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ГИДРОДИНАМИЧЕСКИЙ МЕХАНИЗМ 
РАСПРЕДЕЛЕНИЯ Сорг, Si02 И СаС03

В ОКЕАНСКОМ ОСАДКООБРАЗОВАНИИ
•

Я . М. СТРАХОВ

В статье описывается океанская гидродинамика и показывается ее 
влияние на накопление органического вещества, SiCb и СаСОз в донных 
осадках.

I. ПОСТАНОВКА ЗАДАЧИ

Биогенные компоненты осадка — Сорг, S i02, СаС03 — представляют 
совершенно исключительный интерес для теории океанского осадкооб
разования, ибо позволяют открыть в нем такие тонкости осадочного про
цесса и такие взаимосвязи, какие не удается исследовать на других 
компонентах. Дело в том, что жизнь, «живое вещество», в отличие от 
минеральных взвесей, требует непрерывного подтока и использования 
многих химических соединений, среди которых наиболее важны соли Р 
и N, S i02 и микроэлементы. Поскольку сверху — из атмосферы с дождя
ми— эти соединения не поступают, единственным источником их для фи
топланктона оказываются глубины океана, где запасы этих веществ ко
лоссальны.

Основным механизмом подачи N, Р и др. в зону фотосинтеза явля
ются разнообразные движения воды, создающие перемешивание вод по
верхностного слоя с водами более глубоких горизонтов, т. е. гидро
динамический режим океана; дополнительным — годовые колебания t° 
поверхностного слоя воды, также вызывающие перемешивание .воды. 
Оно происходит в тем большей степени, чем значительнее годовая ампли
туда температурных изменений. Интенсивность обоих процессов пере
мешивания на разных участках океана неодинакова, сочетания их слож
ные, что и обусловливает разную силу процессов фотосинтеза и генера
ции Сорг, S i02 и СаС03 на разных площадях океана.

Из сказанного следует, что изучение механизма распределения и на
копления биогенных компонентов должно включать четыре основных во
проса: 1) выяснение интенсивности и факторов перемешивания поверх
ностного слоя воды на разных участках океана; 2) количественное рас
пределение биомассы и продуктивности биоса в поверхностном слое воды, 
а также особенностей его группового состава на разных участках океа
на; 3) количественные изменения биогенных компонентов при отмира
нии биоса и падении трупов на дно; 4) пространственные соотношения 
между массами Сорг, Si02 и СаС03 в планктонной пленке и в поверхност
ном слое ила.



И. ИНТЕНСИВНОСТЬ ПЕРЕМЕШИВАНИЯ ПОВЕРХНОСТНОГО СЛОЯ ВОДЫ 
НА РАЗНЫХ УЧАСТКАХ ОКЕАНА

1. Циркулярные течения

В идеальной схеме океана, со всех сторон окруженного континента
ми, издавна различали четыре кольца течений и соответственно четыре 
халистазы разных размеров. Конкретная картина сложнее схемы. Она 
показана на фиг. 1.

Наиболее близка к идеальной схеме циркуляция воды в Тихом оке
ане. Первый, северный круговорот (I) .на средних и высоких широтах 
имеет сравнительно ограниченные размеры; движение воды здесь цик
лоническое; второй, северный субтропический круговорот ( I I )— огром
ный антициклонический; третий, южный субтропический ( I I I )— тоже 
огромный, антициклонический; затем — широкая зона течений западных 
ветров и антарктический циклонический (IV) круговорот. Все четыре 
круговорота свя*заны друг с другом, и воды одного переходят в воды дру
гого. Связь северных круговоротов с южными осуществляется в эквато
риальной области. Система течений здесь отличается большой слож
ностью и разными авторами рисуется не одинаково. Важнейшим элемен
том является так называемое экваториальное противотечение, зарожда
ющееся в западной окраине океана и движущееся в восточном направле
нии, пересекая океан несколько севернее экватора. У берегов Америки 
часть его, поворачивая на север, сливается с Северным экваториальным 
(пассатным) течением и идет далее в западном направлении; другая 
часть, поворачивая на юг, сливается с Южным экваториальным (пассат
ным) и также движется на запад. Между экваториальным противотече
нием и соседними с ним Северным и Южным пассатными течениями воз
никают узкие халистазы; число их у разных авторов неодинаково. Су
щественно, что в восточной половине океана локализуются главным об
разом циклонические халистазы, в западной — антициклонические.

В Индийском океане из-за ограниченных размеров его имеются толь
ко три круговорота: небольшой (реликтовый) II, затем III и IV (приан- 
тарктический). Экваториальное противотечение сохранилось, но в силь
но урезанном виде.

В Атлантическом океане отчетливо выражены субтропические круго
вороты II и III конвергентного типа и слабый реликт экваториального 
противотечения в Гвинейском заливе. В экваториальной области хоро
шо виден переход вод круговорота III в круговорот II, а второго — в се
верную часть Атлантики, где возникают сложные многочисленные част
ные завихрения и второстепенные круговороты.

Во всех трех океанах между III и IV халистазами имеется широкая 
зона течений западных ветров. Размеры круговоротов огромны, особен
но субтропических антициклонических (II и III). Они простираются 
здесь от одного побережья до другого на расстояние от 6—7 тысяч км  
(в Атлантическом океане) до 14—15 тысяч (в Тихом океане). По мери
диану их можно проследить от экватора до примерно 40-й параллели на 
протяжении 4—5 тыс. км , при минимальном размере (в Индийском 
океане) 3000 км.

Сообразно огромным линейным размерам циркулярные течения за
хватывают большую мощность океанской воды на глубину. В них участ
вуют не только воды поверхностной структурной зоны океана (200—

Фиг. 1. Гидродинамическая схема поверхностного слоя океанских вод 
/ — циркумконтинентальная гидродинамически активная зона; 2 — пелагические гидро
динамически активные пояса; 3 — циркулярные течения; 4 — пелагические пассивные 

зоны; 5 — антарктическая дивергенция; I—IV — халистазы
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250 ж), но и промежуточной (250—1800 м ) у так что описанная система 
циркулярных течений охватывает по существу почти всю верхнюю поло
вину океанской водной толщи, постепенно замедляясь с глубиной. Это 
одна из самых грандиозных динамических систем гидросферы, связан
ная с аналогичной динамической системой в атмосфере.

Линейные скорости в теле циркулярных потоков неодинаковы в по
верхностных слоях и на глубине. На поверхности скорости варьируют от 
75—95 до 100—130 см/сек, редко больше; на глубине 500 м они убыва
ют до 50—75 см)сек и менее (20—22); на глубине 800 м остаются таки
ми же (иногда более быстрыми) и сохраняются на глубинах, больших 
1000 м . Вероятно, такие скорости свойственны всему промежуточному 
слою, убывая у его нижней границы.

При своих гигантских размерах циркуляционная система в океанах 
отличается большой устойчивостью. «Одни и те же макроциркуляцион- 
ные системы сохраняются в течение круглого года в воде и воздухе. Это 
объясняется однородностью подстилающей (водной) поверхности и от
носительно малой изменчивостью свойств воды» (Степанов, 1974, 
стр. 73).

Одновременно с горизонтальными движениями в циркулярных тече
ниях наблюдаются и вертикальные, т. е. перемешивание воды. Механизм 
перемешивания сложен. Прежде всего это общее турбулентное движение 
воды, сопровождающее каждый горизонтально движущийся поток ее. 
Но значение его в общем перемешивании все же, по-видимому, второсте
пенное; основную же роль играет серия других процессов. Перемешива
ние создается внутренней структурой потока горизонтально движущей
ся воды, а также соотношением разных потоков. Перемешивание имеет 
место, например, в случаях схождения или расхождения течений (или 
отдельных крупных струй в них). При схождении, в результатенакопле: 
ния вод, возникают подъем уровня и нисходящие движения, особенно 
значительные в тех местах, где сходятся воды теплого и холодного 
течений. Нисходящие движения происходят до тех глубин, пока плот
ность опускающихся вод не станет равной плотности окружающих; на 
этом уровне возникает горизонтальный отток вод. При расхождении те
чений уровень воды понижается; для компенсации его возникает подъем 
вод. Участки встречи течений именуются гидрологическими фронтами. 
Из них особенно сильно выражен так называемый полярный фронт меж
ду теплым Гольфстримом и холодным Лабрадорским течениями в Ат
лантическом океане и между теплым Куросиво и холодным Куриль
ским — в Тихом океане.

В целом внутренний гидродинамический режим цуркулярных тече
ний оказывается достаточно сложным и активным. В нем происходит дви
жение воды как в горизонтальной, так и вертикальной плоскостях, но с 
резко различной интенсивностью. Горизонтальные поступательные движе
ния намного интенсивнее вертикальных (на 4—5 порядков). В то же 
время наблюдаются горизонтальные латеральные перемещения воды, 
перпендикулярные поступательному,— от берега в пелагиаль. Они вы
ражены очень слабо, их интенсивность также существенно меньше го
ризонтального поступательного движения. Для понимания процессов 
седиментации эта особенность весьма важна; если в круговорот океан
ских течений с берега попадает каким-то образом осадочный материал, 
он гораздо энергичнее разносится в горизонтальном поступательном на
правлении, чем перемещается латерально от берега к центру водоема.

Так как океанские круговые течения охватывают большие по верти
кали массы воды, то в прибрежных областях они пролегают вне шель
фа, локализуясь над континентальным склоном, частью над ложем океа
на. Между ними и собственно берегом находится шельфовая площадка с 
глубинами в среднем 200—250 м. ТТо напряженности гидродинамическо
го режима область шельфа должна трактоваться, несомненно, в качест-
6



?ве активной зоны, но с режимом, резко отличным от режима океанских 
циркулярных течений. Движения воды здесь вызываются приливами и 
отливами и переменчивым режимом ветра. Поэтому в шельфовой облас
ти существуют главным образом непостоянные течения быстро меняю
щихся направлений, а также локальные (в зоне пассатов) сгонно-нагон
ные. Вертикальное перемешивание воды этими течениями, а также штор
мовыми волнениями здесь интенсивное.

Причленение шельфовой зоны к циркулярным океанским течениям, 
о которых говорилось выше, упрощает общую схему активного режима 
океанских вод. Между 50° с. ш. и 50° ю. ш. она слагается из двух элемен
тов. Первый — это меридиональная циркумконтинентальная зона, про
тягивающаяся вдоль побережья всех континентов с севера на юг и отве
чающая их шельфу и началу континентального склона. Область ее дей
ствия— так называемые терригенные отложения, окаймляющие конти
ненты. Второй элемент — широтный; он локализован в пелагиали и об
разует здесь три пояса океанских течений, связывающих меридиональ
ные активные зоны: а) экваториальный, слагающийся из северного пас
сатного течения, экваториального противотечения и южнопассатного 
течения вместе взятых; б) северный, отвечающий западному течению, 
ограничивающему II х£листазу в Тихом океане, и Гольфстриму (в широ
ком смысле) в Атлантическом океане; в) южный, в который объединя
ются широтные части южных антициклонических колец и течения запад
ных ветров.

2. Халистазы
В ячеи описанной циркулярной схемы как бы вставлены пелагические 

халистазы — области с существенно иным режимом. Основной признак 
халистаз — ослабление поверхностных течений, доходящее в центре по
рою почти до полной неподвижности воды (пример — Саргассово море 
в Северной Атлантике). При этом гидродинамическая система в антици
клонических и циклонических халистазах неодинакова.

В халистазах, обрамленных антициклоническими круговоротами те
чений с их центростремительными силами, возникают конвергентные 
движения водной массы к центру халистазы. Здесь образуются избы
точные накопления водных масс и опускание их на глубину. По пери
ферии же конвергентных халистаз происходит подъем воды, компенси
рующий опускание в срединной полосе халистаз (Степанов, 1974). Так 
обстоит дело в пяти крупных субтропических халистазах Атлантического, 
Индийского1 и Тихого океанов, обозначенных на карте знаками II и III; 
то же имеет место и в антициклонической халистазе Северного Ледови
того океана.

В циклонических круговоротах течений, обрамляющих халистазу, в 
воде возникают центробежные силы, вызывающие отток водной массы 
из центральных частей к периферии; в центре образуется динамическая 
ложбина, на пополнение которой идет вода из глубин (дивергенция), по 
периферии же халистазы, наоборот, возникает компенсационное погру
жение водных масс (Степанов, 1974).

Так обстоит дело в циклонических (или дивергентных) халистазах I 
и IV, а также в ограниченных по размерам циклонических экваториаль
ных халистазах, образующихся при взаимодействии пассатных течений и 
экваториального противотечения.

Таким образом, при резко ослабленных движениях воды на поверх
ности халистаз, в них происходят характерные вертикальные перемеще
ния водных масс.

Глубины, до которых происходит опускание вод в антициклонических 
халистазах и поднятие в циклонических, не одинаковы на разных широ-

1 Халистаза II в Индийском океане не учитывается из-за своих малых размеров 
и изменчивости в году.
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Фиг. 2. Климатические зоны и циркулярные течения в океанах 
/ — границы аридных зон; 2 — аридные зоны; 3 — теплые течения; 4 — холодные тече
ния; 5 — антарктическая конвергенция; 6 — антарктическая дивергенция; I—IV — ха-

листазы



тах. Так, «...вертикальное развитие экваториальной антициклонической 
системы в основном ограничивается поверхностной структурной зоной. 
Несколько глубже (до 500 м) ее влияние может сказаться в Тихом оке
ане, где она отличается большой интенсивностью...». «Антициклониче- 
ские круговороты вод сильно размываются в тропиках, почти целиком 
смещаясь в умеренные области. В промежуточной структурной зоне они 
располагаются примерно между 20—40° северной и южной широты, а в 
глубинной зоне в южном полушарии — даже между 30 и 50° ю. ш. Анти- 
циклонические системы значительно больше размываются в северном 
полушарии. В атлантике их удается проследить только в верхней части 
глубинной зоны, а в Тихом океане, судя по косвенным данным, антицик- 
лоническое обращение, по-видимому, захватывает всю массу глубинных 
вод». «Тропические циклонические системы получают значительное раз
витие только в восточных частях океанов... Их ложбины по обе стороны 
от экватора почти целиком размываются в пограничном слое, разделяю
щем поверхностную и промежуточную структурные зоны. Ниже едва за
метные вертикальные движения можно обнаружить по характеру физи
ко-географических полей... Влияние циклонических систем в восточно
тропических областях сказывается в основом до оси промежуточной 
структурной зоны (800—1000 м ). В довольно слабой форме его можно 
проследить по картам геострофической циркуляции и более ярко — по 
физико-химическим свойствам вод, особенно по содержанию кислорода. 
Восходящими потоками в верхние слои выносятся воды промежуточной 
структурной зоны е пониженной температурой и содержанием кислоро
да, но с высокой концентрацией биогенных элементов». «Влияние ан
тарктической циркумполярной и циклонических высокоширотных систем 
прослеживается вплоть до дна океана» (Степанов, 1974, стр. 105—106).

Из сказанного явствует, что мощности воды, участвующие в халиста- 
тических круговоротах циклонического и антициклонического типа, ха
рактерно изменяются в направлении от полюсов к экватору. Они макси
мальны в околополярных областях, где захватывают всю или почти всю 
толщу воды, и убывают в сторону низких широт; под экватором в хали- 
стических круговоротах участвует лишь поверхностная зона.

Описанное изменение глубины халистатических круговоротов стоит 
в прямой связи с изменениями атмосферной горизонтальной циркуля
ции по меридиану.

«Антарктида—страна ураганных ветров: именно здесь находится 
полюс ветра. На Земле Адели средняя скорость ветра за 2 года состав
ляет 70 км/час. Нигде на Земле таких высоких скоростей не наблюда
лось. По наблюдениям .в Мирном, в зимние месяцы число дней со штор
мом составляет 20—25 в месяц; нередки ураганные ветры со скоростью 
100—150 км/час. Еще сильнее ветры в базисе Бангера, где они достига
ют скорости 150—200 км/час» (Лисицын, 1961, стр. 130). Неудивитель
но, что в приантарктической полосе вертикальное перемешивание захва
тывает всю толщу океанской воды до дна. С перемещением к северу, в 
низкие широты, средняя интенсивность ветров убывает и порождаемые 
ими движения воды в халистазах резко ослабевают, захватывая только 
поверхностную структурную зону или несколько глубже. По направле
нию к Арктике интенсивность ветров вновь усиливается и воздействие их 
делается более глубоким, захватывая промежуточную толщу и даже 
часть глубинной зоны.

Итак, области I и IV халистаз, в отличие от пяти субтропических (II 
и III), отличаются в целом достаточно высокой гидродинамической ак
тивностью и вертикальным перемешиванием воды, и потому их следует 
включить: халистазу I — в состав северного активного пояса, намечен
ного выше, а халистазу IV — в состав южного. В дальнейшем оба эти 
пояса будут трактоваться в таком расширенном против прежнего. (Стра
хов, 1976а) объеме. Пассивными гидродинамически областями будем 
именовать лишь пять субтропических халистаз (II и III).



Очерченные таким образом пелагические гидродинамические пояса 
{фиг. 2) со значительным перемешиванием воды приблизительно отве
чают пяти климатическим зонам. Северный пояс отвечает умеренному 
и холодному гумидному климату «а широтах севернее 40° с. ш.; пассив
ные II и III халистазы — аридным субтропическим северной и южной 
зонам между 40 и 15° северной и южной широты; экваториальный актив
ный пояс — гумидной тропической зоне от 15—12° с. ш. до 10° ю. ш.; 
южный гумидный — умеренной и холодной зоне халистазы IV южнее 
40° ю. ш. Циркумконтинентальная активная зона пересекает все эти пе
лагические гидродинамические пояса.

3. Генезис гидродинамической зональности 
в поверхностном слое океана

Спрашивается, что создает описанную гидродинамическую зональ
ность пелагической области океана? Так как она в общих чертах совпа
дает с локализацией гумидных и аридных зон, естественно искать причи
ну в действии климата на водную массу океана. Но как конкретно пред
ставлять себе это действие? Разными авторами оно рисуется по-разному. 
А. П. Лисицыным оно изображается, например, так: «Баланс влаги в по
верхностных слоях океана (испарение, выпадение атмосферных осад
ков) определяет распределение солености. В свою очередь, в сочетании 
с температурой соленость определяет плотность и динамику вод (плот
ностные) течения. На динамику вод воздействуют также и ветры, возни
кающие как следствие барической неоднородности, т. е. в конечном сче
те неравномерного распределения тепла и влаги. Динамика вод опре
деляет возникновение зон дивергенции. От плотности (определяемой 
температурой и соленостью) зависит положение скачка плотности, регу
лирующего поступление питательных элементов в слой фотосинтеза. Та
ким образом, в конечном счете первичная продукция и количество био
генного материала в океане (через сложную систему промежуточных 
звеньев) определяются сочетанием тепла и влаги» (Лисицын, 1974, 
стр. 36—37).

Это перечисление разных факторов, определяющих гидродинамиче
ский режим поверхностного слоя океанской воды, дано в столь общей, 
абстрактной алгебраической форме, что перейти от него к конкретной 
гидродинамической схеме, описанной в предыдущем разделе, невозмож
но. Сложная система промежуточных звеньев не раскрыта даже в са
мом первом приближении, анализ заменен итоговым термином «в конеч
ном счете», который ничего не объясняет. В частности, невозможно по
нять, порождают ли ветры течения? Или только ускоряют существую
щие? Имеется ли у ветров какая-то своя функция, своя специфика, несво
димая к градиентным движениям, присущим самой воде? Вспомним, что 
самые быстрые из циркулярных течений достигают 3,6—7,2 км/час. Меж
ду тем скорость атмосферных потоков может достигать 30—40 км/час  
и больше. Соприкасаясь с поверхностью океана, ветры могут, несомнен
но, передавать свою энергию и, не создавая, может быть, самостоятель
ного течения, все же содействовать ускорению уже существующих гра
диентных (плотностных), тепловых и хемогенных движений воды. Все 
это остается не рассмотренным.

Для получения более конкретного представления о генезисе гидроди
намической активности поверхностного слоя океанской воды нужно 
иметь в виду, что климат — сложное природное явление и в нем присут
ствуют три стороны, или ингридиента: а) режим тепла: б) режим вла
ги; в) режим горизонтальных и вертикальных движений атмосферы на 
контакте с земной поверхностью.
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На поверхность континентального блок'а и на водную поверхность оке
ана эти ингредиенты действуют неодинаково. На блоке в жарком тро
пическом поясе воздушные приземные марсы, богатые влагой, поднима
ются вверх, охлаждаются и изливают потоки воды; возникает тропиче
ский влажный пояс и отвечающий ему гумидный тип литогенеза в его 
низкоширотной фации (или модификации). Севернее и южнее тропиков, 
на широте 15—40° с. ш. и 15—40° ю. ш., воздушные массы, освобожден
ные от влаги и охлажденные, опускаются и создают аридные климатиче
ские зоны с их барическими максимумами, пассатными ветрами и харак
терным осадкообразованием, названным мной аридным типом литогене
за. Севернее и южнее аридных зон воздушные массы, движущиеся из об
ластей полярных барических максимумов, взаимодействуют с теплыми 
массами субтропического воздуха и образуют зоны циклонов, характе
ризующиеся избытком метеорных осадков над испарением; возникает 
гумидная зона умеренных широт; здесь локализуется умеренно клима
тическая фация (модификация) гумидного типа литогенеза «а суше. 
Около полюсов на континентальных участках (Антарктида, Гренландия 
и другие крупные острова), где развиты вечные льды и находится 
постоянный барический максимум, локализован ледовый тип лито
генеза.

При резко выраженном влиянии на осадочный процесс континенталь
ного блока вертикальной циркуляции, обусловливающей режим тепла и 
влаги на разных широтах, действие горизонтальной составляющей цир
куляции почти не проявляется. Объясняется это тем, что поверхность 
блока в решающей своей части (~80% ) сложена твердыми породами, 
не поддающимися воздействию атмосферных движений. Поддаются им 
только водные массы в озерах и внутриконтинентальных морях, но воз
никающие в них течения одинаковы по своему характеру в водоемах гу- 
мидной и аридной зон и поэтому ничего дополнительного для характери
стики аридного и гумидного типов литогенеза не дают.

В океанском секторе Земли дело обстоит иначе. Режим влаги, созда
ваемый здесь вертикальными движениями атмосферы, порождает лег
кое опреснение поверхностных вод в гумидных поясах и соответственно 
легкое осолонение поверхностных вод в аридных. Соседство двух зон с 
различающейся соленостью (и, значит, плотностью воды) порождает 
меридионально направленный барический градиент и соответственное 
движение воды. Сила Кориолиса отклоняет движение в северном полу
шарии вправо, в южном — влево, в результате чего вокруг полосы осоло- 
ненной воды возникают широтные круговороты, иначе говоря, формиру
ются халистазы II и III с обрамляющими их течениями. Расчеты гидро
логов показывают, однако, что скорости таких течений очень малы, по
рядка 1—3 см/сек (Толмазин, 1976). Резкое ускорение их до реальных при
родных скоростей достигается действием ветрового режима приземных 
частей атмосферы. Уже отмечалось, что на низких широтах, в субтропи
ках и тропиках, горизонтальная циркуляция приземных частей атмосфе
ры в плане близко совпадает с барически вызванной циркуляцией в по
верхностных водах океана (Степанов, 1974). Это именно и делает ветер 
важным фактором в создании поверхностных движений океанских вод, 
их циркулярно-халистатической системы.

Таким образом, если общий план системы закладывается и поддер
живается вертикальной циркуляцией атмосферы, с ее режимом влаги и 
тепла на разных по меридиану участках поверхности океана, то «...за 
большие скорости течений ответствен ветер. Под его влиянием возника
ют не только верхние дрейфовые течения, но и глубинные. Энергия вет
ра накапливается в океане путем перестройки температуры и соленос
ти, а также при деформации свободной поверхности, что возбуждает в 
толще вод градиент давления — силу, поддерживающую течения» (Тол
мазин, 1976, стр. 80).

И



На умеренных и высоких широтах вертикальные движения атмосфе
ры, порождающие зону циклонической деятельности, также создают 
(действием тепла и влаги) незначительные градиентные движения во
ды, которые резко ускоряются ветром. При этом если на низких широ
тах циркулярные движения атмосферы антициклонические, то на сред
них широтах они имеют циклонический характер. И если в халистазах 
II и III горизонтальные движения воды в циркулярных потоках порожда
ют нисходящее движение воды (штопорообразное), то в циклонических 
системах умеренных широт (халистазы I и IV) оно имеет восходящий 
характер. Добавим, что в околополярных областях Антарктики и в Арк
тике холодные воды погружаются на большие глубины и порождают 
здесь меридиональные глубинные и придонные течения в направлении к 
экватору.

Таким образом, в то время как твердый субстрат континентального' 
блока реагирует на климатический режим формированием трех четко вы
раженных климатических типов литогенеза — гумидного, аридного и ле
дового, жидкая водная масса Мирового океана отвечает возникновением 
на его поверхности системы разнообразных движений, которые в целом 
складываются в пять гидродинамически отличных поясов: тропический 
активный, два субтропических пассивных — к северу и югу от него (или,, 
иначе, халистазы II и III) — и два гидродинамически активных — к се
веру и югу от 40° широты в области гумидного умеренного и холодного 
климата (халистазы I и IV).

Подчеркнем эту принципиальную разницу в воздействии климата на 
континентальном блоке и в океане. На блоке климат непосредственно 
влияет на осадкообразование, порождая его широтно расположенные ли- 
тогенетические типы. В океане климат создает разнообразные движения 
воды, как горизонтальные, так и вертикальные, которые гомогенизируют 
основной солевой состав воды и тем самым определяют однотипность 
осадочного процесса: на всем протяжении по меридиану он сохраняет 
биогенно-терригенный характер. Вместе с тем климат порождает в по
верхностных водах океана зоны с разной интенсивностью перемешива
ния, которые, не меняя однотипности океанского литогенеза, создают 
разные условия для жизни организмов: в одних — со значительным пе
ремешиванием воды — благоприятные по пищевым ресурсам, в других — 
неблагоприятные. Тем самым они отражаются на интенсивности биоген
ной седиментации и придают ей составом организмов индивидуальную 
окраску.

III. РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ЖИЗНИ В ПОВЕРХНОСТНОМ СЛОЕ 
ОКЕАНСКОЙ ВОДЫ (0—100 м )

1. Связь с гидродинамической активностью
Биогенный компонент осадков за пределами шельфа формируется 

практически за счет планктона, в частности фитопланктона, этого пер
вичного генератора органического вещества. С распределения общих его 
масс в воде мы и начнем.

Существует несколько приемов его изображения: распределение 
числа клеток фитопланктона в 100-метровом слое воды, распределение 
биомасс зоопланктона, распределение первичной продукции Сорг за день. 
Все они дают близкие, хотя и не тождественные картины. Мы начнем с 
анализа карты распределения числа клеток фитопланктона в 100-метро
вом слое, заимствовав ее из работы В. В. Волковинского с соавторами 
(1972).

На этой карте (фиг. 3) бросаются в глаза, прежде всего, пять круп
ных участков в низких широтах океанов, отличающихся весьма малыми 
количествами клеток в литре воды (<102), т. е. малой продуктивностью. 
Из сопоставления карт 3 и 2 видно, что эти участки отвечают пяти кон-
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вергентным субтропическим халистазам 11 + III, особенно их более внут
ренним частям. Причины бедности кроются в гидродинамическом режи
ме указанных халистаз, который характеризуется, как мы знаем, погру
жением поверхностных вод в центральных частях халистаз. Поступление 
N и Р в поверхностные воды здесь резко ослаблено и осуществляется 
главным образом латеральным сносом воды из периферических частей 
халистаз, точнее, из циркулярных течений, откуда приходят ничтожные 
остаточные массы питательных солей (Страхов, 1976а>б)-

Халистатические «пустыни» окружаются зонами с повышенным и вы
соким содержанием клеток— 103—104 и 105 на литр, т. е. с высокой про
дуктивностью. Эти зоны слагаются из циркумконтинентальной поло
сы и трех гидродинамически активных широтных поясов: северного, эк
ваториального и южного.

В северном Тихоокеанском и Атлантическом поясах число клеток из
меряется тысячами на литр. Экваториальный пояс хорошо виден в Ат
лантическом и Тихом океанах; в Индийском океане он выражен фраг
ментарно: число клеток — сотни на литр, т. е. заметно (на порядок) ни
же того, что в северном поясе. В южном поясе число клеток в литре мак
симально (>104).

Повышение количества фитопланктона в трех гидродинамически ак
тивных широтных поясах связано именно с их активностью, обусловлива
ющей более или менее интенсивное вертикальное перемешивание воды 
и поступление снизу в зону фотосинтеза питательных солей Р и N.

Вспомним, что в осевой части халистазы I, входящей в северный по
люс, дивергентный гидродинамический режим обусловливает поднятие 
глубоких вод, богатых Р, N, S i02, а большая амплитуда колебаний тем
пературы в году, создавая глубокое сезонное перемешивание, содейству
ет дальнейшему проникновению этих соединений вверх. Местами глубин
ные воды временно просто выходят на поверхность (участки диверген
ций). В антарктической халистазе IV, входящей в южный пояс, кругло
годично существует обширная дивергенция. В экваториальном поясе 
имеются, как известно, и циклонические, и антициклонические участки 
ограниченных размеров, неустойчивые в течение года. Незначительность 
циклонических систем в сочетании с температурным режимом, отличаю
щимся малыми амплитудами, обусловливает здесь существенно мень
шее перемешивание воды и отсюда—обедненность фитопланктона зоны 
фотосинтеза. К тому же биомасса смещена в -восточную часть пояса, 
куда смещены и малые циклонические системы.

Внутри активно перемешиваемых зон интенсивность развития фито
планктона, однако, значительно варьирует от места к месту. Так, макси
мальные содержания его приходятся на северо-западное побережье Се
верной Америки, зону Алеутских островов, Берингово и Охотское моря, 
Ньюфаундлендскую банку, северо-восточное побережье Северной Амери
ки и его юго-восточную часть, почти все западное побережье Африки, осо
бенно юго-запад ее, ряд участков Перуанского побережья Южной Аме
рики. Причиной «цветения» планктона на этих участках является повы
шенное, сравнительно с другими, вертикальное перемешивание воды.

В частности, площадь Ньюфаундлендской банки приходится на стык 
холодного Лабрадорского течения и теплого Гольфстрима. На юго-запад
ном побережье Африки и Южной Америки участки высокого содержания 
планктона отвечают местам развития сгонных ветров и поднятия (апвел- 
линга) в зону фотосинтеза глубинных вод, богатых Р и N. Подчеркнем, 
что «районы цветения» планктона на участках апвеллингов и сгонных 
ветров на побережье Африки и Америки, столь богатые планктоном, 
приходятся на типично выраженную аридную зону и находятся в близ
ком соседстве (к западу) с «биологической пустыней» в аридных же ха- 
листазах II и III. Аридность климата в прибрежной зоне не тормозит 
развития фитопланктона только потому, что гидродинамический режим
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Фиг. 3. Количественное 

распределение клеток 

ф итопланктона в поверх
ностных водах М ирово
го океана (среднее для  
слоя 0— 100), по В. В. 

В олковинскому и др., 

1972

Количество клеток в 1 

литре воды: /  — менее 
102; 2 — от 102 до 103; 

3 — от 103 до 104; 4 — 

более 104



здесь с активным перемешиванием воды, а не пассивный, как в аридных 
халистазах. Примат гидродинамического режима над климатическим! 
здесь совершенно очевиден!

Другим районом, где столь же несомненен этот примат, является Ин
дийский океан. От северных берегов до 40° ю. ш. он расположен практи
чески в аридной зоне, за исключением небольшого участка на северо- 
востоке. Но в то время как юг океана в пределах малоподвижной арид
ной халистазы III весьма беден планктоном (<100 клеток на литр во
ды), в северной части, непрерывно волнуемой и перемешиваемой мус
сонными ветрами, количество клеток измеряется, как минимум, сотня
ми на литр, т. е. на порядок выше, а в циркумконтинентальной полосе — 
даже тысячами и десятками тысяч, т. е. на два порядка выше.

Из изложенного видно, что в основе распределения клеток фитопланк
тона в поверхностном слое (0—100 м) океанской водной толщи лежит 
его гидродинамический режим: клеток больше там, где более активны 
движения воды в горизонтальной и особенно в вертикальной плоскости^ 
т. е. ее перемешивание., Климат же под разными широтами таков, что 
там, где гидродинамически обусловленное перемешивание уже имеет 
место (северный и южный пояса — халистазы I и IV), оно усиливается 
имеющимся здесь режимом температур — значительной их годовой 
амплитудой, а там, где гидродинамическое перемешивание ослаблено 
(халистазы II и III), температурный режим с очень малой годовой амп
литудой температур и плотностей содействует еще большему его ослаб
лению. Но сами по себе, вне гидродинамического режима, аридность 
или гумидность климата никакого влияния на количественное развитие 
планктона не имеют.

И понятно почему: ведь атмосферные осадки, как указывалось выше, 
не несут с собой растворов питательных солей, и потому увеличение 
дождей в гумидных зонах и убывание в аридных не оказывают ни по
ложительного влияния на продуктивность в первых, ни отрицательного 
во вторых.

Совершенно такую же трактовку можно найти в трудах В. Г. Бого- 
рова. «Известно,— пишет он,— что температура воды влияет на располо
жение, скорость роста и другие процессы жизнедеятельности. Однако и 
в холодных водах полярных морей, и в теплых водах тропической об
ласти имеются районы с высокой и малой биологической продуктивно
стью, зависящей от организмов, условий проникновения света в воду, 
обилия питательных солей и перемешивания вод» (1967, стр. 847; под
черкнуто мною.— Я. С.).

Особенно большое значение В. Г. Богоров придавал перемешиванию 
воды, ибо «...речной внос питательных солей в океан составляет менее 
1% необходимого запаса питательных солей, все остальное подается из 
нижних слоев океанской воды». Вот почему «...разработка теории био
логической продуктивности океана выдвинула на первое место процесс 
удобрения слоя фотосинтеза за счет перемешивания вод» (там же, 
стр. 646; подчеркнуто мною.— Я. С.). Это основной и общепризнанный 
принцип гидробиологии в разделе, касающемся продуктивности.

«Среди важнейших условий, способствующих подъему глубинных 
вод к поверхности,— по В. Г. Богорову,— находятся сгонные ветры, 
циклонические круговороты, дивергенция, сезонные перемешивания вод. 
Штормовые условия также содействуют перемешиванию вод... Муссон
ная циркуляция создает чередующуюся по сезонам благоприятную об
становку для подъема глубинных вод к поверхности.

Течения содействуют перемешиванию вод. При этом особенно бога
ты жизнью районы стыка теплых и холодных течений (полярный фронт).

Циклонические круговые течения вызывают подъем глубинных вод и 
значительное обогащение питательными веществами слоя фотосинтеза. 
Подъем глубинных вод в результате дивергенции существует повсемест
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но. В тропической области дивергенция осуществляется на громадном 
пространстве в центральной части океанов» (там же, стр. 845).

Все перечисленные обстановки перемешивания вод в максимальной 
степени реализуются на участках океана, названных мною гидродинами
чески активными, в наименьшей — в областях гидродинамически пас
сивных— халистазах II и III. Эта закономерность и видна на рассмот
ренной выше карте (см. фиг. 3). Поэтому общей формулой, резюмирую
щей распределение продуктивности фитопланктона в океане, будет та
кая: наибольшая продуктивность приурочена к гидродинамически актив
ным зонам, хотя и варьирует здесь по величине в зависимости от локаль
ной интенсивности перемешивания воды; наименьшая размещается в 
гидродинамически пассивных областях, также испытывая локальные из
менения.

Иначе трактует дело А. П. Лисицын. Он, конечно, не отрицает роли 
вертикального перемешивания в местах, где это уже слишком очевидно, 
например, в зонах арктической дивергенции, и в пределах полярных 
фронтов. Но когда дело доходит до общей формулировки закономерно
сти, контролирующей продуктивность, А. П. Лисицын выдвигает не гид
родинамический режим океана, а климат — климатическую зональность. 
«Три широтных пояса высоких содержаний фитопланктона,— пишет 
он,— пространственно совпадают, как видно, с гумидными зонами. Ми
нимальные значения выявляются в аридных и ледовых зонах» (1977, 
стр. 10). Эта формула неверна, прежде всего, чисто фактически, ибо 
высокие содержания клеток показаны на фиг. 3 в северной муссонной 
части Индийского океана, относящейся, по А. П. Лисицыну, к аридной 
зоне (1974, фиг. 11, А). То же по западным окраинам Африки и Южной 
Америки, где в аридной же полосе развиты апвеллинги; то же и в айсбер- 
говой зоне вокруг Антарктики (по его определению, «ледовой»), непос
редственно у побережья на пространстве от 0 до 180° з. д. (см. выше). 
Но еще более неверна она в принципиальном плане. В самом деле, фор
мула А. П. Лисицына объективно — хочет он того или не хочет — по 
смыслу своему связывает продуктивность фитопланктона с режимом 
атмосферной влаги: там, где влаги выпадает много и больше, чем испа
ряется (гумидные зоны), продуктивность высокая, там, где ее выпадает 
мало и меньше, чем испаряется,— продуктивность малая. Но такой свя
зи, как мы знаем, нет и не может быть, ибо метеорные осадки не содер
жат уловимых концентраций N и Р и на продуктивность не влияют и 
влиять не могут.

И хотя пространственно гумидные пояса в общем близко (но не точ
но!) отвечают активным гидродинамическим зонам, а аридные — пассив
ным (халистазы II и III), все же заменять в общей формулировке про
дуктивности характер гидродинамического режима на тип климата — 
значит лишать формулу реального содержания. Ибо фактор, реально 
обеспечивающий поступление питательных для планктона солей (N и 
Р ),— перемешивание воды — замещается фактором, лишенным такой 
функции,— режимом влаги. Вместе с тем нарушаются реальные связи 
природных явлений в их общей цепи. Цепь эта выглядит так:

1. Атмосферная циркуляция на площ ади океана в целом
I

2. Гидродинамический режим поверхностных вод океана в целом

Гидродинамически пассивные зоны (хали
стазы II и III); перемешивание практически 

отсутствует

!
С кудость пищи, скудость жизни
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3 .  Гидродинамически активные участки 

(экваториальный пояс, халистазы  I , IV, 
гидродинамические фронты, сгонные те
чения); перемешивание воды интенсивное

1
4 . Обилие пищи (N и Р ), обилие жизни



В игнорировании этих связей при анализе осадочного процесса и за
ключается ошибка А. П. Лисицына. Она отнюдь не второстепенная, а 
принципиальная, ибо дело идет об указании реального источника пита
тельных солей N и Р для фитопланктона и жизни вообще. В формули
ровке же А. П. Лисицына этот источник указывается неверно.

2. Биологическая неоднородность зоны планктона

В предыдущем мы рассматривали количество клеток фитопланктона 
в верхних 100 м воды как некую безликую массу, однородную по свое
му составу. Но в действительности она достаточно разнородна по самым 
разнообразным направлениям. Прежде всего к ней причленяется зоо
планктон, биомасса которого в каждый данный момент больше (иногда 
многократно) биомассы (но не продуктивности!) фитопланктона. Хотя 
общая схема распределения биомассы зоопланктона сходна с распре
делением числа клеток фитопланктона, имеются и различия. В то вре
мя как у фитопланктона наиболее высокие градации содержаний приу
рочены к высоким широтам южного полушария, максимальные града
ции зоопланктона приходятся на высокие северные широты. Резче и поч
ти повсеместно выражена у зоопланктона циркумконтинентальная при
брежная полоса обогащения, особенно .вдоль Северной и Южной Амери
ки, западного побережья Африки. Вблизи дивергенции в экваториальной 
полосе наблюдается весьма характерное соотношение биоформ: непос
редственно в зоне дивергенции максимально обитает растительный 
планктон, в сторону от него—растительноядный зоопланктон; еще даль
ше в сторону — макропланктон; за ним— скопления крупных рыб. Очень 
характерна пространственная дифференциация некоторых крупных био
логических групп. Так, по определениям Т. В. Беляевой (1963), в осад
ках субтропических халистаз Тихого океана, бедных питательными соля
ми, диатомеи не встречаются совсем либо единичны, тогда как на участ
ках активного гидродинамического режима с обильной пищей ойи час
ты или встречаются в массе. Места, недоступные диатомеям по пище
вым ресурсам, занимают известьвыделяющие организмы, что обусловли
вается, видимо, их меньшей потребностью в пищевых ресурсах. Так, в 
субтропических конвергентных халистазах, где в осадках' (и во взвеси) 
диатомеи единичны, кокколитофориды встречаются в северной халиста- 
зе в количестве 3170 клеток на 1 м3 воды, в южной—15 500 (Семина, 
1977); в экваториальной зоне число клеток—293 340 на 1 ж3. Иными сло
вами, хотя известьвыделяющие формы в конвергентных халистазах и 
убывают, убыль эта далеко не так резка, как у диатомей. То же у фора- 
минифер. Если количество их в водах аридных зон (халистаз II и III) 
принять за единицу, то в соседних с ними гумидных зонах (умеренных и 
экваториальных) оно возрастает в 2—10 раз, а высокоширотных (при- 
антарктических) сокращается в десятки раз.

Кроме !Известь1выделяющего и кремневого планктона существует еще 
бесскелетный планктон (перидинеи и др.), количественное распределение 
которого в верхнем слое воды также неравномерно и реагирует на пищу. 
Все это создает, сложную внутреннюю структуру той биогенной взвеси, 
которая обитает в верхнем слое океанской воды. К этому нужно доба
вить еще одну особенность, которую В. Г. Богоров назвал одной из ха
рактернейших: «...пятнистость распределения биомассы планктона в 
пределах каждого крупного океанического района, обусловленная мелки
ми или значительными местными условиями перемешивания вод, обыч
но в результате неравномерности сил в поле ветра» (Богоров, 1974, 
стр. 232; подчеркнуто мною — Я. С.).

А. П. Лисицын (1966), базируясь на карте продуктивности фито
планктона за год, опубликованной Ф. Гесснером в 1959 г., и на отноше
ниях Si/C в разных зонах, построил карту продуктивности диатомей. Она 2
2 Литология и полезные ископаемые, №  1 17



оказалась очень схожей с картой числа клеток. Это не удивительно, ибо 
диатомеи образуют в среднем главную массу планктона (>70% ). Карты 
для известкового и бесскелетного планктона пока отсутствуют.

3. Динамика растворения скелетов организмов 
при падении через толщу воды

Непрерывно отмирая и непрерывно же восстанавливаясь, биогенная 
взвесь падает ко дну, в большей или меньшей степени при этом минера
лизуясь, растворяясь, и, наконец, остатки ее захороняются на дне, фор
мируя биогенные компоненты отложений: Сорг, S i02, СаС03. Для даль
нейшего существенно выяснить, как происходит минерализация (или 
растворение) этих компонентов при падении, ибо это помогает понять 
карты распределения их в осадках.

В настоящее время выяснено, что существует два типа разложения 
(растворения) биогенных компонентов. Первый свойствен Сорг и S i02. 
У обоих растворение (или минерализация) начинается с самого же 
верха водной массы и максимальными темпами идет в верхних 75— 
100 м воды, ниже — все более затухает и у дна на больших глубинах 
едва теплится. Результат такой динамики распада (М ) описывается 
формулой

где М0 — масса живого вещества в планктонной пленке над данной пло
щадью (точкой) дна; h — мощность наддонной воды; К — коэффициент 
пропорциональности.

На профиле от берега к центру халистаз исходная величина М0 в 
каждой отдельной точке зоны активного гидродинамического режима, 
как мы знаем, больше М0 в точках над халистазами. Величина же h в 
активной зоне всегда меньше соответствующей величины в области ха
листаз; отсюда массы М, достигающие дна и входящие в состав осадка, 
в зоне активного гидродинамического режима всегда больше (и в ряде 
случаев значительно), чем соответствующая величина в области хали
стаз. Вот почему циркумконтинентальная зона повышенной биомассы и 
продуктивности биоса и «биологическая пустыня» в халистазах неиз
бежно должны найти адекватное отражение в содержаниях Сорг и S i02 
в океанских отложениях. То же относится к северному, экваториальному 
и южному широтным поясам. Их продуктивность (биомасса) в планктон
ной пленке (М0) выше, чем продуктивность в халистазах, толща же над
донной воды либо равна по мощности толще халистической, либо меньше 
ее. В обоих случаях масса компонента, достигающая дна и входящая в 
состав осадка, в широтных поясах будет больше, чем в осадках халистаз.

Благодаря такому ходу распада карта содержаний Сорг и S i02 в 
осадках должна более или менее правильно воспроизводить карту годо
вой продукции их в зоне фотосинтеза, быть как бы проекцией ее на дно, 
несколько деформированной усиленным разрушением этих компонентов 
в пелагиали сравнительно с циркумконтинентальной зоной, где посту
пающий из планктонной пленки материал сохраняется в большей сте
пени.

Иначе обстоит дело с растворением СаС03. Эта соль в океане пересы
щает или (в высоких широтах) насыщает верхние 1000—1500 му и по
тому в этом интервале раковины организмов не растворяются. Недосы- 
щение наступает только ниже 1500 м, а с  ним и растворение, но оно не
велико, так как и недосыщение очень слабое (2—5%). Резко усили
вается оно лишь с глубины 3700 м, и, начиная с глубины 4500 м, 
углекислый кальций на дно уже не поступает. Такой ход растворения 
порождает сильную зависимость процентных содержаний (и абсолют
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ных масс) углекислого кальция от рельефа дна; его много на глубинах, 
меньших критических (<4500), и практически нет на глубинах 
>4500 м. Карта распределения СаС03 на дне неизбежно становится 
пестрой, лоскутной и в целом теряет связь с распределением его в планк
тонной пленке. Сохраняется она лишь на участках с глубинами < 4500м.

Знание особенностей динамики растворения разных биокомпонентов 
позволяет критически проанализировать существующие карты Сорг, S i02 
и СаС03 в осадках с точки зрения их связи с характером гидродинамиче
ского режима разных участков океана.

IV. О СВЯЗИ СОДЕРЖАНИЙ БИОКОМПОНЕНТОВ В ОСАДКЕ 
С ГИДРОДИНАМИЧЕСКИМ РЕЖИМОМ РАЗНЫХ РЕГИОНОВ ОКЕАНА

1. Органический углерод
Для С0Рг до сих пор нет карт абсолютных масс или скоростей накоп

ления в г/см2 за 1000 лет, а есть только карты процентных содержаний. 
Но на Японском профиле в Тихом океане было показано (Страхов и др., 
1973), что процентные содержания изменяются параллельно с абсолют
ными массами, и потому мы можем пользоваться для наших целей кар
тами процентных содержаний; то же подтвердилось позже и на Кали
форнийском профиле.

В Атлантическом океане2 минимальные содержания Сорг (<0,25% ) 
приурочены к центральным частям северной и южной его половин. Они 
отвечают халистазам, т. е. областям малой интенсивности перемешива
ния поверхностных вод, но несколько уменьшены по площади и сужены. 
Зона минимумов оконтуривается со всех сторон переходной полосой со
держания Сорг — от 0,25 до 0,5%. По периферии океана, в циркумконти- 
нентальной зоне, локализованы наибольшие содержания Сорг — 0,5—1% 
и >1% . Вторая градация распространена с прибрежной стороны пер
вой локально: вблизи Ньюфаундлендской банки и на некоторых участ
ках Африканского побережья, особенно в западной и юго-западной час
тях его. Это, как мы знаем, области повышенного перемешивания. В эк
ваториальной зоне прослеживается не сплошная полоса, а только три 
пятна содержаний 0,5—1%, так что об экваториальном поясе говорить 
можно лишь условно. Южный пояс практически не установлен.

Аналогичные соотношения наблюдаются и в Тихом океане. На карте 
Сорг бросаются в глаза прежде всего две огромные области с содержа
ниями <0,25% . Одна лежит между 10 и 30° с. ш., другая, южная,— 
между 5—10° ю. ш. и 60° ю. ш. Первая отвечает области наименьшей 
продуктивности фитопланктона в северной антициклонической халиста- 
зе II, вторая — полосе наименьшей продуктивности в южной халистазе
III. Между двумя зонами минимума Сорг в пелагиали океана располага
ется экваториальная зона с содержанием Сорг 0,25—0,50%. Она имеет 
вид раздваивающегося клина, идущего с востока на запад, вместо одно
го широкого клина на карте числа клеток; максимум Сорг располагается 
на востоке.

В циркумконтинентальной зоне по западному и восточному побе
режьям океана содержание Сорг в осадке увеличено, образуя две, места
ми три, концентрических полосы: 0,50—1,0 и 1—1,5%, кое-где маленьки
ми участками даже 1,5—2%. В рельефе дна эти периферические полосы 
отвечают краю океанического дна, глубоководным желобам, континен
тальному склону.

Беря распределение Сорг в океане в целом, подчеркнем его основную 
характерную черту: резко выраженное тяготение органического вещест

2 П о недостатку  места кар ты  С 0Рг и  S i0 2 не публикую тся; см. их в «П роблем ах 
геохимии современного океанского литогенеза» (С трахов, 1976б).
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ва к сравнительно неширокой циркумконтинентальной зоне и сильное 
оскудение его на широких пространствах пелагиали. Эта черта была 
особенно подчеркнута в недавней работе Е. А. Романкевича (1977) в 
качестве наиболее характерной для Сорг. Пересчитав на т/км2 за год 
массы С 0 Р г  За голоцен, рассчитанные в 1974 г. Д. Е. Гершановичем с со
авторами для основных структурных единиц океана, получим, что на 
шельфе откладывалось 0,9 т/км2 за год, на континентальном склоне — 
4,3 т/км2 и на океанском ложе — всего 0,021 т/км2.

Если исключить область к югу от 40° ю. ш., то на остальной, подав
ляющей части океана обнаруживается достаточная аналогия распреде
ления С о р г  в поверхностном слое осадка продуктивности планктона и 
числа клеток в планктонной зоне. Поскольку же две последних черты, 
как показано выше, целиком определяются гидродинамическим режи
мом поверхностных вод, очевидно, что и распределение Сорг в поверхно
стном слое осадка контролируется тем же фактором. Различия сопо
ставляемых карт здесь вызваны, думается, главным образом неодина
ковой длительностью сопоставляемых явлений. Карта продуктивности — 
это моментальный снимок явления, карта Сорг — суммарное выражение 
распределения за тысячи лет, в течение которых картина продуктивно
сти несомненно несколько менялась. Эту разную длительность всегда 
необходимо иметь в виду при сопоставлениях моментальных снимков 
современности с картами осадков (в процентной форме).

Причина того, почему на высоких широтах южного полушария, там, 
где количество клеток велико, содержания Сорг в осадках очень низки, 
пока не ясна. Во всяком случае она не гидродинамическая, а, вероятно, 
биологическая. Если диатомовый планктон здесь обладает очень высо
ким отношением Si/C =  7-—8, то биогенной кремнекислоты на высоких 
широтах накопится много, а органического вещества — гораздо меньше; 
к тому же при падении ко дну оно разлагается быстрее, чем растворяет
ся SiO*. Отсюда и возникает непонятное, на первый взгляд, сочетание 
диатомового ила с мизерным количеством Сорг.

2. Аутигенный кремнезем

В работах 1966 г. А. П. Лисицын (1966; Лисицын и др., 1966) сле
дующим образом изобразил схему и механизм распределения кремнезе
ма в океанских отложениях: «Только в строго определенных местах Ми
рового океана существуют особые условия циркуляции — поступление 
глубинных вод к поверхности (дивергенция). Грубо говоря, существуют 
три основных глобальных зоны дивергенции: наиболее ярко выраженная 
антарктическая, дивергенция северного полушария (выраженная гораз
до слабее, особенно в Атлантическом океане) и, наконец, экваториальная. 
Кроме этих основных «планетарных зон имеются еще и местные области 
поднятий вод у берегов материков (западное побережье Африки, Южной 
Америки, Австралии и т. д.)» (Лисицын, 1966, стр. 60).

«Если сопоставить положения основных зон подъема вод, которыми 
обеспечивается подача все новых и новых запасов питательных солей к 
поверхности, с зонами пышного развития диатомовых и обогащения взве
си аморфным кремнеземом, то можно заметить очень близкое сходство» 
(там же, стр. 60).

«Несмотря на сильное растворейие взвешенного (биогенного.— Я. С.) 
кремнезема при осаждении, кремнистые пояса, обнаруженные на поверх
ности океана, всюду прослеживаются до дна, при глубинах в 5 к м  и бо
лее. При этом поверхностного слоя донных осадков или, другими слова
ми, придонного слоя воды достигает 1/10—1/100 часть количества крем
незема, продуцированного на поверхности» (там же, стр. 87; подчеркну
то мною.— Я. С.).
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Трудно изобразить более отчетливо роль гидродинамического процес
са в формировании современных океанских кремнистых отложений, чем 
это сделано в приведенной цитате.

В 1977 г. А. П. Лисицын опубликовал карту (фиг. 4) скоростей седи
ментации S i02 в г/см2 за 1000 лет во всех трех океанах. На ней также 
выступает гидродинамическая зональность, но уже слабее, чем в схеме 
1966 г. Очень отчетливо видна зона, связанная с антарктической дивер
генцией, и более слабо — с северной дивергенцией; совсем не выдается 
полоса экваториальная. Кремненакопление здесь находится на уровне 
всего 0,01—0,1 г/см2 за 1000 лет, так что для более четкого проявления 
экваториального пояса А. П. Лисицын применил специальный прием 
графического усиления. Градацию 0,01—0,1 г/см2 он разбил на две: 
0,01—0,05 и 0,05—0,1 г/см2. Первый интервал он не использовал вообще, 
а второй показал только в экваториальной полосе, опустив в циркум- 
континентальной зоне, причем показал жирным шрифтом, как для более 
высоких градаций. При беглом просмотре карты получается, конечно, 
впечатление обогащенности кремнеземом экваториального пояса срав
нительно с циркумконтинентальной зоной, чего в природе нет.

Таким образом, четкость поясов на карте абсолютных масс без спе
циальной «ретушировки» экваториального пояса уменьшена по сравне
нию со словесной схемой, процитированной выше. Вместе с тем на кар
те выявляется ряд новых черт кремненакопления. Очень ясно обрисо
вываются минимальные скорости (<0,01 г/см2 за 1000 лет) во всех пяти 
халистатических областях, с небольшими отклонениями от очертаний со
временных халистаз. Бедность S i02 здесь вполне закономерна. Гидроди
намически халистазы II и III — это области пассивного режима с весьма 
ослабленным, практически отсутствующим вертикальным перемешива
нием воды. Оно заменяется здесь латеральным сгоном воды из перифе
рических областей халистаз и прилежащих циркулярных течений. Сго
няемые воды содержат ничтожные остаточные массы N и Р после утили
зации их в течениях и потому генерируют ничтожные массы фитопланк
тона.

Халистатические области в Атлантическом океане, Тихом и в север
ной части Индийского океана окружены полосами или участками более 
высоких скоростей кремненакопления в 0,01—0,1 г/см2 за 1000 лет, отве
чающими периферической части халистаз и циркумконтинентальной 
гидродинамически активной зоне. В некоторых местах, впрочем, мини
мальные значения S i02 показаны непосредственно у берега. Такое явле
ние обусловлено в одних случаях недостатком данных, в других — про
пуском их; последнее касается почти всей прибрежной части Тихого 
океана вдоль Южной Америки. В области, отвечающей, например, при
брежью Центральной Америки, на карте К. Бострома с соавторами 
(Bostrom et al., 1973) показаны высокие скорости седиментации S i02 
(>150 мг/см2), не учтенные А. П. Лисицыным. На карте осадков Тихо
го океана, опубликованной в 1973 г., слабокремнистые осадки (Si02 5— 
30%) показаны на участке от экватора до 20° ю. ш. у Южной Америки; 
они также пропущены. Еще важнее то, что полностью пропущено на 
карте циркумконтинентальное накопление на северо-западе Тихого оке
ана— в морях Беринговом, Охотском и Японском. Учитывая, что про
центные содержания Si02 здесь значительны и велики (до 50% и выше), 
а также то, что скорость осадконакопления также выше, чем в северном 
широтном поясе: от 30 до 100 мм и >100 мм за 1000 лет (тогда как в 
северном широтном поясе от 10 до 30 мм за 1000 лет), следует считать 
северо-западный участок циркумконтинентальной зоны весьма интенсив
но кремненакопляющим, вероятно даже больше, чем в северном поясе.

Хотя карта абсолютных масс S i02 (Лисицын, 1977) еще не доделана 
до конца и содержит пропуски, она ценна, ибо конкретнее, богаче словес
ной схемы 1966 г. На карте появились новые крупные области кремнена-
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копления, причем каждая из них отличается одновременно как града
циями содержаний Si02, так и интенсивностью гидродинамического ре
жима в разных формах, особенно вертикального перемешивания воды. 
Эти области выстраиваются в ряд: халистазы II и III, с минимальными 
содержаниями S i02 и ничтожным вертикальным перемешиванием (точ
нее, сгоном воды из периферии халистаз)-*-циркумконтинентальные зоны 
с большим содержанием Si02 и с более активным гидрологическим режи- 
мом-мниротные пояса — экваториальный, северный и южный — все с 
большим кремненакоплением и большей гидродинамической активно
стью; именно в этих поясах «работают» дивергенции всевозрастающей 
силы. Отмеченный параллелизм ускорения кремненакопления и активи
зации гидродинамического режима и, в частности, перемешивания явля
ется исключительно важной и интересной чертой карты абсолютных 
масс (Лисицын, 1977), ибо делает ее насквозь гидродинамической. 
И если словесную характеристику 1966 г. можно назвать только самой 
общей схемой работы гидродинамического процесса в океанском крем- 
ненакоплении, то карту 1977 г. следует трактовать как конкретную и 
сложную пространственную модель гидродинамической генерации крем
нистых отложений, полученную чисто эмпирическим путем.

Принцип модели простой. С изменениями гидродинамического про
цесса, т. е. с интенсификацией или ослаблением вертикального переме
шивания воды, усиливается или ослабевает кремненакопление на участ
ках дна, отвечающих им.

Должен сказать, что мне абсолютно непонятно, почему, дважды 
(1966 и 1977) создав настоящие гидродинамические схемы кремнена
копления, А. П. Лисицын дважды же объявляет их климатическими. Что 
это: редкий в науке случай, когда исследователь, выполнив работу, пре
вратно понимает генетический смысл сделанного? Или сознательная 
насильственная подгонка фактов под исповедуемую им генеральную 
климатическую концепцию океанского литогенеза? Ответ увидим ниже.

«Более детальные карты, составленные мною для Антарктиды и ее 
отдельных районов (в абсолютных массах), показывают,— пишет 
А. П. Лисицын,— что в этом поясе на поверхности могут быть любые си
стемы течений, циклонические и антициклонические, и во всех случаях 
происходит обогащение осадков, характерное для этой зоны» (1977, 
стр. 12). Этот пример — по мысли моего оппонента — должен доказы
вать отсутствие связи между гидродинамическим режимом поверхност
ных вод и продуктивностью фитопланктона. Упускается из виду, однако, 
что воды, вынесенные вверх огромной антарктической дивергенцией, 
широко разливаются к северу от нее, на пространстве между диверген
цией и антарктической конвергенцией; они-то и обусловливают обилие 
жизни на большом пространстве, превращая южный пояс в своеобраз
ный садок; большие годовые колебания t° поддерживают глубокое пе
ремешивание и дополнительную подачу питательных солей в зону фо
тосинтеза. Внутри садка на фоне обилия пищи в принципе могут суще
ствовать локальные дивергенции и конвергенции, которые не оказывают 
заметного влияния на продуктивность. Но все же карта скоростей на
копления S i02 в южном поясе резко неоднородна. На фоне малых и 
средних градаций отчетливо вырисовываются ряд пятен градаций боль
ших, как непосредственно у побережья Антарктики, так и вдоль широты 
60°. Чем же вызвана эта пятнистость, если оставить в стороне гидроди
намический режим южного пояса?

Фиг. 4. А бсолю тные массы ам орф ного крем незем а в  донных отл о ж ен и ях  М ирового 
о кеана  (г/см2 з а  1000 л ет ), по А. П. Л исицы ну, 1977 

1 — менее 0,01; 2 —  0,01— 0,1; 3 — 0,05— 0,1 (вы делено только в экваториальной  зо н е); 
4 — 0,1— 0,5; 5 — более 0,5. Точками показаны  станции
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А. П. Лисицын хранит поэтому поводу молчание, и это обесценива
ет его возражение. Ответ нужно искать в указании В. Г. Богорова о 
«пятнистости распределения планктона, обусловленной местными усло
виями перемешивания вод в результате неравномерности сил в поле 
ветра» (см.стр. 17).

3. Углекислый кальций

В настоящее время существуют две карты абсолютных масс СаС03 
в г!см2, за 1000 лет, опубликованные А. П. Лисицыным в 1969 и 1977 гг. 
И в этом его заслуга.

