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ОБЩИЙ ОБЗОР ПРОБЛЕМЫ 
«ЭНЕРГЕТИКА ОСАДОЧНОГО ПРОЦЕССА»

Т И М О Ф Е Е В  П . Я ., Щ Е Р Б А К О В  А . В .

Дается краткий обзор статей, посвященных комплексному изучению 
осадочного процесса, подчеркивается их постановочный, а в отдельных 
случаях и спорный характер. Отмечается значение поднятых в статьях 
вопросов, требующих экспериментальных и теоретических разработок.

В аж н ост ь  п роблем ы  ком плексного изучения энергетики  осадочн ого  
п р оц есса  не тр еб у ет  док азател ь ств . С ейчас м ож н о считать общ еп р и 
зн анной  н еобходи м ость  накопления знаний по этой  п р обл ем е дл я  вы
явления источников и стоков энергии  в п р оц ессе п р еобр азов ан и я  вещ е
ственного состава  первичных осадк ов  и горны х пород. П одсч ет  эн ер ге
тического ба л а н са  позвол яет установить направленность и интенсив
ность проц ессов  м инерало- и п ор одообр азов ан и я , а т а к ж е д а ть  количе
ственную  оц енк у общ его  энергетич еского  потенциала, к онтр ол и р ую щ е
го ф орм и рован и е и п осл едую щ ую  геохим ическую  эволю ци ю  м инераль
ного и ор ганического состава осадоч н ой  оболочки Зем ли . С л едует  п о д 
черкнуть, что явления, относящ иеся к этой  обл асти , ещ е недостаточн о  
изучены  и р аб о т а  н аходится  в стади и  становления. П ок а проведен о н е
достаточн о эксперим ентальны х и теоретических и ссл едов ани й , оп и р а
ясь на которы е м ож н о бы ло бы увер ен н о  реш ать вопросы  теории л и то
ген еза  осадочн ы х и вул к ан оген н о-осадочн ы х пород. П рим еняем ы е д о  
настоящ его врем ени в и ссл едов ан и я х  литосф еры  м етоды , практически  
не учиты ваю щ ие энергетические потенциалы  и хим ическую  кинетику, не 
позволяю т объ ясн и ть м ногие явления и процессы , протек аю щ и е в н ед 
рах. Н ет и достаточ н о  строгого научного обосн ован ия причинности не
равном ерного р асп р едел ен и я  тепловой энергии внутри Зем л и  и м ехан и з
мов концентрации ее -в  пространстве и врем ени, как нет и точного о б ъ 
яснения причин разр ядк и  потенциальной  химической энергии , прояв
ляю щ ейся в различны х э т а ж а х  зем н ой  коры и мантии.

П ротиворечивы  суж ден и я  о п р и р оде основны х источников энергии  
р азн ообр азн ы х  геохим ических процессов,* протекаю щ их внутри о са д о ч 
ных толщ , а т а к ж е значим ости  эти х  источников в общ ем  эн ер гети ч е
ском б ал ан се  зем н ой  коры и д л я  ее отдельны х, различно р азв и в аю щ и х
ся участков. М е ж д у  тем  накопленны е обш ирны е эм пирические м а те
риалы тр ебую т си стем ати зац ии , дал ьн ей ш его  анализа  и обобщ ен и я  с  
привлечением  новых гипотез, поскольку без этого н ев озм ож н о  как с а 
мо развитие теории седим енто- и л и тоген еза , так и реш ен ие р я д а  прак
тических за д а ч . И зв естн о, что н аук а  о б  энергетик е зем н ой  коры им еет  
весьм а н ебольш ую  историю  и св я зан а  главным о б р а зо м  с ф у н д а м ен 
тальны ми р аботам и  В. И . В ер н адск ого  и А . Е. Ф ер см ан а , зал ож и в ш и х  
основы  геоэн ергети ческ ой  теории. О бщ ее состояние этой  проблем ы  
кратко и зл ож ен о  в статье П . П. Т и м оф еева , А. В. Щ ер бак ов а  « П р о б л е
ма энергетики осадочн ого  п роц есса»  («Л и тологи я  и п олезны е и ск оп ае
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мы е», 1979, №  1). В статье т а к ж е п оказана энер гетич еская  роль к и сл о
р одн ой  атм осф еры  и п одзем н ой  гидросф еры  как активных ф акторов  
разр ядк и  потенциальной хим ической энергии, освещ ены  основны е н а 
правления и пути и ссл едов ан и я  энергетического  ба л а н са  осадоч н ого  
п р оц есса .

П осл е  вы хода ук азан н ой  статьи в свет М еж дув едом ств ен н ы й  л и то
логический комитет А Н  С С С Р  обр атил ся  к ведущ и м  учены м страны  с 
п росьбой  принять уч асти е в о б суж ден и и  проблем н ы х вопросов к ом 
плексного изучения энергетики  осадоч н ого  п р оц есса , первоочередны х  
за д а ч  и м етодов и ссл едов ан и я  процессов обр а зо в а н и я  и эволю ции в е 

щ ественного состава осадочн ы х толщ  под влиянием  энергетических  
ф акторов  как эндоген н ого , так  и эк зоген н ого  п р ои схож ден и я . В р езу л ь 
т а т е  в р едакцию  ж у р н а л а  «Л итология и п ол езн ы е ископаем ы е» п о сту 
пил ряд статей , п освящ ен ны х дискуссии  об  энергетически х асп ек тах  
осадоч н ого  п роцесса и м етодам  его исследовани й . Б ольш ая их часть  
п освящ ен а общ им  воп росам  изучения энергетики проц ессов  гипергене- 
за , седи м ен то- и л и тоген еза . Авторы  статей  осв ещ аю т сл ож н ы е воп р о
сы и зучения энергетики осадоч н ого  п р оц есса , которы е н епоср едственн о  
связаны  с  м инерало- и п ор одообр азов ан и ем , их изм енением , а т а к ж е  
ф орм и рован и ем  м ногих м естор ож ден и й  п олезны х ископаем ы х. В эти х  
статьях  сведены  и си стем ати зи рован ы  не только результаты  и ссл ед о в а 
ний авторов. В них наш ел о тр аж ен и е так ж е богаты й ф актический м а 
тер и ал , полученны й в наш ей стран е за  п осл едн и е годы  различны м и н а 
учны ми и производственны м и ор ганизациям и. Н е  все затр он уты е в 
статьях  вопросы  м огут считаться реш енны ми. М ногие из них вы двину
ты в порядк е постановки и тр ебую т угл убл ен н ого  изучения.

И м ею тся  дискуссионны е вопросы , по которы м вы сказаны  р а зн о р е 
чивы е м нения. Так, напр им ер, нельзя безогов ор оч н о  принять точку з р е 
ния В. И . Л еб ед ев а  об энергетик е эндогенны х процессов. С огласно  
п р едп ол ож ен и ю  автора, солн ечн ая  энергия, поглощ енная при п р оц ес
с а х  вы ветривания алю м оси лик атов  и отчасти  д р уги х  глубинны х м ин е
р ал ов , и м еет реш аю щ ее зн ач ен и е в энергетик е зем н ой  коры. О св о б о ж 
д ен и ем  этой  энергии, по его  мнению , м ож н о объ ясн и ть р азвитие м ет а 
м орф ических, м агм атических и тектонических процессов. П ри зн авая  за  
В . И . Л ебедевы м  за сл у г у  в оригинальной п остан овк е проблем ы  эн ер ге 
тики зем н ой  коры, сл ед у ет  отметить, что, к сож ал ен и ю , автор этой  ги
потезы  и сходи т только из к р и сталлохим ических данны х, не п о д т в ер ж 
д а я  свои полож ен и я хотя бы элем ентарны м  расч етом  общ его эн ер гет и 
ч еского б ал ан са  и ан ал и зом  м ехани зм а и ф изико-хим ической  сущ н о
сти  эндогенны х проц ессов , в частности регионального м етам ор ф и зм а. 
П очти  несовм естим ы  п редставл ен и я П. Ф. Ш вецова и В. П . З в ер ев а  о 
литогенны х источниках и сток ах вн утри зем н ого тепла. Е сли дл я  
П . Ф. Ш вецова ли тогенн ое тепло в терм огеохим и ческ ом  р еж и м е в ер х
н его  яр уса  литосф еры  н есом ненно, то В. П . З в ер ев  отр иц ает его в ш и
роком  проявлении.

Н есом н ен но, что разн остор онн и й  п од ход  к реш ению  эти х  вопросов  
и творческая ди скусси я  по ним с учетом  нового эксп ери м ен тального и 
п ол евого  ф актического м атер и ал а  м огут за л о ж и т ь  в дальн ей ш ем  осн о
вы геоэнергетики и дать  обосн ован ны е критерии дл я  познания п р оц ес
сов  обр азов ан и я  и эволю ции м инерального и органического вещ ества  
осадоч н ой  оболочки Зем ли .

Статьи, зак азан н ы е М Л К , но по техническим  причинам не вош ед
ш и е в н астоящ ую  п одбор к у , б у д у т  печататься в п осл едую щ и х ном ерах  
ж у р н а л а  с  соответствую щ им и ссы лками.

ГИН АН СССР,
Москва

Поступила в редакцию 
16.1.1981
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ЭНЕРГЕТИКА ГИПЕРГЕНЕЗА 
Т И М О Ф Е Е В  П . П ., Щ Е Р Б А К О В  А . В., И Л Ь И Н  В . Д.

В В Е Д Е Н И Е

Комплексный подход к анализу гипергенных процессов позволил в 
качестве первой попытки количественно оценить два мощных механизма, 
способствующих вовлечению солнечной энергии в длительные геологиче
ские процессы. Первый из них — дезинтеграция — был единственным на 
начальных этапах развития Земли, второй — фотосинтез — стал возможен 
лишь с возникновением биосферы. К настоящему времени роль обоих ме
ханизмов в энергетическом балансе земной коры примерно одинакова, а 
по мощности они сопоставимы с кондуктивным тепловым потоком Земли.
Хотя доля экзогенной энергии, вовлекаемой в геологический круговорот, 
составляет лишь доли процента от общей солнечной радиации, роль ее в 
эволюции земной коры за геологические отрезки времени оказывается 
весьма значительной. Она изменяет не только состав и строение коренных 
пород земной поверхности, но также энергоресурсы многих континенталь
ных блоков и их океанических окраин.

В наш ей стр ан е и за  р у б еж о м  за  п оследни е 10— 15 л ет  накоплен  
огромны й ф актический м атери ал  по м асш табам  гипергенного п роц ес
са, одн ак о  правильное п р едставл ен и е о  его энергетике м о ж ет  быть по
лучен о лиш ь при ком плексном  п о д х о д е  к ан ал и зу  резул ьтатов  ф изиче
ского и хим ического вы ветривания п ор од  зем ной  коры [8 , 9 ] .  П ри этом  
главная за д а ч а  —  вы явление и количественная оценка основны х видов  
и источников энергии , регул ир ую щ и х интенсивность, скорость, н апр ав
ленность и м асш табы  гидрогеохи м ич ески х и ф изико-хим ических п ро
цессов . И зв естн о , что экзогенны й п р оц есс отличается от эндоген н ого  
источником энерги и  и ее  величиной. П оток  лучистой энергии С олнца  
б о л ее  чем на три п орядка превы ш ает кондуктивны е теп лоп отери  З е м 
ли. Д р у г о е  коренн ое отличие состои т в том , что в эк зоген н ом  процессе  
приним ает активное участи е ж и в о е  органическое вещ ество, роль кото
рого в геохим ической  м играции эл ем ен тов  (особен н о  в эн ер гети к е миг
рации) тр удн о  переоценить.

О садочны й п р оц есс вклю чает в себ я  зак он ом ер н о  см еняю щ ие др уг  
др уга  в п ростран стве и врем ени стади и  гип ерген еза , седи м ен тоген еза  и 
л и тогенеза . С позиций ф изикохим ии так ая  см ена д о л ж н а  озн ачать пе
р еход  системы  из одн ого состояния в др угое . Д л я  познания процессов  
ф орм ирования и п р еобр азов ан и я  осадочн ой  оболочки З ем л и  с точки  
зрения источника энергии в вертикальном  р а зр езе  зем н ой  коры мы вы
дел яем  сл едую щ и е три группы геохим ических зон: 1) гип ер ген еза  и с е 
ди м ен тоген еза  —  с п р еобл адаю щ и м  влиянием  лучистой энергии  С олн
ца; 2 ) д и а ген еза  и к атаген еза  —  п ер еходн ая ; 3) м етаген еза  и р егио
нального м етам ор ф и зм а —  с преим ущ ественны м  влиянием  внутренней  
энергии Зем л и . В настоящ ей р а б о т е  б у д е т  рассм отр ен а лиш ь первая  
группа. О тносительно дол и  лучистой  энергии  С олнца, участвую щ ей  в 
геологических п р оц ессах , у  м ногих учены х на протяж ен ии  р яда  лет
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ф орм и ровали сь  различны е взгляды . И  это  вполне оп р авдан о , так  как  
оп р едел и ть  ее н епоср едствен н о  пока не у д а ет ся  в полной м ере, а ош и б
ка в 0,1%  (точность актином етрических н абл ю ден и й ) у ж е  д а е т  вел и 
чину, сопостави м ую  с кондуктивны ми теп лоп отерям и  Зем ли . Тем не 
м ен ее интересна гип отеза  Н . В. Б елова [4 ]  и В. И . Л еб ед ев а  ,[6] об  
аккум уляции  солнечной энергии  алю м инием  при его п ер еходе  из ч ет
верной координации (в м ин ер ал ах  и зверж енны х и м етам орф ических п о
р о д ) в ш естерную  (в м и н ер ал ах  осадочны х п о р о д ).

Н е о б с у ж д а я  сущ ества  этой  гипотезы  и за б е г а я  вперед, ук аж ем , что 
есть  ещ е бол ее мощ ны е м еханизм ы  аккум уляции, а именно процессы  
дези н тегр ац и и  вещ ества и ф отосинтез, идущ ий при н епосредственн ом  
участии солнечной энергии. Н . В. Б елов и В . И . Л еб е д е в  не р ассм атр и 
ваю т эти процессы , хотя и звестно, что глинисты е минералы  им ею т д и а 
м етр частиц менее 0,001 мм. Т акая ди сперсн ость вещ ества есть св и д е
тельство глубоко за ш ед ш его  процесса дези н тегр ац и и , п роц есса  первич
ного по отнош ению  к предш ествую щ ей гидратац ии  п лаги ок лазов , в р е 
зул ь тате  которой возникаю т глинисты е минералы . Это ещ е одн о д о к а 
зат ел ь ств о  н еобходим ости  ком плексного п о д х о д а  к изучаем ы м  явлен и 
ям , особен н о  с точки зр ен и я  их энергетики. З д е с ь  ум естно зам етить , 
что энергия вы деляется из системы  в виде тепла лиш ь в том сл уч ае, 
есл и  нет ее  потребителей , когда это  все ж е  п роисходит, то н еи зб еж н о  
и зм еняю тся  параметры  состояния вещ ества, а сл едовател ьно, и н ап р ав 
л енность процессов. В этом  плане и б у д у т  рассм отрены  нами в статье  
энергетич ески е аспекты  осадоч н ого  проц есса  в зо н е  гипергенеза.

К зо н е  гипергенеза мы относим  верхню ю  часть зем ной  коры, н а х о 
дя щ ую ся  под активным воздей ствием  атм огенны х и биогенны х ф ак то
ров. В ней м играция хим ических эл ем ен тов  прои сходи т в газоводн ы х  
с р е д а х  при относительно низких тем п ер атур ах  и давл ен и ях . В этой  з о 
н е идут процессы  м обил и зац и и  вещ ества за  счет разр уш ен и я м и н ер а
л о в  и горны х п ород, а т а к ж е переноса и о са ж д ен и я  его на уч астк ах  ак 
к ум уляции  в услови ях воздей ствия солнечной энергии, воды , газов , р а с 
тительного и ж ивотн ого м ира. И хотя к оэф ф ициент п олезн ого  Действия  
системы  эти х процессов в суточны х, внутрисезонны х и годичны х эн ер го 
обм енн ы х циклах м ал, все ж е  за  геологические отрезки  врем ени они  
совер ш аю т гигантскую  р а б о т у , п р еобр азую щ ую  не только состав  и 
стр оен и е коренны х п ород зем н ой  поверхности , но так ж е изм еняю щ ую  
внутрен н ю ю  энергию  м ногих участков континентальны х блоков и их 
ок еани ч еск и х окраин.

Я вляясь частью  геологической науки, энергетик а гипергенны х про
ц ессов  ш ироко п рим еняет геологические и ф изико-хим ические методы  
и зучения вещ ественного состав а  горных п ор од  и газоводн ы х растворов  
(в  частности те, которы е р азр аботан ы  и прим еняю тся в литологии, м и
н ер ал оги и  и ги д р огеохи м и и ), п ри сп осабли вая  их к реш ению  своих з а 
д а ч . Э нергетический ан ал и з гипергенного п р оц есса  в таком о б ъ ем е  п ро
в ед ен  впервы е, что п озвол я ет определить его м есто в энергетике зем ной  
коры. В частности, сд ел а н а  попытка подойти к реш ению  вопроса о со 
отн ош ен и я х  м еханизм ов тр ансф ор м ац и и  солнечной  энергии и уточнить  
п отенциальную  энергию  поступ аю щ его в бассей н  седи м ен тац и и  ионно
го стока, в конечном счете энергию  солнечны х лучей .

М ЕХАНИЗМЫ  ТРАНСФ ОРМ АЦИИ СОЛНЕЧНОЙ ЭНЕРГИИ  
И М ЕТОДЫ  ЭНЕРГЕТИЧЕСКОЙ ОЦЕНКИ

П оток  солнечной энергии  (0,757* 1017 В т) п а д а ет  на поверхность  
З ем л и  и поглощ ается в соответствии с теплоем костью  ф изических тел. 
В о д а , о б л а д а я  сам ой  вы сокой теплоем костью , п отр ебл яет  больш ую  
часть этой  энергии. В р езул ь тате  повы ш ается кинетическая энергия м о
л ек ул  и прои сходи т испарение. П оскольку сум м а испарения равна сум 
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м е осадк ов , то это  тепло возв р ащ ается  атм осф ер е при к онденсации  в л а 
ги. Таким о б р а зо м , ф изический п р оц есс и спарение —  к онден сац ия м о ж 
но р ассм атр и вать  как один  из м ехан и зм ов  тр ансф ор м ац и и  солнечной  
энергии. З д е с ь  важ н о  то, что в х о д е  этого  проц есса  обесп еч и вается  к ру
говорот воды  —  мощ ный ф актор п ер ер асп р едел ен и я  вещ ества и эн ер 
гии. Г о р а зд о  сл о ж н ее  м ехан и зм  воздей ствия солн ечн ого потока на  
тв ер д о е  вещ ество. В отличие от воды  оно гетерогенно, а различны е м и
нералы  о б л а д а ю т  разны ми к оэф ф ициентам и теп лового  расш ирения. 
В р езул ь тате  суточны х и сезон н ы х колебаний  тем п ературы  п ор ода  н а 
чинает испы ты вать м ехани ческ ое воздей стви е со стороны  составл я ю 
щ их ее м инералов и тем больш ее, чем больш е ам пл и туда этих к о л еб а 
ний. В конечном счете, когда превы ш ается предел  прочности, в породе  
возни к ает м икротрещ иноватость. Н ач ин ается  п р оц есс р азр уш ен и я —  
дези н тегр ац и и  породы , о б н а ж а ю т ся  новы е поверхности , при этом  со 
вер ш ается  р а б о т а  с поглощ ением  солнечной  энергии.

Таким о б р а зо м , под дези н тегр ац и ей  поним ается п р оц есс м ехани че
ск ого  р азр уш ен и я  породы , при котором  п р оисходит п оглощ ение с о л 
нечной энергии , и дущ ей  на увели чен и е площ ади  св ободн ой  п овер хн о
сти . Ч астицы  вещ ества (ионы , м ол ек ул ы ), н аходящ и еся  на поверхн о
сти, энергетически  не эквивалентны  таковы м в объ ем е . И м енно этим  
о бъ я сн я ет ся  п рирода избы точной энергии  на поверхности  м инерала. 
Д о  дези н тегр ац и и  м инерал (п о р о д а ) о б л а д а л  оп ределенн ы м  зап асом  
объ ем н ой  (Z ^ f^ c o r i)  и поверхностнрй ( £ noB= a S ! )  энергии , где со, о —  
удел ьн ая  о бъ ем н ая  и п оверхн остн ая  энергии; V± —  о бъ ем , 5 4 —  пло
щ адь  свободн ой  поверхности. В этом  сл уч ае полная энерги я  м инерала  
(п ороды ) £  =  £ o6 +  £no3 =  coVri +  a S 1 ( 1 ) .  П ри дези н тегр ац ии  изм енятся  
о б ъ ем  и п лощ адь свободн ой  поверхности  ( V2 и S 2) ,  что м ож н о вы ра
зить следую щ и м  уравнением :

СО Г4+  o S 4- ь £ д е з =  СО Г 2 H"CrS2. (2 )

Т огда р абота  дези н тегр ац ии  б у д е т  равна

^дез== со (V 2 —  V \) +  о ( S 2— *S4) ' =  соД V а Д 5 . (3 )

И ссл едов ан и е этого уравнения с полной очевидностью  раскры вает  
ф изический смы сл процесса дези н тегр ац и и , а именно п ер ех о д  о б ъ ем 
ной энергии [со (Г 2— Г 4) < 0 ]  в п оверхностную  [ a ( S 2— 5 4) > 0 ] .  П о к а 
ж ем  это  на примере: возьмем  п ор оду  с ди ам етр ом  частиц 2 мм (м ел к о
зернисты й гр ав ел и т). Т огда объ ем  частицы  б у д ет  равен  8 м м 3, а п л о
щ адь 24 мм2. Б удем  п осл едовател ьн о ум еньш ать ди ам етр  частиц вдвое, 
то гд а  объ ем  к аж дой  частицы  (при к аж дом  ум еньш ении ди ам ет р а  из 
одн ой  частицы  б у д ет  образовы ваться  восем ь) б у д ет  ум еньш аться, а 
сум м ар н ая  площ адь свободн ой  поверхности  увеличиваться, как п ока
за н о  в табл . 1. О чевидно, что при дел ен и и  частиц д о  р азм ер ов  глини
стой ф ракции (м ен ее  0,001 мм) общ ая  площ адь св ободн ой  поверхности  
увеличивалась бо л ее  чем в 2000  р аз. С оответственно изм енились п о
верхн остн ая  и объ ем н ая  энергии. Н е  удивительно п оэтом у, что м елкие  
частицы  б о л ее  подверж ены  растворению , ведь объ ем н ая  энер ги я  ч асти
цы переш ла в поверхностную  и повы силась реакционная сп особн ость  —  
частица стан ови тся  химически неустойчивой. С ледовательно, д л я  п ор о
ды ди сп ер гац и я  частиц при дези н тегр ац ии  является мощ ным ф актором  
ф ор м ирования химической их неустойчивости . Таким о б р а зо м  вы ясня
ется р азн остор онн яя роль теплового воздей ствия солнечны х лучей  на 
тв ер дую  ф азу: во-первы х, м ехани ческ ое р азр уш ен и е породы , во-вторы х, 
повы ш ение общ его  за п а са  активной энергии  в продук тах вы ветривания  
и сп особн ости  их к перем ещ ению , в-третьих, как сл едстви е, ф ор м и р ова
ние ее  химической неустойчивости.
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Таблица 1
Взаимозависимость площади свободной поверхности и объема частиц при 

последовательном сокращении размера куба вдвое

Система
вещества

Количество 
частиц при 

дроблении по
роды

Длина сторок.ы 
куба, мм

Площадь частиц, 
мм* Объем частицы, мм*

Площадь сво- 
боднЬй поверх
ности 1 г поро

ды, мм*/г

Пески 1 2 24 8 1,15-10»
8 1 48 1 2,30-10»
64 0,5 96 0,125 4,60-10»
5 ,М О2 0,25 192 1,55-Ю-2 9,20-10»
4, МО* 0,125 384 1,95-10-» 1,85-10*

Супеси 3,3-104 0,062 0,768-10» 2,44-Ю-4 3,69-10»
2,6-10* 0,031 1,536-10» 3,05-10-® 7,38-104
2,1-10» 0,015 3,072-10» 3,80-10-® 1,48-10®

Суглинки 1,6-10’ 0,0075 6,144-10» 4,77-10-’ 2,95-10®
1,3-10» 0,0037 1,228-Ю4 5,96-10-» 5,90-10®
1,1-10» 0,0018 2,457-104 7,45-10-» 1,18-10»

Глины 8,5-10» 0,0009 4,915-104 9,31-Ю '10 2,36-10»
6,8 -101® 0,00045 9,830-104 1,16-Ю-1® 4,73-10®
5,5-Ю11 0,00022 1,966-10» 1,45-10-“ 9,45-10®
4,4-1012 0,00011 3,932-10® 1,81-10~12 1,89-10’

Коллоиды 3,5-101* 0,00005 7,864-10® 2,26-Ю -1» 3,78-10’

В си л у  постоянно дей ствую щ его  к руговорота воды  в поверхностны х  
усл ов и я х  наш ей планеты  н еобходи м о  р ассм отр еть  п роц есс см ачивания. 
П о д а в л я ю щ ее больш инство п ород см ачи вается , т. е. о б л а д а е т  св ой ст
вом  удер ж и в ать  на своей поверхности  оп р ед ел ен н ое  количество воды . 
В ы ш е мы указы вали  на энергетич ескую  неэквивалентность частиц  на 
поверхн ости  и в о б ъ ем е  м инерала. С м ачивание —  процесс сгл а ж и в а 
ния этой  неэквивалентности . Н а вновь обр азов ав ш ей ся  при д е зи н т е 
грации поверхности  н ем едл ен н о  прои сходи т адсор бц и я  п ар а, его кон
ден сац и я  и обр азов ан и е связанны х вод. В свою  очер едь , о б р а зо в а в ш и е
ся  тонкие пленки воды  в си лу расклиниваю щ его действия сп о со б ст в у 
ю т развитию  м икротрещ иноватости , а сл едовател ь н о , и п рогресси вн о
м у  м еханическом у р азр уш ен и ю  породы  —  дези н тегр ац и и . С др угой  сто 
роны , связан ная  вода  б у д е т  ум еньш ать пл ощ адь свободн ой  п овер хн о
сти. Д ействи тел ьн о, р а сп ол ож ен и е м олекул воды , концентрирую щ ихся  
вбл и зи  активных центров м ин ерал а, д о л ж н о  подчиняться внутренней  
стр ук тур е п оследнего , что приведет к сокращ ению  свободн ой  п овер хн о
сти и увеличению  об ъ ем а , т. е. к процессу в некотором  см ы сле о б р а т н о 
м у  дези н тегр ац ии . П ри этом  д о л ж н о  н абл ю даться  вы деление тепла. 
К оличество вы деляю щ егося тепла, видимо, о т р а ж а ет  р азн и ц у в величи
н а х  энергий  связей , а д в и ж ущ ей  силой является тепло конденсации  во
ды  на активных центрах.

Таким обр азом , см ачивание —  процесс обр азов ан и я  ф изически свя
зан н ы х вод. К оличество таких вод неодин ак ово и особен н о  велико у  
тонкодисперсны х пород. Н а и б о л ее  прочносвязанны е воды обр азую тся  
вбл и зи  координационно ненасы щ енны х ионов кристаллической реш ет
ки (S i и А 1), в п р едел е дости гая  м онослоя, что по экспериментальны м  
данны м  составл яет 0,1 о)мг (м аксим альной  гигроскопичности). В ода  
дал ьн ей  гидратации  (р ы хл осв язан н ая , п ол исл ой н ая) о б р а зу ет ся  вбли
зи  структурны х групп (О Н - ) и обм енны х катионов (N a , К, Са и д р .) ,  
н е превы ш ая по м ассе  0 ,9  сомг- В м ик рок ап иллярах ди ам етр ом  м еньш е  
3 0 0  А ( 3 - 10_6 м м) при достаточн ом  увл аж нен и и  об р а зу ю тся  воды  к а
пиллярной  конденсации. К оличество их д ости гает  со ммв (Омг) где СО.ммв----
м акси м альная  м ол ек ул яр ная  влагоем кость. П ри больш ом  ди ам ет р е пор

8



(м акрокапилляры ) о бр азую тся  осм отические воды , дости гая  с о д е р ж а 
ния, равного сонб— соммв (соНб —  пр едел  пласти чн ости ). В глинисты х п о
р о д а х  поровы е воды практически полностью  связаны . П р оц есс  связы 
вания вод  в едет  к ум еньш ению  п л ощ ади  свободн ой  поверхности  и с о 
п р ов ож дает ся  вы делением  теп л а. Таким о б р азом , см ачивание с одной  
стороны , есть п роц есс связы вания вод, способствую щ ий  п рогрессивно
м у развитию  дези н тегр ац ии  в си л у расклиниваю щ его дей стви я о б р а зу 
ю щ ихся тонких пленок воды , с др угой  —  м ехани зм  п ер ев ода  энергии  
свободн ой  поверхности , аккум улированной  при дези н тегр ац и и , в тепло, 
и сп ол ьзуем ое при др уги х  п р оц ессах .

С огласно зак он у  сохран ени я энергии процесс см ачивания м ож н о  
описать сл едую щ и м  уравнением :

g(S2—SJ +  со(У2— Vt) = o ( S 3— S 2) - f  (o(K3— V2) +  ECмач. (4)
В левой части —  энергия дези н тегр ац и и . П р ео б р а зу я  ур авн ен ие, п ол у
чаем

ЕЛез ECM= o ( S 3 S 2) + ( o ( l^ 3 V2) .  (5 )
В ы дел ен и е энергии см ачивания обусл ов л ен о  приращ ением  о б ъ ем а  

и ум еньш ением  площ ади  свободн ой  поверхности , что п од тв ер ж д ает  
правильность р азвиваем ы х нами представлений  о м ехан и зм е см ачи ва
ния —  частицы  со связанной  водой  зан и м аю т больш ий объ ем  при м ень
ш ей площ ади  свободн ой  поверхности  (см . табл . 1). Т епло, вы деленное  
при см ачивании и ак кум ули рован ное связанной  водой в о б ъ ем е  V3— V2, 
увеличивает кинетическую  энерги ю  м олекул  п осл едней , что при оп р е
дел ен ны х усл ови ях м ож ет  привести л и бо  к вы ходу частицы  с п оверхн о
сти кристалла в воду , ли бо, н аобор от , к связы ванию  воды  в структуре  
м инерала. Третий возм ож ны й случай  состоит в эквивалентном  о б ъ ем е  
частицы  на протон или ион из р аств ор а. В первом сл уч ае происходит  
вы щ елачивание (р а ст в о р ен и е), во втором  —  гидратац ия , в третьем  —  
гидратация и м етасом атоз. К акой из эти х  процессов б у д е т  развиваться, 
зависит от энергии связи частиц в к ристалле, его кристаллохим ической  
структуры  и степени ди сперсн ости  твердой  ф азы . П о сл ед н ее  н ем ал о
важ н о, поскольку, как видно из вы ш еописанного, от ди спер сн ости  б у 
д ет  зависеть  количество связанной  воды , а сл едовател ь н о , и за п а с  в  
ней активной энергии.

К ристаллохим ические п редставлен и я о структуре м ин ералов  п озв о
лили вы делить ряды  их устойчивости  [ 7 ] .  В р яду  силикатов: оливин—►- 
-*■ гиперстен  авгит —>■ роговая обм ан к а  ->■ биотит —>- кварц и в р яду  
алю м осиликатов: С а-п л аги ок л аз C a -N a -плагиоклаз ->■ N a -C a -пла- 
гиоклаз -*■ К -полевой ш пат -*■ м усковит кварц. У стойчивость м ине
ралов в зон е  гип ерген еза  в озр астает  в направлении кварца. В этом  ж е  
направлении ум еньш аю тся тем п ер атур а  к ристаллизации , энергия кри
сталлической реш етки, плотность м инералов и величина отнош ения  
S i/O . Устойчивыми являю тся кварц и минералы  группы  глин. Ч ащ е  
всего силикаты  в зо н е  гип ерген еза  п одвергаю тся ги др ол и зу , т. е. ч а с
тичному или п олном у хим ическом у р азл ож ен и ю . А лю м осиликаты  з а 
м ещ аю тся ги др осл ю дам и  и м ин ералам и  группы глин в силу бли зости  
их структуры . П о сл ед н ее  в аж н о ещ е и потом у, что плагиоклазы  с о 
ставляю т около 60%  массы  зем н ой  коры. В зон е гип ер ген еза  п рои схо
дит перестройка алю миния из четверной координации (в глубинны х  
м ин ер ал ах) в ш естерную  (в гидраргиллитовы х слоях глинисты х м ине
ралов) и затр ач и вается  гром адн ая  по своим м асш табам  энергия. Гли
нистые м инералы , оказавш ись на больш ой глубине в усл ови ях вы соких  
тем ператур и давл ен и я , начинаю т перекристаллизовы ваться, при этом  
д о л ж н а  вы делиться аккум ули рован ная  энергия. Т акова сущ ность гипо
тезы  Н . В. Б ел ова  и В. И* Л е б ед ев а .

В спом ним , одн ак о , что о бр азов ан и ю  глинисты х м инералов п р едш е
ствую т дези н тегр ац и я  и см ачивание, а проц есс гидратации  м ож н о р а с 
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см атр и в ать  как предельны й случай см ачивания, когда ф изически проч
но связан н ая  вода м онослоя  п ер еходит в химически связан ную  или 
и д ет  протонный м етасом ат оз, сопряж енны й с привносом —  вы носом о т
дел ьн ы х ионов. П ри обр азов ан и и  новой хим ической связи всегда  п ол у
чается  выигрыш энергии. И зуч ая  породы  зоны  гип ер ген еза , мы отм еч а
е м , что м акси м альном у изм енен и ю  подвергаю тся  изверж енн ы е и м ет а 
м ор ф и ч еск и е породы , при этом  н аи бол ее неустойчивы  пироксены  и п л а
гиоклазы . О садочны е породы  п одверж ены  главны м об р а зо м  ф и зи ч е
с к о м у  воздействию . П о это м у  важ н о р ассм отреть  поведени е п ород п ер 
вого  к л асса  и вскрыть зак он ом ер н ость  проц ессов  растворения —  кри
стал л и зац и и . К лассический п одход  к минеральны м  изм енениям  в зо н е  
ги п ер ген еза  по си стем е т в ер дое  вещ ество —  растворени е —  о б р а зо в а 
н ие в р астворе н ер аствор и м ого вещ ества —  вы падение п осл едн его  в 
о с а д о к , по-видим ом у, н еудовлетвори телен , так  как не м ож ет  объяснить  
в се  н абл ю даем ы е зд есь  зак он ом ерн ости . В о-первы х, н абл ю ден и я п ок а
зы ваю т, что идет не простое растворение —  кри сталли зац ия , а за м е щ е 
н ие первичных м инералов с полным сохр ан ени ем  их ф ормы  и о бъ ем а . 
О бр ати м  внимание на тот ф акт, что устойчивы е м инералы  зоны  гипер
г ен еза  состоят практически из тех ж е  эл ем ен тов , что и глубинны е. Р е 
акция начинается на контакте твердого вещ ества с водой.

В п л аги ок л азах  и сл ю д а х , по струк туре бл и зк их к струк туре глин, 
п р ои сходи т  вынос катионов, в первую  оч ер едь  крупны х ( C a > N a >  
> K > M g > F e ) .  П ротон , внедряясь на их м есто в пространственной  
стр ук тур е, р а зд ел я ет  ее на слои из крем некислородны х тетр аэдр ов  и 
о к таэдр ов  гидраргиллита, где алю миний вы ступает у ж е  в ш естерной  
к оординации  с к ислородом  и гидроксид-ионам и. Таким о б р азом , ги д р а
тац и я  глубинны х м ин ералов  —  это  перестрой ка атом ов внутренней  
структуры  в соответствии с условиям и поверхности  Зем ли . Что к а са ет 
ся  пироксенов, то зд есь  кром е перестройки структуры  дл я  ф ор м и р ова
ния глинисты х м инералов н еобходи м  привнос алю миния, п оэтом у ч а 
щ е всего они растворяю тся . В зон е гип ер ген еза  процесс гидратации  
энергетически  бл агопр иятен  для обр азов ан и я  п лаги ок лазов , причем в е
щ еств о  д о л ж н о  пройти предвари тельн ую  подготовк у —  об л а д а т ь  вы со
кой удельн ой  поверхностью , на которой ак кум ули рован а св ободн ая  
энер ги я . Н ет сом нения, что ее  источником является внутренняя энергия  
м и н ер ал а , вы деленная на поверхность и ставш ая активной при н еп о ср ед 
ственном  участии солнечного излучения. Ч асть ее  вы деляется в виде  
теп л а см ачивания, а часть —  в виде тепла гидратации . Т епло см ачи ва
ния и гидратации , по-видим ом у, сти м ул ир ует п роц есс вы щ елачивания, 
которы й аккум улирует вы деленную  энергию  в гидратны х обол оч к ах  
п ер еш едш и х в раствор ионов. Д а л е е  д ей ств ует  м ехани зм  континенталь
ного стока, вклю чаю щ ий м еханический сток  облом очн ого и ги др ати р о
ванного глинистого м атер и ал а , а так ж е поверхностны й и подзем ны й  
ионны е стоки. К онтинентальны й сток обесп еч и в ает  седи м ен тац и ю  во 
внутренних и океанических б ассей н ах  (см . ф и гу р у ).

С л едовательно, из всех  рассм отренны х п роцессов только д ези н т е
гр ац и я  м ож ет  активно аккум улировать солнечную  энергию . О стал ь
ны е гипергенны е процессы  в сущ ности являю тся м ехани зм ам и  ее тр ан с
ф ор м ац и и  из одн ого  вида в другой . Р ассм отренн ы й  м еханизм  стал д е й 
ствовать с м ом ента появления в геологической истории Зем л и  ги др о
сф еры , при регулярном  к р уговороте воды , обеспечивш ем  концентрацию  
ак кум ули рован ной  солнечной  энергии в п р оц ессе седи м ен тоген еза . 
С возникновением  биосф еры  на первый план вы двигается ф отосинтез  
к ак  мощ ный ф актор аккум уляции солнечной энергии. В свою  очер едь  
явлен и е ф отоси н теза  как биологического п р оц есса  стало возм ож ны м  
л и ш ь  при возникновении в атм осф ер е слоя озон а , поглощ аю щ его ул ьт
р аф и ол етовое  и злучение солнца. В се известны е ф отоси нтези рую щ и е  
о р ган и зм ы  использую т только видимую  (0 ,3 8 — 0,74 мкм) обл асть  света.
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В осн ове всех  проявлений ж и зн и  л е ж а т  м етабол и ческ ие реакции, 
вклю чаю щ и е реакции р азл ож ен и я  (к атабол й ческ ие, обы чно с вы дел е
нием  энерги и ) и си н теза  (а н а б о л и ч еск и е). Эти реакции н аходятся  в 
состоя н и и  ди нам и ческ ого  р авновесия, т. е. в состоянии к аж ущ егося  п о
коя реакции п р о д о л ж а ю т идти, но р а зл о ж ен и е  уравн овеш и вается  си н 
т е зо м . О дн ак о  сл ед у ет  иметь в виду, что дл я  п р охож ден и я  таких ан та
гонистических процессов, как к атабол и зм  и ан абол и зм , тр ебую тся  оп р е
дел ен н ы е затр аты  энергии. Опыт показы вает, что энергии , вы деляю 
щ ейся при к атабол и зм е, как правило, не хватает  для  п оддер ж ан и я  д и 
нам и ч еск ого  равновесия с п р оц ессам и  ан абол и зм а  [ 5 ] .  И сточником

Механизмы трансформации, обусловленные периодическими колебаниями температуры: 
I — испарение и конденсация воды (4,04* 1016 Вт); II — механическое разрушение по
род (л-1012 Вт). Длительные геологические циклы трансформации: III — сток взвешен
ного вещества (8,42-1011 Вт); IV — сток растворенного вещества (5,4-1011 Вт); V — 

остаточные продукты жизнедеятельности организмов (3,7-1011 Вт)

энергии эти х процессов являю тся окислительно-восстановительны е р е
акции, в основе которы х л еж и т п р оц есс переноса эл ек тр он а  от в осста 
новителя к окислителю . С точки зрения ф изикохимии изм енен и е сво
бодн ой  энергии таких реакций описы вается уравненем  AG =  nF E h , (6 ) .  
В отличие от ф изико-хим ических стан дартны х условий в ф изиол оги че
ск их п р оц ессах  рН  =  7, а не нулю  [ 5 ] ,  тогда  E h = 0 ,0 4 3 4  A G / az +  0,414
(7 ) , где Eh —  окислительно-восстановительны й потенциал , AG —  и з
менения свободн ой  энергии реакции, п —  число электрохи м и ческ и х эк 
вивалентов (электрон ов  или атом ов в о д о р о д а ) , F  —  число Ф ар адея .

Таким о б р а зо м , би осф ер а  р егул и р ует со д ер ж а н и е  в атм осф ер е о с 
новны х газов  ( С 0 2, 0 2, N 2) , уч аствует в п р оц ессах  ок и сл ен и я-восста
новления п ор од  и р уд  и отм ерш его органического вещ ества. К ром е то
го, часть органического вещ ества захор он я ет ся  с осадк ом , вследствие  
чего п рои сходи т н епосредственн ая  аккум уляция солнечной энергии, во
влек аю щ ей ся  в длительны й геологический круговорот.

О С Н О В Н Ы Е  П А Р А М Е Т Р Ы  З О Н Ы  Г И П Е Р Г Е Н Е З А

Границы  зоны  гип ерген еза  м ож н о оп ределить тем  д и а п а зо н о м , в ко
тор ом  в озм ож н о  осущ ествл ен и е н аи бол ее  важ ны х геохим ических про
цессов . Т огда верхняя ее граница б у д е т  обусл овл ен а  вы сотой вы бро
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сов  вулканических газов  и пыли (около 30 к м ), а ниж няя —  глубин ой  
проникновения к и сл ор ода  и биологических ф орм  ж изни . М ощ ность з о 
ны гип ерген еза  на суш е точно оп ределить затр удн и тел ьн о  —  п о д зо н а  
окислительны х проц ессов  захв аты в ает в ср едн ем  глубины  д о  2 0 0 — 
3 0 0  м, а в таких ар тези ан ск и х  бассей н ах , как Зак ар п атск ий , И рты ш 
ский и П риташ кентский ,—  д о  1000 м и бол ее . Н и ж е  расп ол агается  п о д 
зо н а  восстановления, связан н ая  с проц ессам и  биохим ического п р о д у 
ц ир ования H 2S. В П ов ол ж ь е  и П рикам ье эта  п одзон а  р асп р остр ан ен а  
н а гл уби н ах  от 100 м на сев ер е и ю ге до  1000— 3000  м на востоке [1 0 ] .

И зм ен ен и е тем п ературы  по ам пли туде в различны х точках п овер х
ности  З ем л и  составл я ет 1 6 0 °С (от — 75 д о  + 8 5 ° ) ,  одн ак о  дл я  р а сч е
тов важ н о  зн ачен и е суточны х колебаний , особен н о  контрастное дл я  
горны х обл астей  ( 2 0 ° С ). И зм ен ен и е тем пературы  не только влияет на 
скорость хим ических реакций , но и уп р авл яет круговоротом  воды  и 
л етуч и х компонентов, а так ж е р егул и р ует биохим ические процессы . 
Д а в л е н и е  и зм еняется от 105 П а дл я  зем н ой  поверхности  д о  108 П а  в 
гл убок и х  частях ок еан а  (в ср едн ем  4 - 1 0 7 П а ) . В п ор одах  д а в л ен и е  
п роявляется  не столько своим  непосредственны м  влиянием на вы щ ела- 
ч иваем ость  и р астворим ость пород, сколько сп особн остью  у дер ж и в ат ь  
в водны х раств ор ах  оп р едел ен н ое количество компонентов. В ы сок ое  
д а в л ен и е  препятствует п р оц ессу  вы деления л етучи х соединений. С иль
но п ониж енное дав л ен и е, н аобор от, вы зы вает бы строе вы деление л ет у 
ч их компонентов ( С 0 2, 0 2, H 2S, Н 2, С Н 4 и д р .) .

К ислотность —  щ елочность (p H ) среды  м о ж ет  м еняться в ш ироких  
п р ед ел а х  от 1 д о  12, но обы чно в и нтервале 4 — 9, а в м орской в оде в 
и н тер вал е 7— 9. К ислотность —  щ елочность зав и си т от тем пературы , 
со ста в а  растворенны х вещ еств и деятел ьн ости  м икроорганизм ов , р егу 
л и р ую щ и х уровень С 0 2, 0 2, H 2S в растворе. В р езул ь тате  деятел ьн ости  
м икроорганизм ов о б р а зу ю т ся  органические кислоты , сущ ественны м  о б 
р азом  влияю щ ие на pH  среды . О кислительно-восстановительны й по
тен ц иал  E h —  в аж н ей ш ая  харак тери сти к а дл я  р аздел ен и я  зоны  гип ер
ген еза  на подзоны  окисления и восстановления. В п р едел ах  литосф еры  
с глубиной  ум еньш ается со д ер ж а н и е  св ободн ого  к исл ор ода, в соотв ет
ствии с этим  Eh увеличивается с + 8 5 0  мв (окисление сул ьф идов) д а  
— 450 мв (восстан овл ен и е серы  бак тер и я м и ).

У словия обводн ен ности  н ар я ду  с клим атическими условиям и и р ел ь
еф ом  являю тся важ ней ш и м  ф актором  п р еобр азован и я  и м играции ве
щ ества в зон е  ги п ер ген еза . П ри отсутствии воды  (пусты ни) п р ои сходи т  
лиш ь ф изическое п р еобр азов ан и е вещ ества. В усл ови ях ж е  и збы точно
го увлаж нен и я (тропики) и расчлененного р ел ьеф а н абл ю дается  вынос 
л егкоп одви ж ны х ком понентов (щ елочей) и органического вещ ества. 
М ощ ны е коры вы ветривания ф орм ирую тся при благоприятном  соч ет а 
нии эти х ф акторов —  теплы й и влаж ны й клим ат, зам едленн ы й  ги д р о
логический реж им , наличие б ол ее  или м енее ровны х участков р ел ьеф а , 
р азв и тая  растительность. Д и сп ер сн ость  среды  является важ ны м  п ар а
м етром  интенсивности хим ических реакций (см . табл . 1). Так, при д и а 
м етр е частиц  м енее 10_3 мм не встречаю тся кварц, полевы е ш паты и 
др уги е глубинны е м инералы . Д и ам етр  10-4— 10-6 мм —  обл асть  кол
л ои дов , а при д и ам ет р е м енее 10~6 мм (1 0  А ) — обл асть  истинны х р а с 
творов. Вы сш ая степень ди спергац и и  вещ ества дости гается  именно в 
зо н е  гип ерген еза . О чевидно, что при дости ж ен и и  частицам и ди ам ет р а  
м ен ее  10“3 мм дал ьн ей ш ая  ди спергация и дет в основном  химическим  
п утем , активность ж е  вещ еств б у д ет  оп р едел ять ся  их п оверхн остн ой  
энерги ей .

С действием  поверхностны х сил связан о  явление адсор бц ии . П л о 
щ адь  удельной  поверхности  у  коллоидов и глин в 1000 р аз больш е, чем  
у  кристаллов, отсю да  о со б а я  роль их в зо н е  ги п ер ген еза , особен н о  в  
п р о ц есса х  ионного обм ен а  и гидролиза . К обр азов ан и ю  коллоидны х ча~
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•стиц склонны  больш инство ор ганических вещ еств, к рем н езем , ж е л е зо  
и алю миний. О бр азов ан и ю  коллоидов  сп особствует  повы ш енная тем 
п ер а т у р а  и увл аж н ен н ость  (тр оп и к и ), сл абок и сл ая  и сл абощ ел оч н ая  
ср ед а  при м алой концентрации р аств ор а  —  именно те усл ови я, которы е  
госп одствую т в зо н е  гип ер ген еза . Н ал и чи е гум уса  в речны х в одах  п ре
пятствует коагуляции  к оллоидов , т. е. обесп еч и вает тр ан сп ор т вещ ест
ва в океан , где при встрече с м орской водой прои сходи т коагуляция и 
о б р а зо в а н и е  илов. О собая  роль п р и н адл еж и т к ол л оидам  при почвооб
р азов ан и и , они составл я ю т н а и б о л ее  в аж н ую  часть почвы, способную  
поглощ ать катионы  из р аствор а и удер ж и в ат ь  их, т. е. созд ав ат ь  пита
тельную  с р ед у  д л я  растений.

О собо  сл ед у ет  отм етить взаи м освязь  и взаим овлияние д р у г  на д р у 
га рассм отрен ны х п арам етров  в зо н е  гип ерген еза . Так, с увеличением  
тем п ер атур ы  увеличивается pH  растворов, ум еньш ается  со д ер ж а н и е  
р астворенны х газов , см ещ ается  к ар бон атн ое равн овеси е в ок еане. О д 
нако океан  отличается от суш и относительной устойчивостью  п ар ам ет
ров, что сп особст в ов ал о  возникновению  и эволю ции биосф еры . О кеан  
является буф ер н ой  систем ой в отнош ении карбон атн ого , ф осф орного, 
крем н езем ного и др уги х  равновесий. Х о д  гипергенны х п р оц ессов  в о к еа 
не и на суш е р азл и ч ается  и тем , что в ок еан е вм ещ аю щ ей ср едой  сл у 
ж и т  вода, а на суш е —  твер дая  ф а за  той или иной степени дисперген-  
ности. П оск ол ьку вода  гом огенна, то и процессы  в ней и дут с отн оси 
тел ь н о  постоянной скоростью .^ Д и сп ер сн ость  твердой  ф азы  —  весьм а  
изм енчивая хар ак тер и сти к а, п оэтом у вм ещ аю щ ая ср ед а  суш и гетеро- 
генна, а скорость и дущ их п роцессов д о л ж н а  оп р едел яться  д л я  к аж дой  
природной обстан овк и  отдельно.

О С Н О В Н Ы Е  П Р О Ц Е С С Ы  В З О Н Е  Г И П Е Р Г Е Н Е З А  
И ИХ Э Н Е Р Г Е Т И Ч Е С К А Я  О Ц Е Н К А

П ри оц енк е гипергенного п р оц есса  * в первую  очер едь возни к ает в о 
прос об источнике энергии, которы й р ассм атр и вается  как причина, вы
зы ваю щ ая и п оддер ж и в аю щ ая  х о д  того или иного п р оц есса . К осн ов
ным оп р едел яю щ им  п роц ессам  энергетич ески х систем  в зо н е  гиперге
н еза  относятся —  дези н тегр ац и я , ф отоси нтез, вы щ елачивание, ги д р ата
ция, см ачивание, окисление, восстан овл ен и е и др . П р огр есси р ую щ ее  
развитие гипергенного п р оц есса  обесп еч и вается  поглощ ением  и тр ан с
ф орм ац и ей  того или иного количества энергии С олнца как постоянно  
дей ствую щ его источника. Р а з  п рои сходи т поглощ ение энергии  С олнца, 
то естественн о и дет накопление ее  З ем л ей . О днако из этого  не сл ед у ет  
дел ать  д а л ек о  и дущ их вы водов о р азогр ев е  Зем л и , поскольку р абота , 
соверш енная под воздей ствием  солнечного излучения, приводит к о б р а 
зовани ю  качественно новых ф орм  дви ж ен и я  м атерии на др угом  эн ер 
гетическом  уровне. Так, в истории геологического развития Зем л и  п о
сл едовател ь н о  возникали: ее внутренние оболочки, кора, био-, гидро- и 
атм осф ера. Х отя посл едовател ьн ость  возникновения геосф ер  ясна, тем  
не м енее п р обл ем а соотнош ения экзоген н ы х и эндоген н ы х источников  
энергии в н астоящ ее врем я не м о ж ет  быть реш ена одн озн ачн о. Это о б ъ 
ясняется н евозм ож н остью  или м алой точностью  непоср едственн ого  и з
м ерения энергии, ак кум улирую щ ейся или тр ансф ор м и р ую щ ейся  в х о 
д е  м ногих важ ны х геологических проц ессов . С лож ность состои т ещ е и 
в том , что мы им еем  д ел о  с разв ив аю щ ей ся  систем ой, н аходящ ей ся  в 
состоянии ди нам и ческ ого  равновесия, д л я  п оддер ж ан и я  к оторого всег
д а  н еобходим ы  энергетические затраты . Д л я  зоны  гип ер ген еза  эти з а 
траты  обесп еч и ваю тся  энергией  солнечного излучения. Э нергетический  
п одход  при изучении гипергенны х проц ессов  является н аи б о л ее  ком 
плексным, так  как он основы вается на интеграции знаний  см еж н ы х  
наук геохим ии, биологии, ф изики и др . j
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Таблица 2
Соотношение уровней энергообмена основных гипергенных процессов

Разме
ры час
тиц, см

Энергетические системы Основные процессы
Общий 

энергети
ческий по
тенциал, Вт

10'8 Атомы, ионы и молекулы Выщелачивание
10'7 (растворение) Л-ДО11
10~« Коллоиды Молекулы белков
« г * Гидратация минералов
1СГ4 Глины (химически связанные воды) л-1011
4 П -3 Клетки
4 О'2 Суглинки Смачивание (физически связанные л-1011

воды)
« Г 1 Супеси Организмы

Пески
Гравий Дезинтеграция л-101*

10°
Щебенка

101
Валуны

10* Фотосинтез л-101*
10* Поверхность Эндогенный поток л-1013

Земли тепла
10» Биосфера

Атмосфера Круговорот влаги л • Ю16
10** Галактика Поток солнечного тепла л-1017

В первом  п р и бл иж ени и  мы ограничились лиш ь теми связям и, кото
ры е в энергетическом  вы раж ении ук л ады ваю тся  в ди а п а зо н  1016—  
1010 В т (1 0 13±3 —  эндоген н ы е теплопотери З е м л и ). Н априм ер , нами не 
рассм отрены  эф ф екты  трения в кол л екторах при п одзем ном  стоке, э ф 
фекты  окисления сульф идны х р уд  и др уги е, которы е в гл обал ьн ом  п л а
не вы ходят за  этот  интервал. Такой п о д х о д  позволил нам в общ ей  си 
стем е процессов зоны  ги п ер ген еза  вы делить ряд м ехани зм ов  т р ан сф ор 
м ации солнечной энергии (табл . 2 ) .

К руговорот влаги, охваты ваю щ ий практически все обл асти  п овер х
ности З ем л и , н аходи тся  п од активным воздей стви ем  солнечной р а д и а 
ции. В основе его л еж и т  проц есс испарения —  конденсации , в которы й  
вовл ек ается  (и сходя  из р авенства м асс осадк ов  и испарения) ок ол о  
4,046* 101в Вт солн ечн ого тепла, т. е. величина весьм а бл и зк ая  к а л ь б е
д о  на границе Зем л и  с К осм осом  (5 ,3 8 *1016) . П овторяясь из года  в год, 
этот  п р оц есс является источником и дв и ж ущ ей  силой др уги х  п р оц ес
сов, стоящ их н и ж е по энер гетич еском у уровню . Д ези н т егр ац и я  охваты 
вает верхню ю  часть поверхности  континентов, где м ехани ческ ое р а зр у 
ш ение п ор од  н аи бол ее  интенсивно. В х о д е  этого  п роц есса  об р а зу ю т ся  
новые поверхности , которы е о б л а д а ю т  избы точной свободн ой  энерги ей  
и, следовател ь н о , повы ш енной скрытой активностью . П оверхностны й  
слой тверды х тел , в заи м одей ствуя  с ок р уж аю щ ей  ср едой  и внутренни
ми слоям и, тр ан сф ор м и р ует  вещ ество и энергию . В н астоящ ее врем я  
м ож н о только при близительно оценить энерги ю  дези н тегр ац ии , так  как  
отсутствую т дан ны е об  о б ъ ем а х  пород р азл и ч ного  типа (и звер ж ен н ы е, 
м етам орф и ческ и е и о са д о ч н ы е), п одвер гаю щ и хся  еж его д н о  д и сп ер ги 
рованию . С вободн ая  эн ер ги я  вновь обр азов ав ш и хся  поверхностей  р а з 
рыва горны х п ор од  [11 , 12] находится  в п р ед ел а х  от 1 ,0 0 0 -1 0 “4 Д ж /с м 2 
(песчаник) до  6,195* 10 -4 Д ж /с м 2 (к в ар ц и т), в ср едн ем  ее  м ож н о при
нять за  близкую  к величине 4,18* 10-4 Д ж /с м 2 (гранит, м рам ор, 5 ,316 -  
•10~4 Д ж /с м 2, кварц 3,001 *10“4 Д ж /с м 2) . С л едовател ьн о, дл я  оценки н е
о б х о д и м о  определить, насколько увеличивается площ адь свободн ой  п о
верхн ости  р азр уш аю щ и хся  пород.
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О бр ащ аясь  к табл . 1, мы видим , что др о б л ен и е  вещ ества, состоя щ е
го из частиц  ди ам етр ом  2 мм, д о  гл и н и сто -к о л ло и д н о й  ф ракции д а е т  
при ращ ен и е площ ади  свободн ой  поверхности  прим ерно в 3 -1 0 4 р а з , 
т. е. 5 Дез== 3• 104 5 нач- П риним ая вы нос взвеш енного вещ ества в океан  
равны м (2— 3) - 1016 г/год , по м ет о д у  Б ар т а  получаем  общ ую  м ассу  вы
ветривш ихся п ор од  равной (2,37— 3,55) - 1016 г. Е сли эт о  породы  типа  
базал ь тов  с S noB= 1 0 2 см 2/г , то п риращ ение площ ади свободн ой  п оверх
ности состави т 5 Дез =  10*-3-104(2,37— 3,55) - 1016 =  (7,11 — 10,65) - 
• 1022, см 2/го д . Т огда , согл асн о  принятой выше величине энергии о б р а 
зовани я новой свободн ой  поверхности  и ф ор м ул е (3) £ Де з = 9 ,4 5 - 1 0 11—  
1,42-1012, Вт. Э та оценка п р и бл иж енн а, но она н еобходи м а  дл я  д а л ь 
нейш их соп оставлен ий . Д л я  б о л ее  точны х расчетов р ек ом ен дуем  сл е
дую щ ую  м етоди ку. П о эм пирическим  данны м , энергия свободн ы х п о
верхностей  к ар бон атов  и сл абоц ем ен ти р ован н ы х крем нисты х п ор од б у 
д ет  иметь п ор ядок  /г-10-5 Д ж /с м 2; энерги я пород, состоя щ и х из л и сто
вых и цепочечны х силикатов ,—  лг -1 0 -4 Д ж /с м 2, а из островны х и коль
цевы х —  /г-10_3 Д ж /с м 2. В еличины  ж е  п л ощ ади  их св ободн ой  п овер х
ности соответственно равны /г- 102; /г- 103; /г-104; /г-106; /г -10— п-МУсм*/г. 
Зн ая  минеральны й состав и объ ем ы  п ород, р азр уш аю щ и хся  в том или 
др угом  регионе, м ож н о оценить энергетич ески е затраты  на этот  п ро
цесс.

Ф орм ирование м еханического стока усл ож н ен о  ф изико-хим ически
ми и химическими взаим одей стви ям и  на границе св о б о д н а я  п овер х
ность породы  —  вода . В ероятн о, скры тая энергия б у д ет  склады ваться  
из энергии  свободн ы х поверхностей  п ор од  и энергии воды . О п р едел е
ние п оследней  затр удн и тел ьн о . О дн ако мы м ож ем  оценить дол ю  э н ер 
гии, которая п ереводи тся в н ер а б о то сп о со б н о е  состояни е (н еактивную  
ф ор м у) в п р оц ессе  см ачивания (ф изически  связанны е воды ) и ги д р а
тации м инералов (химически связан ны е в о д ы ). Н ап р авл ен ность  про
цессов в си стем е свободн ая  п оверхн ость  породы  —  в ода  главным о б 
разом  зав и си т от природы  свободн ой  ‘поверхности , обусл овл ен н ой  внут
ренней структурой. М инералы  с хор ош о развитой п ространственной  
структурой (к вар ц ) с о д ер ж а т  м иним альное количество ф изически свя
занной  воды . Н ао б о р о т , у  п л аги ок л азов , ам ф и болов  и сл ю д  проц есс  
п рогресси рует д о  обр азов ан и я  хим ически связанны х вод. Т еплота с м а 
чивания становится ощ утим ой при р а зм ер а х  частиц м ен ее 10-3 мм и 
м ож ет дости гать  величины 335 Д ж /г . Т огда  исходя  из м ассы  взвеш ен 
ного вещ ества, вы носим ого в М ировой океан  ( 3 - 1 0 16 г /г о д ) , теп л оту  
см ачивания м ож н о оценить 3 ,1 3 - 1011 Вт.

