитовых толщ 
располагаются цепочками вдоль разломов и круп-

ных трещин, в кратерах голоценовых трещинных 
извержений и крупных шлаковых конусов. Гиало-
кластиты прорваны субвертикальными жильными 
телами гипса (20−40 см). Скопления самородной 
серы встречаются на участках наиболее сильно из-
мененных гиалокластитов.

Исследованные гиалокластиты располагают-
ся в зоне крупного разрыва с четко выраженной 
в рельефе структурой грабена. На склонах хребта 
Далфьядл, покрытых слоем делювия (10−25 см), 
отчетливо видны полосы белого, красного, желто-
го цвета, отражающие особенности распростра-
нения гидротермально измененных пород (ба-
зальтов и базальтовых гиалокластитов) (рис. 24). 
На западном склоне хребта собрана коллекция, 
включающая гиалокластиты, измененные в раз-
ной степени.

Интенсивно измененные породы окрашены в 
коричневый, красно-коричневый и разные оттен-
ки желтого цвета. Зона распространения белых 
пород соответствует участкам наиболее активного 
проявления фумарольной деятельности и глубо-
кого изменения гиалокластитов. Нередко здесь же 
можно обнаружить скопления самородной серы. 
Из зоны белых пород на участке, лишённом вы-
делений серы, отобран обр. 0544.

Белые глинистые породы комковатой тексту-
ры, с пятнами, пленками и жилками гидроксидов 
железа черного и темно-коричневого цвета пред-
ставлены обр. 0554, 0556. Здесь крупные обломки 
с четкими внешними контурами, полностью заме-
щенные глинистым веществом, выделяются сине-

Рис. 24. Гидротермально изменённые гиалокластиты, вскрытые в бортах грабена. Хребет Далфьядл
Белое − в делювии переотложенные каолинизированные породы, на переднем плане − слой в коренном залегании (стрелка)
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серым, желтым, красным и коричневым цветом. В 
слое пород белого цвета (обр. 0561, 0562, 0563), 
залегающем среди отложений подножия хребта 
и хорошо прослеживающимся по простиранию, 
встречен горизонт, включающий корешки расте-
ний (обр. 0562).

Делювиальные отложения, залегающие у вос-
точного подножия хребта Далфьядл, сложены 
мелкозернистыми породами с большим количе-
ством глинистого вещества. Эти отложения рас-
полагаются в зоне современной сольфатарной 
деятельности. Они охарактеризованы серией об-
разцов, отобранных на разных участках делюви-
ального шлейфа (обр. 83119, f, h, i, j).

7.3.3. Геотермальная зона Хверагерди 
(Хенгидль)

Объекты исследования располагаются в юго-
западном секторе современной рифтовой системы 
Исландии, на южной окраине крупной вулкани-
ческой системы Хенгидль, в пределах высокотем-
пературного геотермального поля. Здесь, недале-
ко от города Хверагерди залегают горизонтально 
слоистые осадочные отложения, обнажающиеся в 
верховье реки Вармау в теле террасы (80–90 м абс. 
высоты), прислоненной к склону вулканического 
массива. Породы этого массива сложены гидротер-
мально измененными плейстоценовыми вулкани-
тами. В их составе большую роль играют гиалокла-
ститы и подушечные базальты подледных изверже-
ний, тогда как наземные лавовые потоки занимают 
подчиненное положение. В составе вулканитов 
различают оливиновые базальты, порфировые ба-
зальты с вкрапленниками основных плагиоклазов, 
пикритовые базальты с вкрапленниками оливина и 
толеиты [Saemundsson, 1967; 1979].

Многочисленные горячие источники и сольфа-
тары маркируют системы трещинных роев, раз-
ломов и грабенов юго-западно-северо-восточного 
простирания, рассекающие лавы и гиалокласти-
ты вулканического массива Хенгидль. Вулкани-
ческие породы изменены неравномерно: слабо 
измененные соседствуют с гиалокластитами, ча-
стично или полностью замещенными глинисты-
ми минералами.

Собранный материал характеризует различ-
ные по времени и способу образования породы и 
осадки. Вулканические породы (гиалокластиты) 
плейстоценового возраста формировались при 
подледных извержениях базальтов и испытали 
воздействие гидротерм задолго до накопления 
прислоненных к ним голоценовых осадочных 
отложений. Последние располагаются в зоне со-
временной интенсивной деятельности нагретых 
подземных вод и, видимо, в процессе формиро-

вания и позже подвергались гидротермальному 
преобразованию. На рис. 25 схематично изобра-
жено строение разреза и расположение исследо-
ванных образцов.

Материал отбирался из пород, представлен-
ных гидротермально измененными, насыщенными 
подземными водами гиалокластитами (обр. 0301, 
0302, 0303, 0304), слагающими коренной склон, и 
из располагающихся на их поверхности делюви-
альных отложений, пропитанных горячей водой 
источника (обр. 03104). Плотные кремнистые об-
разования местами бронируют склон и залегают 
непосредственно на делювиальных отложениях и 
на поверхности прислоненной к коренному скло-
ну террасы (обр. 0317). Их образование связано с 
деятельностью современных горячих источников и 
сольфатар, выходы которых отмечены в ряде мест.

Осадочные отложения сформировались за счет 
переотложения гидротермально измененных гиа-
локластитов, в составе которых основную роль 
играют смектиты, что отражено на карте зон ги-
дротермального изменения пород [Saemundsson, 
1995]. Из осадочных отложений, вскрывающихся 
в теле террасы и представленных мокрыми, пла-
стичными глинистыми породами, отобрана серия 
образцов (Hver-11, 0305, 0306, 0312, 0313, 0314, 
0316), характеризующая видимый разрез около 
5 м мощности. Среди изученных глинистых по-
род встречен слой, в котором глинистый матери-
ал обогащен кремнистым веществом (обр. 0310), 
а также слой обугленного растительного детрита 
(обр. 0314), располагающийся в нижней части 
изученного разреза.

Гиалокластиты коренных пород.  В пределах 
обнажения видно, что в месте прислонения терра-
сы к коренному берегу гиалокластиты полностью 
замещены глинистыми минералами. Это пестроо-
крашенная насыщенная водой мягкая порода бело-
го, бордового, фиолетового и красно-коричневого 
цвета. Разноокрашенные участи в виде пятен и 
полос неравномерно распределены в толще по-
роды. При изучении образцов под бинокулярным 
микроскопом установлено, что отмеченный ха-
рактер распределения красно-коричневой окраски 
связан с неравномерным распространением окси-
дов и гидроксидов железа, вероятно, подчерки-
вающих ранее существовавшие зоны наибольшей 
проницаемости. Слоистость или иные текстурные 
признаки первичного распределения обломков 
гиалокластитов отсутствуют.

Осадочные отложения.  В составе осадочных 
пород в поле и под бинокуляром были выделе-
ны три типа, различающиеся по структурно-
текстурным особенностям и (или) составу.

У контакта с коренными породами вскрываются 
глинистые неслоистые и несортированные породы 
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сизо-серого цвета, включающие многочисленные 
глинистые «окатыши» мелкопесчаной и алеври-
товой размерности, а также обрывки обугленной 
растительной ткани и фрагменты кремнистых обра-
зований разной формы (1-й тип). По простиранию 
неслоистые породы постепенно сменяются глини-
стыми отложениями тонкогоризонтальнослоисты-
ми, послойно окрашенными в серый, белый, светло-
коричневый и бурый цвета (2-й тип). Среди этих по-
род, в нижней части видимого разреза встречен слой 
обугленного растительного детрита мощностью до 
10 см, выделенный в отдельный 3-й тип.

В тонкогоризонтальнослоистых глинистых 
породах (обр. 0310, 0312, 0313, 0314, 0316) тер-
ригенный материал представлен слабосортиро-
ванными глинистыми окатышами алевритового 
и мелкопесчаного размера. В песчаной фракции 
встречаются обломки, имеющие характерную 
форму фрагментов вулканического стекла с газо-
выми полостями, полностью замещенные глини-
стыми минералами.

Хорошо выделяющиеся в разрезе по цвету 
белые слойки (обр. 0312) сложены однородным, 
не размокающим материалом пелитовой размер-
ности, включающим редкие мелкоалевритовые 
частицы с вытянутой пористостью. По форме и 

характеру пористости эти частицы напоминают 
пепловый материал.

Обугленная и фоссилизированная раститель-
ная органика встречается по всему разрезу в виде 
разрозненных фрагментов. В нижней части изу-
ченного разреза слоистость пород более грубая. 
Здесь появляются слои, сложенные плохо сорти-
рованными, глинистыми окатышами песчаной и 
алевритовой размерности. В этой части разреза 
среди глинистых слоистых пород чётко выделяет-
ся слой черного цвета, состоящий из обугленных 
растительных остатков.

7.3.4. Геотермальная зона Рейкьянес
Анализ минерального состава и петрографиче-

ских особенностей гиалокластитов изменённых на 
поверхности земли в геотермальной зоне Рейкьянес, 
показал, что они принципиально не отличаются от 
таковых, исследованных в пределах других высо-
котемпературных геотермальных зон, питающихся 
пресной водой (Крабла, Наумафьядл) (табл. 7).

На исследованной фумарольной зоне Рейкьянес 
температура верхних 10–15 см грунта колебалась 
от 16 до 50 оС и более. Замеренная температура в 
грязевом сольфатарном котле была больше 80 °С.

Рис. 25. Схематичный разрез и распределение образцов в гидротермально изменённых гиалокластитах и оса-
дочных отложениях. Геотермальная зона Хверагерди

1–4 − коренные отложения: 1 − гидротермально измененные гиалокластиты, 2 − зоны трещинных роев и разломов, 3 − вы-
ходы горячих источников, 4 − температура воды источников; 5−11 − отложения террасы: 5 − глинистые неслоистые, несорти-
рованные отложения, включающие многочисленные глинистые окатыши мелкопесчаной и алевритовой размерности, 6 − тон-
когоризонтальнослоистые плотные глинистые отложения, 7 − горизонтальнослоистые глинистые отложения с глинистыми 
окатышами алевритового и мелкопесчаного размера, 8 − слой, состоящий из рыхлого неразмокающего материала, в составе 
которого основную роль играет кремнезем, 9 − слой обугленного растительного детрита, 10 − участок разреза, из которого 
добывается глинистая порода для грязелечения в клинике, 11 − плотные кремнистые образования, местами бронирующие по-
верхность террасы; 12 − номер образца
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На участках интенсивного изменения поверх-
ностный слой грунта состоял из пестро-окрашенной 
массы. Она представлена обломками гиалокласти-
ки, глинистыми минералами, сульфатами, самород-
ной серой, сульфидами, гидроксидами и оксидами 
железа, а также кремнистыми минералами.

Обломки сидеромеланового стекла, слагаю-
щие значительную часть гиалокластитов, изме-
нены в разной степени (рис. 26, а–г). Фрагменты 
алевритовой размерности разрушены полностью 
и замещены глинистыми и железистыми минера-
лами. Гидроксиды и оксиды железа на поверхно-
сти многих обломков слагают корку. Она состоит 
из мельчайших (доли микрона) разноразмерных 
комочков. В составе многих песчаных обломков 
сохранились реликты неизмененного стекла. Гли-
нистые минералы, заместившие стекло, слагают 
однородную тонкопористую массу. Пузырчатая 
структура вулканического стекла хорошо сохра-
нилась даже в полностью измененных обломках. 
Большая часть газовых полостей остается сво-
бодной и лишь некоторые полости выстилают-
ся чешуйками глинистых минералов, которые 
местами образуют колломорфные (шаровидные, 
овальные) скопления (см. рис. 26, в, г). Этот тип 
выделений определенно свидетельствует о пер-
вично коллоидном состоянии предшественника 
глинистого вещества.

В глинистой массе рассеяны кристаллические 
и аморфные образования сульфатов. Крупные 
кристаллические выделения сульфатов разноо-
бразной формы (в том числе округлой) отделе-
ны от глинистой массы четкими контурами (рис. 
27, а). Контакт аморфных выделений сульфатов 
и глинистого вещества также четкий (см. рис. 
27, б). По периферии этих выделений вытяну-
тые кристаллы глубоко проникают в плотную 
однородную массу, сложенную слоистыми си-
ликатами (см. рис. 27, в). Отдельные кристаллы 
сульфатов и пирита разных размеров, а также их 
агрегаты покрыты аморфным веществом, по со-
ставу сходным с кристаллическими сульфатами. 
Сульфаты и пирит неравномерно рассеяны в гли-
нистой массе, а их скопления имеют форму гнезд 
(см. рис. 27, г, рис. 28, а).

Изолированные выделения кремнистых мине-
ралов, достигающие иногда до 10–20 см в попе-
речнике, включены в основную массу измененных 
гиалокластитов. Важно подчеркнуть, что даже 
мелкоалевритовые обломки стекла, в том случае, 
если они запечатаны опалом, не несут следов из-
менения. В шлифах кремнистые (опал) образова-
ния имеют хорошо выраженную дендритоподоб-
ную микротекстуру и включают обломки базаль-
тов и базальтового стекла, не имеющие признаков 
изменения исходного состава (рис. 28, б).

Таблица 7. Минеральный состав глинистой фракции гиалокластитов на геотермальном поле Рейкьянес (по дан-
ным рентгеновского анализа)

№ образца Размер фрак-
ции, мкм

Компоненты
главные второстепенные

83167/1 < 1 Метагаллуазит Анатаз, гематит
83167/2 < 1 Минерал группы каолинита Анатаз
83167/3 < 1 Каолинит ”
83167/4 < 1 Метагаллуазит, алуноген Аанатаз, бемит (следы)
83167/4 < 5 Метагаллуазит, минералы группы ярозита-алунита, алуноген, ромбоклаз, билинит, бёмит
83167/8 < 5 Метагаллуазит, минералы группы ярозита-алунита, FeS2

83167/8 0.4–0.2 мм Метагаллуазит, минералы группы ярозита-алунита, FeS2, гетит, алуноген
83167/10 < 5 Смектит+минерал группы каолинита Гематит, анатаз
83167/20 < 5 Смектит не обн.
77300а < 1 Полевые шпаты Смектит
77300б < 1 Каолинит Анатаз, бемит
77300в < 1 Минералы группы каолинита Анатаз
77300д < 1 Каолинит Анатаз, бемит
77300е < 1 Опал С-Т не обн.
2 < 5 Каолинит Смектит, FeS2, анатаз
3 < 5 Сера FeS2, гипс, смектит, кварц, анатаз
4 < 5 Сера Смектит, каолинит, анатаз

5 < 5 Каолинит Алуноген, метагаллуазит, смектит, FeS2, ром-
боклаз

Примечание. Образцы из горячих сольфатарных котлов высокотемпературных зон: 2, 3 – Рейкьянес; 4 – Крабла; 5 – Наума-
фьядль. В образцах 83167/4 и 83167/8 трудно выделить преобладающий компонент.
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Диагностика минералов в образцах проводи-
лась на основании дифракционных картин, по-
лученных от их ориентированных и неориентиро-
ванных препаратов. Результаты химических ана-
лизов в целом подтвердили минеральный состав 
образцов, с помощью рентгеновских исследова-
ний (детальнее см.: [Гептнер и др., 2005]). На тер-
мальном поле Рейкьянес глинистые фракции ги-
дротермально изменённых на поверхности земли 
гиалокластитов включают в основном каолинит и 
(или) метагаллуазит, а иногда – смектит. Совмест-
но с глинистыми минералами отмечаются сульфа-
ты (алуноген, билинит, ромбоклаз, алунит, ярозит 
и др.), а также формы кремнезема (опал СТ и др.) 
и глинозема (бёмит). Кроме того, в образцах часто 
встречаются рудные минералы (пирит, гематит, 
гетит, анатаз). Для образцов из «кипящих» соль-
фатарных котлов из разных геотермальных зон 

химические данные указывают на присутствие 
различного количества серы, сульфатов, сульфи-
дов, анатаза и форм SiO2 (табл. 8). Главным ком-
понентом глинистых фракций являются сера или 
каолинит, а слоистые силикаты (смектит, каоли-
нит), кварц, гипс, пирит и анатаз присутствуют в 
подчиненном количестве (см. табл. 7).

7.3.5. Химический состав гидротермально 
измененных гиалокластитов

Полный силикатный анализ проводился для об-
разцов измененных пород из следующих зон: 1) вул-
каниты (лавы и гиалокластиты), не подвергавшиеся 
гидротермальному воздействию; 2) коренные поро-
ды из зоны современной гидротермальной (фума-
рольной) деятельности; 3) переотложенные гидро-
термально измененные гиалокластиты, слагающие 

Рис. 26. Гидротермально измененное сидеромелановое стекло (сканирующий электронный микроскоп) 
(СЭМ)

а – общий вид алевритовой фракции гиалокластитов, замещенных смектитами, все обломки стекол с поверхности покры-
ты коркой оксигидроксидов железа; б – корка оксигидроксидов железа на поверхности измененного обломка стекла (стрелка); 
в – колломорфные выделения смектита в газовой полости, рядом – тонкокристаллическая масса, заместившая стекло; г – фраг-
мент колломорфной микроструктуры смектитов, сформировавшихся в газовой полости
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Рис. 27. Сульфаты и пирит в глинистом матриксе (СЭМ)
а – шарообразное выделение сульфатов в глинистой массе; б – аморфные выделения сульфатов (стрелки); в – кристалли-

ческие выделения сульфатов (алуноген) в однородной массе глинистых минералов группы каолинита; г – контакт кристаллов 
сульфата и глинистой массы, включающей кристаллы пирита

Рис. 28. Пирит, глинистые и кремнистые минералы на фумарольном поле Рейкьянес
а − рассеянные и лентообразные скопления пирита в глинистом веществе, шлиф; на врезке − фотография сканирующего 

электронного микроскопа; б − вулканокластика в кремнистом цементе, шлиф. Полупрозрачные фрагменты сидеромеланового 
стекла (стрелки) с четким контуром без каймы палагонита
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делювиальные и пролювиальные отложения и ги-
дротермалиты осаждавшиеся в водном бассейне.

7.3.5.1. Содержание и распределение 
петрогенных элементов

В составе неизмененных лав и гиалокластитов 
по имеющимся в литературе [Герасимовский и 
др., 1978] и нашим данным (обр. 0531), в районе 
геотермальной зоны Тейстарейкир отмечены при-
мерно следующие колебания содержаний окислов 
(в %): SiO2 (44−49), TiO2 (0,8−2), Al2O3 (13−17), 
Fe2O3 (1−4), FeO (5–9), MgO (6−8), CaO (8−13) 
(табл. 9, № 1–6). В районе геотермальной зоны 
Наумафьядл соответствующие вариации состава 
в целом близки к выше указанным и составляют 
примерно (в %): SiO2 (48−50), TiO2 (1−2), Al2O3 
(12−15), Fe2O3 (1−5), FeO (8–14), MgO (5−7), CaO 
(8−13) (см. табл. 9, № 25–30).

По сравнению с приведенными данными, для 
измененных гиалокластитов характерны значи-
тельные вариации содержаний окислов (в %): 
на площади Тейстарейкир – SiO2 (38−67), TiO2 
(0,2−3), Al2O3 (3−30), Fe2O3 (2−15), FeO (0,1−0,5) 
MgO (0,5−5), CaO (0,1−2) (см. табл. 9, № 7–13).; на 
площади Наумафьядл – SiO2 (43−86), TiO2 (1−7), 
Al2O3 (1−33), Fe2O3 (0,2−16), FeO (0,2 −2) MgO 
(0,2−5), CaO (0,2−6) (см. табл. 9, № 31–40).

В зоне гидротермального изменения (Тейста-
рейкир и Наумафьядл) на склонах (делювий) и 
на прилегающих к возвышенности низменных 
участках (пролювий) формируются отложения так 
же существенно отличающиеся от свежих вулка-
нитов по содержанию петрогенных элементов.

При сопоставлении значений концентрации рас-
сматриваемых элементов, видно, что по сравнению 
с неизмененными вулканитами гидротермально из-
мененные гиалокластиты и породы делювиально-
пролювиальных отложений, содержат больше 
Fe2O3 и значительно меньше – CaO, MgO, Na2O и 
K2O (рис. 29, а-г) (см. табл. 9 № 15–24, 41–43).

В зонах распространения пород белого цвета 
(каолинит или кремнистое вещество) резко уве-
личивается содержание или Al2O3 (30,5–33,7 %) 
(обр. 0516, 0544, 0554) или SiO2 (54–87 %) (обр. 
0501, 0561–0563) и падает количество Fe2O3 (см. 
табл. 9, №№10, 32, 35).

Незначительные вариации концентрации TiO2 
отмечены как для неизмененных, так и для из-
мененных вулканитов. В последнем случае это, 
вероятно, связано со слабой миграционной спо-
собностью этого элемента в рассматриваемой об-
становке. Важно отметить, что гидротермалиты, 
формирующиеся в настоящее время в сольфатар-
ных котлах (обр. 0501, 0520), по содержанию пе-
трогенных элементов не отличаются или близки к 
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гидротермально измененным гиалокластитам (см. 
табл. 9, № 37, 14).

7.3.5.2. Содержание и распределение 
малых элементов

В литературе мало данных о содержании малых 
элементов в вулканитах Исландии. Для плейстоце-
новых и голоценовых лав северной части рифта, 
включающей изученные нами районы, приводятся 
следующие пределы колебаний для ряда малых эле-
ментов (ppm): Pb (3−4), Zn (110−180), Mo (2,0−2,5), 
Ag (0,05−0,06), B (8−9), Hg (0,05−1,30). Zr (45−70), 
Nb (2,0−5,2) [Герасимовский и др., 1978].

Анализ состава и характер распределения ма-
лых элементов для разных зон изменения миоце-
новых лав и вулканокластитов Восточной Ислан-
дии даны в работах [Gibson et al., 1982; Schmincke 
et al., 1982]. Для лав приводятся следующие ва-
риации состава (ppm): Cr (4−250), Cu (15−215), 
Ni (3−160), Sc (24−48), V (75−480), Zn (73−179). 
Показано, что при гидротермальном изменении 
лав вплоть до зоны образования эпидота Zr, Nb и 
Y являются стабильными или малоподвижными 
элементами. Однако в рассматриваемых гидро-
термально измененных гиалокластитах характер 

соотношения Y со стабильными Nb и Zr позволяет 
говорить о нестабильности этого элемента в рас-
сматриваемой обстановке. Следует подчеркнуть, 
что соотношение Nb и Zr как стабильных элемен-
тов характерно также и для глинистых фракций 
изменённых пород (рис. 30, а, б).

Результаты рентгенофлуоресцентного и 
нейтронно-активационных анализов для пород из 
рассматриваемых районов представлены в табл. 
10, 11. В образцах измененных гиалокластитов 
и продуктах их переотложения зафиксированы 
значительные вариации содержания всех малых 
элементов (рис. 30, в–е). Как правило, подобные 
вариации сопоставимы с колебаниями значений, 
известных в настоящее время для вулканитов, не 
подвергавшихся гидротермальному изменению. 
Только для некоторых элементов эти значения 
выходят за рамки максимальных количеств, уста-
новленных для большинства изученных образцов. 
Так, на современной фумарольной площадке для 
двух образцов были зафиксированы следующие 
максимальные количества (ppm): V – 1700, As – 
100, Ag – 22, Se – 390, Sb – 2,9, I – 8,3, Au – 12 (см. 
табл. 10, 11).

Не обнаружено существенных отличий в кон-
центрации малых элементов в гидротермально 

Рис. 29. Соотношение содержания петрогенных элементов (ppm) в неизменённых и гидротермально изменён-
ных вулканитах, район геотермальных полей Тейстарейкир (а, б) и Наумафьядл (в, г)

Тейстарейкир: а − MgO и CaO в неизменённых (1−5) и гидротермально изменённых (6−23) вулканитах; б − Nа2O и K2O в 
неизменённых (1−6) и гидротермально изменённых (7−23) вулканитах;

Наумафьядл: в − MgO и CaO в неизменённых (1−6) и гидротермально изменённых (7−20) вулканитах; г − Nа2O и K2O в 
неизменённых (1−6) и гидротермально изменённых (7−20) вулканитах
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изменённых гиалокластитах, находящихся в ко-
ренном залегании (обр. 0552), прорывающих их 
жилах (обр. 0551) и из современных аналогов 
этих жильных тел на поверхности – в осадках из 
высокотемпературных сольфатарных котлов (обр. 
0501, 0520) (см. табл. 10, 11).

7.3.6. Минеральный и химический состав 
глинистых минералов

На основе рентгеновских и химических харак-
теристик глинистых фракций (от < 5 до < 50 мкм), 
выделенных из гидротермально измененных гиа-
локластитов и продуктов их ближайшего переот-
ложения, получен минеральный и химический со-
став глинистых минералов (табл. 12–14)1.

Для геотермальных зон Тейстарейкир и Наума-
фьядл (северная зона рифта) имеются следующие 

данные. Каолинит практически полностью слага-
ет обр. 0544 (фракция < 10 мкм), смектиты при-
сутствуют в глинистых фракциях обр. 0518, 0552, 
0523, 0524, 0524а. Смектиты относятся к диоктаэ-
дрическим разновидностям и характеризуются ма-
лыми размерами частиц. Среди них более тонкоди-
сперсными являются обр. 0523, 0524, 0524а, 0552.

В качестве неглинистых примесей в отдельных 
фракциях присутствуют цеолиты (обр. 0524, 0524а, 
0523, 0552), анатаз (обр. 0511, 0518, 0544, 0524а, 
0523) и пирит (обр. 0523, 0524, 0524а) (см. табл. 
12). Последний является преобладающим компо-
нентом в обр. 0511, смектит и каолинит фиксиру-
ются здесь в очень незначительных количествах.

Данные химического анализа каолинита обр. 
0544 (фракция < 10 мкм) (см. табл. 13) близки к 
его теоретическому составу [Минералы, 1992]. О 
составе смектитов в проанализированных глини-

Рис. 30. Соотношение стабильных (Nb, Zr) и подвижных элементов (Y, V, Cu, Cr) в гидротермально изменён-
ных гиалокластитах, термальное поле Тейстарейкир

а − порода; б − глинистая фракция; в–е − порода

1Рентгеновское и минералогическое исследование глинистых минералов из современных геотермальных зон проводилось 
в ГИНе Т.А.Ивановской и Е.В. Покровской. Подробно результаты этих исследований изложены в [Гептнер и др. 2006, 2007]
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Таблица 10. Результаты рентгенфлуоресцентного анализа, ppm

№ 
п/п № обр. V Cr Ni Cu Zn Ga Ge Rb Sr Y Hf Zr Ta Nb Mo Sn Ba Pb U

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21
Геотермальная зона Тейстарейкир

1 0531 310 340 140 140 120 15 1,9 9,1 160 34 3,9 160 1,1 17 <1 3,9 180 4,4 <1
Гиалокластиты в зоне интенсивного воздействия горячего пара и газов (фумарольная и сольфатарная деятельность)

2 0504 460 180 160 190 180 20 0,8 2,3 89 21 2,8 90 0,8 10 2,8 2,8 140 4,2 <1
3 0511 250 230 90 160 36 22 1,2 1,4 8,0 1,0 4,4 140 1,1 18 <1 2,3 130 2,0 <1
4 0513 400 270 18 <1 13 68 0,6 1,7 24 2,6 6,5 240 2,1 31 <1 0,9 37 <1 1,3
5 0514 40 45 36 140 27 5,6 3,2 9,9 22 4,4 0,50 20 0,1 5,8 12 1,5 46 5,3 1,6
6 0516 1700 540 12 <1 7,0 24 <0,5 <1 99 2,3 2,8 110 0,7 15 1,6 1,6 50 <1 <1
7 0517 200 170 440 120 240 16 <0,5 2,6 34 22 2,5 75 0,4 10 <1 0,7 71 <1 <1
8 0518 210 180 200 120 100 12 <0,5 3,7 92 21 2,1 81 0,6 11 2,4 1,0 99 <1 <1
9 0520 260 260 130 18 91 13 <0,5 3,1 120 25 2,4 92 0,6 11 2,5 1,1 140 1,2 3,2
10 0523 340 230 150 350 66 23 1,7 1,9 54 1,7 4,3 150 1,0 20 2,4 4,2 95 2,9 2,7

Переотложенные, гидротермально измененные гиалокластиты, отложения пролювиальной дельты
11 0524 330 260 98 100 78 20 0,6 3,4 70 2,5 4,1 120 1,2 17 <1 0,7 78 <1 <1
12 0524а 400 230 100 100 92 23 1,3 3,6 64 8,4 2,8 140 1,2 19 2,8 2,6 140 1,7 <1
13 0526+ 360 230 140 180 100 19 0,8 3,5 83 29 2,5 110 0,5 13 1,7 3,1 110 <1 <1
14 0528 350 240 140 140 150 20 <0,5 2,9 82 24 2,7 110 0,8 13 2,5 2,1 110 <1 <1
15 0529 330 220 130 140 95 21 0,9 3,3 89 24 2,5 110 0,8 14 1,3 2,7 79 1,9 <1
16 0530 440 200 54 72 62 28 1,2 6,4 71 20 5,6 200 1,1 25 3,8 2,4 120 7,9 3,6
17 0532 310 230 98 160 110 16 0,8 3,9 99 23 3,1 100 0,6 13 1,1 1,1 120 2,4 <1
18 0533 350 200 120 120 90 21 1,0 4,5 91 25 3,8 140 0,7 17 1,9 3,1 96 1,7 <1
19 0534 340 280 120 140 110 19 2,5 4,8 110 27 2,6 120 1,1 15 <1 2,0 130 1,3 <1

Геотермальная зона Наумафьядл
Гиалокластиты в зоне интенсивного воздействия горячего пара и газов (фумарольная и сольфатарная деятельность)

20 0501 410 99 45 120 51 21 1,8 2,9 120 5,2 4,5 170 1,2 24 3,9 3,6 140 1,9 6,2

21 0543 200 240 76 170 81 7,6 < 
0,5 8,1 120 20 1,6 55 0,4 6,9 1,9 0,8 53 3,9 < 1

22 0544 670 360 8,5 <1 3,5 15 0,7 <1 25 1,0 5,1 180 1,3 22 < 1 < 
0,5 < 1 1,4 < 1

23 0551 400 260 33 56 110 36 < 
0,5 1,5 40 4,0 2,7 95 0,7 13 1,3 1,7 100 < 1 < 1

24 0552 400 150 80 220 230 24 < 
0,5 2,2 31 21 3,1 120 0,7 15 1,3 4,2 110 3,3 < 1

25 0554 690 380 32 22 17 17 1,2 <1 25 3,4 3,7 120 0,9 15 1,6 0,5 20 5,1 < 1

26 0556 350 220 64 160 97 27 < 
0,5 1,2 19 4,3 2,8 140 0,9 17 2,1 1,5 16 < 1 < 1

27 0561 250 170 12 35 12 25 < 
0,5 1,3 <1 1,9 5,4 170 1,1 22 1,9 < 

0,5 19 < 1 < 1

28 0562 770 190 16 <1 8,6 3,4 1,4 1,4 <1 < 1 11 320 2,7 49 5,9 2,5 4,5 < 1 8,0
29 0563 350 160 53 140 95 2,5 0,8 4,3 72 17 5,3 160 1,6 22 2,5 2,0 110 < 1 < 1

Переотложенные, гидротермально измененные гиалокластиты, делювиальный чехол подножья возвышенности
30 83119i 530 140 29 72 77 16 1,1 2,5 50 4,5 3,9 130 0,8 18 2,0 2,8 170 <1 < 1
31 83119j 790 99 43 37 36 20 2,3 <1 190 1,8 5,7 150 0,9 18 2,9 5,2 120 2,9 < 1
32 83119f 220 200 15 < 1 60 27 1,5 1,3 96 3,5 2,3 100 0,6 15 2,6 2,2 65 < 1 8,5

33 83119h 490 150 27 7,5 16 18 < 
0,5 1,6 140 3,3 1,9 69 0,4 9,7 2,7 1,1 110 1,2 4,1

Примечание. Номера образцов: 0544 – порода; 0501 – глинистые отложения сольфатарного горячего котла, Наумафьядл; 
0520 – глинистые отложения сольфатарного горячего котла, Тейстарейкир.
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Таблица 11. Результаты нейтронно-активационного анализа, ррm

№ 
п/п № обр. Sc Co As Se Br Ag Sb I Cs La Sm Eu Yb W Ir Au Hg Th

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20
Геотермальная зона Тейстарейкир

Гиалокластиты, не подвергавшиеся гидротермальному воздействию
1 0531 49 60 <0,05 <0,5 28 4,1 0,29 0,9 0,4 14 6,4 2,6 4,4 1,6 0,003 0,029 <0,2 1,3

Гиалокластиты в зоне интенсивного воздействия горячего пара и газов (фумарольная и сольфатарная деятельность)
2 0504 39 190 7,7 <0,5 1,2 0,8 1,8 0,4 0,3 5,0 2,6 1,3 2,5 0,6 <0,001 0,052 0,2 0,3
3 0511 48 41 0,09 0,6 0,7 <0,5 0,02 0,4 <0,1 3,2 0,48 0,11 0,12 0,5 0,005 0,002 <0,2 1,0
4 0513 27 4,7 0,27 0,8 1,3 <0,5 0,12 <0,1 0,5 5,1 0,87 0,39 0,63 0,9 0,006 0,008 <0,2 1,1
5 0514 7,7 8,9 100 390 2,1 22 2,9 8,3 0,6 1,9 0,83 0,33 0,24 1,0 0,001 12 <0,5 0,1
6 0516 13 1,1 0,07 2,3 1,0 <0,5 0,06 0,2 <0,1 29 5,3 1,9 0,07 0,7 0,001 0,022 0,2 0,2
7 0517 42 190 0,13 <0,5 1,4 6,7 <0,05 0,2 0,7 5,8 3,5 1,4 2,3 0,2 0,003 0,009 0,2 0,5
8 0518 41 81 <0,05 <0,5 1,4 <0,5 0,07 1,1 <0,1 5,8 3,1 1,2 2,5 0,2 0,001 0,011 <0,2 0,2
9 0520 39 46 0,10 2,8 0,2 <0,5 0,05 0,5 0,4 6,3 3,4 1,6 2,7 <0,2 0,002 0,017 <0,2 0,3
10 0523 59 87 0,29 0,8 6,8 1,5 0,15 0,6 0,1 11 1,9 0,34 0,63 1,8 0,002 0,005 <0,2 0,6

Переотложенные, гидротермально измененные гиалокластиты (отложения пролювиальной дельты)
11 0524 66 30 0,13 1,7 0,6 1,5 0,06 0,2 0,2 3,3 0,63 0,39 0,55 1,5 0,009 0,009 0,4 0,4
12 0524a 48 28 <0,05 <0,5 1,7 1,4 <0,05 <0,1 0,2 7,4 1,7 0,39 1,1 0,2 0,001 0,003 <0,2 0,7
13 0526+ 45 40 <0,05 <0,5 0,9 1,0 <0,05 0,2 0,4 7,3 3,9 1,9 3,2 <0,2 0,003 0,007 <0,2 0,1
14 0528 45 49 <0,05 2,2 4,5 0,9 <0,05 0,5 0,5 7,5 3,6 1,5 2,8 <0,2 <0,001 0,006 <0,2 0,5
15 0529 49 52 0,28 <0,5 1,8 <0,5 0,15 0,2 0,2 7,6 4,1 1,9 3,1 0,5 <0,001 0,004 <0,2 0,3
16 0530 51 21 0,36 3,1 11 0,9 0,12 <0,1 0,9 13 3,7 1,5 2,2 0,3 0,009 0,009 <0,2 0,9
17 0532 45 49 <0,05 0,8 4,4 1,2 0,05 0,2 0,4 6,3 3,4 1,6 2,6 0,2 0,002 0,005 <0,2 0,6
18 0533 39 42 <0,05 4,8 11 0,6 0,11 0,2 0,4 8,2 3,7 1,6 2,9 <0,2 <0,001 0,008 0,2 0,7
19 0534 42 53 <0,05 0,8 3,9 1,6 0,06 0,2 0,2 7,8 3,9 1,8 2,9 0,5 0,001 0,021 0,2 0,7

Геотермальная зона Наумафьядл
Гиалокластиты в зоне интенсивного воздействия горячего пара и газов (фумарольная и сольфатарная деятельность)

20 0501 27 25 0,54 <0,5 0,9 0,6 0,09 0,4 0,2 8,2 2,7 1,1 0,41 0,5 <0,001 0,009 0,4 0,9
21 0543 49 51 0,28 <0,5 1,5 1,2 0,07 0,2 <0,1 4,9 2,9 1,4 2,2 0,9 0,002 0,006 <0,2 0,1
22 0544 14 0,6 0,15 <0,5 1,4 <0,5 0,05 <0,1 0,1 1,5 0,25 0,10 0,03 <0,2 0,006 0,076 0,2 0,2
23 0551 66 8,1 <0,05 2,1 1,4 2,5 <0,05 <0,1 0,2 6,9 0,68 0,38 0,51 <0,2 0,002 0,001 <0,2 0,2
24 0552 68 76 <0,05 2,4 1,9 0,5 <0,05 0,2 0,8 6,3 3,2 1,1 2,9 <0,2 0,002 0,028 <0,2 0,4
25 0554 39 3,2 <0,05 3,7 1,4 1,5 0,07 0,3 0,6 9,5 1,1 0,27 0,13 0,4 0,009 0,014 0,3 0,5
26 0556 56 23 0,32 <0,5 1,4 1,4 0,15 0,5 0,5 1,3 0,57 0,46 0,51 1,1 <0,001 0,005 <0,2 0,4
27 0561 4,9 1,2 0,37 2,5 1,8 <0,5 0,05 0,2 0,2 0,3 0,23 0,18 0,57 <0,2 <0,001 0,005 <0,2 0,1
28 0562 9,2 0,5 0,05 <0,5 2,6 0,5 0,21 0,2 0,2 0,2 0,01 0,14 0,05 0,2 <0,001 0,016 <0,2 0,1
29 0563 35 38 0,97 <0,5 1,9 <0,5 0,11 <0,1 0,6 7,1 3,1 1,5 1,9 <0,2 <0,001 0,004 0,2 7,4

Переотложенные, гидротермально измененные гиалокластиты, делювиальный чехол подножья возвышенности
30 83119f 22 0,9 <0,05 <0,5 1,1 <0,5 0,08 0,4 0,3 8,6 2,6 0,83 0,41 <0,2 <0,001 0,018 <0,2 0,4
31 83119h 23 1,9 0,63 1,9 2,8 2,1 0,08 <0,1 <0,1 8,3 2,3 0,61 0,38 0,2 <0,001 0,012 <0,2 0,6
32 83119i 45 23 0,34 2,7 2,5 0,8 <0,05 0,4 <0,1 2,7 0,99 0,60 0,68 0,4 0,003 0,002 <0,2 0,5
33 83119j 15 15 0,11 4,4 0,9 1,4 <0,05 0,2 0,1 18 2,1 0,56 0,57 0,5 0,002 0,008 <0,2 0,5

Примечание. Номера образцов: 0544 – порода; 0501 – глинистые отложения сольфатарного горячего котла; 0520 – глинистые 
отложения сольфатарного горячего котла
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стых фракциях судить сложно из-за присутствия в 
них примеси каолинита (обр. 0524, 0524а), пирита 
(обр. 0511, 0523), а, возможно, и слабоокристал-
лизованных магнийсодержащих силикатов (обр. 
0518), которые не фиксируются рентгеном [Krist-
mannsdottir et al., 1999]. Так, последний образец 
содержит минимальное количество примесей, од-
нако формулу смектита здесь не удалось рассчи-
тать из-за избытка MgO.

Судя по данным полного силикатного анализа 
(при отсутствии рентгеновских данных), изучен-
ные глинистые породы в двух образцах сложены 
преимущественно каолинитом (обр. 0554, 0516), а 
в остальных – смектитами (см. табл. 9).

Для малых элементов проанализированных 
глинистых фракций также характерны значитель-
ные колебания содержания (см. табл. 10, 11). На 
рис. 31 показаны вариации изменения содержа-
ния для Se, Br и Ag в гидротермально измененных 
гиалокластитах из пролювиальных отложений 
(см. рис. 31, а) и в глинистых фракциях, выделен-
ных из этих образцов пород (см. рис. 31, б). Следу-
ет отметить незакономерный характер колебаний 
содержания всех элементов в породе и глинистой 
фракции для изученных образцов.

Для геотермальной зоны Хверагерди по ре-
зультатам рентгеновского анализа главным гли-
нистым компонентом всех изученных образцов 
являются диоктаэдрические смектиты [Гептнер и 
др. 2006], В качестве второстепенного глинисто-
го компонента отмечается каолинит. Кроме слои-
стых силикатов во фракциях, иногда в довольно 

значительном количестве, присутствуют цеолиты 
(клиноптилолит), гипс, кварц, анатаз и пирит (см. 
табл. 14).

Результаты полного силикатного анализа от-
дельных образцов – породы в целом (обр.0312) 
и выделенных из них глинистых фракций, пред-
ставлены в табл. 15. Кроме компонентов, при-
сущих глинистым минералам (смектиту, каоли-
ниту), как в породах, так и во фракциях, при-
сутствуют окислы TiO2, CO2 и P2O5, и Sобщ. Это, 
наряду с данными рентгена, позволяет предпо-
лагать наличие тонкодисперсной механической 
примеси анатаза, гипса, фосфата (?), пирита, а 
также самородной серы.

Сравнивая результаты химических анализов 
породы в целом (обр. 0312) и выделенный из неё 
фракции < 5 мкм (обр. 0312а), следует отметить, 
что различие касается в основном содержаний 
Fe2O3 и Sобщ (см. табл. 15). Естественно предпола-
гать, что это связано с более высокой концентра-
цией пирита в породе.

Содержание некоторых малых элементов в по-
роде и во фракциях < 5 мкм показано в табл. 16. 
Представленные результаты демонстрируют зна-
чительные колебания содержания Аu, As, Se, Sb, 
Hg в гидротермально изменённых гиалокластитах 
(обр, 0301−0304) и на разных горизонтах осадоч-
ных отложений (0,012−1,08; < 0,1−8,1; 3,1−29; 
<0,05−2,41; 0,04−0,34 ppm соответственно: (обр. 
0306, 0312, 0312а, 0313, 0316).