На карте Атлантического океана 1969 г., несколько измененной мною 
(1976а, см. фиг. 5), отчетливо различаются три градации абсолютных 
масс: малая (<0,1  и 0,1—1,0 г/см2), средняя (1 —10 г/см2) и повышен
ная (10—30 и > 3 0  г/см2). Первая градация локализована в глубоко
водных впадинах, на глубинах больших критической для карбонатона- 
копления. Поэтому она не отражает здесь реальной продукции СаС03 
над впадинами, а показывает лишь сохранившуюся от растворения 
часть ее. Средняя и повышенная градации абсолютных масс локализу
ются на участках дна выше критической глубины, и потому их следует 
рассматривать как отражение реальной продуктивности биогенного 
карбонатонакопления в наддонной воде. При такой трактовке градации 
в Атлантическом океане отчетливо выделяются три пояса интенсивного 
биогенного карбонатонакопления: североатлантический, отвечающий 
северной области большого числа клеток (см. фиг. 3); экваториальный, 
отвечающий экваториальной зоне также с большим числом * клеток, и 
южный, совпадающий в общих чертах с южной полосой высокого числа 
клеток. Кроме того, по периферии — в циркумконтинентальной зоне — 
на ряде отрезков прослеживается зона повышенного карбонатонакоп
ления, например, от Антильских островов вдоль северо-восточного по
бережья Северной и Южной Америки; от 30° с. ш. до 10° ю. ш.; вдоль 
западного побережья Африки; от 5° с. ш. до 30° ю. ш. у того же западно
африканского побережья. Подчеркнем, что интенсивность перифе
рического (циркумконтинентального) карбонатонакопления попадает в 
ту же градацию, что и интенсивность .в трех широтных поясах, a ib одном 
месте (около Антилл и Багамской банки) даже выше, чем в этих поя
сах. Срединная часть Атлантического океана внутри обрамляющих вы
соких градаций, с карбонатонакоплением более слабым, отвечает в об
щем II и III халистазам, как мы видели это на примере распределения 
Сорг и S i02.

Опираясь на описанную карту, заключаем, что распределение угле
кислого кальция в Атлантическом океане подчиняется тому же гидро
динамическому фактору, что и распределение SiOz (и Сорг).

Изучая мировую карту карбонатонакопления А. П. Лисицына 1977 г. 
(фиг. 6), я начал, естественно, с части ее, отвечающей Атлантическому 
океану. Хотя карта 1969 г. построена для абсолютных масс, накопив
шихся за голоцен (10 000 лет), а карта 1977 г. дает скорости в г/см2 за 
1000 лет, это не может отразиться на конфигурации второй карты, ибо 
величины абсолютных масс СаС03 в каждой точке ее получаются деле
нием на 10 величин на карте первой. Между тем то, что изображено на 
карте 1977 г. в Атлантическом океане, резко и притом характерно отли
чается от того, что показано на карте 1969 г. Отличий два: 1. исчезли все 
отрезки повышенных и высоких градаций в циркумконтинентальной 
зоне — на северо-востоке Южной Америки, Анти лл и их продолжения 
вдоль восточного побережья Северной Америки, а также вдоль Африки; 
2. по этой причине исчезла, как обособленное образование, зона мини
мальных градаций, отвечающая II и III халистазам. В результате на 
карте выделились только широтные пояса. Случайно ли возникли такие 
отклонения? Нет, не случайно. Они сделаны сознательно в духе основ-
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Фиг. 5. Распределение абсолю тны х масс СаСО з в голоценовы х отлож ениях 
(1000 лет) А тлантического океана (г/сж 2), по А. П. Л исицы ну, 1969, с не

больш ими изменениями
1 — < 0 ,1 ;  2 — 0,1— 1,0; 3 — 1— 10; 4 — 10— 30; 5 — > 3 0 .  Точками показаны

станции

ной климатической установки А. П. Лисицына: искать и подчеркивать в 
распределении биогенных компонентов широтные пояса — северный, эк
ваториальный и южный, убирая признаки, касающиеся II и III халистаз 
и циркумконтинентальной зоны как якобы несущественные. Таким обра
зом, перед нами, мягко выражаясь, явная подгонка фактов к «генераль
ной климатической концепции» А. П. Лисицына, притом вторая по счету: 
первую мы видели на примере карты накопления S i02, где, ретушировав 
экваториальную зону, он «единым манием руки» превратил насквозь 
гидродинамическую карту в климатическую.

Небезынтересно выяснить, как осуществлена эта подгонка? Просто. 
Из пяти градаций СаС03, принятых на карте 1969 г., первые две сохра
нены (с разделением каждой на 10) на карте 1977 г.; третья градация
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Фиг. 6. А бсолю тные массы  СаСОз в донны х отлож ениях  А тлан 
тического океана  (г /см2 з а  1000 л ет ), по А. П . Л исицы ну, 1977
/ — < 0 ,0 1 ;  2 — 0,01— 0,1; 3 —  0,1—0,5; 4 — 0,5— 1,0; 5 — > 1 ,0 .

Точками показаны  станции

расчленена на две: 0,1—0,5 и 0,5—1,0, но на карте нанесена лишь града
ция 0,5—1,0, а 0,1—0,5 пропущена; две высокие градации карты 1969 г. 
объединены в одну— >1,0. Такая перестройка градационной базы кар
ты плюс «забвение» повышенных и высоких участков в циркумконтинен- 
тальных поясах-полосах и трансформировали карту 1969 г. в то, что от
вечает «генеральной климатической установке» А. П. Лисицына.
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При такой методике составления карты 1977 г. у меня нет уверенно
сти в том, что и на других участках ее (на фиг. 6 не показанных) факты 
не подогнаны к этой же установке; поэтому от дальнейшего рассмотре
ния ее я воздержусь до тех пор, пока она не будет опубликована с циф
рами около точек станций.

4. Сопоставления

В статье 1976 г. мною следующим образом были резюмированы за
кономерности распределения абсолютных масс Сорг, S i02 и СаС03 в 
осадках океанов.

«Максимальные абсолютные массы биогенной группы: Сорг> S i02 и 
СаСОз (в г/см2) локализованы в ...гидродинамически активных зонах, 
преимущественно в циркумконтинентальной, меньше — в широтных по
ясах; халистазам, особенно конвергентным, отвечают минимальные ве
личины». «Существенно, что хотя распределение абсолютных масс Сорг, 
S i02 и СаС03 и следует схеме гидродинамических зон, все же внутри 
последних локализация абсолютных масс Сорг не идентична локализации 
Si02. Географические максимумы и минимумы у каждого из этих компо
нентов свои, индивидуальные» (1976а, стр. 10).

Детальная проверка локализации всех трех биогенных компонентов 
с привлечением новых данных, выполненная на предыдущих страницах, 
показала, что связь их с гидродинамическим режимом полностью под
твердилась. Для меня это — самый важный результат, ибо и в книге 
1976 г. («Проблемы геохимии...») и в статье того же года главной зада
чей было обратить внимание литологов на важность гидродинамическо
го режима в распределении компонентов осадка и покончить с тем игно
рированием этого режима, которое составляет главную особенность со
временных работ литологов-океанологов, в том числе и советских. У нас 
это игнорирование приобрело даже идеологическую базу в виде «гене
ральной климатической установки» А. П. Лисицына, которая «в конеч
ном счете» стремится свести к климату все основные процессы океани
ческого осадкообразования3.

Единственное уточнение, которое следует внести сейчас в мою фор
мулировку 1976 г., касается роли разных зон и поясов как накопителей 
отдельных компонентов. У Сорг резко выражено тяготение к циркумпо
лярной зоне и к северному поясу при слабой выраженности в экватори
альном поясе и отсутствии — в южном. У Si02 слабее выражены кон
центрация в циркумконтинентальной зоне (кроме северо-запада Тихого 
океана) и сильнее в северном и особенно в южном поясе. У СаС03, судя 
по картам 1969 и 1976 гг. в Атлантическом океане в моем варианте, при
сутствуют циркумконтинентальная зона и три широтных пояса с теми 
же, что и у нее, скоростями накопления. Картина распределения СаС03 
в Индийском и Тихом океанах столь разрушена действием глубины, что 
уверенно воссоздать ее первичный вид по картам невозможно. Автор 
допускает, что она та же, что наблюдается в Атлантическом океане.

V. ГИДРОДИНАМИЧЕСКАЯ СХЕМА БИОГЕННОГО ОКЕАНСКОГО 
ОСАДКОНАКО ПЛ ЕН ИЯ

Все вышеизложенное складывается в следующую гидродинамиче
скую схему океанского биогенного осадконакопления (см. стр. 28).

Чтобы подчеркнуть специфику механизма формирования и распре
деления биогенных компонентов в океане, сравним его кратко с тем, ка-

3 Если уж говорить о «конечном» факторе осадкообразования, то им является не
равномерное распределение солнечного тепла, получаемого поверхностью Земли. Но от 
этого «конечного» фактора до конкретной картины седиментогенеза в океанах «дистан
ция огромного размера» и сложная цепь процессов. Для литологии важен не «конечный» 
фактор (он давно ясен!), а именно эта цепь процессов, особенно те из них, которые 
прямо связаны с осадкообразованием.
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3 .

1. Атмосферная циркуляция на площади океана в целом
I

2. Гидродинамический режим поверхностных вод в океане в целом
/

Активные гидродинамические зоны (халистазы 
I и IV, экваториальная зона и т. д.) с ин
тенсивным перемешиванием поверхностного 

слоя воды

Пассивные гидродинамические зоны 
(халистазы II и III) со слабым переме
шиванием поверхностного слоя воды

1
4. Области обилия пищи и жизни

/
5. Интенсивное разви

тие (в абсолютных 
единицах) диатомей

и радиолярий

1
6 . Диатомовые и ра- 

диоляриевые илы

Интенсивное развитие (в 
абсолютных единицах) 
известковых организмов 
(фораминиферы, кокко- 

литофориды)
I

Известковые форамини- 
феровые илы

X
Области, бедные пищей и жизнью

i
Слабое развитие главным образом из

вестковых организмов

Известковые в разной степени илы 
(за счет малого разбавления терриген- 

ной кластикой)

кой действует на континентальном блоке, где базой (субстратом) оса
дочного процесса является суша (~80%  площади блока).

Три условия необходимы, чтобы сделать этот субстрат пригодным 
для обитания растений, даже самых простых, одноклеточных, бактерий, 
а тем более высокоорганизованных форм. Во-первых, температура выше 
нуля, ибо при более низкой организмы не жизнедеятельны; во-вторых, 
непрерывное смачивание субстрата дождевой водой и постоянная влаж
ность, ибо вне влаги живые существа также не жизнедеятельны; в-треть
их, постоянное поступление в зону жизни N, Р, S i02 и других элементов, 
особенно микроэлементов.

Эти три условия определяют резко выраженную климатическую ло
кализацию биоса на поверхности континентального блока. Максимально 
развит он (и по массе и по разнообразию форм) в гумидных климатах, 
где сумма дождевой влаги в году превосходит величину испарения и по
тому поверхность блока всегда увлажнена и обладает избытком воды. 
Особенно интенсивно развита жизнь в тех широтных зонах, где избыток 
влаги сочетается с повышенной и высокой средней t° года. Девственные 
тропические леса (джунгли, гилеи), хвойная тайга умеренных влажных 
широт — вот главные места обитания растительного мира, а значит, и 
животного, живущего за его счет.

По мере перехода в регионы засушливого режима биомасса растений 
резко убывает, лес сменяется лесостепью или саваннами, потом степью 
без деревьев, потом сухой степью, наконец, полупустыней с разрежен
ным травянистым покровом и пустыней, где биомасса растительного 
мира сведена к ничтожному минимуму. В Сахаре встречаются участки 
большой площади, длительно (по многу лет) бездождные и потому прак
тически безжизненные. Сходные изменения обнаруживаются при пере
ходе от регионов с высокой и умеренной t° к высокоширотным, где лето 
все более коротко, а зима длинна и сурова. Могучая тайга сменяется 
тундрой с разреженными карликовыми деревьями, мхом, лишайником, 
болотной растительностью. На участках повышенного рельефа в высо
ких широтах, наконец, и эти проявления жизни исчезают. Здесь форми
руются постоянные снежники, льды, ледники; жизнь отсутствует. Это 
зоны осадконакопления ледового типа.

Итак, характернейшей особенностью распространения жизни на 
континентальном блоке является ее резко выраженная климатическая 
приуроченность: в подавляющей массе своей она сосредоточена в кли
матах гумидных и одновременно теплых, замирая до полного исчезнове
ния в аридных и ледовых.

В то же время корневая система насущных растений сидит в самом 
питающем биос субстрате, так сказать, вгрызаясь в него, и потому не
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требуется никаких гидродинамических процессов для того, чтобы под
вести пищу к растениям. Здесь действуют не гидродинамические, а диф
фузионные физико-химические процессы. Мобилизация же элементов 
из твердых фаз субстрата и перевод их в раствор осуществляются ча
стью самой водой, пропитывающей субстрат, частью С02 от гниющих 
растительных остатков и кислыми выделениями корней.

Нетрудно видеть, что механизм, обусловливающий распределение и 
поддержание жизни на континентальном блоке, коренным образом от
личается от механизма в океане. Если на блоке жизнь немыслима без 
постоянного поступления воды сверху, из атмосферы, в виде дождей, то 
в океане атмосферная влага не играет никакой роли ни в поддержании 
среды обитания (воды в океане достаточно), ни в питании фитопланкто
на биогенными элементами, так как этих элементов дожди не содержат. 
В то же время, если на континентальном блоке растительный мир доб
рой своей половиной — корнями — сидит в питающем субстрате (почва, 
подпочва), то в океане фитопланктон — первичный генератор органиче
ского вещества — отделен от громадных запасов минеральных питатель
ных солей в глубинах океана. Поэтому на континентальном блоке осо
бые физико-механические процессы доставки пищи к растению из-за 
ненужности отсутствуют, в океане же гидродинамические процессы, по
дающие питательные соли из глубин в зону фотосинтеза, являются con
ditio sine qua поп существования жизни; без них жизнь и, значит, накоп
ление и распределение на дне, в осадке, биогенных компонентов невоз
можны.

Разница в механизмах, обусловливающих существование и распреде
ление организмов на континентальном блоке и в океане, столь велика, 
что жизнь на блоке может быть названа явлением специфически гумид- 
но-климатическим, тогда как в океане — образованием специфически 
гидродинамическим.

Характерно, что в обоих этих регионах развитие жизни пространст
венно близко совпадает с поясами атмосферной циркуляции, отвечаю
щими гумидным климатам. Но в то время как на блоке именно влага, 
обильно поступающая с атмосферными осадками, является источником 
жизни, в океане не она порождает и поддерживает жизнь, а гидродина
мический режим, создающий перемешивание поверхностного слоя воды 
с более глубокими горизонтами и обеспечивающий поступление вверх, 
в зону фотосинтеза, питательных солей. Поэтому накопления биогенных 
компонентов блока и океана образуют не одну, а две разные фациально
генетические группы: одну — специфически гумидно-климатическую, 
другую — специфически гидродинамическую.

Важнейшим фактом, выясненным к настоящему времени, является 
установление близкого пространственного совпадения ареалов концент
рации Сорг и S i02 в поверхностном слое донных отложений океанов с 
ареалами генерации этих компонентов в поверхностной зоне океанской 
воды. На это обратил внимание Е. А. Романкевич при рассмотрении рас
пределения органического вещества в Тихом океане в 1970 и особенно 
в 1977 гг. В еще более яркой форме отмеченное совпадение выявлено 
А. П. Лисицыным для S i02 (1966, см. выше). В недавнее время оно 
весьма решительно было подтверждено еще раз. «В пелагической части 
(Тихого) океана районом интенсивного продуцирования биогенного опа
ла является зона экваториальной дивергенции. К северу и югу от этой 
зоны содержание скелетных остатков планктонных организмов с крем
невой функцией быстро уменьшается. Ширина зоны и содержание био
генного опала в водах отражают интенсивность поставки биогенных эле
ментов к поверхности океана в зоне дивергенции. Так как зоны продуци
рования биогенного опала и его захоронения в донных осадках совпада
ют (курсив мой.— Я. С.), по распределению кремнистых скелетных 
остатков в колонках осадков можно определить ширину продуктивной
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зоны и интенсивность подъема к поверхности глубинных вод» (Лиси
цын и др., 1976, стр. 206). Отклонения от совпадения области генерации 
биогенного компонента в планктонной пленке от полосы накопления его 
в осадке имеются, но на общем фоне «согласованного распределения» 
имеют вполне второстепенное значение; иногда они обусловлены процес
сами распада организмов при падении на дно, иногда же первичной не
однородностью планктонной пленки и вариациями соотношений в ней 
Si/Copr (например, на карте распределения Сорг на дне нет южного поя
са). У СаС03 «согласованность распределения» имеет гораздо более 
ограниченные размеры и наблюдается лишь на площадях с глубинами 
меньше 4500 м, а еще правильнее — на глубинах, меньших 3700 м, с ко
торой (по натурным опытам Петерсена) начинается быстрое растворе
ние СаС03.

Отмеченные факты совпадения порождают существенный вопрос. От 
поверхностной пленки фитопланктона дно отделено 3—4 тыс. м (иногда 
и больше) воды, которая вовсе не является стоячей, а движется с раз
ными (обычно небольшими) скоростями, притом нередко в противопо
ложном направлении движениям в поверхностном водном слое (течение 
Кромвела в Тихом океане, Ломоносова в экваториальной Атлантике 
и др.). Как при этих условиях могло возникнуть сходство распределе
ния С0Рг и Si02 в зоне фотосинтеза и в поверхностном слое осадка?

Нужно сказать, что хорошо обоснованного ответа пока нет и отме
ченное сходство приходится воспринимать просто как факт парадок
сальный 4 и тем не менее вполне реальный. Ответ может быть пока толь
ко весьма общим. Очевидно, скорости падения на дно органогенного 
S i02 и разлагающегося органического вещества, которые мы привыкли 
считать очень медленными, на деле все же быстрее, чем скорости дви
жений на разных уровнях промежуточного и глубинного слоев океанской 
воды, и поэтому падающие биогенные частицы успевают «проскочить» 
через названные водные слои без значительных горизонтальных смеще
ний. Ответ этот становится более реальным, если вспомнить, что цирку- 
лярно-халистатическая система прослеживается и на более глубоких 
горизонтах, по крайней мере до 1800—2000 м, с убывающей скоростью. 
И лишь придонные воды с их скоростями местами до 20—25 см/сек мо
гут в принципе нарушить локализацию падающего на дно материала. 
Насколько велико это нарушение, мы пока не знаем из-за недостаточ
ной информации о размещении абсолютных масс биогенных компонен
тов на дне и еще меньшего знания самих придонных течений. Здесь 
крупный пробел в нашей науке и актуальная проблема дальнейшего 
изучения океанского литогенеза.

Соотношения между гидродинамическим режимом поверхностных 
вод и распределением Сорг и Si02 на дне, разобранные выше, позволяют 
выдвинуть следующий общий принцип. Если большие скорости накоп
ления какого-либо компонента осадка (или его абсолютные массы) тя
готеют к активным гидродинамическим зонам на поверхности океана, а 
минимальные — к халистазам II и III, это означает, что в распределении 
данного компонента на дне решающую роль играет гидродинамический 
режим поверхностных вод. Именно такие соотношения и наблюдаются, 
по данным К. Бострома и соавторов (Bostrom et al., 1973), в Тихом оке
ане у терригенной кластики, Fe, Мп, Си. Это обстоятельство и позволи
ло мне (Страхов, 1976а, б) распространить на указанные компоненты 
гидродинамическую концепцию, разработанную раньше на биогенных

4 Это такой же парадокс и одновременно самая настоящая реальность, как отсут
ствие климатических типов литогенеза в океане, хотя он расположен в ряде климати
чески разных зон. Третьим парадоксом являются наибольшие (в %) накопления Fe, Мп 
и микроэлементов в пелагиали океанов, точнее, в халистазах II и III, несмотря на то 
что они расположены в зоне аридного климата; это находится в резком противоречии 
с тем, что наблюдается на континентальном блоке (Fe-Mn-руды в гумидных зонах).
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компонентах. Проверка этой концепции на гораздо большем (чем у 
К. Бострома) материале является актуальной задачей современного 
изучения океанских отложений. Постановка ее — прямой вывод из ана
лиза гидродинамического механизма распределения в осадках Сорг, 
S i02 и CaCOj.
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ГЛАВНЫЕ МАРГАНЦЕВЫЕ МИНЕРАЛЫ ОКЕАНСКИХ 
ЖЕЛЕЗО-МАРГАНЦЕВЫХ КОНКРЕЦИИ

Л . Е. Ш Т Е Р Е Н Б Е Р Г

Критически р ассм атри ваю тся  основные данны е, полученные исследова
телям и; заним аю щ им ися минералогией океанических F e—М п-конкрёций.
Н а составленной карте  распределения главны х (марганцевых минералов 
в Тихом океане п оказано  отсутствие зональности  в их распределении. П р о 
веденное ком плексное изучение F e—M n -конкреций, отобранны х по тр ан с
ш иротном у профилю , пересекаю щ ему акваторию  Тихого океана, однознач
но свидетельствует, что в основной своей массе м арганцевы е и, по-видим о
му, минералы  ж елеза  то ж е , представлены  рентгеноам орф ной фазой.

СОСТОЯНИЕ ВОПРОСА

Открытые Дж. Мюрреем и А. Ренардом (Murray, Renard, 1891) на 
дне океанов Fe — Mn-конкреции долгое время не привлекали к себе 
должного внимания исследователей. Лишь с 50-х годов нашего столетия 
значительно увеличился поток информации, расширяющий наши пред
ставления о характере распределения Fe — Mn-конкреций на дне океа
нов, их строении и вещественном составе. Возросший интерес к ним не 
случаен, поскольку эти уникальные образования являют собой источник 
для получения Mn, Fe, Ni, Со, Си, W, V, Сг и многих других элементов 
(Меро, 1969; Величко, 1975).

Несмотря на большое внимание со стороны исследователей к Fe—Мп- 
конкрециям, все же вопрос об основных минеральных фазах, принимаю
щих участие в их сложении, до сего времени не решен. Это связано, 
по-видимому, с тем, что определением вещественного состава океаниче
ских конкреций занимаются специалисты разного профиля (химики, 
физико-химики, минералоги и др.), пытающиеся разрешить эту пробле
му присущими ими методами.

Уже давно выделяются два различных подхода к исследованию ми
нерального состава марганцевых руд и конкреций. Один из них, веще
ственно-минералогический, идущий от макро- и микроскопического 
изучения природных образований к последующим химическим, рентгенов
ским и другими ©идами анализов выделенных для этой цели по возмож
ности чистых от примесей веществ. Другой — химический и физико-хи
мический, при котором в лабораторных условиях искусственным путем 
вначале получают различные соединения марганца, принимаемые в 
дальнейшем за эталонные, с которыми и сравниваются те или иные при
родные образования. Хотя ошибочные построения при диагностике при
родных образований возможны и в одном и в другом случаях, все же 
чаще они наблюдаются при физико-химических построениях, абстраги
рованных от естественных условий.

Особенно ярко, на наш взгляд, проявляется несоответствие между 
природными и искусственно созданными образованиями на примере
32



изучения океанических руд, что видно даже из далеко неполного обзо
ра имеющегося в литературе материала, посвященного их минералогии. 
По-видимому, в значительной степени это связано с ограниченным чис
лом компонентов, участвующих в лабораторном синтезе минералов, в то 
время как в природных условиях осадочные озерные и морские (океани
ческие Fe — Mn-руды), как правило, являются поликомпонентными об
разованиями.

Э. Голдберг (Goldberg, 1954), проводивший химическое изучение ти
хоокеанских осадков и руд выполнил и несколько рентгеновских анали
зов. По его мнению дебаеграммы Fe — Mn-конкреций показывают лишь 
диффузные линии, возможно, отвечающие гидроокисным соединениям. 
Линия кварца является единственно четкой. Резко отличных результа
тов добились В. Бюзер и А. Груттер (Biiser, Grutter, 1956; Biiser, 1959 
и др.), исследования которых оказали большое влияние на дальнейший 
ход изучения минерального состава Fe — Mn-конкреций морей и океанов. 
Работы их получили весьма широкое признание, а полученные ими дан
ные легли в основу многих исследований, посвященных этим уникаль
ным образованиям. Сравнения дебаеграмм (Fe, Ка-излучение) Fe — Mn- 
конкреций, остатков их после растворения в соляной кислоте и гидрок- 
силамине, и искусственно полученных в лаборатории соединений позво
лили В. Бюзеру и А. Груттеру прийти к выводу, что в стяжениях имеют 
место три существенно различных кристаллических минерала марганца, 
по степени окисленности выстраивающиеся в следующий ряд: 10 А-ман- 
ганит-*-7 А-манганит-*-6=Мп02.

На дебаеграммах впервые выделенного Г. Мак-Мёрди (McMurdie, 
1944) вещества, названного им 6 =  М п02, видны всего два относительно 
слабых рефлекса 2,4 А и 1,4 А. По мнению А. Уэдсли (Wadsley, 1950), 
по составу и строению 6=М п02 можно отнести к группе вадов.

В. Бюзер и А. Груттер, основываясь на рентгеновских данных, счита
ют, что 6 = М п02 состоит из беспорядочно нагроможденных плоских кри
сталлов, обеспечивающих повышенную реакционную способность этого 
соединения и его большую удельную поверхность.

Два других, также искусственно полученных вещества, отнесенные 
к манганитам, имеют двухслойное строение, при котором слои Мп02 че
редуются со слоем примерного состава Мп (ОН) 2 ■ пН20  или со слоем трех
валентного железа. Расстояния между базисными 'рефлексами равны 10 
и 7 А. 7 А-манганит или марганцовистый манганит, как назвали выде
лившие его В. Файткнехт и В. Марти (Feitknecht, Marti, 1945ii2), на 
рентгенограммах давал пять рефлексов (основной в области 7 А), в том 
числе 2,4 А и 1,4 А, являющиеся характерным для 6=МпО*.

Л. Коуплэнд и др. (Copeland et al., 1947) нашли, что при окислении 
на воздухе щелочного раствора марганца также образуется марганцо
вистый манганит со степенью окисления между МпО1|80 и МпОмв. 
В. Коул, А. Уэдсли и А. Уолки (Cole et al., 1948) при обработке 
КМп04 соляной кислотой получали марганцовистый манганит, показы
вавший на рентгенограммах пять рефлексов с главным 7,2 А. При даль
нейшей обработке синтезированного манганита образуется вещество, 
для которого характерно только два рефлекса 2,41 и 1,41 А, как и у 
6=М п02. В. Коул и его соавторы приходят к выводу об однотипности 
марганцовистого манганита и б =  М п02.

В природных условиях марганцовистый манганит вначале был обна
ружен в Канаде (Samson, Wadsley, 1948), а позже в Шотландии (Jones, 
Milne, 1956). Л. Джонс и А. Милн считали бернессит структурным ана
логом 6 =  Мп02, хотя на рентгеновской картине вырисовывались 5, а не 
две линии, с главным рефлексом в области 7,2 А. Позже этот минерал, 
вошедший в литературу как бернессит был установлен и в других райо
нах среди разных по генезису отложений (Frondel et al., 1960±; Hariya, 
1961; Levinson, 1962; Семенов, 1963; Зотов, 1968 и др.). 3
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Железистый манганит (10 А-манганит) В. Бюзер и А. Груттер (Biiser, 
Grutter, 1956) получили при осаждении из раствора, содержащего Мп2+ 
и Fe3+ щелочью (NaOH) с последующим окислением при пропускании 
кислорода. Синтезированы М (2:1) и М (3: 1), в которых марганец и 
железо соотносятся как 2:1 и 3: 1. Дебаеграммы этих соединений до
вольно сходны. Главный рефлекс у них устанавливается в области 9,6 А. 
Величина удельной поверхности 10 А-манганита заметно ниже, чем у 
6 = Мп02.

Несмотря на широкое признание работ В. Бюзера и А. Груттера, не 
все выдвинутые ими положения были приняты целиком и полностью. 
Так, например, спорным продолжает оставаться их мнение о самостоя
тельности минеральных фаз типа 6 =  М п02 и 7 А-манганита (марганцо
вистого манганита), а также о том, что 6=М п02 7 А-манганит и 
10 А-манганит образуют естественный ряд по степени окисленности мар
ганца. Кроме указанных выше авторов, однотипность 6 = Мп02 и мар
ганцовистого манганита показана Ю. Д. Кондрашовым и А. И. Заслав
ским (1951), Ю. Д. Кондрашовым (1957), Ф. Т. Манхеймом (Mancheim,
1965), О. Брикером (Bricker, 1965), Е. С. Базилевской (1976), П. Ф. Анд
рущенко (1976) и др. Однако П. Лунгрен (Ljunggren, 1955),выполнив
ший термические и рентгеновские анализы шведских ископаемых бо
лотных и озерных руд, приходит к выводу о самостоятельном существо
вании в природе как 6 =  Мп02, так и марганцовистого манганита. То 
же самое считают и другие исследователи, занимавшиеся изучением 
минералогии .марганцевых образований океанов (Barnes, 1967; Price, 
1967; Price, Calvert, 1970; Glasby, 1972, и др.).

Противоречивые данные получены рядом исследователей, решавших 
вопрос и о степени окисления, выделенных В. Бюзером и А. Груттером 
соединений (Barnes, 1967; Cronan, Tooms, 1969; Glasby, 1972; Безруков, 
Андрущенко, 1972 и др.).

Работа Ф. Т. Манхейма (Mancheim, 1965) также оказала большое 
влияние на методическую сторону изучения состава Fe — Мп-конкре- 
ций океанов и морей, так как он, пожалуй, один из первых применил 
для идентификации марганцевых минералов дифрактометрический ме
тод. Из приведенных таблиц и текста следует, что основным в изучен
ных им океанических рудах является слоистый минерал, имеющий ос
новной рефлекс, близкий к 9,6 А (10 А-манганит В. Бюзера и А. Грут
тера). Минерал этот Ф. Т. Манхейм определил как тодорокит, впер
вые открытый Т. Иошимурой в Японии (Ioshimura, 1934) и значительно 
позже обнаруженный и всесторонне изученный в других районах (Si
mons, Straczek, 1958; Frondel et al., 19602 и др.). Кроме этого слоистого 
минерала среди Fe — Mn-конкреций Ф. Т. Манхейм обнаружил бернес- 
сит и минерал типа рамеделлита, занимающего промежуточное поло
жение между орторомбическим рамеделлитом и слабо окристаллизо- 
ванным его эквивалентом, а также псиломелан.

В дальнейшем многие зарубежные исследователи пошли по пути 
Ф. Т. Манхейма, применяя в основном дифрактометрический анализ, 
который, на наш взгляд, не всегда позволяет достоверно судить о мар
ганцевых и железистых (минералах, участвующих в сложении Fe — Мп- 
конкреций морей и океанов, что привело к получению весьма разноречи
вых данных. Так, Р. Бернс и В. Фюрштенау (Burns, Fuerstenau, 1966) 
установили в составе конкреций две фазы: 6=M nO  + FeOOH, богатый 
Fe и Со, и 7 А-манганит, обогащенный Mn, Ni и Си. Ст. Бернес (Barnes, 
1967) выделил три группы конкреций: 1) содержащие только 6 = М п02, 
2) содержащие 6 = Мп02 и 10 А-манганит и 3) содержащие 6 = Мп02, 
10 А-манганит и 7 А-манганит. По его мнению, нет связи между сте
пенью окисления марганца в конкреции и условиями их образования 
(относительно мелководные, глубоководные). М. Мейлан и Г. Гуделл 
(Meylan, Goodell, 1968) считают, что тодорокит является основной фа
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зой изученных ими Fe — Mn-конкреций. Ими указывается на наличие 
прямой связи между величиной пика тодорокита на дифрактограммах 
и содержанием марганца в конкрециях. Д. Кронан и Дж. Тумс (Сгопап, 
Tooms, 1967) установили два основных минерала, участвующих в сло
жении изученных ими конкреций. Один из них — тодорокит имеет по
вышенную твердость и среднее отражение; он слабо анизотропен, глав
ный рефлекс его равен 9,7—9,8 А (найден на больших глубинах). Дру
гой— очень мягкий, изотропный, с низким отражением, представлен 
бернесситом (найден на меньших глубинах). Р. Сорем и А. Фостер 
(Sorem, Foster, 1972) определили тодорокит, бернессит и непрозрачный 
аморфный материал, включающий гидроокислы марганца и железа. 
Г. Глесби (Glasby, 1972) установил 6=М п02 (глубоководная обстанов-

Т а б л и ц а  1

Марганцевые минералы Fe—Mn-конкреций Тихого океана 
(по П. Ф. Андрущенко и Н. С. Скорняковой)

Степень рас
пространения

Андрущенко, 
Скорнякова, 1967

Андрущенко, 
Скорнякова, 1969

Скорнякова,
Андрущенко,

1970
Андрущенко,

1976

Скорнякова 
и др., 1975; 

Скорнякова, 
1976

Основные Псиломелан Вернадит
Псиломелан

Псиломелан 
Вернадит (?)

Вернадит Бернессит

В торостепен
Вернадит
Марганцовистый

П иролю зит
Тодорокит

Тодорокит Тодорокит
Пиролюзит

Тодорокит

ные манганит, ж е 
лезистый ман
ганит

Бернессит
Вудраффит

Бернессит
Раньсеит
Вудраффит
Криптомелан
Браунит

Бернессит

ка) и 10 А-манганит (в сравнительно мелководных условиях). 
Дж. Оствальд и Ф. Фрезер (Ostwald, Frazer, 1973) выделяют две ос
новные фазы: а) наиболее развитая, рентгеноаморфная, изотропная под 
микроскопом, содержание Fe20 3 =  48—50% и М п02 =  28—30% (6 =  
= Мп02); б) в виде тонких полосок, умеренно анизотропная под микро
скопом, характеризуется тремя диффузными линиями (9,8, 4,9 и 2,46А), 
Мп02 до 72%, Fe20 3— до 7%, отнесен к манганиту, ближе не опреде
ленному.

Группа японских ученых опубликовала (под редакцией X. Такеды) 
результаты трехлетнего изучения осадков и конкреций (Investigations 
of deep.., 1974), поднятых из района, находящегося юго-восточнее
о. Хонсю (северо-западная часть Тихого океана). По данным этих ис
следователей, рудный материал конкреций рентгеноаморфен.

Среди наших отечественных исследователей наибольший вклад в 
изучение состава и строения Fe — Mn-конкреций океанов внесли 
П. Ф. Андрущенко (ИГЕМ АН СССР) и Н. С. Скорнякова (Институт 
океанологии АН СССР). Их публикации по этим вопросам начали по
являться в печати начиная с 1960—1961 гг. (Андрущенко, Скорнякова, 
1967, 1969; Андрущенко, 1976; Скорнякова, 1960; Скорнякова, Андру
щенко, 1964, 1968, 1970, 1971; Скорнякова и др., 1975; Скорнякова, 1976; 
Безруков, Андрущенко, 1972 и др.).

Для сокращения изложения результатов, полученных П. Ф. Андру
щенко и Н. С. Скорняковой при изучении минерального состава конкре
ций Тихого океана, нами составлена табл. 1, в которой сведены мар
ганцевые минералы, установленные этими исследователями в разные 
периоды времени.

Даже беглый взгляд на табл. 1 дает возможность убедиться, что 
П. Ф. Андрущенко и Н. С. Скорнякова со временем меняют свои пред-
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ставления о составе и относительной роли марганцевых минералов в 
Fe — Mn-конкрециях Тихого океана. В 1967 г. П. Ф. Андрущенко и 
Н. С. Скорнякова указывают, что псиломелан является одним из глав
ных рудообразующих минералов конкреций и корок. «Сопоставление 
рентгеновских и химических данных с данными минераграфического 
изучения указывает на то, что гидроокислы марганца, слагающие руд
ные оболочки конкреций, представлены преимущественно псиломеланом 
типа Мп02(а-1)-Мп0-Н20» (1967, стр. 109). Псиломелан в качестве од
ного из основных минералов Fe — Mn-конкреций, как видно из табл. 1, 
фигурирует и в значительно более поздних работах этих исследовате
лей и, © частности, в публикации 1970 г.

Позже П. Ф. Андрущенко (1976) резко изменила свое мнение по 
вопросу об участии псиломелана в сложении Fe — Mn-конкреций Ти
хого океана. По ее мнению, правильнее считать выделенный ею ранее 
псиломелан вернадитом, который близок в химическом отношении к 
синтезированным фазам 6-Мп02 или 7 А-манганиту В. Бузера и 
А. Груттера.

П. Ф. Андрущенко и Н. С. Скорнякова в работе 1967 года отмеча
ют: «Судя по имеющимся данным, манганиты (марганцовистый и же
лезистый— Л. Ш.) редко встречаются среди гидроокислов марганца и 
железа на поверхности дна океана. Это указывает на сравнительно 
окислительную обстановку в ©ерхних горизонтах этих рудных образо
ваний. В настоящее время, несмотря на большое число проведенных 
нами рентгенометрических исследований гидроокислов железа и мар
ганца, слагающих конкреции в различных районах океанов, лишь в од
ном месте нами установлены манганиты. Не исключено, что мангани
ты более широко распространены в сравнительно глубоких горизонтах 
рудных осадков» (там же, стр. 112). В дальнейшем, начиная с 1970 г., 
П. Ф. Андрущенко и Н. С. Скорнякова без каких-либо объяснений и 
оговорок изменяют свое прежнее мнение и считают тодорокит (желе
зистый манганит) одним из главных минералов конкреций Тихого 
океана.

Судя по последним работам, Н. С. Скорнякова (Скорнякова и др., 
1975; Скорнякова, 1976) в настоящее время стоит на несколько «иных 
позициях в вопросе о минеральном составе Fe — Mn-конкреций Тихого 
океана, чем П. Ф. Андрущенко. По ее мнению, правильнее считать, что 
в Fe — Mn-конкрециях вообще и Тихоокеанских в частности основны
ми минералами являются тодорокит и бернессит, а не тодорокит и вер- 
надит, как считает П. Ф. Андрущенко.

За последнее время в печати появились новые данные о составе 
рудных минералов Fe — Mn-конкреций океанов (Giovanoli, 1969; 
Giovanoli et al., 1969; Jeffries, Stumm, 1976; Von Heimendahe et al., 1976, 
и др.). Работы этих авторов в значительной степени построены на 
сравнении искусственно полученных веществ и природных Fe — Мп- 
образований. Основными методами изучения их явились химические и 
рентгеновские анализы. Большую роль также сыграл метод микроди
фракции, выполненный на электронных микроскопах. В результате ука
зывается на наличие в составе Fe — Мп-коекреций океанов следующих

Фиг. 1. К ар та  распространения основных м арганцевы х м инералов в  F e—M n -конкре
циях  Т ихого океана

П о определениям  разны х авторов: 1 — тодорокит (10 А -м анганит, ж елезисты й м ан 
гани т); 2 — 6 -М п 0 2 (бернессит, 7 А -м анганит, марганцовисты й м анганит, вернадит); 
3 — тодорокит (и его аналоги) и бернессит (и его аналоги) н ах о дятся  в конкрециях при
мерно в  равны х соотнош ениях. И ндексы  авторов на карте: А —  А ндрущ енко (1976); 
Р  —  P ip e r (1974); В — B arn es (1967); Сг — C ronan , Toom s (1969); G ri — G rill e t al. 
(1968). П р ео бл адаю щ ая  рентгеноам орф ная м арганцеворудная ф аза : 4 — по данным 

японских авторов (In v e s tig a tio n  of deep..., 1972), 5 — по данны м  автора
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минералов: бернессит — S (синтетический); бернессит — Na; тодорокит; 
бузерит (аналог тодорокита, имеющий в отличие от него другую струк
туру), гидрогаусманит и y-Fe2Os.

Использовав публикации советских и иностранных исследователей, 
мы составили карту распределения основных марганцевых минералов 
в Fe — Mn-конкрециях Тихого океана (фиг. 1). Для удобства построе
ния схемы выделены только три минеральные фазы: 1) резкого преоб
ладания тодорокита (10 А-манганит, железистый манганит); 2) резкого 
преобладания бернессита (вернадит, б-Мп02, 7 А-манганит, марганцо
вистый манганит) и 3) совместного присутствия тодорокита и его 
аналогов и бернессита и его аналогов.

Анализ схемы дает возможность убедиться в отсутствии какой-либо 
закономерности в распределении выделенных разными исследователями 
основных минеральных ассоциаций, слагающих Fe — Мп-конкреции 
Тихого океана. Не устанавливается между ними и какой-либо опреде
ленной связи. Такую пестроту в их распределении, с одной стороны, 
можно объяснить быстрой сменой одного минерала другим на близких 
расстояниях и даже их совместным присутствием в одних и тех же об
разцах, что было установлено рядом исследователей (Barnes, 1967; Pi
per, 1974; Андрущенко, 1976). С другой стороны, что также не исклю
чено и будет рассмотрено ниже,— далеко не точной диагностикой руд
ных минералов конкреций вообще и марганцевых в особенности. Сум
мируя изложенный выше материал, освещающий состояние вопроса о 
составе главных минеральных фаз океанических Fe — Мп-конкреций, 
можно сказать, что проблема эта далеко еще не решена, остается во 
многих своих частях достаточно дискуссионной и требует доработки.

ОБЪЕКТЫ И МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Материалом для изучения нами состава главных марганцевых ми
нералов Fe — Мп-конкреций и корок послужили образцы, поднятые 
во время 9-го рейса НИС «Дм. Менделеев», на разрезе атолл Уэйк — по
бережье Мексики, а также со станций 6165 и 6172 (46-й рейс НИС «Ви
тязь») в северо-западной части Тихого океана (см. фиг. 1).

Согласно данным Н. А. Лисициной и О. А. Дворецкой (1972), 
М. А. Глаголевой (1972), Н. А. Лисициной и др. (1975), И. И. Волкова 
и др. (1976), Н. А. Лисициной и др. (1976), ст. 6165 вскрыла гемипела- 
гические кремнисто-глинистые, бескарбонатные или слабо карбонатные 
осадки. На 30—50% они сложены алевритовой и на 70—50% пелитовой 
фракциями. Зародышевые, небольшие по размеру, существенно желе
зистые конкреции представляют собой разной формы и размеров облом
ки пемзы, гальки пород и другие образования, обросшие тонкой коркой 
гидроокислов железа и марганца.

Конкреции со ст. 6172, находящиеся среди красных глин (пелито- 
вая фракция более 90%), достаточно плотные, имеют почти шаровид
ную форму и в ряде случаев достигают почти 5 см в диаметре. Микро
скопически, судя по текстурно-структурным их рисункам, они близки к 
Fe — Mn-конкрециям красных глин районов, располагающихся к восто
ку от ст. 6172. Сходны они с ними и по содержанию Мп и Fe (Глаголе
ва, 1972; Волков и др., 1976).

На разрезе от атола Уэйк до Гавайских островов нами были изуче
ны конкреции и корки, поднятые на 8 станциях (611, 612, 613, 617, 619, 
621, 622 и 623). Первые три станции располагаются на участке, рельеф 
дна которого осложнен подводными горами Маркус-Неккер. Эта часть 
профиля несет на себе влияние вулканической деятельности и процес
сов, протекающих в районах с расчлененным рельефом (оползни, мутье- 
вые потоки, следы обвалов). Вероятно, поэтому глубоководные пелаги
ческие глины утрачивают здесь присущие им черты (однородность и
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выдержанность состава и строения по простиранию и глубине) и харак
т е р и з у ю т с я  наличием более грубых включений, резкой сменой типов 
отложений на небольших расстояниях и т. д. Восточнее профиль пере
секает аккумулятивную равнину, располагающуюся на структурном 
продолжении гряды Маркус-Неккер. На этом участке выполнен полигон 
п л о щ а д ь ю  около 460 км2 (станции 617—623). Осадки этого полигона 
представлены красными глинами с ограниченным количеством пепла и 
цеолитов.

В районе Гавайского архипелага, где в осадконакоплении в значи
тельной степени принимает участие вулкано-терригенный материал, 
представленный пеплами основного состава, обломками свежих и вы- 
ветрелых базальтов и т. п., Fe — Mn-конкреции не установлены.

К востоку от Гавайских островов разрез проходит через Северо-Во
сточную котловину с глубинами 4000—5000 му характеризующуюся мел
кохолмистым рельефом (станции 643—653) и далее пересекает подня
тие Альбатрос (станции 675, 655).

Осадки станций 647—651 представлены глубоководными красными 
глинами с цеолитами. Станции 653 и 675 вскрыли такие же глины, но с 
пеплами. Осадки ст. 655, по мнению указанных выше исследователей, 
можно отнести по ряду признаков к переходной зоне, поскольку в них 
отсутствуют цеолиты й имеется примесь скелетов карбонатных «и кремни
стых организмов. По механическому составу осадки ст .  655 также 
отличаются от типичных красных глин, будучи несколько более гру
быми.

Из табл. 2 следует, что для выявления главных марганцевых мине
ралов были выбраны Fe — Mn-конкреции и корки из отложений разных 
глубин (3680—5610 м), на которых эти образования встречаются наи
более часто. Судя по данным химических анализов, валовые содержа
ния марганца и железа в океанических рудах и отношение йх содержа
ний не остаются постоянными и изменяются достаточно закономерно. 
Содержания марганца в общем возрастают (а железа — уменьшаются) 
от периферических к центральным, глубоководным, частям океана. Эта 
закономерность, наблюдаемая многими исследователями, как видим, 
нарушается, когда на пути рассматриваемого разреза встречаются 
крупные острова или серии подводных гор, оказывающих влияние на 
осадко- и рудообразован'Ие данного района.

Выше нами показано, что начиная примерно со второй половины 
60-х годов многие исследователи, занимавшиеся изучением веществен
ного состава Fe — Mn-конкреций океанов, в качестве основного метода 
при определении слагающих их минералов применяли рентгеновский — 
дифрактометрический анализ (медное излучение, отфильтрованное ни
келем), отказавшись от ранее распространенного традиционного мето
д а — съемки в камерах Дебая — Шерера. К сожалению в своих статьях, 
посвященных минералогии конкреций, ни один из авторов, изучавших 
их разными методами, не приводит ни фотоснимки, на которых указы
вались бы линии, отвечающие устанавливаемым им минералам, ни диф- 
рактометрические кривые, что не позволяет читателям оценить однород
ность и степень кристалличности анализируемого материала и выяснить, 
какие же преимущества имеет дифрактометрический метод по сравне
нию с методом Дебая-Шерера.

В этом отношении большой методический интерес представляет ра
бота П. Халбаха и его коллег (Hulbach et al., 1975), в которой приведе
ны дифрактометрические кривее (фиг. 2), позволяющие в какой-то сте
пени понять, каким путем эти, да и другие исследователи, применяя 
дифрактометрию, идентифицируют тодорокит и другие марганцевые 
минералы в Fe — Mn-конкрециях. Дифрактограммы конкреций П. Халь- 
бах и др. расположили на рисунке таким образом, что содержание же
леза в них возрастает сверху вниз. Как видим, при повышении коли-
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Характеристика Fe—Mn-руд Тихого

№ станций 6165 6172 611 612 613 617 519

Тип изученных образо
ваний

Глубина, м

К онкре
ция

5610

Конкре
ция

5795

Корка

4090

Конкре
ция

4480

Корка

4960

Корка

5049

Конкре
ция

4955

Л итолого-фациальная 
обстановка (по 
Н . А. Лисициной 
и др ., 1976)

Пере
ходные
илы

i

Красные 
глины с 
пеплом

И л карбо
натный свет
ло-коричне
вый

Красные глины 
(район под
водных гор 
М аркус-Нек- 
кер)

Красные глины 
вом пепла и

Мп, % 6 ,9 1 2 ,5 1 4 ,7 2 2 ,7 1 6 ,2 1 0 ,5 15,1

F e , % 12,1 15 ,6 1 6 ,7 1 4 ,4 1 6 ,0 1 0 ,5 1 7 ,2

M n :F e 0 ,6 7 0 ,8 0 0 ,8 8 1 ,5 7 1 ,0 1 ,0 0 ,8 8

Фазовый анализ синтезированных и

Темпе
McMurdie and Golovato, 1948

По данным японских иссле
дователей (Investigation of 

deep..., 1972)
ратура
нагре
вания,

°С
6-MnO*, 

обр. С-П
6-MnOs, 
обр. С-1 обр. 48 обр. 43 F e-M n-конкреции северо-за

пада Тихого океана

синтезированные ст. 72213 ст. 72206

500
600
700

800

900

Биксбиит

Биксбиит

Биксбиит

Криптомелан 
Криптомелан 

и биксбиит 
Биксбиит

Биксбиит

Криптомелан и 
биксбиит 

Криптомелан и 
биксбиит 

Биксбиит

Криптомелан 
и гематит 

Г аусманит

Г аусманит

Гаусманит Биксбиит и 
гаусманит

1000 Биксбиит Г аусманит

i

Г аусманит

чества железа величина пиков, указывающих, по мнению этих исследо
вателей, на наличие тодорокита, значительно уменьшается. После прог
ревания тех же образцов при 110° С в течение 10 час пики «тодорокита» 
иа дифрактометрических кривых исчезают полностью. По мнению 
П. Халбаха и его коллег, это связано с удалением молекулярной воды, 
находящейся в решетке минерала, при его длительном нагревании 
при 110° С.

Нами проделана такая же операция с рядом конкреций поднятых 
со станций 623, 651 и 655. С помощью центрифуги были сделаны ориен
тированные препараты из вещества конкреций, предварительно истер
того в тонкий порошок. На фиг. 2 видно, что рудные компоненты конкре
ции ст. 623 не показывают отражений в области 9,6 и 4,8 А, характерных 
для тодорокита или 7 А, отвечающего бернесситу. На дифрактограмме 
конкреции со ст. 651 виден ряд пиков, могущих наводить на мысль о 
присутствии тодорокита, как основной фазы, и примеси бернессита.
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океана (по данным автора)
Т а б л и ц а  2

621 622 623 643 647 649 651 653 675 655

Конк
реция
4990

Конк
реция
5070

Конк
реция
4780

Конк
реция
5350

Конкре
ция
4950

Конкре
ция

4350

Конкре
ция
4350

Конкре
ция

4089

Конкре
ция

3980

Конкре
ция

3680

с малым количест- 
цеолитов

Красные глины с цеолитами Красные глины с 
пеплами

Переход
ные илы

9,9 12,8 13,8 18,7 28,5 25,3 26,6 23,7 26,1 18,7

13,7 18,2 17,4 13,7 6,8 8,3 7,3 9,3 8,4 15,0

0,76 0,70 0,79 1,29 4,2 3,15 3,52 2,53 3,1 1,24

Т а б л и ц а  3
природных марганцевых образований

Бобровник, Ян чу к, 
1975, синтезиро

ванный тодорокнт

Shith et al.. 1968. 
Fe—Mn-конкреции 

Атлантического океана
Тодорокитовая руда 

(Чарко-Редондо, Куба)
Fe—Mn-конкреции Тихого 

океана

Голландит 
Голландит 
Голландит и га- 

усманит

Гаусманит

Г ематит
Гематит и линии 

якобсита

Гематит и линии 
якобсита

Гематит и якобсит

Появляются несколько 
слабых линий гаусма- 
нита

Количество линий гаусма- 
нита увеличивается

Г аусманит

Ослабленные линии гаус- 
манита

Линии гаусманита стано
вятся больше

Дифрактометрическая кривая конкреции со ст. 655 показывает не
большие поднятия в тех областях, которые, вообще говоря, можно так
же отнести к указанным выше минералам. Для сравнения была по
лучена дифрактометрическая картина тодорокитовой руды (Чарко- 
Редондо, Куба). После прогрева в течение 10 час при температуре 110° 
конкреций станции 651 и 655 характер кривых резко изменился, в то 
время как для тодорокитовой руды была получена дифракционная 
картина, такая же как и до ее нагревания (см. фиг. 2). То же самое по
лучено нами и при съемке образца тодорокитовой руды до и после ее 
нагревания в дебаевской камере. Следовательно, црименение дифрак- 
тометрического метода для изучения состава океанических конкреций 
вообще и, в частности, для определения марганцевых минералов не сов
сем оправдано и может, по нашему мнению, приводить к ошибочным
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Фиг. 2. Рентгенодиф рактом етрические кривы е есте
ственных (а) и прогреты х в течение 10 час при тем 
пературе 110° С (б) Fe— M n-конкреций, (по H ulbach  
et al., 1975) — образцы  К И С  и автора  работы  (ст. 623 
и др. вклю чая тодороки т). М едный антикатод, 

ф ильтр — никелевый

результатам. По-видимому, отражения, 
фиксирующиеся на дифра1ктометр1ичеоких 
кривых в областях около 9,7 и 4,5 А обяза
ны прежде всего комплексу компонентов, в 
которых глинистое вещество, выступающее 
в роли подложки, играет не последнюю 
роль.

Для изучения состава главных марганце
вых минералов конкреций Тихого океана 
нами применен комплекс методов, а именно 
макро- и микроскопия, рентгеновский и тер
мический анализы, а также инфракрасная 
спектроскопия. Рентгеновский анализ вы
полнен автором на приборе УРС-55 (диа
метр камеры 57 мм; Сг, Ка-излучение. Тер
мический анализ проведен также автором

настоящей работы на приборе отечественного производства НТР (низко
частотный терморегулятор). Инфракрасные спектры были получены в 
ГИН АН СССР (аналитик Т. В. Далматов).

РЕЗУЛЬТАТЫ ИЗУЧЕНИЯ СОСТАВА Fe — Mn-КОНКРЕЦИЙ И КОРОК
Изучение минерального состава Fe — Мп-корок и конкреций, отоб

ранных по разрезу атолл Уэйк — побережье Мексики, под микроскопом 
показало, что все они сложены типично изотропными рудными компо
нентами, не обладающими двуотражением и анизотропией. Они пред
ставлены гидроокислами марганца и железа, находящимися между со
бой в тесном взаимном прорастании. В тесной ассоциации с ними также 
находится нерудное вещество кластогенного, аутигенного и биогенного 
происхождения. Среди кластогенных минералов наиболее часты кварц, 
полевые шпаты, кислые и основные вулканические стекла, глинистые ми
нералы: монтмориллонит, слюды, хлорит, смешанослойные фазы типа 
слюда — монтмориллонит, каолинит. Аутигенные минералы чаще всего 
представлены цеолитами (главным образом филлипситом), монтморил
лонитом и его производными (смешанослойные минералы) и др. В груп
пе биогенных компонентов чаще всего присутствуют зубы акул, реже 
спикулы губок, диатомеи, фораминиферы и пр. (Лисицина и др., 1976).

Среди большого количества просмотренных под микроскопом шлифов 
и аншлифов нам не удалось обнаружить в составе поднятых на борт 
судна Fe — Mn-конкреций тодорокита, бернессита и вернадита, являю
щихся, по мнению многих исследователей, основными марганцеворуд- 
ными минералами этих океанических образований. Для сравнения мы 
провели рентгеновский и термический анализы руд: тодорокита (место
рождение Чарко-Редондо, Куба), пиролюзита и манганита (Чиатурское 
месторождение, СССР). Как видно на дебаеграммах и кривых нагрева
ния (фиг. 3, 4), методы эти достаточно надежно позволяют фиксировать 
в рудах марганцевые минералы в тех случаях, когда они действительно 
представляют главные фазы.

Рентгеновский анализ большого числа изученных макро- и микроско
пически образцов Fe — Mn-конкреций и выделенных из них фракций 
с уд. весом 2,75—3,0 г/см3 и тяжелее 3,0 г/см3, проводимый многократно 
при различных экспозициях, достаточно уверенно показал нам наличие
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ф и г. 3. Д еб аеграм м ы  марганцевы х 
р у д  и F e—М п-конкреций в естествен
ном  состоянии и после прогревания 
до 600, 780° и 1000° С (Сг, К а -и зл у - 
чение, без ф ильтра. О бр. №  6 снят 
при ж елезном  неотфильтрованном  
излучении в Рентгеновской л а б о р а 

тории И Г Е М  АН С С С Р)
7  — тодороки товая  ру да  (Ч арко-Ре-
дондо, К у б а ) ; 2 — м анганитовая  р у 
да (Ч иатурское м есторож дение, 
С С С Р ); 3 —  пиролю зитовая руда
(Ч иатурское (М есторождение); 4 —
одна из дебаеграм м  F e—М п-конкре- 
дий Тихого океана ст. 651 (фиг. 1); 
5 —  F e—М п-конкреция ст. 651— 
'95% + 5 %  тодорокитовой  руды; 6 — 
F e—М п-конкреция ст. 651—9 3 % + 7 %  
тодорокитовой руды ; 7 — тодороки
то вая  руда после прогрева до 600° С;
8 — то ж е, после прогрева до 780° С; 
В —  то ж е, после прогрева до 1000° С; 
10 — F e—М п-конкреция ст. 651 после 
прогрева до  780° С; 11 — то ж е, по

сле прогрева до 1000°С

в океанических рудах (конкре
циях и корках) только аморф
ной фазы (см. фиг. 3).

Не улавливаются тодорокит, 
•бернессит и вернадит в составе 
изученных нами конкреций и 
корок и их фракциях также и 
€ помощью термического ана
лиза и метода инфракрасной 
спектроскопии. Действительно, 
при сравнении кривых нагрева
ния тодорокитовой руды, при
родного (Okada, 1961) и синте
зированного (McMurdie, Golo- 
vato, 1948) бернесеитов с кри
выми нагревания Fe—Мп-кон
креций Тихого океана легко 
убедиться в их достаточно чет
ких различиях, лишний раз 
подтверждающих отсутствие 
указанных выше минералов в 
составе изученных нами обра
зований или возможность их 
присутствия в чрезвычайно ма
лых количествах, не превыша
ющих порог чувствительности 
этого метода (см. фиг. 4).

Термические кривые разных 
конкреций в ряде случаев не
сколько отличаются друг от
друга. Сходным у них является большой эндотермический эффект при 
90—110° С, отражающий удаление несвязанной и весьма слабо свя
занной воды. Появление небольших по величине эндотермических оста
новок при более высоких температурах, на наш взгляд, может указы
вать на некоторую неоднородность состава Fe—Mn-океанских руд, что 
подтверждается химическими анализами их фракций, полученных при

43



центрифугировании в тяжелых жидкостях. Проанализированные нами 
образцы океанических руд и выделенных из них фракций с уд. весом:
2,5—3,0 и тяжелее 3,0 г/см3 методом инфракрасной спектроскопии так
же свидетельствуют об отсутствии в их составе таких минералов, как

тодорокит и бернессит (фиг. 5). Пред
варительно растертый материал кон
креций станций 651 и 623 был смешан 
с также растертой тодорокитовой ру
дой таким образом, что получалось 
95% конкреции+  5% тодорокитовой 
руды, 93% конкреции +  7% тодороки
товой руды и 90% конкреции+10% то
дорокитовой руды. После тщательного»

1600 1200 600  600 500 Ш
С М 1

Фиг. 4 Фиг. 5
Фиг. 4. Кривые н агревания F e—M n -конкреций Тихого океана и м арганцевы х руд 

1 — тодорокитовая  руда; 2 — пиролю зитовая руда; 3 — м анганитовая  руда; 4 — сг-МпОг- 
(синтезированны й) (по M cM urdie, G olovato , 1948); 5 — бернессит (природный)
по O kada, 1961; 6 — ст. 612 —  конкреции; 7 — то ж е, ст. 623; 8 — то ж е, ст. 675; 9 —  
то же, ст. 622; 10 — то ж е, ст. 641; 11 — конкреции ст. 651 — 95%  + 5 %  тодорокитовой 
руды ; 12 — конкреции ст. 651 — 90%  +  10% тодорокитовой  руды  (Ч арко-Р едондо, К уба)

Фиг. 5. И нф ракрасны е спектры м арганцевы х образований  
1 — тодорокитовая  руда (Ч арко-Р едондо, К уба)'; 2 — бернессит (по O kado, 1961); 3 — 
конкреции ст. 612; 4 — то ж е, ст. 623; 5 — то ж е, ст. 675; 6 — то ж е, ст. 651; 7 — кон 
креции ст. 651 — 9 5 % + 5 %  тодорокитовой  руды  (Ч арко-Р едондо, К у б а ); 8 — конкрецию  

ст. 651 — 9 0 % +  10% тодорокитовой  руды

перемешивания, полученные смеси анализировались с помощью рентге
новского порошкового метода и методами термографии и инфракрасной 
спектроскопии. Как видим на фиг. 3, рентгеновский анализ ощутил при
сутствие тодорокита при наличии его в образце в количестве 5%. На 
термических и спектроскопических кривых наличие тодорокита отмеча
ется примерно с 10% (или близко к этой цифре, см. фиг. 4, 5). Следо
вательно, если бы в изученных нами Fe—Mn-конкрециях и корках име
лось хотя бы 5% тодорокита (бернессита, вернадита или любого дру-

44



того марганцеворудного кристаллического вещества), то он непре
менно был бы нами обнаружен с помощью методов, примененных в дан
ной работе.