И зв естн о, что при вхож ден и и  одн ого  моля Н 20  в стр ук тур у  м ин ера
л а  (ги др атац и я ) вы деляется около 38 к Д ж  (2100  Д ж /г )  теп ла [ 9 ] .  
П риним ая ср ед н ее  количество хим ически связанной  воды  в глинисты х  
ч асти цах равны м 10% по м ассе, т. е. 108 г/с, получим величину ги д р а
тации м инералов равную  (1 ,3 — 2 , 0 ) -1 0 й В т тепла. С ум м ируя энергии  
см ачивания и гидратации , получаем  5 ,3 -1 0 11 Вт, величину, составл я ю 
щ ую  40%  от энергии  дези н тегр ац ии . О стальная ж е  часть этой  энергии  
поступает в скры той ф орм е в виде континентального м ехани ческ ого  
стока в бассейны  седим ентации. Н а р я д у  с неорганическим  м атери алом  
сю да  п оп адает  и органический, но его очень м ало и больш ую  роль иг
раю т органические коллоиды , которы е вм есте с глинисты ми частицам и  
составляю т устойчивы е ди сперсн ы е системы . В связи с этим  н ео б х о д и 
мо кратко рассм отр еть  энергетик у ф отоси н теза .

А ккум уляция солнечного тепла при ф отоси н тезе ни у  кого не вы зы 
вает сом нения, одн ак о  относительно ее  величины мнения и ссл ед о в а т е
лей р асходятся . Н а и б о л ее  прием лем ы  дан ны е Ш м идта из С крипсов- 
ского института (по Д . Д . А й зек су  [ 2 ] ) ,  по которым количество чистой  
энергии составл я ет  (в В т ): ф отоси н теза  на суш е 3 ,6 - 1013; ф отоси н теза  
на м ор е 2 ,4 - 1013; испол ьзуем ой  травоядны м и 5 ,0 - 1012 и испол ьзуем ой
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м орским и растительноядны м и 3 ,6 - 1012. И з эти х данны х сл едует , что 
остаточны й за п а с  энергии  при ф отоси н тезе 5,1 -1 0 13 Вт. Б л и зк ую  вели 
чину мы получили с учетом  коэф ф ициента п ол езн ого  действия ф отоси н 
т е з а  и годовой п р оизводительности  сухой  м ассы  органического вещ ест
ва —  2,6* 1013 В т. О дн ако нас интересует величина энергии, захор он я ю -  
щ ейся еж егод н о  с органическим  вещ еством . П очвенная ф аун а  с  м ик ро
орган и зм ам и  п ер ер абаты в ает  д о  80%  о п а д а , а полож ительны й бал ан с  
би огеоц ен оза  д ости гается  за  счет м ассы  р астущ и х деревьев , ж ел у д ей  
и др. Т огда  м ож н о дум ать , что энергетический  эф ф ек т п ер ер аботк и  о р 
ганического вещ ества на м есте не м енее (4 ,1 4 — 2,12 ) - 1013 Вт. В актив
ный ж е  круговорот п оступ ает не бол ее  (0 ,9 2 — 0 ,5 ) - 1 0 13 Вт. Э та величи
на сопоставим а с эндогенны м и теплопотерям и Зем ли . П о данны м  
Л . А. Н азар к и н а  [ 7 ] ,  в океанических о са д к а х  захор он я ет ся  3 ,67- 
•108 г /с  органического вещ ества, что эквивален тно 4 ,З Ы 0 И В т сол н еч 
ного теп л а. П о-ви ди м ом у, такая циф ра, хар ак тер и зую щ ая  аккум уляцию  
сол н еч н ого  теп ла, бол ее  п рием лем а, так  как она соп остави м а с м ощ но
стью  рассм отренны х вы ш е процессов. И з этой  величины в м ехан и ч е
ский сток  поступает, согл асн о  наш им расч етам , не б о л ее  0 ,3 3 -1 0 11 Вт. 
Таким об р а зо м , скрытые зап асы  солнечной  энергии  м еханического сто 
ка составляю т величину порядка 8 ,4 2 - 1011 Вт.

Химический сток ф ор м и р уется  в полном  соответствии с зак он ам и  
растворим ости  уч аствую щ их в реакции вещ еств. О б интенсивности ион
ного стока м ож н о судить по количеству и вещ ествен н ом у состав у  р а с 
творенны х ком понентов, поступаю щ их в океан . С огласно О. А . А л ех и 
ну [ 1 ] ,  ионный сток в М ировой океан равен  108 г/с. Скрытую  хим иче
скую  энергию  этого  сток а мы оценивали  на осн ове энергии ги д р а т а 
ции индивидуальны х ионов. С огласно р асч етам , она равна не м енее
2 , 6 - 1010 Вт. Реки вы носят в М ировой ок еан  около 0,6* 107 г /с  кол л ои 
дов , которы е состоя т из продуктов р азр уш ен и я и п олим еризации  о р га 
нического вещ ества. Э нергетика обр азов ан и я  органических коллоидов  
изуч ен а ещ е сл а б о , одн ак о  м ож н о дум ать , что это  то ж е энергетический  
процесс. П роцессы  р азл ож ен и я  органического вещ ества и обр азов ан и я  
коллоидов  идут с вы делением  тепла, п оэтом у мы вправе в первом  при
бл и ж ен и и  оценить эн ер гети к у  по ф отоси н тезу  с обратны м  зн ак ом , т. е. 
(2 ,3 8 — 2,78) - 1010 Вт. К ак мы видим, энергетический  эф ф ек т сопоставим  
с  вы щ елачиванием . П р едстав л я ется , что мы недооцен и ли  эф ф ек т вы
щ елачивания, которы й м о ж ет  быть увеличен при учете п одзем н ого  ст о 
ка в ок еан , а т а к ж е поверхностного стока в бессточны е бассейны  д о  
6 ,6 3 - 1010 В т и бол ее .

С огласно наш им расч етам , при гидратации  м инералов и см ачи ва
нии д о л ж н о  вы деляться 5 ,17 - 1011 Вт, а с учетом  ф орм ирования ор ган о
м инеральны х ком плексов и коллоидов 5,4* 10й Вт тепла, которое м ож ет  
и, по-видим ом у, д о л ж н о  быть и спользован о при вы щ елачивании и ги д
р ол и зе неорганических вещ еств. Тем не м енее такая ош ибка м о ж ет  
быть отнесена за  счет увеличения энергетического эф ф ек та  в услови ях  
откры той системы , хотя вполне в озм ож н о, что м асш табы  п одзем н ого  
стока, экстрап олированн ы е по отрывочным данны м , на сам ом  д е л е  на  
п орядок  больш е. Таким о б р а зо м , и сходя из бал ан совы х расчетов скры 
тая энергия п оступ аю щ его в бассейн  седи м ен тац и и  ионного стока м о
ж ет  быть оценена величиной 5 ,4 -1 0 11 В т. О бр ащ аясь  к схем е (см . фи- 
гуру) мы видим, что в бассей н  седи м ен тац и и  с растворим ы м  вещ еством  
поверхностного и п одзем н ого  континентальны х стоков п оступ ает  
0 ,5 4 - 1012 Вт скрытой энергии , которая м о ж ет  р ассм атриваться как  
д в и ж ущ ая  сила о сад к ообр азов ан и я . Ц икл непосредственн ого  з а х о р о 
нения органического вещ ества в о са д к а х  М ирового ок еана, м асш табы  
которого целиком обусловлен ы  деятел ьн остью  м орских орган изм ов , 
п оддается  учету. Скры тая энергия этого цикла в соответствии с б а л а н 
совы ми расчетам и оц ен ен а  нами в 3 ,1 1 -1 0 й В т, что составл я ет  26%
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скры той энергии континентального стока и 2% общ ей  энергии (1 ,76 -  
• 1012 В т) захор он я ю щ и хся  осадк ов .

Р ассм ат р и в ая  циклы тр ан сф ор м ац и и  энергии, мы видим , что при 
п ер еходе  ко втором у и п осл едую щ и м  циклам м асш табы  обр а щ а ю щ ей 
ся энергии сн и ж аю тся  на четы ре п ор ядк а, оставаясь  близким и к вел и 
чине эндоген н ы х теплопотерь Зем л и . В этом  м ож н о видеть п реим ущ е
ств ен н ое влияние на первый цикл галактических (внеш них) ф акторов, 
причем дл и тел ьн ость  цикла тем  м еньш е, чем больш е м асш табы  за д е й 
ствованной в нем энергии. Д ей стви тел ьн о , согл асн о  наш им  расчетам , 
о б н ов л ен и е влаги в атм осф ер е п р ои сходи т  в ср едн ем  в год  36 р аз, воды  
в р ек ах  30  р аз, почвенная влага  обн овл яется  1 р аз, а п одзем ны е воды  
активной зоны  полностью  обм ен и ваю тся  3 р а за  в 1000 лет. П ервы й  
цикл полностью  обр ати м , все остальн ы е связаны  с длительны м и гео л о 
гическими п р оц ессам и  ч ер ез седи м ен тац и ю . В зак л ю ч ен и е сл ед у ет  ещ е  
р аз подчеркнуть, что основной д в и ж у щ ей  силой и источником  энергии  
гипергенного п р оц есса  является сол н еч н ое излучение. З а  счет сол н еч 
ной энергии  прои сходи т , с одной  стороны , р а зд р о б л ен и е  м ассивны х к о
ренны х п ор од  и превращ ен ие их в ди спер сн ы е системы , в частности  в 
повсем естно расп ростран ен ны е тон к оди сп ерсн ы е глинисты е породы  с  
огромны м  за п а со м  поверхностной  энергии , с другой  — «скопление ор га 
нического вещ ества с его скрытыми зап асам и  энергии . Н а и б о л ее  ин
тенсивно процессы  и дут на гран и ц ах  р а зд ел а  ср ед , т. е. в м естах  сгу 
щ ения вещ ества и свободн ой  энергии , гр ади ент которы х и сл уж и т  д в и 
ж ущ ей  силой. М ож н о  говорить лиш ь о динам ическом  равновесии  как  
в органической , так  и в неорганической  природе, д л я  п о д д ер ж а н и я  ко
торого н ео б х о д и м а  за т р а т а  оп р едел ен н ого  количества энергии. Д л я  
зоны  ги п ер ген еза  источником этой  энергии  является сол н еч н ое и зл уч е
ние, р авн ое л-1019 В т, т. е. 0 ,00  л% от излучения, дости гаю щ его  п овер х
ности Зем л и . Х отя эта  величина м ал а , она соп остави м а с  эндогенны м  
тепловы м  потоком  Зем ли .
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л и т о л о ги я
И ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ 

№ 4, 1 9 8 1 г.

У Д К  5 5 0 .4 1 :5 5 1 .3

К ВОПРОСУ ОБ ЭНЕРГЕТИКЕ ОСАДОЧНОГО ПРОЦЕССА 
И МЕТАМОРФОГЕНЕЗА

ЛЕБЕДЕВ В. И.

В статье рассматривается проблема алюмосиликатов как аккумулято
ров энергии и обсуждаются общие вопросы энергетики стратисферы.

В «Л итологии  и п олезн ы х ископаем ы х» №  1 за  1979 г. о п убл и к ов а
на статья П. П . Т и м оф еева  и А. В. Щ ер бак ов а  « П р обл ем а  энергетики  
осадоч н ого  п р оц есса» . С татья откры вает ном ер и им еет объ ем , н ам н о
го превы ш аю щ ий обы чный дл я  наш их ж у р н а л о в . Э то обстоя тел ьств а  
ук азы вает  на то зн ач ен и е, которое п р и дается  редак ци ей  воп росам , о св е
щ аем ы м  в статье. И  м ож н о  лиш ь приветствовать авторов и р ед к о л л е
гию  за  постановку и о б с у ж д е н и е  проблем ы  энергетики  геохим и ческ их  
п роц ессов , которая д ов ол ьн о  ш ироко ди ск ути р овал ась  четверть века  
н а за д  [1 , 6, 10, И  и д р .]  в связи  с вы двинутой гипотезой  о в о зм о ж н о 
сти аккум уляции солнечной  энергии кристаллическим  вещ еством  З е м 
ли [7 , 8, 10, 12, 30] и роли геохим ических аккум уляторов [1 , 12 ]. Э ти  
представления получили полож ительны й отклик в р яде исследовани й  
[1 7 — 19, 21, 2 7 ] . О дн ако они все ж е  не стали  общ еприняты м и и не иг
раю т в геологических и ссл едов ан и ях  той роли, на которую  м ож н о бы ло  
рассчиты вать. Ч астично причиной этого явл яется  их критика Д . С. К ор- 
ж инским  [6 ] , ответ на которую  [1 1 ] , как ясно из р ассм атр и в аем ой  
статьи, остался  н еза м еч ен н ы м 1. И  вот П . П . Т им оф еев и А. В . Щ е р б а 
ков вновь обр ащ аю тся  к этой  ф ундам ен тал ьн ой  дл я  геологических н а 
ук  п р обл ем е, несколько суж ен н о  сф ор м ул и р ован н ой  в загол ов к е статьи, 
но б о л ее  ш ироко о б с у ж д а е м о й  в тексте, в той его части, где р ассм атр и 
ваю тся вопросы  м етам ор ф и зм а  осадочн ы х обр азов ан и й , что т р еб у е т  
соответствую щ его и обстоя тел ьн ого  ан ал и за .

П о сл е  ряда общ и х п ол ож ен и й  авторы  сравнительно п одр обн о  р а с 
см атр и ваю т вопрос о потенциальны х источниках энергии, вы деляя д в е  
группы  таких источников: эндоген н ую  —  теп ло р ади оактивного р а сп а 
д а  —  и экзоген н ую  —  главны м о б р а зо м  солнечную  ради ац и ю  (с. 4 ) .  
П ри р ассм отрен ии  эндоген н ы х источников и приводимы х дан ны х по

1 За время нахождения данной статьи в редакции появились две публикации, ре
шительно поддерживающие гипотезу аккумуляции. В монографии Л. А. Назаркина [15,. 
с. 180—182] не только излагается суть гипотезы, но, что важно, отмечается: «Гипотеза 
о геохимической аккумуляции солнечной энергии, к сожалению, не нашла должной 
поддержки и развития у исследователей, занимающихся проблемами энергетики гео
логических процессов. Мнение Д. С. Коржинского (1955) о несостоятельности ее термо
динамической основы, как это ни странно, для них оказалось достаточно, чтобы не вни
кать ни в суть аргументации ответа В. И. Лебедева (1956) на замечания Д. С. Кор
жинского, ни в результаты дальнейшей разработки гипотезы (Лебедев, 1957, 1964; Ле
бедев, Синицын, 1968; Горшков, 1975)». В учебном пособии для высшей школы «Гео
химия» А. И. Перельман [20] также излагает гипотезу аккумуляции, называя ее гипо
тезой геохимических аккумуляторов, и отмечает, что эта гипотеза «еще не стала тео
рией, ее проверка затрудняется сложностью эксперимента» (с. 399).
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р ади оак ти вн ом у р асп аду  нельзя не согласиться с критическим отнош е
нием авторов, отм ечаю щ и х как н едостаток  отсутствие в соврем енной  
л и тер атур е уч ета  др уги х  источников, в частности тек тоген еза , ф изик о
хим ических п роцессов л и тоген еза  и д р ., и необъ ясн им ость  сущ еств ов а
ния тож дествен н ой  величины теп л ового  потока из недр в 6 ,3 - 10-6 Д ж /  
/с м 2 как дл я  м атериков, так и дл я  океанов , хотя известно, что 70%  р а 
диоактивны х эл ем ен тов  приурочено к кислым п о р о д а м 2. Д о ст о й н о  вни
м ания и зам еч ан и е, что в обл асти  у р а н со д ер ж а щ и х  м естор ож ден и й  гео 
терм ический гр ади ент не повыш ен.

П ри р ассм отр ен ии  экзогенны х источников осн овн ое вним ание ф ик
си руется  на роли солнечной р ади ац и и , которая п оступ ает  на З ем л ю  в 
количестве 1 ,7 - 1017 Вт, что в 5000  р аз больш е, чем д а ю т  эндоген н ы е  
источники. З а т ем  отм ечается  не только оп р едел яю щ ая роль р адиации  
в развитии  ж и зн и  на З ем л е , но и ее  аккум уляция и п ер едач а  «чер ез  
осадочны й п р оц есс в н едра З ем л и , осущ ествляю щ и й ся разны м и путя
ми» [17 , 21 , 2 7 ] —  путем захор он ен и я  органических остатков , о б р а зу 
ю щ их уголь, неф ть, битумы  и д р у ги е  горю чие вещ ества, путем  ди спер -  
гации к олоссальны х м асс вещ ества и «путем  за х в а т а  энер ги и  к ри стал
лическим и реш еткам и некоторы х м инералов в п р оц ессе их гипергенной  
перестройки (напри м ер , п ер еход  алю м иния из четверной координации  
в ш естерн ую  согл асн о  с п р едставл ен и ям и  В. И . Л е б е д е в а  и Н. В. Б е 
л о в а )» . О тм ечая имевш ую  м есто критику Д . С. К орж и н ск и м  [6 ]  п р ед 
ставлений В . И . Л е б е д е в а  [8 , 10] и Н . В. Б ел ова [ 1 ] ,  авторы  статьи  
указы ваю т, что Д . С. К орж инский не м ог не признать, что «В . И . Л е 
бед ев  прав, к огда об р а щ а ет  вним ание на ряд общ еи звестн ы х эк зо ген 
ных проц ессов , при которы х п р ои сходи т  повы ш ение потенциальной  
энергии поверхностны х обр азов ан и й , в конечном итоге солнечны х л у 
чей» (с. 5 ) .

Д а л е е  п одр обн о  р ассм атр и ваю тся  энергетика атм осф еры , ги д р о сф е
ры, литосф еры , взаи м одей стви е вещ ества этих сф ер  и роль в них со л 
нечной энергии . О собого  внимания за сл у ж и в а ю т  р ассм отр ен и е эн ер ге 
тики литосф ер ы  (с. 8 — И ) и р а зд ел  «Э нергетические аспекты  о са д о ч 
ного п р оц есса  в зо н а х  различного геохим ического р еж и м а »  (с. 12— 19). 
Авторы  р а зд ел я ю т  л и тосф ер у  континентального типа на три «подчи
ненны х оболочки»: осадоч н ую  тол щ у д о  7 ,5  км; толщ у гр ан и тогн ей со
вых пород от 15 д о  40  км и тол щ у базал ь товы х пород. В отнош ении  о с а 
дочной толщ и они сп р аведл и во утв ер ж даю т: «П о своей  п р и р оде эта  
толщ а является основны м носителем  огромны х за п а со в  солнечной  
энергии, ак кум улированной  органическим  и минеральны м  вещ еством  
на поверхности  З ем л и  в п р оц ессе о са д к ообр азов ан и я »  (с. 9 ) .  Э то  
у тв ер ж ден и е подкр еп ляется  оп исанием  р я д а  конкретны х прим еров п р е
обр азов ан и я , п р ои сходящ и х в осадоч н ом  вещ естве,—  ги др атац и и , д е 
гидратации , окисления, в том числе и описанием  четы рех терм и ческ их  
аномалий: Я н ган тау на востоке Б аш кирии (источник горячих сухи х  га 
зов  и водны х паров, п оступаю щ их из глинисто-м ергелистой  тол щ и ), 
угольного м естор ож ден и я  Ф ан-Я гн об в дол и н е Зер а в ш а н а , К узн ец к ого  
кам енноугольного бассей н а  и север н ого  К риворож ья. В больш инстве  
случаев тепло в эти х  ан ом алиях р азв и в ается  за  счет ок и сл и тел ьн о-вос
становительны х п роцессов.

2 В весьма обстоятельном исследовании, появившемся в конце 1979 г., А. А. Смыс
лова, У. Н. Моисеенко и Т. 3. Гидович «Тепловой режим и радиоактивность Земли» 
показано, что тепловой поток на материках и дне океанов неодинаков и (вопреки ожи
даниям по радиоактивности слагающих их пород) под океанами он в среднем выше 
5,92± 0,22 • 10-2 Вт/м2, а на континентах 5,52 ±  0,20 • 10~2 Вт/м2. В этом же исследовании 
наряду с радиоактивным источником энергии в недрах Земли отмечается значительная 
роль захороненной солнечной энергии и вероятность освобождения аккумулированной 
«первичной энергии Земли в минералах или других вещественных парагенезисах глу
бинных зон» — гравитационной или другой по происхождению.
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О дн ако д а л ее , зая вл яя , что « н аи бол ее  гл убоки е п р еобр азов ан и я  
осадочн ы х пород п р ои сходя т  на стадии  их м етам ор ф и зм а» , и отм ечая , 
что в п р оц ессе р егион альн ого м етам ор ф и зм а при тем п ер атур ах  100—  
250^ С возникаю т м инеральны е ассоциации, относящ иеся к м етам ор ф и 
ческой ф ации зел ен ы х слан цев  (при 2 5 0 — 400° С к эпи дот-ам ф и бол и то-  
вой, при 4 00— бОО9 к ам ф иболи товой  и т. д . ) ,  авторы  н еож и дан н о  
утв ер ж даю т: «Э ндотерм ический  эф ф ек т реакции регионального м ет а 
м ор ф и зм а  варьирует от 16,3 д о  1096,7 Д ж /г . П р одол ж и тел ьн ость  с о 
став л яет  10е— 107 лет» (с . 11 ). Д о к а за т ел ь ст в  эти х  утв ер ж ден и й  не при
водится , если не считать ссылки на контактовы й м етам ор ф и зм  крем ни
сты х известняков, идущ ий с поглощ ением  тепла от 2218  до  707 ,4  Д ж /т  
(с  . 1 1 ). П осл ед н ее  естественн о, ведь контактовы й м етам ор ф и зм  вы зы 
вается  прямым воздей стви ем  внедривш ихся м агм . П р ав да , д а л е е  идет  
оп и сан и е П ауж ет ск ого  м естор ож ден и я  п ар аги др отер м , ув я зы в аем ое с 
табл и ц ей  на с. 11, где приводятся реакции каолинитизации, ц еол и ти за-  
ции и м усковитизации  с тепловы м  (А Н ) эф ф ек том . Н о, во-первы х, п р я
м о в ск олько-нибудь зам етн ой  м ере обр атны е процессы  вряд ли им ею т  
м есто. В о-вторы х, эф ф екты , рассчитанны е по данны м  справочника  
И . К. К арпова и др . [ 5 ] ,  приводимы е в т а б л и ц е  на с. И , б ез  п р едв ар и 
тельно аргум ентированного согл асован и я  вы бранны х исходны х з н а 
чений А Н  ск орее б у д у т  неверны ми. Суть в том , что в этом  сп равочн и 
ке д л я  ор токл аза  приводится четыре зн ачения АН  (от — 3831 ,8  до  
— 4049 ,5  к Д ж ) , а д л я  каолинита —  д а ж е  ш есть (о т  — 4019 ,4  д о  
— 4120,6  к Д ж ) . Я сно, что зн ач ен и е терм ического эф ф ек т а  реакции б у 
д е т  зав исеть  в первую  оч ер едь  от вы бора соответствую щ и х циф р. П о 
это м у  н а д еж н ее  испол ьзовать  справочники, где  согл асован и е в в о зм о ж 
ной м ер е проведено. В частности , таким справочником , хотя, видим о, 
и не безупречны м , но, во всяком сл учае, б о л ее  соврем енны м , является  
справочник  В. А . Р я би н а  и др . [2 2 ] . В п осл ед н ем  случае, наприм ер, дл я  
реакции  (табл , на с. 11) 2 K A lS i30 8 +  2 H 20  (ж ) +  C 0 2-> A l2S i20 5( 0 H ) 4 +  
+  4 S i 0 2 +  K2C O s 2 ( — 4 0 5 2 ,0 ) +  2 ( — 2 8 5 ,9 ) +  (— 393 ,5 ) =  4 1 01 ,8  +  
+  4 ( — 911 ,3 ) +  (— 1144,0) сум м арны й эф ф ек т  б у д е т  не экзотерм ическим  
( Д Н = — 82,9  <кДж), а эндотерм ическим  ( Д Н = + 2 4 7 ,4  к Д ж ) . Э то о зн а 
чает, что при гипергенном  р азл ож ен и и  о р т ок л аза  на каолинит и кварц  
п р оц есс  идет с н акоплением  энергии в осадоч н ы х обр азов ан и я х . К ста
ти, п р оц есс каолинитизации  м ож ет  протекать и б е з  содействия С 0 2, а 
п од  растворяю щ им  воздей ствием  воды, к оторая всегда  частично д и с с о 
ц и и р овал а на Н + и О Н - , причем на ди ссоц и ац и ю  воды  в воде р а с х о д у 
ется  тепловая энергия ок р уж аю щ ей  среды , р авная 56,5 к Д ж /м о л ь .

О дн ако идея о б  эндотерм ичности  м етам орф и ческ ого  п р оц есса  р а з 
вивается , и дел а ется  общ ий вывод: «Таким о б р а зо м , процессы  м етам ор 
ф изм а с  п р еобл адаю щ и м и  реакциям и д еги др атац и и  и д ек а р б о н а т и за -  
ции тр ебую т огром ной затраты  энергии, генерац и я которой свя зан а  ли
б о  с воздей ствием  м агм атических тел, л и бо  с п ериодом  ск ладчатости  
и ор оген еза  при активном воздействии  вы соких тем п ератур  и давл ен и й»  
(с . 19 ). Э том у вы воду п редш ествую т д в е  реакции: 1) обр азов ан и я  о р 
т о к л а за  при воздей ствии  насы щ енны х калием  растворов на см есь гид- 
раргиллита и кварца, 2 ) обр азов ан и я  си л л им ан ита за  счет  того ж е  
гидрарги лли та и кварца. О бе реакции заи м ствован ы  у  Д . С. К орж и н - 
ского [6 ]  с той лиш ь разн и ц ей , что ор ток л аз и м ен овался адуляр ом :

2 ( К О Н  • 2 Н 20 )  +  А120 3 • ЗН 20  +  6 S  Ю 2 +  15,1 к Д ж  =

» =  к 20  • А120 3 • 6 S i 0 2 +  Н 20  ( ж ) ; (1 )
А120 з • З Н 20  +  S i 0 2 =  A l2S i 0 5 +  ЗН 20  ( ж ) + 4 4 ,8  к Д ж . (2 )

Е сли первая реакция эн дотер м и ч еск ая , то вторая экзотер м и ческ ая , 
причем экзотерм ический  эф ф ек т реакции (2 ) в 3 р а за  больш е при м а с
с е  вещ ества, прим ерно в 4 р а за  меньш ей. Э то значит, что эк зотер м и ч е
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ский эф ф ек т  второй реакции перекры вает первый. О тсю да  сл едует , что 
дл я  вы вода о б  «огром ны х за т р а т а х  энергии на п роц есс м етам ор ф и зм а  
в целом » оснований  нет. В дей стви тел ьн ости  ж е  с обосн ован и ем  этого  
вы вода д е л о  обстои т  много х у ж е , в чем н етрудно б у д е т  убеди ться  из 
н и ж есл едую щ его . Д . С. К орж инский  [6 ]  кроме реакции ( 1 ) ,  которая, 
как и реакция ( 2 ) ,  не со п р о в о ж д а ет ся  цифровы ми данны м и Д Н -эн- 
тальпий к а ж д о го  участвую щ его в них соединения, приводит аналогич
ную  реакцию  ( 1 ) ,  соп р ов ож даю щ ую ся  такими данны м и, зам ен я я  в ней  
лиш ь А120 3• З Н 20  —  гидрарги лли т на А120 3 • S i 0 2* —  дистен:

2(К О Н  - 2Н 20 )  +  А120 3 • S i 0 2 +  5 S i0 2 +  3 3 ,9к Д ж  =
— 2099,7 +  ( -  2584,4) +  (4359,7)

=  К20  • А12Оз • 6 S i0 2 +  5Н 20  ( ж ) (3)
— 7579,2 + ( — 1012,2),

отк уда  и был получен  эндотерм ич ески й  эф ф ек т в 33,9  к Д ж . Н о ещ е в 
ответной статье на критику Д . С. К орж инским  гипотезы  аккум уляции  
[1 1 ] бы ла п ок азан а  некорректность р я д а  цифр, особен н о  дл я  адул яр а , 
заи м ствованны х из справочника Э. Ф. Б рицке и др . [ 3 ] ,  в который не 
внесена поправка в Д Н  а д ул я р а  при использовании иной величины  
Д Н  S i 0 2 в справочнике, чем в первоисточнике, отк уда заи м ствован о  
зн ач ен и е Д Н  д л я  адул яр а . К стати , Д . С. К орж инский [6 ]  в о б о сн о в а 
нии своей трактовки принципа Л е  Ш ател ье, якобы  тр ебую щ его  вообщ е  
эндотерм ичности  обр азов ан и я  силикатов , возникаю щ их в усл ови ях  по
выш енных тем п ер атур , приводит д а ж е  реакцию

M g O  +  S i 0 2+ 2 8 ,9  K f l j K = M g S i0 3. (4 )

О днако у ж е  с 1948 г. из прям ого эк сп ер и м ен та известно, что о б р а зо в а 
ние клиноэнстатита соп р ов ож д ает ся  экзотерм ическим  эф ф ектом  в
36,4 к Д ж . Э ти сведен и я  давн о  в о ш л и 'в  справочники [5 , 16].

А вторам , п р е ж д е  чем вы ступать с весьм а ответственны м и у т в ер ж 
дениям и об  эндотер м и ч еск и х  п р оц ессах  при м етам ор ф и зм е, по сути  
диссонирую щ им и со справедливы м  утв ер ж ден и ем , что осадочн ы е тол 
щи «по своей  п р и р оде... являю тся основны м  носителем  огром ны х за п а 
сов солнечной энерги и » (с. 9 ) ,  сл ед о в а л о  бы проверить п ерепи сы вае
м ое, им ею щ ее четвертьвековую  давн ость , т. е. пересчитать реакции (1 )  
и (2 ) хотя бы по справочнику И. К. К арпова и др . [5 ]  или по справоч
нику Г. Б. Н аум ов а  и др . [1 6 ] . В н азванны х справочниках, к с о ж а л е 
нию, нет значения Д Н  дл я  К 0 Н - 2 Н 20 ,  но они могли взять цифры  
Д . С. К орж и н ск ого или, лучш е, Ф. Д . Р осси н и  и др . [2 6 ] . П ри проверке  
реакции (1 ) об н а р у ж и л ся  бы р яд н есов п адаю щ и х цифр. П одстав л яя  
их в реакцию  (1 ) (зн ач ен и е Д Н  в к Д ж  по К арпову и д р .) ,  наприм ер в 
строк у А, а по Н аум ов у  и други м  —  в стр ок у Б, авторы наш ли бы, что 
эта  реакция вовсе не эндотерм ическая:

2 (К О Н * 2 Н 20 )  +  А120 3 • З Н 20  +  6 S i 0 2->- 

-> К » 0 -А 1 20 3-6 8 Ю 2'+ 8 Н 20  (ж ) + Q ;

А  2 ( — 1051,5) +  (— 2558 ,9 ) + 6 ( — 9 11 ,3 ) = 2 ( — 3985 ,9 ) + 8 ( — 2 8 5 ,9 ) +  
Н" 128,9 j

Б 2 ( — 1051,5) +  (— 2 5 9 0 ,2 ) + 6 ( — 9 1 1 ,3 ) = 2 ( — 3 9 5 3 ,2 ) + 8 ( — 2 8 5 ,9 ) +  
+  35,2.

И так , энергетический  эф ф ек т реакции  (1 ) отчетливо эк зотер м и ч е
ский в п р ед ел а х  128,9— 35,2 к Д ж . Р а н е е  вопреки расчетам  Д . С. К ор 
жинского,^ считавш его реакцию  (1 ) эндотерм ич еской  в 15,1 к Д ж , энер-  
гетический эф ф ек т был оп р едел ен  как экзотерм ический  в п р едел ах  
* '4 ,9  61 ,9  к Д ж  [ И ] .  Е сли аналогичную  оп ерацию  произвести  с р еак 
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цией ( 2 ) ,  то в основном  и з-за  резкого различия значения Д Н , п р иводи
м ого в разны х сп равочн и к ах дл я  си ллим анита, рассчиты ваем ы й эф ф ек т  
м ож ет  быть как экзотерм и ческ им  и д а ж е  значительно больш им, чем у  
Д . С. К орж инского, так  и эндотерм ическим , что удивит П . П. Т и м оф ее
ва и А . В . Щ ер баков а. У^И. К. К арпова и его соавторов д л я  Д Н  си л л и 
м анита приводятся числа — 2716,3; — 2767 ,6  и р яд др уги х , реакция (2) 
б у д ет  экзотерм и ческ ой  с эф ф ектом  87 ,9  и д а ж е  138,9 к Д ж . У Г. Б. Н а у 
м ова и соавторов у к а за н о  значение — 2590 ,3  к Д ж , и в дан ном  
сл уч ае реакция б у д ет  эн дотер м ич еской  с эф ф ек том  в 54,4  к Д ж . П о л у 
чается это  потом у, что приводимы е в сп равочн и к ах сведен ия , и сп ол ь зу 
ю щ ие сам ы е различны е источники, д а л ек о  не всегда  согласованы . Н а 
пример, число Д Н  д л я  силлим анита у  Н аум ов а  и др уги х  равно  
— 2590 ,3  к Д ж . О но, н есом ненно, значительно за н и ж ен о , поскольку не с о 
гл асован о  с 2 Д Н  А120 3=  — 1670,1 и S i 0 2= — 911,4 , составляю щ ей  
— 2587 ,5  к Д ж . В ы ходит, что энергия обр азов ан и я  силлим анита из ок ис
лов равняется всего 2 ,76  к Д ж , т. е. он а  м ного м еньш е, чем средн яя  в е
личина сил В а н -Д ер -В а а л ь с а , у дер ж и в аю щ и х м олекулярны е со е д и н е 
ния. А  силлим анит —  соеди нен и е, устой чивое при т ем п ер атур ах  выше 
1000° С. Д а ж е  в ги драрги лли те Д Н  из окислов составл я ет  57,8  к Д ж . 
П о эт о м у  реакция (2) экзотер м и ческ ая , но это т  эф ф ек т м ож ет  быть и 
больш е 44,8  к Д ж .

Д л я  п одтвер ж ден и я  приведенного обр ати м ся  к н аи бол ее  сов р ем ен 
ном у справочнику В. А . Р я би н а  и др . [2 2 ] ,  в котором  тер м оди н ам и ч е
ские дан ны е вы раж ены  в к и л одж оул я х . И сп ол ь зуя  приведенны е зн а ч е
ния Д Н , найдем , что о б су ж д а в ш и еся  реакции  (1 ) и ( 3 ) ,  ведущ и е к о б 
р азов ан и ю  ор ток л аза , являю тся отчетливо экзотерм и ческ им и  и именно  
реакция (1) и дет с вы делением  энергии, равной 235 ,6  к Д ж , а реакция  
(3 ) —  с вы делением  энергии  в 278 ,6  к Д ж . Э то значит, что р а зл о ж ен и е  
о р т ок л аза  на дн евн ой  поверхности  м о ж ет  п рои сходи ть лиш ь с п огл о
щ ением  энергии ее аккум уляции. Р еак ц и я  ж е  (2 ) ,  н аобор от , вопреки  
расч етам  Д . С. К ор ж и н ск ого  и со о б р а ж ен и я м  об  усл ови ях устой ч иво
сти гиббси та и си ллим ан ита рассчиты вается как эндотер м и ч еск ая  с э ф 
ф ектом  43,02 к Д ж .

В се  ск азан н ое сви детел ьствует о том , что при реш ении проблем ы  
энергетики зоны  м етам ор ф и зм а н ельзя к ней п одходи ть  с легкостью  
аргум ентации , с которой подош ли авторы , п о-видим ом у, зав ор ож ен н ы е  
авторитетом  Д . С. К орж и н ск ого , и у тв ер ж д ат ь , что процессы  м етам ор 
ф изм а «тр ебую т огром ной затраты  энергии». Н ао б о р о т , есть серьезн ы е  
основания для проти воп ол ож н ого у тв ер ж ден и я , что ак кум улированная  
солнечная энергия при о са д к о о б р а зу ю щ и х  п р оц ессах , частично о т р а б о 
танная при литиф икации и о св о б о ж д ен н а я  в окислительно-восстанови-  
гельны х п р оц ессах  при д и а ген езе  и к атаген езе , остается  и п р о д о л ж а ет  
дей ствовать  в м етам ор ф оген ны х п р о ц есса х  [1 , 9, 3 0 ] . О на д ей ств ует  
н ар я ду  с другим и источникам и, в том числе р ади огенн ой  и д и н ам и ч е
ской энергии —  дав л ен и я  и тектонических дви ж ен и й , за  счет которы х, 
в озм ож н о , п р ои сходи т и м агм ообр азов ан и е и гранитизация [2 , 10, 18, 
23, 2 5 ] . Д а  и сам  тек тоген ез м ож ет  оп р едел я ть ся  этой  энерги ей  [9 ] .

Д л я  больш ей ясности  и точности н ео б х о д и м о  зам етить , что п роц есс  
собственно д еги др атац и и  и дек ар бон и ти зац и и  всл едствие вы соких з н а 
чений энтропий га зо о б р а зн ы х  Н 20  и С 0 2, н есом ненно, тр еб у ет  затраты  
значительной энергии , т. е. является эндотерм ич ески м . Н о суть воп р о
са в том , за  счет каких энергетических источников он осущ ествл я ется , 
в каком  состоянии отщ еп ляю щ и еся Н 20  и С 0 2 н аходятся  на гл убин ах. 
Н ап р и м ер , совм естно они д а д у т  Н 2С 0 3, причем реакция эк зотер м и ч е
ская, равная при близительно 21 к Д ж . Н ак он ец , в аж н о иметь в виду, на 
каком  энергетическом  ур ов н е н аходятся  атом ы  и ионы, об р а зу ю щ и е  
осн ову состава и о б ъ ем а  исходны х м ин ералов  и п ород, которы е ф ор м и 
рую тся при ум еренн ы х давл ен и ях , но при повы ш енны х тем п ер атур ах .
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В усл ови ях  относительно вы соких тем п ератур  м огут быть устойчивы ми  
только соеди нен и я с высокой энерги ей  связи  их строительны х единиц, 
ф ик си р ую щ ей ся , наприм ер, значительной  величиной Д Н  из окислов, если  
речь идет о к ислородны х соеди н ен и ях . Т акие соеди нен и я (но не п р оц ес
сы, в целом  их д аю щ и е) всегда  относительно экзотерм ичны .

В п осл ед н ее  врем я п оказано [13 , 14 ], что в кр уговор оте вещ ества  
вер хн и х обол оч ек  Зем л и , начиная с верхней  мантии, поглощ ение эн ер 
гии вещ еством , т. е. превращ ение кинетической энергии в потенциаль
ную , и дет не только в зон е  ги п ер ген еза  (а  здесь  это  л уч истая  энерги я) 
с  о св о б о ж д ен и ем  ее  (вновь п ер еход  в кинетическую  в зо н а х  л и тогенеза  
и м ет а м о р ф и зм а ), но и в гл убок и х  зо н а х  зем ной  коры и верхней  м ан 
тии. В п осл едн ем  сл уч ае п роц есс п р отек ает под дей стви ем  вы соких д а в 
лений и повы ш енны х тем п ер атур , приводящ их к о б р азов ан и ю  бол ее  
плотны х соеди нен и й , чем соеди нен и я, сл агаю щ и е обы чны е м агм атоген- 
ные и м етам орф и ческ и е горны е породы  —  гранитоиды , габброи ды  
и т. п. О б р а зо в а н и е  таких (б о л е е  плотны х) соединений  во м ногих с л у 
ч аях соп р о в о ж д а ет ся  значительны м  эндотерм ическим  эф ф ек том . П р о 
стейш им прим ером  м ож ет  сл уж и ть  превращ ение S i 0 2-KBapna с плот
ностью  2 ,6 5  г /см 3 и Д Н = 9 1 1 ,3  к Д ж  в стиш овит с плотностью  4 ,35  г /см 3 
и Д Н = 8 6 1 ,9  к Д ж , сл едовател ь н о , с эндотерм ическим  эф ф ектом  в
49 ,4  к Д ж . П ри этом , как ни п ар адок сал ь н о , м еж атом н ы е расстояния  
S i— О при взаим н ом  возрастан ии  их координационны х чисел  увеличи
ваю тся б о л е е  чем на 0 ,1 5 - 10-8 см . И  это  хар ак тер н о  д л я  всех  о б р а зу ю 
щ ихся в гл уби н ах  б о л ее  плотны х соединений. К стати, и м ногие гипер
генны е м инералы , особен н о  со д ер ж а щ и е  А1, им ею т плотность укладки  
атом ов б о л ее  вы сокую , чем м инералы , из вещ ества которы х они возни 
каю т. П ритом  м еж атом н ы е расстояни я А1— О у гипергенны х м ин ер а
лов в соответствии с больш ими их «координационными числам и тож е  
больш е, чем у  эндогенны х.

В о о б щ е сл ед у ет  ск азать , что в вер хн и х обол оч к ах  З ем л и , а именно  
м е ж д у  зон ам и  гип ер ген еза , л и тоген еза , норм ального м етам ор ф оген еза  
и глубоким и зон ам и  зем ной  коры и верхней  мантии, хар ак тер и зую щ и 
мися вы сокими давл ен и ям и, а т а к ж е  непреры вной ви бр ац ией  под д е й 
ствием сейсм и ческ их и тектонических сил [4 , 2 6 ] , сущ еств ует  эн ер ге
тическая инверсия. В первой и третьей  зо н а х  кинетическая энергия (л у 
чистая в первой и ди нам и ческ ая , оп р едел я ем ая  давл ен и ем  и тектониче
скими силам и в п осл едн ей ) п р евр ащ ается  в потенциальную , а в средней  
зон е п рои сходи т обратны й п роц есс —  превращ ение потенциальной эн е р 
гии в кинетическую  [13 , 14]. В р а бот е, к сож ал ен и ю , и м еется  ряд н ед о 
статков, видим о, корректурного п рои схож ден и я . И з их числа отм етим  
лиш ь, что в табл и ц е (с. 11) 7-я  реакция свер ху

2An -f- 2Н20 + С 0 2= Ka +  4Q  -Ь СаСОз
д о л ж н а  быть

А п +  2 Н 20 = К а  СаСОз.

В зак л ю чен и е сл ед у ет  отм етить, что статья П . П . Т и м оф еева и 
А. В. Щ ер бак ов а , подни м аю щ ая весьм а в аж н ую  п р обл ем у  источников  
энергии геохим и ческ их п роцессов в зем н ой  коре и отм ечаю щ ая р еш аю 
щ ую  роль солнечной энергии в п р еобр азов ан и и  вещ ества, из которого  
ф орм и рую тся  осадк и , ак кум ул и р ую щ и е эт у  энергию  и пер еносящ ие ее  
в глубины  зем н ой  коры, за сл у ж и в а ет  больш ого внимания. В а ж н о , что 
авторы освещ аю т р яд  конкретны х явлений, оп р едел яем ы х этой  эн ер ги 
ей ,—  процессы  литиф икации, терм и ческ ие аном алии и д р . Таким  о б р а 
зом , вносится несом ненны й вк лад в п озн ани е геоэнергетики. К  с о ж а 
лению , р ассм атр и вая  м етам орф оген ны е процессы , авторы  пош ли за  
Д .  С. К орж инским , не обратив  вним ания на наш у статью  [1 1 ] ,  п о д р о б 
но отвечаю щ ую  на критику Д . С. К орж инским  [6 ]  гипотезы  ак к ум ул я
ции. Они не обр ати л и  внимания и на незави сим о вы сказы ваем ы е Сол-
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лом  и деи  [3 0 ] и небол ьш ую  ди скусси ю  по эт о м у  п оводу [2 8 ] . В отв ете  
на критику Д . С. К ор ж и н ск ом у [ И ]  бы ла п ок азан а  ош ибочность р я д а  
приводим ы х им аргум ен тов , в частности  по терм охим ическим  расч етам  
некоторы х важ ней ш и х реакций, которы е, как считается, п р ои сходя т  в 
зем н ой  коре при п р оц ессах  м етам ор ф и зм а. А вторы , не проверив, хотя  
бы по цити руем ом у ими справочнику [ 5 ] ,  заи м ствован н ы е у  Д . С. Кор- 
ж и н ск ого  тер м охим ические реакции, приводят их как важ н ей ш и е ар гу 
менты, м олчаливо и полностью  отк азы ваю тся  от возм ож н ой  роли ак
кум улированной  солнечной  энергии в п р оц ессах  м етам ор ф и зм а, считая, 
что на эти  процессы  тр ебую тся  огром ны е количества энергии  эн д о ген 
ного п р ои схож ден и я . В р езул ь тате правильны й п одход  к энер гетик е  
геохим ических п роц ессов  кончается на стади и  л и тоген еза  и не р а сп р о 
стр ан яется  на явления м етам ор ф и зм а. О н зам ен я ется  п р оти воп ол ож 
ным п одходом , логически не увязанны м  с п одходом  к энергетик е, вклю 
чая стади ю  к атаген еза . О дн ако правильное поним ание энергетики  ме- 
там орф огенны х п р оц ессов  откры вает и правильное п р едставл ен и е о  
«ж и зн и »  зем ной  коры в ц ел ом , п р оц ессах  м играции хим ических эл е м е н 
тов, усл ови ях их концентрации и р ассеян и я, т. е. о ф орм ировании  м н о
гих видов м естор ож ден и й  полезны х ископаем ы х, их м ест он ахож ден и и , 
что составл я ет основн ую  цель всех  геологических и сследований . П оп ут
но зам ети м , что поскольку в п осл ед н ее  врем я в геологических и ссл ед о 
ваниях все ш ире и спол ьзуется  терм одинам ический  ан ализ, которы й в 
конкретном  плане не м о ж ет  не опираться на терм охим ические констан 
ты, о чем сви детел ьствую т хотя бы сп ециально вы пускаем ы е дл я  гео 
логов справочники [5 , 1 6 ], то приведенны й выше р азбор  некоторы х кон
кретны х реакций, как и в статье [1 1 ] , и м еет м етоди ческ ое значение. 
О но подчерк и вает н еобходи м ость  остор ож н ого  и обосн ован н ого  и споль
зов ан и я  тех или иных дан ны х из справочников, являю щ ихся во м ногих  
м естах  неточны ми.
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л и т о л о г и я
И ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ

№ 4, 1 9 8 1 г.

У Д К  550.41 :5 5 1 .3 (5 7 5 .1 )

ЭНЕРГЕТИЧЕСКИЙ ЭФФЕКТ ТЕРМИЧЕСКОЙ 
АНОМАЛИИ ЯНГАНТАУ

ДОЛЬНИКОВ В. А., ЗВЕРЕВ В. П.

Изучен минеральный состав исходных и термальноизмененных пород 
термоаномалии Янгантау. Выделены разности «выгоревших» и потен
циально способных к горению углистых мергелей, что позволило оценить 
возраст и энергетические ресурсы месторождения. Перспектива существо
вания термоаномалии оценивается в 150 лет.

Н а и б о л ее  характерны е экзоген н ы е аном альны е проявления в верхних  
ч а ст я х  зем н ой  коры связаны  с окислением  в зо н е  гип ер ген еза  крупны х  
ск опл ен и й  органического вещ ества [9, 10]. С реди  них н аи бол ее  и звестн а  
л о к а л ь н а я  тер м оан ом ал и я Я нган тау в Б аш кирии. О на бы ла откры та  
ещ е П . С. П ал л асом  в 1770 г. и п оздн ее  и зуч ал ась  В. В. Ш тильм арком  
111], Г. Ф. П илипенко [7], Л . С. Б ж ези н ск ой  (1978  г.) и другим и и с сл е д о 
вателям и . Н аш ей  за д а ч ей  бы ло окончательное реш ение вопроса ген е
з и с а  терм оан ом али и , оценка энергетического эф ф ек т а  окисления о р га 
нического вещ ества, а т а к ж е изучение м инеральны х п р еобр азован и й  в 
п о р о д а х  под воздей ствием  вы соких тем п ер атур .

Г ора Я н ган тау р а сп о л о ж ен а  в П р едур ал ьск ом  краевом  прогибе, на 
ю ж н ой  окраине Ю рю зано-С ы лвенской  деп р есси и , сл ож ен н ой  толщ ей  
терр игенны х п ор од перм ского возр аста . В н епоср едственн ой  бли зости  
н аходи т ся  зона сочленения деп р есси и  с К ар атауск и м  м ассивом . О б р а 
зо в а н н а я  в р езул ьтате эр ози и  гора им еет плоскую  верш ину и пологие  
склоны , за  исклю чением  ю ж н ого, который круто, в подош венной части  
обры ви сто, сп уск ается  к р у сл у  р. Ю рю зань и является ее коренны м б е 
регом . О тносительная вы сота горы 160 м (ф иг. 1 ). В ю го-восточной  
части  Я нгантау, в непоср едственн ой  бл и зости  от обры вистого ск лона, к 
е е  верш ине приурочено несколько вы ходов природны х газов  с т ем п ер а
тур ой  д о  150° С. С остав газов  относительно атм осф ер н ого  в о зд у х а  им еет  
н есколько повы ш енное (д о  15% ) со д ер ж а н и е  С 0 2 (табл . 1 ). Г ора сл о 
ж е н а  углисты ми м ергелям и с прослоям и углисты х известняков, получив
ш ими н азван и е ян ган тауск ой  свиты ( Р 4а j a n ) .  М ощ ность ее  2 5 0 — 3 5 0 м . 
З а  п р едел ам и  проф иля, и зо б р а ж ен н о го  на фиг. 2, она испы ты вает резк и е  
ф аци ал ьн ы е изм енения, п ер еходя  в глинисты е сланцы  с прослоям и п ес
чаников. Я н ган тауск ая  свита п одсти л ается  песч ан о-сланц евой  толщ ей  
бал ьзяк ск ой  свиты (вне г. Я н гантау) и п ерекры вается м ергелям и, и з
вестнякам и и глинисты ми сл ан ц ам и  тан дак ской  свиты ( P ta tn ) , за л е г а ю 
щ ей в в и де «наш лепки» в ю го-восточной части  горы. П ороды  им ею т п а
д ен и е  на ю го-восток  130° п од  углом  20°. Они интенсивно рассланцованы , 
а непосредственн о в п р ед ел а х  тер м оан ом ал и и  им ею т повы ш енную  тр е
щ иноватость, связан ную  с зон ой  др обл ен и я .

Н али чи е ск важ ин п озволи ло выявить в р а зр езе  вы сокотем п ератур
н ое «ядр о» (фиг. 2 ) .  Н аивы сш ая тем п ер атур а  378° С бы ла заф и к си р о
ван а  в ск важ и н е 5-у  на гл уби н е 80 м. В се скваж ины  вскры ваю т м ощ ную
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Фиг. 1. Схема участка термоаномалии г. Янгантау 
1 — номера скважин; 2  — места выходов термальных газов; 3  — зона дробления пород;

4  — выходы выгоревших пород; 5 — изогипсы

(д о  160 м) зо н у  аэрации . О тсутствие грунтовы х вод о бусл ов л ен о  вы со
кой трещ иноватостью  пород. П ром ы вочная ж идк ость  во всех  ск важ и н ах  
полностью  поглощ ается. В м естах  вы ходов сезонны х источников о тм е
ч аю тся  натеки арагонита, что сви детел ьствует об  идущ ем  п роц ессе вы
щ елачивания к арбонатны х п ород. Таким  о б р азом , породы  г. Я нгантау  
полностью  н аходя тся  в зо н е  аэр ац ии , что обесп еч и в ает  относительно  
св о б о д н у ю  циркуляцию  в о зд у х а  и просачивание атм осф ерн ы х осадк ов  
в глубь горы. И зучены  главны м о б р а зо м  породы  верхней  части янганта- 
уской  свиты и низы тан дак ской , сл агаю щ и е гору н епоср едствен н о  в зон е  
тер м оан ом ал и и . В о б н а ж ен и я х  вы дел яется  несколько основны х типов  
пород: 1) м ергели черны е, углисты е, в той или иной степени окрем нен- 
ные, плотны е, м ассивны е с  раковисты м  излом ом  ( Р 4а j a n ) .  Э та р а з 
ность п ор од  п р ео б л а д а ет  в янган тауск ой  свите; 2) м ергели  черны е, угл и 
сты е, в больш инстве хрупкие, ч асто  ры хлые, тонкопористы е ( Р 4а ja n ) ,  
им ею т подчиненное р асп ростран ен ие; 3 ) м ергели белы е, светло-серы е, 
бл едн о-р озовы е, хрупкие, звонк и е ( Р 4а ja n );  их вы ходы  о б р а зу ю т  о т 
дельны е гривки; по простиранию  они п ер еходят в черны е, хрупкие м ер 
гели, причем п ер еход  из одной  р азн ости  в др угую  п р ои сходи т в интерва-

Т а б л и ц а  1

Состав терм альны х газов  Я нгантау , по [12]

Ингредиент
Газы, %

поверхностные
струи глубинные струи атмосферный

воздух

Н20 0 ,5 —10,7 Не опр.
с о 2 0 ,2 - 5 ,0 11—15 0,09
о 2 20,6—15,8 3 ,3—0,0 20,95
N2 и другие газы 7 8 ,7 -6 9 ,3 0 85,7—85,0 78,96
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Фиг. 2. Схематический профиль участка термоаномалии г. Янгантау по линии I—I 
/ — окремненные разности углистых мергелей; 2  —  хрупкие разности углистых мерге
лей; 3  — выгоревшие мергели; 4  — породы тандакской свиты; 5  — изотермы; 6  — зона 

дробления пород; 7 — уровень грунтовых вод



Таблица 2
Результаты  эксперимента по прокаливанию  пород Я н ган тау

Мергель
Температура я время прокаливания

250°С, 2 ч 400°С, 4 ч 550°С, 6 ч

Черный, 
углистый, 
хрупкий 
Pia jan]

Выгорание углистого 
вещества на глубину 5 мм. 
Выгоревшая часть светло
серого цвета

Полное выгорание уг
листого вещества. Полное 
осветление породы

Мергель белый, 
хрупкий, звонкий

Черный, 
углистый, 
окремненный, 
Р ха jan

Без изменения Выгорание углистого 
вещества на глубину менее 
1 мм. Выгоревшая часть 
светло-серого цвета

Выгорание углис
того вещества на глу
бину 2—3 мм. Выгорев
шая часть светло-серо
го цвета

Коричне
вато-бурый 
Рх atn

» Некоторое осветление 
мергеля

Мергель серовато
красный

Таблица 3
С остав органического вещ ества  пород Я н ган тау  

(по А. И. К оню хову, Ю. И. К орчагиной , Е. М. К артош ин ой  и др., 1978 г .)

Мергель Место
отбора

Н. о. в 10%-ной 
НС1, %

Содержание в породе, 
%

Элементарный состав 
ХБ, %

Содержание 
битумоида в 
расчете на
Сорг» %

С0рГ | ХБ ДСББ С н о++ ХБ ДСББ

Черный, уг
листый

Обнаже
ние

58,30 10,73 0,004 0,002 77,95 11,62 10,43 0,04 0,02

Черный, уг
листый

Скв. К-5 
44—49 м 37,90 5,40 0,034 0,025 83,12 8,47 8,41 0,63 0,46

Темно-серый Скв. 23 
20—30 м 30,45 0,83 0,228 0,03 82,40 7,17 10,73 27,5 3,6

~Серый Скв. 23 
54—61 м 28,23 0,14 0,008 0,005 80,15 11,50 8,35 5,7 3,6

Черный, уг
листый

Скв. 23 
73—76 м 43,60 5,55 0,48 0,15 80,91 6,60 12,49 8,7 0,2

л е  30— 40 см; 4 ) м ергели  светло-коричневы е, ж ел товато-коричневы е, б у 
рые, часто слоисты е ( Р 4а tn ) распространены  ш ироко; 5 ) мергели  
сер ов ат о-к р асн ы е, часто слоисты е ( Р 4а t n ) ,  встречаю тся в м естах  вы хо
д о в  терм альны х газов.

Д л я  оп р едел ен и я  сп особн ости  углистого  вещ ества к вы горанию  нами  
бы л п роведен  эксп ер и м ен т по прокаливанию  некоторы х типов пород  
(табл . 2 ) .  Он п ок азал , что белы е и красны е м ергели являю тся терм аль- 
ноизм ененны м и ан алогам и  соответствен н о м ергелей  черны х, углисты х и 
м ергел ей  светло-коричневы х. О крем ненны е углисты е м ергели  не склон
ны к горению  всл едств и е их плотной, сливной структуры . К расны й цвет  
о б усл ов л ен  п ер еходом  гидроокислов ж е л е з а  в окислы. С о д ер ж а н и е  Сорг 
в п ор одах  ян ган тауск ой  свиты дости гает , по наш им данны м , 12% , с о 
став л яя  в ср едн ем  5— 9% . У глистое вещ ество присутствует в тон к оди с
персной ф ор м е и р авн ом ерно р ассея н о  по всей м ассе породы . В м ер ге
л я х  тан дак ской  свиты количество Сорг не превы ш ает 1 %. С остав ор ган и 
ч еск о го  вещ ества п ор од  Я н ган тау п риведен  в табл . 3. О сновной карбо- 
л а т  п ор од —  кальцит. Он им еет преим ущ ественно хем оген н ое п р ои схож 
д е н и е , но п р и сутствует так ж е и органогенны й кальцит. Д о л о м и т  состав-
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Химический анализ пород горы Я нгантау

Мергель
и
Си
Ои

1
iи

о
8-

х
X
§

9 °
о

X
X
§

ои
О
53

то
н

о
<

о
£[L.

Черный окремнен- 7,80 23,71 2,69 0,94 0,03 21,15 31,51 0,25 4,06 1,24
ный

Черный хрупкий 5,31 25,89 3,37 3,54 0,22 23,05 27,93 0,25 3,40 2,47
Черный рыхлый 11,80 30,89 2,24 1,89 0,34 26,40 18,04 0,17 2,12 0,85
Белый (термальноиз-

мененная порода) Нет 28,58 3,23 2,52 0,19 12,05 40,04 0,24 5,01 2,59
Розовато-белый

(термальноизме-
ненная порода) » 32,76 1,79 1,59 0,20 12,05 33,40 0,21 2,73 1,07

Примечание. Силикатные СаО и MgO получены как разность между общим содержанием этих окислов*

л я ет  д о  10% общ ей  м ассы  к ар бонатов. С иликатная часть п р едставл ен а  
алевритовы м и зер н ам и  кварца и, в единичны х сл учаях, полевы х ш патов, 
а т а к ж е см еш анослойны м  м инералом  ги др осл ю да-м он тм ор и л л он и т с  
незначительны м  количеством  р а зб у х а ю щ и х  слоев. С од ер ж ан и е  сул ьф и 
д о в  в п ор одах  2 — 3% . Э то главным о б р а зо м  халькопирит и р еж е  пирит, 
р авн ом ерно рассеянны е по всей м ассе породы . Р азм ер ы  вы делений н е  
превы ш аю т 10— 15 мкм. В терм альн ои зм ен ен ны х м ергелях сульф иды  
отсутствую т. З д е с ь  н абл ю даю тся  скопления гидроокислов и окислов  
ж е л е з а  р азм ер ом  д о  0 ,5  мм. С одер ж ан и е их д о сти га ет  часто 5% и бол ее.