Таблица 12. Минеральный состав глинистых фракций изученных образцов по рентгеновским данным

Геотермальная 
зона Тип отложений Цвет по-

роды
Номер 

образца
Фракция, 

мкм

Минеральные компоненты

главные второстепен-
ные

d (060), 
Å

Параметр 
b, Å

Тейстарейкир

Коренная  порода Коричне-
вый 10518 < 50 Смектит Следы каоли-

нита, анатаза 1,513 9,08

Пролювий в зоне 
фумарольной актив-

ности
Синий 10511 < 5 Пирит То же 1,491 (?) 8,95

То же ” 10523 < 50 Смектит

Следы каоли-
нита, пирит, 
анатаз, цео-

литы

1,490 8,94

Пролювий Коричне-
вый 10524 < 50 ” Каолинит, це-

олиты, пирит 1,494 8,96

То же ” 10524а < 50 ”
Каолинит, це-
олиты, пирит, 

анатаз
1,491 8,95

Наумафьядл
коренная  порода Белый 10544 < 10 Каоли-

нит Следы анатаза 1,491 8,95

То же Коричне-
вый 10552 < 50 Смектит Цеолиты 1,496 8,98
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Таблица 14. Минеральный состав изученных образцов по рентгеновским данным

№ обр. Фракция, мкм
Компонент

главные второстепенные
0301 < 5 смектит Каолинит, кварц
0303 < 5 ” Каолинит (следы), кварц, пирит
0305 < 5 ” Пирит, анатаз, гипс
0306 < 5 ” Пирит
Hver-11 < 1 ”

Клиноптилолит, пирит, анатаз
Hver-11 < 5 ”

0316 < 5 ”

0313 < 5 ” Пирит, анатаз
0310 < 5 кристобалит Смектит (следы)
0312а < 5 смектит Каолинит, пирит

Примечание. Обр. 0312а – это фракция < 5 мкм, выделенная из обр. 0312 (порода).

Рис. 31. Сопоставление содержания Se, Br, Ag в породе и в выделенной глинистой фракции (зона современного 
гидротермального изменения гиалокластитов in situ и в пролювии) (термальное поле Тейстарейкир)

а − порода; б − глинистые минералы
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7.3.7. Микроструктурно-текстурные 
особенности гидротермально изменённых 

пород
Геотермальные зоны Тейстарейкир и Наума-

фьядл. Анализировавшиеся объекты: (1) палочки 
и иголочки, (2) небольшой комочек (2 мкм), рас-
полагавшийся на конце палочки, (3-5) зона че-
редования зеленых и коричневых слойков: (3-4) 
данные получены с площади каждой зоны (около 
10 мкм2), (5) результат анализа в точке. (6-8) ана-
лизы в зоне коричневых слоёв получены с агрега-
тов округлых и вытянутых комочков, размер кото-

рых менее 1 мкм: (6-7) данные получены в точке и 
(8) с площади в 10 мкм2.

Микроструктурно-текстурные особенности и 
состав пород, распространенных на геотермальных 
площадях Тейстарейкир и Наумафьядл, изучались 
с помощью сканирующего электронного микро-
скопа (СЭМ), оснащенного микроанализатором.

Исследованы следующие характерные типы 
пород: 1) белая и светло-бежевая мягкая порода с 
большим количеством ярко-желтых кристаллов 
серы (обр. 0514) из хорошо прогретой зоны (43 °С) 
с активной фумарольной деятельностью; 2) порода, 

Таблица 15. Химический состав глинистой фракции (< 5 мкм) вес. %, геотермальная зона Хверагерди

Компонент
Образец

0301 0303 Hver-11 0306 0312 0312а 0313 0316
SiO2 46,95 37,46 50,70 44,60 45,76 48,16 47,04 48,76
TiO2 5,45 4,01 1,87 2,57 1,40 1,50 2,68 1,91
Al2O3 19,66 16,09 12,54 14,26 20,83 19,53 14,60 14,69
Fe2O3 11,68 19,17 12,05 11,68 10,48 8,72 10,58 11,61
FeO 0,72 2,48 0,25 0,86 0,21 0,21 2,00 0,64
MnO 0,19 0,22 0,07 0,15 0,10 0,08 0,05 0,05
MgO 1,45 1,86 3,31 3,33 2,10 2,83 3,15 2,67
CaO 0,89 0,90 1,51 1,68 1,57 1,01 2,69 2,80
Na2O 0,06 0,04 0,05 0,03 0,05 0,05 0,16 0,31
K2O 0,03 0,03 0,10 0,07 0,04 0,06 0,13 0,12
P2O5 0,22 0,20 0,09 0,16 0,12 0,11 0,24 0,11
CO2 0,33 <0,2 <0,2 0,22 0,33 0,42 0,32 0,34
H2O

- 5,94 6,73 8,67 11,39 8,69 9,67 11,48 11,77
H2O

+ 6,09 7,79 4,93 5,98 5,98 6,16 3,90 3,93
Sобщ <0,1 4,24 4,00 4,71 4,41 1,97 1,60 0,29
Сумма 99,76 101,02 100,14 101,69 101,90 100,48 100,66 100,00

Примечание. Обр. 0312 – порода, обр. 0312а − фракция < 5 мкм,

Таблица 16. Малые элементы в гидротермально изменённых гиалокластитах и осадках Геотермальное поле 
Хверагерди

№ обр.
Элемент

Sc Cr Co As Se Br Sb La Ce Sm Eu Yb Lu Hf Ta Au Hg Th
0301 55,7 44 18 <0,1 3,2 0,5 <0,05 30 59 11 3,6 4,4 0,9 3,9 3,1 0,012 0,04 1,8
0302 81 61 59 <0,1 <0,1 1,7 0,06 16 13 6,5 3,8 9,3 1,5 5,4 3,2 0,004 <0,01 2,3
0303 50,5 51 67 <0,1 4,2 <0,2 0,24 37 72 17 5,4 6,9 0,8 2,8 1,7 <0,005 0,17 1,2
0304 38 40 17 1,6 <0,1 1,4 0,07 38 71 16 7 6,7 1 3,3 1,3 0,011 <0,01 1,3
0306 46,9 91 50 9,6 8,6 0,5 1,84 18 34 9,1 2,6 4,1 0,4 2,5 1 0,557 0,12 1,1
0312 13,7 68 25 1,5 9,2 0,6 1,12 14 22 3,8 1,1 1,3 0,3 1,5 0,4 1,08 0,13 0,9
0312а 15,9 64 22 1,1 3,1 0,4 0,96 16 28 4,5 1,8 1,3 0,3 1,5 0,5 0,488 0,34 0,7
0313 49,5 89 58 8,1 8,2 0,4 2,41 15 28 6,5 2,5 3,2 0,5 2,6 0,6 0,061 0,09 0,8
0316 41,7 104 34 0,9 29 <0,2 0,72 13 25 6,1 2,3 2,9 0,5 1,2 0,8 0,302 0,08 0,7
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образовавшаяся при интенсивном выщелачивании 
слоя гиалокластитов и замещении их белым мягким 
веществом (обр. 0561); 3) красно-коричневая гли-
нистая порода с периферической части фумароль-
ной зоны (обр. 0517, 24,4 °С); 4) красно-коричневая 
глинистая порода из пролювиальных отложений, 
сформировавшихся при переотложении гидротер-
мально измененных гиалокластитов (обр. 0529); 
5) красно-коричневая глинистая порода из гори-
зонта погребенной почвы в пролювиальных отло-
жениях (обр. 0524а); 6) сине-серая глинистая поро-
да, образовавшаяся при современной фумарольной 
проработке (18,7 °С) пролювиальных отложений 
красно-коричневого цвета (обр. 0523).

1. Первый тип породы (см. табл. 9, обр. 0514) 
с геотермального поля Тейстарейкир включает 
большое количество ярко-желтых кристаллов 
серы. Здесь на поверхности земли она маркиру-
ет зоны интенсивной фумарольной деятельности. 
При больших увеличениях хорошо видна обло-
мочная структура породы (рис. 32, а). Все облом-
ки, среди которых удается распознать фрагменты 
вулканического стекла, погружены в пористую 
массу микроглобулярного строения (рис. 32, б, в). 
Обращает внимание близкий размер микроглобул 
(0,2−0,5 мкм), образующих короткие цепочки и 
скопления неправильной формы, покрывающие 
обломки и заполняющие все пространство между 
ними. На отдельных участках среди микрогло-
булярной массы встречены округлые и овальные 
структуры (1,0−2,5 мкм) (шарики), хорошо выде-
ляющиеся на фоне общей массы. Во внутренней 
части этих одиночных или слившихся структур 
отчетливо видны полости. В породе эти структу-
ры концентрируются, формируя плавно изгибаю-
щиеся зоны (рис. 32, г).

Судя по данным микрозондирования, основ-
ная микроглобулярная масса породы состоит из 
кремнезема с примесью Ti, а, иногда – Al и Mg. 
В пределах шарообразных структур содержание 
титана, как правило, резко возрастает (18–38 %) 
(табл. 17).

2. Второй тип породы (см. табл. 9, обр 0561)
сформировался в процессе фумарольной актив-
ности и интенсивного изменения гиалокластитов 
на геотермальном поле Наумафьядл. Она состоит 
из обломков разной формы, среди которых рас-
познаются фрагменты вулканического стекла, ча-
стично или полностью заместившиеся однород-
ным веществом ультра-тонкозернистого строения 
(рис. 33, а). В строении этого вещества удается 
различать мельчайшие шарики диаметром около 
0,1−0,2 мкм (рис. 33, б). В поровом пространстве 
и на поверхности обломков вулканического стек-
ла это вещество слагает шарики более крупного 
размера (3−5 мкм).

Главным породообразующим элементом здесь 
является кремнезем (табл. 18). Титан, зафиксиро-
ванный в каждой точке, вероятно, может рассма-
триваться как элемент, относящийся к базальтово-
му стеклу и сохранившийся в массе кремнистого 
вещества после растворения стекла. Совместно 
с кремнеземом он участвует в строении микро-
глобулярной структуры новообразованного веще-
ства.

3. Третий тип породы(см. табл. 9, обр. 0517) 
широко развит на периферии фумарольной зоны 
геотермальной площади Тейстарейкир. В их со-
ставе главную роль играет глинистый материал. 
По текстурным особенностям в породе выделяет-
ся плотная гомогенная однородная «бесструктур-
ная« масса, включающая фрагменты вулканокла-
стики, частично или полностью замещенной гли-
нистыми минералами (рис. 34, а), в составе кото-
рых зафиксированы следующие элементы: Si, Al, 
Fe, Mg, Ti и Ca. Кроме того, в породе встречены 
каркасные псевдоморфозы замещения глинисты-
ми минералами частично или полностью раство-
ренных микролитов и вкрапленников (рис. 34, б), 
отличающиеся отсутствием Ti.

Особенный интерес вызывают округлые и 
овальные образования, а также их цепочки, рас-
полагающиеся в поровом пространстве глинистой 
массы. Размер этих образований варьирует от 0,2 
до 10 мкм. Крупные шарики и цепочки состоят из 
более мелких слившихся шариков. На поверхно-
сти они покрыты глинистыми минералами, кото-
рые образуют характерную сотовую микрострук-
туру. Судя по составу, представленному ниже, они 
сложены смектитами.

Исследовались внутренние и внешние зоны 
разнообразных по размеру образований шаровид-
ной формы. В составе мелких шариков, не имею-
щих четко выраженной внешней оболочки, уста-
новлено очень большое количество Ti (до 28−33 
%). Крупные шарики по составу не однородны, 
во внутренней их части зафиксированы, %: Si 
(11−15), Al (4−6), Fe (5−17), Mg (до 2), Ti (15−28), 
Ca (1), а во внешней оболочке – Si (23−28), Al (11), 
Fe (3−7), Mg (2), Ti (до 1), Ca (1). Из этих данных 
видно, что все шаровидные структуры во вну-
тренней части содержат больше Ti, чем во внеш-
ней (табл. 19).

Крустификационные каемки, сложенные гли-
нистыми минералами, располагаются на поверх-
ности отдельных крупных шариков и их ско-
плений (рис. 34, в). Состав крустификационных 
каемок, в которых фиксируется Si, Al, Fe, Mg, Ti, 
Ca, близок к составу основной массы породы (см. 
табл. 19).

4. Четвёртый тип породы (см. табл. 9, обр. 
0529) характеризует пролювиальные отложения, 
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сформировавшиеся, видимо, в основном за счет 
переотложения гидротермально измененных гиа-
локластитов такого же цвета. Кроме того, в их со-
ставе присутствует белое вещество в виде мель-
чайших комочков и частиц, а также фрагменты ба-
зальтового материала разной степени изменения.

Порода гетерогенна и состоит из обломков по-
род и стекла разной степени изменения, погру-
женных в глинистую массу с хорошо выражен-
ной чешуйчатой структурой. Глинистые чешуй-
ки плотно облекают все обломочные фрагменты 
и фиксируют каркасные структуры растворения 

Рис. 32. Микротекстура белых и светло-бежевых пород с большим количеством ярко-желтых кристаллов серы 
(термальное поле Тейстарейкир)

а − обломочная структура породы; б − фрагменты вулканического стекла; в − микроглобулярная пористая масса; г − шари-
ки внутри микроглобулярной массы (стрелки)

Таблица 17. Элементный состав микроглобулярной мягкой породы светло-бежевого цвета с включениями ша-
ровидных микроструктур, обр. 0514, %

Элементы Микроглобулярная порода Шаровидные микроструктуры
Si 45,00 43,41 46,39 19,81 17,08 32,38
Ti 1,91 4,28 0,45 34,55 38,05 18,42
O 52,80 52,31 53,16 45,64 44,87 49,20
Сумма 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00
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(рис. 35, а, б, в), а также плотно заполняют поро-
вое пространство (рис. 35, г).

Среди глинистых минералов часто встречают-
ся морфологически разнообразные биоморфнопо-
добные образования, а именно: вытянутые формы 
с закругленными окончаниями, отличающиеся 
под электронным микроскопом от общей глини-
стой массы характерным ярким свечением. По 
форме и небольшому размеру (1,5 × 4,5 мкм) они 
могут быть идентифицированы как минерализо-
ванные бактериальные палочки (рис. 35, д).

На поверхности и в порах минерализованной 
растительной органики сохранились структуры 
по размеру (0,5−2,5 мкм) и морфологии сход-
ные с кокоидными бактериями (рис. 35, е, ж). 
Остатки минерализованных кокоидных бактерий 
(5,0−5,5 мкм) были также обнаружены на поверх-
ности фрагмента частично растворенного вулка-
нического стекла (рис. 35, з).

Основными компонентами глинистой массы 
здесь являются Si, Al и Fe при небольшом коли-

честве Mg и Ca. Характерны значительные вари-
ации содержания Ti (7−30%) (табл. 20). Судя по 
данным элементного состава, это смектиты, кото-
рые находятся в тесном взаимоотношении с ча-
стично или полностью измененными компонента-
ми базальтов и стеклом гиалокластитов. Большое 
количество титана указывает на формирование 
глинистой массы in situ за счет вулканического 
материала.

В составе минерализованных бактериальных 
палочек (см. рис. 35, д), располагающихся в глини-
стой массе, среди прочих элементов установлено 
присутствие серебра (~ 1,7 %). В многочисленных 
биоморфных структурах (шариках), располагаю-
щихся в порах окремневшей растительной орга-
ники (рис. 35, е), помимо кремнезема (30−36 %) 
были зафиксированы Al, Fe и иногда Mg, Ti и 
углерод (7,74 %).

5. Пятый тип породы с большим количеством 
гидроксидов железа (см. табл. 9, обр. 0524а) ха-
рактеризует пролювиальные отложения со следа-

Таблица 18. Элементный состав белой породы, образовавшейся при интенсивном выщелачивании гиалокла-
ститов (обр. 0561), %

Элемент Основная масса породы
Al 0,23 0,65 0,30 0,14 0,39 0,38
Si 44,53 44,92 44,85 44,56 40,67 43,24
Ti 2,58 1,60 2,09 2,64 7,35 4,07
O 52,66 52,83 52,76 52,66 51,59 52,32
Сумма 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00

Рис. 33. Микротекстура белой породы (зона современной фумарольной активности, термальное поле Наума-
фьядл)

а − фрагменты вулканического стекла, частично заместившиеся однородным веществом ультра тонкозернистого строения; 
б − основная масса породы
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Рис. 34. Микротекстура красно-коричневой 
породы (периферия фумарольной зоны, гео-
термальное поле Тейстарейкир)

а − гомогенная однородная масса, включающая 
фрагменты вулканитов, замещенных глинистыми 
минералами; б − каркасные псевдоморфозы заме-
щения глинистыми минералами полностью рас-
творенных кристаллических фрагментов; в − кру-
стификационная каемка глинистых минералов на 
поверхности крупного шарика

Таблица 19. Элементный состав красно-коричневой породы (обр. 0517), %

Элемент Основная масса 
породы

Скелетное образование 
растворенного кристалла

Шарик Крустификационная ото-
рочка шарика1 2

Mg 2,47 2,74 0,71 0,24 2,21
Al 11,05 8,16 4,07 1,16 11,84
Si 26,93 25,79 11,07 3,62 28,82
Fe 5,31 18,00 17,07 4,56 7,74
O 52,24 43,87 37,05 56,49 47,56
Ca 0,90 1,44 1,32 - 1,04
Ti 1,11 - 28,71 33,93 0,80
Сумма 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00

Примечание. Здесь и далее в таблицах «-» элемент не обнаружен

Рис. 35. Микротекстура красно-коричневой породы (пролювиальные отложения)
а − обломки пород и стекла разной степени изменения среди глинистой массы с чешуйчатой структурой; б − чешуйки 

глинистых минералов, плотно облекающие обломочные фрагменты; в − глинистые минералы, фиксирующие каркасные 
структуры растворения; г − глинистое вещество с чешуйчатой микроструктурой в поровом пространстве породы; д − 
минерализованные образования с закругленными окончаниями, идентифицированные как минерализованные бактериальные 
палочки (стрелка); е − окремненные фрагменты растительной органики с многочисленными кокоидными телами (стрелки) в 
поровом пространстве; ж − структуры, морфологически сходные с кокоидными бактериями в порах растительной органики; 
з − минерализованные кокоидные бактерии на поверхности фрагмента частично растворенного вулканического стекла
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ми погребенных почвенных горизонтов. Гидрок-
сиды железа слагают изоморфные скопления и 
корочки. Среди глинистой массы присутствуют 
многочисленные вытянутые полости. Субпарал-
лельноориентированные глинистые чешуйки вы-
стилают стенки этих полостей и по четкой грани-
це отделены от основной глинистой массы поро-
ды (рис. 36, а).

На участках, сложенных преимущественно 
глинистым чешуйчатым материалом, преоблада-
ют Si, Al, Fe и Mg, что указывает на смектитовый 
состав этого материала. В большинстве точек вы-
явлено также присутствие Ti и углерода (6−8 %) 
(табл. 21).

Анализ минерализованной микробиоты пока-
зал, что внутренние части шариков отличаются 
высоким содержанием Fe (67−72 %), а во внеш-
ней их части железа меньше, и содержание его 
колеблется от точки к точке (7−39 %). Внутрен-
ние и внешние части шариков различаются и по 
содержанию кремнезема: 1−3 и 7−19,5 % соот-
ветственно. Сходный характер соотношения во 
внутренней и внешней зоне шариков наблюдается 
и для Al: 0−2 и 4−11 %. Во внешней зоне и на по-
верхности шариков обнаружен углерод.

В некоторых шариках с высоким содержанием 
железа, где обнаружен углерод, также фиксирует-
ся серебро. Много серебра в ассоциации с серой 
присутствует в зоне скопления минерализован-
ных биоморфных структур, напоминающих коко-
идные бактерии (см. табл. 21).

Серебро также обнаружено в ряде локальных 
анализов, выполненных на железистой корочке, 
содержащей большое количество шариков, сли-
вающихся иногда в сплошную массу. Важно под-
черкнуть, что здесь содержание серебра хорошо 

Таблица 20. Элементный состав красно-коричневой породы (обр. 0529) %

Элемент Глинистая масса породы Минерализованные бак-
терии

Биоморфные структуры, ассоциирующие с 
минерализованной растительной органикой
Скопление мелких ша-

риков
Отдельные ша-

рики
Al 13,30 4,35 7,35 9,15 3,77 1,55 1,02
Si 26,31 5,85 10,24 24,33 36,45 33,10 30,93
Ca 0,71 0,59 1,00 1,18 - - -
Fe 3,31 5,23 8,87 14,01 9,10 20,42 2,74
Mg 0,54 - - 1,88 0,48 - -
Ti 7,45 18,35 30,81 3,63 1,44 - -
C - - - - - - 7,74

Ag - - - 1,72 - -

O 48,37 65,61 41,73 44,12 48,76 44,93 57,56
Сумма 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00

коррелирует с количеством обнаруженной серы 
и позволяет предположить принадлежность этих 
элементов к аргентиту.

На некоторых участках рассматриваемой поро-
ды обнаружены друзы микрокристаллов октаэдри-
ческого и ромбоэдрического облика, содержащие 
серебро (41−75 %) и серу (7–10 %) (см. табл. 21, 
рис. 36, б). При определении элементного состава 
скоплений минерализованных бактерий (палочки, 
гантели) установлено, что главными компонента-
ми здесь являются серебро, сера и углерод. Si, Al, 
Fe и Mg присутствуют в небольшом количестве и 
свидетельствуют, вероятно, о возможном присут-
ствии смектита.

Миграция химических элементов в зоне фу-
марольной деятельности отчетливо выявляется 
при анализе содержания малых элементов. Ин-
тересная закономерность обнаружена при анали-
зе распределения серебра. Среднее содержание 
серебра в неизмененных вулканитах рассматри-
ваемого района составляет 0,05−0,06 ppm [Гера-
симовский и др., 1978]. Распределение этого эле-
мента на термальных площадках Тейстарейкир 
(0−22 ppm) и Наумафьядл (0−2,5 ppm) крайне 
неравномерное. При сравнении средних значе-
ний видно, что на геотермальной площади Тей-
старейкир в составе измененных гиалокластитов 
серебра больше (7,75 ppm) по сравнению с ана-
логичными породами на исследованной площади 
Наумафьядл (1,25 ppm). На площади Тейстарей-
кир неравномерный характер распределения сере-
бра (0−1,6 ppm) зафиксирован и в пролювиальных 
отложениях, сложенных продуктами переотложе-
ния измененных гиалокластитов. Важно подчер-
кнуть, что в образце породы из пролювиальных 
отложений этого элемента почти в 2 раза больше 
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(1,5 ppm), чем в выделенной глинистой фракции 
(0,8 ppm). Возможно, это указывает на то, что се-
ребро, в основном, связано не с тонкой пелитовой 
фракцией, выделенной для анализа глинистых 
минералов, а с какими-то более крупными компо-
нентами породы.

Судя по имеющимся данным, серебро часто ас-
социирует с гидроксидами железа, которые слага-
ют разнообразные обособления в виде корочек и 
принимают участие в фоссилизации микробиоты.

В железистой корочке, местами состоящей из 
скоплений мелких шариков, а также в глинистой 
массе породы обнаружены микродрузы кристал-
лов. Они находятся в тесном срастании с глини-

стыми чешуйками и кристаллами серы. По эле-
ментному составу кристаллы близки к аргентиту 
(Ag − 40−74 %, S − 6−10 %) (см. табл. 21; глава 7).

Связь аккумуляции в породе серебра и серы с 
микробиологической активностью подтвержда-
ется данными микроанализа, выполненного для 
скопления минерализованных бактерий (палоч-
ки, гантели), расположенных в глинистой мас-
се пролювиальных отложений (Ag − 22–38 %, S 
− 4–5 %). Важно подчеркнуть, что почти во всех 
обнаруженных случаях локальной аккумуляции 
серебра, как в глинистой массе, так и в скопле-
ниях минерализованных бактерий, фиксируется 
присутствие углерода (3−8 %). Это может рассма-

Таблица 21. Элементный состав пролювиальных отложений, обр. 0524а (%)

Элемент Основная глинистая масса Минерализованные колонии бак-
терий, шарики

Минерализованные 
кокоидные бактерии

Скопление кристаллов 
на поверхности и около 

шаровых структур
Al 12,22 10,80 11,49 4,89 1,59 1,08 5,04 3,97 3,71 0,67
Si 20,21 19,25 19,45 5,49 1,96 1,17 10,05 7,39 5,37 1,50
Fe 4,87 4,63 7,84 44,30 51,97 73,01 1,40 1,75 5,61 1,64
Mg 0,66 0,61 0,63 - – – 0,38 – – –
Ti 0,20 1,04 2,22 0,79 – – 1,03 1,00 – –
C 7,09 8,11 5,96 5,09 5,91 – 8,01 5,15 3,69 –
Ag – – – 1,88 2,86 1,43 22,66 38,17 40,84 74,87
S – – – – – – 4,47 5,17 6,77 10,41
O 54,75 55,56 52,41 37,55 35,03 23,31 46,97 37,40 34,01 10,92
Сумма 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100 100

Рис. 36. Микротекстура породы с большим количеством гидроксидов железа (пролювиальные отложения со 
следами погребенных почвенных горизонтов)

а − субпараллельно ориентированные глинистые чешуйки, выстилающие стенки овальных полостей; б − микрокристаллы 
аргентита октаэдрического и ромбоэдрического облика (стрелки)
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триваться как определенное подтверждение ми-
кробиологической активности в процессе форми-
рования биоморфноподобных образований (ша-
риков, палочек, гантелей) и участия микробиоты 
при локальной аккумуляции серебра.

Значительные вариации содержания As, Se, Sb, 
Br, I, Au, Ag и ряда других малых элементов в рас-
сматриваемых отложениях вряд ли можно связать 
с исходно неравномерным распределением этих 
элементов в гиалокластитах. Представляется мало-
вероятным большая разница в содержании малых 
элементов в коренных гиалокластитах на близко 
расположенных участках отбора проб. Миграции 
химических элементов на большое расстояние в 
слабообводненных породах также не происходит. 
Обращает внимание отсутствие корреляционной 
связи между элементами, характерными для фу-
марольных отложений (As, Se, Sb, Br, I).

Обогащение малыми элементами (Au, As, Se, 
Sb) гидротермально измененных глинистых оса-
дочных отложений было установлено на совре-
менной геотермальной площади в юго-западной 
части рифтовой зоны Исландии и связывается с 
метаболической активностью бактерий и грибов 
[Гептнер и др., 2006]. Возможно, что отмеченные 
выше особенности неравномерного содержания 
серебра и ряда других малых элементов на гео-
термальном поле Тейстарейкир, также могут быть 
связаны с их локальной аккумуляцией в процессе 
бактериальной деятельности.

6. Шестой тип породы, возник в зоне фума-
рольной переработки пролювиальных отложений, 
отличается яркой окраской и мозаичным рас-

пределением участков белого, зеленого, красно-
коричневого, фиолетового и синего цветов (см. 
табл. 9, обр. 0523).

Сине-серая глинистая порода, образовавшаяся 
при современной фумарольной проработке красно-
коричневых пролювиальных отложений, состоит 
из плотно упакованных глинистых чешуек с закру-
гленными краями (рис. 37, а). В целом глинистая 
масса сине-серой породы состоит из смектита со 
следами каолинита (см. табл. 9, 12, 13). В глини-
стой массе, образовавшейся при гидротермальном 
воздействии, хаотически распределено большое 
количество кристаллов и фрамбоидов пирита, ко-
торые покрыты тончайшими пленками глинистых 
минералов (табл. 22). Между октаэдрическими 
кристаллами пирита располагаются единичные 
или соединенные в цепочки шарики с глинистыми 
оболочками сотовой (ячеистой) микроструктуры.

В строении фрамбоидов помимо пирита при-
нимает участие марказит: для них характерны 
хорошо развитые октаэдрические и пластинчатые 
кристаллы соответственно.

Внешне морфологически сходные с фрамбои-
дами овальные и округлые образования (диаметр 
16–19 мкм), поверхность которых покрыта сло-
ем кристаллов пирита; во внутренней части они 
сложены пористым агрегатом тончайших пере-
плетающихся нитей, сливающихся в сплошные 
пленки. Материал внутренней части этих струк-
тур помимо Fe (12−13 %) и S (15−16 %), которые 
можно связать с сульфидами, содержит Si, Al и Ti, 
которые, вероятно, являются компонентами гли-
нистых минералов (см. табл. 22)

Рис. 37. Микротекстура сине-серой глинистой породы (зона фумарольной проработки пролювиальных от-
ложений)

а − глинистая порода, состоящая из плотно упакованных чешуек; б − характерные особенности породы, слагающей мель-
чайшие округлые выделения, сливающиеся в ветвящиеся нити, и образующие сплошные поля гидроксидов железа
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Исследование в шлифах показало, что появле-
ние пород фиолетового цвета, связано с перерас-
пределением в глинистом матриксе гидроксидов 
железа, образующих мельчайшие круглые выде-
ления (~ 5 мкм), которые сливаются в ветвящиеся 
нити и сплошные поля (обр. 0512, рис. 37, б).

Геотермальная зона Хверагерди. Рассмотрим 
основные микроструктурные особенности, харак-
тер распределения аутигенных минералов и нали-
чие минерализованной микробиоты в осадочных 
отложениях, формировавшихся на геотермальном 
поле Хверагерди в водном бассейне за счёт пере-
отложения гидротермально изменённых гиалокла-
ститов коренного склона (см. рис. 25). Выше уже 
указывалось, что имеющиеся материалы полевых 
и лабораторных исследований свидетельствуют 
о воздействии гидротермальной деятельности на 
эти осадки во время их формирования и продол-
жающееся в настоящее время.

Гиалокластиты коренных пород. Гиалокластиты 
сильно изменены, полностью сложены гидротер-
мальными минералами, среди которых главную роль 
играют слоистые силикаты. Слоистость или иные 
текстурные признаки первичного распределения об-
ломков в гиалокластитах отсутствуют. Анализ ми-
кроструктурных особенностей показал, что порода 
состояла из остроугольных обломков вулканического 
стекла, в настоящее время замещенных в основном 
глинистыми минералами, среди которых встречают-
ся хорошо ограненные кристаллы пирита.

Глинистые минералы представлены листоч-
ками (чешуйками) разного размера (от 0,5 до 
0,15 мкм), которые на одних участках образуют 
четко выраженную сотовую (ячеистую) микро-
структуру, на других расположены хаотично без 
сетчатого сплетения. В некоторых случаях видны 
скопления листочков до 5–6 мкм в поперечнике 
на фоне их общего сотового строения (рис. 38, а). 

Таблица 22. Элементный состав породы с фрамбоидами пирита (обр. 0523), % 

Элемент Глинистые минералы основной массы,
отдельные шарики и цепочки шариков Пористый агрегат Пирит – оболоч-

ка на агрегате
Пирит –
кристалл

Al 12,87 10,07 12,22 9,96 8,25 7,12 2,07 1,32
Si 22,20 21,33 21,15 18,17 13,08 11,86 1,95 1,58
Fe 5,80 9,14 3,00 15,22 13,65 12,95 32,72 28,88

Mg - - 0,58 - - 0,63 -

Ti 2,41 5,51 0,81 3,90 1,06 1,26 -

S 3,91 4,67 2,85 9,53 15,53 16,14 43,73 31,89
O 52,80 49,28 59,39 43,22 48,42 50,04 19,52 36,34
Сумма 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00

Рис. 38. Глинистые минералы, замещающие гидротермально измененные гиалокластиты
а – сотовая (ячеистая) микроструктура; б – плотная масса на месте растворенного минерала-вкрапленника



138

Глинистые минералы слагают также плотную 
массу, в которой наблюдаются слабо выраженные 
чешуйки. В частности, они инкрустируют каркас 
пересекающихся вытянутых тел (рис. 38, б). По-
добные микроструктуры, по-видимому, образова-
лись при частичном растворении стекла и вклю-
ченных в него минералов-вкрапленников и их за-
мещении.

Неслоистые, несортированные глинистые по-
роды (обр. 0305, 0306, 0307, Hver-11). Характер-
ным компонентом этих отложений являются хо-
рошо окатанные обломки мелкопесчаной и алев-
ритовой размерности (окатыши), состоящие из 
фрагментов гиалокластитов, полностью замещен-
ных глинистым материалом. Обломочный мате-
риал не сортирован, размер обломков колеблется 
от 10 до 150 мкм. Характер поверхности облом-
ков различен: а) ровная и гладкая, б) с отчетливо 
выраженными следами растворения, в) покрытая 
тонкой пленкой глинистых чешуек, образующих 
сотовую микроструктуру. Часто встречаются об-
ломки, на поверхности которых видны полости 
прямоугольной (квадратной) формы размером от 
2 до 4 мкм. В некоторых случаях они заполнены 
кубиками пирита, присутствующими в большом 
количестве в глинистых отложениях коренного 
склона. Некоторые окатыши разбиты трещинками 
дегидратации (рис. 39, а, в, б).

Поровое пространство между обломками часто 
остается свободным. Там, где окатанные обломки 
погружены в глинистую массу, на их поверхности 
располагается глинистая пленка. Иногда в структу-
ре пленки различимы отдельные глинистые чешуй-
ки, образующие характерную сотовую микрострук-
туру. В глинистой массе неравномерно распределе-
ны отдельные кристаллы и фрамбоиды пирита, а 
также друзы гипса, игольчатые кристаллы фосфата 
и анатаза. Среди глинистых окатышей встречают-
ся выделения кремнезема в виде микрозернистых 
скоплений с четкими границами распространения. 
Необходимо отметить чёткий контакт слойков, со-
стоящих из несортированных окатышей, без следов 
размыва залегающих на плотной глинистой корке, 
согласно облегающей неровности подстилающего 
слоя окатышей (рис. 39, г).

Тонко горизонтально-слоистые глинистые 
породы (обр. 0310, 0312, 0313, 0314, 0316). Тер-
ригенный материал в этих породах представлен 
слабо сортированными глинистыми окатышами 
алевритового и мелкопесчаного размера. В пес-
чаной фракции встречаются обломки, имеющие 
характерную форму фрагментов вулканического 
стекла с газовыми полостями, полностью заме-
щенные глинистыми минералами.

Тонкая слоистость глинистых отложений обу-
словлена чередованием слойков разного грануло-

метрического состава. Подошва и кровля слойков 
хорошо видны на свежем изломе породы. Тончай-
шие слойки сложены агрегатом субпараллельно 
ориентированных глинистых частиц. Слойки об-
лекают подстилающие окатыши, образуя волноо-
бразно изгибающуюся поверхность. Подошва и 
кровля слойков хорошо видны на свежем изломе 
породы, их минимальная мощность – 70−80 мкм. 
На поверхности некоторых слойков, четко выде-
ляющихся в образце, располагается пленка плот-
ного глинистого вещества однородной структуры 
не более 12−25 мкм толщины (рис. 40, а, б).

В осадках на разных уровнях разреза отмечены 
многочисленные полости (поры), размер которых 
не превышает 1–2 мм. Наиболее крупные полости 
встречены в той части слоистых отложений, где 
среди глинистой основной массы встречаются го-
ризонты, обогащенные глинистыми обломками и 
окатышами песчаной размерности.

Обугленные растительные остатки неравно-
мерно распределены в осадке. С поверхности они 
покрыты пленкой глинистых минералов. Иногда в 
ассоциации с растительными остатками встреча-
ются глобулярные выделения кремнезема и кри-
сталлы анатаза (см. рис. 39, д, е).

Хорошо выделяющиеся в разрезе по цвету 
белые слойки (обр. 0312) сложены однородным, 
не размокающим материалом пелитовой размер-
ности, включающим редкие мелкоалевритовые 
частицы с вытянутой пористостью. По форме и 
характеру пористости эти частицы напоминают 
пепловый материал.

В нижней части изученного разреза слоистость 
пород более грубая. Здесь появляются слои, сло-
женные плохо сортированными, глинистыми ока-
тышами песчаной и алевритовой размерности. 
Поровое пространство между ними заполнено 
агрегатом глинистых минералов с хорошо выра-
женной сотовой микроструктурой (рис. 41, а).

В неслоистых и слоистых осадках по всему раз-
резу независимо от их гранулометрического соста-
ва рассеяны одиночные кристаллы и небольшие 
скопления пирита и гипса. Кристаллы пирита ин-
крустируют стенки микрополостей и трещин, се-
кущих слоистость. Глинистые минералы с хорошо 
выраженной сотовой структурой включают и об-
лекают кристаллы пирита (рис. 41, б). Кристаллы 
плагиоклазов интенсивно корродированы и заме-
щены глинистыми минералами, слагающими ско-
пления неправильной и глобулярной формы (рис. 
41в). Некоторые кристаллы гипса, располагающие-
ся в глинистой массе, корродированы и частично 
замещены глинистыми минералами (рис. 41, г).

При высыхании влажных образцов глинистых 
осадков на их поверхности выделяются много-
численные кристаллы гипса в виде небольших 
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друз и пленок. Следует отметить, что морфология 
кристаллов гипса на поверхности высыхающих 
образцов и внутри них различна. Для первых ха-
рактерны – плоская вершина и присутствие вытя-
нутых полостей, для вторых – отсутствие подоб-

Рис. 39. Хорошо окатанные обломки мелкопесчаной и алевритовой размерности (окатыши), состоящие из 
фрагментов гиалокластитов, полностью замещенных глинистым материалом

а – общий вид глинистых окатышей; б – окатыши, покрытые с поверхности тонкой пленкой аутигенных глинистых минера-
лов; в – окатыши с отчетливыми следами растворения на ровной поверхности; г – контакт слойка, состоящего из глинистых не-
сортированных окатышей, и залегающей под ним плотной глинистой корки; д, е − обугленные растительные фрагменты: д – по-
крытые пленкой глинистых минералов, е – инкрустированные глобулярными выделениями кремнезема и кристаллами анатаза

ных полостей и совершенная кристаллографиче-
ская моноклинная форма кристаллов, слагающих 
друзы. Пирит и гипс часто встречаются вместе, в 
тесном контакте, но следов растворения или кор-
розии (окисления) пирита не зафиксировано.
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Рис. 40. Тонкослоистые глинистые отложения, слагающие верхнюю часть осадочного разреза
а − общий вид тонкослоистой породы, естественный скол, выделена часть, показанная на рис. 40б; б − чередование слой-

ков, сложенных глинистыми окатышами разного размера, и слойков, образованных субпараллельно ориентированными гли-
нистыми частицами (стрелки)

Рис. 41. Аутигенные глинистые минералы.
а – г – глинистые минералы: а –располагающиеся на поверхности и в поровом пространстве между глиняными 

окатышами; б –включающие и облекающие кристаллы пирита; в – корродирующие и замещающие кристалл плагиоклаза; г – 
корродирующие и замещающие кристалл гипса
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Органогенные осадки. Обугленная и фоссили-
зированная растительная органика встречается по 
всему разрезу в виде разрозненных фрагментов. 
Много окремневших фрагментов растительной 
органики в слое светло-бежевого цвета, состоя-
щих из кремнистого и глинистого материала (обр. 
0310). Здесь же встречаются створки диатомовых 
водорослей различной сохранности. Слой чёрного 
цвета, мощностью около 10 см, чётко выделяется 
на общем сером и буром фоне среди глинистых 
слоистых пород (обр. 0314). Залегает этот слой в 
нижней части обнажения. Он состоит из обуглен-
ного растительного детрита, содержит споры и 
гифы грибов семейства Polypodiaceae (роды Cys-
topteris, Dryopteris, Athyrium), пыльцу двудоль-

ных травянисто-кустарниковых растений1, створ-
ки диатомовых водорослей, кристаллы пирита и 
гипса, а также небольшое количество глинистого 
вещества. Фрагменты растительного детрита хо-
рошо сохранили клеточную структуру.

Поверхность органических остатков ровная, 
гладкая, на поперечном срезе хорошо видны труб-
чатая структура, пустые вытянутые полости. Гли-
нистый матрикс, распространенный среди рас-
тительных остатков неравномерно, заполняет по-
ровое пространство между ними. Растительные 
фрагменты покрыты пленкой глинистых чешуек и 
редкими глобулярными (0,5–3,0 мкм) выделениями 
кремнезема. Нередко здесь же встречаются хорошо 
ограненные кристаллы анатаза (см. рис. 39, д, е).

1Палинологическое исследование одного образца проводилось в Геологическом институте РАН Н.Ю. Филипповой в 2004 г.
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Анализ зон трещиноватости, жильной и поро-
вой минерализации выявил прерывистый характер 
образования вторичных минералов, отражающий 
контролирующую функцию процесса возникно-
вения и расширения разрывов и трещин.

При детальных исследованиях удалось уста-
новить, что в зоне рифтогенеза интенсивность 
проявления и распространение гидротермальной 
деятельности контролируется тектономагмати-
ческой активностью, в составе которой главную 
роль играют процессы формирования разрывных 
нарушений и протяженных зон проницаемости в 
трещинно-дайковых роях. Разрывы, протяженные 
зоны трещиноватости (трещинные рои) и дай-
ки (дайковые рои), широко распространенные в 
толще миоцен-плиоценовых платобазальтов и в 
плейстоценовых вулканогенных отложениях со-
временной рифтовой зоны, – характерный эле-
мент в структуре Исландии. Распространение и 
развитие этих структурных элементов определяет 
направление и характер движения подземных вод, 
локализацию, интенсивность и некоторые особен-
ности гидротермальной минерализации.

В большинстве исследованных местонахож-
дений наблюдаются чёткие контакты даек с вме-
щающими базальтами миоценовых платобазаль-
тов и более молодыми вулканитами. Подушеч-
ные лавы и брекчии (с причудливыми очертания-
ми пластически деформированных фрагментов), 
генетически связанные с дайками, неоднократно 
наблюдались в гиалокластитах (рис. 1). Фор-
мирование даек при подлёдных извержениях 
одновременно с образованием мощных толщ 
гиалокластитов – достаточно широко распро-
странённое явление среди плейстоценовых отло-
жений. Значительно реже встречаются элементы 
подушечной отдельности среди брекчий у даек, 
внедрявшихся в миоценовые платобазальты или 
более поздние толщи лав.

Формирование брекчий с элементами шаровой 
отдельности в зоне внедрения даек в лавовые тол-
щи – явление исключительно редкое. В верхней 
части миоцен-плиоценовой толщи платобазальтов 
Эйьяфьорда встречено тело дайки, с обеих сторон 

сменяющееся брекчией с фрагментами, похожими 
на лавовые подушки, и большим количеством об-
ломков, имеющих корку закалки. Расположенная 
рядом дайка имеет четкие контакты с вмещающи-
ми лавами (рис. 2). Вероятно, эти дайки в лавовую 
толщу внедрялись в разное время и одна из них 
пересекла водоносный горизонт. Характер кон-
тактов даек и вмещающих лав позволяет считать, 
что внедрение даек в большинстве случаев про-
исходило в «сухие» или малообводнённые толщи 
вулканитов, располагавшиеся выше уровня под-
земных вод. В этом случае в дайках и во вмещаю-
щих породах не происходили изменения породы и 
образования вторичных минералов.