Многие исследователи использовали фазовый анализ для познания 
состава природных и искусственно приготовленных марганцевых мине
ралов, прогревая их до определенных температур с последующим рент
геновским (химическим и др.) анализом каждой из образующихся в 
результате такой операции фаз. Г. Мак-Мерди и Е. Головато (McMur- 
die, Golovato, 1948) нагревали серии синтезированных ими марганцевых 
минералов до температур 600, 700, 800, 900 и 1000° С. Среди изучаемых 
этими исследователями образований были криптомелан и 6-МгЮ2 
(бернесоит). По мнению Мак-Мерди -и Головато (к сожалению, в их ра
боте не приведены данные рентгеновского анализа), криптомелан при 
нагревании до 700° С полностью не изменяется. На дебаеграммах пос
ле прогрева наряду с линиями криптомелана в одном из образцов появ
ляются линии биксбиита, а в другом — гаусманита. При повышении 
температуры исходное вещество одного из образцов полностью перехо
дит в биксбиит, а другое в гаусманит. Этот переход устанавливается 
при температуре 800° С (табл. 3). Бернессит при нагревании до 600— 
700° С показывает картину криптомелана и биксбиита. При последую
щем подогреве образцов бернессита до 900° С на рентгенограммах уста
навливается биксбиит, а с 1000° С — гаусманит.

Р. Шит и др. (Shith et al., 1968) при изучении ряда Fe — Мп-конкре- 
ций Атлантического океана установили, что рудный материал, слагаю
щий эти образования, является рентгеноаморфным.

Нагревание образцов в муфельной печи на воздухе в течение 72 час 
до 200, 500, 650 и 870° С показало, что начиная с 500° С исходное ве
щество преобразуется в гематит. При дальнейшем прогреве появляются 
и линии якобсита, вначале весьма ослабленные, но заметно усиливаю
щиеся при повышении температуры.

После прогревания ряда Fe — Mn-конкреций, поднятых на северо- 
востоке Тихого океана, при 850° С в течение 1 часа, с помощью рентге
новского анализа установлены новые фазы — биксбиит и гаусманит 
(Investigations of deep..., 1972).

Д. П. Бобровник и Э. А. Янчук (1975) в основном с помощью терми
ческого и рентгеновского анализов изучили поведение при нагревании 
искусственно приготовленного тодорокита. По их мнению, при подогре
ве тодорокита до температуры 360° С происходит удаление воды с пере
стройкой структуры тодорокита в голландит. При дальнейшем нагреве 
(с максимумом при 750° С) голландит частично переходит в гаусманит. 
Полный его переход в этот минерал устанавливается ими при темпера
туре 970°. Нами также изучено поведение при нагревании тодорокито- 
вой руды (Чарко-Редондо, Куба) и Fe — Mn-конкреций Тихого океана, 
отобранных со станций 612,623, 643, 655 и 675. Каждый из образцов вна
чале доводился до температуры 600° С, затем до 780° и наконец до 
1000° С. Полученные фазы анализировались рентгеновским путем (ка
мера, Сг, Ка-излучение). При нагревании руды до 600° С тодорокит ча
стично трансформируется в гаусманит (несколько ослабленных линий 
этого минерала), затем при 780°С линий гаусманита становится боль
ше и при 1000° С тодорокит полностью переходит в гаусманит 
(см. фиг. 3, табл. 4).

Отлично ведут себя при нагревании Fe —Mn-конкреции, которые 
при этом показывают весьма сходную рентгеновскую картину. При прог
реве до 600° С дебаеграммы указывают на наличие аморфного вещества, 
как и до нагревания конкреций при их воздушно-сухом состоянии. При 
780° С на рентгенограммах вырисовываются линии, указывающие на на
чало преобразования исходного вещества, слагающего конкреции, в 
гаусманит. При 1000° С количество линий гаусманита становится боль-
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Марганцевые

Межплоскостные расстояния (d ) и интенсивности (/)

Тодорокит Пиролю- Манганит Биксбиит(Чарко- ЗИТ Чиатурское
Редон до, 

Куба) Гаусманит Якобсит Голландит месторождение

(Frondel
et. al., 1960) Berry and Thompson, 1962 манганито пиролюзи-

вая товая

d * d * * < d ' d d i d i d i d i

9,60

7,13

10

0,5

1
7,90 2

4,94 3
4,80 8 4,88 2

4,35 0,5

3,84 2

3,50 6

3,72 2

3,40 3,40 10 3,42 10 3,43 2

3,20 1,5
3,10 3,11 10

3,09 5 3,00 4
3,13 10

2,91 1

3,11 10

2,89 3
2,72 10 2,77 9

2,64 6 2,63 4 2,64 2
2,56 10 2,52 1

2,46 2 2,40 2,41 2 2,49 10 2,45 0,5 2,41 5 2,42 4 2,40 5
2,40 4
2,34 1,5 2,36 2 2,36 4 2,32 0,5
2,23 2 2,20 0,5 2,28 5 2,20 5 2,28 3
2,13 0,5 2,11 4 2,13 5 2,16 2 2,19 2 2,11 4

2,01 2 2,04 4 1,99 0,5
1,98 2 1,96 0,5 1,94 1 1,94 2 1,97 1

1,84 2 1,82 2 1,83 3
1,74 1 1,78 2 1,79 2

1,70 4 1,71 3 1,73 2 1,72 2
1,62 7 1,67 3 1,66 6 1,64 2 1,63 6 1,64 3 1,67 4 1,63 8

1,63 4 1,64 1
1,53 0,5 •
1,53 0,5 1,55 2 1,50 2 1,57 5 1,57 1 1,56 2

1,54 8 1,50 3
1,45 1 1,46 1 1,49 7

1,42 3 1,43 2 1,43 3 1,42 4 1,44 4 1,40 1 1,44 3 1,40 4
1,35 3 1,34 0,5

ше, свидетельствуя тем самым о появлении фазы, близкой к этому ми
нералу.

Сравнение поведения при нагревании тодорокитовой руды и искусст
венно приготовленного в лаборатории бернессита, с одной стороны, и 
конкреций станций 612, 623, 643, 651, 655 и 675 — с другой, подтвержда
ют вывод, полученный нами на основании комплекса методов об отсутст
вии указанных минералов в составе последних (см. табл. 4). Следова
тельно, основная часть изученных Fe — Mn-конкреций по разрезу атолл 
Уэйк— побережье Мексики представлена рентгеноаморфными соедине
ниями марганца (и, вероятнее всего, также аморфными соединениями 
железа), которые можно отнести к весьма слабо раскристаллизованным 
образованиям типа псиломелан-вадов. Данные рентгеноаморфности руд-
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линий марганцевых руд и конкреиий
Т а б л и ц а  4

руды

Чарко-Ре-
дондо

тодороки-
товая

Тодорокитовая руда (Чарко-Ре- 
дондо, Куба) после нагревания

до 1000° С до 780° С до 600° С

Fe-Mn-конкреции Тихого 
океана после нагревания

до 1000° С до 780° С

Investigation of deep..., 
1974

Станции

72213

-  1i d i d i d i d i d \ d i d i

9,40 10

.4,82 20 3,88 20
4,71 2

4,26 2
4,00 3

3,69 8

3,41 2

3,68 1
3,66 20v

3,34 6
3,27 1 3,20 20

3,14 20
3,04 1

2,99 2

3,04 8
2,99 2

2,87 1 2,80 2 2,81 2 2,96 30 2,96 40,
2,71 1 2,76 10 2,74 10
2,64 2

2,55 10 2,53 100 2,53 100

2,34 1 2,32 0,5 2,36 1 2,36 30,

2,13 2
2,03 1

2,12 2 2,13 2
2,04 2

2,10 20 2,10 40.

1,98 3
1,80 2 1,81 1 1,80 2 1,80 2

1,73 1 1,72 2 1,70 2 1,72 10 1,66 40
1,69 1 1,69 2 1,63 8 1,64 5 1,62 30 1,62 40.
1,67 1

1,54 2 1,58 3 1,57 1 1,59 4
1,51 1 1,54 3 1,50 10 1,54 1 1,51 10 1,55 6

1,42 4 1,49 40
1,44 4 1,42 2

1,35 2
1,43 1

1,30 3

72206

ных составляющих океанских Fe — Мп-,конкреций были получены и до, 
нас (Goldberg, 1954; Shith et al., 1968; Investigation of deep.... 1974).
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И ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ

№ 1г 1 978  г.

УДК 551.311.231 : 553.31.9 (470.21+22)

РОЛЬ ДРЕВНИХ КОР ВЫВЕТРИВАНИЯ 
В ФОРМИРОВАНИИ АНТРОПОГЕНОВЫХ ОТЛОЖЕНИИ 

И СВЯЗАННЫХ С НИМИ МЕСТОРОЖДЕНИЙ 
СЕВЕРО-ВОСТОЧНОЙ ЧАСТИ БАЛТИЙСКОГО ЩИТА

В. Я. ЕВЗЕРОВ

На основе сопоставления вещественного состава морены с составом до- 
четвертичных геологических образований установлено, что одним из основ
ных источников обломочного материала ледниковых отложений являлась 
неогеновая кора выветривания гидрослюдистого типа. Показано, что толь
ко при переотложении ее продуктов в антропогене формировались сколь
ко-нибудь значительные по масштабам россыпи ближнего сноса с относи
тельно высоким содержанием полезных минералов. Доказывается, что наи
более перспективны на россыпи ближнего сноса приледораздельные обла
сти, где экзарадионное воздействие скандинавских ледниковых покровов 
на подстилающие породы было минимальным.

Установление регионального распространения доледниковой коры 
выветривания в северо-восточной части Балтийского щита (Сидоренко, 
1956, 1958) дало толчок изучению образований элювиального парагене- 
тического ряда этого региона и позволило высказать мнение о перемеще
нии ледниками в четвертичный период больших масс выветрелого мате
риала (Сидоренко, 1960). В дальнейшем было установлено, что на Бал
тийском щите распространены линейная каолиновая кора выветривания 
мезозойско-палеогенового возраста и площадная неогеновая кора вы
ветривания гидрослюдистого типа (Афанасьев, 1972а), отвечающие мезо
зойскому и кайнозойскому (дочетвертичному) этапам континентального 
развития региона (Афанасьев, 1976). Первая из них в настоящее время 
распространена в пределах зон, длина которых варьирует от 100 м до
2,5 км, а ширина от 50 метров до 1 км, и имеет мощность 2—28 м. Не
когда она покрывала значительную часть пенепленизированной поверх
ности Балтийского шита (Афанасьев, 1976). При образовании каолино
вой коры выветривания в верхней ее зоне разрушались все неустойчивые 
и промежуточные по устойчивости к агентам химического выветривания 
минералы, такие как биотит, мусковит, амфиболы, пироксены, полевые 
шпаты и другие, а синтезировался главным образом каолинит. Теплый 
и влажный климат, благоприятный для каолинового выветривания пород 
фундамента Балтийского щита, имел место с верхнего триаса по эоцен 
включительно. Вполне вероятно, что в этом временном интервале каоли
новая кора выветривания неоднократно возникала и размывалась ча
стично или полностью в связи с неравномерными колебательными дви
жениями всего региона и отдельных его частей (Афанасьев, 1972а). Более 
или менее определенно можно пока говорить только о размыве в конце 
палеогена, вызванном установленным Ю. А. Мещеряковым (1965) под
нятием Балтийского щита.

Гидрослюдистая кора выветривания развита на водораздельных 
пространствах, пологих склонах возвышенностей и предгорных равни-
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нах. Площадь отдельных ее останцов ориентировочно составляет десят
ки (до сотен) квадратных километров; мощность изменяется от 5 до 
20 м, достигая на породах ультраосновных-щелочных массивов 50 м и 
более. Гидрослюдистая кора выветривания представлена глинисто-пес
чанистыми или глинисто-дресвянистыми продуктами, среди которых 
часто встречаются округлые останцы менее измененных или измененных 
только по периферии исходных пород. Выветривание происходило в уме
ренном климате, вероятно, в миоцене — нижнем плиоцене, что отвечает 
миоплиоценовому этапу выравнивания на Русской равнине. При обра
зовании гидрослюдистой коры выветривания помимо механического раз
рушения пород протекали процессы выщелачивания, гидратации и ча
стичного гидролиза. Типоморфными минералами являются гидрослюды 
и вермикулит, возникшие в результате изменения главным образом 
триоктаэдрических слюд. В очень небольшой степени разрушались ам
фиболы, пироксены и полевые шпаты. Из продуктов разрушения в малых 
количествах синтезировались галлуазит, каолинит и нонтронит.

В плиоцене описываемая кора выветривания частично размывалась; 
на склонах возвышенностей и в пределах предгорных равнин форми
ровались сходные с нею по составу делювиальные и делювиально-про
лювиальные отложения, а в депрессиях накапливались озерные осадки. 
Склоновые образования устанавливались в ряде пунктов региона. Озер
ные отложения до сих пор не обнаружены. Косвенным указанием на их 
существование в прошлом служит присутствие, иногда в довольно боль
шом количестве, пресноводных неогеновых диатомей в антропогеновых 
осадках.

В конце плиоцена произошло существенное похолодание, и в после
дующий четвертичный период на всем его протяжении климат оставался 
менее благоприятным, чем в миоцен-нижнеплиоценовое время. Господ
ствующим на Балтийском шите стало физическое выветривание: нача
лось образование дресвяно-щебнисто-глыбового элювия, продолжающе
еся по сей день. Химическое выветривание ограничивалось выщелачи
ванием и гидратацией, в результате чего возникали различного рода гид
рослюдистые минералы (Афанасьев, 1964; Евзеров, 1971). Имело место 
также частичное разложение ряда главным образом неустойчивых ми
нералов. Наиболее интенсивно оно протекало в подзолистом горизонте 
почв, где разрушались все темноцветные минералы: биотит, роговая об
манка, пироксены. Однако это разложение не сопровождалось синтезом 
каких-либо слоистых силикатов и не затрагивало полевые шпаты (Афа
насьев, 1972б). Каолинит вообще не образовывался в четвертичный пе
риод (Афанасьев, 1964; Евзеров, 1966).

Крупнообломочный элювий в плиоцене не получил сколько-нибудь 
существенного развития ввиду того, что большие площади занимала 
гидрослюдистая кора выветривания и продукты ее переотложения. В ан
тропогене он формировался главным образом в короткие периоды меж
ледниковий на небольших участках, не покрытых осадочными антропо- 
геновыми и более древними рыхлыми образованиями различного гене
зиса. Мощность его, судя по мощности современного элювия, не превы
шала 1—2 м. В силу отмеченных обстоятельств суммарный объем дре
свяно-щебнисто-глыбового элювия несомненно меньше объема продук
тов неогеновой коры выветривания.

В антропогене основная масса продуктов разрушения коренных по
род перемещалась по территории Кольского полуострова покровными 
ледниками и в ходе движения и таяния последних отлагалась в виде 
морены, в меньшей степени флювиогляциальных и озерно-ледниковых 
осадков. Поэтому при выяснений вопроса о характере связи состава 
антропогеновых отложений с составом древних кор выветривания наи
больший интерес представляют результаты изучения материала, слага
ющего морену. Прежде чем переходить к их рассмотрению, отметим,
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Краткое описание выветрелых обломков

№
образца Место взятия образца Характеристика выветрелых галек 

и валунов
Исходная порода и ее мине

ральный состав, %

327 Район массива Пильгу- 
ярви

Валун размером до 2 ж в 
поперечнике с коркой вывет- 
релого минерала толщиной 
порядка 1 см

Габбро. Авгит ( —50), 
альбит (20—30), эпидог 
( —20), хлорит ( —5), ти- 
таномагнетит (<Ч)

5074 8-й км дороги на вос
точном побережье губы 
Западной Лицы

Валун размером до 0,5 м 
в поперечнике с коркой вы- 
ветрелого материала толщи
ной 15—20 см

Пироксенит

74-1/7 Перевал горы Крестовой 
в окрестностях г. Канда
лакши

Валун размером до 0,3 м 
в поперечнике с коркой вы- 
ветрелого материала толщи
ной 3—5 см

Перидотит. Оливин 
(—40), моноклинный пи
роксен ( —40), плагиоклаз 
( —15), флогопит (—5)

74-1/1 То же Валун размером до 0,2 м 
в поперечнике, выветрелый 
почти по всему объему

Пикритовый порфирит. 
Во вкрапленниках моно
клинный пироксен. Основ
ная масса: флогопит 
(—30), хлорит и серпен
тин (—35), карбонат 
(—20), моноклинный пи
роксен (—5), рудные, 
в том числе перовскит (10)

74-1 » Валун размером до 0,2 м 
в поперечнике, превращенный 
почти нацело в супесь

Сильно измененная уль- 
траосновная порода

П р и м е ч а н и е .  Образцы 327 и 5074 любезно представлены В. Н. Макаровым и И. И. Киселевым, 
остальные отобраны В. Я. Евзеровым. Минеральный состав исходных пород определен В. Н. Макаровым 
и Ю. М. Кирнарским.

что, по ориентировочным подсчетам Н. И. Николаева и А. И. Медянцева 
(1966), с Балтийского кристаллического щита за антропогеновый пе
риод снесен слой пород мощностью в 35 м. Учитывая приведенные 
выше данные о распространении и мощности остатков древних кор вы
ветривания и более молодого элювия, можно вполне обоснованно пола
гать, что в общем объеме как снесенного со щита, так и отложенного 
в его пределах ледниками обломочного материала существенную часть 
составляли продукты гидрослюдистой коры выветривания.

Это логичное заключение находит многочисленные фактические под
тверждения (Сидоренко, 1958; Афанасьев, Атаманов, 1974; Евзеров,
1975). Ледниковые отложения, залегающие непосредственно на продук
тах древнего выветривания, обогащены последними. В редких случаях 
они представляют собой смесь материала коры выветривания с неболь
шим количеством эрратических валунов. Примером может служить мо
рена, лежащая на продуктах выветривания флогопит-оливин-диопсидо- 
вых пород Ковдорского массива (Афанасьев, Атаманов, 1974). Значи
тельно чаще в морене встречаются отдельные отторженцы выветрелых 
пород и минералы-индикаторы древних кор выветривания — каолинит 
и метагаллуазит. Таковы, по данным А. В. Сидоренко, А. П. Афанасьева 
и автора, ледниковые отложения, перекрывающие коры выветривания 
следующих районов: станций Апатиты, Кола и Цагинского массива 
(Сидоренко, 1958), Титанского известкового завода (Афанасьев, 1964), 
Ловозерских и Панских тундр.

Морена, развитая на некотором удалении от останцов неогеновой 
коры выветривания, тоже почти повсеместно содержит в своем составе 
выветрелый материал. В ней наряду с крупными обломками свежих по
род разнообразного петрографического состава и формы часто присутст
вуют выветрелые гальки и валуны. Они средне, иногда хорошо окатаны 
и тяготеют к основанию моренного пласта. Чаще всего встречаются из
мененные обломки пород основного и ультраосновного, реже кислого со-
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Фиг. 1. Дифрактограм-мы воздушно-сухих (/), насыщенных глицерином (2) и про
каленных при 400° С в течение 1 часа (3) ориентированных препаратов глинистых 

фракций обломков выветрелых пород, встречающихся в морене

става. Они неоднократно отмечались А. В. Атамановым, В. Н. Макаро
вым, И. И. Киселевым (личные сообщения) и В. Я. Евзеровым в морене 
северо-западных, центральных, южных и юго-западных районов Коль
ского полуострова. Гальки и -валуны во -всех местонахождениях измене
ны либо только с поверхности, либо по всему объему. В последнем слу
чае, как правило, сохраняется текстурный рисунок исходной породы, а 
также некоторое количество неустойчивых, большинство умеренно 
устойчивых и все устойчивые .к агентам выветривания минералы. Иногда 
исходная порода почти нацело превращена в супесь и с трудом распоз
нается. Контуры таких галек и валунов четкие, хорошо различимые в 
естественных и искусственных обнажениях. Описание части выветрелых 
обломков, отражающее разнообразие преобразований исходных пород в 
зоне гипергенеза, приведено в таблице.

Для определения новообразованных минералов нами изучен рентге
новским методом состав глинистых частиц продуктов выветривания 
12 валунов. Характерные рентгенограммы показаны на фиг. 1.

В глинистой фракции выветрелого габбро доминируют иллит и хло
рит. Первому на дифрактограмме воздушно-сухого препарата принад-
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лежат базальные рефлексы 10,3 А (001), 3,39 (003), 2,56 (004), 2,02 А 
(005), второму —14,2А (001), 7,1 (002), 4,72 (003), 3,54 (004), 2,82А
(005). Все эти рефлексы остаются неизменными при насыщении препа
рата глицерином и прокаливании.

Отмечается также примесь альбита. Его рефлексы—4,03; 3,67; 3,19; 
2,92; 2,63; 2,53; 2,44 А — сохраняются при всех видах обработки препара
та, включая растворение в слабой соляной кислоте. Из сравнения мине
рального состава глинистой фракции с составом исходной породы сле
дует, что в процессе выветривания образовался только иллит, очевидно, 
за счет изменения полевого шпата, а хлорит и альбит являются остаточ
ными минералами.

Минеральный состав глинистой фракции выветрелых ультраоснов- 
ных пород специфичен и разнообразен. Глинистые частицы, выделенные 
из выветрелых корок валунов (образцы 74-1/7 и 5074), представлены в 
основном вермикулитом. На дифрактограммах воздушно-сухих препа
ратов фиксируются следующие базальные отражения этого минерала: 
14,0—14,2 А (002), 7,18—7,28 (004), 4,78—4,79 (006), 3,54—3,66 (008),
2,86—2,88 А (0.0.10). Они не изменяются при насыщении препарата гли
церином. Прокаливание приводит к сокращению межплоскостных рас
стояний вследствие потери межпакетной воды; появляются рефлексы 
10,2—10,3, 3,44 А. В глинистой фракции образца 74-1/7, едва затронутого 
выветриванием, сохранились, вероятно, реликты флогопита, о чем сви
детельствует наличие на дифрактограммах воздушно-сухого и насыщен
ного глицерином препаратов рефлексов 10,3 А (001), 5,08 (002), 3,39— 
3,40 А (003) и, кроме того, имеется примесь полевых шпатов с рефлек
сами 4,03; 3,20; 2,98; 2,94; 2,88; 2,64; 2,44 А. В образце 5074 в качестве 
примеси установлены тальк с рефлексами 9,3—9,4 (002), 3,13 А (006) и 
амфибол —8,4 А.

В глинистой составляющей валунов, выветрелых по всему объему, 
в том числе и превращенных в супесь, доминирует разбухающий минерал 
из группы монтмориллонита. На дифрактограмме воздушно-сухого 
препарата (см. фиг. 1, образец 74-1/1) ему отвечает базальный рефлекс 
14,1 А (002). После насыщения глицерином межплоскостное расстоя
ние увеличивается до 17,9 А (появляется также кратное ему отражение 
9,0А), а прокаливание приводит к сокращению его до 10А. Помимо раз
бухающего минерала в образце имеется хлорит с рефлексами 14,2 А, 
(001), 7,1—7,2 (002), 4,72—4,74 (003), 3,55—3,57 А (004). Важно отме
тить, что в ряде образцов, подобных рассмотренному, после обработки 
горячей соляной кислотой сохраняются отражения порядка 7 и 3,5 А, в 
то время как рефлекс 14 А полностью исчезает. С учетом состава исход
ных пород это свидетельствует о присутствии в глинистой фракции сун- 
гулита — магнезиального аналога каолинита.

Таким образом, данные рентгенометрических исследований в сопо
ставлении с минеральным составом ультраосновных пород, приведен
ным в таблице, показывают, что в процессе выветривания возникали 
вермикулит, разбухающий минерал из группы монтмориллонита (скорее 
всего сапонит) и сунгулит. Они образовались в результате изменения 
флогопита, оливина и, вероятно, хлорита. Присутствующие в глинистой 
фракции флогопит, полевые шпаты, тальк и актинолит являются релик
товыми минералами.

В крупных валунах амфибол-биотитовых и биотитовых гнейсов, при
уроченных, как правило, к основанию моренного пласта, иногда практи
чески весь биотит оказывается превращенным в вермикулит.

Приведенные в начале статьи данные о характере гипергенного изме
нения пород в различные отрезки времени позволяют заключить, что 
выветривание габбро и части обломков ультраосновных пород, сопро
вождавшееся синтезом иллита и сунгулита, несомненно происходило 
в дочетвертичное время, скорее всего в неогене. Иными словами, эти
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обломки являются отторженцами. Они принесены ледником из близле
жащих районов развития гидрослюдистой коры выветривания. Наибо
лее вероятно, что и валуны ультраосновных пород и гнейсов, изменение 
которых в зоне гипергенеза на зашло дальше образования вермикулита, 
тоже отторгнуты от той же коры выветривания. Охарактеризованные 
выше отторженцы, очевидно, представляют собой не что иное как округ
лые останцы менее измененных, чем основная масса, или измененных 
только по периферии исходных пород, которые, как отмечалось, встре
чаются в гйдрослюдистой коре выветривания. Их захват ледником с пос
ледующим отложением и объясняет наличие в разной степени выветре- 
лых обломков в толще морены. Останцы транспортировались на неболь
шие расстояния в приподошвенном слое льда, который был, вероятно, 
насыщен обломочным материалом различного размера. Высокая концен
трация последнего во льду и постепенность его обезвоживания в про
цессе превращения в морену обусловили сохранность четких контуров 
выветрелых обломков, приобретенных ими при перемещении.

Изложенный материал позволяет подойти к оценке роли гидрослю
дистой коры выветривания как источника обломочного материала ант- 
ропогеновых отложений. Но прежде необходимо обратить внимание на 
следующие обстоятельства. Продукты неогенового выветривания содер
жат мало минералов-индикаторов, позволяющих уверенно диагностиро
вать их в более молодых образованиях, и, кроме того, они слабо измене
ны гипергенными процессами в нижней части профиля. Типоморфные 
минералы неогеновой коры выветривания — гидрослюды — на данной 
стадии изучения неотличимы от гидрослюд, образовавшихся в конце 
плиоцена и антропогене. Обломочный материал, попадавший в тело раз
вивавшихся в антропогене ледниковых покровов, не просто переотлагал- 
ся, но дробился и истирался при перемещении, вследствие чего генери
ровались как песчано-алевритовые, так и глинистые частицы. Поэтому 
в мелкоземе морены всегда содержится значительно больше свежего 
материала, чем в мелкоземе исходных выветрелых пород.

С учетом отмеченных обстоятельств приведенных в статье данных, 
на наш взгляд, вполне достаточно для того, чтобы заключить, что гидро
слюдистая кора выветривания являлась по меньшей мере одним из ос
новных источников обломочного материала ледниковых отложений все
го рассматриваемого региона, а не отдельных его участков, как полагают 
А. В. Атаманов и А. П. Афанасьев (1974). Сделанный вывод правомер
но распространить практически на весь покров терригенных антропоге- 
новых отложений Кольского полуострова, поскольку развитые здесь 
морские, озерные и речные отложения формировались в ходе переработ
ки, в основном, образований ледникового парагенетического ряда.

На основе изложенного естественно предположить, что наиболее вы- 
ветрелый материал сносился и отлагался в периоды ранних антропоге- 
новых оледенений и что именно этим, а не воздействием наложенных 
процессов, как принято считать, объясняется характерная для леднико
вых отложений закономерность, заключающаяся в большей «выветрело- 
сти древних морен сравнительно с молодыми.

Специального рассмотрения заслуживает вопрос о роли древних кор 
выветривания в формировании антропогеновых россыпей. В результате 
многолетнего изучения континентальных россыпей титановых минера
лов на Кольском полуострове установлено, что за счет продуктов мороз
ного выветривания пород, богатых полезными минералами, даже при 
достаточно совершенной дифференциации обломочного материала по 
крупности, возникали россыпи с более низким содержанием титановых 
минералов, чем исходные коренные породы.

Исследования последних лет показали, что наличие неогеновой коры 
выветривания является одним из определяющих факторов образования 
сколько-нибудь значительных по масштабам россыпей с относительно
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высоким содержанием полезных минералов. Такие россыпи формиро
вались на Кольском полуострове лишь при переотложении различными 
агентами продуктов выветривания крупных и сравнительно богатых ко
ренных источников в непосредственной близости к последним.

Типичная россыпь ближнего сноса располагается у подножья склона 
горного массива, сложенного нефелиновыми сиенитами. На нефелино
вых сиенитах сохранились остатки неогеновой коры выветривания, при 
образовании которой нацело разлагался нефелин, частично эгирин и по
левые шпаты, а синтезировался главным образом метагаллуазит. Со
держание титановых минералов (ильменита, сфена и др.) в коре вывет
ривания примерно вдвое выше, чем в исходных коренных породах. 
В плейстоцене в период, предшествовавший последнему покровному 
оледенению, продукты выветривания нефелиновых сиенитов переноси
лись талыми водами горных ледников, временными потоками, а также 
под влиянием неруслового стока и отлагались у подножья склона. В ре
зультате сформировалась толща преимущественно несортированных 
песчано-галечно-валунных, зачастую пылеватых и глинистых отложений 
мощностью до нескольких десятков метров. Вблизи массива она почти 
нацело состоит из продуктов разрушения нефелиновых сиенитов. По ме
ре удаления от источника в толще появляется все больше материала, 
образовавшегося при выветривании гнейсов и гранитоидов — пород, 
вмещающих щелочную интрузию. Несмотря на то что характеризуемые 
отложения слабо дифференцированы по крупности и содержат в своем 
составе некоторое количество инородного материала, содержание тита
новых минералов в основной массе отложений, сосредоточенных побли
зости от горного массива, несколько выше, чем в исходных нефелино
вых сиенитах. Оно довольно закономерно возрастает вниз по разрезу 
толщи, что обусловлено увеличением в этом направлении доли участия 
в составе пород продуктов сравнительно глубокого выветривания нефе
линовых сиенитов (Евзеров, Лихачев, 1974). Коэффициент корреляции 
между возрастающим с приближением к плотику количеством титано
вых минералов и содержанием новообразований, главным образом ме- 
тагаллуазита, в легкой фракции песчаной составляющей пород, слагаю
щих россыпь, в одном из типичных обнажений (выборка из 11 анализов) 
равен +0,851 ±0,175. Он значим с вероятностью 99,9%.

Таким образом, наиболее выветрелый и богатый полезными минера
лами материал поступал с горного массива в начальный этап образова
ния россыпи. В ходе дальнейшего формирования последней различными 
агентами поставлялись все менее измененные гипергенными процессами 
продукты разрушения нефелиновых сиенитов.

Валдайские ледниковые покровы оказали слабое экзарационное воз
действие на россыпь, но почти повсеместно захоронили ее под довольно 
мощной толщей морены.

Вполне вероятно, что небольшие по масштабам антропогеновые рос
сыпи могли образоваться и в результате переотложения материала ме- 
зозой-палеогеновой каолиновой коры выветривания. Однако они до сих 
пор на Кольском полуострове не обнаружены.

Из изложенного следует, что для выделения площадей, перспектив
ных на россыпи ближнего сноса, большое значение приобретает выясне
ние закономерностей распространения остатков неогеновой коры вывет
ривания и особенностей проявления ледниковой экзарации в пределах 
региона.

По данным А. П. Афанасьева (1972а), гидрослюдистая кора вывет
ривания формировалась на приподнятых пологих участках выше уровня 
грунтовых вод и не образовывалась в прилегающих понижениях. Ча
стичный размыв ее, который, как отмечалось, имел место в конце плио
цена, очевидно, более или менее равномерно проявился на всей площа
ди развития продуктов выветривания, так как он был вызван общим
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поднятием региона, и не дифференцированными перемещениями отдель
ных блоков. Таким образом, к началу четвертичного периода остатки 
неогеновой коры выветривания должны были присутствовать на всех 
или почти, всех пологих участках водораздельных пространств.

В антропогене неоднократно развивались покровные оледенения. 
Ледниковые покровы, имевшие значительную мощность и отличавшиеся

Фиг. 2. Области слабого проявления ледниковой экзарации, 
в пределах которых сосредоточены наиболее значительные 
по площади и мощные останцы неогеновой площадной 

коры выветривания

большой динамичностью, наименьшую экзарационную работу произво
дили в пределах ледоразделов. По сложившимся представлениям, осно
ванным на сведениях о распространении эрратических валунов, ориен
тировке ледниковых шрамов и удлиненных валунов в морене, в период 
последнего оледенения еубширотно ориентированный ледораздел распо
лагался в финской Лапландии и западной части Мурманской области. 
Именно -в этой полосе шириной до 120 км (фиг. 2), ось которой близка 
к 68° с. ш., по данным А. П. Афанасьева и других исследователей, скон
центрированы крупные по площади и мощные останцы -неогеновой коры 
выветривания. Данное обстоятельство свидетельствует о том, что ука
занная зона являлась ледораздельной и в отдельные этапы развития 
нижне- и среднеплейстоценовых оледенений. К северу и югу от ледораз- 
дела экзарационное воздействие ледника на подстилающие породы 
существенно возрастало. Поэтому в северной и южной частях региона 
остатки площадной гидрослюдистой коры выветривания встречаются 
крайне редко и имеют незначительную мощность.

Таким образом, приледораздельная область наиболее перспективна 
на россыпи ближнего сноса. Поиски последних целесообразно вести 
вблизи выходов обогащенных полезными минералами и выветрелых по
род. В качестве первоочередного объекта опоискования следует выде
лить район Ковдорского массива, на площади и в окрестностях которого 
в антропогене за счет переотложения продуктов выветривания пород 
массива могли сформироваться россыпи магнетита и других полезных 
минералов. Обогащенные магнетитом флювиогляциальные отложения, 
залегающие на коре выветривания, неоднократно отмечались в этой рай
оне геологами Ковдорской ГРП.

В восточной части Кольского полуострова в начальные и завершаю
щие этапы развития ледниковых покровов ледораздел располагался,
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очевидно, вдоль Кейвской возвышенности. Здесь в пределах приледораз- 
дельной полосы (см. фиг. 2), как и на западе, широко распространены 
остатки древних кор выветривания (данные А. П. Афанасьева, Г. С. Ру- 
бинраута и др.). Это обстоятельство в совокупности с присутствием в 
указанной области обогащенных полезными минералами пород (щелоч
ные граниты и др.) предопределяет перспективность территории на рос
сыпи.

В заключение отметим, что полученные нами выводы о значительной 
роли гидрослюдистой коры выветривания в формировании антропогено- 
вых отложений и связанных с ними россыпных месторождений Кольско
го полуострова с большой долей вероятности могут быть распростране
ны на всю площадь Балтийского щита. Высказанное предположение 
представляется тем более обоснованным, что о наличии продуктов до
ледниковой коры выветривания в четвертичных отложениях Скандинав
ских стран и Финляндии сообщалось в работах У. Совери (Soveri, 1950) 
и других исследователей.
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СЛЕДЫ ПЕРВЫХ ЛЕДЯНЫХ ЖИЛ В ИСТОРИИ ЗЕМЛИ 
ИЛИ ОБЫЧНЫЕ КОНВЕКТИВНЫЕ ДЕФОРМАЦИИ?

Л. Г. КОСТЯЕВ

Рассмотрены представления Г. М. Янга и Д . Г. Ф. Лонга (Young,
Long, 1976) о присутствии псевдоморфоз ледяных жил в протерозойских 
(нижнегуронских) отложениях канадской провинции Онтарио (формация 
Рэмсей Лэйк, > 2 ,3  млрд. лет). На основе совокупности признаков утверж 
дается ошибочность подобной трактовки текстур и их принадлежность к 
конвективным образованиям. Высказано мнение о возможном генезисе в а 
лунных конгломератов (параконгломератов, микститов) гуронской серии 
как водных образований — акватиллитов или смешанных гляциокластиче- 
ских фаций.

Задача выявления и генетической интерпретации грунтовых клино
видных образований в осадочных породах различного возраста и про
исхождения является существенной проблемой геологии и палеогеогра
фии. При этом наряду с формами-космополитами, обязанными своим воз
никновением динамике и особенно диагенезу сл аболитифицированных по
род1, существенно дополняющими представления о характере протека
ния данных процессов в различных обстановках седиментации, сущест
вуют формы — непосредственные индикаторы климатических условий 
прошлого. Это текстуры мерзлотного происхождения, среди которых пер
венство по значимости бесспорно принадлежит псевдоморфозам ледя
ных жил. До сих пор вполне достоверные криогенные клиновидные об
разования известны лишь в плейстоценовых отложениях. Уже поэтому 
появление статьи Г. М. Янга и Д. Г. Ф. Лонга (Young, Long, 1976), опи
савших грунтовые жилы «в протерозойских нижнегуронских слоях канад
ской провинции Онтарио, претендующие вместе с клиньями в позднем 
докембрии Шотландии (Spencer, 1971) на роль следов первых ледяных 
жил з истории Земли, не может остаться незамеченным.

Предполагаемые следы ледяных жил обнаружены в отложениях фор
мации Рэмсей Лэйк (Хок-группа), представленной тремя выдержанны
ми и одним линзовидно выклинивающимся горизонтами микстита2, раз
деленными горизонтально-слоистыми тонкозернистыми песчаниками, 
вверху с участием алевролитов (Young, Long, 1976). Одна из клиновид
ных текстур, приуроченная к контакту второго снизу горизонта микстита 
(В) и подстилающего его песчаника, имеет размеры 1,3 м по вертикали 
и 0,65 м в ширину и представляет собой языковидную форму с выпукло
округлым дном. По описанию авторов, боковые контакты ее резкие, де

1 Речь идет о явлениях мелкомасштабных — от нескольких дециметров до несколь
ких метров, максимально до первых десятков метров по вертикали, поэтому упомина
ние о тектоническом факторе, хотя и с известной условностью, здесь опущено.

2 Л . Я. Г. Шермерхорн (Scherm erhorn, 1966) определяет этим термином широкую 
категорию несортированных или плохо сортированных пластических пород, содержащих 
мегакласты, безотносительно к их строению или происхождению.
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формации вмещающих пород незначительны, но под основанием жилы 
последние прогнуты вниз. Выполнена она в основном неслоистым или 
неяснослоистым песчаником, включающим изолированные линзы сло
истого песчаника того же состава, а в самом верху по оси— симметрич
ным языком микстита — непосредственным продолжением перекрываю
щего слоя. Расположенная в 9 м выше, в пачке переслаивания, вторая 
жила (всего 0,3 м по вертикали и до 0,2 м в ширину) образована одно
родным песчаником и по четкому контакту проникает в тонкослоистую 
алеврито-песчаниковую пачку, содержащую рассеянные камни. Сущест
венные деформации 'вмещающих пород отмечены только вдоль правого 
борта текстуры.

Чтобы сделать детальное обсуждение данного вопроса по возможно
сти конкретным, целесообразно предпослать ему несколько слов о кри
териях выделения грунтовых клиновидных деформаций различного ге
незиса, как они предстают на основе изучения текстур новейших (сов* 
ременных и плейстоценовых) пород и выраженного на современной по 
верхности полигонального рельефа3 4. При этом целесообразно рассмат
ривать не все процессы и их морфологические последствия, а только те 
из них, которые имеют непосредственное отношение к обсуждаемым 
объектам.

Исходя из морфологического облика жил, а также фациальной ха
рактеристики вмещающих пород, мы в согласии с авторами отвергаем 
эрозию и усыхание. Также неприемлемой — и тоже в согласии с указан
ными авторами — представляется динамическая гипотеза А. Дреймани- 
са (1969) \  т. е. растрескивание мерзлых песков в основании движуще
гося ледника и заполнение разрывов мореной: всего лишь одна из двух 
жил имеет некоторое отношение к валуносодержащим осадкам, не гово
ря уж о том, что рассмотрению этой гипотезы необходимо было бы пред
послать весьма серьезное обоснование ее главного условия — моренно
континентального происхождения микститов формации Рэмсей Лэйк.

Из остающихся механизмов следует отвести и морозобойное раст
рескивание в деятельном слое (внешне жилы весьма далеки от трещин, 
и в их заполнении нет следов вертикальной полосчатости), а по отсутст
вию ясно выраженной двухъярусности форм также и случай наследова
ния трещин гравитационной конвекцией в слое промерзания — протаи- 
вания.

Таким образом, из трех основных видов полигональных клиновид
ных образований современных северных и древних перигляциальных 
территорий — морозобойно-трещинного, криогенного трещинно-конвек
тивного и конвективного (Костяев, 1976) — остаются лишь главная раз
новидность первого вида, т. е. псевдоморфозы по ледяным жилам, и 
третий вид — конвективные образования (Load casts, по терминологии 
зарубежных авторов). Кратко укажем главные признаки тех и других.

Признаками псевдоморфоз являются: 1 — наличие связанной с суб- 
аэральной поверхностью -системы грунтовых нарушений, т. е. полигональ
ное расположение текстур <в разрезе и плане с диаметром решетки бо
лее 2— 3 ж; 2 — клиновидная форма жил при вертикальных размерах не 
менее 0,5 м (по условиям морозобойного растрескивания), со следами 
обрушения и оплывания слоев в полость; 3 — сколы, сбросы, сплывы во 
вмещающих породах; 4 — участие торфяных или органосодержащих 
слоев в заполнении жил (в данной ситуации — протерозой — исключает
ся).

3 Необходимо отметить отсутствие единого мнения исследователей по данной про
блеме. В своих суждениях мы будем в значительной мере исходить из собственного 
опыта изучения полигональных образований (Костяев, 1962, 1966, 1976), во многих 
пунктах отвечающего представлениям и других авторов (Попов, 1967; Достовалов, Куд
рявцев, 1967; Романовский, 1972; Данилова, Баулин, 1973; W ashburn, 1973).

4 По П. Уорсли (W orsley, 1975).
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Как следует из авторского описания, почти ничего из этого не отме
чается. Достаточно сказать о том, что данные формы явно одиночные и 
одна из них меньше пределов, допускающих климатическое (мерзлот
ное) происхождение.

Признаками конвективных текстур служат: 1— очертания жил в ви
де границ раздела двух или более пород, по форме напоминающие, 
в частности, языки, котлы или клинья, часто с дилатантным растрески
ванием ниже их основания, предсказанным теоретически (Попов, 1962; 
Артюшков, 1963; Костяев, 1962) и подтвержденным экспериментально 
(Ramberg, 1967); 2 — частая асимметрия форм и боковых нарушений 
(слои, отчасти выжатые вверх, отчасти отогнутые вниз) вследствие не
однородности реологических свойств трунтов; 3 — полигональное, рав
но как и одиночное, расположение текстур в пространстве; 4 — отсутст
вие ограничений в размерах жил и полигональных систем; 5 — обычно 
тесная связь со складчатыми, шаровыми (эллиптическими) или хаоти
ческими деформациями, тоже конвективной природы, но приуроченны
ми к мелким слоям с весьма малой или сильно меняющейся вязкостью. 
Подчеркнем также отсутствие каких-либо ограничений климатического 
или геологического порядка.

Уже на первый взгляд нетрудно увидеть, как много черт рассматри
ваемых жил удовлетворяют этим признакам (п. 1, 2, 4). Авторы в прин
ципе допускают конвективный механизм возникновения клиновидных 
нарушений, но отклоняют его в пользу псевдоморфоз из-за несовмести
мости, по их мнению, с подобным происхождением кусков вмещающего 
песчаника в теле первой жилы и резкости контактов с вмещающей поро
дой. Эти возражения неосновательны: резкость контактов — один из 
главных признаков конвективных текстур (Артюшков, 1965; Костяев,
1966), а сильное локальное разжижение и фрагментация пород, обладаю
щих хрупкими свойствами, доказаны в эксперименте (Anketell et al.,
1970).

В то же время нельзя не отметить, что вопрос о критериях псевдо
морфоз авторы полностью обходят, а те весьма немногие примеры кли
новидных текстур, на которые они опираются, имеют очевидное морфо
логическое отличие от рассматриваемых, к тому же или не совсем ясное, 
или другое генетическое толкование.

Так, жилы, описанные Т. Л. Певе (Pewe, 1959) в районе Мак-Мёрдо 
(Антарктида), абсолютно непохожие, кстати говоря, на первую тексту
ру, большинством исследователей вслед за автором воспринимаются как 
первично-грунтовые формы. Выделение следов ледяных жил в поздне
ледниковых отложениях юга провинции Квебек, Канада (Dionne, 1975), 
также не подкреплено сколько-нибудь серьезными доказательствами. 
Все жилы развиты на границе верхних грубозернистых и нижних отно
сительно тонких слоистых водных осадков (значительная часть отложе
ний—стадия Святого Нарцисса, 11 —11,5 тыс. лет назад — синхронна 
морю Чэмплейн), большинство нарушений имеет вид типичных класси
ческих даек (Dionne, 1975), а последняя из них (там же) — широкая ко
роткая асимметричная жила — неотличима, например, от крупной кон
вективной текстуры в лимноаллювиальных осадках на севере Западной 
Сибири (К-остяев, Копылов, 1974). Пример, приводимый в книге 
Р. Ф. Флинта (Flint, 1971), также не убеждает до конца (речь идет о 
жиле глубиной около Ъ м в районе Люблина, Польша), поскольку фор
ма шва смыкания боковых слоев, сопровождаемая продольными трещи
нами отеедания-скалывания, может иметь место также у жил другого, а 
именно диагенетического происхождения (см., например, Костяев, 1966). 
И уж, конечно, крайне рискованно принимать за эталон псевдоморфоз 
клиновидные деформации в докембрии Шотландии ввиду малой протя
женности большинства форм по вертикали (1 м), малых размеров поли
гонов (в среднем 1,5X1 м), наличия множества неполигональных
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жил, -сингенетичности текстур осадконакоплению и т. д. (Spencer,
1971).

Для внесения в вопрос окончательной ясности рассмотрим вместе с 
Г. М. Янгом и Д. Г. Ф. Лонгом предлагаемую ими детальную последова
тельность образования первой формы. Свои представления они иллюст
рируют схемой (фигура).

Стадия А. Многолетнее промерзание отложений и образование мо
розобоиной трещины в рыхлом песке, развившейся впоследствии в ле
дяную жилу 1,3 ж по вертикали. Ее обрамляет с боков система мелких 
дополнительных трещин или сколов, какую авторы наблюдают вблизи 
грунтовой жилы, описанной Р. Ф. Флинтом (Flint, 1971).

Следует, однако, заметить, что: 1 — ледяных жил, не перекрываемых 
хотя бы маломощным слоем сезонного оттаивания, в природе не быва
ет; 2 — практически не наблюдаются также и боковые сколы у стенок 
ледяных жил. Поэтому, на наш взгляд, Р. Ф. Флинт в пояснении к ри
сунку, говоря о сколах, имеет в виду не рост ледяной жилы, а развитие 
(курсив мой.— А . /С.) псевдоморфозы, которая в подобных породах дей
ствительно должна сопровождаться явлениями отседания-скалывания. 
Другой вопрос, насколько убедительна в данном случае позиция самого 
Р. Ф. Флинта.

Стадия В. Вытаивание большей части жилы, обрушение вмещающих 
слоев, образование смеси кусков (мерзлых?) породы в бесструктурной 
вмещающей массе (низ жилы). Вверху следы слоистости: или водное 
заполнение в период вытаивания, или следы остаточной слоистости в 
обрушившихся (мерзлых?) фрагментах песчаников.

Однако: 1) нельзя получить форму В из формы А, т. е. из формы за
остряющегося клина форму сигары или языка с параллельными стенка
ми. Ибо как могло оказаться, что при вытаивании ледяная жила оказа
лась гораздо шире, чем в период роста? 2) нет характерных для стадии 
термокарста в песчаных породах продольных боковых сколов. Как уже 
говорилось, они отнесены авторами к периоду роста, т. е. там, где весьма 
маловероятны, и отсутствуют как раз там, где должны быть (стадия В 
и последующие).

Стадия С. Наступание ледника, денудация им верхней части псевдо
морфозы и отложение микстита (континентальной морены). В основа
нии текстуры по-прежнему сохраняется линза невытаявшего льда.

Однако: 1) являются ли микститы Хок-группы моренами, это боль
шой вопрос (заметим, что они срезают озерные отложения чисто эрози
онным образом); 2) в самой посылке о длительном сохранении весьма 
маломощного льда есть противоречие между очевидной вероятностью 
его вытаивания и продолжительностью детерминирующего обстановку 
события — наступания ледника.

Стадия Д. Полное таяние льда, обрушение слоев в нижней части жи
лы. Ее основание округленной формы. Это, по мнению авторов, ссылаю
щихся на личное сообщение А. Дрейманиса (1975), не противоречит 
псевдоморфозе, поскольку такие жилы известны в плейстоценовых отло
жениях. Однако более авторитетные в данном вопросе исследователи — 
А. Ян (Jahn, 1951) и Ю. Е. Мойский (Mojski, 1961) говорят о трудности 
данного случая, так как подобных современных (курсив мой — А . К.) 
мерзлотных текстур не наблюдается, с чем следует полностью согла
ситься. Вверху центральная часть жилы занята языком микстита — не
посредственного продолжения 6-метрового перекрывающего слоя.

Однако: 1) окончательное таяние погребенного льда неизбежно 
должно дать смещения — сколы в вышележащей уже консолидирован
ной породе, а на поверхности отразится весьма неравномерными про
садками микстита по всей ширине текстуры. На самом деле картина 
иная: узкий симметричный язык микстита, правильно облекаемый суще
ственно более ранними подстилающими слоями (Young, Long, 1976);
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Стадии формирования грунтовой жилы как псевдоморфозы по ле
дяной на границе микстита с подстилающим горизонтально-слоистым 

песчаником (Young, Long, 1976, Fig. 6)
Объяснения см. в тексте

1 — микстит, 2  — песчаник; 3  — фрагменты песчаника; 4  — трещины
и сколы

2) несовместима с псевдоморфозой деформация слоев ниже ее основа
ния— это свойственно конвективным образованиям или Load casts (По
пов, 1962; Костяев, 1966; Артюшков, 1965). В самом деле, ведь основа
ние жилы осталось на том же уровне и, следовательно, оказать давле
ние на нижележащую породу не могло. Почему же под ним возникла яс
но выраженная флексура? 3) наконец, нельзя не отметить, что резкое 
разграничение «полости» и «вмещающих» слоев (см. фигуру), являю
щееся одной из основных посылок авторов (но не доказательной — 
см. выше), не вполне согласуется с их же собственным фактическим ма
териалом. Действительно, поднятая карандашом на рисунке перед фото
графированием левая граница жилы (Young, Long, 1976) отнюдь не 
сплошная: вверху она не доходит на целых 0,25 м до подошвы микстита, 
а в нижней трети текстуры имеет место «окно» шириной 1,5—2 см. Та
ким образом, боковые слои по существу непосредственно сообщаются с 
внутренней частью жилы, что делает резкость контакта весьма относи
тельной, локальной.

Из всего сказанного вытекает невозможность объяснения данной 
жилы как псевдоморфозы и отнюдь не из-за несовершенства авторских 
реконструкций.

63



Аналогичный вывод следует сделать и в отношении второй жилы: 
1 — она представляет собой четкую границу раздела образующих ее 
светлых и вмещающих темных песчаников без каких-либо следов субаэ- 
рального перерыва между ними; 2 — вертикальные размеры жилы всего 
0,3 м\ добавим, что она симметрична, как очень многие конвективные 
жилы.

Необходимо отметить также присутствие разнообразных хаотиче
ских, шаровых, складчатых и инъекционно-разрывных дислокаций в тол
щах пород, непосредственно содержащих вышерассмотренные текстуры 
или в аналогичных этим последним. Для значительной части, если не 
большинства таких нарушений бесспорно устанавливается конседимен- 
тационный конвективный и подводно-оползневой способ образования.

Так, в нескольких метрах от первой жилы отмечаются сильные ло
кальные деформации слоев песчаника у контакта с микститами (Young, 
Long, 1976),возможно, конвективного генезиса. Нечто близкое имеет ме
сто на границе полимиктовых конгломератов (микститов) формации Пэд- 
ли (Гурвиц-группа) с нижележащими кварцитами Монтгомери Лэйк- 
группы, причем нарушения в кварцитах предполагают пластичное дефор
мирование осадка в период формирования породы Пэдли (Young, 1975).

Чрезвычайно важно отметить, что, согласно У. Г. 'К. Джонстону 
(Johnston, 1954), мягкопластичные деформации типа знаков течения 
(flow casts) Р. Шрока (Shrock, 1948) 5 часто наблюдаются и в самих 
валунных конгломератах (формации Говганда, район оз. Тимагами, Он
тарио). Присутствуют в них и илистые трещины (mud-cracks), как и в 
других, явно водных осадках.

Гораздо более многочисленны и разнообразны текстуры в слоистых 
типично водных разностях гуронских отложений. Конвективные нару
шения (с некоторой ролью горизонтальных смещений) в виде текстур 
пламени (языки аргиллита между карманами песчаника), шаров, ко«н- 
волюций и т. д. в пределах слоя или серии слоев до нескольких метров 
мощностью весьма характерны для песчаников, алевролитов, аргилли
тов, формации Говганда (Schenk, 1965; Young, 1968; Lindsey, 1969), 
граувакки и известковых алевролитов Эспаньола и кварцитов Лоррэн 
(Young, 1968). Здесь же отмечается сильное развитие и подводно-ополз
невых деформаций — мелких отторженцев, сколов, аномально ампли
тудных внутрипластовых лежачих складок и целых зон с крайней пере- 
мятостью слоистых пород и т. п. Сколы и микроскладки зафиксированы 
также в аргиллитово-граувакковом члене формации Уиски (Pienaar,
1963) —эквиваленте формаций Рэмсей Лэйк, т. е. в слоях, в которых на
ходится вторая грунтовая жила.

В отложениях гуронской серии встречаются и клиновидные тексту
ры. О выжатых вверх или заполненных сверху пластических дайках в 
аргиллито-кварцитах Говганда говорит П. Э. Шенк (Schenk, 1965). Сре
ди рассматриваемых или упоминаемых У. X. Коллинзом (Collins, 1925) 
и Г. М. Янгом (Young, 1968) пластических даек в граувакке и извест
ковых алевролитах Эспаньола, кварцитах Сэрпент и граувакко-аргил- 
литах Пэкорс относительно малые размеры форм (ширина в среднем от 
5 до 70 см) дают основание связывать по крайней мере наиболее мелкие 
из них с диагенетическими — дилатантными и конвективными процес
сами, а не землетрясениями. Заполнитель жил (кварциты с участием 
конгломератоподобных разностей) предполагает скорее местный источ
ник материала, т. е., в частности, те же кварциты Сэрпент, в которых 
иногда отмечаются небольшие конгломератовые фазы (Collins, 1925).

5 Р. Ш рок определяет знаки течения как  складки и депрессии, возникшие вслед
ствие течения мягких гидропластичных осадков, неравномерно нагруженных песком 
или гравием, что очень близко по условиям образования к конвективным текстурам. Н е
которые приводимые им примеры, на наш взгляд, следует расценивать именно как эти 
последние.
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Это не исключает выполнения крупных (действительно сейсмических) 
трещин инъекциями из нижележащих конгломератов Брюс, как считает 
Г. М. Янг (Young, 1968).

Итак, все рассмотренное выше не подтверждает вывода Г. М. Янга 
и Д. Г. Ф. Лонга о присутствии псевдоморфоз ледяных жил в протерозое 
провинции Онтарио, и поэтому его следует признать ошибочным. Крат
ко суммируем основные доводы в пользу этого заключения: 1 — одиноч- 
ность (неполигональность) текстур; 2 — языковидная форма первой жи
лы и прогибание -слоев ниже ее округленного основания; 3 — малые раз
меры второй жилы; 4 — отсутствие субаэральной границы или переры
ва в -серии вмещающих ее водных осадков; 5 — приуроченность жил к по
родам, в которых в большом числе развиты конседиментационные диа- 
генетические и подводно-оползневые нарушения, в том числе сходного с 
рассмотренными жилами вида и размеров. При ближайшем рассмотре
нии эти последние и оказались ни чем иным, как обычными конвектив
ными деформациями.

В заключение несколько слов о самих вмещающих породах, а имен
но о проблематичных в отношении происхождения микститах или поли- 
миктовых валунных конгломератах (параконгломератах). Ввиду невоз
можности подробного рассмотрения этого сложного вопроса, обсуждае
мого с различных позиций уже по крайней мере несколько десятков лет, 
мы позволим себе лишь кратко резюмировать собственное представление, 
сложившееся на основе изучения ряда основных литературных источни
ков. Оно сводится к признанию в основном водно-бассейнового генезиса 
этих образований при активной роли плавающих льдов, возможно, 
представляющих -собой акватиллиты или, скорее, -смешанные гляцио- 
кластические фации, а не континентальные морены. Основными доказа
тельствами этого положения являются следующие.

1. Значительное преобладание вмещающей относительно тонкодис
персной породы (обычно граувакки) над обломками и чрезвычайно по
степенный переход в водную породу — чаще всего слоистую, реже не
слоистую граувакку аналогичного облика, но с меньшим количеством 
включений, а затем и вовсе без них (Coleman, 1908; Wilson, 1913; Col
lins, 1925), благодаря чему сама порода нередко называется конгломе- 
ратовой грауваккой (Schenk, 1965; Pienaar, 1963).

2. Наличие местами во вмещающей породе тонкой слоистости из 
кварцитов и граувакки или линз песчаника (Collins, 1925; Johnston, 
1954; Schenk, 1965; Lindsey, 1969), а также грубой полосчатости за счет 
выдержанных по простиранию галек и валунов6 (Coleman, 1908; Wilson, 
1913; Bain, 1925; Schenk, 1965).

3. Форма (обычно угловатая или округлая) и состав обломков поли- 
миктовых конгломератов, мало отличные от таковых базальных валун
ных конгломератов флювиального происхождения (Collins, 1925; 
Schenk, 1965).

4. Присутствие многочисленных слоев конгломерата, разделенных 
относительно тонкими аргиллитовыми песчаниковыми прослоями, а так
же различные по выраженности фациальные замещения с другими раз
ностями осадков (Wilson, 1913; Collins, 1925; Pienaar, 1963; Lindsey, 
1969; Ovenshine, 1970; Joung, Long, 1976).

Здесь очень важно подчеркнуть, что подобное строение является об
щим, например, для той же формации Говганда как в районах, относи
мых к континентальным (Кобэлт, Эллиот-Брюс), так'и в районах разви
тия ледниково-морских фаций валунных конгломератов и -сопутствующих 
им осадков (Lindsey, 1969).

6 Аналогичная полосчатость свойственна, в частности, плохосортированным ледни
ково-морским алевритам санчуговской свиты нижнего Енисея (Сухорукова, 1975).
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Аналогичный вывод следует сделать и в отношении второй жилы: 
1 — она представляет собой четкую границу раздела образующих ее 
светлых «и вмещающих темных песчаников без каких-либо следов субаэ- 
рального перерыва между ними; 2 — вертикальные размеры жилы всего 
0,3 м\ добавим, что она симметрична, как очень многие конвективные 
жилы.

Необходимо отметить также присутствие разнообразных хаотиче
ских, шаровых, складчатых и инъекционно-разрывных дислокаций в тол
щах пород, непосредственно содержащих вышерассмотренные текстуры 
или в аналогичных этим последним. Для значительной части, если не 
большинства таких нарушений бесспорно устанавливается конседимен- 
тационный конвективный и подводно-оползневой способ образования.

Так, в нескольких метрах от первой жилы отмечаются сильные ло
кальные деформации слоев песчаника у контакта с микститами (Young, 
Long, 1976) ^возможно, конвективного генезиса. Нечто близкое имеет ме
сто на границе полимиктовых конгломератов'.(микститов) формации Пэд- 
ли (Гурвиц-группа) с нижележащими кварцитами Монтгомери Лэйк- 
группы, причем нарушения в кварцитах предполагают пластичное дефор
мирование осадка в период формирования породы Пэдли (Young, 1975).

Чрезвычайно важно отметить, что, согласно У. Г. <К. Джонстону 
(Johnston, 1954), мягкопластичные деформации типа знаков течения 
(flow casts) Р. Шрока (Shrock, 1948) 5 * * часто наблюдаются и в самих 
валунных конгломератах (формации Говганда, район оз. Тимагами, Он
тарио). Присутствуют в них «и илистые трещины (mud-cracks), как и в 
других, явно водных осадках.

Гораздо более многочисленны и разнообразны текстуры в слоистых 
типично водных разностях гуронских отложений. Конвективные нару
шения (с некоторой ролью горизонтальных смещений) в виде текстур 
пламени (языки аргиллита между карманами песчаника), шаров, кон- 
волюций и т. д. в пределах слоя или серии слоев до нескольких метров 
мощностью весьма характерны для песчаников, алевролитов, аргилли
тов, формации Говганда (Schenk, 1965; Young, 1968; Lindsey, 1969), 
граувакки и известковых алевролитов Эспаньола и кварцитов Лоррэн 
(Young, 1968). Здесь же отмечается сильное развитие и подводно-ополз
невых деформаций — мелких отторженцев, сколов, аномально ампли
тудных внутрипластовых лежачих складок и целых зон с крайней пере- 
мятостью слоистых пород и т. п. Сколы и микроскладки зафиксированы 
также в аргиллитово-граувакковом члене формации Уи-ски (Pienaar, 
1963) — эквиваленте формаций Рэмсей Лэйк, т. е. в слоях, в которых на
ходится вторая грунтовая жила.