Х имический ан ал и з п ор од  г. Я нган тау п р оводи л ся  сл едую щ и м  о б р а 
зо м . О тдельно вы полнялся полный силикатны й ан ал из с оп р едел ен и ем  
Р 20 5, S 0 3, Бсульф, Сорг и карбонатны й ан ал и з из 10% -ной солянокислой  
вы тяж ки с оп р едел ени ем  н ерастворим ого остатк а  (н. о .) и полуторны х  
окислов R 20 3 (та б л . 4 ) .  Т акой ан ал из п озвол я ет выявить во всех  о б о ж 
ж ен н ы х п ор одах  больш ой избы ток С аО карб (д о  20% ) относительно С 0 2. 
Э то связан о , вероятно, с разр уш ен и ем  кальцита при терм альной  о б р а 
ботке пород и об р а зо в а н и ем  редкого м ин ер ал а —  извести , вст р еч ав ш и  
гося р ан ее  лиш ь в известковы х бл ок ах  п ор од, заклю ченны х в лаве. Р ен т 
геноструктурны м  ан ал и зом  вы явлено присутствие в тер м ал ьн ои зм ен ен 
ных п ор одах  больш ого количества ам орф н ого вещ ества и о тсут ств и е  
(и н огда  следы ) глинистого м инерала, что ук азы в ает  на его р азр уш ен и е. 
П ри р азр уш ении  о б р а зу ю т ся  легкорастворим ы е ам орф ны е компоненты . 
Э то приводит к к а ж у щ ем у ся  увеличению  (от  < 1  д о  12% ) в о б о ж ж е н 
ных п ор одах  со д ер ж а н и я  полуторны х окислов в р езул ь тате растворения  
в 10% -ной НС1 п родуктов разр уш ен и я и п осл едую щ его  их о са ж д ен и я  
ам м иаком  при оп р едел ен и и  величины R 20 3. П о этом у  в тер м ал ьн ои зм е
ненны х п ор одах  о б щ ее  с о д ер ж а н и е  обы чно нерастворим ы х в 10% -ной  
НС1 ком понентов при оп р едел ени и  концентрации к аж дого  из них в о т 
дел ьн ости  (и д а ж е  с о д ер ж а н и е  отдельно взятого  к р ем н езем а) зн ач и 
тельно превы ш ает величину н. о. В зон е  терм ал ьн ои зм ен ен ны х п ор од  о т 
м ечаю тся н овообр азов ан и я  в виде п рож илок  и налетов гипса и кальцита. 
Гипс о б р а зу ет ся  в р езул ь тате  окисления сул ьф и дов  и дал ьн ей ш его в за и 
м одействия сул ьф ата с кальцием , м обилизованны м  при разр уш ении  
карбон атов . Ж е л е зо  сул ьф идов  при этом  связы вается  в гитроокислы . 
К а  пластинах терм альн ои зм ен ен ны х белы х м ергелей  в виде н ал етов  
толщ иной до  2 мм впервы е в подобны х усл ови ях  встречен редкий м ине
рал таум аси т (C a 3H 2[ C 0 3| S 0 4| S i 0 3]- 1 3 Н 20 ) ,  диагностированны й рент
геновским  м етодом  (A S T M  13-156). Д о  этого  его н аходили  в контактах, 
траппов с известнякам и.
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Таблица 4

О
(L,

0
1

о
я2

о
ь?

+о
X

1оо*X О
Си $

*
} П

.п
.п

.

Су
м

м
а

6
X

\о«
О*яи

о
оГ

0,97 0,03 0,42 0,84 2,37 0,70 0,06 0,02 0,2 0,96 99,95 39,60 0,26 0,76

0,15 0,03 0,42 0,94 1,08 1,46 0,03 0,16 0,30 0,20 100,20 36,34 0,63 0,22
0,24 0,01 0,40 0,61 1,45 0,55 0,04 0,30 0,61 1,21 100,16 23,50 0,20 0,46

0,14 0,03 0,34 1,06 2,12 1,58 0,07 0,57 Нет — 100,36 37,88 17,72 12,12

0,24 0,03 0,42 0,26 5,30 6,14 0,04 0,99 « — 100,22 27,44 19,90 10,02

в породе и карбонатах. Величина MgOCIUIHK условна, поскольку она лежит в пределах ошибки метода.

Причины возникновения термоаномалии г. Янгантау. П р ед л а га л и сь  
различны е гипотезы  д л я  объ ясн ен и я  ген ези са  этой  ан ом алии . Авторы  
н аи бол ее  и звестны х из них считаю т причинами возникновения аном алии  
окисление органического вещ ества п ор од  [11] или гл уби н н ое тепло, свя
за н н о е  с б л и зл еж ащ и м  р азл ом ом , ограничиваю щ им  К ар атауск и й  м а с 
сив. В табл . 5 приведены  дан ны е о концентрациях и изотоп н ом  состав е  
Н е и Аг в г а за х  Я нгантау, сви детел ьствую щ и е о том , что инертны е ком 
поненты  газов  им ею т оп р едел ен н о  атм осф ер н ое п р ои схож ден и е, н езн ачи 
тельную  д о б а в к у  составл я ет  радиогенны й коровы й гелий (отнош ение  
3Н е /4Н е чуть н и ж е атм о сф ер н о го ). К онцентрации и изотопны й состав  
аргона практически тож дествен н ы  н абл ю даю щ и м ся  в атм осф ер е. С клон
ность углей и углисты х п ород, а т а ц ж е  сульф идны х р у д  к са м о в о зго р а 
нию и звестн а дав н о . Б ольш ие п ож ар ы  на ур альских м еднок ол чедан н ы х  
рудн и ках н абл ю дал и сь  в сер ед и н е  30 -х  годов. В н астоя щ ее врем я гор я
щ ие угольны е м ест ор ож ден и я  известны , наприм ер, в С редн ей  А зии (Ф ан-  
Я гноб, А нгрен  и д р .) .  О тм ечена склонность к зн ач и тел ьн ом у сам он агр е
ванию  колчедан н о-пол и м етал л и ческ их р уд  м естор ож ден и й  Б ел ок ан ск ого  
р удного поля в А зер б а й д ж а н е . О чевидно, что п р оц ессу  сам ов озгор ан и я  
пр едш ествует п ер иод сам он агр еван и я  системы , после чего по дости ж ен и и  
некоторой критической тем п ературы  п р оисходит сам овозгор ан и е. Д л я  
идущ его таким о б р а зо м  п р оц есса  н еобходи м о  вы полнение сл едую щ и х  
общ и х условий: 1) вещ ество д о л ж н о  о б л ад ать  сп особн остью  достаточ н о  
бы стро окисляться при низких тем п ер атур ах; 2) отток  теп л а д о л ж ен  
быть н и ж е п ол учаем ого при окислении количества тепла —  в этом  с л у 
чае в озм ож н о  его накопление; 3) приток в озд у х а  д о л ж ен  быть д о с т а 
точным.

Таблица 5
С равнительны е данны е о концентрациях и изотопном составе  Н е и Аг в терм альны х 
га зах  г. Я нган тау  и других объектах  (по данны м В. Д. Н аливкина, Э. М. П расолова

и И. Н. Толстихина)

Объекты отбора газа H e+ N e. о/0 •Не/4Не* 10“ * Аг, % 4*Аг/3*Аг

г. Янгантау 0,004 0,93 0,906 295
Атмосфера Земли 
Глубинные газы юго-восточных

0,0023 1,4 0,936 296

районов Башкирии 0,05 0,01 0,006 600
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У словия сам овозгор ан и я  углей  и сульф идны х за л еж ей  ш ироко и зу 
чались А . А . Скочинским и М . 3 . М акаровы м  [8], В . С. В есел овск им  и 
Н . Д . А лексеевы м  [1], В. С. В еселовским  с соавтор ам и  [2, 3] и м ногими  
др уги м и  и ссл едов ател ям и . Главны е выводы из эти х р абот  сл едую щ и е. 
С п особн ость  вещ ества к бы стром у окислению  при низких тем п ер атур ах  
х ар ак тер и зует ся  его хим ической активностью  по отнош ению  к к исл ороду. 

П о к а за т е л ь  этой активности —  константа скорости  сорбции  к и сл ор ода , 
и зм ер я ем а я  в м л /г-ч  и оп р ед ел я ем а я  опытным путем . В настоящ ее врем я, 

ю днако, не вы яснена в достаточн ой  степени зав иси м ость  этой  константы  
от к аких-либо свойств угл ей , т. е. она м о ж ет  быть весьм а различной  дл я  
од н и х  и т ех  ж е  их п етрограф ически х типов. Д л я  углей  различны х м ест о 
р ож д ен и й  константа сорбц ии  к исл орода м о ж ет  м еняться в 10 р аз и бол ее  
[3], а дл я  р у д  сульф идны х м естор ож ден и й , н априм ер на Б елоканском  р у д 
ном  поле, по данны м  И см айы л ова Р . Т. и д р .,—  в 9 р аз. С корость сор бц ии  
к и сл ор ода  сущ ественно в о зр а ст а ет  при повыш ении концентрации кисло
р о д а  (притока в о з д у х а ) , степени  изм ельчения угля или сул ьф идов  (их  
д и сп ер сн о ст и ), а т а к ж е тем пературы . В есов ая  вл аж ность  пород (5 — 7% )  
соотв ет ств ует  н аи бол ее  вы сокой скорости  сор бц ии  к исл ор ода. П ри и зм е
нении влаж ности  п ор од  в ту  или иную  стор он у  константа скорости  резк о  
ум ен ьш ается .

В ероятн о, в некоторы х п р ед ел а х  величина со д ер ж а н и я  углистого  
вещ ества в п ороде сам а  по с е б е  не и гр ает р еш аю щ ей  роли в п р оц ессе  
сам овозгор ан и я . Г о р а зд о  б о л ее  важ ны  такие ф акторы , как хим ическая  
активность вещ ества по отнош ению  к к исл ор оду, его ди сперсн ость , а 
т а к ж е  сочетание геологоструктурны х условий, обеспеч и ваю щ и х д о с т а 
точны й приток в о зд у х а , теп л ои зол яц и ю  систем ы , вл аж ность . Гора Ян- 
ган т ау  —  исклю чительны й пример бл агопр иятного сочетания п ер еч и с
л ен н ы х ф акторов. Н а л о ж ен и е  зоны  д р обл ен и я  на значительно рассл ан -  
цованны е породы  об у сл о в л и в а ет  достаточны й приток в о зд у х а  и с в о б о д 
н ую  ф ильтрацию  м етеор н ы х.вод . У глистое вещ ество р авном ерно и тонко  
р ассея н о  по всей м ассе  породы . П р оц есс вы щ елачивания к ар бон атов  
о б есп еч и в а ет  вы сокую  пористость пород. В углисты е м ергели с го р а зд о  
больш ей  легкостью  проникаю т к ислород и вл ага , чем  в глинисты е с л а н 
цы и др . Т онкодисперсны е сульф иды , вероятно, в первую  оч ер едь  п о д 
вер гаю тся  окислению  и д а ю т  некоторое повы ш ение тем пературы , о т ч ег о  
сор бц и он н ая  сп особн ость  углистого  вещ ества т а к ж е  сущ ественно п овы 
ш ается . П о-ви ди м ом у, им енно таким благоприятны м  набором  ф акторов  
о б ъ я сн я ет ся  сущ ествован и е уникальной тер м оан ом ал и и  Я нгантау.

Возраст термоаномалии и перспективы ее сохранения. В первы е т ер 
м альны е явления на г. Я н ган тау  описаны , как ск а за н о  выше, ак адем и к ом  
П . С. П а л л асом  [ 6 ] .  С удя  по это м у  описанию , тем п ер атур а  вы ходов газов  
н а  поверхность в то врем я бы ла значительно выше тепереш ней. Н а наш  
взгл я д, эт о  не озн ач ает , что общ и е м асш табы  горения были ш ире. С корей  
всего  в связи  с пер ем ещ ен ием  очага горения в глубь горы газы  п р оходят  
теп ерь  больш ее р асстоя н и е д о  поверхности , что приводит к некоторой  
потер е тем пературы . В н астоящ ее врем я в р езул ь тате  бурен ия стан ови т
ся  возм ож ны м  оконтурить у ж е  вы горевш ую  зо н у  и зо н у  потенциально  
с п о с о б н у ю  выгореть. Э то п озвол я ет перейти к п одсчету  ресур сов  м ест о 
р ож д ен и я . З а  осн ову р асчетов бер ется  реакция окисления углистого в е
щ ества.

С - |-0 2 == СОг“|“393,7  к Д ж

К оличество теп ла Q, вы деливш ееся с н ачал а п ож ар а , м ож ет  быть 
п одсчи тан о:

Q = V p q c ,

г д е  V —  объ ем  вы горевш их п ород (5,9-10*° см 3);  р  —  плотность п ор од  
(2 ,7  г /см 3);  q —  тепловой  эф ф ек т от сгорания органического вещ ества  
(3 2 ,82  к Д ж /г );  с —  ср ед н ее  со д ер ж а н и е  в п ор оде  Сорг (7 % ). П о д сч и т а н 
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ное таким о б р а зо м  количество теп л а составл я ет  36,4 -1 0 10 к Д ж . И споль
зуя  величину вы носа теп л а на г. Я н ган тау —  58,2  кВт, полученную  
Г. Ф. П илипенко [7], и доп уск ая  постоянную  интенсивность горения, п о
л уч аем  в озр аст  тер м оан ом ал и и  200  лет, что хорош о со гл асует ся  с д а н 
ными П . С. П а л л а са  о начале п о ж а р а  на Я нгантау.

П одобн ы м  о б р а зо м  по количеству сохран ивш егося  в м асси ве г. Я н
гантау Сорг м огут быть подсчитаны  и ресурсы  м ест ор ож ден и я  тер м ал ь
ных газов, хотя за д а ч а  и п р едставл я ется  гор аздо  б о л ее  сл ож н ой  и з-за  
н еобходи м ости  введения значительны х допущ ений  [4, 5]. П олностью  
исклю чаю тся из расчета  окрем ненны е в той или иной степени  углисты е  
м ергели, поскольку их сп особн ость  к горению  при и м ею щ ихся  тем п ер а
тур ах  весьм а сом нительна. Н ео б х о д и м о  учитывать, что в п р оц ессе гор е
ния очаг п ер ем ещ ается  в глубь горы, что м о ж ет  привести к затр удн ен и ю  
в о зд у х о о б м ен а , а в конечном счете и к полном у зат ухан и ю . З о н а  в о з
м ож н ого горения поэтом у огран ичивается  м асш табам и  зоны  др обл ен и я  
пород. Э кзотерм ический  эф ф ек т окисления сульф идов вви ду низкого их  
со д ер ж а н и я  не учиты вается. А н ал и з керна скваж ин и п остроен ие соот
ветствую щ их р а зр езо в  дал и  в озм ож н ость  подсчитать об ъ ем  способны х к . 
горению  углисты х м ергелей . С учетом  вы ш еуказанны х доп ущ ени й  он  
составл я ет 4 ,4 - 1010 см 3. Н ар уш ен и е установивш егося равн овеси я  в п ро
ц ессе  горения м о ж ет  быть вы звано т а к ж е искусственны м  изм енением  
условий циркуляции в о зд у х а  в р езул ь тате  разведки  и эксп луатаци и  
м ест ор ож ден и я  (бур ен и е, искусственны й отвод тепла и т. п .) , но если  
п р едпол ож и ть, что м асш табы  и интенсивность горения остан утся  на том  
ж е  уровне, врем я сущ ествования тер м оан ом ал и и  г. Я н ган тау  оц ени ва
ется в 150 лет.
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РАДИОЛИЗ ПОДЗЕМНЫХ ВОД КАК МЕХАНИЗМ 
ГЕОХИМИЧЕСКОГО ПРЕВРАЩЕНИЯ ЭНЕРГИИ 

РАДИОАКТИВНОГО РАСПАДА В ОСАДОЧНЫХ ПОРОДАХ
ВОВК Я. Ф.

Статья посвящена проблемам радиолиза и их роли в энергетике слои
стой оболочки Земли.

В цикле работ , оп убликованны х в п осл ед н ее  врем я П . П . Т и м оф е
евым и А . В. Щ ербаковы м , много внимания у д ел ен о  развитию  геоэн ер ге-  
тической теории. В о б с у ж д а е м о й  в н астоящ ем  н ом ере ж у р н а л а  прог
рам м ной  статье ук азан н ы х авторов [23] на осн ове ф ундам ен тал ьн ы х п о
зиций естествозн ани я, бази р ую щ и хся  на за к о н е  сохр ан ен и я  энергии как  
общ ей  количественной меры  дви ж ен и я и взаим одей стви я всех  видов м а
терии, сф ор м ул и р ован а и рассм отр ен а в общ и х ч ер тах  п р обл ем а эн ер ге
тики исклю чительно в аж н ого  в геологии осадоч н ого  п роц есса . П р и м ен и 
тельно к осадоч н ом у п р оц ессу  этот  закон  к онкретизируется путем  вы
явления и ан ал иза  планетарны х источников энергии и м ехан и зм ов  ее  
превращ ений в* осадочн ы х п ор одах , а т а к ж е  соп р ов ож даю щ и х эти пре
вращ ен и я геохим ических эф ф ектов . С реди обш и рного круга проблем ны х  
вопросов, п ервоочередны х за д а ч  и м етодов и ссл едов ан и я  участия р азл и ч 
ных ви дов энергии в п р оц ессах  обр азов ан и я  и эволю ции вещ ественного  
состав а  осадочны х п ород, намеченны х к рассм отр ен ию  в ук азан н ой  с т а 
тье, отм ечается т а к ж е р ади ол и з п одзем ны х вод как важ ны й ф актор ини
циирования хим ических реакций в си стем е в ода  —  п ор ода и разр ядк и  
потенциальной хим ической энергии осадочн ы х горны х пород. В этом  те' 
зи се  П . П . Т им оф еева и А . В . Щ ер бак ов а  н аход и т  свое отр аж ен и е  одн а  
из важ ней ш и х ради огеологи ческ и х  идей  В . И . В ер н адск ого , которы й у к а 
зы вал: « ...Н а д о  количественно учесть то и зм енен и е, которое на ф оне  
геологического врем ени п рои зводи тся  a -излучениям и, у- и ;(5-лучами в 
хим ических равн овеси ях наш ей планеты  —  в ее  поверхностны х обо л о ч 
к ах п р еж д е  всего» [4, с. 295].

К ак известно, дей стви е ионизирую щ его излучения —  один из н а и б о 
л ее  эф ф ективны х сп особов  введения энергии в хим ическую  си стем у, п о 
скольку вы зы ваем ое им повы ш ение эн ер го со д ер ж а н и я  системы  соп р о
в о ж д а ет ся  резким  изм енен и ем  реакционной сп особн ости  р еагир ую щ и х  
вещ еств, усилением  протекания тех  или ины х реакций и накоплением  
различны х продуктов р а д и о л и за  [26]. О сббая , м ож н о ск азать , ун ик аль
ная роль в хим ических и зм енен и ях, вы званны х радиоактивны м  р асп адом  
в зем н ой  коре, п р и н адл еж и т  воде, так как вы деляю щ аяся  при этом  л у 
чистая энергия приводит к в озб у ж д ен и ю  и ионизации  ее м олекул, с л е д 
ствием чего является вы св обож ден и е эл ектрон ов , атом арного в од о р о д а  
и со д ер ж а щ и х  к исл ор од  гидроксильны х р ади к ал ов  —  н аи бол ее  р еак ци 
он носп особн ы х частиц, известны х в природе. О тм еченны е продукты  р а з
л ож ен и я  (р ад и ол и за ) воды , а так ж е н ер азл ож ен н ы е м олекулы , п ол у
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чивш ие определенны й избы ток энергии , по сравнению  с исходны м и м о
л ек ул ам и  в терм оди н ам и ческ ом  отнош ении неравновесны  дл я  системы , 
в которой они появились. Б удуч и , как у ж е  указы валось, чрезвы чайно  
р еакционноспособны м и, они в ничтож ны е доли  секунды  осв о б о ж д а ю т ся  
ог избы точной энергии не путем  р ассеян и я  ее  в виде теп л а , как это  им еет  
м есто при поглощ ении энергии р ади оактивного р а сп а д а  в кристалличе
ских реш етк ах м инералов в безводн ы х (наприм ер, и звер ж енн ы х) гор
ных п ор одах , а вступая в хим ическое взаи м одей стви е с их ак цеп тор а
м и —  различны м и растворенны ми в в од е  и со д ер ж ащ и м и ся  во вм ещ аю 
щ их ее горны х п ор одах  ком понентам и. В р езул ь тате в обл уч аем ой  си 
стем е вода  —  п ор ода  становятся возм ож ны м и м ногие хим ические р еак 
ции, терм одинам ически  зап рещ ен ны е д л я  м олекул воды  при нормальны х  
(харак терн ы х д л я  осадочн ого  п р оц есса) тем п ер атур ах  и давл ен и ях , н а 
пример ок ислен и е сульф идов , ок ислен и е и гидр оген и зац ия органических  
вещ еств, связы вание га зо о б р а зн о го  азот а , р азл ож ен и е  силикатов и м но
гие др уги е реакции р азл ож ен и я  одн и х  и синтеза д р уги х  соединений. 
В этом  и зак л ю ч ается  геохим ическая ф ункция р ади ол и за  воды , п о ср ед 
ством которого осущ ествл яется  тр ан сф ор м ац и я  лучистой энергии р а д и о 
активного р а сп а д а  в водонасы щ енны х горных п ор одах  в энергию  хи м и 
ческих реакций.

Н а д о  ск азать , что в таком  качестве, т. е. в качестве м ехан и зм а, н а 
правляю щ его энергию  радиоак ти вн ого  р асп ада  на геохим и ческ ое п р ео б 
р азов ан и е горны х пород, естественны й р ади ол и з п одзем ны х вод ещ е не 
осозн ан  больш инством  геологов и геохим иков и поэтом у пока сл або  
изучен . В геологии, как и в технологии , д о  п осл еднего  врем ени о б р а щ а 
лось вним ание лиш ь на основную  составл яю щ ую  энергетич еского  б а л а н 
са радиоак ти вн ого  р асп ада  —  на энерги ю  низш его качества, п роявляю 
щ ую ся в ви де тепла. О днако в техн ологии  у ж е  н ам етилась переоценка  
ценностей , и в дальн ей ш ем  п р едп ол агается  получение больш их количеств  
носителя энергии б о л ее  вы сокого качества —  водор ода  путем  р а зл о ж е 
ния воды п од  воздей ствием  радиоактивны х излучений на атом ны х стан 
циях [15]. Н о  п р еж д е  чем попасть на атомны е станции, радиоактивны е  
элем енты  в при роде, очевидно, участвовали  в осущ ествлении  этого  п ро
ц есса  на протяж ении  по меньш ей м ере 4 м лрд. лет. В н астоящ ее врем я  
в И нституте геологических наук  и д р у ги х  уч р еж ден и я х  А Н  У краинской  
С С Р  ведется  си стем ати ческ ое и зуч ен и е геохим ической роли р ади ол и за  
системы  в ода  —  горная п ор ода, предварительны е р езультаты  которого  
опубликованы  в м онограф ии [8]. Н и ж е  на их осн ове и зл агаю тся  некото
рые п редставл ен и я автора об  участии этого  п роц есса  в п остседи м ен та- 
ционны х п р еобр азов ан и я х  и эволю ции состава осадочн ы х пород.

ОБОСНОВАНИЕ РАДИОЛИТИЧЕСКОГО МЕХАНИЗМА 
В МОДЕЛЬНЫХ ЭКСПЕРИМЕНТАХ

М одельны е эксперим енты  по р а д и о л и зу  системы  вода —  п ор ода  (в о д 
но-м инеральны х см есей , донны х м орских о с а д к о в ), вы полненны е при 
поглощ енны х д о за х  гам м а-и зл учен и я от 10-1 д о  106 Д ж /к г , позволили  
получить в первом  приближ ении  качественную  и количественную  х а р а к 
теристику р адиолитического м ехан и зм а  химической тр ансф ор м ац и и  
энергии ядерны х излучений в осадочн ы х п ор одах . Они п ок азал и , что этот  
ф изико-хим ический м ехани зм  в той или иной м ере п роявляется в бол ь
ш инстве процессов, протекаю щ их при ди а- и к атаген езе  осадочн ы х о б 
разований , о собен н о  в п р оц ессах  окисления и восстан овлен и я, полим е
ризации, растворени я и хим ического о саж ден и я , соп р ов ож даю щ и хся  
ц ем ентацией  и дец ем ен тац и ей , м ехани ческ ого ры хления и уплотнения  
и др . П р отек ан и е окислительно-восстановительны х реакций является  
основной отличительной особенн остью  р ади ол и за  р ассм атр и ваем ой  си 
стемы. П о д  дей стви ем  ионизирую щ ей р адиации  на водны е растворы ,
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сусп ен зи и  и водонасы щ енны е горные породы  со д ер ж а щ и еся  в них э л е 
менты с перем енной валентностью  (ж ел езо , м арган ец , хром , ванадий, 
уран , м ол ибден  и д р .)  в зависим ости  от степени их окисленности  и н а 
личия в составе обл*учаемой системы  акцепторов ради к ал ов  того или 
иного сор та  (органического вещ ества, сул ьф идов , к и сл ор ода) п р етер п е
ваю т окисление или восстан овлен и е. Эти элем енты  —  известны е х р о м о 
форы , об р а зн о  н азванны е А. Е. Ф ер см аном  «красителям и м ира». П е р 
вая роль среди  них по расп ростран ен ности  и р азн о о б р а зи ю  создав аем ы х  
ок р асок  п р и н адл еж и т ж е л е зу . Р ади ол и з системы  вода —  п ор ода, и зм е
няя пропорции в со д ер ж а н и и  атом ов ж е л е за  (а так ж е др уги х  эл ем ен 
т о в ), н аходящ и хся  в той или иной степени окисленности , влияю т таким  
о б р а зо м  п р еж де всего на столь п рим ечательное и в аж н ое свойство м и н е
ралов и горных пород, как их окраска. В д р уги х  важ ны х ради ац ион н о- 
хим ических окислительно-восстановительны х реакциях, ведущ и х к н аи 
бол ьш ем у п реобр азован и ю  и сходного  состав а  различны х ф аз системы  
вода  —  п орода, уч аствую т угл ер од  (органи ч еское вещ ество) и свободны й  
к ислород.

О рганическое вещ ество (углеродисты е соеди н ен и я) —  н аи бол ее  чув
ствительны й компонент в си стем е вода  —  п ор ода  при воздействии  на нее  
радиоактивны х излучений  легко окисляется гидроксильны м и р а д и к а л а 
ми, а т а к ж е  в заи м одей ствует , хотя и в зн ачительно меньш ей степени, с 
атом арны м  в одор одом . Э ти два  продукта р а д и ол и за  воды , п оп адая  в 
скопления рассеянного органического вещ ества горны х п ород, по-види- 
м ом у, вы зы ваю т в нем ц ел ую  серию  хим ических реакций, таких, как  
ок исл ен и е и гидроген и зац ия , карбок си ли рован и е и дек ар бок си л и р ован и е, 
окислительная дестр ук ц и я  и п олим еризация . В р езул ь тате  в /си стем е  
вода  —  порода и м еет м есто р ади оли ти ческ ое га зо о б р а зо в а н и е  (н ак оп 
л ен и е в одор ода , угл еки сл ого  газа , окиси у гл ер о д а , м етана и б о л ее  тя 
ж ел ы х угл ев одор одов ) и обогащ ен и е ж и дк ой  ф азы  разн ообр азн ы м и  о р 
ганическими соеди нен и ям и, такими, как ф енолы , спирты, ам инокислоты , 
гум иновы е кислоты, карбонильны е соеди нен и я, аммонийны й и г а зо о б р а з 
ный азот , иод, бром  и др . Н ерастворим ы й в воде  органический ''остаток  
(к ер о ген ), содер ж ащ и й ся  в твердой  ф а зе  горны х п ород, при этом  п осте
пенно тер я ет гидроксильны е, карбонильны е и аминны е группы, все б о 
л е е  обогащ аясь  угл ер одом , который при св ободн ом  д оступ е продуктов  
р а д и о л и за  воды в конце концов м ож ет  быть полностью  п ер ер аботан  в 
углекислы й газ и угл еводор оды  ли бо при действии  на него и он и зи р ую 
щ ей р адиации  в обезв ож ен н ы х си ст ем ах  м о ж ет  превратиться в граф ит  
и д а ж е  алм аз. Н екоторы е растворенны е в в од е  и со д ер ж а щ и еся  в газовой  
ф а зе  угл еводор оды  (напри м ер , этилен , пропен  и д р .)  под дей стви ем  и о 
низир ую щ ей р адиации  к онденсирую тся и п олим ери зую тся . О рганиче
ские соединения, п ер еш едш и е из керогена в поровы й раствор, п о д в ер га 
ю тся дал ьн ей ш ем у окислению  и гидрогенизации . О днако первый про
ц есс  п р еобл адает , поскольку водор од , особен н о  в м олекулярной ф орм е, 
б о л е е  инертен в хим ическом  отнош ении, чем гидроксильны е радикалы  и 
их м олекулярная ф орм а —  перекись в од ор од а . К онечны ми продуктам и  
радиолитических реакций органического вещ ества в воде являю тся уг
лекислы й газ и вода  (в о д о р о д ). П оэтом у м ож н о говорить о протекании  
р адиолитического углеки слого  процесса. П ри достаточн о  больш ой д л и 
тельности  облучения или достаточн о вы соких м ощ ностях поглощ енны х  
д о з  больш ая часть органического вещ ества в си стем е вода  —  п ор ода  
таким о б р азом  л и бо «вы горает» в р езул ь тате протекания углекислого  
п р оц есса , либо п ол и м ер и зуется  в виде битум ов, в различной степени  
окисленны х, ли бо п р евр ащ ается  в граф ит.

П ри воздействии и онизирую щ их излучений  на си стем у вода —  сул ь
ф и д  о б р азую тся  окисленны е формы  серы  (т и о су л ь ф а т а , сульф иды , сул ь 
фаты ) и водор од . Р ади ол и ти ческ ое п р еобр азов ан и е  нерастворим ы х  
сул ьф идов  м еталлов в растворим ы е в воде  соединения, конечным про
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дуктом  которы х является сульф атны й ион, д а ет  осн ов ан и е говорить  
о радиолитическом  сернокислом  п р оц ессе. Р ад и ол и з системы  вода —  
п ор ода в присутствии свободн ого  к исл ор ода, наличие которого щ есьм а 
хар ак тер н о дл я  верхов геологического р а зр еза  и б о л ее  гл убоки х гори
зонтов хор ош о проницаем ы х осадочн ы х пород откры ты х структур  [2 7 ] ,  
отличается р езк о вы раж енны м  окислительны м  хар ак тер ом  протекаю щ их  
процессов. В этом  сл уч ае атомы в о д о р о д а  и гидратированны е электроны , 
эф ф ективно в за и м о д ей ст в у я .с  к исл ор одом , п ревращ аю тся в окислитель
ные частицы , в р езул ь тате  чего начальны й радиационно-хим ический  вы
хо д  окислителей  в озр астает  б о л ее  чем в 4 р а за  и соответствен н о в такой  
ж е  степени в о зр а ста ет  р ади ол и ти ческ ое окисление горны х п ор од .

У частие р ади ол и за  системы  вода  —  п ор ода в п р оц ессах  растворения  
и о са ж д ен и я  обусл овл ен о , с одной  стороны , протеканием  р ассм отр ен 
ных выш е окислительно-восстановительны х реакций, которы е сп особст
вую т накоплению  углекислоты , р азн ообр азн ы х  ор ганических кислот, 
п ереводят сульф иды  в сульф аты , м еняю т формы  н а х о ж д ен и я  ж ел е за  и 
др уги х  эл ем ен тов  с перем енной валентностью , а с др угой  —  р ади ац и он 
ным осл абл ен и ем  хим ических связей  в кристаллических р еш етк ах м ине
ралов, обр азов ан и ем  деф ек тов  их структуры  вплоть д о  полного р а зр у 
ш ения реш етки и возникновения разли чного  р ода трещ ин [14, 16, 20, 21]. 
Б л агодар я  этом у  в ж и дк ой  ф а зе  обл уч ен н ы х проб н акап ли ваю тся ги др о
карбонаты , сульф аты , крем некислота, м ногие рудны е и п о р о д о о б р а зу ю 
щ ие компоненты . Силикатны е м инералы  п од воздей ствием  облучения, 
как и в его отсутствие, растворяю тся инконгруэнтно, при этом  сл агаю 
щ ие их катионы по способности  к п ер ех о д у  из твердой  ф азы  в водную  
расп ол агаю тся  в ряд M g > N a > K ,  в котором  сп особн ость к накоплению  
в воде кальция на оди н — два п орядка выше, чем у калия. О блучение  
сущ ественно уси л ив ает абсолю тны е количественны е р азличия в этом  
ряду.

П ри м одельны х эксп ер и м ен тах устан овл ен о  и зм енен и е ц ел ого  ряда  
ф изико-хим ических, ф изик о-м ехан и ческ и х и водн о-ф и зич ески х свойств  
твердой  и ж и дк ой  ф аз си ст ем у  вода —  порода: сн иж ени е и возр астан и е  
под действием  излучения pH , увеличение эл ектроп роводи м ости  водной  
ф азы , сн и ж ен и е окислительно-восстановительного и электрокинетиче- 
ского потенциалов, изм енен и е м еханических и эл ектроф и зи ч еск и х  
свойств м инералов, обезв о ж и в а н и е  и коагуляция к оллоидов , сн иж ени е  
величины удел ьн ой  поверхности твер дой  ф азы , о б р а зо в а н и е  водоп р оч 
ных агрегатов, цем ентация карбонатны м , крем незем исты м  и ж елезисты м  
цем ентом . Н а б л ю д а л о сь  так ж е уп л отн ени е глинисты х м орских о с а д 
ков, а с другой  стороны  —  их ры хление в р езул ь тате объ еди н ен и я  от
дельны х пор и роста их р азм ер ов , вы званное радиационно-хим ическим  
газообр азов ан и ем , повы ш аю щ им вн утрен н ее давл ен и е в обл уч аем ой  
систем е. Р ади оакти вны е излучения, р азр уш ая  ф изическое и хим ическое  
равновесие м е ж д у  твердой  и ж и дк ой  ф азам и  осадочны х п ород, д ей ств у
ют в направлении их обезв ож и в ан и я  и цементации (л и ти ф и к ац и и ). Н о  
главное, что вы текает из р ассм отр ен ия сл ож н ого  ком плекса процессов  
и явлений, вы зы ваемы х р ади ол и зом  воды  в поровом простран стве си 
стемы вода —  п ор ода , это м н огообр ази е геохим ических п остседи м ен та- 
ционных изм енений осадочны х обр азов ан и й , обусл овл ен н ое постоянным  
и одноврем енны м  генерированием  ком понентов с противополож ны м и  
химическими свойствам и на протяж ении  всего врем ени сущ ествования  
осадочны х пород.

Р ади аци он н о-хим и ческ ий  вы ход гом огенного р а д и о л и за  чистой  
ж идкой  воды G ( — Н 20 )  составл я ет 4 — 6 м олекул на 1 ,6 - 10~17 Д ж  (и т а 
кое ж е  количество в о збуж ден н ы х м о л ек у л ), в водны х р аств ор ах  и стр ук 
турированны х ак васи стем ах он м о ж ет  дости гать 10— 15 м олекул на
1 ,6 -10"17 Д ж . Гетерогенны й р ади ол и з воды  ещ е н едостаточ н о изучен, 
но есть основания полагать, что д л я  него G ( — Н 20 )  д о л ж ен  быть су-
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щ ественно выше, поскольку дл я  гетерогенн ого р ади ол и за  некоторы х  
др уги х изученны х систем  отм ечается  в озр астан и е р ади ац ион н о-хим и че
ских вы ходов по ср авнению  с гомогенны м на порядок  и бол ее. В наш их  
эксп ери м ен тах по р а д и о л и зу  системы  поровы й раствор —  донны й м ор 
ской оса д о к  получено ср ед н ее  зн ачен и е G ( — Н 2О ) = 3 0  м олекул на 
1,6* 10-17 Д ж , которое, п о-видим ом у, завы ш ено в связи с невы сокой точ
ностью  исходны х аналитических данны х [8]. П р а в д а , н едавн о А. А. Г ар и 
бов и М . М. М ел и к адзе  [10], изучавш ие в озм ож н ост ь 'и сп ол ь зов ан и я  ге
терогенны х систем  (ц еол итов) дл я  повыш ения эф ф ективности  п р оц есса  
р ади ол и за  воды, получили G ( — Н 20 ) = 2 8  м олекул  на 1 ,6 - 10-17 Д ж . П о 
луч ен н ое вы сокое зн ач ен и е они объ ясн и ли  тем , что при гетерогенном  
р ади ол и зе  имею т м есто дополнительны е каналы  процессов: д и ссо ц и а 
тивная адсор бц и я  м олекул  воды  на ды рочны х кислородны х и др уги х  
д еф ек т а х , участие каталитически активных центров в п р оц ессе р ад и ол и 
за , реакции деф ек тов  с продуктам и р а д и ол и за , и зм енен и е первичного  
спектра ди ссоциативной  ионизации м олекул  воды  и др . В оценочны х  
р асч етах  р адиолитического р азл ож ен и я  воды  в горны х п ор одах  мы 
пользовались зн ач ен и ем  G ( — Н 20 ) = 5  м олекул  на 1 ,6 - 10-17 Д ж , что с о 
здает  определенны й « за п а с  прочности» в оц енк е геологических м асш т а
бов дан н ого  п р оц есса . Т ем  не м енее количество воды , радиолитически  
р азл ож ен н ой  в осадоч н ом  ч ехл е зем ной  коры за  периоды  врем ени 10s, 
109 и 4 - 1 0 9 лет, в ы р аж ается  огромны ми циф рам и, равны ми 'соответст
венно 2,5; 26,2 и 128,2 млн. км3, составляя около 60% количества воды , 
р азл ож ен н ой  радиолитическим  путем  в зем н ой  коре [6, 8].

В се и зл ож ен н ое показы вает, что постановка вопроса о р ад и ол и зе  
подзем ны х вод как о важ н ом  геохим ическом  м ехан и зм е превращ ения  
энергии радиоактивного р асп ад а  в энергию  хим ических реакций и о с а 
дочны х горных п ор одах  и м еет под собой  н еобходи м ую  эк сп ер и м ен тал ь
ную и гл обал ьн о-теор ети ч еск ую  основу.

ПРОЯВЛЕНИЯ РАДИОЛИЗА ПОДЗЕМНЫХ ВОД
В ЛИТОЛОГО-ГЕОХИМИЧЕСКИХ ОСОБЕННОСТЯХ ОСАДОЧНЫХ ПОРОД

О чевидно, н аи бол ее  отчетливо радиолитический  ’м ехани зм  д о л ж ен  
обн ар уж и ваться  по его геохим ическим  сл едстви ям  во вм ещ аю щ их п ор о
д а х  на м естор ож ден и я х  ур ан а , где со зд а ю т ся  н аи бол ее  напр яж енны е  
радиационны е поля (м ощ ности  поглощ енны х д о з  зд есь  им ею т порядок  
/?- -1 0 1 Д ж /к г  год  по сравнению  с кларковы ми в песчаниках и и звестн я
ках п * 1 0 _3 Д ж /к г  г о д ) . Д ействи тел ьн о, если взять для  прим ера анаген- 
ные м естор ож ден и я  у р а н а , распространенны е в н еф тегазоносн ы х о б л а 
стях и связанны е ли бо н епоср едственн о с неф тяны м и проявлениям и, ли бо  
с тверды ми битум ам и, зал егаю щ и м и  ср еди  первично-красноцветны х  
толщ , то м ож но п роследить, что вокруг них р азвиваю тся  зоны  осв етл е
ния (уничтож ения красной  окраски п ор од  и зам ен ы  ее белой , серой , з е 
л е н о й ), обусловлен ны е восстановлением  ок сидов  ж ел е за . З д есь  в у с л о 
виях избы тка орган ич еского  вещ ества обр азов ав ш и еся  при р ади ол и зе  
воды радикалы -окислители  полностью  р асходов ал и сь  на его окисление, 
а радиолитический в о д о р о д  ди ф ф ун ди р ов ал  в ок р уж аю щ и е породы , 
восстан авли вая их и и зм ен я я  их окраску. Э ф ф ек т уси л ивался  за  счет  
в о д о р о д а , осв об о ж д а в ш его ся  н ар яду  с м етаном  в р езул ь тате  неполного  
окисления и деструк ц ии  неф тяны х у гл ев одор одов  и битум ов (п р оц есс  
к ар бон и зац и и ). П родук ты  р адиолитического окисления неф тей  и би ту
мов (угл еки сл ота, р азн о о б р а зн ы е органические кислоты, соеди нен и я  
серы ) т а к ж е  поступали в ок р уж аю щ и е горны е породы  и подзем ны е воды , 
п ер ем ещ аясь  в которы х, производили хим ические и цветны е изм енения  
пород, вклю чаю щ ие аргиллитизацию  (вы нос ж е л е за  из ги др ослю д и 
др уги х  м инералов, вы нос оснований их полевы х ш патов с  превращ ением  
их в м олочно-белы й к а о л и н ), растворение, п ер еотл ож ен и е и п ер ек р и стал 
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л и зац ию  к ар бон атов  и крем некислоты , отл ож ен и е сул ьф и дов  и су л ь ф а 
тов (в частности , за  счет диспроп орц и они рован и я т и осул ь ф атов ).

Р адиолитический  м ехани зм  естественн о объ ясн яет , п очем у интенсив
ность и разм еры  цветовы х ор еол ов  и др уги х  ли толого-геохи м ически х и з
менений вокруг анагенны х м естор ож ден и й  к оррел и рую т с разм ер ам и  
рудны х тел, чего не м ож ет  объ ясн и ть  господствую щ ая ныне точка зр е 
ния об  их биохим ической  п рироде. С л едует  подчеркнуть, что радиолити- 
ческая концепция не оп р овер гает биохим ический м ехан и зм  окисления  
угл еводор одн ы х за л еж ей , а показы вает, что в сл уч ае приуроченности  к 
ним урановы х м естор ож ден и й  он не является ведущ им  и тем  бол ее  еди н 
ственны м , как принято считать в н астоящ ее врем я [2, 17]. Б о л ее  того, эта  
концепция ук р епл я ет научную  геохим ическую  б а зу  д еесп особн ости  б и о 
хим ического м ехан и зм а в глубок и х  гор и зон тах, ук азы вая источник ок ис
ленны х хим ических соеди нен и й, в частности  сульф атов , н еобходим ы х  
дл я  ж и зн едея тел ьн ости  бак тери альн ой  м икроф лоры . О дн ако этот во
прос, если учесть сти м ул ирую щ ее и и нгибирую щ ее дей стви е радиации  
на м икроорганизм ы , достаточн о сл о ж ен  и тр еб у ет  сп ец и альн ого р а с 
см отрения.

С оверш енно др угой  тип м инералого-геохи м ической  зон альн ости  н а 
б л ю дает ся  на урановы х м ест о р о ж д ен и я х  при отсутствии или н едостатк е  
органического вещ ества. В есьм а характерны м  и зм енен и ем  в них явля
ется п окр асн ен ие вм ещ аю щ их п ор од , вы званное радиолитической  гема- 
титизацией . Д ет а л ь н о е  р ассм отр ен и е роли р ади ол и за  воды  в эп и ген езе  
и его м ин ералого-геохи м ич ески х индикаторов (ж ел ези ст ы х  м инералов, 
к ар бон атов , сульф атов, сульф идов , к р ем н езем а , ок сал атов  и д р .) на 
м ест ор ож ден и я х  уран а п риведено в р а б о т е  автора [9]. З д е с ь  коснем ся  
лиш ь некоторы х индикаторов в той м ере, в которой они позволяю т  
«возвести  м ост» от урановы х м естор ож ден и й  к нефтяны м и д а л е е  к з о 
нам регионального эп и ген еза . Х арактерны м  м инералогическим  п р ео б 
разов ан и ем , в котором , по всей  вероятности , уч аствует р ади ол и з воды , 
на м ест ор ож ден и я х  радиоактивны х р уд  в осадочн ы х п о р о д а х  является  
превращ ен ие одн и х  акцессорны х м инералов в др уги е, в частности  иль
м енита ,и сф ен а  во вторичны е окислы  —  рутил, ан атаз и л ейкоксен  [1, 13, 
31, 33]. Э то явление и м еет м есто  т а к ж е  в коллекторах, насы щ енны х  
обы чно вы сокорадиоактивны м и (ради евы м и ) нефтяны ми водам и , тогда  
как в сам и х  за л е ж а х  нефти у к азан н ы е исходны е титановы е (а  так ж е  
др уги е тя ж ел ы е акцессорны е м инералы ) сохран яю тся  [28]. О чевидно, при 
использовании явления эпигенетического внутрислоевого растворени ям  
м ин ералого-геохи м ич еского  п р еобр азов ан и я  дл я  устан овл ен и я 'времени  
ф ор м ирования неф тяны х за л е ж е й , и сходя  из ради оли ти ческ их позиций, 
н еобходи м о  учиты вать так ж е р адиоактивность неф тяны х вод  и в о д о со 
д ер ж а щ и х  п ород.

Д р у га я , п ож ал уй , важ н ей ш ая  отличительная черта вм ещ аю щ и х п о
р од  абсол ю тн ого  больш инства генетических типов уран овы х м ест о р о ж 
д е н и й —  ш ирокое развитие в них глинисты х м инералов, а т а к ж е  о п р ед е
л ен н ая  зон ал ьн ость  в их параген ети ческ и х ассоци ац и ях и разм ещ ен ии  
по отнош ению  к у р ан ов ор удн ом у  т ел у  [24, 31, 33]. П о м нению  У. Р и за , 
им енно глинисты е минералы , а не пирит или гематит, являю тся ведущ и 
ми ж ел езо со д ер ж а щ и м и  м ин ералам и  на отдельны х локальны х уч астк ах  
урановы х м естор ож ден и й  верхн ею рск ой  ф орм ации М орри сон  [32]. П о 
скольку р ади ол и з поровы х вод  и гр ает важ н ую  роль в п ер ер асп р едел ен и и  
ж ел е за  и р еак ци ях аргиллитизации д а ж е  в сам ы х м ол оды х урановы х  
м естор ож ден и я х , м ож н о полагать, что этот  м ехани зм  т а к ж е  и м еет оп р е
дел ен н ое регион альн ое значение, особен н о  в отл ож ен и я х  б о л ее  д р ев н е
го в озр аста  (п ал еозой ск и х , п р отер озой ск и х). К сож ал ен и ю , в м ногочис
ленны х и ссл едов ан и я х  и дискуссиях,- посвящ енны х весьм а актуальной  
п робл ем е ген ези са  аутигенны х глинисты х м инералов и п е р ех о д а  одних
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м одиф икаций глинисты х м инералов в др уги е, радиационно-хим ический  
ф актор не наш ел отр аж ен и я .

О сновным носителем  ур ан а  в осадочн ы х п ор одах  как на его м е ст о 
р ож ден и я х , так и о собен н о  в ш ироком региональном  плане является  
органическое вещ ество. Д етал ь н ы е и ссл едов ан и я  органического в ещ ест
ва (ассоци и р ую щ его с у р а н о м ), вы полненны е в п осл едни е годы  с при
м енением  обы чных м етодов  эл ем ен тар н ого  ан ал и за  и соврем енны х ин
струм ентальны х м етодов  (электронной  м икроскопии, м асс-сп ек тром ет-  
рии, пиролизной газовой  хр ом атогр аф и и ), п оказал и , что под действием  
естественной  иони зи рую щ ей  радиации , как и в м одельны х эк сп ер и м ен 
тах , орган ическое вещ ество горны х п ор од (к ер оген ) п р етер п евает д о 
вольно сл ож н ы е н еобр ати м ы е изм енения. Н а б л ю д а ю т ся  дв е  основны е  
тен ден ци и  в его изм енении: с одн ой  стороны , увеличение степени окис* 
лен ности , а с др угой  —  к ар бон изаци и . П осл едн и й  процесс в едет  к том у, 
что в органическом  вещ естве норм альны х (ры хлы х) осадочны х п ород  
на границе с урановы м и м инералам и возни к ает гр аф итовая, а в о т д ел ь 
ных сл уч ая х  ал м азн ая  ф а за . Радиогенны й граф ит ф иксируется во м но
гих урановы х м ест ор ож ден и я х , к р ем нисто-углеродисты х сл ан ц ах , а так 
ж е  в качестве остаточн ого продук та в эпигенетически изм ененны х (о св ет 
ленны х) п ор одах, в которы х по м ере п ерем ещ ен ия ф ронта окисления  
(границы  р удного тел а) п роизош ло окисление основной массы  ор ган и 
ческого вещ ества [12]. В органическом  вещ естве из песчаны х п ор од  не
скольких м естор ож ден и й  рай он а Гранте (С Ш А ) радиоактивны е и зл у ч е
ния у р а н а  и его доч ер н и х  продуктов (п огл ощ ен н ая д о за  порядка  
Ю9 Д ж /к г )  вы звали сильное дегр ади р ов ан и е исходной  структуры , и сей 
ч а с  орган ическое вещ ество, потеряв больш ую  часть своего в од о р о д а  и 
к и сл ор ода , пр едставл яет собой  аморф ны й угл ер од , обогащ енны й и зо т о 
пом 13С [30].

В региональном  п л ане огромны й интерес п р едставл я ю т глинисты е  
отл ож ен и я , обогащ енн ы е одн оврем ен н о радиоактивны м и эл ем ен там и  и 
органическим  вещ еством . Эти отл ож ен ия , как и звестно, р ассм атр и ваю т
ся  в качестве основны х продуктов угл ев одор одов , пром еж уточны м и про
дук там и  которы х являю тся органические кислоты , больш ая часть из 
них, по-видим ом у, о б р а зу ет ся  в р езул ь тате  окислительного «к л и в аж а»  
кер оген а. В качестве окислителей  В. А. С околов и соавторы  [22] п р ед
п ол агаю т кислород и д р у ги е  окислительны е продукты , непреры вно о б 
р азую щ и еся  при р а зл о ж ен и и  воды  п од дей стви ем  лучей радиоактивны х  
эл ем ен тов . П оскольку мы коснулись асп ек та н еф теобр азов ан и я , то 
нельзя не ук азать на ещ е один в си стем е вода  —  п ор ода (р ади ол и ти - 
ческий источник ок исл и тел ей ) —  атом арны й хлор [8], роль которого п о
вы ш ается по м ере роста солености  поровы х растворов, т а к ж е п р ои схо
дя щ его  в р езул ь тате  р а зл о ж ен и я  м олекул воды . Э тот м ехани зм  н а х о 
ди тся  в соответствии с н едавн о  п р едл ож ен н ой  Е. Т. Д еген сом  и А. П у- 
лю ш кой гипотезой , согл асн о  которой основны м неф теп рои зводящ и м  ф а к 
тором  в осадочны х горны х п ор одах  являю тся рассолы  [29].

В а ж н а я  региональная роль р адиолитического м ехан и зм а в эп и ген е
з е  осадочн ы х пород бо л ее  отч етл и в о’п роявляется при сравнении н ек ото
ры х литол ого-геохи м ич ески х особен н остей  песчано-глинисты х и га л о 
генны х отл ож ен ий .

Ни у  кого сегодн я  не вы зы вает сом нений р ади ац и он н ая  природа си
ней  окраски галита из м естор ож ден и й  калийны х солей  [18, 19]. Д л и т ел ь 
н ое  врем я остав ал ась  н ер азгадан н ой  п ри рода красной  окраски к ал ий 
ны х солей , являю щ ейся их важ ны м  диагностическим  признаком . Э к сп е
ри м ен тал ьная  проверка п о к азал а  н есостоятельность чисто хим ических  
гипотез, объ ясн яю щ и х п р ои сходя щ ее в сол я х  окисление ж ел е за , со е д и 
нения которого ок раш иваю т в красны й цвет калийны е соли. В н астоящ ее  
врем я до к а за н о , что к р асн ая  окраска калийны х солей , в которы х е ж е 
годн о  п оглощ ается  от 0 ,0 1 5  Д ж /к г  (в к ар н ал л ите) д о  0 ,058  Д ж /к г  (в
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сильвине) и онизирую щ их излучений  калия-40, и м еет ради ац и он н о-хи м и 
ческую  п р и р оду [3, 7]. О б р азую щ и еся  при ги др ол и зе облуч ен н ой  соли и 
р ади ол и зе  со д ер ж а щ ей ся  в ней к р и сталлизационной  и поровой воды  
окислительны е частицы  (атом ы  хл ор а  и гидроксильны е радикалы ) окис
ляю т р ассея н н ое в солях ж ел е зо , которое, п ревращ аясь в гематит, при
д а е т  соли характерны й красны й цвет. О дноврем енно при этом  о б р а зу 
ется  в о дор од , зап олн яю щ ий  карстовы е полости в калийны х сол ях под  
давл ен и ем  иногда в миллионы  п аскал ей .

В се это  не к аж ется  удивительны м , поскольку калийны е соли  р а д и о 
активны. О дн ако уп уск ается  из виду, что они не б о л ее  радиоактивны , 
чем глинисты е породы , точнее, что поглощ енны е дозы  излучений в гли
нистых п о р о д а х  (0 ,0 1 — 0,06  Д ж /к г )  так и е ж е , как и в калийны х солях, а 
нередко и значительно выше. Н ап р и м ер , со д ер ж а н и е  ур а н а  в ш ироко  
расп ростран ен ны х к рем н и ево-углер одисты х сл ан ц ах  обы чно составл яет  
0 ,001— 0,01% , ч ем у соотв етствует поглощ енная д о за  ради ац и и  0 ,0 3 — 
0,3  Д ж /к г  год.

В ы сок оди сп ер сн ое п олим инеральное вещ ество глинисты х отлож ений , 
составл яю щ и х бо л ее  половины  м ассы  осадочн ы х пород, пропитанное  
водой  и о б огащ ен н ое угл ер одом , сул ьф идам и  и другим и вы сокореакци
онными соеди нен и ям и, значительно бол ее  чувствительно к действию  
радиоактивны х излучений, чем калийны е соли. П оэтом у  зд есь , как и 
в калийны х сол ях, но значительно больш их м асш табах , д о л ж н а  п р ояв
ляться р ади ол и ти ческ ая  геохим и ческ ая  эволю ция состав а  глинисты х  
обр азов ан и й , что в действительности , хотя и в неявном виде, им еет место. 
А нализ, вы полненны й Р. Г аррелсом  и Ф. М аккензи  [И ], п ок азал , что в 
глинисты х п о р о д а х  н абл ю дает ся  о б р а т н о е  соотнош ение м е ж д у  с о д е р ж а 
нием F eO  и F e 20 3 —  м олоды е породы  б ед н ее  закисны м  ж ел е зо м , а д р е в 
н и е —  богаче. Э то, по мнению  авторов, м ож н о объяснить двояко: во-п ер 
вых, исходны м  (первичны м) составом  обр азую щ и хся  при вы ветривании  
осадк ов , в которы х в о зр астает  д о л я  окисного ж е л е за  по м ере н акоп ле
ния к исл ор ода в атм осф ер е, а во-вторы х, тем , что за х о р о н ен и е  богаты х  
F e20 3 осадк ов  вм есте с органическим  вещ еством  м ож ет  с течением  в р е
мени привести к восстановлению  окисного ж ел е за . Н а основании  и зл о 
ж ен н ого  в восстановлении  окисного ж е л е з а  органическим  вещ еством  
сущ ественную  роль д о л ж ен  играть радиолитический м ехан и зм . С одер 
ж а н и е  всех окислов в глинисты х п ор одах , за  исклю чением  К 20  и FeO , 
ум еньш ается относительно А120 3 с увеличением  возр аста  пород. Н а и б о 
л ее резк о от б о л ее  м олоды х (к айн озой ск и х) к древним  (док ем бр и й ски м ) 
п ородам  сн и ж а ется  со д ер ж а н и е  воды , С 0 2 и С аО , а затем  M gO , N a 20  и 
S iO z. Эти и зм енен и я авторы объ ясн яю т удал ен и ем  перечисленны х ком 
понентов из глинисты х п ор од  совм естн о с  поровыми водам и в связи  с з а 
хоронением , уплотнением  и н агр евани ем  осадк ов . И  хотя м еханизм ы  пе
р евода их из твердой  ф азы  в поровы й раствор не конкретизирую тся , 
несом ненно, что достаточн о  важ ны м  ср еди  них был р ади ол и з поровы х  
вод, в чем н ас у б е ж д а ю т  как и зл ож ен н ы е сообр аж ен и я , так  и данны е, 
приведенны е в р а б о т е  [25].

А утигенны е м инералы , изученны е К. Р . Чепиковы м и соавтор ам и  в 
песчаны х алевролитовы х п ор одах  н иж н его  карбон а В олго-У ральской  
н еф тегазоносн ой  провинции (а н а т а з, сидерит, каолинит, кварц, пирит, 
сф алерит, анкерит, дол ом ит, кальцит, барит, ангидрит и ги п с), носяг  
явно катагенетический  харак тер . О собен ностью  их об р а зо в а н и я  являет
ся больш ая п р одол ж и тел ьность  врем ени кристаллизации , что вы р аж ает
ся в крупнокристаллической пойкилитовой структуре к ар бон атов , ан 
гидритов и отчасти пирита, и р езк о е  количественное превалирование  
над н овообр азов ан и ям и , возникш ими в стади ю  д и а ген еза . П р о сл еж и в а 
ется связь м е ж д у  накоплением  аутигенны х м инералов в п л астах  п есч а
ников и м ощ ностью  песчаников и глин. У становлено, что о бр азов ан и е  
пирита во врем ени сл едов ал о  за  о б р азов ан и ем  кварца и п р едш ествова
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ло вы делению  к ар бон атов  и ангидрита. П о  мнению  авторов, основны м  
источником о бр азов ан и я  пирита и причиной возникновения резк о  в ос
становительной среды  в песчаны х п ор одах , н еобходи м ой  д л я  его о с а ж 
дения, послуж или иловы е воды  глинисты х осадк ов , вы давленны е в п ес
ки в конце стадии  д и а г ен еза  и несколько п о зж е  [25]. В оп р ос об  источни
ке компонентов д л я  вы деливш ихся впоследствии  карбон атов  и су л ь ф а 
тов д л я  авторов остал ся  неясны м, видим о, потом у, что неясен  был м ех а 
низм, с помощ ью  которого м ож н о бы ло получить из глин не только в о с 
становленны е, но в сл ед  з а  ними и окисленны е ф ормы  угл ер о д а  и серы. 
Таким м ехани зм ом , как видно, является р а д и о л и з ’поровы х вод  глини
сты х отлож ен ий . К стати  ск азать , глины н иж н его  к ар бон а на В осточно- 
Е вропейской п л атф ор м е отличаю тся м аксим альны м и кларкам и ур ан а  
(5 ,9  - 10~4 %) и тория (14 ,2  - 10~4% ) [5].

Т аким  о б р азом , все и зл ож ен н ое показы вает, что изучен и е р ади ол и - 
тического м ехани зм а превращ ения энергии  р адиоактивного р а сп а д а  в 
осадочн ы х п ор одах  является важ ной  составн ой  частью  ком плекса гео- 
энергетических м етодов , воп р ос об  использовании  которы х д л я  реш ения  
п р обл ем  литологии и гидрогеохим ии п однят в статье П . П . Т и м оф еева и 
А. В. Щ ер бак ов а  [27].
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ЭНЕРГЕТИКА ПРИБРЕЖНОГО ГИПЕРГЕНЕЗА 
И ДИАГЕНЕЗА ОСАДКОВ

ДВОРОВ В. И.

При гипергенезе и диагенезе прибрежных осадков юго-восточного 
Каспия потенциалобразующими системами являются на начальном этапе 
Fe2+—Fe(OH)3, затем FeS2—S042-; Fe(OH)3. Источниками энергии для 
обеих систем выступают окислительные реакции кислорода с легко окис
ляемой частью органического вещества осадков при каталитическом влия
нии солнечной радиации и литотрофных бактерий. Наличие рассолов в 
поровой среде солоноватоводных осадков Каспия представляет собой 
энергетическую аномалию, что обусловливает особый характер диагенети- 
ческих и более глубоких процессов.

ВВЕДЕНИЕ

И зуч ен и е процессов седи м ен то- и л и тоген еза  с энергетических п ози 
ций пока находится  на стади и  оп р едел ени я за д а ч , вы бора м етодик и 
объ ек тов , несм отря на то что суть проблем ы  бы ла и зл ож ен а  В. И. В е р 
надским  ещ е в 30 -х  годах . В н астоящ ее врем я, м ож ет  быть, и не так  
в аж н о  устан овл ен и е точны х соотнош ений м е ж д у  экзогенны м и (С ол н це)  
и эндогенны м и (З ем л я ) типам и источников энергии, уп равляю щ их о с а 
дочны м процессом . Д а  и вр яд ли это  в озм ож н о сдел ать  сейчас, пока д о 
стовер но не изучена энергетик а частны х систем  осадочн ого  цикла, вклю 
чаю щ его дези н тегр ац и ю  п ород, п еренос обл ом очн ого  м атер и ал а, с е д и 
м ентацию , ди аген ез и т. д .

