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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 2, 19 8 3

УДК 631.4:551.88(574)

МИОЦЕНОВЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ ПОЧВЫ КАЗАХСТАНА 
КАСИМОВ Н. С., ЦЕХОВСКИИ Ю. Г., ГРАДУСОВ Б. П., ТУРСИИА Т. В.

В нижне-среднемиоценовых континентальных отложениях аральской 
свиты Казахстана установлено широкое развитие ископаемых луговых, 
лугово-солончаковых, солончаковых и пестроцветных почв. Почвообразо
вание вело к смектитизации полиминерального глинистого вещества и монт- 
мориллонитизации каолинита, слитизации 1, карбонатизации, огипсованию, 
засолению, ожелезнению и омарганцеванию почвообразующих пород. На 
пролювиальных равнинах почвообразование носило галогенный, а во впа
динах у побережий рек и озер — органогенно-галогенный характер. В лу
говых почвах установлено накопление анионогенных микроэлементов и 
гидролизатов. Почвообразование определяло особенности многих процессов 
литогенеза отложений аральской свиты.

Основные научные результаты в палеопочвоведении получены при 
изучении плейстоценовых погребенных почв. Более древние ископаемые 
почвы исследованы еще слабо, хотя они в последние годы обнаружены 
почти во всех фанерозойских отложениях [3, 17, 21, 22, 23 и др.]. Поч
венным процессам придается все большее значение в континентальном 
литогенезе [19].

В неогеновых отложениях лучше всего изучены плиоценовые иско
паемые почвы. Первое монографическое описание плиоценовых почв 
выполнено А. И. Перельманом, который изучил луговые карбонатные, 
солонцовые и солончаковые ископаемые почвы в плиоценовых красно- 
цветах Средней Азии и наметил пути их эволюции [17]. На Украине 
детальные исследования плиоценовых почвы проведены М. Ф. Векличем 
и Н. А. Сиренко [3 и др.]. В миоценовых отложениях ископаемые поч
вы систематически до сих пор не изучались.

Авторами было обнаружено широкое распространение ископаемых 
почв в нижне-среднемиоценовых континентальных отложениях Казах
стана. Эти отложения представлены монотонными толщами зеленовато
серых глин и алевритов, обычно загипсованных и карбонатных, покры
вающих большие площади юга Западной Сибири, Тургая, Центрально
го, Северного и Восточного Казахстана. Их мощность обычно составля
ет несколько десятков метров. Во всех перечисленных районах нижне
среднемиоценовые отложения относятся к единому парагенезу пород — 
зеленоцветной сульфатно-карбонатной формации и образуют в разрезах 
кайнозоя четкое литолого-сгратиграфическое тело — аральский межре
гиональный стратиграфический горизонт [15]. В Казахстане к нему от
носится аральская свита, по которой назван весь горизонт. Формиро
вание отложений аральской свиты происходило в саванно-степных уме
ренно-субтропических ландшафтах в условиях спокойного тектоническо
го режима [ 10, 13].

Генезис отложений аральской свиты до настоящего времени остает
ся дискуссионным. Многие авторы предполагают их озерное происхож
дение. При этом одни исследователи считают их осадками огромных 
озер-морей [16], другие рассматривают ранне-среднемиоценовую эпоху 
как «великий озерный этап» в развитии региона и считают, что накопле
ние большинства осадков происходило в небольших солоноватых озерах 
[13—15]. В последнее время представления о существенно озерном ге
незисе отложений аральской свиты вызывают ряд обоснованных возра

1 Образование слитых почв с очень плотными глинистыми горизонтами (в сухом 
состоянии твердыми, во влажном — пластичными).

2



жений. В Центральном Казахстане, Тургае и на юге Западной Сибири в 
аральское время происходила главным образом седиментация пролюви
альных и озерно-пролювиальных отложений [10, 19], в большинстве 
случаев преобразованных процессами аридного почвообразования. Соб
ственно озерные отложения играют в этих районах резко подчиненную 
роль [10]. Доля типичных бассейново-озерных фаций возрастает лишь 
в пределах крупных межгорных впадин, например Зайсанской, но и в 
их строении часто встречаются ископаемые почвы.

Ископаемые почвы изучались авторами в отложениях аральской сви
ты в Зайсанской впадине, Семипалатинском Прииртышье, Атасуйском 
и Аркалыкском районах Центрального Казахстана, Тургае. Было про
ведено изучение их макро- и микроморфологических свойств, минерало
гического и химического составов, установлены основные отличия иско
паемых почв от вмещающих пород и между собой, выявлены современ
ные аналоги древних почв, определена их систематическая принадлеж
ность и уточнена палеоландшафтная реконструкция этого времени.

МАКРО- И МИКРОСТРОЕНИЕ ИСКОПАЕМЫХ ПОЧВ

В разрезах аральской свиты выделяются различные типы ископае
мых почв, отличающиеся мощностью, строением и составом генетических 
горизонтов, цветом, набором аутигенных минералов, текстурными и 
структурными особенностями. Приведем основные макропризнаки, по
зволяющие диагностировать древние почвы и отличать их от пород 
аральской свиты, не измененных почвообразованием.

Во-первых, наличие почвенного профиля, состоящего из последова
тельно и закономерно сменяющих друг друга в вертикальном разрезе 
генетических горизонтов. Вверх по профилю усиливается степень пре
образования материнских пород, они теряют первичную слоистость, ста
новятся комковатыми, в них фиксируются многочисленные трещинки и 
пустоты преимущественно субвертикальной ориентировки, обычно за
полненные аутигенными минералами. Во-вторых, характер аутигенного 
минералообразования, который наиболее ярко подчеркивает древние 
почвенные текстуры и выражается в вертикальной ориентировке пятен 
и полос гидроокислов железа и марганца, оглеенных участков, выделе
ний сульфатов (гипса, целестина) или карбонатов (кальцита, магнези
ального кальцита, доломита). В ряде случаев карбонаты или сульфаты 
заполняют корневидные каналы и образуют трубчатые конкреции — 
слепки корней растений, утолщающиеся в верхней части почвенного про
филя и сужающиеся и ветвящиеся в его низах (фиг. 1, а).

Микроморфологические исследования еще больше детализируют осо
бенности строения древних почв. Породы, не измененные почвенными 
процессами, представлены в разрезах аральской свиты песками, алеври
тами, алевритистыми глинами, глинами, мергелями. Почвообразующими 
породами являются преимущественно глинисто-алевритовые отложения. 
Это однотипные по строению породы, не имеющие признаков вторичного 
перераспределения или сегрегации вещества с чешуйчатой и чешуйчато
струйчатой формой плазмы2. На этом фоне микроморфологический ана
лиз профилей ископаемых почв позволил выделить несколько групп го
ризонтов, существенно отличающихся друг от друга, и установить их 
принадлежность к определенным генетическим типам почв.

Гумусированные горизонты светло-бурой или серовато-бурой окраски 
имеют отчетливо почвенный генезис. В них сохраняются остатки расти
тельных тканей, чаще всего обугленные, или следы жизнедеятельности 
почвенной мезофауны. Горизонты без растительных остатков характе
ризуются гумусовым прокрашиванием и агрегированностью. Пористость 
верхних гумусовых горизонтов почв крайне низкая, что, вероятно, свя
зано с рядом причин: слитогенезом (образованием слитых почв), монт-

2 Тонкодисперсная масса, состоящая из глинистых минералов, полуторных окис
лов, гумуса и других веществ, цементирующая первичные минералы почвы и ее обло
мочные частички.



Фиг. 1. Формы выделения аутигенного гипса в солончаковых
почвах

а — псевдоморфозы гипса по корням растений (обнажение на 
левом берегу р. Джезды южнее г. Джезказган); б — друзы 
гипса из солончаковых почв (обнажение в обрывах правого 
берега р. Иртыш в Павлодарском Прииртышье у с. Подпуск)

мориллонитовым составом глинистой фракции, а также последующим 
уплотнением пород при захоронении.

Ожелезненные пестроцветные горизонты бывают двух видов. В сла
бопестроцветных коричневато-зеленых глинах при слабой оструктурен- 
ности почвенной массы наблюдается проникновение железистых раство
ров в основном по тонким порам-трещинам и их зональное выпадение 
вблизи трещин в виде округлых или бесформенных стяжений. Желези
стые стяжения имеют центр из более окисленных, а периферию — из 
менее окисленных форм железа. Часто вся масса ожелезненных гори
зонтов сплошь равномерно пропитана железистыми растворами. Ожелез- 
нение ископаемых почв свидетельствует о гидроморфном характере и 
переменном окислительно-восстановительном режиме почвообразования. 
Приуроченность ожелезненных горизонтов к средней и нижней частям 
профиля ископаемых почв говорит о синхронности ожелезнения и поч
вообразования.

Иной характер ожелезнения имеют ярко-пестроцветные зелено-крас
ные глины. По сравнению с описанными выше горизонтами в них уси
ливаются трещиноватость и пористость, резко увеличивается степень 
сегрегации железистого пигмента на глинистом веществе, причем бурые 
разности гидроокислов железа все больше и больше сменяются ярко
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красными, в которых гематит преобладает над гётитом. Большая часть 
гидроокислов железа локализуется в многочисленных трещинках и 
ослабленных зонках, местами в глинистой массе формируются мелкие 
глинисто-железистые стяжения и конкреции. При пересечении трещинок 
с выделениями гидроокислов железа возникает своеобразная сетчатая 
текстура пород, напоминающая текстуру гумидных палеогеновых* почв 
[22].

Карбонатные горизонты включают выделения кальцита, магнезиаль
ного кальцита и доломита. Они имеют различное строение и генезис. 
В ископаемых почвах встречаются четыре модификации карбонатов 
кальция. Во-первых, это вторичные мелкокристаллические карбонаты, 
полностью замещающие тонкие узкие трещины усыхания на фоне бес- 
карбонатного тонкодисперсного вещества. Заполнение трещин карбона
тами могло произойти как в результате почвообразования при подъеме 
к поверхности гидрокарбонатных растворов в сухие периоды, так и за 
счет их циркуляции после погребения почв. Приуроченность к средним 
и нижним частям профиля свидетельствует в пользу почвенного генези
са этой формы выделения карбонатов.

Во-вторых, карбонаты, формирующие агрегационную структуру. 
Округлые агрегаты с относительно высоким содержанием карбонатов, 
размером около 0,05 мм, вкраплены в глинисто-карбонатную массу, зна
чительно менее карбонатную, чем агрегаты. Такой тип структуры ха
рактерен для осадочных карбонатных пород, отлагающихся в мелковод
ных условиях с медленным передвижением водных масс. Он отражает 
изначальные свойства карбонатных почвообразующих пород.

В-третьих, иллювиальные карбонатные горизонты с неупорядочен
ными стяжениями карбонатов в виде сплошных разноразмерных зерен 
среди бескарбонатной основной массы. Относительно высокое содержа
ние карбонатов и сплошная пропитка характеризуют иллювиальную 
почвенную форму их накопления.

И наконец, в-четвертых, карбонатные конкреции, являющиеся вкрап
ленниками, литореликтами высококарбонатных пород; они имеют специ
фическое щеточное строение (заполнение швов-трещин) и характеризу
ют условия циркуляции высококарбонатных растворов по трещинам. 
Строение подобных карбонатных конкреций свидетельствует об их ре
ликтовом происхождении, не синхронном с формированием почвенного 
профиля или даже пород, на которых шло почвообразование. Наиболее 
вероятно, что они являются фрагментами мергелистых пород, включен
ными в почвообразующие озерные и озерно-пролювиальные породы в 
процессе их формирования.

Сульфатные горизонты выделяются по скоплениям гипса и целести
на. Гипс представлен двумя модификациями. Наиболее широко распро
странены волокнистые агрегаты крупнокристаллического гипса, выде
ляющиеся в форме сростков кристаллов и заполняющие трещинки усы
хания пород. Реже встречается мелкокристаллический гипс, образую
щий в породе скопления тонких игольчатых беспорядочно ориентиро
ванных кристаллов. Обе формы часто сосуществуют, при этом мелко
кристаллический гипс обычно цементирует крупные кристаллы. Целе
стин наблюдается редко и представлен обычно конкрециями, сложенны
ми веществом сахаровидного облика, таблитчатыми или изометричными 
кристаллами. В почвообразующих породах наиболее часто встречаются 
гипсовые конкреции в виде крупных друз диаметром до 20—30 см 
(фиг. 1, б).

Педоседименты3 встречаются в форме линз или прослоев бобовника 
мощностью 0,1—0,3 м, в которых обломочная составляющая представ
лена скоплениями перемытых почвенных конкреций. Подобные породы 
наблюдались нами в аральской свите различных районов Центрального 
Казахстана и Тургая, например в карьерах месторождений Жайрем и 
Аркалыкское, в районе зимовки Кушук и других местах. Бобовины раз

3 Осадочные породы, состоящие из продуктов перемыва почв.
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мером до 1—2 мм представлены перемытыми карбонатными и желези
сто-марганцевыми конкрециями округлой формы, сцементированными 
глиной или гипсом.

Итак, в пользу почвенного происхождения описанных горизонтов 
свидетельствует ряд микроморфологических признаков: микрокомкова- 
тая текстура, обилие пустот и микротрещин, заполненных соединениями 
гидроокислов Fe, Мп карбонатов, сульфатов, обилие выделений опти
чески ориентированного колломорфного глинистого вещества и др. В то 
же время гидроморфный характер почвообразования иногда затрудняет 
однозначное разделение почвенных микроморфологических признаков от 
признаков почвообразующих озерных, пролювиальных и дельтовых от
ложений.

СОСТАВ ГЛИНИСТОГО ВЕЩЕСТВА

Глинистое вещество в породах аральской свиты Казахстана, юга За
падной Сибири и Южного Урала описано в ряде работ [13, 18, 24]. 
Базируясь главным образом на данных термического анализа и изуче
ния петрографии пород, эти исследователи отмечают преимущественно 
монтмориллонитовый состав глин с примесью гидрослюд.

Дифрактометрические исследования различных литологических и 
генетических разностей глин позволяют существенно уточнить их мине
ральный состав. Среди изученных нами образцов (фиг. 2) доминируют 
различные типы смектитов, смешанослойных слюда-смектитовых обра-

Фиг. 2. Дифрактограммы глин аральской свиты 
I — природные образцы; II — насыщенные глицерином или этиленгликолем
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зований, нередко с примесью гидрослюд. Подобный состав, характерен 
для многих разностей зеленоцветных и пестроцветных гипсоносных, реже 
карбонатных глин и алевритов из Тургая, Южного Приуралья, Зайсан- 
ской впадины (обр. С-2-8, С-2-16, С-405-14, 396, 18г, Ч-21а). Кривая на
гревания таких глин приведена на фиг. 3, обр. 119. Во многих разрезах 
озерных отложений Зайсанской впадины, сложенных зеленоцветными 
карбонатными алевритами и алевритистыми глинами, преобладают гид
рослюды или смешанослойные смектит-слюдистые минералы (обр. 18л, 
С-405-18). Для доломитистых и мергелистых озерных глин этого же 
региона характерен смешанный гидрослюдисто-палыгорскитовый состав 
(обр. 18ж). Очень небольшая примесь палыгорскита среди существенно

смектитовых карбонатных глин фиксиру
ется и в единичных образцах из Цент
рального Казахстана (обр. С-405-14). Во 
многих образцах наряду с главными гли
нистыми минералами встречается при
месь хлоритов (обр. С-405-14, С-405-18) 
или минералов группы каолинита. Содер
жание последних возрастает в базальных 
горизонтах.аральской свиты, где еще ска
зывается влияние перемыва каолинита из 
нижележащих палеогеновых отложений 
(обр. С-2-18) и обычно сокращается в 
средней и верхней частях свиты (обр. 
С-2-8).

Преобразование глинистого вещества 
в почвах аральской свиты в настоящее 
время изучено еще слабо. Об этих про
цессах свидетельствует наличие в иско
паемых почвах выделений аутигенного 
глинистого вещества колломорфной мик
роструктуры. Главным процессом преоб
разования глин в этих почвах, вероятно, 
являлась смектитизация полиминераль- 
ной глинистой составляющей. При этом 
смектит образует как самостоятельные 
выделения, так и входит в состав смеша- 
нослойных слюда-смектитовых и хлорит- 
смектитовых минералов. Именно этим 
можно объяснить высокое содержание 
смектитового компонента во многих об

разцах ископаемых почв, несмотря на то, что формирование их в раз
личных районах Казахстана осуществлялось на неоднородном мине
ральном субстрате разных питающих провинций.

Характерно, что смектитизации подверглись не только гидрослюди- 
сто-хлоритовые минералы, но и каолинит. Монтмориллонитизация као- 
линитовых минералов в раннем неогене в низах аральской свиты или 
кровле подстилающих акжарской и джартасской свит в Центральном 
Казахстане была впервые отмечена В. Н. Разумовой [18], считавшей, 
что процесс протекал в щелочной среде и был сходен с процессами, иду
щими при образовании солонцовых почв. При этом имело место стадий
ное изменение каолинита в смектит через стадию диспергированного* 
каолинита и каолинита, в котором отдельные двухслойные пакеты за
мещены трехслойным монтмориллонитом.

Результаты изучения пестроцветных гипсоносных солончаковых почв 
аральской свиты в скважинах восточного борта Тургайского прогиба 
подтверждают вывод о монтмориллонитизации каолинита, переотложен- 
ного из подстилающих толщ. Об этом свидетельствует появление сме- 
шанослойных каолинит-смектитовых пакетов (базальный рефлекс 7,2— 
7,3 А), представляющих собой промежуточную стадию преобразования 
исходного каолинита в монтмориллонит (фиг. 2, обр. С-2-18, С-2-16,

Фиг. 3. Термограммы глин араль
ской свиты
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С-2-8). В средней и верхней частях аральской свиты количество каоли- 
нитовой составляющей убывает вплоть до почти полного исчезновения.

Несколько иной характер преобразования глинистого вещества на
блюдается в сильногумусированных горизонтах почв. Здесь нередко по
являются смектиты с аномально высокими значениями базального реф
лекса 19—20 А в образцах, насыщенных этиленгликолем или глицери
ном. Имеются различные точки зрения на природу этого явления. Одни 
исследователи предполагают, что это связано с образованием тонко
дисперсного смектита [8], другие — с формированием смешанослойных 
слюда-смектитовых минералов [5].