Пятнистый, мозаичный характер геотермаль-
ных проявлений отражает неравномерный ха-
рактер формирования проницаемых зон и путей 
миграции нагретых растворов, формировавшихся 
в толще пород. Известны многочисленные приме-
ры, когда плиоценовые и миоценовые породы не-

Глава 8
ТЕКТОНИЧЕСКИЙ КОНТРОЛЬ ФОРМИРОВАНИЯ 

МИНЕРАЛЬНЫХ КОНЦЕНТРАЦИЙ

Рис. 1. Подушечные лавы и брекчии в толще плей-
стоценовых гиалокластитов, генетически связанные с 
дайками

а − дайка, сменяющаяся по простиранию подушечными 
лавами и брекчиями; б − дайковое тело с намечающейся скор-
луповатой отдельностью, по простиранию постепенно сме-
няющаяся брекчиями и отдельными крупными фрагментами 
базальтов. 1 − гиалокластиты; 2 − дайка; 3 − подушечные 
лавы и брекчии; 4 − дайка с скорлуповатой отдельностью; 
5 − крупные фрагменты базальтов с коркой закалки.
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однократно и в разное время подвергались гидро-
термальному изменению. В результате сформиро-
вались ассоциации гидротермальных минералов 
разного состава, отражающие разные временные 
этапы минерализации, происходившие в пределах 
одной гидротермальной системы.

Восстановление процесса минерализации тре-
щин оказалось возможным при исследовании си-
стемы трещин в лавах и жильной минерализации, 
генетически связанной с процессом образования 
разрывных нарушений.

8.1. Прерывистое формирование 
разрывных нарушений

Разрывы, трещины разного масштаба и пара-
генетически связанные с ними дайки широко рас-
пространены в зоне современного рифтогенеза и 
за пределами этой зоны в плиоцен-миоценовых 
платобазальтах. Детальное исследование рас-
пространения и морфологии разрывов и тре-
щин, а также даек, входящих в состав трещинно-
дайковых роёв, строение даек и их взаимоотно-
шение с вмещающими породами показали, что 
процесс растяжения, связанный с формированием 
этих нарушений независимо от их масштаба, име-
ет прерывисто-повторяющийся характер.

В современной зоне рифтинга в базальтах и 
гиалокластитах хорошо видны латеральные и 
вертикальные смещения, происходившие по раз-
рывам и крупным трещинам. Рои разрывов и тре-
щин со смещением разной амплитуды (от первых 
сантиметров до нескольких метров) фиксируются 
в толщах гиалокластитов формации Моуберг по 
наличию прекрасно выраженных зон дробления и 
зеркал скольжения (рис. 3).

На востоке острова (Рейдарфьордур) в тол-
ще миоценовых платобазальтов в зоне внедрения 
даек отмечено смещение пластов лав на несколь-
ко метров [Helgason, Zentilli, 1985]. Аналогичное 
явление автор наблюдал в разрезе миоценовых 
базальтов в другом районе, на северо-западном по-
луострове Исландии (полигон 6, см. рис. 1, глава 
1). Здесь детально изучены зоны разрывов, по ко-
торым происходило смещение, образование грабе-
нов и внедрялись дайки [Перфильев и др., 1991].

В зоне контакта дайки и вмещающих пород 
при смещении небольшой амплитуды на поверх-
ности палагонитизированной корки закала дайки 
отмечены зеркала скольжения. Это служит опре-
деленным указанием на то, что уже после вне-
дрения дайки и замещения стекла корки закалки 
палагонитом происходили подвижки на контакте 
с вмещающей породой.

Характер взаимоотношения даек и вмещаю-
щей породы часто совершенно определенно ука-
зывает на более раннее формирование брекчий. 
Там, где на контакте с дайками лавы разбиты си-
стемой трещин, интенсивно брекчированы, газо-
вые полости в них деформированы, а в трещинах 
и газовых полостях на поверхности выделений 
глинистых минералов видны зеркала скольжения, 
возникшие при смещении раздробленных участ-
ков породы, ранее испытавших гидротермальное 
воздействие (рис. 4, а).

Вне зоны воздействия нагретых подземных вод 
на контакте с брекчией вмещающей породы со-
хранилась неизменённой стекловатая корка закал-
ки дайки, которая плавно огибает контур облом-
ков, проникая между фрагментами раздробленной 
породы (рис. 4, б). Обломки пород приразломных 
брекчий из верхних горизонтов в зоне разрыва 
затягиваются опускающимся блоком вниз. Это 
хорошо видно по проникновению вниз по зоне 
брекчирования красных обожженных туфов (RB) 
(рис. 4, в). Зоны приразломных брекчий особенно 
часто наблюдаются там, где происходило смеще-
ние крупных блоков пород, а в зону брекчирова-
ния последовательно внедрилось несколько даек 
(рис. 4, г). Дайки, внедрившиеся раньше, испыта-
ли сильный стресс и несут следы рассланцевания 
и брекчирования. Подобное взаимоотношение 
даек и зон брекчирования свидетельствует о мно-
гократных подвижках в зоне разлома и об обра-
зовании брекчий раньше, до внедрения расплава 
(рис. 5, а, б).

Толщи платобазальтов включают многочислен-
ные горизонты плотных тонкозернистых пород 
(так называемые «red bеd»), состоящие обычно 
из тонкой фракции базальтовой тефры, окрашен-
ной в зоне контакта лавовых пластов в красно-
кирпичный цвет. В зоне разломов и трещинно-

Рис. 2. Дайки в миоценовых платобазальтах. Эйья-
фьордур

1 − лавы наземных излияний; 2 − дайки; 3 − брекчии, 
включающие фрагменты подушечной отдельности
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дайковых роёв в этих горизонтах на поверхности 
остроугольных фрагментов тонкозернистой поро-
ды часто фиксируются хорошо выраженные зер-
кала скольжения. Это, вероятно, может свидетель-
ствовать о латеральном, дифференцированном 
послойном смещении отдельных пластов, про-
исходившим относительно друг друга в процессе 
растяжения лавовых толщ.

В дайковом рое, рассекающем платобазальты в 
Эйьяфьорде, изучена серия мощных даек сложно-
го строения. Максимальная наблюдавшаяся мощ-
ность одной дайки составляет 30 м. Дайки состо-
ят из серии плотно прилегающих пластин разной 

мощности. В центральной части даек иногда вид-
на маломощная зона дробления или порода вме-
щающих базальтов. Зоны закалки у пластин, со-
ставляющих такую мощную дайку, расположены 
симметрично только с одной, внешней, стороны 
пластины (рис. 6, а). Дайки такого типа извест-
ны в разных районах распространения миоцен-
плиоценовых платобазальтов и могут рассма-
триваться как свидетельство последовательного 
внедрения расплава в одну дискретно расширяю-
щуюся зону разрыва. На контакте с вмещающей 
породой располагаются маломощная зона сколов 
и брекчирования, образовавшиеся, видимо, при 

Рис. 3. Разрыв и зона дробления в плейстоценовых гиалокластитах, юго-западный сектор современной риф-
товой системы, гора Альманагьяу (полигон 7, см. рис. 1, глава 1)

а − дробление и милонитизация гиалокластики в зоне разрыва, ширина зоны дробления до 40 см; б − зеркало скольжения 
из зоны милонитизации в гиалокластитах
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Рис. 4. Дайки и зоны дробления вмещающих лав, миоценовые платобазальты. Фотография (а) и зарисовки на 
обнажении (в, г) (полигон 6, см. рис.1, глава 1); зарисовка шлифа (б)

а-1 − зона приразломного брекчирования лав (фотография); а-2 − раздробленные газовые полости ( зарисовка с образца 
под микроскопом); б – контакт корки закалки дайки и вмещающих базальтов. 1–3 зоны закалки: 1, 2 − сидеромелановое стекло, 
забитое микролитами плагиоклазов и рудных минералов, 3 − прозрачное сидеромелановое стекло; 4 − брекчия вмещающих 
базальтов; в – разрыв со смещением, зона брекчий на контакте с дайкой включает породы межбазальтовых горизонтов красного 
цвета (RB), затянуты вниз по разлому; г – дайки и приразломные брекчии в миоценовых платобазальтах. 1 − вмещающие лавы 
базальтов; 2 − дайки; 3 − межбазальтовые горизонты обожжённой базальтовой тефры; 4 − брекчии; 5 − тонкозернистые тефроиды 
и вулканотерригенные отложения; 6 − грубозернистые вулканотерригенные отложения; 7 − маркирующий горизонт лав; 8 − мощ-
ности даек и вмещающих пластов лав и вулканотерригенных отложений; 9 − расстояние между наблюдавшимися дайками.
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подвижках уже остывшей дайки по зоне разрыва. 
В зоне брекчирования распознаются обломки вме-
щающих лав и внешней зоны дайки (рис. 6, б).

Исследование даек в плане на обнажающейся 
отливной полосе в днище Кодлафьорда (Северо-
Западный полуостров) (см. рис. 1, полигон 1, гла-
ва 1) показало, что дайки разных генераций, среди 
которых есть не только мощные дайки (6 м), но 
даже дайки небольшой мощности (1–1,2 м) со-
стоят из серии пластин с хорошо выраженными 
и симметрично расположенными относительно 
центра зонами закалки. По простиранию мощ-
ность пластин изменяется, иногда они выклини-
ваются. На некоторых участках внутри тела дайки 
пластины сменяются зоной брекчирования и вы-
клиниваются по простиранию дайки (рис. 7).

Особенности формирования даек, состоящих 
из нескольких субпараллельных пластин с столб-
чатой отдельностью, ориентированной перпенди-
кулярно к краям в каждой пластине, рассматри-
ваются в работе [Guðmundsson, 1984]. Автор при-
ходит к выводу, что субпараллельные пластины 
в теле дайки возникли за один период внедрения 
интрузивного тела в результате разрыва еще пла-
стичной центральной части дайки и внедрения 
новой порции магмы. Многократное повторение 
этого процесса привело к формированию слож-
но построенных даек. Периодичность внедрения 
магмы (несколько сот дней) сопоставляется им 
с данными продвижения магмы и растяжения во 
время современного рифтинга на севере Ислан-
дии в районе кальдеры вулкана Крабла.

Рис. 5. Разновозрастные дайки, внедрившиеся в зону расширяющегося разрыва (миоцен)
а – зарисовка в поле. Торскафьордур, Северо-Западный полуостров. 1 − наземные лавовые потоки; 2 − зоны дробления 

с вертикальным смещением; 3 гравитационные отложения времени образования зияющей трещины; 4 − гравитационные 
отложения, образовавшиеся при обрушении пород перекрывающих открытую трещину; 5 − отложения лахар; 6 − дайки: 
а−дайки расслоенные и брекчированные первого этапа внедрения. б− дайки второго этапа внедрения, не деформированные, 
пересекающие зону разрыва

б – предполагаемые последовательные этапы (1−6) формирования зоны разрыва и трещины, открывавшейся сверху
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Рис. 6. Фрагмент строения дайкового роя (зарисовка обнажения, полигон 2, см. рис. 1, глава 1)
а – 1 − дайки; 2 − зоны трещиноватости; 3 − мощность даек сложного строения. На врезке: 1 − зоны закалки отдельных 

пластин даек; 2 − зоны брекчирования; 3−зоны интенсивной трещиноватости. 
б – зона сколов и брекчирования на контакте дайки и вмещающих базальтов лавового потока (зарисовка шлифа, увеличено 

в 5 раз). 1–3 зоны: 1 − ненарушенной породы; 2 − сколов и отрыва; 3 − брекчий

Рис. 7. Дайки, состоящие из серии пластин с хорошо выраженными, симметрично расположенными относи-
тельно центра зонами закалки (зарисовка обнажения на отливной полосе, полигон 6, см. рис. 1, глава 1.)

1 − хорошо выраженная, горизонтально ориентированная столбчатая отдельность; 2 − серия пластин с односторонне ори-
ентированной зоной закалки; 3 − брекчии дробления
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Формирование роев трещин, грабенов и сме-
щений по зонам разрывов во время современных 
эпизодов рифтинга на севере Исландии подроб-
но рассматриваются в литературе. Каждый эпи-
зод растяжения длится от нескольких месяцев 
до нескольких лет, распространяясь вдоль зоны 
рифта на 50–100 км. На территории кальдеры 
Крабла суммарное растяжение на поверхности 
земли за период 1975–1976 гг. составило 70 см, 
а севернее, в Оксарфьордуре, ширина роя из 
30−40 разрывов увеличилась на 1,0−1,5 м. Опу-
скание в зоне роя за рассматриваемый этап риф-
тинга оценивается в 1 м [Björnsson et al., 1977; 
Gudmundsson, Bäckström, 1991; Seamundsson, 
1979; Tryggvason, 1984].

Прерывисто повторяющийся характер процес-
са растяжения и формирования разрывов в одном 
районе и даже на ограниченном участке поверх-
ности может быть продемонстрирован на при-
мере района Кризувик, в юго-западном секторе 
рифтовой зоны. Здесь во время землетрясений в 
2000 г. в районе озера Клейфарватн образовалась 
серия разрывов и открытых трещин. Уровень 
озера понизился на 4 м [Clifton et al., 2003]. При 
посещении автором этого района в 2003 году на 
осушенной части ровного дна озера в тонкозерни-
стых осадках была хорошо видна новая серия от-
крытых трещин с максимальным расширением на 
отдельных участках до 20 см (рис. 8).

Разрывы, трещины и грабены, рассекающие 
голоценовые лавы, являются свидетелями продол-
жающейся активной тектонической деятельности 
в рифтовой зоне. Подробная информация о мор-
фологии разрывов и условиях их формирования в 
зоне рифтогенеза Исландии может быть найдена 
в работах: [Clifton et al., 2003; Grant, Kattenhorn, 
2004; Guðmundsson, 1987; Jefferies, Voight, 1981].

Исследование простирания разрывов и даек в 
зоне трещинно-дайковых роёв показало, что поми-
мо основной системы разрывов и даек, имеющих 
близкую ориентировку, всегда наблюдается боль-
шее или меньшее количество подобных структур-
ных элементов, секущих основное направление. 
При детальном картировании и изучении в пла-
не соотношения разрывов разного направления 
в Кодлафьорде (северо-западный полуострова) 
установлено не менее пяти направлений, по кото-
рым в разное время происходило внедрение даек 
(рис. 9). Значительно реже удается наблюдать пе-
ресекающиеся разрывы и дайки в вертикальных 
разрезах. Хороший пример представляет почти 
750-метровый вертикальный склон горы Хафра-
федль (Южная Исландия), рассеченный снизу до-
верху разрывными нарушениями (рис. 10).

В отложениях, которые не содержат новооб-
разованных минералов, не всегда представляется 
возможным выделить последовательные этапы 
формирования расширяющихся разрывов и тре-

Рис. 8. Осушенный участок дна озера Клейфарватн, свежая трещина, пересекающая следы автомобилей на 
дне высохшего участка озера. Фотографии автора, 2003 г.
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щин. Тончайшие детали, свидетельствующие о 
дискретном расширении трещин и прерывистом 
характере их заполнения минералами, удается 
зафиксировать в породах, испытавших гидротер-
мальную минерализацию.

8.2. Региональная гидротермальная 
деятельность

Выше уже указывалось, что среди гидротер-
мальных проявлений выделяют три основные 
зоны изменения, сменяющие друг друга по верти-

Рис. 9. Система пересекающихся разрывов и даек в миоценовых платобазальтах. Троговая долина Кодлафьор-
да, (Северо-Западный полуостров)

а − аэрофотография участка детального картирования разрывов; б − система пересекающихся даек (зарисовка на гори-
зонтально поверхности отливной полосы); в − система пересекающихся разрывов и даек, обнажающаяся на выровненной 
поверхности в днище ледникового трога

Рис. 10. Разрывы и дайки, рассекающие разрез наземных лав горы Хафрафедль
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кали сверху вниз: смектит-цеолитовая зона, зона 
смешанослойных слоистых минералов–пренита и 
зона хлорита–эпидота. Амфибол, обнаруженный 
при бурении на уровне самых высоких темпера-
тур, указывает на близкое расположение следую-
щей региональной зоны [Kristmannsdottir, 1975]. 
Однако следует учесть, что амфибол может ука-
зывать также и на проявления контактного мета-
морфизма, встречающегося как локальное явле-
ние даже в смектит-цеолитовой зоне изменения 
базальтов [Гептнер, Петрова, 1998].

Высокотемпературные проявления приуро-
чены к областям рифтогенеза и активного вул-
канизма. К поверхности земли нагретые воды 
поднимаются по зонам разломов и трещинно-
дайковых роев. Пятнистый, мозаичный характер 
распространения гидротермальных проявлений 
отражает особенности геологического строения и 
распределение в толще пород проницаемых зон и 
путей миграции подземных вод. На поверхности 
земли высокотемпературные геотермальные поля 
располагаются в пределах рифтинга и новейшей 
вулканической активности. Эти зоны сложены 
молодыми, в основном плейстоценовыми и голо-
ценовыми лавами и гиалокластитами.

Поля низкотемпературных гидротермальных 
проявлений в настоящее время известны во мно-
гих районах, сложенных плейстоценовыми, плио-
ценовыми и миоценовыми породами, которые в 
зоне трещинно-дайковых роёв могли подвергаться 
высокотермальному изменению. Это предопреде-
ляет возможность существования пород, в кото-
рых сочетаются и замещают друг друга продукты 
гидротермального изменения разной интенсивно-
сти и времени проявления.

В низкотемпературной смектит-цеолитовой 
зоне установлен ряд вариантов последователь-
ности заполнения открытых полостей и трещин 
в зависимости от интенсивности и длительности 
поступления в зону минералообразования под-
земных вод. Ассоциация, состоящая из слоистых 
силикатов (смектиты, селадонит) + цеолитов + 
кремнистых минералов (опал, халцедон, кварц) 
и кальцита, характеризует минералообразование 
при миграции подземных вод по относительно 
длительно существовавшей системе трещин. Эта 
ассоциация обычно присутствует в зоне трещинно-
дайковых роёв. Значительно чаще гидротермально 
изменённые базальты рассматриваемой зоны со-
держат только слоистые силикаты и цеолиты или 
цеолиты, кальцит и в подчинённом количестве – 
кремнистые минералы. Нередко одна система тре-
щин заполнена только слоистыми силикатами или 
цеолитами, а рядом другая содержит кремнистые 
минералы или кальцит. Поликомпонентный со-
став минералов, заполняющих разные трещины, 

вероятно, свидетельствует о смене состава рас-
твора в процессе формирования жильной мине-
рализации. Мономинеральный состав в пределах 
одной системы трещин предполагает одноактное 
осаждение из раствора вторичных минералов.

8.2.1. Стратиформные зоны вторичной 
минерализации

В региональном масштабе влияние разрывов и 
трещин на процесс формирования и размещения 
вторичных минералов хорошо может быть про-
демонстрирован при рассмотрении зон страти-
формной минерализации. Стратиформные зоны 
наложенной гидротермальной минерализации 
широко распространены в толще платобазальтов 
плиоцен-миоценового возраста. В одних случаях 
эти зоны располагаются согласно с напластовани-
ем пород, в других – секут толщи моноклинально 
залегающих платобазальтов.

Формирование стратиформно залегающих зон 
минерализации первого типа происходило при ла-
теральной циркуляции нагретых подземных вод и 
постепенном погружении пород в зону более высо-
ких температур. В недислоцированных толщах пла-
тобазальтов латеральная циркуляция подземных 
вод осуществлялась главным образом по границам 
раздела лавовых пластов − шлаковые и агломера-
товые зоны − или по пористым прослоям тефры, 
гиалокластики и вулканотерригенных пород.

Стратиформное расположение зон вторичной 
минерализации в дислоцированных толщах, секу-
щих стратиграфические границы, формировалось 
главным образом при пластово-трещинном типе 
циркуляции подземных вод [Walker, 1960; Palma-
son et al., 1979; Курносов и др., 2004]. Особенно 
отчетливо стратиформное расположение зон ги-
дротермальной минерализации видно при анализе 
распространения слоистых силикатов и цеолитов.

Картирование зон гидротермальной минера-
лизации в толщах моноклинально залегающих 
платобазальтов на востоке Исландии (северный 
склон долины Брейддалур) показало следующее. 
Смектит-селадонитовый комплекс формирует 
протяженные зоны от нескольких десятков ме-
тров до 100 м мощности, располагающиеся со-
гласно с напластованием лав. Цеолиты тоже об-
разуют стратиформно располагающиеся зоны, 
но секущие моноклиналь платобазальтов. Со-
поставление условий распространения смектит-
селадонитового и цеолитового комплексов указы-
вает на то, что формирование слоистых силика-
тов происходило до формирования моноклинали 
платобазальтов и отделено от цеолитовой страти-
формной минерализации значительным периодом 
времени (см. рис. 10, гл. 7).
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Цеолиты в базальтах Исландии развиты чрез-
вычайно широко. Это один из главных и харак-
терных компонентов низкотемпературной зоны 
регионального гидротермального изменения, 
охватывающий мощные толщи пород разного 
возраста. В базальтовых толщах распространены 
кальциевые и кальций-натриевые цеолиты (шаба-
зит, томсонит, мезолит, сколецит, стильбит, гей-
ландит, ломонтит). Часто встречаются натриевые 
типы цеолитов (анальцим, натролит), реже – со-
держащие калий (филлипсит). Установлено, что 
в разрезе базальтовых толщ цеолиты располага-
ются закономерно. По составу преобладающих 
цеолитов была выявлена следующая смена мине-
ральных ассоциаций (сверху вниз): шабазитовая, 
анальцимовая и мезолит-сколецитовая [Walker, 
1960]. Позднее было установлено, что ниже 
мезолит-сколецитовой ассоциации может быть 
выделена самостоятельная ассоциация стильбита, 
сменяющаяся вниз мощной ломонтитовой зоной. 
Смена в разрезе одной ассоциации цеолитов дру-
гой объясняется проявлением геотермического 
градиента при погружении мощных толщ пла-
тобазальтов. На основе сопоставления с совре-
менными зонами гидротермальной деятельности 
установлены приблизительные температурные 
интервалы формирования различных типов цео-
литов [Kristmannsdottir, Tomasson, 1978].

Дискретный характер формирования вторич-
ных минералов особенно четко выявляется при 
изучении полосчатых, параллельно-слоистых 
образований. Полосчатые выделения смектит-
цеолитовых агрегатов и цеолитов часто встреча-
ются в низкотемпературной зоне гидротермально-
го изменения (зона смектит-цеолитов), а полосча-
тая кремнистая минерализация здесь встречается 
в составе наложенной более высокотемператур-
ной ассоциации в трещинно-дайковых роях.

В естественных обнажениях гидротермальная 
минерализация изучалась в разрезах лав и гиало-
кластитов в зоне разрывов, открытых трещин и в 
крупных полостях между грубозернистыми об-
ломками. Следует отметить, что минерализация 
сходная по форме, но отличающаяся микроскопи-
ческими масштабами выделений слоистых сили-
катов, цеолитов и кремнистых минералов, хорошо 
видна в шлифах в мелких открытых полостях.

Параллельно-слоистые, горизонтально ори-
ентированные выделения цеолитов и глинисто-
цеолитовых агрегатов широко развиты и прослеже-
ны на многие километры в южном секторе рифтовой 
зоны, где они доступны для изучения в голоцено-
вом абразионном обрыве плиоцен-плейстоценовых 
гиалокластитов (полигон 1, см. рис. 1, глава 1). Эти 
образования состоят из агрегата кристаллов цеоли-
тов и глинистых минералов. Стенки порового про-

странства гиалокластитов покрыты тонким слоем 
(0,5–1 мм) кристаллов цеолитов, в который упира-
ются горизонтально ориентированные параллель-
ные «слойки» глинисто-цеолитовых образований. 
Мощность этих слойков и свободного простран-
ства между ними варьирует в широких пределах, 
от долей миллиметра до 1–2 см. В крупных поло-
стях отчетливо видна плоская поверхность кровли 
и подошвы «слойков» (рис. 11).

При исследовании на сканирующем микро-
скопе установлено, что нижние части слойков 
состоят из хаотично ориентированных крупных 
кристаллов цеолитов, снизу вверх сменяющихся 
более мелкими. Все кристаллы цеолитов покры-
ты пленкой глинистых минералов, иногда с отчёт-
ливо выраженной микроглобулярной структурой. 
Некоторые кристаллы цеолитов с поверхности 
частично разрушены. В поровом пространстве 
между кристаллами глинистое вещество образует 
систему параллельно ориентированных горизон-
тально расположенных «перемычек» (рис. 12).

Рис. 11. Параллельно-слоистые, горизонтально 
ориентированные выделения цеолитов и глинисто-
цеолитовых агрегатов. Фотография обнажения гиало-
кластитов (полигон 1, см. глава 1, рис. 1)
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Рис. 12. Соотношение кристаллов цеолитов разного размера и пленок слоистых силикатов в серии параллельно-
слоистых слойков (см. рис. 11)

а − крупные кристаллы цеолитов в нижней части слоя; б − горизонтально расположенные пленки слоистых силикатов в 
слое параллельно-слоистых цеолитов; в − деталь строения пленки слоистых силикатов, располагающейся в поровом простран-
стве агрегата цеолитов; г − кристаллы цеолитов со следами растворения, покрытые пленкой слоистых силикатов (СЭМ)
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Цеолиты крустификационных выделений на 
стенках порового пространства и в составе па-
раллельно слоистых образований («слойков») 
состоят из шабазита. Глинистые минералы, сла-
гающие пленки на поверхности кристаллов цео-
литов и участвующие в строении параллельно-
ориентированных «перемычек », так же, как их 
микроглобулярные выделения в поровом про-
странстве гиалокластитов по качественному со-
ставу сходны и, видимо, могут отождествляться 
со смектитами (рис. 13).

Параллельно-слоистые выделения, сложен-
ные только цеолитами разного состава, встре-
чены и исследовались в платобазальтах Запад-
ной Исландии (глава 1, см. рис. 1, полигон 4). 
Здесь лавовые потоки вертикально смещены по 

зоне разрыва и рассечены трещинами и жилами 
цеолитов. Параллельно-слоистые образования 
цеолитов обнаружены на поднятом блоке в жиле 
мощностью 3,5 см, а в 10 м на опущенном блоке 
лавы жильное тело меньшей мощности (1,2 см) 
сложено крупнокристаллическими крустифика-
ционными щеточками цеолитов. Состав цеоли-
тов в разных зонах минерализованных базальтов 
оказался разным.

Параллельно-слоистые образования припод-
нятого блока состоят из мелкозернистых, сахаро-
видных выделений стильбита. Здесь же в составе 
крустификационных выделений на стенках жилы, 
к которым примыкают горизонтально ориентиро-
ванные параллельно-слоистые образования, обна-
ружены стильбит и шабазит. В опущенном блоке 

Рис. 13. Состав цеолитов и слоистых силикатов, слагающих серии параллельно-слоистых образований в гиа-
локластитах (результаты микроанализа)

а − цеолиты крустификационных выделений на стенках порового пространства; б − глинистые минералы, слагающие плен-
ки в поровом пространстве между кристаллами цеолитов; в − микроглобулярные структуры слоистых силикатов (2–5мкм), 
располагающиеся на поверхности кристаллов цеолитов; г − скопление микроглобулярных структур слоистых силикатов в 
поровом пространстве гиалокластитов
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крупнокристаллические цеолиты, полностью со-
ставляющие жилу, представлены сколецитом и 
стильбитом, а цеолиты в газовых полостях − ско-
лецитом и шабазитом (рис. 14).

8.2.1.1. Параллельно-слоистые и 
концентрические кремнистые образования

Ониксы в крупных открытых полостях в ба-
зальтах известны во многих районах Исландии 
[Walker, 1974, Jancin et al., 1985]. Но чаще все-
го они встречаются по периферии центральных 
вулканов, содержащих кислые субвулканические 
тела, а также в трещинно-дайковых роях, про-
странственно связанных с вулканическими аппа-
ратами центрального типа, включающих субвул-
канические интрузии дацитов и риолитов [Геп-
тнер и др., 2004]. Наиболее крупные параллельно-
слоистые скопления кремнезема располагаются в 
подошве и(или) кровле лавовых пластов, изоби-
лующих многочисленными полостями различно-
го размера. Подобные образования встречены и в 
жилах, рассекающих вулканиты.

Строго говоря, «в чистом виде» параллельно-
слоистые кремнистые образования не были 
встречены. Всегда наряду с доминирующим 
параллельно-слоистым типом выделения крем-
незема присутствует и концентрическая зональ-
ность независимо от того заполнена ли полость 
кремнистым веществом полностью или верхняя 
ее часть остается свободной. Особенно важно об-
ратить внимание на наличие горизонтально рас-
положенных параллельно-слоистых выделений 
кремнезема в полостях с неровным дном и с на-
висающими карнизами. Здесь на разных уровнях 
формируются слои равной мощности. Не изменя-
ется мощность горизонтальных слойков и тогда, 
когда они отлагаются под нависающим карнизом 
полости (рис. 15).

Текстурный рисунок слоистых кремнистых вы-
делений существенно отличается в зависимости от 
того производится наблюдение в шлифах в прохо-
дящем (с анализатором или без) или отраженном 
свете. Если в проходящем свете хорошо видны 
только основные текстурные детали современного 
состояния кремнистого материала, а при включе-

Рис. 14. Параллельно-слоистые и крустификационные выделения цеолитов в лавах наземных излияний ба-
зальтов, миоцен, полигон 4 (см. рис. 1)

1 − базальты лавового потока; 2 − крустификационное выделение цеолитов на стенках открытой трещины; 3 − цеолиты, 
частично заполняющие трещину и образующие параллельно-слоистые каёмочки и перемычки; 4 − крустификационные за-
полнения трещин и газовых полостей, зарисовка в обнажении
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нии анализатора проявляется картина его перекри-
сталлизации, то в отраженном свете нередко уда-
ется наблюдать первичный рисунок постепенного 
накопления кремневого геля с многочисленными 
деталями пористости, глобулярной текстуры, коро-
чек нарастания. При перекристаллизации большая 
часть таких тонких текстурных признаков, свиде-
телей последовательного накопления кремневого 
геля, оказывается скрытой, замаскированной раз-
личными структурными типами халцедона. Ряд 
слойков малой мощности может быть объединён 
одним структурными типом халцедона.

На рис. 16, а показана зарисовка фрагмен-
та шлифа, вскрывающая строение краевой ча-
сти параллельно-слоистого и концентрического 
кремнистого образования в базальтах. Отчет-
ливо выделяются две зоны: концентрических и 
параллельно-слоистых выделений кремнезема. В 
настоящее время зона с концентрической тексту-
рой состоит из опала и халцедона, а параллельно-
слоистая – из опала, халцедона и кварца. В кон-
центрическом слое многие сфероиды халцедона 
сформировались на вытянутых пальцеобразных 
структурах, сложенных опалом (может быть это 
мембранные трубки или биохемогенные образо-
вания?). Структура сфероидов свидетельствует 
об их исходно халцедоновом составе. Напротив, в 
параллельно-слоистой части в отраженном свете 
четко выявляется глобулярное строение первич-

ного кремнистого материала даже там, где он сей-
час представлен микрозернистым кварцем. Это 
указывает на исходный гелевый характер кремни-
стого вещества.

Притыкание параллельно-слоистой опал-
халцедон-кварцевой части оникса к концентриче-
скому слою халцедоновых сфероидов интерпре-
тируется как определенное указание на существо-
вание перерыва после формирования последних и 
изменение условий при накоплении параллельно-
слоистых порций кремнезема. Сходная картина 
наблюдается в ониксах с хорошо развитой систе-
мой параллельно-слоистых и концентрических 
слоёв. Исследование микротекстурного рисунка 
в шлифах в проходящем и отраженном свете и 
сопоставление с составом кремнистого вещества 
по данным изучения в поляризованном свете по-
казало, что в ониксах следует различать микро-
текстуры, слагавшиеся вначале гелем (опалом), и 
микротекстуры раскристаллизации, образованные 
халцедоном и реже – кварцем (рис. 16, б–г)

На участках с параллельно-слоистой тексту-
рой, границы, разделяющие отдельные порции 
отлагавшегося кремнезема, идеально ровные и 
параллельные между собой независимо от мощ-
ности слойков. В тех случаях, когда параллельно-
слоистые выделения кремнезема у стенок жеоды 
сменяются концентрическими, мощность слоя 
обычно заметно уменьшается, а его форма указы-
вает на облекающий характер отложения кремни-
стого вещества.

О прерывистом характере образования отдель-
ных слоев кремнезема свидетельствует присут-
ствие на их поверхности почкообразных скопле-
ний слоистых силикатов смектит-селадонитового 
состава или хорошо образованных кристаллов 
кальцита, последовательно перекрывающихся не-
сколькими слоями кремнезема (рис. 17).

8.2.2. Жильная минерализация
В платобазальтах в пределах трещинно-

дайковых роев, трассирующихся на крупные по-
стройки центральных вулканов, помимо смектит-
цеолитового комплекса широко распространены 
относительно высокотемпературные кремнистые 
минералы, которые, судя по структурным взаи-
моотношениям, являются более поздними, нало-
женными на горизонтально расположенные зоны 
цеолитизации (см. рис. 10, гл. 7).

Дискретный характер осаждения гидротер-
мальных минералов в жилах отчетливо выявляет-
ся при изучении гидротермальной минерализации 
в обнажении и в шлифах.

Взаимоотношение минеральных ассоциаций 
разного состава, заполняющих газовые полости 

Рис. 15. Соотношение концентрических и 
параллельно-слоистых выделений кремнезема

а, б − концентрическая зональность кремнистого веще-
ства, частично и полностью заполняющего полость; в − соот-
ношение концентрических и параллельно-слоистых выделе-
ний кремнезема; г − параллельно-слоистое выделение крем-
незема, частично заполняющее полость с неровным дном; 
одновременно образовавшиеся слойки на разных уровнях 
имеют одинаковую мощность
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и трещины, рассекающие одиночные и серию ла-
вовых пластов, рассмотрим на примере миоцен-
плиоценовых платобазальтов Эйьяфьордура (Се-
верная Исландия) (см. рис. 1, полигон 2, гл. 1). 
Здесь толща моноклинально залегающих плато-
базальтов рассечена трещинно-дайковым роем, 
в пределах которого в лавовых потоках зафик-
сировано несколько разнонаправленных систем 
трещин. Основная система трещин, рассекающая 
толщу платобазальтов вкрест простирания, была, 
видимо, наиболее долгоживущей. Она отличается 
наибольшим разнообразием сочетания глинистых 
минералов, цеолитов, кремнистых минералов и 

кальцита. Жилы, заполненные гидротермальными 
минералами, секут несколько потоков (рис. 18).

Минеральные образования газовых полостей 
включают (во временном порядке образования): 
селадонит, смектиты, цеолиты, кварц (иногда хал-
цедон) и кальцит. Слоистые силикаты располага-
ются в виде каемок разной толщины на стенках 
полостей. Кальцит обычно заполняет простран-
ство, оставшееся свободным между кристаллами 
цеолитов и кварца.

В секущих жилах селадонит встречается очень 
редко, смектиты образуют в них тонкие каемки, а 
главную роль играют цеолиты и кварц и (или) хал-

Рис. 17. Прерывистый характер накопления кремнезема в открытых полостях базальтов
а. Соотношение выделений кремнезема и слоистых силикатов: 1 − базальт; 2 − параллельно-слоистые и концентрические 

выделения кремнезема; 3 − пленки и микроглобулярные скопления слоистых силикатов
б. Соотношение выделений кремнезема и кальцита: 1 − базальт; 2 − микрозернистый кварц, в отражённом свете с ми-

кроглобулярной текстурой. Кварц внутренней части жеоды связан с трещинкой, рассекающей стенки вмещающей полости; 
3 − параллельно-слоистые

Рис. 18. Соотношение разновозрастных минеральных ассоциаций, заполняющих газовые полости и трещины 
(зарисовки обнажения в зоне трещинно-дайкового роя, рассекающего платобазальты, полигон 2, см. гл. 1, рис. 1).

1 − селадонит; 2 − смектит; 3 − цеолиты; 4 − опал-халцедоновая ассоциация; 5 − кварц; 6 − кальцит.
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цедон. В некоторых трещинках, заполненных цеоли-
тами и кварцем, глинистые минералы отсутствуют.

Для маломощных открытых трещин харак-
терно образование крустификационных щёточек 
цеолитов, располагающихся непосредственно на 
стенках вмещающего базальта (рис. 19). В круп-

ных открытых вертикально ориентированных 
трещинах, секущих несколько лавовых потоков, 
выделения цеолитов имеют форму перекрываю-
щих друг друга валиков (натечные формы выде-
ления), указывающих на рост кристаллических 
агрегатов из раствора, двигавшегося в данном 

Рис. 19. Открытая полость жилы с 
крустификационной цеолитовой ми-
нерализацией, полигон 2 (см. глава 1, 
рис. 1)

Рис. 20. Натечные формы выделения цеолитов в от-
крытой трещине, полигон 2 (см. гл. 1, рис. 1)

месте вниз по трещине (рис. 20). Для разрывов, 
по которым происходило смещение, установлено, 
что в некоторых случаях тектонические подвижки 
происходили одновременно с образованием вто-
ричных минералов и после него. Так, например, в 
зоне дробления небольшого сброса (ширина зоны 
0,5–1,0 м, амплитуда смещения 10–12 м) брекчия 
сцементирована цеолитами, а в шлифах удалось 
зафиксировать смещение и деформацию некото-
рых кристаллов цеолитов внутри жилы.

8.2.3. Минерализация зон брекчирования в 
дискретно расширяющихся трещинах
Характерные черты минерализации зон брек-

чирования выявлены при изучении базальтов в 
шлифах. Рассмотрим особенности минерализации 
брекчированной части лавовых потоков в дайковом 
рое на западе Исландии (см. рис. 1, полигон 4).

Зоны дробления первоначально цементируются 
смектитами. Вытянутые пальцеобразные и почкоо-
бразные скопления смектитов, ориентированные 
перпендикулярно к поверхности стенок, указыва-
ют на то, что формировались они в полости откры-
тых трещин, цементируя многочисленные остроу-
гольные обломки вмещающей породы. При после-
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дующем расширении зоны разрыва и образовании 
новых оперяющих трещин отлагались только цео-
литы. Важно подчеркнуть, что мельчайшие жилки 
цеолитов секут зоны дробления и ранее образован-
ные скопления смектитов (рис. 21).

Петрографическое исследование шлифов по-
зволило выявить несколько этапов цеолитовой 
минерализации трещин. При расширении и об-

разовании новых трещин формировалась серия 
параллельных цеолитовых жилок, разделенных 
тончайшими стенками из вмещающих пород. Во 
время возникновения новых трещин образова-
лись крустификационные каемки, состоящие из 
крупнокристаллического цеолита. Внутренние 
полости этих трещин остались пустыми, не за-
полненными вторичными минералами (рис. 22).

Рис. 21. Смектит-цеолитовая минерализация в зоне дробления лав в дайковом рое, рассекающем миоценовые 
платобазальты Западной Исландии (зарисовка шлифов 17 и 18), полигон 4 (см. гл. 1, рис.1)

а. шлиф 17: 1 − вмещающие базальты; 2 − смектиты; 3 − цеолиты. б. − шлиф 18: 1 − вмещающие базальты; 2 − зона брек-
чий, сцементированная смектитами; 3 − смектиты; 4 − цеолиты.

Рис. 22. Цеолитовая минерализация в зоне дробления крупной трещины Зарисовка шлифа 19 (полигон 4, см. 
гл. 1, рис. 1)

1 − вмещающие базальты; 2 − зона окисления и гидроксидов Fe во вмещающих базальтах; 3 − тонкокристаллические 
(«сахарные») цеолиты; 4 − крустификационные каемки цеолитов.
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Прерывистый характер формирования гидро-
термальных минералов отчетливо виден при ана-
лизе соотношения поровой и трещинной минера-
лизации. В зоне формирования системы трещин 
газовые полости в лавах частично или полностью 
заполнены агрегатом слоистых силикатов (смекти-
тов и селадонита) c четко выраженной концентри-
ческой зональностью. Во внутренней части газо-
вых полостей это – смектиты темно-коричневого 
цвета, а во внешней, прилегающей к базальту, 
сформировалась тонкая каёмка ярко-зелёного цве-
та, видимо, селадонита. На стенках крупной тре-
щины, рассекающей некоторые газовые полости, 
располагается тонкая пленка слоистых силикатов 
светло-желто-зелёного цвета (смектиты?). На по-
верхности этой пленки выделилась крустифика-
ционная кайма кристаллов цеолита (шабазит?). 
Центральная часть жилы заполнена аморфным 
кремнистым веществом (опал), с характерной се-

тью тонких трещинок дегидратации. Контакты 
между опалом и цеолитами четкие. Тонкие жилки, 
оперяющие трещину, заполнены только опалом. 
Слоистые силикаты, отложившиеся на стенках 
трещины, и заполняющие ее цеолиты и опал пере-
секают контур концентрически зональных смек-
титов и селадонита на стенках газовых полостей. 
Подобное соотношение однозначно указывает на 
разновременность заполнения вторичными мине-
ралами газовых полостей и секущих их трещин 
(рис. 23, а, б).

Исследование жильных тел в шлифах позво-
лило восстановить некоторые детали дискретно-
го расширения трещин. Тончайшие пластинки и 
остроугольные обломки, частично или полностью 
отделившиеся от стенок трещин, оказались сце-
ментированными последовательно формировав-
шимися полосчатыми выделениями цеолитов и 
кремнистых минералов (рис. 24, а, б).

Рис. 23. Разновозрастные минеральные ассоциации в газовых полостях и секущих их трещинах (фото шлифов)
а − крупная трещина секущая газовую полость; б − серия трещин разного размера: 1−3 − каемки, сложенные слоистыми 

силикатами: 1 − ярко-зелёное, 2 − тёмно-зелёное, 3 − светло-зелёное глинистое вещество; 4 − цеолиты; 5 − опал

Рис. 24. Раздробленные базальты в 
зоне разлома.