В отложениях гуронской серии встречаются и клиновидные тексту
ры. О выжатых вверх или заполненных сверху пластических дайках в 
аргиллито-кварцитах Говганда говорит П. Э. Шенк (Schenk, 1965). Сре
ди рассматриваемых или упоминаемых У. X. Коллинзом (Collins, 1925) 
и Г. М. Янгом (Young, 1968) пластических даек в граувакке и извест
ковых алевролитах Эспаньола, кварцитах Сэрпент и граувакко-аргил- 
литах Пэкорс относительно малые размеры форм (ширина в среднем от 
5 до 70 см) дают основание связывать по крайней мере наиболее мелкие 
из них с диагенетическими — дилатантными и конвективными процес
сами, а не землетрясениями. Заполнитель жил (кварциты с участием 
конгломератоподобных разностей) предполагает скорее местный источ
ник материала, т. е., в частности, те же кварциты Сэрпент, в которых 
иногда отмечаются небольшие конгломератовые фазы (Collins, 1925).

5 Р. Шрок определяет знаки течения как складки и депрессии, возникшие вслед
ствие течения мягких гидропластичных осадков, неравномерно нагруженных песком 
или гравием, что очень близко по условиям образования к конвективным текстурам. Не
которые приводимые им примеры, на наш взгляд, следует расценивать именно как эти
последние.
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Это не исключает выполнения крупных (действительно сейсмических) 
трещин инъекциями из нижележащих конгломератов Брюс, как считает 
Г. М. Янг (Young, 1968).

Итак, все рассмотренное выше ие подтверждает вывода Г. М. Янга 
и Д. Г. Ф. Лонга о присутствии псевдоморфоз ледяных жил в протерозое 
провинции Онтарио, и поэтому его следует признать ошибочным. Крат
ко суммируем основные доводы в пользу этого заключения: 1 — одиноч- 
ность (неполигональность) текстур; 2 — языковидная форма первой жи
лы и прогибание слоев ниже ее округленного основания; 3 — малые раз
меры второй жилы; 4 — отсутствие субаэральной границы или переры
ва в серии вмещающих ее водных осадков; 5 — приуроченность жил к по
родам, в которых в большом числе развиты конседиментационные диа- 
генетические и подводно-оползневые нарушения, в том числе сходного с 
рассмотренными жилами вида и размеров. При ближайшем рассмотре
нии эти последние и оказались ни чем иным, как обычными конвектив
ными деформациями.

В заключение несколько слов о самих вмещающих породах, а имен
но о проблематичных в отношении происхождения микститах или поли- 
миктовых валунных конгломератах (параконгломератах). Ввиду невоз
можности подробного рассмотрения этого сложного вопроса, обсуждае
мого с различных позиций уже по крайней мере несколько десятков лет, 
мы позволим себе лишь кратко резюмировать собственное представление, 
сложившееся на основе изучения ряда основных литературных источни
ков. Оно сводится к признанию в основном водно-бассейнового генезиса 
этих образований при активной роли плавающих льдов, возможно, 
представляющих собой акватиллиты или, скорее, смешанные гляцио- 
кластические фации, а не 1К0 нтинентальные морены. Основными доказа
тельствами этого положения являются следующие.

1. Значительное преобладание вмещающей относительно тонко дис
персной породы (обычно граувакки) над обломками и чрезвычайно по
степенный переход в водную породу — чаще всего слоистую, реже не
слоистую граувакку аналогичного облика, но с меньшим количеством 
включений, а затем и вовсе без «их (Coleman, 1908; Wilson, 1913; Col
lins, 1925), благодаря чему сама порода нередко называется конгломе- 
ратовой грауваккой (Schenk, 1965; Pienaar, 1963).

2. Наличие местами во вмещающей породе тонкой слоистости из 
кварцитов и граувакки или линз песчаника (Collins, 1925; Johnston, 
1954; Schenk, 1965; Lindsey, 1969), а также грубой полосчатости за счет 
выдержанных по простиранию галек и валунов6 (Coleman, 1908; Wilson, 
1913; Bain, 1925; Schenk, 1965).

3. Форма (обычно угловатая или округлая) и состав обломков поли- 
миктовых конгломератов, мало отличные от таковых базальных валун
ных конгломератов флювиального происхождения (Collins, 1925; 
Schenk, 1965).

4. Присутствие многочисленных слоев конгломерата, разделенных 
относительно тонкими аргиллитовыми песчаниковыми прослоями, а так
же различные по выраженности фациальные замещения с другими раз
ностями осадков (Wilson, 1913; Collins, 1925; Pienaar, 1963; Lindsey, 
1969; Ovenshine, 1970; Joung, Long, 1976).

Здесь очень важно подчеркнуть, что подобное строение является об
щим, например, для той же формации Говганда как в районах, относи
мых к континентальным (Кобэлт, Эллиот-Брюс), так*и в районах разви
тия ледниково-морских фаций валунных конгломератов и сопутствующих 
им осадков (Lindsey, 1969). 8

8 Аналогичная полосчатость свойственна, в частности, плохосортированным ледни
ково-морским алевритам санчуговской свиты нижнего Енисея (Сухорукова, 1975).
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5. То же самое относится и к ориентировке валунов и галек: она при
сутствует в микститах Говганда не только в вышеназванных континен
тальных областях, но и ледниково-морском районе залива Мак-Грегор 
(Young, 1968). И «в противовес мнению Д. А. Линдсэя (1969) следует 
согласиться с Г. М. Я нгом  (1968) о первичной ориентировке здесь об
ломков, поскольку ее главный средний вектор хорошо совпадает с та
ковым косой слоистости водных отсортированных осадков, как и на дру
гих территориях, не подвергавшихся складчатости (Young, 1968; Lind
sey, 1969). Из подобного совпадения вытекает определяющее влияние на 
осадконакопление палеорельефа — сильно расчлененного, возможно, 
горного (Bain, 1925; Johnston, 1954; Schenk, 1965). Отсюда, кстати, и 
частое присутствие отложений, связанных с оползнями и мутьевыми по
токами.

Что касается штрихов на гранитном коренном основании, то они, как 
известно, редки (Lindsey, 1969) и к тому же сами по себе не принадле
жат к решающим признакам даже просто ледниковой среды (Harland 
et al., 1966).

На основании сказанного при учете диагенетического генезиса нару
шений с участием микститов из двух главных гипотез для палеоэфебий- 
ского (гуронского) времени (Symons, 1975)— полярной континенталь
но-ледниковой и субполярной перигляциальной дрифтовой — мы склон
ны предпочесть последнюю. Эта реконструкция не исключает наличия 
ледниковых покровов, но все же более вероятными представляются в 
основном глетчеры альпийского типа, как в свое время допускал 
Г. У. Бэйн (Bain, 1925).
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И ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ
№ 1, 1 978 г.

литология

УДК 553.635 +  553.661 : 551.782(575.4)

О ПРОИСХОЖДЕНИИ ЦЕЛЕСТИНА И САМОРОДНОЙ СЕРЫ 
В ОТЛОЖЕНИЯХ АКЧАГЫЛА ЗАПАДНОЙ ТУРКМЕНИИ

А. Ю. ЛЕИН, А. Г. МАТРОСОВ, В. А. САМАРКИН,
М. В. ИВАНОВ

Изучены условия залегания, вещественный и изотопный состав углеро
да и серы в целестиновых, серных и серно-целестиновых конкрециях и 
вмещающих их терригенно-карбонатных породах серопроявлений Кукуртли 
и Ак-Оба. Приводятся геологические и литологические доказательства 
образования конкреций на стадии диагенеза. На основании изотопных 
исследований гипса и целестина установлено, что конкреции формирова
лись при заметном участии процессов микробиологической редукции суль
фата иловых вод в опресненном мелководном внутриконтинентальном во
доеме.

Одним из наиболее распространенных минералов экзогенных место
рождений самородной серы является целестин, имеющий эпигенетиче
ское происхождение на большинстве хорошо изученных месторождений 
(Уклонский, 1940; Юшкин, 1968; Каржаув, 1964; Леин и др., 1976). 
В настоящей работе исследованы условия залегания, вещественный и 
изотопный состав своеобразных серных, серно-целестиновых и целести
новых конкреций и вмещающих их терригенно-карбонатных пород акча- 
гыльского возраста серопроявлений Кукуртли и Ак-Оба в Западной 
Туркмении.

ГЕОЛОГИЯ И ЛИТОЛОГИЯ СЕРОПРОЯВЛЕНИЙ
Геология серопроявления Кукуртли (или Красноводского) описана 

в ряде работ (Данов, 1932, 1936; Двали и др., 1932) и позднее изуча
лась А. С. Соколовым (устное сообщение). Сероносные породы в этом 
районе прослежены на 40 км вдоль западных обрывов Акчагыльского 
плато.

Неогеновые породы залегают трансгрессивно на породах сармата в 
пологом прогибе широтного простирания с амплитудой погружения их 
подошвы на 150—200 м по сравнению с отметками на флангах прогиба. 
На основании детального изучения четырех разрезов акчагыльских по
род в районе колодцев Усак, Кезин и Кукурт и в овраге горы Кезин-Тау 
мы выделяем два сероносных горизонта (фиг. 1). Нижний горизонт (А) 
сложен тонкослоистыми известняками зеленоватого цвета мощностью до
4—5 м, чередующимися с «мелоподобными» \  часто органогенными из
вестняками меньшей мощности. Внутри пачек тонкослоистых и реже ме
лоподобных известняков встречаются крепкие кристаллические извест
няки с целестином, в виде линзовидных прослоев, линз и конкреций. 
Форма конкреций уплощенная и округлая, размер их колеблется от 3 
до 30 см в поперечнике. Целестиноносность пород акчагыла на Красно- 
водском полуострове известна давно (Федорович, 1929; Соседко, 1932),

1 Название «мелоподобные» известняки предложено А. С. Соколовым.

68



Фиг. 1. Геологические разрезы акчагыльских пород в районе серолроявления Кукуртли 
Участки: I — колодец Усак, II — овраг у горы Кезин-Тау, III — колодец Кезин, IV — 
колодец Кукурт. Рудные горизонты: А — нижний; Б — верхний. 1—4 — литологические 
разновидности пород: 1 — мелоподобные известняки, 2 — тонкослоистые известняки, 
3 — органогенные известняки, 4 — прослои глин в известняках; 5 — целестиновая мине
рализация: а — конкреционные прослои, б — линзы, в — конкреции, г — конкреции с 
остатками фауны; 6 — сульфатно-карбонатные конкреции («четки»); 7 — серная мине
рализация: а — мономинеральные желваки, б — линзы мономинеральной серы, в — мо- 
номинеральные желваки серы в остатках раковин, г — серно-целестиновые конкреции; 
8 — трещины в известняках, выполненные селенитоподобным гипсом; 9 — номера об

разцов

но в районе серопроявления целестин впервые выявлен А. С. Соколовым 
(устное сообщение).

В обнажениях целестиноносные породы выделяются в виде «карни
зов» и «караваев», как наиболее крепкие, отпрепарированные выветри
ванием. Изредка в конкрециях и в линзовидных прослоях встречаются 
жеоды с розовым мелкокристаллическим целестином. Сера в породах 
нижнего горизонта встречается в виде бледно-желтых и желтых округ
лых мономинеральных желваков диаметром от 1—2 до 7—10 хм, рас
полагающихся по напластованию известняков (фиг. 2). Иногда эти жел
ваки сливаются, образуя линзочки протяженностью до 0,5—1 м. По- 
рошковатая сера заполняет иногда раковины моллюсков в прослоях ра-
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Рис. 2. Конкреции самородной серы в тонкослоистом из
вестняке. Обнажение

Рис. 3. Целестиновые конкреции с серным ядром 
а — порошковатая сера с мелкими кристаллами целестина (белое) в центре целести- 
новой конкреции, Х2; б — то же, натуральная величина; в — сернснцелестиновая жео
да, матовые крупные кристаллы целестина с тонкодисперсной серой внутри них, расту
щие на субстрате из мелко- и скрытокристаллического целестина и серы, натуральная

величина

кушняка. Часто самородная сера встречается в центральных частях 
(«ядрах») целестиновых конкреций (фиг. 3). Размеры «ядер» не пре
вышают 5—7 см в диаметре. Среднее содержание серы в разрезе ниж
него рудного горизонта 1,5—2%. Мощность этого горизонта в разрезах 
у колодцев Кукурт и Кезин 15—17 м.

Верхний рудный горизонт (Б) обнажается в овраге у горы Кезин-Тау 
и в обрывах над колодцем Усак. Представлен преимущественно мело
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подобными известняками, особенностью которых являются четковидные 
желвачки гипс-карбонатного состава размером от 0,5 до 5 см, распола
гающиеся по напластованию известняков (см. фиг. 1). В этом горизонте 
значительно реже, чем в нижнем, наблюдаются линзы и «караваи» це
лестиноносных известняков с серными «ядрами» и отдельные мономи- 
неральные скопления серы. Мощность верхнего горизонта 4—5 ж, сред
нее содержание серы в нем 0,5%.

Между двумя этими горизонтами залегают зеленоватые и коричне
вато-зеленые глинистые известняки и глины, хрупкие, сильно выветре- 
лые, с редкими линзами целестиноносных известняков. Общая мощ
ность терригенно-карбонатных отложений акчагыльского возраста в 
районе горы Кезин-Тау составляет 60 м. На всю эту мощность породы 
разбиты системой субвертикальных и субгоризонтальных трещин, за
полненных шестоватыми кристаллами селенитоподобного гипса, со зна
чительной примесью глинисто-карбонатного материала.

Серопроявление Ак-Оба расположено в 90 км от г. Казанджика в 
северо-восточной части горы Ак-Оба (западные отроги хребта Копет- 
Даг). Осерненные породы прослежены на протяжении-2,2 км по круто
му обрыву. В районе серопроявления породы акчагыльского яруса де
лятся на два горизонта. Нижний горизонт мощностью 50—55 м пред
ставлен тонкослоистыми известняками с прослоями мергелей. Округлые 
мономинеральные включения самородной серы встречены в прослое 
светлого песчанистого известняка мощностью 0,2—0,7 м. Верхний го
ризонт представлен чередованием тонкослоистых известняков, извест- 
ковистых песчаников и ракушняков. Осернение приурочено к слою пес
чанистого известняка нижней части разреза. Мощность этого слоя срав
нительно постоянна и равна 65 см, среднее содержание серы 5—7%. 
Морфологические особенности стронциевой и серной минерализации 
аналогичны описанным для Кукуртли. Общая мощность пород верхнего 
горизонта равна 60 м.

ВЕЩЕСТВЕННЫЙ СОСТАВ ПОРОД

В табл. 1 приведен химический состав типичных литологических раз
новидностей пород. Наиболее распространены пелитоморфные тонко
слоистые известняки со сгустковой и органогенно-детритусовой струк
турой. Они состоят из кальцита и глинистых минералов группы монт
мориллонита и гидрослюды, с незначительной примесью алевритовых 
зерен полевых шпатов, кварца, слюд, стекол, магнетита, пироксена и

Т а б л и ц а  1
Химический состав типичных литологических разновидностей серусодержащих пород 

и конкреций серопроявления Кукуртли

Содержание компонента, вес.%

Тип породы Образец,
№ $3п СаО MgO SrO СО, so, Н. о. в 

3%-ной HCI

Тонкослоистый известняк 102 0,41 44,18 0,76 0,42 33,33 0,64 17,41
Мелоподобный известняк 
Целестиноносный известняк

142 Следы 49,24 0,47 1,48 38,94 1,16 11,26

из конкреционного слоя 
Целестиновая конкреция без

140 0,23 24,28 1,00 25,25 18,93 19,43 56,32

серы
Целестиновая конкреция с

108 Следы 5,17 0,54- 45,80 1,07 38,07 93,20

серным ядром
Сульфатно-карбонатные «чет

101 0,74 12,82 0,59 37,12 2,61 31,43 77,21

ки» 117 0,00 43,44 1,16 0,77 23,61 18,59 13,38

Аналитики Л. М. Клюева и Е. В. Кашпа рова, ИБФМ АН СССР.
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Фиг. 4. Микрофотографии целестиноносных известняков и серно-целестино-
вых конкреций

а — мелкие идиоморфные кристаллы целестина из линзы целестиноносного 
известняка, николи скрещены, Х40, гора Кезин-Тау, обр. 127; б — ракови
на, выполненная крупнокристаллическим целестином, николи окрещены, 
XI О, гора Кезин-Тау; в — кристаллы целестина периферийных участков 
серно-целестиновых конкреций, николи скрещены, Х60, колодец Кезин, 
обр. 141; г — контакт тонкодисперсной серы и целестина из серно-целести- 
новой конкреции, в черной массе серы видны игольчатые и радиально-лу
чистые кристаллы целестина, николь один, Х20, колодец Кукурт, обр. 102

других акцессориев. Из сульфатных минералов встречаются единичные 
кристаллы гипса в разного рода полостях и редкие тонкоигольчатые 
кристаллики целестина в наиболее глинистых участках известняков. Са
мородная сера встречается только в виде макрожелваков.

Мелоподобные известняки отличаются от тонкослоистых более высо
ким содержанием кальцита и меньшей примесью глинистых минералов. 
Нерастворимый остаток известняков представлен главным образом об
ломками полевых шпатов и кварца алевропесчаной размерности. Содер^ 
жание SrO в породе достигает 1,48%, элементарной серы — следы.

Целестиноносные известняки из конкреционных прослоев и линз от
личаются от тонкослоистых и мелоподобных присутствием 15—35% SrO. 
Зерна целестина обычно ксеноморфные, корродированные пелитоморф- 
ным кальцитом, загрязненные по спайности черным углисто-глинистым 
материалом. Размер зерен целестина колеблется от 0,5 до 1 мм. В кон
креционных прослоях целестиноносных пород над серусодержащими из
вестняками преобладают идиоморфные прозрачные таблитчатые кри
сталлы целестина (фиг. 4, а). В органогенных известняках встречаются 
раковины, выполненные крупнокристаллическим целестином (см. 
фиг. 4, б) .

Целестиноносные конкреции, или «караваи», по составу отличаются 
от конкреционных прослоев и линз еще более высоким содержанием 
SrO (см. табл. 1) и частым присутствием в центре конкреций самород
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ной серы, в связи с чем выделяются две текстурные разновидности це
лестиноносных конкреций: однородные бессерные и ic серным ядром.

В бессерных конкрециях в центре иногда наблюдаются радиально
лучистые кристаллы целестина, образующие розетки вокруг обломочных 
зерен или глинисто-карбонатного материала. В остальной части кон
креции преобладают зерна целестина песчаной размерности, близкие к 
идиоморфным, кальцитовый цемент почти отсутствует и структура при
ближается к гранобластовой (см. фиг. 4, в). В центре конкреций с сер
ным ядром также наблюдаются радиально-лучистые и игольчатые, силь
но загрязненные кристаллы целестина. В шлифах видно, что эти кри
сталлы образуют розетки внутри скоплений тонкодисперсной серы (см. 
фиг. 4, г), которая в данном случае явилась зародышем образования 
целестиновых желваков, вместо обломочных зерен в бессерных конкре
циях. Серно-целестиновые ядра имеют четкие границы с остальной 
частью конкреций (см. фиг. 3). В бессерной части конкреций с ядром 
разнозернистые ксеноморфные кристаллы целестина образуют непра
вильно-лапчатые агрегаты с взаимным прорастанием. Интересны на
ходки целестиновых жеод (см. фиг. 3) в осыпях пород. Округлая форма 
и размеры жеод напоминают серно-целестиновые ядра «караваев». 
Сера в этих жеодах обнаруживается в количестве от следов до 1—3% 
в виде тонкодисперсной примеси в матовых столбчато-призматических 
кристаллах целестина и в серно-целестиновом субстрате из стенок жеод. 
Подобные целестиновые жеоды, не содержащие серы, описаны в лите
ратуре как продукт эпигенетического преобразования седиментационно- 
диагенетических целестиновых конкреций (Бурков, 1964).

Карбонатно-сульфатные «четки» состоят из пелитоморфного и мел
козернистого кальцита со сгустковой структурой, остатков раковинного 
карбоната и неправильных выделений гипса (до 40% породы). В «чет
ках» присутствуют аутигенный глауконит и гидрогетит, образовавший
ся, видимо, при окислении пирита. Сера в четках не встречается.

Мономинеральные желваки самородной серы из бесцелестиновых из
вестняков и ракушников содержат от 94,6 до 98,7% серы. Под микро
скопом— это черные агрегатные скопления, непрозрачные из-за чрез
вычайно высокой дисперсности зерен серы. Аналогичную структуру име
ет сера из серно-целестиновых ядер, но ее содержание в ядрах колеб
лется от 2—5 до 65%. Такая же тонкодисперсная сера обнаружена 
внутри кристаллов целестина в жеодах, о чем упоминалось выше. Очень 
редко встречается зеленоватая прозрачная явнокристаллическая сера 
в трещинках и пустотах известняков. Желваки серы из обнажающихся 
участков пород, как правило, оторочены красноватой, за счет присутст
вия Fe20 3, гипсовой коркой, образованной при окислении серы и пирита 
в поверхностных условиях (Иванов, 1964). Для всех известняков акча- 
гыльского возраста характерно ничтожное содержание органического 
вещества (от следов до 0,04%).

ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ УГЛЕРОДА И СЕРЫ

Значения 6С13 углерода карбонатов из тонкослоистых, мелоподобных 
и целестиноносных известняков и из конкреционных образований близ
ки между собой и составляют в среднем по 11 образцам +3,4°/0о.

Результаты определений 6S34 самородной серы, целестина и гипса 
приведены в табл. 2 и на фиг. 5. Тонкорассеянный в породах гипс, вы
деленный в виде мономинеральных фракций удельного веса 2,32— 
2,38 г!см*, характеризуется величинами 6S34 от —10,7 до —16,8°/00- Зна
чения 6S34 гипса из гипсокарбонатных желваков (четок) варьируют в 
пределах от —9,0 до 13,8°/оо-

Очень постоянны значения 6S34 (от —22,0 до —28,6%о) селенитбпо- 
добных гипсов из трещин, рассекающих акчагыльские отложения на
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Т а б л и ц а  2
Изотопный состав серы гипсов из пород акчагыльского яруса

Образец, % Тип гипса из пород 6S“ , 7*о

А. Тонкорассеянный гипс
102 Тонкослоистый известняк —16,8
135 Мелоподобный известняк —11,6
142 Целестиноносный известняк из линзы —10,7
117 Б. Сульфатно-карбонатные «четки» из мелоподоб —9,0
130 ного известняка —9,0
131 —13,8

В. Селенитоподобные шестоватые кристаллы гипса
из трещин

177 Тонкослоистый известняк —22,0
106а а) вертикальная трещина —24,3
1066 б) горизонтальная трещина —28,6

Мелоподобный известняк
183а а) вертикальная трещина —23,8
1836 б) горизонтальная трещина —25,0

Масс-спектрометр МИ-1305, чувствительность ±0,5%0.

Т а б л и ц а  3
Значения б S34 серы различных целестинов серопроявления Кукуртли

Образец. № Характер целестина в s«. %,

124

Целестин из несероносных пород за пределами рудного 
горизонта

+ 12 ,3Рассеянный в известняке, мелкозернистый, игольчатый
126* Таблитчатый, из линз целестиноносного известняка + 17 ,7
127* То же +15,1
123 Кристаллы из друз в створках раковин в органогенном

+ 16 ,4известняке
182 Мелкозернистый игольчатый из глинистых участков тон

кослоистых известняков в подошве сероносного гори
+16,6зонта

Целестин из крупных линз песчанистых известняков с 
самородной серой. Нижний горизонт

140* Колодец Кезин, верх горизонта + 31 ,7
137* Овраг Кезин-Тау, верх горизонта +29,6
14* Колодец Кезин, низы горизонта + 23 ,8

* Пробы отбирались из нескольких участков линз, вдоль длинной н короткой их оси, с последующим 
усреднением для концентрирования целестина в жидкости уд. веса 3,3 г/см*.

Таблица  4
Значения б S34 (%0) серы кристаллов целестина из различных зон караваеобраэных 

конкреций нижнего сероносного горизонта проявления Кукуртли
Тип конкреций Конкреции без серы Конкреции с серным ядром

№ образца

108 109 5 101 102 7 10 11 35зоны
конкреций

Центральная
Промежуточная
Внешняя

+27,4
+25,6
+23,2

+27,6
+24,1
4-23,2

+23,9
+21,4

+27,4
+31,7

+ 18 ,2
+ 26 ,3
+ 31 ,9

+ 18 ,3

+29,0

+16,7 +20,1

+26,4

+ 15 ,8
+20,7
+30,1
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Фиг. 5. Изотопный состав серы различных минералов серопроявлений Ак-
Оба и Кукуртли

1 — целестин из несероносных .пород, 2 — то же из сероносных пород, 3 — 
вторичный гипс из гипсово-карбонатных желваков и селенитовый из тре
щин, 4 — самородная сера мономинеральных желваков, 5 — то же из 
«ядер» целестиновых конкреций, 6 — сера целестина из серно-целестиновых

ядер

Фиг. 6. Примеры распределения изотопов серы в серусодержащих мине
ралах конкреций из известняков нижнего рудного горизонта проявления

Кукуртли
а — линзовидная конкреция самородной серы, обр. 136; б — конкреция це
лестина с серным ядром, обр. 102; в — бессерная конкреция целестина, 
обр. 109. 1 — целестин, 2 — серно-целестиновое ядро, 3 — самородная сера, 
4 — точки отбора проб на изотопный анализ и значения 6S34 серы в %о

разных горизонтах. Наиболее широкий диапазон значений 6S34 характе
рен для гипсов из корок вокруг серных выделений (от + 0 ,6  до —21,4°/оо) 
(см. табл. 2). Таким образом, все проанализированные образцы гипса 
имеют отрицательные значения 6S34, что свидетельствует об образовании 
гипса в результате окислительных процессов в зоне гипергенеза.
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Т а б л и ц а  5
Усредненные значения 6 S34 серы целестина из конкреций и линз в вертикальном разрезе 

пород нижнего рудного горизонта проявления Кукуртли*

Часть
горизонта

Образец,
№ Характеристика пород в s»\ %0 Число

анализов

Верхняя 140 Крупная линза целестиноносных песчанистых
известняков (колодец Кезин) +31,7 1

101 Целестиновые конкреции с серным ядром +30,7
102 (колодец Кукурт) 29,1 2
137 Линза целестиноносных песчанистых извест

няков (овраг Кезин-Тау) +29,5 2
Средняя 108 Целестиновые конкреции без серного ядра

8109 (колодец Кукурт) +25,5
35 Целестиновые конкреции с серным ядром +24,9 3

(колодец Кезин) +25,4 2
Нижняя 14 Линза целестиновых известняков (колодец

Кезин) +23,8 1
7 Целестиновые конкреции с серным ядром

(колодец Кезин) +23,6 2

* См. примечание к табл. 3.

Значения 6S34 целестинов, выделенных из известняков, подстилаю
щих и перекрывающих серусодержащие породы, колеблются от +12,3 
до +17,7%о (табл. 3). Близки к ним значения 6S34 радиально-лучистых 
и игольчатых кристаллов целестина из серно-целестиновых ядер (от 
+  15,8 до +20,1°/оо, табл. 4). В периферии серно-целестиновых конкре
ций наблюдается обогащение серы целестина изотопом S34 (табл. 4, 
фиг. 6, б).

В однородных конкрециях без серного ядра наблюдается обратное 
распределение изотопов: содержание изотопа S34 уменьшается от ради
ально-лучистых в центре к «лапчатым» кристаллам периферийных ча
стей желваков (см. табл. 4 и фиг. 6).

Целестины, выделенные из линз и конкреционных прослоев в серо
носном интервале известняков, обогащены тяжелым изотопом серы 
сравнительно с аналогичными образованиями за пределами серувме- 
щающих известняков (см. табл. 3). Значения 6S34 серы крупных кри
сталлов целестина из жеод (см. фиг. 3, в) варьируют в тех же пределах 
(от +17,7 до +23,3%о), что и радиально-лучистые целестины из серно- 
целестиновых ядер конкреций.

В табл. 5 приведены средние значения 6S34 серы целестинов, отобран
ных в вертикальном разрезе нижнего рудного горизонта проявления Ку
куртли. Наблюдается обогащение целестинов изотопом S34 от подошвы 
к кровле горизонта от +23,6 до +31 ,7°/0о- Аналогичная картина наблю
далась в разрезе верхнего рудного горизонта проявления Ак-Оба (Леин, 
Иванов, 1975).

Для самородной серы акчагыльских отложений характерен чрезвы
чайно широкий диапазон вариаций величин 6S34 — от —23,2 до +7,5%о 
(см. табл. 6 и фиг. 5). Особенно обогащены легким изотопом S32 моно- 
минеральные желваки и линзы серы из нижнего рудного горизонта про
явления Кукуртли (в среднем до —19,0°/оо). Средние значения 6S34 ана
логичных по морфологии желваков серы из верхнего рудного горизонта 
Кукуртли равны —0,4%0. На Ак-Обинском проявлении значения 6S34r 
серы верхнего горизонта составляют в среднем +4,4%о, а в нижнем 
— 1,8%о, т. е. выявляется одна и та же тенденция утяжеления серы в 
верхнем рудном горизонте сравнительно с нижним.
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Внутри мономинеральных желваков и линз серы наблюдается по
стоянное обогащение серы изотопом S32 от центра к периферии (см. 
табл. 6 и фиг. 6). Самородная сера из ядра целестиновых конкреций в 
среднем изотопно тяжелее серы мономинеральных желваков, если 
сравнивать величины 6S34\cepbi из одного и того же нижнего горизонта 
проявления Кукуртли (см. фиг. 5).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Конкреционная форма выделений серы и целестина, расположение 
их по напластованию пород, связь конкреций с определенными горизон
тами известняков, в которых они прослеживаются на большие расстоя
ния,— все это, на наш взгляд, доказывает образование целестиновых и 
серных конкреций и линз на стадии диагенеза. Другое мнение высказа
но А. С. Соколовым (устное сообщение), который считает самородную 
серу Кукуртли эпигенетической, образовавшейся путем замещения 
сульфатных минералов гипсово-карбонатных и целестиновых конкреций. 
Если исходить из данных по вещественному составу гипсово-карбонат
ных и целестиновых конкреций, содержание серы в которых не превы
шает 15% (см. табл. 1), то остается неясным, каким путем при замеще
нии сульфатной серы таких конкреций могли образовываться мономи- 
неральные желваки серы и какова судьба карбонатных и терригенных 
минералов, входивших в состав конкреций..

О замещении гипсово-карбонатных желваков («четок») серой не при
ходится говорить, поскольку ;в этих желваках самородная сера не встре
чается. А что касается серно-целестиновых конкреций, то в них наблю
даются достаточно сложные и разнообразные взаимоотношения серы и 
целестина: от прорастания серных агрегатов кристаллами целестина (см. 
фиг. 4, г) до захвата «серной взвеси» крупными кристаллами целестина 
при их кристаллизации (см. фиг. 3, в). Это доказывает лишь, что обра
зование обоих минералов происходило в одно и то же время.

Тот же вывод можно сделать при анализе данных по изотопному 
составу серы: изотопно легкая самородная сера (см. табл. 6) ассоцииру
ет с утяжеленным целестином (см. табл. 3—5). Если бы сера замещала 
целестин, особенно при формировании мономинеральных желваков, она 
наследовала бы его изотопный состав, чего в действительности не на
блюдается.

Присутствие в одних и тех же породах изотопно тяжелого сульфата 
стронция и изотопно легкой самородной серы (см. фиг. 5) свидетель
ствует о том, что при формировании серных и серно-целестиновых кон
креций происходил активный процесс сульфатредукции. Напротив, в 
целестиновых конкрециях за пределами сероносных интервалов не на
блюдается сколько-нибудь заметного обогащения изотопом S34 (см. 
табл. 3). Следовательно, образование этих целестинов, не парагенных 
самородной сере, могло происходить без участия активных микробио
логических процессов восстановления сульфата.

Тонкозернистая структура пород акчагыла, их тонкая слоистость, 
терригенно-карбонатный состав и обилие раковин кардид и мактр гово
рит о пониженной солености водоема, в котором происходило осадкона- 
копление. Примечательно также полное отсутствие в известняках седи- 
ментационного гипса или ангидрита, что вынуждает нас судить об изо
топном составе сульфата водоема по значениям 6S34 целестина из пород 
за пределами серноосного интервала и близким к ним значениям 6S34 
радиально-лучистых кристаллов из серно-целестиновых ядер в целести
новых конкрециях.

Наиболее изотопно легкие разности целестина имеют величины 8S34 
от +12,3 до +17,7°/оо- Поскольку эти минералы также образовались в 
диагенезе, их изотопный состав может быть несколько тяжелее исход
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ного сульфата водной толщи. Следовательно, сульфат-ион акчагыль- 
ского водоема имел величину 6S34 меньше + 12,3°/00-

Известно, что изотопный состав неогеновых эваноритов равен в сред
нем +  21%о (Holser, Kaplan, 1966). В то же время имеются данные, 
свидетельствующие об обогащении сульфатов внутриконтинентальных 
морей легким изотопом S32 за счет привноса изотопно легкой материко
вой серы. Например, 6S34 сульфата воды Каспийского моря равняется 
+ 8,6°/оо (Еременко, Панкина, 1971), а Азовского моря +  17,8°/оо (Гри- 
ненко, Гриненко, 1974).

Легкий изотопный состав сульфата акчагыльского водоема — еще 
одно подтверждение опресненности бассейна и его внутриконтиненталь- 
ной природы. Опресненность водоема осадконакопления ставит под со
мнение возможность хемогенного осаждения стронция. Теория выпаде
ния стронция в осадок в виде целестина при метаморфизации вод 
различных химических типов также касается осолоняющихся, а не опрес
ненных бассейнов (Каржаув, 1974).

Мы полагаем, что стронций поступал в иловый осадок за счет высво
бождения этого элемента из тканей и скелетов отмирающих организмов, 
многочисленные остатки которых имеются в изученных органогенных и 
органогенно-детритусовых известняках. Восстановительные условия, ха
рактерные для среды диагенетического минералообразования, способст
вуют, как показал Н. М. Страхов (1953), возникновению неоднородных 
физико-химических условий в осадке, что приводило к перераспределе
нию стронция с образованием конкреций и конкреционных прослоев. 
Изотопный состав серы сульфатов целестиновых конкреций из серонос- 
ного интервала позволяет говорить о заметном участии процессов мик
робиологической сульфатредукции на стадии диагенетического минера- 
ло- и конкрециеобразования, что согласуется с фактом присутствия жел
ваков самородной серы и серно-целестиновых конкреций в терригенно- 
карбонатных породах. В целестинах из сероносных интервалов значения 
6S34 серы сульфатов утяжеляются даже в пределах одной конкреции, 
иногда на 13,7°/00 (см. табл. 4 и фиг. 6, б).

Процессы биогенной редукции, особенно на стадии диагенеза осад
ков, протекают локально с образованием изотопно легкого сероводоро
да. Низкое содержание реакционноспособного железа в терригенно-кар- 
бонатных илах приводило к аккумуляции сероводорода в иловом раство
ре, а затем к окислению его до самородной серы на границе вода — ил 
или в самых верхних горизонтах ила. Перераспределение серы в осадке 
способствовало формированию желваковых мономинеральных стяжений 
в бесцелестиновых известняках с наиболее изотопно тяжелой серой в 
центре желваков и обогащением изотопом S32 периферийных участков 
(см. фиг. 6, а). Такое распределение изотопов объясняется минимальным 
фракционированием на стадии наиболее интенсивных первоначальных 
редукционных процессов. С уменьшением интенсивности редукции, ско
рее всего из-за исчерпания легко усвояемого органического вещества 
осадков на фоне постоянного притока свежего сульфата, коэффициент 
разделения изотопов возрастает и сера периферийных участков обога
щается легким изотопом S32. В стронцийсодержащих осадках мелкие 
стяжения серы становились зародышами кристаллизации наиболее ран
них радиально-лучистых целестинов с 6S34 от +15,8 до +18,3°/оо (см. 
табл. 4), т. е. с изотопным составом, близким к̂  изотопному составу 
сульфата водоема. Поскольку процесс сульфатредукции продолжался и 
в более глубоких горизонтах ила, в иловом растворе накапливался тя
желый сульфат, из которого формировался целестин периферийных уча
стков серно-целестиновых конкреций с 6S34 от +26,4 до +31,9°/00-

Образование бессерных целестиновых конкреций в сероносном ин
тервале терригенно-карбонатных пород также происходило при участии 
процессов восстановления сульфатов иловых вод, о чем свидетельствует
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разница в изотопном составе радиально-лучистых кристаллов из центра 
конкреций и «лапчатых» с периферии (см. табл. 4 и фиг. 6, в). Но, ви
димо, бессерные конкреции формировались в участках с наименьшей 
интенсивностью редукции, что обусловливало максимальное фракцио
нирование изотопов серы в период зарождения конкреций с образова
нием изотопно тяжелых радиально-лучистых кристаллов целестина в 
центре. Тяжелый сульфат быстро исчерпывался по мере роста конкре
ций ввиду незначительности масштабов редукции, что видно и по от
сутствию самородной серы в однородных конкрециях.

Чрезвычайно различные условия протекания -процессов сульфат-ре
дукции в иловых отложениях акчагыльского моря и очень разные интен
сивности этих процессов приводили к формированию изотопно различ
ной серы даже в двух соседних точках желваков (см. табл. 6, обр. 4, 
А-12, А-7). Тем не менее наблюдается определенная закономерность в 
распределении изотопов серы. Значения величин 6S34 желваков из одно
го рудного горизонта варьируют в пределах не более 5%о (обр. 170— 
181, 136/1—136/8 и др. в табл. 6), в то время как значения 6S34 для серы 
из разных горизонтов и разных проявлений могут различаться на 18,6°/оо 
(см. табл. 6).

Восстановительные процессы в иловых осадках акчагыльского моря 
привели к утяжелению изотопного состава сульфата воды, что повлияло 
на изотопный состав целестина в вертикальном разрезе пород: верхние 
прослои серусодержащих акчагыльских пород содержат больше изотопа 
S34 (6S34= +31,7°/оо), чем нижние (§S34= +23,6°/00, см. табл. 5). Особен
но показательно наличие изотопно тяжелого целестина (6S34= +  27,1°/оо) 
в бессерных песчаниках, непосредственно залегающих над серусодер- 
жащими известняками АК-Обинского серопроявления. Утяжеление 
сульфата вверх по разрезу можно рассматривать как одно из геохими
ческих доказательств седиментационно-диагенетического образования 
серы (Леин, Иванов, 1975).

Конкреции серы и целестина могут встречаться независимо друг от 
друга. Общим для их формирования являются восстановительные усло
вия в илах и наличие сульфат-иона в иловой воде. Но для образования 
диагенетических конкреций и линз целестина восстановительные процес
сы не обязательно должны протекать при участии сульфатредуцирую- 
щей микрофлоры и быть интенсивными. Напротив, существует мнение, 
что сильное сероводородное заражение илов затрудняет образование 
целестина в диагенезе (Бурков, Подпорина', 1962).

В отличие от целестина, для образования самородной серы совер
шенно необходимо участие специфических сульфатредуцирующих мик
роорганизмов, обеспечивающих интенсивные процессы восстановления 
сульфат-иона илового раствора. Видимо, в этих случаях формировались 
мономинеральные (до 96,4% S) желваки серы в бесцелестиновых из
вестняках.

В отдельных участках терригенно-карбонатных осадков акчагыль
ского водоема создавались благоприятные условия для образования и 
целестина, и самородной серы. В этих участках формировались серно- 
целестиновые ядра в целестиноносных «караваях» с содержанием серы 
от процента до десятков процентов в расчете на ядро.

В целом в осадках акчагыльского водоема не могло существовать 
оптимальных условий для образования промышленных скоплений серы, 
поскольку опреснение бассейна приводило к снижению концентрации 
сульфатов в водной толще и поступлению терригенного материала, 
разубоживавшего сероносные илы. Кроме того, значительная часть суль
фат-иона иловой воды связывалась в сульфат стронция и не участво
вала в процессах сульфатредукции.
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ОСНОВНЫЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ РАЗМЕЩЕНИЯ ПОЛЕЗНЫХ 
ИСКОПАЕМЫХ В ВУЛКАНОГЕННО-ОСАДОЧНЫХ КОМПЛЕКСАХ

КУЗНЕЦКОГО АЛАТАУ
С. М. МИРТОВА

Приводится краткая характеристика геосинклинальных формаций ре
гиона, устанавливается связь их формирования с определенными структур
но-тектоническими зонами и стадиями геотектонических циклов. Регион 
рассматривается как область сквозного геосинклинального развития, пре
вращения в складчатое сооружение в процессе каледонского орогенеза. На 
основании анализа литолого-стратиграфических |разрезов и формационных 
рядов выявлена стратиграфическая и тектоническая локализация рудонос
ных горизонтов и масштабы рудогенеза в пределах определенных геотек
тонических циклов. Установлена связь формирования рудоносных горизон
тов с начальными стадиями геосинклинального развития и приуроченность 
рудонакопления к началу и концу циклов вулканической активности. Вы
делены рудоносные формации, перспективные на обнаружение железных, 
колчеданных, марганцевых руд и фосфоритов.

До последних лет сводных работ по анализу рудоносности вулкано
генно-осадочных отложений Кузнецкого Алатау не появлялось. Иссле
дования обычно касались определенного полезного ископаемого и про
водились для узких стратиграфических интервалов (Соколова, 1961; 
Ходак и др., 1966; Миртов и др., 1964, 1972; Дымкин и др., 1974). В ос
нову этого сообщения положены результаты многолетних работ по изу
чению вулканогенно-осадочных комплексов региона. Выводы опираются 
на данные изучения более 20 опорных участков. При этом выяснялись 
строение и вещественный состав толщ, их взаимоотношения, стратигра
фическая и формационная принадлежность, характер и масштабы рудо
генеза. На основании этих данных и материалов предыдущих исследо
ваний установлена стратиграфическая локализация рудоносных .гори
зонтов и проведен формационцый анализ, позволивший выявить связь 
рудоносных формаций с определенными циклами и стадиями геотекто
нического развития .региона.

Из схемы сопоставления разрезов (фиг. 1) видна четкая приурочен
ность рудоносных горизонтов к определенным стратиграфическим ин
тервалам. Проявления и месторождения железных руд связаны с верха
ми колтасской свиты нижнего — среднего рифея, а также известны в 
вулканогенных отложениях канымской свиты нижнего — среднего кем
брия, где локализуются лишь в области непосредственного их налегания 
на породы колтасской свиты. Первичные марганцевые и стратиформные 
колчеданные руды приурочены к трем стратиграфическим уровням: 
основанию колтасской свиты нижнего — среднего рифея, верхам кабыр- 
зинской свиты среднего рифея и нижней половине алданского яруса 
нижнего кембрия. С этими уровнями связаны также проявления фосфо
ритов, однако максимум фосфатонакопления фиксируется в отложениях 
венда.
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Фиг. 1. Схема сопоставления разрезов осевой части Кузнецкого Алатау 
1 — известняки серые, белые, археоциатовые и водорослево-онколитовые; 2 •— известня
ки темно-серые и черные обломочные ритмично-слоистые; 3 — известняки черные невлан- 
диевые и археоспонгиевые; 4 — известняковые брекчии; 5 — известняковые конгломера
ты и конгломерато-брекчии; 6 — доломиты серые строматолитовые и онколитовые; 7 — 
доломитовые брекчии; 8 — туфоизвестняки с прослоями туфов основного состава; 9 — 
туфоизвестняки с прослоями кислых туфов; 10 — переотложенные карбонатные породы 
(существенно известняково-доломитовые песчаники и алевролиты); 11 — сланцы крем
нистые и углисто-кремнистые, спонголиты и кремни; 12 — песчаники и алевролиты поли- 
миктовые; 13 — красноцветные песчаники, гравелиты, алевролиты и туфопесчаники по- 
лимиктовые; 14 — конгломераты полимиктовые с галькой интрузивных пород; 15 — ту- 
фобрекчии с пирокластикой кислого состава; 16 — туфоконгломераты с пирокластикой 
основного состава; 17 — туффиты и туфы кислого состава; 18 — туфогенно-терригенные 
породы с пирокластикой кислого состава; 19 — туфы базальтовых пррфиритов; 20 — 
базальтовые и андезито-базальтовые порфириты и их туфы; 21 — хлоритовые и амфи-

бол-хлоритовые сланцы по эффузивам и туфам средне-основного состава; 22 —  эффу- 
зивы кислого состава; 23 —  подушечные лавы оливиновых базальтов; 24 — вишневые 
трахиандезитовые, трахибазальтовые порфириты, трахитовые порфиры и их туфы; 25 — 
марганцевые руды с фосфатной и сульфидной минерализацией; 26  — фосфориты; 27 —  
гематит-магнетитовые и мапштитовые руды; 28 — колчеданные руды с фосфатной и 
марганцевой минерализацией; 29 — трансгрессивное взаимоотношение стратиграфиче
ских ̂ подразделений; 30 — тектоническое взаимоотношение стратиграфических подразде
лений; 31 —  палеонтологические остатки: а) археоциаты, б) трилобиты, в ) брахиоподы, 
г) хиолиты, д) эпифитоны, е) фораминиферы, ж) спикулы губок, з) микрофитолить/ 
и) микрофоссилии. Разрезы: I — реки Алзас — Баянзас; II — ,р. Верх-Кибрас; III — реки 
Черный Июс — Полтавка; IV — район Усинского месторождения; V — ,р. Малый Туму- 
яс; VI — реки Бельсу — Амзас; VII — верховья р. Уса; V III— р. Уса выше устья р. Ша
тай; IX — верховья р. Б. Уса; X — р. Успенка; XI — реки Левый и правый Богоюл; 
XII — реки Кийский Шалтырь — Урюп; X III— ,р. Растай; XIV — р. Талановка; X V -

р. Кия у устья р. Кундат

Литология и полезные ископаемые, JV« 1 (вклейка к статье С. М. Миртовой)



Фиг. 2. Формационная карта центральной части Кузнецкого 
Алатау (составили С. М. Миртова и Г. А. Коков)

I. Платформенные формации: 1 — континентальная сероцвет
ная тер!рнгенная (Q), 2 — пестроцветная кор выветривания и 
переотложенных ее продуктов ( / з ,  Сг), 3 — угленосная ( / 1- 2) •
II. Геосинклинальные формации. А — каледонского цикла раз
вития, позднеорогенной стадии: 4 — красноцветная вулкано- 
генно-терригенная (£>,_2), 5 — трахибазальтовая (D {- 2), 6 — 
андезито-базальтовая (£>1- 2); раннеорогенной стадии: 7 — 
порфиритовая (С т 2), 8 — сероцветная туфогенно-терригенная 
(Ст2), 9  — порфировая (Cmi_2), 10 — сероцветная терриген- 
ная ( С т \ - 2)\ предорогенной стадии: 11 — рифогенная извест
няковая (Cmi); стадии начальных погружений: 12 — туфоген- 
но-кремнисто-карбонатная (Ст^), 13 — карбонатно-кремнисто- 
вулканогенная (Сгп\). Б — формации байкальского цикла раз
вития, предорогенной стадии: 14 — карбонатная формация 
(Rf—V)\ стадии начальных погружений: 15 — диабазовая 
(Rf 1- 2) у 1 6 — кремнисто-карбонатная (Rfi). В — фармации 
добайкальского цикла развития: 17 — флишоидная известко- 
во-туффитовая ( R f \ ) , 4 8 — ее метаморфические аналоги (Rf 1).
III. Магматические формации. А — позднеорогенные: 19 — суб
щелочных гранитов и граносиенитов ф 3), 20  — щелочных сие
нитов Ф 2 -3 ) ,  21 — щелочных габброидов (D 2). Б — сининвер- 
сионные (синорогенные): 22 — гранитоидов пестрого состава 
(С т 3—О|), 23 — плагиогранитов (Спг2- з?), 24 — сиенит-габ- 
бровая (С т2?), 25 — габбро-норитовая (С т 2). В — собственно 
геосинклинальная: 26 — дунит-пироксенит-габбровая (Стп\})у 
27 — гипербазитовая (Сгп\ - 2?), 28 — плагиогранит-габбровая 
(С т!_2), 29 — габбро-диорит-диабазовая (Rf 1- 2?), 3 0 —гнейсо- 
гранитов и мигматитов (/?/?), 31 — метагаббро-диоритовая

W i? )
IV. Прочие знаки: 3 2 —границы формаций: а) согласные и 
тектонические, б) несогласные; 33 — положение осевых линий 
глубинных разломав: а) докембрийского, б) кембрийского за
ложения; 34 — граница Кемеровской области и Красноярского

края.
V. Месторождения (а) и проявления (б) полезных ископае
мых: 35 — морские вулканогенно-осадочные, 36  — континен
тальные, связанные с корами выветривания, 37  — морские и 
континентальные в совместном залегании, 38 — марганцевые 
руды, 39 — фосфориты, 40  — железные руды, 41 — колчедан

ные руды, 42  — номера разрезов, изображенных на фиг. 1



ХАРАКТЕРИСТИКА ФОРМАЦИЙ

Формации рассматриваются как естественные ассоциации горных по
род, генетически связанные во времени и пространстве и отвечающие 
определенным стадиям геотектонических циклов и определенным тек
тоническим зонам. По этому принципу в Кузнецком Алатау выделены 
комплексы платформенных и геосинклинальных формаций (фиг. 2).

Вертикальный ряд геосинклинальных формаций представлен рит
мичным чередованием определенного их набора. Происхождение форма
ционных «ритмов» связано с цикличностью геотектонического развития 
региона и подчеркивается периодическим появлением вулканитов в раз
резах (фиг. 3, I). Соответственно времени проявления геотектонических 
циклов выделены группы формаций добайкальского, байкальского и ка
ледонского циклов развития геосинклинали.

Формации добайкальского цикла развития известны лишь в южной 
части района (см. фиг. 2), где распространены флишоидная известково- 
туффитовая и ее метаморфические аналоги.

Флишоидная известково-туффитовая формация выделена в составе 
кяфарской свиты нижнего рифея; мощность ее более 1500 ж. Она сло
жена ритмичным переслаиванием туфогравелитов, туфопесчаников, ту- 
фоалевролитов с базальным известковым цементом, туффитов и туфов 
кислого состава. В верхах ритмов распространены прослои известняков 
с примесью туфогенного материала. Обломочный материал хорошо сор
тирован, весьма слабо окатан, часты оскольчатые и рогульчатые формы. 
Он представлен микрофельзитами, дацитовыми и андезитовыми порфи- 
ритами, раскристаллизованным фельзитовидным вулканическим стек
лом, кварцем, плагиоклазами. Слоистость параллельная, иногда косая, 
часты оползневые текстуры.

Известняковая формация согласно с постепенным переходом сменяет 
вверх по разрезу флишоидную известково-туффитовую формацию. Это 
маломощная (250—350 ж); толща черных рифогенных и обломочных из
вестняков с микрофитолитами нижнего рифея (марухинская свита). 
Формация характеризуется исключительной чистотой состава, отсутст
вием даже незначительной примеси терригенного и пирокластического 
материала.

Группа формаций байкальского цикла развития представлена диа
базовой, кремнисто-карбонатной и карбонатной формациями.

Диабазовая формация (более 2000 ж) выделена в составе колтасской 
свиты нижнего — среднего рифея. Она развита вдоль зон глубинных 
разломов и сложена зеленокаменно-измененными базальтовыми и анде
зито-базальтовыми порфиритами микролитовой, гиалопилитовой, спили- 
товой структуры и их туфами.

Химические анализы эффузивов (табл. 1) свидетельствуют о том, что 
в их составе резко преобладают цветные компоненты, составляющие 
около 55% объема пород. В составе цветной части основная роль при
надлежит магнезиально-железистым силикатам. Породы альбитизиро- 
ваны, характерно резкое преобладание натрия над калием. Эффузивы 
занимают основную часть объема формации, лишь в верхах ее широко 
развиты вулканокластические породы (алевритовые, пепловые и псам
митовые туфы), с которыми связаны проявления железных руд. Линзо
образные рудные тела представлены магнетитовыми и гематит-магне- 
титовыми рудами с примесью сульфидов железа, меди, свинца и цинка. 
Магнетит и гематит образуют слойки, линзочки, шлиры и вкраплен
ность в туфах. В рудах распространены осадочные текстуры: линзовид
но- и параллельно-слоистая, косослоис^я, а также микроразмывы кров
ли слойков с переотложением рудного материала.

В основании формации залегает известково-кремнисто-туфовая ассо
циация пород (250—500 ж). Она сложена тонкими туфами основного
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Фиг. 3. Размещение вулканогенно-осадочных полезных ископаемых в палеоструктурных 
зонах геосинклинального пояса Кузнецкого Алатау 

Формационные вертикальные ряды: I — эвгеосинклинальной зоны докембрийского зало
жения; II — переходной зоны; I I I — жестких структур; IV — эвгеосинклинальной зоны 
кембрийского заложения. Формации: 1 — андезито-базальтовая; 2 — трахибазальтовая; 
3 — красноцветная вулканогенно-терригенная; 4 — порфиритовая; 5 —сероцветная ту- 
фогенно-терригенная; 6 — порфировая; 7 — сероцветная терригенная; 8 — рифогенная 
известняковая; 9 — туфогенно-кремнисто-карбонатная; 10 — андезито-базальтовая; 11— 
карбонатно-кремнисто-вулканогенная; 12 — карбонатная: а) доломитовая подформация, 
б) кремнисто-доломитовая подформация, в) известняковая подформация; 13 — крем
нисто-карбонатная; 14 — диабазовая: а) известняково-кремнисто-туфовая ассоциация 
в составе диабазовой формации; 15 — известняковая; 16 — флишоидная известково-туф- 
фитовая; 17 — перерывы в осадконакоплении. Руды: 18 — железные, 19 — колчеданные, 

20 — марганцевые, 21 — фосфориты, 22 — комплексные

состава, углисто-кремнистыми сланцами и известняками с примесью 
туфогенного материала; реже наблюдаются прослои железистых квар
цитов. В основании и верхах пачки прослежены горизонты углисто-крем
нистых сланцев с комплексным (Ьосфорит-марганцево-колчеданным ору
денением. Оруденение (Быч и др., 1974) представлено стратифициро
ванными пластами мощностью до 25—30 м густовкрапленных и сливных 
пирит-пирротиновых и пиритовых руд с тонкими (1—5 см) прослоями
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Химический состав эффузивных пород вулканогенных формаций, вес.%
Т а б л и ц а  1

Группы Весовые % Числовые характеристики по А. Н Заварицкому
проб Si02 тю2 А12Оз Ре2Оэ FeO МпО MgO СаО NaaO к 2о П.п.п. Р20 , v20 6 сумма а с Ь S / ' т ' с' а ' п ф t

1 (10) 51,52 1,96 16,93 2,17 5,54 0,15 4,34 8,95 4,03 0,58 3,47 0,34 0,05 99,71 10,18 6,81 20,07 62,94 38,21 38,57 23,22 91,5 10,03 2,8
2 (23) 48,47 1,73 14,84 3,11 8,50 0,20 5,74 8,32 2,88 0,31 5,36 0,30 0,04 99,80 7,26 6,91 25,63 60,20 45,10 39,90 15,0 — 94,0 10,8 2,5
3(5) 78,12 1,08 8,40 3,64 — 0,58 0,80 0,67 2,93 1,40 2,04 0,09 0,02 99,77 8,07 0,85 5,47 85,61 64,30 23,80 — 11,90 75,8 54,7 1,06
4(5) 74,76 0,15 11,52 1,76 0,16 0,04 0,47 0,28 1,25 7,54 0,93 0,03 — 99,89 13,24 0,33 4,28 82,15 58,46 18,46 — 23,08 19,9 33,8 0,25
5(10) 50,76 1,57 16,49 2,48 7,05 0,15 4,60 5,29 4,80 1,27 4,39 0,44 0,04 99,33 13,12 5,12 19,39 62,37 48,70 42,39 8,91 — 84,6 24,4 2,31

П р и м е ч а н и е .  1 — андезито-базальтовые порфириты диабазовой формации (i?/1_ 2); 2 — андезито-базальтовые порфириты карбонатно-кремнисто-вулканогенной формации

(Cmj); 3 — кварцевые плагиопорфиры порфировой формации (Cmj_2); 4 — кварцевые порфиры порфировой формации (Ст1_ 2); 5 — андезито-базальтовые порфириты порфиритовой 
формации (С т л). В скобках — количество анализов. Анализы проведены в Центральной лаборатории Западно-Сибирского геологического управления.

Т а б л и ц а  2

№ SiO. ТЮ, А1,0, FeBOs FeO СаО MgO МпО BaO РаОб V.o, в2о. као NaaO П.п.п. СО, С<ЭрГ S н ао+ Сумма

1 38,74 3,00 30,47 1,80 1,37 2,28 1,43 0,06 0,05 21,16 18,42 100,27
2 26,00 — 4,80 36,03 — 2,67 4,79 5,63 — 0,87 0,14 — 0,09 0,06 21,50 — — 20,40 — 102,45
3 13,14 0,20 2,24 61,09 20,57 0,14 1,40 0,13 _ 0,04 0,05 — 0,06 0,07 — — — — — 99,13
4 6,68 0,19 0,45 32,53 — 13,87 5,24 4,35 — 10,21 0,01 — 0,12 0,26 23,78 19,11 — 4,59 — 97,69
5 22,38 — 0,79 27,32 — 6,18 6,26 6,54 — 3,50 0,12 — 0,17 0,11 23,05 23,05 — 1,26 — 96,42
6 8,00 0,17 0,19 8,65 — 6,30 2,10 38,51 0,20 0,36 0,03 0,05 0,08 0,18 — 34,12 — 0,62 0,84 100,4
7 10,75 0,21 0,19 8,65 — 6,30 2,26 34,83 0,15 0,34 0,02 0,05 0,07 0,26 — 34,50 — 0,15 0,90 99,63
8 17,29 0,20 0,38 21,32 — 6,98 2,59 26,97 0,06 1,03 0,04 0,15 0,03 0,18 — 19,10 — 0,26 5,20 101,78
9 12,32 0,27 0,57 9,30 — 9,01 2,59 35,17 0,08 0,32 0,03 0,05 0,03 0 ,20 — 25,86 — 0,12 3,60 99,52

10 9,74 0,07 0,95 2,95 — 31,33 4,98 13,89 __ 0,54 — _ 0,08 0,14 — 34,46 0,22 0,09 — 99,44
И 3,23 0,04 0,20 1,00 — 40,14 2,93 10,89 — 0,13 — — 0,07 0,13 — 40,45 1,11 0,17 — 100,49
12 37,48 5,70 8,23 11,38 — 13,06 4,37 7,02 0,54 0,37 0,06 1,90 0,16 0,41 ■— 5,20 — 0,05 4,24 100,17
13 72,41 0,32 5,92 1,26 1,32 8,71 0,10 0,06 — 6,04 — — 1,10 2,22 1,30 — — — — 100,76
14 14,05 0,21 3,59 16,42 — 3,24 1,52 29,50 — 0,59 — — 1,50 0,05 28,70 28,70 — 0,67 — 99,37

П р и м е ч а н и е .  Диабазовая формация: 1 марганцовистый сульфидно-кремнистый сланец (Петровское месторождение); 2 — пирит-пирротиновая руда (Петровское место
рождение); 3 — гематит-магнетитовая руда (проявление руч. Луговой). Кремнисто-карбонатная формация: 4 — марганцовисто-фосфатный сульфидно-карбонатно-карбонатно-углистый 
сланец (проявление руч. Луговой); 5 — углисто-кремнистый сланец; (проявление руч. Луговой). Туфогенно-кремнисто-карбонатная формация: 6, 7 — родохроэитовые руды (Усин- 
ское месторождение); 8, 9 — хлорит-родохрозитовые руды (Усинское месторождение); 10, 11 — известняково-родохрозитовые руды (Усинское месторождение); 12 — марганцовистая 

оо туфогенно-карбонатно-кремнистая порода с аксинитом (Усинское месторождение). Карбонатно-кремнисто-вулканогенная формация: 13 — кремнистый туфосланец со слойком фосфо- 
сл рита (проявление руч. Новый); 14 — родохрозитовая руда с кварцевыми жилками (Мало-Урюпинское проявление). Анализы выполнены в Центральной лаборатории Западно- 

Сибирского геологического управления. (—) — не определялось.



фосфатных (до 9,7% Р20 5) и марганцовистых (1—6% МпО) сланцев 
(табл. 2). В колчеданных рудах установлены повышенные содержания 
золота, серебра, меди, цинка, свинца и бария.

Кремнисто-карбонатная формация распространена в области перехо
да от жестких структур (глыб) к эвгеосинклинальным зонам и выделя
ется в составе кабырзинской свиты среднего рифея. Она представлена 
мощной (до 1200 м) толщей обломочных известняков с прослоями чер
ных кремней, кремнистых и углисто-кремнистых сланцев. Известняки 
черные ритмично-слоистые с хорошей сортировкой обломочного мате
риала от среднепсаммитовой до алевритовой размерности, содержат при
месь пирокластического материала основного и средне-основного соста
ва. В низах толщи наблюдаются прослои туфов андезито-базальтовых 
порфиритов.