Таким образом, можно наметить ряд особенностей преобразования 
глинистого вещества в почвах аральской свиты, протекавшего в арид
ных и семиаридных ландшафтах и заключавшегося главным образом в 
смектитизации полиминерального глинистого вещества и монтморилло- 
нитизации каолинита. Однако для получения более полной и всесторон
ней картины изменения глинистых минералов в ископаемых миоцено
вых почвах и дифференциации этого изменения по генетическим типам 
почв необходимы дальнейшие специальные исследования.

С И С Т ЕМ А Т И К А  И О Б Щ И Е  Ф И З И К О -Х И М И Ч Е С К И Е  С ВО ЙСТВА 
И С К О П А Е М Ы Х  П ОЧВ

В аральской свите в ископаемом состоянии сохранились преимущест
венно полугидроморфные и гидроморфные почвы. Литологический, мик- 
роморфологический и минералого-геохимический анализ ископаемых 
почв позволил выделить среди них три крупные группы, отражающие 
основные направления гидроморфного почвообразования: луговое, лу
гово-солончаковое и солончаковое.

Луговые почвы. К этой группе относятся ископаемые почвы, в строе
нии и свойствах которых отчетливо проявлены следы лугового почвооб
разования. Они формируются на отложениях осушающихся пресных и 
слабосолоноватых озер и наиболее типичны для разрезов миоцена круп
ных озерных впадин. В Северном Призайсанье, в известном обнажении 
аральской свиты у мьгса Бакланий (общая мощность разреза около 
300 м), почвенные горизонты обычно венчают верхние части озерных 
ритмов седиментации, состоящих из сменяющих друг друга снизу вверх 
песчаных, алевритовых и глинистых пород. От осадков, не измененных 
почвообразованием, ископаемые луговые почвы отличаются рядом при
знаков.

К макроморфологическим признакам относятся: а — ясно выражен
ные следы перерыва в осадконакоплении и резкая граница глинистых 
ископаемых почв с перекрывающими, чаще всего песчано-алевритовыми 
отложениями; б — нарушение слоистости отложений; в — организация 
почвенного профиля с системой горизонтов, сходной с современными лу
говыми почвами: темно-серая и серовато-бурая окраска верхних гуму
совых горизонтов и пестрая — оливковая и зеленовато-серая со следами 
перераспределения железа и марганца окраска средних и нижних гле- 
евых горизонтов; г — большое количество скоплений карбоната кальция 
и магния — журавчики, белоглазка (стяжения и пятна карбонатов раз
мером 1—2 см), псевдомицелий (выделения мелкокристаллических кар
бонатов в форме ветвистых ниточек и трубочек) на фоне преимущест
венно бескарбонатного мелкозема (фиг. 3, обр. 826, 828), местами силь
ная рассеянная карбонатизация средней и нижней частей профиля при 
бескарбонатности верхних горизонтов; д — интенсивное омарганцевание 
некоторых почв в виде вертикально ориентированных пятен, пленок, 
дендритов; е — комковатая текстура глин; ж — слабая засоленность и 
огипсованность этих почв.

Среди луговых почв выделяются два подтипа: бескарбонатные и 
карбонатные почвы. Более широко в разрезах представлены луговые кар
бонатные почвы. Среди них в свою очередь по форме выделения карбо
натов кальция, гидроокислов марганца и механическому составу выде
ляются четыре разновидности.

р*
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Фиг. 4. Строение профилей ископаемых миоценовых почв 

1  — гумусированные глины; 2  — зеленые глины; 3  — зеленовато-серые алевриты; 4  —  
серовато-желтые пески; 5 — выделения гидроокислов марганца; 6 — карбонатные жу- 
равчики; 7 — карбонатные прожилки; 8 — друзы гипса; 9  — прожилковый гипс; 1 0  —  
гипсовая кора; 11 — индексы генетических горизонтов почв; 12 — ритмы почвообразо

вания

Наиболее мощный и дифференцированный профиль имеют почвы, со
стоящие из темно-серого гумусового бескарбонатного горизонта А\ (0— 
40 см), переходящего постепенно в коричневато-зеленый бескарбонат- 
ный слабоожелезненный горизонт АВ или ABg (40—160 см); иллюви
ального карбонатного горизонта Bgk (160—240 см) с журавчиками, 
оливково-зеленого цвета и следами оглеения и слабого омарганцевания 
и почвообразующей породы Cgh— глин и алевритов с карбонатными но
вообразованиями в виде сетки, пронизывающими по трещинам бескар- 
бонатный мелкозем (240—450 см), подстилаемой белыми бескарбонат- 
ными песками мощностью 3—4 м (фиг. 4, а).  Их некоторые свойства 
приведены в таблице (разрез III-5).

Вторая разновидность луговых карбонатных почв формируется на 
бескарбонатных породах более легкого состава — алевритах, опесчанен- 
ных глинах и отличается от первой только формой выделения карбоната 
кальция. Новообразования СаС03 представлены не конкреционными 
формами и белоглазкой, а заполняют субвертикальные трещины толщи
ной 2—3 см и длиной до 0,3—0,7 м, развитые в виде сетки по всему поч
венному профилю (фиг. 4, в).  Карбонаты в этих почвах могут иметь н* 
только почвенное происхождение, но и наследоваться от почвообразую
щих пород или носить эпигенетический характер.

Третья разновидность почв отличается от двух первых более мощ
ным гумусовым горизонтом (до 1 м) и высоким содержанием гумуса 
(до 2%), рассеянной карбонатностью мелкозема (до 23% СаС03) в 
средней и нижней частях профиля, отсутствием карбонатных новообра
зований, еще более интенсивной омарганцованностью всего профиля в 
виде четкообразных полос длиной до 1 м и диаметром в самой широкой 
части до 10—20 см (фиг. 4, г). В этих почвах распределение карбонатов 
имеет явно иллювиальный характер (см. таблицу, разрез XII-2). Обра
зование омарганцованных полос связано, вероятно, с глинистыми педо-
10



Некоторые общие физико-химические свойства миоценовых ископаемых 
почв Северного Призайсанья *

Тип почвы, 
JVb разреза
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n M g

%
мг-

ЭКВХХ100 г

Луговая, А1 823 7,1 0,4 Нет 0,04 0,22 83,5 54,5 46 1,3
Ш-5 АВ 824 7,3 0,1 0,82 — 0,15 86,9 65,7 46 1,4

Bgk 826** 7,6 0,1 35,24 0,06 0,18 55,8 40,9 — —
с 828 7,5 0,2 1,23 0,04 0,23 84,6 47,8 39 2,2

Луговая, А1 998 8,1 1,9 Нет 0,01 0,14 92,0 68,3 46 1,5
XII-2 АС 999 7,7 0,9 » 0,11 0,21 90,5 68,3 44 0,8

Cgk 1000 8,2 0,6 21,22 0,12 0,29 67,9 48,1 49 1,5
С* 1001 8,3 0,3 20,82 0,12 0,23 79,9 59,3 48 1,6

1002 8,1 0,4 18,36 0,11 0,37 77,8 58,8 47 1,6

Лугово-со- \ 970 4,9 1,2 Нет 1,75 0,78 — — — —
лончако- Gs 971в 4,7 0,5 » 4,21 1,90 — — 33 0,6
вая, Х-1

Gs 971а 4,9 0,4 » 0,62 0,92 — — 53 1,0
972 7,6 0,3 23,38 0,64 0,90 — — 57 2,0

* Анализы выполнены в лаборатории кафедры почвоведения Тимирязевской сельскохозяйствен 
ной академии.

** Кальцитовый журавчик.
*** -ргтд------отношение поглощенного комплекса Са к Mg.

турбациями (трещинками, пустотками), возникающими при набухании 
и растрескивании почв. Трещины служили каналами для проникновения 
в почву свободного кислорода, что вело к интенсивному омарганцеванию 
материала, заполняющего трещины, за счет осаждения марганца из 
глеевых растворов на кислородном геохимическом барьере. Так как 
среда была нейтральной или щелочной, то в трещинах осаждался бо
лее подвижный в этих условиях марганец, а не железо. Такой характер 
распределения карбонатов, трещиноватости и омарганцевания характе
рен для многих луговых почв монтмориллонитового состава.

Все три разновидности ископаемых почв по высокому содержанию 
илистой (глинистой) фракции (свыше 45—50, до 65%), наличию карбо
натных журавчиков (до 35% СаС03) на бескарбонатном фоне или сла
бой рассеянной карбонатизации, темно-серой и оливковой окраске про
филя, смектит-монтмориллонитовому составу глин, низкому содержа
нию гумуса (0,2—2%, что составляет, вероятно, 10—30% первоначаль
ного содержания), значительной доли магния и даже преобладании его 
над кальцием в составе поглощенных оснований при слабой засолен
ности (0,1—0,6%), отсутствию гипса (см. таблицу), характеру педотур- 
баций — могут быть отнесены к слитоземам или вертисолям, широко 
развитым в тропических, субтропических и умеренно-теплых областях 
[2, 28].

Четвертая разновидность луговых карбонатных почв более харак
терна для пролювиальных фаций. Она описана в карьере месторожде
ния Жайрем в Центральном Казахстане в верхней части отложений 
аральской свиты. Эти почвы имеют мощность до 1 м и состоят из сла
бокарбонатных почвообразующих пород глинистого состава и сильно- 
карбонатизированного верхнего горизонта, где карбонаты представлены 
кальцитом и доломитом (фиг. 3, образцы 116,118). На нем с небольшим 
размывом залегают перекрывающие бескарбонатные глины. Гумусовый
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горизонт в этих почвах отсутствует, а микроморфологические признаки 
почвообразования выражены слабо. Подобные зачаточные почвы весьма 
похожи на известковые «каличе», описанные во многих аридных обла- 
стях, и представляют собой одну из первых стадий их образования.

Бескарбонатные луговые почвы отличаются более простым строени
ем и дифференцируются на горизонты А—С. Их мощность обычно не 
превышает 1,0—1,2 м (фиг. 4, б). Они также относятся к слитоземам, но 
к их бескарбонатной разности.

Солончаки. Солончаковые ископаемые почвы широко распростране
ны в отложениях аральской свиты. От подстилающих и перекрывающих 
пород они отличаются отсутствием слоистости, обилием гипсовых кон
креций, прожилков, интенсивным омарганцеванием, реже ожелезнением, 
закономерной солевой зональностью — приуроченностью максимума за
соления к верхней части почвенного профиля. Специфические микромор
фологические признаки почвообразования в тонкодисперсной массе со
лончаков выражены слабо. Солончаки имеют преимущественно сульфат
ный состав. По форме гипсовых новообразований среди них выделяются 
три разновидности.

Наиболее широко развиты солончаки с гипсовыми конкрециями-ро
зами диаметром от 1—2 до 20—30 см (фиг. 4, е), составляющими от 5— 
10 до 40—60% объема породы. Иногда встречаются целестиновые кон
креции. Высокое содержание стронция (до 1%) во многих гипсовых 
конкрециях свидетельствует о смешанном гипсово-целестиновом их со
ставе.

Другая их разновидность — солончаки с прожилковой и трубчатой 
формой выделения гипса. Прожилки диаметром от 1 до 20 мм и длиной 
до 0,5 м имеют субвертикальную ориентировку и представляют собой 
огипсованные пустоты по корневым каналам и трещинам усыхания; 
к ним часто приурочено интенсивное омарганцевание, иногда ожелезне- 
ние. «Конкреционные» солончаки обычно встречаются в зеленоцветных 
породах, т. е. формируются в восстановительной обстановке. «Прожил 
ковые» солончаки нередко надстраивают «конкреционные» и среди ни.* 
встречаются красноцветные или пестроцветные красно-зеленые породы, 
что свидетельствует о более аэральной обстановке их образования. Вверх 
по профилю солончаков обычно происходит изменение солевого состава 
от сульфатного кальциево-натриевого к сульфатно-хлоридному натрие
вому.

И наконец, третья разновидность — гипсовые коры, описанные нами 
в карьерах Аркалыкского месторождения бокситов в Северном Казах
стане и Гайского медноколчеданного месторождения на Южном Урале 
и др. Гипсовые коры имеют мощность около 1 м, они более четко обо
соблены в разрезе аральской свиты, чем первые две разновидности со
лончаков, за счет резкой границы верхнего горизонта коры с перекры
вающими породами (фиг. 4, ж) и высокого содержания гипса — до 8— 
12 %• Гипс слагается веществом конкреционного прожилкового и саха
ровидного облика. Характерная особенность гипсовых кор — их силь
ное омарганцевание, свидетельствующее о восстановительной слабоще
лочной обстановке в солончаковых почвах и выпадении гидроокислов 
марганца на кислородном геохимическом барьере при испарении рас
творов у поверхности. Морфологически они весьма сходны с гипсовыми’ 
корами, описанными В. В. Добровольским на Ближнем Востоке [6]. 
Ниже по разрезу гипсовые коры часто сменяются породами с гипсовыми 
конкрециями, что указывает на то, что солончаковые почвы первой раз
новидности также могли венчаться гипсовыми корами и представляют 
собой остатки их нижних горизонтов.

Среди солончаков имеются как карбонатные (доломитовые и каль- 
цитовые), так и бескарбонатные разности. Преобладают восстанови
тельные (глеевые), но иногда встречаются и окислительные солончаки. 
Для всех ископаемых солончаков не характерны гумусовые горизонты, 
что свидетельствует об их формировании по периферии мелких пересы
хающих соленых озер (в сорах).
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Лугово-солончаковые почвы характерны в основном для прибрежно
озерных фаций и обладают многими свойствами луговых и солончако
вых почв. Детально они изучены в Северном Призайсанье в обнажении 
у мыса Бакланий. Эти почвы отличаются маломощным профилем (не 
более 1 м, обычно 0,3—0,5 м), состоящим из двух горизонтов: гумусово
го— А и глеевого соленосного — Ga (фиг. 4, з).

Основными морфологическими признаками этих почв являются: рез
кая верхняя граница, наличие системы генетических горизонтов А—Ge, 
темно-серая, почти черная окраска верхних горизонтов, обилие крупных 
монокристаллов гипса, частое ритмичное переслаивание этих почв в 
разрезе. Встречаются карбонатные и бескарбонатные разности.

Содержание легкорастворимых солей и гипса в этих почвах законо
мерно увеличивается снизу вверх и достигает максимума (соответствен
но 2 и 12%) в подгумусовых горизонтах. Состав солей сульфатный маг
ниево-натриевый. Содержание гумуса достигает 1,0—1,2%, уменьшаясь 
в почвообразующей породе до 0,2—0,3%. Реакция среды в лугово-солон
чаковых почвах 7,0—7,5; в луговых почвах и солончаках она выше — 
7,7—8,3. В отдельных разрезах бескарбонатных лугово-солончаковых 
почв pH снижается даже до 4,9—5,3 (таблица, разрез Х-1). Это связа
но, вероятно, с их прежней сульфидоносностью — в супераквальных поч
вах при периодическом чередовании окислительных и восстановитель
ных условий за счет десульфуризации образуются сероводород и суль
фиды, дающие при окислении серную кислоту, затем реагирующую с 
карбонатами с образованием гипса и сульфатов магния и натрия [1]. 
Этот механизм объясняет бескарбонатность многих загипсованных иско
паемых луговых почв, магниевое их засоление и значительную ожелез- 
ненность. Как и в луговых почвах, в них велика доля магния в составе 
поглощенных катионов, особенно в гумусовых горизонтах, где на него 
приходится 40—50% и более от емкости поглощения.

Пестроцветные почвы. Во многих районах Казахстана в отложениях 
аральской свиты встречаются ярко-пестроцветные (зеленые с красными 
вертикально ориентированными пятнами) горизонты. Они имеют мощ
ность до 1—2 м и обычно приурочены к пролювиальным и озерно-про
лювиальным фациям. Красная и красно-коричневая окраска почв свя
зана с соединениями гематита и гётита. В отличие от пестроцветных почв 
в палеогеновых отложениях [22] красные пятна в этих почвах мелкие — 
размером не больше 1—3 см, с низким содержанием железа. Они обыч
но не образуют самостоятельных стяжений и конкреций, а лишь пиг
ментируют глинистое вещество, иногда образуя кутанообразные фор
мы4. Изредка встречаются единичные бобовины гидроокислов железа 
размером 1—2 мм, рассеянные в глинистой массе. Помимо гидроокис
лов железа в пестроцветных почвах встречаются конкреции гипса и 
карбонатов кальция. Сливаясь между собой, разновозрастные пестро
цветные почвы образуют в аральской свите пачки пород мощностью до
3—5 м. Подобные пестроцветные пачки часто приурочены к низам раз
реза аральской свиты, хотя иногда встречаются и в ее средней и верх
ней частях. Ранее такие пестроцветные пачки в основании аральской 
свиты были описаны в Центральном Казахстане [19] и на Южном 
Алтае [25].

В формировании облика пестроцветных почв участвовали две груп
пы процессов. Одна из них характерна для типично аридных обстано
вок— формирование смектитовых глин, выделение карбонатов, гипса. 
Вторая связана с более гумидными условиями — перераспределение же
леза и образование ярко-красных пятен. Последние, вероятно, форми
ровались в условиях семиаридного климата с достаточно длительными 
периодами увлажнения на рубеже гумидной палеогеновой и аридной 
неогеновой эпох при постепенном изменении климатической обстановки. 
Уверенно определить систематическую принадлежность этих почв труд
но. Они похожи на современные полугидроморфные почвы, развитые в 
переменно-влажных саваннах.

4 Тонкие минеральные пленки на поверхности пор, трещинок, почвенных комочков.
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Другим вариантом ископаемых почв переходной между палеогеном 
и неогеном эпохи являются черно-пестроцветные сильноомарганцован- 
ные и ожелезненные почвы, описанные нами в основании аральской 
свиты в карьере месторождения Жайрем (фиг. 4, д). Омарганцевание 
и ожелезнение этих почв, вероятно, связано с луговым почвообразова
нием, протекавшим в самом начале миоценовой седиментации в усло
виях близкого залегания к поверхности кислых или слабокислых грун
товых вод в подстилающих углистых песчано-глинистых отложениях 
олигоцена. Выше по разрезу над ископаемой почвой мощностью около
1,5 м миоценовые отложения становятся карбонатными.