Л ю бой  процесс немы слим  без обм ена м асс  и энергий. П р и м ен и тел ь
но к осадочн ом у п р оц ессу  такой обм ен  п р ои сходи т в ж идк ой , газовой  и 
твердой  ср ед а х , причем под понятием р еаги р ую щ и х м асс могут пони
м аться как крупны е облом ки  пород, так и ионно-атом ны е структуры . 
Т ак ая разн ор одн ость  м асс  в энергетической  си стем е, охваты ваю щ ей  
верхню ю  часть литосф еры , с о зд а е т  н ем ал о  тр удн остей  д л я  п р о сл еж и в а 
ния путей тр ансф орм ации  энергии, поскольку эта  тр ансф ор м ац и я п р о 
и сходи т одноврем ен н о на микро- и м акроур овнях. М асса  л ю бого  при
родн ого  вещ ества м ож ет  сл уж и т ь  источником нескольких видов эн е р 
гии: м еханической (п ер ем ещ ен и е в гравитационном  п о л е), хим ической  
(энер ги я  связи атом ов и м о л ек у л ), р адиационной  (сам оп р ои зв ольное  
и зл уч ен и е нестабильны х и зо т о п о в ). О днако м асса  становится ген ер ат о
ром  энергии лишь тогда , когда п оп адает в ср еду , в которой она эн е р г е 
тически неустойчива. Д л я  условий  поверхности  Зем л и  такая си туац ия  
возни к ает в гравитационном  поле, в поле воздей ствия эл ектр ом агн и тн о
го излучения (космический и солнечный потоки) или ионизированны х  
с р е д  (п л азм а  и водны е р аств ор ы ).

П оск ольку прямо или косвенно напр яж ен н ость  в этих ср е д а х  з а д а е т 
ся С олнцем , то стан ови тся  очевидны м, что именно оно являлось и явля
ется  источником энергии в геологических п р оц ессах . П ри этом  важ но  
отм етить, что гравитационное поле, энергетический потенциал которого
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неизм ерим о выше потенциала солнечной радиации , ф орм и ровало облик  
всех обол оч ек  Зем ли , в то врем я как под влиянием и злучения возникла  
и л ок ал и зов ал ась  верхняя обол оч к а  зем ной  коры —  осадочны й слой, с 
присущ ими ем у атм осф ерой  и гидросф ерой . О сновная часть солнечного  
ради ац ион н ого  потока тр ан сф ор м и р уется  в кинетическую  энергию  д в и 
ж ен и я  атом ов, м олекул и ионов, т. е. в тепло. Солнечны й поток, будучи  
непостоянны м во времени (дл я  оп р едел ен н ого  участка зем н ой  п овер хн о
ст и ), вы зы вает периодические тепловы е возм ущ ен ия на различны х при* 
родны х объ ек тах . Эти возм ущ ен ия в конечном итоге представляю т со* 
бой приращ ение энергии относительно некоторого ср едн его  уровня, для  
которого природны е эн ер гоп отр ебл я ю щ и е системы  н аходя т ся  в состоя 
нии, близком  к равновесном у. Н ар уш ен и е равновесий за  счет внеш него  
поступления энергии приводит к различны м  м ассо-эн ер гообм ен ны м  р е 
акциям, главны м р езультатом  которы х является о б р а зо в а н и е  новых  
м асс и накопление энергии в потенциальной ф орм е. Таковы  процессы  
испарительной дистилляции вод поверхности  Зем ли , где тр ансф орм ац и я  
лучистой энергии п р едставл ен а в н аи бол ее  ощ утим ом  р азм ер е. Н о в о о б 
р азов ан н ое соеди нен и е —  практически чистая вода —  является емким  
концентратом  солнечной энергии.

Д ези н т егр а ц и я  горны х п ор од в зо н е  вы ветривания т р ебует  зн ач и 
тельны х энергетических затр ат . С олнце и здесь  сл ед у ет  рассм атри вать  
как основной энергоисточник н езави сим о от типа вы ветривания —  ф и зи 
ческого или хим ического. П родукты  разр уш ен и я горны х п ор од —  терри- 
генные частицы  —  консервирую т часть затраченной  энергии  в виде п о 
верхностного статического за р я д а . П родукты  ф отоси н теза  —  кислород  
и органическое вещ ество —  п р едставл я ю т собой  н овообр азов ан и я , в ко
торы х в потенциальной ф орм е скры та солнечная энергия, приним авш ая  
участие в этом  процессе. В п осл едстви и  кислород и орган ическое вещ е
ство становятся сам остоятельны м и источниками энергии дл я  р а зн о о б 
разны х реакций на эта п а х  ги п ер ген еза , седим енто- и л и тоген еза .

П еречисленны е общ и е вопросы,^ посвящ енны е взаим оотнош ениям  
«м асса  —  энерги я» в осадочн ом  п р оц ессе, в значительной м ере конкре
тизирую тся при рассм отрении  частны х, бол ее  просты х систем .

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ СИСТЕМЫ ОСАДОК — РАСТВОР 
В ПРЕДЕЛАХ ПРИБРЕЖНОЙ ЗОНЫ МЕЛКОВОДНОГО МОРЯ

В качестве природной м одели, дем онстр ир ую щ ей  влияние солнечной  
энергии на процессы , п рои сходящ и е в верхней  части соврем енны х м ор 
ских осадк ов , бы ло вы брано м елк оводн ое п о б ер еж ь е  ю го-восточной ч а 
сти К аспийского м оря от п-ова Ч елек ен  д о  иранской границы . З д есь  при 
отсутствии поверхностного и п одзем н ого  стока в м орской бассей н  к рай 
не уп р ощ ается  за д а ч а  об источнике м асс, приним аю щ их уч асти е в п р е
обр азов ан и и  состав а  ж и дк ой , газовой  и твердой ф аз о сад к а . Б ереговая  
полоса к ю гу от п-ова Ч елекен  сл о ж ен а  монотонны ми по гр ан ул ом етр и 
ческом у и м ин еральном у состав у  пескам и, что п озвол я ет сравнивать  
р азр езы , исклю чая ф актор литологической  н еоднородности . С оврем енное  
поступление песчаного м атер и ал а  в м оре осущ ествл яется  п р еи м ущ ест
венно эоловы м  путем . Л иш ь на отдельны х уч астках п рои сходи т перенос  
песка с вы ступаю щ их в акваторию  мысов береговы м и течениям и ю го
ю го-восточного направления.

П есчаны е отл ож ен и я  береговой  полосы , как и больш ая часть б а р х а н 
ных песков П р и бал хан ск ой  равнины , п редставляю т собой  м орскую  ф а 
цию новокаспийских осадк ов , которы е в свою  очер едь сф ор м ировались  
на б а зе  хозар ск и х , хвалы нских и б о л ее  древн и х отл ож ен ий . О тносясь в 
целом  к типу тонко-м елкозернисты х, эти пески практически на 80— 90%  
состоят из зер ен  к л асса  0 ,05— 0,25 мм. Ц м инеральном  состав е песков  
п р ео б л а д а ет  кварц (3 0 — 40 % ) и облом ки  п ород (д о  4 0 % ). С одер ж ан и е  
п лагиоклазов и калиевы х полевы х ш патов не превы ш ает 10— 20% ;
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Таблица 1
Химический состав морской воды в различны х частях  ю го-восточного 

побереж ья Каспия, г /л

Место отбора пробы Eh, мВ pH м (N a+  
+К )  + Саг+ M g*+ С1- so*- ксо,- c o f

Южно-Челекенский
залив + 2 4 5 8,20 1 5 ,2 3 ,9 0 0 ,3 6 0 ,8 3 6 ,2 3 3 ,6 5 0 ,1 8 3 0 ,0 2 4

Побережье Окарем + 2 5 0 8,20 1 5 ,0 3 ,7 5 0 ,3 6 0 ,8 7 6 ,1 4 3 ,6 5 0 ,2 0 7 0,012
Залив Лебяжий 

(Хелес) + 2 7 5 8 ,9 6 1 6 ,1 4 ,1 3 0 ,4 0 0 ,8 5 6 ,4 9 3 ,9 4 0 ,2 1 9 0 ,0 2 4
Залив Хелес +  235 8 ,3 5 1 4 ,9 5 3 ,8 4 0 ,3 2 0 ,8 4 6 ,1 4 3 ,6 0 0 ,1 8 3 0 ,0 2 4
Побережье Челекен + 2 1 5 8 ,8 0 1 4 ,4 6 3 ,6 2 0 ,3 6 0 ,8 3 5 ,8 8 3 ,5 5 0,201 0,012

Примечание. Анализы выполнены Н. И. Автандиловой.
сл ю д , главным о б р а зо м  м усковита, не б о л ее  2 — 5% . Т я ж ел ая  ф ракция  
песков (1 — 3% ) п р едставл ен а  гранатом , ильменитом , роговой о б м а н 
кой, эпи дотом , гем атитом , лим онитом . К ар бон атн ость  песков ( С а С 0 3) 
вар ьир ует в интервале 10— 25% . Х имический состав  (табл . 1) м орской  
воды  всего п обер еж ья  м еняется  в незначительны х п редел ах; различия  
стан овя тся  зам етны  лиш ь при сравнении вод  откры того м оря и_заливов. 
С остав газов , растворенны х в морской воде, полностью  отвечает их 
растворим ости  в усл ови ях свободн ого  контакта с атм осф ерой . В п р обах , 
взяты х с  п обер еж ья  Ч елек ен  и О карем , с о д ер ж а н и е  С 0 2, N 2, 0 2+ А г  с о 
став л я ет  соответственно 6,9 и 6,6; 65 и 79; 28  и 20% ; С Н 4 не об н а р у ж ен .

М етодика отбор а  м инеральны х, водны х и газовы х проб п озвол и л а  
получить инф орм ацию  о верхнем  0 ,5 — 2-м етр овом  сл ое осадк ов  вдоль  
вы бранны х проф илей типа «бер ег  —  м оре» с ам плитудой относительно  
бер еговой  полосы  ±  300ч - ± 5 0 0  м. О бразцы  осадк ов  и звлекались к ер н о
вой тр убкой . П оровы й раствор  отби р ал ся  из осадк а  специальны м  щ у 
пом с различны х глубин  (0,5; 1,0; 1,5; 2 ,0  м) при помощ и сл абов ак уум и -  
рованной емкости. О тбор газа , р астворенного в поровом  растворе, 
п р ои зводи л ся  вакуум ны м  д ега за т о р о м  н епоср едственн о из слоя о садк а . 
П р едставител ьность  газо-ги др огеохи м и ч еск и х резул ьтатов  и ссл едовани я  
гаран ти ровалась тем , что анализы  больш инства хим ических ком п он ен 
тов и газов , а так ж е зам ер ы  E h — рН -хар ак тер и сти к  растворов осу щ ест 
влялись н ем едл ен но п осле отбор а  проб. И з-за  исклю чительно м алого  
н аклон а п обер еж ья  м елк оводье (3 — 5-м етровы й слой воды ) р асп р ост
р ан яется  от 1 км в п р ед ел а х  п-ова Ч елекен  д о  ш ескольких килом етров  
от береговой  линии на за л и в а х  Х ел еса  и п ол осе О карем  —  Г асанкули . 
В сл ед ств и е  этого при ш торм овы х или ветровы х н агон ах воды  часть суш и  
становится врем енно затоп л ен н ой  территорией , ш ирина которой и зм ен я 
ется  от 50 — 100 м д о  5— 6 км.

В усл ови ях аридного клим ата этого п о б ер еж ь я  приливно-отливны е  
зоны  начинаю т играть роль мощ ны х концентратов морской воды. Б ы ст
ром у испарению  сп о со б ст в у ет  не только прям ое в оздей стви е солнечного  
потока, приводящ ее к нагр еванию  воды в м елководны х зал и в ах  д о  т ем 
пературы  35° С, но и вы сокая нагретость зал и ваем ы х п обер еж и й  (до  
5 0 — 6 0 ° С в летнее в р ем я ). П ри сгонах воды  активный испарительны й  
п роц есс п р одол ж ает ся  д о  т ех  пор, пока зер к ал о  водного потока не о п у 
ск ается  на глубину м аксим ального капиллярного поднятия в песках  
(2 5 — 50 с м ) . С концентрированная м орская вода соср едоточ и в ается  в 
верхней части осуш енного осадк а , представляя собой  первый слой грун 
товы х вод, который гидродинам ически  связан  с норовы ми растворам и  
отл ож ен и й  в п р и бр еж н ой  площ ади акватории. В зависим ости  от д и н а 
мики приливно-отливны х явлений, ширины приливно-отливной зоны  и 
интенсивности солнечного потока (лето, зи м а ) в прибреж н ой  п ол осе  
о б р а зу ю т ся  поровы е растворы  с бол ее  вы сокой м ин ерали зац ией , чем и с
ходн ая  м орская в о д а .
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Фиг. 1. Распределение концентраций хлор-иона в поровых растворах на 
метровой глубине осадка на профиле берег — море (п-ов Челекен)

1 — лето, /= 2 5 —28° С; 2 — весна, /= 1 8 —20° С; 3 — расположение и ши
рина приливно-отливной зоны; 4 — уровень концентрации хлор-иона в мор

ской воде

Фиг. 2. Распределение концентраций хлор-иона в поровых растворах на 
метровой глубине осадка; профиль Большой залив, побережье Хелес. Ус

ловные обозначения см. на фиг. 1

Н а п-ове Ч елекен , где ш ирина приливно-отливной зоны  не превы ш а- 
ет 100 м, в песчаном  сл ое  м ощ ностью  1,5 м вблизи  бер еговой  полосы  
концентрация порового раствора по м инерализации  весной в 3 р а за , а 
летом  в 5 р аз больш е, чем м орской воды  (ф иг. 1). Н а  п о б ер еж ь е  г л у б о 
ко вр езаю щ и хся  в суш у заливов Х ел еса  приливно-отливная зон а  р а с 
пространяется на несколько килом етров, а поровы е растворы , о то б р а н 
ные с глубин  0 ,5— 1,5 м, дости гаю т м ин ерали зац ии  в 8 — 10 р а з больш ей, 
чем у м орской воды  (фиг. 2 ) .  Е сли исходить из п р едп ол ож ен и я , что  
степень концентрирования морской воды  контролируется динам икой  
приливно-отливны х явлений и ш ириной зоны  затоплен и я, то тем п ер атур 
ный ф актор д о л ж ен  вносить н езави сим ую  поправку в увели чен и е м ине
рализации. В есен н и е зам еры  тем п ер атур  в о зд у х а  и поровы х растворов  
отличались от летн и х (в п р едел ах  одн и х  и тех ж е  изуч аем ы х проф илей) 
в целом  на 10— 15° G. В соответствии с этой  тем п ер атур н ой  разницей  
м аксим альны е «летние» концентрации С1“ в поровом р аств ор е на 12—
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15 г/л выш е, чем «весен ни е», независим о от типа приливно-отливной з о 
ны (см. ф иг. 1 ,2 ) .

Таким обр азом , особен н ости  строения п о б ер еж ь я  и ж ар к и й  аридны й  
клим ат сп особствую т накоплению  в при бреж н ы х о са д к а х  растворов р а с 
сольной м инерализации , не соответствую щ их сол он оватоводн ом у х а р а к 
тер у  бассей н а , ф аун е и м ин еральн ом у состав у  сам и х  осадк ов . П латность  
р ассол ов , обр азую щ и хся  в п р и бр еж н ой  п ол осе и насы щ аю щ их верхню ю  
часть р а зр еза , больш е, чем м орской воды . Р а зн и ц а  в плотности со зд а е т  
гр ади ен т напора на бер еговом  склоне, и п оэтом у рассольны е воды  п о
степенно продвигаю тся в глубь акватории, вы тесняя из осадк ов  бо л ее  
м орскую  воду. И м ею щ и м и ся средствам и мы см огли установить п р и сут
ствие рассол ов  на р асстоянии  1 км от бер ега  в 2-м етровом  сл ое осадк ов  
при гл уби н е моря 2 ,5  м. П ри  этом  сл ед у ет  отм етить, что р асп р едел ен и е  
напор ов грунтовы х вод в береговы х отл ож ен и я х  полностью  исклю чает  
влияние континентального п одзем ного стока на дн о  моря, поскольку  
д л я  дан н ого  участка п обер еж ь я  н абл ю дал ось  дв и ж ен и е грунтовы х вод  
не с  суш и к морю, а н аобор от  —  от моря н а  суш у. Д л я  пологих песчаны х  
п о б ер еж и й  в усл ови ях ари дн ого  клим ата это  явление не так  у ж  ун и 
кально, особенн о в л етн ее врем я.

Р езк и е  различия м е ж д у  водой откры того м оря и поровы ми р а ств о 
рам и отм ечались при оц енк е окислительно-восстановительны х п а р а м ет 
ров среды  (Eh, p H ). Е сли м орские воды хар ак тер и зовал и сь  ум еренн о  
окислительной ср ед о й  с pH  8 ,4 — 8,8 и Eh 2 5 0 — 300 м В , то в поровы х р а с 
тв ор ах  у ж е  при м ощ ности (оса д к а  0 ,25— 0,3  м величина pH  резк о сн и 
ж а л а сь  д о  7 ,2— 7,4, a E h в зависим ости  от типа п обер еж ь я  варьировал  
от  + 2 0 0  д о  — 160 м В . С огласно прямым за м ер а м  E h — pH  хар актеристик  
поровы х растворов песчаны х осадк ов  (в и нтервале м ощ ности 0 ,3 —
2 ,0  м) по 12 изученны м р а зр еза м  (200  п р об) устан овл ен о су щ еств о в а 
ние по меньш ей м ер е тр ех  типов окислительно-восстановительной  о б с т а 
новки: окислительной с  E h cp= + 2 8 0  мВ; п ер еходн ой  с E h cp=  +  100 мВ  
и восстановительной с E h cp =  — 150 мВ.

Д л я  участков откры ты х п обер еж и й , д а л ек о  вы двинуты х в м оре  
(п -ов Ч ел ек ен ), слой  о са д к а  с окислительной ср едой  н аходил ся  в и нтер
вал е 0 — 0,5  м; г л у б ж е  поровы е растворы  хар ак тер и зовал и сь  п а р а м ет р а 
ми переходной  окислительно-восстановительной  обстановки  до  и н тер ва
л а  м аксим ального оп р обован и я  2 м. В за л и в а х , гл убоко врезанны х в 
м атерик, н абл ю дал ась  исклю чительная контрастность п ер ехода  от ок и с
лительной  среды  (интервал 0— 0,15  м) в р езк о  восстан ови тельную  у ж е  
при мощ ности оса д к а  0 ,3— 0,5  м. Е сли м еж д у  этим и контрастны ми зо н а 
ми и н аходи л ся  слой  с  ,переходны м и E h -потенциалам и, то п осл едни е  
никоим обр азом  не отр а ж а л и  стабилизированны й процесс. Ш ирокий  
д и а п а зо н  величин E h (от — 100 мВ до  + 1 0 0  м В ) со всей очевидностью  
свидетельствовал  о м етастаби льн ости  окислительно-восстановительной  
обстан овк и , где то  или иное значение Eh соотв етствов ал о лиш ь соотн о
ш ению  к исл ор ода и сер о в о д о р о д а , врем енно сосущ ествую щ и х в поровом  
р астворе верхней части осадк ов . И сходя  из того, что Eh и pH  являю тся  
п ар ам етр ам и  н апр яж ен н ости  химической систем ы , логично п р ед п о л а 
гать больш ий м ассо-эн ер гоп ер ен ос в ср ед е  осадк ов , н аходящ и хся  в ак 
ватории заливов, по сравнению  с осадк ам и  вбли зи  откры ты х п обер еж и й . 
П ри этом  изм енение (pH  м орская вода —  pH  поровый раствор) практи
чески д л я  всех изученны х р а зр езо в  бы ло постоянны м и составл я л о  1,2—  
1,5. Что ж е  к асается  изм енен и я (E h  м орская вода  —  Eh поровы й раствор, 
то в за л и в а х  оно дости гал о  м аксим альной величины  400 м В , тогда  как  
на откры ты х п обер еж ья х  равнялось 150— 200  мВ.

Р а б о т у  в энергетической  систем е «осадок  —  раствор» хорош о и л л ю 
стрирую т качественны й состав  и соотнош ения растворенны х газов. Г а 
зы, растворенны е в м орской воде, о т р аж аю т равновесие с атм осф ерой: 
C H 4==0; С 0 2= 6 , 9 ;  N 2= 6 5 ,0 ;  О2+ А г= 28,0  (% , Ч ел ек ен ). Н а стадии
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п ереходной  окислительно-восстановительной  обстановки  поровый р а с 
твор о садк а  бы стро теряет к ислород, но обогащ ается  углекислотой  и 
метаном: С Н 4= 0 ,5 1 ;  С 0 2=  19,25; N 2 =  70,4; 0 2+ А г  =  9 ,8  (% , Ч ел ек ен ). 
В осадк е  с  р езк о восстановительны м и условиям и газовы й состав  корен 
ным об р а зо м  м еняется: в несколько р аз увеличивается до л я  угл еки сл о
ты и м етана, практически полностью  и счезает  к ислород и появляется  
сер оводор од: С Н 4= 1 , 5 ;  СО 2= 6 0 ,5 ;  N 2= 3 2 ,9 ;  О 2+ А г  =  3,0; H 2S = 2 , 0  
(% , заливы  Х е л е с а ) . Эти изм енения н аглядно показы ваю т, что именно  
группа «активны х» газов  0 2, H 2S, С 0 2 в сочетании с м инеральны ми и 
органическим и реагентам и осадк а  ф орм ирую т ок исл и тел ьн о-восстано
вительную  обстан овк у , одн ако источником энергии эти х процессов с л у 
ж а т  реакции м е ж д у  продуктам и солнечного ф отоси нтеза  (би оси н теза ) —  
кислородом  м орской воды и органическим  вещ еством  о сад к а . И зм ен ен и я  
в вещ ественном  соста в е  осадк ов  (в о д а , газ, твер дое вещ ество) как на 
суш е, так  и в субаквальны х усл ови ях протекаю т в тр ех  в заи м осв я зан 
ных напр авлениях.

1. У пом янутое выше и н ф л я ц и о н н о е  концентрирование м орской воды  
приводит к об щ ем у  увеличению  активностей  ионно-солевы х компонентов  
раствора и обр азов ан и ю  новой м инеральной ф азы  С а С 0 3.

2. О кислительно-восстановительны е процессы  на первичном  орган и 
ческом вещ естве и вторичных (ди аген ети ч еск и х) сульф идн ы х м ин ералах  
контролирую т концентрации C 0 2( H C 0 3_ ) ,  H 2S, S 0 42 -, С а2+, F e2+ в р а с 
творе и со д ер ж а н и я  н овообр азов ан и й  C a C 0 3, F e3S 4(F e S 2) ,  S°, F e ( O H ) 3 
в осадк е.

3. П роцессы  растворения (вы щ елачивания) м инеральной части о с а д 
ка под дей стви ем  агрессивны х агентов вы соком инерализованной  и г а зо 
насы щ енной ср еды  сп особствую т п ер ер асп р едел ен и ю  группы  щ елочно
зем ельны х м етал л ов  и ж е л е з а  м е ж д у  ж и дк ой  и твердой  ф а за м и .

В б ессер ов одор одн ой  обстан овк е важ ны м  гидрогеохим ическим  пока
зател ем  начавш ихся в о садк е окислительны х процессов сл уж и т  концен
трация Н С 0 3“ . В поровы х р аств ор ах  береговой , приливно-отливной и 
м орской частей  проф иля, и ссл едов ан н ого  на п-ове Ч елекен , за  счет ин
ф л я ц и о н н о го  концентрирования м орской воды со д ер ж а н и е  С1~ на глу
бине о садк а  1,5— 2 м в озр астает  в 5 р аз, а Н С 0 3“ прим ерно в 10 раз. 
Э то сви детел ьствует о том , что ги д р ок ар бон ат  появляется в поровом  
р астворе не в х о д е  общ его концентрирования, а в р езул ь тате  реакций  
окисления органического вещ ества к ислородом  морской воды . Н ей тр ал ь
ная величина pH  (7 ,0 — 7,2) и постоянная генерация углекислоты  —  к о
нечного п р одукта окислительны х реакций —  сп особствую т м обилизации  
F e2+ из окисны х и гидроокисны х м инералов осадк а . П ри этом  концен
трация F e2+ в поровом  растворе н ередко дости гает  5 — 10 м г/л . Н а у в е 
личение ги др ок ар бон ат-и он а п одви ж н о реагир ует концентрация С а2+, 
становясь м еньш е, чем в исходны х м орских водах. С о д ер ж а н и е  сульф ат- 
иона и зм еняется  незначительно (3 — 5 г/л ) в зависим ости  от  степени  
концентрирования.

С овсем  иная картина н а б л ю д а ет ся  в р асп р едел ени и  S 0 42- в поровы х  
р аствор ах сер ов одор одн ой  зоны  осадк ов , проявляю щ ейся в акватории  
м елководны х зал и вов . З д есь  сер о в о д о р о д  м естам и появляется у ж е  на 
уровне нескольких сан ти м етров  от д н а , а на глубине осадк а  0 ,5 — 0,7 м 
развит повсем естно. М аксим альны е концентрации S 0 42- д о  20  г/л х а р а к 
терны дл я  сам ы х верхов сер оводор одн ой  роны  (интервал 0 — 0,5  м ), а 
там , где концентрации общ ей  сульф идн ой  серы  достаточн о велики (4 —  
8 м о л ь /л ), п р ои сходи т относительное ум еньш ение сул ьф ата  (д о  10—  
12 г /л ) . С ер ов одор одн ая  зон а  устан авл и вается  по р езк ом у ск ачк у E h -п о
тенциалов, которы е д о  оп р едел енн ого  уровня к оррелирую тся с с о д е р 
ж аниям и р астворим ого легкоок и сляем ого органического вещ ества \  но * 4

1 Титруется с 12, однако качественный состав органического вещества не установ
лен.
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Таблица 2
Химический состав поровых растворов на глубине 1 м от поверхности осадка, г /л  (Больш ой залив побереж ья Х елес)

Положение точки 
отбора на профиле Берег Приливко-отливная зона Залив

№ точек 1 2 1 4 5 6 7 8

Расстояние от бере
говой линии, м +  100 +50 ±0 —50 — 100 ■150 250 —450

Сезон лето ocei ь лето осень лето осень лето осень лето осень лето осень лето осень лето осень

1 
О п 25,5 22,0 25,5 22,0 24,0 21,0 24,5 22,0 25,5 24,0 22,0 25,5 22,0 26,0 22,0

p H 7,22 7,25 7,55 7,17 7,34 7,05 7,03 7,15 7,10 — 6,8 7,10 6,93 7,25 7,17 7,47
Eh, мВ -1 7 2 -135 -1 5 7 -160 -1 8 4 -1 2 0 -1 4 3 -1 5 0 -1 6 4 — -1 4 0 -140 -1 2 0 -182 -137 -1 2 0

Na+ 17,31 16,33 14,82 15,91 16,55 18,72 19,96 18,94 19,91 24,74 25,94 25,08 14,56 13,72 10,96
С а 2+ 0,80 0,80 0,74 0,64 0,59 0,80 0,74 0,56 0,66 — 1,06 0,96 1,18 0,72 0,46 0,32
M g2+ 4,80 4,28 3,93 4,08 3,90 5,01 4,66 5,06 3,98 — 5,01 6,37 5,45 3,50 3,00 3,26
С1- 30,50 28,87 26,30 29,68 26,30 32,55 33,37 34,78 31,06 — 42,60 51,06 45,26 29,04 20,40 19,46
S O f 15,12 13,26 12,00 9,80 14,88 16,14 15,60 12,87 16,08 — 15,84 11,14 15,12 5,95 13,72 9,61
н с о 3- 0,76 0,74 0,85 1,15 1,05 0,75 1,14 1,16 0,79 — 0,53 0,66 0,44 0,86 0,62 0,72
h s - 0,026 0,031 0,025 0,110 0,113 0,015 0,145 0,088 0,110 — 0,053 0,047 0,015 0,118 0,059 0,010

H aS 0,007 0,009 0,003 0,038 0,026 0,007 0,069 0,032 0,045 0,043 0,019 0,009 0,034 0,021 0,002
в ;РГ 1,0 Не обн. Не обн. 0,20 Не опр. Не обн. Не опр. Не обн. 0,40 — 0,20 0,20 0,32 0,20 0,40 0,40

2 солей 76,52 64,32 58,67 61,41 63,41 73,99 75,68 73,49 72,63 — 89,87 96,20 92,55 54,78 52,00 44,34

* растворенное органическое вещество, титруемое йодом, моль/л.



когда сум м ар н ая  концентрация восстановителей  в раствор е становится  
бол ее  1,0 м оль/л , роль п отен ц и ал задаю щ ей  начинает играть су л ь ф и д 
ная си стем а. С о д ер ж а н и е  сер о в о д о р о д а  в поровы х р аств ор ах  осадк ов  
S ( H 2S +  H S ~ ) — величина, н епостоянная во врем ени  и пространстве. 
В береговы х о тл о ж ен и я х  ср едн и е концентрации сер о в о д о р о д а  н иж е, чем  
в о са д к а х  приливно-отливной зоны . Л етом , при б ол ее  вы соких т ем п ер а
тур ах, генерация сер о в о д о р о д а  п р ои сходи т бол ее  интенсивно, чем в ес 
ной или осенью . П оскольку угл ек и сл ота —  побочный п родукт сульф ат- 
редукционны х реакций, то п араллельн о с  увеличением  сер о в о д о р о д а  н а 
б л ю дает ся  рост Н С 0 3~ и п аден и е содер ж ан и й  С а 2+ в поровом  растворе  
(табл . 2 ) .

Н аличие резк о  восстановительной  обстановки  в о са д к а х , н аходя щ и х
ся в сф ер е н епоср едственн ого  влияния атм осф ерн ого  к исл ор ода, у ж е  
за в ед о м о  п р едоп р ед ел я ет  п ер ер аботк у  твердой (м ин еральн ой ) ф азы . 
В р езул ь тате соп оставления «ф оновы х» со д ер ж а н и й  к ар бон ата  кальция  
в п еск ах хазар ск ого , хвалы нского и новокаспийского возр астов  (N =  
=  53 опр.) с содер ж ан и я м и  в соврем енны х сер оводор одн ы х о са д к а х  з а 
ливов Х ел еса  ( N = 2 8  оп р .) устан овл ен о увеличение карбон атн ости  п о
сл едн и х  в ср едн ем  на 10% , что целиком  м ож н о отнести за  счет н о в ообр а
зованн ого  кальцита. Н екоторы е ф ормы  аутигенного кальцита легко  
ди агностир ую тся  под м икроскопом , в частности зер н а  с оол и т о п о д о б 
ной струк турой . С резы  этих зер ен  им ею т вид концентрических колец, 
где бол ее  тонкие и темны е выполнены гидрогетитом , светлы е —  к а р б о 
натом  кальция. С татистический п одсчет показы вает, что в сер о в о д о р о д 
ных о сад к ах  (N =  28 опр .) н акап л и вается  ж ел е зо  (в ф орм е F e3S 4 и 
F e S 2) ,  количество которого на 0 ,3 — 0,5%  больш е, чем в «ф оновы х» п е 
ск ах. П ревы ш ение содер ж ан и й  л егк ом оби л и зуем ого  ж е л е з а  (НС1-вы- 
тяж к и ) н ад  «ф оном » сви детел ьствует о привнесении его в зо н у  сульф ат- 
редукции. То ж е  м ож н о ск азать о свинце, м еди, цинке и кадм ии, и зв л е
каемы х из песков солянокислой  вы тяж кой и оп р едел енн ы х м етодом  
ам альгам ной полярограф ии. С одер ж ан и я  этих м еталлов в с ер о в о д о р о д 
ных о са д к а х  н ер едк о  на целый порядок  превы ш аю т «ф оновы е». П ривнос  
в р едуц ир ован ны е слои осадк ов  р яда эл ем ен тов  говорит п р еж д е  всего  
о зам етн ом  п ерем ещ ении  поровы х растворов в п р и бр еж н ой  полосе. 
О м ехан и зм е такого п ерем ещ ения уп ом и н алось выше при описании э ф 
ф екта и н ф л я ц и он н ого  концентрирования морской воды в приливно-от
ливной зоне.

ЭНЕРГЕТИЧЕСКАЯ ОЦЕНКА ГАЗО- И МИНЕРАЛООБРАЗОВАТЕЛЬНЫХ 
ПРОЦЕССОВ В ПРИБРЕЖНЫХ ОСАДКАХ

З он а  контакта м орского осадк а  со ср едой  откры того б ассей н а  явля
ется переходной . Э нергетически она п ер еходн а , поскольку зд есь  обр ы 
вается связь  с непосредственны м  солнечны м  воздей ствием , и в да л ь н ей 
шем энергоп и тан ие системы  «осадок  —  раствор» осущ ествл я ется  за  счет  
накопленны х (потенциальны х) источников. П ер ех о д  в ги д р оди н ам и ч е
ском плане очевиден . Активный в одообм ен  откры того бассей н а  м еняется  
на затрудн енн ы й  и д а ж е  застойны й р еж им  дви ж ен и я  поровы х р аств о
ров, по скорости часто соизм ерим ы й с ди ф ф узи ей . G геохим ической  
точки зрения п ер еходность  обстановки  вы р аж ен а  н аи бол ее  контрастно  
в составе растворенны х газов  и в изм енении  окисл и тел ьн о-восстанови 
тельны х п арам етров  E h —  pH . З д есь , в придонном  слое, о д н о ф а зн а я  х и 
мическая си стем а м орской воды (р аств ор , содер ж ащ и й  ионы, ионны е 
комплексы, растворенны й газ) превр ащ ается  в д в у х ф а зн у ю  си стем у  
(раствор —  тв ер дое  в ещ еств о). В этом  р аств ор е гор аздо  вер оя тн ее д о ст и 
ж ен и е равновесия не только по к ар бон ату  кальция, что хар ак тер н о  дл я  
морских вод, но т а к ж е и по ц елом у р я д у  др уги х  м инералов, в частности  
по сул ьф идам , окислам  ж ел е за  и м ар ган ц а, по некоторы м глинисты м  
м инералам .

4* 51



В аж н ой  особенн остью  и ссл едуем ой  зоны  является контрастность  
терм ического состояния системы  «осадок  —  раствор». В зависи м ости  от 
сезон а  (зи м а , л ето ) тем п ер атур а  осадк ов  к ол ебл ется  в п р едел ах  + 4 ° С ч -  

— \-30° С. М елководное м ор е не ок азы вает и зол и рую щ его воздей ствия  
при нагревании —  о х л аж д ен и и  осадк ов  солнечны м и лучам и. К ром е с е 
зонны х колебаний тем пературы  сущ ествую т и суточны е, дости гаю щ и е  
+  5 ° С (л етом ) и + 1 0 ° С (весной  и о сен ь ю ). В связи  с бы стры м проник
новением  тепла внутрь осадк ов  становится понятным столь интенсивный  
п р оц есс аутигенного газо - и м и н ер ал ообр азов ан и я  в придонном  слое. 
Е сли  допустить, что л ю б а я  н овообр азов ан н ая  в равновесной си стем е  
м асса  вещ ества п р едстав л я ет  собой  эквивалент избы точной энергии, то  
сам о  появление аутоген ной  м инерализации  в о са д к е  у ж е  п р едп ол агает  
поступ лени е энергии извне. Г азоводны е растворы  в п р оц ессах  седи м ен - 
то- и л и тоген еза  сл у ж а т  «проводникам и» энергии , а в оп р едел енн ом  с о 
стоянии и ее концентраторам и. О чевидно, что дл я  реакции растворения  
к акого-л и бо м инерала максим альны й энергетический потенциал присущ  
так ом у раствору, которы й не содер ж и т  продуктов диссоци ац ии  этого  
м ин ер ал а. Т акое свой ство им еет абсол ю тн о чистая вода, о б л а д а ю щ а я  
значительной растворяю щ ей  ем костью  или, другим и словам и, п отенци
альной хим ической энерги ей , оцененной по сп особн ости  к растворению .

Д оп усти м , что С а С 0 3 тв. ди ссоц и и р ует в абсол ю тн о чистой воде  по 
схем е

С аС 03 тв. =  Са2+ +  СО Г ,

тогд а  и зм енение св ободн ой  энергии этой реакции вы разится

AGp -  AGp +  R T  In [Ca*+] [CQ^ ]_ ,
[CaCO,]

гд е  AGp0 —  изм енен и е стан дар тной  свободн ой  энергии  реакции; R — г а з о 
в ая  постоянная; Т — абсол ю т н ая  тем п ер атур а; [С а 2+], [ С 0 32_],
[С а С О з ]— активные концентрации.

П оскольку н аи бол ее  изм еняем ой  /величиной в этом  вы раж ении явля
ется квотант реакции

рп п  |°>,*| • |с°;~ ),
[СаСО»)

которы й д л я  чистого вещ ества С а С 0 3 тв. м о ж ет  быть пр едставл ен  в 
виде

g7.|n[c»l[Con
1

то н етр удн о видеть, что энергетический потенциал реакции м аксим ален  
на начальном  ее  этап е, когда активности [С а 2+] и [ С 0 32~] им ею т н аи 
м еньш ую  величину. С увеличением  активностей [С а 2+] и [ С 0 32_] р а с 
твор п р и бл и ж ается  к р авн овесн ом у состояни ю  относительно твердой  
ф азы  С а С 0 3, а это  озн ач ает , что изм енение св ободн ой  энергии реакции  
стрем ится к нулю . В равновесны х условиях

AGp =  0 , a AGp =  —  R T  In У 1 [С0П .
[CaCOs]

Е сли при воздействии  внеш них энергетически х ф акторов в р астворе  
увеличиваю тся концентрации ионов (наприм ер , при и сп ар ен и и ), то это  
аналогично увеличению  кинетической энергии  химической системы . 
Д ействительно, рост ионной силы в р езул ь тате  испарения р аств ор а при- ( 
водит к тем ж е  эф ф ек там , что и увеличение тем пературы . П о д о б н а я  а н а
логия особенн о наглядн а при ан ал и зе растворим ости  различны х м ине
ралов и газов на ф оне изм еняю щ ейся тем п ературы  и м инерали зац ии
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раствора. В реакциях окисления —  восстановления чувствительны м п а
рам етром  энер гообесп ечен ности  систем ы  становится E h -потенциал, ко
торый, впрочем , сам  вы раж ается  ч ер ез соотнош ение активны х концен
траций окислителей , иона в од о р о д а  и восстановителей . Н ап ри м ер , для  
случая  окисления пирита

F eS 2 +  8Н 20  =  F e2+ +  2SO  Г  +  16Н+ +  14е~,

Eh — Е0 -\— —In
ПГ
R T  л [Fe^+J [SOf-J [H+J1®

[F eS 2] [H 20 ] 8

где Е 0= A G p°/nF— стандартны й потенциал; п —  количество обм енны х  
электронов; F —  число Ф ар адея . И зм ен ен и е свободн ой  энергии такой  
реакции м ож н о представить в ви де AGp =  nFEh [1 , 5 ] ,  что крайне у д о б 
но дл я  р асч ета  устойчивости и сходн ого  м инерала, поскольку величину  
E h м ож н о н епоср едственн о изм ерять.

В реак ци ях с участием  газовы х компонентов роль активностей вы- 
полняю т величины парциальны х давлен и й  газов. Так, в реакции  
С Н 4 +  2 0 2 =  С 0 2 +  2 Н 20

Реп  • [Н20]а
AGp =  AGp +  R T  In 1 ,

/ CH4 • * о ,

где P  —  парциальны е давлен и я газов .
Таким о б р а зо м , инф орм ация об  энергетик е раствора соср едоточ ен а  

в величинах активны х концентраций солевы х компонентов и р аств ор ен 
ных газов, а т а к ж е  в п ар ам етр ах  E h — pH . В се эти характеристики р а с 
твора связаны  и взаим ообусл овл ен ы  в равновесиях относительной тв ер 
дой  и газовой  ф аз, с которы ми контактирует раствор, что п озвол яет а н а
л изировать процессы  газо- и м и н ер ал ообр азов ан и я  с  энергетических  
позиций.

Н е сл ед у ет  дум ать , что все реакции, п роисходящ ие в верхнем  слое  
м орских осадк ов , н епосредственн о испЬльзую т лучистую  энергию  С олн
ца. Солнечны й прогрев к атал и зи р ует поначалу лиш ь н аи м ен ее  эн ер го 
ем кие реакции. О дна из них —  к ар бон атообр азов ан и е,

НСОз =  Н + — С О Г  

Са2+ +  СО*’ =  С аС 03 т в .,
часто протекает в толщ е м орской воды  независим о от донны х процессов.

В придонном  сл ое осадк ов  ок исление захор он ен ной  биом ассы  начи
нается с  соеди нен и й , даю щ и х наим еньш ий экзотерм ический  э ф ф е к т ,—  
угл еводов  и белков. П ри этом  ум еньш ение общ ей  массы  органического  
вещ ества при его п остседим ентационном  окислении в целом  со п р о в о ж 
д а ется  накоплением  бол ее  восстан овлен н ы х компонентов, в частности  
липидов [4 ] :

С (Re) +  H 20 - * C 0 2 +  C ( R S) +  Н +,
где  Re —  легко окисляемы й ради к ал  органического Соединения; Rs —  
тр удн о  окисляемы й радикал . Таким о б р а зо м , несм отря на то что при 
полном  окислении наибольш ий экзотерм ический  эф ф ек т д а ю т  угл ево
дор оды , за т ем  ж иры , и наименьш ий —  белки и углеводы , в реальной  
природной обстан овк е окисление п рои сходи т в обратном  п орядке. О тсю 
д а  с л ед у ет  вывод: если  хим ическая си стем а  н аходится в равновесии, то  
лю бы е реакции, возникаю щ ие за  счет притока внеш ней энергии  (м а ссы ), 
протекаю т в той п оследовательн ости  энергетических эф ф ектов , которая  
бы м инимально изм еняла энергонасы щ енность системы , т. е. в полном  
соответствии с правилом  Л е  Ш ател ье в равновесной си стем е первой про
тек ает реакция с наим еньш им  вы ходом  свободн ой  энергии.

О кисление углеводн ы х и белковы х соединений  верхней  части  осадк а  
к атал и зи р уется  не только солнечны м прогревом , но и деятельн остью
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различны х бактериальны х ф орм , как автотроф ны х, так  и гетеротроф ны х
[ 2 ] .  В р езул ьтате окислительны х реакций поровы й раствор увел и чи ва
ет  кислотность, в нем накап ли вается  продукт диссоци ац ии  углекислоты  
Н С 0 3", а первое и второе за д а ю т  энергию  реакциям  нейтрализации

F e (О Н ) з +  З Н + =  F e2+ +  З Н 20 ,

НСОз =  СОГ +  Н+
и о са ж д ен и я  Са2+ +  С 0 32“ =  С а С 0 3 тв.

Н а фиг. 3 показан  расч ет полей устойчивости  F e2+ и F e ( O H ) 3 в п а р а 
м етр ах  E h — pH с  нанесенны м и на них данны м и зам ер ов  E h— р Н -хар ак -  
теристик поровы х растворов в услови ях н едостатк а  легко окисляем ы х

Фиг. 3. Диаграмма устойчивости Fe2+ и Fe(OH)3 в осадках переходной 
окислительно-восстановительной зоны (AG°Fe(OH)3 аморф., по Латимеру) 
1 — летние замеры Eh—pH при температурах порового раствора 25— 
30° С; 2 — осенние замеры Eh—pH при /= 1 8 —22° С; 3 — значения Eh—pH 
морской воды (линии равных активностей [Fe2+] соответствуют диапазону 

измеренных величин концентраций)

ф орм  органического вещ ества в осадк е (п о б ер еж ь е  п-ова Ч ел ек ен ). Р а с 
п ол ож ен и е точек на д и агр ам м е вблизи уровня равновесия F e2+— F e ( O H ) 3 
сви детел ьствует о том, что именно эта си стем а является п отен ц и ал о
о б р а зу ю щ ей  для п ер еходн ой  окислительно-восстановительной  об ст а н о в 
ки. С огласно этой ди агр ам м е, гидроокислы  ж е л е з а  устойчивы  при п о 
ниж енны х тем п ер атур ах  оса д к а  —  в зимний и весенний сезон , тогда  как  
акти ви зац и я окислительны х реакций на органическом  вещ естве в л е т 
ний п ериод сп особствует  растворению  F e ( O H ) 3. С л едует  отметить, что 
при повыш енных т ем п ер атур ах  п роисходит б о л ее  полное окисление о р 
ганического вещ ества. Н а это  указы вает появление в газовом  составе  
оса д к а  м етана и этан а .

В дальнейш ем  степень восстановительное™  ср еды  зависит от со о т н о 
ш ения количеств легко ок исляем ого органического вещ ества и к и сл о
р ода . В сл учае избы тка органического м атер и ал а  и активной аэрации  
оса д к а  (м елководны е зали вы ) поровый раствор д ости гает  того уровня  
E h — pH , при котором  в озм ож н о  восстановление сул ьф ата д о  сул ьф и да .
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Фиг. 4. Диаграмма устойчивости FeS2, S042- и Fe(OH)3 в осадках 
восстановительной зоны (заливы побережья Хелес). 

Условные обозначения см. на фиг. 3. Граница перехода FeS2-*S042~, 
Fe(OH)3 проведена для условия [S042-] =  10~2 и t = 25° С (данные 

по термодинамическим константам взяты из [8])

Фиг. 5. Диаграмма карбонатного равновесия в поровых растворах 
восстановительной зоны (заливы побережья Хелес). Условные обо
значения см. на фиг. 3. В расчете активных концентраций свободных 
ионов кальция и карбоната учтены комплексные формы: СаНС03+;

СаС03°; CaS04 и MgC03°

Будучи реакцией энергоемкой, редукция сульфата невозможна без пред
варительных реакций окисления органического вещества, хотя она и 
катализируется деятельностью сульфатредуцирукмцих бактерий. Каза
лось бы, в сероводородной обстановке роль потенциалообразующей си
стемы должна играть пара H2S—S 0 42". Однако нанесение данных о 
Eh—pH-потенциалах на диаграмму (фиг. 4) позволило сделать вывод, 
что при активной генерации H2S в осадке более предпочтительна реак
ция преобразования гидроокисла железа в сульфид, а при ослаблении
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сульфат-редукции — реакция окисления FeS2 (Fe3S4) до Fe(OH ) 3 и S 0 42“. 
Как в предыдущем случае, пониженные температуры соответствуют 
устойчивости Fe(OH ) 3 и S 0 42-, повышенные—продуктам более энерго
емких реакций — H2S, FeS2, Fe3S4.

Анализ устойчивости СаС03 на фоне различных окислительно-вос
становительны х обстановок показал, что насыщенность карбонатной си
стемы целиком звисит от привноса НС03“ за счет окислительных реак
ций на органическом веществе (фиг. 5). И поскольку эти реакции более 
активны при повышенных температурах, то кальцит сбрасывается в оса
док летом, а зимой он является неустойчивой фазой из-за окислитель
ных процессов на сульфидных минералах:

1) FeS2 +  8Н20  =  Fe2+ +  2 SO4" +  16Н+ +  14е"
2 ) СаС03 +  Н+ =  Са2+ +  НС03"

3) Fe2+ +  3H20  =  Fe(0H ) 3 +  3H+ +  e-
В заключение необходимо отметить роль бактериальных культур, 

без которых не обходится практически ни одна энергопотребляющая ре
акция в среде морского осадка. Существует укоренившееся представле
ние о том, что многие окислительно-восстановительные реакции, проте
кающие в приповерхностных условиях, строго не подчиняются физико
химическим законам. Активное участие в них литотрофных микроорга
низмов интерпретируется как самостоятельный энергетический фактор, 
вследствие чего реакции окисления органического вещества, сульфидов, 
серы, восстановления сульфатов причисляются к типу биохимических. 
Как ни странно, но, называя реакции «биохимическими», некоторые ис
следователи сразу же подразумевают их независимость от законов тер
модинамики. М. Ф. Стащук [8 ], ссылаясь на экспериментальные рабо
ты микробиологов [6 , 7], а также на данные натурных наблюдений [3], 
делает ортодоксальный вывод: «...с помощью сульфатредуцирующих 
бактерий сероводород формируется насильственным путем, используя 
энергетические возможности органического вещества; это значит, что 
возникновение сероводорода не контролируется термодинамическими осо
бенностями среды...» [8 , с. 104]. Причины подобного заблуждения следу
ет искать, по-видимому, в неправильной оценке окислительно-восстано
вительных свойств среды. Особенно в условиях метастабильной обста
новки окислительно-восстановительные параметры могут быть различ
ными в объеме раствора, контактирующего с потенциалзадающим ис
точником, и в объеме раствора, удаленного от него.

Чаще всего биохимические процессы окисления и восстановления 
начинаются в пленочных объемах на поверхности органического или не
органического субстрата, рассеянного в породах или осадках не равно
мерно, а мозаично. С этих позиций легко объяснить существование 
биогенной сульфат-редукции в кислородной среде. Ведь содержания 
кислорода (как и Eh-потенциал) исследуются в объеме гравитационной 
воды, тогда как реакции восстановления сульфата происходят в плен
ках, где кислород уже израсходован при взаимодействии с органическим 
веществом. Давно известно из работ опять же микробиологов, что 
«...микроорганизмы используют энергию окислительно-восстановитель
ных реакций, ускоряя эти реакции с помощью своего ферментативного 
аппарата...» [2, с. 23]. В природных окислительно-восстановительных 
реакциях литотрофные микроорганизмы выступают в роли мощных ка
тализаторов, однако было бы нелепым вписывать бактериальную куль
туру в какую-либо реакцию в качестве исходного реагента. Геохимиче
ское значение литотрофных бактерий как катализаторов трудно пере
оценить. Используя в качестве источника энергии потенциал перехода 
элемента из одного валентного состояния в другое, они являются свое
образными трансформаторами энергии, связующими звеньями между 
органической и неорганической природой.
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О СН О В Н Ы Е ВЫ ВОДЫ

1. В результате проведения геохимических исследований железо- 
окисной, сульфидно-сульфатной и карбонатной систем в песчаных осад
ках мелководного побережья юго-восточного Каспия показано, что тер
модинамическая устойчивость твердых, газовых и растворенных компо
нентов в среде осадка контролируется, с одной стороны, энергообеспе
ченностью системы, с другой — активностями ионов и молекулярных 
комплексов в растворе.

2 . При гипергенезе и диагенезе прибрежных осадков наиболее ве
роятными потенциалообразующими системами служат на начальном 
этапе Fe2+-^Fe(OH)3, затем FeS2-^ S 0 42-; Fe(OH)s. Источниками энер
гии для обеих систем, по-видимому, выступают окислительные реакции 
кислорода с легко окисляемой частью органического вещества осадков 
при каталитическом влиянии солнечной радиации и литотрофных бак
терий.

3. Исследование химизма системы «осадок — раствор — газ» в усло
виях мелководья Каспийского моря позволило сделать вывод, что при 
пониженных температурах в осадках неустойчивой минеральной фазой 
являются кальцит и сульфиды железа, но устойчив гидрогетит. В усло
виях высоких летних температур устойчивыми фазами становятся каль
цит и сульфиды. Соотношение процессов образования карбонатов и 
сульфидов летом и разрушения их зимой таково, что постепенно в дея
тельном слое осадков происходит накопление этих минералов.

4. Интенсивность процессов прибрежного диагенеза и гипергенеза 
осадков, выявляющаяся при оценке массопереноса, в значительной сте
пени определяется эффектом инсоляционного концентрирования мор
ской воды в приливно-отливной зоне. Наличие рассолов в поровой среде 
солоноватоводных осадков Каспия представляет собой энергетическую 
аномалию, что обусловливает особый характер диагенетических и более 
глубоких процессов.
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И ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ
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УДК 550.41 : 551.3

ТЕМП СЕДИМЕНТАЦИИ КАК ЭНЕРГЕТИЧЕСКИЙ 
ФАКТОР ЛИТОГЕНЕЗА

НАЗАРКИН Л. А.

Рассматривается влияние темпа осадконакопления на энергетический 
баланс литогенеза. Обосновывается прямая зависимость генерации лито
генного тепла от темпа и продолжительности седиментации и от дисперс
ности минерального материала. Показана важная роль литогенного тепла 
в преобразовании рассеянного и гомогенного органического вещества.

Познание природы энергетических составляющих литогенеза позво
ляет проникать в тайны рождения всего многообразия минерального 
сырья, образующегося в осадочных толщах на тех или иных стадиях их 
лреобразования. В этой связи обращает на себя внимание недавняя 
публикация П. П. Тимофеева и А. В. Щербакова [30], которая освеща
ет широкий комплекс вопросов, касающихся энергетики литогенеза, и 
стимулирует всех, кому близка затронутая тема, на новые исследова
ния энергетического баланса литогенетических процессов. Как и ряд 
исследователей [16, 19, 25, 29, 32, 34], П. П. Тимофеев и А. В. Щерба
ков пришли к выводу о необходимости выявления дополнительного 
источника энергии литогенеза, поскольку обнаруживается, что стацио
нарный тепловой поток не может обеспечить теплом ряд его энергоем
ких процессов. Так, согласно термодинамическим расчетам Дж. Ферху- 
гена [32], только региональный метаморфизм требует в 2—3 раза боль
шего подтока глубинного тепла. Дополнительная тепловая энергия не
обходима и для эндотермического в своей основе процесса нефтеобразо- 
вания. В этой связи Ш. Ф. Мехтиев и соавторы [19] пришли к выводу, 
что «для процессов нефтеобразования недостаточно тепла естественно
го теплового поля, необходимы более высокие температуры, необходимо 
действие локального теплового очага» (с. 190). Подводя итог анализа 
экзогенных источников тепловой энергии, П. П. Тимофеев и А. В. Щер
баков [30] характеризуют осадочные толщи как «носитель огромных 
потенциальных запасов аккумулированной солнечной энергии, которую 
получила Земля на протяжении ее длительной геологической истории» 
(с. 6 ). Эта особенность осадочного покрова Земли привлекла внимание 
и автора данной статьи при исследовании роли темпа осадконакопления 
как фактора нефтегазоносное™ палеоседиментационных бассейнов [23].

Выделение тепловой энергии в ходе литогенеза происходит главным 
образом при окислении органического вещества (ОВ) и неорганических 
соединений, при растворении (выщелачивании) кальцита, доломита, 
гипса, ангидрита, при реакциях гидратации и при адиабатной компрес
сии газоводоносных тонкодисперсных толщ в ходе их гравитационного 
уплотнения. Важнейшую же роль в экзогенной составляющей энергети
ческого баланса литогенеза играет тепло, аккумулируемое минераль
ным материалом денудационных областей вследствие физического и 
химического выветривания. В 1953 г. П. Н. Панюков [25] высказал па
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радоксальную на первый взгляд идею о том, что эндотермичные по сво
ей сути процессы денудации являются энергетической основой энергоем
ких процессов регионального метаморфизма, магматизма и тектониче
ских движений. По его мнению, «процесс дезинтеграции горных пород 
следует рассматривать как своеобразную форму аккумуляции солнеч
ной энергии в виде свободной поверхностной энергии терригенных ча
стиц» [2, с. 23]. Последнее согласуется с основными положениями тео
рии о поверхностной энергии твердых тел, в соответствии с которой 
ловерхностная энергия, определяющаяся площадью поверхности твер« 
дых тел, по мере конденсации минеральных частиц в процессе литогене
за высвобождается и становится энергетическим источником геологиче
ских процессов осадочных бассейнов.

В отличие от П. Н. Панюкова, полагающего, что «энергетическая 
зарядка» терригенных частиц происходит только в процессе дезинтегра
ции горных пород, В. И. Лебедев [16] и Н. В. Белов [2] предложили 
гипотезу о накоплении солнечной энергии дисперсными минералами в 
ходе химического выветривания алюмосиликатов магматических пород. 
При этом они исходят из особенностей строения гипергенно измененных 
алюмосиликатов — увеличения расстояния между атомами алюминия 
и кислорода (на (0,2—0,4) • 10- 1 0 м больше, чем в магматогенных минера
лах) и изменения координационного числа (алюминий из тетраэдриче
ского окружения атомами кислорода переходит в октаэдрическое окру
жение). В геосинклинальных условиях осадочные толщи, обогащенные 
минеральными компонентами — геохимическими аккумуляторами сол
нечной энергии, при погружении на глубину 1 0 — 1 2  км оказываются в 
зонах высоких температур и давлений, что стимулирует их «разрядку» 
вследствие перекристаллизации алюмосиликатов. Она сопровождается 
экзотермическим эффектом перехода атомов алюминия в тетраэдриче
ское окружение атомами кислорода. При этом, как полагает Л. В. Пу- 
стовалов [27], положительно воспринявший основные положения гипо
тезы, выделяющаяся тепловая энергия может обеспечить все многооб
разие магматической деятельности.

Защищая основные положения гипотез об аккумуляции солнечной 
энергии в осадочных бассейнах в процессе седиментогенеза, С. П. Горш
ков [7] приводит результаты своих расчетов, согласно которым 1 г глин 
аккумулирует в зависимости от их дисперсности от 293 до 1255 Дж, 
Это соизмеримо с предполагаемыми [9] энергетическими затратами на 
прогрессивный региональный метаморфизм (523 Дж/г).

Гипотеза о геохимической аккумуляции солнечной энергии, к сожа
лению, не нашла должной поддержки и развития у ряда исследователей, 
занимающихся проблемами энергетики геологических процессов. Как 
это ни странно, но для них оказалось достаточно мнения Д. С. Коржин- 
ского [13] о несостоятельности ее термодинамической основы, чтобы не 
вникать ни в суть аргументированного ответа В. И. Лебедева [17] на 
замечания Д. С. Коржинского, ни в результаты дальнейшей разработки 
гипотезы [13, 29, 31]. Вместе с тем, по мнению В. М. Синицына [29] — 
одного из сторонников гипотезы геохимической аккумуляции солнечной 
энергии, — энергия, аккумулированная дисперсными минералами, сни
мает затруднения в объяснении энергетических источников ряда геоло
гических процессов, так как глобальная равномерность радиогенного 
теплового потока не позволяет «объяснить многих основных закономер
ностей геологического развития земной коры, как, например, дифферен
циацию ее на отдельные геоструктурные области: подвижные пояса и 
платформы, цикличность в развитии геологических процессов, последо
вательную миграцию геосинклинальных зон от первичных центров дви
жений и т. д.» (с. 51). Важная роль в энергетике тектонических про
цессов геосинклинальных областей отводится В. Е. Хаиным [4] и 
Н. М. Фроловым [33] аккумулированной осадками солнечной энергии.
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Аккумуляция солнечной энергии поверхностью дезинтегрирующихся 
пород положена в основу и литификационной гипотезы генерации теп
ла, разрабатываемой П. Ф. Швецовым [39]. Так же, как и П. Н. Паню- 
ков, П. Ф. Швецов в своих расчетах ориентируется на нарастание энер
гетического потенциала дезинтегрированных пород по мере увеличения 
суммарной поверхности кластогенного материала *. Но в отличие от 
П. Н. Панюкова, В. И. Лебедева, Н. В. Белова и В. М. Синицына, пола
гающих, что разрядка геохимических аккумуляторов солнечной энергии 
происходит на большой, характерной для геосинклинальных зон глуби
не (10—12 км), П. Ф. Швецов пришел к иному выводу, основываясь на 
экзотермическом эффекте конденсации дисперсных частиц вследствие 
проявления ван-дер-ваальсовых сил при уменьшении толщины межча
стичных пленок воды (до 1 0 ~15— 1 0 ~ 18 м), которые обладают расклини
вающим давлением. Он заключил, что выделение тепловой энергии при 
уменьшении удельной поверхности частиц глинистой породы происходит 
на глубине 1 —5 км, когда гравитационное давление достигает критиче
ских величин, при которых происходит инициирование процесса конден
сации. Согласно расчетам П. Ф. Швецова, 1500-метровая толща сущест
венно недоуплотненных майкопских глин, погруженная на глубину от 
1000 до 2500 м, могла стать мощным источником тепловой энергии1 2. По 
его мнению, этого тепла вполне достаточно, чтобы нагреть майкопские 
глины до 100° С и более.

П. Ф. Швецов [39] полагает, что экзотермический эффект литогене
за начинает проявляться на глубинах от 100 до 500—600 м за счет 
адиабатного процесса компрессионной консолидации и трения частиц 
осадка в процессе уплотнения. Вторая стадия выделения литогенного 
тепла проявляется на глубинах от 500—600 до 1000—1200 м, когда на 
фоне продолжающейся компрессионной консолидации начинает про
являться экзотермический эффект «физико-химической конденсации пы
левато-глинистых частиц». На третьей, завершающей и главной стадии 
выделения литогенного тепла на глубинах от 1000—1200 до 3000— 
3500 м в процессе катагенеза за счет гравитационной энергии осущест
вляется главная фаза физико-химической конденсации минеральных ча
стиц породы3. На примере седиментационных бассейнов Среднего и 
Южного Каспия П. Ф. Швецов пришел к выводу о прямой зависимости 
экзотермического эффекта литогенеза от темпа седиментации. Высокий 
темп седиментации в Дербентской впадине (35 см/1000 лет) обусловил 
накопление «огромных запасов поверхностной энергии солнечного про
исхождения. Эта энергия, превращаясь под действием потенциальной 
гравитационной энергии в тепловую... значительно, иногда в 1,5—2 ра
за, увеличивает плотность потоков глубинного тепла» (с. 124).