С верхней половиной разреза формации связаны комплексные фос- 
форит-сульфидно-марганцевые проявления. Они приурочены к горизон
там углисто-кремнистых сланцев с обильной сульфидной минерализаци
ей. Здесь описаны слабомарганцовистые (1—3% Мп) известняки и слан
цы с маломощными прослоями и линзами бедных (до 12% Мп) карбо
натных марганцевых руд и фосфоритов (до 10% Р20 5).

Карбонатная формация распространена преимущественно в области 
развития жестких структур (глыб) (см. фиг. 2), где имеет максималь
ную мощность (~2500 м). В составе ее, в зависимости от положения в 
той или иной тектонической зоне, объединены отложения верхнего рифея 
и венда либо среднего, верхнего рифея и венда, охарактеризованные 
комплексами микрофитолитов соответствующего возраста. Состав фор
мации довольно выдержанный. Некоторая изменчивость установлена 
лишь для нижней и верхней части ее разреза, что позволило выделить в 
ее объеме ряд подформаций.

Известняковая подформация слагает основание разреза формации в 
центральной части устойчивых массивов (карбонатный тип разреза ка
бырзинской свиты среднего рифея). Она представлена черными рифо- 
генными известняками с прослоями и линзами обломочных разностей.

Доломитовая подформация объединяет среднюю и частично верхнюю 
части разреза формации. Она представлена толщей (800—1000 м) серых 
строматолитовых доломитов с редкими маломощными слойками и лин
зочками обломочных и онколитовых доломитов. В стратиграфическом 
отношении подформация объединяет отложения верхнего рифея либо 
верхнего рифея и венда.

Кремнисто-доломитовая подформация (500—600 м) слагает верхи 
разреза карбонатной формации в краевой зоне устойчивых массивов. 
Она отвечает венду и охватывает поля распространения кремнисто-до
ломитового типа разреза последнего. Подформация представлена мел
кообломочными доломитами с тонкими прослоями черных кремней и 
онколитовых доломитов. В зоне контактов с отложениями доломитовой 
подформации наблюдаются горизонты доломитовых брекчий, часто гру
бообломочных. С отложениями подформации связаны основные фосфо
ритовые рудопроявления. В их составе описаны фосфорит-доломитовые 
брекчии, прослои и линзы пелитоморфных, обломочных и обломочно
оолитовых фосфоритов.

В связи с тем, что Кузнецкий Алатау является зоной каледонской 
консолидации, в его пределах представлены формации всех стадий ка
ледонского геосинклинального цикла: от формаций стадии начальных 
погружений до позднеорогенных. Группа формаций стадии начальных 
погружений также локализуется вдоль зон глубинных разломов и сла
гается андезито-базальтовой, карбонатно-кремнисто-вулканогенной и 
туфогенно-кремнисто-карбонатной формациями.

Карбонатно-кремнисто-вулканогенная формация распространена в 
центральной части района и представлена мощной (1000—1500 м) оса-
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дочно-вулканогенной толщей с фауной нижней половины алданского 
яруса нижнего кембрия.

Разрез формации неоднороден (Тарасова и др., 1973). Низы его 
представлены андезито-базальтовыми порфиритами с маломощными 
прослоями их туфов. Эффузивы микролитовой и гиалопилитовой струк
туры, часто с миндалекаменной и брекчиевой текстурами в краевых ча
стях потоков. По петрохимической характеристике (см. табл. 1) породы 
меланократовые. Цветные компоненты в них составляют более 60% и 
представлены магнезиально-железистыми разностями. По соотношению 
а к с они очень бедны щелочами; натрий резко преобладает над калием.

В средней части разреза формации описана пачка темно-серых рит
мично-слоистых обломочных известняков с примесью туфогенного ма
териала с прослоями мелкообломочных туфов андезито-базальтовых 
порфиритов, черных сульфидизированных углисто-кремнистых, кремни
стых сланцев и спонголитов. С ней связаны проявления марганцевых 
руд и фосфоритов. На наиболее изученном Мало-Урюпинском проявлении 
марганца оруденение представлено пластами (до 2 м) родохрозитовых 
руд с содержанием марганца 20—38%. На проявлении ручья Новый сре
ди обломочных известняков этой же пачки описан фосфоритоносный 
горизонт (25 м), представленный чередованием тонкослоистых углисто
кремнистых сланцев и туфосланцев с прослоями (по 0,2—0,5 м) тех же 
сланцев, содержащих слойки (2—3 мм) и линзочки пелитоморфного 
фосфорита. Содержание Р20 5 в фосфоритовых слойках колеблется от 12 
до 33% (см. табл. 2).

Верхи разреза формации сложены фациально изменчивым комплек
сом пород. Здесь распространены вулканокластические и вулканомик- 
товые породы, часто грубообломочные, с единичными потоками анде
зито-базальтовых порфиритов, линзы археоциатовых известняков, пачки 
обломочных известняков с примесью туфогенного материала и с про
слоями спонголитов и углисто-кремнистых сланцев. В последних отме
чаются обломочки и линзочки фосфорита, повышенные содержания мар
ганца и золота.

Андезито-базальтовая формация сохранилась лишь за пределами 
изученной территории, в Золото-Китатской структурно-формационной 
зоне. Она объединяет существенно вулканогенные отложения нижнего 
кембрия мощностью более 1000 м и представлена андезито-базальтовы
ми порфиритами и их туфами. По составу и петрохимическим парамет
рам туфы аналогичны описанным при характеристике карбонатно-крем
нисто-вулканогенной формации. В основании разреза формации встре
чены прослои туфоизвестняков и кремней, с которыми в разрезе по 
р. Алзас (см. фиг. 1) связано проявление железистых кварцитов и мар
ганцовистых (7,9% МпО) карбонатных пород.

Туфогенно-кремнисто-карбонатная формация замещает андезито-ба
зальтовую формацию в горизонтальном формационном ряду и выделя
ется в объеме нижней половины алданского яруса нижнего кембрия. 
Она сложена толщей (550—600 м) темно-серых ритмично-слоистых 
обломочных известняков с примесью пирокластического материала сред
не-основного состава й прослоями спонголитов. С отложениями форма
ции связаны проявления марганца и фосфора, к ним приурочены Усин- 
ское марганцевое и Тамалыкское марганцево-фосфоритовое месторож
дения.

В районе Усинского месторождения нижняя часть разреза формации 
наряду с обломочными известняками и спонголитами содержит слабо
марганцовистые (до 5% Мп) разности известняков и прослои бедных 
(5—13% Мп) карбонатных марганцевых руд. С верхней частью ее раз
реза связана рудная пачка мощностью более 100 ж, вмещающая 10 пла
стов марганцевых руд мощностью от 2,5 до 14 м, разделенных межруд
ными прослоями мощностью от 2 до 5 м.
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Руды тонкоритмично-слоистые с хорошей градационной сортировкой 
обломочного материала. Широко распространены алевритовые и псам
митовые структуры руд, реже встречаются рудные гравелиты и брекчии. 
В рудной и подрудной пачках часты оползневые текстуры и микрораз
мывы в основании ритмов.

По составу выделяются родохрозитовые, известняково-родохрозито- 
вые и хлорит-родохрозитовые руды (см. табл. 2), а по структурно-тек
стурным особенностям — сферолито-обломочные, обломочно-сферолито- 
вые и сферолитовые разности.

Межрудные прослои представлены родохрозит-известняковыми пес
чаниками, брекчиями фитогенных и археоциатовых известняков, пестро
цветными кремнями, пепловыми, алевритовыми и псаммитовыми туфа
ми средне-основного состава. Для руд и межрудных прослоев характер
но присутствие туфогенной примеси, тонких слойков (до 3 мм), линзо
чек, микростяжений и обломков черного пелитоморфного фосфорита 
(Миртов и др., 1971) и примесь тонкораспыленных сульфидов, вплоть 
до образования слойков (до 5 см) сливных колчеданных руд. В рудной 
пачке, особенно в горизонтах, обогащенных туфовыми прослоями, отме
чается повышенное содержание титана, бария и бора (до*2% В20 3).

Предорогенная стадия развития каледонского геосинклинального 
цикла в Кузнецком Алатау фиксируется широким площадным развити
ем рифогенной известняковой формации.

Рифогенная известняковая формация слагается светло-серыми орга
ногенными, фитогенными и органогенно-обломочными известняками. 
В верхах ее широко распространены строматолито-онколитовые извест
няки. Породы формации характеризуются исключительной чистотой со
става, в них не обнаружено даже незначительной примеси терриген- 
ного материала, а пирокластическая примесь установлена лишь вблизи 
основания формации.

В пределах устойчивых массивов рифогенная известняковая форма
ция перекрывает отложения карбонатной формации байкальского гео
синклинального цикла, имеет максимальную мощность 1500—2000 м и 
отвечает почти полному объему нижнего кембрия. В эвгеосинклинальных 
зонах она подстилается карбонатно-кремнисто-вулканогенной и туфоген- 
но-кремнисто-карбонатной формациями и датируется верхами алдан- 
ского и ленским ярусом нижнего кембрия.

Группа формаций раннеорогенной стадии каледонского геосинкли
нального цикла охватывает вулканогенно-терригенный комплекс отло
жений нижнего — среднего и среднего кембрия. В ее составе выделяются 
вулканогенные порфиритовая и порфировая формации и нижняя мо- 
ласса, представленная сероцветными терригенной и туфогенно-терри- 
генной формациями.

Порфировая формация распространена преимущественно в эвгео
синклинальных зонах, где приурочена к инверсионным геоантиклиналь- 
ным поднятиям. Реже ее отложения наблюдаются в пределах жестких 
массивов, где связаны, очевидно, с синорогенными разломами. Отло
жения порфировой формации несогласно перекрывают формации пред
шествующих геосинклинальных циклов и имеют существенно вулкано
генный состав.

Формация выделена в объеме канымской свиты (более 1000 м) и 
условно датирована нижним — средним кембрием. Палеонтологической 
характеристики она не имеет, а результаты определения абсолютного 
возраста калий-аргоновым методом по валовому составу проб неизме
ненных кварцевых порфиров дали 534—544 млн. лет, что соответствует 
среднему кембрию. В пределах эвгеосинклинальных зон формация сло
жена кварцевыми плагиопорфирами, плагиопорфирами и их туфами. 
В верхах ее разреза появляются пироксен-плагиоклазовые и плагиокла- 
зовые порфириты, их лавобрекчии и туфы. На территории срединных
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массивов состав ее несколько меняется. Здесь распространены кварце
вые порфиры с более высоким содержанием щелочей (см. табл. 1, про
бы 4), в значительном количестве присутствуют липаритовые и трахи
товые порфиры и их туфы. Здесь наряду с микрофельзитовой и сферо- 
литовой структурами основной массы эффузивов широко распростране
на трахитовая структура. Туфы занимают значительную часть объема 
формации, представлены алевритовыми, псаммитовыми и псефитовыми 
разностями; по составу — кристаллокластические, витро-лито-кристал- 
локластические и витрокластические. Среди кристаллокластических ту
фов кварцевых альбитофиров наблюдались автомагматические брекчии.

Осадочные породы слагают маломощную пачку в основании форма
ции и представлены ритмично-слоистыми конгломератами, гравелитами 
и песчаниками с прослоями переотложенных карбонатных пород.

Такие факты, как локальность распространения, большая мощность 
формации, широкое развитие туфо- и лавобрекчий, присутствие автомаг- 
матических брекчий и сферолоидных кварцевых порфиров, позволяют 
значительную часть вулканитов относить к породам прижерловой фации.

Формация железоносна. Оруденение (Дымкин и др., 1974) приуро
чено к туфо-туффитовой пачке и представлено линзовидными и пласто- 
образными телами магнетитовых руд мощностью от первых м до десят
ков м. Руды содержат прослойки и линзы железистых яшмовидных 
кремней и туффитов. Текстуры руд полосчатые, горизонтально-слоистые, 
реже косослоистые.

Сероцветная терригенная формация замещает порфировую формацию 
в горизонтальном ряду и также несогласно перекрывает формации ран
них стадий каледонского и байкальского геосинклинальных циклов. Она 
сложена мощной (до 2500 м) толщей ритмично-слоистых терригенных 
пород и в зонах сопряжения с отложениями порфировой формации обо
гащена примесью пирокластического материала и прослоями туфов кис
лого состава.

В основании формации описаны базальные конгломераты с галькой 
пород нижележащих формаций, содержащих палеонтологические остат
ки среднего, верхнего рифея, венда и нижнего кембрия. Галька интру
зивных пород представлена микрогранитами, гранитами, известково-ще
лочными и кварцсодержащими сиенит-порфирами и гранофирами.

Для отложений формации характерна ритмичная, часто косая сло
истость, хорошая градационная сортировка и полимиктовый состав тер- 
ригенного материала с преобладанием псаммитовых и алевритовых раз
ностей в присутствии прослоев переотложенных существенно карбонат
ных пород.

Порфиритовая формация (от 600 до 1000 м) выделена в составе бе- 
рикульской и богоюльской свит среднего кембрия. Она несогласно, с го
ризонтом базальных конгломератов в оснований, перекрывает сероцвет
ную терригенную формацию.

Формация сложена оливиновыми, оливин-пироксеновыми и пироксе- 
новыми порфиритами с гиалопилитовой, пилотакситовой и интерсерталь- 
ной структурой основной массы и их туфами. Широко распространены 
также андезито-базальтовые порфириты (см. табл. 1, проба 5) и их 
туфы. Породы слегка недосыщены кремнеземом, содержат почти рав
ное количество светлых и цветных компонентов. В составе цветной части 
основную роль играют магнезиально-железистые силикаты. Натрий за
метно преобладает над калием, калиевый полевой шпат отсутствует. По 
сравнению с андезито-базальтовыми порфиритами ранних стадий гео
синклинальных циклов породы обогащены калием. Значительно реже 
в составе формации прослои туфобрекчий, туфопесчаников и туфоалев- 
ролитов.

Сероцветная туфогенно-терригенная формация фациально замещает 
порфиритовую формацию и сложена полимиктовыми терригенными по
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родами (песчаники, алевролиты) с обильной примесью пирокластическо
го материала и прослоями туфов средне-основного состава. Значительно 
распространены в разрезе формации пачки переотложенных карбонат
ных пород, изредка наблюдаются прослои конгломератов и конгломера- 
тобрекчий, из обломков которых определены палеонтологические остат
ки рифея и нижнего кембрия.

Группа формаций позднеорогенной стадии каледонского геотектони
ческого цикла представлена красноцветной вулканогенно-терригенной, 
трахибазальтовой и андезито-базальтовой формациями нижнего — сред
него девона.

Красноцветная вулканогенно-терригенная формация с крупным пере
рывом и горизонтом базальных конгломератов в основании залегает на 
отложениях докембрия и нижнего палеозоя. Она представлена красно
цветной вулканогенно-терригенной толщей, в составе которой широко 
распространены конгломераты, гравелиты, песчаники и алевролиты. 
В значительном количестве, особенно в верхах разреза, присутствуют 
андезито-базальтовые, трахибазальтовые порфириты и их туфы. Состав 
обломочных пород полимиктовый, для верхних горизонтов — вулкано- 
миктовый. Породы ритмично-слоистые с хорошей сортировкой обломоч
ного материала. По составу и характеру слоистости (Моссаковский,
1964) они отвечают верхней молассовой формации.

Андезито-базальтовая формация развита в юго-западной части ре
гиона в межгорных прогибах наложенного или унаследованного типа 
(Болтухин, 1970). Она сложена вулканогенными породами преимущест
венно андезито-базальтового состава и их туфами. Эффузивы имеют по
кровный характер и представлены андезито-базальтовыми, базальто
выми и андезитовыми порфиритами с интерсертальной (до микродоле- 
ритовой) структурой основной массы палеолав. В краевых частях пото
ков эффузивы лиловые и более стекловаты.

Пирокластолиты развиты довольно широко и представлены лито- и 
кристалло-литокластическими туфами и туфобрекчии.

Трахибазальтовая формация развита на восточных склонах Кузнец
кого Алатау и наложенных межгорных впадинах. Она объединяет от
ложения быскарской и саргаинской свит нижнего — среднего девона и в 
горизонтальном формационном ряду замещает отложения андезито-ба
зальтовой формации. Формация сложена базальтовыми (часто мелано- 
кратовыми), андезитовыми, андезито-базальтовыми, трахибазальтовы- 
ми и трахиандезитовыми порфиритами и их туфами. Значительно раз
виты пикритовые и пикрит-базальтовые порфириты, характерно при
сутствие нефелинсодержащих пород: берешитов, тефритов, фонолитов. 
Они более поздние по отношению к основной массе вулканитов и обра
зуют пластовые субвулканические и дайковые тела. Встречаются потоки 
лав небольшой мощности с хорошо выраженными краевыми частями. 
Роль пирокластолитов невелика. Они представлены туфами и туфо- 
брекчиями основного и средне-основного состава. Осадочные породы 
образуют редкие прослои красноцветных, преимущественно вулкано- 
миктовых песчаников и алевролитов.

Платформенные формации представлены континентальными образо
ваниями мезозоя и кайнозоя. В составе этой группы формаций выде
ляются пестроцветная формация коры выветривания и переотложенных 
ее продуктов, угленосная и сероцветная терригенная формации.

ИСТОРИЯ ГЕОТЕКТОНИЧЕСКОГО РАЗВИТИЯ

Анализ формационых рядов (см. фиг. 3) свидетельствует о том, что 
Кузнецкий Алатау прошел длительный путь геосинклинального разви
тия — от раннего рифея до раннего палеозоя включительно. Первые 
сведения по истории тектонического развития имеются для раннерифей-
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^ского времени южной части региона. Здесь распространена флишоид- 
ная известково-туффитовая формация, по составу и характеру слоисто
сти отвечающая флишевым формациям предорогенной стадии развития 
геосинклинали (Хайн, 1973). Добайкальский геосинклинальный цикл за
вершается формированием маломощной известняковой формации, фик
сирующей, видимо, период временной стабилизации тектонического ре
жима.

Стабилизация тектонического режима в конце добайкальского цикла 
в нижнем — среднем рифее сменяется новым погружением, с которым 
связано формирование диабазовой формации. Происходит регенерация 
геосинклинальных условий, по времени, вероятно, совпадающая с нача
лом байкальского геосинклинального цикла. Образование карбонатной 
формации, сменяющей отложения диабазовой формации в вертикаль
ном формационном ряду, очевидно, связано с изменением знака текто
нических движений и последующей стабилизацией тектонического ре
жима. Эта частная инверсия по времени соответствует заключительной 
стадии байкальского тектонического цикла в соседних регионах. В Куз
нецком Алатау он оказался незавершенным.

Начало каледонского цикла знаменуется новым погружением, кото
рое фиксируется уже в конце венда, но наибольшей интенсивности до
стигает в раннем кембрии. С ним связано формирование андезито-ба
зальтовой, карбонатно-кремнисто-вулканогенной и туфогенно-кремни- 
сто-карбонатной формаций. В конце раннего кембрия резко сокращаются 
области нисходящих движений, широкое площадное распростра
нение получает область карбонатонакопления. Этот этап отвечает пред
орогенной стадии каледонского геосинклинального цикла и фиксируется 
образованием рифогенной известняковой формации.

Этап общей инверсии и формирования складчатого сооружения в 
Кузнецком Алатау охватывает значительный временной интервал — от 
среднего кембрия до раннего девона. С ним связано образование серо
цветной терригенной, туфогенно-терригенной, порфировой и порфирито- 
вой формаций, к началу его приурочено внедрение синорогенных бато- 
литовых интрузий гранитбидной формации. В связи с интенсивными 
тектоническими движениями орогенной стадии происходит заложение 
множества разломов как в эвгеосинклинальных зонах, так и в пределах 
жестких структур (дробление срединных массивов), с которыми связа
ны вулканогенные формации орогенной стадии. По площади четко про
слеживаются изменения в составе лав этих формаций, заключающиеся 
в повышении щелочности от подвижных эвгеосинклинальных зон к 
структурам типа срединных массивов.

Заключительная стадия геосинклинального развития в Кузнецком 
Алатау характеризуется формированием красноцветной верхнемолассо- 
вой (вулканогенно-терригенной) формации и интенсивным проявлением 
-базальтового вулканизма.

В позднем палеозое и мезозое регион был областью денудации — 
складчатой горной страной, подставляющей терригенный материал в 
соседние прогибы и впадины.

Таким образом, Кузнецкий Алатау рассматривается как область 
сквозного (Хайн, 1973) геосинклинального развития. В ее пределах про
явились два незавершенных (добайкальский и байкальский) тектониче
ских цикла и основной — каледонский, с которым связано превращение 
района в молодую горную страну.

Анализ горизонтального ряда формаций свидетельствует о неодно
родности строения Кузнецко-Алатауской геосинклинали. Начиная с ран
них геотектонических циклов здесь существовали эвгеосинклинальные 
области, связанные с зонами глубинных разломов древнего заложения, 
и жесткие блоки (структуры типа срединных хмассивов). В пределах по
следних начиная с раннегеосинклинальных этапов формировались кар
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бонатные формации, однако и здесь время стадии начальных погруже
ний фиксируется более глубоководным обликом осадков. Эвгеосинкли- 
нали характеризуются наибольшими скоростью и амплитудой 
погружений и возникли в зонах глубинных разломов древнего заложе
ния, по-видимому, на коре океанического типа. Погружение сопровож
далось образованием диабазовой и андезито-базальтовой формаций, 
которые, судя по характеру палеолав и структурам пород, формирова
лись в подводных условиях за счет извержений трещинного типа.

Несколько иной характер имеет эвгеосинклинальная зона северо- 
восточного направления, выполненная отложениями карбонатно-крем
нисто-вулканогенной формации (см. фиг. 2). Подстилающие отложения 
здесь представлены карбонатной формацией, в составе которой широко 
распространены строматолитовые доломиты, характерные для разрезов 
жестких структур типа срединных массивов. В раннем кембрии в связи 
с заложением глубинного разлома северо-восточного направления на
чалось формирование карбонатно-кремнисто-вулканогенной формации, 
связанное, судя по характеру вулканитов, с цепочкой вулканов цент
рального типа.

АНАЛИЗ РУДОНОСНОСТИ ВУЛКАНОГЕННО-ОСАДОЧНЫХ КОМПЛЕКСОВ

В Кузнецком Алатау установлено семь уровней рудоносности. Наи
более молодой из них связан с отложениями платформенной формации 
коры выветривания и переотложенных ее продуктов. Оруденение пред
ставлено вторичными рудами (бурые железняки, пиролюзит-псиломе- 
лановые руды, карстовые фосфориты) и локализуется в зонах наложе
ния мезозойско-кайнозойских кор выветривания на рудоносные геосин- 
клинальные формации.

Шесть рудоносных уровней установлено в геосинклинальных толщах 
докембрия и нижнего палеозоя. Три из них несут комплексное фосфо- 
рит-марганцево-сульфидное и фосфорит-сульфидно-марганцевое оруде
нение и приурочены к отложениям диабазовой формации нижнего — 
среднего рифея, кремнисто-карбонатной формации среднего рифея, ан
дезито-базальтовой, карбонатно-кремнисто-вулканогенной и. туфогенно- 
кремнисто-карбонатной формаций алданского яруса нижнего кембрия. 
Один уровень — фосфоритоносный — связан с кремнисто-доломщтовыми 
разрезами венда (кремнисто-доломитовая подформация карбонатной 
формации), и два — железоносных, фиксируются в вулканогенных отло
жениях нижнего — среднего рифея (диабазовая формация) и нижне
го— среднего кембрия (порфировая формация).

Устанавливается тесная связь рудогенеза с вулканической деятель
ностью, выражающаяся в приуроченности рудоносных горизонтов к вул
каногенно-осадочным комплексам, присутствии пирокластического ма
териала и прослоев туфов во вмещающих породах и рудах, формиро
вании кремнистых пород, зачастую комплексном характере оруденения, 
локализации рудных горизонтов в зоне обрамления эвгеосинклинальных 
прогибов и троговой части эвгеосинклиналей.

В пределах древних рудоносных уровней намечается закономерное 
смещение зон максимального рудонакопления в ряду колчеданные — 
железные — марганцевые руды — фосфориты от центральной части 
эвгеосинклинали в область обрамления эвгеосинклинальных прогибов. 
Масштабы рудогенеза неравнозначны и во времени. Особенно четко это 
проявляется при анализе рудоносных уровней с комплексным характе
ром оруденения. Максимум сульфидонакопления фиксируется в основа
нии диабазовой формации нижнего — среднего рифея. Здесь на фоне 
интенсивного сульфидообразования процессы марганце- и фосфатонакоп- 
ления были подавлены. Во время формирования кремнисто-карбонат
ной формации среднего рифея эти три процесса проявились в равной
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мере и дали множество мелких комплексных проявлений, не содержа
щих промышленных скоплений руд. Основной марганцеворудной эпохой 
для Кузнецкого Алатау считается ранний кембрий, с отложениями ко
торого связаны Усинское месторождение и ряд проявлений марганце
вых руд. К ним приурочены также значительные скопления фосфоритов 
(Тамалыкское месторождение) и колчеданных руд, однако процессы 
сульфидо- и фосфатонакопления по сравнению с марганцевым рудоге- 
незом проявились -гораздо слабее.

Максимальное фосфатонакопление в центральной части Кузнецкого 
Алатау фиксируется в отложениях кремнисто-доломитовой подформа
ции венда, формирование которой связано с возобновлением тектониче
ской активности в начале каледонского геотектонического цикла. Эта под
формация приурочена к зоне перехода от рифового мелководья жестких 
структур к глубоководным частям эвгеосинклинальных прогибов. В не
посредственной близости к области рифового мелководья в зависимости 
ют крутизны рифового склона формируются либо брекчиевые, либо мел
кообломочные и пелитоморфные фосфориты (Миртов и др., 1964).

Железоносные уровни связаны с отложениями диабазовой и порфи
ровой формаций, причем проявления и месторождения железных руд 
локализуются в непосредственной близости к зонам глубинных разломов.

Наиболее древний железоносный уровень приурочен к верхам раз
реза диабазовой формации. Формирование его, очевидно, связано с гид
ротермальной деятельностью, сопровождавшей заключительный этап 
основного вулканизма в эвгеосинклинальной зоне. Судя по масштабам 
оруденения в пределах проявлений и месторождений этого возраста, 
процесс рудообразования в нижнем — среднем рифее проявился доволь
но слабо.

Формирование порфировой формации, видимо, также сопровожда
лось высачиванием гидротерм, обогащенных железом, вдоль зон глу
бинных разломов и по трещинам, обусловленным возникновением вул
канических очагов. Там, где порфировая формация пространственно 
совмещена с отложениями диабазовой формации, этот процесс привел 
также к мобилизации, концентрации и последующему переотложению 
рудного вещества из железоносных осадков последней. Соответственно 
масштабы оруденения здесь более значительны.

Анализ изложенных данных приводит к следующим выводам.
1. Формирование рудоносных формаций связано с начальными ста

диями геосинклинального развития и отвечает проявлению байкаль
ского и каледонского геотектонических циклов.

2. В разрезах раннегеосинклинальных отложений оруденение фикси
руется дважды и приурочено к началу и концу циклов вулканической 
активности. При этом максимум рудонакопления чаще всего связан с 
поствулканической гидротермальной деятельностью. Так, с эпохой вул
канизма, проявившегося в раннегеосинклинальную стадию байкальского 
геотектонического цикла, связаны нижне-среднерифейский (основание 
диабазовой формации) и среднерифейские (верхи разреза диабазовой 
и кремнисто-карбонатной формаций) рудоносные уровни. Андезито-ба
зальтовый вулканизм каледонского тектонического цикла сопровождал
ся венд-нижнекембрийскими рудоносными уровнями. Один из них свя
зан с верхами венда и основанием разреза нижнего кембрия, второй 
локализуется в верхах усть-кундатской свиты нижнего кембрия.

3. Образование рудных концентраций внутри осадочно-вулканоген
ных формаций возможно лишь при условии длительных периодов «по
коя», т. е. значительного ослабления вулканической активности (появле
ние кремнисто-карбонатных пачек внутри вулканогенных и вулканокла- 
стических отложений).

4. Намечается закономерное смещение зон максимального рудона- 
копления в ряду колчеданные — железные — марганцевые руды — фос
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фориты от троговой части эвгеосинклиналей в область обрамления 
эвгеосинклинальных прогибов, причем фосфориты формируются непо
средственно на склонах жестких структур.

5. Наиболее интенсивное сульфидообразование фиксируется в отло
жениях раннегеосинклинальной стадии байкальского геотектонического 
цикла. Напротив, намечается эволюция марганцевого накопления от 
древних рудоносных уровней к нижнекембрийскому, заключающаяся в- 
значительном возрастании его интенсивности.

Анализ рудоносности древних толщ Кузнецкого Алатау позволяет к 
перспективным на обнаружение промышленных скоплений первичных 
марганцевых руд отнести отложения туфогенно-кремнисто-карбонатной 
и карбонатно-кремнисто-вулканогенной формаций. Промышленно-фос
форитоносной рассматривается кремнисто-доломитовая подформация 
карбонатной формации, а основные перспективы обнаружения крупных 
скоплений железных руд связываются с порфировой формацией нижне
го — среднего кембрия.
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литология
И ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ

№ 1, 1 9 7 8 г.

УДК 552.14(571.6)

ЭПИГЕНЕЗ ВЕРХНЕПАЛЕОЗОИСКИХ ОТЛОЖЕНИИ 
НА ГРАНИЦЕ ХАРАУЛАХСКОГО АНТИКЛИНОРИЯ 

И ПРИВЕРХОЯНСКОГО ПРОГИБА
О. В. ЯПАСКУРТ

Приводится сравнительная оценка постседиментационных изменений 
песчаных пород верхнего палеозоя, которые близки между собой по соста
ву, условиям накопления и диагенеза исходных осадков, но принадлежат 
разным, близко расположенным друг к другу структурным зонам, с раз
личными режимами тектонического развития. Ставится вопрос о роли глав
нейших из многочисленных факторов воздействия внешней среды на харак
тер конечных преобразований пород. В частности, указывается на вероят
ное влияние стресса как катализатора повышенной интенсивности эпи
генеза.

Терригенные отложения верхнего палеозоя на восточной периферии. 
Сибирской платформы и в соседних с нею складчатых структурах ме- 
зозоид Верхоянья, как известно, претерпели многообразные постседи- 
ментационные изменения (Коссовская, Шутов, 1955; Коссовская, 1962). 
Нередко их изменения весьма значительны. Например, местами на юге 
Верхоянской складчатой области были выявлены постепенные превра
щения этих отложений в метаморфизованные породы с парагенезами 
новообразованных минералов зеленосланцевой фации (Андриянов, 
1973а, б; Симанович, 1975). Глубокие эпигенетические (катагенетиче- 
ские) преобразования осадочных структур и перекристаллизация аути- 
генных минералов могут в определенных случаях приводить к перерас
пределению рудного или органического вещества, присущего некоторым 
разностям пород. Поэтому дальнейшее накопление фактического мате
риала о закономерностях, которые управляют интенсивностью вторич
ных перерождений рассматриваемых толщ, чрезвычайно важно, даже 
для тех мест, где не известно оруденения.

В этой связи может представлять интерес сравнительная оценка из
менений пород, которые близки между собой по составу и обстановкам 
накопления исходных осадков, но принадлежат разным, близко распо
ложенным друг к другу структурным зонам, с различными режимами 
тектонического развития. Именно таким условиям соответствует описы
ваемый ниже участок близ северо-восточной окраины Сибирской плат
формы, изученный автором в процессе полевых исследований 1973 и 
1976 гг. (фиг. 1). Его территория включает низовья р. Лены между 
окрестностями с. Кюсюр ,на юге и началом Быковской протоки на севе
ре, а также примыкающие к ним с востока гряды Хараулахских гор. 
Она охватывает часть внутреннего крыла Приверхоянского краевого 
прогиба и смежную с ним окраину Верхоянской антиклинальной зоны 
мезозоид. Последняя представлена фрагментом одной из своих круп
нейших структур — юго-западным крылом антиклинория, который име
нуется Хараулахским (Атласов, 1961; Тектоника Якутии, 1975) или Бы
ковским (Геология СССР..., 1971).
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Фиг. 1. Схема геологиче
ского строения участка 
сочленения Хараулах- 
ского антиклинория и 
Приверхоянского проги
ба. Составлена по карте 
масштаба 1 : 1 500 000 
приложения к сборнику 
«Геология СССР»,
т. XVIII (1971), под ред. 
Ф. Г. Маркова, с упро

щением
1 — четвертичная систе
ма; 2 — палеогеновая 
система; 3 — мезозой
ская система в пределах 
центральной части При
верхоянского прогиба 
(а) и Туорасисского 
поднятия (б); 4 — перм
ская система в пределах 
Туорасисского подня
тия; 5 — пермская и ка
менноугольная системы 
Хараулахского анти
клинория и смежных с 
ним структур Верхоян
ской складчатой обла
сти; 6 — кембрийская 
система и верхний про
терозой; 7 — разломы; 
8 — места и номера 
опорных разрезов; 9 — 
главнейшие структуры:
I — осевая часть При
верхоянского прогиба,
II — Туорасисское под
нятие, III — Хараулах- 
ский антиклинорий; 10— 
терригенные, частью уг
леносные отложения 
юры и нижнего мела; 
11 — аргиллиты и песча
ники триаса; 12 — тер
ригенные отложения 
перми; 13 — терриген
ные отложения карбона; 
14 — карбонатные отло
жения кембрия (9—14— 
на геологическом про

филе)

Строение крыла антиклинория в поперечном сечении доступно на
блюдениям в обрывах правого берега р. Лены, возле ее устья. Здесь 
хорошо обнажена толща преимущественно терригешшх пород верхнего 
палеозоя. Она непрерывно наращивает свой разрез, начиная от долины 
ручья Кысам (см. фиг. 1, разрез № 1) вверх по течению Лены на про
тяжении 10 км, залегая всюду моноклинально, с наклонами слоев к 
юго-юго-западу от 15 до 30°. Далее к югу разрез этой толщи начинает 
неоднократно повторяться своими отдельными фрагментами из-за мно
гочисленных разрывов, мелких складок и флексур. Вблизи острова Тиит- 
Ары ее слои приобретают господствующий северо-восточный наклон, и 
из-под них обнажаются карбонатные отложения кембрия (см. фиг. 1, 
разрез № 2).

Выходы кембрия, которые распространены южнее широты острова 
Тиит-Ары, совместно с перекрывающими их отложениями перми на ле
вом и правом берегах р. Лены, и на хр. Туора-Сис, принадлежат вы
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ступу палеозойского основания Приверхоянского краевого прогиба в со
временном эрозионном срезе (Пущаровский, 1960; Виноградов, 1965). 
Они образуют крупную положительную структуру, именуемую Харау- 
лахским либо Туорасисским поднятием на внутреннем крыле этого про
гиба (Геология СССР..., 1971; Каширцев, 1975). Строение поднятия, как 
показано на профиле (см. фиг. 1), значительно отличается от строения 
рядом находящегося крыла Хараулахского антиклинория, прежде всего 
в мощностях и полноте разреза верхнепалеозойских отложений.

В зоне Хараулахского антиклинория развиты отложения карбона 
и обоих отделов перми суммарной мощностью свыше 3,5 км. Их страти
графическое расчленение приводится согласно А. С. Каширцеву (Ка
ширцев и др., 1966; 1975). Разрез начинается на руч. Кысам пачкой из
вестково-глинистых фтанитов, спонголитов и алевролитов (атырдахская 
свита среднего визе, 250 м). Выше залегают черные филлитоподобные 
аргиллиты и алевролиты (нижняя подсвита тиксинской свиты верхнего 
визе — намюра, 720 ж). Они сменяются толщей ритмично чередующихся 
темно-серых аргиллитов, алевролитов и подчиненных им мелкозернистых 
песчаников среднего и верхнего отделов каменноугольной системы (вер
хи тиксинской свиты и тугасирская свита, около 700 ж).

Переход к отложениям пермской системы в этом разрезе соверша
ется постепенно. Нижняя граница перми определяется только по фауне 
брахиопод и фораминифер, проводится разными исследователями на 
разных уровнях, но в целом она отвечает верхам тугасирской свиты. 
Весь разрез перми имеет здесь мощность около 1750 ж. Его строение 
мало отличается от средне-верхнекаменноугольной толщи. Это ритмичное 
переслаивание преимущественно темно-серых аргиллитов, алевролитов 
и мелкозернистых песчаников. Появляются отдельные горизонты светло
серых и бурых среднезернистых песчаников. Ритмы многопорядковые; 
пять наиболее крупных из них, с мощностями свыше сотни метров, 
обособлены в свиты: кубулахская и туорасисская— нижнего отдела, са- 
хаинская, соубольская и чинкская — верхнего отдела пермской системы.

Рассмотренные отложения в большинстве представляют первона
чальные осадки морской литорали или мелководного шельфа. Об этом 
свидетельствует анализ их фауны (Каширцев, 1975) и текстурных осо
бенностей. В частности, для господствующих в разрезе алевролитов ха
рактерны линзовидно-полосчатые текстуры, обусловленные наличием 
многочисленных линзочек тонкозернистых песчаников, со следами под
водных размывов, взмучивания, с включениями обломков местных гли
нистых пород, иногда со следами ползания илоедов. Геохимические ис
следования В. А. Каширцева (1975) показали, что диагенетические пре
образования осадков протекали в восстановительных или, реже, слабо
восстановительных обстановках.

Иной тип разреза верхнего палеозоя наблюдается в зоне Туорасис- 
ского поднятия. Здесь отсутствуют отложения каменноугольной системы 
и самой нижней (кубулахской) свиты пермской системы. На карбонат
ных породах кембрия с глубоким размывом залегает туорасисская свита 
алевролитов, песчаников и аргиллитов. Строение и литологические осо
бенности этой и всех остальных свит перми сохраняются такими же, 
как и на крыле антиклинория. Однако их мощности существенно меня
ются, уменьшаясь в юго-западном направлении. В пределах восточной 
окраины поднятия, по правобережью р. Лены и на хр. Туора-Сис (см. 
фиг. 1, разрезы № 2, 3), они еще близки мощностям одноименных свит 
из предыдущего разреза, достигая в целом 1600 ж, а на левом берегу 
Лены, на мысе Чекуровском (см. фиг. 1, разрез № 4), не превышают в 
сумме 500 ж, т. е. сокращаются более чем в 3 раза на протяжении еди
ничных километров поперек простирания поднятия. Такое быстрое убы
вание мощности пермского разреза происходит при сохранении его стра-
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Фиг. 2. Песчаники пермской системы
а—в — соубольской свиты Хараулахского антиклинория, XI30, николи скрещены: а — 
с инкорпорационными структурами, наростами регенерационного кварца и местами 
(внизу) с зачатками рекристаллизационно-грануляционного бластеза в виде мозаично
го погасания на периферии обломков кварца; б — с миграцией границы бластического- 
замещения кварца через контакт обломков (1); в — с кальцитовым цементом в порах 
(2), предохраняющим обломки от глубоких преобразований; г — туорасисской свиты 
восточной окраины Туорасисского поднятия, с господствующими конформными струк
турами, Х40, николи скрещены: д—з  — западной окраины Туорасисского поднятия на 
мысе Чекуровском: д — со структурами, аналогичными структурам песчаников Харау
лахского антиклинория, Х130, николи скрещены; е  —  с господствующими конформны
ми структурами, пленочным гидрослюдистым и местами кварцевым цементом, Х40, без 
анализатора; ж — с пленочным хлоритовым и поровым кальцитовым цементом вокруг 
некоторых хорошо сохранившихся обломков (справа) и инкорпорационными взаимоот
ношениями между соприкасающимися обломками (слева),- Х130, николи скрещены; 
з — с сохранившими исходную форму обломками, которые разобщены гидрослюдисто
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тиграфических подразделений, а также состава, структур и текстур 
главнейших типов пород.

Постседиментационные преобразования отложений верхнего палео
зоя в рассмотренных структурных зонах сопоставляются по результатам 
петрографического исследования песчаников. Эти породы чутко реаги
руют на воздействие факторов эпигенеза. Их вторичные изменения до
ступны расшифровке обычными методами оптических наблюдений.

Состав обломочного материала верхнепалеозойских песчаников всю
ду практически одинаков. Он соответствует литокластовым грауваккам 
с несколько повышенным содержанием терригенного кварца и плагио
клазов (фиг. 2). Поэтому основное внимание было сосредоточено на 
изучении их эпигенетических структур и аутигенных минералов.

Проведенные исследования показали, что характер новообразований 
во многом обусловлен размерностью и сгруженностью обломков. Эпиге
нетические структуры наиболее представительны у песчаников с самыми 
крупными диаметрами кластических частиц — порядка 0,20—0,30 мм. 
Кроме того, на конечный облик пород сильно влияет степень их насы
щенности терригенным материалом. Так, песчаники с плотно упакован
ными зернами бывают преобразованы в значительно большей мере, чем 
иные чередующиеся с ними же разности, у которых обломки изначаль
но разобщены карбонатным, глинистым или органическим веществом.

В итоге во многих обнажениях наблюдается переслаивание различно 
измененных пород на одинаковых стратиграфических уровнях, что во
обще свойственно осадочным толщам, претерпевшим эпигенез (Копе- 
лиович, 1965). Поэтому для сравнительной оценки вторичных преобра
зований сопоставляются песчаники с однотипными исходными структу
рами и составами цементирующего вещества. Полученные таким обра
зом данные увязываются со степенью измененности углистого вещества, 
являющегося одним из наиболее чутких индикаторов эпигенеза. Изме- 
ненность пород различна для разных структурных зон.

В зоне Хараулахского антиклинория преобладают, как и в остальных 
зонах, песчаники мелкозернистые. Среднезернистые песчаники встреча
ются только в верхней половине разреза, среди отложений пермской 
системы; их суммарная мощность в общем разрезе незначительна. Тем 
не менее среднезернистые и близкие к среднезернистым песчаники явля
лись одним из главных объектов наблюдения, потому что их эпигенети
ческие структуры выражены с максимальной отчетливостью. Среди них 
выделяются в соответствии с разным содержанием и разными типами 
цементации обломков следующие главные разновидности: 1— насыщен
ные обломками, с цементацией вдавливания; 2 — с перекристаллизован- 
ным глинистым веществом в исходном пленочном цементе и 3 — с об
ломками, разобщенными карбонатным цементом базального или поро
гового типа (известковистые). Все они связаны между собой промежу
точными переходными разностями.

У первой из названных разновидностей среднезернистых песчаников 
постседиментационные изменения особенно сложны и многообразны 
(см. фиг. 2, а, б). Там, где обломки плотно упакованы, без какого-либо 
изначального цемента, господствуют структуры гравитационной корро
зии: инкорпорационные, реже сутурные или конформные. Эти структуры 
осложнены еще более поздними преобразованиями: на периферии мно
гих обломков, вдоль их контактов, имеет место бластическое взаимное 
прорастание. Отдельные участки краев зерен, затронутые бластезом, 
начинают приобретать неравномерно гранулитовое строение с характер
ным мозаичным погасанием, которое наблюдается при скрещенных ни- 
колях (см. фиг. 2, а). Такая мелкая мозаика по периферии зерен пред
ставляет начало рекристаллизационно-грануляционного бластеза, воз
никающего в условиях больших напряжений. Иногда на границах двух 
мономинеральных кварцевых зерен удается заметить миграцию «границ
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новообразованного кварца через конформный контакт зерен, как это 
видно на фиг. 2, б, т. е. рекристаллизационное бластическое замещение 
обломочного кварца метаморфогенным. Подобные явления были опи
саны в породах, преобразованных на стадии метагенеза, И. М. Сима- 
новичем (1972, 1975).

Господство описанных выше структур сочетается в некоторых про
слоях песчаников с участками сплошного развития кварцевого регене
рационного цемента, который соединяет воедино группы зерен, погло
щая тончайший каемки более раннего пленочного цемента. В последнем 
обычно развит микрочешуйчатый мусковит, иногда хлорит. Вокруг по
левошпатовых зерен встречаются, кроме того, прерывистые оторочки 
регенерационного альбита.

В песчаниках второй разновидности, которые были более или менее 
насыщены глинистым веществом, в пленочном цементе возникают до
вольно отчетливые мусковитовые оторочки вокруг обломков. При этом 
на стыках некоторых кварцевых обломочных зерен получается шипо
видная или венцовая структура взаимного прорастания кварца и муско
вита, наподобие структуры, описанной А. Г. Коссовской (1962) в изме
ненных на стадии метагенеза песчаниках палеозоя Юго-Западного Вер- 
хоянья.

У третьей разновидности — известковистых песчаников, в отличие от 
двух предыдущих, седиментогенная структура остается почти законсер
вированной карбонатным, преимущественно кальцитовым цементом. 
Карбонатное вещество, составляющее до 20—35% объема такой поро
ды, препятствует возникновению вокруг рассредоточенных обломков ре
генерационных наростов каких-либо аутигенных минералов и препятст
вует возникновению структур растворения обломков под давлением 
(см. фиг. 2, в). Оно лишь корродирует обломочные зерна, слегка иска
жая прежнюю форму их поверхностей. Вторичные изменения проявлены 
здесь главным образом в хорошей раскристаллизованности карбонат
ных минералов цемента, а также 1в гидрослюдизации терригенных пла
гиоклазов и частичной аморфизации и хлоритизации терригенного био
тита.

С уменьшением содержания карбонатов в цементе степень изменен- 
ности обломочного материала резко возрастает. Это удается наблюдать 
при переходе от описанных выше песчаников к таким разновидностям, 
у которых кальцит заполняет не все промежутки между обломками. 
В местах непосредственных контактов обломочных частиц сразу же по
являются либо инкорпорационные внедрения, либо наросты аутигенного 
кварца, реже— альбита.

У мелкозернистых песчаников преобразования проявлены менее от
четливо. Например, регенерация кварцевых и плагиоклазовых зерен 
охватывает лишь часть обломков. Здесь не известны структуры бла- 
стические и редки структуры гравитационной коррозии. Это отчасти 
объясняется тем, что мелкозернистые песчаники, как правило, более на
сыщены исходным глинистым или карбонатным веществом, нежели сред
незернистые. Их изменения сводятся главным образом к перекристал
лизации цемента, в том числе к возникновению агрегата микрочешуй- 
чатого мусковита за счет гидрослюд.

Все эти преобразования обусловливают большую крепость и ничтож
ную пористость пород верхнего палеозоя в зоне Хараулахского анти- 
клинория. Они соответствуют метаморфизму органического вещества на 
стадии коксовых — отощенно-спекающихся углей (К — ОС) с величиной 
отражательной способности по витриниту Ra=  10,2 (Каширцев, 1975). 
Оценка метаморфизма органического вещества дана для соубольской 
свиты верхней перми. Можно предположить, что низы рассматриваемо
го разреза — отложения каменноугольной системы — претерпели не ме
нее глубокие преобразования, чем отложения перми. Например, аргил
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литы тиксинской свиты превращены в филлитоподобные сланцы с пол
ной перекристаллизацией глинистых минералов в микрочешуйчатые 
слюды. Такие сланцы раскалываются вдоль плоскостей кливажа на 
крупные плитки до десятков сантиметров «в поперечнике и обладают вяз
костью, почти соответствующей свойствам кровельных сланцев: в них 
с помощью металлического острия можно пробивать отверстия, не на
рушая целостности плиток.

Сопоставить измененность песчаников каменноугольной и пермской 
систем трудно из-за отсутствия в первой из них среднезернистых раз
ностей. Мелкозернистые же песчаники из низов разреза не обнаружи
вают существенных отличий от аналогичных им песчаников пермских 
отложений. Т. е. ощутимых изменений степени постседиментационных 
преобразований пород сверху вниз по разрезу на крыле Хараулахского 
антиклинория наблюдать под микроскопом не удалось.

По всему разрезу, даже в самых верхних свитах, преобразования 
пород глубоки и в целом могут быть отнесены к начальному этапу ме
тагенеза.

В зоне восточной окраины Туорасисского поднятия основания При- 
верхоянского прогиба (см. фиг. 1, разрезы № 2, 3) степень измененности 
органического вещества в пермских отложениях, по оценке В. А. Ка- 
ширцева, несколько ниже, чем в зоне антиклинория. Она соответствует 
стадии жирных углей (Ж). Внешний облик большинства песчаников, 
их высокая крепость и ничтожная пористость остаются здесь такими 
же, как и в предыдущей зоне. Но при микроскопических наблюдениях 
•удается выявить некоторые различия в измененности этих пород.

Песчаники пермских отложений на хребте Туора-Сис, так же как и 
перекрывающих их отложений триаса, обнаруживают в основном пре
образования, более свойственные глубинному эпигенезу (в определении 
этого термина А. Г. Коссовской, 1962), нежели метагенезу. Их среднё- 
зернистым разностям, которые насыщены обломками, в большинстве 
свойственно господство конформных (выпукло-вогцутых) контактов 
между соприкасающимися обломками (см. фиг. 2, г). Причем в проме
жутках между вдавленными друг в друга зернами, как правило, сохра
няются каемочки вещества из исходного пленочного глинистого цемен
та, покрывавшего поверхности обломков до образования конформных 
взаимоотношений между ними. Эти каемки образованы мельчайшими 
частичками гидрослюды и хлорита, ориентированными под углом к по
верхностям обломков, как бы врастая в них. Кроме того, на отдельных 
участках удается обнаружить наличие регенерационного аутигенного 
кварца, который образует мелкие зубчатые отростки от обломочных 
кварцевых же зерен. В редких случаях, на контакте кварцевого и пла- 
гиоклазового зерен, там, где отсутствовали глинистые каемки, заметны 
начальные признаки замещения краевой части обломка плагиоклаза 
аутигенным кварцем. Вторичные изменения выражены также в частич
ной аморфизации и хлоритизации обломочного биотита. Концы чешуек 
биотита веерообразно расщепляются по краям; микрозёрнистый корич
невато-бурый агрегат гидроокислов железа, возможно, с примесью тон
коигольчатого рутила выделяется по трещинкам спайности и в каемках 
вокруг таких чешуек. Сами чешуйки местами хлоритизйрованы.

Разновидность песчаников, насыщенных карбонатным веществом в 
цементе, здесь ничем не отличается от аналогичных пород из зоны анти- 
клинория, а поэтому не описывается.

В низах разреза имеются также песчаники, содержащие в цементе 
большое количество органического вещества (битумов). Они, подобно 
вышеупомянутым известковистым песчаникам, наиболее инертны во 
вторичных перерождениях и сохраняют практически неизменную седи- 
ментогенную структуру. Впервые такое свойство битуминозных песчани
ков было отмечено В. А. Каширцевым (1975).
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Кроме того, известна еще одна разновидность песчаных пород из ба
зального горизонта пермских отложений (мощность которых от десят
ков сантиметров до 2 м), наименее литифицированных, представляющих 
собой местами рыхлые или слабо сцементированные пески. Причина та
кой аномалии не вполне ясна. Можно предполагать, что она является 
следствием вторичной децементации, произошедшей в зоне контакта с 
карбонатными отложениями кембрия, благоприятной для циркуляции 
вод при смене теологических условий, например при подъеме песчани
ков после их глубокого погружения. Подобные явления внутрислоевого 
растворения известны по литературным источникам (Петтиджон и др.,
1976).

В целом на восточной окраине Туорасисского поднятия контраст
ность в степени литификации различных типов песчаников проявлена 
несколько резче, чем в соседней зоне антиклинория. В отдельных об
разцах встречаются разности, измененные так же, как и в предыдущем 
разрезе. Но в основной массе пород вторичные преобразования соот
ветствуют стадии глубинного эпигенеза.

В зоне западной окраины Туорасисского поднятия, на мысе Чекуров- 
ском (см. фиг. 1, разрез № 4), где мощности пермских отложений резко 
сокращаются, степень преобразованности органического вещества сни
жается до границ между стадиями газовых и жирных углей Ra=8,0. 
Здесь имеет место чередование рядом находящихся прослоев песчаных 
пород с очень разными уровнями преобразований.

Так, например, на южной оконечности Чекуровского мыса, вблизи 
основания пермских отложений, развиты слабо сцементированные пес
чаники, а в 10 м выше подошвы имеются прослои очень крепких сред
незернистых песчаников. По характеру измененности эти породы, зале
гающие буквально рядом друг с другом, оказались различными. При
чем крепкий песчаник, который насыщен плотно прижатыми друг к дру
гу обломками, ничем не отличается своей структурой от песчаников пер
вой разновидности в верхнепермской соубольской свите Хараулахского 
антиклинория (см. фиг. 2, д). У него развиты инкорпорационные струк
туры, наросты регенерационного кварца. Нередко на контактах моно- 
минеральных обломков имеются взаимные бластические прорастания в 
виде мозаично угасающих пятнистых агрегатов; иногда наблюдаются 
признаки миграции вторичного кварца из одного обломка в соседний и 
другие преобразования, свойственные переходу от глубинного эпигене
за к метагенезу. В 250 м выше подошвы разреза обнажена мощная (бо
лее 20 м) пачка светло-серых среднезернистых песчаников, которые по 
размерам и сгруженности терригенных частиц близки к вышеописан
ному песчанику, но изменены заметно слабее него и имеют меньшую 
крепость. В них развит прерывистый пленочный гидрослюдистый це
мент, а на стыках обломков доминируют конформные сочленения, так 
же как и у большинства среднезернистых песчаников на востоке Туора
сисского поднятия (см. фиг. 2, е, ж). Эти новообразования свойственны 
глубинному эпигенезу. Еще выше по разрезу в некоторых песчаниках 
снова наблюдаются структуры метагенеза. Здесь же обнаружены про
слои и линзы песчаников иного типа, у которых исходная форма об
ломков почти совсем не искажена (см. фиг. 2, з), по-видимому, благо
даря разобщенности терригенного материала гидрослюдисто-хлорито- 
вым или кальцитовым поровым цементом.

Таким образом, на западной окраине Туорасисского поднятия можно 
выбрать отдельные образцы песчаников, у которых вторичные преобра
зования нисколько не отличны от изменений аналогичных им пород и 
на восточной окраине поднятия, и на крыле антиклинория. В целом же 
здесь несколько увеличивается контрастность в степени измененности 
пород -сравнительно с предыдущими зонами.
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Выводы из приведенного материала сделаны следующие. При пере
ходе от Хараулахского антиклинория к Туорасисскому поднятию, с во
стока на запад, происходит слабое понижение интенсивности постседи- 
ментационных преобразований отложений верхнего палеозоя. Метамор
физм органического вещества в этом направлении резко уменьшается 
от стадии ОС до Ж и Г. Характер новообразований песчаных пород не 
находится в прямой коррелятивной зависимости с измененностью вклю
ченного -в них органического вещества.

Породы, одинаковые по составу обломков и по текстурным особен
ностям, но различающиеся насыщенностью и размерами обломков, ко
личеством либо составом исходного цементирующего вещества, реаги
руют на одинаковые термодинамические воздействия внешней среды по- 
разному. В частности, песчаники, у которых обломочные зерна были на 
самых ранних стадиях литогенеза сцементированы карбонатным вещест
вом или битумом, повсеместно инертны к дальнейшим преобразова
ниям. Примеры подобной консервативности структур отдельных пород 
известны и в других регионах. Например, в ордовикских граувакках 
Уэльса «...кальцитовый цемент предохраняет обломочные зерна, пре
пятствуя образованию матрикса в некоторых слоях, тогда как в бес- 
карбонатных слоях обломки пород были превращены в матрикс» (Пет- 
тиджон и др., 1976, стр. 354).

Известковистые и битуминозные разности песчаников поэтому не 
могут быть использованы для оценки конечных преобразований изучае
мой толщи. Что же касается остальных песчаников, то одинаково изме
ненные их представители встречались в каждой из рассмотренных струк
турных зон. Тем не менее, если сравнивать между собой не отдельные 
слои, а всю их совокупность, видно, что при переходе от зоны макси
мального к зоне минимального метаморфизма органического вещества 
происходит некоторое усиление контрастности постседиментационных 
преобразований одинаковых пород. Причем различия в измененности 
пород проявлены вкрест простирания структурных зон отчетливее, чем 
по разрезу внутри каждой зоны.

Указанные особенности эпигенеза верхнепалеозойских пород явля
ются следствием воздействия на них многих факторов, в числе которых 
главнейшими являлись величины теплового потока и нагрузки давления. 
Геотермический градиент, очевидно, возрастал в направлении к склад
чатой зоне. Влияние гидростатических нагрузок, в целом высокое, долж
но было сильно меняться на той же площади. Оно обусловлено прежде 
всего большой мощностью вышележащих толщ мезозоя (не менее 
6—7 км) и мощностью самих отложений верхнего палеозоя. Последняя, 
как мы видели, сокращается в несколько раз в направлении с востока 
на запад. Связанные с этим изменения термодинамического воздейст
вия на отложения не привели к коренным различиям в характере преоб
разования многих пород, хотя общий уровень измененности толщи не
сколько ослабевает с востока на запад.

Такая снивелированность интенсивности вторичных перерождений 
пород может быть объяснена тем, что изменения в величине гидроста
тических нагрузок на породы частично компенсировались давлением 
сжатия. По-видимому, срези факторов, определяющих интенсивность 
эпигенеза пород, стрессовая нагрузка играла немаловажную роль. Ее 
воздействия могли привести к тому, что самые верхние толщи верхоян
ского комплекса оказались изменены почти так же глубоко, как и ниж
ние. Западная периферия Туорасисского поднятия — пограничной струк
туры со складчатой областью Верхоянья — тоже испытывала влияние 
стресса, которое несколько ослабевало в западном направлении, но в 
пределах нашей площади было существенным. Это и могло привести к 
тому, что в общей массе пород Туорасисского поднятия наиболее подат
ливые разности песчаников были преобразованы так же, как и в зоне на
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чального метагенеза на Хараулахском антиклинории. Стресс, таким об
разом, мог быть катализатором повышенной интенсивности эпигенеза 
пород.

Сказанное выше не умаляет роли других факторов эпигенеза. В част
ности, важное значение имел состав -поровых вод и время их воздейст
вия. Для всех рассмотренных отложений эти факторы практически оди
наковы. Но если сравнить преобразования изученной толщи с преобра
зованиями вышележащих пород мезозоя, выбрав участки с одинаковой 
степенью углефикации органического вещества, то окажется, что палео
зойские отложения литифицированы сильнее мезозойских, находивших
ся в близких с ними термобарических условиях. Например, по данным 
Г. Ф. Крашенинникова и автора, песчаные породы нижнего отдела ме
ловой системы на крайнем северо-востоке Приверхоянского прогиба, 
чередующиеся с углями марки Ж, не обнаруживают бластических струк
тур, присущих многим пермским песчаникам Туорасисского поднятия, 
где преобразования органического вещества соответствуют также стадии 
жирных углей.

Приведенные материалы еще раз подтверждают известное положе
ние о том, что постседиментационные преобразования отложений вы
званы сложным переплетением многообразных форм воздействия на них 
внешней среды в сочетании со свойствами самих пород, обусловленные 
ми их генетической природой. Важную роль может играть в определен
ной тектонической обстановке воздействие стрессовых нагрузок. Окон? 
нательное решение вопроса о степени влияния стресса на преобразоваг 
ния пород разного генезиса требует дальнейших исследований на более 
обширной территории, чем рассмотренная.
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РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ 
В ФЛИШОИДНЫХ ОТЛОЖЕНИЯХ ВОСТОЧНОЙ КАМЧАТКИ

О. В. ЧУ ДАЕВ

Р ассм отрены  состав и распределение глинистых м инералов в флишо- 
идных .верхнемезозойских —  кайнозойских отлож ениях И льпинского полу
острова Восточной К ам чатки. В изученной вулканогенно-осадочной толщ е 
преобладаю т триоктаэдрические м инералы  хлоритовой и см ектитовой групп, 
а та к ж е  смеш анослойны е минералы  хлорит-м онтм ориллонитового соста
ва. Гидрослю да относится к диоктаэдрической  разновидности . М онтм орил
лонит и смеш анослойны е обр азо ван ия  хлорит-м онтм ориллонитового соста
ва (в том числе корренситоподобны й минерал) распространены  в верхней 
и средней частях  разр еза . В ниж них горизонтах они см еняю тся хлоритом. * 
Т акое распределение глинистых м инералов в р азр езе  вулканогенно-осадоч
ной толщ и, по-видимому, св язан о  с эпигенетической переработкой пород. 
И склю чение составляет комплекс глинисты х минералов (хлорит и коррен- 
ситоподобные образования) унальской  свиты, ф орм ирование которого с в я 
зано  с налож енной  гидротерм альной деятельностью .

В настоящее время достаточно полно изучена эпигенетическая зо
нальность глинистых минералов мощных терригенных толщ, обуслов
ленная в основном глубиной погружения осадка и его исходным соста
вом (Коссовская, Шутов, 1955, 1971, 1975; Карпова, 1972; Segonzac, 
1970; Dietrich, 1974, и др.). Но в тектонически активных окраинах кон
тинентов, характеризующихся развитием вулканогенно-осадочного седи- 
ментогенеза, выполнено ограниченное число работ по исследованию гли
нистых минералов (Kimbara, Sudo, 1973). В данной статье прослежена 
зональность глинистых минералов в флишеподобных морских отложе
ниях Восточной Камчатки, обнаженных на полуострове Ильпинском.