В целом ископаемые миоценовые почвы относительно слабо измене
ны эпигенетическими процессами, что связано с их консервацией в усло
виях нарастания аридизации климата в плиоцен-четвертичное время. 
Основные наложенные процессы в этих почвах: уплотнение и уменьше
ние пористости верхних горизонтов, слабое ожелезнение, карбонатиза- 
ция и огипсование. Следует подчеркнуть два момента. Во-первых, хоро
шую сохранность гумусовых горизонтов в ископаемых миоценовых поч
вах, связанную с отсутствием активных эрозионных процессов в древ
них гидроморфных ландшафтах этого времени, преобладанием устойчи
вой аккумуляции материала, происходившей в условиях медленного 
прогибания территории Казахской складчатой страны и ее обрамления 
в раннем и среднем миоцене, а также и со свойствами гумуса слитых 
почв, который хорошо сохраняется в ископаемом состоянии [4]. Во-вто
рых, относительно слабое их эпигенетическое изменение, характер рас
пределений в профиле солевого состава, поглощенных оснований, гипса, 
значений pH, хорошо сопоставляемых с современными почвами. Все это 
благоприятствует реконструкции почвенных процессов и установлению 
современных аналогов миоценовых ископаемых почв с точностью до 
типов, а не только самых общих черт древнего почвообразования [26, 
27].

ОБЩИЕ ОСОБЕННОСТИ СТРОЕНИЯ ПОЧВЕННОГО ПОКРОВА КАЗАХСТАНА 
В РАННЕМ И СРЕДНЕМ МИОЦЕНЕ

Несмотря на то что описанные ископаемые гидроморфные почвы 
могли быть распространены в широком диапазоне физико-географиче
ских условий, они служат довольно достоверными индикаторами палео
ландшафтов. Распространение различных типов ископаемых почв сви
детельствует о том, что на аккумулятивных возвышенных пролювиаль
ных равнинах Центрального Казахстана, Тургая, возможно, Южного 
Урала и Рудного Алтая накапливающиеся осадки вначале преобразо
вывались пестроцветными ожелезненными и омарганцованными полу- 
гидроморфными почвами, характеризующимися совмещением признаков 
гумидного и аридного почвообразования. Затем они сменились разно
образными солончаковыми почвами, свидетельствующими об усилении 
гидроморфизма территории и аридизации климата. Нигде в ископаемых 
почвах в пролювиальных отложениях не обнаружены органогенные (гу
мусовые) горизонты, т. е. в саванно-степных ландшафтах пролювиаль
ных равнин аккумулятивное почвообразование носило не органогенный, 
а галогенный характер.

Во впадинах и на низменных аккумулятивных равнинах по берегам 
озер и рек почвенный покров был более разнообразным: здесь встреча
ются луговые, лугово-солончаковые и солончаковые почвы, т. е. акку
мулятивное почвообразование имело не только галогенный, но и орга
ногенный характер.

Общей чертой почвообразования на пролювиальных и низменных 
озерных равнинах являлось широкое развитие слитоземов среди гидро
морфных и полугидроморфных почв. Несмотря на то что образование 
слитоземов (вертисолей) не подчиняется широтной климатической зо
нальности и они формируются от экваториального пояса до умеренного, 
наиболее широко они распространены в семиаридных тропических и
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субтропических районах, где сухой сезон приходится на летний период 
и длится до 7—8 месяцев, а осадков выпадает 500—800 мм в год [28]. 
Сходная климатическая обстановка была, вероятно, свойственна и мио
ценовым саваннам. Особенностью современных слитоземов является от
сутствие на них лесной растительности. В миоцене широкое распростра
нение слитоземов на озерных и пролювиальных равнинах было, очевид
но, еще более неблагоприятно для произрастания лесов. В ископаемых 
почвах нами нигде не обнаружены следы лесного почвообразования. 
Это ставит под сомнение широкое развитие в миоцене тугайных лесов, 
по берегам озер и в долинах рек и свидетельствует о доминировании 
луговых ландшафтов. Однако этот вопрос нуждается в дальнейшей раз
работке.

Другая интересная особенность миоценовых равнин — почти полное 
отсутствие солонцов. Среди изученных ископаемых почв нами не обна
ружены даже следы солонцеватости. Причины этого явления оконча
тельно неясны к могут быть обусловлены различными факторами: устой
чивым опусканием областей аккумуляции и развитием почвообразова
ния на фоне все более усиливающегося галогенеза на солончаковых рав
нинах; высокой сульфатностью солончаковых почв, ведущей к тому, что 
их эволюция была направлена не в сторону образования солонцов, а 
как на Устюрте, по пути их превращения в гипсоносные пустынные поч
вы; эфемерностью солонцовой стадии почвообразования и быстрым 
(в геологическом смысле) остепнением или опустыниванием солонцов и 
преобразованием их в зональные почвы. В плиоцен-четвертичное время 
активизация тектонической деятельности привела к широкому распро
странению солонцовых почв, обнаруженных в ископаемом состоянии в 
плиоценовых отложениях Средней Азии [17] и получивших в современ
ную эпоху широкое развитие на равнинах Казахстана.

Автономные миоценовые почвы нами в ископаемом состоянии не об
наружены. Основываясь на распространении современных аналогов сли
тоземов [2, 28], можно предположить, что в аральское время ископае
мые слитоземы, лугово-солончаковые и солончаковые почвы сочетались 
в автономных ландшафтах с субтропическими черноземами, брюнизема- 
ми, коричневыми и серо-коричневыми почвами, а не с сероземами и 
каштановыми почвами, как считают отдельные авторы [13].

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ ИСКОПАЕМЫХ ПОЧВ

Широкое развитие ископаемых почв в отложениях аральской свиты 
определяет не только, как было показано выше, многие литолого-мине- 
ралогические, но и некоторые геохимические свойства этих отложений, 
в частности их специфический микроэлементный состав.

Геохимическим следствием смены гумидных лесных ландшафтов 
верхнего олигоцена на семиаридные саванно-степные ландшафты ниж
него и среднего миоцена в Казахстане явилось изменение условий миг
рации микроэлементов, типов геохимических барьеров и ассоциаций миг
рирующих и концентрирующихся элементов. В почвах и континенталь
ных отложениях кислая и кислая восстановительная геохимическая об
становка сменилась нейтральной и щелочной окислительной в авто- 
морфных почвах и щелочной восстановительной в гидроморфных поч
вах и илах водоемов. В щелочной окислительной обстановке начинают 
мигрировать в основном элементы, образующие растворимые анионные 
или карбонатные комплексные соединения [11].

Распределение микроэлементов в миоценовых пролювиальных отло
жениях различных районов Казахстана однообразно. По сравнению с 
олигоценовыми гумидными отложениями и кларками литосферы в них 
слабо накапливаются преимущественно анионогенные элементы—Мо, 
Сг, V и элементы-гидролизаты (комплексообразователи) — Y, Sc, Zr, 
иногда Ag и Си, а минимальные концентрации характерны для катио
ногенных элементов — Sr, Ва, Мп, но которых в этих осадках все же 
в 2—3 раза больше, чем в олигоценовых отложениях [11]. Бассейновые
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фации Призайсанья по содержаниям микроэлементов близки к пролю
виальным фациям. Лишь Be, Sc, Мо и Zn в них в 1,5—2 раза больше, 
что связано, вероятно, с влиянием органического вещества, большей 
ожелезненностью и омарганцованностью бассейновых фаций.

На этом фоне яркие геохимические аномалии представляют собой 
гумусовые горизонты луговых и лугово-солончаковых ископаемых почв. 
От глинисто-алевритовых почвообразующих пород они отличаются рез
ким накоплением Be, Ag, Y, Си, Sc и Sr (фиг. 5). Концентрация этих 
элементов в подчиненных ландшафтах, где формировались ископаемые 
почвы, связана с возможностью их миграции (кроме Sr) в щелочной 
среде автономных палеоландшафтов и осаждением в органогенных го-

Zn 5n Ag Be Мо П  N1 Со Ва Мп 
В Си У  Cr Pb V  Z r 5с &а S r

Ф иг. 5. Геохимические спектры отложений аральской свиты в Северном
Призайсанье

1 — почвообразующие зеленовато-серые глины и алевриты (34); 2 — гуму
совые горизонты ископаемых луговых и лугово-солончаковых почв (30);
3 — гумусовые горизонты современных луговых и лугово-болотных почв 
степной зоны Казахстана (100). В кларках концентрации (кк) и кларках 
рассеяния (кр). Вертикальными штрихами показаны стандартные откло

нения (х ± а). В скобках указано число проб

ризонтах луговых и болотных почв при изменении реакции среды от 
сильнощелочной и щелочной до нейтральной и даже слабокислой (кис
лый геохимический барьер). Этому способствовало и сродство Be, Sc, 
Си и Ag с органическим веществом, что определяло возможность их 
сорбции органическими коллоидами. Накопление элементов-биофилов: 
Sr, частично Си и Ag, вероятно, было связано с их биогенной аккумуля
цией в луговых и болотных видах растений. Ассоциация микроэлемен
тов, накапливающихся в ископаемых почвах, почти полностью совпада
ет с ассоциацией наиболее подвижных мигрантов в современных степ
ных ландшафтах и также концентрирующихся в гидроморфных поч
вах [12].

Н Е К О Т О Р Ы Е  П Р О Б Л Е М Ы  К О Н Т И Н Е Н Т А Л Ь Н О Г О  Л И Т О Г Е Н Е З А

Изучение ископаемых неогеновых почв имеет существенное теорети
ческое и практическое значение не только для палеопочвоведения, но 
и для решения некоторых вопросов континентального литогенеза. В раз
резах континентальных миоценовых отложений Казахстана ископаемые 
почвы составляют от 30 до 60—80% их объема. В этих отложениях с 
почвообразованием часто связаны повышенная карбонатность осадков, 
появление карбонатных, гипсовых, железомарганцевых и других ново
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образований, изменение состава поглощенных оснований, содержания 
органического вещества, механического состава, ряда геохимических 
свойств (в частности, накопление определенного комплекса микроэле
ментов) и т. д. Почвенные процессы приводили к глубоким постседимен- 
тационным изменениям первичных осадков. Они способствовали появ
лению наложенных текстур, изменению состава или форм выделения 
аутигенных и терригенных минералов, определяли направленность пост- 
седиментационных преобразований. Поэтому такие континентальные 
отложения не могут рассматриваться как чисто осадочные образования, 
так как значительная роль в формировании многих литолого-минерало- 
гических и геохимических свойств этих осадков принадлежит биокос- 
ным системам — почвам.

Рядом исследователей уже подчеркивалась важная роль почв в фор
мировании плейстоценовых [3, 4, 7 и др.] и более древних [20—23] 
континентальных отложений. Породы, интенсивно преобразованные поч
венными процессами, слагают большую часть разрезов многих пестро
цветных и красноцветных континентальных формаций. Теперь они опи
саны и в отложениях зеленоцветной сульфат-карбонатной формации. 
Подобные осадки рассматриваются как своеобразные парагенезисы по
род и почв — педолиты или почвенно-осадочные свиты и формации [3,
4]. Естественно, что их изучение наряду с традиционными геологиче
скими методами исследования требует привлечения методов генетиче
ского почвоведения [3, 4]. Таким образом, сейчас все более отчетливо 
выявляется истинная роль почв в цепи процессов седименто- и литоге
неза. С одной стороны, в пределах областей денудации почвы активно 
участвуют в выветривании и разрушении коренных и осадочных пород, 
являясь средой подготовки материала, участвующего в формировании 
более молодых осадочных толщ. С другой стороны, в областях аккуму
ляции почвы постоянно формируются на свежих аллювиальных, озер
ных, озерно-болотных, пролювиальных и других осадках, еще не испы
тавших диагенетического преобразования, и во многом определяют осо
бенности их превращений в осадочные породы—субаэральный диаге
нез [9, 10].

ВЫВОДЫ

1. В нижне-среднемиоценовых континентальных отложениях Казах
стана установлено широкое развитие ископаемых почв,, характерных 
для лугового, лугово-солончакового и солончакового направлений поч
вообразования. Многие из них относятся к гидроморфным и полугидро- 
морфным слитоземам.

2. Почвообразование вело к слитизации, карбонатизации, огипсова- 
нию, засолению, ожелезнению и омарганцеванию почвообразующих по
род. Преобразование глинистых минералов было направлено в сторону 
смектитизации более полиминеральных по составу смектит-гидрослюди- 
стых, иногда с примесью хлорита почвообразующих пород, а также 
монтмориллонитизации каолинита, переотложенного из палеогеновых 
гумидных отложений.

3. На пролювиальных равнинах Казахстана в первой половине мио
цена аккумулятивное почвообразование носило галогенный, а во впа
динах и на низменных равнинах органогенно (гумусово)-галогенный ха
рактер. Образование солонцов в миоцене имело резко подчиненное зна
чение.

4. Геохимические особенности ископаемых почв определялись ланд
шафтно-геохимической обстановкой местных областей денудации, в част
ности миграцией в окислительной щелочной среде саванно-степных 
ландшафтов в основном анионогенных элементов и элементов-комплек- 
сообразователей — Be, Sc, Y, Ag, Mo и Си, осаждавшихся на кислых и 
сорбционных геохимических барьерах в луговых и лугово-солончаковых 
гидроморфных почвах во впадинах. Геохимическая специфика ископае
мых почв обусловливает наиболее яркие литолого-геохимические осо
бенности нижне-среднемиоценовых отложений. 2
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5. Ископаемые почвы слагают значительную часть объема отложе
ний нижне-среднемиоценовой аральской свиты, для которых почвообра
зование явилось одним из важнейших процессов, определивших основ
ные особенности литогенеза. Поэтому нижне-среднемиоценовые отложе
ния в Казахстане следует рассматривать как своеобразную геологиче
скую формацию, формирование пород которой во многом определялось 
почвенным литогенезом.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 2, 1 9 8 3

УДК 553.492(574.3) \

ЭПИГЕНЕТИЧЕСКАЯ ГИББСИТИЗАЦИЯ БОКСИТОВ 
В МЕСТОРОЖДЕНИЯХ АРКАЛЫКСКОГО РАЙОНА

ЛЕЙПЦИГ А . В ., ВИЛЬШАНСКИЙ В. Я ., САВЕЛЬЕВА 3 . Я ., ВОРОБЬЕВА Э. С.

В статье рассматриваются процессы эпигенетического преобразования 
бокситов палеоценового возраста в зоне контакта с перекрывающими их 
бокситами эоцена в пределах IV Верхнеашутского и V Нижнеашутского 
участков Аркалыкской группы месторождений. Процесс преобразования 
бокситов характеризуется практически полным выносом из пород окислов 
железа, частично окислов титана и увеличением концентраций глинозема 
при постоянных и, как правило, низких содержаниях кремнезема. Основ- 
ной процесс эпигенетического преобразования рудных тел связывается 
с проникновением в литифицированные пласты бокситов приповерхностных 
грунтовых вод из верхнего, эоценового, горизонта и изменением парамет-  ̂
ров среды в этих зонах.

В пределах месторождений обломочно-бобовых бокситов СССР де
тально изучены многочисленные случаи вторичных изменений руд, со
провождаемые обычно их обелением, частичной каолинизацией, сиде- 
ритизацией или хлоритизацией [1, 4, 6, 8, 11].

Измененные руды сохраняют, как правило, первичную обломочно
бобовую структуру или ее реликты, и их «вторичность» по отношению к 
основной массе красных обломочно-бобовых бокситов месторождений 
не вызывает сомнения. Среди измененных бокситов отмечаются также 
разновидности, резко различающиеся по внешнему облику. Они пол
ностью утратили первичные структурные и текстурные особенности и 
выделяются под названиями сухаристых, фарфоровидных, глиноподоб
ных, «гнилых» или опоковидных [1, 2, 15, 16]. Образование всех этих 
типов бокситов обычно связывается с влиянием углистых пород, при
сутствующих в составе бокситоносных толщ, или с действием грунтовых 
вод, фильтрующихся по зонам трещиноватости из перекрывающих от
ложений. И в том, и в другом случае оно сопровождается выносом из 
пород окислов железа и алюминия и привносом кремнезема, т. е. реси  ̂
лификацией пород.

В ряде месторождений мезозойско-кайнозойских обломочно-бобовых 
бокситов Чадобецкого, Аркалыкского и других районов отмечаются вто
ричные изменения руд, связанные с иными процессами. Эти изменения 
сопровождаются, в частности, интенсивным привносом в породы гидро
окислов алюминия, возможность чего ранее нередко отрицалась [1, 8]. 
Возникающие при этом высокоглиноземистые сухаристые, фарфоровид
ные, глиноподобные и другие разновидности бокситов существенно влия
ют на качество руд в пределах отдельных залежей.

В последние годы процесс вторичной гиббситизации пород неодно
кратно отмечался при формировании латеритных покровов в зоне ги- 
пергенеза, а в небольшом масштабе и при ресилификации осадочных 
бокситов [3, 7, 13, 14, 17]. В месторождениях Аркалыкского района он 
проявился на склонах рудовмещающих долин при диагенезе боксито
вого осадка [10], но наиболее часто этот процесс связан с эпигенетиче
ской переработкой осадочных бокситов, особенности которой рассмат
риваются в настоящей работе.

Основной геологической предпосылкой эпигенетической гиббситиза
ции бокситов является формирование в пределах месторождений двух 
или нескольких разновозрастных горизонтов бокситоносных осадков и 
наличие непосредственных контактов между ними. Подобная геологиче
ская ситуация отмечается во многих бокситоносных районах СССР, свя
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занных с мезозойско-кайнозойскими осадками. В месторождениях При- 
ангарья выделяются до четырех горизонтов бокситов, принадлежащих 
различным эпохам мела и кайнозоя, в Аркалыкском районе Северного 
Казахстана—два, относящихся к палеоцену и эоцену [9]. При этом 
верхние бокситоносные толщи обычно залегают на подстилающих с раз
мывом, что особенно ясно наблюдается на склонах рудовмещающих 
депрессий. Так, эоценовые бокситы в Аркалыкских месторождениях в 
верхних частях склонов рудовмещающих депрессий залегают на корах 
выветривания девонских сланцев, а ниже по склону последовательно пе
рекрывают различные горизонты палеоцена, в том числе и горизонт 
палеоценовых бокситов. Именно в зоне этого контакта происходит гибб-

Фиг. 1. Схема расположения изученных карьеров и разрезов 
1 — изученные карьеры: I — участок Нижнеашутского место
рождения, II — участок Верхнеашутского месторождения;

2 — положение изученных разрезов в карьерах

ситизация бокситов палеоцена, причем масштаб проявления и детали 
течения этого процесса несколько меняются в различных участках ме
сторождения. Выделяются три наиболее характерных случая преобра
зования палеоценовых бокситов.