Обратив внимание на прямую зависимость геотермического режима 
осадочных толщ от темпа их накопления при анализе геотермических 
условий Средне- и Южнокаспийского седиментационных бассейнов, 
П. Ф. Швецов почему-то не учитывает влияния этого фактора на ста
новление геотермического поля в пределах Западной Сибири. Вместе с 
тем, если бы он определил средний темп накопления литифицированных 
толщ осадочного чехла этого региона (J—Q), то обнаружил бы, что при 
его максимальной мощности, достигающей в центральной части низмен-

1 Согласно данным, приведенным П. Ф. Швецовым [39], свободная энергия поверх
ности у кальцита составляет 0,23, у аморфного кремнезема около 0,26, а у мусковита 
и гидрослюды более 4 Дж/м2.

2 По данным А. Н. Шарданова и Ю. Д. Кузьменко [38], пористость майкопских 
глин в интервале 2852—2861 м достигает 21%.

3 Конденсационный эффект уплотнения глин находит подтверждение в исследова
ниях постдиагенетических изменений удельного веса терригенных пород, проведенных 
Ю. И. Белоцерковцем и Л. В. Орловой [4]. Они установили, что в процессе постдиаге
нетических изменений наибольшее увеличение плотности (в среднем на 0,12 г/см3) об
наруживается у глин.
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Фиг. 1. Скорости накопления осадков (а) и плотность пород (б, в) в пределах 
Западно-Сибирской низменности [11]

пости 4000 м, и продолжительности седиментации около 192 млн. лет, 
средний темп накопления литифицированных толщ в Западной Сибири 
(1 см/480 лет) в 16 раз медленнее, чем в Дербентской впадине. Что же 
касается позднеюрско-валанжинских и турон-палеогеновых глинистых 
отложений, выделяемых П. Ф. Швецовым в качестве основных «тепло
творных» толщ, то темп их накопления (460 м/38 и 1140 м/ 6 8  млн. лет) 
оказывается соответственно в 27 и 20 раз ниже, чем в период накопле
ния неоген-четвертичных толщ Дербентской впадины. Поэтому, будучи 
слабоуплотненными (фиг. 1 ), эти толщи не могли быть основными источ
никами литогенного тепла. Их прежде всего следует рассматривать как 
мощные региональные теплоизоляторы. Высокое тепловое сопротивле
ние регионально распространенных слабоуплотненных глинистых и гли
нисто-кремнистых толщ в мезозойском и кайнозойском разрезах Запад
ной Сибири, по-видимому, одна из главных причин аномально-высокого 
прогрева недр этого седиментационного бассейна. Подток же дополни
тельного тепла мог возникать вследствие теплоинерционного эффекта 
эрозионного среза осадочных и изверженных образований ложа пост
триасового седиментационного бассейна, а также за счет экзотермиче
ских процессов в сохранившихся от эрозии осадочных толщах при их 
погружении во время накопления мезозойских и кайнозойских отло
жений.

В отличие от П. Ф. Швецова, полагающего, что начало «расконсер
вации» солнечной энергии происходит при погружении осадков на глу
бину 100 м, Л. В. Пустовалов, впервые [26] обративший внимание на 
терригенные осадки как на возможные аккумуляторы солнечной энер
гии, в дальнейшем, после публикации высоко оцененных им работ

61



В. И. Лебедева и Н. В. Белова, пришел к выводу, что выделение акку
мулированной осадками солнечной энергии начинается в ранние стадии 
диагенеза. Так же, как и П. Н. Панюков [25], он полагает, что аккуму
ляция солнечной энергии в осадочных образованиях происходит как за 
счет поверхностной энергии частиц и потенциальной энергии кристалли
ческих решеток гипергенных минералов, так и за счет потенциальной 
химической энергии осадочных толщ и фотосинтезированной энергии 
фоссилизированного ОВ. Поэтому Л. В. Пустовалов [27] считает, что 
«изменение энергетического режима в ос&дочных образованиях на пря
мо противоположное должно по времени совпадать со стадией раннего 
диагенеза; именно с момента начала раннего диагенеза, сейчас же по
сле того, как непосредственное влияние на осадок солнечной энергии и 
различных ее проявлений сильно снижается, а затем и вовсе прекраща
ется, в осадке происходит энергетический сдвиг в обратную сторону: 
осадок как бы начинает «излучать», выделять ту энергию, которую да 
этого накапливал; этот «спад» энергии все более усиливается по мере 
того, как осадочные породы все далее уходят от поверхности Земли> 
(с. 35).

Судя по материалам, приведенным Ш. Г. Чихрадзе [37], такое же 
объяснение природы нестационарной составляющей теплового' потока 
дается и Е. А. Любимовой. При анализе причин роста геотермического 
градиента по мере углубления в осадочную толщу Колхидской низмен
ности Ш. Г. Чихрадзе привлекает внимание к суждению по этому по
воду Е. А. Любимовой, полагающей, что «на глубине 1—3 км под дав
лением вышележащих слоев происходит непрерывное выделение тепла 
конденсирующимися песчано-глинистыми осадками. Если это тепло вы
деляется даже в течение десятков тысяч лет, то оно должно составить,, 
по мнению Е. А. Любимовой, существенную добавку к тепловому пото
ку» (с. 56) 4. В. П. Зверев и Б. Г. Поляк [9] полагают, что экзотермиче
ский эффект химических реакций (за исключением окисления споради
чески встречающихся концентрированных форм ОВ и сульфидных руд) 
на тепловом режиме недр практически не сказывается. По мнению же 
Н. А. Минского [20], в условиях высоких скоростей компенсированного 
погружения осадочных толщ экзотермический эффект возникающих а 
них термохимических реакций может быть соизмерим с глубинным теп
ловым потоком.

Э. М. Галимов [5] — автор оригинальной идеи о нефтеобразованин 
путем радикально-сопряженных псевдотермических реакций, происхо
дящих, по его мнению, за счет энергообмена в системе твердая фаза — 
ОВ, пришел к выводу, что «запас свободной поверхностной энергии твер
дой фазы для глинистых пород по порядку величины сопоставим с 
энергией, поглощаемой в эндотермических реакциях синтеза углеводо
родов» (с. 220). Но выделение свободной поверхностной энергии проис
ходит по мере уплотнения осадочных образований. Так, согласно дан
ным Г. А. Череменского [36], при давлении 24,5-1010 Па кубический 
метр глинистых пород выделяет энергию, равную 502,8 Дж. При этом, 
если иметь в виду контроль уплотнения осадочных толщ не только дав
лением перекрывающих отложений, но и динамикой его нарастания 
(фиг. 1 ), то станет очевидным, что при прочих равных условиях выде
ление литогенного тепла должно находиться в прямой зависимости от 
темпа и продолжительности осадконакопления (фиг. 2 ).

Одно из доказательств прямого воздействия темпа седиментации на 
степень проявления экзотермического процесса конденсации минераль
ных частиц — различия степени конверсии монтмориллонита и гипсо-

4 По-видимому, о таком механизме тепловыделения в осадочной толще Ш. Г. Чих
радзе узнал из устного сообщения Е. А. Любимовой, так как в публикациях Е. А. Лю
бимовой, цитируемых им в монографии, об этом не упоминается. Не говорится об этом 
и в других, известных автору, публикациях Е. А. Любимовой.
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Фиг. 2. Изменение содержания монтмориллонита в смешанослойных ил- 
лит-монтмориллонитовых комплексах (Л), ход дегидратации глинистых 
отложений и геотермический градиент (Б) в разрезах двух скважин, про
буренных в области Голф-Кост, в зависимости от темпа седиментации, по 

данным [1, 45]. I—IV — стадии дегидратации

Смешанослойнь/е образования 
гивослюда + каолинит  + хлорит

О 0,70 0,30

ZOO 
ООО 

£ 600 
g 4 800  
|  7000 
3* 7ZOO 
<  7000 

7600 
7800 
ZOOO

Триас
О 0,70 0,80 0,50 0,70 0,90

Фиг. 3. Зависимость трансформации смешанослойных образований от мощ
ности осадков [8]. Отношения: 1 — содержаний смешанослойных образова
ний и гидрослюды; 2 — содержаний смешанослойных образований и гидро- 

слюды ка олинит+ хлорит

метрических интервалов ее проявления в отложениях, резко отличаю
щихся темпом накопления. Об этом свидетельствуют результаты иссле
дования особенностей гидрослюдизации монтмориллонита в разрезах 
двух скважин (фиг. 2, А), пробуренных на побережье Техаса (скв. Е) 
и Луизианы (скв. С) в олигоценовых (скв. Е) и миоценовых (скв. С) 
отложениях [45]. Они иллюстрируют как четкую обратную зависимость 
гипсометрического положения зон гидрослюдизации монтмориллонита 
от темпа седиментации, так и прямое влияние темпа седиментации на 
степень проявления этого процесса, отражающегося дегидратацией оса
дочных толщ (фиг. 2 , Б). Последнее подмечено и при исследованиях 
особенностей проявления конверсионных процессов в глинистых отло
жениях Предкарпатекого прогиба, Предкавказья и Днепровско-Донец
кой впадины [9]. Пример, приведенный Н. А. Еременко и соавторами 
(фиг. 3), наглядно иллюстрирует прямое влияние темпа осадконакоп- 
ления на степень проявления конверсионных процессов триасовых и 
меловых глинистых образований. На фоне четкой прямой зависимости 
степени конверсионных преобразований от мощности толщ, проявляю
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щейся как в триасовых, так и в меловых глинах, конверсионная преоб
разованность триасовых глин, накапливавшихся в 2  раза быстрее, су
щественно выше5 6.

В региональном плане обратная зависимость гипсометрического п  ̂
ложения начала гидрослюдизации монтмориллонита от мощности одно
возрастных отложений (с учетом эрозионных срезов) в пределах побе
режья Мексиканского залива довольно четко проявляется при сопостав
лении схемы расчетной глубины начала конверсионной дегидратации, 
составленной Д. Баретом [41], со схемой мощностей кайнозойских от
ложений [21]. Все это свидетельствует о том, что обнаруживаемое на 
тех или иных гипсометрических уровнях обогащение глинистых толщ 
емешанослойными образованиями и гидрослюдой имеет катагенную, а 
не аллотигенную природу, как это представляется В. Ф. Линецкому [18]. 
А различия в гипсометрических уровнях проявления конверсионных 
процессов — следствие различий в темпе седиментации и продолжитель
ности литогенеза.

Большинство авторов, касающихся проблемы гидрослюдизации 
монтмориллонита в ходе литогенеза, считают, что главную роль в ини
циировании этого процесса играет температура. При этом имеется в ви
ду, что нагрев глинистых толщ происходит только за счет подтока глу
бинного тепла. Вместе с тем, согласно расчетам Б. Хеншоу и Д. Бред- 
хоуфта [42], при дегидратации 1 см3 глинистых пород, содержащих 2 г 
монтмориллонита, выделение 0,33 г межслоевой воды сопряжено с погло
щением 745 Дж. Поэтому если бы возникновение и поддержание кон
версионной дегидратации контролировалось только глубинным теплом, 
то при прочих равных условиях глинистые толщи, в которых прошла 
конверсия монтмориллонита, были бы менее прогретыми по сравнению 
с толщами, в которых'гидрослюдизации монтмориллонита не проходила, 
а ее зоны локализовались бы в нижних, наиболее прогреваемых частях 
толщ. В природе же наблюдается прямая связь этого процесса с толща
ми, отличающимися (отличавшимися) высоким геотермическим гради
ентом (см. фиг. 2, Б) и аномально-высоким прогревом [40, 45, 46].

Как нам представляется, затраты тепла на высвобождение межслое
вой воды могут восполниться экзотермическим эффектом резкого нарас
тания пластового давления вследствие увеличения удельного объема 
высвобождающейся межслоевой воды (если затруднен ее отток) и кон
денсации глинистых частиц после оттока межслоевой воды. При этом 
выделяющегося тепла оказывается достаточно не только для восполне
ния тепловой энергии, затраченной на дегидратацию, но и на нагрев 
осадочной толщи, в которой происходила гидрослюдизации монтморил
лонита. Реальность такого хода изменения температуры преимущест
венно глинистых толщ с аномально-высоким пластовым давлением 
(АВПД), возникающим за счет высвобождения межслоевой воды, под
тверждается материалами исследования Р. М. Новосилецкого и 
А. Ф. Романюк [24]. Они установили, что при уплотнении глинистых 
толщ в зонах возникновения АВПД такой природы пластовая темпера
тура повышается на 15—20° С. Несоответствие гипсометрического поло
жения зон гидрослюдизации монтмориллонита логической схеме, выте
кающей из представлений о прогреве осадочного чехла только глубин
ным теплом, и обратная корреляция глубин завершения этого процесса 
с темпом седиментации, определяющим степень уплотнения (конденса
ции) глинистых частиц — свидетельство реальности экзотермичности 
процесса конденсации в связи с гидрослюдизацией монтмориллонита, 
на что обращает внимание И. Д. Зхус [10]. В то же время это и дока
зательство важной роли в тепловом режиме осадочных толщ экзотерми
ческих процессов конденсации минеральных частиц, контролируемых

5 Продолжительность триасового периода (33 млн. лет) более чем вдвое меньше,
нежели мелового (71 млн. лет).
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динамикой нарастания гравитационного давления. В рассмотренном 
примере (ом. фиг. 1, Б) последнее подтверждается более высоким 
(9,4° С/103 фут.) геотермическим градиентом в скв. Е по сравнению со 
скв. С, где он составляет 7,4° С/103 5 фут.

Экзотермический эффект резкого повышения пластового давления 
вследствие увеличения удельного объема высвобождающейся межслое
вой воды и конденсации глинистых частиц (в зонах отжатия межслое
вых вод) подтверждается сопряженным проявлением АВПД, резкого 
уменьшения минерализации поровых вод и повышения пластовых тем
ператур. На примере нефтегазоносных бассейнов Украины это установ
лено Р. М. Новосилецким и А. Ф. Романюк [24], а в пределах ряда ан
тиклинальных зон Южно-Каспийского нефтегазоносного бассейна (уве
личение прогрева отложений с уменьшением минерализации пластовых 
вод) и двух месторождений Луизианы — В. К. Рядинской, С. Г. Колес
никовой [28] и Г. Шмидтом [46]. Причина этого — не инъекции обога
щенных углеводородами слабоминерализованных щелочных вод «из 
глубоких недр», как представляет И. А. Лагунова [15] при объяснении 
геотермии грязевого вулканизма в связи со степенью минерализации 
пластовых вод, а экзотермические процессы конденсации глинистых от
ложений. Об этом свидетельствуют литологический и глубинный (грави
тационный) контроль проявления названной триады пластовых пара
метров: Р. М. Новосилецкий и А. Ф. Романюк обнаружили, что умень
шение минерализации поровых вод и сопряженное с ней увеличение дав
ления и температуры во вмещающих слабоминерализованные воды 
пластах происходит только на глубинах более 4000 м и в осадочных тол
щах, обогащенных сильно уплотненными глинистыми породами6.

Поэтому появление в пределах грязевых вулканов прогретых слабо
минерализованных вод на глубинах, «не показанных» для их образова
ния, так же, как и возникновение самих грязевых вулканов, — следствие 
прорывов по дизъюнктивным нарушениям (преимущественно атектони- 
ческой природы) флюидов и глин, разуплотненных АВПД до текучего 
состояния. А пласты-реакторы с аномально-высоким давлением, возни
кающим как за счет замедленной реакции оттока элизионных вод на 
прирост гравитационного давления, так и за счет увеличения удельного 
объема межслоевой воды [41, 44] и образования метана, проявляются 
на глубинах, контролируемых темпом [4] седиментации. По мнению 
А. А. Якубова и И. С. Атакишиева [40], в пределах Апшеронской зоны 
грязевого вулканизма «корни» устремляющихся вверх прогретых слабо
минерализованных вод находятся в более чем 8 -километровой преиму
щественно глинистой толще юрских и меловых отложений.

Положительный термобарический эффект высокого темпа нараста
ния гравитационных нагрузок проявляется и в Западно-Туркменской 
впадине, где в плиоценовое и постплиоценовое время накопилось 4— 6  км 
преимущественно глинистых отложений, а температура и давление в 
интервале 0,5—4 км соответственно изменяется от 35 до 110° С и от 
6-10® до 6-107 и более Па [ 1 2 ]. При этом возникновение аномальных 
давлений может быть порождено высоким темпом седиментации и уве
личением удельного объема межслоевой воды, высвобождающейся при 
гидрослюдизации монтмориллонита, а не только повышением темпера
туры, как это полагают О. А. Калятин и Е. В. Кучерук [12]. В данном 
случае повышение температуры — не причина, а следствие увеличения 
давления. Аномальный рост температуры обусловлен и адиабатным 
сжатием, и экзотермическим эффектом конденсации минеральных ча
стиц, который в условиях относительного постоянства объема оказыва
ет прямое влияние на рост пластового давления. Об обратной зависи
мости гипсометрического положения зон конверсий монтмориллонита

6 Последнее свидетельствует об отжатии межслоевых («связанных», по Р. М. Но-
восилецкому и А. Ф. Романюк) вод в коллекторы.
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от темпа седиментации свидетельствует и исследование этого явления 
К. Магара [44]. Являясь сторонником идеи о преимущественно дина- 
мико-седиментационном контроле возникновения (и величины) АВПД, 
он полагает, что гипсометрическое положение зон дегидратации монт
мориллонита за счет высвобождения межслоевой воды контролируется 
началом интенсивного обводнения, а следовательно, и разуплотнения 
глинистых толщ, находящегося в прямой зависимости от величины 
АВПД. При этом К. Магара [44] пришел к выводу, что аномально-вы
сокая прогретость разуплотненных глинистых отложений — следствие 
втрое меньшей, нежели у минеоальных компонентов пород, теплопро
водности воды7. Прогрев же глинистых толщ в предконверсионную ста
дию литогенеза и после выделения межслоевой воды К. Магара, подоб
но названным выше авторам, связывает только с глубинным тепловым 
потоком.

Как и при анализе исследования и выводов Р. И. Кутаса [14], впер
вые обстоятельно рассмотревшего влияние темпа седиментации на про
грев осадочных образований, во взглядах К. Магара на этот процесс

привлекает внимание различие
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Фиг. 4. Изменения содержания углеводородов 
в органическом веществе в зависимости от 

плотности сланцев [36]

в продолжительности нагрева
ния глубинным теплом, а сле
довательно, и в теплоемкости 
быстро и медленно накаплива
ющихся одновозрастных отло
жений. При прочих равных ус
ловиях быстро накапливаю
щиеся осадочные толщи про
греваются медленнее и не 
столько из-за низкой теплопро- 
водимости (в случае их высо
кой гидратированности), кото
рая, как правило, характерна 
и для медленно накапливаю
щихся отложений вследствие 
слабого их уплотнения, сколько 

за счет более быстрого наращивания их объема. Чем выше темп седи
ментации, тем больше тепла необходимо для прогрева накопившихся 
осадочных толщ до наступления равновесия между притоком и оттоком 
(рассеиванием) тепла, тем продолжительнее их прогрев. В этой связи 
естественно полагать, что после завершения накопления синхронных,, 
но с разным темпом седиментации осадочных толщ медленно накапли
вавшиеся отложения оказываются прогретыми больше, нежели толщи,, 
образование которых шло более быстрыми темпами, а температурные 
контрасты будут тем выше, чем значительнее разница в темпе седимен
тации и чем моложе сопоставляемые аналоги (так как продолжитель
ность их прогрева увеличивается по мере приближения к подошве отло
жений).

Таким образом, при высоком темпе накопления глинистых толщ, 
особенно когда это сопряжено с возникновением аномально-высоких 
пластовых давлений, оптимальные для конверсии монтмориллонита тем
пературы возникают позже и гипсометрически ниже, нежели у их мед
ленно накапливавшихся возрастных аналогов. В дальнейшем же, по 
мере прогрева за счет глубинного тепла и вследствие экзотермических 
процессов конденсации при уплотнении, фронт оптимальных для гидро- 
слюдизации монтмориллонита температур перемещается вверх и ко вре
мени завершения уплотнения занимает более высокое по сравнению с

7 К- Р. Луис и С. К. Роузе полагают, что по положительным аномалиям на термо
граммах глинистых толщ можно выделять обводненные зоны с аномально-высокими пла
стовыми давлениями и устанавливать их мощность.
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медленно накапливавшимися отложениями стратиграфическое и гипсо
метрическое положение. Поэтому при анализе природы различий гипсо
метрических уровней и степени проявления конверсионных процессов 
следует обращать внимание как на темп и продолжительность накоп
ления сопоставляемых осадочных толщ, так и на продолжительность 
времени после завершения их накопления, что практически не принима
ется во внимание при интерпретации результатов исследования этого яв
ления М. Пауэрсом, а также Э. Перри и Д. Хоувером [45]. До заверше
ния длительного прогрева и в не менее длительный период остывания 
быстро и долго накапливавшиеся толщи — это колоссальные аккумуля
торы тепла, определяющего «судьбы» всех эндотермичных процессов 
литогенеза.

Динамико-гравитационный контроль энергетики литогенеза под
тверждается и фактами прямой зависимости степени катагенетического 
преобразования концентрированного и рассеянного ОВ от темпа накоп
ления вмещающих его отложений. И это не случайно. Если бы роль са
мих осадочных толщ в энергетическом балансе литогенеза была пассив
ной, то в соответствии с расчетами Р. И. Кутаса [14], медленно накап
ливавшиеся толщи из-за более быстрого их прогрева и низкой тепло
проводности, обусловленной более высокой, нежели у быстро накапли
вавшихся отложений, пористостью, должны были бы отличаться и боль
шим метаморфизмом заключенного в них ОВ, тогда как их быстро на
капливавшиеся, а следовательно, и более уплотненные (и более тепло
проводные) аналоги прогревались бы хуже (фиг. 4) 8.

Имея в виду логическую предпосылку, заключающуюся в том, что по 
мере уплотнения осадочных толщ из них вместе с водой отжимаются и 
углеводороды (УВ), Д. М. Хант [35] исследовал влияние степени уплот
нения 360 образцов сланцев, отобранных в ряде седиментационных бас
сейнов США, на концентрации УВ в ОВ, которые содержатся в пробах 
пород. При этом «вопреки ожиданиям» по мере увеличения уплотнен
ности пород обнаружена явная тенденция к обогащению содержащего
ся в них органического вещества УВ (фиг. 4). Аналогичная зависимость, 
но в связи с метаморфизмом углей, выявлена Ю. И. Белоцерковцем 
[3, 4]. Данные, свидетельствующие о прямом влиянии темпа накопле
ния вмещающих отложений на метаморфизм углей, приведены 
В. Ф. Ткаченко [31], Ю. Н. и В. Н. Нагорными [22], М. В. Голицы
ным [6 ] и другими авторами (фиг. 5).

Четкая реакция направления преобразования ОВ на изменение тем
па седиментации подмечена при геохимических исследованиях посейдо- 
ниевых сланцев. Установлено, что обогащенность сланцев битумоидами 
растет по мере увеличения их мощности. Исследованиями автора [23] 
также установлено, что при прочих равных условиях глубинность и ве
личина интервала проявления начального этапа главной фазы нефте- 
образования находится в прямой зависимости от темпа и продолжи
тельности накопления нефтематеринских отложений. На завершающем 
этапе главной фазы нефтеобразования зона ее проявления, контроли
руемая ходом эволюции теплового поля, сужается и гипсометрически 
поднимается. Чем выше темп накопления нефтематеринских и вмещаю
щих их (главным образом перекрывающих) отложений и чем больше 
его продолжительность, тем на меньшей глубине завершается главная 
фаза нефтеобразования, тем меньше глубинный интервал зоны ее про
явления.

ВЫ ВОДЫ

Анализ природы геотермических явлений убеждает в следующем.
1. В тепловом балансе осадочных бассейнов существенную роль игра

ют экзотермические процессы конденсации минеральных частиц, на что
8 При прочих равных условиях увеличение плотности пород на 15—20% почти в 

два раза уменьшает их тепловое сопротивление.
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впервые обратил внимание П. Ф. Швецов. Это подтверждается обратной 
зависимостью гипсометрического положения зон конверсии монтморил
лонита от скорости накопления осадков и большей прогретостью мощ
ных быстро накапливающихся преимущественно глинистых толщ по 
сравнению с их маломощными возрастными аналогами.

2 . Из-за низкой теплопроводности конверсионной и седиментацион* 
ной воды и большой теплоемкости быстро накапливавшихся глинистых 
толщ последние являются емкими аккумуляторами эндогенного и лито
генного тепла. При прочих равных условиях, чем выше темп седимента
ции и чем она продолжительнее, тем больше тепла аккумулируется в 
осадочных толщах во времени, тем продолжительнее время сохранения 
накопленного тепла, тем продолжительнее проявление тепла как важ
нейшего фактора литогенеза.

3. При прочих равных условиях в быстро накапливавшихся глини
стых отложениях вследствие их большей теплоемкости и замедленного 
отжатия элизионных вод конверсионные процессы конденсации в связи 
с их уплотнением и прогревом возникают позже, нежели у медленно 
накапливавшихся аналогов. После возникновения конверсионных про
цессов и по мере прогрева глинистых отложений за счет глубинного и 
литогенного тепла фронт гидрослюдизации монтмориллонита (и иных 
экзотермических конденсационных процессов) и сопряженный с ним 
фронт тепловой -волны в быстро накапливавшихся отложениях ко вре
мени завершения уплотнения поднимаются (и стабилизируются) на бо
лее высоком, нежели у медленно накапливавшихся аналогов, гипсомет
рическом уровне.

4. Энергетический потенциал экзотермических реакций литогенеза и 
продолжительность генерации литогенного тепла находятся в прямой 
зависимости от обогащения осадочных толщ тонкодисперсным мине
ральным материалом и от продолжительности их уплотнения. Чем вы
ше темп и больше продолжительность седиментации, чем больше в 
осадках тонкодисперсных компонентов,* тем длительнее идет уплотнение, 
больше выделяется литогеннрго тепла, медленнее остывает осадочная 
толща за счет оттока литогенного тепла.

5. В дополнение широкой программы исследований в области энер
гетики литогенеза, предложенной П. П. Тимофеевым и А. В. Щербако
вым, целесообразно изучение влияния на энергетический баланс седи- 
ментационных бассейнов темпа и продолжительности осадконакопле- 
ния, степени гомогенности и дисперсности осадочных образований и ча
стоты и мощности эрозионных срезов.
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ИСПОЛЬЗОВАНИЕ ФИЗИКО-ХИМИЧЕСКОГО МОДЕЛИРОВАНИЯ 
ДЛЯ ИЗУЧЕНИЯ ВЗАИМОДЕЙСТВИИ В СИСТЕМЕ 

ВОДА -  ПОРОДА И ГИДРОДИНАМИЧЕСКИЕ УСЛОВИЯ 
ЕГО ПРИЛОЖЕНИЯ К РЕАЛЬНЫМ ГИДРОГЕОХИМИЧЕСКИМ

ПРОЦЕССАМ
КРАЙНОВ С. Р ., РЫЖЕНКО Б. Н.

Показаны перспективы и ограничения приложения машинного модели
рования взаимодействий в системах вода — порода, основанного на ме
тодах физико-химической термодинамики, к познанию направленности 
гидрогеохимических процессов в реальных гидрогеологических условиях, а 
также для установления фазового и химического состава продуктов этих 
процессов. Границы приложения такого моделирования определяются 
гидродинамическими условиями, приводящими реальные гидрохимические 
системы к состоянию химического равновесия. Реальные скорости фильтра
ции подземных вод в гидрогеологических структурах минимальны, поэтому 
площади водоносных горизонтов, в пределах которых происходит приближе
ние гетерогенных систем к состоянию химического равновесия, могут быть 
значительными. Это открывает большие перспективы для физико-химиче
ского машинного моделирования в области познания гидрогеохимических 
явлений. Рассмотрены некоторые вопросы кинетики взаимодействий в систе
ме вода — порода в реальных гидродинамических условиях.

Вопросы энергетики являются важными, но малоизученными в гео
химии и гидрогеологии [13]. Один из путей их решения — установление 
направленности гидрогеохимических процессов в реальных гидрогеоло
гических условиях, а также фазового и химического состава продуктов 
этих процессов на основе методов физико-химической термодинамики. 
Такая задача в настоящее время решается путем анализа изменений 
энергетических уровней, через которые проходит термодинамическая 
геохимическая система в своей самопроизвольной эволюции. Протека
ние самопроизвольных процессов в земной коре определяется постулата
ми второго закона термодинамики, в соответствии с которыми в изоли
рованной изотермической термодинамической системе самопроизволь
ные процессы идут в направлении образования соединений с меньшими 
значениями свободных энергий и большими — энтропий. Чем меньше 
свободная энергия соединений и чем больше их энтропия, тем больше 
вероятность их образования и тем больше их термодинамическая устой
чивость.

В подземной гидросфере один и тот же химический компонент может 
участвовать во множестве конкурирующих реакций, поэтому при реше
нии теоретических и прикладных вопросов геохимии подземных вод всег
да возникает задача выбора и обоснования из этого множества реакций 
и их продуктов таких, которые наиболее вероятны при данных геохими
ческих и термобарических параметрах. Решению этих задач способство
вало создание в последние годы физико-химических моделей взаимо 
действий в системе вода — порода, основанных на методах физико-хи
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мической термодинамики и координационной химии и вполне правдопо
добно отражающих сущность реальных процессов в этих системах. Со
здание моделей определило возможности развития физико-химического 
моделирования гидрогеохимических явлений. Такое моделирование, вы
полняемое с помощью ЭВМ, позволяет отыскать промежуточные и 
конечные составы систем, энергетически выгодных и, следовательно, 
наиболее вероятных в данной геохимической и термобарической ситуа
ции.

П Р И Н Ц И П Ы  Ф И З И К О -Х И М И Ч Е С К О Г О  М О Д Е Л И Р О В А Н И Я  
В З А И М О Д Е Й С Т В И Й  В С И С Т Е М Е  В О Д А  — П О Р О Д А

Прежде всего мы должны отметить два важных положения:
1. Основой физико-химического моделирования является положение 

о существовании в системе вода — порода частичных равновесий или 
приближений к таким равновесиям. Принцип частичного равновесия, 
давно известный из химико-термодинамических работ [3, 9, 14], исполь
зован в геохимических исследованиях [5, 17—20]. По отношению к на
шей задаче понятие частичного равновесия означает, что в неравновес
ной в целом гидрогеохимической системе, характеризующейся множест
вом химических реакций, может выполняться химическое равновесие 
для отдельной или отдельных химических реакций. Иными словами, 
данная реакция релаксирует к химически равновесному состоянию 
быстрее изменения внешних переменных параметров и других реакций.

2 . Природные системы вода — порода являются многофазными и 
многокомпонентными, поэтому в настоящее время вряд ли можно найти 
модель, полностью адекватную совокупности процессов, происходящих 
в этих системах, и соответствующую специфике всех отдельных и част
ных гидрогеохимических систем. В связи с этим задача состоит скорее 
не в том, чтобы найти модель, адекватную совокупности геохимических 
процессов, а в том, чтобы подобрать модель отдельной термодинамиче
ской системы, результаты расчета которой совпадали бы с реальными 
распределениями компонентов в природных гидрогеохимических усло
виях. При таком совпадении найденная модель может быть использова-' 
на для познания и моделирования гидрогеохимических явлений в дан
ных геохимических системах, а также для прогнозирования этих яв
лений.

Перейдем к существу моделирования. Принципиальной основой фи
зико-химического моделирования взаимодействий в системе вода — по
рода являются современные представления о физико-химических состоя
ниях (формах переноса) элементов в подземных водах и формах их 
участия в гидрогеохимических процессах. Существо вопроса в том, что 
в сложной многокомпонентной системе подземных вод химические эле
менты находятся преимущественно не в виде простых катионов и анио
нов, а в виде сложных ассоциированных соединений, имеющих различ
ную сложность и устойчивость и называемых комплексными соедине
ниями. В свете этих представлений изменение растворимости твердого 
вещества в растворе другого вещества рассматривается как следствие 
комплексообразования частиц растворяющегося и растворенных ве
ществ. В соответствии с этой моделью изменение растворимости обус
ловливается не только «действием ионной силы» и «действием одноимен
ного иона», но и комплексообразованием частиц растворяющегося ве
щества. С точки зрения задач данной статьи важно то, что степень 
устойчивости комплексных соединений самым непосредственным обра
зом связана с изменением их свободной энергии и энтропии.

Известно, что образование устойчивых комплексных соединений 
(сравнительно с менее устойчивыми исходными продуктами) сопровож
дается уменьшением свободной энергии и увеличением энтропии. Чем 
более устойчиво комплексное соединение, тем меньшее его свободная
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энергия и тем больше энтропия. Отсюда следует, что образование более 
устойчивых комплексных соединений при взаимодействии в системе во
д а — порода ведет к большей растворимости твердой фазы. Эта раство
римость оказывается пропорциональной константам устойчивости 
комплексных соединений, образуемых компонентами твердой фазы в 
водном растворе [10, И]. При образовании комплексных соединений с 
высокой термодинамической устойчивостью положение равновесия в 
системе твердая фаза — раствор сдвигается в сторону водной фазы. При 
этом, чем более устойчиво комплексное соединение, тем больше энерге
тический эффект растворения и тем больше вероятность этого процес
са. Смещение равновесий в водную фазу в свою очередь означает моби
лизацию исходных веществ горных пород для их выноса или последую
щего осаждения.

Учитывая всеобщность характера ассоциации растворенных в воде 
частиц и основанной на этом модели процесса растворения [ 1 0 , И], 
величину концентрации любого химического компонента в природном 
растворе можно рассматривать и вычислять как обусловленную равно
весиями между твердой фазой и соответствующими комплексными фор
мами элемента в водной фазе. Так, при растворении твердой фазы CaF2 
в чистой воде выражение для концентрации фтора в растворе будет 
иметь вид

m 2 ,F  =  m F -  +  m H Fo +  m CaF+ 4- m C a Fо. ..

При растворении твердой фазы CaF2 в растворе другого вещества, на
пример NaCl, необходимо принять во внимание ассоциацию частиц рас
творяющегося вещества с частицами растворенного вещества Na+ и С1“ 
и тогда

tfl^tF — tnF 4" 4" MCaF+ 4“ т Сэр\ ^NaF° ' * *

Согласно законам термодинамики (Дж. Гиббс, 1950), на основе тер
модинамических свойств индивидуальных веществ возможно теоретиче
ски корректное определение равновесного состава системы любой ком- 
понентности и фазового состояния. В геохимии подземных вод, пользу
ясь этим принципом, уже рассчитывают состояние элементов в 
гомогенных системах, содержащих 2—3 компонента. Но эти расчеты не 
могут считаться достаточно точными из-за технической невозможности 
учесть все вероятные состояния элементов в природном растворе и все 
реакции, в которых может участвовать данный компонент. Создание 
алгоритмов для ЭВМ позволило применить этот метод к многокомпо
нентным гидрогеохимическим системам с большим числом фаз [5, 15, 
19]. При определении равновесного состава можно учесть все вероятные 
формы существования элементов. Так, для кальция (или магния) учи
тывают Са2+, СаОН+, CaF+, СаС1+, СаСОД CaHC03+, CaS04°, СаН3- 
•S i04+; для натрия Na+, NaF°, NaCl0, NaHC03°, NaC03~, NaS04~; для 
фтора F", HF°, CaF+, MgF+, BF2 (OH)2-, BF(OH)3-, A1F3°, FeF2+, FeF2+..
И T. Д.

Теоретические основы и методика таких расчетов для установления 
количественного состава равновесных гидрогеохимических систем име
ются в работах [10, 15], а пример расчета для фтороносных вод в ра
боте [6 ]. Для расчетов используют информацию о термодинамических 
свойствах растворенных в воде неорганических (а в последнее время и 
органических) веществ, которая была получена с помощью точных 
физико-химических методов [8 , 1 2 , 2 1 , 2 2 ] и относительно быстро по
полняется новыми данными. Для получения недостающих сведений 
(особенно характеризующих свойства веществ при повышенных темпе
ратурах и давлениях) можно применять методы сравнительного анализа
14]. а также пользоваться результатами эмпирического и теоретическо
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го обобщения температурной и барической зависимости констант равно
весия [5, 16].

Таким образом, физико-химическое моделирование взаимодействий 
в системе вода — порода сводится к поискам (с помощью ЭВМ) количе
ственного равновесного состава гидрогеохимической системы, характе
ризующейся минимальными значениями свободной энергии. Из задан
ных возможных твердых фаз и растворенных соединений ЭВМ выбирает 
такой состав раствора и ассоциацию твердых фаз, которые соответству
ют равновесному состоянию системы и являются наиболее устойчивыми 
в данной геохимической (парциальные давления летучих, концентрации 
отдельных компонентов, кислотно-щелочные и окислительно-восстанови
тельные состояния первичных растворов) и термобарической ситуациях. 
Уже на современном этапе развития физико-химического моделирова
ния гидрогеохимических явлений можно достаточно точно устанавли
вать химический состав подземных вод, формирующихся при взаимо
действии в системах вода — различные минералы и геохимические типы 
пород.
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Ф и г . 1. Сопоставление расчетных концентраций фтора и кальция в водной системе 
CaF2 — NaHC03 с реальными их концентрациями в подземных водах Молдавского 
артезианского бассейна. Линии расчетных концентраций: 1 — фтора, 2 — каль
ция. Реальные природные концентрации фтора в водах: 3 — нижнесарматского 
водоносного горизонта, 4 — верхнемелового горизонта. Реальные концентрации 
кальция в водах: 5 — нижнесарматского водоносного горизонта; 6 — верхнемело

вого водоносного горизонта

Наиболее простым для физико-химического моделирования является 
установление состава водной фазы, равновесной с одной какой-либо 
твердой фазой. В работе [7] были приведены равновесные концентра
ции компонентов в системах CaF2 — растворы NaHCO, Na2S 04, NaCl и 
выполнено сопоставление этих расчетных концентраций с реальными 
распределениями компонентов, формирующихся при взаимодействии 
подземных вод с фторсодержащими породами. Было установлено, что 
расчетные концентрации в определенных гидрогеологических условиях 
могут достаточно близко соответствовать природным распределениям 
компонентов. На фиг. 1 показана степень сходимости расчетных кон
центраций фтора и кальция в системе CaF2 — раствор NaHC03 с их 
реальными концентрациями в подземных водах нижнесарматского во
доносного горизонта (Молдавский артезианский бассейн), сложенного 
фторсодержащими карбонатными породами.

Несколько сложнее обстоит дело при попытках сравнить состав при
родных вод и состав водной фазы, равновесной с несколькими тверды
ми фазами. Для породы данного химического состава, взаимодействие 
с водой равноценно движению точки состава раствора по лучу, исходя
щему из вершины Н20  вовнутрь Af-мерного многогранника, вершины
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Равновесные концентрации элементов в растворе (моль/кг Н20) над осадком породы
водорода 1(Г16*8 Па, сероводорода 10'20 Па,

Отношение 
порода -  вода Na К Mg Са А1 Si

0 ,0 0 4 3 1 0 '4 1 1 0 '3 4-10~4 со н
а О се 8-10-10 2 10 4

0 ,0 1
0,10
1 ,0

610 3 
6-10-2 
0,46

2-10"4
2-10_Б
8-10“б

2-10~8 
2-10- i l  
з .ю - 12

2 1 0 -3
5 1 0 -6
з .ю - 5

2 1 0 '10
210~10
М О 10

2-10~4 
3 1 0 '4 
3 -ю -4

10 6,1 М О "3 00 н
а

-
О С0 2*10~5 510  11 5 * 10-4

которого соответствуют чистым компонентам системы. Состав раствора 
будет приближаться к равновесному по мере увеличения отношения 
порода/вода на диаграмме, т. е. по мере проработки породы водой. 
В случае рассмотрения природных минеральных ассоциаций возможны 
два принципиально различных варианта.

Если система включает конгруэнтно растворяющиеся твердые фазы 
(например, CaC03, CaMo(C03)2, CaS04*2H20) и взаимодействие во- 
да/порода прошло столь глубоко, что достигнута нонвариантная точка 
системы, то состав водной фазы будет постоянной величиной при данных 
температуре, общем давлении, активности фоновых компонентов, не 
образующих в рассматриваемой системе твердых фаз (например, С1), и 
летучести газов (например, С 02) над раствором. Состав водного раство
ра не будет изменяться при дальнейшей проработке породы водой. 
В качестве примера можно указать на состав раствора, равновесного с 
твердыми фазами в четверной взаимной системе CaS04—-MgS04— 
CaC03—MgC03 при 25° С и давлении 105 Па [11].

Для систем вода — алюмосиликатные породы ввиду инконгруэнтной 
растворимости большинства алюмосиликатов существует несколько нон-

ЪО
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Фиг. 2. Схема диаграммы трехкомпонентной системы с инкон- 
груэнтно растворяющимися твердыми фазами



гранитного состава под парциальным давлением углекислоты 10м  Па, 
т л= о,01, при 25° С, общем давлении 10* Па

S CI Fe pH Твердые фазы
05 О 00 3 1 0 “б 2 10 9 6,5 Кварц+ К-слюда+ каолин+Na-Mg алюмосили- 

кат+Fe гидроокись
М О -4 7-10-4 2 1 0  е 8,0 Кварц+К-слюда+Са-цеолит+Na-Mg алюмоси-
2-10-* М 0-* 2 10-# 9,1 ликат+ F e  гидроокись-FСаС03
0,20 М О *2 2 10 '9 9,4 Кварц-f  К-слюда+№-слюда+№-Л^ алюмоси

ликат-}-Fe гидроок ись+СаСОз
2,8 0,32 2-10-9 9,7 Кварц+К-слюда+N a-слюда-|-Na-Mg алюмоси

ликат-!- Fe окись-}-СаС03

вариантных точек (фиг. 2 ), и поэтому состав водной фазы существенно 
зависит от соотношения вода/порода, т. е. от степени проработки поро
ды водой. Сравнивая вычисленные (таблица) и установленные в при
родных водах концентрации различных компонентов, можно отметить, 
что состав речной воды близок к рассчитанному при соотношении по- 
рода/вода~0 ,0 1 —0 , 1 , т. е. соответствует очень незначительной прора
ботке породы водой (и близок к первой нонвариантной точке рассматри
ваемой системы). Более глубокая проработка породы водой ведет к 
росту минерализации и щелочному pH раствора.

УСЛОВИЯ ПРИЛОЖЕНИЯ ФИЗИКО-ХИМИЧЕСКОГО МОДЕЛИРОВАНИЯ 
К РЕАЛЬНЫМ ГИДРОГЕОХИМИЧЕСКИМ СИСТЕМАМ (НА ПРИМЕРЕ СИСТЕМ 

CaF2 — РАСТВОРЫ РАЗЛИЧНОГО ХИМИЧЕСКОГО СОСТАВА)

Приложение методов физико-химической термодинамики к модели
рованию и познанию гидрогеохимических явлений, происходящих в при
родных гетерогенных системах, основано на постулате, диктующем не
обходимость установления в этих системах состояния химического рав
новесия. Поэтому методологическим требованием приложения физико
химической термодинамики к реальным гидрогеохимическим системам 
является необходимость доказательства, что такие химически равновес
ные состояния (или приближения к этим состояниям) в реальных при
родных системах действительно существуют. Анализ разработки этого 
вопроса в геохимии, где методы физико-химической термодинамики 
применяют наиболее активно, показывает, что геохимики обычно обос
новывают приложение физико-химической термодинамики положением 
о существовании в изучаемых системах частичных или локальных (по 
Д. С. Коржинскому) равновесий, не доказывая реальности их существо
вания. При этом в лучшем случае предполагается, что скорость релак
сации систем к химически равновесному состоянию больше скорости 
изменения внешних параметров, приводящих к возникновению новых 
градиентов в системе. Между тем реальные геохимические и гидрогеохи
мические системы достаточно часто неравновесны, поэтому наряду с 
относительно хорошей сходимостью расчетных данных с реально на
блюдаемыми распределениями элементов в гидрогеохимических систе
мах всегда существует обильный материал, иллюстрирующий значи
тельное несоответствие расчетных концентраций реальным данным.

Отсюда важно подчеркнуть следующее.
1. Результаты физико-химического моделирования взаимодействий в 

гетерогенных системах вода — порода надо рассматривать как эталон
ные, характерные только для идеальных условий химического равнове
сия при заданных геохимических и термобарических параметрах.

2. Степень отклонения реальных распределений элементов в гетеро
генных гидрогеохимических системах от результатов их физико-химиче-

77



ского моделирования следует считать показателем меры отклонения 
этих реальных систем от состояния химического равновесия.

3. Прямой перенос результатов моделирования на реальные гидро
геохимические системы для познания и прогнозирования происходящих 
в них явлений требует доказательств, что эти системы находятся в со
стоянии химического равновесия или приближаются к этим состояниям.

В зависимости от среды протекания физико-химических процессор 
разные природные системы имеют разные природные факторы, опреде- 
ляющие приведение этих систем к равновесным состояниям. В подзем
ной гидросфере процессы взаимодействий вода — порода происходят на 
фоне движения (фильтрации) подземных вод, поэтому в изотермических

Фиг. 3. Степень приближения произведения аСа2+о§- в HCCVNa-водах к ПРСаРв в зависи
мости от скорости движения подземных вод и концентрации в них НСО”

Подземные воды: 1 — пегматитовых месторождений Восточного Саяна; 2 — массивов 
нефелиновых сиенитов Кольского полуострова; 3 — нижнесарматского горизонта Мол
давского бассейна; 4 — верхнемелового горизонта того же бассейна; 5 — линия П РСарг

и изобарических условиях решающим фактором приведения отдельных 
термодинамических физико-химических систем к состоянию химическо
го равновесия является соотношение между временем релаксации этих 
отдельных систем к равновесному состоянию и временем возникновения 
новых градиентов (по концентрациям), вызываемых различной ско
ростью фильтрации подземных вод. Роль скорости фильтрации при этом 
значительна, так как она служит одним из факторов, изменяющих гра
диент концентраций или, иначе говоря, значения химического потенциа
ла в гетерогенных гидрогеохимических системах. Равновесие между 
твердой фазой и раствором достигается тогда, когда химический потен
циал вещества в растворе станет равным химическому потенциалу в 
твердом состоянии.

На фиг. 3 показано влияние скорости движения подземных вод на 
степень приближения произведения активности аСлч а \ -  в HC03-Na-Bo- 
дах различных фторсодержащих пород. При построении рисунка учтена 
степень закомплексованности кальция и фтора в каждой пробе подзем
ных вод, установленная на основе машинных расчетов по ранее рассмот
ренной методике [6 ]. Из этого рисунка следует, что при уменьшении 
скорости движения подземных вод произведения активности aCa2+aV- 
приближаются к ПРСар2, что может рассматриваться в качестве одного 
из признаков, говорящих о приближении систем Са2+—F~ реальных 
подземных вод к состояниям химического равновесия. Влияние скоро
стей фильтрации растворов на степень приближения систем Са2+—F- к 
состояниям химического равновесия было воспроизведено нами экспе
риментально, при этом в качестве эталонных равновесных концентраций 
использовались расчетные равновесные концентрации кальция и фтора
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в системе CaF2 — растворы NaHC03, Na2S 04, NaCl. Эти расчетные кон
центрации приведены в статье [7]. В экспериментах были изучены взаи
модействия растворов NaHC03, Na2S 0 4, NaCl с флюоритом и фторсо
держащим гранитом (содержание фтора 0 , п%) в динамических усло
виях. Была принята следующая методика экспериментов. Навески из
мельченного флюорита и гранита загружали в бюретки и фильтровали 
растворы в напорном режиме. Скорость фильтрации изменяли в преде
лах 0 ,п—0 ,0 0 я см/с.

Выводы из сопоставления расчетных и экспериментальных данных 
(фиг. 4) следующие. Уменьшение скорости фильтрации, т. е. уменьшение 
скорости отвода продуктов растворения от поверхности реакции, приво
дит к увеличению концентраций фтора и кальция в растворе и к дости
жению им стадии насыщения результирующих растворов. Как только

Фиг. 4. Динамика изменения содержаний фтора и произведения 
[Ca2+][F - ]2 при взаимодействии растворов HC03-Na-S04-Na- и Cl-Na-co- 
става с флюоритом и фторсодержащим гранитом в условиях различной 

скорости фильтрации растворов (концентрация раствора 0,1 т)
Изменения содержаний фтора при взаимодействиях: 1 — с флюоритом, 2— 
с фторсодержащим гранитом. Изменения произведения [Ca2+][F - ]2 при 

взаимодействиях: 3 — с флюоритом, 4 — с фторсодержащим гранитом

раствор при данной скорости фильтрации и температуре становится на
сыщенным, дальнейшего растворения не происходит, и концентрации 
компонентов при последующем уменьшении скорости фильтрации стано
вятся постоянными, соответствующими расчетным, если исходить из 
равновесной модели. В этих условиях химический потенциал растворен
ного вещества уравнивается с его химическим потенциалом в твердом 
веществе. Таким образом, с определенного предела скоростей фильтра
ции (разных для каждой гидрогеохимической системы) концентрации 
фтора и кальция достигают насыщения по CaF2, и при дальнейшем 
уменьшении скоростей фильтрации в данной гетерогенной системе опре
деляются только равновесиями CaF2^ C a 2+ + F“. Это означает, что при 
минимальных скоростях фильтрации растворов в условиях химического 
равновесия концентрации фтора и кальция не находятся в зависимости 
от геохимических свойств пород (концентрации и формы нахождения 
элементов), а зависят только от химического состава растворов. В свя
зи с этим в условиях равновесия воды одинакового химического состава 
независимо от геохимического типа пород содержат близкие концен
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трации фтора, соответствующие рассчитанным для данных систем. 
Влияние геохимических особенностей пород значительно только при 
первых стадиях взаимодействий, когда система неравновесна. Эти осо
бенности пород (концентрации элементов и их формы нахождения) 
определяют градиенты приближения систем к равновесным состояниям.

Из изложенного возникает несколько важных вопросов, решение ко
торых необходимо для обоснования и разработки методики приложения 
физико-химического моделирования к реальным гидрогеохимическим 
системам.

Первый вопрос — существуют ли в конкретных условиях подземной 
гидросферы состояния химического равновесия (или приближения к 
этим состояниям) и каковы площади водоносных пород, в которых соб
людаются условия химического равновесия по отдельным геохимиче
ским системам? Оказывается, площади, на которых возможны прибли
жения к химически равновесным состояниям, могут быть значительны
ми. Их размеры на примере системы Са2+—F- были показаны в работе
[7]. В таких зонах распределение концентраций компонентов в подзем
ных водах соответствует расчетным, полученным в результате физико
химического моделирования взаимодействий в системе вода — порода 
на основе методов равновесной термодинамики. В то же время имеются 
гидрогеологические зоны, в пределах которых распределения концентра
ций компонентов в подземных водах в значительной степени не согласу
ются с расчетными на основе принятых равновесных физико-химических 
моделей. В пределе первые зоны являются зонами с минимальными зна
чениями скоростей движения воды, вторые — с их максимальными зна
чениями.

Другой важный вопрос — какие принципиальные причины определя
ют подчинение распределения концентраций компонентов в реальных 
динамичных гидрогеохимических системах расчетным, установленным 
на основе методов равновесной термодинамики? Наиболее вероятная 
причина в том, что скорость релаксации отдельных химических реакций 
системы вода — порода к равновесным состояниям больше скорости из
менения внешних независимых параметров в окружающей среде, приво
дящих к возникновению новых градиентов в этой системе. Растворение 
флюорита, как и многих других природных соединений, происходит по 
внешнедиффузионной кинетике [2 ]. Это означает, что массоперенос в 
системе CaF2 — растворы различного химического состава лимитируется 
конвективно-диффузионным переносом вещества к поверхности взаимо
действия и его отводом от этой поверхности. Чем меньше скорости 
фильтрации растворов, тем меньше интенсивность оттока продуктов 
реакции и тем меньше градиент химического потенциала в названной 
системе. При малых скоростях фильтрации скорость релаксации систем 
к химическому равновесию становится больше скорости изменения гра
диентов химического потенциала, вызываемых фильтрацией подземных 
вод. В реальных гидрогеологических водонапорных структурах скорость 
движения подземных вод обычно невелика (порядка п—п - 1 0 0  см/год), 
а время водообмена в таких структурах достаточно велико (даже в 
структурах, содержащих маломинерализованные воды, время водооб
мена достигает тысяч и десятков тысяч лет). Длительность водообмена 
в гидрогеологических структурах при малых скоростях движения под
земных вод и при значительной скорости релаксирования отдельных 
реакций к равновесным состояниям определяет возникновение в таких 
гидрогеологических структурах крупных полей, в пределах которых со
блюдаются приближения к частичным равновесиям. Степень приближе
ния к таким равновесиям зависит от соотношения скоростей движения 
подземных вод и скоростей релаксирования реакций к равновесным 
состояниям. В связи с этим можно утверждать, что значимость химиче
ски равновесных состояний в гидрогеохимических системах возрастает
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в более глубоких структурах, где температура среды (т. е. скорости хи
мических реакций) увеличивается, а скорость фильтрации подземных 
вод уменьшается.

Наш опыт использования физико-химического моделирования взаи
модействия вода — порода для познания гидрогеохимических явлений 
показал, что даже при оптимальных скоростях фильтрации подземных 
вод всегда существует дисперсия реальных концентраций вокруг линии 
расчетных значений. Основная причина этого заключается в том, что 
физико-химическое моделирование гидрогеохимических процессов — ме
тод познания таких процессов на основе построения и исследования их 
теоретических детерминированных физико-химических моделей, тогда 
как реальные гидрогеохимические явления нам сейчас представляются 
только как вероятностные. Между ними всегда существует определенное 
несоответствие, зависящее от степени познания существа реальных гид
рогеохимических явлений и полноты их отображения в физико-химиче
ских моделях. Другие причины заключаются в отклонении реальных 
систем от модели раствора, использующей коэффициенты активности 
эмпирического или полутеоретического происхождения; погрешностях 
стандартных термодинамических данных, которые берутся при расчете 
моделей; несовершенстве химико-аналитических методов определения 
компонентов подземных вод; существовании в подземных водах метаста- 
бильных состояний. Ценность любых моделей прогнозирования химиче
ского состава подземных вод зависит от степени учета всех этих сущест
вующих факторов.

В настоящее время степень разработки физико-химического и мате
матического аппаратов моделирования достаточно высока. Поэтому 
направление дальнейшего развития физико-химического моделирования 
гидрогеохимических явлений в системе вода — порода не в совершенст
вовании этого аппарата, а в разработке методов учета всех особенно
стей реальных гидрогеохимических процессов и погрешностей методов 
их изучения. В связи с этим работа в области совершенствования физи
ко-химического моделирования взаимодействий в системе вода — порода 
должна состоять: а) в устанойлении количественных гидродинамических 
и гидрогеохимических параметров, определяющих приближение разных 
систем к равновесным состояниям и в соответствии с этим установление 
возможностей физико-химического моделирования систем вода — поро
да для познания явлений, происходящих в различных вертикальных зо
нах общего разреза гидрогеохимической зональности; б) в статистиче
ском анализе влияния ранее перечисленных факторов на степень соот
ветствия результатов физико-химического моделирования распределени
ям элементов в реальных гидрохимических системах.

Познание этих факторов и их учет при физико-химическом модели
ровании может способствовать переводу вероятностных гидрогеохими
ческих систем в детерминированные. Очевидно, что природные химиче
ски равновесные системы (или системы, приближающиеся к состоянию 
химического равновесия) в своей физико-химической основе являются 
детерминированными и только несовершенство наших методов их изуче
ния (погрешности этих методов) делают эти системы в нашем техниче
ском восприятии вероятностными.

НЕКОТОРЫЕ ВОПРОСЫ КИНЕТИКИ ВЗАИМОДЕЙСТВИИ В СИСТЕМЕ
ВОДА — ПОРОДА В РЕАЛЬНЫХ ГИДРОДИНАМИЧЕСКИХ УСЛОВИЯХ

Рассмотренный в предыдущих разделах подход к познанию и моде
лированию взаимодействий в системе вода — порода не учитывает кине
тики гидрогеохимических процессов. Между тем познание гидрогеохи
мических явлений с позиций физико-химической кинетики в настоящее 
время уже совершенно необходимо. Эта необходимость определяется 6
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логикой развития геохимии подземных вод, в ней заложен дальнейший 
прогресс моделирования и прогнозирования гидрогеохимических явле
ний. Задача их познания с кинетических позиций в настоящее время 
находится на уровне становления и поисков оптимальных путей ее ре
шения. Здесь излагается один из таких путей.

Рассмотрим химическое взаимодействие водного флюида, двйжуще* 
гося через горную породу. Предположим, что взаимодействие флюида и 
твердых фаз породы происходит в две стадии: необратимая химическая 
реакция I порядка на поверхности твердых фаз и диффузия растворен
ных компонентов в глубь раствора (без термо- и бародиффузии). Для 
каждого компонента системы можем записать в поверхностном слое на 
контакте твердой фазы и водного раствора

(о

( 1 а)

(2)  

(2 а) 

(26)

(3)

(4)

— Г  =  k («нас —  tnSi). ut

Полагая m8t =  m0 в момент времени  ̂=  0 , имеем
m st ==zfflнас (/Инас ^ о )  &

Далее для концентрации компонента в растворе mt
dmt
—  =  D (mSt — mt)\ 
at

dmt
—- =  — Dmt Ч" D [ттс {тнас m0) ar^\\ 
dt

mt =  /7ZH a c  —  ( m H a c  — m ) 0
D

D - K
e~kt -f- const -erDi.

Полагая m t =  m0 в момент времени t = 0 ,  имеем

mt — тнас —  (/72Hac m0)
D

D — k
e-kt _

D — k
> -Dt

D = D 0 —  ,UH 9
где m0 — концентрация компонента в растворе в исходный момент вре
мени ^ = 0 ; т нас — концентрация насыщения компонента в растворе в 
данной системе при данных термодинамических параметрах состояния; 
т 81 — концентрация компонента на поверхности твердой фазы в момент 
времени; mt — концентрация компонента в растворе в момент времени 
t\ & — константа необратимой химической реакции I порядка на поверх
ности твердой фазы; D0 — коэффициент диффузии компонента в раство
ре; S — площадь поверхности твердой фазы; V — объем раствора; d — 
расстояние, на котором имеется градиент концентрации, вызывающий 
диффузию компонента из поверхностного слоя в глубь раствора.

Отметим, что если исходный раствор пересыщен относительно твер
дых фаз породы по какому-либо компоненту, т. е. m0> m Hac, то уравне
ние будет описывать противоположный растворению процесс осаждения 
и тогда величина пересыщения определяется выражением

/71/ /7 2 н а с (/ 7 1 0  —  т н а с )
D

D — k
erkt (5)

Уравнения (4) — (5) показывают так называемые диффузионный 
(при k^>D) и кинетический (при k<^D) типы взаимодействия твердой 
фазы и водного раствора. Принимая время контакта твердой фазы и 
флюида за время их взаимодействия и полагая, что движение флюида 
через породу происходит в соответствии с законом Дарси, имеем

V —■ — grad-P; (6 )
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(7)
l _    l\X

V  kAP
где V — скорость движения флюида; к — проницаемость породы; р,— 
кинематическая вязкость флюида; / — расстояние от исходной позиции; 
t — время движения флюида, g ra d P = A P — градиент давления флюида. 

Согласно уравнениям (4) — (5) и (7) имеем

Анализ уравнений (8 ), (9) показывает, что на данном расстоянии от 
исходной позиции концентрация компонента во флюиде зависит от ис
ходной (т0) концентрации и свойств флюида (р); температуры, давле
ния, состава ( т нас) и свойств (к) породы; градиента давления (АР) 
флюида в системе. Обратим внимание на некоторые выводы, которые 
можно сделать на основе полученных уравнений (8 ), (9). Во-первых, 
для каждого компонента существует такое расстояние /, начиная с ко
торого раствор становится насыщенным и, следовательно, не оказывает 
дальнейшего химического воздействия на породу. Нетрудно видеть, что 
при этом

Во-вторых, на двух участках с различной проницаемостью, удаленных 
на одинаковое расстояние I от исходной позиции, в данный момент вре
мени концентрация ненасыщенного раствора (8 ) или величина пересы
щения (9) по каждому компоненту будет тем меньше, чем больше про
ницаемость породы к и величина градиента давления АР. А соотноше
ние количеств ^-компонента, перешедших в раствор или осажденных из 
раствора на участках (I) и (II), определяется выражением

Следовательно, уравнения (8 ), (9) позволяют определить отно
сительное изменение участков породы, обусловленное различием про
ницаемости, состава, температуры и градиента давления флюида. На
помним, что для каждого компонента концентрация т нас соответствует 
равновесной с породой данного состава, при данных температуре и дав
лении. Для конгруэнтно растворяющихся фаз т нас не зависит от соотно
шения вода/порода, для инконгруэнтно растворяющихся фаз такая зави
симость существует.
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ЛАТЕРИТНЫЕ ПОКРОВЫ СОВРЕМЕННОЙ ТРОПИЧЕСКОЙ
ЗОНЫ ЗЕМЛИ

МИХАЙЛОВ Б. М., БРОНЕВОЙ В. А., ОДОКИЙ Б. И.,
СЕЛИВЕРСТОВ Ю. П., ТЕНЯКОВ В. А., ЯКУШЕВ В. М., БОГАТЫРЕВ Б. А.