а − полосчатые выделений цеолитов (Ц) 
и опала (О), разделенные тонкими стенками 
вмещающей породы (стрелки); б − цеолиты 
(Ц), цементирующие отщеплённые участки 
породы (стрелки) (фотографии шлифов)
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Картирование распределения слоистых силика-
тов на площади дайкового роя Эйьяфьорда (см. рис. 
1, полигон 2) выявило мозаичный характер распре-
деления глинистых минералов разного состава. В 
газовых полостях и трещинах последовательность 
образования устанавливалась при исследовании 
каёмок, сложенных разно окрашенными глини-
стыми минералами. Непосредственно в обнажении 
различались выделения смектитов тёмно-зелёного 
цвета и слоистых силикатов сине-зелёного цвета, 
которые, как выяснилось позднее, содержат боль-
ше кремнезема, железа и калия и состоят из смек-
тита и селадонита, при преобладающем участии 

последнего. Присутствие среди рассматриваемых 
минералов слоистых силикатов разного цвета и со-
става достаточно чётко выявилось по результатам 
химического анализа (табл. 1, 2).

Дайковый рой состоит из отдельных «пучков» 
даек и зон трещиноватости, ориентированных со-
гласно общему простиранию роя. В результате 
удалось выделить дайковые «пучки», в которых 
присутствует только селадонит, и «пучки», в кото-
рых смектиты и селадонит присутствуют в разных 
комбинациях последовательности образования. 
Эту особенность распределения слоистых сили-
катов в толще платобазальтов можно интерпрети-

Таблица 1. Химический состав глинистых минералов разного цвета, местонахождение Нупау, полигон 2. (ре-
зультаты полного силикатного анализа)

Элемент
Глинистые минералы

тёмно-зеленые
сине-зелёные

1 2
SiO2 55,89 49,26 52,77
TiO2 0,37 0,95 0,35
Al2O3 11,96 1,04 1,55
Fe2O3 5,10 24,00 19,76
FeO 0,78 4,07 4,12
CaO 6,56 2,03 1,51
MgO 1,13 3,56 5,04
Na2O 0,30 0,05 0,12
K2O 2,56 6,67 7,00
P2O5 0,01 0,01 0,03
ППП 14,75 9,07 7,31
Сумма 99,41 100,14 99,30
H2O

− 4,23 4,19 2,38
H2O

+ 9,98 4,55 4,62
CO2 0,10 0,10 0,17

Таблица 2. Химический состав глинистых минералов разных структурных и цветовых типов, местонахожде-
ние Нупау, полигон 2. (результаты микроанализа)

Элемент
Глинистое вещество

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12
SiO2 43,75 40,74 41,19 37,62 52,59 50,86 46,21 51,40 46,84 49,47 41,84 45,78
Al2O3 6,01 5,84 6,00 5,58 2,51 3,42 3,94 2,91 6,06 6,07 6,79 4,67
FeO 19,99 19,10 20,47 19,36 20,78 20,02 19,34 19,95 19,34 19,17 17,18 17,90
TiO2 0,03 0,02 0,06 0,00 0,17 0,18 0,20 0,18 0,04 0,00 0,00 0,09
CaO 0,85 1,26 0,61 1,59 0,00 0,04 0,10 0,00 0,00 0,00 0,00 0,26
MgO 15,46 14,49 12,45 11,64 5,47 7,80 6,93 5,80 3,33 3,39 4,36 2,90
K2O 0,42 0,09 0,52 0,34 8,70 8,00 8,50 8,32 3,86 6,13 2,17 6,51
Сумма 86,51 81,51 81,30 76,13 90,22 90,32 85,22 88,56 79,46 84,23 72,34 78,11

Примечание. FeOобщ. Fe; 1−4 − тёмно-зеленое глинистое вещество внутренней оболочки, 5−8 − светло-зелёное глинистое 
вещество внешней оболочки, 9−11 − круглые и неправильной форм выделения травяно-зелёного цвета, 12 − сине-зелёное 
глинистое вещество крустификационной оболочки.
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ровать как свидетельство дискретного и неравно-
мерного по времени формирования и обновления 
трещин в пределах одного трещинно-дайкового 
роя, но разных пучков трещин (рис. 25).

взаимоотношения минеральных компонентов с 
вмещающими породами и друг с другом в значи-
тельной степени являются следствием растяже-
ния, образования разрывов, трещин, внедрения 
даек − важнейших факторов формирования зоны 
рифтогенеза.

Многочисленные наблюдения показали, что 
в рифтовой структуре зоны трещиноватости по-
стоянно обновляются и формируются новые пути 
миграции подземных вод [Björnsson et al., 1977]. 
Возобновляемые системы трещиноватости обе-
спечивают высокую миграционную способность 
подземных вод в зоне гидротермального преоб-
разования пород, замещение одних минеральных 
компонентов другими и формирование характер-
ных особенностей взаимоотношения минералов 
разных генераций.

Текстурное и минералого-петрографическое 
исследования показывают, что формирование, на-
ложение и сочетание разных минеральных ком-
понентов в толще платобазальтов происходило на 
фоне длительно существовавшей в зоне разрывов 
и трещин гидротермальной системы. Можно уве-
ренно говорить о наличии перерывов во время 
формирования минеральной ассоциации, состоя-
щей из слоистых силикатов, цеолитов, кремнезё-
ма и кальцита.

На низкотемпературном уровне гидротермаль-
ного изменения (зона смектитов и цеолитов) про-
ницаемость (трещиноватость) пород является 
определяющим фактором появления в базальтах 
выделений смектитов и цеолитов. Это явление на-
блюдается даже в тех случаях, когда в породе раз-
виты только микроскопические, «волосовидные» 
трещины, не всегда различимые при оптических 
исследованиях.

В центральной части мощных массивных, сла-
бовезикулярных лавовых потоков с микродолери-
товой структурой, слоистые силикаты заполняют 
все микроскопические открытые полости мине-
рального каркаса базальтов. Характерна непра-
вильная форма таких полостей с выступающими 
внутрь кристаллами плагиоклазов и пироксенов. 
В некоторых случаях они располагаются по сосед-
ству с обычными, округлыми и овальными газовы-
ми полостями. В литературе подобные образования 
называются дегазационными или продувочными 
везикулами, а в случае заполнения минеральными 
компонентами − ложными миндалинами [Симано-
вич, Кудрявцев, 1982]. В лавовых потоках система 
микроскопических трещин, возникает в момент 
быстрого остывания расплава на поверхности 
земли [Kowallis et al., 1982]. При погружении эта 
система обеспечивает доступ нагретых вод к плот-
ным частям лавовых тел и осаждение минеральных 
компонентов в открытых полостях (рис. 26, 27).

Рис. 25. Распределение слоистых силикатов разно-
го цвета и состава в пределах трещинно-дайкового роя 
(полигон 2, см. рис. 1)

1 − селадонит; 2 − смектит; 3 − комплекс кислых пород 
центральных вулканов; 4 − дайки и зоны трещиноватости

8.2.4. Обстановки формирования 
вторичных минералов

Особенности распространения гидротер-
мальной минерализации и характер выделения и 
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расширения трещины, происходившего в процес-
се минералообразования [Jefferis, Voight, 1981].

Особенно отчётливо наличие перерывов в 
процессе региональной гидротермальной ми-
нерализации видно при анализе соотношения 
стратиформных зон цеолитизации и слоистых 
силикатов в разрезе платобазальтов. Значитель-
ный перерыв отделяет время образования зоны 
смектит-селадонита, располагающейся согласно 
с напластованием лав, от серии горизонтально 
ориентированных цеолитовых зон, секущих мо-
ноклинально залегающую толщу платобазальтов 
(см. рис. 10, глава 7). Протяженные цеолитовые 
зоны на флангах рифтовой зоны формировались 
при постепенном погружении толщи платоба-
зальтов [Walker, 1960; Kristmannsdottir, Tomason, 
1978; Palmason et al., 1979]. Позднее в трещинно-
дайковом рое образовалась наложенная зона крем-
нистой минерализации.

В пределах современного рифта зоны гидро-
термальной минерализации только в самом общем 
виде соответствуют картине распространения со-
временных температур. Границы и мощности 
этих зон, плавно изгибаясь, пересекают горизон-
тально залегающие толщи наземных базальтов и 
гиалокластитов [Arnórsson, 1995; Armannsson et 
al., 1987]. Это указывает на ведущую роль верти-
кально ориентированных разломов и роёв трещин 
при циркуляции нагретых вод. В пределах актив-
но живущего роя трещин проницаемость пород и 
пути миграции горячих вод меняются достаточно 
быстро. В результате температуры современного 
прогрева пород и образовавшееся ранее зональное 
распространение минералов могут полностью не 
совпадать. С этим связано наложение друг на дру-
га разных и разновозрастных зон гидротермаль-
ных минералов, возникших при разных темпера-
турных обстановках (см. рис. 4, гл. 7).

8.2.4.1. Седиментационное формирование 
гидротермальных минералов

По способу образования среди новообразо-
ванных компонентов в пределах относительно 
низкотемпературной смектит-цеолитовой зоны 
следует различать метасоматические минералы и 
минералы, синтезированные из растворов или об-
разовавшиеся при раскристаллизации гелей. Для 
настоящей работы особый интерес представляют 
условия формирования минералов, осаждавшихся 
из раствора или образовавшихся при раскристал-
лизации геля. Особое внимание следует уделить 
рассмотрению характера выделения слоистых 
силикатов, цеолитов и кремнистых минералов, 
образующих серии горизонтально ориентирован-
ных перемычек в макроскопических и микроско-

Рис. 26. Слоистые силикаты (смектиты), заполняю-
щие открытые полости минерального каркаса базаль-
тов лавового потока (фото шлифа)

Исследование шлифов показало, что раскры-
тие трещин и формирование новых порций гли-
нистого вещества продолжается в системе микро-
скопических трещин после заполнения открытых 
полостей. Микроскопические трещинки, рассека-
ющие породу, хорошо видны на крупных кристал-
лах плагиоклазов и в однородном поле глинисто-
го вещества, выполняющего полость. Смектиты в 
трещинке и в центральной части полости оптиче-
ски отличаются от глинистого вещества, ранее за-
полнившего полость. Следует подчеркнуть, что в 
некоторых случаях первым минеральным образо-
ванием на стенках полости был опал. Рассмотрен-
ный пример показывает, что даже на микроуровне 
минерализация базальта происходила неравно-
мерно, а состав отлагавшегося вещества менялся. 
В крупных трещинах и разрывных нарушениях 
прерывистый режим формирования гидротер-
мальных минералов виден ещё более отчётливо.

Исследование текстурных особенностей пород 
в зоне трещинно-дайковых роёв на обнажениях и 
в шлифах на микроскопическом уровне позволяет 
рассматривать минерализацию пород в этой об-
становке на фоне дискретного процесса образова-
ния и расширения разрывных нарушений. Выше 
приводился пример дайки с симметрично распо-
ложенными зонами закалки, свидетельствующий 
о внедрении магмы в периодически расширяю-
щуюся зону разрыва. В зоне трещинно-дайковых 
роёв дискретное расширение испытывали трещи-
ны разного масштаба. Минерализацию трещин 
с вытянутыми пустотами в центральной части 
удаётся иногда наблюдать в пределах обнажения 
на большое расстоянии (до 30 м). Детальные ис-
следования показали, что это является следствием 
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пических полостях, указывающих на седимента-
ционный характер их образования.

Подобные минеральные образования заполня-
ют газовые полости и трещины в лавах, межзер-
новое пространство в вулканокластитах и вулка-
нотерригенных породах. В макро- и микроскопи-
ческих полостях разной формы и происхождения 
(газовые полости в лавах, межзерновое простран-
ство вулканокластов, трещины) и в крупных пу-
стотах пород в пределах трещинно-дайковых 
роев полосчатые (параллельно-слоистые) выде-
ления образуют единичные или серию уровней и 
(или) выступающих на стенках полостей каёмок, 
сложенных слоистыми силикатами, цеолитами, 

кремнистыми минералами или сочетанием этих 
минералов. Важно подчеркнуть, что в монокли-
нально залегающих толщах миоцен-плиоценовых 
платобазальтов и в перекрывающих их тектони-
чески ненарушенных плиоцен-плейстоценовых 
толщах полосчатые выделения всегда горизон-
тальны. Исключение составляют зоны флексур, 
образовавшиеся позже и осложняющие общее 
моноклинальное падение миоценовых толщ на 
западном и восточном бортах рифтовой зоны (см. 
рис. 1, глава 1).

Повторение или чередование слоистых сили-
катов разного цвета и разного состава (см. табл. 
1), заполняющих газовые полости и трещины, 

Рис. 27. Примеры заполнения открытых пространств и микроскопических трещин в базальтовых лавах с ми-
кродолеритовой структурой (зарисовки шлифов).

а, б − частичное заполнение слоистыми силикатами открытой полости между кристаллами плагиоклазов, пироксенов и 
рудных минералов; в − полость, полностью заполненная слоистыми силикатами; г − смектиты в трещинках кристалла плагио-
клаза; д − стадии заполнения полости слоистыми силикатами: первая − сложена глинистыми минералами с микроагрегатным 
погасанием; вторая (стрелки) − крупные выделения поликристаллов глинистых минералов с высоким двупреломлением и 
ярким плеохроизмом. 1 − плагиоклазы, 2 − пироксены и рудные минералы (чёрное); 3 − глинистые минералы с равномерной 
по площади микроагрегатной поляризацией; 4 − глинистые минералы с ярким плеохроизмом и высоким двупреломлением; 
5 − глобулярные выделения опала
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рассматривается как свидетельство изменения 
состава минералообразующего раствора, произо-
шедшего на фоне растяжения и появления новых 
трещин (см. рис. 25). Образование новых трещин 
или наложенных на уже существующие, частич-
но или полностью заполненные минеральным 
веществом, открывало возможность для проник-
новения в породу новых порций растворов. В ре-
зультате происходило формирование следующего 
уровня слоистых силикатов или, в зависимости от 
определенных условий, из раствора осаждались 
цеолиты, кремнистые минералы, кальцит.

В упрощенном виде образование зонального 
выделения слоистых силикатов разного состава 
(цвета) в пределах трещинной системы может 
быть представлено следующим образом. Каждый 
этап обновления старых или открытия новых тре-
щин сопровождался проникновением в породу 
новых порций раствора, отличавшегося по своим 
физико-химическим характеристикам. В резуль-
тате сформировалась серия слоёв слоистых си-
ликатов, отличающаяся по цвету и составу (рис. 
28). За пределами трещинно-дайковых роёв смена 
выделений слоистых силикатов разного состава в 
одном образце породы регистрируется редко.

Рассматривая обстановки формирования се-
диментационных уровней слоистых силикатов и 
цеолитов, необходимо иметь в виду, что харак-
терной чертой подземных вод Исландии является 
их общая низкая минерализация, при которой для 

осаждения минеральных компонентов из раство-
ра требуются определенные условия концентра-
ции растворенных компонентов. В термальных 
водах содержание растворенных веществ коле-
блется в среднем от 150 до 1500 мг/л [Кононов, 
1983; Arnórsson, 1995]. Минимальные значения 
содержания элементов соответствуют низкотем-
пературной зоне гидротермальной деятельности 
(менее 150°С). Подземные воды этой зоны ча-
сто используются непосредственно для горячего 
водоснабжения. При этом не возникает проблем 
из-за появления в системе водопровода и обогре-
ва каких-либо минеральных компонентов, затруд-
няющих движение воды [Kristmannsdóttir, 1991].

Образование серий параллельно-слоистых вы-
делений смектит-цеолитового комплекса или толь-
ко цеолитов шабазит-стильбит-сколецитовой ас-
социации свидетельствует об изменении физико-
химических параметров минералообразующего 
раствора. Локальное повышение концентрации в 
растворе таких компонентов как SiO2, Al2O3, CaO, 
Na2O и благоприятные условия для осаждения 
смектит-цеолитового комплекса или только цео-
литов в слабоминерализованных растворах могли 
возникнуть у стенок полостей при испарении на-
гретого раствора в открытых трещинах. При пери-
одическом изменении высоты уровня подземных 
вод формировались многочисленные «уровни», 
фиксирующие положение зоны осаждения мине-
ралов из испаряющегося раствора (см. рис. 11). 

Рис. 28. Модель формирования зональных выделений слоистых силикатов разного состава (цвета) в пределах 
развивающейся трещинной системы

1 − сине-зелёное глинистое вещество, селадонит; 2 − селадонит и темно-зелёное глинистое вещество, смектит; 3−светло-
зелёное глинистое вещество, смектит; 4 − смектит и кальцит
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Особенно широко это явление было распростра-
нено там, где в условиях растяжения существова-
ли и формировались новые открытые трещины, а 
уровень подземных вод менялся вслед за измене-
ниями уровня океана или подъёмом острова при 
освобождении от ледниковой нагрузки.

8.2.4 2. Обстановки и время формирования 
ониксов

Время формирования ониксов достаточно 
определенно устанавливается при исследовании 
распространения и положения по отношению к 
горизонту параллельно-слоистых кремнистых вы-
делений в миоценовых базальтах в районе Эйья-
фьорда (см. рис. 1, полигон 2, глава 1). Собранный 
материал и литературные данные позволяют при-
йти к выводу о значительном промежутке времени 
между образованием ониксов и формированием 
вмещающих их базальтов. Горизонтально ориен-
тированные кремнистые полосчатые образования 
прослежены на большом расстоянии в дислоци-
рованной толще платобазальтов, накопившейся 
в интервале 7−9 млн лет. Наклонное залегание 
параллельно-слоистых кремнистых образований 
отмечено только в базальтах, запечатывающих 
древний вулканический массив Флатейярдалур 
[Young et al., 1985] и в районе флексуры, время 
формирования которой определяется около 4 млн 
лет [Saemundsson, 1974, 1979]. В лавах (их возраст 
не более 3 млн лет), залегающих с угловым не-
согласием на дислоцированных платобазальтах, 
слоистые кремнистые образования ориентирова-
ны горизонтально (рис. 29).

Появление кремнистой минерализации в ба-
зальтах этого района определенно может быть 
связано с интенсивной миграцией нагретых под-
земных вод по системе трещин, рассекающей 
толщу платобазальтов с юга на север согласно с 
простиранием дайковых роёв [Geptner et al., 1995; 
Гептнер, Петрова, 1996]. Источником кремнезёма 
могли быть кислые субвулканические интрузии, 
известные на севере и на юге рассматриваемого 
района [Гептнер и др., 2004]. Время образования 
одной из таких интрузий (3,36 ± 0,25 млн лет), 
расположенной в южной части Эйьяфьордура, 
удалось установить при анализе закалочного стек-
ла методом треков1. Важно отметить, что в апи-
кальной части интрузия рассечена трещинами, 
продолжающимися и во вмещающие базальты. В 
некоторых, наиболее мощных трещинах, отмече-
ны полосчатые, параллельно-слоистые, горизон-
тально расположенные выделения кремнезёма. 

Их формирование могло произойти только после 
внедрения этой интрузии в толщу платобазальтов. 
Следовательно, кремнистая минерализация здесь 
произошла не ранее 3,36 млн лет.

Аналогичный характер взаимоотношения 
параллельно-слоистых выделений кремнезёма и 
дислоцированных миоценовых лавовых толщ на-
блюдался автором и описан в литературе на восто-
ке (Брейддалур и Беруфторд, полигон 3) [Walker, 
1974] и в плиоцен-плейстоценовых базальтах на 
западе Исландии (долина р. Нордурау, Хвалфьор-
дур полигоны 4 и 5).

1Результаты трекового анализа для публикации были предоставлены С.С. Ганзеем. Образцы анализировались в Тихооке-
анском институте географии ДВО РАН.

Рис. 29. Соотношение горизонтально и наклонно 
ориентированных параллельно-слоистых кремнистых 
образований в толще моноклинально залегающих 
миоцен-плиоценовых платобазальтов и несогласно пе-
рекрывающих их плиоценовых базальтов. Трещинно-
дайковый рой Эйьяфьордур (полигон 2, см. рис. 1)

1 − дайки и зоны трещиноватости; 2 − направление ре-
гионального падения лав в платобазальтах; 3 − флексура; 
4 − горизонтально залегающие плиоценовые лавы; 5 − ком-
плекс кислых пород центральных вулканов; 6 − ониксы с 
параллельно-слоистым выделением кремнезема
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Дискретный характер поступления кремнисто-
го материала в открытую полость следует из выше 
отмеченных текстурных особенностей ониксов 
(чередование «пачек» параллельно-слоистых и 
концентрических образований) и наличия явных 
перерывов в кремненакоплении, во время форми-
рования кристаллов кальцита или скоплений гли-
нистых минералов на поверхности кремнистых 
слоев (см. рис. 17).

Послойное исследование химического состава 
слоистых кремнистых образований (ониксов) по-
казало, что состав элементов-примесей в них не 
остается одинаковым1. По содержанию элементов 
примесей в одном из исследовавшихся образцов 
выделено несколько групп. К первой группе от-
носятся Mg, Ca, Fe и Be. По слоям они распре-

делены неравномерно, и их количество меняет-
ся незакономерно в разных слоях. Содержание 
элементов-примесей (в %) находится в пределах: 
MgO – 0,01–0,3, СаО − 0,02–2, Fe2O3 − 0,03–0,8, 
ВеО − 0,001–0,015. Характер распределения эле-
ментов этой группы в слоистом кремнистом об-
разовании представлен на рис. 30.

Вторую группу составляют Co, Mo, Sn, Mn, 
Pb, Zr. Количество этих элементов в разных слоях 
также незакономерно колеблется в пределах, %: 
СоО – 0,003–0,01, МоО – 0,01–0,03, SnO2 – 0,03–
0,05, MnO – 0,005–0,03, PbO – 0,02–0,1, ZrO 2 – 
0,01–0,05. Третья группа состоит из V, Ni, Ti, Cu 
и Zn. Все эти элементы в некоторых слоях имеют 
четко выраженный максимум. Колебания содер-
жания составляют, %: V2O5 − 0,01–0,03, NiO − 

Рис. 30. Характер распределения BеO, CaO и MgO в параллельно-слоистом кремнистом веществе, заполняю-
щем большую полость в базальтах

1 − базальт; 2 − смектит-селадонит-железистые минералы; 3 − концентрические слои кремнезема малой мощности (< 0,1 мм); 4 − 
концентрические слои кремнезема, четко выделяющиеся, мощность 1мм и более; 5 − параллельно-слоистые («седиментационные») 
слои кремнезема; 6 − кристаллы кварца в пустотах растворения; 7 − слои, анализировавшиеся лазерным микроанализатором

1Исследование производилось в лаборатории ВИМСа Ю.Б. Синицыным и В.Р. Пятовой
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0,003–0,01, TiO2 − 0,003–0,025, CuO − 0,001–0,04, 
ZnO − 0,03–0,13. В четвертую группу входят: Al, 
Cd, Nd, Ta и Cr. Содержание в % колеблется для 
Al2O3 – 0,01–0,03, CdO – 0,2–0,3, Nb2O5 – 0,05–0,1, 
Та2О5 – 0,5–1, и Cr2O3 – 0,005–0,01.

На возможно более высокие значения содержа-
ния ряда элементов-примесей (Al, Ca, Na, Fe, Mg) 
в растворах указывают включения в кремнистых 
выделениях кристаллов цеолитов, слоистых сили-
катов и кальцита.

О формировании ониксов из раствора свиде-
тельствуют кремнистые жилки, рассекающие ба-
зальты, и пространственно нередко связанные с 
ониксами (см. рис. 17). Образование параллельно-
слоистых или концентрических слоев агата зави-
село от количества поступающего кремнезема и 
скорости коагуляции и образования отдельных 
кремнистых коллоидных обособлений [Sunagawa, 
Ohta, 1976]. При слабой насыщенности (золь) и 
малом размере коллоидных частиц кремнезема 
они, подчиняясь броуновскому движению, лег-
ко осаждались на поверхности стенок полости и 
формировали более или менее равномерные по 
мощности концентрические слои. В тех случаях, 
когда коагуляция происходила быстрее и форми-
ровались коллоидные частицы большего размера, 
которые под действием силы тяжести осажда-
лись в основном на дно полости, образовались 
параллельно-слоистые серии. Петрографическое 
изучения ониксов показало, что одновременно с 
горизонтально-слоистыми формировались кон-
центрические слои, но они всегда отличались 
значительно меньшей мощностью, чем соответ-
ствующие им по времени седиментационные об-
разования (см. рис. 15, 16, в–г, 17).

Рассмотренные выше текстурные особенности 
кремнистых минералов и характер их взаимоот-
ношения с вмещающими породами показывают, 
что трещины, однажды закупоренные вторичны-
ми минералами, неоднократно подновлялись и 
заполнялись новыми порциями подземных вод. 
Естественно предположить, что при этом состав 
подземных вод и осаждавшихся из них минералов 
не оставались постоянными, отличаясь по составу 
петрогенных и редких элементов.

Об изменении состава растворов, из ко-
торых осуществлялась минерализация поло-
стей, свидетельствуют результаты минералого-
петрографических наблюдений. Как правило, 
первыми на стенках полостей формируются гли-
нистые минералы и цеолиты, находящиеся иногда 
в тесном срастании с кремнистыми минералами. 
Однако в ряде случаев удалось наблюдать кремни-
стую минерализацию, непосредственно контакти-
рующую с вмещающей породой. Следовательно, 
растворы, из которых осаждались кремнистые 

минералы, появлялись в толще пород на разных 
этапах их изменения. Хорошим примером это-
го может служить наблюдавшееся соотношение 
минерализации полости и секущей ее трещинки. 
Внешний слой минерализованной полости сла-
гают слоистые силикаты, а внутренний целиком 
состоит из халцедона. Секущая полость трещинка 
нацело заполнена только халцедоном.

В том случае, когда среди кремнистых сло-
ев встречаются достаточно крупные выделения 
кальцита или слоистых силикатов, определенно 
можно говорить о прерывистом характере изме-
нения состава раствора (см. рис. 16, в–г, 17).

Значительно более точную картину характера 
изменения растворов, отлагавших кремнистые ми-
нералы, дало послойное исследование содержания 
петрогенных и малых элементов, выполненное с 
помощью лазерного микроспектроанализа. Анали-
зируя полученные данные можно предположить, 
что состав раствора, которым заполнялась полость 
при формировании параллельно-слоистого агата, 
неоднократно изменялся. Наиболее концентриро-
ванными были первые порции, так как более вы-
сокие содержания многих элементов-примесей на-
блюдаются в слоях, прилежащих к контакту с вме-
щающим базальтом. Эти зоны характеризуются от-
носительно повышенным содержанием Mg, Ca, Al, 
Cd, Cr, Cu, Nb, Ni, Pb, Ta, Ti, V. Порция растворов, 
обедненная Mg, Fe, Co, Mn, Mo, Pb, Sn, Zr и рядом 
других элементов, формировала слои в централь-
ной части оникса. Это указывает на то, что раствор, 
отлагавший поздние слои кремнезема, содержал 
наименьшее количество элементов-примесей. Сле-
дует отметить, что при послойных замерах измене-
ние содержания элементов-примесей происходит, 
как правило, скачкообразно и отмечается одно-
временно для нескольких слоев. Это относится ко 
всем элементам, кроме Mg, Ca и отчасти Ве и Fe, 
содержание которых меняются от слоя к слою.

Известно, что наличие примесей в растворе, 
содержащем кремнезём, способствует его коагу-
ляции: чем больше примесей, тем быстрее и пол-
нее раствор коагулирует. Возможно, колебания в 
содержании Mg, Ca, Be в разных слоях фиксируют 
совместное осаждение Si и элементов-примесей 
по мере накопления в растворе последних. Роль 
диффузионных процессов в формировании парал-
лельной слоистости при формировании рассмо-
тренных кремнистых выделений, по-видимому, 
не была основной. «Обвалы» или «взлеты», от-
меченные в содержании большинства элементов-
примесей при послойном анализе оникса, ве-
роятно, свидетельствуют об изменении состава 
минералообразующего раствора при проникнове-
нии его новых порций в зону кремненакопления. 
Диффузионное поступление элементов-примесей 
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в открытую полость было, по-видимому, ограни-
ченным и существенным лишь на первых этапах 
агатообразования, когда совместно с кремнеземом 
формировались Fe-содержащие слоистые силика-
ты и цеолиты.

По сравнению с смектит-цеолитовым комплек-
сом минералов горизонтально ориентированные 
полосчатые выделения кремнезёма формирова-
лись при более высоких температурах. Их образо-
вание связано с ритмичным характером изменения 
физико-химических параметров глубинных раство-
ров при мгновенном открытии системы трещин. 
Подтверждением этого являются, рассмотренные 
выше результаты изучения содержания элементов-
примесей в полосчатых кремнистых образованиях 
(ониксах), а также выявленные колебания содержа-
ния некоторых петрогенных элементов в водах глу-
бокой скважины в зоне рифта, на п-ове Рейкьянес. 
Результаты изменения состава SiO2, Na, K, Ca, Mg, 
Cl и SO4 в геотермальном рассоле, изливавшемся 
из скважины на протяжении 10 лет, приводятся в 
работе [Kristmannsdottir, 1984].

При падении давления и резком изменении 
физико-химической обстановки, возникающей на 
поверхности земли в гейзерных источниках, при 
сбросе отработанной воды электростанций и крат-
ковременных выбросах из глубоких скважин паро-
водяных смесей, при испарении раствора на поверх-
ности земли осаждается большое количество чисто-
го аморфного кремнистого вещества. По аналогии с 
этим явлением можно предположить, что в глубоких 
горизонтах базальтовых толщ в результате мгновен-
ного образования новых трещин крупные полости 
заполнялись раствором, в составе которого преобла-
дал кремнезём. Образование слоистой ассоциации 
кремнистых минералов в таких условиях происхо-
дило прерывисто, слой за слоем, как следствие дис-
кретного формирования трещинных систем.

По способу выделения и текстурным призна-
кам кремнистые образования Исландии анало-
гичны агатам (или ониксам), описанным многими 
исследователями из разных районов [Годовиков и 
др. 1987; Гончаров и др., 1987; Барсанов, Яковле-
ва, 1984]. Не рассматривая подробно имеющиеся 
точки зрения по вопросу условий их образования, 
следует отметить, что все многообразие мнений 
укладывается в две противоположные позиции 
по составу исходного материала и кинетике про-
цесса агатообразования. Одни исследователи 
связывают образование агатов и их параллельно-
слоистые разновидности «...с процессами рас-
кристаллизации коллоидного кремнезема – геля, 
расслоенного в полости на параллельные полосы 
разной консистенции и степени вязкости» [Барса-
нов, Яковлева, 1984]. Такой способ образования 
агатов подразумевает одномоментное заполнение 

полости веществом (раствором, золем, гелем) ма-
тричным для будущего агата.

Согласно другой точке зрения, «образование 
агата происходило в застойных условиях, когда 
растворы кремнезема пропитывали определенные 
горизонты вулканитов..., заполняя все возможные 
поры и полости в них...» [Годовиков и др., 1987]. 
Указывается, что массоперенос вещества к месту 
кристаллизации осуществлялся за счет диффузии, 
а параллельно-слоистые агаты (ониксы) возника-
ли в результате действия гравитационных сил на 
мельчайшие обособления кремнезема, зарождав-
шиеся в растворе. Согласно этой точке зрения, для 
образования характерных ритмичных текстурных 
особенностей агатов не требуется пульсационно-
го поступления растворов. Формирование кон-
центрической и параллельно-слоистой текстур 
связано: «с кристаллизационной (ритмичность 
процессов кристаллизации, оттеснения и кристал-
лизации примесей) и диффузионной ритмично-
стью (эмиссионно-волновая природа диффузии), 
ритмичностью изменения температуры, концен-
трации и других факторов физико-химического 
равновесия в минералообразующей системе» [Го-
довиков и др., 1987, см. с. 334].

Гравитационная точка зрения процесса образо-
вания ониксов подробно рассматривается в работе 
Сунагавы и Ота [Sunagawa, Ohta, 1976]. Образова-
ние параллельно-слоистой текстуры связывается 
с процессами коагуляции и гравитационной седи-
ментацией кристаллитов (нуклоидов). Подчеркива-
ется, что в исследованных ими образцах формиро-
вание горизонтальных слоев всегда следует только 
вслед за концентрическими. Эти авторы описыва-
ют несколько стадий последовательной смены тек-
стурных групп, состоящих из концентрических и 
горизонтальных слоев кремнезема, и это явление 
интерпретируется ими как указание на неоднократ-
ное, повторяющееся проникновение раствора в по-
лость агатообразования. На этом основании отри-
цается возможность образования агатов из кремни-
стого геля или аморфного кремнезёма. Считается, 
наиболее вероятным, что агаты формировались из 
гидротермальных растворов низкой вязкости.

Проведенные нами исследования геологиче-
ского положения, текстурно-структурных особен-
ностей и химического состава ониксов позволяют 
уточнить некоторые стороны процесса их обра-
зования. Горизонтальное залегание параллельно-
слоистых ониксов в толще дислоцированных 
платобазальтов большого возрастного диапазона 
от 9–10 до 3 млн лет свидетельствует не только о 
наложенном характере процесса их образования, 
но и о большой оторванности времени отложения 
кремнезема в полостях и кавернах слоев базаль-
тов от момента излияния лав.
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Согласно существующим представлениям, 
формирование современного наклонного залега-
ния платобазальтов в борту рифтовой структуры 
происходило постепенно, по мере накопления 
новых порций лав [Walker, 1974; Mehegan et al., 
1982]. О большой продолжительности образова-
ния агатов свидетельствует отмеченное измене-
ние наклона слойков оникса, формировавшегося 
в одной полости [Walker, 1974]. Это указывает на 
накопление кремнистого материала за длитель-
ный период формирования мощной толщи ба-
зальтов, испытавшей прогибание и наклон слоев 
в сторону осевой части рифта. Поэтому ониксы, 
горизонтально залегающие в нижней и верхней 
частях единого, мощного моноклинального раз-
реза платобазальтов Эйьяфьордур, могли форми-
роваться только после образования современного 
наклонного положения лав. Нарушенное первич-
но горизонтальное положение ониксов наблюда-
ется только в районе флексуры, что указывает на 
относительно более позднее формирование по-
следней по отношению ко времени кремнистой 
минерализации (см. рис. 29).

Формирование концентрической и параллельно-
слоистой зональности ониксов контролируется 
процессом формирования новых и многократным 
подновлением существовавших трещин − основ-
ных путей перемещения гидротермальных рас-
творов в толще базальтов. Большая часть микро-
зернистого кварца в изученных ониксах – про-
дукт перекристаллизации опала или халцедона. 
Кремнистое вещество отлагалось из растворов, а 
образовавшийся затем гель преобразовывался в 
опал. Значительно реже отдельные зоны ониксов, 
состоящие из микрозернистого кварца, формиро-
вались непосредственно из раствора, циркулиро-
вавшего в толще базальтов.

Локальные концентрации кремнезема в 
смектит-цеолитовой зоне гидротермального из-
менения свидетельствуют о миграции кремния 
на большое расстояние. Появление в зоне цир-
куляции гидротермальных растворов скоплений 
кремнистых минералов (ониксов) можно рас-
сматривать как результат отделения (сепарации) 
кремнезёма от основной массы растворённых 
петрогенных элементов при резком изменении 
физико-химических параметров в результате па-
дения давления в гидротермальной системе, свя-
занное с формированием новых или подновлени-
ем уже существовавших систем трещин.

8.2.4.3. Состав и условия образования 
кремнистых минералов

В низкотемпературной зоне на фоне общего 
слабого изменения состава вмещающих пород 

осаждение минеральных компонентов происходит 
из слабоминерализованных растворов. Результаты 
минералого-петрографических и геохимических 
исследований определенно показывают прерыви-
стый режим формирования кремнистых и других 
гидротермальных минералов в зоне растяжения 
и формирования трещинных роев при достаточ-
но длительном существовании гидротермальной 
системы. Наиболее часто наблюдающаяся после-
довательность осаждения гидротермальных ми-
нералов в открытой полости в самом общем виде 
может быть представлена следующим образом. 
Сначала осаждались гидроксиды железа и(или) 
железистые слоистые силикаты, затем цеолиты, 
минералы кремнезема и кальцит. Однако в жилах 
и жеодах нередко приходится отмечать нарушение 
такой последовательности минералообразования, 
когда в первую очередь формировались кремни-
стые минералы или они чередовались со слоисты-
ми силикатами и цеолитами.

Изучение состава и распространения кремни-
стых минералов в серии разрезов и анализ лите-
ратурных данных показали, что кремнистые ми-
нералы в толще платобазальтов распространены 
далеко не случайно [Гептнер, Петрова, 1996]. 
Обычно в большом количестве кварц отмечает-
ся в породах, испытавших высокотемпературное 
гидротермальное изменение. Это – гидротермаль-
ные породы, слагающие крупные центральные 
вулканы (включающие субвулканические интру-
зии кислого состава), а также зоны разломов, дай-
ковых и трещинных роёв, т.е. зоны активной цир-
куляции сильно нагретых подземных вод. Вместе 
с тем известны локальные концентрации крем-
незема (опала) на поверхности земли, в областях 
разгрузки высокотемпературных подземных вод и 
из конденсата паровых струй некоторых скважин, 
пробуренных на высокотемпературных площадях 
рифтовой структуры.

О способности кремния мигрировать в рас-
творённом виде на большие расстояния свиде-
тельствуют локальные скопления кремнистых 
минералов среди слабо изменённых базальтов 
смектит-цеолитовой зоны. Форма выделений 
кремнистых минералов здесь разнообразна: от 
крупных скоплений агатов, заполняющих разно-
образные по форме пустоты в лавовых потоках, 
до микроскопических выделений в трещинках и 
газовых полостях. Среди кремнистых минералов 
разных форм выделения установлены: кварц, хал-
цедон, люссатит, люссатин, опал, которые часто 
встречаются в ассоциации со смектитами, селадо-
нитом, цеолитами, а иногда присутствуют пирит 
или гидроксиды железа.

Как уже указывалось выше появление кремни-
стой минерализации в толще слабо изменённых 
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базальтов связано с деятельностью термальных 
вод, проявлявшейся значительно позже формиро-
вания лавовых потоков и прорывающих их дай-
ковых комплексов. Относительное время образо-
вания разных форм кремнистых минералов уста-
навливается по структурным соотношениям друг 
с другом и с другими вторичными минералами.

В пределах трещинно-дайкового роя Эйья-
фьордура кремнистые минералы (опал, халцедон, 
кварц) имеют достаточно широкое развитие. Верх-
няя гипсометрическая граница их распростране-
ния в толще платобазальтов совпадает с областью 
развития цеолитов шабазитовой зоны (см. рис. 
11–13, глава 7). Часто в одном образце встречают-
ся одновременно опал и кварц, но по характеру 
«теневых« структур кремнистого вещества видно, 
что кварц замещает халцедоновые метаколлоид-
ные образования. Ниже уровня моря в скважине 
LJ-8 до глубины 2800 м в пределах ломонтитовой 
и эпидотовой зон обнаружен только кварц [Krist-
mannsdottir et al., 1977].

Вдоль трещинно-дайкового роя в верхней ча-
сти цеолитовой зоны количество выделений крем-
нистых минералов заметно увеличивается в се-
верном направлении к крупному вулканическому 
аппарату центрального типа Флатейярдалур [Геп-
тнер, Петрова, 1996]. Здесь особенно широкое рас-
пространение получают полосчатые выделения 
кремнезёма. За пределами трещинно-дайкового 
роя, также и в цеолитовой зоне, интенсивность 
кремнистой минерализации резко снижается 
вплоть до её полного отсутствия. Это обстоятель-
ство, а также увеличение количества кремнистых 
минералов в платобазальтах при приближении к 
вулканическому аппарату позволяет считать, что 
миграция кремнезёма осуществлялась нагреты-
ми подземными водами в основном по системе 
трещин, совпадающей с направлением роя даек, 
а источником кремнезёма могли быть субвулка-
нические кислые тела. Подобные закономерности 
характерны и для других районов Исландии.

Выделения кремнистых минералов установ-
лены в базальтах лавовых потоков и даек разно-
го петрографического состава: в тонкозернистых 
(афанитовых) безоливиновых и в оливинсодер-
жащих плагиоклазовых порфировых базальтах. 
Количество кремнистых выделений зависит не 
от петрохимического состава, а от степени про-
ницаемости (пористости, микротрещиноватости) 
вмещающих пород для потоков подземных вод. 
Наибольшее количество выделений кремнезема 
известно в пористых зонах подошвы и кровли ла-
вовых потоков, а также в трещинах, рассекающих 
потоки и дайки.

По способу выделения кремнистые минералы 
образуют четыре группы: 1) жильная минерали-

зация, 2) заполнение разнообразных пустот, 3) ме-
тасоматическое замещение и 4) реликтовые обра-
зования − свидетели исчезнувших минеральных 
ассоциаций. Наибольшим разнообразием поль-
зуются минеральные новообразования в жилах и 
пустотах шлаковой зоны подошвы и кровли лаво-
вых потоков, а также в газовых полостях внутри 
лавового потока.

Жильная минерализация. В маломощных (ми-
кроскопических) жилках кремнистые минералы 
редко играют главную роль и заполняют всё про-
странство. Обычно они встречаются совместно с 
рядом других вторичных минералов, главным об-
разом со смектитами и цеолитами.

Замещение каким-либо кремнистым минера-
лом (опалом, халцедоном, кварцем) компонен-
тов вмещающих базальтов встречается редко. 
Чаще встречаются структурные соотношения 
вторичных минералов, позволяющие говорить о 
замещении кварцем или халцедоном цеолитов и 
смектитов. Реликтовые кремнистые образования 
представлены хорошо огранёнными кристалла-
ми кварца, «запечатанными» относительно более 
низкотемпературными минералами (рис. 31, а, б).

Последовательность образования вторичных 
минералов особенно четко устанавливается при 
исследовании жильной минерализации. О пере-
рыве между образованием смектитов и кремни-
стых минералов говорит следующее наблюдение. 
В трещинке (мощностью около 3 см), секущей 
лавовый поток, всё пространство заполнено квар-
цем. По краям жилы кварц непосредственно со-
прикасается со смектитом ярко-зеленого цвета, 
образующим тонкие (не более 2−3 мм) каёмки по 
обе стороны кварцевой жилки. Смектит контакти-
рует непосредственно с базальтом стенок жилки. 
На некоторых участках эта каёмка отстаёт от стен-
ки и непосредственно с базальтом соприкасается 
кварц. В кварцевой жилке обнаружены свободно 
«плавающие» и причудливо изогнутые зелёные 
смектитовые каёмки (рис. 32, а).