Полуостров Ильпинский расположен в юго-западной части Коряю- 
ского нагорья. Он представляет собой антиклинальное поднятие, ослож
няющее северо-западный борт Олюторского прогиба, который является 
крупной наложенной структурой первого порядка на мезозойском склад
чатом основании (Егизаров и др., 1963). В пределах полуострова широ
ко распространены осадочные и вулканогенно-осадочные образования 
мелового, палеогенового и неогенового возраста.

Были изучены флишеподобные вулканогенно-осадочные отложения 
восточной части ,полуостро1ва, объединяемые в две серии: древ1неильпин- 
скую, имеющую дат—палеоценовый возраст, и ковачинскую, датирован
ную олигоценом (Серова, Гуляев, 1967; Несвит, 1967). В древнеильпин- 
скую серию, кроме ложноильпинской, такетуирской и орийской свит 
(Серова, Гуляев, 1967), автором условно включена унальская свита, от
носимая Д. С. Несвитом (1967) к верхнему мелу. Из ковачинской серии 
были изучены отложения ильпинской свиты (фиг. 1). Мощность разреза 
в целом достигает 4000 м.

Ложноильпинская свита представлена в основном аргиллитами и 
алевролитами с прослоями мелкозернинстых песчаников. Характерной 
чертой такетуирской, орийской и ильпинской свит является ритмичность
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обусловленная чередованием вулканомиктовых песчаников и аргилли
тов. Мощность ритмов от первых десятков сантиметров до 1—1,5 м. Пе
реход от песчаников к аргиллитам в пределах ритма постепенный. Гра
ница между аргиллитами предыдущего ритма и песчаниками последую
щего резкая. На подошве песчаников в некоторых случаях наблюдаются 
иероглифы. В унальской свите ритмичное переслаивание вулканомикто
вых песчаников и аргиллитов часто нарушается мощными пластами ар
гиллитов и туфобрекчий. В ней широко развиты субвулканические ин
трузии диоритового состава.

МЕТОДИКА ИЗУЧЕНИЯ

Образцы пород были отобраны равномерно по всему разрезу из пес
чаников, алевролитов и аргиллитов. В пределах ритмов пробы отбира
лись из отдельных его элементов.

Глинистая составляющая (фракция меньше 0,001 мм) аргиллитов и 
цемента песчаников, а также обломки вулканических стекол изучены с 
помощью дифракционных методов. Рентгеновские исследования прово
дились на дифрактометре ДРОН-1,5 с использованием отфильтрованного 
медного излучения при напряжении на катоде 40 кв и силе тока 22 ма. 
Идентификация глинистых минералов осуществлялась по базальным от
ражениям, полученным при съемке ориентированных препаратов (Рент
геновские методы..., 1965).

Количественное соотношение глинистых минералов во фракции мень
ше 0,001 мм определялось по методике М. Б. Куцыковича и Ю. С. Дьяко
нова (1971). Электронографический анализ проводился Н. Ю. Цейтли
ным по методу косых текстур на электронографе ЭГ-100К с ускоряющим 
напряжением 100 кв. Химический анализ выполнен на восьмиканальном 
квантометре ФРК-1Б под руководством А. Г. Пяткова.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Песчаная составляющая пород состоит из обломков пород и вулка
нического стекла (40—50%), фемических минералов (25—30%), полевых 
шпатов и цеолитов (30—25%). Обломки пород представлены в основном 
эффузивами среднего — основного составов, кроме того, имеется не
большое количество обломков кремнистых пород. Раскристаллизованные 
вулканические стекла характеризуются слабыми интерференционными 
окрасками, показатель преломления их больше 1,540. Из фемических 
минералов широко распространен моноклинный пироксен. Полевые шпа
ты представлены плагиоклазами основного и среднего составов, 'часто 
альбитизированными, причем альбитизация наиболее развита в песча
никах древнеильпинской серии. Иным набором минералов характеризу
ются породы унальской свиты. Здесь широко распространены эпидот, 
актинолит, цеолиты, хлорит. Таким образом, изученные песчаники отно
сятся к группе вулканогенных граувакк (Шутов, 1975).

Глинистая составляющая пород изученных отложений представлена 
в основном триоктаэдрическими минералами: монтмориллонитом, хлори
том, смешанослойными образованиями различной степени упорядочен-

Фиг. 1. Л итологическая  колонка и распределение глинистых м инералов в д а т  — оли- 
гоценовы х отлож ениях  И льпинского полуострова Восточной К ам чатки  

1 —  вулканом иктовы е песчаники с градационной  слоистостью ; 2 —  алевролиты ; 3 —  а р 
гиллиты; 4 — туфы  основного состава; 5 — туфобрекчии; в —  интрузии диоритов. Г ли
нистые минералы : 7 — м онтмориллонит; 8 — хлорит: а — деф ектны й, б — стабильны й;
9 — смеш анослойны й минерал хлорит-м онтм ориллонитового состава неупорядоченны й;
10 — корренситоподобны й минерал; 11 — смеш анослойны й м инерал хлорит-м онтм орил
лонитового состава с тенденцией к упорядоченности; 12— I— IX —  пачки пород с р а з 

личным соотнош ением песчаников и аргиллитов
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Фиг. 2. Д и ф рактограм м ы  основных типов глинистых минералов
в обр. 24 ' :

а —  исходный образец , б — насыщенный этиленгликолем , в — 
прокаленный при 550° С, г — прокаленны й при 350° С, с — насы 

щ енный магнием и глицерином >

ности, состоящими из хлоритовых и лабильных 2 : 1 пакетов. Гидрослюдгг 
относится к диоктаэдрической разновидности. 1

Монтмориллонит характеризуется серией базальных рефлексов, крат
ных 14,7 А в воздушно-сухом состоянии и 16,7—17 А насыщенном эти
ленгликолем (фиг.-2, обр. 24). После прокаливания при 550° С первый 
базальный рефлекс соответствует межплоскостному расстоянию, равно
му 9,8—10 А. Отличие смектитов от низкозарядных Mg-вермикулитов 
состоит в отсутствии эффекта разбухания последних в глицерине (Wal
ker, 1958). Полученные результаты подтверждают наличие монтморил
лонита. Минерал триоктаэдрический, его d(060) =  1,540 А, и при обработке 
теплой 10%-ной НС1 он растворяется. Кроме монтмориллонита присут
ствует примесь шдрослюды, дефектного хлорита и неупорядоченного 
смешанослойного образования хлор и тнмон т м ор ил ло н и тово го состава. * 

Хлорит представлен серией базальных рефлексов, кратных 14,2 А, 
почти не меняющих своего положения при насыщении этиленгликолем 
и нагревании при 550° С (фиг. 2, обр. 1). Минерал триоктаэдрический 
d(oeo) =  1,540 А. Кроме стабильного в изучаемых толщах много дефект
ного хлорита. Температурная обработка при 550° С приводит к смеще
нию первого базального рефлекса в сторону больших углов с d{001)=̂  
=  13,5—13,8 А, что связано с обводненностью бруситовой прослойки.
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Фиг. 3. Строение ритм а и характерны е диф рактограм м ы  
смеш анослойны х образований  хлорит-м онтм ориллонитово- 

го состава
1 — вулканом иктовы й песчаник с градационной слои
стостью, 2 — аргиллит. Д и ф рактограм м ы  глинисты х мине
ралов: а — исходный образец , б — насыщенный этиленгли

колем, в — прокаленны й при 550° С

Фиг. 4. В ероятностно-статистическая кривая  cp(z), обр. 11 
(А — хлоритовые, В — монтмориллонитовы е пакеты )
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Гидрослюда диоктаэдрическая d{060) =  1,500 А, характеризуется сери
ей базальных рефлексов, кратных 9,8—10 А. Незначительное смещение 
первого базального рефлекса при насыщении этиленгликолем и прока
ливании связано, вероятно, с присутствием небольшого количества раз
бухающих монтмориллонитоподобных промежутков. Данные электроно
графии позволяют ее отнести к политипу IM.

Хлорит и гидрослюда распространены по всей изученной толще.
С мешанослойные минералы состоят из хлоритовых и лабильных 

2 : 1 пакетов. При рассмотрении смешанослойных образований удобно 
их разбить на три группы, которые отличаются друг от друга соотноше
нием хлоритовых и лабильных 2: 1 пакетов и степенью упорядоченности 
их переслаивания.

I. Смешанослойные образования хлорит-монтмориллонитового со
става с упорядоченным чередованием хлоритовых и монтмориллонито- 
вых промежутков (фиг. 3, обр. 11). Минералы характеризуются близким 
к целочисленной серии большим числом базальных рефлексов (до 10 по
рядков), кратных 30—31 А, полученных в сольватированных этиленгли
колем препаратах. В воздушно-сухом состоянии rf(00i) =  28,6 А. При про
каливании первый базальный рефлекс смещается в сторону больших 
углов и равен 22,6—23 А. Минерал тр|Иоктаэдрический, й(0в0)=  1,546 А* 
растворяется в теплой 10%-ной НС1. Для определения количественного 
соотношения пакетов в изучаемом смешанослойном минерале и моти
ва их переслаивания был использован метод фурье-преобразования в ва
рианте, предложенном Ю. С. Дьяконовым (1962). На фиг. 4 приведена 
вероятностно-статистическая кривая <p(z) смешанослойной фазы 
обр. И. Из анализа этой кривой следует, что смешанослойный минерал 
состоит из двух пакетов А и В, где А — хлоритовые, а В — монтморилло- 
нитовые пакеты. Количество пакетов А преобладает, тем не менее со
храняется тенденция к чередованию по мотиву АВАВ или ААВААВ. От 
корренсита, который, как известно, является строго упорядоченным сме- 
шанослойным образованием хлорит-монтмориллонитового (вермикули- 
тового) состава с соотношением компонентов 1:1, исследованный мине
рал отличается повышенным содержанием хлоритового компонента и не 
строго целочисленной последовательностью базальных рефлексов. Учи
тывая это, можно считать рассматриваемый минерал корренеитоподоб- 
ным. Он широко развит в песчаниках орийской и такетуирской свит.

И. Смешанослойные образования хлорит-монтмориллонитового со
става с тенденцией к упорядоченности (см. фиг. 3, обр. 13). В воздушно-

Химический состав фракции меньше 0,001 м м  пород флишоидных отложений 
Ильпинского полуострова (Восточная Камчатка)

Компоненты
Порода, №  обр.

песчаники аргиллиты
24а 8 6 4 2 1 за 10 7а

Si02 43,34 50,04 43,88 43,30 45,50 50,56 45,40 50,59 50,65
ТЮ2 2,09 1 ,0 1 1 ,1 2 1,35 1,04 1 ,2 2 0,95 1,29 1,23
AI2O3 14,4 16,87 14,86 14,51 14,88 16,21 14,99 17,85 17,71
Fe20 3 11,39 7,50 7,09 7,90 8,07 4,24 9 ,0 0 4,78 4,40
FeO 3,38 9,17 9,44 10,21 8 ,2 2 6,34 3,16 6,59 6,97
MnO 0,14 0,23 0,24 0,25 0,26 0 ,0 1 0 ,1 1 0,17 0,19
MgO 5,28 4,96 8,77 7,33 7,83 3,84 4,92 4,81 5,13
CaO 3,62 3,23 2,84 3,22 3,07 3,15 1,94 1,81 1,79
Na20 1,50 1,06 1,09 1,18 1 ,0 0 2,15 0,95 1,23 0,92
K20 0,43 1,42 1,24 1 ,22 1,08 2,05 2,70 3,25 3,17
П.п.п. 14,30 4,45 9,40 9,50 9,05 1 0 ,0 15,84 7,88 8 ,0 0

Сумма 99,94 99,94 99,97 99,97 100 ,00 99,77 99,96 100,25 100,16

Обр. 6 —  основание ритма, обр. 7а —  кровля ритма. Анализы выполнены в лаборатории физико-химических методов ДВГИ ДВНЦ АН СССР А. Г. Пят новым.
110



сухом состоянии проявляется нестрого целочисленная серия базальных 
рефлексов, кратных 14,0—14,4 А. При насыщении этиленгликолем пер
вое базальное отражение равно 14,6—14,7 А. В некоторых случаях про
является субпериод, равный 29 А. Октаэдрические позиции заселены по 
триоктаэдрическому мотиву, d(060) =  1,540 А. Количество хлоритовых па
кетов преобладает. Минерал широко распространен в аргиллитах древ- 
неильпинской серии.

III. Смешанослойные образования хлорит-монтмориллонитового ти
па неупорядоченные. Для них характерна иррациональная последова
тельность (не более трех) базальных рефлексов. Наиболее отчетливо 
они диагностируются на препаратах, прокаленных при 550° С, имея пер
вое базальное отражение, равное 12,6—12,7 А. Количество хлоритовых 
пакетов преобладает. Ассоциируют с монтмориллонитом и дефектным 
хлоритом (см. фиг. 2, обр. 24). Распространены только в ильпинской 
свите.

Химический состав глинистых фракций представлен в таблице.
РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ ПО РАЗРЕЗУ

Распределение глинистых минералов в разрезе рассмотрено отдельно 
для цемента песчаников, в аргиллитах и в обломках вулканического 
стекла.

Глинистые минералы песчаников представлены монтмориллонитом, 
хлоритом, дефектным хлоритом, гидрослюдой и смешанослойными об
разованиями, состоящими из хлоритовых и лабильных 2 : 1 пакетов (см. 
фиг. 1). Для песчаников ильпинской свиты характерны монтмориллонит 
(80—30%), хлорит (до 80%), дефектный хлорит (5%), неупорядоченный 
смешанослойный минерал хлорит-монтмориллонитового состава (60— 
10%). Гидрослюды мало — 5%. Интересно отметить, что хлорит появ
ляется только в пачке вулканомиктовых песчаников, примыкающих к 
толще гидротермально-измененных пород унальской свиты. В ней тон
кодисперсная часть зернистых пород представлена исключительно хло
ритом. Песчаники орийсксщ и такетуирской свит в цементе содержат 
главным образом корренситоподобный минерал (упорядоченный сме
шанослойный минерал хлорит-монтмориллонитового состава), гидро
слюду (5—10%) и дефектный хлорит (25—20%)- В нижних горизонтах 
такетуирской свиты появляется стабильный хлорит. Необходимо отме
тить, что обводненность бруситовой прослойки в хлоритах орийской и 
такетуирской свит выражена в меньшей степени, чем в ильпинской. Так, 
если температурная обработка при 550°С хлоритов ильпинской свиты 
приводила к смещению первого базального рефлекса до 13,4—13,5 А, 
то в такетуирской и орийской свитах после подобной обработки d(00i) = 
=  13,6—13,8 А. Отдельные прослои мелкозернистых песчаников ложно- 
ильпинской свиты содержат хлорит и гидрослюду (см. фиг. 2, обр. 1).

Глинистые минералы аргиллитов в целом имеют тот же состав, что 
и цемент песчаников (см. фиг. 1), но отличительной их особенностью 
является худшая окристаллизованность триоктаэдрических разностей, 
повышенные содержания гидрослюды (до 70%), хлорита или дефектно
го хлорита (до 40%) и, как правило, хлоритовых пакетов в смешано- 
слойных минералах хлорит-монтмориллонитового состава. В аргиллитах 
ильпинской свиты изобилует монтмориллонит (40—50%), дефектный 
хлорит (10%), гидрослюда (20%) и неупорядоченный смешанослойный 
минерал хлорит-монтмориллонитового состава (30—20%). В. унальской 
свите глинистая составляющая аргиллитов представлена корренситопо- 
добным минералом (55—70%) и хлоритом (45—30%). В ложноильпин- 
ской свите глинистые минералы состоят в основном из гидрослюды и 
хлорита.

Глинистые минералы раскристаллизованных обломков вулканиче
ских стекол, изученные в обр. 23 и И, имеют тот же состав, что и цемент 
песчаников, но обладают худшей окристаллизованностью.
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Различия глинистых минералов песчаников и аргиллитов наиболее 
ярко видны в пределах элементарных ритмов. Например, в орийской и 
такетуирской свитах при постепенном переходе от крупнозернистого пес
чаника в основании ритма к расположенному выше мелкозернистому 
песчанику и далее к аргиллиту постепенно нарастает количество гидро
слюды, иногда от ее следов, улавливаемых на электрограммах, до 70% 
в мелкозернистом песчанике и аргиллите. Из фиг. 3 видно, что аналогич
но ведет себя в ритме дефектный хлорит.

Смешанослойные образования от упорядоченных форм хлорит-монт- 
мориллонитового состава в цементе песчаников постепенно, по мере 
уменьшения гранулометрии осадка, теряют упорядоченность в чередова
нии пакетов. Дифракционная картина минерала уже не содержит цело
численной серии базальных отражений, исчезает или плохо проявляется 
субпериод, равный 28—29 А. Рефлексы с малой интенсивностью, кото
рые имелись у корренситоподобного минерала, исчезают. Одновременно 
с разупорядочением смешанослойного минерала количество хлоритовых 
пакетов в нем возрастает. Приведенные на фиг. 3 дифрактограммы об
разцов иллюстрируют увеличение содержания хлоритовых пакетов в 
смешанослойном образовании в кровле ритма '(обр. 13) по сравнению 
с его подошвой (обр. II).  Кроме того, меняется d(06o) триоктаэдрических 
минералов от 1,546 А в песчаниках до 1,540 в аргиллитах.

Повышенное содержание гидрослюды в аргиллитах отражено в по
вышенном содержании КгО и А120 3. В песчаниках содержится боль
ше CaO, MgO, Fe20 3 (см. табл.). В таблице приведены средние зна
чения.

Аналогичная картина распределения глинистых минералов по эле
ментам ритма наблюдается и в верхней части ильпинской свиты. В ней 
также при переходе от песчаников к аргиллитам увеличивается количе
ство хлоритовых пакетов в неупорядоченном минерале хлорит-монтмо- 
риллонитового состава, кроме того, наблюдается увеличение содержания 
дефектного хлорита и гидрослюды (см. фиг. 1).

При переходе от песчаников к аргиллитам в унальской свите и осно
вании ильпинской свиты наблюдается противоположная направленность 
дифференциации глинистых минералов. Песчаная часть ритмов в этом 
случае содержит хлорит. Аргиллитовая же составляющая унальской 
свиты представлена корренситоподобным минералом и хлоритом, а в 
основании ильпинской свиты в аргиллитовой части находится монтмо
риллонит, неупорядоченный смешанослойный минерал, дефектный хло
рит и гидрослюда.

В заключение описания полученных результатов можно отметить, что 
наиболее характерной чертой в распределении глинистых минералов 
ильпинского разреза является преобладание разбухающих триоктаэдри
ческих минералов в верхней и средней частях разреза и их смена триок- 
таэдрическим хлоритом в его основании, а также преобладание гидро
слюды и хлорита или дефектного хлорита в аргиллитах по сравнению с 
песчаниками.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

По данным изучения органического вещества в рассматриваемой тол
ще можно выделить ряд зон, которые характеризуются разной степенью 
его метаморфизма. Так, ильпинская свита отвечает длиннопламенным 
углям, орийская и такетуирская — газовым и газово-жирным и ложно- 
ильпинская — коксовым углям (Баженова, Кореньков, 1974). Таким об
разом, верхнюю и среднюю части разреза можно отнести к зоне началь
ного эпигенеза, а нижнюю — к зоне глубинного (Коссовская, Шутов,
1971). Постепенность нарастания температуры вниз по разрезу наруша
ется в толще унальской и в основании ильпинской свит, где ярко про-
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явилась наложенная гидротермальная деятельность, которая выразилась 
в образовании своеобразного для разреза в целом комплекса глинистых 
минералов, а также эпидота, актинолита и цеолитов.

На составе глинистых продуктов в гидротермально-проработанных 
отложениях сказалась пористость пород. Песчаники содержат основную 
массу хлорита, а в аргиллитах преобладают или корренситоподобный 
минерал (см. фиг. 1, обр. 14, 15, 16, 17, 18 и 19, унальская свита), или 
монтмориллонит и неупорядоченный смешанослойный минерал хлорит- 
монтмориллонитового состава (см. фиг. 1, обр. 21 и 22, ильпинская сви
та). Таким образом, в песчаниках формируются более совершенные и 
стабильные по структуре глинистые минералы, чем в аргиллитах.

Точку зрения о гидротермальной природе этих глинистых минералов 
подтверждает и диаграмма генетических типов корренситов, предложен
ная А. Г. Коссовской и В. А. Дрицем (1975). На ней корренситоподобный 
минерал унальской свиты (обр. 15) попадает в поле гидротермально- 
измененных пород.

Природа глинистых минералов из остальной части разреза представ
ляется более сложной для расшифровки, чем в пределах унальской и в 
нижних частях ильпинской свит. Первичное формирование триоктаэдри- 
ческих смектитовых минералов, по-видимому, происходило по вулкани
ческому стеклу. Это подтверждается идентичностью глинистых минера
лов из песчаников, аргиллитов и обломков вулканического стекла из 
ильпинской и орийской свит. В то же время не удается достаточно обос
нованно судить о месте преобразования стекла и однозначно решить, 
происходило ли его частичное разложение на обрамляющей бассейн 
суше или непосредственно в осадке в нормально морских условиях. Гид
рослюда образовалась скорее всего в тонкоотмученных осадках, обога
щенных калием. Возможность фиксации калия из морской воды вулка
ническим стеклом показана С. Хартом (Hart, 1973). Такое представле
ние о ее генезисе объясняет обогащение аргиллитов гидрослюдой по срав
нению с песчаниками.

По мере погружения рсадка наибольшая роль в формировании по
следующих минеральных (глинистых) фаз связана с переработкой смек- 
тита. Направленность его преобразования схематизированно выглядит 
как следующий ряд:

М онтмориллонит

?
1
1

дефектный хлорит

Неупорядоченный 
смешанослойный 
минерал хлорит- 
монтмориллони- 

тового ряда

Корренситоподобный минерал (цемент 
песчан.) или смешанослойный мине
рал хлорит-монтмориллонитового сос
тава с тенденцией к упорядоченности 

(аргиллиты)

дефектный хлорит

d(ooi) =  1 3 ,5  А (550° С), d{001) =  1 3 ,6 - 1 3 ,8  А (550° С) 
Увеличение давления и температуры

Хлорит
Т

Подобный ряд может реализоваться благодаря нарастанию концен
траций магния и железа, освобождающихся в результате растворения 
витрических и, возможно, фемических компонентов осадка. Об осадоч
ном генезисе корренситоподобного минерала, являющегося промежуточ
ным членом ряда монтмориллонит — хлорит, могут служить следующие 
факты: его ассоциация с гидрослюдой (в отличие от унальской свиты), 
что, по мнению А. Г. Коссовской и В. А. Дрица (1975), позволяет отли
чать корренситы осадочные от магматических. На генетической диаграм
ме корренситов (фиг. 5) корренситоподобный минерал орийской и таке- 
туирской свит (обр. 8, 6, 4, 2) попадает в поле осадочных пород.
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На возможность эпигенетического превращения монтмориллонита в 
хлорит через корренсит указывали Д. Сегонзак (Segonzac, 1970), 
В. Д. Шутов (1975) и др.

В то же время обращает на себя внимание отсутствие переходных 
минеральных фаз между монтмориллонитом и смешанослойным мине
ралом с преобладанием хлоритовых промежутков, а также между кор- 
ренситоподобным минералом и хлоритом. Возможно, это явление связа
но с малоинтенсивной гидротермальной проработкой данной толщи, ко
торая не улавливается другими путями. Следует указать, что японские

К20
Na20 + Ca0 
7 b

5 -

4-

3 -

Z-

7 -

I
I

Поле осадочных пород
I
I A 6 

* 2

Поле гидротермально-измененных a  ) магматических пород
ТО 20 \ 30 40 50 60 70 Fe0 + Fe203

Мд -корренсит ] Mg_Fe-корренсит MgO+FeO + Fe203

Фиг. 5. Генетические типы корренситоподобны х минералов древне 
ильпинской серии

исследователи К. Кимбара и Т. Судо (Kimbara, Sudo, 1973), изучавшие 
глинистые минералы хлоритовой группы (корренсит, разбухающий хло
рит, хлорит) в зоне II и III миоценовой формации зеленых туфов Япо
нии, предложили гидротермальный путь их образования. Однако они 
ссылаются на исследования Т. Иошимуры, который связывал образова
ние хлорита зоны III с аградацией монтмориллонита, расположенного 
выше, по разрезу в зоне I.

При рассмотрении глинистых минералов песчаников и аргиллитов 
видно, что независимо от того, происходило ли их образование гидро
термальным путем из растворов или путем трансформации, эти процес
сы наиболее активно прошли в цементе песчаников. Это связано с раз
личной пористостью песчаников и аргиллитов. Аргиллиты обладают зна
чительно меньшим, чем песчаники, свободным пространством для про
никновения интерстиционных и (или) гидротермальных растворов, а 
также для роста минералов с совершенной кристаллической структурой. 
Этим, по-видимому, объясняется недосыщенность глинистых минералов 
аргиллитов железом и магнием и, как следствие, меньшее значение па
раметра Ь триоктаэдрических минералов.

Таким образом, распределение глинистых минералов в вулканоген
но-осадочных отложениях Ильпинского полуострова в целом совпадает 
с зональностью глинистых минералов, характерных для регионального 
эпигенеза в областях окраинных зон континентов, выделенных А. Г. Кос- 
совской и В. Д. Шутовым (1975).
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литология
И ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ

№  1, 1 9  7  8  г .

УДК 552.313.8:552.53(470.56)

МИНЕРАЛОГИЧЕСКОЕ ИЗУЧЕНИЕ ПЕПЛОВОГО ТУФА 
ИЗ СОЛЕНОСНОЙ ТОЛЩИ КУПОЛА ИНДЕР
Т, Н. СОКОЛОВА, М. Я. КАЦ, Е . Ф. ДОЛГОПОЛЬСКАЯ

П роведено м инералогическое изучение разм ерно-плотностны х фракций 
пеплового ту ф а  из соленосной толщ и купола И ндер. Выделение ф ракций 
проводилось с помощ ью  м етода страт, впервы е примененного к р азд ел е
нию зерен разм ером  меньш е 0,1 мм. П рименение м етода  позволило вы де
лить в  плотностных ф ракц и ях  к а к  бы отдельны е стадии  перекри сталлиза
ции пеплового м атериала. П роведен количественный анализ гетерогенности 
минералов и м инеральны х агрегатов.

Одним из интересных объектов для изучения аутигенного силикатно
го минералообразования в эвапоритовых бассейнах являются пепловые 
прослои. Как известно, преобразование пеплового вещества дает четкий 
ряд стадийных минералов, которые можно использовать в качестве инди
каторов физико-химических и термодинамических условий среды. В свою 
очередь эти характеристики могут быть привлечены для суждения о ха
рактере постседиментационных преобразований солей, вмещающих пи
рокластические породы.

Объектом нашего изучения послужил один из прослоев пеплового 
туфа, встреченный в соленосной толще купола Индер. Впервые этот про
слой был установлен И. И. Халтуриной, В. М. Бочаровым и Н. П. Авро- 
вой в 1973 г. Как показали наши исследования (Соколова и др., 1976), 
основным породообразующим минералом пеплового туфа является лей- 
кофиллит — чрезвычайно редкий минерал, встреченный до этого только 
в лавах Везувия и туффитах горы Барчи.

Формирование лейкофиллита происходило на фоне гаммы парагене
тически связанных с ним преобразований породы в целом. Познание 
этих процессов невозможно без детального изучения всех акцессорных 
компонентов, связанных с раскристаллизацией и преобразованием вит- 
рокластического материала. Поэтому представлялось очень важным про
вести детальное изучение состава крупных фракций породы. Однако изу
чение последних в иммерсионных препаратах затруднено в связи с тем, 
что порода более чем на 90% представлена гидрослюдитизированными 
и монтмориллонитизированными частицами бывшей стекловатой массы. 
Поэтому предварительно было проведено разделение образца с по
мощью метода страт, разработанного М. Я. Кацем (1975, 1977). Далее 
в иммерсионных препаратах исследовались размерно-плотностные фрак
ции, что значительно облегчило их изучение.

МЕТОДИКА ИССЛЕДОВАНИЯ

Нерастворимый в воде остаток пеплового туфа без применения ка
кого-либо механического воздействия был подвергнут фракционирова
нию. Затем в пределах каждой фракции (>0,05 лш;0,05—0,03лш; 0,03—
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0,02 мм и 0,02—0,01 мм) были выделены методом страт плотностные 
фракции в области значений р = 2,3—2,6 г/см3 с шагом ~0,03 г!см3.

Как известно, метод страт основан на получении ступенчатого изме
нения плотности жидкости в сосуде. До сих пор этот метод применялся 
лишь для разделения крупных зерен размером ^ 0 ,1 0  мм (Кац, Долго
польская, 1976). В связи с тем что размер зерен пеплового туфа состав
лял 0,01—0,10 мм, методика разделения зерен по стратам была несколь
ко модернизирована. Деление фракций размером <0,05 мм проводи
лось не в конусе, как обычно, а в цилиндрах. На дно цилиндра после
довательно вводили рабочие жидкости, начиная с самой легкой, и полу
чали в цилиндре ступенчатое изменение плотности. Образец вводился 
в самую легкую жидкость, вместе с которой он оказывался наверху стол
ба жидкости в цилиндре. Зерна, падая вниз, задерживались на поверх
ности жидкости с большей, чем у них, плотностью. При длительном 
(в течение нескольких часов) процессе деления мелких зерен возможно 
образование тиксотропных агрегатов, которые периодически разруша
лись. В качестве рабочих жидкостей использовались смеси бромоформа 
с диметилформамидом в необходимых пропорциях. Техника подготовки 
рабочих жидкостей с необходимым шагом по плотности, последователь
ность проведения и некоторые другие детали экспериментов описаны 
ранее в указанных выше работах.

МИНЕРАЛОГО-ПЕТРОГРАФИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
РАЗМЕРНО-ПЛОТНОСТНЫХ ФРАКЦИИ ПЕПЛОВОГО ТУФА

Все фракции, выделенные с помощью метода страт, были просмотре
ны и изучены в иммерсионных препаратах; для большинства из них сде
ланы рентгендифрактограммы. Результаты минералогического изучения 
фракций представлены на фиг. 1. В табл. 1 и 2 дано количественное 
распределение минералов и минеральных агрегатов в размерных и раз
мерно-плотностных фракциях породы.

Среди продуктов перекристаллизации стекла и среди пепловых крис- 
таллокластов выделено несколько минеральных видов.

Монтмораллонитизированные стекла резко преобладают в самой 
крупной размерной фракции >0,05 мм в интервале плотности 2,30— 
2,33 г!см3, где они составляют до 95% фракции. С увеличением плотно
сти их содержание падает и при 2,445 г/см3 они исчезают. В более 
мелких фракциях содержание их незначительно, и, как правило, в одном 
и том же зерне можно наблюдать участки одновременной раскристал- 
лизации стекла до монтмориллонито- и слюдоподобного минерала. Такая 
же картина наблюдается и при размере зерен >0,05 мм в самых тяже
лых плотностных фракциях. Показатель преломления монтмориллони- 
тизированных стекол колеблется в пределах п '~  1,537—1,543. Как пра
вило, эти зерна окрашены в светло-желтый цвет. В скрещенных николях 
отчетливо видна структура раскристаллизации стекла в виде закручен
ных петель, вермикулитоподобных агрегатов, состоящих из отдельных 
пакетиков, иногда одинаково ориентированных и тогда наиболее отчет
ливо отличающихся от основной массы по светопреломлению. Часто 
зерна имеют тонкую петельчатую («вариолевую») или серпентиноподоб
ную структуру— участки более высоко двупреломляющие неравномерно 
распределены среди агрегатно-двупрелом ляющих в серых тонах. С уве
личением плотности (>2,41 г/см3) -.начинают преобладать гидрослюдити- 
зированные зерна, в которых лишь отдельные участки по характеру 
двупреломления можно отнести к монтмориллонитизированным.

Структурные взаимоотношения шдрослюдитизированных и монтмо- 
риллонитизированных участков в пределах одного и того же зерна сви
детельствуют о более ранней кристаллизации монтмориллонита. Гидро-
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Фиг. 1. М инералогическая характерисги ка  разм ерно-плотностны х ф ракций пеплового
туф а

слюдистые агрегаты срезают форменные элементы первичных монтмо- 
риллонитизированных участков стекол.

Присутствие монтмориллонитизированных стекол подтверждено дан
ными рентгеновского анализа (фиг. 2, а). Заслуживает внимание тот 
факт, что на дифрактограммах неориентированных препаратов крупных 
фракций (:>0,05 мм) в области значений 20=16—32° наблюдается до
вольно сильный фон повышенной интенсивности, свидетельствующий о 
присутствии аморфного вещества — стекла. При переходе к более тон
ким фракциям (0,03—0,02 и 0,02—0,01 мм) фон заметно снижается. Та
кая же картина наблюдается в пределах одной и той же размерной
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Количественное распределение минералов и минеральных агрегатов (%) во фракции пеплового туфа >0,05 м м  *
Т а б л и ц а  1

Плотность, г/глс* Частота
Монтмориллони-

тизированные
стекла

Гидрослюдити-
зированные

стекла

Калиевый полевой шпат
Кварц

пирогенный

аутогенный

аутогенный 
с пирогенным 

ядром
аутигенный 
по стеклу

с мелкими 
центрами 

кристаллизации

с крупными 
центрами 

кристаллизации

по контуру 
гидрослюдитизиро- 

ванных стекол

2,30 0 ,1 0 ,1 0,003 _ __. __
97 3
0,009 0 ,0 0 1 0 ,0 0 1

2,30—2,33 0 ,0 1 90 — — 3 — 7 —»
0,006 0 ,0 0 2 0 ,0 0 2

2 ,33 -2 ,37 0 ,0 1 60 — — 17 — — 23 —
0,03 0,03 0 ,0 2 0 ,0 0 2

2 ,3 7 -2 ,4 1 0 ,1 33 33 — 17 — 17 —
0 ,1 0 ,8 0,07 0,03

2,4 1-2 ,4 4 1 10 80 —. 7 — —- 3 —
38 7 1,5 1,5

2,44-2,48 49 __ 78 15 __ — 3 — 3
10 16 __ 1 7

2,48—2,52 34 __ 30 47 3 20
0,5 6 0 ,2 0 ,2

2,52-2,56 7 ■__, 7 87 — — 3 3
1,5 1,5

2,56—2,59 3 __ — 50 — — 50 — х —
0,06 0 ,2 3 — —

2,59-2,63 3 __ 2 — 5 93
1 0 ,2

2,63-2,67 1 — — ■ 83 17

• 1. Для каждой размерно-плотностной фракции указаны два числа: верхнее — процентное содержание зерен данного типа в размерных фракциях исходного образца, нижнее — 
то же в размерно-плотностных фракциях. х

2. Деление проводилось в одинаковых интервалах плотности. В таблицах приведены неодинаковые плотностные интервалы только за счет округления значений плотности до
0,01 г!см* в соответствии с погрешностями измерений. . .. .  .  А.

3. Для каждой плотностной фракции указана частота распределения по плотности зерен в исходном образце. Большие частоты (^>1%) имеют погрешности порядка о 10^ от 
указанных значений, малые частоты (*<1%) от опыта к опыту могут изменяться в несколько раз.
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фракции при смене монтмориллонитизированных обломков гидрослюди-
т и з и р о в а н н ы м и .

Гидрослюдитизированные стекла абсолютно преобладают во всех 
размерных фракциях в плотностных интервалах ~2,30—2,53 г/см3. 
Представлены они полуизотропными и слабо агрегатно-двупреломляю-

щими зернами с показателем преломле
ния п '=  1,540—1,555. Уменьшение свето
преломления части зерен в отдельных 
фракциях до п '~  1,537 связано либо с 
присутствием монтмориллонитизирован
ных участков, либо с присутствием в тех 
же зернах калиевого полевого шпата. 
Точный замер показателя преломления в* 
этих случаях затруднен. В целом наблю-

Фиг. 2. Д иф рактограм м ы  неориентированны х препаратов  
а — м онтм ориллонитизированны х зерен, б — гидрослю дитизированны х зерен

дается увеличение силы светопреломления гидрослюдитизированных сте
кол по мере увеличения плотностных характеристик. Ниже приведены 
значения среднего показателя преломления гидрослюдитизированных 
стекол во фракции 0,05—0,03 мм в зависимости от плотности.

р , г/см9 п'
2 ,3 — 2 ,3 3

2 ,3 3 —2 ,3 7
1 ,5 3 7 — 1 ,540
1 ,5 3 7 + 0 ,0 0 1
1 ,5 4 7 + 0 ,0 0 1
1 ,5 3 7 + 0 ,0 0 1

2 ,3 7 — 2 ,4 0
2 ,4 0 — 2 ,4 3
2 ,4 3 — 2 ,4 6
2 ,4 6 — 2 ,5 0
2 ,5 0 — 2 ,5 3

1 ,5 4 7 - 1 ,5 5 0  
1 ,5 5 3 — 1,555  

~ 1 ,555  
< 1 ,5 5 5  

1 ,5 4 0 — 1,555

Размерно-плотностная фракция 0,03—0,02 мм в интервале значений 
р~2,46—2,50 г/см3 была более дробно разделена с шагом — 0,01 г!см3. 
Результаты замеров показателей преломления для всех полученных при 
этом делении фракций показаны на фиг. 1 (врезка в центре). Поле пре
обладания гидрослюдитизированных зерен с наименьшими значениями 
л'~1,530—1,537 коррелируется с полем максимальной концентрации 
аутигенного калиевого полевого шпата, присутствующего в тех же 
зернах.

Данные рентгеновского анализа подтверждают присутствие диокта- 
эдрического слюдистого минерала, в структуре которого находятся монт- 
мориллонитовые межслои. Электронографическое изучение позволило 
отнести слюдистый минерал к политипу 1М. Характерной особенностью 
дифракционных картин является диффузность и плохое разрешение от
дельных рефлексов, в частности с rf =  3,53 и 3,07 А (см. фиг. 2, б). Отра
жение с d{ооз), равное 3,29—3,30 А, зафиксированное почти на всех диф- 
рактограммах гидрослюдитизированных стекол, позволяет отнести слю
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дистый минерал, развивающийся по стеклу, к лейкофиллиту, у которого 
толщина пакета составляет 9,85 А, а не 10 А, как у мусковита (Соколо
ва и др., 1976).

Как сказано выше, основной плотностной интервал распространения 
гидрослюдитизированных стекол составляет ~2,30—2,53 г/см3 (см. 
фиг. 1). Самые низкие значения плотности принадлежат зернам, в кото
рых наряду с гидрослюдитизированными участками присутствуют монт- 
мориллонитизированные, самые высокие (~2 ,55—2,60 г/см3), отмечен
ные во фракции 0,05—0,03 мм, характерны для лейкоксенизированных 
зерен.

Калиевые полевые шпаты четко разбиваются на две группы: пиро
генные с аутигенной каймой обрастания и аутигенные, развивающиеся 
как бы в «теле» пепловых частиц.

Пирогенные полевые шпаты, составляющие существенную часть пеп
ловых кристаллокластов, представлены исключительно санидином. Во 
многих зернах отчетливо видны следы растворения пирогенных кристал
лов и новообразованные каемки ортоклаза с иной оптической ориенти
ровкой и с показателем преломления, несколько меньшим, чем у пиро- 
тенного ядра. Плотностные свойства полевых шпатов этой группы ко
леблются в широких пределах от ~2,45 до ~2,63 г/см3, причем каждая 
размерно-плотностная фракция характеризуется своими предельными 
значениями р (см. фиг. 1). Довольно значительный разброс зерен калие
вых полевых шпатов по плотностным свойствам объясняется, с одной 
стороны, разной степенью растворения пирогенного ядра и соответствен
но разной долей аутигенной каймы обрастания, представленной более 
легким ортоклазом. С другой стороны, в эту группу, очевидно, попали 
и собственно аутигенные кристаллы калиевого полевого шпата, для ко
торых характерны жидкие, иногда очень обильные включения, пони
жающие плотностные значения зерен. Раздельный подсчет зерен калие
вого полевого шпата с преобладанием пирогенного ядра, с одной сторо
ны, и собственно аутигенного — с другой, не проводился. На фиг. 1 и в 
табл. 1 и 2 они помещены в графу «калиевый полевой шпат аутигенный 
с пирогенным ядром».

Вторую группу составляют аутигенные полевые шпаты, непосредст
венно развивающиеся в «теле» пепловых частиц. Наиболее представи
тельны они во фракциях >0,05 и 0,05—0,03 мм. В иммерсионных пре
паратах отчетливо видно развитие калиевого полевого шпата по монт- 
мориллонитизирова,иному и гидрослюдитизированному стеклу. В отдель
ных случаях полевой шпат образует «фенокристы», в других — 
кристалличность его менее выражена, и минерал как бы растекается по 
предварительно преобразованному базису. При просмотре в иммерсион
ных препаратах плотностных фракций самой мелкой размерности отме
чались отдельные гидрослюдитизцрованные зерна с заметно меньшим по
казателем преломления, чем у основной массы. Рентгеновский анализ 
таких фракций показал присутствие в них калиевого полевого шпата. 
Эту группу также характеризует широкий спектр плотностных характе
ристик в интервале ~ 2 ,3—2,6 г/см3.

Кварц. Разделение исходного образца на фракции в узких пределах 
плотности в широком плотностном интервале позволило выделить раз
мерно-плотностные фракции, обогащенные пирогенным и аутигенным 
кварцем. Максимальная концентрация пирогенного кварца отмечается 
во фракции 0,05—0,03 мм в интервале плотности ~2,56—2,60 г/см3 и во 
фракции >0,05 мм (0,05—0,07 мм) в интервале ~2,59—2,67 г/см3. Зер
на пирогенного кварца имеют характерную угловатую и оскольчато-непра
вильную форму. В большинстве своем они прозрачные, без каких-либо 
включений. Реже отмечаются зерна с обильными газовыми включения
ми, понижающими плотность кварца до разных значений. Показатель 
преломления пирогенного кварца не отклоняется от нормы.
122



Аутигенный кварц практически весь сосредоточен в самой крупной 
размерной фракции. Во фракциях <0,05 мм отмечаются лишь единич
ные его зерна. По плотностным характеристикам четко выделяются две 
группы: одна в интервале плотности ~2,33—2,44 г/см3, другая в интер
вале ~2,52—2,67 г/см3 (см. фиг. 1).

Представлен аутигенный кварц характерными розетковидными обра
зованиями с обильными жидкими включениями, приуроченными к цен
тральным частям зерен. Центром скелетного роста кварцевых агрегатов 
являются бурые сильно измененные и неопределимые образования раз
личного размера. Кварцевые «розетки» с крупными зародышевыми серд
цевинами, которые в процессе фракционирования образца часто выкра
шивались и не сохранились, сосредоточены в плотностном интервале 
~2,33—2,44 г/см3, а розетки с мелкими центрами кристаллизации — в 
интервале ~2,52—2,67 г/см3. Присутствие обильных жидких включений, 
а также агрегатность кварцевых новообразований явились причиной 
-сильно заниженных значений плотности по сравнению со справочными 
данными для оптически чистого кварца. Показатель преломления аути- 
генного кварца не отклоняется от нормы.

Промежуточную группу между этими двумя основными типами аути
генного .кварца составляют ги дро с л ю ди ти зир о в аии ые стекла с поликрис
талл ической оторочкой из аутигенного кварца. Такие зерна встречены 
лишь во фракции >0,05 мм в интервале плотности ~2,48—2,56 г/см3. 
Максимальное их содержание отмечено в интервале ~2,48—2,52 г/см3.

Халцедон. Во фракции 0,02—0,01 мм в плотностном интервале 
^  2,30—2,33 г/см3 встречены интересные зерна, почти целиком состоя
щие из округлых образований халцедона. В центре такие зерна имеют 
агрегатное двупреломление в серых тонах и характерную структуру 
раскристаллизации стекла. В процентном отношении доля таких агрега
тов ничтожна (см. табл. 2).

Цеолиты в очень незначительном количестве присутствуют во фрак
ции 0,05—0,03 мм, где они по своим оптическим и плотностным харак
теристикам подразделяются на две группы. В интервале плотности 
^  2,30—2,37 г/см3 — это пластинчатые кристаллы призматического об
лика; N g'=1,537, Np'=  1,522. В интервале ~2,37—2,46 г/см3— это изо
тропные цеолиты с п'сх. 1,543. Небольшое содержание цеолитов в породе 
не позволило провести их более детальное изучение.

ВЫВОДЫ

1. Минералогическое изучение размерно-плотностных фракций пеп
лового туфа, полученных с помощью метода страт, помогло более де
тально проследить характер изменения и перекристаллизации пеплово
го материала и как бы выделить в плотностных фракциях отдельные 
«стадии: более раннюю — монтмориллонитовую, затем последовательно 
гидрослюдистую — полевошпатовую — кварцевую — халцедоновую. Со
вместное присутствие в одном зерне монтмор1иллон1итизированных и гид- 
рослюдитиз!Ирова1Н|Ных участков, а также участков с преимущественным 
развитием калиевого полевого шпата, характер структурного взаимоот
ношения минеральных компонентов в пределах одного и того же зерна 
свидетельствуют о стадийности процесса перекристаллизации пепловых 
частиц. Сосуществование лейкофиллита и калиевого полевого шпата 
может являться следствием не только процесса последовательной спон
танно-стадийной раскристаллизации минералов, но и результатом пе
риодического подтока термальных вод, изменяющего щелочность — кис
лотность среды и направляющего процесс аутигенного минералообра- 
зования.

2. Впервые показана возможность применения метода страт к разде
лению минералов с размером зерен 0,1—0,01 мм на фракции в узких
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требуемых пределах плотности (с одинаковым или разным шагом 
^ 0 ,0 3  г/см*) для количественного анализа гетерогенности минералов. 
Применение этого метода позволило провести также количественный 
анализ гетерогенности и тех минералов, содержание которых в породе 
составляет доли процента. Также впервые показаны перспективы ис
пользования метода страт для детального анализа различных типов ми
неральных агрегатов (тех же размеров), отражающих динамику рас- 
кристаллизации стекол.
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№  1 , 1 9 7 8  г.
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ОБЩИЕ ПРИНЦИПЫ КЛАССИФИКАЦИИ И НОМЕНКЛАТУРЫ 
ВЗРЫВНЫХ БРЕКЧИИ И ИМПАКТИТОВ

В . Л. МАСАЙТИС, А. И. РАЙХЛИН, Т. В. СЕ ЛИВ АЙОВСКАЯ

П р едл агается  схем а классиф икации  и номенклатуры  взры вны х брекчий 
и им пактитов, которая  учиты вает разм еры  и тип облом ков, тип матрицы, 
их количественны е соотнош ения и степень перемеш ивания исходного м а
тери ала . Увеличение степени его раздробленности  и увеличение количества 
стекла или продуктов его изменения в целом отречает более высокой степе
ни п реобразования пород в результате  ударного м етам орф изм а и п лав 
ления.

В результате специализированных геологических исследований в по
следние десятилетия на всех континентах выявлены многочисленные 
круговые морфоструктуры — древние метеоритные кратеры и их погре
бенные или значительно эродированные аналоги — астроблемы (Dence, 
1972; Engelhardt, 19741§2, и др.).

Эти структуры в большинстве случаев заполнены горными породами 
особого класса — взрывными брекчиями и импактитами1 (от слова 
impact — ударять, дробить, разрушать), образовавшимися в результате 
сугубо экзогенных процессов — высокоскоростных соударений малых 
космических тел с земной поверхностью. Эти породы, несущие призна
ки воздействия мощной (десятки и сотни кбар) ударной волны, ранее 
нередко рассматривались как тектониты, различные осадочные и магма
тические породы.

Объемы выявленных и закартированных импактитов и брекчий до
стигают в отдельных кратерах многих тысяч кубических километров 
(Масайтис, 1975; Масайтис и др., 1975; Райхлин и др., 1976; Engelhardt, 
1971, и др.). Сходные по текстурно-структурным особенностям породы 
образуют поверхностный слой Луны, формировавшийся в условиях дли
тельной метеоритной бомбардировки (Флоренский и др., 1975; Roberts, 
1966; Heiken et al., 1973, и др.).

Становится очевидной необходимость выделения специфического 
класса горных пород, возникших в условиях ударно-взрывного породо- 
образования — коптогенеза (Масайтис, 1976) и принципиально отли
чающихся по особенностям вещественного состава и структуры от оса
дочных, вулканогенно-осадочных,, магматических, метаморфических и 
других пород. Вопросы классификации и номенклатуры этого класса 
пород лишь в незначительной степени затрагивались в литературе (En
gelhardt, 197412; Stoffler, 1973; Chao, 1973, и др.), частично они были 
рассмотрены и в ряде работ авторов.

Предварительный анализ наблюдений, сделанных нами и другими 
исследователями в астроблемах на территории СССР, а также материа

1 И м пактитам и  (N in in g er, 1956; F rench , 1968, и др .) назы ваю тся  породы, явл яю 
щ иеся продуктам и частичного или полного плавления и состоящ ие из полиминераль- 
ного стекла и облом ков пород и м инералов.
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лов по зарубежным объектам такого типа позволяет обсудить вопрос о 
принципах классификации и номенклатуры взрывных брекчий и импак- 
титов и предложить некоторые их варианты, исходя из общей модели 
кратерообразования (табл, 1).

Т а б л и ц а  1
Принципиальная схема модели преобразований материнских пород 

при формировании ударного кратера

Выделяются три группы образований, различающихся по условиям: 
их залегания и степени ударного превращения исходных осадочных, из
верженных или метаморфических пород:

1) брекчированные породы и брекчии цоколя метеоритного кратера,, 
или астроблемы, образовавшиеся на месте залегания или частично испы
тавшие связные перемещения без перемешивания материала (автохтон
ные) ;

2) брекчии, заполняющие кратер, образующие покров выбросов и 
являющиеся перемещенными образованиями (аллохтонные);

3) импактиты, образующие самостоятельные тела, а также входя
щие в состав перемещенных брекчий или брекчированных пород цоколя 
(аллохтонные и автохтонные) и состоящие более чем на 10% из импакт- 
ного стекла или продуктов его преобразования (фигура).

Поскольку всем перечисленным образованиям присущи‘структурно
текстурные признаки различных обломочных, вулканогенно-осадочных и 
вулканических пород и тектонитов, при описании взрывных брекчий и 
импактитов целесообразно использовать некоторые принципы классифи
кации и номенклатуры, применяемые по отношению к соответствующим 
группам осадочных, изверженных и метаморфических пород (Завариц-
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кий, 1956; Вассоевич, 1958; Атлас текстур и структур..., 1962; Половин- 
кина, 1966; Классификация..., 1970; Higgins, 1971, и др.).

Схема генетических соотношений разных типов брекчий и импактитов 
может быть представлена в виде табл. 1. Преобразованные (1) и ibhobb 
возникшие (2) породы могут быть классифицированы (табл. 2) в зави
симости от типа обломков (литокласты, кристаллокласты, витрокла- 
сты), их размеров, типа заключающей их матрицы (обломочный матери
ал или стекло), количественных и текстурно-структурных соотношений

С хема строения взры вного м етеоритного кратера  (астробле-
мы)

1 — породы  цоколя к ратера, 2 — автохтонны е брекчии, 3 —  а л 
лохтонны е брекчии, 4 — импактиты , 5 — перекры ваю щ ие 

породы

этих компонентов и степени перемешивания исходного материала, в зна
чительной степени определяющейся масштабами его перемещения при 
кратерообразовании. Увеличение степени раздробленности материала и 
увеличение количества стекла или продуктов его изменения в целом от
вечают более высокой степени преобразования породы в соответствии с 
увеличением воздействия ударного метаморфизма и интенсивности плав
ления.

Среди разрушенных взрывной волной неперемещенных пород (ауто
генной брекчии), в зависимости от характера ударных преобразований, 
могут быть выделены трещиноватые породы и в различной степени брек- 
чированные (частично смятые), нередко сцементированные и сохранив
шие связность. Они образуются обычно при относительно слабом удар
ном воздействии. Исходя из степени дезинтеграции исходного материала 
(гранулометрического состава обломков), брекчцрованные породы могут 
быть описаны как горная мука (размер обломков 0,25—2 мм), дресвя
ная брекчия (0,2—1,0 см), щебенчатая брекчия (1—20 см), глыбовая 
брекчия (0,2—1 м) и мегабрекчия (1 —100 м).

При более интенсивном ударном сжатии, приводящем к смещению 
отдельных фрагментов породы без существенного перемешивания мате
риала, возникают коптокатаклазиты2. Они характеризуются, как пра
вило, линзовидно-полосчатой, флюидальной, пятнистой текстурами. В от
дельных случаях в коптокатаклазитах наряду с сохранившимися блока
ми исходных пород появляются участки и маломощные линзы стекол 
фрикционного плавления (псевдотахилитовых стекол), испытавших не
значительные перемещения. Коптокатаклазиты с признаками течения и 
дифференциации обломочного материала иногда образуют самостоятель
ные инъекционные жилы, пронизывающие породы аутигенной брекчии 
в основании кратеров.

Коптокатаклазиты образуются только по плотным породам и отлича
ются от тектонокатаклазитов наличием признаков ударного метамор-

2 Т. е. катаклази ровадн ы е в результате у дар а  породы (от греч. «копто» — ударять, 
др о б и ть).
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принципиальная схема классификации взрывных брекчий и импактитов
Т а б л и ц а  2

Характер нахождения

Уменьшение раз
меров и увели

чение количества 
обломков

Агрегатный состав обломков и частиц (1) и матрицы (2)

1. л. к 1. л, к, в 1. л, к, в 1. Л, К 1. р

2. (К) 2. (К. В) 2. (К, в) 2. С 2. с

Неперемещенный или незна
чительно перемещенный 
(аутигенный) материал

\{

Брекчированные породы, 
брекчии, коптокатаклази- 
ты

Горная мука

К оптокатаклазиты  со стек
лом

П севдотахилиты
Массивные им

пактиты 
(I рода)

Перемещенный (аллотиген- 
ный) материал

\{

Мегабрекчии и глыбовые 
брекчии

Щ ебенчатые брекчии 
Дресвяные брекчии

Мегабрекчии и глыбовые 
брекчии со стеклом 

Щ ебенчатые брекчии со 
стеклом

Дресвяные брекчии со стек
лом

Обломочные
импактиты

Массивные импактиты (II рода)

Увеличение степени ударного метаморфизма 
(количества стекла)

Л — литокласгы, К — кристаллокласты, В — витрокласты, С — нмпактное полиминеральное, в отдельных случаях мономинеральное стекло ■ продукты его кристаллизации 
и изменения, Р — реликтовые минералы и их агрегаты. В скобках — тонко дисперсное состояние того же материала в матрице.



физма минералов (Chao, 1967; Engelhardt, Stoffler, 1968; Stoffler, 1971, 
и др.)* Особую разновидность коптокатаклазитов представляют ударно- 
литифицированные первоначально несцементированные породы, приоб
ретающие связанность под влиянием сжатия.

В различной степени раздробленный, перемешанный и перемещенный 
при взрыве материал горных пород (аллохтонная брекчия) может на
ходиться как в рыхлом, так и в литифицированном состоянии.

В зависимости от степени перемешивания могут выделяться мономик- 
товые и полимиктовые аллохтонные брекчии. Размерность обломков оп
ределяет отнесение этих пород к коптокластиту (размер обломков менее 
2 мм) у дресвяной брекчии (размер 2—10 мм) у щебенчатой брекчии (раз
мер 1—20 см) у глыбовой брекчии (размер глыб и обломков от 20 см до 
1 м)у мегабрекчии (размер глыб от 1 до 100 м) и клиппеновой брекчии 
(размер свыше 100 м). Поскольку в составе брекчий обычно присут
ствуют обломки разной размерности, при отнесении породы к той или 
иной разновидности следует исходить из размеров преобладающего по 
объему обломочного материала, который может быть как мономиктовым, 
так и полимиктовым.

Взрывные аллохтонные брекчии существенно отличаются от осадоч
ных брекчий по ряду признаков:

1) они сложены обломками и глыбами пород, несущими признаки 
интенсивного динамического воздействия — ударного метаморфизма (на
личие в минералах пластических деформаций — планарных элементов, 
деформационных полос, полос смятия, появление минералов с разрушен
ной кристаллической структурой, превращенных в изотропную стекло
подобную фазу без расплавления; в отдельных случаях отмечаются 
оплавленные обломки пород, конусы разрушения и т. п.);

2) цементом взрывных брекчий обычно является сингенетичный тон
кодисперсный материал того же состава, иногда с примесью фрагментов 
полиминерального стекла; в осадочных брекчиях связующее вещество, 
как правило, эпигенетично по отношению к обломкам и представлено 
минералами, выпадающими из растворов;

3) во взрывных брекчиях практически отсутствует сортировка мате
риала и слоистость; обычно не наблюдается какой-либо ориентировки 
в расположении уплощенных обломков; отсутствуют перерывы;

4) для большинства перемещенных взрывных брекчий характерна 
высокая степень перемешивания материала.

Взрывные брекчии по общему облику наиболее близки к эксплозив
ным и тектоническим брекчиям, но существенно отличаются от них усло
виями залегания и наличием признаков ударного метаморфизма слагаю
щих обломков.

Помимо обломков пород, испытавших дезинтеграцию и ударный ме
таморфизм низких ступеней по Штоффлеру (Stoffler, 1971), в аллоген
ной брекчии могут присутствовать (в количестве до 10%) продукты 
ударного плавления — фрагменты различных стекол, как мономинераль- 
ных (главным образом по кварцу и полевым шпатам), так и полимине- 
ральных, возникших в результате плавления всей породы. При увеличе
нии количества стекла осуществляется переход к импактитам с обло
мочной текстурой — зювитам.

Зювиты (suevit), впервые описанные в кратере Рис (Preuss, 1969), 
представляют собой литифицированную брекчию, состоящую из облом
ков импактного стекла, частично измененного, а также фрагментов раз
личных пород и минералов. Этот материал в известной степени может 
сопоставляться с лунным реголитом, являющимся несцементированным 
продуктом многократных ударных воздействий, дробления и переотло- 
жения в условиях вакуума (Джеймс, 1975; Финней и др., 1975; Lindsay, 
1972; Heiken et al., 1973, и др.). 9

9  Литология и полезные ископаемые, № 1 129



Исходя из количественного соотношения обломков стекол, пород и 
минералов3, предлагается выделять различные литолого-петрографиче- 
ские типы зювитов (табл. 3).

Основные типы зювитов, между которыми существуют различные пе
реходы, в свою очередь могут быть подразделены на разновидности в 
зависимости от преобладающего размера обломков. Здесь используются 
градации по размеру обломочного материала, предложенные в ряде 
классификаций осадочно-вулканогенных (пирокластических) пород 
(Ботвинкина, 1974; Малеев, 1975, и др.): мелкообломочные (<0,25 мм), 
среднеобломочные (0,25—0,5 мм), крупнообломочные (0,5—2 мм), гру
бообломочные (2—10 мм), лапиллиевые (10—30 мм), агломератовые 
(30—200 мм) и глыбовые (>200 мм).

Т а б л и ц а  3
Схема петрографической классификации зювитов

Типы

Количество обломков, %

витрокласты
кристаллоклас- 

ты **, грано
класты ***

литокласты

В итрокластические 75— 90 < 1 0 < 1 0
Л ито-витрокластические * 50— 75 < 1 0 10— 50
Витро-литокластические * 10— 50 < 1 0 50— 75
К ристалло-витрокластические * 50— 75 10— 50 < 1 0
В итро-кристаллокластические * 10— 50 50— 75 < 1 0
Грано-витрокластические * 50— 75 10— 50 < 1 0
Витро-гранокластические * 10— 50 50— 75 < 1 0

* В двухчленном названии зювитов учитывается присутствие двух ведущих компонентов, составля
ющих в сумме не менее 90%, при этом на второе место ставится преобладающий компонент. Если содер
жание третьего компонента превышает 10%, то название становится трехчленным, причем обозначения 
компонентов располагаются в порядке возрастания их роли в составе породы.

** Кристаллскласты — обломки минералов, возникающие при дезинтеграции кристаллических пород.
*** Гранокласты —минеральные зерна (обычно окатанные), возникшие при дезинтеграции псаммитовых 

осадочных пород.

Вместе с тем несовершенная сортировка, свойственная большинству 
обломочных пород, заполняющих астроблемы, дает возможность лишь 
грубого расчленения зювитов по преобладающему размеру обломочного 
материала. Таким образом, полное название породы складывается из 
определения размерности обломочного материала и его агрегатного со
стояния (например, грубообломочный кристалло-витрокластический 
зювит).

При дальнейшем подразделении могут учитываться и такие второ
степенные признаки, как степень цементации (рыхлые или литифициро- 
ванные, спекшиеся), состав цемента (стекловато-обломочный, обломоч
но-стекловатый), состав литоидных обломков и степень их ударного 
метаморфизма, степень пластичности (хрупкости) частиц стекла в мо
мент захоронения, их форма, текстурные и структурные особенности по
род, в частности сортированность материала, его псевдостратификация, 
последующие изменения и т. д. Все эти признаки в той или иной степени 
отражают конкретные условия преобразования, транспортировки и отло
жения материала.