Латеритные покровы тропической зоны Земли являются не «осадком 
металлоносных гидротерм», как это предполагает В. Н. Разумова, а 
представляют собой полипородный полифациальный комплекс отложений, 
формирующихся на поверхности Земли в условиях жаркого гумидного 
климата путем выветривания субстрата и частичного перемещения возни
кающих при этом продуктов.

Поводом для написания настоящей статьи послужила работа 
В. Н. Разумовой «О возможном происхождении бокситов латеритных 
покровов Гвинеи» [3], написанная ею на основе анализа ряда публика
ций в советских журналах и изучения образцов латеритных кор вывет
ривания из коллекций Б. А. Богатырева, В. И. Мамедова и Б. Н. Одо- 
кия. Работа В. Н. Разумовой состоит из двух неравных частей. В пер
вой, основной по объему, приведено краткое обобщение исследований 
советских геологов по изучению латеритных покровов Гвинеи. Автор 
следующим образом формулирует основные выводы, вытекающие из 
этих работ:

абсолютное большинство исследователей считают латеритные струк
турные (псевдоморфные) бокситы, т. е. бокситы, сохраняющие реликто
вые структуры и текстуры субстрата, частью латеритной коры выветри
вания;

псевдоморфные бокситы залегают как на глинистых породах коры 
выветривания, так и непосредственно на породах субстрата;

объемные пересчеты химических анализов псевдоморфных бокситов 
свидетельствуют о подвижности всех петрогенных элементов при лате
ритизации и широком развитии процессов гипергенного метасоматоза. 
Это обстоятельство позволяет говорить не о латеритной (оставшейся 
на месте), а латеритно-метасоматической (латеритно-иллювиальной) 
природе значительной части псевдоморфных бокситов, которые иногда 
наполовину состоят из вещества, привнесенного извне;

выше псевдоморфных бокситов, а в ряде разрезов непосредственно 
на литомарже залегают обломочные образования, часто имеющие облик 
осадочных пород.

Этот раздел статьи В. Н. Разумовой достаточно объективен и не вы
зывает существенных замечаний, за исключением некоторых эмоцио
нальных комментариев, обусловленных желанием автора обосновать 
участие в процессе формирования гвинейских бокситов «высокоглино
земистых рудных растворов», приходивших извне [3, с. 76].

Однако второй раздел статьи, где как бы на основе анализа факти
ческого материала, содержащегося в публикациях разных геологов, 
В. Н. Разумова развивает идею о гидротермально-метасоматическом 
генезисе бокситов Гвинеи, с нашей точки зрения не может выдер
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жать никакой критики. Автор так формулирует свое отношение к бок
ситам крупнейших в мире месторождений Гвинейской республики: «Пе- 
эед нами, по-видимому, рудные травертины глиноземного состава гид- 
ютермального происхождения — осадки металлоносных гидротерм» 
'с. 78]. Очевидно, обоснованием гидротермально-метасоматического ге
незиса бокситов послужили следующие положения:

1. Залегание псевдоморфных бокситов «... с резким контактом как на 
глинистых продуктах коры выветривания, так и на неизменных поро
дах» [с. 76].

2. «... Трудно себе представить, что в результате элювиального 
выщелачивания и последующего перераспределения элементов за счет 
таких богатых кремнеземом пород, как сланцы силура, ... могли сфор
мироваться мощные (до 2 0  м) промышленного типа залежи, сложенные 
почти исключительно окислами и гидроокислами железа и алюминия... 
Для получения такого рудного остатка необходимо было бы подверг
нуть выщелачиванию громадные толщи сланцев, и трудно предполагать, 
что в таком случае могла сохраниться реликтовая структура материн
ских пород» [с. 76].

3. «... присутствие в Гвинейских бокситах самородной меди, гнезд ге
матита, а также в небольших количествах (первые проценты) таких 
высокотемпературных минералов, как диаспор и корунд...» [с. 79].

4. «... приуроченность бокситовых покровов на Либерийском щите к 
региональным разломам...» [с. 79].

5 . «... невозможность объяснения с позиции латеритной теории 
незначительной примеси в бокситах терригенного материала, неизбеж
ной при переносе рудного материала даже на короткое расстояние» 
[с. 77].

6 . Разнообразный состав материала в обломочных бокситах: «Среди 
обломочного материала присутствуют обломки бокситов разных лито
логических типов, бемитовых пород, аллитовых железняков, гиббситизи- 
рованных осадочных и эффузивных пород и пород каолинитового соста
ва» [с. 78].

7. «Присутствие жильных травертинов с захваченными при внедре
нии ксенолитами пелитоморфных слоистых бокситов» [с. 79].

Несостоятельность перечисленных положений следует из анализа то
го же фактического материала, если подойти к нему более внимательно 
без предвзятой точки зрения.

1. Действительно, псевдоморфные бокситы имеют довольно резкий 
нижний контакт. Более того, в исключительных случаях в особо благо
приятных для бокситообразования условиях наблюдается непосредст
венный переход пород субстрата в бокситы в пределах даже одного кри
сталла полевого шпата, где гиббсит замещает плагиоклаз, практически 
без промежуточных продуктов выветривания. Но, как правило, в лате
ритной коре выветривания наблюдается гипергенная зональность, от
четливо контролируемая рельефом времени бокситообразования.

2. В. Н. Разумовой «трудно себе представить» привнос глинозема 
и окислов железа при разрушении залегающих на поверхности латери
тов кирас, ибо «необходимо было бы подвергнуть выщелачиванию гро
мадные толщи...». Средние мощности пластов псевдоморфных бокситов 
обычно колеблются в пределах нескольких метров, редко достигая 10— 
15 м. Многочисленные пересчеты химических анализов показывают, что 
привнесенный (аллохтонный) глинозем составляет не более 20—50% его 
общего содержания в бокситах, а во многих случаях (например, бокси
ты о. Коса в Гвинее) практически отсутствует вовсе. Иными словами, 
для получения такого количества аллохтонного глинозема мощность 
«громадных толщ», подвергшихся полному выщелачиванию (растворе
нию), могла не превышать первых метров. Для иллюстрации этого по
ложения нами была рассчитана номограмма зависимости содержания
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глинозема в породах субстрата от мощности его выщелоченной части, 
необходимой для получения 1 м боксита различного качества (фиг. 1). 
При расчете номограммы плотность субстрата была условно принята 
равной 2,5 г/см3, латерит-боксита 2,0 г/см3.

3. Ссылку на присутствие в бокситах «высокотемпературных» корун
да и диаспора, вероятно, следует считать недоразумением, поскольку 
возможность образования этих минералов при /= 1 5 —25° С доказана 
экспериментальными исследованиями [4] и давно установлена в приро
де (в бокситах Казахстана и др.). И совершенно неясно, почему нали
чие самородной меди должно свидетельствовать о гидротермальном ге
незисе пород. Скорее наоборот, так
как наличие восстановленных форм 
этого элемента говорит о присутствии 
сильного восстановителя, каковым в 
гипергенезе является органическое ве
щество.

4. Приуроченность бокситовых пок
ровов на Либерийском щите к регио
нальным разломам в общем плане, бе
зусловно, отсутствует, ибо эти покровы 
имеют площадное распространение.
Если в некоторых случаях, например 
в районе Боке, это как будто и следует 
из геологической карты, то надо иметь 
в виду, что дизъюнктивная деятель
ность всегда является одним из основ
ных рельефообразующих факторов И, Фиг. 1. Номограмма зависимости со-
таким образом, опосредованно влияет ДеРжания глинозема в породах суб- 

r  г страта от мощности его выщелочен-возникновение и последующую ло- ной части, необходимой для получе- 
* «_ Ния ] м боксита ( М)

1 — боксит с А12Оз =  60%; 2 — боксит 
с А12Оз =  50%; 3  — боксит с содер

жанием А120 з =  4‘ ~'

на
кализацию бокситовых залежей.

5, 6. Присутствие в составе бокси
товых кирас разнообразного класто- 
генного рудного (бокситового) мате
риала и незначительная примесь в них
терригенного материала как раз свидетельствуют о том, что бокситовые 
кирасы являются экзогенными производными псевдоморфных бокситов, 
образовавшимися при их химической деградации без существенного пе
ремещения по латерали (например, сползание по склону латеритизиро- 
ванных бовалей с образованием шлейфовых бокситовых кирас).

7. Что такое «жильные травертины» по В. Н. Разумовой, авторам 
настоящей статьи осталось неясным, поскольку на приводимой в под
тверждение фиг. 4 изображена одна (из действительно существующих 
на месторождении Фриа) поверхностная полость глубиною 2—3 м, за
полненная обломками псевдоморфного боксита. Такие полости и кавер
ны характерны для тропического пояса Земли и нигде на глубину не 
прослеживаются (например, район Боэ в Гвинее-Бисау, Фриа в Гвинее 
И Д р . ) .

При рассмотрении перечисленных положений наблюдается полное 
отсутствие прямых доказательств гидротермальной деятельности. Да их 
и не может быть, поскольку анализ такого регионального явления, как 
латеритизация в глобальном масштабе, показывает, что этот процесс — 
порождение специфических физико-химических условий, возникающих 
на контакте осадочных, метаморфических и магматических пород с ат
мосферой и биосферой в жарких гумидных областях. На новейшем 
этапе развития Земли процессы латеритизации широко распространи
лись в гумидных областях ее тропического пояса. К сожалению, совет
ские геологи долгое время не имели возможности непосредственно на
блюдать и изучать эти образования. И лишь с начала 60-х годов они
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получили широкий доступ к этим своеобразным геологическим объек
там. За прошедшие 20 лет в нашей печати опубликовано большое коли
чество работ, посвященных различным вопросам геологии латеритов. 
Естественно, трудно ожидать, чтобы все исследователи, впервые столк
нувшиеся с «живыми» латеритами, пришли к единому заключение о за
кономерностях строения и особенно условиях их образования. Но все же 
отчетливо наблюдается общность позиций подавляющего большинства 
советских исследователей. Сейчас уже можно подвести первые итоги 
этих исследований по проблеме латеритов, приведших к созданию доста
точно обоснованной теории их стадийного развития.

Изложенные ниже данные основаны на личных впечатлениях авто
ров, проводивших в разные годы геологические изыскания в тропиче
ских странах. В связи с этим в основу наших обобщений положен мак
симально разносторонний фактический материал, базирующийся в пер
вую очередь на полевых наблюдениях конкретных разрезов латеритных 
покровов в различных геологических, геоморфологических и отчасти кли
матических обстановках [1, 2, 5, 6, 7]. Закономерности строения лате
ритных покровов рассматриваются на примерах четырех тропических 
районов: Западной Африки, Индокитая, Восточного Индостана и Авст
ралии, заключающих более 65% мировых запасов бокситов. Геологиче
ские разрезы этих районов содержат практически все разнообразие ла
теритных покровов, обусловленное их возрастом, продолжительностью 
и скоростью формирования, особенностями геоморфологического поло
жения, климата и состава подстилающих пород. С целью облегчения 
восприятия наших материалов приводим принятое в статье содержание 
основных употребляемых терминов.

Г ипергенный покров — полипородный, полифациальный комплекс 
отложений, формирующихся на поверхности Земли в процессе выветри
вания субстрата и частичного перемещения в субаэральных условиях 
возникающих при этом продуктов.

Латеритный покров — частный случай гипергенного покрова, возни
кающего в условиях жаркого гумидного климата. Основными состав
ляющими латеритного покрова обычно являются: сапролит, литомарж, 
латерит и кираса.

Сапролит — комплекс в различной степени выветренных пород, зале
гающих в основании покрова и полностью сохранивших реликтовые тек
стуры и структуры субстрата. Для сапролита характерно одновременное 
присутствие в соизмеримом количестве как новообразованных гиперген
ных минеральных фаз, так и минералов материнских пород. В ряде слу
чаев неизменные породы субстрата обособляются в этой зоне в виде 
«ядер», неправильной формы обломков, линз и пластов, окруженных в 
различной степени выветренными образованиями.

Литомарж — комплекс интенсивно химически выветренных пород 
глинистого состава, представленный в основном каолинитом и гетитом 
с хорошо сохранившимися реликтовыми структурами и текстурами 
субстрата. В полных разрезах залегает между сапролитом и латеритом.

Латерит — часть латеритного покрова, сложенная наиболее вывет
ренными породами, всегда сохраняющими реликтовые текстуры, а иног
да и структуры субстрата. Обычно каолинит-гетит-гематит-гиббситово- 
го состава, с примесью бемита и диаспора. Для латерита характерно 
широкое развитие процессов гипергенного алюможелезистого метасома
тоза с частичным привносом вещества.

Кираса — каменистые поверхностные образования, состоящие из 
обломков латерита, конкреций, оолитов и пизолитов, сцементированных 
железистым или алюможелезистым материалом. В зависимости от 
структурно-текстурных особенностей и положения в рельефе, кирасы 
подразделяются на цементационно-обломочные бовальные и шлейфо
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вые, преимущественно инфильтрационные равнинные и пр. Кираса яв
ляется важнейшим элементом разреза зрелых латеритных покровов.

Ниже приводится краткая характеристика разрезов латеритных по
кровов по основным бокситоносным регионам мира.

ЗАПАДНАЯ АФРИКА
Западная Африка является районом наиболее широкого и мощного 

развития латеритных покровов. Последние распространены здесь на 
площади в миллионы квадратных километров и заключают многочис
ленные крупные месторождения высококачественных бокситов. Все мес
торождения приурочены к поверхностям и склонам бовалей, образую
щим в свою очередь частично денудированные разновозрастные поверх
ности выравнивания. Изучение латеритных покровов разновысотных 
бовалей показало принципиальное сходство в их строении. Различия 
обусловлены главным образом геоморфологическим положением разре
за, т. е. отношением рассматриваемого участка к окружающему рельефу 
и базисам денудации. Наиболее резко отличны друг от друга латерит- 
ные покровы двух основных геоморфологических уровней — водораз
дельного и пьедестального (фиг. 2).

-/---- -Н--------------- Ж--------------- -Н------- Ж-

Фиг. 2. Схема строения латеритного покрова в Западной Африке 
/ — кирасы; 2  — латерит (псевдоморфный боксит); 3 — литомарж;

4  — породы субстрата

Весьма детально советскими геологами изучено строение латеритных 
покровов на западе Гвинеи, к северу от ныне эксплуатируемых место
рождений Фриа. Здесь, на бовалях группы Содиоре (Мадина и др.)г 
сложенных полимиктовыми алевритами и песчаниками девона с пласто
выми интрузиями долеритов, латеритный покров имеет следующее 
строение (сверху вниз, табл. 1).

Зона бовальных кирас — породы псевдообломочно-глыбового сложе
ния, представленные растресканными слабо смещенными глыбами лате
рита, сцементированными гиббсит-гематит-гетитовой массой 1,5 м.

Зона латерита (преимущественно латерит-боксита), имеющая сло
истое зональное строение. Верхний горизонт — каменистый мелкокрис
таллический латерит-боксит существенно гиббситового состава с беми- 
том, гетитом и гематитом, пористый, реликтово-слоистый либо мелкой
псевдообломочной тек сту р ы ...............................................................3,5 м.
Средний горизонт — латерит-боксит полукаменистый разрыхленный, бо
лее ж елезисты й......................................................................................4,0 м.
Нижний горизонт — глиноподобный латерит с неправильной формы обо
соблениями каменистого латерит-боксита. Глинистая составляющая 
представлена преимущественно гиббситом, каолинитом и гетитом 3,0 м.

Все разности пород зоны латерита имеют между собою нечеткие 
постепенные переходы с ясным уменьшением пористости и железистости 
с глубиной и незаметно сменяются литомаржем.
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Химический состав латеритных покровов Западной Африки 
(Гвинейская республика)

Таблица 1

Г еоморфологические 
уровни

Зона латеритного 
покрова

Глубина или 
интервал 

опробования, 
м

Содержание, %
счо

тсо
О
<

О
«3

о
н

о
<

що
а?И. п.

п.
п.

Водораздельный Бовальной кира- 0 ,0—1,5 2,62 2,36 42,52 22,60 24,34 16,3
(боваль Фалита) сы

Латерита 3 ,0 -4 ,5 2,72 2,24' 51,26 17,49 26,30 18,8
4 ,5 -6 ,0 1,62 2,16 47,87 22,11 25,54 29,5
6 ,0 -7 ,5 1,72 1,99 50,35 18,27 26,00 29,3
7,5—9,0 3,00 2,04 42,12 29,70 29,20 14,0
9 ,0 -1 0 ,5 1,96 2,24 47,07 23,43 24,84 24,0

12,0—13,5 2,20 2,76 44,80 25,04 24,12 20,4
15,0—16,5 13,36 2,46 40,25 23,43 20,42 3,4

Литомаржа 18,0-19,5 22,68 2,18 37,79 18,31 17,72 1,7
24,0—25,5 27,00 2,40 32,08 21,12 14,66 1,2
32,0—33,0 42,50 2,00 21,03 18,81 9,32 0,5

Долерит 33,5 53,30 0,98 14,45 10,86 1,97 0,5
Пьедестальный Равнинной кира 0 ,0 -1 ,0 1,66 1,86 38,22 38,44 19,76 23,0

(боваль Менги) сы \
Шлейфовой ки 1 ,0 -2 ,2 1,64 2,50 46,06 25,08 24,36 28,1

расы 2,2—2,7 0,78 2,68 54,46 13,53 28,34 70,0
2 ,7 -4 ,0 0,84 2,43 51,39 18,21 27,14 61,2
4,0—5,0 0,84 2,94 47,57 22,77 26,04 56,6
5 ,6 -6 ,2 0,70 2,40 36,43 42,07 18,66 52,0
6 ,2 -7 ,2 0,54 2,36 48,82 22,27 26,20 90,0
7,2—8,0 1,00 2,50 45,37 27,88 29,60 45,4
8,0—9,0 2,42 2,00 26,23 53,75 15,88 10,88
9 ,0 -9 ,4 7,56 2,30 23,16 50,63 14,68 3,1
9,4—10,6 23,82 2,52 27,98 27,31 15,54 1,2

Литомаржа 11,5-12 ,3 68,92 1,28 15,81 5,64 6,48 0,2
Алевролит квар — 61,87 0,70 15,72 6,54 5,81 —

цевый
Промежуточные Шлейфовой ки 0 ,0—1,5 18,50 2,18 34,34 25,10 19,23 1,8

(боваль Дунка- расы 1,5—3,0 2,40 1,96 41,55 30,86 29,58 17,3
лура) Латерита 3,0—4,5 2,00 1,96 40,24 32,71 23,20 20,1

4 ,5 -6 ,0 2,50 2,08 45,92 24,48 25,42 18,4
6,0—7,5 1,90 1,92 46,30 24,69 25,50 24,4
7,5—9,0 1,40 2,04 50,67 19,75 26,40 36,2
9 ,0 -1 0 ,5 1,40 2,40 49,00 21,39 26,31 35,0

Литомаржа 10,5-19,5 50,20 1,20 26,13 10,75 8,82 0,5
Алевролит поли- — 54,20 1,68 25,23 3,87 6,71 —

миктовый

Зона литомаржа — глины пятнистые (охристо-желтые и голубовато- 
серые) существенно каолинитового состава с участками глинистого ла
терит-боксита. Повсеместно наблюдаются реликты текстур субстрата. 
В некоторых местах мощность литомаржа возрастает до 16—18 м, а 
весь латеритный покров достигает 30 м. Подобное строение латеритный 
покров имеет на породах разного состава (долеритах, зеленых сланцах, 
аргиллитах, алевролитах и др.), слагающих водораздельные поверхно
сти в Центральной Гвинее, в Гане, на Берегу Слоновой Кости, в Гвинее- 
Бисау.

Строение латеритного покрова пьедестальных поверхностей может 
быть наглядно проиллюстрировано широко известными аккумулятив
ными бовалями Западно-Киндийской группы бокситовых месторожде
ний, сформированных на граптолитовых сланцах силура, алевролитах и 
песчаниках девона, долеритах триаса. Развитые в этом районе обшир
ные поля равнинных инфильтрационно-обломочных кирас подверглись 
частичному размыву с образованием «вторичных» бовалей, где латерит
ный покров имеет следующее строение (сверху вниз).
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Зона кирас является основным членом латеритного покрова и повсе
местно характеризуется разнообразием как морфологических типов 
кирас (шлейфовые, инфильтрационные и др.), так и слагающих их по
род. Здесь наблюдается приуроченность к верхней части разреза пизо- 
литовых и оолитово-обломочных разностей кирас, которые ниже заме
щаются существенно обломочными. Среди зоны кирас преобладающе 
распространены боксит-кирасы существенно гиббситового состава. По 
сравнению с латерит-бокситами они обычно содержат больше бемита и 
гематита. В основании зоны кирас часто прослеживается горизонт же
лезистых жеод с обломками железистого л а т е р и т а ................... 5—15 м.

Зона литомаржа обычно резко отделена от зоны кирас, но иногда 
процессы инфильтрации алюможелезистых растворов образуют на гра
нице раздела своеобразную маломощную (0,5—1 м) зону глинистого 
латерита, быстро переходящего в гетит-каолинитовые глины светло-ро
зового и светло-коричневого цветов. Мощность зоны литомаржа на пье- 
дестальных поверхностях чрезвычайно изменчива и зависит от господст
вовавших ранее процессов выветривания и эрозии, но в среднем колеб
лется от первых метров до 20—30 м.

Общая особенность промежуточных уровней — широкое развитие 
шлейфовых кирас при одновременном сокращении (вплоть до уничто
жения) собственно латеритных образований. Промежуточная боваль 
обычно сформирована обломочной кирасой различной мощности. 
В среднем это 3 м плотной железистой пустотно-обломочной брекчие
видной породы, обломки в основном остроугольные, состоящие из ана
логичной кирасы или латерита, цемент железистый, отчасти с заметны
ми железистыми (гетит-гематитовыми) стяжениями. На отдельных 
участках пустоты имеют трубчатую форму. Кираса с неровной границей 
залегает на каменистом пористом латерите (4—5 м), внизу несколько 
разрыхленном с постепенно сменяемым сравнительно рыхлым латеритом 
(3 м) с хорошо заметной реликтовой слоистостью. Ниже наблюдаются 
глины литомаржа (9 м). Вверху они'пятнистые с реликтовой слоисто
стью, слабопористые и слегка уплотненные, ниже — более однородные 
пластичные. Внизу, вблизи субстрата, в глинах сохраняются участки 
сравнительно плотных слабо выветренных коренных пород, относитель
но свежие разности которых встречаются уже на глубинах 15—25 м. 
Таким строением обладает подавляющее большинство известных бок
ситовых месторождений Гвинеи (районы Мали, Лабе, Дабола, Tyre 
и др.), а также Ганы, Сьерра-Леоне, Берега Слоновой Кости, Мали, 
Гвинеи-Бисау.

Чрезвычайно важно отметить, что кроме относительно древних пок
ровов в Западной Африке существуют еще совсем молодые, сейчас 
формирующиеся гипергенные покровы, которые в зависимости от стадии 
развития имеют различное строение и состав. Их отличительная особен
ность— отсутствие или очень слабое проявление вертикальной зональ
ности и переотложения гипергенного материала, а также практически 
повсеместное присутствие в разрезах реликтов слабо выветренных ис
ходных пород. Последние обычно образуют «ядра», вокруг которых по 
более податливым зонам (трещинам отдельности и т. п.) образуется 
скорлупа бокситового состава. Подобные покровы в Западной Африке 
наблюдаются сравнительно редко (бассейны рек Конкуре, Коленте) и 
обычно в относительно неблагоприятной для латеритообразования об
становке.

Таким образом, латеритные покровы в Западной Африке развиты 
практически повсеместно. Они длительное время формировались на 
различных элементах рельефа. При этом на водоразделах латеритные 
покровы в общем случае имеют трехчленное строение (кирасы, латерит, 
литомарж), а на пьедестальных поверхностях часто двучленное (кира
сы, литомарж). Мощность их колеблется в среднем от 10—15 до

91



20—30 м. В отдельных случаях, главным образом на промежуточных 
уровнях вблизи склонов, наблюдаются шлейфовые бокситоносные ки
расы мощностью в десятки метров, которые вместе с латеритом и лито- 
маржем увеличивают мощность латеритного покрова до 50—70 м.

ИНДОКИТАЙСКИЙ ПОЛУОСТРОВ

Латеритные покровы на Индокитайском полуострове известны дав
но, но изучение их, а главное, промышленная оценка на бокситы были 
предприняты лишь в 70-е годы после окончания длительного периода 
освободительных войн. В настоящее время установлено, что только в 
центре полуострова на останцах платобазальтов неоген-четвертичного 
возраста имеются обширные площади латеритных образований каоли- 
нит-гетитового состава с желваками и стяжениями бокситов, из которых 
после весьма дешевого обогащения (отделение грохочением фракции 
+  2 мм) может быть получена бокситовая руда с содержанием 35—45% 
А120 3 и 3—5% Si02. Бокситоносные останцы вулканических плато раз
виты спорадически, занимают площадь более 20 тыс. км2 и сосредоточе
ны главным образом в южной части Вьетнама и пограничных с ней 
районах Кампучии и Лаоса [7]. Вулканические плато обычно имеют 
размеры от первых км2 до 6000 км2 и возвышаются в рельефе на 20— 
40 м. Сложены они переслаиванием базальтовых потоков, общая мощ
ность которых составляет около 80 м.

Базальты — темно-серые до черных массивные породы с офитовой 
или миндалекаменной текстурой, по составу чрезвычайно разнообразны: 
от оливиновых до кварцсодержащих. Базальты разных потоков кроме 
вещественного состава различаются также и по структурно-текстурным 
особенностям. При этом весьма широко распространены массивные 
разности с шаровой отдельностью.

Гипергенный покров в Индокитае развит практически повсеместно, 
но, как правило, представлен слабо выветренным глинистым сапролитом 
либо каолинизированными породами (литомаржем), всегда отчетливо 
сохраняющими текстуры и структуры базальтов. Продукты переотложе- 
ния латеритных образований распространены ограничено и представле
ны либо каменистыми свалами, либо маломощным существенно глинис
тым делювием по склонам возвышенностей. Бокситоносный латеритный 
покров развит спорадически и только на вершинах останцев платоба
зальтов. Общая мощность его обычно составляет порядка 10—15 м, а 
верхней части, заключающей бокситы, от 1 до 5 м (фиг. 3). В латерит- 
ном покрове отчетливо выделяются три зоны, последовательно залегаю
щие на базальтах (сверху вниз).

Зона контракции (зона рыхлой кирасы) представлена плащом же
лезистоглиноземистых образований желвако-обломочного сложения. 
Желваки и обломки, как правило, погружены в рыхлую каолинит-гетит- 
гиббситовую массу и не сцементированы между собой. На отдельных 
участках в зоне контракции прослеживаются железистые горизонты с 
плотностью пород до 3 г/см3 и содержанием Fe20 3 до 74%• Железо в 
этих прослоях входит в состав гематита. Средняя мощность зоны 2—4 м. 
Именно эта зона и представляет наиболее важный в промышленном от
ношении горизонт латеритного покрова Индокитайского полуострова. 
Минеральный состав фракции +2 мм пород зоны следующий: гиббсит 
(42,2—65,9%), диаспор (0,6—1,3%), бемит (1,50—2,70%), гематит, 
каолинит, гетит, анатаз, рутил. Промышленное значение имеет лишь 
рыхлая кираса, развитая на латеритах в пределах наиболее высоких ос
танцев базальтовых плато. На склонах и под уступами этих останцев 
рыхлые отложения либо отсутствуют, либо имеют иной, минеральный 
состав (табл.2).

Зона латерита представлена преимущественно глиноподобной значи
тельно ожелезненной массой красновато-бурого цвета, отчетливо сохра
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няющей скорлуповато-шаровую отдельность и структуры базальтов. 
Вокруг базальтового ядра можно наблюдать несколько концентров бок
ситового вещества гиббсит-гетитового состава с незначительной при
месью каолинита (фиг. 4, табл. 2). В некоторых местах встречена зона 
латерита, представленная полностью бокситизированным базальтом 
(см. табл. 2). Мощность ее не превышает 0,3 м. В общем же случае зона 
латерита повсеместно характеризуется скорлуповато-шаровой отдель
ностью и состоит из многочисленных ядер в разной степени гидратиро-

Фиг. 3. Разрез латеритной коры выветривания на ба
зальтах в Южном Вьетнаме. Отчетливо видны «ядра» 

выветренных базальтов

ванных базальтов, окруженных скорлуповатой рубашкой каолинит-гиб- 
бситового и гетит-гематит-гиббситового состава. Мощность зоны 1,5— 
8 м.

Зона сапролита — интенсивно выветренные базальты, превращенные 
в глинистую, обычно фиолетово-серую или буро-серую массу с отчетли
во сохранившейся реликтовой структурой материнских пород. Чрезвы
чайно характерно для этой зоны появление скорлуповатой шаровой от
дельности, проявляющейся в процессе неравномерного выветривания 
базальтов вдоль полигональных трещин. В центрах образующихся мно
гоугольников сохраняются шаровидные реликты (ядра) плотных, прак
тически не затронутых выветриванием базальтов. Состав «скорлупы» 
преобладающе каолинитовый, монтмориллонит-каолинитовый, но в от
дельных случаях вдоль трещин уже появляется гиббсит (см. табл. 2). 
Мощность зоны 2—7 м.

Таким образом, своеобразие латеритного покрова в Индокитае за
ключается в относительно слабой химической дифференциации слагаю
щих его продуктов, а также практическом отсутствии кирас, являю-
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Таблица 2
Химический состав латеритных покровов Индокитайского полуострова

Зона латеритного Порода
Содержание, %

А 1*0,/SiO*покрова SiO, ТЮ* А 1*0, Fe*03 | п.п.п.

Контракции Валовые пробы 5-1 5 2—4 35-40 20—30 18-22 3 - 5
(рыхлой бо- 
вальной кира

Желваки латерит-бок
сита

0 ,5 -3 ,5 2 - 4 40-50 20-30 20-25 10—30

сы) Г линистые 15-25 2—4 25—30 20-30 15-20 2 - 3
Латерита Внешние бокситовые 0,56 4,37 43,82 25,18 23,20 78,2

скорлупы 1,40 7,10 28,35 43,06 17,83 20,2
Сапролита Выветренный базальт 18,56 3,95 28,37 31,23 14,98 1,5

Базальт в ядрах 44,40 2,23 14,34 15,51 5,29 —
Красновато-коричневый 

выветренный базальт
19,80 3,68 32,01 25,21 16,35 1,6

Серовато -фиолетовый 
выветренный базальт

27,24 3,45 27,35 25,26 13,85 1,0

щихся признаком зрелых стадий развития рельефа во влажном жарком 
климате. Зона латеритов почти не содержит промышленных залежей 
бокситов, так как обычно характеризуется присутствием остаточных

Фиг. 4. Выветренные частично бокситизированные базальты на вершинах пла
то Южного Вьетнама. Видны «ядра» выветренных базальтов с железисто

каолиновыми бокситовыми оболочками

«ядер» субстрата и каолиновых скорлуп вокруг них. Основные запасы 
бокситовых руд сосредоточены в верхней зоне контракции, развитой на 
латеритизированных поверхностях платобазальтов неоген-раннечетвер- 
тичного возраста.

ВОСТОЧНОЕ ПОБЕРЕЖЬЕ ПОЛУОСТРОВА ИНДОСТАН

Промышленные месторождения латеритных бокситов на востоке 
п-ова Индостан открыты в 1970—1972 гг. в Восточных Гатах. Общие за
пасы их определяются индийскими геологами в 1,5—2 млрд, т при сред
них содержаниях А120 3 45—50% и Si02 4%.
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Фиг. 5. План и разрез бокситоносной возвышенности в восточных Га- 
тах (полуостров Индостан)

1 — зона латерит-бокситов; 2  — переходная зона; 3  — зона сапро- 
лита; 4 — породы кодуритовой формации

Восточные Гаты в районе месторождений представляют собой сред
негорную страну с абсолютными отметками 900—1700 м. Относительные 
превышения составляют десятки и первые сотни метров. Углы наклона 
склонов колеблются в больших пределах и в отдельных случаях дости
гают 30—70°. В районе месторождений отсутствуют столь характерные 
для бокситоносных площадей Африки, Южной Америки и Австралии 
бовали. Латеритные покровы развиты исключительно на современных 
водоразделах, представляющих собою наиболее приподнятые в рельефе 
гористые участки с относительными превышениями 50—100 м (иногда 
200—300 м) и углами наклонов 10—20° (фиг. 5). На поверхностях с 
меньшими или большими углами наклона бокситоносные латериты, как 
правило, отсутствуют либо резко сокращены в мощности.

В геологическом строении района принимает участие комплекс слож
но дислоцированных и смятых в плойчатые складки глубоко метамор- 
физованных архейских пород кодуритовой и чарнокитовой формаций. 
Кодуритовая формация сложена контрастной серией гранат-силлимани- 
товых и гранат-кварц-полевошпатовых гнейсов, гранулитов, кварцитов и 
известковистых гранулитов. Мощность отдельных прослоев колеблется 
от первых миллиметров до десятков и первых сотен метров. Чарнокито- 
вая формация представлена преимущественно массивными телами чар- 
нокитов среди гиперстен-биотитовых гнейсов, гранулитов и пироксени- 
тов. Латеритный покров, развитый на водоразделах, находится в юной 
стадии развития. Он на всю мощность отчетливо сохраняет реликтовую 
структуру и первичные текстуры пород фундамента, практически лишен 
бовальной и шлейфовой кирас. В профиле латеритного покрова выделя
ются три зоны (сверху вниз, см. фиг. 5).

Зона латерит-бокситов — исключительно псевдоморфные образова
ния, представленные гетит-гематит-гиббситовыми бокситами с редкими
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Химический состав латеритны х покровов Восточной Индии

Таблица 3

н Содержание, % О
Зона латеритного 

покрова Состав пород

Ко
ли

яе
< 

во
 п

ро
(

О
т

МО
н

т
з
<

по<иCl. п.
п.

п. о
<

Латерит-бокситов Железистые лате
рит-бокситы кров
ли

280 5,23 1,90 39,52 31,24 21,92 7,6

Верхняя часть 1120 2,14 1,96 45,67 25,68 24,63 24,4
Средняя часть 1120 1,67 2,09 46,95 23,91 25,21 28,1
Нижняя часть 1120 2,23 2,26 49,97 19,03 26,57 22,4

Переходная зона от Верхняя часть * 320 8,84 2,18 41,76 25,09 21,61 4,7
латерит-бокситов Средняя часть * 290 12,84 2,04 40,31 23,78 20,53 3,1
к сапролитам Нижняя часть * 180 14,30 2,05 38,32 25,07 19,76 2,7

Материнские поро
ды

Кодуриты 6 62,91 0,65 20,44 5,90 0,3 0,3

* Средние пробы по разрезу зоны.

прослоями йллитов, высокоглиноземистых железняков и каолинизиро- 
ванных пород субстрата (табл. 3). Мощность зоны крайне изменчива 
(от 0 до 50 м), но средние значения колеблются в пределах 20—30 м.

Переходная зона — комплекс разнородных пород субстрата, подверг
шихся различным стадиям разложения, что обусловлено их первичным 
минеральным составом, плотностью и характером проникновения рас
творов. В общем случае переходная зона — это выветренная сложнодис- 
лоцированная тонкослоистая толща, представленная частым переслаи
ванием кондиционных бокситов, ожелезненных каолинов, высокоглино
земистых железняков. Постоянно в небольших количествах встречаются 
гидратированные гранаты, силлим анит...................................... 2—15 м.

Зона сапролита — гидратированные, частично каолинизированные 
породы субстрата, в значительном количестве сохранившие силлиманит, 
частично полевой ш п а т .......................................................................5—8 м.

Таким образом, общая мощность латеритного покрова составляет 
порядка 60—70 м. При этом по всему разрезу развиты псевдоморфные 
образования, т. е. породы, отчетливо сохранившие текстуры сложно- 
дислоцированной архейской толщи, а также сланцеватую и граноблас- 
товую структуры пород субстрата.

Формы рудных тел повсеместно контролируются современным релье
фом. В разрезе тела представлены асимметричными линзами, всегда об
лекающими положительные формы рельефа. При этом мощность тел 
возрастает от вершины к подножию склонов (см. фиг. 4). В связи с этим 
при средних углах наклона кровли 5—20° угол наклона их неровной 
подошвы в отдельных случаях достигает 40°. Средняя площадь рудных 
тел для всего района около 3 км2, хотя отдельные залежи имеют разме
ры до 10—15 км2 при средней мощности порядка 10 м. Максимальные 
подсечения кондиционных руд составляют 40—55 м. Рудные тела лате
рит-бокситов через переходную зону контактируют с зоной сапролитов, 
характеризующейся высокой контрастностью степеней выветривания 
минералов и пород субстрата.

С Е В Е Р Н А Я  А В С Т РА Л И Я

Австралия обладает крупными месторождениями бокситов с общи
ми запасами около 10 млрд. т. Основная часть их сосредоточена в трех 
рудных районах, расположенных на севере материка, Уэйпа, Гов и 
Митчелл-плато. Несмотря на ряд существенных отличий, все месторож
дения бокситов Австралии объединяет единство строения и минераль
ного состава развитого здесь латеритного покрова. Районы месторож-
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Таблица 4
Химический состав латеритны х покровов Северной А встралии

Тип бокситов
Содержание, %

A l20 s/ S i0 2SiO j Т Ю 2 дцо, Fe2O e п.п.п.

Мел копизолитовый: 
сцементированный (каме

нистый) 0,90 3,14 47,66 24,00 25,62 5,30
рыхлый 5,46 2,32 58,78 10,80 22,55 10,8

Крупнопизолитовый: 
сцементированный (каме

нистый) 2,70 3,06 57,94 14,20 22,15 21,5
Тубулярный 6,84 2,20 53,20 15,04 23,13 7,8

дений представляют собою слегка всхолмленную равнину, полого на
клоненную в сторону океана. Латеритный покров имеет довольно выдер
жанные мощности и залегает на породах различного состава: на поли- 
миктовых существенно каолинит-кварцевых песчаниках и глинах ранне
го мела (Уэйпа), на полевошпатовых сланцах протерозоя (Гов), на ба
зальтах (Митчелл-плато). Мощность его обычно колеблется в пределах 
10—20 м. Строение, несмотря на кажущееся разнообразие его пород, 
сравнительно однородно и выдерживается на значительных расстояниях 
(сверху вниз).

1. Бокситы пизолитовые, оолитовые, бобовые, часто псевдообломоч-
н ы е .......................................................................................................... 2—6 м.

2. Бокситы кавернозные трубчатые (тубулярные) красно-корич
невые ........................................................................................................1—6 м.

3. Аллиты красно-коричневые землистого сложения . . . .  1—3 м.
4. Глины песчанистые светлые, пятнистые, белые, красно-корич

невые ...................................................................................................... 4—6 м.
5. Породы субстрата — каолинит-кварцевые образования верхнего 

мела.
Вопрос о латеритной природе этого покрова, т. е. об образовании 

бокситов и аллитов на месте за счет латеритизации, например, каоли
нит-кварцевых песчаников (для Уэйпы), до сих пор еще остается дис
куссионным.

Наиболее интенсивна и важна в практическом отношении верхняя 
часть латеритного покрова, которая повсеместно представлена одно
родными по сложению и составу слабоцементированными пизолитовы- 
ми бокситами (табл. 4). Размер пизолитов (оолитов) колеблется в 
пределах от десятых долей до 10—20 мм, но обычно составляет 7— 
10 мм. Количество их в породах изменяется от 60 до 90—95%. Среди 
пизолитовых бокситов встречаются как плотные сцементированные, так 
и весьма рыхлые разности. Все бокситы преимущественно гиббситовые 
с примесью до 5—7% бемита и диаспора, а большая часть S i02 связана 
с остаточными зернами кварца. Встречающиеся среди руд два типа пи
золитов— темные магнитные и красно-бурые немагнитные — резко от
личны по составу от цемента: в последнем преобладают гиббсит, гема
тит и гетит. Темно-бурые, почти черные пизолиты содержат сильномаг
нитное вещество из криптокристаллических маггемита, магнетита, 
корунда, гематита. Красно-бурые, иногда очень светлые пизолиты 
иного типа сложены гетитом, гематитом, бемитом и гиббситом. Разви
тые на месторождениях Австралии одновременно с пизолитовыми тубу
лярные (трубчатые) бокситы представляют собою сильно переработан
ные пизолитовые бокситы. Они более плотны и железисты, пронизаны 
многочисленными извилистыми ходами и трубками.

Зона латеритов на крупнейших в Австралии месторождениях на се
вере материка практически отсутствует, но она широко распространена 
в более южных районах, где латеритный покров развивается на относи- 7
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тельно молодых (эоцен-олигоценовых) базальтах, слагающих интенсив
но расчлененные вулканические плато.

Анализ геологии бокситовых месторождений, характерных морфоло
гических особенностей их строения, парагенеза слагающих минералов, 
а также сравнение бокситовых залежей с породами бовальных кирас и 
других членов латеритных покровов Африки, Азии и Америки позволяет 
нам уверенно предполагать, что горизонты пизолитовых и тубулярных 
бокситов представляют собою верхнюю зону своеобразных гипергенных 
(латеритных) покровов, длительно развивавшихся в условиях различ
ных климатов и геоморфологических обстановок [6].

ОСНОВНЫЕ ВЫВОДЫ

1. Латеритные покровы представляют собой своеобразную геологи
ческую формацию, образующуюся в гумидном тропическом поясе Земли 
и сложенную комплексом субаэральных полипородных, полифациаль- 
ных образований. Часть пород, слагающих латеритные покровы, явля
ется гипергенными метасоматическими образованиями, возникающими 
при субсинхронном развитии процессов выщелачивания щелочей, ще
лочных земель и кремния, перераспределения и привноси алюминия и 
железа.

/

м

Е

м

Фиг. 6. Схема эволюции латеритных покровов 
1 — кирасы; 2  — латерит; 3  — литомарж и сапролит; 4  — породы

субстрата

2. Состав и строение латеритных покровов зависит от фациальных 
обстановок выветривания, продолжительности и интенсивности этого 
процесса, а также от строения, вещественного состава и физического 
состояния пород субстрата.
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С равнительная характеристика парам етров латеритны х покровов 
различны х регионов мира

Таблица 5

Параметры
сравнения

Индокитайский
полуостров

Восточная
Индия Западная Африка Северная

Австралия

Строение раз- Зона контрак- Латерит — Кираса — лате Кираса —
реза ции — латерит — сапролит рит — литомарж литомарж

Площади раз- Только поверх- Только водо- Водораздельные Пьедесталь
вития ности останцев ба

зальтовых плато
разделы и пьедестальные 

поверхности, проме
жуточные уровни 
выравнивания, 
склоны

ные поверхности

Средняя мощ
ность, м

10—15 20—40 50—70 5 -1 5

Максимально
рудоносные

Зона контракции 
(рыхлая кираса)

Латерит А. Водораздель
ные поверхности— 
латерит

Б. Пьедестальные 
поверхности — ки
расы

Гематит-гиббсито-

Кирасы

Состав рудо Г етит-гиббсито- Гетит-гема- Гематит-гиб-
носных зон вый с каолинитом тит-гиббситовый вый с гетитом и 

бемитом
бситовый с гети
том, бемитом, 
маггемитом

Прогнозные Первые миллиар Миллиарды Десятки миллиар Десятки мил
запасы бокситов ды тонн тонн дов тонн лиардов тонн

Продолжи Небольшая про Значительные Значительная Весьма значи
тельность лате- должительность , продолжитель продолжительность тельная продол
ритообразования высокие скорости 

процесса
ность и скорость при уменьшающей

ся скорости
жительность, за
тухание процес
са латеритиза
ции

Стадии разви
тия

Юная Юная, пере
ход к зрелой

Зрелая Старческая

3. В истории развития как конкретного латеритного покрова, так и 
совокупности латеритных покровов крупных регионов мира выделяются 
три основные стадии: юная, зрелая, старческая (стадия деградации, 
фиг. 6).

Юная стадия развития латеритных покровов характеризуется слабой 
степенью дифференциации их разреза, отсутствием кирасы и нечетким 
разделением профиля выветривания. Из описанных латеритных покро
вов к юным следует, видимо, относить покровы Индокитайского полу
острова, республики Коста-Рика, где выветривание развивается в основ
ном не во всем объеме выветривающихся пород, а по наиболее ослаб
ленным зонам, связанным с текстурными особенностями субстрата. 
Латеритные покровы восточной части полуострова Индостан также сле
дует отнести к юной стадии, так как здесь слабо развит литомарж, поч
ти полностью отсутствуют кирасы и широко распространены породы, 
переходные от зоны сапролита к латериту.

Зрелая стадия развития латеритных покровов характеризуется опти
мальным развитием всех составных частей этой формации: сапролита, 
литомаржа, латерита и кирас. В целом именно к этой стадии следует 
относить латеритные покровы Западной Африки.

Старческая стадия (стадия деградации) латеритных покровов мо
жет быть связана с двумя принципиально различными условиями их 
развития: а) существованием в обстановках, когда дальнейшее латери- 
тообразование возможно по климатическим условиям, но не может быть 
реализовано в связи со стабилизацией тектонического режима региона;
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б) наступлением климатических условий, препятствующих латеритооб- 
разованию. В первом случае в связи с невозможностью продвижения 
зоны латеритизации вниз по разрезу и неравновесностью бокситов к 
атмосферным осадкам должно происходить сначала постепенное заме
щение латерита кирасой, а в последующем полная деградация бокситов 
(латеритов и кирас) с образованием панциря высокоглиноземйстых 
железняков.

Во втором случае возможны два варианта: 1) химическая деграда
ция цород латеритного покрова с развитием явлений ресилификации и 
обеления (в умеренном гумидном климате при заболачивании террито
рии) ; 2) структурная деградация пород латеритного покрова за счет 
образования бобово-оолитовых структур при перераспределении вещест
ва в субаридном климате. К последнему варианту, видимо, можно от
нести латеритные покровы Австралии, деградация которых развивалась 
при медленном опускании территории и аридизации климата.

Сравнительная схема основных параметров латеритных покровов 
рассмотренных регионов мира приведена в табл. 5. Анализ данных 
табл. 5 показывает, что несмотря на имеющиеся различия все извест
ные на Земле латеритные покровы характеризуются принципиальной 
общностью строения разреза. Их можно расположить в единый эволю
ционный ряд, характеризующийся последовательными стадиями разви
тия (юная, зрелая, старческая). Полный цикл развития латеритного 
покрова при благоприятных условиях может охватывать несколько де
сятков миллионов лет. Продолжительность отдельных стадий — миллио
ны лет. Наибольшее промышленное значение имеют латеритные покро
вы, находящиеся в зрелой стадии развития.
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УДК 551.312.3(575.3)

К ИЗУЧЕНИЮ ПРИРОДЫ РИТМИЧЕСКИ ПОСТРОЕННЫХ 
ПЛ ИОЦЕН-ПЛ ЕЙСТОЦЕНОВЫХ ТОЛЩ МОЛАССОВОЙ 

ФОРМАЦИИ ТАДЖИКСКОЙ ДЕПРЕССИИ

ЧЕРНЯХОВСКИЙ А. Г., МАКАРОВА О. В., ГРАДУСОВ Б. П., КРЫЛОВ А. Г.

Пересмотрены традиционные представления о почвенном происхожде
нии ритмичности так называемой «лессово-почвенной» формации плиоцен- 
среднеплейстоценового возраста Таджикской депрессии. На основании 
детального минералого-петрографического изучения доказывается отсутст
вие в описываемых образованиях признаков древних почвообразователь
ных процессов и приводятся соображения о катагенетической природе 
этой ритмичности вследствие воздействия на первично-красноцветные от
ложения жестких напорных вод.

Описываемые образования входят в состав ритмически построенной 
толщи алевритов верхней части молассовой плиоцен-нижне-среднеплей- 
стоценовой формации Таджикской депрессии. Ритмичность этих отложе
ний прослеживается по закономерному чередованию палевых рыхлых 
или уплотненных карбонатных алевритов с красно-бурыми или коричне
вато-бурыми глинистыми алевритами, к подошве которых часто, но не 
всегда приурочены пластообразные тела каменистых известковистых 
алевритов. Упомянутые красно-бурые глинистые алевриты и связанные 
с ними карбонатные слои проинтерпретированы рядом авторов как по
гребенные почвы, а вмещающая их толща рассматривается как покров 
настоящих водораздельных лессов [6—8, И, 16]. Авторы перечисленных 
работ предполагали, что горизонты «лесса» соответствуют холодным и 
сухим климатолитам и связаны с эпохами оледенений или их крупными 
стадиями. Однако существует мнение, что «лессы» формировались в 
сухих, но теплых условиях [12]. «Почвы» соответственно были сопостав
лены с теплыми и относительно более влажными климатолитами. Бла
годаря такой интерпретации рассматриваемые толщи алевритов привлек
ли к себе внимание различных специалистов, так как открывалась пер
спектива для палеогеографических реконструкций, составления местной 
климато-стратиграфической схемы и широких межрегиональных корре
ляций.

В этой связи необходимо учитывать два обстоятельства: отсутствие 
надежных морфологических признаков почвенного профиля в слоях 
красно-бурых алевритов Таджикской депрессии и отсутствие в совре
менном почвенном покрове мира того идеального образа погребенных 
таджикских почв, который сложился в представлении ряда исследова
телей. Несмотря на это, в литературе существует описание как образа 
профиля погребенных почв, так и обстановки формирования его. По 
имеющимся данным [И, 12], в профиле так называемой полноразвитой 
погребенной «почвы зонального типа» Таджикской депрессии различа
ются следующие горизонты, которым придают генетический смысл: 
верхний, несколько осветленный, переходный к лессу Ас (0,4—0,6 м),
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одинаково окрашенные в красно-бурые или коричневато-бурые тона — 
гумусовый А (0,8—1,1 м) и иллювиальный В4 (0,3—0,7 м) и, наконец, 
белесый — иллювиально-карбонатный Вк (0,7—1,1 м). От вмещающих 
лессов «полноразвитые почвы» резко отличаются не только окрасками, 
но и более глинистым составом и главным образом весьма контрастным 
распределением карбонатов: от 0—0,5% СаС03 в горизонтах А и В4 до 
25—70% в горизонте Вк. Однако у разных авторов образ профиля плей
стоценовых «почв» различен. Так, некоторые исследователи [14] указы
вают, что в погребенных «почвах» гумусовый горизонт (А) не выделяет
ся. Одни авторы характеризуют «почвы» как лугово-степные или суще
ственно луговые и находят отдаленные аналоги их в наиболее влажных 
вариантах красноцветных почв Средиземноморья [11, 16]. Другие, спра
ведливо отмечая, что их современных аналогов нет, тем не менее утверж
дают, что по морфологическим и физико-химическим свойствам почвы 
близки коричневым, в том числе их типичным вариантам, или 1 бурым 
лесным почвам [12, 14].

Для выяснения действительной природы описываемых образований 
рассмотрим последовательно все гипотетические почвенные горизонты, 
выделяемые в толще исследуемых алевритов. В основу нашей работы 
положены полевые наблюдения в течение 7-дневной экскурсии по Тад
жикской депрессии, организованной к Международному симпозиуму по 
проблеме «Граница неогена и четвертичной системы» осенью 1977 г.; 
детальное изучение с помощью комплекса методов собранного во время 
экскурсий каменного материала с учетом многолетнего опыта исследо
вания современных и древних почвенно-элювиальных образований в раз
личных климатических зонах, накопленного авторами; наконец, крити
ческий анализ литературных материалов. Известно, что гумус в почвах 
недолговечен и довольно быстро разрушается при погребении их [1, 15]. 
В погребенных почвах обычно сохраняются лишь наиболее устойчивые 
продукты изменения гумусовых кислот — гуминовый уголь, который при
дает гумусовому горизонту погребенных почв даже при очень незначи
тельном содержании достаточно темные окраски. Былое воздействие 
гумусовых веществ на минеральный скелет почвы должно было отра
зиться, кроме того, через редукцию или процессы комплексообразования 
и на содержание железистого пигмента, а следовательно, горизонт А 
погребенной почвы, особенно если она характеризуется как лугово-степ
ная или луговая, должен резко выделяться цветом.

Следует также напомнить, что в горизонте А сосредоточено огромное 
количество различной почвенной фауны (грызунов, червей, кивсяков, 
личинок, беспозвоночных, муравьев и термитов), которая особенно 
обильна в почвах лесостепи, степей и саванн. Общая зоомасса в совре
менных луговых черноземных степях составляет, например, 1443 кг/га, 
а в пустынях Средней Азии — 220 кг/га [4]. Выделения животных в сот
ни раз превышают массу их. В результате роющей деятельности этих 
животных почвенная масса, главным образом в пределах гумусового 
горизонта, многократно перемешивается и приобретает характерные, 
только ей свойственные структуры, отличные от структур нижележащих 
горизонтов почвы и материнских субстратов. Все перечисленные призна
ки полностью отсутствуют в описываемых «погребенных почвах», а, сле
довательно, выделение горизонта А в них, в соответствии с мнением 
С. П. Ломова, не подтверждается фактическим материалом.

Теперь остановимся на слоях, отождествляемых с иллювиальными 
горизонтами почв. Появление мощного (более 1,5—2 м) глинистого и 
довольно интенсивно окрашенного гидроокислами железа в красно-бу
рые и коричневато-бурые тона горизонта В4 в лугово-степных или даже 
сухолесных субтропических почвах настораживает. Попробуем поэтому 
рассмотреть генетическую сущность этого горизонта на примерах VIII 
«почвы» стратотипичного разреза Лахути, которая относится к так на
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зываемому вахшскому литостратиграфическому комплексу нижнего 
плейстоцена (профиль 957) и VI «почвы» другого стратитипичного раз
реза Хонако, относящейся к илякскому литостратиграфическому комп
лексу среднего плейстоцена (профиль 959). Выбор именно этой пары 
«почв» обусловлен тем, что в них по-разному выражены карбонатные 
иллювиальные горизонты. В остальном он случаен: «почвы» по сравне
нию с другими слоями, обнаженными на крутых стенках, были легко 
доступны и имели во время экскурсий соответствующие маркировки.

VIII «почва» разреза Лахути покрывается палевой плотной лессо
видной породой с горизонтом крупных карбонатных конкреций. Она 
имеет следующее строение (сверху вниз).

1. Красновато-бурый глинистый алеврит. В верхней части поры ин
крустированы кальцитом. На глубине 0,5—0,75 м от кровли и ниже на
блюдается плотный глинистый алеврит со слабо заметной комковатой 
структурой. Поры, инкрустированные кальцитом, отсутствуют или встре
чаются спорадически. Кровля и подошва слоя слабо волнистые, резкие. 
Мощность 2 м.

2. Плотная карбонатная плита с отчетливо выраженной субгоризон
тальной сетчатой ориентацией карбонатных слойков повышенной плот
ности. Мощность 0,20—0,25 м.

3. Лессовидная порода, палевая, пористая.
VI «почва» в разрезе Хонако покрывается палевой, сравнительно 

рыхлой пористой, карбонатной лессовидной породой. В строении «почвы» 
сверху вниз различается.

1. Красновато-бурый глинистый алеврит с заметной комковатой 
структурой. Поры и стенки комковатой отдельности в верхней части слоя 
инкрустированы кальцитом. На глубине 0,5—0,75 м, так же как и в раз
резе VIII «почвы» Лахути, количество инкрустированных пор резко со
кращается. Близ подошвы слоя на плоскостях комковатой отдельности 
иногда видны пленки глинистых натеков. Кровля и подошва слоя резкие. 
Мощность 3,6 м.

2. Палевая с буроватым. оттенком, пористая лессовидная порода 
с обильной инкрустацией стенок пор кальцитом.

Происхождение окраски и повышенной глинистости красновато-бу
рых алевритов, отождествляемых с переходными горизонтами ископае
мых почв, можно попытаться объяснить с помощью представлений об 
иллювиальном или почвенно-метаморфическом их генезисе. Следует от
метить, что признак элювиально-иллювиальной дифференциации профи
ля по илу не характерен для луговых, лугово-степных и коричневых почв, 
но такая дифференциация может быть в оподзоленных вариантах бурых 
лесных почв. В погребенных почвах, где осветленные, обедненные полу
торными окислами и илом элювиальные горизонты по тем или иным при
чинам отсутствуют, признаками элювиально-иллювиальной дифферен
циации профиля по перечисленным компонентам служат характерные, 
хорошо сохраняющиеся в ископаемых иллювиальных горизонтах почв 
новообразованные структуры в виде колломорфных глинистых натеков, 
инкрустаций оптически ориентированной глиной стенок пор и сходных 
по оптическим свойствам глинистых каемок по периферии песчано-алев
ритовых зерен [5]. По материалам настоящего исследования и литера
турным данным [11, 12], подобные структуры для описываемых образо
ваний не типичны. Слои красно-бурых алевритов отличаются неупорядо
ченной тонкочешуйчатой структурой основной глинистой массы, как 
правило, без признаков профильного перераспределения глинистых сус
пензий (фиг. 1, а). Другими словами, они не могут быть интерпретиро
ваны как иллювиальные почвенные горизонты.

Попытаемся теперь применить представление о почвенно-метаморфи
ческом генезисе глинистых алевритов. Поскольку в цитируемой литера
туре отсутствуют соответствующие материалы, рассмотрим полученные
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Фиг. 1. Микроструктуры пород «лессово-почвенных образований» Таджикской депрессии 
а  — типичная микроструктура коричневато-бурого глинистого алеврита (обр. 957-5, 
увел. 40, николи+ ); б  — метасоматическое замещение обломочного матрикса суглин
ков кальцитом в карбонатной плите (обр. 957-8, увел. 40, николи+); в  — типичные 

микроструктуры палевых лессовидных пород (обр. 959-7, увел. 40, николи +  ); К  — 
участки карбонатного метасоматоза
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Фиг. 2. Типичные микроструктуры коричневато-бурых глинистых алевритов 
а  — обр. 967-4 из разреза Лахути; б  — обр. 959-3 из разреза Хонако.

Съемка методом РЭМ во вторичных электронах, увел. 400

данные по их минеральному и химическому составу в сравнении с вме
щающими «лессами».

Песчано-алевритовые составляющие палевых лессовидных пород — 
материнских субстратов VI «почвы» разреза Хонако и VIII «почвы» раз-, 
реза Лахути практически аналогичны. По данным петрографического и 
иммерсионного анализов, в них содержатся угловатые зерна кварца, 
полевых шпатов, чешуйки биотита и мусковита, глинистые катуны, в 
частности обломки хлоритизированных и монтмори^лонитизированных 
пород и минералов, роговые обманки, кальцит, обломки точно не опре
деленных рудных минералов и акцессорные зерна. Кварц и полевые шпа
ты резко преобладают во фракциях >0,01 мм, а слюды концентрируются 
преимущественно в предылистой фракции 0,01—0,001 мм. Исследуемые 
разрезы различаются главным образом содержанием слюдистого компо
нента, которым более богаты лессовидные суглинки Хонако. Породы 
связаны глинистым и карбонатным цементом. Карбонатная составляю
щая цемента представлена тонкозернистым и пелитоморфным кальци
том, который определен рентгеновским анализом по отражению с d/n= 
=  3,03 А и его игольчатой модификацией — люблинитом. В большинстве 
случаев удается наблюдать признаки эпигенетического характера кар
бонатной цементации: это неправильные по форме сгустки, секущие про
жилки и инкрустации пор различного происхождения (см. фиг. 1, в). 
Эпигенетический характер цементации подчеркивается отчетливо выра
женным явлением метасоматоза, в результате которого минеральные 
зерна, особенно кварца и полевых шпатов, а также целые участки по
роды полностью замещаются кальцитом. Глинистая составляющая це
мента дисперсна, и исследование ее обычными оптическими методами 
затруднено.