Подобное соотношение смектита и кварца по-
зволяет считать, что ко времени заполнения крем-
нистым веществом расширяющейся трещины 
пленка смектита уже сформировалась и оказалась 
достаточно прочной и упругой. Во время рас-
крытия трещины эта плёнка в некоторых местах 
отстала и оторвалась от стенок трещины и пере-
носилась с током циркулирующей жидкости. Ото-
рванные обрывки плёнки при движении по тре-
щине изгибались и в какой-то момент оказались 
зафиксированными в кремнистом геле, заполнив-
шим все пространство раскрывшейся трещины.

Исследование смектитовой и более поздней 
цеолит-кварцевой минерализации в системе пе-
ресекающихся трещин показало следующее. На 
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Рис. 31. Минеральные ассоциации, последовательно сменяющие друг друга в крупной полости лавового потока
а − реликтовые кремнистые образования (зарисовка шлифа) I − ассоциация метаморфизма погружения, II − ассоциация 

остывающей гидротермальной системы
1 − вмещающий базальт; 2 − опал; 3 − кварц, заместивший опал; 4 − кристаллы кварца, включающие иголочки амфибола
Поверхность кристаллов частично растворена и запечатана цеолитом; 5 − смектит; 6 − цеолит, включающий иголочки 

актинолита
Актинолит и кварц − реликты высокотемпературной стадии гидротермальной системы; б − частично растворённый кри-

сталл кварца, запечатанный в цеолитовом цементе (фотография сканирующего электронного микроскопа)

первом этапе развития трещиноватости (раскры-
тия трещин) в обеих системах трещин формиро-
вался смектит, а на втором − кварц-цеолитовая 
минерализация проявилась только по одной, наи-
более активной системе трещин, открытой для 
растворов кремний отлагающих (см. рис. 32, б). 
Рассмотренные соотношения смектита и крем-
нистых минералов дают основание полагать, что 
формирование смектита и кварца в трещине про-
исходило с перерывом.

Важно отметить, что в некоторых случаях за-
фиксированы примеры, когда кремнистое веще-
ство, слагающее жилу, непосредственно контак-
тирует с компонентами вмещающего базальта. 
Это свидетельствует о том, что формирование 
кремнистого вещества в этом случае происходило 
из раствора, пересыщенного кремнезёмом и не со-
держащего значительных количеств других ком-
понентов. Встречаются жилы, заполненные квар-
цем и халцедоном, в последнем случае иногда в 
небольшом количестве присутствует опал.

При петрографических исследованиях во мно-
гих изученных образцах удалось установить, что 
кварц и халцедон − образование более позднее, 
заместившее кремнистый гель (опал). Гелевая 
природа исходного материала особенно хорошо 
видна в шлифах в проходящем и отраженном све-
те благодаря наличию первоначальных «теневых» 
структур выделения кремнистого вещества в поле 
микроагрегатного халцедона с «теневой» глобу-

лярной и полосчатой текстурой исходного аморф-
ного кремнезёма (см. рис. 16, б, в) и в трещине 
с кварцем микрокварцитовой структуры. Опти-
ческое исследование внешней каймы кварцевой 
жилки позволило выявить наличие скоплений 
мельчайших пор, располагающихся в виде двух 
полос (см. рис. 32, в). Эти полосы микропори-
стости представляют собой «теневые» структуры 
гелевой стадии формирования кремнистого мате-
риала (опала).

О непосредственном формировании кварца из 
раствора можно говорить только в тех, относитель-
но редких случаях, когда видны хорошо огранён-
ные кристаллы, обращенные к центральной части 
трещины (см. рис. 32, г) или расположенные на 
внешней поверхности концентрических и полосча-
тых выделений кремнезёма (см. рис. 16, б).

Неоднократное и более позднее по отношению 
к глинистым минералам образование кремнисто-
го вещества (теперь это опал и кварц) видно на 
следующем примере. В базальте все мельчайшие 
газовые полости заполнены смектитами, а в тре-
щинках, рассекающих породу, выделения кварца 
и самого позднего опала пересекают поле смекти-
тов (рис. 33).

Поровая минерализация. Независимо от разме-
ра полости (от микроскопических газовых поло-
стей до крупных в шлаковой зоне лавового потока) 
характер выделения кремнистых минералов оста-
ётся сходным. Здесь, как и в случае трещинной 
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минерализации, петрографические исследования 
позволяют выявить неоднократный, прерывистый 
характер поступления кремнийсодержащих рас-
творов и первично гелевую природу кремнистых 
образований. Однозначно о прерывистом, пе-
риодическом характере поступления растворов в 
зону трещиноватости свидетельствует полосчатая 
структура выделений кремнезёма.

Кремнистые минералы в полостях разного раз-
мера и происхождения в виде сплошных каёмок 
или отдельных почкообразных скоплений часто 
располагаются непосредственно на стенках пу-
стот или на выстилающих их смектитах. В боль-
шинстве случаев кремнистые минералы и при по-
ровой минерализации представлены сейчас квар-
цем, заместившим более ранние гелеобразные вы-
деления кремнезёма. Характерно, что внутренний 

слой кремнистых выделений часто может быть 
сложен кварцем микрокварцитовой структуры, 
сменяющейся внутри полости значительно более 
крупными кристаллами (рис. 34).

Определённое указание на изменение состава 
минералообразующего раствора и наличие пере-
рывов в формировании кремнистого вещества 
видно из следующего примера минералообра-
зования в достаточно крупной газовой полости 
(рис. 35). Поверхность стенок газовой полости в 
базальте выстилается микроагрегатным кварцем 
(1 на рис. 35), слагающим вытянутые волнообраз-
но изгибающиеся ленты. Судя по форме, кварц с 
микрокварцитовой структурой заместил кремни-
стое вещество, состоявшее первоначально из геля 
(опал). На поверхности этого слоя залегает тонкая 
плёнка смектита (2), конформно облекающая все 

Рис. 32. Примеры трещинной минерализации. Характер взаимоотношения смектитов и кремнистых минера-
лов разных стадий гидротермального изменения: а, б − зарисовки на обнажении; в, г − зарисовки шлифа (в − с 
анализатором; г − без анализатора)

1 − базальт; 2 − смектит; 3 − кварц; 4 − микропористость, маркирующая стадии выделения гелиевого кремнистого веще-
ства; 5 − микрокварцит, заместивший опал; 6 − кварц, образовавшийся одновременно с игольчатым актинолитом; 7 – цеолит, 
заполняющий центральную часть жилы; 8 − амфиболы в цеолитовом цементе.
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неровности слоя (1). Центральная часть полости 
занята кварцем с хорошо выраженной кварцито-
вой структурой (5). Кварц частично заместил и за-
печатал цеолит с радиально-лучистой структурой 
(3) и реликты глинистого вещества, располагаю-
щегося в цеолите по спайности (4).

Наблюдались и другие варианты соотноше-
ния кремнистых минералов, смектита и цеолитов. 
Например, мельчайшие глобулярные выделения 
опала неравномерно распределены в цеолитах, за-
полняющих все пространство в полости в базаль-

те. Судя по оптическим свойствам (показателям 
преломления), здесь присутствуют два типа цео-
литов, которые формировались после появления 
глобулярных выделений опала. На границе, раз-
деляющей цеолиты разного типа, присутствует 
тончайшая плёнка смектитов. Другой вариант со-
отношения опала со смектитами и цеолитами за-
ключается в том, что в поле цеолитов неравномер-
но распределены микроглобулярные скопления 
смектитов, а некоторые их них окружены тонкой 
опаловой каймой. Следует указать на присутствие 

Рис. 33. Соотношение в газовой полости и в рассекающей её жилке кремнистых минералов разных генераций 
со смектитами и цеолитами. Зарисовка шлифа.

1  базальты; 2  смектиты; 3  кварц, заместивший опал; 4 цеолиты; 5  опал.
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Рис. 34. Кварц-смектитовая ассоциация в газовой 
полости. Все полости минерального каркаса в базальте 
заполнены смектитами (зарисовка шлифа)

1 − базальты; 2 − кварц; 3 − смектиты

Рис. 35. Кварц-смектит-цеолитовая ассоциация 
в газовой полости. «Теневая» реликтовая структура 
цеолита и смектита хорошо проявляется при анализе 
шлифа с анализатором и в отраженном свете (зарисов-
ка шлифа)

1  кристаллические компоненты базальта; 2  кварц, заме-
стивший гелевые выделения опала; 3  смектиты; 4  радиально 
лучистая структура цеолита; 5  смектит по спайности в ради-
альной лучистой структуре цеолита; 6  кварц, частично за-
местивший и запечатавший цеолит и ассоциирующий с ним 
смектит; 7  последовательные этапы минералообразования.

микроглобулярных выделений опала в сплошном 
поле смектита, заполнившим только нижнюю 
часть газовой полости (седиментационный тип). 
Верхняя часть полости заполнена цеолитами.

Итак, имеющиеся данные показывают, что 
кремнистые минералы в зоне трещинно-дайковых 
роёв могли формироваться на всех стадиях образо-
вания комплекса низкотемпературных минералов. 
Появление кремнистого вещества в толще базаль-
тов связано с долгоживущими очагами централь-
ных вулканов и кислыми породами в их составе. 
Миграция кремнезёма с высокотемпературными 
растворами происходит в основном по наиболее 
проницаемым линейным зонам трещиноватости. 
В плане эта зона часто совпадает с трещинно-
дайковым роем, пространственно сопрягающимся 
с аппаратами центрального типа, включающими 
кислые субвулканические интрузии. Кремнистое 
вещество в базальтах отлагалось в виде геля из 
высокотемпературных растворов, внедрявшихся 
в зону формирования смектит-цеолитовой ассо-
циации. Поступление кремнезёма в открытые по-
лости породы осуществлялось прерывисто. Нако-
плению одного или серии кремнистых слойков в 
крупных полостях часто предшествовал перерыв, 
во время которого образование каких-либо вто-

ричных минералов не происходило. Значительно 
реже накопление кремнезема прерывалось фор-
мированием глинистых минералов, цеолитов или 
кальцита.

Со временем опал частично или полностью за-
местился халцедоном, люссатитом, люссатином и 
лютецитом. Замещение происходило неравномер-
но, иногда послойно, в большинстве случаев но-
вообразованные минералы охватывали несколько 
слоёв первоначально сформированного опала. Во 
всех случаях текстурно-структурные особенности 
первичного опалового вещества сохранялись.

В зоне внедрения даек в результате дополни-
тельного сильного прогрева пород, уже содержа-
щих вторичные кремнистые минералы, все первич-
ные формы кремнезёма полностью преобразованы 
и в настоящее время представлены только квар-
цем. За пределами этой зоны сохраняется опал-
халцедоновый состав кремнистых выделений.
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Исландия − очень хороший объект для изуче-
ния жизни в гидротермальных системах на по-
верхности земли и в глубоких подземных гори-
зонтах. Здесь впервые выявлены и исследованы 
минерализованные остатки микробиоты (бакте-
рий, грибов) глубоких горизонтов гидротермаль-
но измененных миоцен-плиоценовых платоба-
зальтов. Практически остров сложен целиком 
вулканогенными породами. В основном это ба-
зальты, не более 10 % составляют кислые породы. 
Роль осадочных пород, содержащих какие-либо 
биогенные остатки, ничтожно мала. Поэтому с 
большой долей вероятности можно говорить о 
том, что появление биоты в гидротермальных 
системах Исландии вряд ли может быть связано 
непосредственно с существованием здесь оса-
дочных пород. Обнаружению минерализованной 
современной и древней микробиоты способство-
вали проведённые детальные минералогические 
исследования на поверхности земли, в пределах 
сольфатарных и фумарольных полей. Принципи-
ально новыми являются материалы, раскрываю-
щие характерные черты минерализации слоисты-
ми силикатами остатков микробиоты, зафиксиро-
ванных в глубоких горизонтах гидротермально 
измененных платобазальтов.

9.1. Гидротермальная фоссилизация 
микроорганизмов на поверхности земли

На всей территории Исландии насчитывается 
около 250 низкотемпературных полей, в пределах 
которых существует около 600–700 источников 
горячей воды, и 20 высокотемпературных полей, 
на многих из которых развиты проявления фу-
марол и сольфатар. Высокотемпературные поля 
встречаются только в современной рифтовой зоне 
на участках активной вулканической деятельно-
сти и, вероятно, в районах существования мелких 
магматических камер [Einarsson Th., 1994; Krist-
mannsdottir, 1978].

Широко известны примеры минерализации 
бактерий и их колоний в разных обстановках, 
включая горячие источники на поверхности земли 

Глава 9
МИНЕРАЛИЗОВАННЫЕ МИКРООРГАНИЗМЫ

и нагретые подземные воды. Установлено большое 
разнообразие состава минералов, формирующих-
ся при активном участии бактерий [Ehrlich, 1996]. 
Исследования литификации бактерий в природной 
обстановке и в условиях лабораторного экспери-
мента показали, что формирование минерально-
го вещества происходит очень быстро. Наиболее 
определенно скорость бактериальной минерали-
зации была выявлена при формировании фосфа-
тов и карбонатов. Лабораторные эксперименты 
показали, что минерализация фосфатом бакте-
риальных нитей происходит в течение несколько 
часов [Герасименко и др., 1996]. Осаждение кар-
бонатов кальция в морской воде при участии бак-
терий происходит также очень быстро [Castanier 
et al., 1989; Adams, Schofi eld, 1983; Perry, 1999]. 
В последнее время появились данные, указываю-
щие на быструю минерализацию и замещение 
бактериальных нитчатых структур слоистыми си-
ликатами в современных горячих источниках на 
дне океана [Köhler et al., 1994; Marteinsson et al., 
2001а; Geptner et al., 2002] и в пресноводной об-
становке [Tazaki, 1997]. Гидротермальная минера-
лизация микроорганизмов слоистыми силикатами 
в подземной обстановке указывается в работах 
[Гептнер и др., 1997; Geptner et al., 1995].

Фоссилизация бактерий кремнеземом, гидрок-
сидами железа, кальцитом и глинистыми минера-
лами на поверхности земли в современной геотер-
мальной обстановке рассматривается в ряде работ, 
посвященных исследованию процесса замещения 
органики минеральным веществом [Заварзин и 
др., 1989; Заварзин, 2002; Konhauser et al. 2001; 
Konhauser, Ferris, 1996; Tazaki, 1997, 1999; Jones et 
al., 1998; Renaut et al., 1996].

В Исландии фоссилизация микробиоты и об-
разование гидротермалитов в низко- и высокотем-
пературной обстановках исследовалась на сольфа-
тарных полях, в искусственных горячих озерах, у 
выхода горячих природных источников и на про-
гретых участках пляжа в пределах современной 
рифтовой зоны на геотермальных участках Рей-
кьянес, Несьяведлир, Большой гейзер, Лендман-
налойгар, Наумафьядль и Оксарфьордур.
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Детальное исследование состава гидротер-
мально измененных пород позволило выяснить 
некоторые особенности среды, в которой проис-
ходит современная фоссилизация и замещение 
органики глинистыми минералами, гидроксидами 
и оксидами железа, а также кремнеземом, и опи-
сать фоссилизированные микроструктуры.

В составе изученных местонахождений, вклю-
чающих минерализованную органику, выделено 
несколько минеральных типов, слагающих гидро-
термально измененные породы − это 1) смектитовая 
ассоциация с гидроксидами и оксидами железа; 2) 
смектитовая ассоциация с сульфидами (пирит); 3) 
каолинит-метагаллуазитовая ассоциация с сульфата-
ми, анатазом, бёмитом; 4) кремнистая ассоциация.

Среди гидротермалитов выделены фрамбои-
ды, шарики, палочки и другие образования, мор-
фологически и по размеру сходные с описанными 
в литературе минерализованными бактериями. 
Однако следует иметь в виду, что образование 
глинистых минералов (смектитов) и кремнезема 
в зоне современной гидротермальной активности 
происходит без активного участия живой органи-
ки, играющей роль субстрата.

Во всех изученных зонах на поверхности зем-
ли в условиях повышенных температур и газовых 
эманаций, включающих углеводороды, возникает 
благоприятная обстановка для обитания микро-
биоты. Наличие бактериальных форм, минерали-
зованных глинистыми, железистыми и кремни-
стыми минералами в современных горячих источ-
никах и на сольфатарных полях, указывает на воз-
можность существования жизни в разнообразных 
условиях высокотемпературного гидротермально-
го процесса. В древних отложениях некоторые па-
раметры этих условий могут быть восстановлены 
или уточнены при анализе минерального состава 
и обстановки формирования измененных пород.

Результаты проведённых исследований показали, 
что осаждение кремнезема и слоистых силикатов в 
гидротермальной обстановке не контролируются 
жизнедеятельностью бактерий. Органика наравне с 
минеральными компонентами является субстратом 
для осаждения ряда химических компонентов.

На поверхности земли там, где из скважин из-
ливаются горячие воды, в зоне кремненакопления 
в движущейся водной среде формируются абио-
генные биоморфноподобные микро- и нанострук-
туры. Впервые выявлен ряд биоморфноподобных 
микро- и наноструктур, формировавшихся в об-
становке кремненакопления в движущейся водной 
среде без участия бактерий. Морфологически и 
по размеру эти структуры сходны с фоссилизиро-
ванными бактериями, а текстура кремнистых об-
разований – с микростроматолитами. Различные 
способы формирования абиогенных биоморфно-

подобных кремнистых микро- и наноструктур не-
обходимо иметь в виду при исследовании древних 
отложений.

9.1.1. Минерализация на сольфатарном 
и фумарольном полях

В процессе гидротермальной деятельности мо-
заичный характер распространения на площади 
пород разного цвета и состава возникает в резуль-
тате локальной миграции химических элементов, 
интенсивность которой контролируется появлени-
ем и подновлением трещинных систем в процессе 
рифтогенеза. Основным фактором преобразова-
ния пород в зоне разгрузки высокотемпературных 
гидротермальных систем являются восходящие 
потоки пара и газов, в то время как латеральные 
потоки гидротермальных растворов на поверхно-
сти земли не играют большой роли.

На сольфатарных и фумарольных площадках 
формируется комплекс пород, в составе которо-
го большую, а иногда и основную роль играют 
глинистые и кремнистые минералы, самород-
ная сера, сульфиды, а также гидроксиды железа. 
Большая часть исследованных измененных пород, 
содержащих в качестве главных вторичных мине-
ралов гидроксиды железа и смектиты, отличается 
от свежих базальтоидов повышенным содержани-
ем Fe2O3 за счет окисления FeO и пониженным – 
MgO, CaO и Na2O. Так, на геотермальной площади 
Тейстарейкир средние значения содержания окси-
дов в свежих и измененных породах составляют 
соответственно, %: MgO – 5,8 и 2,9, CaO – 11,9 
и 2,1, Na2O – 1,9 и 0,1, а на геотермальной пло-
щади Наумафьядл: MgO – 6,2 и 1,2, CaO – 11,1 и 
4,6, Na2O – 2,4 и 0,1. Еще более существенные от-
личия в содержании петрогенных элементов вы-
являются у гиалокластитов, заместившихся пол-
ностью или в значительной степени каолинитом 
или кремнистым веществом, что свидетельствует 
об интенсивном перераспределении петрогенных 
элементов в зоне фумарольной активности.

В то же время в составе изученных пород отме-
чаются неподвижные или малоподвижные элемен-
ты. Среди петрогенных таким элементом является 
титан, а среди малых элементов – Nb и Zr, которые 
даже при интенсивном изменении базальтов, когда 
в составе вторичных минералов формируется боль-
шое количество эпидота, остаются неподвижными 
[Курносов и др., 2004; Gibson et al., 1982].

Титан обычно рассматривается как слабо под-
вижный элемент. Действительно, среднее со-
держание TiO2 в свежих вулканитах и гиалокла-
ститах, замещенных глинистыми минералами, 
близкое. Более высокие содержания TiO2 (3−7 %) 
являются относительными. Они отмечаются в не-
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которых пробах измененных пород, в частности, 
замещенных кремнистыми минералами, в кото-
рых большая часть петрогенных элементов почти 
полностью удалена. Кажущееся обогащение этим 
элементом свидетельствует о его малой подвиж-
ности даже в экстремальных условиях гидротер-
мальной переработки.

Большое количество титана при микрозон-
дировании установлено в породе, практически 
нацело сложенной кремнеземом, из зоны интен-
сивной фумарольной деятельности и в красно-
коричневых отложениях с периферии активной 
фумарольной зоны. Здесь зафиксированы раз-
нообразные по размеру и внутреннему строению 
локальные зоны (шарики, изоморфные скопления, 
полосы), обогащенные титаном (см. гл. 7: рис. 32, 
г; табл. 17–20, 22). Титана больше во внутренних 
частях шариков (до 33 %), а во внешней зоне ша-
риков и в основной массе вмещающей породы его 
содержание находится на одном уровне (1−2%). 
Причина такого распределения титана и форми-
рования, обогащенных им микроскопических стя-
жений остается до конца невыясненной. Можно 
предположить, что такие стяжения образовались 
при разрушении стекла и концентрации силика-
геля при очень низких значениях pH, о чем сви-
детельствует, например, наличие в некоторых об-
разцах большого количества серы. В этих услови-
ях можно допустить существование коллоидной 
фазы TiO2 и ее коагуляции с образованием локаль-
ных обособлений. Нельзя исключить влияния на 
процесс микроаккумуляции TiO2 бактериальной 
активности, о чем могут свидетельствовать ми-
неральные локальные обособления, встреченные 
в зоне гидротермальной активности. Так, напри-
мер, большое количество кристаллов анатаза в 
ассоциации с минерализованными бактериями и 
растительной органикой было обнаружено в гли-
нистых отложениях осадков, формировавшихся 
в зоне активного гидротермального воздействия 
(рис. 1) [Гептнер и др., 2006].

Важным компонентом исследованных пород яв-
ляются разнообразные фрамбоиды, шарики, палоч-
ки, морфологически и по размеру сходные с описан-
ными в литературе минерализованными бактериями 
[Бактериальная палеонтология, 2002; Zhegallo et al., 
2000]. Среди пролювиальных отложений по составу 
выделяются шарики и палочки, состоящие в основ-
ном из смектитов и(или) гидроксидов железа.

О большой роли бактериальной деятельности в 
исследованных породах геотермальной зоны Тей-
старейкир позволяют говорить многочисленные 
фрамбоиды пирита и марказита, обнаруженные 
в пролювиальных отложениях в зоне современ-
ной фумарольной активности (рис. 2, а–в). Тесное 
взаимоотношение всех форм пирита и глинистых 

минералов указывает на одновременность их об-
разования. Ярким свидетельством этого являются 
шаровые структуры, содержащие во внутренней 
части глинистое вещество (см. рис. 2, в). В зоне 
скоплений кристаллов пирита отмечено присут-
ствие глинистых минералов, слагающих одиноч-
ные шарики и их скопления в виде нитей (рис. 3, 
а–в). Сотовая (или ячеистая) структура на поверх-
ности шариков делает их похожими на коккоид-
ные бактерии, покрытые с поверхности минера-
лизованным гликокаликсом [Zhegallo et al., 2000].

Подобный характер взаимоотношения глини-
стых минералов и сульфидов возник при гидро-
термальной проработке уже сформировавшихся 
глинистых пролювиальных отложений. В резуль-
тате произошло образование и тесное срастание 
кристаллов и фрамбоидов пирита и марказита с 
глинистыми минералами.

В глинистой массе рассеяно большое количе-
ство шариков. Эти образования особенно много-
численны на участках распространения гидрокси-
дов железа и в пределах железистых корочек (рис. 
4, а, б). Шарики находятся в тесном срастании с 
чешуйками глинистых минералов, облекающих и 
проникающих в их внутренние части. Обращает 
внимание близкий размер этих образований, не 
превышающий 10 мкм, и часто встречающиеся 
структуры, которые напоминают начальные ста-
дии деления шариков на две части. На попереч-
ных сколах шариков видны элементы концентри-
ческого и радиального строения (рис. 4, в).

На отдельных участках поверхности шариков 
зафиксировано скопление одиночных или соеди-
няющихся попарно биоморфных структур, напо-
минающих минерализованные палочки бактерий 
(1,0 × 2,0 мкм) с характерным секционным строе-
нием и закругленными окончаниями у каждой 

Рис. 1. Кристаллы анатаза (стрелки) в гидротер-
мально изменённых гиалокластитах на геотермальном 
поле Хверагерди (СЭМ)
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особи (рис. 5, а–в). В некоторых случаях палочки 
имеют отчетливо выраженное строение гантелей 
(рис. 6, а). Определенно биогенную природу име-
ет ассоциация шарика с нитевидными образовани-
ями (рис. 6, б). Не вызывает сомнений биогенный 
генезис фрамбоидов пирита − обычный и харак-
терный элемент гидротермальной минерализации 
органических остатков (рис. 7).

9.1.2. Минерализация в зоне паро-газовых 
струй

Биоминерализация Fe-минералами. На тер-
мальных участках при температуре 25–30 °С 
поверхность многих обломков стекла замещена 

глинистыми минералами и покрыта коркой, со-
стоящей из округлых скоплений гидроксидов и 
оксидов железа. В этой корке основная масса же-
лезистых образований состоит из комочков раз-
ного размера (от 10–15 до 0,1 мкм). В глинистом 
матриксе измененных обломков стекол совместно 
с разнообразными по форме выделениями оксиги-
дроксидов железа встречаются скопления шари-
ков близкого размера (около 2 мкм в поперечнике) 
и гантелеобразных тел с гладкой поверхностью 
(рис. 8, а). На преимущественно Fe-состав рас-
сматриваемых образований указывают результа-
ты микрозондового анализа. Примесь небольшого 
количества Al, Si, Ti, S и Cl связана с присутстви-
ем среди этих образований микровыделений сло-

Рис. 2. Сине-серая глинистая порода в зоне на-
ложения фумарольной активности на пролювиаль-
ные отложения

а − фрамбоиды, состоящие из пластинчатых кристал-
лов марказита; б, в − характер соотношения структур 
фрамбоидов и глинистого вещества: б − пленки глини-
стых минералов, плотно облекающие фрамбоиды марка-
зита; в − глинистый материал, заполняющий внутреннее 
пространство фрамбоидов (СЭМ)



180

истых силикатов и солей, выпавших из морского 
рассола, пропитывающего на этом геотермальном 
поле все измененные породы.

Минерализация слоистыми силикатами. Оди-
ночные фоссилизированные бактерии и их не-
большие скопления обнаружены в зоне замеще-
ния обломков вулканического стекла глинистыми 
минералами. Поверхность таких обломков по-
крыта коркой, состоящей из округлых скоплений 
листочков смектитов. На поверхности трещин, 
рассекающих обломки свежего и палагонитизиро-
ванного стекла, располагаются многочисленные 
слегка изогнутые с закругленными окончаниями 
бактериоморфные тела около 1 мкм по длинной 
оси (рис. 8, б). В местах их скоплений поверх-

ность измененного стекла покрыта пленками и 
отдельными листочками смектитов.

Выше уже отмечалось, что на стенках некото-
рых газовых полостей располагаются колломорф-
ные выделения смектитов. В газовой полости 
сильно пористого измененного обломка сидеро-
меланового стекла была обнаружена фоссилизи-
рованная глинистыми минералами нитчатая био-
морфная микроструктура. Смектиты, осаждавши-
еся на поверхности органической ткани, зафик-
сировали вытянутые и изгибающиеся фрагменты 
нитчатых структур (рис. 8, в).

Современная минерализация кремнеземом 
Нитчатые и кокоидные бактериальные структуры, 
частично покрытые кремнистым (опал) материа-

Рис. 3. Красно-коричневая порода на периферии 
фумарольной зоны

а − соотношение единичных шариков и цепочек, по-
крытых глинистым веществом ячеистой микроструктуры, и 
октаэдрических кристаллов пирита; б − округлые и оваль-
ные образования, цепочки шариков в поровом пространстве 
глинистой породы; в − одиночные крупные шарики и це-
почки мелких слившихся шариков с характерной сотовой 
микроструктурой на поверхности
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лом, в 2001 году были найдены на поверхности 
осколка разбитого оконного стекла, лежавшего 
несколько лет на горячем грунте фумарольного 
поля недалеко от места бывшей скважины. Крем-
нистые образования и микробиота (шарики, нити) 
размещались на нижней поверхности обломка 
стекла, обращенной к поверхности земли (рис. 
8, г). Фоссилизация кремнеземом микробиоты 
и образование абиогенной биоморфноподобной 
микроструктуры в горячей воде на геотермальном 
участке Рейкьянес будут рассмотрены ниже.

Минерализация современных нитчатых бак-
терий, обитающих в обстановке высокотемпера-
турных газовых струй. Некоторые особенности 
фоссилизации микроорганизмов в высокотемпе-

ратурных условиях удалось выявить при анализе 
характера соотношения биоморфных структур и 
запечатывающего их минерального вещества на 
поверхности «ловушек», установленных над вы-
ходом горячих (более 80 °С) парогазовых струй 
на фумарольном поле Рейкьянес (рис. 9), а также 
Кризувик и Несьяведлир.

Поверхность алюминиевых пластин, подвергав-
шихся тепловому и газовому воздействию у устья 
парогазовых высокотемпературных струй в течение 
10–15 дней, местами сильно корродирована. Кор-
родированная поверхность пластин по краям, т.е. в 
местах наименьшего прогрева, частично или пол-
ностью покрыта конденсатом темно-коричневого 
до черного цвета, в тонких пленках – бесцветно-

Рис. 4. Порода с большим количеством гидрокси-
дов железа − пролювиальные отложения со следами 
погребенных почвенных горизонтов

а − шарики, рассеянные в глинистой массе породы; б − 
шарики на участках распространения гидроксидов железа 
и железистых корочек; в − концентрические и радиальные 
микроструктуры шариков (СЭМ)
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го. В краевой части пластин обнаружено большое 
количество нитчатых бактерий. Бактериальные 
микроструктуры частично или полностью покры-
ваются и замещаются минеральным веществом, 
конденсировавшимся из парогазовых струй на по-
верхности алюминиевых пластин. Колломорфный 
характер конденсата подчеркивается натечными 
формами; поверхность его разбита многочислен-
ными трещинами дегидратации. Трещины рассе-
кают минеральное вещество и заключенные в нем 
нитчатые бактериальные структуры (рис. 8, д, е).

При изучении микроструктуры поверхности 
алюминиевой пластины и характера ее взаимоотно-
шения с аморфным конденсатом установлено, что 
разрушение алюминия происходило при активном 

воздействии бактерий. На корродированной поверх-
ности пластины видна ячеистая поверхность и ша-
рообразные и червеобразно изогнутые структуры, 
располагающиеся на границе с аморфным конден-
сатом в глубоких круглых лунках на поверхности 
металла (рис.10, а, б). Наряду с обнаруженными на 
поверхности алюминиевых пластин ловушки бак-
териями, не покрытыми минеральным веществом, 
во многих местах зафиксированы нитчатые микро-
структуры, частично или полностью запечатанные 
аморфным конденсатом однородной структуры. 
Характер взаимоотношения бактериальных форм с 
алюминиевой конструкцией и конденсировавшим-
ся на ее поверхности гелеобразным веществом 
подробно рассматривается в работе [Гептнер и др., 

Рис. 5. Биоморфноподобные микроструктуры 
(СЭМ)

а − скопление одиночных и соединяющихся попар-
но минерализованных палочек бактерий на поверхности 
шариков; б − минерализованные бактерии с характерным 
секционным строением и закругленными окончаниями; в − 
скопление минерализованных палочек бактерий в поровом 
пространстве породы
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2003]. Необходимо подчеркнуть, что при изучении 
биогенного изменения вулканического стекла и по-
верхности алюминиевой конструкции наблюдался 
сходный характер взаимоотношения бактериаль-
ных форм и субстрата [Thorseth et al., 1992; Furnes 
et al., 2004; Гептнер, 2001].

В составе аморфного вещества конденсата уста-
новлены S, Si, Ca, K, иногда в заметном количестве 
присутствуют Mg, P, Cl и Fe. Относительное содер-
жание этих элементов в разных опробованных точ-
ках заметно колеблется. Кроме того, присутствуют 
Na, Ti, Zn и V. Постоянно фиксируется Al, посту-

павший в основном из алюминиевой конструкции, 
разрушавшейся в агрессивном потоке горячего 
пара. На некоторых участках поверхности алюми-
ниевой конструкции отмечены скопления кристал-
лов (рис. 10, в). Единственный элемент, который 
был обнаружен в составе этих кристаллов микро-
зондом, – алюминий. Это позволяет отождествить 
эти кристаллы с бёмитом. Нитчатые бактерии, рас-
полагающиеся на поверхности алюминиевой кон-
струкции, покрывают и, в основном, облекают кри-
сталлы бёмита. Однако в некоторых случаях вид-
но, что часть нитей инкрустируется кристаллами. 
Это может свидетельствовать о том, что бактерии 
заселяли эти участки уже в процессе разрушения 
поверхности ловушки и формирования кристаллов 
бёмита на её поверхности.

Главными компонентами аморфного вещества, 
покрывающего бактериальные структуры, явля-
ются S и Si, в небольшом количестве отмечено 
Fe. Конденсат включает редкие кристаллы гипса, 
а сера, отмеченная только на некоторых участках, 
возможно, входит в состав каких-то углеродистых 
компонентов (рис. 10, г).

В конденсате и диатомитовом сорбенте лову-
шек, экспонировавшихся на геотермальных пло-
щадках Рейкьянес, Несьяведлир и Кризувик, об-
наружены полициклические ароматические угле-
водороды (ПАУ) (таблица 1). Интересно отметить, 
что наибольшее количество ПАУ зафиксировано в 
ловушках фумарольного поля Рейкьянес [Гептнер 
и др., 2005].

Рис. 6. Минерализованные бактерии (СЭМ)
а − скопление минерализованных бактериальных структур с отчетливо выраженной формой гантелей; б − ассоциация 

шарика с нитевидными бактериальными образованиями

Рис. 7. Фрамбоиды пирита, инкрустирующие рас-
тительные остатки (СЭМ)
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В обстановке, близкой к вышеописанной, оби-
тают экстремальные термофилы (кокковидные бак-
терии), обнаруженные и исследованные К. Штетте-
ром в «кипящих» грязевых котлах [Заварзин, 2002]. 
«Кипящие» грязевые котлы являются характерным 
элементом сольфатарных полей Исландии.

9.1.3. Минерализация кремнезёмом 
в водной среде

В водах современных горячих источников, из-
ливающихся на поверхность земли, фоссилизация 
кремнеземом микробиоты и крупных органиче-
ских и неорганических (минеральных) объектов 

Рис. 8. Биоморфные микроструктуры, минерализованные в разных обстановках (СЭМ)
а – железистая биоминерализация: шаровидные и гантелеобразные структуры (стрелки), сложенные гидроксидами 

и оксидами Fe; б, в – смектитовая фоссилизация: овальные тела (б), нити (в); г–е – кремнистая фоссилизация: частичное 
замещение нитчатых и кокоидных бактерий кремнеземом (стрелки) в зоне выделения парогазовых эманаций (г); бактериальные 
нити на поверхности алюминиевой ловушки, покрытые конденсатом из парогазовых струй (д, е)
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Рис. 9. Ловушки, установленные на фумарольном поле Рейкьянес

Рис. 10. Структура разрушения алюминия на контакте поверхности ловушки и конденсата из парогазовых 
струй Фотографии сканирующего электронного микроскопа (СЭМ)

а − ячеистая поверхность алюминия сразу под слоем конденсата, стрелка показывает кокоидное тело бактерии(?); б − ко-
коидные бактериальные структуры, частично покрыты конденсатом, стрелка показывает нитчатое тело бактерии, распола-
гающееся в углублении на поверхности алюминия; в − нитчатая бактерия на поверхности алюминиевой ловушки, сложенной 
кристаллами бёмита, видна одна нить, покрытая этими кристаллами. На врезке кристаллы при большем увеличении; г − кон-
денсат с кристаллами гипса
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происходит быстро и интенсивно. Большая ско-
рость образования кремнистого вещества (опала) 
и формирования отдельных слоев гейзеритов под-
черкивается наличием тончайших особенностей 
морфологии отдельных индивидуумов микробио-
ты и бактериальных матов в целом. На некоторых 
участках гейзериты практически полностью со-
стоят из фоссилизированных бактерий и включают 
многочисленные остатки диатомовых водорослей 
и крупные фрагменты наземной растительности 
(обрывки волокон трав, листья деревьев и др.).

На сколах плотных участков гейзеритов вид-
на волнистая слоистость, огибающая неровности 
любого подстилающего рельефа и (или) крупные 
инородные включения. Мелкие, часто сжатые 
складочки возникают при течении еще не затвер-
девшего кремнистого геля. Как показывают про-
веденные исследования, в большинстве случаев 
слоистые отложения гейзеритов с микростромато-
литовой текстурой возникли в результате абиоген-
ного осаждения кремнезема и фоссилизации раз-
нообразных по размеру и составу органических и 
неорганических образований.

При исследовании большого количества объек-
тов установлено, что микротекстурные и микро-
структурные особенности строения гейзеритов в 
значительной степени определяются характером 
гидродинамики растворов, из которых осаждает-
ся кремнезем.

В зоне длительно действующих, спокойно из-
ливающихся горячих источников и в озерах с го-
рячей водой формируются плотные гейзериты с 

однородной текстурой. В их составе зафиксирова-
ны отдельные элементы бактериальных структур, 
скопления нитей (маты), и часто видны полости 
соответствующего размера, возникшие в крем-
нистом материале после исчезновения органи-
ческого вещества. Здесь же встречаются свежие, 
не минерализованные нитчатые микроструктуры. 
Совместно с бактериями в гейзеритах нередко в 
большом количестве присутствуют панцири диа-
томовых водорослей, тоже запечатанные кремни-
стым веществом.

Анализ обстановок накопления и микрострук-
турных особенностей современных кремнистых 
отложений показал, что в динамически активной 
(текущей, пульсирующей и др.) водной среде при 
осаждении кремнезема возникает целый ряд лож-
ных, биоморфноподобных, микроструктур.

Рассмотрим примеры фоссилизации микро-
биоты в различных обстановках, а также микро- и 
наноструктуры абиогенных аморфных кремни-
стых (опал) образований, по форме напоминаю-
щие фоссилизированные бактерии.

9.1.4. Формирование кремнистых осадков 
в потоках горячей воды, вытекающей 

из скважин
Кремнистые осадки, отлагающиеся на дне и по 

бортам постоянных потоков горячей воды с тем-
пературой более 80 °С, вытекающей из скважин, 
исследовались на геотермальных участках Сварт-
сенги (рис. 11). Здесь формируются слоистые 

Таблица 1. Химический состав глинистых минералов, слагающих различные микроструктурные типы 

Компонент
Анализировавшиеся объекты

1 2 3 4 5 6 7 8
SiO2 48,82 45,85 49,28 47,29 52,37 48,02 48,11 50,30
Al2O3 9,09 8,36 9,21 8,90 9,29 8,83 7,03 3,94
FeO 17,63 20,62 16,81 17,74 17,25 20,48 18,27 24,09
TiO2 trace trace 0,12 0,39 trace trace н. о. н. о.
MnO н. о. н. о. 0,16 0,07 н. о. н. о. н. о.. н. о.
CaO 1,22 1,43 1,30 1,28 1,09 1,60 2,46 0,58
MgO 6,14 5,57 7,57 7,48 5,39 4,91 3,57 3,39
K2O 4,23 4,62 2,73 4,03 4,47 4,06 7,19 8,13
Na2O 2,20 2,88 1,93 1,96 1,71 3,09 5,30 1,55
BaO 0,03 0,15 0,00 0,00 0,00 0,40 н. о. н. о.

P 0,22 0,16 0,00 0,03 0,15 0,16 н. о. н. о.
S 0,26 0,23 0,73 0,90 0,13 0,21 н. о. н. о.
Cl 0,16 0,13 0,16 0,00 0,16 0,23 0,06 0.00

Сумма 90,00 90,00 90,00 90,07 92,01 91,99 91,99 91,98
Примечание: Данные микроанализа (EDX, LINK-860), пересчитанные на 10 % потери при прокаливании для смектитов и 

смешанослойных смектит-иллитов и 8 % для селадонита.
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кремнистые отложения иногда с хорошо выражен-
ной тонкослоистой, волнистой и микроскладчатой 
текстурой, аналогичной той, которая характерна 
для природных источников гейзерного типа. Крем-
нистая масса состоит из скопления округлых и 
овальных тел разного размера с однородной, плот-
ной структурой. Поверхность плотной кремнистой 
массы покрыта тонким слоем мельчайших разно-
размерных комочков (0,6–1,5 мкм в поперечнике). 
Минеральные предметы и нитчатые бактерии, 
встречающиеся в поровом пространстве кремни-

стой массы, также покрыты слоем комочков крем-
незема разного размера (рис. 12, а, б).

На геотермальном поле Несьяведлир про-
бурено много скважин, поставляющих горячую 
воду для электростанции. Около некоторых сква-
жин располагаются кремнистые осадки, образо-
вавшиеся в результате кратковременного (1–2 ч) 
сброса горячей воды (рис. 13). Отложения опала, 
выделяющиеся белым цветом на склонах овра-
гов и в тальвеге ручьев, зафиксировали положе-
ние кратковременных потоков горячей воды, на-

Рис. 11. Искусственное горячее озеро Голубая лагуна (геотермальное поле Свартсенги)

Рис. 12. Биогенные и абиогенные микро- и наноструктуры в кремнистых отложениях, отложившихся из со-
временных потоков горячих вод геотермальной электростанции Свартсенги

а − микроструктура слоистого гейзерита с биоморфно подобной текстурой, тёмное − обломки минералов, фотография 
шлифа; б − фоссилизированные кремнеземом бактериальные нити (стрелки), запечатанные плотной колломорфной массой 
опала, осаждающейся в искусственном горячем озере Голубая лагуна (СЭМ)
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сыщенной кремнеземом. Корка опала до 3–5 см 
мощности, с хорошо выраженными на поверхно-
сти натечными и облекающими формами, покры-
вает сплошным чехлом минеральные обломки и 
частично или полностью замещает растительные 
остатки (водоросли, траву). При исследовании 
внутреннего строения корки в ней установлено 
два доминирующих микроструктурных типа: 
шарики и нити.