1. В юго-восточной стенке карьера IV участка Верхнеашутского ме
сторождения, расположенного в 1 км к юго-востоку от г. Аркалык 
(фиг. 1), наблюдается простейший случай вторичной гиббситизации 
бокситов. Эпигенетические изменения в красных каменистых бокситах 
палеоцена выразились здесь в образовании по зоне трещиноватости 
крутопадающего дайкообразного тела обеленных и преобразованных 
пород мощностью 0,5—0,6 м (фиг. 2). В стенке хорошо обнажена сред
няя часть этого тела, а верхняя, как и сам контакт палеоцена и эоцена, 
перекрыта молодой осыпью. Красные обломочно-бобовые бокситы па
леоцена вблизи этого тела постепенно теряют яркость окраски, стано
вятся буровато-красными и менее прочными. В их цементе местами по
являются мелкие осветленные участки, сложенные тонкокристалличе
ским гиббситом. Непосредственно на контакте с «дайкой» обеленных 
пород в прослое мощностью 10—15 см обломочно-бобовые разности 
быстро светлеют и теряют присущие им структурные и текстурные осо
бенности. Местами в них сохраняются еще участки обломочно-бобового 
строения или отдельные бурые рыхлые бобовины, но основная их часть 
представлена лилово-розовыми однородными пористыми породами, в 
которых и бобовины, и микробобовины цемента замещаются слаборас- 
кристаллизованным каолинит-гиббситовым веществом, неравномерно 
прокрашенным окислами железа. Порода разбита мельчайшими ветвя-
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щимися трещинками, заполненными железисто-гиббситовым веществом, 
и приобретает местами брекчиевидное строение. Само дайкообразное 
тело сложено белыми и желто-белыми фарфоровидными бокситами, то 
очень плотными, то мелкокавернозными, в которых отмечаются розова
тые или желтоватые «тени» бобовин и их обломков. Эти породы также 
сложены однородным слабораскристаллизованным каолинит-гиббсито- 
вым веществом, а реликты бобовин подчеркиваются точечными выделе
ниями окислов железа. По тонким ветвящимся трещинкам здесь развит 
тонкокристаллический гиббсит или окислы железа, а в отдельных пу
стотах — агрегаты гиббсита или кальцита.

Фиг. 2
Фиг. 2. Строение дайкообразного тела обеленных и преобразованных бобово-обломоч

ных палеоценовых бокситов IV Верхнеашутского участка 
1 — боксит каменистый обломочно-бобовой структуры, слабоосветленный; 2 — боксит 
каменистый, светло-розовый с реликтовой обломочно-бобовой структурой; 3 — боксит 
каменистый, белый, пористый, фарфоровидный; 4 — боксит конгломератовидный эоце- 

нового возраста; 5 — бровка уступа; 6 — место отбора проб

Фиг. 3. Система ветвящихся жилообразных тел обеленных и преобразованных обло
мочно-бобовых бокситов палеоцена вблизи их контакта с пластом конгломератовид
ного боксита эоценового возраста (зарисовка стенки карьера V Нижнеашутского

участка)
1 — граница преобразованных пород; 2 — боксит рыхлый конгломератовидный эоцено
вого возраста; 3 — боксит каменистый, обломочно-бобовой структуры, палеоценового

возраста

Вещественный состав бокситовых пород приведен в табл. 1. Из при
веденных данных следует, что процесс преобразования обломочно-бобо
вых бокситов сопровождается прежде всего выносом окислов железа и 
привносом глинозема. По сравнению с частично осветленными бобовы
ми бокситами при образовании фарфоровидных разностей выносится до 
200 мг/см3 Fe20 3 (см. табл. 1—3). Содержание А120 3 в белых бокситах 
увеличивается на 50—150 мг/см3, а в отдельных случаях на 40— 
60 мг/см3 возрастает содержание S i02, входящего в состав каолинита, 
идентифицированного по данным рентгеноструктурного анализа. Харак
терно для осветленных и особенно обеленных бокситов уменьшение в 
2—3 раза содержаний ТЮ2—до концентраций 0,5—0,6 мг/см3, которые 
вообще не типичны для бокситов района. Таким образом, эпигенетиче
ское преобразование бокситов сопровождается абсолютным их обога
щением окислами А1, почти полным выносом из пород окислов Fe и ча
стичным— окислов Ti. Кремнезем в этом процессе неподвижен или при
вносится в незначительном количестве в отдельные участки обеленных 
бокситов. Неравномерную каолинизацию, так же как и образований 
кальцита, выполняющего отдельные микротрещины и каверны, вероят
но, следует связывать с более поздними процессами.
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Химический состав бокситов в зонах дайкообразного тела (IV участок 
Верхнеашутского месторождения)

Таблица 1

№
 о

бр
аз

ца
!

Зона изменения Тип каменисты* 
бокситов

О
бъ

ем
ны

й 
ве

с,
 

г/
ом

» Химический состав, вес.%/мг/см*

A !t Oe SiO, FeeO, тю, п. п. п. сумма

18 Слабого освет- Обломочно-бобовый 2,00 54,38 3,26 9,99 1,83 29,39 98,95
ления осветленный 1087,60 67,20 199,80 36,60 587,80

19 Светло-розовый с 1,80 59,54 3,61 5,45 1,17 30,40 100,17
реликтовой бобо 1071,72 64,98 98,10 21,06 547,20
вой структурой

20 Частичного Розовый с реликто 1,92 59,91 5,27 1,11 0,98 31,16 98,43
обеления и вой бобовой 1150,27 101,18 21,31 18,82 598,27
переработки структурой

21 Розовато-белый фар 1,88 59,80 7,24 0,53 0,76 31,30 99,63
Полного обе форовидный по 1124,24 136,11 9,96 14,28 588,44

ления и пере ристый
22 работки Белый фарфоровид 2,07 61,33 3,26 0,50 0,61 32,82 98,52

ный пористый 1269,53 67,48 10,35 12,62 679,37
23 Белый фарфоровид 2,0 58,70 5,33 0,66 0,76 32,38 99,82

ный кавернозный 1174,00 106,60 13,20 15,20 647,60
Примечание. В обр. 23 СаО—1,68%, MgO—0,2%. В таблице — л. п. п. — потери при прокаливании.

2. Более сложный и мощный процесс аналогичного преобразования 
бокситов наблюдается в западной стенке карьера V Нижнеашутского 
участка, расположенного в 9 км к юго-западу от г. Аркалык (фиг. 1). 
В красных бокситах палеоцена, в зоне их контакта с бокситами эоцена, 
сформировалась система ветвящихся жилообразных тел обеленных по
род, проникающих на глубину 5—8 м (фиг. 3). Вблизи контакта с эоце- 
новыми бокситами жилы имеют мощность 0,6—0,7 м, а ниже постепенно 
распадаются на более мелкие, мощностью до нескольких сантиметров. 
Крупные и мелкие жилки характеризуются близкой последовательностью 
распределения измененных пород различного типа. Палеоценовые крас
ные обломочно-бобовые бокситы, слагающие основную часть пласта, 
вблизи этих жил тускнеют, несколько разрыхляются и приобретают пят
нистую окраску. В микробобово-обломочном цементе появляются мно
гочисленные мелкие осветленные участки и прожилки, сложенные тон
кокристаллическим гиббситом и колломорфными выделениями слабо- 
раскристаллизованного гиббсит-железистого вещества. Непосредственно 
на контакте с обеленными породами в бобовых бокситах формируются 
многочисленные более крупные обеленные пятна и прожилки и участки 
интенсивного ожелезнения, и бокситы приобретают вид грубых брекчий 
пятнистой окраски (фиг. 4, а).

В составе пород, слагающих жилообразные тела, широко развиты 
обеленные бокситы трех типов (фиг. 4, а, б, 5, а). Вдоль внешнего кон
такта жил формируются светло-серые, зеленоватые или желтоватые 
очень плотные разновидности, в которых местами сохраняются отдель
ные бурые бобовины или группы бобовин. Эти породы образуют по краю 
тел тонкую оторочку мощностью от нескольких миллиметров до 2— 
3 см. При изучении шлифов в зеленоватых бокситах устанавливаются 
реликты первичных обломочно-бобовых структур. Контуры бобовин и 
обломков, замещенных пелитоморфным гиббситовым веществом, под
черкиваются точечными выделениями железистого материала. В основ
ной массе пород местами сохраняются и контуры микробобовин, хотя 
многие участки представлены однородным пелитоморфным веществом 
или колломорфными выделениями гиббсита.

Следующая зона жилы образована белыми или желтоватыми фар
форовидными бокситами, сложенными очень тонким изотропным зеле
новато-серым веществом (фиг. 4, 5, а). Очень редко в этих породах от
мечаются «тени» бобовин, контуры которых определяются точечными
2 2



Фиг. 4. Особенности строения жилообразного тела в преобразованных бокситах палео
ценового возраста (А — преобразование красных каменистых обломочно-бобовых бок
ситов; Б — интенсивное вторичное ожелезнение преобразованных пород жилообразных

тел)
1 —  боксит зоны  слабого  осветления —  красный облом очно-бобовы й; 2 — 3  —  бокситы  
зон ы  частичного обелен ия и переработки: 2  —  красный частично осветленны й, о б л о 
м оч н о-бобовой  структуры , 3  —  интенсивно-ож елезненны й; 4— 7 —  бокситы зоны полно
го  обелен и я  и переработки: 4 —  светло-зелены й ф арф оровидны й, 5 —  белый ф ар ф ор о
видны й, 6  —  белы й сахаровидны й, 7 —  оранж ево-красны й ф арф оровидны й; 8 — 9  —  бок 
ситы  зоны  вторичного ож елезн ен ия: 8  —  светло-лиловы й ф арф оровидны й, 9  —  красно

лиловы й брекчиевидны й; 1 0  —  м еста отбор а  и ном ера пр об
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Фиг. 5. Характер преобразования 
красного каменистого обломочно-бо

бового боксита
А — система ветвящихся прожилкой 
преобразованных бокситов; £  — рас
пределение типов преобразованных 
бокситов в прожилке: 1 — осветлен
ные красные обломочно-бобовые бок
ситы, 2 — ожелезненные бокситы на 
контакте с прожилками, 3 — зелено- 
вато-серые бокситы с реликтами бо- 
бовин, 4—белые фарфоровидные бок
ситы, 5— оранжевые полосчатые фар

форовидные бокситы

сгустками окислов железа. Наблюдаются многочисленные колломорф- 
ные выделения гиббситового вещества. В центральных частях крупных 
прожилков и жил мощностью более 3 см встречается третий тип обе
ленных бокситов — белых, сахаровидных, тонкопористых. Эти породы 
также сложены очень тонким пелитоморфным веществом и характери
зуются широким развитием колломорфного гиббсита.

Перечисленные разновидности преобразованных бокситов слагают 
основную часть жилообразных тел, причем две первые резко преобла
дают в тонких прожилках, а третья — в крупных. При сохранении отме
ченной зональности указанные разновидности отражают, вероятно, об
щую последовательность процесса преобразования обломочно-бобовых 
бокситов. В составе жилообразных тел в небольшом количестве разви
ты также породы иного типа, сформировавшиеся несомненно позже, по 
завершении основного процесса преобразования обломочно-бобовых бок
ситов. В Центральных частях крупных и мелких жил среди белых и 
зеленоватых бокситов отмечаются своеобразные фарфоровидные или 
глиноподобные оранжево-красные железистые бокситы, слагающие мел
кие прожилки (фиг. 4, а, 5, б) или выполняющие мелкие ветвящиеся 
трещинки. Отмеченные особенности, несомненно, свидетельствуют о вто- 
ричности оранжевых разностей.
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В нижних частях жилообразных тел процессы вторичного ожелезне- 
ния выражены значительно сильнее. Здесь образуются крупные непра
вильной формы «пятна» зонального строения, в которых преобразован
ные бокситы окрашены в лилово-красные цвета различной интенсив
ности. В этих породах как бы вновь проявляются первичные обломочно
бобовые структуры. Реликты бобовин и обломков, с трудом устанавли
ваемые в обеленных разностях, здесь вновь получают четкое выражение 
за счет более интенсивного ожелезнения цемента и периферийных ча
стей бобовин. Бобовины в таком цементе более светлые, сложены слабо- 
раскристаллизованным гиббситом. Местами железистый материал кон
центрируется в тонких ветвящихся трещинках, и породы приобретают 
брекчиевидное строение. Вторичность этих образований также не вызы
вает сомнений.

Химический и минеральный состав бокситов различного типа верх
ней и нижней части жильных тел приведен соответственно в табл. 2 и 3. 
Слабоизмененные бокситы, слагающие основную часть пласта, пред
ставлены высококачественными разностями с содержанием Si02 до 1% 
(обр. 8 а, 8 л). В зоне частичного пятнистого обеления, вблизи жилооб
разных тел, их качество существенно не меняется. В осветленных участ
ках содержание Fe20 3 падает до нескольких процентов и относительно 
возрастает содержание А120 3, а в ожелезненных участках содержание 
окислов железа возрастает до 25% и соответственно уменьшается со
держание А120 3. В целом содержание окислов алюминия и железа в 
породах этой зоны остается примерно постоянным, таким же, как и в 
исходных бокситах (табл. 2). Существенно не меняется в породах зоны 
содержание S i02, который присутствует здесь в основном в виде квар
ца, зерна которого нередко фиксируются в шлифах в основной массе 
бокситов. Характерно для этих пород некоторое уменьшение концентра
ций ТЮ2 (особенно в ожелезненных разностях), «избыток» воды, по
лучаемый при пересчете А120 3 на гиббсит, и появление гетита, что под
тверждается рентгеноструктурным анализом. В отличие от зоны частич
ного обеления полностью обеленные бокситы характеризуются почти 
полным выносом Fe20 3, увеличением концентраций А120 3 и также пони
женными содержаниями ТЮ2. Эти породы на 93—95% состоят из гибб- 
сита; в небольших количествах присутствуют гематит, каолинит и ми
нералы титана. В них постоянно отмечается небольшой избыток воды 
(при пересчете А120 3 на гиббсит), связанный, вероятно, с гелеморфны- 
ми выделениями глинозема.

В целом при формировании жилообразных тел наблюдается тот же 
процесс преобразования бокситов, что и в случае дайкообразного бок
ситового тела. Он сопровождается практически полным выносом из по
род Fe20 3 и увеличением концентраций А120 3. Максимальный привнос 
А120 3 ( д о  100—120 мг/см3) отмечается при образовании зеленоватых и 
белых фарфоровидных бокситов (образцы 8 е и 8 ж). Содержание S i02 
в породах остается примерно постоянным и крайне низким, т. е. каоли
низации за счет последующих процессов здесь не происходит. Более 
однозначно определяется поведение ТЮ2. В верхних частях жильных 
тел, как и в первом из рассмотренных случаев, отмечается уменьшение 
концентраций этого окисла до 2% (40 мг/см3) в белых сахаровидных 
бокситах и до 0,26% в оранжевых, относящихся к самым поздним обра
зованиям среди измененных пород (табл. 2, образцы 8 з и 8 и). В отли
чие от верхней части жильных тел, в нижней их части содержание ТЮ* 
в породах не уменьшается, а несколько увеличивается (табл. 3). Мак
симальные концентрации (70 мг/см3) отмечаются в белых фарфоровид
ных и сахаровидных бокситах, а также в их ожелезненных разностях 
(обр. 8 м).

3. Еще более интенсивно процесс вторичной гиббситизации обломоч
но-бобовых бокситов палеоцена выражен в северо-западной стенке IV 
Верхнеашутского участка. В палеоценовых бокситах вдоль субгоризон
тального контакта с эоценовыми образовалась непрерывная полоса 
преобразованных пород мощностью до 8—10 м, протягивающаяся по
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Химический состав бокситов в зонах жилообразного тела (V участок Нижнеашутского месторождения)
Таблица 2

 ̂№ Зона изменения Объемный Химический составi, вес.%/мг/см3
обр̂ ЗЦл вес, г/см3 AI.O, SiO, Fe2o , TiO, п. п. л. сумма

Минеральный состав

8а Слабого осветления Красный, обломочно-бобовый 2,38 52,96
1260,45

0,80
19,04

14,19
337,72

2,50
59,50

28,84
686,32

99,29 Гиббсит, гематит, Ан+рут. 
кварц

86 Красный, обломочно-бобовый, 
частично осветленный

2,36 49,66
1171,97

0,76
17,94

18,23
430,22

2,31
54,52

28,39
670,00

99,35 Гиббсит, гематит, Ан +pyi 
кварц

8 в Частичного обеления 
и переработки

Красный, обломочно-бобовый с 
мелкими белыми прожилками

2,30 52,22
1201,06

0,36
8,28

15,03
345,69

2,30
52,90

29,14
670,22

99,05 Гиббсит, гематит, гетит, 
Ан+рут, кварц

8 г Красный, обломочно-бобовый 
брекчиевидный

2,29 51,19
1172,25

0,64
14,66

14,84
339,83

2,34
53,58

29,30
670,09

99,49 Гиббсит, гематит, гетит, као
линит (до 1%) Ан+рут

8д Полного обеления и 
переработки

Красный, ожелезненный на кон
такте с жилой

2,43 45,85
1114,16

1,36
33,05

25,58
621,59

0,78
18,95

26,51
644,19

100,10 Гиббсит, гематит, гетит

8е Светло-зеленый фарфоровидный 2,24 61,31
1373,34

0,66
14,78

0,36
8,06

2,33
52,19

33,73
755,55

98,39 Гиббсит, гематит, Ан+рут, 
каолинит (1%)

8 ж Белый фарфоровидный 2,17 62,82
1363,19

0,88
19,09

0,56
12,15

2,32
50,34

32,69
709,37

99,27 Гиббсит, гематит, Ан+рут, 
каолинит (до 1%)

8 з Белый сахаровидный 2,00 62,74
1254,80

0,85
17,00

0,56
11,20

2,02
40,40

33,66
673,00

99,83 Гиббсит, гематит, Ан+рут, 
каолинит (до 1%)

8 и Вторичного ожелез- 
нения

Оранжево-красный фарфоровид
ный

Не опр. 51,96 1,86 11,71 0,26 34,12 100,09 Гематит, гетит:



Таблица 3
Химический состав преобразованных и интенсивно ожелезненных бокситов 
в зонах жилообразного тела (V участок Нижнеашутского месторождения)

«0 Химический состав, вес.% /мг/см’]
ZSт Зона изме- Тип каме- я 3 Минеральный
о.'g нения нистыХ

бокситов 2 U0) состав

£
«о о
SS А1,0. SiO. FetO, тю, п. п. п. сумма

•в Л Слабого ос- Красный об- 2,18 50,06 0,88 17,63 2,56 27,95 99,08 Гиббсит, ге
ветления ломочно-бо- 

бовый освет
ленный

1191,42 20,94 419,59 60,93 665,21 матит, Ан+ 
рут, кварц

$  М Полного Белый фар 1,88 60,96 0,56 2,32 3,17 32,89 99,84 Гиббсит, ге
обеления и форовидный 1347,22 12,37 51,27 70,06 726,87 матит
переработки и сахаровид

ный с про
жилками
красного

S  о Полной Светло-ли 2,04 61,64 0,74 1,96 3,15 32,69 100,18 Гиббсит,
переработки ловый фар 1146,50 13,76 36,46 58,60 608,03 гематит,

Ан+рут,и вторич форовидный
ного оже кварц

S  п лезнения Красно-ли 2,10 53,71 0,50 13,07 3,17 29,35 99,90
ловый брек 1095,68 10,20 266,62 64,67 598,74
чиевидный

стенке карьера на 30—40 м (фиг. 6). Палеоценовые бокситы, обнажаю
щиеся в нижней части стенки, представлены красными каменистыми 
обломочно-бобовыми разностями, в цементе которых отмечаются мел
кие осветленные участки и тонкие прожилки белого гиббсита. Верхняя 
же часть бокситового пласта представлена в целом теми же типами, что 
и в жилообразных телах V Нижнеашутского участка, слагающими там 
три зоны. Выше контакта красных и обеленных пород формируется: 
1 — маломощная (20—30 см) зона частичного обеления обломочно-бо
бовых бокситов, в которых отмечаются крупные пятна, полосы и про
жилки осветленных и относительно ожелезненных разностей; 2 — мощ
ная, до 3—4 м, зона полного обеления и переработки, представленная 
светлыми, зеленоватыми, желтоватыми и розоватыми плотными, иногда 
кавернозными бокситами, в которых сохраняются отдельные бурые бо- 
бовины, группы бобовин или менее четкие реликты первичных структур 
породы. Эти породы по внешнему виду сходны с зеленоватым бокситом 
периферийных частей жилообразных тел; 3 — зона полного обеления и 
вторичного ожелезнения и каолинизации, представленная светлыми (бе
лыми, розоватыми и желтоватыми) фарфоровидными, сахаровидными и 
глиноподобными бокситами, полностью потерявшими первичную обло
мочно-бобовую структуру. Эти породы аналогичны бокситам централь
ных частей мощных жил, но здесь шире представлены глиноподобные и 
вторично ожелезненные разности.