В целях более детальной характеристики глинистой составляющей 
алевритов кроме рентгенодифрактометрических и ИК-спектроскопиче- 
ских исследований проведены растровые электронные наблюдения и 
микрозондовый элементный анализ на приборе «Камебакс». Установле
но, что глинистая составляющая алевритов в «лессах» и «почвах» обра
зована скоплением мельчайших катунов, размер которых колеблется в 
пределах от нескольких сотых до тысячных долей миллиметра (фиг. 2), 
т. е. отчетливо выражено обломочное происхождение. Фазовый состав 
глинистых катунов палевых лессовидных суглинков, подстилающих и 
покрывающих «почвы» в обоих исследуемых разрезах, по данным рент- 
генодифрактометрического анализа фракций <0,001 мм (фиг. 3,
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Фиг. 3. Дифрактограммы фракций <0,001 мм пород «лессово-почвенных образований»
Таджикской депрессии

1 — разрез Лахути: 1 и 2  — палевые лессовидные породы и содержащиеся в них кон
креции, 3—7 — коричневато-бурые алевриты VIII «почвы», 8— 10 — карбонатная пли
та, 11 — подстилающие ее палевые лессовидные суглинки; I I  — разрез Хонако: 1 — 
палевые лессовидные породы, 2— 6  — подстилающие их коричневато-бурые алевриты VI 
«почвы», 7 — палевые лессовидные породы, подстилающие «почву»; III — фракции 
<0,001 мм тех же пород, обработанные по методике Мэра и Джексона, насыщенные 

этиленгликолем (а ) и прокаленные при 550° С (б)

обр. 957-1, 957-2, 957-11, 959-1, 959-7) и ИК-спектроскопии, в общих 
чертах сходен. Во фракциях присутствуют следующие основные компо
ненты: гидрослюда, которая идентифицируется по рефлексам с й/п 10; 
4,98; 3,32 А; хлорит, установленный по отражениям 14,0—14,2; 7,07—7,08; 
4,7 и 3,53—3,55 А, не изменяющимся при насыщении этиленгликолем;
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Фиг. 4. Дифрактограммы фракций <0,001 мм некоторых пород Таджикской депрессии 
I — лишенная рентгеноаморфных соединений, после обработки по методу Мэра и 
Джексона, и насыщенная магнием глинистая составляющая коричневато-бурых алев
ритов VIII «почвы» разреза Лахути (кривые 2  и 3 ) ,  карбонатной плиты (кривые 4  и 5) 
и вмещающих их палевых лессовидных суглинков (кривые 1 и б); II — воздушно-су
хие, ориентированные препараты глинистой составляющей красноцветных неогеновых 
отложений разрезов Ак-Джар (кривые 1 и 2 ) ,  Лахути (кривая 3 ) и Курукская (кри

вые 5 и 6)

неупорядоченное смешанослойное образование слюда-смектитового типа, 
иногда вместе с индивидуальным смектитом, устанавливаемые по широ
ким рефлексам в пределах значений d  больше 10 А, но меньше 15 А, 
увеличивающимся при насыщении этиленгликолем до 17—20 А и со
кращающимся после прокаливания до 10 А. Отмеченное петрографиче



ски большее содержание гидрослюд в профиле Хонако прослеживается 
и во фракции >0,001 мм.

Дифракционные картины высаженных на покровные стекла в исход
ном состоянии фракций >0,001 мм характеризуются слабыми базальны
ми отражениями. При этом наблюдаются и небольшие общие рефлексы 
при 4,4 А. Указанные особенности дифракционных картин свидетель
ствуют о присутствии рентгеноаморфных соединений и относительно сла
бой степени ориентации частиц на базальную плоскость. Последнее под
тверждает то, что и во фракции >0,001 мм частички минералов склеены 
в агрегаты. Дифракционные картины фракций значительно улучшаются 
после обработки по методу Мэра и Джексона (фиг. 4, обр. 957-1, 957-11), 
так как при этом удаляются рентгеноаморфные соединения и улучшается 
ориентация частиц при их седиментации.

Поскольку нас интересует происхождение окраски, связанной с же
лезистой пигментацией, и повышенной глинистости красновато-бурых 
алевритов, как возможных «метаморфических» горизонтов древней поч
вы, то необходимо исследовать прежде всего внутрипочвенное выветри
вание железосодержащих минералов песчано-алевритовой составляющей 
породы и тех минералов, которые могут быть потенциальным источни
ком глинистого компонента. В данном случае это биотит, катуны хлори- 
тизированных и монтмориллонитизированных пород и минералов, рого
вые обманки и полевые шпаты. Опыт исследования процессов и продук
тов выветривания и почвообразования в степях, аридных редколесьях, 
саваннах и сухолесных ландшафтах умеренного, субтропического и тро
пического пояса [2, 3, 18, 19] показывает, что признаки внутрипочвен- 
ного выветривания лучше всего проявляются при наличии в породе био
тита и хлорита. В элювии при этом образуется гамма вторичных 
продуктов трансформации от гидробиотита, хлорит-смектита и хлорит- 
вермикулита до вермикулита и смектита. Трансформация сопряжена с 
понижением суммарного отрицательного заряда на поверхности трех
этажного слоя, что обусловлено отчасти удалением из структуры желе
за. Оно образует отчетливые ореолы пигментации вокруг каждой вывет
ривающейся частицы и служит одной из основных причин изменения 
окраски элювия. Роговые обманки и полевые шпаты в этом отношении 
менее информативны. Признаки внутрипочвенного выветривания, одна
ко, проявляются в них по коррозионным формам кристаллов. Разруше
ние роговых обманок сопровождается ореолами железистой пигмента
ции, а выветривание полевых шпатов, особенно плагиоклазов, приводит 
к накоплению в элювии рентгеноаморфного компонента и синтезу мета- 
галлуазита или смектита. Между тем петрографическим и иммерсион
ным методами в составе песчаной и алевритовой фракций красновато
бурых глинистых алевритов обоих разрезов обнаружены те же минера
лы, что и во вмещающих палевых лессовидных суглинках. Идентичность 
минерального состава предылистой фракции 0,01—0,001 мм «лессов» и 
«почв» подтверждается рентгеновским анализом (фиг. 5). В этой фрак
ции, которая в силу своей дисперсности в первую очередь подвергается 
гипергенным преобразованиям, тем не менее сохраняются в исходных 
количественных соотношениях все описанные в «лессах» минералы: 
кварц (d/n = 4,26; 3,34 А), кислые плагиоклазы (dlti = 6,3; 4,43; 4,03; 3,67; 
3,18 А), хлорит (d/n= 14,2; 7,07; 4,71; 3,52—3,55 А) и слюды (d /n=\0; 
4,98; 3,34 А). Аналогично и распределение минералов по фракциям: слю
ды здесь также сконцентрированы главным образом в предылистой 
фракции и их больше в красновато-бурых алевритах разреза Хонако. 
Приведенные наблюдения и материалы позволили предположить, что 
внутрипочвенное выветривание при формировании красновато-бурых 
алевритов не играет существенной роли, и они, следовательно, не явля
ются «метаморфическими» горизонтами древней почвы.
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1, 2 , 5 , 6  — коричневато-бурые алевриты; 3  — карбонатная плита; 4 , 7  — па
левые лессовидные суглинки

Для того чтобы полностью убедиться в этом, было предпринято ис
следование малоустойчивых к выветриванию породообразующих мине
ралов: биотита, хлоритов, роговых обманок и полевых шпатов с по
мощью растровой микроскопии. Одновременно рентгеноспектроскопиче
ским методом на микроанализаторе изучалось распределение в них 
важнейших элементов: кремния, алюминия, железа, магния, кальция
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и др. Материалы исследования, небольшая часть которых приведена на 
фиг. 2 и 6, подтверждают предположение, основанное на данных, полу* 
ченных оптическим и рентгеновским методами. На микрофотографиях 
видно, что все породообразующие минералы, в том числе тонкоалеври
товой и предылистой размерности, не несут никаких признаков коррозии, 
а содержание железа в биотите, хлорите и роговых обманках колеблет
ся, но нигде не образует концентраций и ореолов, выходящих за пределы 
зерен, как это свойственно продуктам их изменений при почвообразова
нии. Признаки внутрипочвенного выветривания не удалось обнаружить

и при изучении глинистой составляю
щей породы: фазовый состав и относи
тельное содержание ее компонентов в 
«почвах» и «лессах» оказались прин
ципиально аналогичными. По данным 
растровой электронной микроскопии 
(см. фиг. 2), рентгеновского анализа 
фракций >0,001 мм (см. фиг. 3 и 4) и 
ИК-спектроскопии, глинистая состав
ляющая «почв», так же как и «лессов», 
имеет в основном обломочное проис
хождение и представлена гидрослюдой, 
хлоритом, слюда-смектитом и смекти- 
том с примесью рентгеноаморфных со
единений. В ней не были обнаружены 
следы каких-либо минералов каолино
вой группы. Обломочное происхожде
ние основной массы глины в составе 
красновато-бурых алевритов подтвер
ждается и тем, что различия в относи
тельных содержаниях ее минеральных 
компонентов, которые все же наблюда
ются в соседних разрезах и по профи
лю конкретной «почвы», не могут быть 
объяснены законами почвообразова
тельного процесса.

Природа стратифицированных кар
бонатных накоплений, отождествляе
мых исследователями с карбонатными 
иллювиальными горизонтами гипоте
тического почвенного профиля, требует 
особого рассмотрения. Их частое при
сутствие в подошве красно-бурых и 
коричневато-бурых глинистых алеври
тов во многом способствовало форми
рованию представлений о том, что это 
закономерно построенный почвенный 
профиль. Как известно, карбонатные 
иллювиальные горизонты автоморфных 
почв формируются в условиях непро
мывного режима увлажнения, когда 
ежегодное промачивание почвенной 

толщи осуществляется на некоторую глубину (от нескольких десятков 
сантиметров до 1—2 м), ниже которой находится слой с постоянной 
низкой влажностью. Вся фильтрующаяся влага в этом случае расходу
ется на десукцию и внутригрунтовое испарение. Для иллювиально-кар
бонатных почвенных горизонтов характерны субвертикальная ориента
ция карбонатных выделений и отсутствие четких ограничений с генети
чески сопряженными покрывающими и нижележащими горизонтами.

Фиг. 6. Распределение основных эле
ментов в зернах минералов 

1—3 — Fe, Si и К в зернах биотита, 
хлорита и вмещающей их минераль
ной массе коричневато-бурых алеври
тов разрезов Лахути и Хонако; 4 — 
Са, Si и А1 в результате карбонат
ного метасоматоза коричневато-бу
рых алевритов в процессе образова
ния «шоха». Микроанализатор «Ка- 

мебакс»; линейное увел. 800
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Близ дневной поверхности карбонатные горизонты образуются также на 
уровне испарения капиллярной каймы в условиях так называемого вы
потного или десукционно-выпотного режима увлажнения. При этом часто 
создаются пластовые формы карбонатной цементации со значительно 
большей, чем в иллювиальных почвенных горизонтах, полнотой запол
нения. Карбонатные горизонты, формирующиеся на уровне испарения 
капиллярной каймы, относятся скорее к геологическим, чем к почвенным 
образованиям, во всяком случае для них нельзя представить генетиче
ское сопряжение с вышележащими элювиальным, иллювиальным или 
метаморфическим глинистым горизонтами. Таким образом, пластообраз
ная форма карбонатных тел в составе ритмически построенной толщи 
алевритов Таджикской депрессии с их четкими границами подошвы и 
кровли, полнота заполнения и часто наблюдающаяся в них субгоризон
тальная ориентация текстур замещения плохо согласуются с представ
лениями об иллювиально-почвенной природе этих образований. Сомне
ния в правильности таких представлений не рассеиваются после петро
графического исследования карбонатных горизонтов.

Исследования показали, что кальцитом, определенным рентгеновским 
анализом по d/n = 3,035 А, а в некоторых случаях, возможно, и магнези
альным кальцитом с d/n=3,022 А (последний описан в составе конкре
ции обр. 957-2), замещаются бескарбонатные глинистые алевриты, ко
торые по минеральному составу идентичны описанным палевым лессо
видным суглинкам и красновато-бурым глинистым алевритам. Это 
доказывается результатами петрографического изучения не замещенных 
кальцитом участков карбонатных плит, а также рентгеновского анализа 
их породообразующих фракций 0,01—0,001 и >0,001 мм (см. фиг. 3—5). 
Из данных петрографического анализа следует, однако, что суглинки, 
впоследствии замещенные карбонатом, отличаются от покрывающих 
красновато-бурых алевритов несколько более грубым механическим со
ставом, в том числе и за счет увеличения количества глинистых катунов 
грубоалевритовой размерности. В пароде иногда можно видеть тени 
первичных минералов: кварца, полевых шпатов, слюд, хлоритов и др., 
но в большинстве случаев они полностью замещаются кальцитом (см. 
фиг. 1, б). На таких участках порода сложена тонкозернистым или пе- 
литоморфным кальцитом и приобретает скальные свойства. Содержание 
элементов, входящих в состав первичных минералов: кремния, алюми
ния, железа и т. п., по данным микрозондового анализа (см. фиг. 6), 
колеблется в них на уровне фона. Перед нами, следовательно, типичные 
карбонатные метасоматиты. Метасоматические процессы осуществля
лись таким образом в открытой системе, через которую проходили боль
шие массы растворов, обеспечивших удаление кремния, алюминия и дру
гих элементов, т. е. в условиях прямо противоположных тем, в которых 
формируются карбонатные иллювиальные горизонты почв.

Материалы микроскопических, рентгеноструктурных и других иссле
дований не подтверждают существующих представлений о наличии в 
изученных плиоцен-нижне-среднеплейстоценовых толщах алевритов Тад
жикской депрессии погребенных почвенных профилей. Необходимо 
искать другое объяснение генезиса этих образований. Главнейший при
знак, который используется при установлении почвенных профилей в 
толще алевритов,— окраска. Исследование под бинокулярным микро
скопом различных фракций палевых «лессов» и красновато-бурых алев
ритов, отождествляемых с почвами, дополненное рентгеноспектроскопи
ческим химическим анализом наиболее тонких фракций, показывает, 
что окраска их составляется из светло-серых окрасок кварца, полевых 
шпатов и кальцита, буроватой окраски биотита, красноватых и бурова
тых включений, сложенных ближе неопределенными минералами гидро
окислов железа, и главным образом довольно интенсивно окрашенной в 
красно-бурые тона глины, собранной в микроагрегаты. В свою очередь
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красновато-бурая окраска глинистой составляющей всех пород опреде
ляется аморфными соединениями железа, так как после удаления их 
масса частиц <0,001 мм становится серой. Из этого следует, что именно 
глина ответственна за окраску породы.

Исследования показали, что такую красновато-бурую окраску имеют 
все илистые фракции, выделенные как из толщ, отождествляемых 6 па
левыми «лессами» и белесыми карбонатными горизонтами, так и с густо 
окрашенными в красновато-бурые тона «почвами». Различия же окра
сок отдельных слоев определяются большим или меньшим содержанием 
в породах кальцита. Последний, как уже отмечалось, имеет эпигенетиче
ское происхождение, и появление его скорее всего связано с циркуля
цией межпластовых вод. Важно также подчеркнуть, что такие же крас
новато-бурые тона имеет и илистая фракция широко распространенных 
в областях мобилизации осадочного материала неогеновых красноцветов. 
Непосредственная связь глинистого компонента и обязанных ей окрасок 
«лессово-почвенных образований» с переотложением неогеновых крас
ноцветов этого района доказывается близостью их минералогического 
состава (см. фиг. 4).

Учитывая все это, надо считать, что происхождение ритмически по
строенных толщ плиоцен-нижне-среднеплейстоценового возраста с чере
дованием красновато-бурых «почв» и палевых «лессов» связано со спе
цифической историей геологического развития Таджикской депрессии, в 
частности с широким развитием в областях мобилизации красноцветных 
неогеновых отложений. Можно предполагать, следовательно, что перво
начально на предгорной равнине [И ] накапливались пролювиальные 
или делювиальные ритмически построенные отложения, отдельные рит
мы которых различались по гранулометрическому составу, в частности 
по содержанию глинистого компонента, но были одинаково окрашены в 
красно-бурые или коричневато-бурые тона, обязанные участию тонких 
фракций из неогеновых красноцветов. Эти осадки были малокарбонатны 
и не имели лессовых признаков. Они приобрели некоторые из таких при
знаков в стадию начального эпигенеза (катагенеза) под воздействием 
жестких напорных вод, вызвавших на пути своей миграции, преимуще
ственно через более проницаемые слои, карбонатную цементацию и ме- 
тасоматическое замещение кальцитом силикатного материала этих слоев. 
В меньшей мере карбонатным метасоматозом были затронуты более тя
желые по механическому составу ритмы. Тем самым и были образованы 
окончательно ритмически построенные толщи из слабокарбонатных 
красновато-бурых «почв», карбонатных палевых лессбвидных слоев и 
белесых плотных карбонатных плит — «шоха». Не исключено, что пла
стовая карбонатная цементация в подошве красно-бурых алевритов, 
создающая иллюзию почвенного профиля, дифференцированного по 
типу BiBK, обязана инфильтрационному эффекту [9, 10, 20], который 
приводит к резкому повышению концентрации растворов при циркуля
ции межпластовых напорных вод на границе с глинистыми прослоями. 
Это предположение согласуется с имеющимися данными о том, что со
временное положение описываемых отложений на водораздельных про
странствах обусловлено новейшей тектонической перестройкой рельефа 
[11, 13], а также с признаками былого участия' напорных жестких вод 
в процессах литификации отложений, которые отмечаются и в цитируе
мых работах. Возможность эпигенетического облессования окрашенных 
в красновато-бурые тона осадочных отложений вследствие карбонатного 
метасоматоза экспериментально доказана А. Н. Соколовским [17].
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СРАВНИТЕЛЬНЫЙ ГРАНУЛОМЕТРИЧЕСКИЙ АНАЛИЗ 
ЗЕРЕН ГЛАУКОНИТА И ВМЕЩАЮЩИХ ПОРОД

Н И К О Л А Е В А  Я . В., М А Т Ю Н И Н А  Я . С.

На примере палеогеновых и меловых отложений восточного Донбас
са и северного крыла Азово-Кубанской впадины рассмотрены возможно
сти генетической интерпретации результатов сравнительного грануломет
рического анализа глауконитоносных пород и зерен глауконита в сочета
нии с морфологическим анализом зерен с позиций представлений о хе- 
могенно-диагенетическом образовании глауконита. Различаются аутиген- 
ные, перемытые на месте образования, и терригенные скопления зерен 
глауконита и сделана попытка восстановить состав первичных глауконито
образующих осадков.

Для интерпретации гранулометрического состава терригенных пород 
рядом авторов [9, 13, 17, 31, 32] предложены генетические диаграммы. 
Однако эти диаграммы неприменимы к породам, сложенным терриген- 
ными и аутогенными минералами, поскольку размеры зерен (или агре
гатов) одних и других определяются разными факторами [7]. Изучение 
гранулометрического состава таких пород осуществлялось в другом на
правлении: 1) по пути освобождения пород от аутогенных компонентов 
и анализа только терригенных составляющих, примером чего является 
гранулометрический анализ пород по «кварцу», предложенный А. В. Ка
заковым [7], и 2) по пути сравнительного гранулометрического анализа 
зерен аутогенных и терригенных минералов [22]. Для глауконита, в 
частности, Л. Н. Формозовой сформулирован следующий критерий аути- 
генности: размер зерен глауконита крупнее терригенных частиц. Этот 
критерий аутигенности предложен сторонниками хемогенно-седимента- 
ционного происхождения глауконита [16, 22, 29], по мнению которых 
глауконит образуется из коллоидных растворов, коагулирующих в мор
ской воде в виде взвеси. С позиций представлений о хемогенно-диагене- 
тическом образовании глауконита, теоретические основы которых зало
жены работами Н. М. Страхова [18—21], подобная генетическая интер
претация гранулометрического состава глауконитоносных пород 
неправомерна, и этот вопрос заслуживает дополнительного исследова
ния. Настоящее сообщение посвящено сравнительному анализу грану
лометрического состава зерен глауконита и вмещающих пород в соче
тании с анализом морфологических особенностей зерен.

Для отработки методики выбраны глауконитоносные палеогеновые 
и меловые отложения северо-западного Предкавказья, поскольку в них 
широко распространен глауконит (фиг. 1), отложения рыхлые, легко 
поддаются дезинтеграции и вполне пригодны для ситового анализа. 
Рассматриваемые глауконитоносные отложения (полтавской серии, харь
ковской и бучакской свит палеогена, а также нижнего — верхнего мела) 
представлены мелкозернистыми песками и алевролитами, в разной сте
пени глинистыми (фиг. 2). Глауконит тяготеет к породам двух грануло
метрических типов: алевритовым псаммитам и песчанистым алевритам,
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что подтверждается данными И. А. Шамрая [24] и Л. А. Юровского 
[27]. При просмотре пород под бинокуляром выяснено, что изометрич- 
ные алевритовые и хорошо окатанные псаммитовые частицы терриген- 
ных минералов преобладают, и это, как и округлая форма глауконитовых 
зерен, благоприятствовало тому, что разделение частиц по фракциям 
не требовало больших вариа
ций в подборе режима, глав
ным образом времени рассева.
Результаты гранулометриче
ского анализа (более 80 образ
цов) представлены в виде ти
повых гистограмм, а также об
работаны статистическими ме
тодами: определены медиан
ный диаметр, коэффициенты 
отсортированности и асиммет
рии. По этим характеристикам 
выделено пять групп пород, для 
которых установлены различия 
в значениях статистических па
раметров, позволяющие уточ
нять генетические особенности 
глауконитоносных отложений.
Интерпретация гранулометри
ческого состава приводится на
ми с учетом данных по генети
ческой интерпретации грануло
метрического анализа пород 
[9, 12, 13, 17]. На диаграмме 
Р. Пассега [32] изученные тер- 
ригенные породы занимают по
ле донной суспензии и воло
чения.

I группа объединяет глау
конитсодержащие породы харь
ковской свиты Крюковского и 
Нижнежуравского месторожде
ний и представлена мелко-, ре
же среднезернистыми (M d  =
= 0,18—0,32 мм, см. табли
цу), хорошо отсортированными 
(S0= l , l l  —1,38) песками с не
значительным содержанием 
алеврито-глинистого материа
ла. Выделяемые подгруппы по
род позволяют детализировать 
характеристику гранулометри
ческого состава и уточнить ге
нетические выводы (фиг. 3).

а) Мелкозернистый песок, 
кварц-глауконитовый, слабо
глинистый, хорошо отсортиро
ванный (50=1,11—1,20) с высоким содержанием глауконита (33—50%, 
обр. 13/1, 14/3). Медианный диаметр частиц песка 0,20—0,21 мм, 
глауконита 0,19—0,22 мм. Сортировка глауконита хорошая (50=1,11 — 
1,16). Коэффициенты асимметрии близки к 1 с небольшими отклонениями 
в сторону более крупных или более мелких частиц. Основная масса

Г7 >  

Е 3 * 

Е I k

|о о|//

cd  I J 2 .

Фиг. 1. Литолого-стратиграфический разрез тре
тичных отложений, погруженная часть Дон

басса, ст. Тацинская [1, 11]
1 — мергель; 2  — известняк; 3  — глина; 4 — 
алевролит; 5 — песчаник; 6  — песок; 7 — из- 
вестковистость; 8  — кремнистость; 9  — опока;

10 — глауконит; 11 — гравий; 12  — галька
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глауконитовых зерен сосредоточена во фракции 0,25—0,2 мм. Содер
жания глауконита остаются высокими в широком диапазоне фракций от 
0,5 до 0,063 мм, тогда как максимальные абсолютные содержания при
урочены к крупным фракциям. Форма выделений зерен глауконита пре
имущественно лопастная и округлая. В мелких фракциях преобладают 
обломки микроконкреций.

а') Среднезернистый песок, кварцевый, хорошо отсортированный 
(50=1,18) с низким содержанием глауконита (4%), равномерно распре
деленного по фракциям (обр. 13/7 *). Медианный диаметр частиц 0,32 мм. 
Для этих песков характерно наличие обломков микроконкреций во всех 
фракциях, преобладают они в более мелких. Это свидетельствует об ин
тенсивном перемыве осадков. Пескам в целом присуща наилучшая для 
пород рассматриваемой группы отсортированность. б)

0,25-0,1(0,063)

Фиг. 2. Гранулометрический состав глауконито
носных пород

1 — полтавская серия; 2  — харьковская свита;
3  — бучакская свита; 4  — нижнемеловые отложе

ния

б) Песок переходного типа по размеру зерен и степени сортировки 
(обр. 11/1, 11/2, 3/11). Он более мелкозернистый, чем в подгруппе «а» 
(медианный диаметр частиц 0,18—0,20 мм) и с худшей отсортирован- 
ностью (S0=l,37—1,38). Концентрация глауконитовых микроконкреций 
снижается по мере уменьшения медианного диаметра и степени сорти
ровки (от 27—28 до 10%). Медианный диаметр зерен глауконита боль
ше, либо соответствует диаметру терригенных минералов. Максимальные 
относительные содержания зерен глауконита отмечаются во фракции 
0,5—0,25 мм. Абсолютное содержание глауконита в разных фракциях 
различается менее отчетливо, чем в подгруппе «а». В мелких фракциях 
преобладают обломки глауконитовых глобуль.

II группа объединяет песчано-глинистые и глинистые алевриты харь
ковской свиты, переслаивающиеся с песками I группы и замещающие 
последние по простиранию, например, к северо-западной окраине Ро
стовской области, где предполагается существование палеодельты. Раз
личаются две подгруппы алевритов (см. таблицу), а) Песчанисто-глини
стый алеврит с низким содержанием глауконита (0,16—11%) средней 
сортировки (50 = 2,65—3,55). Медианный диаметр частиц 0,03—0,09 мм. 
Абсолютные содержания глауконита несколько увеличиваются в круп
ноалевритовой фракции, при этом преобладают обломки (см. фиг. 3). 
б) Глинистые алевриты (медианный диаметр 0,006—0,09 мм) средне-
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Статистические параметры гранулометрического состава глауконитоносных 
пород и зерен глауконита

Группа Под
группа

№
образца

Для песков Содержа
ние глауко

нита, %

Для глауконита

Md So А Md So А

I а 13/1 0,21 1,20 0,84 33,2 0,19 1,16 1,1
14/ Зв 0,21 1,12 1,13 50,14 0,22 1,13 1,1
14/Зд 0,20 1,11 0,9 41,1 0,19 1,11 0,99

а1 13/7в 0,32 1,18 1,05 4
б 11/1 0,18 1,37 0,81 27,9 0,24 1,3 1,06

3/11д 0-20 1,38 0,82 27,0 0,23 1,3 1,09
11/2 0,13 1,85 0,42 9,8 0,13 1,24 1,11

II а 11/4 0,03 3,55 0,66 4,28
11/4а 0,09 2,85 0,47 0,16
14/2 0,06 2,65 0,78 11,6

б 2/7 0,09 3,46 0,15 2,8
2/10 0,006 3,16 1,1 1,62

III а 3/18 0,13 2,45 0,57 9,6
3/21 0,11 1,87 0,46 6,1
3/19 0,14 1,17 0,84 8,35

б 3/22 0,02 3,16 0,90 0,34
IV а 400/14 0,24 1,82 0,48 10,1 0,14 1,4 0,97

б 400/8 0,18 1,82 0,48 74
400/12 0,11 2,0 0,76 39,03 0,12 1,33 1,0

в 400/5 0,02 4,65 1,95 35 0,16 1,3 0,89
400/2 0,01 3,16 0,9 5

V а 17/11 0,28 1,3 0,93 1,23
17/10а 0,204 1,2 1,00 2,64
17/8а 0,24 1,35 1,05 4,84

б 17/1 0,05 6,3 0,14 1,39

сортированные с небольшим содержанием глауконита (до 2,8%). Со
держание глауконита равномерно распределяется по фракциям, соотно
шение глауконита с терригёнными частицами возрастает к мелким фрак
циям за счет резкого преобладания обломков глобуль.

Рассмотрение гранулометрического состава I и II групп в совокупно
сти показывает, что в песках концентрация микроконкреций происходи
ла за счет выноса из них при перемыве относительно более мелких ча
стиц, а в алеврите — за счет привноса обломков микроконкреций наряду 
с псаммитовыми частицами терригенных минералов. Это позволяет сде
лать вывод о том,' что диагенетическое образование микроконкреций 
происходило в мелкозернистых песках. Высокая степень сортировки по
роды, преобладание кварца и полированная поверхность его зерен сви
детельствуют в пользу длительного перемыва осадков в мелководно-мор
ских условиях. Перемыв этих песков осуществлялся в одних случаях с 
привносом более крупного терригенного материала в связи с усилением 
подвижности вод, и тогда зерна глауконита дробились, формировались 
среднезернистые пески, содержание глауконита в которых значительно 
понижалось (подгруппа «а1»). В других случаях перемыв глауконитоб- 
разующих песков происходил с выносом мелких частиц терригенного 
материала, и тогда концентрация микроконкреций в песке резко возра
стала. Такие повышенные концентрации глауконита относятся к аути- 
генным остаточным. Концентрации обломков микроконкреций глаукони
та в алевритах можно рассматривать как вторичные, т. е. терригенные, 
связанные с перемывом первичных (глауконитобразующих) песков. Про
исхождение мелких округлых зерен в алеврите остается невыясненным; 
не исключено их аутигенное образование.

III группа пород характерна для полтавской серии Крюковского ме
сторождения, перекрывающей харьковскую свиту. Группу можно разде-
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Фиг. 3. Гистограммы распределения зерен по размеру и доля микроконкреций и облом
ков их во фракциях

лить на две подгруппы (фиг. 4). а) Мелкозернистые глинистые пески 
характеризуются довольно хорошей отсортированностью (S0= l,17—2,45) 
и низким содержанием глауконита (до 10%). Медианный диаметр 0,12— 
0,14 мм. Глауконит распределен по фракциям практически равномерно. 
Обломки зерен глауконита преобладают в мелких фракциях, однако в 
значительном количестве имеются во всех фракциях. С улучшением от
сортированное™ (обр. 3/19) возрастает роль обломков микроконкреций 
в породе, б) Мелкозернистый сильноглинистый алеврит средней сорти
ровки (S0 =  3,16) и с весьма низким (<1% ) содержанием глауконита. 
Медианный диаметр зерен 0,02 мм (см. фиг. 4, обр. 3/22). Глауконит 
равномерно распределен по фракциям. Практически во всех размерных 
фракциях отмечаются обломки; во фракции 0,1—0,04 мм они преобла
дают. Общее содержание (относительное) глауконита уменьшается от 
песков к алевритам. Равномерное содержание глобуль и их обломков в 
различных размерных фракциях породы и увеличение роли обломков 
с улучшением отсортированное™ пород свидетельствуют о том, что глау
конитсодержащие зерна находятся во вторичном залегании как в песках, 
так и в алевритах. Такие концентрации микроконкреций мы рассматри
ваем как терригенные. Поступление глауконита в осадки полтавской 
серии происходило, по всей вероятности, в связи с перемывом харьков
ских отложений. Очевидно, в связи с этим в основании полтавской серии 
на контакте с харьковскими песками гранулометрический состав песков 
и содержащихся в них микроконкреций имеет переходный характер — 
от типичных для харьковских к типичным для полтавских отложений 
(см. фиг. 4, обр. 3/18).
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Фиг. 4. Гистограммы распределения зерен по размеру и доля микроконкреций и облом
ков их во фракциях

% 
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Фиг. 5. Гистограммы распределения зерен по размеру и доля микроконкреций и облом
ков их во фракциях

IV группа объединяет глауконитсодержащие породы альб-сеномана, 
вскрытые Кулешовской скважиной 400 (работы Комплексной экспеди
ции Ростовского НТГУ). Здесь различаются три подгруппы пород 
(фиг. 5). а) Мелкозернистый (медианный диаметр 0,24 мм, обр. 400/14) 
песок, хорошо отсортированный (S0=l,88), с низким содержанием глау
конита (10%). Наиболее высоки абсолютные содержания микроконкре
ций глауконита, характерные для крупноалевритовой фракции. Медиан
ный диаметр микроконкреций соответствует размеру этой фракции 
(0,14 мм). Относительные содержания глауконита увеличиваются в мел
ких фракциях, в алевритовых фракциях преобладают обломки микро
конкреций. б) Песок и глауконитит (обр. 400/8, 400/12; медианный диа
метр 0,11—0,18 мм) глинистый, хорошо отсортированный (S0= l,8 2 — 
2,0), с высоким содержанием глауконита (39—74%). Медианный#диа
метр глауконитовых зерен такой же, как у песчаных частиц или больше. 
Песчаные частицы и глауконитовые микроконкреции обладают одинако
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вой степенью сортиовки. Максимальные абсолютные содержания глау
конита наблюдаются и в песчаных, и в крупноалевритовых фракциях. 
Относительные содержания глауконита одинаково высоки по всему ин
тервалу фракций. Увеличение содержания алеврито-глинистого материа
ла (обр. 400/5) не меняет гистограмму глауконитовых микроконкреций, 
что свидетельствует о генетической связи их с алеврито-глинистым осад
ком. Зерна глауконита сильно корродированы, поэтому преобладание 
обломков микроконкреций говорит не только и, возможно, не столько 
об интенсивном перемыве осадков (хотя следы его влияния имеются), 
сколько об интенсивном химическом изменении силикатных микрокон
креций, приводящем нередко к уменьшению прочности зерен за счет 
образования трещин и полостей растворения, в) Мелкозернистый (меди
анный диаметр 0,01—0,02 мм) сильноглинистый алеврит (обр. 400/2, 
400/5) со средней и плохой отсортированностью (S0=3,16—4,65), раз
ными содержаниями глауконита — от 5 до 35%. Глауконитовые микрск- 
конкреции преобладают в песчаной и крупноалевритовой фракциях, 
обломки главным образом в мелких фракциях. Относительные содержа
ния глауконита высоки по всем фракциям или только в песчано-алеври
товой. Медианный диаметр зерен глауконита больше, чем терригенных 
частиц.

Таким образом, для пород IV группы характерны следующие особен
ности в распределении терригенных и аутигенных компонентов. Гисто
граммы распределения глауконитсодержащих микроконкреций по 
размеру принципиально не меняются в зависимости от содержания алев
рито-глинистого материала в породе, а именно — максимальные концен
трации их всегда тяготеют к наиболее крупным фракциям. В связи с 
увеличением псаммитовых частиц терригенных минералов максимальные 
содержания глауконита в породе смещаются к мелким фракциям, при 
этом в них увеличивается роль обломков микроконкреций. Глаукониты 
обладают близкой к пескам степенью сортировки, следовательно, увели
чение содержания микроконкреций, ведущее к образованию глауконита, 
происходило за счет перемыва осадка на месте его образования, сопро
вождающегося выносом мелких терригенных частиц первичного осадка. 
Такие глаукониты являются аутигенными остаточными образованиями. 
Совершенно очевидно, что образование первичных (диагенетических) 
микроконкреций связано с алеврито-глинистыми осадками.

V группа пород выделяется в разрезе бучакской свиты (р*в), вскры
том карьером на железнодорожной станции Тацинской. Это группа мел
козернистых песков и песчано-алеврито-глинистых пород с незначитель
ным количеством глауконитсодержащих микроконкреций. Здесь разли
чаются две подгруппы пород (фиг. 6). а) Мелко-среднезернистые пески 
с хорошей сортировкой, равномерным низким содержанием микрокон
креций (до 4,8%) и коэффициентом асимметрии, близким к 1 и свиде
тельствующим о высокой степени их сортированности. Иногда относи
тельные содержания микроконкреций повышаются в мелкоалевритовой 
фракции, где они представлены лопастной и обломочной формами выде
ления. б) Песчано-алеврито-глинистая порода (медианный диаметр 
0,05 мм, обр. 17/1) весьма плохой сортировки (50 =  6,3), с низким содер
жанием микроконкреций (1,4%) при равномерном распределении их по 
размерным фракциям. Относительное содержание микроконкреций не
сколько повышается в мелкоалевритовой фракции, формы выделения — 
лопастная и обломочная.

Общая особенность гранулометрического состава микроконкреций—■ 
приуроченность их к мелкопесчаным и алевритовым фракциям незави
симо от гранулометрического состава и степени орсортированности 
терригенного материала. Эта особенность микроконкреций наряду с уве
личением роли их обломков в мелких фракциях свидетельствует о вто
ричных концентрациях микроконкреций в рассматриваемых отложениях,
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которые, судя по высокой степени сортировки, изометричной форме и 
преимущественно кварцевому составу частиц терригенных минералов 
с глянцевитой поверхностью, претерпели длительный перемыв в при
брежной зоне моря. Маленький размер первичных микроконкреций под
тверждает первичное образование их в относительно более глубоковод
ной области моря, осадки которой оказались размытыми, очевидно, в 
связи с последующим обмелением моря на рассматриваемой территории, 
сопровождающимся привносом более крупного терригенного материала. 
Такие микроконкреции могут рассматриваться как остаточные аутиген- 
ные, они разубожены терригенным материалом при перемыве первичных 
глауконитобразующих осадков.

7,0 0,25 0,76
0,5 0,2 0,065

0,25 0,76
0,5 0,2 0,065

05р. 77//

Ь=сЛ
7,0 0,25 0,76

0,5 0,2 0,065

Фиг. 6. Гистограммы распределения зерен по размеру и доля мик
роконкреций и обломков их во фракциях

Подводя итог сравнительной характеристике гранулометрического 
состава пород и содержащихся в них силикатных микроконкреций, мож
но сделать вывод о том, что такой анализ дает возможность уточнить 
соотношение разных факторов в возникновении концентраций микрокон
креций: диагенетического минералообразования в осадке; перемыва 
осадка на месте образования' (харьковская свита, Крюковское и Нижне- 
журавское месторождения, альб-сеноманские отложения пос. Кулешов- 
ка) без существенного привноса терригенного материала; перемыва 
осадка с существенным привносом терригенного материала (бучакская 
свита ст. Тацинской); переотложения микроконкреций в перекрываю
щие осадки в связи с размывом подстилающих глауконитоносных отло
жений. В изучаемом районе различаются два типа вторичных концен
траций микроконкреций: аутогенные остаточные и терригенные. К ауто
генным остаточным относятся скопления микроконкреций Крюковского 
и Нижнежуравского, а также Кулешовского месторождений, на которых 
глауконитоносные породы слагают залежи разного размера. Два первых 
месторождения имеют залежи мощностью до 17—20 м и протяженностью 
2—3 км; Кулешовская залежь характеризуется мощностью около 100 м 
и протяженностью до 20 км. Залежи первого типа возникали, вероятно, 
в прибрежной зоне моря под влиянием волнений и течений и представ
ляют собой барровые отложения. Залежи второго типа сформировались 
в относительно более глубоководной зоне моря на сводах локальных 
положительных структур. Очевидно, уменьшение глубины в таких уча
стках моря и в связи с этим усиление волновой активности морских вод 
приводили к перемыву осадков и относительному обогащению их части
цами с повышенным удельным весом, в данном случае зернами глауко
нита.

Итак, сравнительный гранулометрический анализ зерен глауконита 
и вмещающих отложений в сочетании с морфологическим анализом ча
стиц позволяет подтвердить выводы И. А. Шамрая [24, 25] и 
Л. А. Юровского [27] о значительной роли перемывов в формировании
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залежей глауконита в рассматриваемом регионе. Вместе с тем этот ана
лиз дает возможность конкретизировать роль перемыва осадков в фор
мировании скоплений глауконитсодержащих зерен разных типов: аути- 
генных остаточных и терригенных, а также уточнить состав первичных 
глауконитобразующих осадков. Остаточные аутигенные зерна глауко
нита, в свою очередь, можно разделить на два типа: а) образовавшиеся 
при перемыве глауконитсодержащих осадков на месте с выносом наи
более мелких частиц осадка и б) образовавшиеся в результате разубо- 
живания глауконитобразующих осадков привнесенным при перемыве 
терригенным материалом. Аутигенные первичные зерна глауконита, не 
подвергавшиеся перемыву, в рассматриваемых отложениях нами не 
установлены.

Выделенные генетические разновидности глауконитсодержащих зерен 
по-разному распределяются на гистограммах по плотности. В остаточных 
аутигенных скоплениях, обогащенных глауконитом в результате выноса 
тонких терригенных частиц при перемыве осадков на склоне положи
тельной структуры, отмечается относительно меньший разброс значений 
плотности минералов и на гистограмме четко выделяется максимальная 
частота. Остаточные концентрации, сформировавшиеся при перемыве 
первичных глауконитобразующих осадков в прибрежной зоне, сопровож
давшемся привносом терригенного материала, показывают гораздо бо
лее растянутые гистограммы распределения зерен по плотности, что 
можно объяснить значительной ролью смещения глауконитсодержащих 
зерен из разных типов первичных глауконитобразующих осадков. Судя 
по многочисленным литературным данным [3—6, 10, 22—25, 28, 30], 
а также нашим наблюдениям [2, 8, 14, 15] аутигенные остаточные скоп
ления зерен глауконита наиболее широко распространены, особенно в 
терригенных глауконитоносных отложениях.

В заключение подчеркнем основные особенности генетических типов 
скоплений зерен глауконита, наблюдающиеся в слое, разрезе и на пло
щади. Общей особенностью аутигенности (и автохтонности) является 
отсутствие обусловленного гидродинамическим фактором соответствия 
в размерах зерен аутигенных и терригенных минералов. Аутигенные, 
перемытые на месте образования (остаточные) скопления характеризу
ются присутствием глауконитов, для которых максимумы частот на ги
стограммах определяются размерами микроконкреций. Глауконититы 
лишены не только примеси терригенного материала, но и остатков фау
ны, что объясняется влиянием тех же процессов перемыва осадков, при
водивших к идеальной отсортированности зерен по размеру, форме и 
весу. Залежи глауконититов замещаются в сторону берега и в глубь 
моря слабо глауконитоносными породами с относительно повышенным 
содержанием обломков микроконкреций; в глубь моря размер микрокон
креций обычно уменьшается. Аутигенный глауконит, перемыв которого 
на месте его образования сопровождался значительным привносом тер
ригенного материала (бучакские пески), характеризуется тем, что повы
шенные скопления микроконкреций связаны с фракцией определенного 
размера и практически не зависят от гранулометрического состава тер
ригенного материала, который может варьировать в значительных пре
делах. Терригенные скопления глауконита отличаются однонаправлен
ным уменьшением количества и размера микроконкреций и увеличением 
содержания обломков их в связи с изменением гранулометрического 
состава терригенного материала по мере удаления от места размыва 
аутигенного глауконита. На гистограммах различаются два (и более) 
сопоставимых по величине максимума скоплений глауконита: один (или 
одни) из них отвечают преобладающим размерам микроконкреций, дру
гой (или другие) — размерам основной массы их обломков. Устанавли
вается четкое соответствие размеров терригенных частиц и зерен глау
конита (главным образом — обломков микроконкреций).
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литология
И ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ

№ 4, 1 9 8 1 г.

УДК 549.67(478.9)

О ЗАКОНОМЕРНОСТЯХ КОНЦЕНТРАЦИИ ЦЕОЛИТОВ 
В ОСАДОЧНЫХ ТОЛЩАХ ВЕРХНЕГО МЕЛА МОЛДАВСКОЙ ССР

ПЕРЕС Ф. С.

Охарактеризовано распределение клиноптилолита в верхнемеловых тол
щах Молдавской ССР. Установлена приуроченность высоких концентраций 
этого минерала к зонам фациальных замещений кремнистых и карбонат
но-глинистых пород либо к границам литологических комплексов. Рассмот
рены вопросы генезиса аутигенного клиноптилолита вне связи с пирокла- 
стикой.

Для осадочных образований верхнего мела Молдавии весьма харак
терна цеолитовая минерализация. Цеолиты установлены среди различ
ных литологических типов и разновидностей пород в северных и отчасти 
центральных районах республики и представляют собой типичное аути- 
генное образование [1, 8—10]. Обычно фоновое содержание цеолитов в 
породах невелико и составляет 1—3% их объема. Однако местами коли
чество этих минералов возрастает в 10—15 раз, вследствие чего они при
обретают породообразующее значение и определенный практический ин
терес. Впервые наличие таких богатых цеолитом пород .выявлено в 
1967 г. в полосе, протянувшейся вдоль среднего течения р. Днестр от 
г. Рыбница до г. Дубоссары. В последнее время такие же породы уста
новлены на территории Днестровско-Реутского междуречья, в окрестно
стях г. Каменка и с. Сенатовка, что значительно расширило географию 
цеолитовых проявлений. По соотношению главных породообразующих 
компонентов среди этих пород согласно существующей классификации
[14] можно выделить: цеолитовые мергели, цеолитсодержащие глини
стые известняки и цеолитсодержащие кремнеземистые известняки.

Рассмотрим некоторые особенности локализации, вещественного со
става и генезиса перечисленных цеолитовых и цеолитсодержащих пород. 
Цеолитовые мергели вскрыты четырьмя скважинами в центральной Мол
давии. Две из них расположены в Приднестровье, вблизи городов Ду
боссары и Резина, а две другие — в верховьях р. Реута к северо-западу 
и северо-востоку от г. Флорешты у сел Изворы и Кириловка (фиг. 1). 
Расстояние между наиболее удаленными скважинами свыше 100 км. 
Мергели приурочены к основанию нижнесеноманских отложений и обра
зуют, по-видимому, крупные линзовидные тела, тяготеющие к зонам фа
циальных замещений кремнистых пород (опоки, гезы, спонголиты) кар
бонатно-глинистыми отложениями. Выше по разрезу они переходят в 
бесцеолитовые глинистые известняки, содержащие местами, вероятно, 
аутигенные полевые шпаты, а в основании подстилаются опоками сено
мана или отложениями силура. Мощность цеолитовых мергелей изменя
ется от 10 до 20 м. Это наиболее мощные и богатые цеолитом породы 
мелового разреза Молдавии. Они состоят примерно из равных частей 
глинистого вещества, карбоната кальция и цеолита. Цвет их серый, пе
пельно-серый, излом полураковистый или скорлуповатый. В поверхност-
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Фиг. 1. Схематическая карта распространения цеолитоносных нижнесеноманских отло
жений Молдавской СССР и приуроченных к ним высоких концентраций цеолитов 

Известняк: 1 — кремнеземистый, 2 — глинистый; 3 — алевритистый, 4 — песчанистый; 
5 — цеолитовый мергель; 6 — породы Украинского кристаллического массива; 7 — 
опоки, гезы, спонголиты; 8 — глауконитово-кварцевые песчаники; скважины, вскрыв
шие отложения Сг2, содержащие высокие концентрации цеолитов: 9 — в зоне фациаль
ных замещений, 10 — на границе литологических комплексов; границы: 11 — современ
ного распространения нижнесеноманских отложений, 12 — преобладающих литологиче
ских типов пород (достоверные и вероятные), 13 — размывов нижнесеноманских отло

жений

ных условиях породы быстро растрескиваются, образуя мелкие остро
угольные осколки либо округлые и овальные комки с поперечником до 
2 см. Среди аутигенных минералов, сопутствующих цеолитам, обычны 
доломит, пирит, глауконит и глобулярный опал-кристобалит.

Цеолитсодержащие глинистые известняки установлены в окрестно
стях г. Каменка и с. Сенатовка. Они занимают среднюю часть мелового 
разреза, образуя пограничный слой мощностью 2—3 м, который служит 
естественной границей литостратиграфических комплексов и является, 
вероятно, фациальным аналогом иноцерамовых известняков, широко 
развитых в северном Приднестровье. Над этими известняками залегает 
толща верхнесеноманских кремнеземистых известняков, а подстилают их 
лишенные цеолитов глинистые известняки нижнего сеномана. Для цео
литсодержащих глинистых известняков характерно наличие многочис
ленных следов илоедов, образующих пятнистую ихнитовую текстуру. При 
этом сами хода окрашены в более светлые тона, чем основная масса 
породы, благодаря чему они хорошо заметны в стенках обнажений и 
могут служить своеобразным поисковым признаком. Содержание цеоли
тов в этих известняках достигает 20%. Сопутствующие аутигенные ми
нералы— доломит, пирит, опал-кристобалит, глауконит.
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Кремнеземистые известняки распространены преимущественно в се
верных районах республики. Здесь они слагают практически весь разрез 
мела, а к югу от г. Сороки — только его верхнюю часть (15—20 м). Как 
по своему внешнему виду, так и по физическим свойствам эти известняки 
весьма сходны с писчим мелом, за который они нередко принимались. 
В том или ином количестве в них почти всегда присутствуют конкреции 
кремния разнообразной формы и размеров. Цеолитовая минерализация 
прослеживается практически по всей толще, составляя обычно 1—3% 
объема породы. В кремневых желваках цеолиты отсутствуют. Повышен
ные концентрации цеолитов (до 15—20%) отмечаются лишь в нижней 
части толщи кремнеземистых известняков, вблизи контакта с подсти
лающими их глинистыми известняками, а иногда и в кровле слоя, на 
границе с вышележащими трепелами. Мощность прослоев, обогащенных 
цеолитом, обычно не превышает несколько десятков сантиметров, при
чем цеолит ассоциируется с аутигенным глобулярным кремнеземом, ко
личество которого достигает 30—40, а иногда и 50%. Заметим, что по
добная минеральная ассоциация отмечается нередко среди мел-палеоге- 
новых пород юга и юго-востока Русской платформы [3, 6, 13] и Горного 
Крыма [12], а также в океанических отложениях в возрастном интер
вале от позднего мела до плейстоцена включительно [4, 5, 7, 16]. На юго- 
востоке рассматриваемой территории и за ее пределами вплоть до по
бережья Черного моря отложения верхнего мела представлены мощной 
(свыше 400 м) сеноман-туронской толщей высококарбонатных пород, 
среди которых преобладают писчий мел и мелоподобные мергели. В этих 
породах цеолиты, как правило, отсутствуют либо отмечаются крайне 
редко и в ничтожно малых количествах (как, например, в писчем мелу 
из скв. 341 у г. Сарата).

Таким образом, как по интенсивности цеолитообразования, так и па 
литологическому составу в пределах Днестровско-Прутского между
речья отчетливо прослеживаются три зоны — северная, центральная и 
южная. Возникновение этих зон обусловлено закономерной сменой мор
ских фаций с северо-запада на юго-восток от прибрежных (глауконито
вые пески, опоки, гезы) к более глубоководным глинисто-карбонатным 
и карбонатным (писчий мел, глинистые известняки и мергели). При этом 
максимальные концентрации цеолита тяготеют либо к участкам фаци
альных замещений кремнистых (опоки, гезы, спонголиты) и глинисто
карбонатных пород (мергели, глинистые известняки), либо к границам 
литологических комплексов. Следует обратить внимание и на то, что 
связь цеолитообразования с аутигенным кремнеземом, отчетливо про
слеживаемая на севере рассматриваемой территории, в центральной 
части региона становится менее ощутимой. Здесь в ассоциации с цеоли
том выступает обычно глинистое вещество. При этом по мере увеличения 
в породе количества последнего, как правило, возрастает и содержание 
цеолита. Несомненно, что такая зависимость имеет не случайный харак
тер, она указывает на генетическое родство этих образований и обуслов
лена, как показывают наблюдения, наличием примеси аутигенного крем
незема (опал-кристобалита). В породах, содержащих глинистое веще
ство, но лишенных аутигенного S i02, например в глинистых известняках 
сеномана Приднестровья или мергелях турона — сенона Причерномор
ской впадины цеолиты, как правило, отсутствуют. Поэтому богатые цео
литом породы (цеолитовые мергели и др.) кроме глинистого вещества 
почти всегда (обычно в небольшом количестве) содержат также аути- 
генный глобулярный кремнезем и спикулы губок. Химический состав 
этих пород приведен в табл. 1. Высокие значения MgO здесь обуслов
лены присутствием доломита.

В описываемых породах цеолиты присутствуют в виде рассеянных 
кристаллов и их скоплений, образующих часто щетковидные агрегаты. 
Они выполняют поры и пустоты породы, камерки раковин фораминифер,
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Химический состав цеолитовых мергелей Молдавии, %
Таблица /
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878 г. Рыбница 40,94 0,50 7,36 3,80 17,43 3,24 1,44 3,24 21,96 99,91 31,2
879 Там же 43,66 0,63 9,39 5,70 14,43 2,16 1,63 3,63 19,64 100,87 25,8
921 г. Дубоссары 50,70 0,50 10,33 9,80 16,83 2,37 Н. о. 0,72 8,45 99,70 30,1
922 Там же 41,16 0,45 6,55 2,52 21,64 1,73 0,90 2,56 22,86 100,37 38,1
10 с. Кириловка 41,24 0,50 9,01 3,40 17,66 1,49 1,50 1,97 23,64 100,41 31,6
7 Там же 37,78 0,29 9,47 4,98 18,45 3,20 2,17 2,41 21,10 99,85 33,0
5 с. Изворы 32,14 0,44 5,53 4,30 25,61 2,29 0,82 1,53 27,14 99,80 45,8
6 Там же 30,50 0,23 7,01 2,72 26,09 2,29 2,30 1,64 26,32 99,10 46,7
3* г. Каменка 18,30 0,35 4,12 0,79 39,53 1,33 0,24 0,67 34,82 100,15 70,7

* Цеолитсодержащий глинистый известняк.

полости от растворившихся спикул губок и других органических остат
ков. Отмечены случаи сонахождения в пустотах цеолита и глобулярного, 
кремнезема. При одновременном образовании этих минералов они рав
номерно заполняют пространство пустот. Но когда цеолит кристалли
зуется первым, он инкрустирует только стенки пор, а их центральная 
часть заполняется глббулами кремнезема. Чаще, однако, последние от
сутствуют совершенно, и тогда практически все пространство оказыва
ется занятым цеолитом, иногда цеолитом и глинистым веществом. Ме
стами цеолит тесно ассоциирует с пиритом, образуя с ним неправильных 
очертаний обособления (микроконкреции?) с поперечником до 1 мм. 
В них цеолит включен в виде пойкилитовых вростков. Такое соотноше
ние минералов указывает на более позднее формирование сульфидного 
железа. Но нередко отдельные зерна пирита ведут себя как центры кри
сталлизации и, следовательно, являются более ранними образованиями 
по сравнению с включающим их цеолитом. В ряде случаев в качестве 
центра кристаллизации цеолитов выступают сгустки вторичного каль
цита как самостоятельно, так'и совместно с пиритом. Кроме того, цеолит 
образует иногда каймы вокруг зерен глауконита и заполняет в них тре
щинки синерезиса. Наконец, следует отметить случаи развития цеолита 
в межспайном пространстве обломочных зерен биотита. Обычно этот 
процесс сопровождается интенсивным разобщением спайных пластин, их 
деформацией и частичным замещением.

Данные гранулометрического анализа некарбонатных остатков цео
литовых и цеолитсодержащих пород верхнего мела Молдавской ССР 
(табл. 2) показывают широкое колебание в них частиц в классах пелита 
(<0,01 мм) и алеврита. Эти данные свидетельствуют не столько о раз
нотипном процессе дифференциации вещества во время его переноса и 
отложения, сколько о специфике условий диагенеза. Так, например, су
щественное возрастание выхода фракции 0,001—0,005 мм в образцах 
кремнеземистых известняков, как правило, обусловлено повышенным со
держанием в них цеолита, который концентрируется именно в этой 
фракции. Одновременно резко снижается количество частиц алеврито
вой (0,01—0,05 мм) и крупнопелитовой (0,01—0,005 мм) размерности, 
в которых сосредоточена основная масса глобулярного S i02. Отмечен
ная структурная особенность кремнеземистых известняков может слу
жить надежным признаком для диагностики в них повышенных концен
траций цеолитов по результатам механического анализа. Представление 
о количественно-минералогическом составе некарбонатных остатков 
можно получить из табл. 3. Из нее видно, что в подавляющем большин
стве случаев нерастворимая в 10%-ной НС1 часть на 60—70% сложена 
цеолитом. В пересчете на породу это составляет в цеолитовых мергелях 
30—50%, в цеолитсодержащих глинистых известняках до 20% и в крем-

127s



Гранулометрический состав нерастворимых остатков из цеолитовых и цеолит содержащих пород верхнего мела Молдавской ССР, %
Таблица 2

№ об- Нерастворимый Фракции, мм
разца в 10%-ной НС1 >0,1 0 ,1 -0 ,0 5 0,05-0,01 0,01-0,005 0,005-0,001 <0,001

878 г. Резина, скв. 6 62,0 Цеолитовый мергель .0,64 2,03 45,28 23,09 21,42 7,54
879 То же 71,7 То же 2,27 3,23 51,56 3,63 24,12 15,19
921 г. Дубоссары, скв. 6 67,8 » — 17,61 28,20 12,04 23,71 18,44

5 с. Изворы, СКВ. 1 54,2 » 0,12 6,19 20,63 23,00 34,62 15,50
6 То же 45,0 » 0,56 6,11 87,99 2,45 1,83 0,78

10 с. Кириловка, скв. 5 69,7 » 0,74 9,82 32,72 18 ,11 27,22 12,32
7 То же 63,2 » 23,66 10,38 22,59 14,53 19,74 9,13
3 г. Каменка, обн. 1 29,8 Цеолитсодержащий глинистый 

известняк
2,22 0,91 31,2 2,69 43,30 19,70

4 г. Каменка, обн. 77 26,0 То же 0,36 1,18 11,45 15,82 33,72 37,64
5 То же 28,0 » 0,45 1,73 11,46 17,09 32,91 36,18
3 » 20,0 » 3,09 3,84 19,59 15,27 26,22 32,00
2 ъ 27,0 » 0,84 3,16 19,16 15,42 35,20 26,24

24 с. Сенатовка, скв. 8 19,0 Цеолитсодержащий кремнеземис
тый известняк

0,66 0,83 15,34 29,32 33,0 20,68

6 г. Каменка, обн. 77 16,0 То же 0,24 0,75 2,37 12,63 44,64 39,47
1 г. Каменка, обн. 1 35,0 » 0,17 0,30 14,15 67,40 8,27 11,0
2 То же 31,7 » 0,17 0,51 11 ,2 2,07 45,2 23,7

698 с. Васильевцы, обн. 83 34,0 Кремнеземистый известняк 1,32 0,28 49,61 40,70 3,68 4,31
10 г. Каменка, обн. 77 35,0 То же 0,86 1,25 49,0 36,65 5,68 6,30

1 с. Наславча, обн. 7 33,5 » 0,26 0,91 37,09 54,54 3,00 ' 5,17
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Таблица 3
Примерный колйчественйо-^чнераЛоСйчеСкий слетав нерастворимых остатков Цеолктовых и Цеолитсодержащих пород верхнего Молдавской ССР

Нерастворимый 
остаток, %

Главные компоненты, %
№ бб- 
равца Место отбора Порода

цеолит глина глобуляр
ный sios кварц глауконит

скелетные
остатки

губок

Содержание 
цеолита 

в породе, % *

878 г. Резина, скв. 6 Цеолитовый мергель 62,0 50-60 50 -40 + 2—5 1 - 2 _ 30-40
879 То же То же 71,7 60-70 30 -40 + + + — 40 -50
921 с. Гыртоп, СКВ. 6 » 67,8 60-70 3 0 -3 5 1 2 - 3 1 - 2 1 - 2 40 -50
922 То же » 62,0 60-70 30-40 + + + — 3 5 -4 5

3 г. Каменка, обн. 1 Цеолитсодержащий гли
нистый известняк

29,8 60-70 20 -30 1 + + — 18 -2 0

4 г. Каменка, обн. 77 То же 26,0 60-70 20 -30 + + + — 1 5 - 1 8
5 То же » 28,0 60-70 20 -30 + 1 - 2 — — 1 7 - 1 9

30 с. Сенатовка, скв. 8 » 15,0 50-60 40-50 1 - 2 + — — 8 - 1 0

6 г. Каменка, обн. 77 Цеолитсодержащий крем
неземистый известняк

16,0 50-60 2 5 -30 30-40 3 - 5 + — 8 - 1 0

2 г. Каменка, обн. 1 То же 31,7 50-60 15 -2 0 30-40 + — + 15 -2 0

24 с. Сенатовка, скв. 8 » 19,0 50-60 15 -2 0 30-40 + + + 1 0 - 1 2

18 То же » 40,0 30-40 5 - 1 0 55-6 0 1 - 2 + 1 - 2 1 0 - 1 5

* Приведены [усредненные значения.