Массивные импактиты, состоящие более чем на 10% из стекол удар
ного происхождения, подразделяются следующим образом: 1) образо
ванные мономинеральными стеклами или продуктами их кристаллиза

3 П оскольку разм ер  частиц дисперсного м атериала, из которого состоит цемент, не 
превы ш ает 0,01 мм и, следовательно, количество цем ента от общ его объем а породы  
со ставляет  обычно первы е проценты  и редко превы ш ает 5— 7% ; содерж ание всех облом 
ков принимается за 100% .
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ции и сохранившие текстурные особенности первичных пород (импак- 
титы I рода); 2) образованные полиминеральными стеклами или продук
тами их кристаллизации и полностью утратившие текстурные особенности 
первичных пород (импактиты II рода). Импактиты I рода являются ре
зультатом ударного плавления исходных пород без последующего пере
мешивания. К ним практически относятся все породы высоких ступеней 
ударного метаморфизма. Импактиты II рода возникают при значитель
ном перемешивании расплава при его перемещении. Хотя породы, со
держащие свыше 10% стекла, по принимаемой схеме могут быть отне
сены к импактитам, в большинстве случаев его количество в этом типе 
пород составляет свыше 50—60%.

Импактиты I рода могут именоваться в зависимости от состава ис
ходных пород ударно-витрифицированными гранитами, гнейсами и др. 
Иногда встречаются породы, промежуточные между импактитами I и 
II рода, отражающие промежуточные стадии перемешивания расплав
ленных исходных пород и обладающие сложными такситовыми тексту
рами, в которых отражаются пластическое течение, раздробление и не
полное перемешивание материала.

Массивные импактиты II рода, матрица которых образована полими- 
неральным стеклом или продуктами его преобразования, известны в 
ряде астроблем под особыми названиями (кярнаиты, дореиты, тагамиты 
и Др.)* Они могут подразделяться по петрографическим признакам — сте
пени раскристаллизации стекла и характеру его соотношений с вклю
ченными в него обломками минералов, отражающим физико-химические 
условия образования и кристаллизации импактного расплава, т. е. ис
ходную температуру и скорость охлаждения, которые влияют как на 
возникновение и рост кристаллических индивидов, так и на взаимодей
ствие расплава с включенными обломками (Селивановская, 1977). 
В большинстве случаев импактиты возникают за счет плотных извер
женных и метаморфических пород, наследуя основные особенности их 
валового химического состава. Включенные обломки минералов и пород 
в большинстве случаев являются «родственными» по отношению к со
ставу силикатной матрицы, реже они принадлежат к «чуждым» обра
зованиям (например, обломки карбонатных пород и др.)* По типу мат
рицы могут быть выделены гологиалиновые, гемикристаллические и го
локристаллические породы, в свою очередь подразделяющиеся на 
подтипы по количественным соотношениям микролитов и стекла или 
продуктов его девитрификации. От гологиалинового к голокристалличе
скому типу постепенно возрастает и степень реакционных взаимодейст
вий расплавов с мелкими (менее 0,5 мм) включениями; в голокристал
лических импактитах последние обычно в значительной степени преоб
разованы и сохранились в виде «теней».

При петрографическом описании массивных импактитов и их даль
нейшем подразделении могут учитываться также различные текстурные 
и структурные особенности, например пористость, атакситовая и флюи- 
дальная текстуры, количество и состав крупных и мелких включений, 
микроструктура матрицы, состав микролитов, вторичные изменения стек
ла и др., т. е. особенности, характерные для многих изверженных пород, 
также застывавших из силикатных расплавов.

Исследование динамики формирования импактитов и взрывных брек
чий, исходя из модели кратерообразования, может в дальнейшем позво
лить подразделить различные типы и группы пород не только по усло
виям залегания, структурным и вещественным признакам, но и по усло
виям транспортировки и отложения расплавленного и раздробленного 
материала. Эти условия могут определяться температурой переносимого 
материала и подвижной транспортирующей среды, ее скоростью, вяз
костью, режимом движения и охлаждения, траекторией и способом осаж
дения материала и т. д. Должны быть приняты во внимание явления
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конденсации паров и газов и участие водных масс в переносе и отложе
нии, оползневые процессы и др. Соответственно можно выделить раз
личающиеся по «фациальным» условиям ассоциации тех или иных по
род. Следует различать образования, сформировавшиеся в наземных 
условиях, а также в условиях мелководья при смешении материала, 
перенесенного во взрывном облаке и катастрофическими потоками воды. 
Особую группу составляют породы, возникшие в результате перемыва 
и переотложения уже сформировавшихся толщ импактитов и брекчий.

Сопоставление различных типов горных пород из земных метеорит
ных кратеров и астроблем с образцами пород, доставленных с Луны, 
показывает, что между ними имеется много общего в структурных осо
бенностях, связанных со сходством условий ударно-взрывного породо- 
образования (Chao, 1973; Stoffler, 1973, и др.). Вместе с тем исходный 
состав первичных пород лунной коры, многократность ударных воздей
ствий, глубокий вакуум—,все это несомненно отличает условия копто- 
генеза на поверхностях обеих планет. Тем не менее представляется, что 
в обоих случаях могут использоваться единые подходы к классификации 
и номенклатуре импактитов и брекчий. Следует, конечно, иметь в виду, 
что сопоставление литологических особенностей пород из лунных и зем
ных кратеров должно вестись в одном масштабе. В настоящее время в 
этом заключается наибольшая трудность такого сопоставления, так как 
частицы или образцы исследуемых лунных пород в целом пока еще не
соизмеримы по размерам с изучаемыми в астроблемах телами импак
титов и брекчий.

Уточнение классификационных признаков и упорядочение номенкла
туры взрывных брекчий и импактитов необходимо для правильной их 
диагностики, а также в целях сопоставления однотипных пород, нередко 
описываемых в разных астроблемах под разными названиями или же 
ошибочно под названием различных вулканических, вулканогенно-оса
дочных и других пород. Например, в Попигайской астроблеме (Сибирь) 
эти брекчии описывались как вулканические, в Машиногорской (Псков
ская область) — как брекчии трения, в Каменской (Восточный Дон
басс) — как агломерат и т. д.

Массивные импактиты описывались как андезиты (Попигайская), 
трахиандезиты (Болтышская астроблема, район Кировограда), монцо- 
ниты (астроблема Маникуаган, Канада) и т. д.

Изучение внутренней структуры астроблем, их картирование как на 
поверхности, так и на глубине и выяснение условий их образования так
же требуют однообразия в понимании терминов и их использовании.
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ПОДВОДНОЕ ВЫВЕТРИВАНИЕ СТЕКЛОВАТЫХ БАЗАЛЬТОВ
НА ДНЕ ОКЕАНА

В. Б. КУРНОСОВ, Н. С. СКОРНЯКОВ А, Я . О. МУРДМАА,
Г. Л . КАШИНЦЕВ, Г. А . ПАРНОВ, А. Я . ШЕВЧЕНКО

Один из актуальных вопросов литологии, требующих дальнейшей 
разработки,— изучение интенсивности и стадийности минералообразова- 
ния при подводном выветривании базальтовых вулканических стекол и 
возможной роли продуктов их изменения в глинообразовании на океани
ческом дне.

Перспективный путь решения проблемы состоит в детальных мине
ралогических и геохимических исследованиях вторичных изменений об
разцов базальта, поднятых со дна океана. Изучались образцы стекло
ватых базальтовых лав, собранных в экспедициях и/с «Витязь» в Ин
дийском (ст. 5327 и 4577) и Тихом '(ст. 5968 и 6298) океанах. Образцы 
базальтов со станций 5327 и 5968 отражают нормальные условия вывет
ривания под действием морской воды, изменение же базальтов со стан
ций 4577 и 6298 происходило, по-видимому, в условиях слабых гидротер
мальных проявлений.

М Е Т О Д И К А  И С С Л Е Д О В А Н И И

Для изучения образцов применялся комплекс методов: петрографи
ческий, химический (силикатный) анализ, рентгеновская дифрактомет- 
рия, инфракрасная спектроскопия и изучение образцов с помощью ска
нирующего микроскопа. Изучение шлифов, химические анализы и элек
тронная микроскопия выполнены в Институте океанологии АН СССР. 
Исследования образцов дифракционными и спектральными методами 
проведены в лабораториях Дальневосточного геологического института 
ДВНЦ АН СССР. Рентгеновская дифрактометрия осуществлялась на 
дифрактометре ДРОН-1,5 с щелями 0,5—1; 1; 0,5 мм с медным излучени
ем и скоростью вращения счетчика 20=1 град/мин. Инфракрасные спек
тры поглощения получены на приборе UR-20 с таблеток, приготовлен
ных из смеси исследуемого вещества и КВг.

В Ы В Е Т Р И В А Н И Е  С ТЕК Л О В А ТЫ Х  Б А ЗА Л Ь Т О В  
П О Д  Д Е Й С Т В И Е М  М О РС К О Й  В О Д Ы

Для изучения процессов изменения базальтовых стекол под действи
ем морской воды были взяты образцы толеитового и субщелочного ба
зальтов со станций 5327 и 5968. На станции 5327, расположенной в осе
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вой зоне Центрально-Индийского хребта, относящегося к системе сре
динно-океанических хребтов (34°17' ю. ш., 77°56' в. д.), с глубин 3080 м 
драгой были подняты крупные фрагменты подушечных лав с мощной 
(0,5—5 см) стекловатой коркой. Породы представляют собой низкока
лиевые толеитовые (таблица) оливиновые и безоливиновые базальты

Химический состав базальтов

Компоненты l 2 3 4

S i0 2 4 9 ,9 2 49 ,31 50 ,5 6 46 ,3 6
т ю 2 1 ,05 0 ,9 5 0 ,7 1 2 ,4 6
А120 3 17 ,68 18 ,89 1 4 ,0 8 12 ,89
F e20 3 0 ,5 4 0 ,7 0 0 ,6 1 2 ,1 7
FeO 6 ,6 3 6 ,6 8 9 ,6 3 12 ,57
CaO 12,76 1 2 ,86 11 ,76 9 ,3 0
MgO 7 ,9 2 7 ,7 5 10 ,6 0 8 ,1 7
MnO 0 ,1 3 0 ,1 8 0 ,1 7 0 ,2 2
Р 2Об 0 ,0 8 He обн. 0 ,0 6 0 ,5 0
Na20 2 ,2 4 2 ,2 4 1 ,5 0 3 ,1 9
K20 0 ,1 8 0 ,1 9 0 ,0 8 1 ,3 7
h 2o + 0 ,21 0 ,2 3 0 ,1 6 0 ,7 7H 2cr 0 ,1 6 0 ,1 7 0 ,0 4 2 ,0 1
С у м м а 9 9 ,5 0 9 9 ,9 4 99 ,9 6 9 9 ,9 8

П р и м е ч а н и е :  1 — ст. 5327 — стекловатая корка шаровой лавы (Чернышева, 1970); 2 — ст. 5327— 
Сезоливиновый базальт (Чернышева, 1970); 3 — ст. 4577/1 — гиалобазальт (Кашинцев, 1975); 4 — ст.
€298-62 — плитка оливинового базальта (Мурдмаа и др., 1973).

(Чернышева, 1970). Нами исследовалась стекловатая корка плагиокла- 
зового базальта. Она сложена свежим неизмененным стеклом 
(обр. 5327-А), содержащим микролиты плагиоклаза, и имеет гиалопели- 
товую структуру. С поверхности стекловатая корка покрыта тонкой плен
кой отбеленного вещества (обр. 5327-Б).

На станциях 5968-1 и 5968-20, расположенных в межгорной ложбине 
на глубинах 4985—5070 м (19°45' ю. ш., 16Г59' з. д.), к западу от о-ва 
Раратонга, трубками с поверхности осадка и с горизонта 10—10,5 см 
были подняты плитчатые железомарганцевые конкреции, ядрами кото
рых служили обломки гиалобазальта.

Плитчатый обломок оливинового гиалобазальта (ст. 5968-1) имеет 
зональное строение. Снизу вверх в нем выделяется зона темно-бурого 
стекла вариолитовой структуры, зона светло-коричневого стекла (обр. 
5968-1 А) с редкими варнолями моноклинного пироксена и кристалла
ми оливина. Выше располагается зона (обр. 5968-В) палагонитизиро- 
ванного стекла мощностью 0,5—1 см, покрытого тонкой пленкой отбе
ленного вещества (обр. 5968-1 Г).

Образец со ст. 5968-20 представляет собой обломок изотропного свет
ло-коричневого стекла с коркой палагонитизации (обр. 5968-20А). К со
жалению, мы не располагаем данными о химическом составе этих лав, 
однако можно отметить, что эта станция расположена в области широ
кого развития щелочного базальтоидного магматизма (Прокопцев, 
Мурдмаа, 1970).

Результаты рентгеновских и спектральных (ИКС) исследований стек
ловатых лав (обр. 5968-20А, 5968-1А и 5327-А) показывают их идентич
ность (фиг. 1, 2). Они состоят из рентгеноаморфного вещества, иногда 
(обр. 5327-А и 5968-1А) с небольшой примесью кварца (4,25 и 3,33 А). 
В образце 5327-А отмечена примесь полевых шпатов (3,19 А). В перечис
ленных образцах по наличию в ИК-спектрах области валентных колеба
ний молекул Н20, выраженной в виде широкой полосы поглощения с мак
симумом при 3440 см- 1 (см. фиг. 2), установлена только адсорбирован
ная вода.
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В верхней отбеленной пленке на образце толеитового базальта (обр. 
5327-Б), покрывающей неизмененное стекло, устанавливается смешано- 
слойный хлорит-монтмориллонитовый (вермикулитовый) минерал и не
большое количество филлипсита (см. фиг. 1).

Фиг. 1. Рентгенодиф рактограм м ы  образцов  со станций 5327
и 5968

а — в воздуш но-сухом  состоянии, б — насыщ енные этилен
гликолем, в — прокаленны е при 500— 550° С в течение 1—

3 час

Небольшая примесь смешанослойного гидрослюдисто-монтморилло- 
нитового или хлорит-монтмориллонитового (вермикулитового) минерала 
на общем сильном аморфном фоне отмечена в палагонитизированном
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стекле (обр. 5968-1В и 5968-20А) и верхней отбеленной пленке (обр. 
5968-1 Г) щелочных базальтов со дна Тихого океана. Кроме того, в обр. 
5968-20А и 5968-1Г проявляется филлипсит. По данным ИКС, образцы 
5968-1 В, 5968-1Г и 5968-20А сходны, но довольно сильно отличаются 
от образцов свежих стекло
ватых базальтов (5327-А, K B r  | N c b L  | L i P

5968-20 и 5968-1 А). В ИК- ц 5 6 7 б\ д // /з /5 /7  \ 32 зч зб 38-iof
спектрах образцов 5968-1В, ............................................... ..............  'см'1
5968-1Г и 5968-20А (см. 
фиг. 2) заметно сужается 
полоса поглощения (макси
мум поглощения при
1040 см*1), связанная с ва
лентными колебаниями 
кремнекислородного тетра
эдра S i04. Кроме того, рез
ко возрастает интенсивность 
и меняется характер полосы 
поглощения, расположенной 
в области 3000—3700 см-1.
Она имеет два максимума 
при 3440 и 3560 см-1 и поз
воляет утверждать о нали
чии В образцах структурной ф иг 2. Инфракрасные спектры образцов со ст. 
ВОДЫ. w  5327 и 5968

Приведенные данные 
свидетельствуют о слабом
изменении массивных стекловатых лав под действием морской воды. Как 
правило, глино-и цеолитообразо1ва1ние приурочено лишь к тонким поверх
ностным пленкам или корочкам на неизмененной породе. Несколько 
глубже этот процесс проходит в палагонитизированном базальте, но и 
здесь основная масса породы состоит из рентгеноаморфного стекла.

ИЗМЕНЕНИЕ СТЕКЛОВАТЫХ БАЗАЛЬТОВ 
В УСЛОВИЯХ СЛАБОГО ВОЗДЕЙСТВИЯ ГИДРОТЕРМ

Для выяснения характера взаимодействия базальтов с морской во
дой в условиях гидротермальных проявлений были изучены образцы на 
станциях 4577 и 6298-62.

Со ст. 4577 (26°19' ю. ш., 90о00' в. д.) исследовался образец толеито- 
вого базальта (см. таблицу), поднятого у восточного подножья Восточ
но-Индийского хребта с глубины 4800 м (Коржинский, 1962; Безруков 
и др., 1966). Это эллипсоидальный фрагмент подушечного гиалобазаль
та, разбитого серией микротрещин на угловатые обломки размером от 
долей миллиметра до 2—5 см (Кашинцев, 1975). Зальбанды трещин вы
полнены плотными белыми корочками (фиг. 3, зона 4), иногда с при
месью рыхлого белого вещества.

Строение обломков гиалобазальта зональное. В центре их сохрани
лось свежее слабоанизотропное стекло (см. фиг. 3, зона 1) с микроли
тами плагиоклаза (лабрадор-битовнита) и редкими изометрическими 
кристаллами оливина (Коржинский, 1962). Химический состав породы 
приведен в таблице. Свежее стекло окружено зональным палагонитом, 
состоящим из тонко чередующихся концентров бурого и зеленого стекла. 
Палагонитизация отмечена и по микротрещинам, рассекающим све
жее стекло. Участками палагонитизированное стекло замещено фосфа
том (см. фиг. 3, зона 6). Фосфатизация стекла — несомненное свидетель
ство поствулканических гидротермальных проявлений в районе излияния
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базальтов. Абсолютный возраст гиалобазальта, по данным калий-арго- 
нового метода, 50—60 млн. лет (Безруков и др., 1966).

По данным дифрактометрии, палагонитизированное стекло (зоны 2 
и 3, см. фиг. 3) состоит в основной своей массе из аморфного вещества и 
небольшой примеси смешанослойного гидрослюдисто-монтмориллонито- 
вого и хлорит-монтмориллонитового (вермикулитового) вещества 
(фиг. 4). В образцах зоны ритмически зонального палагонита (зона 3, 
обр. 4577/3 и 4577/4) на дифрактограммах появляется слабый 7 А-реф- 
лекс, который свидетельствует о появлении цеолита (см. фиг. 4); по
следнее подтверждается фотографиями, полученными на сканирующем 
микроскопе.

Фиг. 3. Схематический 
разрез глыбы гиалоба

зальта со ст. 4577 
1 — свежее стекло; 2  — 
буровато - коричневый 
палагонит, замещающий 
по трещинам свежее 
стекло (обр. 4577/2); 3 — 
зона ритмически зональ
ного палагонита (обр. 
4577/3 и 4577/4); 4  —
трещины, выполненные 
цеолитами (обр. 4577/5); 
5  — трещины, выполнен
ные цеолитами и дерни- 
том (обр. 4577/6); 6  — 
зона снлошной фосфа- 
тизации стекла (обр.

4577/7 и 4577/7А)

Инфракрасные спектры, полученные с образцов 4577-2, 4577-3 и 
4577-4, близки к ИКС обр. 5968-20А, 5968-1В и 5968-1Г. В этих образцах 
также обнаружено большое количество структурной воды по наличию 
на ИК-спектрах широкой интенсивной полосы поглощения с максимума
ми при 3440 и 3580 см~1 (фиг. 5). Для рентгенодифрактограмм этих 
образцов характерны широкие рефлексы в области 4,5; 3,3 и 2,6 А 
(см. фиг. 4). Подобные ИК-спектры и рентгенодифрактометрические кар
тины были получены нами ранее при изучении центральных частей па- 
лагонитизированных глобуль из глыбы гиалокластической брекчии с под
водного вулкана (ст. 6298) (Курносов и др., 1976).

Постепенный характер изменения палагонитизированного стекла с 
формированием глинистых минералов и цеолитов хорошо прослежива
ется с помощью сканирующего микроскопа. На серии фотографий 
(фиг. 6, а, б) видно, 'как на гладкой поверхности аморфного зеленого па
лагонита образуются овальные участки с изъеденной поверхностью или 
вздутия стекла и его дальнейшее отшелушивание, с формированием ве
ерообразных чешуек, по-видимому, еще аморфного стекла. По сколам 
и в трещинах бурого палагонита (см. фиг. 6, в) видна изъеденная нозд
реватая поверхность стекла, на которой при большом увеличении прояв
ляется колломорфная структура коллоидной массы с кружевоподобными 
глобулями — «ежиками» (см. фиг. 6, г). По данным дифрактометрии, 
эти глобули соответствуют смешанослойным глинистым минералам.

На некоторых снимках среди колломорфной массы глинистого веще
ства появляются кристаллы цеолитов, по-видимому, являющиеся более
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Фиг 4 Рентгенодифрактограммы образцов со 
ст. 4577 и 6298

а  — в воздушно-сухом состоянии; б  — насы
щенные этиленгликолем; в  — прокаленные при 

500—550° С в течение 1—3 ч а с

0 6



поздними образованиями. В пользу этого свидетельствует отсутствие 
цеолитов в палагонитизированном стекле микротрещин, развитых в све
жем стекле (см. фиг. 3, зона 2). Сплошная цеолитизация стекла устанав
ливается по краям трещин, рассекающих глыбу гиалобазальта. Корочка 
плотного белого вещества, взятая с поверхности одной из трещин (обр. 
4577/5), практически целиком состоит из филлипсита (см. рис. 4 и 6, д). 
На дифрактограммах образца (4577/5) присутствуют все рефлексы, при
надлежащие этому минералу (Брек, 1976), особенно четко выделяются 
отражения 7,03 и 3,16 А. Химический состав филлипсита следующий 
(обр. 4577/5; анализ получен в Дальневосточном геологическом инсти
туте ДВНЦ АН СССР):

S i02 т ю 2 А120 3 Fe20 3 FeO МпО MgO
54,40 0 ,33 16,71 1,10 0 ,93 0 ,02 следы

СаО Na20 к 2о Н 20+ н 2о - р2о6 Сумма
1,07 1,57 4,17 7,39 11,53 0 ,29 99,51

KBr I NflCL I Li F 
9  5  6  7  8 1 9  11 13 15 ! 7 \ 3 Z  3 9  3 6  3 8 - 1 0 ?

п  I I I I I I I I I I I I I I I I I | I I I | | | | C M - f

Небольшая примесь глинистого минерала улавливается по отраже
нию около 12 А на дифрактограммах воздушно-сухих препаратов.

В некоторых трещинах наряду с филлипситом появляется фосфат. 
В обр. 4577/6 кроме филлипсита и слабо выраженных рефлексов монт
мориллонита, по данным дифрактометрии и ИКС, отмечено присутствие

минерала группы апатита (см. 
фиг. 4, 5 и 6, е). Рентгеновский 
спектр 3,43; 3,04; 2,78; 2,73; 2,67; 
2,61 А позволяет отнести его к дер- 
ниту (Na-фторапатиту).

Наибольшего развития дернит 
достигает в зонах сплошной фосфа- 
тизации палагонитизированного 
стекла. Кроме уже отмеченных вы
ше рефлексов, на дифрактограмме 
обр. 4577/7 регистрируются дальние 
его порядки: 2,49; 2,28; 2,23; 2,09; 
2,06; 1,93; 1,83 А и т. д. (см. фиг. 4). 
По данным химического анализа, 
содержание фтора в обр. 4577/7 со
ставляет 2,30%. Апатит отчетливо 
регистрируется на ИК-спектре поло
сами с максимумами поглощения 
при 580, 610 и 1060 см- 1 (см. фиг. 5). 
Небольшая примесь карбоната в 
обр. 4577/7 устанавливается по на
личию в ИК-спектре полос погло
щения при 870 и около 1440 см~\ 
На рентгенодифрактограмме видны 
небольшие рефлексы филлипсита и 
смешанослойного гидрослюда-монт- 
мориллонитового (вермикулитового) 
минерала. Для одного из образцов, 

взятых из зоны фосфатизации стекла (обр. 4577/7а), на рентгеновских 
дифрактограммах установлены четкие рефлексы монтмориллонита 
(см. фиг. 4).

Базальт из ст. 6298-62 щелочной, оливиновый, с зональной раскри- 
сталлизацией (см. таблицу). Эта станция находится в южной котловине 
Тихого океана (22°44/ ю. ш., 160°49' з. д.), в депрессии на глубинах 
4000—4900 м, к западу от вулканической горы Петелина, в зоне гидро
термальных проявлений (Скорнякова и др., 1973). Изученная плитка

Фиг. 5. Инфракрасные спектры образцов 
со станций 4577 и 6298
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Фиг. 6. Электронно-микроскопические фотографии (ст. 4577) 
cl—б — зеленый палагонит: а — вспученное палагонитизированное стекло, Х300; б — 
расщепленный выступ вспученного стекла, ХбООО; в—г — бурый палагонит: в — изъ
еденная гофрированная поверхность палагонитизированного стекла, Х600; г — колло- 
морфная структура поверхности бурого палагонита с глобулями глинистых минералов 
кружевного строения, Х1000; ф  — филлипсит в трещинах среди аморфной бесструктур

ной массы палагонита, Х600; е  — дернит, Х6000
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базальта сложена сверху вниз изотропным светло-коричневым стеклом 
с редкими агрегатами радиально-лучистого пироксена, постоянно пере
ходящего в темно-бурое стекло с зародышевой вариолитовой структу
рой. В базальте беспорядочно рассеяны вкрапленники и гломеропорфи- 
ровые сростки кристаллов оливина. С поверхности плитка покрыта ко
рочкой трещиноватого палагонита (2—3 мм) .

Абсолютный возраст плиток по К—Аг-методу и методу треков спон
танного деления урана— 1,5—1,8 млн лет (Мурдмаа и др., 1975).

В о£р. 6228-62/4 и 62/4а, взятых из зоны палагонитизации, по данным 
рентгена и ИКС, на преобладающем аморфном фоне четко выделяются 
рефлексы филлипсита (см. фиг. 4). Кроме того, в них установлена не
большая примесь монтмориллонита (12 А-рефлекс в воздушно-сухом 
препарате и 17 A-отражение при насыщении образца этиленгликолем) 
и гидрослюды (9,9 А). Стекло основной массы породы рентгеноаморфно.

Результаты изучения образцов гиалобазальтов, изменение которых 
происходит под влиянием гидротермальных процессов, свидетельствуют, 
таким образом, о довольно интенсивной их цеолитизации. Прослежено 
формирование филлипсита от начальных этапов его зарождения (обр. 
4577/3 и 4577/4) до практически полного замещения им исходного стек
ла (обр. 4577/5, 6298-62/4 и 6298-62/4а). В некоторых случаях этот про
цесс сопряжен с фосфатизацией стекла и формированием дернита (обр. 
4577/6, 4577/7 и 4577/7а). Однако цеолитизация не охватывает весь объ
ем базальтового стекла, а приурочена лишь к зонам трещиноватости.

Глинистые минералы фиксируются во всех изученных образцах, но 
роль их в общем минералообразовании ничтожна. Можно лишь говорить 
о зачаточных стадиях их формирования. При этом небольшое количество 
преимущественно смешанослойных минералов наблюдается как в доцео- 
литовую фазу (обр. 4577/2), так и в моменты интенсивного развития фил
липсита.

ВЫВОДЫ

Подводное выветривание стекловатых базальтов приводит к форми
рованию смешанослойных гидрослюдисто-монтмориллонитовых (верми- 
кулитовых) и хлорит-монтмориллонитовых (вермикулитовых) минера
лов и цеолитов. Процесс их образования протекает крайне медленно не
зависимо от состава и возраста изученных базальтов (толеитовых и ще
лочных, с возрастом от 1,5—2 до 60 млн лет) . В составе новообразований 
глинистые минералы занимают ничтожный объем и приурочены к тонким 
корочкам и пленкам на поверхности базальтов.

Несколько шире этот процесс идет в палагонитизированном базальте, 
где глинообразование протекает во всей зоне палагонитизации, но и в 
этом случае основу породы составляет рентгеноаморфное стекловатое 
вещество.

То же самое можно сказать и о формировании цеолитов. Однако уже 
при слабом гидротермальном воздействии на стекло цеолитизация идет 
интенсивно, вплоть до практически полного его перехода по трещинам 
в филлипсит (обр. 4577/5, 6298-62). Иногда этот процесс сопряжен с при- 
вносом фосфатного вещества и формированием дернита (обр. 4577/6 и 
4577/7). Глинообразование, так же как и при гальмиролизе, проявляется 
очень слабо, но здесь наряду со смешанослойными глинистыми минера
лами формируется монтмориллонит.

Из приведенных данных можно заключить, что вторичное изменение 
массивных базальтовых вулканических стекол под воздействием придон
ных океанских вод не может служить сколько-нибудь существенным ис
точником глинистых минералов для образования пелагических глин. 
Остается считать, что исходным веществом для аутигенного глинообра- 
зования на дне океана служат тонко раздробленные и интенсивно из
мененные уже в ходе извержения гиалокластические продукты.

142



Л И ТЕРАТУ РА

Б езруков П. Л ., К ры лов А. Чернышева В. И. Петрография и абсолютный возраст 
базальтов со дна Индийского океана.— Океанология, 1966, т. VI, вып. 2.

Брек Д . Цеолитовые молекулярные сита. М., «Мир», 1976.
Кашинцев Г. Л . Петрохимические особенности изменения палагонитизированных базаль

тов на дне океана.— Океанология, 1975, т. XV, вып. 2.
Коржинский Д . С. Проблема спилитов и гипотеза трасвапоризации в свете новых океа

нологических и вулканических данных.— Изв. АН СССР. Сер. геол., 1962, № 9.
К урносов В. Б ., С корнякова Н. С., М урдм аа И. О., Ш евченко А. Я ., Н арнов Г. А. М ор

фологически необычные монтмориллониты в продуктах подводного выветривания 
палагонитизированного стекла.— Докл. АН СССР, 1976, т. 231, №  4.

М урдм аа И. О., Р удн и к  Г. Б., С корнякова Н. С. Новый морфологический тип глубоко
водных изменений базальтовой лавы.— Докл. АН СССР, 1973, т. 208, № 5.

Прокопцев Н. Г., М урдм аа И. О. Щелочные авгититовые лавы со дна Тихого океана.— 
Докл. АН СССР, 1970, т. 191, №  2.

С корнякова Н. С., М урдм аа И. О., П рокопцев Н. Г ., М аракуев В. И. Донные отлож е
ния и вулканические породы полигона в Ю жной котловине Тихого океана.— Литол. 
и полезн. ископ., 1973, № 1.

Чернышева В. И. Петрография и химический состав шаровых лав Центрально-Индий
ского хребта.— Изв. АН СССР. Сер. геол., 1970, № 2.

Дальневосточный геологический Д ата  поступления
институт Д В Н Ц  АН СССР, 10.V.1977
Владивосток
Институт океанологии АН СССР,
Москва

УДК 551.311.24(571.64)

ОЦЕНКА ХИМИЧЕСКОГО СТОКА И ХИМИЧЕСКОЙ ДЕНУДАЦИИ 
ХАРАКТЕРНОГО БОЛОТНОГО МАССИВА 

НА СЕВЕРНОМ САХАЛИНЕ
В. Я. ДИСЛЕР

Изучение химического стока и химической денудации по регионам по
зволяет давать оценку скорости химических преобразований вещества 
при взаимодействии вмещающих пород с инфильтрационными водами. 
В этом плане представляет интерес изучение химического стока и хими
ческой денудации болотного массива. Воды, насыщающие болотный мас
сив, наряду с геохимически активной биомассой, являются главными 
агентами разрушения горных пород, обеспечивающими и химический вы
нос. Массоперенос в условиях болотного массива, с одной стороны, фор
мируется в среде высокой химической и биохимической активности (pH 
до 3,8, Eh до +250 мв при наличии свободного кислорода до 4—8 мг/л, 
повышенных содержаний органических веществ до 70 мг/л и выше и С 02 
до 40 мг/л)\ с другой стороны, химический сток ограничен весьма низкой 
водоотдачей, которая значительно снижает возможности выноса хими
ческих компонентов.

Реальные условия оценки масштабов выноса и химической денудации 
существуют для четко оконтуренных, единых в литолого-фациальном 
плане участков с хорошо изученными гидрогеологическими условиями.

В качестве типичного был изучен торфяной массив в левобережье 
р. Большая Нельма в Охинеком районе Северного Сахалина (Атлас...,
1967) на площади 13,4 км2. Массив расположен в центральной части 
Нижненельминской депрессии, сложенной песчано-глинистыми отложе
ниями плиоцена. Центральная часть депрессии выполнена среднечетвер-
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тичныМи песками, реже суглинками и супесями предположительно мор
ского генезиса.

Центральное положение в депрессии, сохранившей унаследованную 
тенденцию к прогибанию на современном этапе развития, четкий контур, 
общая конфигурация и размеры, соизмеримые со смежными тектониче
скими структурами, делают достаточно аргументированным представле
ние об эрозионно-тектоническом происхождении «чаши» торфяного мас
сива. В пользу этого свидетельствуют и хорошо выраженные мощности

Фиг. 1. Геологическая схема района болотного массива р. Большая Нельма 
1 — торфяной массив голоценового возраста, 2  — среднечетвертичные пески и суглинки,

3 — неогеновые пески

Фиг. 2. Схематический геолого-гидрогеологический профиль вкрест простирания долины
р. Большая Нельма

1 — торфяной массив, 2  — глинистая водоупорная прослойка, 3  — среднечетвертичные 
песчаные отложения, 4  — неогеновые песчаные отложения, 5  — атмосферные осадки, 6 —

инфильтрационные воды

торфа, последовательно увеличивающиеся по центру массива от 2—2,5 м 
на юге до 4—4,5 м на севере. На западе торфяной массив примыкает к 
пологому склону (крутизна 8—10°) Волчинской антиклинали, выражен
ной в рельефе в виде плавного поднятия, а на востоке — отделен узким 
водоразделом, сложенным среднечетвертичными песками, от р. Большая 
Нельма (фиг. 1). Регрессивная эрозия в 11 пунктах прорезает эту есте
ственную перемычку, открывая путь стоку болотных вод в направлении 
р. Большая Нельма.

В отличие от обрамления болотного массива, выполненного хорошо 
фильтрующими, водопроницаемыми песками, ложе его сложено глини
сто-алевритовой массой, практически водонепроницаемой, чем и объяс
няется формирование здесь болотного массива. Более 90% всей площади 
массива относится к олиготрофному типу болот и только прибортовая по
лоса, примыкающая к минеральному ложу, переходит в мезотрофный и 
евтрофный типы. Таким образом, слабые уклоны рельефа в минеральном 
обрамлении и высокая фильтрационная способность слагающих его пе
сков обусловили активную инфильтрацию вод периферии. Напротив, низ
кие фильтрационные свойства как самой торфяной массы, так и в осо
бенности подстилающего его глинистого ложа определили значительное 
скопление влаги. Такие условия исключают подпитывание торфяного 
массива со стороны периферийных участков и исключают потерю болот
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ных вод через минеральное ложе (фиг. 2). Данные условия позволяют 
также ограничить область водного питания массива в безморозный пе
риод его собственным контуром.

Высказанные представления о строении и характере питания болот
ного массива Большой Нельмы позволяют значительно упростить урав
нение водного баланса, которое в общем виде для болотного массива име
ет следующий вид:

X -  Yx -  Y2 +  Y3 +  Y4 +  Y5 — E +  /VW ±  л =  0, (1)

где X — количество атмосферных осадков, Y4 — сток по вытекающим с 
массива водотокам, Y2 — горизонтальный сток по деятельному слою бо
лота, поступающий на суходол рассредоточенным потоком, Y3 — приток 
на болото поверхностных вод со склонов суходолов, Y4 — приток грун
товых вод по водоносным горизонтам, выклинивающимся в торфяную 
залежь на границе болота; Y5 — вертикальный водообмен торфяной за
лежи с подстилающими ее минеральными грунтами (Y5̂  0), Е — сум
марное испарение, AW — изменение влажности в деятельном слое бо
лота (AW ^ 0); г] — остаточный член уравнения, или невязка баланса. 
В упрощенном виде, в случае, характерном для массива Большая Нель
ма, уравнение водного баланса можно представить так:

X — Y — Е ±  л =  0, (И)

где X — количество атмосферных осадков за безморозный период 
(450 мм; см. Справочник по климату..., 1971); Y — учтенный сток с бо
лотного массива (473 л/сек)у определенный путем замера расходов водо
токов, дренирующих болотный массив (замеры выполнены гидрологи
ческой вертушкой Г-99), Е — испарение за безморозный период (100 мм; 
Справочник по климату..., 1971); л — невязка водного баланса 
(—21 л/сек, 5% общего стока).

Следует учесть также режим сезонного промерзания и оттаивания 
массива. Продолжительность безморозного периода достигает 4 меся
цев. Таким образом, весеннее снеготаяние и поверхностный сток со смеж
ных площадей проходят через болотный массив, не оказывая сущест
венного влияния на процессы химической денудации ложа и бортов кот
ловины.

Содержание и масштабы выноса основных компонентов вод болотного массива 
р. Большая Нельма за безморозный период

Состав вод и масштабы 
выноса компонентов С1- н с о 3 so  1 Са*+ Mg2+ Na+ К+ 1?еобщ SiO, Всего

Среднее содержание ком
понентов в болотных 
водах массива Б. Нель
ма. м г/л 9,32 7,62 5,66 2,50 1,84 5,67 0 ,73 1,07 8,83 43,24

Средний состав атмос
ферных осадков за без
морозный период, м г/л 6,08 1,92 4 ,19 0,68 0,65 3,13 0,47 2,03 19,15

Средний состав компо
нентов, выносимых с 
болотного массива 
Б. Нельма, м г/л 3,24 5 ,70 1,47 1,82 1,19 2,54 0 ,26 1,07 6,8 24,09

Вынос компонентов с пло
щади массива 13,4 к м 2 
в м г / с е к 1533 2696 695 861 563 1201 123 506 3216 11395

Модуль химического сто
ка, г / с е к  'К М 2 0,11 0 ,2 0 ,05 0,06 0 ,04 0,09 0,01 0 ,04 0,24 0 ,85
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Данные о масштабах выноса различных компонентов водами, стекаю- 
щими с массива Большая Нельма, приведены в таблице. Кроме того, 
приведены данные средних содержаний различных компонентов в атмо
сферных осадках за теплый период года по среднемесячным данным 
(Ежемесячные данные..., 1970) и данные о составе вод рассматриваемого 
массива.

Фиг. 3. Схема распределения полей преобладания конвективного и диффу
зионного режимов массопереноса в координатах скорость движения под

земных вод (v , с м / с е к )  — коэффициент массопереноса (D / L , с м / с е к )
1 — поле, характеризующее массоперенос в пределах геологических струк
тур межпорового пространства горных пород; 2  — поле, характеризующее 
массоперенос в пределах геологических структур, соизмеримых с мощ
ностью диффузионной зоны, образующейся за время ее существования. 
Гидродинамические зоны: I — активного водообмена, II — сравнительно ак
тивного водообмена, III — замедленного водообмена, IV — весьма замед

ленного водообмена

Выполненные расчеты, результаты которых сведены в таблицу, по
казывают, что модуль химического стока за безморозный период состав
ляет 0,85 г/сек-км2, что несколько больше модуля подземного химиче
ского стока для данного региона (0,75 г/сек -км2), определенного* 
Ф. А. Макаренко и В. П. Зверевым (1970а) .

Однако принимая во внимание глубину и продолжительность промер
зания северных болот Сахалина (за 8 месяцев— 1,5—2 м), приходится 
в годовом цикле в 3 раза уменьшить полученную цифру. Модуль хими
ческого стока с болотного массива Большая Нельма, таким образом, со
ставляет 0,28 ejсек-км2.

Показатель химической денудации рассчитан по формуле

Рт

где h — показатель подземной химической денудации (в см за 1000 лет)*
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q — модуль подземного химического стока (г/сек • см2) , рт — средняя 
плотность осадочных пород верхней части земной коры (2,4 г/см3), 
Т — время (1000 лет).

Для рассмотренного болотного массива величина h =  0,35 см, что бо
лее чем в 2 раза ниже показателя подземной химической денудации, по
лученного для региона в целом (Макаренко, Зверев, 1970б). С точки зре
ния продолжительности существования болотного массива, оцениваемой 
по мощности накопления, торфа в 3000—4000 лет, масштабы химической 
денудации не играют существенной роли в формировании рельефа ложа 
массива, которое образовано прежде всего эрозионно-тектоническими 
процессами. Следует иметь в виду, что для южных районов Сахалина 
при меньшей глубине и продолжительности промерзания эта величина 
может несколько возрастать.

Поскольку вынос таких компонентов, как Fe, Al, S i02 и др. (Лука- 
шев, 1971), происходит в условиях болотных массивов за счет разруше
ния породообразующих минералов минеральных прослоек, окраин и ло
жа массива, представляет интерес выяснение механизма их миграции. 
При этом ряд компонентов образует сложные комплексные соединения. 

Низкие фильтрационные свойства торфа при высокой влагонасыщен- 
ности создают специфические условия массопереноса, в котором опреде
ленную роль играют процессы диффузии (преимущественно в придон
ной части массива).

Выяснение роли диффузионного и конвективного массопереноса вы
полнено по графику, предложенному В. П. Зверевым (1972) и приведен
ному на фиг. 3. Из графика следует, что в безморозный период в основ
ной массе торфяника преобладает конвективный массоперенос. Время 
формирования структуры торфяника, как уже отмечалось, принималось 
по мощности торфонакопления в 3000—4000 лет, а коэффициенты фильт
рации— от 1,7-10-3 до 9,3* 10-5 см/сек в зависимости от состава расти
тельных остатков и степени их разложения (Иванов, 1953).

В целом, несмотря на значительные масштабы выноса различных 
компонентов в безморозный период, превышающие среднегодовые вели
чины выноса по региональным оценкам, для рассматриваемого массива 
при ограниченном во времени режиме стока модуль химического стока и 
масштабы химической денудации уступают общерегиональным, хотя и 
имеют тот же порядок величин.
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О ФОСФОРИТОНОСНОСТИ ПРОТЕРОЗОЙСКИХ ОТЛОЖЕНИЙ
РАЙОНА КМА

Н. Л. СОЗИНОВ, В . Л. КАЗАНЦЕВ

В районе Курских магнитных аномалий широко распространены уг
леродистые терригенные и терригенно-карбонатные отложения тимской 
свиты, выполняющие ядровые части крупных синклинорных структур: 
Тим-Ястребовскую, Рыльскую и др. (фигура).

Сведения о фосфоритоносности углеродистых отложений тимской 
свиты в литературе отсутствуют. В 1973 г. нами впервые была установ
лена повышенная (до 1,5—3,8% Р20 5) фосфоритонбсность углеродистых 
сланцев и углеродистых алевролитов тимской свиты. Проведенное за
тем специальное изучение фосфоритоносности тимской свиты, распрост
раненной в пределах Тим-Ястребовской и Рыльской структур, позволи
ло установить повышенную (до 1,5—4% Р20 5) фосфоритоносность ча
сти разреза свиты и выявить ряд прослоев фосфоритов с содержанием 
Р20 5 от 4,5 до 12,26%.

По существующим в настоящее время стратиграфическим схемам 
протерозойских образований Воронежского массива, отложения тимской 
свиты относятся к верхней подсерии оскольской серии нижнего протеро
зоя (Решение редколлегии по докембрию ТГУЦР, 1976 г.). Отложения 
свиты сложены преимущественно углеродисто-слюдистыми, углероди
сто-слюдисто-фосфатными сланцами, углеродистыми кварцевыми алев
ролитами, олигомиктовыми кварцевыми песчаниками и алевролитами, 
фосфатными и марганцовистыми карбонатными породами и др. Общий 
цвет почти всех пород темно-серый или черный из-за высокого (от 0,2 до
5—8%) содержания углеродистого вещества, представленного, по дан
ным электронной микроскопии, графитом. Степень метаморфизма пород 
невысокая и обычно соответствует фации зеленых сланцев. Мощность 
свиты не менее 1000 ж, а возможно, составляет 2000 ж (Голивкин, 1967). 
Залегание пород крутое и сложноскладчатое. Мощность перекрываю
щего осадочного платформенного чехла в этом районе колеблется от 
120 до 220 ж.

Полный разрез свиты в настоящее время изучен слабо, поэтому все 
приводимые ниже сведения о фосфоритоносности пород даны по отдель
ным разрозненным скважинам, расположенным по профилю вкрест про
стирания Тим-Ястребовской структуры и удаленным друг от друга иног
да на многие сотни и даже тысячи метров. Фосфорсодержащие породы 
в пределах ядра структуры вскрыты в скважинах 3051, 3088, 3063, 3052, 
3054, 3053, 3066 и др. и характеризуют лишь часть разреза свиты. Строе
ние разреза тимской свиты во многих скважинах примерно аналогич
ное— это ритмично-слоистое чередование различных типов перечислен
ных выше пород, во многом напоминающее по внешнему облику рит
мично-слоистое строение нижележащих толщ железистых кварцитов 
курской серии. Отличие заключается в том, что вместо железистых про
слоев, сложенных минералами группы железа, залегают тонкие прослои 
фосфоритов или повышенно-фосфатных пород с образованием своеоб
разного «фосфатного джеспилита». Повышенно-фосфатные прослои ча
сто образуют сгущения с образованием пачек пород мощностью от пер
вых метров до нескольких десятков метров, в которых количество таких 
прослоев достигает 40—70% от общей мощности пачки. Такие фосфат
ные пачки пород со средним содержанием Р20 5 1,5—3% чередуются с 
менее фосфатными пачками смешанного литологического состава при
мерно такой же мощности, в которых слои и прослои с повышенным со
держанием фосфора играют уже подчиненную роль.
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Так, например, скважина 3063 глубиной 676 ж, пройденная на юго- 
западном крыле Тим-Ястребовской структуры, вскрыла часть разреза 
тимской свиты мощностью около 250 ж, из которой повышенно-фосфат
ные породы составляют 120—140 м и состоят из семи пачек мощностью 
от 7 до 35 м. Каждая из выделенных пачек характеризуется литологиче
ским своеобразием как повышенно-фосфатных слоев, так и разделяющих 
их менее фосфатных прослоев.

Схема распространения 
повышенно - фосфорито
носных протерозойских 

отложений КМА 
1 — районы распростра
нения фосфоритоносных 
отложений протерозоя 
тимской свиты; 2  — раз
ломы. Г  р а б е н - с и н к л и -
н о р н ы е  з о н ы : А—А — 
Белгородско - М ихай
ловская; Б —Б — Алек- 
сеевско - Воронцовская. 
С и н к л и н о р н ы е  ст рукт у
р ы : I — Рыльская; II — 
Михайловско - Н овоял
тинская; III — Тим-Яс- 
требовская; IV — Боло
товская; V — Белгород

ская

В верхней фосфатной пачке (интервал 230—250 ж, истинная мощ
ность 10 м) фосфатные слои мощностью 1—3 см тонко переслоены с по
вышенно-марганцовистыми углеродистыми тремолитовыми карбонатны
ми породами и тонкими (1—2 см) слояхми повышенно-фосфатных квар
цевых алевролитов или углеродисто-фосфатных сланцев. Фосфоритовые 
слои представлены тонкополосчатыми разновидностями, состоящими из 
ритмично переслаивающихся тонких (1—5 мм) прослоев фосфорита 
(Рг05 до 10—12%), имеющих разную цветовую окраску от светло-серо
го до черного в зависимости от состава и содержания цементирующего 
и углеродистого вещества. Фосфаты представлены мельчайшими (0,01— 
0,1 мм) зернами — пеллетами (Бушинский, 1966) округлой формы, сце
ментированными в прослоях светло-серого цвета кварцем алевритовой 
размерности. В прослоях темно-серого и черного цвета фосфатные пел- 
леты погружены в фосфатизированный глинисто-углеродистый матери
ал. Электронно-микроскопическое изучение пеллетов показывает, что 
они сложены тонкокристаллическим апатитом. Среднее содержание Р20 5 
невысокое и составляет 2,5—4,5% из-за наличия большого количества 
«разбавляющего» кварцевого материала.

Аналогичное строение имеет и четвертая пачка фосфатных пород, за
легающая на глубинах 376—410 м (истинная мощность 18—20 м). Раз
деляющие, менее фосфатные пачки состоят из ритмично чередующихся 
слоистых углеродистых сланцев, углеродистых, повышенно-марганцо
вистых (до 1—5% Мп) тремолитовых карбонатных пород и относитель
но редких и маломощных (1—3 см) прослоев углеродистых пеллетовых 
фосфоритов.

Вторая фосфатная пачка (интервал 300—314 ж, истинная мощность 
7 ж) сложена преимущественно из- переслаивающихся фосфатизирован- 
ных и марганцовистых (Мп 1—3%) тремолитовых карбонатных пород 
с тонкослоистыми углеродистыми пеллетовыми фосфоритами. Среднее 
содержание Р20 5 2,5—4,5%.
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Иное строение имеют третья, пятая и шестая фосфатные пачки (со- 
ответствено интервал 345—360 ж, истинная мощность 10 ж; 463—501 ж, 
истинная мощность 20 ж и 533—562 ж, истинная мощность 17 ж). В этих 
пачках отмечается тонкое ритмичное чередование прослоев (0,4—0,5 см) 
углеродистого пеллетового фосфорита ( Р 2 0 5 — 5—7%) с прослоями 
(0,3—0,4 см) линзовидно-слоистого фосфорита ( Р 2 0 5 — 4—7%) на квар
цевом цементе тонкоалевритовой размерности и прослоями (0,5—0,6 сж) 
олигомиктового кварцевого алевролита, в слабой степени фосфатизиро- 
ванного ( Р 20 5 0,15—0,75%). Иногда отмечаются тонкие (0,3— 1,0 см) 
прослои углеродистого фосфорита в переслаивании с тонкими (0,4— 
1,0 см) тремолитовыми марганцовистыми известняками. Чаще же фос
фориты указанных пачек обладают тонкослоистым строением, обуслов
ленным чередованием тончайших (0,1—0,2 мм) прослоев углеродистых 
фосфоритов с такими же прослоями кварцевого материала с образова
нием тонкой двучленной ритмичности типа варвов (Дафф и др., 1971).

Особенностью описываемых пачек пород является присутствие боль
шого количества (до 20—30%) сульфидов железа — пирита и пирроти
на, которые образуют как тонкую .послойную вкрапленность, приуро
ченную в основном к повышенно-фосфатным прослоям, так и секущие 
прожилки. Количество сульфидов железа резко уменьшается в просло
ях, сложенных фосфатными кварцевыми алевропелитами. В брекчиро- 
ванных разностях сульфиды иногда цементируют обломки фосфоритов. 
Кроме того, в интервале 408—409 ж отмечается тонкое ритмичное чере
дование прослоев (0,5—1,5 см) углеродистых фосфатных сланцев с про
слоями (0,3—0,6 см) пирита. Содержание пирита в этом интервале со
ставляет не менее 25—30% от общей массы пород. Прослои пирита за
легают согласно слоистости, не выдержаны по мощности, образуют пе
режимы, смяты в микроскладки и деформированы вместе с прослоями 
углеродистых сланцев.

Самая нижняя седьмая пачка (интервал 579—647 ж, истинная мощ
ность 35 ж) состоит из сульфидных (Эобщ— Ю—15%), местами массив
ных углеродистых фосфатных ( Р 2 0 5 — 2,5—4,5%) алевролитов мощ
ностью 0,5—1,5 ж и разделяющих их углеродистых фосфатных сланцев 
и алевропелитов. Встречаются редкие маломощные (0,1—0,2 ж) слои 
тонкозернистых олигомиктовых кварцевых песчаников и алевролитов. 
В этом интервале наряду с прослоями углеродистых брекчиевых и лин- 
зовидно-слоистых фосфоритов встречаются прослои фосфоритов с весь
ма тонким переслаиванием слойков (0,2—0,3 мм) углеродистого фосфо
рита с тонкими (0,1—0,2 мм) слойками кварцевого алевропелита. В тон
кослоистых фосфоритах отмечаются небольшие (2—3 мм) стяжения бу
рого фосфата эллипсоидальной формы, вытянутые в виде цепочек по 
слоистости. Кроме того, особенностью фосфоритов нижней фосфатной 
пачки является большое количество сульфидов — пирита и пирротина, 
содержание которых достигает на отдельных интервалах 15—20%, ино
гда больше. Сульфиды железа образуют гнезда, согласные прослои мощ
ностью до 1—2 сж, слагают причудливо ветвящиеся секущие прожилки. 
Кроме того, в небольших количествах присутствуют халькопирит, сфале
рит, галенит, валлерит и пентландит (Абакшин и др., 1970).

В других скважинах Тим-Ястребовской структуры, вскрывающих 
более нижние и верхние части разреза тимской свиты, отмечается при
мерно такое распределение повышенно-фосфатных пород, какое было 
описано выше. В скважине 3052, вскрывающей, вероятно, более верхние 
части разреза свиты, отмечаются две повышенно-фосфатные пачки по
род мощностью 12 и 15 ж, в которых встречаются прослои фосфоритов 
0,5— 1,0 ж с содержанием Р 2 0 5 11,68—12,26%. В скважине 3051 выявле
ны три повышенно-фосфатные пачки мощностью 16,5 и 20 ж. Представ
лены они ритмичным переслаиванием тонких ( 1—3 см) прослоев фос
форитов ( Р 2 0 5 — 3—6%) с повышенно-фосфатными углеродистыми
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сланцами (Р20 5— 1,5—3%), алевропелитами и тонкозернистыми олиго- 
миктовыми кварцевыми песчаниками и алевролитами. Среднее содер
жание Р20 5 в этих пачках 2,5—3,5%.

Описанные проявления фосфатсодержащих пород приурочены в ос
новном к Тим-Ястребовской структуре. Протяженность структуры 120, 
ширина до 20 км. Повышенно-фосфатные пачки пород развиты в ядре ее 
примерно на протяжении 50 км при ширине до 10—12 км. Повышенно
фосфатные породы тимской свиты выявлены также и в пределах Рыль- 
ской структуры, удаленной от Тим-Ястребовской структуры на 160 км к 
западу. Кроме того, аналогичные отложения, очевидно, развиты и в дру
гих районах Воронежского кристаллического массива. Все это наряду 
с большой мощностью фосфоритоносных отложений позволяет полагать, 
что накопление повышенно-фосфатных отложений происходило в еди
ном крупном бассейне, контуры которого еще полностью не определены, 
но, вероятно, размеры его достигали многих тысяч километров. Тесная 
ассоциация углеродистых отложений тимской свиты с фосфоритами под
тверждает высказанное ранее утверждение о большой роли углеродисто
го вещества в накоплении фосфора в раннем и позднем докембрии (Бу- 
шинский, 1966; Сидоренко, Сидоренко, 1975; Сердюченко, Созинов, 
1975; Боровская, 1970, и др.).

На данной стадии изученности еще пока нельзя сделать вывод о прак
тической значимости выявленных проявлений фосфоритов, но несом
ненно, что повышенно-фосфатные отложения тимской свиты или ее ана
логов являются перспективным объектом для постановки поисковых и 
поисково-оценочных работ на фосфориты. Наличие повышенно-фосфат
ных пород протерозойского возраста в пределах Воронежского массива 
позволяет высказать соображение о возможном их нахождении в пре
делах других массивов Восточно-Европейской платформы — Украин
ском и Балтийском, в аналогичных по составу и возрасту отложениях.
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У Д К  551.73.02 : 5 5 2 .5 (5 /4 .4 1 + 5 7 4 .4 2 )

КОРРЕЛЯЦИЯ ПАЛЕОЗОЙСКИХ СТРАТИФИЦИРОВАННЫХ 
ТОЛЩ ЗАЙСАНСКОЙ СКЛАДЧАТОЙ СИСТЕМЫ 
МЕТОДОМ СООТНЕСЕННЫХ ОСЕЙ ЦИРКОНА

М. А. МУРАХОВСКИЙ, Л. Н. КЛЕНИНА, В. Д. ТЯН

Использование минеральных терригеяных ассоциаций для целей 
стратиграфии прочно вошло в практику геологосъемочных работ и 
специальных тематических исследований по расчленению и корреляции 
отложений, в особенности неохарактеризоваяных или слабо докумен
тированных палеонтологически.

Для корреляции пространственно разобщенных разрезов, приуро
ченных к областям со сходными палеогеографическими условиями 
осадконакоцления и к однотипно развивавшимся палеотектоническим 
структурам, наряду с такими часто используемыми критериями, как 
типоморфные особенности минералов, их абсолютное количественное 
содержание и относительное распределение, авторами применен метод 
соотнесенных статистически обработанных главных осей кристаллов 
полуокатанных и окатанных зерен циркона. Этот метод обнаруживает 
более надежные коррелятивные признаки по сравнению с методом 
типоморфяых особенностей циркона и анализом сходства и различий 
минерального состава тяжелой фракции.

Благодаря высокой физической и химической устойчивости, даже в 
зоне контактового метаморфизма до уровня пирокеен-рогавообман- 
КО.ВОЙ фации, циркон не претерпевает значительных изменений, что 
позволяет использовать его для корреляции осадочных пород из зоны 
низких ступеней контактового метаморфизма (Taubeneck, 1957).

Морфологические особенности циркона неоднократно использова
лись для корреляции как интрузивных комплексов, так и стратифици
рованных толщ (Poldervaart, 1955, 1956; Чайка, 1962, и др.). Извест
ны .положительные результаты использования процентных соотноше
ний коэффициентов удлинения (отношение длины к ширине) для 
сопоставления изверженных и докембрийских метаморфических 
пород (Шулешко, Савельев, 1974). Для корреляции осадочных по
род, в которых циркон представляет собой аллотигенный минерал, 
этот метод малоэффективен, поэтому авторами использован комплекс
ный метод соотнесенных статистически обработанных главных осей, 
впервые описанный Ю. Имбре (Imbrie, 1956) для палеонтологических 
проблем, а позднее примененный А. Альпером и А. Долдерваартом 
(Alper, Poldervaart, 1957) для корреляции интрузивных пород. В ос
нове метода лежат массовые замеры длины и ширины кристаллов 
циркона.

В наших построениях были использованы линейные измерения 
цирконов, произведенные А. В. Лакомовой и Л. Б. Мацюшевской в ис
кусственных шлихах из проб многочисленных детально изученных раз
резов условно нижнепалеозойских, силурийских, девонских и каменно
угольных отложений, относящихся к 19 стратиграфическим единицам 
Рудно-Алтайской, Чарской и Жарминской структурно-формационных 
зон Зайсанской складчатой системы.

Каждое стратиграфическое подразделение охарактеризовано не 
менее чем в двух разрезах, удаленных друг от друга от 10 до 25 км в 
Рудно-Алтайской и от 10 до 120 км в Чарокой и Жарминской струк
турно-формационных зонах. Абсолютное количество проб из одного 
разреза не менее 10. Отношение количества проб в двух сравниваемых 
разрезах, как правило, равно 1, но сопоставления допустимы и в тех
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случаях, когда число проб одного разреза превышает количество проб 
из другого разреза не более чем ib 2 раза.

Эмпирически установленное минимально необходимое количество 
замеров кристаллов циркона равно 50. Количество же кристаллов ока
танных и полуокатанных зерен циркона в одной породной пробе весом 
450—500 г обычно не превышает первых десятков. Поэтому, учитывая, 
что в (коррелируемых резрезах оцробовались только однотипные поро
ды, авторы использовали для статистической обработки групповые 
пробы, объединяющие цирконы из различных пород какого-либо стра
тиграфического подразделения одного разреза. Это обеспечило боль
ший -размер выборки без резкого (более чем в 10 раз) увеличения .веса 
пробы.

В каждом цирконовом зерне измерялась длина и ширина, а для 
пробы в целом вычислялось среднее значение длины (х),  среднее — 
ширины (у) у стандартное отклонение длины (S*), стандартное откло
нение ширины (Sy), коэффициент корреляции (г), корреляционное 
отношение Sy/Sx. Полученные в результате статистической обработки 
величины приобретают в дальнейшем наглядное визуальное выражение 
на графике уравнения прямой у =  ах+Ьу где у — среднее значение ши
рины кристалла (зерна) циркона в обработанной пробе, х — среднее 
значение длины, Ь — отрезок, отсекаемый на оси ординат прямой, про
ходящей через точку х , у под углом, тангенс которого равен

tga = а =  -*•

Таким образом, на графиках соотнесенных, статистически обрабо
танных главных осей циркона получаем серию црямых, близких друг 
к другу или резко отличающихся по длине, отвечающей отрезку, огра
ниченному максимальными и минимальными значениями длины зерна, 
уменьшенными на 2,5% (Alper, Poldervaart, 1957), углу наклона к ор
динате и величине отрезка b (фигура).

Статистическая обработка замеров кристаллов, с одной стороны, 
окатанных и полуокатанных зерен — с другой, показала незначимые 
различия в вычисленных для них параметрах .в пределах одной груп
повой пробы, что нашло отражение на демонстрируемых графиках. 
Возможности метода, таким образом, не ограничиваются в зависимос
ти от форм терригенного циркона. Поскольку в осадочных породах 
циркон преимущественно аллотигенный, вероятность обнаружения в 
искусственном шлихе больших количеств ограненных кристаллов не
велика. В этих условиях метод применим с использованием в качестве 
исходного материала только полуокатанных и окатанных зерен, так 
как достаточно большое количество замеров позволяет получить объ
ективные средние значения величин зерен циркона. Количество и сте
пень окатанности последних в отложениях, слагающих разобщенные 
разрезы единого стратиграфического подразделения, всегда отражают 
закономерности, особенности и условия осадконакопления, свойствен
ные только данному подразделению, т. е. с учетом многих других фак
торов они отражают относительную удаленность бассейна седимента
ции от источника сноса, скорости захоронения осадка и т. д.