По вещественному составу бокситы этих зон аналогичны развитым 
в жилообразных телах (табл. 4). Зона частичного обеления также ха
рактеризуется крайне неравномерным распределением в породах желе
за, которое связано здесь в гематит и гетит. В обеленных участках по
род окислы железа составляют несколько процентов, а в ожелезнен
ных— 20—30%, в связи с чем существенно меняется роль и других ком
понентов. В целом же содержания окислов Fe, А1 и Ti остаются здесь 
примерно такими же, как и в исходных осветленных бокситах. Зона 
полного обеления, представленная главным образом зеленоватыми бок
ситами, сохранившими реликты первичных обломочно-бобовых структур, 
характеризуется почти полным выносом окислов железа, частичным — 
кремнезема и повышением концентрации глинозема. Как и в нижних 
частях жилообразных тел, здесь несколько увеличивается (до 4—5%)
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Фиг. 6. Геологический разрез IV Верхнеашутского участка (северо-западная стенка)
1—4 — подстилающий комплекс: 1 — глины коры выветривания, 2 — глина каолинитовая обломоч
ной структуры, 3 — глина бокситовая обломочно-бобовой структуры, 4 — боксит каменистый 
обломочно-бобовой структуры, железистый, слабоизмененный; 5 — зона частичного обеления — 
красные пятнистые бокситы; 6—7— зона полного обеления и переработки: 6 — бокситы белые, фар
форовидные, зеленовато-серые с реликтовой обломочно-бобовой структурой; 7— бокситы белые 
сахаровидные; 8—9 — зона полного обеления и вторичного ожелезнения и каолинизации: 8 — 
прослои ожелезненного боксита; 9 — конкреции гиббсита; 10— перекрывающий комплекс эоцена: 

бокситы буро-красные, рыхлые, конгломератовидные; 11 — места отбора и номера проб



Химический состав преобразованных бокситов палеоцена по зоном на контакте с эоценовыми бокситами (IV участок Верхнеашутского месторождения)

Таблица 4

№ Зона изменения и Тип каменистых бокситов
объемный

Химический состав , вес. % ,/м г/см*

образца комплексы пород вес 
г /см*

А1,Ов SiO* Fe,Os ТЮ, п. п. п. сумма

49 Красный железистый, обломочно-бобо
вый, с фарфоровидным цементом

2,20 44,83
986,26

0,78
17,16

21,64
476,08

2,98
65,56

27,84
612,48

98,07

48 Перекрывающий комплекс Красный пористый, обломочно-слабо- 
осветленный

2,12 45,26
959,51

1,41
29,89

17,25
365,70

2,89
61,27

28,51
604,41

95,40

13 Красный пористый, осветленный 1,82 59,90
1090,18

1,00
18,20

2,52
45,86

3,62
65,88

32,20
586,04

99,24

12 Зона полного обеления 
и вторичного ожелез- 
нения и каолинизации

Белый с красными пятнами, глино
подобный каолинизированный

1,95 51,49
1004,05

6,24
121,68

5,45
106,27

1,59
31,00

30,12
587,34

94,89

11 Белый, с розовыми пятнами, фарфо
ровидный, глиноподобный

1,70 59,64
1013,88

2,89
49,13

2,27
38,59

1,58
28,86

32,11
545,87

98,49

10 Светло-розовый аргиллитоподобный с 
бурыми пятнами

1,71 62,46
1068,01

0,69
11,79

2,57
43,95

1,59
27,19

33,21
567,89

100,52

9 Розово-желтый фарфоровидный 1,75 60,56
1059,80

0,88
15,40

1,36
23,80

3,98
69,65

32,77
573,471 s

99,55



со
о

№
образца

Зона изменения и 
комплексы пород Тип каменистых бокситов

Объемный
вес,

г/сма

7 Полного обелениям пере
работки

Белый, зеленоватый фарфоровидный 
с реликтами бобовин 1,87

6

5

4 Частичного обеления

Розово-желтый пелитоморфный с ре
ликтами бобовин |  37

Желто-зеленый фарфоровидный с ре
ликтами бобовин 2,07

Красный, пятнами розовый, обломочно
бобовый 1,99

3

2

Красный, с полюсами и пятнами ос
ветления, обломочно-бобовый 2,31

Подстилающий комплекс Красно-бурый, обломочно-бобовый
2,61

Таблица 4 (продолжение)

Химический состав, вес.%/мг/см3

■ЗМ.О, SiO, F e ,o , тю, ц. п. п. сумма

59,05
1104,23

1,32
24,68

1,77
33,09

5,01
93,68

32,43
606,44

99,58

54,19
1013,35

2,22
41,51

4,24
79,28

3,51
65,63

732,81
613,54

96,97

59,43
1230,20

1,29
26,70

2 ,0 2
41,81

3,98
82,38

32,89
680,82

99,61

54,46
1083,75

2,67
53,13

9,40
187,06

3,67
73,03

29,91
595,21

100,11

44,44
1026,56

2,78
64,22

21,67
500,57

2,96
68,37

25,52
589,51

97,37

41,87
1092,80

2,24
58,46

28,44
742,28

2,73
71,25

24,45
638,14

99,73



содержание Ti02. Обеленные и полностью преобразованные бокситы 
третьей зоны полного обеления и вторичного ожелезнения характеризу
ются почти полным выносом Fe20 3, уменьшением концентраций Si02 и 
уменьшением содержаний ТЮ2. Падает по сравнению с предыдущей зо
ной и содержание А120 3, а в отдельных прослоях бокситов резко воз
растает содержание кремнезема и окислов железа (обр. 12).

В отличие от рассмотренных ранее случаев в этом обнажении зна
чительно большую роль играют породы, претерпевшие последующие 
ожелезнение и каолинизацию. Для бокситов весьма характерны вторич
ные обломочно-бобовые или брекчиевидные структуры (как в нижних 
частях жилообразных тел), а для каолинизированных разностей, разви
тых в третьей зоне,— формирование серии субгоризонтальных или сла
бонаклонных полос равномерно ожелезненных бокситов, которые как 
бы подчеркивают положение каких-то промежуточных временных уров
ней грунтовых вод, возникших в толще обеленных пород позже при опу
скании территории. В пределах этих полос мощностью от 5 до 25 см 
породы приобретают розовую или красную окраску, иногда образуются 
вторичные брекчиевидные или бобовые структуры, а местами в них фор
мируются тонкие (1—2 см) протяженные линзы плотных глиноземистых 
железняков с содержанием F e ^  до 50%; А120 3— 27—28%; Si02— 2— 
3%; ТЮ2— 1,5% (фиг. 6, обр. 33). Белые бокситы, сохранившиеся меж
ду ожелезненными прослоями, представлены высококачественными фар
форовидными или глиноподобными, каолинизированными разностями, 
содержание кремнезема в которых возрастает иногда до 17—18%. Вто
ричная каолинизация бокситов сопровождалась, вероятно, перераспре
делением глинозема и образованием (особенно часто на контакте с 
ожелезненными бокситами) крупных конкреций зеленоватого гиббсита, 
имеющих овальную форму и концентрическое строение. Конкреции диа
метром до 5 см образуют пунктирные прослои, а местами смыкаются, 
образуя линзы гиббситовой породы мощностью до 10—15 см (фиг. 6, 
обр. 25). Состав этих конкреций, %: А120 3— 61,95; S i02— 2,29; Fe20 3— 
0,61, FeO — 0,25; Ti02—0,25; п. п. п.— 35,11. Они содержат явный избы
ток воды (при пересчете А120 3 на гиббсит), так же как и в других обе
ленных разностях бокситов с развитием колломорфных выделений гибб
сита. Характерно для каолинизированных бокситов также появление в 
небольших количествах диаспора (по данным рентгеноструктурного 
анализа).

Таким образом, во всех трех рассмотренных случаях вторичная гибб- 
ситизация красных обломочно-бобовых бокситов связана с одинаковой 
геологической ситуацией и схожей в целом направленностью процессов 
их преобразования. Она развивается при перекрытии уже сформирован
ных каменистых бокситов новым бокситовым горизонтом и проникнове
нием пластовых вод по зонам трещиноватости в бокситовый пласт ниж
него горизонта. Именно с этими водами, фильтрующимися вниз по скло
ну через делювиальные бокситовые осадки эоцена и проникающими в 
палеоценовый пласт, можно связывать столь существенное обогащение 
глиноземом. Его концентрация в зеленоватых и белых фарфоровидных 
разностях бокситов, составляющих основную часть преобразованных 
пород, возрастает на 100—200 мг/см3, при уменьшении объемного веса 
этих бокситов на 0,4—0,6 г/см3 по сравнению с исходными.

С водами из эоценовых бокситовых осадков и изменениями их пара
метров следует связывать и остальные особенности преобразования па
леоценовых бокситов. В пределах маломощного пласта рыхлых эоцено
вых осадков близповерхностные грунтовые воды, стекающие вниз по 
склону, были несомненно в достаточной мере обогащены кислородом. На 
это указывает состав эоценовых бокситов, содержащих в больших коли
чествах окислы Fe3+ (табл. 4, обр. 47, 48).

Лишь в нижней части пласта эоценовых бокситов, где отмечается их 
обеление и вынос окислов железа (обр. 13), формируются восстанови
тельные обстановки, что можно связывать с уменьшением скорости 
фильтрации вод и разложением органического вещества. Подобная или
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еще меньшая скорость фильтрации имела место в зонах трещиноватости 
в подстилающих каменистых палеоценовых бокситах, при этом места
ми воды становились застойными, с чем связано дальнейшее увеличе
ние их восстановительного потенциала. Именно это обеспечивало вынос 
из преобразующихся бокситов палеоцена окислов железа и титана. Пол
ностью обеленные бокситы характеризуются практически полным вы
носом железа и, несомненно, являются образованиями устойчивых вос
становительных обстановок. Это относится ко всем зонам обеленных 
пород, хотя в их периферийных частях, где в зеленоватых бокситах со
храняются отдельные бурые бобовины, процесс восстановления и вы
носа железа не завершился или был менее интенсивным. В зонах час
тичного обеления пород на контакте с красными каменистыми исходны
ми бокситами в целом не отмечается выноса железа, хотя оно и приоб
ретает определенную подвижность. Здесь, вероятно, лишь периодически 
возникали восстановительные обстановки, способствующие перераспре
делению окислов железа. Обеление одних участков сопровождалось 
ожелезнением других. Характерно для переходной зоны между пол
ностью обеленными и красными исходными бокситами присутствие в 
заметных количествах водных окислов железа (гетита), которые, веро
ятно, можно рассматривать как промежуточные формы, образующиеся 
при преобразовании гематита в растворимые окислы Fe2+ (табл. 2, об
разцы 8 в, 8 г, 8 д).

Подвижность титана в рассматриваемом процессе выражена не так 
четко и, главное, изменение его концентраций не всегда согласуется с 
особенностями перераспределения в измененных бокситах окислов алю
миния и железа. Как в жилообразных телах, так и при фронтальном 
преобразовании обломочно-бобовых бокситов отмечается уменьшение 
концентраций окислов титана в верхних частях разреза, вблизи контак
та с эоценовыми бокситами, причем главным образом в белых сахаро
видных разностях. Концентрации ТЮ2 в этих породах составляют от 
12—15 до 40—50 мг/см3, т. е. в 2—3 раза меньшие, чем в исходных по
родах (табл. 1,3). Накопление двуокиси титана до концентраций боль
ших, чем в исходных бокситах (до 80—90 мг/см3), отмечается в поро
дах в нижних частях этих тел, причем как в красных слабоизмененных, 
так и в полностью обеленных и переработанных бокситах, в том числе 
в тех же белых сахаровидных и фарфоровидных разностях. В связи с 
этим процесс перераспределения двуокиси титана можно рассматривать 
как несколько более поздний, относящийся к заключительной фазе пре
образования палеоценовых бокситов, и связывать с возникновением на 
этой заключительной стадии сильновосстановительных обстановок [5, 
6, 12].

Как следует из данных, приведенных в таблицах (1, 2, 3), кремнезем 
в этом процессе наименее подвижен. Лишь в случае фронтального пре
образования обломочно-бобовых бокситов отмечается уменьшение его 
концентраций до 10—15 мг/см3 по сравнению с 50—60 мг/см3 в исход
ных бокситах. Характерно также, что если в исходных бокситах крем
незем представлен кварцем, зерна которого, корродированные гиббси- 
том, часто наблюдаются в шлифах, то в обеленных породах развит толь
ко каолинит, устанавливаемый по данным рентгеноструктурного ана
лиза.

Таким образом, процесс эпигенетической переработки обломочно-бо
бовых бокситов, наблюдаемый при их перекрытии новым, более моло
дым по возрасту горизонтом бокситов, сопровождается прежде всего 
интенсивным выносом из пород окислов железа и привносом глинозема. 
Особенности миграции и перераспределения в породах этих двух окис
лов и определяют основные особенности и зональность строения преоб
разованных участков красных обломочно-бобовых бокситов. Этот про
цесс сопровождается также замещением кварца каолинитом, иногда ча
стичным выносом кремнезема, а его заключительная стадия, связанная 
с возникновением в отдельных локальных участках сильновосстанови
тельных обстановок,— с перераспределением титана.
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Приведенные данные свидетельствуют также об обогащении вод, 
фильтрующихся через верхний пласт рыхлых бокситов, окислами алю
миния и возможности обогащения за их счет глиноземом подстилающих 
пород. Подобный процесс в иных геологических ситуациях отмечался и 
ранее [3, 7, 13, 14, 17]. Данные по Аркалыкскому району свидетельству
ют, что в определенных обстановках он может проявиться в широком 
масштабе, существенно влияя на качество руд месторождений. Подоб
ный процесс может быть весьма характерен прежде всего для много
пластовых месторождений, разновозрастные горизонты бокситов кото
рых на склонах депрессий перекрывают друг друга с размывом.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 2, 1 9 8 3

УДК 553.495:553.9

ТИПЫ ОРГАНИЧЕСКОГО ВЕЩЕСТВА И ИХ РОЛЬ 
В ФОРМИРОВАНИИ СТРАТИФОРМНЫХ УРАНОВЫХ РУД

ГОЛЕВА Р . В., УСПЕНСКИЙ В. А.

На стратиформном урановом рудопроявлении в осадочных породах 
встречены значительные количества органического вещества (ОВ) разных 
морфологических и генетических типов. Урановая минерализация простран
ственно ассоциирует с ОВ двух рудоносных горизонтов, сложенных оса
дочными породами фации крупных озер и фации сухих дельт. В статье 
изложены результаты исследования ОВ и выяснена его роль в концентра
ции урановорудных образований этих горизонтов.

Стратиформное урановое рудопроявление локализовано в породах 
осадочного чехла крупного прогиба с каледонским складчатым основа
нием. Геологические образования района образуют два структурных 
этажа. Нижний — глубокометаморфизованные и дислоцированные по
роды протерозойских и кембрийских формаций, прорванные разновоз
растными (от верхнепротерозойских до триасовых) интрузивными ком
плексами различного состава. Породы нижнего структурного этажа об
разуют фундамент прогиба со сложным блоковым строением. Верхний 
этаж представляет собой чехол прогиба. Он состоит из двух ярусов: ниж
не-среднедевонской вулканогенно-осадочной толщи (нижний ярус) и 
верхнепалеозойской терригенно-осадочной (верхний ярус).

Ураноносные стратиформные рудные залежи приурочены к пестро
цветным терригенно-осадочным породам верхнего яруса. Рудные тела 
согласны с вмещающими породами и связаны с несколькими горизонта
ми континентальных осадков, расположенными на разных стратиграфи
ческих уровнях. Продуктивны два горизонта. Наиболее выдержанным 
рудоносным горизонтом является «озерный». В нем руды связаны с оса
дочными породами фации крупного озера. Второй оруденелый гори
зонт— «аллювиальный» — располагается стратиграфически выше «озер
ного». Его руды приурочены к линзам аллювиальных отложений фации 
сухих дельт.