Примерный количественно-минералогический состав размерных фракций 
из нерастворимых остатков цеолитовых мергелей окрестности г. Резина (обр. 879)

и с. Кириловка (обр. 10)

Таблица 4

Фракции, мм

Главные компоненты фракций, %
Скв. 6, обр. 879 Скв. 5, обр. 110

цеолит глина
глинисто-

цеолитовые
агрегаты

кварц пирит цеолит глина
глинисто-

цеолитовые
агрегаты

кварц пирит

< 0 ,10 1 + >90 + + > 9 5 +
0,001—0,005 60—70 30—40 — + ___ 50-60 40 -50 — + ____

0,005—0,01 60-70 30—40 — + ___ 60—70 30-40 — + —

0,01—0,05 7 0 -7 5 25—30 — 5 - 1 0 + 60—70 3 0 -3 5 « 3 -5 -ь
0 ,0 5 -0 ,1 40—50 3 - 5 + 40 -50 |5—10 2

0 ,1—0,25 80—90 3 - 5 "1" 60-70 3—5 1 - 2
0 ,2 5 -0 ,5 > 9 0 + 2—3 80-90 2 - 3 1 - 2

> '0 ,5 4 - 90 >90 + +

Т а б л и ц а  5

Примерный количественно-минералогический состав размерных фракций 
из нерастворимых остатков цеолитсодержащих глинистых известняков из окрестностей

г. Каменка

Фракции, мм

Главные компоненты фракций, %
Оби. 77, обр. 5 11 Обн. 1, обр. 3

цеолит глина
глинисто-

цеолитовые
агрегаты

кварц
глобу

лярный
S iO ,

цеолит глина
глинисто-

цеолитовые
агрегаты

кварц
глобу
лярный

SiO ,

<0,001 + > 9 5 _ + _ + > 9 5 _ +  . _

0,001—0,005 80—90 10—20 — + 70—80 20—30 — + 1,0
0,005-0,01 70-80 25—30 — 1 - 2 + 70-80 20 -30 — + +

0,01—0,05 70-80 25—30 — 3 - 5 + 80 15—20 + +
0,05—0 ,1 + — > 9 0 3—5 + — 80-90 5 - 1 0

> 0 , 1 + — > 9 0 + — — — — —

неземистых известняках около 10—15%. Следующими по значимости 
минералами некарбонатных остатков являются глинистое вещество и 
аутигенный глобулярный кремнезем. Последний существенную роль 
играет главным образом в кремнеземистых известняках, составляя в 
остальных разновидностях деолитсодержащих пород доли или первые 
единицы процента. Анализ распределения цеолитов по отдельным фрак
циям нерастворимых остатков (табл. 4—6) свидетельствует о весьма 
высоком их содержании в каждой из них (до 80%) при главенствующей 
роли крупнопелитовых, а в отдельных разностях пород (цеолитовые мер
гели) также и алевритовой фракций. Цеолиты присутствуют, правда, в 
незначительном количестве (1—5%) даже в пелитовой и песчаной фрак
циях. В последних доминируют обычно глинисто-цеолитовые агрегаты 
или сростки цеолита, пирита и глауконита. Здесь же бывают обильны 
цеолитовые псевдоморфозы выполнения раковин фораминифер и спикул 
губок. Нередко ими слагается почти вся псаммитовая фракция.

В большинстве своем кристаллики цеолитов лишены четких кристал
лографических очертаний и обладают неправильной формой. Края зерен 
неровные, закругленные, зазубренные или извилистые с заливообразны
ми углублениями и бухточками (фиг. 2, а), из-за прорастающего их гли
нистого вещества некоторые приобретают веретеновидный облик 
(фиг. 2, г) .Реже встречаются хорошо окристаллизованные индивиды 
(фиг. 2, б, в, е). В цеолитовых мергелях довольно часты кристаллы не
совершенных форм (веретеновидного и волокнистого облика). В крем
неземистых известняках преобладают призматические кристаллы таб-
130



Примерный количественно-минералогический состав размерных фракций из 
нерастворимых остатков цеолитсодержащих кремнеземистых известняков окрестностей 

с. Сенатовка (обр. 24) и г. Каменка (обр. 6)

Таблица 6

Фракции, мм

Главные компоненты фракций, %

Скв. 8, обр. 24 Обн. 77, обр. 6

цеолит глина
глобу
лярный

SiO*

кварц +  
- f  палевой 

шпат

спикулы 
губок и их 
фрагменты

цеолит глина
глобу

лярный
S i0 2

кварц

спику
лы

губок 
и Л Х  

фраг
менты

<0,001 + > 95 -4- + _ + > 95 + + _
0,001—0,005 50-60 15—20 20-30 + — 40—50 3—5 40—50 4 ‘ —
0,005—0,01 40—50 10-15 30—40 + — 80-90 1 -2 2—3 7—10 —

0 ,0 1 -0 ,0 5 30—40 5—10 40—50 — 70—80 — 2 - 3 10-15 —
0,05—0,1 20—30 + 20-30 35—40 20—30 7 0 -•80* + 10—15 +

> 0 ,1 — — 40 60 90* 5—10 —

* В указанных фракциях преобладают глинисто-кремнисто-цеолитовые агрегаты (в них 70—60% цеоли
тов, 10—20% глобулярного SiOt ).

литчатого, столбчатого или шестоватого габитуса, но и их грани нередко 
бывают частично деформированы и искажены. Иногда отмечаются ко
ленчатые, Т- или крестообразные двойники и гребенчатые сростки 
(фиг. 2, д). У отдельных кристаллов вследствие раздвоения одной из 
вершин возникают формы типа «ласточкин хвост» (см. фиг. 2, г). Отме
чаются также кристаллы цеолита, наросшие на глобулы аутогенного 
кремнезема (фиг. 3, а) . В отдельных случаях удается проследить целую 
гамму взаимопереходов, сопровождающихся деформацией глобулярных 
частиц, из-за чего порой бывает трудно определить минералогическую 
принадлежность возникшего новообразования (фиг. 3, б, г). Размеры 
кристаллов колеблются в широких пределах, но чаще всего длина их 
составляет 5—15, а ширина 2—8 мкм. Они изотропны и лишь в более 
крупных индивидах обнаруживают слабое двупреломление и отрица
тельное удлинение. Показатель преломления варьирует от 1,475 до 1,483.

Установлено, что очень мелкие игольчатые кристаллы цеолитов ха
рактерны для тонкозернистых мелоподобных известняков, а удлиненно
призматические и широкотаблитчатые формы — для высокопористых 
иноцерамовых известняков и алевритов, богатых глауконитом. Наконец, 
веретеновидные и неправильные кристаллы с неровными, часто корро
дированными краями преобладают в породах, обогащенных глинистым 
веществом. Нередко облик кристаллов цеолита определяется формой 
минерала-предшественника, например опал-кристобалита.

Комплексному исследованию подвергались предварительно обога
щенные концентраты различных размерных фракций и нерастворимые 
в НС1 остатки с содержанием цеолита 70—90%, а в отдельных случаях— 
практически мономинеральные образцы. Результаты рентгенографиче
ских анализов некоторых из них приведены на фиг. 4. Согласно этим дан
ным, цеолиты из меловых толщ Молдавии принадлежат клиноптилоли- 
ту, его главные рефлексы на дифрактограммах 8,8—8,9; 3,95—3,97 и 
2,95—2,97 А. Слабые отражения, отвечающие межплоскостным расстоя
ниям 11,2—12,6; 4,26 и 3,33 А, обусловлены примесями иллит-монтморил- 
лонитового минерала, богатого набухающими слоями, и кварца. В образ
цах 77/31, 77/6 и 6, кроме того, присутствует кристобалит (рефлексы 4,06 
и 2,48—2,49 А). Наблюдаемые вариации интенсивности пиков (9 А) 
и (3,96 А) обусловлены, вероятно, различной степенью совершенства 
кристаллографических форм клиноптилолита. Вследствие этого даже в 
одном и том же образце у хорошо окристаллизованного таблитчатого
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Фиг. 2. Электронно-микроскопические снимки клиноптилолита из верхнемеловых отло
жений Молдавской ССР

а  — корродированный кристалл клиноптилолита, цеолитовый мергель, увел. 15000; таб
литчатые кристаллы клиноптилолита, кремнеземистый известняк; б  — увел. 7500; е  — 
увел. 3000; в  — призматические кристаллы цеолита с включением глинистого вещест
ва, цеолитовый мергель, увел. 3500; г  — шестоватые, веретеновидные и деформирован
ные кристаллы и кристаллы с раздвоенной конечной гранью типа «ласточкин хвост» 
(нижняя часть снимка), увел. 5000; д  — коленчатый двойник клиноптилолита, увел. 
10000; а , б ,  г ,  д  — просвечивающий микроскоп (фр. <0,001 мм), в ,  е  — растровый мик

роскоп (произвольные сколы породы)
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Фиг. 3. Взаимоотношения кристаллов клиноптилолита с глинистым веществом и глобу
лярным кристобалит-тридимитом

а  — сросток глобул кристобалит-тридимита и клиноптилолита, увел. 3500; б  — клиноп- 
тилолитоподобный кристалл с сохранившейся глобулярной матрицей кристобалит-три
димита, увел. 15000; в  — агрегат монтмориллонита, частично преобразованный в клин 
оптилолит, увел. 10000; г  — клиноптилолит-кристобалит-тридимитовый агрегат, увел. 
5300; б ,  в  — просвечивающий микроскоп (фр. <0,001 мм), а , г — растровый микроскоп

(произвольные сколы породы)
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V . Фиг. 4. Дйфрактограммы цеолитсодержащих 
фракций 0,01—0,005 мм кроме 1 (0,1— 

0,25 мм) некарбонатной части пород 
I—II — цеолитовый мергель г. Резина, обр. 
879; III — то же, с. Кириловка, обр. 10; 
IV—V — цеолитсодержащий известняк, г. 
Каменка, обр; 3 и 77/4; VI—VII — цеолит
содержащий кремнеземистый известняк, г. 
Каменка, обр. 77/6, и с. Наславча, обр. 6.
Фиг. 5. Дйфрактограммы цеолитовых и цео
литсодержащих пород I, II, IV, V — цео
литовый мергель, г. Дубоссары, обр. 921 и 
922. г. Резина, обр. 879 и 878; III—VI — 
цеолитсодержащий глинистый известняк, 
г. Дубоссары, обр. 923 и г. Каменка, обр. 3

т

Фиг. 4 Фиг. 5

клиноптилолита из песчаных фракций интенсивность рефлекса (020) 
больше, чем (300), тогда как у этого же минерала, но из тонких фракций 
(где преобладают деформированные кристаллы) имеет место обратное 
соотношение указанных пиков (см. фиг. 4, кривые I и II). По сравнению 
с клиноптилолитом из большинства других районов СССР исследован
ные образцы обнаруживают дополнительный, достаточно интенсивный 
рефлекс в 3,90—3,91 А. Клиноптилолит хорошо диагностируется не 
только в обогащенных им фракциях. На дифрактограммах цеолитовых
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и цеолитсодержащих пород также отчетливо проявляются главные реф
лексы клиноптилолита: 8,8—9,0 и 3,93—3,97 А (фиг. 5). Но здесь зафик
сирован и весь набор рефлексов, характерный для кальцита, и наиболее 
интенсивные пики доломита (2,88—2,89 А) и пирита (2,68—2,72 А).

Все исследованные образцы отличаются высокой термоустойчивостью, 
сохраняя кристаллическую структуру до температур выше 500° С. Со
гласно полученным данным, аморфизация происходит в интервале 850— 
950° С, что типично для клиноптилолита. Термодифференциальные кри
вые наиболее богатых клиноптилолитом фракций (более 90%) в общих 
чертах близки описанным в литературе и отличаются от них лишь в де
талях. Для них характерен четко выраженный пологий и асимметричный 
эндотермический эффект дегидратации с максимумом при 160° С 
(фиг. 6). На правой растянутой половине плеча намечается едва замет
ный изгиб при 240° С. Наблюдаемый экзоэффект при 460е С, сопровож
дающийся обычно незначительным увеличением веса навески и обладаю
щий разной интенсивностью у различных образцов, скорей всего вызван

Фиг. 6. Дериватограм- 
ма клиноптилолита из 
деолитового мергеля 
(обр. 921, фр. 0,1—0,25, 
навеска 200 мг, клиноп

тилолита 95%)

О ZOO W  600 600 /ООО0С

присутствием пирита. Но целиком отнести его за счет окисления суль- 
фидного железа нельзя, так как этот пик в ослабленном виде проявля
ется также в образцах, в которых пирит рентгеновским методом не 
обнаружен. В высокотемпературной части кривой ДТА, кроме того, от
мечается очень слабый эндотермический эффект при 860° С. Он, вероят
но, обусловлен присутствием ничтожной примеси глинистого вещества. 
Выделение воды, как это и свойственно цеолитам, происходит плавно и 
однократно; причем большая ее часть (около 90%) удаляется преждё 
чем температура увеличится до 500е С. Полная потеря веса составляет 
И Г4%, достигая максимального значения в почти мономинеральнбм 
образце.

Адсорбционные свойства исходных цеолитсодержащих пород и полу
ченного из них концентрата клиноптилолита исследовались с помощью 
вакуумной установки с кварцевыми весами по парам воды и бензола при 
25° С. Анализ полученных изотерм адсорбции-десорбции паров воды [И'] 
показывает, что даже исходная порода обладает адсорбционной актив
ностью по парам воды, приближающейся к активности трепела. Причем 
форма изотерм имеет типичный для смешанопористых сорбентов вид. 
По мере обогащения образцов клиноптилолитом, при кислотной обра
ботке с последующей отмывкой некарбонатной части от глинистой фрак
ции адсорбционная емкость их заметно возрастает, достигая максимума
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Химический состав клиноптилолита и ассоциирую щ его с ним глинистого вещ ества из 
цеолитовых и цеолитсодерж ащ их пород М олдавии

Таблица 7

г. Каменка, 
обр. 3

г. Резина, 
обр. 879

с. Кириловка, 
обр. 10 г. Дубоссары

обр. 921 обр. 922 обр. 879
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SiO, 67,94 53,30 65,00 55,04 61,32 55,56 65,44 65,58 66,00 67,36
ТЮа 0,45 0,62 0,57 Нет 0,57 0,77 0,45 0,51 0,57 Нет
A l j O j 11,20 14,59 12,93 16,62 12,82 15,35 12,36 11,38 13,51 11,57
F e * 0 8 1,30 4,33 2,25 • 2,05 4,98 4,98 2,27 3,76 1,38 1,68
C a O 2,13 1,0 1,22 0,90 1,27 1,53 0,73 1,13 0,91 1,70
MgO 1,75 5,18 1,57 3,12 2,06 3,13 1,53 2,06 1,75 0,81
Na,0 0,25 0,19 0,27 0,13 1,29 1,23 2,09 1,34 0,25 0,30
K,0 1,72 1,85 2,02 2,95 2,96 3,30 1,87 1,55 1,69 1,56
П.п.п. 12,50 17,84 13,40 18,42 13,06 15,74 12,78 13,40 13,36 14,0

SiO,:AlsOa 10,3 8,6 8,1 8,9 8,2 9,9

Примечание. Образец 3— цеолитсодержащий глинистый известняк, остальное образцы — цесуштовый 
мергель.

для нерастворимого остатка, содержащего 90% цеолита. Изотерма 
адсорбции паров воды на изучаемом образце клиноптилолита имеет 
обратимый характер, типичный для цеолитов, причем адсорбционная 
емкость по воде 7,1 ммоль/г (р/р, =  0,5 и 25° С) приближается к емкости 
природного клиноптилолита (7,5 ммоль/г), описанного Баррером с со
трудниками [15]. Вместе с тем образцы клиноптилолита адсорбируют 
бензол незначительно — всего 0,48 ммоль/г при р/р, =  0,5. Таким образом, 
молдавский клиноптилолит обладает явно выраженным молекулярно
ситовым свойством, что подтверждает возможность его практического 
использования. Рассматривая химические анализы цеолитов (табл. 7), 
констатируем, что все они независимо от места отбора отличаются вы
соким содержанием кремнезема и значением отношения S i02:Al20 , от
8,1 до 10,3, это также типично для клиноптилолита. Для сравнения ука
жем, что у цеолитов, отнесенных Мамптоном к клиноптилолиту, это от
ношение равно 8,5—10,5, т. е. практически совпадает с вышеприведен
ными значениями. Отмечаются колебания в содержании щелочей и каль
ция. Последний преобладает в обр. 3 из окрестности г. Каменка. 
В остальных образцах меньше кальция, но больше K20  +  Na20.

Содержание К20  в клиноптилолите варьирует от 1,56 до 2,96% и на
ходится в прямой зависимости от содержания этого компонента в ассо
циирующем с ним глинистом веществе. В целом же цифры, характери
зующие количество калия в изученных образцах цеолитов, по-видимому, 
несколько завышены за счет коллоидной фракции, не полностью удален
ной из анализируемого материала. Действительно, минимальное коли
чество К20  (1,56%) определено в практически мономинеральном образце 
(см. табл. 7, ан. 6). Сравнивая химические анализы клиноптилолита и 
сопутствующего ему глинистого вещества, нетрудно заметить их сход
ство. Наиболее ощутимые различия касаются содержания Si02, Н20  и 
MgO. По сравнению с глинистым веществом клиноптилолит обеднен во
дой и магнием, но обогащен двуокисью кремния. Завышенное содержа
ние S i02 в микронной фракции обр. 921 (см. табл. 7) вызвано примесью 
в ней кристобалита (до 10%), который регистрируется и рентгенографи
чески наличием рефлексов 4,06 и 2,48 А. Отмеченная зависимость соста-
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ва цеолитов от состава глинистого вещества позволяет предположить, 
что это вещество принимало активное участие в цеолитогенезе. Высво
бодившаяся из глин часть магния, шла, по-видимому, на образование 
кристаллов доломита, которых довольно много в породах, обогащенных 
клиноптилолитом и глинистым веществом. Однако в осадочных образо
ваниях, лишенных цеолитов и обедненных глиной, они отсутствуют или 
встречаются редко.

Подтверждением сказанному могут служить электронно-микроскопи
ческие снимки микронных фракций, на которых в отдельных случаях 
удается наблюдать бесформенные агрегаты монтмориллонита, преобра
зованные в длиннопризматические кристаллы клиноптилолита (см. 
фиг. 3, в) . Судя по наблюдаемой картине, можно предположить, что кли- 
ноптилолит образуется непосредственно за счет глинистых компонентов 
осадка, т. е, в результате твердофазного превращения монтмориллони- 
товых слоев в каркасы цеолита. Согласно имеющимся эксперименталь
ным данным подобные структурные превращения принципиально воз
можны и в природных условиях могли осуществляться, по-видимому, в 
больших масштабах в специфической геологической обстановке, в част
ности в зонах фациальных замещений. Именно здесь на границе двух 
разнообразных сред (кремнистой и карбонатно-глинистой) достигались 
оптимальные физико-химические условия и происходила концентрация 
главных цеолитообразующих компонентов: глинистого вещества и био
генно-осажденного кремнезема (опал-А). Можно предположить, что при 
достаточно высоких значениях pH растворялся не только кремнезем 
спикул, но в значительной степени приобретал подвижность и алюминий 
глинистых веществ, который частично замещался на Si в тетраэдриче
ских сетках с последующей трансформацией структуры минерала-пред- 
шественника в структуру цеолита. О резко щелочном характере среды 
свидетельствует сам процесс цеолитогенеза, предполагающий именно та
кие условия, и наличие хорошо сохранившихся в породе мельчайших 
известковых водорослей-кокколитофорид, ажурные панцири которых не
редко встречаются в изобилии даже на участках наиболее интенсивного 
растворения биогенного, обломочного кремнезема и развития клинопти
лолита; они могли уцелеть лишь при достаточно высоких значениях pH.

Очевидно, вышеописанный путь цеолитообразования не исключает 
участия в нем аутигенного S i02 более поздних генераций (опал-кристо- 
балита), широко распространенного в отложениях сеномана Молдав
ской ССР. О том, что это явление действительно имело место, можно 
судить на основании некоторых фактов. Замечено, что по мере увеличе
ния в породе концентрации цеолитов содержание в ней аутигенного гло
булярного кремнезема понижается. Одновременно с этим заметно умень
шаются и размеры глобулярных частиц S i02. При максимально высоких 
содержаниях клиноптилолита, например в цеолитовых мергелях, аути- 
генный S i02 сосредотачивается уже в микронной фракции либо исчезает 
полностью, и интенсивной коррозии подвергается терригенный кварц. 
Наконец, на электронно-микроскопических снимках суспензий можно 
видеть новообразованные глобулярно-цеолитовые агрегаты, связанные 
взаимопереходами, что, несомненно, свидетельствует об их генетическом 
родстве. Это наблюдение подтверждает сообщения в литературе об ис
пользовании различных форм S i02 при синтезе кристаллов цеолита 
[2, 5]. Других потенциально возможных источников вещества для обра
зования цеолитов (вулканическое стекло и другие алюмосиликаты) нами 
не установлено. В составе фракций преобладает комплекс устойчивых 
преимущественно метаморфогенных минералов: циркон, рутил, турма
лин, дистен, ставролит, корунд, апатит. Спорадически присутствуют 
цоизит, эпидот, сфен, монацит, биотит, мусковит и анатаз. Доминируют 
мелкие, хорошо окатанные зерна. Среди рудных минералов преобладает 
аутигенный пирит, подчиненную роль играют ильменит и гематит. Общее
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количество акцессорных минералов ничтожно (сотые доли процента 
веса породы), следовательно, их участие в формировании цеолитовых 
концентраций исключено. Судя по морфологическим признакам, особен
ностям локализации в породе и взаимоотношению клиноптилолита с 
другими минералами, образование его происходило на разных этапах 
диагенеза как за счет мобилизации аутигенного кремнезема, так и за 
счет структурной перестройки глинистых минералов.

Наиболее характерными временными вехами диагенетического мине- 
ралообразования меловых толщ Молдавии являются кремнистые и фос
форитовые конкреции. Первые из них представляют собой продукт ран
него диагенеза и выделений цеолита не содержат. Фосфоритовые жел
ваки формировались на более поздних этапах диагенеза, в них цеолито- 
вая минерализация отмечается почти повсеместно и бывает весьма 
обильна [1]. Промежуток между этими двумя этапами, по-видимому, и 
есть время наиболее активного образования клиноптилолита. Возникно
вение цеолитов вне связи с пирокластикой открывает перспективу выяв
ления месторождения этих минералов в регионах, где вулканическая 
деятельность в течение длительного времени не проявлялась, в частно
сти, среди меловых отложений юго-запада Восточно-Европейской плат
формы. Подтверждением служит широкое распространение высококрем
нистых осадочно-диагенетических цеолитов в различных породах верх
него мела Молдавской ССР и наличие среди них многометровых толщ 
с содержанием клиноптилолита до 50%. Обнаружение промышленных 
концентраций цеолитов этого типа наиболее вероятно в районах Дне- 
стровско-Реутского междуречья, особенно в той его части, где происхо
дит смена кремнистого фациального комплекса нижнего сеномана гли
нисто-карбонатным.
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И ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ
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КРАТКИЕ СООБЩЕНИЯ

УДК 550.41

ЕЩЕ РАЗ О ЛИТОГЕННЫХ ИСТОЧНИКАХ 
ВНУТРИЗЕМНОГО ТЕПЛА1

ШВЕЦОВ П. Ф.

В недавно опубликованных статьях П. П. Тимофеева и А. В. Щерба
кова [6, 7] широко и по-новому ставится один из актуальнейших для 
современной литологии вопросов — вопрос об энергетике осадочного по- 
родообразования. Эти статьи способствуют постановке и решению более 
сложной физико-геологической проблемы энергетики процессов развития 
верхнего яруса литосферы, изучаемого геологами в первую очередь для 
рационализации поисковых и разведочных работ. Более широкая пер
спектива открывается перед исследователями литогенных источников и 
стоков внутриземного тепла. К числу их автор относит и себя, поскольку 
15 лет назад опубликовал предварительное, а спустя 7 лет и существен
ное уточненное физико-геологическое обоснование литификационной ги
потезы происхождения некоторых положительных геотермических ано
малий. После опубликования статьи «Генерация тепла при катагенезе 
глинистых осадков за счет аккумулированной ими солнечной энергии»
[9] и монографии [10] эта гипотеза стала известной некоторым отече
ственным и зарубежным литологам. Теперь, когда она оценена в целом 
положительно и существенно развита рядом специалистов, особенно в 
монографии Л. А. Назаркина [4], ее можно назвать теорией.

Физико-геологические (геотермодинамические) основы этой теории 
изложены в двух статьях и монографии [8—10]. Поскольку они выдер
жали проверку новыми фактами, а также современными теоретическими 
выводами литологов [4, с. 181—224], то в существенной переработке не 
нуждаются и здесь не приводятся. Ограничимся лишь новыми фактами, 
подтверждающими наличие значительных источников тепла в глинистых 
толщах, находящихся в стадии катагенеза. Данные о плотности потоков 
внутриземного тепла, нанесенные на карту геотермического режима зем
ной коры территории СССР (1977), сведены в таблицу, показывающую, 
как увеличиваются эти показатели интенсивности экзотермических фи
зико-химических процессов в разных по возрасту и стадии литификации 
блоках литосферы. Глинистые толщи верхнего ее яруса в пределах Цен
трального Предкавказья и под впадинами Каспийского моря — мощные 
литогенные котлы. Они прибавляют 0,04—0,06 Вт/м2 к фоновым глубин
ным потокам тепла, создавая тем самым сильные положительные гео
термические аномалии в нефтеобразующих отложениях молодого воз
раста.

1 Статьи печатаются в порядке дискуссии, организованной по инициативе Междуве
домственного литологического комитета.
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Плотность потоков внутриземного тепла в блоках верхнего яруса 
литосферы, хЮ2 Вт/ма

Район расположения блоков Возраст глинистых толщ
Число

измерений
плотности

теплопотоков

Интервал
значений
плотности

теплопотоков

Украинский кристаллический 
массив

Докембрийский 18 2 - 4

Днепровско-Донецкая впадина Палеогеновый и меловой 12 4 - 6
Центральное Предкавказье Неогеновый и палеогеновый 25 8 — 10
Каспийское море и дельта Волги Антропогеновый и неогено

вый
8 > 1 0

Состав и состояние глинистых осадков и пород верхнего яруса лито
сферы под акваторией Каспийского моря охарактеризованы кратко в 
монографии автора [10, с. 102—105]. В пределах Бакинского архипелага 
они исследованы детально до глубины 1200 м специалистами по морской 
и инженерной геологии [5]. Главная особенность состава изученных суб- 
аквальных осадков — преобладание гидрослюды, т. е. вторичного мине
рала, поверхность которого характеризуется максимальным запасом 
потенциальной (свободной) энергии. Интервал глубин 250—300 м (от 
поверхности дна) можно рассматривать как зону перехода из стадии 
диагенеза субаквальных глинистых осадков к стадии катагенеза глини
стых пород. Глубже 600—700 м (до 1255 м и, видимо, ниже) идет зона 
интенсивного катагенеза глин с преобладанием в их коллоидной фрак
ции (размеры частиц 0,001 мм) гидрослюд.

Зону катагенеза антропогеновых и неогеновых глин, совпадающую 
с интервалом 700—3500 м (от дна Каспийского моря), можно принять 
за главный теплопроизводящий ярус субаквальной литосферы. Он выде
ляет тепло в количествах (0,02—0,03 Вт/м2), достаточных для увеличе
ния плотности глубинных теплопотоков до 0,1 Вт/м2. Подобная плотность 
потоков внутриземного тепла в 2,5—3 раза больше измеренной в д о  
кембрийских кристаллических щитах (см. таблицу). Таким образом, 
нефтеобразование в субаквальных мощных толщах молодых глин идет 
одновременно с необходимым для этого биогеохимического процесса ин
тенсивным теплообразованием. Сходные геотермические явления имеют
ся, видимо, в глубокой юго-западной части оз. Байкал. До недавних 
измерений плотности теплопотоков в литосфере Байкальской впадины 
она относилась к области охлаждения [1]. Первые измерения этой ве
личины, наиболее полно характеризующей геотермическую обстановку 
под юго-западной глубокой частью Байкала, были произведены всего 
лишь 15 лет назад [3]. Плотности потоков внутриземного тепла оказа
лись столь большими, что в достоверность их трудно было поверить. 
Однако вскоре они подтвердились другими точными (в физико-геологи
ческом смысле) измерениями.

Геотермическую обстановку в глубокой юго-западной части Байкала 
охарактеризовали и традиционно (исходя из учета только глубинных 
факторов) объяснили иркутские геологи и геофизики [2]. «Количествен
ная интерпретация геотермических аномалий,— заключают они,— позво
лила обнаружить, что источник кондуктивного теплового потока, создаю
щий геотермическую аномалию в районе оз. Байкал, расположен на глу
бине около 20 км (имеется в виду глубина его центра тяжести). 
Предполагается, что этот источник представляет собой зону повышенной 
трещиноватости, возникшую в результате разрушения материала земной 
коры при сильных землетрясениях, гипоцентры которых располагаются 
на указанной глубине. В эту зону тепло из верхней мантии переносится 
конвективно с потоком вещества, в котором преобладают водные флюи
ды и газовые эманации» (с. 83—84). С этим выводом можно согласиться
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лишь после получения ответов на три простых термофизических вопроса. 
Почему наиболее плотный глубинный поток приурочен к максимальному 
термическому сопротивлению в верхнем ярусе литосферы — толще тер- 
ригенных глинистых осадков в Байкальской впадине? Входит ли эта 
толща мощностью до 6—8 км в зону повышенной трещиноватости сей
смического происхождения, поскольку пластичность и способность к бы
строму уплотнению насыщенных водой глинистых образований под боль
шими нагрузками (включая динамические сейсмические толчки) уста
новлены теорией и экспериментами? Почему малы плотности потоков 
глубинного тепла в примыкающем горно-складчатом обрамлении, харак
теризующемся большой кондуктивной и конвективной теплопровод
ностью? Потоки глубинного тепла (из выступа астеносферы) должны 
бы устремиться прежде всего и в большей своей части в скалистое обрам
ление Байкальской впадины, глубокие части которой заполнены мощной 
толщей слабо теплопроводных глинистых осадков.

Нам кажется, что основной источник исключительно плотного тепло
вого потока, создающий геотермическую аномалию в юго-западной части 
Байкала, расположен в интервале глубин 0,5—5 км (от дна озера) 
и представлен он таким же литогенным котлом, какой имеется в донной 
литосфере Среднекаспийской (Дербентской) впадины на тех же глуби
нах [10, с. 98—107]. Авторы работы [2] считают, что «по геофизиче
ским данным, мощность кайнозойских слабо литифицированных конти
нентальных отложений» в южной котловине Байкальской впадины до
стигает 7000 м, а в северной — 4500 м. В слабо литифицированных 
терригенных образованиях юго-западной части Байкала преобладают 
алевриты; большой процент заключенных в них вторичных минералов 
составляют гидрослюды. Таким образом, и здесь, как и в Среднекаспий
ской впадине, имеются колоссальные запасы потенциальной поверхно
стной энергии дисперсных частиц, составляющих пылевато-глинистые 
осадки Байкала. Мощность таких образований в юго-западной части 
Байкальской впадины превышает, видимо, интервал глубин, в котором 
идет катагенез пылевато-глинистой породы. При этих условиях литоген
ная генерация тепла в количествах, достаточных для удвоения и утрое
ния плотности глубинного теплового потока (из докембрийского и палео
зойского фундамента), представляется закономерным процессом.
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УДК 550.41
ГЕОХИМИЧЕСКИЕ АСПЕКТЫ ЭНЕРГЕТИКИ СТРАТИСФЕРЫ i

ПЕРЕЛЬМАН А. И.

Намечая в середине 30-х годов исторические этапы анализа геохи
мических процессов, А. Е. Ферсман выделил особый энергетический этап, 
началом которого считал 1930 год. Во введении к III тому «Геохимии» 
ученый писал: «Энергетический подход к анализу динамически разви
вающихся процессов природы является для нас конечной целью наших 
исканий, и поэтому мы пытаемся ввести его во все анализы тех проблем 
парагенезиса, которым посвящена настоящая книга и которые мы хотим 
изучать не только и не столько статически, сколько динамически» [25].

Как известно, Ферсман не ограничился декларацией о необходимости 
энергетического анализа — он проделал грандиозную работу в этом на
правлении, заложил основы геоэнергетической теории. Начавшаяся 
вскоре Великая Отечественная война направила все силы ученого на 
помощь фронту, а смерть его в мае 1945 г. не позволила завершить гео- 
энергетичеекую теорию. Тем не менее многие построения А. Е. Ферсма
на в этой области имеют основополагающий характер и не устарели до 
сих пор. К вопросам геоэнергетики неоднократно обращались В. И. Вер
надский [3, 4] и В. М. Гольдшмидт [26]. Таким образом, энергетический 
подход к миграции элементов в земной коре был характерен уже для 
первых шагов развития геохимии и ярко проявился в трудах ее великих 
основоположников.

Начиная с 50-х годов широкое распространение приобрел термоди
намический анализ геохимических процессов. В СССР этому много спо
собствовали труды Д. С. Коржинского и его школы (В. А. Жариков, 
А. А. Маракушев и др.). Оригинальные и глубокие идеи об источнике 
энергии эндогенных геохимических процессов были высказаны Н. В. Бе
ловым и В. И. Лебедевым [1, 8]. Уделялось внимание и энергетике 
экзогенных процессов, в том числе и осадкообразования. В СССР раз
личные подходы к этому вопросу разрабатывались в трудах Б. Б. Полы- 
нова [17], Л. В. Пустовалова [20], А. А. Саукова [22], В. И. Лебедева 
[9], Н. М. Страхова [23], М. М. Ермолаева [6], А. И. Перельмана [11], 
Ф. А. Летникова [10]; за рубежом — в работах Р. М. Гаррелса [5] 
и других ученых. Обстоятельный анализ энергетики осадочного процесса 
выполнен П. П. Тимофеевым и А. В. Щербаковым [24], подробно рас
смотревшими потенциальные источники тепловой энергии в земной коре 
и тепловые эффекты различных природных процессов. Приводимые эти
ми авторами конкретные примеры термических аномалий на территории 
СССР весьма убедительны, в связи с чем их общие выводы хорошо обос
нованы.

Настоящая статья посвящена другим вопросам энергетики осадочной 
оболочки — процессам выделения свободной энергии, за счет которой со
вершается химическая работа. В качестве методологической основы та
кого анализа мы используем гениальные построения В. И. Вернадского 
о роли живого вещества в земной коре с их последующей конкретиза
цией и развитием в трудах Б. Б. Полынова и других ученых.

Вслед за В. И. Вернадским главным источником свободной химиче
ской энергии в стратисфере мы считаем биохимические (главным обра
зом микробиологические) процессы разложения органических веществ. 
В ходе этих процессов в среду осадко- и породообразования выделяются 
такие химически активные вещества, как С02, Н+, H2S, разнообразные 
органические соединения, NH3 и т. д. Чем энергичнее протекает разло- 1

1 Статьи печатаются в порядке дискуссии, организованной по инициативе Между- 
ведомственного литологического комитета.
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жение органических веществ, тем интенсивнее происходят геохимические 
процессы, важнейшими параметрами которых служат щелочно-кислот
ные и окислительно-восстановительные характеристики среды [15, 16]. 
Наиболее энергично разложение органических веществ осуществляется 
в илах теплых морей и почвах гумидных тропиков, т. е. в областях наи
большего напряжения геохимических процессов, наиболее энергичного 
диагенеза и выветривания. Но разложение органических веществ на
блюдается и в холодных глубоководных илах, и в горизонтах подземных 
под, и во многих других обстановках, где протекает осадочный процесс. 
В водоносных горизонтах, в частности, происходит значительное преоб
разование водовмещающих пород, эпигенетическая их каолинизация, 
гидрослюдизация, карбонатизация, огипсование, ожелезнение, оглеение 
и т. д. За время геологической истории осадочные толщи значительно 
переработаны подземными водами [11]. Таким образом, благодаря дея
тельности макро- и микроорганизмов иловые и подземные воды обога
щаются свободной энергией, которая является главным фактором гео
химических изменений в стратисфере.

Богатство свободной энергией определяет важную геохимическую 
особенность стратисферы — неравновесность: почвы, илы, водоносные 
горизонты подземных вод — это, как правило, неравновесные системы. 
В соответствии со вторым законом термодинамики все процессы в оса
дочной оболочке направлены в сторону достижения равновесия, однако 
оно часто не достигается, так как в результате разложения органических 
веществ и других процессов в систему поставляются вещества с проти
воположными свойствами. Особенно резко выражена неравновесность в 
почвах и илах мелководных водоемов (рек, озер, шельфа). Так, в озер
ных водах гумидных ландшафтов всегда присутствует органическое веще
ство— сильный восстановитель и свободный кислород — сильный окис
литель. Процессы окисления органических веществ протекают непре
рывно, но новые поступления свободного кислорода из воздуха и в 
результате фотосинтеза водных растений, а также органических веществ 
делают систему стационарно неравновесной [13, 14]. Менее неравновес
ны глубоководные илы, глубокие водоносные горизонты, но поскольку 
там есть жизнь, то и эти системы принципиально неравновесны. Итак, 
сосуществование химически активных веществ с противоположными 
свойствами — характерная особенность систем диагенеза и эпигенеза 
{водоносных горизонтов). В этом мы видим частное проявление общего 
закона развития — закона единства и борьбы противоположностей и по
лагаем, что данное явление должно привлечь внимание не только геохи
миков, но и философов [12].

Неравновесность систем стратисферы заставляет осторожно относить
ся к использованию законов равновесной термодинамики при изучении 
осадочного процесса. Это относится, в частности, к трудам Р. М. Гар- 
релса и его многочисленных последователей. Соответствующие выводы 
часто создают лишь видимость объяснения, ошибки которого особенно 
трудно преодолеваются в связи с огромным и, конечно, вполне заслу
женным авторитетом термодинамики. Приведем только один пример 
весьма распространенного заблуждения, связанного с применением тер
модинамического принципа Ле Шателье к осадкообразованию. Особенно 
пропагандировал этот принцип Л. В. Пустовалов, который писал: «Изу
чая явления осадкообразования, мы буквально на каждом шагу сталки
ваемся с проявлениями этого чрезвычайно важного закона2. Действи
тельно, минералы магмы образуются при высоком давлении, а затем 
выходят на поверхность, где господствует давление всего лишь в одну 
атмосферу; в соответствии с принципом Ле Шателье магматические ми
нералы при своем разложении дают в зоне осадкообразования целый

2 Имеется в виду принцип Ле Шателье.
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ряд минеральных новообразований, общий объем которых превышает их 
начальный объем, чем частично каждый раз как бы компенсируется 
давление.

Понижение температуры, которое испытывают магматические мине
ралы при выходе их из зоны магмы на земную поверхность, в какой-то 
мере вознаграждается тем теплом, которое выделяется при реакцйях их 
химического разложения» [20, с. 152]. Аналогичные положения разви
вали швейцарский ученый X. Пальман [27] и советский почвовед 
А. А. Родэ [21]. Такие построения ошибочны, так как в них не учиты
вается неравновесность характеризуемых систем: минералы извержен
ных пород образовались не в почвах и илах, и поэтому принцип Ле Ша- 
телье здесь не применим, хотя на первый взгляд все выглядит очень 
логично в соответствии с законами термодинамики.

Поступление свободной химической энергии в стратисферу продол
жается непрерывно миллиарды лет — с момента появления жизни на 
Земле. Эти процессы направлены на уменьшение энтропии стратисферы, 
увеличение ее дифференциации, разнообразия, сложности. Поэтому оса
дочная оболочка — значительно более сложная и дифференцированная 
система, чем залегающие глубже гранитный и базальтовый слои, верх
няя мантия [16]. Действительно, в стратисфере дифференциация хими
ческих элементов приводит к образованию огромных масс осадочных 
пород, состоящих из двух основных элементов, например Si и О (оли- 
гомиктовые кварцевые пески, содержащие местами 99% Si02) или Na 
и С1 (залежи поваренной соли). Еще грандиознее аккумуляции извест
няков, состоящих из трех основных элементов (Са, О, С) и т. д. Эта 
дифференциация увеличивалась в ходе геологической истории, так как, 
например, в палеозое не было многочисленных мезозойско-кайнозойских 
месторождений солей, углей, известняков и т. д. Таким образом, постоян
ное поступление солнечной энергии, преобразованной живым веществом 
в энергию геохимических процессов, делает стратисферу открытой ди
намической неравновесной системой, энтропия которой уменьшается 
в ходе геологической истории.

Чрезвычайно плодотворным для разработки проблем энергетики 
стратисферы было введение в науку понятия о геохимических аккумуля
торах, т. е. химических элементах, аккумулирующих солнечную энергию 
в верхней части земной коры и отдающих ее в глубоких горизонтах [1]. 
«Классическими» геохимическими аккумуляторами являются углерод и 
водород, заряжающиеся энергией при фотосинтезе — образовании орга
нических веществ из С02 и Н20. Логично предположить, что и другие 
химические элементы — Si!, Al, Mg, Са и т. д., входя в состав живого 
вещества и образуя сложные органические соединения с ковалентными 
связями, также становятся геохимическими аккумуляторами.

В. И. Лебедев и Н. В. Белов, исходя из кристаллохимических данных, 
высказали замечательную гипотезу, согласно которой А1, возможно, Mg 
и другие элементы также могут быть геохимическими аккумуляторами, 
определяя накопление солнечной энергии в кристаллическом веществе 
Земли — глинистых минералах [1,9]. Эта гипотеза подверглась критике 
в трудах Д. С. Коржинского [7], однако, как показала дискуссия, era 
аргументы не бесспорны. В. И. Лебедев и Н. В. Белов обратили внима
ние на различия структуры силикатов, образующихся на земной по
верхности и при кристаллизации из магмы. Алюминий в магматических 
минералах находится в кислородных тетраэдрах. Он окружен, как пра
вило, четырьмя атомами кислорода. Межатомное расстояние А1—О со
ставляет 0,16—0,175 нм (нанометр = ЫО"9 м). Во многих минералах 
осадочных пород и почв алюминий находится в кислородных октаэдрах 
и окружен шестью атомами кислорода, в связи с чем межатомное рас
стояние А1—О увеличивается до 0,18—0,2 нм. Следовательно, при обра
зовании глинистых минералов на поверхности расстояние между атома
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ми А1 и О возрастает, на что затрачивается энергия, так как между 
атомами существуют силы притяжения. Поэтому глинистые минералы 
земной поверхности, по Н. В. Белову и В. И. Лебедеву, обладают боль
шим запасом внутренней энергии, чем алюмосиликаты магматических 
пород. Источником этой энергии в конечном счете является солнечное 
излучение.

При погружении на большие глубины и переплавлении глинистых 
минералов из магмы кристаллизуются полевые шпаты. Расстояние меж^ 
ду алюминием и кислородом снова уменьшается, а поглощенная в био
сфере энергия выделяется. Глинистые минералы выступают, следова
тельно, в роли своеобразных горючих ископаемых, которые в отличие от 
угля отдают заключенную в них энергию лишь при высоких температу
рах плавления пород. Н. В. Белов и В. И. Лебедев не рассматривали 
механизм накопления солнечной энергии глинистыми минералами, так 
как решение этого вопроса находится за пределами методов кристалло
химии. Как было показано нами [14], характеристика такого механизма 
содержится в трудах Б. Б. Полынова, посвященных генезису глинистых 
минералов в почвах [18, 19]. На основе экспериментов и наблюдений 
в природе Б. Б. Полынов показал, что при разложении органических 
остатков в почвах освобождающиеся S i02, А120 3, MgO могут вступать 
во взаимодействие, образуя глинистые минералы3. Последние, таким 
образом, не менее биогенны, чем гумус, образующийся в процессе раз
ложения органических остатков из С, Н и О. Этот механизм хорошо 
объясняет аккумуляцию солнечной энергии глинами, которые с энерге
тических позиций оказываются аналогами углей.

Нами рассмотрены лишь некоторые аспекты энергетики стратисферы. 
Изменение вещества, энергии, информации — три стороны любого про
цесса, протекающего в земной коре, в том числе и в осадочной оболочке. 
До сих пор главное внимание исследователей было направлено на изуче
ние преобразования вещества, тогда как значение одновременно проте
кающего преобразования энергии явно недооценивалось. Вслед за 
П. П. Тимофеевым и А. В. Щербаковым мы полагаем, что дальнейшее 
развитие исследований в данном направлении представляется весьма 
актуальным.
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И ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ 
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Х Р О Н И К А

УДК 553.64

ТРЕТЬЯ МЕЖДУНАРОДНАЯ КОНФЕРЕНЦИЯ ПО ФОСФОРИТАМ

Я Н Ш И Н  А.  Л . г И Л Ь И Н  А.  В .

17—28 июня 1980 г. в Монгольской Народной Республике проходила Третья Между
народная конференция по фосфоритам, организованная в рамках проекта № 156 Между
народной программы геологической корреляции ЮНЕСКО. Конференция состояла из 
семинара, проводившегося в Улан-Баторе, и полевых экскурсий на месторождения фос
форитов Хубсугульского бассейна на севере страны. В конференции участвовало 34 уче
ных, представлявших 9 стран — Австралию, Великобританию, Индию, Колумбию, МНР, 
Непал, СССР, США, ФРГ.

Предложение о проведении одной из конференций проекта № 156 в Монголии было 
высказано еще в 1978 г. на первой консультативной встрече в Москве. В 1979 г. прези
дент Академии наук МНР Б. Ширендыб официально уведомил руководителей проекта о 
том, что Академия наук МНР приглашает провести Третью Международную конферен
цию по проекту № 156 «Фосфориты» в Монголии в июне 1980 г. Это приглашение было 
•с благодарностью принято.

Подготовка и проведение конференции осуществлялись преимущественно в Геологи
ческом институте АН МНР. Практические мероприятия по проведению экскурсии в 
Хубсугульском аймаке были успешно выполнены благодаря руководству аймака, в 
частности тов. Темен-Улдзия. В осуществлении полевых экскурсий большую помощь 
оказала совместная Советско-Монгольская геологическая экспедиция АН СССР и АН 
МНР. По просьбе АН МНР и в соответствии с распоряжением Президиума АН СССР 
в подготовке конференции участвовал ряд институтов АН СССР — геологический, лито
сферы, земной коры, геологии и геофизики. Работы координировались оргкомитетом, 
который возглавлял вице-президент АН МНР акад. Д. Цегмид. Общее руководство 
осуществлялось акад. Б. Ширендыбом в МНР и акад. А. Л. Яншиным в СССР.

Большая часть докладов была зачитана на семинаре, проводившемся в Улан-Баторе 
в недавно построенном Доме советской науки и техники, несколько докладов — в поле
вом лагере, в вечерние часы после дневных полевых экскурсий. Рабочими языками слу
жили русский и английский. Семинар был обеспечен квалифицированным синхронным 
переводом. Заслушанные на семинаре доклады по тематике можно разделить на четыре 
категории.

1. Региональная геология. Доклады Б. Лувсанданзана (МНР) и Я. С. Зайцева 
(СССР) посвящены характеристике геологического строения и развития Монголии и 
прилегающих районов Сибири. Д. Доржнамжа (МНР) в своем докладе осветил вопро
сы стратиграфии позднедокембрийских — кембрийских отложений Северной Монголии 
и проблемы биостратиграфического расчленения этих отложений. У зарубежных ученых, 
не имевших достаточно четкого представления о регионе, доклады по региональной гео
логии вызвали большой интерес. Выслушав эти доклады, участники конференции полу
чили определенное представление о геологии тех районов, в которых состоялись полевые 
экскурсии.

2. Геология месторождений фосфоритов рассматривалась во многих докладах. 
Австралийские ученые посвятили свои выступления бассейну Джорджина. Я. Говард и
К. Роджерс продемонстрировали интересные новые материалы по месторождениям 
Ди-Три и Дачес, в частности данные, полученные в процессе временной эксплуатации 
месторождения Дачес. Оба месторождения сформировались в чрезвычайно мелководной 
обстановке. Мелководные условия зачастую менялись на субаэральные, засвидетельст
вованные эрозионными каналами, промоинами и выветриванием только что сформиро
вавшихся фосфоритов в наземных условиях. Я. Саутгейт рассказал о так называемых 
хардграундах (буквально твердых грунтах) или специфических образованиях в толще 
кембрийских карбонатных пород бассейна Джорджина, которые отвердели ранее, чем
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подстилающие и перекрывающие их осадки. Отвердевание осадков обусловлено активи
зацией гидродинамической обстановки, в частности интенсивными придонными течения
ми и как следствие этого — прекращением седиментации. Хардграунды, имевшие внача
ле карбонатный состав, затем в процессе диагенетического замещения карбоната фосфа
том приобрели существенно фосфатный состав. Он считает, что хардграунды формации 
Тортония, являющейся стратиграфическим аналогом фосфатоносной формации Битл- 
Крик и располагающейся в нескольких десятках километров от фосфоритовых место
рождений по направлению в глубь бассейна, были ареной, на которой осуществлялась 
фиксация фосфора из морской воды в осадок.

Фосфат, фиксировавшийся на поверхности хардграундов, затем в результате разру« 
шения самих хардграундов переносился по затвердевшим поверхностям и в ловушках 
вблизи берега скапливался, формируя месторождения. Тезис о том, что месторождения 
фосфоритов не являются инситными, а представляют собой скопления фосфатных зерен, 
возникших благодаря разрушению и транспортировке каких-то других фосфатных обра
зований, прозвучал и в ряде других докладов. В соответствии с этим условия формиро
вания месторождений фосфоритов, реконструируемые при их изучении, еще не являются 
условиями фосфогенеза. Обращалось внимание на необходимость постановки таких ра
бот; которые пролили бы свет на условия фиксации фосфора.

П. Притчард сообщил о древнейших фосфоритах геосинклинали Пайн-Крик в Север
ной Австралии, прорванных интрузиями с абсолютным возрастом 1860 млн. лет и отно
сящихся к среднему или нижнему протерозою. Они состоят из апатит-кварц-гематито- 
вых и апатит-кварц-амфиболовых пород и повсеместно сопровождаются высокими кон
центрациями урана. По возрасту и составу они весьма близки к фосфоритам известного^ 
месторождения Рам-Джангл, находящегося в соседних районах Северной Австралии.

Р. Чоудхури (Индия) продемонстрировал новые материалы по рифейским фосфори
там Раджастана, где помимо так называемых строматолитовых фосфоритов обнаружены 
также слоистые (пластовые) фосфориты вне связи со строматолитами. Результаты изу
чения древних фосфоритов в Непале, локализованных в составе формации Барахакшет- 
ра, сообщил Р. Башьял. Новые данные по фосфатности Восточного Саяна обобщены 
Э. А. Егановым (СССР), который выделяет здесь несколько суббасейнов, сформировав
шихся, по всей вероятности, одновременно с Хубсугульским бассейном. В разрезе венд
ско-кембрийских толщ, по мнению докладчика, выделяются три цикла, в нижнем из 
которых фосфориты пока не обнаружены, а в среднем и верхнем имеются крупные 
скопления их.

Мезозойско-кайнозойские фосфоритовые месторождения охарактеризованы в докла
дах С. Риггса (США) и Ф. Замбрано (Колумбия). Миоценовые месторождения восточ
ного побережья США, в том числе и вновь найденные на шельфе Северной Каролины,, 
обнаруживают четкий структурный контроль. Выделяются структуры трех порядков,, 
Первые, например поднятия Окала во Флориде, контролируют распределения фосфат
ных фаций и соответственно размещение фосфатоносных отложений, вторые регулируют 
распределение ловушек, которые были наиболее благоприятны для скопления фосфат
ных компонентов (преимущественно пеллет или зерен) и третьи контролировали разме
щение самих месторождений. В Колумбии верхнемеловые — палеогеновые фосфориты 
обнаружены в Восточной Кордильере на протяжении около 600 км. Они приурочены к 
формации Ла Муна. Предполагаемые запасы составляют около полумиллиарда тонн. 
Большой интерес вызвали сообщения А. С. Михайлова, В. И. Покрышкина и Н. И. Юди
на (СССР), посвященные различным проблемам фосфатной геологии.

3. Проблемы современного (четвертичного) фосфатонакопления затронуты в до
кладах американских ученых. В. Барнетт охарактеризовал четвертичное фосфатонакоп- 
ление на шельфе Чили и Перу. По данным абсолютного датирования установлено, что 
фосфатонакопление происходило эпизодически и было связано с соответствующими 
крупномасштабными изменениями, происходившими в океане, например изменениями 
океанических циркуляций, температур придонного слоя воды, концентраций растворен
ных в воде питательных веществ. Эти изменения в свою очередь были связаны с гло
бальными колебаниями количества биомассы в океанах, периодами расширения ареалов 
кислородного минимума, гляциальными-эпохами и повышением уровня карбонатной ком
пенсации. А. Зиглер также поддержал идею о том, что условия, благоприятствующие- 
фосфатонакоплению, возникали эпизодически и в общем довольно редко, представляя 
собой весьма уникальный набор факторов, важнейшим из которых является климат. 
С. Риггс обратил внимание на то, что миоценовые, плиоценовые и плейстоценовые фос
фориты Байа Калифорния в Мексике чередуются с мощными толщами вулканитов, ко
торые однозначно привязываются к определенным стадиям раскрытия Калифорнийского- 
рифта. Такую же непосредственную связь со специфическими периодами формирования 
рифта и вулканизмом обнаруживают фосфориты, встречающиеся совместно с глаукони
том в диатомитовых осадках по бортам рифта.

4. Общие проблемы фосфатонакопления рассматривались в ряде докладов и широко* 
обсуждались в дискуссиях. Р. Шелдон (США) в интересном сообщении «Осаждение 
апатита на границе вода — осадок как неуниформистский процесс» показал, что массо
вое фосфатонакопление в конце докембрия — начале кембрия, перми, мелу — палеогене 
необъяснимо с точки зрения формирования фосфата из поровых вод в илах в процессе 
диагенетических преобразований. В то же время в современных (четвертичных) океанах 
фосфатонакопление осуществляется в результате диагенетического замещения образо-
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давшихся ранее осадков. Отсюда Р. Шелдон сделал вывод о том, что древние океаны 
отличались от современных по составу воды, характеру циркуляции, конфигурациям и 
другим признакам, а также о том, что фосфогенез древних геологических эпох не может 
быть объяснен исходя из униформистских представлений Чарльза Лайеля.

Близкая идея о различии современных океанов от древних прозвучала в докладе 
-А. Л. Яншина (СССР), который уделил основное внимание характеристике позднедо- 
кембрийской — кембрийской эпохи фосфатонакопления, выделенной им около 20 лет 
назад. Он считает вполне вероятным, что концентрация фосфора в древних океанах бы
ла значительно более высокой, чем в современных. Он также поддерживает идею об 
эпизодичности фосфатонакопления, полагая, что в эпохи, разделяющие эти процессы, 
происходило постепенное накопление фосфора в холодных водах глубин океанов, а в 
сами эпохи фосфогенеза осуществлялась разгрузка вод от фосфора в результате массо
вого накопления фосфоритов. Ю. Н. Занин (СССР) считает, что для внутриконтинен- 
гальных бассейнов источниками фосфора могли служить коры выветривания, формиро
вавшиеся в соответствующих благоприятных условиях на континентах. К. Мюллер 
(ФРГ) продемонстрировал целый ряд примеров «мгновенной» фосфатизации мелких 

кембрийских организмов, последовавшей сразу же после их гибели. Разработанная им 
методика извлечения остатков организмов из горных пород, в том числе из значительно 
метаморфизованных, позволяет наблюдать в деталях строение мягких тканей фосфати- 
зированных организмов. К. Мюллер на основе своих опытов делает вывод о том, что 
современный уровень биологической организации артропод на 80% был достигнут уже 
в кембрии, так что на последующие 500 млн. лет приходятся лишь незначительные моди
фикации биологического и физиологического характера.

А. В. Сидоренко и А. В. Ильин в докладе, прочитанном А. В. Ильиным, обратили 
внимание на тесные пространственные и временные связи между раннекембрийской 
радиацией организмов и массовым фосфатонакоплением и показали, что организмы са
ми по себе не могут считаться источниками фосфора для массового накопления фосфо
ритов. Реальным источником является морская вода, и независимо от того, какой была 
концентрация фосфора в воде, необходимы достаточно крупные ее объемы, чтобы обес
печить процесс фосфатонакопления. Соответственно с этим следует допускать достаточ
но обширные размеры океанов (в трех измерениях), которые вместили бы подобные 
объемы. Такие размеры океаны приобретают лишь на зрелой стадии развития, которая 
применительно к позднедокембрийской — раннепалеозойской тектонической эпохе была 
достигнута в самом конце докембрия — начале кембрия. К этому времени значительно 
увеличился резерв растворенного в морской воде фосфата. Обширная морская транс
грессия раннего кембрия способствовала выносу из глубин океанов на погружавшиеся 
континентальные окраины огромных масс растворенного фосфата, что обусловило как 
«биологический взрыв», так и накопление фосфоритов.

Большой интерес вызвал доклад А. Зиглера о палеогеографии раннего кембрия. 
Согласно многолетним исследованиям, выполняющимся группой ученых в Чикагском 
университете, в начале кембрия практически все континенты располагались в низкоши- 
;ротных зонах, образуя как бы приэкваториальное кольцо. Континенты были разделены 
обширными океаническими пространствами, причем по характеру океанических циркуля

ций и климату ранний кембрий был благоприятен для возникновения апвеллинга. 
А. Зиглер и его коллеги, используя комплекс карт (палеогеографическую, палеоклима^ 
гическую, палеоциркуляций), рассчитали (предсказали) наиболее благоприятные регио
ны для фосфатонакопления в конце докембрия — начале кембрия. Многие из таких реги
онов довольно точно совпали с реально существующими древними фосфатоносными 
провинциями. Весьма точно был предсказан Хубсугульский фосфатоносный бассейн на 
неверной окраине Сибирского континента, который был ориентирован в кембрии противо
положным образом по сравнению с его современной ориентировкой. Эта окраина нахо
дилась в то время на экваторе.

Обсуждая этот доклад участники конференции поддержали идею об эпизодичности 
фосфатонакопления и наличии его специфических эпох. Лучшим подтверждением су
ществования таких эпох является, по мнению Р. Шелдона, тот факт, что широко раз
вернувшиеся в последние годы поисковые работы на фосфориты во всем мире привели 
к открытию месторождений на тех же возрастных уровнях, которые были известны ра
нее. Помимо подобных чисто эмпирических данных, многие теоретические исследования 
также указывают на существование специфических эпох фосфатонакопления.

В докладе руководителей проекта Л. Кука (Австралия) и Дж. Шерголда (Велико
британия) подведены некоторые предварительные итоги работ по проекту № 156 
«Фосфориты». Отмечено особое внимание, которое уделяется проекту со стороны руко
водящих органов МПГК и МСГН, как имеющему большое научное и практическое зна
чение. Подчеркнуто участие в исследованиях ученых развивающихся стран и необходи
мость еще более широкого привлечения этих стран к изучению фосфоритов. Автор, ис
пользуя биостратиграфические данные, выделил несколько возрастных уровней фос
фатонакопления в пределах позднего докембрия — раннего кембрия, указав при этом, 
что австралийские фосфориты, по его мнению, несомненно относятся к среднему 
кембрию.

Геологические экскурсии проводились из полевого лагеря, построенного на западном 
•берегу оз. Хубсугул, у южной оконечности одноименного месторождения, которому бы
ло уделено наибольшее внимание. Был осмотрен общий разрез позднедокембрийских —
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кембрийских отложений по р. Хесен с более детальным осмотром нижней части хубсу- 
тульской серии и местонахождений онколитов, археоциат, трилобитов и гиолитов. Спе
циальный маршрут был посвящен тщательному рсмотру 200-метрового разреза продук
тивной серии в бассейне р. Хесен. На нескольких участках демонстрировались фосфори
ты обеих пачек (верхней и нижней) в естественных выходах и канавах. Участники 
экскурсии осмотрели разведочную штольню и керн скважин.

В полевом лагере экспонировалась также предварительная коллекция обр^зцон 
Цаганнурского месторождения, которое в силу трудной доступности не могло быть 
показано в натуре. Участникам демонстрировались также разрезы нижнего — среднего* 
кембрия (богатые органическими остатками), изучавшиеся Н. С. Зайцевым и Н. В. По• 
кровской к югу от оз. Хубсугул. Заключительная часть экскурсии была посвящена зна
комству с Буринханским месторождением, открытым недавно в южной части бассейна. 
Участники экскурсии проявили чрезвычайно большой интерес ко всем демонстрировав
шимся объектам. Во время экскурсии было сформулировано несколько конкретных проб
лем по Хубсугульскому бассейну, над решением которых будут сообща работать участни
ки проекта.

Руководством Хубсугульского аймака была приготовлена большая культурная прог
рамма, включавшая концерт местной художественной самодеятельности, спортивные 
состязания по национальной борьбе, скачки на лошадях, родео и т. п. Глубокое впечат
ление произвела на участников конференции девственная природа Северной Монголии* 
живописное озеро Хубсугул, высокие горы его западного побережья, бескрайние просто
ры южного Прихубсугулья.

На заключительном заседании был подписан протокол, в котором помимо общих, 
научных итогов конференции содержатся конкретные мнения отдельных авторитетных 
участников ее о Хубсугульском бассейне, их суждения и рекомендации по оценке место
рождений. Принято также решение провести следующую конференцию по проекту в 
Индии в конце 1981 г.
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