Шарики имеют ровную гладкую поверхность, 
их размер колеблется от 1 до 15 мкм. Одиночные 
шарики неравномерно распределены на поверх-
ности нитчатых микроструктур, а на отдельных 
участках они слагают скопления, состоящие из 
агрегатов разноразмерных шариков.

Среди нитчатых микроструктур можно вы-
делить два типа. Первый тип – это цепочки ша-
риков, второй – плотное соединение шариков и 
уплощенных овальных тел. В последнем случае 
создается впечатление секционного строения 
нити. Поперечный размер нитей, состоящих из 
шариков, соединенных в цепи, изменяется от 2 до 
6 мкм. Они изгибаются, ветвятся и соединяются 
перемычками друг с другом. В окружении нитей 
рассеяно много одиночных шариков разного раз-
мера (рис. 14, а–в).

Нити, состоящие из овальных тел, слагают пуч-
ки, в которых отдельные индивидуумы вытянуты 
однонаправлено и образуют сложно переплетен-
ную структуру: изгибаются, ветвятся, а также 
сливаются в одну плоскую структуру. Окончания 
нитей закругленные, а на сколе внутри них видно 
однородное плотное строение кремнистого мате-

риала. На исследованных участках корки попереч-
ные размеры нитей близки – около 20 мкм.

Кремнистые осадки, формирующиеся в на-
стоящее время в зоне постоянного сброса горячей 
воды из скважины, были собраны и исследованы 
на геотермальном поле Хверагерди. Горячая вода 
от устья скважины стекает по искусственному 
деревянному желобу и впадает в холодный ручей 
(рис. 15). Основная масса опала отлагается у ниж-
него конца желоба, где горячий поток интенсивно 
разбрызгивается и испаряется на поверхности ва-
лунов. Наибольшая мощность опаловой корки на 
поверхности постоянно смачивающихся валунов 
достигает 2–4 см. Ниже по ручью горячая вода 
смешивается с холодной, и выпадение кремнезе-
ма прекращается.

Изучение микро- и наноструктуры опаловых 
корок, сформировавшихся в рассматриваемых 
условиях, выявило наличие в их строении много-
численных нитчатых микроструктур в ассоциа-
ции с единичными коккоидными образованиями 
и цепочками овальных тел (рис. 16, а, б). Обра-
щает внимание очень маленький размер нитчатых 
и коккоидных структур. Диаметр нитей от 0,8 до 
1,0 мкм. Единичные и собранные в цепочки кокко-
идные структуры имеют близкие размеры – около 
0,3–0,5 мкм. Отдельно расположенные шароо-
бразные микроструктуры покрыты тончайшей 
кремнистой пленкой, соединяющей их друг с дру-
гом (см. рис. 16, в). Здесь же в кремнистых осад-
ках встречены в различной степени фоссилизиро-
ванные бактериальные нити. От рассмотренных 
выше кремнистых нитчатых структур они отлича-

Рис. 13. Отложения кремнезёма (белое), выпавшие из горячей воды скважины
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ются несколько большим размером (до 3–4 мкм) и 
гладкой поверхностью, на которой расположены 
редкие единичные почковидные наросты кремне-
зема (см. рис. 16, г).

Большое количество и морфологическое раз-
нообразие фоссилизированных кремнеземом 
бактерий, встреченных в самых разнообразных 
обстановках, связано с быстрым формированием 
аморфного вещества, «консервирующего» все ор-
ганические и минеральные образования. На мно-
гих примерах было установлено, что в ограни-
ченном, микроскопическом объеме кремнистого 
осадка встречаются бактерии с разной степенью 
окремнения и бактерии, не затронутые этим про-
цессом. Это рассматривается как определенное 
свидетельство пассивной роли бактерий в про-
цессе кремненакопления. Органика, как и ряд ми-
неральных объектов, расположенных рядом, име-
ют кремнистую корку сходной толщины, а также 
микро- и наноструктуру. Кремнистый материал, 
запечатавший органические и минеральные об-
разования, препятствует их последующему изме-
нению. Так, например, легко трансформирующее-
ся свежее сидеромелановое стекло в кремнистом 

Рис. 14. Современные абиогенные кремни-
стые образования (СЭМ)

а − нити, образованные плотно слившимися окру-
глыми телами; б − нити, состоящие из склеившихся 
шариков; в − шарики на поверхности и между нитями

Рис. 15. Отложения кремнезёма (стрелка) из горя-
чей воды, постоянно вытекающей из скважины, геотер-
мальное поле Хверагерди (СЭМ)
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цементе остается свежим в агрессивной и часто 
меняющейся среде сольфатарного поля. Органи-
ческие остатки, запечатанные быстро формирую-
щимся кремнистым цементом, сохраняют многие 
детали своего строения.

Однако именно в зоне кремненакопления воз-
никает наибольшая трудность диагностики фос-
силизированных бактерий среди большого разно-
образия абиогенно образующихся микроструктур 
кремнистого материала (см. рис. 16). Когда фор-
мирование кремнистого геля происходит в дви-
жущейся водной среде, структуры, сходные по 
форме и размеру с бактериальными, встречаются 
довольно часто. Абиогенное формирование био-
морфноподобных микро- и наноструктур в зоне 
кремненакопления заставляет с большой осто-
рожностью оценивать роль бактериальной дея-
тельности в осаждении кремнистого материала и 
говорить о биогенном происхождении микростро-
матолитовой текстуры гейзеритов.

9.1.5. Кремнистые осадки, образующиеся 
в пульсирующих источниках 

гейзерного типа
Кремнезем, отлагающийся из горячей воды, пе-

риодически поступающей на поверхность земли, 
слагает сильно пористые микрослоистые структу-
ры строматолитового типа. Эти отложения вклю-
чают большое количество минерализованных ор-
ганических остатков и разнообразных минераль-
ных фрагментов. Хорошим примером подобных 
образований могут быть кремнистые отложения 
термальной площади Большой Гейзер.

Характерной особенностью образований этого 
типа является наличие дендритовидных (в пло-
ском срезе шлифа) структур, формирующихся в 
результате испарения тонких пленок воды, рас-
текающейся на поверхности гейзеритовой по-
стройки (рис. 17). Отдельные микрослойки гейзе-
рита обогащены разнообразными обломками по-
род, стекла и минералов, попадающих в область 

Рис. 16. Абиогенные биоморфноподобные микро- и наноструктуры кремнистых осадков (СЭМ)
а – общий вид скопления нитей; б – микроструктура нитей; в – шарики, соединяющиеся друг с другом и покрытые тон-

чайшей кремнистой пленкой; г – нитчатые бактерии с редкими шариками кремнезема (стрелки) на поверхности (начальная 
стадия кремнистой фоссилизации)
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кремненакопления с ветром. Они переслаиваются 
со слойками, содержащими большое количество 
фоссилизированной органики, или целиком сла-
гаются минерализованными бактериальными ма-
тами. Важно отметить, что обломки базальтового 
(сидеромеланового) стекла, запечатанные в крем-
нистом материале, остаются неизмененными, тог-
да как за пределами области кремненакопления в 
этой же геотермальной зоне все обломки сидеро-
меланового стекла в той или иной мере замещены 
палагонитом и (или) слоистыми силикатами.

Кремнезем, отлагающийся на поверхности 
органических и неорганических фрагментов, со-
стоит из компактно упакованных мельчайших, 
разноразмерных сгустков, круглых комочков и 
шариков с ровной поверхностью. Размер комоч-
ков и шариков колеблется в широких пределах 
– от 0,3 до 4 мкм и более. Поперечный размер 
бактериальных нитей, не покрытых кремнистым 
материалом, – от 0,5 до 2,0 мкм. Нити, покрытые 
кремнистым веществом, значительно толще, их 
размер достигает 15–20 мкм (рис. 18, а, б). Фос-
силизированные микроструктуры располагают-
ся рядом с нитями, полностью лишенными крем-
нистого материала. Часто встречаются нити, на 
которых видны незначительные скопления крем-
незема в виде отдельных шариков или их неболь-
ших скоплений. В бактериальных матах все про-
странство между нитями затянуто тонкой плен-
кой, состоящей из плотно упакованных шариков. 
Эта пленка, как легкая пористая вуаль, висит в 
свободном пространстве между вытянутыми 
нитями (см. рис. 18, в). Здесь же присутствуют 
нитчатые бактериальные структуры, полностью 
лишенные выделений кремнезема на их поверх-
ности (см. рис. 18, г).

9.1.6. Минерализация микробиоты 
в искусственном озере, питающимся 

горячей водой из скважин
На геотермальных участках Рейкьянес и Сварт-

сенги кремнистые отложения формируются в ис-
кусственных озерах, питающихся горячей водой, 
вытекающей из скважин.

На берегу озер, в зоне спокойных, малопод-
вижных вод, скопления кремнезема состоят из 
разноразмерных мельчайших комочков, которые 
накладываются друг на друга, объединяясь в бо-
лее крупные (30 мкм и больше) микроструктуры 
с плавными, закругленными очертаниями (рис. 
19, а). Микрокомковатые выделения кремнезема 
покрывают сплошным чехлом все минеральные 
объекты и всевозможные органические остатки, 
включая нитчатые бактерии. Толщина изгибаю-
щихся, ветвящихся и пересекающихся нитчатых 
бактерий, покрытых кремнистыми выделениями, 
колеблется от 2–3 до 11–12 мкм в поперечнике 
(рис. 19, б, в). На сколе некоторых из них отчетли-
во видно круглое отверстие диаметром около 1–1,5 
мкм. Здесь же зафиксированы нитчатые бактерии 
(диаметром 0,8 мкм), не затронутые процессом 
фоссилизации и не покрытые кремнистой коркой.

9.1.7. Обстановки постоянного 
поступления пара и горячей воды

В зоне постоянного поступления пара к по-
верхности земли кремнистый цемент формирует-
ся в подводной и наземной обстановках.

На геотермальном поле Оксарфьордур (Скоу-
галон) локальная цементация песчаного пляжа 
связана с отложением кремнезема на участках, 
прогревающихся в настоящее время горячим па-
ром до 50–70 °С. В зоне прогрева донных осад-
ков широко развиты бактериально-диатомовые 
маты (рис. 19, г, д), которые содержат большое 
количество выделений опала. Поверхность ма-
тов покрыта тонкой кремнистой коркой, отдель-
ные части которой характеризуются глобулярной 
микроструктурой. В этой зоне все терригенные 
обломки, диатомовые водоросли и многочислен-
ные нитчатые бактериальные сообщества также 
покрыты тонким слоем микроглобулярных вы-
делений кремнезема. Микроглобули разного раз-
мера располагаются рядом, образуя, в свою оче-
редь, агрегатные скопления, независимо от того 
развиты ли они на поверхности органических или 
минеральных остатков. Преобладающий размер 
основной массы глобул колеблется от 1 до 5 мкм. 
Толщина фоссилизированных нитчатых бактери-
альных структур – около 2,5 мкм. Плотно прилега-
ющие нити при фоссилизации сливаются вместе в 
сплошной покров, местами включающий панцири 

Рис. 17. Дендритовая структура гейзерита, Большой 
Гейзер. Фотография шлифа
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диатомовых водорослей, которые также в различ-
ной степени покрыты тонким слоем кремнезема. 
В составе кремнистого вещества в качестве вто-
ростепенных компонентов при исследовании на 
микрозонде установлены (в порядке уменьшения 
относительного содержания) Al, Ca, K и Fe.

На геотермальном участке Несьяведлир иссле-
дованные кремнистые скопления образовались на 
поверхности голоценового лавового потока ба-
зальтов в зоне интенсивного выделения горячих 

газов и пара. В месте выхода парогазовых струй 
плотные корки кремнезема, включают разноо-
бразные остатки микробиоты (рис. 19, е). На ско-
лах кремнистой корки отчетливо видны отпечатки 
и пустые полости (диаметр 2–3 мкм) от достаточ-
но крупных нитчатых бактерий. Здесь же присут-
ствуют современные нитчатые бактерии, не име-
ющие следов фоссилизации. Поперечное сечение 
нитчатых бактерий – от 1,8 до 2,5 мкм. Бактерии, 
вероятно, постоянно заселяли эти участки форми-

Рис. 18. Биоморфные структуры в кремнистых осадках горячих вод Большого Гейзера (СЭМ)
а – нити и пленки; б – деталь нити, покрытой выделениями кремнезема; в – ассоциация фоссилизированных нитей, слип-

шихся в пленку, здесь же видны нити с небольшим количеством осажденного на их поверхности кремнистого материала 
(стрелки); г – нити, не покрытые кремнистым веществом

Рис. 19. Кремнистая фоссилизация в разных обстановках (СЭМ)
Искусственное озеро Голубая лагуна (Свартсенги), питающееся горячей водой из скважин (а, б, в): а − скопления кремне-

зёма, покрывающие минеральный субстрат на дне и на берегу озера; б – полностью фоссилизированные нитчатые бактерии; в 
– частично фоссилизированная нить; зона парогазовых эманаций на прогретых участках лагуны Оксарфьордур (г, д): г – фос-
силизированный бактериальный мат; д – увеличенный фрагмент фоссилизированного бактериального мата и терригенного 
обломка, покрытого микроглобулярной кремнистой коркой; парогазовые струи на лавовом потоке, Несьяведлир: е – крем-
нистая корка, в которой крупные круглые отверстия фиксируют местопребывание современных нитчатых бактерий, мелкие 
– единичных бактерий и цепочек палочковидных бактерий (стрелки); горячий источник, Лендманналойгар: ж – фоссилизиро-
ванный бактериальный мат, бактерии замещены скоплением мельчайших кремнистых изоморфных обособлений
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рующейся кремнистой корки, поэтому исследо-
ванный образец включает не только нити, фосси-
лизированные кремнеземом, но и такие, которые 
еще не были покрыты кремнистой оболочкой. 
Кремнистая масса корки включает большое коли-
чество отпечатков мелких одиночных (по длинной 
оси их размер не превышает 2 мкм) и цепочечных 
бактериальных структур.

У выхода на поверхность земли горячих при-
родных источников, отличающихся постоянным 
дебитом вытекающей воды, также накапливаются 
плотные кремнистые осадки. На геотермальной 
площади Лендманналойгар кремнистые (опал) 
корки, формирующиеся у каптированного источ-
ника, включают многочисленные в различной сте-
пени минерализованные и неминерализованные 
остатки микробиоты (рис. 19, ж). На участках, 
сложенных однородным кремнистым веществом, 
хорошо различимы слепки от диатомовых водо-
рослей, бактериальных нитей, шариков и палочек. 
Минерализованные бактериальные маты состоят 
из мельчайших (0,3–0,4 мкм) кремнистых комоч-
ков, полностью замещающих весь объем прямых 
и изогнутых палочкообразных бактерий.

9.1.8. Биохемогенная минерализация 
в подводном горячем источнике

Существование горячего источника на дне моря 
во фьорде Северной Исландии было известно дав-
но, но детальные исследования удалось выполнить 
только в последние годы [Geptner et. al,. 2002]. Го-
рячий источник располагается в Эйьяфьордуре в 
1,8 км от берега на пологом холме, поднимающим-
ся от 100 до 60 м ниже уровня моря (рис. 20). На 
холме располагаются два остроконечных конуса, 
возвышающихся на 35 и 15 м ниже уровня моря. 
На поверхности конусов обнаружено несколько 
активных с горячей водой выходных отверстий и 
множество уже не действующих. Максимальная 
замеренная температура источников составила 
71,6 °С. Химический состав источников (pH ~ 
10,0) очень близок к пресным геотермальным во-
дам, выходящим на поверхности земли в районе 
фьорда. Судя по составу стабильных изотопов (δD 
и δ18O) район формирования пресной воды источ-
ников располагается далеко на юге Исландии. В 
источниках, выходящих на дне фьорда, обнаруже-
на термофильная микробиота.

Холм сложен морскими осадками и минераль-
ными компонентами, выпавшими из горячих ис-
точников. Исследованные образцы (Е-2 и Е-3) ха-
рактеризуют разные подводные постройки, распо-
лагающиеся соответственно на глубине 57 и 30 м 
ниже уровня моря. Терригенный материал этих 
построек состоит в основном из кристаллов пла-

гиоклазов и пироксенов, небольшого количества 
палагонитизированного сидеромеланового стек-
ла и обломков, состоящих из зелёных глинистых 
минералов. Аутигенные минералы представлены 

Рис. 20. Карта расположения горячего источника 
на дне Эйьяфьордура (стрелка) с указанием основных 
геологических структурных элементов (простирание/
падение базальтов, геотермальные источники, направ-
ление дайкового роя) (по: [Geptner at al., 2002])
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слоистыми силикатами белого цвета, кальцитом 
и гидроксидами железа. Аутигенные глинистые 
минералы слагают белые, полупрозрачные и про-
зрачные (в шлифах) глобулы, нити и червеобраз-
ные структуры.

В составе исследованных образцов обнаружены 
полициклические ароматические углеводороды, 
мигрирующие с горячими водами и захватываю-
щиеся слоистыми силикатами при их кристаллиза-
ции. В сапоните их значительно больше по срав-
нению с плохо окристаллизованным веществом. 
В образце Е-2, в составе которого среди слоистых 
силикатов главную роль играет сапонит, на скани-
рующем электронном микроскопе было выделено 
четыре микроструктурных типа: 1) нити, 2) глобули 
и полусферы, 3) цепочки глобул, 4) плотные массы. 
Диаметр изгибающихся и ветвящихся нитей из-
меняется от 5 до 8 мкм (рис. 21, а). Максимальная 
наблюдавшаяся длина нити достигала 60 мкм. На 

поперечных срезах видно, что нить состоит из ра-
диально расположенных таблитчатых кристаллов 
(рис. 21, б). В некоторых случаях удалось увидеть 
отверстие, располагающееся в центральной части 
нити (рис. 21, в). Наличие полости внутри нитей 
подтверждает обломок мелкопесчаной размерно-
сти, обнаруженный на поперечном сколе вытяну-
той структуры (рис. 21, г).

Глобулы состоят из радиально ориентирован-
ных агрегатов пластинчатых кристаллов. Их раз-
мер колеблется от 1 до 30 мкм в диаметре. Многие 
глобулы образованы скоплением нескольких кру-
глых или полукруглых тел. Наблюдались вытяну-
тые структуры, образованные тесно соприкасаю-
щимися глобулами, соединёнными друг с другом 
короткими нитями (рис. 22, а, б).

В плотной массе на сколе ровной или бугри-
стой поверхности иногда отчётливо видна кон-
центрическая зональность.

Рис. 21. Микроструктурные типы в глинистом веществе (сапонит), образец E-2, (СЭМ)
а − ветвящиеся и пересекающиеся нити, ассоциирующие с микроглобулями на их поверхности и в открытом простран-

стве; б − поперечный срез нити с радиальной структурой пластинчатых агрегатов глинистого вещества; в − нитчатая структура 
с открытым центральным отверстием; г − терригенный компонент внутри нити, обратить внимание на свободные полости 
вокруг обломка
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С поверхности все биоморфные образования 
покрыты глинистым материалом, отличающимся 
характерной сотовой микротекстурой с многочис-
ленными овальными или круглыми отверстиями 
(см. рис. 22, а, б; рис. 22, в). На внутренней стенке 
канала нитевидной структуры удалось зафиксиро-
вать продольную штриховку, свидетельствующую 
о движении бактериальной нити внутри её мине-
рализующегося чехла (рис. 22, г) [Герасименко и 
др. 1996].

В образце Е-3 установлено три типа нитчатых 
микроструктур: 1) структуры с ровной и гладкой 
поверхностью; 2) структуры с отчётливым секци-
онным строением 3) и структуры, состоящие из 
цепочки шариков плотно прижатых друг к другу. 
Среди всех типов микроструктур часто встреча-
ются ветвящиеся и пересекающиеся нити. Наи-
меньший диаметр нитей менее 0,5 мкм, но у боль-
шей части диаметр нити составляет 5−10 мкм и 
даже больше. На изломе видна плотная однород-
ная структура слагающего нити вещества. Иногда 
на поперечном срезе удаётся увидеть круглое от-
верстие в центре нити (рис. 23, а–г).

Секционное строение наблюдается на нитях 
разного размера и диаметра. В образце Е-2 с са-

понитом секционное строение нитей сохраняется 
редко, маскируясь хорошо окристаллизованным 
глинистым веществом. Напротив, в образце Е-3, 
состоящем в основном из аморфного вещества, 
секционное строение проявляется достаточно от-
чётливо. Секционное строение определённо сви-
детельствует о последовательном формировании 
аморфного вещества на поверхности растущих 
бактериальных нитей.

Детальное исследование микроструктурных 
особенностей и состава вещества, слагающего 
нити, показало, что можно уверенно говорить о 
перекристаллизации глинистого вещества в образ-
це Е-2, первоначально сформированного аморф-
ным гелеобразным веществом подобным тому, 
которое обнаружено в образце Е-3 [Geptner et al., 
2002]. Круглые вытянутые каналы внутри нитей 
образовались после разрушения и исчезновения 
органического вещества, вокруг которого проис-
ходила коагуляция аморфного вещества и после-
дующая его раскристаллизация, как это видно в 
образце Е-2.

В литературе приводятся многочисленные 
примеры биоморфных микро- и наноструктур, 
возникших при формировании глинистых мине-

Рис. 22. Микроструктурные типы в глинистом ве-
ществе (сапонит), образец Е-2, (СЭМ)

а − нитчатая структура, состоящая из цепочки шариков 
(микроглобул) с многочисленными отверстиями на поверх-
ности; б − нить, состоящая из цепочки шариков, на поверх-
ности с характерная сотовая структура глинистого вещества 
с многочисленными отверстиями; в − продольная штриховка 
на внутренней поверхности канала нитчатой структуры, воз-
никшая при «выползании» бактерии при фоссилизации её 
чехла
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ралов в подводной гидротермальной обстановке 
в зоне спрединга (белые и чёрные курильщики) 
[Marteinsson et al., 1977].

Существуют многочисленные свидетельства 
бактериального влияния на осаждение карбона-
тов, магнетита, железо-кремнистых и фосфатных 
минералов, слоистых силикатов и минералов с 
мышьяком [Заварзин, 2002; Lowenstam, 1981; Fer-
ris et al., 1986; Köhler et al., 1994; Petersen et al., 
1986; Geptner et al., 1995; Folk 1993; Folk, Lynch, 
1997; Chafetz, Folk,1984; Tazaki, 1997]. Примеры 
фоссилизированных бактерий приводятся из раз-
личных районов в пресноводной и морской гидро-
термальных обстановках, в отложениях с разным 
минеральным составом. Смектиты – обычный 
компонент гидротермальной обстановки и подво-
дных курильщиков. Биоморфные микрострукту-
ры, аналогичные рассмотренным выше, отмечены 
в отложениях подводных гидротермальных по-

строек (курильщиков) в ряде современных рифто-
вых структур [Köhler et al., 1994].

Детально состав рассматриваемых биоморф-
ных образований приведён в работе [Geptner et 
al., 2002]. Здесь необходимо отметить основные 
особенности состава исследованных образцов, 
позволяющие придти к выводу о скорости мине-
рализации и влиянии бактериальной активности 
при формировании биоморфных микро- и нано-
структур.

Сопоставление данных рентгена для образцов 
Е-2 и Е-3 показали, что слагающие их сходные 
микро- и наноструктуры отличаются по мине-
ральному составу. Вещество образца Е-2 пред-
ставлено хорошо окристаллизованными слоисты-
ми силикатами (сапонитом), а вещество образца 
Е-3, судя по данным рентгеновского анализа, со-
стоит в основном из слабо окристаллизованного 
аморфного силикагеля.

Рис. 23. Микроструктурные типы аморфного вещества, вероятного предшественника слоистых силикатов, 
образец Е-3, (СЭМ)

Нити с ровной поверхностью, сложены аморфным веществом (а, б): а − пересекающиеся нити разной толщины, мине-
рализация отдельных нитей происходила не одновременно; б − пересекающиеся и ветвящиеся нити, образующие структуру, 
сходную с паутиной; Нити, ассоциирующие с микроглобулярными структурами, и секционного строения (в, г): в − круглая 
полость внутри нити (стрелка); г − скопление ветвящихся и пересекающихся нитей с секционным строением (стрелка) в ас-
социации с редкими микроглобулями
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Образец Е-2 отобран из нижних горизонтов 
подводной постройки, а Е-3 – из верхних, где в 
настоящее время располагаются отверстия с вы-
текающей горячей водой. Следовательно, есть все 
основания считать, что хорошо окристаллизован-
ные осадки образца Е-2 образовались раньше.

Первоначально фоссилизация нитей и ассоци-
ирующих с ними микроглобул осуществлялась ге-
леобразным веществом (силикагелем). Сложенные 
силикагелем нити запечатаны кристаллами каль-
цита, формировавшимися в подводной постройке 
одновременно с фоссилизацией бактериальных 
нитей (рис. 24, а, б). Известно, что осаждение кар-
бонатов кальция в морской воде при участии бак-
терий происходит очень быстро [Castanier et al., 
1989; Adams, Schofi eld, 1983; Perry, 1999]. Вероят-
но, аморфное вещество осадков образца Е-2 после 
формирования кристаллов кальцита постепенно 

изменялось, замещаясь хорошо окристаллизован-
ными слоистыми силикатами (сапонитом). Этот 
процесс происходил при воздействии термаль-
ных вод. По данным рентгеновского анализа, в 
составе исследованных микро- и наноструктур, 
сложенных слоистыми силикатами, присутствует 
органическое вещество. Было установлено, что в 
осадках образца Е-2, дольше экспонировавшихся 
в термальной среде, обнаружено больше полици-
клических ароматических углеводородов (1336 
ppb) по сравнению с более молодым аморфным 
веществом образца Е-3 (27 ppb).

Имеется достаточно оснований утверждать, 
что нитевидные и глобулярные микроструктуры 
формировались в результате минерализации бак-
териальных чехлов силикагелем с последующим 
его замещением сапонитом. Бактериальная актив-
ность могла влиять на скорость осаждения аморф-

Рис. 24. Кристаллы кальцита и бактериальные нити, фоссилизированные аморфным силикагелем (СЭМ)
а − общий вид взаимоотношения кальцита и бактериальных нитей, фоссилизированных силикагелем; б − терминальная 

часть бактериальных нитей, запечатанных кальцитом

ного вещества, а образование in situ слоистых си-
ликатов способствовало захвату из термального 
раствора углеводородов и их консервации в кри-
сталлической структуре сапонита.

Итак, на поверхности земли во всех зонах ги-
дротермального изменения в условиях повышен-
ных температур и газовых эманаций возникает 
благоприятная обстановка для обитания микро-
биоты. Наличие бактериальных форм, минерали-
зованных глинистыми, железистыми и кремни-
стыми минералами в современных горячих источ-
никах и на сольфатарных полях, указывает на воз-
можность существования жизни в разнообразных 
условиях высокотемпературного гидротермально-
го процесса. В древних отложениях некоторые па-
раметры этих условий могут быть восстановлены 

или уточнены при анализе минерального состава 
и обстановки формирования измененных пород.

В зоне современной гидротермальной актив-
ности жизнедеятельность бактерий не влияет на 
минеральный состав смектитов и кремнезема. 
Бактерии представляют собой основу или каркас, 
на котором в дальнейшем формируются мине-
ральные новообразования, состав которых зави-
сит от состава термальных вод.

Характерная особенность кремнистой мине-
рализации в гидротермальных условиях состоит 
в том, что в движущейся воде с большим коли-
чеством растворенного кремнезема без всякого 
влияния живых организмов образуются микро- и 
наноструктуры (типа мембранных трубок), мор-
фологически и по размеру сходные с теми, кото-
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рые характерны для фоссилизированных бактери-
альных остатков.

9.2. Минерализованные микроорганизмы 
гидротермальной эндобиосферы

Бактериальные сообщества хорошо изучены в 
гидротермальных водах на поверхности земли в 
пределах фотической зоны. Значительно меньше 
сведений имеется о существовании и формах жиз-
ни в глубоких горизонтах пород, промываемых 
нагретыми подземными водами.

В ряде районов Исландии в мощных наземных 
толщах миоценовых платобазальтов, погружав-
шихся ниже уровня подземных вод и промывав-
шихся нагретыми водами, выявлены минерали-
зованные микроорганизмы и их колонии, свиде-
тельствующие о существовавшей глубоко в толще 
вулканогенных пород жизни (эндобиосферы). 
Основные районы исследования и отбора образ-
цов с фоссилизированными микроорганизмами 
показаны на рис. 25.

Исландия – очень хороший объект для изуче-
ния возникновения и существования жизни в ги-
дротермальных системах глубоких подземных 
горизонтов. Как уже указывалось при обзоре гео-
логического строения, остров сложен практически 
целиком вулканогенными породами. В основном 
это базальты, не более 10 % составляют кислые по-
роды. Роль осадочных пород, содержащих какие-
либо биогенные остатки, ничтожно мала. Поэтому 
с большой долей вероятности можно говорить о 

том, что появление биоты в гидротермальных си-
стемах Исландии вряд ли может быть связано с ми-
грацией из осадочной оболочки литосферы.

В верхней низкотемпературной зоне гидротер-
мально измененных базальтов Исландии широко 
распространены глинистые минералы. Смектиты 
среди глинистых минералов играют главную роль, 
а в ряде районов совместно с ними встречается 
или даже доминирует селадонит. Формирование 
селадонитовой минерализации парагенетически 
связано с кремнистой минерализацией и в основ-
ном приурочено к трещинно-дайковым роям. В 
этой зоне образование вторичных минералов свя-
зано с подземными водами, промывавшими поми-
мо базальтов кислые субвулканические интрузии 
центральных вулканов [Гептнер, Петрова, 1996]. 
Современные процессы кремнистой минерали-
зации (опал) на поверхности земли рассматрива-
лись выше.

Детальные исследования гидротермалитов на 
поверхности земли позволили выяснить некото-
рые особенности современной минерализации 
микробиоты и замещения органики глинистыми 
минералами, гидроксидами и оксидами железа, а 
также кремнеземом [Гептнер и др., 2005]. Меньше 
известно о процессах минерализации в глубоких 
горизонтах пород, промывавшихся нагретыми 
подземными водами. Некоторые примеры мине-
рализации биоморфных микро- и наноструктур 
при активном воздействии гидротерм на разных 
уровнях подземной обстановки рассматривались в 
работах: [Geptner at al., 1995; Гептнер и др. 1997].

Рис. 25. Основные районы исследования и отбора образцов с фоссилизированными микроорганизмами
1−4 местонахождения в районе Эйьяфьордура; 5 − Брейддалур; 6 Беруфьордур; 7 − Кодлафьордур; 8 − долина реки Нор-

дурау
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Наиболее широко распространена минерали-
зация, состоящая из слоистых силикатов смектит-
селадонитового состава и формирующаяся на на-
чальной, низкотемпературной, стадии изменения 
пород, погружавшихся ниже уровня подземных 
вод. Необходимо заметить, что селадонит − харак-
терный гидротермальный минерал, по структуре 
и химическому составу являющийся «ближайшим 
родственником» глауконитов. Участие микроор-
ганизмов в формировании смектитов и глаукони-
тов в зоне диагенеза современных осадков сейчас 
можно считать определенно установленным [Геп-
тнер, Ивановская, 1998, 2000].

Диагностика биоморфных или биоморфно-
подобных микроструктур в слоистых силикатах 
проводилась при сравнении и сопоставлении с 
уже известными минерализованными в разных 
условиях бактериальными формами жизни. Это – 
современные примеры фоссилизации в естествен-
ных условиях и проводящиеся в лаборатории. 
Подавляющее большинство имеющихся данных 
относится к микробиоте, жившей на поверхности 
земли. Хорошо известны примеры минерализа-
ции микроорганизмов железистыми и марган-
цевыми минералами, карбонатами, фосфатами, 
кремнистыми минералами. В последнее время об-
наружены микроорганизмы, минерализованные 
глинистыми минералами разного состава в зоне 
разгрузки термальных вод на дне океана и на по-
верхности земли.

Интересные результаты, подтверждающие ак-
тивную роль бактерий при формировании глини-
стых минералов, получены при исследовании воз-
действия бактерий на базальты в искусственной 
гидротермальной системе. Эти исследования про-
водились А.Р. Гептнером совместно с исландскими 
гидрохимиками и биологами (Hrefna Kristmanns-
dottir, Jakob K. Kristjansson, Viggo Th. Marteinsson) 
в 1997–1998 гг. Образцы базальтов и (сидеромела-
нового) стекла, погруженные в специально подго-
товленные растворы с живыми бактериальными 
сообществами, аналогичными обитающим в со-
временных термальных системах Исландии, вы-
держивались в течение 9 месяцев при температуре 
75° С. Полученные результаты свидетельствуют о 
большой роли бактерий при разрушении базальто-
вого материала и формировании слоистых силика-
тов (рис. 26, а–д) [Гептнер, 2002].

На поверхности обломков базальтов, базаль-
тового стекла, подвергавшихся термальной обра-
ботке с бактериями, среди вторичных минералов 
обнаружены характерные биоморфноподобные 
структуры (нити, одиночные и скопления круглых 
тел, похожих на нанобактерии (см. рис. 26, a−г). 
На некоторых участках среди вторичных минера-
лов хорошо различимы новообразования морфо-

логически похожие на чешуйки слоистых силика-
тов (см. рис. 26, д). На поверхности стерильных 
образцов пород вторичная минерализация проя-
вилась значительно слабее, а биоморфноподоб-
ные структуры отсутствуют.

Появление слоистых силикатов, слагающих 
биоморфные микроструктуры, достаточно опре-
деленно диагностируется при сравнении морфо-
логии новообразованного вещества, полученного 
в упомянутой выше искусственной гидротермаль-
ной системе и при рассмотрении биохемогенных 
глинистых образований, участвующих в строении 
современной постройки подводного горячего ис-
точника в Эйьяфьорде [Geptner et al., 2002], с био-
морфными структурами из миоцен-плиоценовых 
платобазальтов [Geptner et al., 1995].

Важно подчеркнуть, что одинаковые по форме, 
составу и размерам минерализованные бактери-
альные структуры были встречены в современных 
и более древних отложениях в разных районах 
острова. Характер этих образований и их взаи-
моотношение с вмещающими породами опреде-
ленно свидетельствуют о первично коллоидном 
осаждении материала и последующем превраще-
нии в слоистые силикаты смектит-селадонитового 
состава.

9.2.1. Типы минерализованных биоморфных 
структур

Наблюдения в поле и исследование в лабора-
тории выявили ряд характерных микроструктур 
слоистых силикатов селадонитового и смектит-
селадонитового состава, располагающихся по 
стенкам и в свободном пространстве трещин, га-
зовых пустот и разнообразных полостей в лавах. 
Важно подчеркнуть, что одинаковые по форме, 
составу и размерам структуры были встречены в 
разных районах. Метаколлоидный характер этих 
структур (микроглобулярные формы, ветвящие-
ся и изгибающиеся нити, сферы и полусферы на 
стенках пустот и т.д.) и взаимоотношения их с бо-
лее поздними, запечатывающими минералами и 
вмещающими породами, определенно свидетель-
ствуют о первично микроскопически-аморфном 
(коллоидном) осаждении материала, последую-
щей его раскристаллизации и превращении в 
слоистые силикаты селадонитового и смектит-
селадонитового состава [Чухров, 1955].

Выделение типов среди подобных образований 
в значительной степени зависит от того, при каком 
увеличении производится наблюдение. Для того 
чтобы иметь возможность сопоставлять резуль-
таты наблюдений в оптический и сканирующий 
электронный микроскоп (СЭМ), все удлинённые 
агрегаты глинистых минералов рассматриваются 
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как нити, а круглые или шарообразные структу-
ры − как сферы. Среди глинистых агрегатов по их 
цвету и текстурным особенностям выделены не-
сколько типов: 1) каёмки глинистых минералов в 
открытых полостях базальтов, 2) скопления гли-
нистых минералов, заполняющие частично или 
полностью разнообразные полости, 3) глинистые 
образования, образующие седиментационные или 
гравитационные уровни в открытых полостях, 4) 
вытянутые червеобразные структуры или нити, 5) 

шары или сферы, 6) структуры полусфер, 7) плён-
ки, 8) крустификационные каёмки (рис. 27, а, б).

9.2.2. Результаты оптических 
исследований агрегатов глинистых 

минералов
Характерные черты глинистых биоморфнопо-

добных образований и их взаимоотношение друг 
с другом выявлены при изучении шлифов базаль-

Рис. 26. Результаты лабораторного эксперимента. 
Продукты преобразования базальтов и базальтового 
(сидеромеланового) стекла, сформировавшиеся в кон-
тейнере, закрытом от света в течение 9 месяцев при 
температуре ~ 75 °С с участием бактериальных термо-
филов (СЭМ)

а − нитчатые и шарообразные бактериальные структу-
ры; б − крупная, минерализованная нитчатая бактериальная 
структура, покрытая микроглобулярным веществом с эле-
ментами вытянутых, нитевидных образований (стрелка); в, 
г − нанобактерии на поверхности листочков слоистых сили-
катов (стрелки); д − микроглобулярная структура частички 
слоистых силикатов − начальная стадия преобразования си-
ликатного коллоида.
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Рис. 27. Хемогенные и биохемогенные 
типы вторичной минерализации в полостях 
лавовых потоков, а − зарисовки шлифов, б − 
фотография шлифа.

а − I − хемогенное, стратиформное заполнение 
газовой полости глинистыми минералами; II − био-
хемогенные селадонитовые нити в смектитовом це-
менте; III − метаколлоидные смектит-селадонитовые 
полусферы на стенках газовой полости: IIIа − об-
щий вид, IIIб − деталь строения; IV − биохемоген-
ные селадонитовые нитчатые структуры в газовой 
полости: IVа − общий вид, IVб − деталь строения; 
V − соотношение биохемогенных селадонитовых 
нитчатых структур и хемогенных стратиформных 
смектитов и кремнистых минералов: Vа − общий 
вид, Vб − деталь строения;

б − газовая полость заполненная селадонитовы-
ми нитчатыми структурами, аналог IV на рис. 3а
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товых лав из зоны низкотемпературного гидро-
термального изменения.

Нити. Среди биоморфных структур, обнаружен-
ных в изученных местонахождениях, структуры 
нитей часто доминируют. В крупных полостях ино-
гда можно видеть субпараллельное расположение 
нитей, но чаще расположение нитей хаотическое 
не имеет определённого порядка и они не несут 
каких-либо следов изменения их положения после 
образования. Нити изгибаются и ветвятся. Очень 

часто можно видеть совместное нахождение ни-
тей и сгустков глинистого вещества, образующих 
глобулярные скопления (рис. 28, а–б). На попереч-
ном срезе в нитях часто обнаруживается зональное 
строение. Диаметр нитей колеблется от долей мил-
лиметра до 0,5 и редко более 1 мм. В последнем 
случае такая толщина нити вызвана образованием 
на её поверхности крустификационной каймы, со-
стоящей из игольчатых кристаллов селадонита или 
кремнистых минералов (рис. 29, а–в). В трещинах 

Рис. 28. Глинистые минералы, слагающие нити и ассоциирующие с ними микроглобулярные сгустки, фото шлифов
а − ветвящиеся нити с секционным строением (стрелки); б − ассоциация нитей и микроглобулярных сгустков

Рис. 29. Крустификационная кайма на поверхности нитей, 
сложенных смектитами: а, в − фотографии шлифов, б − фото-
графия газовой полости в базальтовом лавовом потоке

а − нити, покрытые крустификационной каймой игольчатых 
кристаллов селадонита; б − изгибающиеся нити инкрустированные 
опалом, (образец); в − изгибающаяся и ветвящаяся нить инкрустиро-
ванная опалом, (шлиф)
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и крупных открытых полостях нити образуют не-
закономерно ориентированные, паутинообразные 
структуры, реже короткие нитеобразные выросты 
ориентированы перпендикулярно к стенкам вме-
щающей породы (рис. 30). Важно подчеркнуть, 
что нити, обнаруженные и исследованные в толще 
платобазальтов Северной, Восточной и Западной 
Исландии, имеют близкий диаметр (рис. 31)

Сферические тела. Размер мельчайших кру-
глых образований во всех исследованных место-
нахождениях мало варьирует и примерно равен 
5 мкм в диаметре. Диаметр плотных шаров или 
сферических образований колеблется в пределах 
20−30 мкм, а диаметр подобных образований с 
зональной структурой изменяется в широких 
пределах от 50 до 100 мкм (рис. 32, см. рис. 31). 
Диаметр центрального ядра зональных шаровых 
структур варьирует в пределах 20−30 мкм. Опти-
ческие исследования показали, что нити часто 
ассоциируют с одиночными или скоплением сфе-
рических тел. Скопления нитей и сферических 
структур часто образуют однородную массу, по 
микроагрегатному двупреломлению в шлифе на-
поминающую зёрна глауконита из осадочных от-
ложений (рис. 33, а, б).

Полусферы. Эти структуры образуются тон-
ким чередованием глинистых минералов разного 
цвета: темно-зелёного, светло-зелёного и иногда 
голубовато-зелёного. Глинистые минералы сла-
гают единичные полусферы или их скопления с 
близкими размерами отдельных индивидуумов 
(20−40 мкм). Эти образования обычно располага-
ются плоской поверхностью на стенках газовых 
полостей или других, более крупных открытых 
полостей. В крупных полостях, полностью запол-
ненных глинистыми минералами (обычно смек-

Рис. 30. Нити, сложенные смектитом, в крупной 
открытой полости базальтового лавового потока, фото-
графия шлифа

Рис. 31. Результаты замера диаметра нитей, однородных и зональных шаровых структур
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титами) полусферы часто образуют скопления, 
перекрывая друг друга. Микроструктурные осо-
бенности полусфер сходны с теми, которые на-
блюдались при изучении сферических структур.

Плёнки. Пористые глинистые массы в круп-
ных открытых полостях слагают плавно изгиба-
ющиеся пленки и «занавеси», располагающиеся 
поодиночке или собранные в пакеты с близкой 
пространственной ориентировкой. Пленки обра-

зованы субпараллельно расположенной серией 
нитей. При небольшом увеличении видно, что 
нити на определенном уровне, сливаются в плот-
ные глинистые агрегаты, чётко отделяющиеся от 
соседнего участка плёнки (рис. 34).