Урановая минерализация в «озерном» горизонте связана с пачкой 
пород в виде тонкого переслаивания алевропелитов с алевропесчаника- 
ми, а в «аллювиальном» — тяготеет к русловым и озерно-старичным от
ложениям. Оруденение «озерного» горизонта относительно выдержано 
по простиранию и мощности. Урановые минералы тонкодисперсны, за
мещают цемент пелитовой породы. Это сложная смесь окисно-сйликат- 
ного состава, в которой установлены коффинит и настуран в парагене
зисе с диарсенидом железа — леллингитом и самородным свинцом [2].

Рудные линзы «аллювиального» горизонта не выдержаны по мощно
сти и простиранию, расположены кулисообразно друг над другом. Вме
щающие породы более грубозернисты — это мелкие гравелиты, песчани
ки, алевропесчаники и алевролиты. Распределение рудных минералов 
контролируется текстурными особенностями вмещающих пород. Они 
выполняют сеть мелких послойных и секущих прожилков протяжен
ностью несколько миллиметров и выделяются в виде неравномерной 
вкрапленности в цементе. Руды сложены коффинитом, настураном, а 
также урано-титано-силикатными соединениями, точнее не диагностиро
ванными, в парагенезисе с сульфидами Fe и Мо (пирит, марказит, мо
либденит). Руды обоих горизонтов приурочены к сероцветным породам 
восстановительной геохимической фации. Вмещающие породы имеют 
серые, зеленовато-серые до темно-серых, а оруденелые даже до черных,*
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окраски и содержат закисного Fe до 3,45%, что в 2 раза превышает со- 
держание окисного (1,63%).

Красноцветные разности пород осадочной толщи окислительных и 
слабоокислительных геохимических фаций практически неураноносны и 
лишены ОВ, тогда как рудовмещающие сероцветные горизонты, напро
тив, резко им обогащены.

В зависимости от фациальной принадлежности вмещающих осадоч
ных пород ОВ «озерного» и «аллювиального» горизонтов различается 
по типу и соответственно роли и месту в процессе уранообразования 
(табл. 1). Среднее содержание ОВ в рудах «озерного» горизонта состав
ляет по данным 59 анализов 0,45%. Максимальное содержание в от
дельных образцах достигает 4,4%. ОВ в породах этого горизонта наблю
дается под микроскопом в виде двух разновидностей. Первая — округ
лые сферические выделения в порах алевропесчаников размером 0,1— 
0,3 мм. Они ассоциируют с ураново
рудными выделениями халькопири
том, пирротином, лёллингитом и 
иногда замещаются ими, а также 
часто рассеяны в зернах доломита.
Вторая разновидность ОВ — обособ
ленные выделения сложной формы 
в песчанистых слойках и в цементе 
пород размером 0,5—1 мм. Эти вы
деления не наблюдаются в сраста
ниях с рудными и породообразую
щими минералами.

Бесструктурное ОВ из пород 
«озерного» горизонта имеет черный 
цвет, черта — темно-коричневая, 
блеск несильный, твердость по шка
ле Мооса 2—3. К сожалению, на приборе ПМТ-3 твердость определить 
не удается из-за оплывания отпечатка; отражательная способность, из
меренная на приборе ПООС-1, равна 7,76—8,20; плотность >1,5 из-за 
большого количества минеральных примесей. В проходящем свете ОВ 
иногда просвечивает красновато-бурым цветом, в отраженном свете — 
серое, в ультрафиолетовых лучах не люминесцирует; в хлороформе су
щественно растворяется (>5% ), цвет раствора темно-коричневый; ка
пиллярная вытяжка люминесцирует коричневым цветом, в 2%-ном рас- 
створе щелочи не растворяется. Химическому анализу подвергнута свод
ная проба ОВ из разных интервалов рудоносного «озерного» горизонта 
(табл. 2).

Проба сильно загрязнена минеральными примесями, из-за чего не
которые методы исследования дают ненадежные результаты. Содержа
ние чистого ОВ в пробе (горючая масса) составляет всего 48,94%, ко
личество общей S невелико — 1,18%, U в пробе 0,006%.

При нагревании в стеклянной трубке [1] выделяется 3,6% дегтя 
(в пересчете на горючую массу) и 6,5% воды с нейтральной реакцией. 
Выход порошкообразного кокса составляет 76,5%.

Элементный анализ проведен полумикрометодом. Содержание угле
рода в горючей массе 67,04, водорода 3,90%, гетероэлементов (представ
лены в основном кислородом) 29,06%. Величина степени окисленности 
(сО) подсчитана из данных элементного анализа по формуле:

г П  V e ( 0 + S  +  N)r - H r 
7 з С г

она изменяется в пределах от —1 для самой восстановленной формы 
углерода, метана, СН4— до +1 для самой окисленной формы углеро
д а — С02. ОВ из пород «озерного» горизонта весьма сильно окислено, 
сО =  —0,01, отношение С/Н=17,2, C/0 +  S +  N = 2,3.

На фиг. 1 представлены инфракрасные спектры образцов ОВ, полу
ченные Б. П. Солнцевым, из озерных отложений (прибор UR-20,
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Фиг. 1. Спектрограммы ОВ 
1 — малоокисленных (обр. 541, 554, 573, 
582, 557, 827); 2 — окисленных, наибо
лее измененных (обр. 553, 919, 751) в 
«аллювиальном» горизонте; 3 — ОВ 

«озерного» горизонта (обр. 679)
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Типы ОВ и его роль в урановом рудообразовании в зависимости

Продуктивный
горизонт

Фация
осадочный

пород
Состав вмещающих 

пород
Содержание 

ОВ, % , Форма рудных тел

•-------------------

«Аллювиаль- Сухих Мелкозернистые гравели- 0,3* Стратиформные невы
ный» дельт ты, песчаники, алевропес- 

чаники, алевролиты

о1<мо держанные по мощности 
и простиранию ленты, 
линзы, кулисообразные в 
плане и разрезе, часто 
серповидной формы в 
плане

«Озерный» Крупного
озера

Пелиты, алевропелиты, 
алевролиты

0,45
*0,001-4 ,4

Стратиформные изо- 
метричные линзы

* В числителе—среднее содержание, в знаменателе—пределы коЛе5ания содержания ОВ.

К. Цейсс — Иена). ОВ в основном характеризуется полосами замещен
ных ароматических колец (750, 820, 880, 1600 см-1) с метильными (СН3) 
и метиленовыми (СН2) группами (1390, 1460, 2860, 2920—2960 см-1). 
Кислород присутствует в форме групп С—О (широкая полоса с макси
мумом 1300 см-1) и карбонильных групп С = 0  (полоса 1790 см-1)* За
тушевывающая ИК-спектр минеральная часть состоит из карбонатов и 
полевых шпатов.

Рентгенографическое изучение, проведенное Л. И. Баландиной на 
дифрактометре УРС-50М (фиг. 2), показывает присутствие карбонизо- 
ванного ОВ — галло в области межплоскостных расстояний с 3,6 А.

ОВ данной пробы на основании результатов минералогического, хи
мического, рентгеноструктурного анализов и ИК-спектроскопии с уче
том геологических условий залегания отнесено к разряду окисленных 
низших керитов, т. е. к образованиям битумного ряда. Название «окси- 
керит» предполагает окисление в гипергенных условиях и поэтому для 
данных условий не очень уместно.

В рудах «озерного» горизонта ОВ активно участвует в процессах 
диагенетического и эпигенетического минералообразования. Ранняя 
окислительная стадия диагенеза в породах «озерного» горизонта зату
шевана поздними процессами, и о ее существовании можно судить по 
наблюдаемым реликтам ходов илоедов. Вторая — восстановительная 
стадия диагенеза представлена сульфидами (пирит, марказит, пирро
тин). Здесь ОВ присутствует в срастаниях с пирротином. Далее в сле
дующую стадию диагенетического перераспределения вещества разви
вается арсенидно-урановорудный парагенезис (коффинит +  леллингит), 
который разрушает раннедиагенетический пирит и накладывается на 
битумы. Органическое вещество в рудную стадию диагенеза активно 
перераспределяется. Его можно наблюдать в срастаниях с халькопири
том и второй генерацией леллингита, а также в рассеянном состоянии в 
доломите, который выделяется позже урановорудной минерализации. 
И наконец, тонкораспыленное ОВ выделяется в эпигенетических очень 
тонких прожилках доломита, барита, анальцима и в переотложенных в 
них сульфидах, леллингите и настуране.

Среднее содержание ОВ в рудах «аллювиального» горизонта состав
ляет 0,3% с небольшими колебаниями (0,2—0,4%). ОВ из пород разно
го литологического состава представлено углефицированными расти
тельными остатками разного размера и разной степени изменения, при
уроченными к породам руслового аллювия и старично-озерных отложе-
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Таблица 1
от фаций вмещаю щих осадочных пород

Тип ОВ
Состав и тип урано

вой и сопутствующей 
минерализации

Уран в 
ОВ, %

В займ оотношения 
урановых 

минералов и ОВ

Обломки углефициро- 
ванных витренизирован- 
ных растительных остат
ков размером до несколь
ких сантиметров

Коффинит, настуран, 
урано-титано-силикаты в 
парагенезисе с сульфида
ми Fe и Мо

0 ,1 3 - 0 ,9 9 ОВ в осадках, насы
щаясь урановыми мине
ралами, обогащалось О. 
Основные минералы ура
на, возникшие на стадии 
эпигенеза, в связи с уг- 
лефицированными остат
ками не наблюдаются

Органические образова
ния, тонко рассеянные в 
осадках в виде самостоя
тельных выделений, про
жилков, а также в срас- 
тании с сульфидами и 
доломитом

Тонкодисперсная коф- 
финит-настурановая 
смесь со сложными фа
зовыми взаимоперехода- 
ми в парагенезисе с халь
копиритом, леллингитом 
и самородным РЬ.

0 ,006— 1,0 Бесструктурное ОВ ак
тивно участвует в про
цессах диагенеза, эпиге
неза и уранообразования. 
Отмечено пострудное пе
рераспределение ОВ

ний. По обрывкам ОВ развиваются пирит, марказит. Урановые мине
ралы «аллювиального» горизонта пространственно связаны с линзами, 
обогащенными витренизированным ОВ, хотя в непосредственных сраста
ниях с ним не наблюдались.

Углефицированные растительные остатки черные, с черной чертой, 
блестящие или полублестящие, иногда с поверхности матовые, твердость 
по шкале Мооса 2—3, отражательная способность равна 8,3, в прохо
дящем свете непрозрачны, в отраженном свете серые и светло-серые, в 
ультрафиолетовых лучах не люминесцируют.

Часть ОВ растворяется в хлороформе в количестве 0,5—2,0%. Экс
тракт представлен смолистой коричневой массой с оранжево-коричневой 
люминесценцией в ультрафиолетовом свете. Как правило, растительные 
остатки не растворяются в 2%-ном растворе щелочи, небольшая раство-

Таблица 2
Х арактеристика органического вещ ества пород «озерного» и «аллювиального»

горизонтов

и II I II
Характеристика Характеристика

пробы в исходной пробе пробы в горючей 
массе

Уран, % 0 ,0 0 6 0 ,1 9 Углерод, Сг, % 6 7 ,0 4 8 0 ,7 1
Растворимая в хло

роформе часть,
%

Цвет ее

5 ,0 1 ,2 Водород, Нг, % 3 ,9 0 4 ,7 0

Темно-ко От темно-желтого Г етероэлементы 2 9 ,0 6 1 4 ,5 9
ричневый до коричневого (0 + S + N )r , %

- 0 , 0 1Цвет люминесцен Коричневый От оранжевого до Степень окислен- — 0 ,1 1
ции коричневого ности, сО

Реакция с NaOH Нет Иногда слабая С/Н 1 7 ,2 1 7 ,2
Влага, % 1 ,2 6 3 ,4 9 C /0+ S + N 2 ,3 5 ,5
Зола, % 4 9 ,8 0 1 4 ,2 8 Газ, Гг, % 1 3 ,4 1 4 ,4
Сера общая, % 1 ,1 8 4 ,0 0 Вода, Н2Ог, % 6 ,5 7 ,7
Углерод, % 3 2 ,8 1 6 6 ,3 7 Деготь, Дг, % 3 ,6 1 1 ,3
Водород, % 1 ,9 0 3 ,8 8 Кокс, Кг, % 7 6 ,5 66,6
Горючая масса, % 4 8 ,9 4 8 2 ,2 3 Характер кокса Поро Иногда

шок спекший
ся

* I—объединенная проба пород «озерного» горизонта, II—объединенная проба из 13 образцов по
род «аллювиального» горизонта.
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римость за счет вторичных гуминовых кислот наблюдается лишь у силь
но измененных образцов с повышенными содержаниями U. Эти же об
разцы имеют повышенную гигроскопическую влажность. Растительные 
остатки нередко включают минералы вмещающих пород, из-за чего на
блюдается их повышенная зольность (до 20%). Содержание U в расти
тельных остатках неравномерно и колеблется от тысячных долей 
до 1 %.

Результаты элементного анализа ОВ 13 проб из «аллювиального» 
горизонта представлены в табл. 3. По химическому составу образцы 
идентичны и основные параметры колеблются в небольших пределах.

Фиг. 2. Дифрактограммы ОВ
1— низший керит «озерного» горизонта (обр. 679), 2 — карбонизованные растительные 
остатки «аллювиального» горизонта (обр. 554, 582, 537, 541, 573), 3— сильно окислен
ное ОВ (обр. 751), 4 — менее окисленное ОВ (обр. 553, 827). 1 — пирит, 2 — кальцит, 

3 — доломит, 4 — плагиоклаз, 5 — кварц

Содержание С составляет 78,2—82,8%, Н — 4,0—5,4%, гетероэлементов 
(0  + S +  N )— 12,8—16,4%. Величина степени окисленности колеблется 
от —0,08 до —0,13. При сухой перегонке выделяется около 5% дегтя и
6—9% пирогенной воды. Выход порошкообразного кокса составляет 70— 
77%. Две пробы с наименьшим содержанием урана (0,002%), и в связи 
с этим наименее измененные имеют содержание дегтя около 20% и дают 
спекшийся, сплавленный и вспученный королек кокса. Как известно, 
спекаемость является очень чувствительным параметром на процессы 
изменения углистого вещества. Так, при воздействии даже незначитель
ного окисления спекаемость утрачивается в первую очередь, тогда как 
другие методы еще не устанавливают изменения состава углистого ве
щества.

Таким образом, вещество этих двух образцов можно считать наиме
нее измененным, по химическому составу оно соответствует маркам 
углей «газовый» или «жирный».

На фиг. 3 представлены результаты элементного анализа в коорди
натах: степень окисленности — содержание углерода. Все образцы не
значительно отличаются по степени карбонизации, более разнятся по
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степени окисленности. Наименее карбонизованные образцы (в пределах 
данной серии) — это безрудные образцы 553 и 541. По сравнению с ними 
степень карбонизации других образцов незначительно повышена. На 
многих образцах сказывается изменение за счет окисления (движение в 
левую сторону на диаграмме). Сильно окисленным является наиболее 
ураноносный образец 751.

Взаимоотношение некоторых параметров органического вещества с 
U представлено на фиг. 4. По мере повышения содержаний U наблюда-

Таблица 3
Химический состав органического вещ ества пород «аллювиального» горизонта

№ образца

В исходной пробе

Уран, %

растворимая часть
реакция 
с NaOH влага, % зола, %количество,

%
цвет Люмине

сценции

751-1 0,99 1,5 Оранжевый Мало 7,83 12,97
919 0,28 0,5 То же Следы 5,92 12,01
557 0,25 1,2 Светло-коричневый Нет 2,69 9,93
589 0,23 0,8 » » 3,09 20,34

751-2 0,22 1,0 » » 3,93 17,39
666 0,13 1,5 » » 3,09 19,72
582 0,094 2,0 » » 2,72 11,90
573 0,091 0,5 « » 2,65 17,76

751-3 0,080 Не обн. » » 3,71 18,50
554 0,029 0,6 » » 2,87 13,36
827 0,018 0,8 Коричневый » 3,11 16,19
553 0,002 3,0 » » 1,36 10,98
541 0,002 1,5 » » 2,50 4,58

Среднее 0,19 1,2 — — 3,49 14,28

№ образца

В горючей массе

углерод, % водород, % ( 0 + S + N ) r степень
окис'ленности с/н C /O + S + N

751-1 79,81 4,18 1,601 —0,08 19,1 5,0
919 82,13 4,46 13,41 — 0 ,1 0 18,4 6,1
557 81,92 5,23 12,84 —0,13 15,6 6,3
589 81,50 4,62 13,88 — 0 ,1 1 17,6 5,9
751-2 79,15 4,75 16,10 — 0 ,1 0 16,7 4,9
666 82,22 4,70 13,08 — 0 ,1 1 17,5 6,3
582 80,92 4,81 14,27 —0,07 16,7 5,7
573 80,26 4,51 15,23 — 0 ,1 0 17,8 5,3
751-3 80,00 4,05 15,95 —0,08 19,7 5,0
554 81,42 4,51 14,07 — 0 ,1 0 18,0 5,8
827 82,11 4,38 13,51 — 0 ,1 0 18,7 6 Л
553 78,21 5,40 16,39 —0,13 14,5 4,8
541 79,59 5,52 14,89 —0,14 14,4 5,3

Среднее 80,71 4,70 14,59 — 0 ,1 1 17,2 5,5

стся закономерное увеличение величины степени окисленности образцов, 
а также гигроскопической влаги за счет увеличения свободной поверх
ности при окислении. При этом происходит снижение количества Н и С 
за счет присоединения О. В процессе взаимодействия OB с U вначале 
происходит поверхностное присоединение кислорода и дальнейшее его 
усвоение органической массой с вклиниванием в структуру в виде мо- 
стиковых связей. В некоторых случаях появляются вещества, раствори
мые в щелочных растворах,— вторичные гуминовые кислоты. Дальше 
процесс для исследованных образцов не идет.

Поскольку на обсуждаемых диаграммах (фиг. 3, 4) приведены ре
зультаты исследования образца керитоподобного вещества из пород
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«озерного» горизонта, необходимо еще раз подчеркнуть его отличие от 
растительных остатков «аллювиального» горизонта.

Результаты ИК-спектроскопии ОВ «аллювиального» горизонта пред
ставлены на фиг. 1. Для отдельных образцов ИК-спектры отличаются 
друг от друга относительной интенсивностью полос поглощения, что со
ответствует различному относительному содержанию структурных групп.