При корреляции двух или более разрезов по соотнесенным, стати
стически обработанным главным осям, т. е. при визуальном сопостав
лении прямых на графиках, основными характеристиками (Alper, Pol
dervaart, 1957) являются наклон и положение этих прямых друг отно
сительно друга. Сравнение средних значений длины и ширины кристал
ла (зерна) существенного значения для рассматриваемого метода не 
имеет, т. е. средняя ширина и длина коррелятивными характеристика
ми не являются.
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Кристаллы Оиатанные зерна

Графики соотнесенных статистически обработанных главных осей циркона 
I., Из зеленосланцевых пород условно нижнепалеозойского возраста: 1 — хр. Проход
ной Белок, 2 — реки Л евая Убинка, Марина, Тихая, 3 — ключ Извезной, 4  — 
гора Ревнюха. II. 1 — из отложений успенской свиты верхнеэйфельского — нижне- 
живетского подъярусов среднего девона, 2  — шипуновской свиты верхнеживетского 
подъяруса среднего девона — верхнего девона (реки Л евая Убинка, Бутачиха), 3 , 4  — 
алейской свиты верхнего девона ( 3  — р. Л евая Урбинка, 4  — р. Бутачиха). III — 1—4 — 
из отложений верхнеживетского подъяруса среднего девона — верхнего девона ( / — 
нижней, 2  — верхней подсвиты зыряновской свиты в устье р. Хамир, 3  — нижней, 4  — 
верхней подсвиты соловьевской свиты на Подорловском хребте, у сел Греховка, Со
ловьеве, Солоновка, гора Н азар). IV. 1, 2  — из отложений серпуховского яруса нижне
го карбона ( /  — гора Косумбет, 2  — гора Сарыж ал), 3  — коконьской свиты нижневи- 
зейского подъяруса нижнего карбона, 4  — франского яруса верхнего девона, 5  — зи- 
генского яруса — нижнеэмского подъяруса нижнего девона, 6  — уинлокского — лудлов- 
екого ярусов силура. V. 1 — из отложений джайдакской свиты верхнефаменского подъ
яруса верхнего девона — турнейского яруса нижнего карбона (с. Средигорное), 2  — ба- 
•балгынской свиты верхнетурнейского — нижневизейского ярусов нижнего карбона 
(гора Д жангыз-Каик), 3  — нерасчлененного нижнего карбона (урочище Карангой в

Нарымском хребте)



Лишь ,в редких случаях, когда визуальное сравнение не позволяет 
однозначно определить сходство или различие двух или нескольких 
-соотнесенных главных осей, необходимо вычисление критерия г. Вна
чале вычисляется стандартная ошибка наклона (оа) для каждого раз
реза или стратиграфического подразделения по формуле

где N — число кристаллов или зерен циркона, г — коэффициент кор
реляции. Далее для двух прямых z вычисляется но формуле

Для исходных соотнесенных главных осей при уровне значимости 
'0,05 критерий г>1,96.

Для получения правильного вывода следует учесть следующий 
важный момент в методике обработки статистических данных: если 
при корреляции изверженных пород удовлетворительные результаты 
возможны только тогда, когда обработке подвергаются цирконы одно
го генезиса или даже одной генерации (Кащеев, 1971), то при корреля
ции осадочных пород обязательным условием удовлетворительного 
результата является включение в сферу статистического изучения 
только морфологически однотипных цирконов.

Сравнение графиков соотнесенных, статистически обработанных 
главных осей циркона показывает абсолютное или близкое сходство 
их из одновозрастных, но пространственно разобщенных разрезов 
(см. фигуру, графики I—V) и в то же время устанавливается значи

тельное различие для разновозрастных отложений (график 11-1,2) 
даже в пределах одного разреза. Существенно разнятся соотнесен
ные главные оси, выраженные на графиках прямой, в тех случаях, ког
да одновозраетные монофациальные отложения представляют собой 
продукт разных источников сноса, как, например, в разрезах серпухов
ского яруса в районе гор Сарыжал и Косумбет (фигура, график 
IV-1, 2), отстоящих друг от друга более чем на 100 км. Различия про
являются и тогда, .когда в подсчет групповой пробы одного из разрезов 
вошли замеры тех морфологических типов циркона, которые в дру
гом разрезе объективно отсутствуют или по ряду субъективных причин 
не были подсчитаны. Таким примером служат графики для нижнепа- 
.леозойеких разрезов Рудного Алтая, где для разреза на Проходном 
Белке специально учтены замеры крупных копьевидных кристаллов, 
вероятно, вновь образованных в зоне высоких ступеней метаморфизма 
(см. фигуру, график 1-1), а также для алейской свиты верхнего девона 
(график П-3,4), различия которых для разрезов по р. Левая Убинка и 
р. Бутачиха связаны с тем, что для первого в подсчет также вошли 
замеры циркона удлиненного копьевидного типа, не обнаруженного в 
искусственных шлихах из проб по р. Бутачихе.

Абсолютно во всех случаях графики демонстрируют хорошую схо
димость результатов статистической обработки замеров циркона в 
кристаллах и окатанных и полуокатанных зернах.

Анализ результатов статистической обработки главных осей цирко
на из отложений различных разрезов в пределах одной структурно- 
формационной подзоны или зоны в целом показал, что этот метод 
позволяет надежно коррелировать стратифицированные толщи в зна
чительно пространственно разобщенных разрезах. Так, полностью сов
падают характеристики статистической обработки для разрезов мета
морфических образований условно нижнепалеозойского возраста по 
рекам Левая Убинка, Марина, Тихая. Последние по тем же парамет

й х * gg

V  оа\ —  ста*
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рам хорошо коррелируются с разрезами по ключу Извезному и в Рев- 
нюшинской антиклинали. Аномальные для этих образований значения 
в районе Проходного Белка связаны, как уже отмечалось, со вновь 
образованными кристаллами в зоне высоких ступеней метаморфизма.

Очень устойчивые различия установлены соответственно для 
эмских — эйфельских, живетских, верхнедевонских и каменноугольных 
отложений Рудного Алтая, зигенских — нижнеэмских и франских об
разований в Жарминской структурно-формационной зоне и силурий
ских (уинлок-лудловских) в Чарской зоне. Так, четко отличаются 
шипуновская свита (D2gv2—D3fr4) от успенской (D2ef2—gv4), а алей- 
ская (D3/г2— /га) — от шипуновской, джайдакская (D3/га2—С it) от зы- 
ряновской (D2gv2—D3), балгынская ( С^2— — от всех остальных- 
и т. д. (фигура, графики I—III, V).

В то же время результаты наших исследований показали, что кор
релировать даже бесспорно одно возрастные и фациально близкие об
разования, но развитые в разных структурно-формационных зонах,, 
нельзя. Более того, в каждой зоне любой из комплексов отложений 
при всех существенных отличиях все же ближе в какой-то степени к 
подстилающим и перекрывающим их толщам, чем к одновозрастным^ 
образованиям другой зоны. Это еще раз убеждает в том, что единство 
источников сноса, с учетом других факторов, играет главную роль в 
формировании сходных по минеральному составу осадков.

Хорошо видно, что попытка применения метода статистической 
обработки главных осей терригенного циркона для целей стратигра
фии дала обнадеживающие результаты. Авторы ограничились некото
рыми примерами, иллюстрирующими основные общие положения мето
да, вытекающие из анализа результатов исследований, которые сво
дятся к следующему. *

1. Для корреляции стратифицированных толщ при отсутствии огра
ненных кристаллов циркона метод эффективен с использованием одних: 
только окатанных и полуокатанных зерен.

2. Статистической обработке должны подвергаться замеры морфо
логически однотипных цирконов. Включение в статистическую обра
ботку замеров циркона, морфологические типы ноторого были бы не 
свойственны какому-либо из разрезов, приведет к неверным выводам.

3. Одновозрастные образования, обязанные своим происхождением 
заведомо разным источникам сноса, по методу соотнесенных, статисти
чески обработанных кристаллов не коррелируются, и, как следствие,, 
возможно решение обратной задачи: установление источника сноса 
для -одновозрастных толщ, различающихся параметрами статистиче
ски изученных цирконов.

Безусловно, генетическая сущность всех различий и сходств полу
ченных по этому методу величин пока не изучена в полной мере и тре
бует дополнительных исследований, посвященных специально этому 
вопросу. Но факт установления эмпирическим путем вышеупомянутых 
различий и сходств в соотношениях статистических данных позволяет 
использовать их как корреляционный признак.
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МИНЕРАЛЫ СЕПИОЛИТ-ПАЛЫГОРСКИТОВОИ ГРУППЫ 
В ВЕРХНЕМ ДЕВОНЕ И НИЖНЕМ КАРБОНЕ 

СИБИРСКОЙ ПЛАТФОРМЫ
Т. А. ДИВИНА, Р. Г. МАТУ ХИН, О. В. ВААГ

В настоящее время в мощной толще чехла Сибирской платформы 
имеются лишь единичные находки минералов сепиолит-палыгорскито- 
вой группы. Их можно подразделить на два основных вида. К первому 
относятся сепиолиты и палыгорскиты, обнаруженные в составе гливис-

Фиг. 1. Схема располо
жения разрезов с выяв
ленной сепиолит-палы- 
горскитовой минерали

зацией
1 — западный берег оз. 
Пясино (скв. 11-15), 2  — 
р. Фокина, 3  — р. Брус, 
4  — р. Курейка, 5  — 

устье р. Лены

тых фракций верхнекембрийских и верхнедевонских отложений (Пи- 
сарчик, 1975; Занин, 1965), ко второму — сепиолитовая и палыгорски- 
товая минерализация, представленная прожилковыми разностями типа 
горной кожи. Такие образования описаны В. В. Рябовым (1973) в 
экзоконтакте Талнахской интрузии Норильского района, а также 
Т. А. Дивиной и Р. Г. Матухиным (1974) в кровле верхнего девона и в 
нижнем карбоне на территории Фокинской и Пясинской площадей 
того же района.

Между тем вещественный состав пород фанерозоя свидетельствует 
о принципиальной возможности присутствия на Сибирской платформе 
значительных скоплений этого вида минерального сырья. Новые на
ходки сепиолитовой минерализации, сделанные нами в весьма удален
ных друг от друга разрезах верхнего и нижнего «карбона, подтверж- 

.даютэто (фиг. 1).
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Наиболее значительные проявления сепиолита обнаружены в тол
ще (около 40 м) прекрасно фаунистически охарактеризованных изве
стняков верхнего тур-не, обнажающихся в правобережных обрывах 
р. Ку,рейки. Залегают они на отложениях люмской свиты верхнего де
вона и перекрыты пачкой пород, относимых к тунДринской свите услов
но визейского возраста.

Разрез верхнетурнейских отложений на р. Курейке имеет следую
щее строение (снизу вверх):

1. Серые массивные известняки тонко- и мелкозернистые, с много
численными стилолитовыми швами и линзовидными прослоями (2— 
10 см) узловатых органогенно-детритовых глинистых известняков, не
сущих на выветрелой поверхности налеты гидроокислов железа и мар
ганца. Местами, особенно в верхней части пачки, узловатые разности 
превалируют. Мощность 1 м.

2. Известняки темно-серые, тонко- и мелкозернистые, также содер
жащие линзы органогенно-обломочных разностей. Толщина линз 
достигает 0,5 му а сам ракушняковый детрит ‘становится более круп
ным. Рассеянные обломки .ракушки встречаются по всему слою. В ниж
ней части его отмечаются два линзовидных прослоя (по 6 см) глини
стых тонкоплитчатых известняков и два прослоя (по 10 см) узловатых 
известняков. В верхней части слоя хорошо выражены стилолитовые 
швы, располагающиеся через 2—3 см. Мощность 4 м.

3. Чередующиеся грубоплитчатые, почти массивные и узловатые 
тонко- и среднеплитчатые темно-серые мйкрозернистые доломитовые и 
доломитистые известняки. Узловатые разности характеризуются оби
лием (через 0,5—1,5 см) стилолитовых швов с черным сажистым ма
териалом на соприкасающихся поверхностях. Грубоплитчатые разнос
ти содержат единичные стилолитовые швы, а также остатки раковин, 
скопления которых расположены в виде линзовидных прослоев толщи
ной 5—20 см. Породы скрытослоистые, лишь на отцрепарированных 
выветриванием поперечных срезах заметна тонкая горизонтальная или 
горизонтально-волнистая слоистость. В верхней половине пачки встре
чены отдельные концентрически-зональные конкреционные образова
ния кремнисто-карбонатного (в основном) состава. Мощность 10 м.

4. Переслоенные мйкрозернистые и органогенно-обломочные извест
няки, в разной степени доломитовые, содержащие конкреционные 
кремнисто-карбонатные образования. Толщина прослоев 0,2—0,5 м . 
Мйкрозернистые известняки темно-серые, среднеплитчатые с много
численными (через 2—3 см) стилолитовыми швами. В средней части 
слоев отмечается обычно один или несколько прослоев (до 8 см) орга
ногенно-обломочных мелко- или среднезернистых известняков. Эти 
прослои залегают на нижележащих известняках с резким контактом, 
а затем вверх по разрезу идет постепенное уменьшение зернистости 
до появления микрозернистых известняков с единичными остатками 
фауны.

Конкреционные разности представляют собой сложные образова
ния, состоящие из концент.рически-скорлуповатых овально-округлых 
кремнисто-карбонатных (в основном) конкреций (1 —10 см в попереч
нике), покрытых -с поверхности белыми корками фарфоровидного об
лика и погруженных в темно-серую микрозернистую карбонатную 
массу, обтекающую конкреции, расположенные в основном уплощен
ными сторонами по напластованию. На горизонтальной поверхности 
эти образования имеют дендритовидную разветвленную форму.

Во всех видах этого слоя на дневную поверхность отмечаются от 
5 до 7 прожилков сепиолита (фиг. 2) толщиной от 1,5—2 до 8 см. Се- 
пиолит выполняет также многочисленные мелкие трещинки и трещины 
отдельности. Часто он встречается вместе с крупнокристаллическим 
мутным зеленовато-белым кальцитом. Сепиолит образует волокнистые*
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гибкие агрегаты белого или кремового цвета. Отдельные волокна легко* 
отделяются от общей массы. В увлажненном состоянии минерал при
обретает восковидный облик. Местами, в центральной части крупных 
прожилков, волокнистое строение почти незаметно, характерна неров
ная бугорчатая поверхность излома минерала. В сухом виде в обнаже
нии сепиолит очень напоминает обломки древесины; возможно, этим и

Фиг. 2. Характер расположения (вне масштаба) конкреционных образований (/)  и про
жилков сепиолита (2 )

объясняется то обстоятельство, что он до сих пор не был описан много
численными исследователями нижнекаменноугольных отложений это
го района.

Микроскопическое изучение минерала показало, что он состоит из 
волокон длиной до 5—10 ммк и шириной до 0,5—1 ммк, показатели 
преломления: N g ~  1,528, ААр — 1,513; Ng—Np — 0,015. Погасание пря
мое, удлинение положительное. Минерал двуосный, положительный. 
Цвета интерференции низкие, желтовато-серые.

Электронно-микроскопические снимки сепиолита приведены на 
фиг. 3 и 4.

Рентгеноструктурный анализ, произведенный в СНИИГГИМСе 
М. Ф. Соколовой, подтвердил принадлежность минерала к сепиолитам. 
Об этом же свидетельствует химический состав сепиолита р. Курейки 
(нижний карбон), также определенный в СНИИГГИМСе (аналитик 
М. И. Сотникова).

Н 20  П .п .п . S i0 2 А12Оэ ТЮ2 FeO Fe20 3
10,41 9 ,54 55,59 0 ,26  Не обн. 0 ,24  0,1

Р 2Об МпО CaO MgO Na20  К 20  SBa/I Сумма 
0 ,05  0 ,0 4  1,55 22,44 Не обн. Не обн. Не обн. 100,22

Обращает на себя внимание то, что курейские сепиолиты по сравне
нию с сепиолитами, развитыми в экзоконтакте Тал нахской интрузии в 
Норильском районе (Рябов, 1973), отличаются повышенным содержа
нием S i02. Близкие количества окиси кремния содержат сепиолиты, вы
деленные в составе глинистой фракции из кембрийских карбонатно-гли
нистых пород юга Сибирской платформы (Писарчик, 1975), а также се-
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Фиг. 3. Электронно-микроскопический снимок сепиолита из нижнекаменноуголь
ных отложений р. Курейки, X I 1000

Фиг. 4. То же, X I 4500

пиолиты верхнего карбона, вскрытые скважиной у деревни Лысково на 
Русской платформе (Ратеев, 1964) и установленные в коре выветривания 
Урала (Гинзбург, Руковишникова, 1951). Содержания остальных компо
нентов соответствуют приводимым в литературе.
160



По характеру выделений сепиолит аналогичен палыгорскиту из от
ложений нижнего карбона, найденному в 1966 г. в разрезе по р. Фоки
на (фиг. 5) и в керне скважины на западном берегу оз. Пясино (Ди- 
вина, Матухин, 1974). Однако породы курейского разреза содержат 
сепиолит в гораздо большем количестве. .

Фиг. 5. Характер выделения палыгорскита в ж еодах 
и по трещинам в тундринской свите в долине р. Ф о

кина. Натуральная величина (Дивина, Матухин,
1974)

В связи с находкой сепиолита интерес приобретают конкреционные 
образования во вмещающих его карбонатных породах. Изучение их 
проводилось с помощью микроскопического и рентгеностру1Ктурного 
анализов. Среди этих образований можно выделить сложенные в цент
ральной части кремнистым материалом, а также магнезиальными си
ликатами (фиг. 6). Между этими крайними членами имеется целый 
ряд переходных форм, когда в центральной части конкреций в разных 
соотношениях присутствуют и тот и другой компоненты. Все разности 
содержат в своем составе доломит и кальцит.

Изучение в шлифах показало, что первоначально конкреции имели 
кремнистый или карбонатно-кремнистый состав. Замещение кремни
стого материала тальком, амфиболами, редко сепиолитом происходит 
с периферии, так что постепенно и внутренняя часть конкреций оказы
вается сложенной этими минералами. Конкреции имеют концентриче- 
ски-скорлуповатое строение (см. фиг. 4). Отдельные оболочки сложе
ны кальцитом, доломитом, магнезиальным кальцитом, тальком, амфибо
лами (типа тремолита, реже — актинолита). Макроскопически они 11
11 Литология и полезные ископаемые, № 1 161



представляют собою белую фарфоровидную массу, которая не только 
обволакивает конкреции, но и соединяет их друг с другом. Толщина 
оболочек изменяется от 1 до 6— 10 мм. Хроматические реакции в шли
фах, а также рентгеноструктурное изучение карбонатных пород, .вме
щающих конкреционные образования, показали, что микрозернистые

Б

Фиг. 6. Характер замещения карбонатно-кремнистого вещества магнезиальными алюмо
силикатами

А — частичное замещение: 1 — известняк доломитовый, 2  — глинисто-железистая кай
ма, 3  — кальцит-амфиболовый агрегат, 4  — амфибол, 5 — кремнистая масса, 6  — каль
цит среднекристаллический, местами прорастающий по спайности амфиболом, 7 — 
тальк; Б — частичное замещение: 1 — доломит известковый, 2  — налеты глинистого м а
териала, 3  — кальцит мелко- и крупнокристаллический с включениями игольчатого ам 
фибола, 4  — амфибол, 5  — кальцит крупнокристаллический, 6  — тальк, 7 — кальцит 
средне- и крупнокристаллический, прорастающий по спайности амфиболами, 8  — крем
нистая масса; В — полное замещение: 1 — доломит известковый, 2  — налеты глинисто^ 
го материала, 3  — кальцит мелкокристаллический, 4  — кальцит-амфиболовый пелито- 
морфный агрегат, 5  — амфибол, 6  — кальцит мелко- и среднекристаллическйй, 7 — 

тальк, 8  — кальцит крупнокристаллический

и органогенно-обломочные карбонатные раз-ности описываемой пачки 
сложены известняками или, реже, доломитистыми известняками, в 
«конкреционных» же прослоях преобладает доломит известковый или 
известковистый. Мощность данной пачки 6 м.

5. Известняки мраморизованные осветленные (светло-серые до бе
лых) микрозернистые массивные с прослоями (до 0,2 м) мелкозернис
тых органогенно-обломочных. По всей пачке спорадически встречают
ся остатки фауны. Отмечены единичные линзы кремней до 0,15 м в 
диаметре. На светлой поверхности четко видны черные стилолитовые
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швы. Верхняя часть слоя представлена в основном белыми сахаровид
ными перекристаллизованными .известняками. Мощность 10 м.

Выше по разрезу залегают слабосекущая, почти пластовая интру
зия долеритов или осадочные брекчии основания тундринской свиты 
(визе).

Подобные же образования магнезиальных силикатов, но представ
ленные палыгорскитом, т. е. разностью с большим содержанием алю
миния, описаны, как указывалось ранее, в нижнекаменноугольных и 
верхнедевонских породах Фокинской и Пясинской площадей Нориль
ского района (Дивина, Матухин, 1974). Сейчас аналогичные проявле
ния сепиолитовой минерализации, кроме р. Курейки, выявлены также 
на р. Брусе в нижнекаменноугольных и на р. Лене — в верхнедевон
ских отложениях.

Обнажающаяся на р. Брусе верхнетурнейская известняковая тол
ща мощностью примерно 50 м по своему составу и строению почти 
идентична курейской. Характерно такое же погоризонтное обогащение 
пород кремни сто-карбонатным и конкреционными образованиями бело
го или черного цвета. По периферии конкреций кремнистый материал 
часто замещается тальком, амфиболами (типа актинолита), иногда 
отмечаются в небольшом количестве пирофиллит и скаполит. В ниж
ней части толщи в серых комковатых известняках по трещинам (до 
0,5 см) и в виде гнезд диаметром до 3 см встречаются крупнокристал
лический кальцит, тальк и в небольшом количестве -сепиолит.

В нижнем течении р. Лены, в районе залива Крест-Хомо, франские 
отложения верхнего девона образуют следующий разрез (снизу вверх).

1. Известняки серые и темно-серые мелкокристаллические с вклю
чением остатков фауны брахиопод, криноидей и др. Мощность пример
но 60 м.

2. Переслаивающиеся глинисто-алевритовые известняки, алевроли
ты и глинистые доломиты, а также их переходные разности желтовато- 
и розовато-серого или блеклого красновато-серого цвета. Мощность 
пачки 25—30 м.

В верхней части обнажения залегает пологосекущая интрузия ос
новного состава. В красноцветных глинисто-алевритовых доломитах и 
доломитовых известняках в трещинах отдельности, редко послойно 
отмечены многочисленные корки сепиолита толщиной 1—5 мм. Сепио
лит имеет зеленовато-серый цвет (сравнительно с найденными в дру
гих разрезах Сибирской платформы разностями более темный). Хими
ческий состав сепиолита низовьев р. Лены (верхний девон) определен 
в лаборатории СНИИГГИМСа (аналитик Л. А. Богомолова).

Н 20  П .п .п . S i0 2 А120 3 ТЮ2 FeO Fe20 3 P2Oe
7,12 9 ,55 57,47 0 ,96  0 ,13  0 ,98  2 ,80  0 ,02

MnO CaO MgO Na2Q К2О SBaJ1 Сумма 
0 ,08  0 ,50  20,09 0 ,07  0 ,15 Не обн. 99,92

Приведенный анализ показывает, что эта разность сепиолита содер
жит заметное количество железа, что и обусловило, по-видимому, 
характерный зеленоватый цвет. Ленскому сепиолиту, так же как и 
курейекому, свойственно повышенное содержание окиси кремния по 
сравнению с большинством приводимых в литературе данных.

Как уже отмечалось в начале статьи, на Сибирской платформе ми
нералы группы сепиолита — палыгорскита обнаружены в очень огра
ниченном числе районов. На юге платформы Ю. Н. Заниным (1965) 
палыгорскит описан в отложениях верхнего девона Рыбинской впади
ны (чаргинская свита) и Иркутского амфитеатра (баероновская и 
топорокская свиты). В более северных районах платформы Я. К. Писар- 
чик (J975) обнаружила сепиолитовую минерализацию в верхнекемб
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рийских породах метегерской свиты левобережья р. Лены (Олекмин- 
ский район). И в том и в другом случаях магнезиальные алюмосили
каты и силикаты присутствуют в глинистых фракциях, выделенных 
из терригенно-карбонатных или карбонатных разностей пород, и пред
ставляют собой хемогенные седиментационые или седиментационно- 
диагенетические образования. Формирование этих минералов происхо
дит в бассейнах со щелочной средой осадконакопления ,в засушливых 
климатических условиях (Страхов, 1960; Ратеев, 1964; Зхус, 1966, 
и др.). Обнаруженные в Приенисейской зоне платформы сепиолиты и 
палыгорс'киты образуют прожилки и выделения типа горной кожи и 
по отношению к вмещающим карбонатным и глинисто-карбонатным 
осадочным породам являются явно вторичными. Пространственная 
связь магнезиальных силикатов и алюмосиликатов с интрузиями доле- 
ритов, иногда явная, как в бассейнах рек Курейки и Лены, иногда ме
нее очевидная, как на Фокинекой, Б,русской и Пясинской площадях, 
обусловлена, видимо, образованием этих минералов в заключитель
ные стадии гидротермальных процессов, связанных со становлением 
интрузивных массивов. Такие образования описаны в Малой Азии, на 
Кубе, в Средней Азии, на Урале (Градусов, 1976; Финько, Корин,
1968), а также на Талнахском месторождении медно-никелевых руд в 
Норильском районе, где сепиолиты обнаружены в нижнем экзоконтакте 
дифференцированной трапповой интрузии (Рябов, 1973).

Во всех известных разрезах сепиолитсодержащих толщ Приенисей
ской зоны Сибирской платформы отмечается парагенез сепиолитов или 
палыгорскитов с тальком, амфиболами (типа актинолита, тремолита), 
кремнистым материалом, кальцитом. Тальк, наряду с вермикулитом и 
смешанослойными монтмориллонит-хлоритовыми образованиями, — до
статочно распространенный минерал в глинистых фракциях девонских 
и нижнекаменноугольных толщ, испытавших в той или иной степени 
метаморфизующее влияние трапповых инт.рузий. Амфиболы также час
то образуются в породах экзоконтактов долеритовых массивов. Так, 
в терригенных нижнекаменноугольных отложениях брусской свиты 
нижнего карбона на р. Брусе, претерпевших значительный контакто
вый метаморфизм, первичный цемент почти полностью замещен акти
нолитом. Кальцит также является характерным минералом заключи
тельных стадий гидротермального процесса. Наличие его наряду с хло
ритом служит одним из поисковых критериев не выходящих на днев
ную поверхность интрузивных массивов.

Обращает на себя внимание очевидный стратиграфический конт
роль распространения в разрезах минералов сепиолит-палыгорскито- 
вой группы: нижний карбон, реже верхний девон. Такая стратиграфи
ческая приуроченность представляется закономерной. Позднетурней- 
ское время на платформе характеризовалось трансгрессиями морских 
бассейнов, выравниванием рельефа областей сноса, общей гумидиза- 
цией климата и усилением химического .выветривания суши. Сформи
ровавшиеся в таких условиях нижнекаменноугольные отложения харак
теризуются повышенной зрелостью терригенных компонентов и пре
обладанием кальцита в карбонатной составляющей, присутствием 
большого количества кремней.

Характерным примером может служить разрез верхнетурнейских 
отложений на р. Курейке, где вмещающие сепиолит породы сложены 
известняками с многочисленными кремнистыми выделениями. Как ука
зывалось выше, стяжения кремней, вытянутые параллельно слоисто
сти, при небольшой толщине (до 10 см) прослеживаются в виде цепо
чек на значительное расстояние. Такой характер кремнистых стяжений 
позволяет предполагать их образование в стадию диагенеза.

Замещение кремнистых выделений тальком и амфиболами, а также 
присутствие доломита в пачках, содержащих кремни (т. е. неоднород
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ных по составу и наиболее проницаемых для растворов), в то время 
как окружающие породы сохраняют свой первичный преимуществен
но кальцитовый состав, позволяет предположить, что верхнетурнейские 
карбонатные породы подверглись воздействию гидротермальных рас
творов, несущих в своем составе магний. Об этом, на наш взгляд, сви
детельствует также «амебообразный» или дендритовидный облик кон
креционных образований на горизонтальной плоскости, причем «мос
тики» между отдельными «узлами», сложенными кремнем, состоят из 
тех же магнезиальных алюмосиликатов, которые образуют белые корки 
вокруг стяжений. На р. Б.рус в корках кроме талька и амфиболов, при
сутствует также сепиолит (данные рентгеновского анализа).

Источником магнезиальных растворов предположительно служили 
остывающие интрузивные массивы. Обогащение растворов кремнекис- 
лотой могло происходить за счет частичного растворения присутствую
щих в породах кремней (Верзилин и др., 1973). Синтез сепиолита из 
магнезиальных, богатых кремнекислотой растворов мог происходить в 
трещинах, возникших при внедрении долеритов, как вблизи интрузив
ных тел, так и в значительном удалении от них, а также по напласто
ванию и в других максимально проницаемых для растворов участках.

Предлагаемый генезис минералов сепиолит-палыгорскитовой груп
пы является попыткой в какой-то мере объяснить двойной контроль за 
их образованием. С одной стороны, они являются явно вторичными по 
отношению к вмещающим осадочным толщам и приурочены к экзокон
тактам трапповых интрузий. С другой — локализуются в определенном 
стратиграфическом интервале— нижнем карбоне, редко верхнем дево
не. Причем эта закономерность проявляется на огромных расстояниях 
(приени-сейская часть платформы — бассейн р. Лены). Конечно, нужно 
помнить при этом о весьма слабой изученности осадочного чехла Си
бирской платформы.

Приведенное В. В. Рябовым (1973) предположение об образовании 
сепиолитов в экзоконтакте Талнахской интрузии за счет воздействия 
кремнекислых растворов на доломиты вмещающей толщи и богатые 
магнием контактово-измененные породы в большинстве известных слу
чаев проявления этих минералов непригодно, так как они приурочены 
в основном к одному из самых «кальцитовых» по составу интервалов 
палеозойского разреза Сибирской платформы и, кроме того, неясным 
в выводах В. В. Рябова остается источник кремнекислоты.

Встреченные до сих пор на платформе проявления минералов се
пиолит-палыгорскитовой группы имеют чисто научный интерес, однако 
не исключена возможность нахождения их скоплений, могущих иметь 
практическое значение для народного хозяйства.
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УДК 553.64.04/: 551.733.12(571.51)

О ПЕРСПЕКТИВАХ ФОСФОРИТОНОСНОСТИ 
СРЕДНЕГО ОРДОВИКА ТУНГУССКОЙ СИНЕКЛИЗЫ 

Е. П. М А Р К О В

В бассейне нижнего течения Подкаменной Тунгуски среди отложе
ний криволуцкого яруса среднего ордовика Н. А. Красильникова и 
А. И. Смирнов (1962) выявили несколько фосфоритовых горизонтов. 
Наиболее продуктивным оказался нижний горизонт, слагающий осно
вание криволуцкого яруса. Он более выдержан по мощности и сложен 
кварцево-фосфоритными песчаниками и фосфоритным конгломератом 
общей мощностью 0,3—2,0 ж. Фосфат в нем находится в форме конкре
ций, зерен и обломков раковин лингулид. Наиболее изучено Гурьевское 
фосфоритовое месторождение, расположенное на берегу р. Подкамен
ной Тунгуски, в 120 км выше ее устья. Вследствие низкого содержания 
Р2О5 (6—10% в руде) и относительно высокого содержания окислов 
железа полученный из руды концентрат не пригоден для кислотной 
переработки. В силу этих обстоятельств данное месторождение не под
вергалось дальнейшей разведке.

Однако на описываемой территории имеются и другие типы фосфо
ритов. Автор в 1975 г. изучил фосфоритовое рудопроявление, которое 
было открыто в 1950 г. Н. В. Дреновым, упомянуто А. Т. Стуловым 
(1970) и с тех пор не изучалось. Оно находится на левом берегу р. Под
каменной Тунгуски, в устье ручья Белого (в 38 км выше устья ручья 
Бельмо).

В этом районе Подкаменная Тунгуска прорезает вкрест простирания 
восточное крыло Вельминского вала, в силу чего на дневную поверх
ность выведены породы нижнего и среднего ордовика (фигура). Нижний 
ордовик представлен песчаниками байкитской свиты видимой мощ
ностью 2,5 м. По вещественному составу и окраске они подразделяются 
на несколько слоев (снизу вверх): 1— песчаники белые, существенно 
кварцевые, среднезернистые, среднеплитчатые; кластогенные зерна хо
рошо окатаны и сортированы, .мощность 0,6 ж, 2— песчаники желтова
то-серые, среднезернистые, среднеплитчатые, существенно кварцевые, 
обогащены мелкой (1—2 см) угловатой и слабоокатанной галькой, со
стоящей из зеленоцветных и черных аргиллитов, мощностью 0,8 ж, 3— 
песчаники светло-серые, мелкозернистые, тонкоплитчатые, кварцевые, с 
обильной вкрапленностью пирита, мощность 0,8 м.

Выше, на слое 3, согласно залегают фосфориты, относящиеся уже к 
столбовой свите криволуцкого яруса среднего ордовика. Эта часть сви
ты подразделяется на две пачки (снизу вверх): 1— черные фосфатные 
гравелиты, богатые пиритом; порода сложена в основном зернами фос
форитов песчаной и гравийной размерности; доминирует пирит, кото
рый в основании слоя образует самостоятельный слой мощностью 12 см\ 
общая мощность 0,25 ж, содержание Р20 5 в слое 2—10%; 2— черные 
зернистые фосфориты, состоящие из зерен кварца и фосфата песчаной
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Схематическая геологическая карта (внизу) и геологический разрез (вверху) рудопро-
явления фосфоритов «Белое»

1 — байкитская свита, 2  — волгинский горизонт среднего ордовика, 3  — киренский го
ризонт среднего ордовика, 4  — траппы, 5 — месторасположение рудопроявления «Бе

лое»

и гравийной размерности и фосфатных раковин брахиопод (около 5%); 
преобладают зерна фосфоритов, мощность пласта 1,6 м.

Выше по разрезу рудоносный пласт перекрыт пачкой терригенно- 
карбонатных пород, состоящих из часто переслаивающихся тонкоплит- 
чатых серых органогенно-детритовых известняков и зеленых аргилли
тов. Многочисленные раковины брахиопод Rafiniskgina amara Andr. 
и др. свидетельствуют о принадлежности этой пачки к волгинскому 
горизонту криволуцкого яруса среднего ордовика. Видимая мощность 
пачки 3,5 м. Выше она перекрывается песками первой надпойменной 
террасы Подкаменной Тунгуски.
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Изучение прозрачных шлифов из пород рудоносного горизонта под 
микроскопом показало, что фосфоритовые зерна и мелкая галечка сло
жены коллоидальным и слабораскристаллизованным фосфатом. Фос
фат зерен темно-бурый с небольшой примесью остроугольных зерен 
кварца и халцедона (0,01—0,02 мм) и фосфатных раковин. Зерна квар
ца угловатые и слабоокатанные, округлые и удлиненные; нередко 
встречаются зерна с корродированной фосфатом поверхностью. Кварц 
прозрачный с волнистым угасанием. Встречаются дробленые зерна 
кварца, имеющие по трещинам примазки гидроокислов железа. Размер 
зерен песка 0,1—2,0 мм, чаще 0,2—0,5 мм. Форма обломков фосфатных 
раковин обычно палочковидная, размер 0,02—0,20 мм, реже до 0,5— 
1,0 мм. Цемент гравелита — фосфат и карбонат. Фосфатный цемент 
светло-коричневый, сравнительно редок. Слой пирита состоит из мелких 
(0,02—0,03 мм) овальных и шаровидных нодулей, тесно прижатых один 
к другому.

Химический состав бороздовой пробы фосфорита по всему пласту 
следующий (вес.%): S i02—45,39; А120 3—2,29; Fe2Os—1,19; Р20 5—19,32; 
СаО — 25,65; MgO — 0,75; МпО — 0,43; П. п. п.— 1,50. Фосфоритовый 
пласт был опробован также штуфными пробами, взятыми через каждые 
10—12 см разреза. Результаты анализа этих проб показали содержание 
Р20 5 от 12 до 24%, Fe20 3 1—2% и в одном образце 11%.

Гранулометрический состав фосфоритов следующий: фракция 
>1,0 м м = 42%; 0,5—1 м м = 6%; 0,25—0,5 мм= 11%; 0,1—0,25 м м =  
=  7%; 0,1—0,01 мм = 6%; 0,001 мм =  29%. Содержание Р20 5 в выше
приведенных фракциях соответственно следующее (по данным количе
ственного спектрального анализа) (вес.%): 18,32; 3,64; 12,14; 25,06; 
28,44. В концентрате фосфатных зерен определено 30,5—32% Р20 5.

Спектральным количественным анализом в фосфоритах обнаружены 
(вес.%): Ва 0,05; Sr 0,07—0,11; Pb 0,0011—0,007; Мп 0,28—0,7; 
Сг 0,0014—0,004; Ni 0,0011—0,0014; Be 0,0009—0,0014; Mo 0,0001 — 
0,00003; V  0,0018—0,0044; Се 0,011—0,058; Ti 0,08—0,18; La 0,017— 
0,011; Си 0,007—0,011; lb 0,0003—0,0006; Zn 0,0029—0,0044; Zr 0,0056— 
0,018; Co 0,0007—0,0014. Содержание P2Os в песчаниках байкитской 
свиты не превышает 0,1%, в органогенных известняках и аргиллитах 
верхней карбонатной пачки —1,5%.

Как видно, фосфориты рудопроявления Белое резко отличаются от 
фосфоритов Гурьевского месторождения более высоким содержанием 
Р20 5 и низким количеством железа и, что весьма важно,— почти исклю
чительно зернистым типом фосфоритов. Следует иметь в виду, что 
крупнейшие мировые месторождения фосфоритов (восточные районы 
США, Северная Африка) относятся именно к типу зернистых.

Фосфоритоносные отложения основания криволуцкого яруса протя
гиваются вдоль Подкаменной Тунгуски почти на 6 км с запада на вос
ток и ограничиваются крупными трапповыми телами. В 8 км к югу от 
ручья Белого, на водоразделе Подкаменной Тунгуски и правого прито
ка р. Бельмо ручья Светланы, имеется широкое поле развития одновоз
растных отложений, где возможно обнаружение аналогичных фосфо
ритов.
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А. М. ЛЕЙТЕСА И С. Б. СМЕЛОВА «ДРЕВНЕЙШИЕ 

СУЛЬФАТЫ В АРХЕЙСКИХ ОБРАЗОВАНИЯХ 
ЮЖНО-АФРИКАНСКОГО И АЛДАНСКОГО ЩИТОВ 

И ЭВОЛЮЦИЯ КИСЛОРОДНОЙ АТМОСФЕРЫ ЗЕМЛИ»
Ю. П. КАЗАНСКИЙ

В рассматриваемой статье сделана попытка решить один из важней
ших ©опросов современной геологии—время становления устойчивой 
кислородной атмосферы Земли. В качестве основного метода выбрано 
изучение изотопного состава серы. В статье описаны строение и состав 
двух древнейших комплексов глубокометаморфизованных пород — ал- 
данского (Восточная Сибирь) и Свазиленд (Южная Африка), а также 
приведены результаты изучения в них изотопов серы в сульфидах и суль
фатах. Выделены два уровня обогащения тяжелым изотопом: низкий 
(6S34 менее +10%о) и высокий (обычно более +  15%о). Низкие величины 

установлены в федоровской свите иенгрской серии алданского комплекса 
и в серии Фиг-Три, залегающей в средней части системы Свазиленд. Вы
сокие цифры получены для джелтулинской серии (верхняя часть алдан
ского комплекса), а также для более молодых докембрийских отложений 
(система Гренвилл в Канаде и др.). Сульфаты, встреченные в метамор
фических минералах и породах, рассматриваются как древнейшие оса
дочные, отражающие в изотопном составе серы уровень кислорода в ат
мосфере.

Возраст метаморфизма пород системы Свазиленд и алданского ком
плекса определен в 3,5 млрд, лет и более, а время седиментации — около 
4 млрд. лет. Отсюда авторами статьи делается вывод о том, что устой
чивая кислородная атмосфера Земли, близкая современной, установи
лась 4 млрд, лет тому назад, а может быть, и раньше. ^

Таким образом, авторы делают очень ответственный вывод, следуя 
которому необходимо принципиально по-новому рассмотреть развитие 
верхних геосфер Земли, переоценить существующие взгляды на обста
новки седиментации и осадочного рудообразования. Однако прежде чем 
принять этот вывод, следует проанализировать его обоснованность как 
с методических позиций, так и с точки зрения увязки с общими геоло
гическими данными, имеющимися в настоящее время.

Авторы статьи считают, что «...восстановление сульфатов — основная 
причина разделения изотопов серы в нормальных условиях поверхности
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Земли» (Виноградов, Реймер и др., 1976, стр. 14). В то же время они 
оперируют с сульфатами, которые связаны с метаморфическими мине
ралами (скаполит, флогопит) или с глубокометаморфизованными поро
дами. Следовательно, необходим анализ поведения изотопов серы в ус
ловиях, отличных от «поверхностных», при температурах, во много раз 
превышающих существующие в современную эпоху на зехмной поверхно
сти. Такой анализ в статье отсутствует, однако он сделан в других ра
ботах (Гриненко, Гриненко, 1974, и др.)* Из них следует, что существуют 
сульфаты неосадочного происхождения с отношениями изотопов серы, 
близкими к описанным в статье, а экспериментально доказано, что в 
высокотемпературных условиях происходит фракционирование серы с 
обогащением тяжелым изотопом остаточных сульфатов.

К этому следует добавить, что авторы рассматриваемой статьи не 
расшифровывают, что такое «нормальные условия поверхности Земли» 
в архее. Однако в литературе имеются высказывания о том, что в это 
время температура на земной поверхности могла быть намного выше 
современной (Виноградов, 1964, и др.).

Как уже отмечалось выше, в статье рассмотрены две группы значе
ний 6S34: низкие и высокие (близкие к содержаниям в современной мор
ской воде). В другой публикации одного из авторов для слюдянской се
рии (Восточная Сибирь) приводятся значения этой величины, в 2—
2.5 раза превышающие современные (Виноградов, 1975). Естественно, 
читатель вправе ожидать объяснений, каким величинам содержания 
кислорода в древних атмосферах отвечают те или иные группы цифр. 
К сожалению, такого разъяснения в статье не сделано. Нет ответа и на 
вопрос, почему в сульфатах серии Гренвилл имеются определения как 
с низким, так и с высоким содержанием тяжелого изотопа серы.

Если обратиться к материалам по содержанию 6S34 и кислорода в 
современной морской воде, то первая величина постоянна ( +  20%о), а 
количество 0 2 испытывает весьма существенные колебания, зависящие 
от температуры, жизнедеятельности различных организмов и т. д. Ка
кому количеству растворенного в морской воде кислорода отвечает циф
ра +  20%о и как она коррелируется с содержанием 0 2 в древних атмо
сферах и гидросферах — эти вопросы в рассматриваемой статье не об
суждаются.

Нельзя согласиться с выводом авторов о том, что сульфаты очень 
широко распространены в отложениях архея. Из материалов, приведен
ных в статье, видно, что они в лучшем случае образуют прослои не бо
лее 2,5 м в разрезах мощностью в несколько тысяч метров (серия Фиг- 
Три), а обычно встречаются в виде вкрапленников, жилок, мелких стя
жений, составляя доли процента от общего объема пород. Кроме того, 
их распространение в разрезах также крайне неравномерно. Из этого 
следует, что условия формирования сульфатов в архее (если считать их 
генезис осадочным) были специфическими, отличными от господствую
щей физико-химической обстанов1КИ седиментации. Вероятно, в этом слу
чае правомерны предположения М. Руттена (1973), который допускал в 
период формирования земной атмосферы существование «кислородных 
оазисов», возникавших вокруг фотосинтезирующих организмов.

Вывод о времени становления кислородной атмосферы полностью 
зависит от достоверности возраста образования пород, содержащих изо
топы серы. Для серии Фиг-Три авторы статьи определяют его древнее
3.5 млрд, лет, однако в публикации, на которую они ссылаются, он дан 
для серии Онвервахт, залегающей ниже серии Фиг-Три (Jahn, Shih, 
1974). Для последней приводится цифра около 3,0 млрд. лет (Windley, 
1973).

Для алданского комплекса возраст определен в 3,5 млрд, лет (Са
лоп, 1973), а для джелтулинской серии авторы в статье дают значения
3,7—3,8 млрд. лет. В другой публикации с участием двух авторов статьи
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возраст метаморфизма пород джелтулинской серии оценен в 3,8 млрд. 
лет (Виноградов, Смелов, Лицаров, 1976).

Таким образом, определения, приведенные в статье и в других пуб
ликациях, характеризующие время образования пород серии Фиг-Три 
и алданского комплекса, показывают, что возраст джелтулинской серии, 
содержащей сульфаты с высокими содержаниями тяжелого изотопа 
серы, на сотни миллионов лет древнее, чем породы серии Фиг-Три, обед
ненные этим изотопом. Отсюда следует, что время появления сульфатоз 
с одинаковыми соотношениями изотопов серы было существенно различ
ным на разных континентах, причем этот разрыв далеко выходит за 
пределы ошибки в определении возраста радиологическими методами.

Из текста статьи не ясно также, каким способом определялось вре
мя, прошедшее между седиментацией и метаморфизхмом. Имеется толь
ко ничем не обоснованное указание, что если возраст метаморфизма
3,5 млрд, лет, то седиментация произошла 4 и более млрд, лет тому 
назад.

Не менее важен вопрос о соответствии вывода авторов относительно 
появления кислородной атмосферы данным других методов. В начале 
статьи рассматриваются доказательства существования бескислородной 
атмосферы в архее, известные в литературе. Однако прямое отношение 
к рассматриваемому предмету имеют только два из них, а именно — 
присутствие обломочных сульфидов в отложениях архея -и широкое рас
пространение железистых кварцитов в протерозое. Факты о вспышке 
«жизненной активности» на границе докембрия и палеозоя, а также о 
заселении суши наземной растительностью в палеозое, естественно, к 
обсуждаемой проблеме прямого отношения не имеют. Предположение 
авторов о возможном распространении на континентах наземной расти
тельности в архее свидетельствует об их некомпетентности в этом во
просе.

Авторы статьи отрицают обломочное происхождение пиритовых пес
ков раннедокембрийского возраста, считая их продуктами эпигенеза, 
причем в качестве доказательства приводится только один факт — сов
местная встречаемость сульфидов и органического вещества. В то же 
время игнорируются такие известные материалы, характеризующие ге
незис, как их определенная стратиграфическая приуроченность, грануло
метрический состав, текстура и структура, свидетельствующие об их 
аллювиально-озерном происхождении. В свете этих данных утверждение 
авторов об эпигенетической природе сульфидов, мягко выражаясь, яв
ляется ничем не доказанным предположением.

Факт широкого распространения железистых кварцитов в протеро
зое известен давно. Вместе с тем в литературе описаны аналогичные по
роды в архее, где они более богаты магнетитом и силикатами железа. 
Эти и другие данные позволили произвести физико-химические расчеты, 
подтверждающие принципиальную возможность формирования армей
ских железистых осадков в условиях аммиачно-углекислой атмосферы 
(Мельник, 1973).

Известны и другие факты, свидетельствующие о существовании бес
кислородной атмосферы в раннем докембрии. В частности, установлено, 
что первое появление континентальных и прибрежно-морских терриген- 
ных пород с красноцветным железистым цементом, т. е. осадков, кото
рые непосредственно контактировали с газами атмосферы, относится к 
раннепротерозойскому возрасту (удоканская серия, формация Рораима 
и др.). Широкое распространение красноцветных формаций установлено 
в среднем протерозое и в более молодых отложениях. Видимо, эти обра
зования являются наиболее чуткими индикаторами, указывающими на 
появление заметных количеств свободного кислорода в земной атмосфе
ре. Этому не противоречат наблюдения над изменениями в минералогии 
железистых кварцитов, находки остатков водорослей в среднепротеро
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зойских континентальных образованиях, состав газовых включений в 
докембрийских кремнистых породах и т. д.

При обсуждении результатов авторы статьи упоминают два факта, 
которые, по их мнению, подтверждают вывод о необычайно раннем по
явлении кислорода в атмосфере Земли. Первый из них касается наход
ки следов хлорофилла в породах системы Свазиленд. Представляется, 
что сама по себе такая находка еще не может свидетельствовать о суще
ствовании устойчивой кислородной атмосферы. Еще менее надежен вы
вод, сделанный по изотопному составу кислорода и углерода. Даже сами 
авторы статьи, комментируя заключение о присутствии почти 80% кис
лорода в атмосфере Земли около 3 млрд, лет тому назад, отмечают, что 
оно получено «...с некоторыми оговорками» (Виноградов, Реймер и др., 
1976, стр. 24—25).

Заканчивая, следует отметить, что материалы, приведенные в рас
сматриваемой статье, не подтверждают предположение авторов об уста
новлении устойчивой, близкой к современной кислородной атмосферы 
Земли более 4 млрд, лет тому назад. Это заключение сделано на недора
ботанной методической основе, противоречивом стратиграфическом ма
териале и не подтверждается имеющимися геологическими данными.

Представляется, что выводы о распространении в атмосфере Земли 
как кислорода, так и других газов не могут быть однозначно сделаны 
только на основании какой-либо одной методики. Здесь необходимы 
взаимопроверяемые результаты различных приемов исследований, увя
занные с геологическими данными. Наиболее правильный путь в таком 
сложном вопросе — это комплексное изучение всей системы атмосфе
р а — биосфера — гидросфера — литосфера — глубинные зоны Земли.
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Э. Г. КАССАНДРОВ

С 6 по И июля 1976 г. в г. Якутске в Якутском территориальном геологическом 
управлении состоялось Двенадцатое совещание Сибирского отделения Междуведомст
венного литологического комитета по проблеме «Формации железистых кварцитов Сиби
ри и Дальнего Востока». В работе совещания приняли участие более 100 специалистов 
из 26 научных и производственных организаций.

Решениями XXV съезда КПСС, коллегии МГ СССР и Совета по координации науч
но-исследовательских работ в зоне БАМ к важнейшим народно-хозяйственным задачам 
страны отнесено создание прочной минерально-сырьевой базы в районе БАМ, в том 
числе выявление к 1980 г. крупнейших объектов железных руд для создания новой же
лезорудной базы на Востоке СССР.

Основная цель совещания состояла в обсуждении и обобщении опыта исследова
ния железисто-кремнистых формаций для рационального направления геологоразведоч
ных работ по железистым кварцитам в зоне БАМ в Восточной Сибири и на Дальнем 
Востоке, обсуждении условий их образования, закономерностей размещения, веществен
ного состава, геологических критериев поисков и оценки, сопоставлении с широко из
вестными промышленными типами железисто-кремнистых формаций СССР. На заседа
ниях было заслушано и обсуждено 30 докладов по общим вопросам и по характери
стике отдельных районов.

В докладе Б. Д. Щербакова «Железистые кварциты как сырьевая база черной ме
таллургии и перспективы ее расширения в районах Сибири и Дальнего Востока» было 
показано, что в настоящее время запасы железистых кварцитов по категориям 
A +B +C i составляют 51% от общих запасов железистых руд в стране. Железистые 
кварциты образуют, как правило, крупные месторождения, отработка которых возмож
на открытым способом с применением высокопроизводительной техники. В 1990 г. до
быча железистых кварцитов составит 80—85% от общей добычи железной руды. Одним 
из перспективных на выявление крупных месторождений легкообогатимых желези
стых кварцитов в пределах Алданского щита является Чаро-Токкинский район с прог
нозными запасами руды в 10—15 млрд. т. В случае положительной промышленной 
оценки месторождений народно-хозяйственное значение Чаро-Токкинского района будет 
исключительно важным, учитывая строительство Байкало-Амурской железнодорожной 
магистрали и Южно-Якутского углепромышленного комплекса.

Состоянию железорудной базы и обзору геолого-промышленных типов железных 
руд Сибири был посвящен доклад В. И. Иванова, А. С. Калугина и Э. Г. Кассандрова. 
Наиболее подготовленную для промышленного освоения и достаточную по запасам и 
возможной годовой добыче железорудную базу действующих и проектируемых метал
лургических заводов Сибири составляют средние и крупные месторождения легкообо
гатимых и частично богатых скарново-магнетитовых руд на юге Сибири, тяготеющие 
к главным бассейнам коксующихся углей — Кузнецкому и Якутскому. Вероятным круп
ным резервом первой очереди по запасам, размерам годовой добычи и качеству руд 
могут рассматриваться легкообогатимые и возможно богатые магнетитовые кварциты 
Восточной Сибири, в первую очередь Алданского щита.
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В докладе Г. С. Момджи предложена классификация железорудных формаций. 
В группе железистых кварцитов автор выделяет железорудные формации киватин- 
ского типа, принадлежащие вулканогенно-кремнистой формации эвгеосинклиналей; же
лезорудные формации криворожского типа, принадлежащие сланцево-кремнистой фор
мации миогеосинклиналей; итабиритовые железорудные формации, принадлежащие кар
бонатно-кремнистой формации наложенных впадин на срединных массивах; формации 
железистых кварцитов, принадлежащие орогенным вулканогенно-осадочным формациям 
эпиэвгеосинклиналей. По мнению автора, к верхнеархейским представителям орогенных 
формаций железистых кварцитов принадлежат месторождения Чаро-Токкинского райо
на на Алданском щите.

В докладе А. С. Калугина и Э. Г. Кассандрова обращалось внимание на весьма 
большие площади и мощности железистых кварцитов докембрия. В качестве одного из 
важнейших источников рудного и кремнистого вещества железистых кварцитов рас
сматриваются наземные фумарольно-сольфатарные поля и наземные вулканические 
ландшафты в целом, которые по интенсивности физической и химической денудации 
более продуктивны, нежели области кор обычного глубокого химического выветрива
ния. В механизме формирования ритмично-слоистых текстур железистых кварцитов ре
шающая роль отдается периодическому взмучиванию и переотложению рудных осад
ков с постепенным их смещением в более затишные зоны.

В. М. Григорьев подчеркнул большое значение элементов-примесей в железистых 
кварцитах различных типов для изучения условий образования и корреляции формаций.

Я. М. Горяйнов предложил для абсолютного маркирования рубежей образования 
докембрийских железисто-кремнистых формаций использовать главные планетарные 
стадии развития Земли.

В докладе М. А. Ярощук развиваются представления о приуроченности докембрий
ских богатых руд к терригенно-хемогенноосадочным формациям криворожского типа.

Гипергенезу железистых кварцитов был посвящен доклад Б. М. Михайлова и 
Л. В. Клекля. Анализ эволюции процессов корообразования в истории Земли привел ав
торов к выводу о том, что мощные промышленные пластовые тела богатых гиперген- 
ных железных руд могли возникать только начиная с девона.

В докладе Н. А. Корнилова рассмотрены вопросы изучения физико-химических ус
ловий образования железистых кварцитов.

В докладе Я. Я. Семененко и В. Л. Бойко показаны типы формаций и приведена 
систематика железисто-кремнистых пород Украинского щита.

Ю. М. Епатко, С. А. Ску ридин, Т. А. Скаржинская, Р. Я. Белевцев и Af. А. Яро
щук рассмотрели закономерности размещения железорудных формаций Украинского 
щита, их возраст, метаморфизм, условия образования богатых руд.

Эволюция минерального состава железистых кварцитов и руд Кривого Рога в 
процессе регионального метаморфизма и гипергенеза освещена в докладе Г. Т. Татуня.

Характеристике железисто-кремнистых формаций КМА, особенностям их строения 
и сопоставлению с аналогичными образованиями Европейской части СССР был посвя
щен доклад И. Н. Щеголева.

В докладе В. М. Чернова и В. Я. Горьковца показано расчленение докембрийских 
железоносных комплексов Балтийского щита на основе применения литолого-форма- 
ционного метода.

Вторая группа докладов характеризовала месторождения и главнейшие рудные 
районы развития железисто-кремнистых формаций Сибири и Дальнего Востока. В док
ладе К. Б. Мокшанцева и А. Ф. Петрова рассмотрена принадлежность основных желе
зосодержащих формаций Чаро-Олекминского, Центрально-Алданского и Сутамского 
железорудных районов Алданского щита к мощным зонам глубинных разломов и гра
бенообразных прогибов, выполненных породами борсалинской серии и ее аналогов.

И. Д. Ворона, И. М. Фрумкин, В. А. Биланенко и В. М. Кравченко выдвинули ряд 
новых вопросов по эпохам железооруденения в докембрии Алданского щита, стратигра
фии железоносных отложений, тектоническому районированию и перспективной оценке 
железорудных районов.

В докладе В. М. Кравченко и Э. Г. Кассандрова рассмотрены типы и место же
лезисто-кремнистых формаций среди других формационных типов железных руд Алдан
ского щита.

Ш. Д. Курцерайте и О. В. Андреев привели характеристику месторождений желе
зистых кварцитов Красноярского края — Саян, Сангилена, Енисейского кряжа.

Особенности геологического строения и перспективы месторождений железистых 
кварцитов ж в Восточном Саяне и Западном Прибайкалье освещены в докладе 
А. А. Шафеева, А. С. Барышева и Л. Я. Т игу нова.

Новые данные о железистых кварцитах Бурятии приведены в докладе Я. Ч. Шобо- 
горова, М. Е. Замащикова и А. Д. Дарижапова.

Е. А. Кулиш, Г. И. Архипов, Л. И. Кулиш, К. М. Меркурьев и Е. А. Панских оха
рактеризовали главные типы железисто-кремнистых формаций Дальнего Востока.

Ряд докладов был посвящен характеристике наиболее перспективных районов с 
формациями железистых кварцитов в зоне БАМ: Чаро-Токкинскому (Ималыкская и 
Чарская группы месторождений) и Ханинскому.

В докладе Э. Г. Кассандрова, Г. Ф. Горелова и В. А. Мариич рассмотрены гео
логические особенности и вещественный состав железистых кварцитов Ималыкской
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группы месторождений. Структуре рудных полей и месторождений железистых квар
цитов Ималыкской группы был посвящен доклад А. М. Сафонова и В. В. Стогния. Осо
бенности геологического строения, характеристика рудоносных пачек, морфология и со
став железистых кварцитов Чарской группы месторождений освещены в докладе
A . С. Бабкина, Л. /С. Ганина, М. Н. Дэви, В . В . Куницына и В. С. Чечеткина. Своеоб
разная формация железистых кварцитов Ханинского района рассмотрена в докладе
B . Л. Кудрявцева и Р. Я. Ля-иегова. Я. Г. Сорокин и Я. JB. Курицын изложили новые 
данные по геологии и перспективной оценке магнезиально-железистой формации Ал
данского щита. В докладе Г. Н. Киселева и В . М. Кравченко приведено сопоставление 
железисто-кремнистой и карбонатной щелочноземельно-железистой (магнезиально-желе
зистой) формаций Алданского щита.

С обсуждениями докладов выступили В. А. Биланенко, Г. Ф. Горелов, П. М. Горяй
нов, А. М. Дымкин, Г. В. Жуков, Ю. П. Казанский, Э. Г. Кассандров, В. И. Кицул, 
Ю. А. Копылов, В. А. Кудрявцев, К. Б. Мокшанцев, Г. С. Момджи, С. С. Оксман, 
Б. И. Пирогов, В. С. Федорченко, И. М. Фрумкин, А. Б. Шепель, И. Н. Щеголев.

Совещание рекомендовало:
1. Усилить исследования по стратиграфии, литологии, тектонике, палеогеографии, 

формационному анализу, гипергенезу, геохимии, петрографии, метаморфизму и метасо
матозу докембрийских железисто-кремнистых формаций Сибири и Дальнего Востока 
с целью выявления закономерностей распространения, оценки перспектив и определения 
наиболее эффективных направлений геологоразведочных работ.

2. Особое внимание уделить Чаро-Токкинскому, Чарскому и Хакинскому районам 
Алданского щита, где сосредоточены в настоящее время основные объемы геологораз
ведочных работ.

3. Приступить к подготовке коллективной монографии по геологии, перспективной и 
промышленной оценке железистых кварцитов Сибири и Дальнего Востока.

По окончании совещания его участники совершили экскурсии на Ималыкскую и 
Дес-Сиваглинскую группы железорудных месторождений Алданского щита, где ознако
мились с разрезами железоносных формаций в коренных обнажениях и по керновому 
материалу.

Сибирский научно-исследовательский институт 
геологии, геофизики и минерального сырья, 
Новосибирск

Дата поступления 
29.Х. 1976
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