Рис. 32. Крупные сферические образования с от-
чётливо выраженной зональной структурой, фотогра-
фия шлифа

Рис. 33. Мелкие сферические структуры, образую-
щие плотную однородную массу (а) и слагающие ско-
пления нитей (б), фотография шлифа

Рис. 34. Общий вид структуры плёнки, фотография 
шлифа

9.2.3. Минеральный и химический состав 
биоморфных структур

В шлифах смектиты достаточно определённо 
диагностируются и отличаются по зелёному цве-
ту в проходящем свете и яркому жёлто-зелёному 
плеохроизму в отличие от сине-зелёного цвета 
и плеохроизма у селадонита. Результаты рентге-
новского и химического анализов подтверждают, 
что глинистые минералы с разными оптическими 
характеристиками принадлежат к разным мине-
ралам. Согласно данным рентгеновского анали-
за, среди изученных глинистых минералов при-
сутствуют смектиты, смешанослойные смектит-
иллиты и селадонит.

Для классического, мокрого химического ана-
лиза материал отбирался под бинокуляром из 
больших каверн в платобазальтах Эйьяфьордура 
(см. раздел 8.2.3. табл. 1, 2). Анализировались две 
группы образцов: одна состояла из тёмно-зелёных, 
а другая из зелёных и сине-зелёных глинистых ми-
нералов. При оптических исследованиях в соста-
ве этих глинистых минералов выявлены три типа 
микроструктур: каёмки на стенках каверн, нити и 
плёнки в основной массе глинистых минералов, 
заполнявших каверны. Согласно полученным ре-
зультатам можно говорить о заметных отличиях 
по содержанию Al2O3, Fe2O3 и FeO, CaO, MgO и 
K2О в составе глинистых минералов разного цве-
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та. Это может отражать различия в составе глини-
стых минералов или различное количество мель-
чайших кристаллов цеолитов, тесно сросшихся с 
глинистыми минералами.

Результаты микроанализа 1) темно-зелёного 
глинистого вещества внутренней каёмки, рас-
полагавшейся непосредственно на поверхности 
вмещающей породы, 2) светло-зелёной полосы 
каёмки, 3) комковатых образований травяно-
зелёного цвета в основной массе глинистого ма-
териала, заполнявшего каверну и 4) сине-зелёной 
внешней каёмки показаны в (см. раздел 8.2.3, 
табл. 2). Результаты микроанализа совпадают с 
рентгеновскими данными в том, что глинистое ве-
щество каёмок и комковатых образований состоит 
в основном из смектитов с примесью (до 20 %) 
слюдистых минералов, а сине-зелёное глинистое 
вещество представлено селадонитом.

На севере Исландии, в местонахождении Ну-
пау (Эйьяфьордур, см. № 1 на рис. 25) среди гли-
нистых образований в базальтах широко развиты 
три типа биоморфных структур: сферы, нити и 
плёнки. Химический состав этих структур иссле-
довался на сканирующем электронном микроско-
пе с помощью микрозонда LINK-860 в Палеонто-
логическом институте РАН.

Образцы из больших каверн в платобазальтах 
местонахождения Нупау. 1−4 − зелёные глини-
стые минералы (1, 2) червеобразных структур и 
(3, 4) шарики с диаметром 2−4 мкм; 5−7 − сине-

зелёные глинистые минералы крустификацион-
ных каёмок; 8 − сине-зелёные глинистые минера-
лы плёнок.

Результаты показаны в табл. 1. Для нитей (1, 
2 на таблице) и сфер (3, 4) характерно более вы-
сокое содержание MgO. Минералы, слагающие 
пленку (8) отличаются высоким содержанием K2O 
и FeO (как общее Fe). Необходимо отметить высо-
кое содержание S и присутствие P в нитях.

В структурах полусфер, отличающихся хоро-
шо выраженным зональным (по цвету) строени-
ем, во всех зонах присутствуют сера и фосфор. 
Данные химического анализа отдельных зон по-
казаны в табл. 2. Анализировавшиеся объекты: 
1 – палочки и иголочки; 2 – небольшой комочек 
(2 мкм), располагавшийся на конце палочки; 3–5 – 
зона чередования зеленых и коричневых слойков: 
3, 4 – данные получены с площади каждой зоны 
(около 10 мкм2), 5 – результат анализа в точке; 
6–8 – анализы в зоне коричневых слоёв получены 
с агрегатов округлых и вытянутых комочков, раз-
мер которых менее 1 мкм: 6, 7 – данные получены 
в точке и 8 – с площади в 10 мкм2.

Исследования химического состава по профи-
лю зонально построенной нити и крустификаци-
онной каймы с помощью микрозонда не выявили 
существенных отличий в содержании основных 
петрогенных элементов. Эти результаты показа-
ны на рис. 35, а, б. Близкий химический состав 
исследованных объектов и в то же время замет-

Таблица 2. Химический состав структур полусфер

Компонент
Анализировавшиеся объекты

1 2 3 4 5 6 7 8
SiO2 53,64 53,53 44,18 18,41 15,26 14,70 6,78 4,77
Al2O3 8,2 4,83 3,04 4,57 2,47 3,19 1,98 2,16
FeO 12,18 14,24 27,09 55,53 59,43 58,85 82,59 83,55
TiO2 0,23 0,27 0,88 1,30 2,57 2,93 3,07 3,42
MnO 0.00 0.00 0,24 0,55 0,05 0,39 0,57 0,00
CaO 1,96 0,34 0,60 0.52 1,31 1,09 1,25 1,43
MgO 4,06 6,16 4,39 1,58 1,65 1,91 0,71 0,13
K2O 6,09 7,43 7,16 3,02 0,54 1,07 0,29 0,29
Na2O 2,42 2,16 1,44 3,65 5,82 4,79 0,25 0,66
BaO 0,21 0,00 0.00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
P 0.00 0,32 0.00 0,00 0,05 0,23 0,15 0,41
S 0,95 0,65 0,75 0,84 0,69 0,85 0,30 1,18
Cl 0.00 0.00 0,18 0,00 0,11 0,00 0,04 0,00
Сумма 90,75 89,93 89,95 89,97 89.26 90,00 97,98 98,00

Примечание: Данные микроанализа (EDX, LINR-860), пересчитанные на 10 % потери при прокаливании для смектитов и 
2 % для гетита.
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ные микроструктурные отличия крустификаци-
онной каймы и зон внутри нити могут указывать 
на различия в обстановке формирования смектит-
селадонитового комплекса при минерализации 
органических объектов и последующего образо-
вания кристаллической каймы из раствора.

Согласно данным рентгеновского анализа ко-
ричневое вещество состоит в основном из гётита, 
замещающего глинистые минералы.

Итак, данные химического и рентгеновского ана-
лизов показывают, что все исследованные биоморф-
ные структуры зелёного и коричневого цвета состо-
ят из смектитов с небольшой примесью слюдистых 
минералов, частично или полностью замещенных 
гётитом, а сине-зелёное глинистое вещество каёмок 
и крустификационных оторочек – в основном из же-
лезистых слюдистых минералов (селадонита).

9.2.4. Микро- и наноструктуры 
биоморфных глинистых агрегатов

В составе рассматриваемых глинистых обра-
зований установлен ряд биоморфных структур, 
среди которых наиболее часто встречаются нити 
и сферические тела разного размера. Изучение 
глинистых образований с помощью сканирую-
щего электронного микроскопа выявило ряд но-
вых деталей, позволяющих уверенно говорить о 
гидротермальной минерализации микробиоты, 

существовавшей в глубоко погруженных горизон-
тах вулканогенных толщ.

При исследовании в оптический микроскоп и 
больших увеличениях электронного микроскопа в 
составе глинистых образований выделены следую-
щие морфологические типы биоморфной минера-
лизации: палочки, нити, шары, полусферы, плен-
ки. Палочки, размеры которых близки в глинистых 
скоплениях из разных местонахождений – самые 
мелкие образования, которые могут участвовать 
совместно с другими в строении более сложно по-
строенных морфологических типов биоморфной 
минерализации. Размер нитей и шаров также непо-
стоянен в связи с появлением различных каемок и 
крустификационных оболочек. Полусферы и нити 
– это сложные образования, состоящие из различ-
ных, нечетко индивидуализируемых морфологиче-
ских элементов, строение которых позволяет отне-
сти их к «колониальным бактериальным« построй-
кам. Рассмотрим морфологические особенности 
выделенных типов биоморфной минерализации 
начиная с палочек, самых маленьких индивудуу-
мов, часто встречающихся изолированно.

Палочки– это слегка вытянутые с закруглен-
ными контурами образования, располагающие-
ся на гранях и реже – на плоскостях глинистых 
чешуек. По форме и размеру они сходны с фос-
силизированными нанобактериями [Folk, Lynch, 
1997]. Иногда их скопление достаточно велико, 
и они полностью заполняют промежутки между 
глинистыми чешуйками. Размер изолированных 
тел такого типа не превышает 0,7 мкм. Палочки 
и сходные с ними по размеру шарообразные обра-

Рис. 35. Морфология и химический состав смекти-
товой минерализованной нити и крустификационной 
селадонитовой каймы

а − поперечный срез нити сложенной серией концентриче-
ских зон смектит-селадонитового состава (СЭМ). Цифры 1, 2, 3 
− участки, анализировавшиеся на микрозонде, см. Рис.11б; б − I 
– схематическая зарисовка, оптический микроскоп; 1, 2 − зоны, 
состоящие из вытянутых кристаллов, цвет голубовато-зеленый; 
3, 4 − зоны плотного глинистого вещества травяно-зеленого 
цвета; 5 − центральный стержень нити, сложенный плотным 
глинистым веществом темно-зеленого цвета; 6 − участки, ана-
лизировавшиеся микрозондом; II − результаты химического 
анализа при исследовании на СЭМ, микрозонд Link-860
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зования были встречены в ультромикрозернистых 
массах глинистого вещества (рис. 36, а–г).

Нити – это наиболее определенно диагносци-
руемые объекты биологического происхождения. 
По строению они разделены на четыре вида: 1) с 
однородным плотным внутренним строением; 2) 
с концентрически зональным строением; 3) с кру-
глым полым центральным каналом, 4) состоящие 
целиком из шарообразных структур. Характерно 
прихотливое изгибание серии нитей, собранных в 
пучки, сложное переплетение и ветвление нитей. 
Поперечный размер минерализованных нитей за-
висит от толщины крустификационной глинистой 
или кремнистой каймы.

Структура нитей Толщина нитей с покрываю-
щей их более поздней минеральной оболочкой ва-
рьирует в пределах 5−10 мкм, при среднем размере 
диаметра около 7 мкм. В тех случаях, когда диа-
метр нитей достигает 20−25 мкм, на поперечном 
срезе отчётливо видны элементы концентрическо-

го строения. Максимальная длина нитей зависит 
от размера полости, в котором она формировалась 
и может достигать 100 мкм и более. Поверхность 
нитей часто имеет сетчатую или сотовую структу-
ру с многочисленными круглыми отверстиями или 
ячейками, часто заполненными мельчайшими сфе-
рическим телами (3−5 мкм в поперечнике), также 
состоящими из глинистых минералов. Нитчатые 
структуры, в основном состоящие из смектитов, 
покрыты крустификационной каймой вытянутых, 
игольчатых кристаллов селадонита.

В настоящее время по внутреннему строению в 
составе нитей можно различать четыре типа: а) плот-
ные однородного строения, б) плотные с зональным 
строением и шариками на поверхности, в) плотные 
с одним или несколькими вытянутыми каналами и 
г) состоящие из цепочки или агрегатов сферических 
и комковатых образований. Концентрическое строе-
ние и наличие каналов можно видеть даже при не-
больших увеличениях (рис. 37, а–е).

Рис. 36. Криптокристаллические глинистые образования, заполняющие открытые полости в платобазальтах, 
местонахождение Нупау, Эйьяфьорд (СЭМ)

а − палочки, располагающиеся на краях листочков глинистых минералов (стрелки); б, в − скопление палочек и ассоции-
рующих с ними шариков (коки); г − шарики (коки) в микрозернистой глинистой массе с многочисленными круглыми и оваль-
ными вытянутыми каналами.
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Рис. 37. Морфологические особенности нитей (СЭМ)
а − типичный пример нити, сложенной смектитами и покрытой крустификационной каймой игольчатых кристаллов села-

донита; б − слепок внешней поверхности нити с круглыми углублениями разного размера, хорошо видна крустификационная 
кайма игольчатых кристаллов селадонита, «запечатанная» цеолитами; в − нить с хорошо выраженным секционным строением 
круглыми шариками (коками) на её поверхности и крустификационной каймой игольчатых кристаллов селадонита. В цен-
тральном канале нити сохранилось вещество, напоминающее минерализованный чехол нитчатой бактерии (стрелка); г − нить, 
сложенная смектитами с круглым полым центральным каналом. В крустификационной каёмке мелкие сферические структуры 
(стрелки); д − поверхность нити с характерной мелкоячеистой структурой губки и круглыми отверстиями (стрелки); е − сфе-
рические и комковатые фрагменты внутреннего строения нити с большим количеством неравномерно размещенных круглых 
канальцев
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Шарообразные структуры с диаметром от 2 до 
200 мкм по текстуре слагающих смектитов разде-
ляются на несколько типов. Для одних характерно 
плотное строение и ровная поверхность, а для дру-
гих − пористая структура, напоминающая пчелиные 
соты или губку. Среди крустификационной селадо-

нитовой каймы встречаются шарики, сложенные 
таблитчатыми кристаллами. Шарообразные струк-
туры, как правило, имеют четкие внешние границы 
(рис. 38, а–е). Некоторые шарообразные структуры 
состоят из сложного сочетания нитей и комковатых 
выделений на их концах (см. рис. 38, в).

Рис. 38. Морфологические типы шарообразных структур (СЭМ)
а − плотные шаровые структуры разного размера, стрелками показаны шары с диаметром менее 100 мкм; б − пористые 

шары со структурой губки на поверхности; в − внутреннее строение пористого шара; г, д − шаровые структуры, состоящие 
из таблитчатых кристаллов, в крустификационной селадонитовой кайме; е − шарик, сложенный смектитом, с характерной 
микроструктурой хаотически ориентированных листочков
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Палочкообразные и шарообразные принимают 
участие или даже целиком слагают более крупные 
и толстые нити. Скопления шарообразных форм 
часто встречаются в строении толстых нитей и на 
их поверхности, а также располагаются в крусти-
фикационной селадонитовой кайме и глинистом 
материале, заполняющем пространство между ни-
тями (см. рис. 38, г, д). Кремнистые минералы, ин-
крустирующие нити, включают отдельные шаро-
вые структуры, по форме и размеру аналогичные 
тем, что слагают саму нить (рис. 39, а–в). Это дает 
основание думать, что изолированные шаровые 
структуры в момент формирования кремнистого 
геля располагались в гидротермальном растворе 
по соседству с нитями.

Полусферы − это структуры, 1–2 мм диаме-
тром с тонкой концентрической слоистостью 
и четкой внешней границей. Располагаются 
хаотически, непосредственно на стенках раз-
нообразных полостей в базальтах. Внутри этих 
полостей в общей глинистой массе в местах 
скопления они налегают и облекают друг дру-
га. В ряде случаев в этих структурах глинистые 
минералы частично или полностью замещены 
гетитом. Сходные по форме, но значительно 
более крупные образования, сложенные сиде-

ритом, встречены в открытых полостях в плато-
базальтах Западной Исландии (р. Нордурау). На 
срезе в центральной части полусфер, сложен-
ных глинистыми минералами, отчётливо видно 
концентрическое чередование слойков разно-
го цвета. Выделяются более плотные слойки, 
замещённые гётитом. В глинистых слойках с 
характерной сотовой микроструктурой хао-
тически размещены многочисленные круглые 
отверстия близкого размера. Структуры полу-
сфер, сложенные сидеритом, четко разделяются 
на две зоны: внутреннюю, диаметром не более 
0,3 мм, состоящую из агрегата плотно упако-
ванных мелких кристаллов, и внешнюю оболоч-
ку из относительно более крупных вытянутых 
кристаллов, образующих одну или две зоны с 
радиально-лучистой структурой (рис. 40, а–г).

Пленки – заполняют частично или полностью 
самые крупные полости в базальтах. Пленки со-
стоят из плотных агрегатов сросшихся нитей и ша-
риков, образующих ровные или плавно изгибаю-
щиеся ленты. В шлифах видно, что плотная часть 
плёнки образована агрегатом плотно прилегающих 
или сливающихся в сплошную массу нитей. Во все 
стороны от плотной части отходят единичные нити 
и пучки нитей (рис. 41, см. рис. 34).

Рис. 39. Шаровые структуры внутри крупной и 
толстой нити и в кремнистой оболочке (СЭМ)

а − общий вид нитчатой структуры, инкрустированной 
кремнезёмом (халцедон). Положение рис. 14б обозначено 
квадратом, а рис. 14в − стрелкой; б − внутреннее строение 
шаровой структуры − ассоциация шаров и кристаллов села-
донита; в − шарик, располагающийся рядом с отверстием из 
которого он выпал при подготовке образца к съёмке. Обраща-
ет внимание одинаковый размер шариков в строении нити и в 
окружающей её кремнистой оболочке
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Сканирующий электронный микроскоп позво-
лил выявить некоторые структурные особенно-
сти строения плотной части нитей. Она состоит 
из криптокристаллических глинистых образова-
ний с многочисленными круглыми вытянутыми 
каналами, диаметр которых полностью соответ-
ствует толщине нитей, развитых в этой же или в 
соседних минерализованных полостях. Плотное 
глинистое вещество постепенно сменяется пори-
стой микроструктурой, похожей на губку. На от-
дельных участках плотного глинистого вещества 
в структуре плёнки видны цепочки мелких глобу-
лярных тел, образующие фигуры подобные кру-
жевам (рис. 42, а–г). В газовой полости базальтов 
пленки образуют параллельно ориентированную 
систему, но в соседних полостях их простран-
ственная ориентировка не совпадает.

Пористость − характерная черта рассмотрен-
ных типов биоморфных структур. Исследование 
формы и размера пористости, ассоциирующей с 

Рис. 40. Микроструктурные особенности строения полусфер, а–в − СЭМ, г − шлиф
а − концентрическая зональность на срезе полусферы, тёмное − слои, в которых глинистое вещество частично или полно-

стью замещено гётитом; б − сотовая микроструктура глинистого вещества внутренней оболочки частично вскрытой полусфе-
ры; в − круглые отверстия в глинистом веществе с сотовой микроструктурой; г − общий вид сидеритовых полусфер на срезе

Рис. 41 Структура плёнки, состоящая из нескольких 
уровней плотно соприкасающихся нитей. Слоистые 
силикаты, слагающие биоморфные структуры, «запе-
чатаны» цеолитовым цементом, фотография шлифа
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различными биоморфными структурами, выяви-
ло большое сходство общего строения наблю-
давшихся каналов независимо от района и типа и 
состава исследованных минерализованных объ-
ектов. Интересные результаты получены при ана-
лизе строения пористости в биоморфных структу-
рах, сложенных селадонитом. В полостях базаль-
тов, заполненных агрегатом слоистых силикатов 
смектит-селадонитового состава, на поверхности 
биоморфных структур и в массе глинистого веще-
ства между ними хорошо видно большое количе-
ство овальных и круглых отверстий и ветвящихся 
каналов, в настоящее время остающихся пусты-
ми. Стенки этих отверстий и каналов сложены 
плёнкой, состоящей из вытянутых изгибающихся 
пластинчатых кристаллов селадонита (рис. 43).

Характер выделений селадонита на стенках от-
верстий и каналов такой, что невольно напраши-
вается предположение, что вытянутые кристаллы 
формировались вокруг позднее исчезнувшего ве-

щества. Форма этих тел была круглая или оваль-
ная, а в продольном направлении они были сильно 
вытянуты и прихотливо изгибались. Их диаметр, 
оставаясь близким для одного образца, варьирует 
для разных образцов от 3−5 до 14−18 мкм. По раз-
меру они вполне соответствуют рассмотренным 
выше минерализованным нитям.

О природе рассматриваемой пористости мож-
но судить не только из сравнения с миоценовыми 
минерализованными биоморфными структурами. 
Сходный характер пористости был обнаружен при 
изучении строения конкриментов, т.е. минераль-
ных тел, образовавшихся в теле человека. При ис-
следовании оксалатных и фосфатных образований 
на сканирующем электронном микроскопе помимо 
прочих особенностей их строения обнаружены 
многочисленные круглые и овальные отверстия и 
вытянутые каналы, по размеру и форме чрезвычай-
но напоминающие те, которые были встречены в 
скоплениях слоистых силикатов с разнообразными 

Рис. 42. Микроструктура плотных участков плёнки (СЭМ)
а − зоны разной пористости; б − вытянутые каналы в плотной части плёнки; в, г − мелкие глобулярные тела, образующие 

фигуры подобные кружевам: в − общий вид; г − деталь строения структуры, подобной кружевам
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биоморфными структурами в миоценовых базаль-
тах. В некоторых образцах оксалатных конкримен-
тов в порах были обнаружены фоссилизированные 
чехлы микроорганизмов (рис. 44, а–в).

Изложенные выше материалы показывают, что 
бактериальная активность играла важную роль 
при формировании геля − предшественника слои-
стых силикатов смектит-селадонитового состава. 
Образование смектит-селадонитовой минерали-
зации совпадает с активной магматической дея-
тельностью в пределах крупных вулканических 
аппаратов центрального типа и циркуляцией в 
толщах базальтов гидротермальных растворов, 
отличавшихся повышенным содержанием калия.

Биоморфные структуры обнаружены в слои-
стых силикатах, включающих селадонит и (или) 
смектиты с большим содержанием калия (в се-
ладоните до 7−8 %). Этот элемент играет важ-
нейшую роль в метаболизме живых организмов. 

Смектит-селадонитовая минерализация и био-
морфные структуры, сложенные этими минера-
лами − локальное характерное явление в толще 
низкокалиевых базальтов, приуроченное к зонам 
наибольшей проницаемости, которыми служили 
трещинные и дайковые рои, трассирующиеся на 
крупные постройки центральных вулканов.

Важным моментом, который следует учиты-
вать при рассмотрении минерализованных био-
морфных структур, является сходство форм, об-
наруженных в разных районах и в горизонтах раз-
ного возраста. Для минерализованных биогенных 
образований характерны одинаковые или узкие 
пределы колебаний размеров. Диаметр нитей, без 
учета крустификационной каймы, в среднем со-
ставляет 5−7 мкм. Для шарообразных структур 
установлено два наиболее часто встречающихся 
размера: 20−30 мкм и 50−70 мкм. В последнем 
случае шаровые структуры, как правило, имеют 

Рис. 43. Пористые слоистые силикаты (селадонит), заполняющие полость в базальтовом лавовом потоке, ме-
стонахождение Нупау, Эйьяфьорд (СЭМ)

а − общий вид пористости в глинистом веществе с характерной для селадонита игольчатой структурой кристаллов и плён-
кой, выстилающей стенки пор; б − вытянутые планкообразные кристаллы селадонита, слагающие плёнку на стенках пористой 
структуры; в, г − пористая структура, образованная вытянутыми кристаллами селадонита: в − общий вид; г − изогнутые кри-
сталлы селадонита на стенке пор
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концентрическое строение и часто покрыты кру-
стификационной каймой того же состава. Пря-
мым подтверждением фоссилизации органики 
является секционный характер нитей и наличие в 
их центре круглых или овальных каналов.

Биогенная природа минерализованных нитей 
выявляется при сопоставлении по структуре и 
размеру с современными фоссилизированными 
бактериями и их колониями. Для объектов, взя-
тых из природы или полученных в лабораторных 
условиях, обращает внимание сходство с пори-
стой структурой в исследованных конкриментах, 
образовавшихся в теле человека.

Кроме того результаты проведённого лабора-
торного эксперимента с гидротермальным изме-

нением базальтов с участием бактерий показыва-
ют, что за 9 месяцев при температуре около 75 °С 
базальтовое стекло оказалось разрушенным, а на 
его поверхности появились биоморфные новооб-
разования, сложенные слоистыми силикатами, по 
форме аналогичными встреченным в природной 
обстановке. В контрольных образцах без бактерий 
стекло тоже изменилось, но биоморфные структу-
ры не были обнаружены.

Важно также отметить, что слоистые силика-
ты, включающие биоморфные микроструктуры, 
по сравнению с одновременно образованными це-
олитами и кремнистыми минералами обогащены 
углеводородами. Подробнее это рассматривается 
в следующей главе.

Рис. 44. Характер пористости в оксалатных конкре-
ментах. СЭМ

а − общий вид конкрементов; б − фоссилизированные 
остатки палочкообразных микроорганизмов, торчащие из об-
ломка конкримента; в − пористость, оставленная палочкоо-
бразными микроорганизмами в обломке конкремента
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Находки углеводородов в районах современной 
вулканической и поствулканической гидротер-
мальной активности земной коры известны в ряде 
регионов мира: Камчатка (Россия); Этна (Италия); 
Йеллустонский парк (США); «черные курильщи-
ки» (в Тихом и Атлантическом океанах) и др. В этих 
районах обнаружены проявления углеводородных 
газов, асфальта, асфальтита, капельно-жидкой 
нефти, дисперсных битуминозных веществ, по-
лициклических ароматических углеводородов 
(ПАУ). Исландия не является исключением. Для 
этого района земной коры характерна активная 
вулканическая и гидротермальная деятельность. 
Наличие метана и более тяжелых углеводородов 
неоднократно фиксировалось в Исландии в 1980-х 
годах [Кононов, 1983; Arnorsson, 1987; Arnorsson 
et al., 1987]. В 1990 г. на юго-востоке Исландии 
впервые в толще базальтов было найдено круп-
ное выделение асфальта [Jakobsson, Fridleifsson, 
1990]. Позднее микроскопические выделения 
битуминозного вещества были обнаружены в ги-
дротермально измененных миоцен-плиоценовых 
базальтах на севере и востоке Исландии [Гептнер 
и др., 1999 а, б]. Специально поставленное исследо-
вание содержания и распределения углеводородов в 
свежих и гидротермально измененных вулканитах 
показало, что наличие углеводородов в Исландии – 
это закономерный результат вулканической и по-
ствулканической гидротермальной деятельности в 
рифтовой системе.

При изучении распределения углеводородов в 
Исландии подтвердилась и другая известная зако-
номерность: наиболее высокое количество и раз-
нообразие углеродистых соединений связаны с 
гидротермально измененными породами и гидро-
термальными минералами. Результаты исследова-
ния углеводородов на геотермальных полях риф-
товой структуры показали, что в составе совре-
менных гидротермальных потоков повсеместно 
присутствуют углеводороды, в том числе ПАУ и 
более высокомолекулярные компоненты, которые 
в измененных породах фиксируются в основном 
глинистыми минералами и (или) аморфным крем-
неземом, поступающим из глубоких горизонтов с 

горячими водами.
Состав и распределение ПАУ в свежих и гидро-

термально изменённых породах, а также во вторич-
ных минералах базальтов Исландии рассмотрен в 
работе [Гептнер и др., 1999 а, б]. Необходимо от-
метить, что минерализованные бактерии были 
обнаружены именно в тех районах, где среди ги-
дротермально изменённых пород и вторичных ми-
нералов было установлено наибольшее количество 
углеводородов. Здесь же в ассоциации с вторичны-
ми минералами были встречены капли битумов. 
Наиболее отчётливо связь между минерализован-
ными остатками микробиоты и углеводородами 
проявилась в миоценовых вулканитах на севере 
(Эйьяфьордур) и на востоке (Брейдалсвик и Беру-
фьордур) Исландии. Здесь и в ряде других районов 
во всех изученных местонахождениях смектит-
селадонитовой минерализации были найдены ми-
нерализованные бактериальные формы.

В этом комплексе вторичных минералов обна-
ружено значительно больше ПАУ (до 2543 ppb) по 
сравнению с неизменёнными вулканитами (среднее 
значение – 44 ppb), а также с нонтронитами (644 
ppb), цеолитами (94 ppb) и кремнистыми минера-
лами, повсеместно распространёнными в толщах 
гидротермально изменённых базальтов и не несу-
щих признаков бактериальной активности [Гептнер 
и др., 2003]. Большое количество ПАУ (1366 ppb) 
было обнаружено в минерализованных сапонитом 
бактериальных формах, слагающих современную 
постройку подводного горячего источника на дне 
Эйьяфьорда (см. раздел 9.1.5). Это дает основание 
думать, что слоистые силикаты среди низкотемпе-
ратурных гидротермальных образований являются 
одним из наиболее мощных естественных акку-
муляторов, способных захватывать и фиксировать 
углеводороды из термальных вод.

Другим хорошим концентратором ПАУ в про-
цессе микробиологической активности можно счи-
тать карбонаты. Сидеритовые микрополусферы, 
располагающиеся непосредственно на стенках га-
зовых пустот и трещин в базальтах, были обнару-
жены в серии лавовых потоков в долине реки Нор-
дурау на западе Исландии. С поверхности сидери-

Глава 10
МИНЕРАЛИЗОВАННАЯ МИКРОБИОТА − ВОЗМОЖНЫЙ ИНДИКАТОР 

ПОТОКА УГЛЕВОДОРОДОВ
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товые микрополусферы покрыты тонким слоем 
смектитов, что может указывать на формирование 
микрополусфер на самых ранних стадиях гидро-
термальной минерализации. По форме и размерам 
эти полусферы похожи на смектит-селадонитовые 
полусферы, часто встречающиеся совместно с 
другими бактериальными формами в смектит-
селадонитовом комплексе гидротермальных мине-
ралов [Geptner, Kristmannsdottir, 2003]. Содержание 
ПАУ в сидеритах (с небольшой долей нонтронита) 
оказалось достаточно высоким − 2335 ppb.

При сопоставлении содержания ПАУ в образ-
цах гидротермально изменённых вулканогенных 
пород, включающих микрофоссилии и без них, 
с учётом результатов анализа некоторых вторич-
ных минералов нетрудно видеть, что образцы, в 
которых установлено большое количество остат-
ков минерализованных бактерий, содержат значи-
тельно больше углеводородов.

Имеющиеся данные не позволяют решить, ка-
кой минерал или комплекс минералов в отложени-
ях с микробиотой оказался обогащённым углево-
дородами. Можно только предположить, что наря-
ду со слоистыми силикатами в некоторых случаях 
большую роль играли карбонаты (в исследованных 
образцах это сидерит) и аморфный кремнезём. В 
современных горячих источниках минерализация 
микробиоты кремнезёмом происходит особенно 
интенсивно. В гейзеритах совместно с минерали-
зованными бактериями часто присутствуют пан-
цири диатомовых водорослей прекрасной сохран-
ности. Минерализованные нитчатые бактерии на 
термальной площади Рейкьянес были найдены не 
только в гейзеритах, но и на поверхности разби-

тых оконных стёкол, лежавших некоторое время 
на горячем грунте фумарольного поля.

Здесь же в гиалокластитах, которые включают 
многочисленные фрагменты минерализованных 
бактерий (см. гл. 9) также обнаружены и ПАУ. В 
большинстве исследованных образцов современ-
ных гейзеритов установлено небольшое количе-
ство ПАУ − 23−88 ppb. Исключение составляют 
современные кремнистые отложения горячих ис-
точников на термальных площадях Рейкьянес и 
Свартсенги, где обнаружен заметно отличающийся 
количественный и качественный состав ПАУ [Геп-
тнер и др., 2003, табл. 5]. Следует напомнить, что в 
искусственном озере, питающемся на термальной 
площади Свартсенги водой из глубоких скважин, в 
большом количестве осаждается аморфный крем-
незем и обитают частично или полностью минера-
лизованные нитчатые водоросли, (см. рис. 19, б, в; 
гл. 9). В составе некоторых образцов кремнистого 
геля здесь зафиксировано достаточно большое ко-
личество ПАУ (до 407,9 ppb).

Многие углеводороды подвергаются разложе-
нию, окисляются и используются при метаболизме 
бактериями и грибами [Ehrlich, 1996]. Исключени-
ем не являются и полициклические углеводороды. 
Некоторые бактерии способны их расщеплять, в 
особенности 2−3 ядерные нафталин, антрацен и 
фенантрен [Шлегель, 1987]. ПАУ с числом колец 
в структуре от 4-х и выше расщепляются бакте-
риями с большим трудом, а высокомолекулярные 
ПАУ очень устойчивы к биодеградации. Поэтому 
присутствие минерализованных остатков бакте-
рий и повышенное – в гидротермальных минера-
лах по сравнению с фоновым содержанием ПАУ 

Таблица 1. Распределение полициклических ароматических углеводородов (ПАУ) в неизменённых вулканиче-
ских породах (базальты)

Полициклические аро-
матические углеводоро-
ды (ПАУ)

Северная Исландия Центральная Исландия Южная Исландия

Базальты исторических извержений 
вулкана Крабла Базальты вулкана Аскья, 

1961

Базальты вулкана Суртсей, 
1963 г.

лава тефра1729 г. 1729 г. 1977 г.
ppb 62 44 37 52 36 35

Распределение в %

Гомологи:

дифенила и флуорена 71 77 62 67 50 51
нафталина 23 18 35 25 31 29

фенантрена - 3 2 19 -

бензфлуоренов 6 - 6 - 20

Незамещённые ПАУ - 5 - - - -
В том числе пирен - 2 - - - -

Примечание: Общее содержание ПАУ и содержание пирена приведено в ppb
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в неизменённых базальтах не может быть слу-
чайным. Это соотношение может указывать на 
существование в гидротермальной системе угле-
родокисляющего биоценоза, в составе которого, 
судя по имеющимся данным, большую роль игра-
ют нитчатые бактерии. Этот биоценоз, разлагая 
низкомолекулярные углеводороды, способствует 
относительному накоплению более устойчивых 
4–7-кольчатых ПАУ.

Закономерный характер соотношения минера-
лизованной микробиоты и ПАУ в наземных и под-

земных гидротермальных образованиях указыва-
ет на то, что заселение бактериями глубоких гори-
зонтов платобазальтов могло происходить благо-
даря постоянному присутствию в подземных во-
дах абиогенных углеводородов, перемещавшихся 
из зоны синтеза с потоками термальных вод. При 
специально поставленных исследованиях минера-
лизованная микробиота может служить индикато-
ром, позволяющим восстанавливать в древних от-
ложениях пути и миграции углеводородов и зоны 
их аккумуляции (табл. 1, 2).

Таблица 2. Содержание полициклических ароматических углеводородов (ПАУ) в вулканогенных и вулкано-
терригенных отложениях из зоны низкотемпературного гидротермального изменения, ppb

ПАУ Отложения с остатками минера-
лизованной микробиоты

Отложения, в кото-
рых минерализован-
ная микробиота не 

зафиксирована

Низкотемпературные гидротермальные минералы, 
сформировавшиеся без участия микробиоты

Апофил-
лит+села-

донит

Цеоли-
ты

Смекти-
ты+цео-

литы

Смекти-
ты+цеоли-
ты+ СаСО3

Каль-
цит

Замещённые

Гомологи:

дифенила и 
флуорена 80 45 0 140 следы 17 0 0 0 0 0

нафталина 397 197 102 414 37 44 60 32 31 45 39
фенантрена 120 49 0 42 15 6 0 0 0 0 0
бензфлуоре-
нов 52 22 9 33 7 4 3 4 6 5 0

хризена 0 7 0 0 0 0 0 0 0 0 0
пирена 3 5 0 4 0 0 0 0 0 0 6
Сумма 652 325 111 633 59 71 63 36 37 50 45

Незамещённые
пирен 16.2 5 9.2 13.5 следы 1.8 1.5 2.2 5.4 4.3 4
Общее содер-
жание ПАУ 668.2 330 120.2 646.5 59 72.8 64.5 38.2 42.4 54.3 49
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Гидротермально изменённые породы Исландии 
имеют многие черты сходства с вулканитами, пре-
образованными в пределах рифтов на дне океанов 
[Kurnosov et al., 2008], и зонах континентального 
рифтогенеза. Ранее уже отмечались основные черты 
сходства и различия аутигенного минералообразо-
вания, происходящего в условиях гидротермального 
процесса и метаморфизма погружения [Курносов и 
др., 2004]. Для гидротермального процесса харак-
терно локальное распространение минерализации, 
связанное с интенсивностью миграции вод по зо-
нам разломов, трещинным и дайковым роям, зонам 
брекчирования. В общем виде вертикальная и лате-
ральная зональности формируются в зависимости 
от температурного режима и химического состава 
вод, а особенности распределения и интенсивность 
минералообразования (мозаичная зональность) за-
висят от локальных фильтрационных свойств, тем-
пературы и состава термальных растворов и в мень-
шей степени от состава вмещающей породы.

Рассматривая особенности гидротермальной 
минерализации в Исландии в первую очередь не-
обходимо подчеркнуть те особенности состава по-
род, которые влияют на интенсивность гидротер-
мального минералообразования и состав образую-
щихся минералов. Это гиалокластиты, состоящие 
целиком или в значительной степени из легко раз-
рушающегося базальтового стекла (сидеромелана). 
Основная масса гиалокластитов образовалась при 
подлёдных (подводных) извержениях на террито-
рии острова и в меньшей степени на его шельфе. 
Особое внимание следует обратить на формирова-
ние проницаемых зон и путей миграции подземных 
вод и связанную с этим специфику вторичного ми-
нералообразования в зоне образования и подновле-
ния разрывов. Характерным для зоны рифтогенеза 
является присутствие в гидротермах углеводоро-
дов и осаждающихся из этих растворов минералов 
аккумуляторов полициклических ароматических 
углеводородов, а также существование в глубоких 
горизонтах вулканогенных толщ подземной микро-
биоты (эндобиосферы).

Итак, основными условиями, определяющими 
особенности вулканогенно-осадочного литогенеза 
Исландии, являются: 1) тектонический контроль 
и 2) состав, структура и текстура вмещающих ги-
дротермы пород. Специфика этих условий, в свою 
очередь, приводит к: 3) особенностям строения 
гидротермальных систем и состава гидротермаль-
ных растворов; 4) закономерностям гидротер-
мального изменения исходных вулканитов. Впер-
вые установлено: 5) что углеводороды являются 
характерными компонентами гидротермальной 
деятельности в рифтовой зоне и 6) что минерали-
зованная микробиота, существующая на поверх-
ности земли и в глубоких горизонтах вулканитов 
(в эндобиосфере), является важной составляю-
щей процесса рифтогенного гидротермального 
минералообразования. Ниже остановимся более 
детально на каждом из выделенных пунктов.

Тектонический контроль зон формирова-
ния гидротермальных минералов. Распростра-
нение гидротермальной минерализации в толще 
вулканитов, характер выделения и взаимоотно-
шения минеральных компонентов с вмещающими 
породами и друг с другом в значительной степени 
контролируются процессами образования разры-
вов, трещин и внедрения даек − важнейших черт 
формирования зоны рифтогенеза.

Многочисленные наблюдения во время полевых 
исследований и петрографическое изучение гидро-
термально изменённых пород показали, что в риф-
товой структуре зоны трещиноватости постоянно 
обновляются. Здесь преобразование пород проис-
ходит наиболее интенсивно. Замещение одних ми-
неральных компонентов другими и формирование 
характерных особенностей взаимоотношения ми-
нералов разных генераций связано с проникновени-
ем в толщи пород гидротерм разной температуры и 
химического состава. Формирование новых путей 
миграции подземных вод в зоне современного риф-
тогенеза показано в работе [Björnsson et al., 1977].

В пределах рифта древние зоны гидротермаль-
ной минерализации, выявленные по минералам 

Глава 11
ХАРАКТЕРНЫЕ ОСОБЕННОСТИ 

ГИДРОТЕРМАЛЬНОГО МИНЕРАЛООБРАЗОВАНИЯ 
В НАЗЕМНОЙ РИФТОВОЙ ЗОНЕ ИСЛАНДИИ
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индикаторам, только в самом общем виде соот-
ветствуют картине современного распростране-
ния температур. Границы и мощности этих зон, 
плавно изгибаясь, пересекают горизонтально 
залегающие толщи наземных базальтов и гиало-
кластитов. Это доказывает ведущую роль верти-
кально ориентированных разломов и роёв трещин 
при циркуляции нагретых вод. В пределах актив-
но живущего роя трещин проницаемость пород и 
пути миграции горячих вод меняются достаточно 
быстро. В результате температуры современного 
прогрева пород и образовавшееся ранее зональное 
распространение минералов могут полностью не 
совпадать. С этим связано часто наблюдающееся 
наложение друг на друга разных по составу и вре-
мени образования минеральных ассоциаций, воз-
никших при разных температурных обстановках.

Состав, структура и текстура вмещающих 
гидротермы пород. Основная часть пород остро-
ва представлена базальтами, минеральный со-
став которых достаточно однообразен. Главными 
минералообразующими компонентами являются 
плагиоклазы, пироксены, оливин и магнетит. При 
быстром остывании базальтового расплава обра-
зуется большое количество базальтового стекла 
(сидеромелана). Гиалокластиты состоят в основ-
ном из базальтового стекла. В лавах и брекчиях 
стекло присутствует в разных количествах в зави-
симости от степени раскристаллизации, скорости 
охлаждения расплава.

В позднем плиоцене и плейстоцене при извер-
жениях в ледовой обстановке в большом количе-
стве формировались гиалокластиты, подушечные 
лавы и подушечные брекчии, переслаивающиеся с 
тиллитами и отложениями ледниковых водных по-
токов. По составу пород и условиям залегания от-
ложения подледных извержений сходны с вулкани-
тами, формировавшимися на шельфе. Отложения 
этого типа слагают линзовидные толщи, замещаю-
щие и перекрывающие друг друга и состоящие из 
пород разной пористости и проницаемости.

Миоцен-плиоценовые платобазальты состоят 
из серий наземных лавовых пластов, простираю-
щихся на большое расстояние. Потоки платоба-
зальтов в основном представлены массивными 
лавами, сложенными преимущественно афировы-
ми и порфировыми (плагиофировыми) толеито-
выми базальтами разной степени раскристаллиза-
ции, с отдельными маркирующими горизонтами 
маломощных горизонтов туфов и вулканогенно-
осадочных отложений [Перфильев и др., 1991].

Гидротермальные системы и гидротермаль-
ное изменение. Пятнистый, мозаичный характер 
распространения геотермальных проявлений от-
ражает особенности геологического строения, 
распределение в толще пород проницаемых зон и 

путей миграции подземных вод. Последние в зоне 
рифта формируются в основном благодаря непре-
рывному, в геологическом смысле, процессу об-
разования разрывов и зон трещиноватости.