Фиг. 3. Классификационная диаграмма ОВ 
в координатах: степень окисления (сО) — 
содержание углерода (Сг) (по данным 

табл. 3)
I — образцы растительных остатков «аллю
виального» горизонта, 2 — образец керита 

«озерного» горизонта

Фиг. 4. Соотношение между компонентами 
и степенью окисленности ОВ и содержани
ем урана. (Условные обозначения см. на 

фиг. 3)
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Смещение этих полос соответствует изменению степени полимеризации 
и окисления вещества исследуемых образцов. Все проанализированные 
образцы можно разделить на две группы. Первая — слабоокисленный 
уголь с характеристическими полосами 750, 820, 880, 1600 см-1 за счет 
замещенных ароматического кольца, с метальными и метиленовыми 
группами (СН3 и СН2) — 1390, 1460, 2860, 2920—2960 см-1. Кислород
ные группы в основном представлены группой —С—О— (широкая по
лоса с максимумом 1300 см-1). Вторая группа углей, затронутых окис
лением, отличается от предыдущей дополнительной полосой 1790 см-1 
за счет карбонильных групп 0 = 0  и более интенсивной полосой С—О 
за счет уменьшения групп С = С. В спектре наиболее окисленного образ
ца с наибольшим содержанием урана полоса С—О наиболее интенсивна.

Результаты рентгеноструктурного изучения приведены на фиг. 2 
(кривая 2 — для наиболее карбонизованных образцов, кривая 3 —для 
наиболее часто встречающихся и кривая 4 — для наименее карбонизо- 
ванного). Для наименее карбонизованного представителя на дифракто- 
грамме отмечается слабое по интенсивности широкое диффузное галло, 
максимум которого выражен нечетко. Это указывает на сложное строе
ние ОВ, в структуре которого нет явного преимущественного периода 
повторяемости в расположении молекул. Максимум галло для этой кри
вой соответствует межплоскостному расстоянию rf^4,3 А. По мере уве
личения степени карбонизации образцов происходит постепенное умень
шение межплоскостных расстояний до d^-4,0 А.

Основное галло ОВ затушевывается многочисленными линиями, при
надлежащими другим минералам: пириту, кальциту, доломиту, кварцу,.
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плагиоклазу. По характеру этих минеральных примесей в ОВ четко раз* 
личаются оба продуктивных горизонта. ОВ «озерного» горизонта, пере
жившее диагенез и эпигенез в малосернистой обстановке, не содержит 
пиков, соответствующих пириту, которые отчетливо проявлены почти во 
всех образцах «аллювиального» горизонта, где урановые минералы ас
социируют с сульфидами Fe. Отчетливо проявлены в ОВ «озерного» го
ризонта кальцит и доломит, с последним ассоциирует ОВ в позднем диа
генезе. В «аллювиальном» горизонте пик, соответствующий доломиту, 
проявлен слабее, а в ряде образцов практически отсутствует. Хорошо 
проявлены пики плагиоклаза и кварца в ОВ «озерного» горизонта* 
что свидетельствует о тесном срастании ОВ и породообразующих ми
нералов.

Главные урановые минералы руд «аллювиального» горизонта в не
посредственной ассоциации с углефицированным веществом не наблю
дались. Они сформированы после процесса литификации и являются 
более поздними по отношению к органическим обломкам. Развиваются 
они по системе послойных и секущих микротрещин во вмещающих по
родах.

ВЫВОДЫ

ОВ двух ураноносных горизонтов («озерного» и «аллювиального») 
стратиформного рудопроявления в осадочных породах наложенной впа
дины с каледонским складчатым основанием представлено разными 
морфологическими и генетическими типами, которые соответственно 
играют разную роль в процессе уранового рудообразования (табл. 1, 2).

В «озерном» горизонте, сложенном тонкозернистыми отложениями 
фации крупного озера, присутствует тонкорассеянное ОВ, отнесенное к 
разряду окисленных низших керитов. Оно участвует в процессах диаге- 
нетического и эпигенетического изменения осадка, а также в формиро
вании урановорудного парагенезиса. Низшие кериты встречены в сра
станиях с раннедиагенетическиМ пирротином. Рудная уран-арсенидная 
минеральная ассоциация замещает ОВ этой ранней генерации. После
дующие генерации керита присутствуют в срастаниях с халькопиритом 
и второй генерацией леллингита, а также в рассеянном состоянии в до
ломите, образовавшемся после коффинит-леллингитового парагенезиса. 
Наиболее поздняя генерация ОВ связана с эпигенетическими тонкими 
прожилками доломита, барита, анальцима, сульфидов, леллингита и 
настурана.

В «аллювиальном» горизонте, представленном более грубозернисты
ми осадками фации сухих дельт, ОВ находится в форме углефицирован- 
ных растительных остатков, тесно ассоциирующихся с сульфидами раз
ных металлов.

По степени углефикации вещество находится на стадии «газовых» 
и «жирных» углей. Оно представлено высокомолекулярными, карбоцик- 
лическими оксисоединениями, в основе строения которых лежат конден
сированные ароматические кольца. Кислородные группы представлены 
в основном мостиковыми связями —С—О—, а также в форме карбо
нильных групп.

Уран в углефицированных растительных остатках находится в мел
корассеянном состоянии. Форма его фиксации не установлена. Можно 
предполагать, что основная часть U была захвачена ОВ при седименто- 
генезе и диагенетическом изменении осадка. Во всяком случае концен
трация урана происходила до начала воздействия агентов метаморфиз
ма и превращения растительных остатков в спекающиеся угли. Спекаю
щиеся угли не способны к процессам сорбции из-за отсутствия активной 
свободной поверхности, они мало способны и к процессам восстановле
ния U из-за отсутствия реакционноспособных функциональных групп. 
Концентрация U в ОВ могла происходить только в то время, когда оно 
еще находилось на стадии бурого угля. Содержания U в остатках ОВ 
крайне неравномерны, они зависят от характера внутрипоровых раство
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ров и состава самого ОВ в момент рудоотложения. Процесс отложения 
U активно воздействовал и на само ОВ, вызывая обогащение его кис
лородом. При этом пропадала спекаемость коксового королька, умень
шалось количество растворимой в хлороформе части и изменялся ее со
став, при большом количестве кислорода появлялись вторичные гуми- 
новые кислоты.

Собственные минералы урана (коффинит, настуран и точнее не
определенные уранотитаносиликаты) в срастаниях с ОВ не наблюда
лись. Они по отношению к урансодержащему ОВ являются более позд
ними. Урановые минералы контролируются сетью мелких послойных и 
секущих прожилков и сформированы после превращения осадка в по
роду.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 2, 1 9 8 3

УДК 551.263.23(479.25)

ОСОБЕННОСТИ ОБРАЗОВАНИЯ ФЛИШЕВОИ ФОРМАЦИИ 
ДАТСКОГО ЯРУСА — ЭОЦЕНА АРМЯНСКОЙ ССР 

И СОПРЕДЕЛЬНЫХ РАЙОНОВ
САДОЯН А. А.

В разрезах верхнего мела — палеогена АрмССР и сопредельных райо
нов выделяется флишевая формация с четырьмя субформациями (страти
графически снизу вверх): карбонатная, терригенно-карбонатная, вулкано
генно-осадочная и карбонатно-терригенная. В статье приводится краткая 
характеристика циклотемов и литологического состава пород субформаций 
дания — эоцена [9].

Доказывается, что в верхнем мелу и палеогене почти постоянными ис
точниками сноса обломочного материала явились некоторые приподнятые 
блоки докембрийских и палеозойских массивов, особенно в Приараксин- 
ской зоне. Во время образования среднеэоценовой вулканогенно-осадочной 
флишоидной субформации основным поставщиком породообразующих 
(преимущественно пирокластических) компонентов становятся возникшие 
на севере, в открытом море, островодужные вулканические постройки. Фли- 
шевые отложения указанных субформаций образовались преимущественно 
в умеренно глубоководном морском бассейне (часть океана Неотетис), куда 
материал сносился мутьевыми потоками разного состава и интенсивности.
В течение позднего мела — палеогена наблюдается не четко выраженная 
тенденция миграции бассейнов флишенакопления с востока на запад и с 
севера на юг.

«
Флишевая формация — одна из характерных формаций складчатых 

областей. Флишевые образования верхнего мела — палеогена широко 
распространены в Альпийско-Гималайском складчатом поясе, в том 
числе и в Тавро-Кавказском сегменте.

Терригенно-карбонатный, преимущественно верхнемеловой — нижне- 
эоценовый флиш широко развит на Большом Кавказе, в Понтидах, а 
также на Малом Кавказе и в Тавридах. Туфогенный (средний эоцен) и 
карбонатно-терригенный (средний — верхний эоцен) флиш характерен 
именно для Малого Кавказа и сопредельных областей Восточной Ана
толии и Северо-Западного Ирана.

На Малом Кавказе, особенно в бассейне левобережья р. Араке 
(СССР), в разрезе верхнего мела — палеогена выделяются (снизу вверх) 
следующие типы флишевых образований, слагающих четыре субформа
ции флишевой формации.
1. Карбонатный, часто мелоцикличный флиш (верхний сенон) — еранос- 

ский тип и его аналоги.
2. Терригенно-карбонатный, иногда грубый флиш (датский ярус —ниж

ний эоцен) — двинский тип и его аналоги.
3. Туфогенный (вулканогенно-осадочный) флиш — флишоид (средний 

эоцен) — гарнийский тип и его аналоги.
4. Карбонатно-терригенный флиш (верхи среднего эоцена — низы 

верхнего эоцена) —зовашенский тип и его аналоги.
Автором были изучены флишевые образования датского яруса — 

верхнего эоцена АрмССР и Нахичеванской АССР, где их максимальная 
мощность 3800 м. Ниже приводится краткая литологическая характери
стика этих образований и сделана попытка осветить условия их накоп
ления и геоструктурное место нахождения.

При изучении флишевых отложений дания — эоцена использовалась 
методика, разработанная Н. Б. Вассоевичем [6] и А. Боума [26] с не
которыми дополнениями автора.
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В данной работе для ритмично чередующихся флишевых многослоен 
автор применяет термин «циклотема» (cyclothem), введенный Дж.М. Уел- 
лером [45].

Элементарный цикл — циклотема по объему повторяющихся много- 
слоев соответствует флишевому ритму Н. Б. Вассоевича [6], пульситу^ 
или циклиту С. Л. Афанасьева [5], последовательности отложений од
ного мутьевого потока А. X. Боумы.

П. Дафф, А. Халлам, Э. Уолтон [11, с. 13] справедливо отмечают: 
«По нашему мнению, все три термина — «ритм», «цикл» и «циклотема» 
должны рассматриваться как синонимы, за исключением того, что по
следний из них всегда применяется лишь по отношению к осадочным 
породам». В полных циклотемах выделяют три элемента циклотемы 
(эц) — I эц, II эц, III эц.
I эц подразделяется на следующие подэлементы (пэц): 1а пэц — конгло

мераты; lb пэц — гравелиты, туфы, туффиты и известняки гравийные; 
1с пэц — песчаники, туфы, туффиты псаммитовые, известняки песча
ные; Id пэц — алевролиты, туфы, туффиты и известняки алевритовые.

II эц — известняки пелитоморфные и мергели: На пэц — известняки пе- 
литоморфные, мергели известковые; ПЬ пэц — мергели глинистые, 
туфомергели.

III эц — глины, туфоаргиллиты; Ша пэц — глины слабоизвестковистые; 
ШЬ пэц — глины неизвестковые и туфоаргиллиты.

Выделяются циклотемы четырех типов в зависимости от участия в их 
составе la, lb, Ic, Id пэц.

IJ,i— циклотемы первого типа
Ui = Ia пэц+Ib пэц+ Ic  пэц+Id  пэц+Н эц+Ш  эц; Uj = Ia пэц+ Ib  пэц +  
+  1с пэц + Id пэц +  П эц; Ui = Ia пэц + Ib пэц +  1с пэц +  Id пэц+Ш  эц; 
U j= Ia  пэц+Ib пэц + 1с пэц+ Id  пэц; Ui = Ia пэц +  Ib пэц +  Ic пэц. По
следние две циклотемы являются неполными.

Цп— циклотемы второго типа
ЦП = 1Ь пэц+1с пэц +  Id пэц+П эц+Ш  эц; Цц =  1Ь пэц+1с пэц + Id пэц +  
+  11 пэц; ЦП = 1Ь пэц +  Ic пэц +  Ш эц; ЦП = 1Ь пэц+1с пэц + Id пэц; Цп =  
=  1Ь пэц + 1с пэц.

Цш—циклотемы третьего типа
Ц1П = 1с пэц+ Id  пэц+И эц+Ш  эц; Цт  =  1с пэц +  Id пэц + П эц; Цт  =  
=  1с пэц+Id пэц+Ш  эц; Цт  = 1с пэц + Id пэц.

Uiv— циклотемы четвертого типа
Uiv = Id пэц+И эц+Ш  эц; UIV = Id пэц+И эц; UIV = Id пэц + Ш эц.

Часто наблюдается тенденция увеличения мощности циклотем при 
переходе от четвертого типа к циклотемам первого типа, что происходит 
в основном за счет огрубения зерен и возрастания мощности I эц. Встре
чаются полные и неполные циклотемы. Полные циклотемы, выделенные 
по методике Н. Б. Вассоевича, нередко соответствуют полным флишевым 
последовательностям (sequences) А. Боумы [26].

А. Боума и другие исследователи [16, 18, 34, 36, 38, 41, 44] в разре
зе одной турбидитной последовательности отложений выделяют следу
ющие интервалы текстур (снизу вверх): а — интервал отсортированной 
и массивной слоистости; b — интервал нижней параллельной слоистости; 
с — интервал ряби течения и косой слоистости; d — интервал верхней 
параллельной слоистости; е — пелитовый интервал.

Р. Кас [27] в нижних интервалах полной циклотемы, особенно в ин
тервале а, выделяет еще более дробные подразделения (аь а2, а3). 
В флишевых образованиях верхнего мела — эоцена полные турбидит- 
ные текстурные последовательности типа Tabcde встречаются редко. 
Более распространены циклотемы — турбидитные последовательности 
типа Tabe, Tbe, Tabe, Tbcde.

Ниже приводится краткое описание следующих субформаций, входя
щих в флишевую формацию верхнего мела—эоцена АрмССР и Нахи
чеванской АССР.

Терригенно-карбонатная флишевая субформация (датский ярус — 
нижний эоцен). Породы терригенно-карбонатной флишевой субформа-
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Фиг. 1. Схема распространения терригенно-карбонатных образований Дания — нижнего
эоцена.

J — докембрийские и палеозойские массивы; 2 — юрские и меловые, преимущественно 
подводные поднятия; 3 — выходы пород терригенно-карбонатной флишевой субфор
мации; 4 — предполагаемые области распространения флишевых терригенно-карбонат

ных отложений

дии довольно широко распространены на Малом Кавказе и в сопредель
ных областях (фиг. 1). Они обнажаются в Еревано-Ордубадской, Сева- 
но-Ширакской зонах и вскрыты многими скважинами в Приараксинской 
зоне.

В Восточной Турции [30, 40, 41] они входят в состав формаций Кер- 
мав (Kermav) и Геркус (Gercus), а в Северо-Западном Иране [31, 42] — 
формаций Фаджан (Fajan) и Зиарет (Ziaret). Они встречаются также 
в Аджаро-Триалетской зоне [14]. Максимальные мощности пород этой 
субформации изменяются от 1200 на юге (скв. 2 у с. Мхчян) до 500 м 
да севере (у с. Агнджадзор).

В областях развития флишевых отложений наблюдается тенденция 
изменения характера циклотем как в латеральном направлении, так и 
по разрезу. Ближе к источникам сноса развит, как правило, грубый 
флиш, многослои (циклотемы) которого сложены конгломератами, гра
велитами, песчаниками и алевролитами с известковым цементом, песча
но-алевритовыми известняками и мергелями. В разрезе этих многослоев 
резко преобладают конгломерато-песчаные породы первого элемента 
циклотемы. Типичной областью развития грубого флиша является по
лоса длиною 30 км, протягивающаяся от с. Масис до горы Котуц. Здесь 
образования грубого флиша чаще встречаются в средней и верхней ча
стях разреза субформации. Небольшие участки развития грубого фли
ша отмечаются также в Нахичеванской АССР, в бассейнах рек Джагри, 
Гилянчай и Агулисчай. К северу, в сторону открытого (углубляющего) 
моря, происходит уменьшение медианного диаметра зерен первого эле
мента циклотемов и значительное возрастание мощности II эц. Напри
мер, в районе с. Агнджадзор в разрезе субформации конгломераты уже 
не наблюдаются и I эц часто представлен алевритовыми известняками. 
В циклотемах резко преобладают мергели. Обычно и в других разрезах
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Фиг. 2. Участок разреза верхней части терригенно-кар- 
бонатной флишевой субформации. Левобережье р. Азат 

у с. Зовашен

Фиг. 3. На нижней поверхности крупнозернистого из
весткового песчаника основания первой циклотемы (зад
ний план) наблюдаются механоглифы — заостренные 
слепки с борозд размыва, а на подошве мелкозернисто
го песчаника второй циклотемы (передний план) встре
чаются слепки следов волочения и биоглифы. Левобе

режье р. Азат у с. Зовашен

субформации, особенно в ее нижней части, мергели являются одним ns 
мощных элементов циклотем.

На севере, в Прикуринской зоне, даний — нижний эоцен представлен 
терригенно-карбонатными алевропелитовыми породами [10]. Отложе
ния терригенно-карбонатной субформации дания — нижнего эоцена 
(и вообще всей флишевой формации) характеризуются ритмичным че
редованием циклотем — определенных наборов псефито-алевритовых 
(преимущественно псаммито-алевритовых) и пелитовых пород с часта 
встречающейся градационной слоистостью в I эц. В I эц наблюдаются 
также интервалы с нижней и верхней горизонтальной слоистостью и 
средний интервал с конволютной косой слойчатостью. Турбидитные по
следовательности представлены следующими типами: Tabcde, Tbcde, 
Tcde, Tee, Тае, Tbe, Та, Tab.

Часто встречаются текстурные последовательности типа Tabe, Tbcde, 
Tbe. Та и Tab обычно наблюдаются в грубом флише, в мощных цикло
темах типа Ць представленных конгломератами, гравелитами, песчани
ками и реже плитчатыми алевролитами. В этой субформации выделя
ются циклотемы четырех типов — Ць Цп, Цт , Uiy. Наблюдаются цик-
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Фиг. 4. Схема распространения фли- 
шоидных вулканогенно-осадочных об

разований среднего эоцена 
1. Докембрийские и палеозойские 
массивы; 2 — юрские и меловые, пре
имущественно подводные поднятия;
3 — ареалы проявления вулканизма;
4 — выходы пород вулканогенно-оса
дочной флишоидной субформации;
5 — предполагаемые области распро
странения вулканогенно-осадочных 
флишоидных образований; 6 — выхо
ды карбонатно-терригенной флишо
идной субформации среднего эоцена; 
7 — предполагаемые области распро
странения карбонатно-терригенных

флишевых образований



Химический состав проб флишевой

№ 
п. п.