В современной рифтовой зоне Исландии извест-
но более 20 высокотемпературных гидротермаль-
ных систем. Они располагаются в пределах актив-
ных вулканических областей или на их окраине. 
Подземные воды в большинстве случаев пресные, 
нагреваются за счёт теплового потока от субвул-
канических интрузий крупных центральных вул-
канических аппаратов или дайковых роёв, как это 
происходит в настоящее время на п-ове Рейкьянес. 
В прибрежных районах в состав гидротерм входит 
морская вода (Рейкьянес, Хусавик и др.). За преде-
лами современной рифтовой системы высокотем-
пературное гидротермальное изменение миоцен-
плиоценовых вулканитов также было приурочено 
к постройкам центральных вулканов, где интрузив-
ные породы составляют более 50 % общего объёма. 
Предполагается, что такие ископаемые высокотем-
пературные системы формировались в пределах 
активных вулканических областей, постепенно 
смещавшихся за пределы рифта, охлаждавшихся и 
формировавших наложенный низкотемпературный 
комплекс минералов [Arnorsson, 1995].

В пределах низкотемпературной зоны толщи 
гиалокластитов по сравнению с базальтовыми ла-
вами изменены значительно сильнее. В составе 
вторичных минералов в них главную роль играют 
слоистые силикаты (смектиты, хлориты), замеща-
ющие стекло, а открытые полости заполнены цео-
литами. В хорошо раскристаллизованных базаль-
тах первым среди породообразующих минералов 
разрушается оливин, замещаясь смектитами, затем 
по трещинкам и метасоматически по плагиоклазам 
развиваются слоистые силикаты и цеолиты. Пи-
роксены и рудные в низкотемпературной зоне ги-
дротермальной активности большей частью оста-
ются неизменёнными. Синтез слоистых силикатов 
и цеолитов происходит главным образом по зонам 
трещиноватости и в открытых полостях.

Состав образующихся минералов зависит от 
температуры и степени минерализации нагретых 
вод, интенсивности взаимодействия с вмещающи-
ми породами, их проницаемости и миграционной 
способности основных петрогенных элементов. 
При этом состав и структурно-текстурные осо-
бенности вмещающих базальтов в большинстве 
случаев не оказывают существенного влияния, 
особенно на температурном уровне формирова-
ния смектит-цеолитовой ассоциации.

Иллюстрацией этого могут служить скопления 
кремнистых минералов в толще платобазальтов, 
располагающиеся на значительном удалении от 
основных источников кремнезёма − кислых суб-
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вулканических интрузий. Влияние кислых субвул-
канических интрузий на формирование вторичных 
минералов отчётливо проявляется также в том слу-
чае, когда среди наземных базальтовых лав в от-
дельных горизонтах в составе слоистых силикатов 
в большом количестве появляется селадонит.

Стратиформные выделения кремнистых ми-
нералов (опал, халцедон, реже кварц) совпадают 
с зонами трещинно-дайковых роёв, трассирую-
щихся на крупные вулканические аппараты цен-
трального типа. Процесс формирования скопле-
ний кремнистых минералов часто без заметного 
заимствования из толщи платобазальтов других 
петрогенных элементов остаётся невыясненным.

Формирование, распределение и в значитель-
ной мере состав ассоциаций гидротермальных 
минералов в пределах низкотемпературной зоны 
гидротермального изменения во многом зависят 
от интенсивности и времени проявления рифто-
генеза, главного фактора формирования зон про-
ницаемости в вулканогенных толщах.

Степень изменения и особенно заполнения вто-
ричными минералами открытых пространств, от-
ражает интенсивность взаимодействия гидротерм 
с вмещающей породой. Важнейшим движущим 
фактором этого процесса является периодически 
возобновляющаяся трещиноватость, поддержи-
вающая постоянное течение процесса взаимо-
действия вода–порода. На примере современной 
высокотемпературной зоны п-ова Рейкьянес пока-
зано, что основные водоносные горизонты здесь 
приурочены к субвертикальной системе трещин, 
особенно интенсивно развитой в пределах дайко-
вых роёв. Считается, что отмеченное в 2 км-вом 
разрезе замещение низкотемпературных смеша-
нослойных слоистых силикатов высокотемпера-
турным хлоритом, располагающихся на одном 
температурном уровне, может быть связано с ха-
рактером проницаемости и, соответственно, ин-
тенсивностью взаимодействия вода–порода.

Анализируя последовательность образования 
вторичных минералов, исследователи отмечают, 
что температуры на разных участках разреза гео-
термальной зоны Рейкьянес существенно отлича-
ются, возрастая по сравнению с соседним, показы-
вающим тенденцию к остыванию. Это может слу-
жить указанием на то, что в пределах одной геотер-
мальной зоны существуют конвективные системы 
разного масштаба и разной интенсивности цирку-
ляции в них горячих вод [Franzson et al., 2002].

Углеводороды − характерный компонент ги-
дротермальной деятельности в рифтовой зоне. 
Типичной чертой нагретых глубинных подзем-
ных вод и гидротермальных минералов рифтовой 
зоны Исландии является постоянное присутствие 
полициклических ароматических углеводородов.

При изучении распределения углеводородов 
в Исландии подтвердилась известная законо-
мерность: наиболее высокое количество и раз-
нообразие углеродистых соединений связаны с 
гидротермально-измененными породами и ги-
дротермальными минералами. Результаты иссле-
дования углеводородов на геотермальных полях 
рифтовой структуры Исландии показали, что в 
составе современных гидротермальных потоков 
повсеместно присутствуют углеводороды, в том 
числе ПАУ и более высокомолекулярные компо-
ненты, которые в измененных породах фиксиру-
ются в основном глинистыми минералами и/или 
аморфным кремнеземом, поступающим из глу-
боких горизонтов с горячими водами. Подобное 
явление не является уникальным

Гидротермально измененные базальты и вторич-
ные минералы отличаются повышенным содержа-
нием полициклических ароматических углеводо-
родов (ПАУ) по сравнению со свежими, не затро-
нутыми гидротермальными изменениями вулкани-
тами базальтового и кислого состава. Тот факт, что 
во вторичных минералах обнаружено ПАУ в 7−10 
раз больше, чем во вмещающих гидротермально 
измененных базальтах, определённо указывает на 
активно идущий процесс аккумуляции минераль-
ными компонентами углеводородов.

Разное количество ПАУ во вторичных мине-
ралах отражает условия минералообразования: 
палеотемпературу подземных вод, интенсивность 
циркуляции и относительное время образования 
вторичных минералов. Общее количество ПАУ, 
зафиксированное в комплексах гидротермаль-
ных минералов, на один−два числовых порядка 
больше, чем в неизмененных породах. При этом 
разные минеральные ассоциации различаются 
как по содержанию, так и по составу ПАУ. Наи-
большее количество ПАУ обнаружено в смектит-
селадонитовом комплексе, ассоциирующим с 
кремнистыми минералами и (или) цеолитами.

Углеводороды в вулканических породах Ис-
ландии не экзотическое или случайное явление, 
а закономерный результат вулканической и по-
ствулканической гидротермальной деятельности. 
Исследование разных типов горных пород и ми-
нералов, отобранных из различных геологических 
структур Исландии, показало присутствие в них 
дисперсных битуминозных веществ, содержащих 
полициклические ароматические углеводороды. 
По составу и количественному содержанию отчет-
ливо выделяются три генетические группы ПАУ: 
1) ПАУ сингенетичные базальтам, образовавшие-
ся из простых соединений углерода и водорода 
при застывании лавы; 2) ПАУ, циркулирующие 
в поствулканических гидротермальных раство-
рах и захваченные из этих растворов разными ги-
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дротермальными минералами; 3) ПАУ, входящие 
в состав углеродистых выделений типа асфальта 
и асфальтита, обнаруженных в трещинах и поло-
стях измененных базальтов [Гептнер и др., 1999 а; 
Jakobsson, Fridleifsson, 1990].

Минерализованная микробиота на поверх-
ности земли и в глубоких горизонтах вулка-
нитов (эндобиосфера). Важнейшим отличием 
гидротермально изменённых вулканитов, обра-
зовавшихся в пределах зоны рифтообразования, 
является присутствие минерализованных пред-
ставителей бактериальных сообществ. На поверх-
ности земли в условиях повышенных температур 
и газовых эманаций, включающих углеводороды, 
существует благоприятная обстановка для оби-
тания микробиоты (бактерий и грибов). Наличие 
бактериальных форм, минерализованных глини-
стыми, железистыми и кремнистыми минералами 
в современных наземных и подводных горячих 
источниках и на сольфатарных полях, указывает 
на возможность существования жизни в разноо-
бразных условиях высокотемпературного гидро-
термального процесса, в том числе и в глубоких 
горизонтах литосферы.

В мощных наземных толщах миоценовых пла-
тобазальтов, промывавшихся гидротермами, вы-
явлены фрагменты минерализованных микроор-
ганизмов, свидетельствующие о существовавшей 
глубоко в толще вулканогенных пород жизни (эн-
добиосферы). Условия существования микробиоты 
восстанавливаются при анализе состава вторичных 
минералов в гидротермально изменённых породах. 
Исландия сложена практически целиком вулкано-
генными породами. В основном это базальты, не 
более 10 % составляют кислые породы. Роль оса-
дочных пород, содержащих какие-либо биогенные 
остатки, в общем составе ничтожно мала. Поэтому 
с большой долей вероятности можно говорить о 
том, что появление биоты в гидротермальных си-
стемах Исландии и фиксация её при гидротермаль-
ном преобразовании толщи платобазальтов вряд ли 
могут быть связаны с миграцией бактерий из оса-
дочной оболочки литосферы.

Наиболее широко распространена минерализа-
ция микробиоты слоистыми силикатами смектит-
селадонитового состава, формирующимися на на-
чальной, низкотемпературной, стадии изменения 
пород. Селадонит − характерный гидротермаль-
ный минерал, по структуре и химическому со-
ставу являющийся «ближайшим родственником» 
глауконитов. Участие микроорганизмов в форми-
ровании смектитов и глауконитов в зоне диагенеза 
современных осадков рассматривается в работах 
[Гептнер, Ивановская, 1998, 2000].

Одинаковые по форме, составу и размерам 
минерализованные бактериальные структуры 

встречены в современных и древних отложениях 
в разных районах острова. Характер этих образо-
ваний и их взаимоотношение с вмещающими по-
родами определенно свидетельствуют о первично 
коллоидном осаждении материала и последую-
щем превращении в слоистые силикаты смектит-
селадонитового состава.

Результаты проведённых исследований показы-
вают, что бактериальная активность играла важную 
роль при формировании геля − предшественника 
слоистых силикатов смектит-селадонитового со-
става. Образование смектит-селадонитовой мине-
рализации в толще платобазальтов совпадает с ак-
тивной магматической деятельностью в пределах 
крупных вулканических аппаратов центрального 
типа и циркуляцией в толщах базальтов гидротер-
мальных растворов, отличавшихся повышенным 
содержанием калия. Биоморфные структуры об-
наружены в слоистых силикатах, включающих се-
ладонит и/или смектиты с большим содержанием 
калия (в селадоните до 7−8 %). Этот элемент игра-
ет важнейшую роль в метаболизме живых орга-
низмов. Смектит-селадонитовая минерализация и 
биоморфные структуры, сложенные этими мине-
ралами − характерное локальное явление в толще 
низкокалиевых базальтов, приуроченное к зонам 
наибольшей проницаемости, которыми служили 
трещинные и дайковые рои, трассирующиеся на 
крупные постройки центральных вулканов.

Слоистые силикаты, включающие биоморф-
ные микроструктуры по сравнению с цеолитами 
и кремнистыми минералами обогащены углеводо-
родами. Минерализованные бактерии были обна-
ружены в тех районах, где среди гидротермально 
изменённых пород и вторичных минералов было 
установлено наибольшее количество полицикли-
ческих ароматических углеводородов (ПАУ), а 
в ассоциации с вторичными минералами были 
встречены капли битумов.

При изучении распределения углеводородов 
в Исландии подтвердилась известная закономер-
ность: наиболее высокое количество и разнообра-
зие углеродистых соединений связаны с гидро-
термально измененными породами и гидротер-
мальными минералами. Результаты исследования 
углеводородов на геотермальных полях рифтовой 
структуры Исландии показали, что в составе со-
временных гидротермальных потоков повсемест-
но присутствуют углеводороды, в том числе ПАУ и 
более высокомолекулярные компоненты, которые 
в измененных породах фиксируются в основном 
глинистыми минералами и (или) аморфным крем-
неземом, поступающим из глубоких горизонтов с 
горячими водами.

Подобное явление не является уникальным. 
Важно иметь в виду постоянный характер соот-
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ношения минерализованной микробиоты и ПАУ в 
наземных и подземных гидротермальных образо-
ваниях Исландии. Это может служить указанием 
на то, что заселению бактериями глубоких гори-
зонтов платобазальтов благоприятствовало посто-
янное присутствие в подземных водах абиогенных 
углеводородов, поступавших из зоны синтеза с 
потоками термальных вод. Ассоциация минерали-
зованных бактерий и органического вещества (ке-
рогена) отмечена в толще миоцен-плиоценовых 
платобазальтов на западе США (Columbia River 
Basalts) [McKinley et al., 2000].

Во многих районах распространения извер-
женных пород при бурении на большой глубине 
в термальных водах и изменённых породах были 
обнаружены термофильные хемолитотрофные 
бактериальные сообщества, свидетельствующие 
о распространении жизни в литосфере на боль-
ших глубинах (до 4−5 км). [Moser et al., 2005; Fre-
drickson, Onstott, 1996; Kaiser, 1995; Stokes, 1971; 
Gold, 1992]. В Исландии термофильные сообще-
ства бактерий обнаружены в нагретых подземных 
водах, поднимающихся по скважинам, пробурен-
ным в рифтовой зоне с глубины 1,5−2 км. [Mar-
teinsson et al., 2001a, b]

Хемолитотрофные термофильные микроорга-
низмы, минерализованные фрагменты которых 
обнаружены в древних гидротермальных систе-

мах платобазальтов, можно рассматривать как 
постоянных обитателей подземных микробио-
логических сообществ, унаследованных от тех, 
которые возникли и адаптировались для жизни 
глубоко под землей еще тогда, когда на ее поверх-
ности условия для существования были неподхо-
дящими. Идея о том, что жизнь могла возникнуть 
и развиваться сначала в глубоких горизонтах ли-
тосферы, не нова [Pedersen, 2001, 2003].

Материалы, полученные по Исландии, пока-
зывают, что не последнюю роль для обеспечения 
жизнедеятельности микроорганизмов в глубоких 
горизонтах пород в пределах рифтовых зон мог-
ли играть углеводороды, формировавшиеся при 
высокотемпературных вулканических процессах 
и транспортировавшиеся к поверхности земли с 
газами и подземными водами. Возможно, минера-
лизованные биоморфные структуры исландских 
миоценовых платобазальтов являются предста-
вителями одной из древнейших экосистем, су-
ществующих на нашей планете. Не нуждаясь в 
солнечном свете, они могли возникнуть и суще-
ствовать на земле даже до появления кислородной 
атмосферы и первых фотоавтотрофов.

Минерализованная микробиота обнаруженная 
в гидротермально изменённых породах может слу-
жить индикатором древних гидротермальных пото-
ков и путей миграции абиогенных углеводородов.
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Автор монографии поставил перед собой 
цель − рассмотреть некоторые, наиболее суще-
ственные особенности гидротермального преоб-
разования пород в зоне рифтогенеза на примере 
Исландии. С этой целью исследовались вулканиты 
и вулканогенно-осадочные отложения в пределах 
современной рифтовой зоны и за её пределами в 
составе миоцен-плиоценовых платобазальтов.

Проводившиеся работы были направлены на 
комплексное изучение состава и условий образо-
вания пород, формировавшихся в разных обста-
новках, описание характерных для зоны рифто-
генеза разрывных нарушений и связанных с про-
цессом растяжения особенностей формирования 
гидротермальных минералов в зонах трещинно-
дайковых роёв. С гидротермальной минерали-
зацией тесно связано изучение существования 
жизни при высоких температурах в глубоких го-
ризонтах вулканитов. Описание минерализован-
ных фрагментов бактерий на поверхности земли 
в пределах высокотемпературных сольфатарных 
и фумарольных полей и из глубоких горизонтов 
платобазальтов явилось определённым вкладом в 
решение этой проблемы.

Физико-географическая среда является одним 
из тех факторов, которые определяют основные 
особенности динамических форм накопления не 
только вулканогенно-осадочных, но и вулканоген-
ных отложений, формирующихся на поверхности 
земли. Влияние внешней среды сказывается не 
только на строении и условиях залегания отло-
жений, но также и на формировании различных 
структурно-текстурных и петрографических ти-
пов вулканогенных пород.

По способу извержения вулканогенные отложе-
ния разделяются на эффузивные и эксплозивные 
образования. Однако смена эффузий эксплозиями, 
и наоборот, нередко оказывается связанной толь-
ко с изменением внешних условий извержения. 
Среди эффузивных и эксплозивных образований 
по способу образования и накопления могут быть 
выделены две генетически резко различные груп-
пы отложений, одна из которых формируются на 
суше, а другая − в воде.

Некоторые типы базальтовых вулканогенных 
отложений, образовавшихся в различных физико-

географических условиях, отличаются по ряду 
признаков, которые с успехом могут быть исполь-
зованы для восстановления основных черт палео-
географии древних вулканических районов суши.

Наиболее отчетливо влияние внешней среды 
проявилось во время плейстоценовых оледенений, 
когда бóльшая часть Исландии была покрыта мощ-
ной толщей льда. Для этих интервалов характерно 
образование мощных толщ, состоящих из параге-
нетически связанных субаэральных и субакваль-
ных лав, отложений субаэральных и субаквальных 
лавовых фонтанов и гидроэксплозий, синхронных 
извержениям склоновых, селевых и озерных обра-
зований. Среди лав, изливавшихся в долины рек и 
на прибрежные морские равнины, широко развиты 
отложения фреатических эксплозий.

Генетические разновидности 
вулканических пород

Лавовые потоки и покровы. Жидкие и под-
вижные базальтовые лавы от места извержения 
растекались на огромные расстояния (более чем 
130 км). В этом случае влияние типа извержения 
(центральное или трещинное) и морфологии вул-
канической постройки на характер распростра-
нения, особенностей текстур и мощности лаво-
вых накоплений не сказывается. Форма лавовых 
покровов и некоторые особенности их строения 
зависят главным образом от характера рельефа, 
наличия или отсутствия на пути лавового потока 
рек, озер, ледниковых покровов, положения уров-
ня грунтовых вод в тех отложениях, на которые он 
ложится, и некоторых других факторов.

Характерной особенностью базальтов, из-
лившихся в субаэральной обстановке, является 
сочетание нескольких типов текстур в одном по-
токе. Помимо шлаковых зон в подошве и кровле, 
бóльшая нижняя часть потока обычно имеет круп-
нопризматическую отдельность, ориентирован-
ную перпендикулярно к подошве. Вверх по чет-
кой границе она сменяется мелкопризматической 
столбчатостью, перпендикулярной к плоскости 
ограничения, наклонной или прихотливо изогну-
той (такой тип столбчатости в Исландии назван 
куббаберг). Выше лава становится плотной или 
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пористой. Вверх мелкопризматическая отдель-
ность сменяется плитчатой лавой, представляю-
щей собой пологоволнистую кровлю лавового по-
тока типа пахоэхоэ.

Сочетание таких типов столбчатости возникает 
в результате неравномерного по вертикали остыва-
ния лавового потока. Одной из причин этого может 
быть перекрытие излившейся лавы водными пото-
ками. Ориентированная перпендикулярно к осно-
ванию столбчатость возникла в уже неподвижном 
лавовом потоке, а наклонная или изогнутая мелко-
призматическая столбчатость указывает на неболь-
шие подвижки в верхней части уже остановивше-
гося, но еще не застывшего лавового покрова.

Мощные пачки монолитных лав, в которых от-
сутствуют потоки с разными типами столбчатости 
по вертикали, могут свидетельствовать о большой 
скорости накопления, при которой последующие 
порции излившейся лавы способствовали равно-
мерному остыванию погребенных потоков.

Отложения лавовых фонтанов. По составу по-
род и условиям залегания отложения лавовых фон-
танов распадаются на два типа: субаэральных лаво-
вых фонтанов и субаквальной лавовой грануляции и 
пульверизации расплавленного материала.

Отложения субаэральных лавовых фонтанов 
генетически и пространственно связаны с субаэ-
ральными лавовыми потоками и отложениями 
пеплопадов. Продукты лавового фонтанирования 
обладают рядом характерных черт, позволяющих 
распознать их в ископаемом состоянии и отличить 
от образований другого происхождения. Для отло-
жений субаэральных лавовых фонтанов, возника-
ющих при извержении особенно жидких порций 
лавы, характерно наличие большого количества 
шаровых бомб.

Особенности состава и строения отложений 
подводной грануляции и пульверизации расплава 
(подводного лавового фонтанирования) определя-
ются главным образом большой скоростью вспры-
скивания магмы в воду. В результате подобной 
подводной вулканической деятельности возника-
ют мощные и протяженные толщи разнообразной 
гиалокластики, генетически и пространственно 
связанные с подушечными лавами. Пульвериза-
ционные гиалокластиты характерны для участков 
бассейнов с относительно небольшой глубиной 
(не превышающей первые 100 м).

При субаэральном лавовом фонтанировании и 
подводной пульверизации расплава происходит 
образование шаровых и неправильной формы тел, 
но по своему строению они четко отличаются друг 
от друга. Субаквальные образования гранулиро-
ванной лавы всегда окутаны сидеромелановой 
коркой закала, которая отсутствует у субаэраль-
ных шаровых бомб. Субаквальные образования во 

внутренних частях сложены плотной лавой, тогда 
как для субаэральных шарообразных бомб харак-
терна большая пористость центральных, а иногда 
и периферических частей. В подводной обстанов-
ке шары образуются без участия ксенолитов, как 
это обычно имеет место при субаэральном лаво-
вом фонтанировании.

Гидроэксплозии и фреатические изверже-
ния на лавовом потоке. В составе вулканокла-
стического материала можно различать отложе-
ния гидроэксплозивных извержений, происходив-
ших в бассейне, и отложения вторичных экспло-
зий на лавовом потоке (фреатические извержения 
на лавовом потоке). Гидроэксплозии характерны 
не только для морских (шельфовых), но и для 
интрагляциальных извержений. Образующий-
ся эксплозивный материал легко отличается от 
тефры субаэральных извержений по составу, так 
как он состоит преимущественно из вспененного 
сидеромеланового (закалочного) стекла. Нередко 
лавовые фонтаны и насыпные конусы возникают 
при фреатических извержениях на лавовом пото-
ке в результате интенсивного парообразования в 
подстилающих его породах.

В отличие от наземного подводный базальто-
вый вулканизм при извержении на мелководье яв-
ляется источником большого количества рыхлого 
стекловатого материала. Это − гидроэксплозивная 
тефра и импульверизационные гиалокластиты. 
Главный фактор распространения базальтовой ги-
алокластики на большое расстояние − это перенос 
ее водными течениями.

Процессы изменения 
вулканических пород

Изменение сидеромеланового стекла на по-
верхности земли. Разрушение закалочного ба-
зальтового стекла зафиксировано в низкотемпера-
турных условиях в различных обстановках: в тол-
ще ледниковых покровов, в почвенном горизонте, 
в зоне выветривания гиалокластитов, лишенных 
растительности. Базальтовое (сидеромелановое) 
стекло в таких условиях изменяется медленно. 
Основным продуктом разрушения стекла являет-
ся палагонит. Из стекла частично удаляется ряд 
элементов (Si, Mg, Al, Ca), железо окисляется. В 
почве и в зоне выветривания высвобождающиеся 
из стекла при палагонитизации элементы выно-
сятся инфильтрационными водами. При измене-
нии стекла в толще льда создается благоприятная 
обстановка для формирования за счет удаленных 
из стекла элементов прочного силикатного цемен-
та плейстоценовых тиллитов.

Проведенное исследование показало, что опре-
деленные признаки биохемогенного влияния на 



226

процесс изменения сидеромеланового стекла суще-
ствуют в различных обстановках на поверхности 
земли. Вероятным, но еще недостаточно обосно-
ванным следует считать участие бактерий при раз-
рушении стекла в толще льда. Значительно более 
определенно можно говорить об участии микро-
биоты (бактерий, грибов, водорослей) при разру-
шении базальтового стекла в почвенном горизонте 
и на поверхности гиалокластитовых толщ.

Наличие многочисленных, в различной степени 
минерализованных остатков микробиоты не остав-
ляет сомнений в биохемогенной природе процесса 
палагонитизации базальтового стекла в зоне выве-
тривания гиалокластитовых толщ. Среди ряда воз-
можных причин возникновения палагонита в по-
верхностных низкотемпературных условиях зоны 
выветривания наиболее интересной, требующей 
дальнейшего исследования, является связь микро-
биологических процессов с поступлением газоо-
бразных углеводородов из недр Земли.

Среди гидротермально измененных пород, 
распространённых на поверхности земли в преде-
лах современных сольфатарных и фумарольных 
полей выделено несколько минеральных типов: 1) 
смектитовая ассоциация с гидроксидами и окси-
дами железа; 2) смектитовая ассоциация с суль-
фидами (пирит); 3) каолинит-метагаллуазитовая 
ассоциация с сульфатами, анатазом, бёмитом; 4) 
кремнистая ассоциация. Уточнены некоторые 
особенности среды, в которой происходит со-
временное замещение микробиоты глинистыми 
минералами, гидроксидами и оксидами железа, а 
также кремнеземом. Характерна мозаичная кар-
тина изменения пород даже в отдельном образце 
– зоны, обогащенные оксигидроксидами железа, 
располагаются рядом с участками породы, в ко-
торых преобладающими компонентами являют-
ся, например, сера и пирит. Таким образом, зоны 
окислительной и восстановительной обстановок, 
сменяя друг друга, часто соседствуют на неболь-
шом расстоянии. В нейтральной и щелочной об-
становках вулканическое стекло оказывается за-
мещенным смектитами, а в расположенной рядом 
зоне интенсивного выделения парогазовых струй, 
т.е. в зоне кислотного преобразования, форми-
руются слоистые силикаты группы каолинита с 
сульфатами, анатазом и бёмитом.

Отмечено обогащение малыми элементами (Au, 
Ag, As, Se, Sb, Cr) гидротермально измененных 
глинистых осадочных отложений. Предполагается, 
что значительную роль в накоплении ряда малых 
элементов, могли играть бактерии и грибы.

Миграция ряда петрогенных элементов с 
подземными водами. Проведённое исследование 
состава и распределения гидротермальных мине-
ралов и сопоставление гидротермально изменён-

ных и свежих базальтов позволяет определенно 
говорить о миграции с подземными нагретыми 
водами ряда петрогенных компонентов. По спо-
собу образования среди вторичных компонентов 
смектит-цеолитовой зоны следует различать ме-
тасоматические минералы и минералы, синтези-
рованные из растворов или образовавшиеся при 
раскристаллизации гелей. Минералы, выпавшие 
из раствора, располагаются в газовых полостях 
лав, в трещинках, в межзерновом пространстве 
вулканокластики и вулканотерригенных пород. 
Характерны чёткие контакты трещинной минера-
лизации с вмещающей породой и отсутствие или 
слабое изменение первичных компонентов вме-
щающих пород.

В смектит-цеолитовой зоне первичный состав 
основных компонентов вулканитов за исключени-
ем стекла, оливина и частично плагиоклазов из-
менён слабо. Стекло в гиалокластитах замещено 
палагонитом и слоистыми силикатами, по оливи-
ну развиты смектиты, в плагиоклазах в основном 
по трещинкам сформировались опал, цеолиты, 
кальцит и смектиты, а пироксены не имеют при-
знаков изменения.

Полициклическое изменение медленно по-
гружающихся толщ. Совместное нахождение 
в мощных толщах миоценовых платобазальтов 
гидротермальных минералов, представляющих 
разные температурные зоны, позволяет говорить 
о полицикличном изменении медленно погружа-
ющихся толщ [Mehegan et al., 1982]. Для разреза 
платобазальтов на востоке Исландии (Рейдарфьор-
дур) указывается три стадии. Первые две связаны 
с минерализацией открытых в лавах пространств. 
В верхней части разреза после смектитов, высти-
лающих стенки полостей, формируются последо-
вательно кальцит, кварц и цеолиты, среди кото-
рых наиболее распространён ломонтит. Глубже 
хлорит становится основным компонентом, вы-
стилающим стенки открытых полостей. Иногда 
здесь же встречается селадонит, отложившийся на 
более раннем этапе одновременно со смектитами. 
По материалам керна скважины однозначно ре-
шить особенности взаимоотношения смектитов и 
селадонита не удалось. На более низких уровнях 
разреза ранее образовавшиеся вторичные минера-
лы растворяются, ломонтит частично замещается 
пренитом, эпидот и кварц отлагаются в полостях, 
образовавшихся при растворении. Здесь же после 
эпидота осаждаются последовательно пренит, ло-
монтит, ангидрит. Минерализация третьей стадии 
связана с формированием жильной ассоциации, 
возможно, частично вызванной контактовым ме-
таморфизмов в дайковом рое.

В низкотемпературной смектит-цеолитовой 
зоне установлен ряд вариантов последователь-
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ности заполнения открытых полостей и трещин 
в зависимости от интенсивности и длительно-
сти поступления в зону минералообразования 
подземных вод. Ассоциация, состоящая из слои-
стых силикатов (смектиты, селадонит) − цеоли-
тов − кремнистых минералов (опал, халцедон, 
кварц) и кальцита, характеризует минералоо-
бразование при миграции подземных вод по от-
носительно длительно существовавшей системе 
трещин. Эта ассоциация обычно присутствует в 
зоне трещинно-дайковых роёв. Значительно чаще 
гидротермально изменённые базальты рассматри-
ваемой зоны содержат только слоистые силикаты 
и цеолитов или цеолиты, кальцит и в подчинён-
ном количестве кремнистые минералы. Нередко 
одна система трещин заполнена только слоисты-
ми силикатами или цеолитами, а рядом другая 
содержит кремнистые минералы или кальцит. 
Поликомпонентный состав минералов, заполняю-
щих разные трещины, вероятно, свидетельствует 
о смене состава раствора в процессе формирова-
ния жильной минерализации. Мономинеральный 
состав в пределах одной системы трещин предпо-
лагает одноактное осаждение из раствора вторич-
ных минералов.

Стратиформные зоны вторичной минерали-
зации. В региональном масштабе влияние разры-
вов и трещин на процесс формирования и разме-
щения вторичных минералов хорошо может быть 
продемонстрировано при рассмотрении зон стра-
тиформной минерализации. Стратиформные зоны 
наложенной гидротермальной минерализации 
широко распространены в толще платобазальтов 
плиоцен-миоценового возраста. В одних случаях 
эти зоны располагаются согласно с напластовани-
ем пород, в других секут толщи моноклинально 
залегающих платобазальтов.

Картирование зон гидротермальной минерали-
зации в толщах моноклинально залегающих пла-
тобазальтов показало, что смектит-селадонитовый 
комплекс формирует протяженные зоны от не-
скольких десятков до 100 м мощности, располага-
ющиеся согласно с напластованием лав. Цеолиты 
тоже образуют стратиформно располагающиеся 
зоны, но секущие моноклиналь платобазаль-
тов. Сопоставление условий распространения 
смектит-селадонитового и цеолитового комплек-
сов указывает на то, что формирование глинистых 
минералов происходило до формирования моно-
клинали платобазальтов и отделено от цеолитовой 
стратиформной минерализации значительным пе-
риодом времени.

Дискретный характер формирования вторич-
ных минералов четко выявляется при изучении 
полосчатых, параллельно-слоистых образований. 
Полосчатые выделения смектит-цеолитовых агре-

гатов и цеолитов в низкотемпературной зоне гидро-
термального изменения (зона смектит-цеолитов) 
связывается с процессами подземного испарения 
в открытых трещинах и крупных полостях, а по-
лосчатая кремнистая минерализация встречается в 
составе наложенной более высокотемпературной 
ассоциации в трещинно-дайковых роях.

Кремнистые породы гидротермального 
происхождения. Широко распространены в Ис-
ландии, сложенной в основном базальтами. По-
лосчатые агаты в базальтах благодаря очень чет-
кой картине взаимоотношения полос, текстурно-
структурным особенностям и химическому со-
ставу представляют специальный интерес для 
выяснения условий миграции и отложения крем-
незема в толщах базальтов. Анализ распростране-
ния и взаимоотношения кремнистых минералов с 
другими вторичными минералами, формировав-
шимися на разных этапах изменения базальтов, 
показал, что заполнение трещин и особенно круп-
ных пустот кремнистым веществом происходило 
постепенно и прерывисто. Миграция кремнезёма 
с гидротермальными растворами осуществлялась 
по наиболее проницаемым линейным зонам тре-
щиноватости. В плане эта зона пространственно 
совпадает с дайковыми и трещинными роями, 
сопрягающимися с вулканическими аппаратами 
центрального типа и включающими кислые суб-
вулканические интрузии.

В ассоциации гидротермальных минералов 
кремнистые минералы агатов занимают вполне 
определенную позицию: их образованию пред-
шествует формирование комплекса железистых 
минералов и слоистых железосодержащих сили-
катов (смектитов и селадонитов). Цеолиты и каль-
цит формируются раньше, одновременно или по-
сле осаждения кремнезема.

Время образования параллельно-слоистых, го-
ризонтально ориентированных выделений крем-
незема в базальтах определяется по соотношению 
кремнистых образований с дислоцированными 
пластами лав. Имеющиеся данные свидетельству-
ют о значительном промежутке времени между 
образованием параллельно-слоистых агатов и 
формированием вмещающих толщ базальтов. По-
явление кремнистой минерализации, связывается 
с интенсивной миграцией нагретых подземных 
вод по системе трещин, рассекающей толщу пла-
тобазальтов согласно с простиранием дайковых 
роев. Источником кремнезема были субвулкани-
ческие кислые интрузии, располагающиеся в теле 
крупных вулканов центрального типа.

Отложение кремнистого вещества происходи-
ло дискретно. Химический состав разных порций 
формировавшегося кремнезема отличался по со-
ставу некоторых петрогенных и редких элементов. 
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Роль диффузионного проникновения элементов 
из вмещающей породы внутрь полости постепен-
но сокращалась и практически отсутствовала при 
формировании последних параллельно-слоистых 
и концентрических оболочек агата. Дискретный 
характер поступления в открытую полость крем-
нистого материала следует из чередования «па-
чек» параллельно-слоистых и концентрических 
кремнистых образований и наличия явных пере-
рывов в кремненакоплении, отмеченных появле-
нием кальцита или глинистых минералов на по-
верхности кремнистых слоев.

Послойное исследование химического со-
става ониксов показало, что и состав элементов-
примесей не оставался одинаковым при запол-
нении полости. Формирование параллельно-
слоистых или концентрических слоев агата за-
висело от количества поступающего кремнезема 
и скорости коагуляции и образования отдельных 
кремнистых коллоидных обособлений (нуклои-
дов). При слабой насыщенности (золь) и малом 
размере коллоидных частиц кремнезема они, под-
чиняясь броуновскому движению, легко осажда-
лись на поверхности стенок полости и формиро-
вали более или менее равномерные по мощности 
концентрические слои. В тех случаях, когда коа-
гуляция происходила быстрее и формировались 
крупные коллоидные частицы, они под действием 
силы тяжести осаждались в основном на дно по-
лости, одновременно могли возникать связанные 
с ними элементы концентрических слоев.

Микроорганизмы в гидротермальных си-
стемах. Во всех зонах гидротермального изме-
нения на поверхности земли в условиях повы-
шенных температур и газовых эманаций, вклю-
чающих углеводороды, возникает благоприятная 
обстановка для обитания микробиоты. Наличие 
бактериальных форм, минерализованных глини-
стыми, железистыми и кремнистыми минералами 
в современных горячих источниках и на сольфа-
тарных полях, указывает на возможность суще-
ствования жизни в разнообразных условиях вы-
сокотемпературного гидротермального процесса. 
В древних отложениях некоторые параметры этих 
условий могут быть восстановлены или уточнены 
при анализе минерального состава и обстановки 
формирования измененных пород.

На примере исландских гидротермальных об-
разований показывается возможность выявления 
признаков жизни, существовавшей глубоко в тол-
ще вулканогенных пород (эндобиосферы). При-
водятся примеры формирования биоморфных 
микро- и наноструктур, сложенных слоистыми 
силикатами смектит-селадонитового состава, об-
разовавшимися на начальной, низкотемператур-
ной стадии изменения лав, погрузившихся ниже 

уровня подземных вод. Рассматриваются морфо-
логические особенности, подтверждающие био-
генную природу рассмотренных минерализован-
ных фрагментов микробиоты.

Многочисленные находки минерализованных 
бактерий свидетельствуют о том, что в глубоких 
горизонтах миоцен-плиоценовых и более моло-
дых вулканических пород Исландии, как и сейчас, 
существовало сообщество термофилов. Проис-
хождение термофилов, населяющих современные 
нагретые (до 100 °С) подземные воды, остается не-
ясным. Исследование бактериальных сообществ из 
двух геотермальных полей в современной рифто-
вой системе показало, что обстановка, существую-
щая в глубоких горизонтах гидротермальных си-
стем, обеспечивает появление новых, неизвестных 
термофилов [Marteinsson et al., 2001b].

Вероятно, не последнюю роль для обеспечения 
жизнедеятельности микроорганизмов на разных 
уровнях эндобиосферы в вулканических райо-
нах могли играть абиогенные углеводороды, об-
разующиеся при высоких температурах и транс-
портирующиеся к поверхности земли с газами и 
подземными водами. Можно предположить, что 
обнаруженные в миоцен-плиоценовых вулкани-
ческих толщах биоморфные образования являют-
ся ископаемыми аналогами одной из древнейших 
экосистем, существовавшей ранее на нашей пла-
нете. Термофилы этой экосистемы, не нуждаясь 
в солнечном свете, могли возникнуть и обитать в 
глубоких слоях земли даже до появления атмос-
феры и первых фотоавтотрофов.

Важным результатом является описание харак-
терной особенности кремнистой минерализации в 
гидротермальных условиях, состоящей в том, что в 
движущейся воде с большим количеством раство-
ренного кремнезема без всякого влияния живых 
организмов образуются микро- и наноструктуры 
(типа мембранных трубок), морфологически и по 
размеру сходные с теми, которые характерны для 
фоссилизированных бактериальных остатков.

Настоящее исследование особенностей геоло-
гического строения и развития поствулканических 
процессов в Исландии дает основание для рассмо-
трения данного региона в качестве модельного объ-
екта для выявления особенностей гидротермального 
литогенеза, происходящего в зоне новейшего и со-
временного наземного и прибрежного рифтогенеза.

К основным итогам для такого обобщения 
можно отнести следующие выводы.

1. Распространение и время образования гидро-
термальной минерализации в рифтовой зоне кон-
тролируется процессами формирования разрывов 
и трещин. Исследование распространения, мине-
рального состава и характера взаимоотношения 
с вмещающей породой полосчатых, стратиформ-
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ных образований позволило вскрыть основные 
особенности гидротермальной минерализации в 
зоне рифтогенеза.

2. Секущий характер стратиформных цеоли-
товых зон и параллельно-слоистых, полосчатых 
накоплений кремнезема по отношению к моно-
клинали платобазальтов свидетельствуют о зна-
чительном перерыве между накоплением вулка-
нитов и гидротермальной минерализацией.

3. В верхней низкотемпературной зоне на фоне 
общего слабого изменения состава вмещающих 
пород осаждение минеральных компонентов про-
исходило из слабо минерализованных растворов. 
Результаты минералого-петрографических и гео-
химических исследований определенно указыва-
ют на прерывистый режим формирования крем-
нистых и других гидротермальных минералов 
в зоне растяжения и формирования трещинных 
роев при достаточно длительном существовании 
гидротермальной системы.

4. Формирование параллельно-слоистых выде-
лений цеолитов и (или) смектит-цеолитовой ассо-
циации в смектит-цеолитовой зоне гидротермаль-
ного изменения может быть связано с концентраци-
ей слабоминерализованных нагретых растворов в 
результате испарения в открытой системе трещин. 
Образование серий параллельно-слоистых выде-
лений смектит-цеолитового состава контролиро-
валось процессом растяжения, формированием 
систем открытых трещин и колебаниями уровня 
подземных вод. Колебание уровня подземных вод 
происходило вслед за изменениями уровня океана 
и/или подъёмом территории при освобождении 
острова от ледниковой нагрузки.

Чередование каёмок слоистых силикатов раз-
ного цвета и разного состава в трещинах и газо-
вых полостях, также свидетельствует о прерыви-
стом изменении состава минералообразующего 
раствора в зоне растяжения и формирования тре-
щинной системы.

Последовательность формирования гидротер-
мальных минералов в открытых полостях в наи-

более полном виде выглядит следующим образом. 
Сначала осаждались гидроксиды железа или же-
лезистые слоистые силикаты, затем цеолиты, ми-
нералы кремнезема и кальцит.

5. Локальные концентрации кремнезема в 
смектит-цеолитовой зоне гидротермального изме-
нения платобазальтов свидетельствуют о мигра-
ции кремния с растворами на большое расстоя-
ние. Кремнистое вещество в толще платобазаль-
тов отлагалось из растворов, а образовавшийся 
затем гель преобразовывался в опал. Образование 
концентрической и параллельно-слоистой зональ-
ности ониксов связано с формированием новых и 
многократным подновлением существовавших 
трещин, по которым осуществлялась миграция 
кремнийсодержащих растворов в толще базаль-
тов. Большая часть микрозернистого кварца в 
ониксах – продукт перекристаллизации опала или 
халцедона. Значительно реже отдельные зоны 
ониксов, состоящие из микрозернистого кварца, 
образовались непосредственно из раствора, цир-
кулировавшего в толще базальтов.

Появление в зоне циркуляции гидротермаль-
ных растворов локальных скоплений кремнистых 
минералов (ониксов) можно рассматривать как 
результат отделения (сепарации) кремнезёма от 
основной массы растворённых петрогенных эле-
ментов при резком изменении физико-химических 
параметров в результате падения давления в ги-
дротермальной системе, связанное с формирова-
нием новых или подновлением уже существовав-
ших систем трещин.

6. Следует подчеркнуть, что наиболее важной, 
отличительной чертой гидротермальной минера-
лизации в современной рифтовой зоне Исландии 
является присутствие в гидротермах и осажден-
ных из них минералов углеводородов и термо-
фильных и ультратермофильных представителей 
бактериального сообщества, минерализованные 
фрагменты которых выявлены в наземных ги-
дротермалитах и в глубоких горизонтах мощных 
толщ вулканитов.
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