No
пробы S i0 2 т ю 2 А12Оа F e.O . FeO МпО CaO

1 4698 14,12 0,46 7,98 2,15 0,07 34,19
2 5605 24,86 0,28 4,81 0,30 2,01 0,19 • 36,77
3 4282 47,04 0,37 4,13 1,37 1,46 0,07 20,57
4 535 41,46 0,27 7,00 1,36 1,29 0,08 23,66
5 4914 56,25 0,44 15,69 4,63 1,43 0,11 5,88
6 2235 54,37 0,54 17,18 4,90 3,16 — 5,81
7 2317 57,68 0,69 15,09 7,77 2,30 0,05 3,36
8 2587 50,10 0,71 17,08 3,92 3,16 0,07 8,40
9 470 54,39 0,62 15,24 1,18 3,45 0,06 6,23

10 L 1 1 49,88 0,75 13,65 4,65 1,29 0,08 8,05

I. Терригенно-карбонатная субформация: 1 — мергель, 2 — известняк песчано-алевритовый, 
5 —туффит псаммитовый, 6—туффит алевритовый, 7—туффит пелитовый. III. Карбонатно-терригенная 
стая . Анализы выполнены в хим. лаборатории И ГН  АН  А рм ССР.

лотемы полные и неполные, с резким преобладанием последних. Мощ
ность циклотем 2—260 см, а мощность отдельных слоев 0,5—150 см. 
Мощности выделенных типов циклотем часто варьируют: Цг 190—247 см; 
Ци 85—101 см; Ц „ 1 —20—32 см; UiV— 3,5—14 см (фиг. 2). Величина 
флишевого коэффициента f (отношение мощности I эц к сумме мощно
стей II эц и III эц) снизу вверх по разрезам субформации изменяется от 
0,5 до 2,1. Подробная цифровая характеристика флишевых образований 
дания — нижнего эоцена приведена в работе А. А. Садояна [19]. Кон
такты между циклотемами резкие. На нижней поверхности циклотем 
второго, третьего типов нередко наблюдаются механоглифы — слепки с 
борозд размыва (фиг. 3). В бассейне р. Азат азимут направления за
остренных кончиков слепков в верхней части субформации 250—280°, а 
средней части — 290—310°, следовательно, мутьевые потоки здесь име
ли направление от СВ 70° до ЮВ 130°. Изредка в нижней части I эц 
отмечаются включения (неправильной, а также округлой формы с диа
метром до 6 см) пелитового материала подстилающей циклотемы. В сло
ях циклотем часто встречаются биоглифы. Очень редко в локальных 
участках (районы сел Двин, Дюглун) наблюдаются раковины и детрит 
моллюсков. В даний-нижнеэоценовой субформации в полном разрезе 
левобережья р. Азат мощностью 670 м автором подсчитано 3090 цикло
тем первого — четвертого типов. Основные типы пород субформации 
средне-мелкогалечные конгломераты с известковым цементом, гравели
ты и гравийные известняки, песчаники и песчаные известняки, алевро
литы и алевритовые известняки, мергели и глины. В разрезе субформа
ции преобладают мергели, реже всех встречаются конгломераты. Содер
жание карбонатного вещества в отложениях субформации 18—92%, 
в среднем — 51,6%.

Кроме кальцита основными породообразующими компонентами да- 
ний-нижнеэоценовых отложений являются: в мергелях и глинах — гид
рослюда с примесью монтмориллонита, хлорита и каолинита; в крупно-, 
мелкообломочных терригенно-карбонатных породах (в убывающем по
рядке)— кварц, полевые шпаты, обломки известняков (палеозойских, 
часто полуокатанных, и даний-нижнеэоценовых — органогенно-детрито- 
вые, часто водорослевые карбонатные фрагменты разнообразной фор
мы), обломки кварцитов, обломки юрских (?) и меловых вулканогенных 
пород. В этих породах, особенно в мергелях, часто встречаются извест
ковые раковины мелких фораминифер, ядра которых изредка заполнены 
лимонитом, пиритом, хлоритом.

Характерными минералами тяжелой фракции пород субформации 
являются лимонит, гематит, барит-целестин, гранаты, циркон, рутил, 
турмалин. В самой верхней части разреза субформации в небольших 
количествах появляются обыкновенная роговая обманка и авгит.

В даний-нижнеэоценовых отложениях бассейна р. Араке наблюда
ется сравнительно повышенное содержание стронция [23], а в районе
48



формации дания—эоцена

Mgo Na*0 К ,о Р .о , СО, н,о П. П. t l . 2

1,58 0,80 1 ,1 0 0,04 27,58 0,27 0,56 100,90
1,94 0,40 0,40 0 ,1 1 27,30 0 ,0 2 0,50 99,89
2,04 1 ,1 0 0,80 0 ,1 1 18,83 0,46 0,18 98,53
1,77 1,78 1,38 0,13 18,91 0,49 0,41 99,99
2,26 1 ,2 0 1,70 0,27 1,77 1,94 6,96 100,53
2,90 2,75 3,25 Не опр. Не опр. 0,80 5,18 100,84
4,05 1,62 1,87 » » 2,03 4,17 1 0 0 ,6 8
1 ,6 8 2,30 3,80 0,28 5,87 0,92 1,57 99,86
3,09 2,30 2,04 0,34 Не опр. 0,96 8,76 98,66
4,55 1,58 0,96 Не опр. » 3,08 10,39 98,91

3 — песчаник известковый; 4 — гравелит известковый. II. Вулканогенно-осадочная субформация: 
субформация: 8 — песчаник известковистый, 9 — алевролит известковистый, 10 — глина известкови*

с. Двин в нижней части разреза терригенно-карбонатной флишевой суб
формации выявлено стронцианит-целестиновое проявление [25] в ниж
ней части олистостромового образования.

Результаты химического анализа основных типов пород субформа
ции приведены в таблице.

Вулканогенно-осадочная флишоидная 1 субформация среднего эоце
н а— один из наиболее мощных (до 2 км) и широко развитых в палео
гене комплексов геологических образований Малого Кавказа и сопре
дельных районов Турции и Ирана (фиг. 4). Эта субформация характе
ризуется довольно сложным, гетерогенным составом пород, представле
на в основном флишевого типа чередующимися многослоями вулкано
генно-осадочных пород с редкими пачками вулканических и осадочно
вулканогенных образований.

Появление в отдельных разрезах субформации массивных, массивно
слоистых геологических тел не турбидитного генезиса (преимущественно 
андезитов, андезито-базадьтов, их туфов и туфобрекчий) является ре
зультатом периодического усиления вулканических процессов в эоцене. 
На территории АрмССР среднеэоценовые вулканические очаги дисло
цированы преимущественно вдоль Анкавано-Сюникского и Севано-Ама- 
сийского глубинных разломов. Среднеэоценовый вулканизм Малого 
Кавказа, особенно на территории АрмССР, имеет в основном андезито
вый и андезито-базальтовый характер с редкими локальными отклоне
ниями в сторону андезито-дацитового и риолитового [4]. Коэффициент 
эксплозивности андезитового вулканизма очень высокий (пирокласти
ческого материала в общей массе изверженных продуктов содержится 
80—95%) [17]. Вероятно, этим обстоятельством и обусловлено большое 
развитие среднеэоценового пирокласто-осадочного (часто флишевого 
типа) осадконакопления на Малом Кавказе, в северо-западной части 
Ирана (формация Карадж) и северо-восточной части Турции [13].

На Малом Кавказе, в Приараксинской зоне, среднеэоценовые шель
фовые отложения узкой прерывистой полосой протягивались вдоль се
верных склонов невулканических островных поднятий, сложенных преи
мущественно палеозойскими и докембрийскими породами. Здесь мало
мощные (до 300 м) шельфовые фации были представлены карбонатно- 
терригенными отложениями с примесью пирокластического материала. 
К северу от указанной полосы, в сторону открытого моря, были развиты 
турбидитные, преимущественно туфогенные образования, которые дуго
образно с юго-востока на северо-запад широким поясом протягиваются 
по линии г. Багацсар — с. Парага — с. Ехегис — с. Байбурд — с. Лерна-

1 Флишоидом считается флишеподобная толща, где наряду с преобладающими 
в разрезе ритмично чередующимися многослоями с градационной слоистостью, с мелкой 
горизонтальной, косой и конволютной текстурами отмечаются также неритмичные пач
ки и массивные образования [7, 26]. 4
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ван — с. Лусахбюр — с. Амасия. Они охватывают часть Еревано-Орду- 
бадской интрагеосинклинальной зоны и широко распространены в Ши- 
рак-Севано-Зангезурской эвгеосинклинальной зоне.

В северо-западной части Малого Кавказа мощные разрезы туфоген
ных турбидитов наблюдаются в Аджаро-Триалетокой горной системе. 
Здесь с востока на запад в породах среднего эоцена отмечается умень
шение карбонатного вещества и резкое увеличение (особенно в Аджаро- 
Имеретском хребте) вулканических образований [1]. Пирокласто-оса- 
дочные флишоидные накопления развиты также в Горном Талыше [10] 
и Иране. На склонах докембрий-палеозойских массивов (островных под
нятий) Юго-Восточной Анатолии и Центрального Ирана эоценовый 
флиш представлен набором терригенных и терригенно-карбонатных по
род с незначительной примесью пирокластического материала.

Во многих прогибах Малого Кавказа, особенно в Еревано-Ордубад- 
екой зоне, отложения вулканогенно-осадочной флишоидной субформации 
среднего эоцена согласно залегают на породах терригенно-карбонатной 
флишевой субформации дания — нижнего эоцена. Мощности собственна 
пирокласто-осадочных турбидитных образований среднего эоцена здесь 
изменяются в широких пределах — от 300—400 м на юге до 1500— 
1800 м в северной эвгеосинклинальной зоне.

Во время образования вулканогенно-осадочной флишоидной субфор
мации не всегда и не везде соблюдалось характерное для терригенно- 
карбонатного флиша правило уменьшения размеров зерен и мощности 
первого элемента циклотемы по латерали — от окраины шельфовой зоны 
в сторону открытого моря или осевой части трога. Например, в бассейне 
р. Азат с юга (район с. Зовашен) на север (с. Гарни) и северо-восток 
(с. Байбурд) наблюдается увеличение медианного размера зерен мине
ралов и обломков среднеэоценовых вулканических пород. В этом же 
направлении уменьшается содержание карбонатного и увеличивается 
количество пирокластического вещества осадков. Причиной такого «на
рушения» вышеуказанного правила являются вулканические процессы 
и расположения вулканических очагов на севере — вдоль Анкаван-Сю- 
никского и, возможно, Севано-Амасийского разломов. Именно с этих

северных вулканогенных источников 
сноса (подводных и эпизодически 
надводных, но быстро разрушивших
ся) поступила основная масса вул- 
кано-терригенного и пирокластиче
ского вещества, которая в общем 
балансе осадков в это время резко 
превосходила содержание терриген- 
но-карбонатного материала, посту
пившего с южных Кордильер. В пи- 
рокласто-осадочной флишоидной 
субформации наблюдаются циклоте
мы первого (очень редко), второго, 
третьего и четвертого типов (фиг. 5). 
Мощность циклотем колеблется от 
4 до 400 см, в том числе Цп— от 27 
до 400 см; ЦП1— от 20 до 210 см и 
Ц1У— от 4 до 60 см.

С удалением от вулканических 
источников сноса на юг и на север 
наблюдается уменьшение мощности 
циклотем. Эта тенденция продолжа
ется и на участках морского дна, 
расположенных сравнительно близко- 
к южным невулканическим Кор
дильерам. Следовательно, последние 
явились не главным поставщиком 
обломочного материала первого эле-

Фиг. 5. Участок разреза средней части 
вулканогенно-осадочной флишоидной 
субформации. Правобережье р. Марц у 

с. Атан
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Фиг. 6. Схема распространения флишевых карбонатно-терригенных образований сред
него (верх) — верхнего эоцена 

Уел. обозн. см. на фиг. 4

мента циклотем туфогенной флишоидной субформации среднего эоцена. 
В разрезах субформации турбидитные текстурные последовательности 
представлены следующими типам^и: Tab, Tabe, Tabcde, Tbcde, Tcde, Tde. 
Та, Tab и Tabe обычно цаблюдаются в нижней и средней частях разре
зов субформации, располагаясь недалеко от вулканогенных источников 
сноса. Редко они встречаются и в верхней части субформации. Эти мощ
ные более крупнозернистые (I эц) проксимальные турбидиты в лате
ральном направлении на юг и на север сменяются сравнительно мало
мощными циклотемами (5—100 см, часто 10—20 см) дистальных турби- 
дитов типа Tabcde (редко), Tbcde, Tcde, Tde с постепенным увеличением 
доли алевро-пелитовых и пелитовых пород.

Механоглифы (слепки с борозд разрыва типа следов нагрузки, воло
чения и т. д.) и биоглифы в циклотемах этой субформации наблюдаются 
не так часто, как в вышеописанной терригенно-карбонатной. Характер
но, что только в туфогенных породах вулканогенно-осадочной флишоид
ной субформации встречаются биоглифы, заполненные песчано-алеври
товым и алевропелитовым материалом зеленого цвета, обогащенным 
хлоритом. В некоторых разрезах субформации (особенно в Северной 
Армении) присутствуют редкие пачки алевритовых псаммитовых туф- 
фитов, туфов более кислого состава, без градационной слоистости, пред
ставленные горизонтальными, парными, почти равной мощности (часто 
3—6 см) слоями светло-серого и желтовато-серого цвета. Возможно, это 
своеобразные контуриты, однако точный генезис этих образований еще 
не установлен.

Основные типы пород указанной субформации: туфогравелиты, туфо- 
песчаники, туфоалевролиты, туфоаргиллиты, туффиты и туфы разнозер
нистые. Встречаются также (особенно в Зангезурском, Севанском, Ба- 
зумском, Памбакском хребтах) андезиты, андезито-базальты и в мень
шем объеме вулканиты кислого состава. Очень редко наблюдаются слои 
известковых пород. Главными породообразующими компонентами вул
каногенно-осадочных пород этой субформации являются обломки анде
зитов, андезито-базальтов, андезито-дацитов, плагиоклазы (преимуще-
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ственно андезин), а также перетертое девитрифицированное, частично 
оглиненное, хлоритизированное, изредка окремненное пирокластическое 
вещество. Глинистые минералы представлены преимущественно монтмо
риллонитом с примесью гидрослюды и хлорита.

Для тяжелой фракции пород характерны моноклинные пироксены и 
магнетит [12]. В отдельных разрезах в заметных количествах встреча
ются также обыкновенная роговая обманка и эпидот. Редко наблюда
ются ромбические пироксены, базальтическая роговая обманка, хлори
ты, циркон, гранаты, турмалин, гематит, лимонит. По данным спект
ральных анализов породы вулканогенно-осадочной субформации харак
теризуются сравнительно высокими содержаниями Fe, Ti, V и Р.

В отдельных участках наблюдаются сравнительно высокие содержа
ния Си, Pb, Zn и Ag (см. таблицу).

Карбонатно-терригенная флишевая субформация (верхи среднего — 
низы верхнего эоцена).

Отложения карбонатно-терригенной флишевой субформации на тер
ритории АрмССР распространены в основном в бассейне левобережья
р. Араке (фиг. 6). Здесь они с постепенным переходом согласно залега
ют на породах вулканогенно-осадочной флишоидной субформации и 
также согласно перекрываются отложениями нижнемолассовой форма
ции верхов верхнего эоцена — среднего олигоцена. Они развиты 
также в бассейне среднего течения р. Куры (преимущественно в Триа- 
летском хребте) и в Турции (бассейны верхних течений рек Евфрат и 
Тигр). Мощности разрезов карбонатно-терригенной флишевой субфор
мации в бассейне левобережья р. Араке изменяются от 300 м (с. Урцад- 
зор) до 1100 м (скв. 33 у с. Арамус). Наиболее полные разрезы субфор
мации наблюдаются в бассейнах рек Раздан и Азат (мощность 800— 
1100 м). К востоку (бассейны рек Веди и Арпа) мощности их постепенно 
уменьшаются. Характерно, что если на западе и северо-западе значи
тельная часть разрезов верхнеэоценового возраста представлена фли- 
шевыми образованиями, то на востоке, наоборот, мелководными мор
скими отложениями без характерных признаков флиша. В разрезе суб
формации выделяются циклотемы трех типов — Ц„, ЦП1, Ц1У, с резким

преобладанием Цт  и Ц1У. Мощности цикло
тем 3—136 см, обычно 15—45 см. Средняя 
мощность Цт  около 36 см, a L]jy — 19,4 см. 
Циклотемы мощностью более 100 см (Ц„, 
Цш) обычно наблюдаются в верхней ча
сти разрезов субформации. Циклотемы в 
основном сложены двумя элементами — 
Ц = I эц + Ш эц, но редко встречаются и 
трехэлементные — Ц = 1 эц +  П эц+Ш  эц. 
Наиболее распространенный подэлемент 
циклотем этой субформации — Ша пэц, со
ставляющий 50—70% мощности ее разрезов. 
I пэц составляет 18,6—36,0%, 1с пэц 3,6— 
15,9% мощности разрезов субформации. Ве
личина флишевого коэффициента стратигра
фически снизу вверх по разрезам субфор
мации изменяется от 0,3 до 0,87, в среднем 
0,52. Хотя снизу вверх по разрезам субфор
мации наблюдается тенденция (с редкими 
отклонениями) увеличения мощности I эц, 
но в целом в циклотемах преобладают пе- 
литоморфные породы. Характер границ меж
ду циклотемами резкий, с залеганием зер
нистых пород с градационной слоистостью 

Фиг. 7. Карбонатно-терриген- на пелитоформных (фиг. 7). В этой субфор
ная флишевая субформация. мации основными типами турбидитных по-
1625 м (резкийН’контакт двух следовательностей являются: Tabcde, Tabe, 

циклотем ) Tbcde, Tbe и(или) Tde.
52



На нижней поверхности циклотемов встречаются механоглифы 
(в основном в Ц п ) .  Биоглифы отмечаются как в слоях, так и на нижней 
поверхности циклотемов. Очень редко наблюдаются цилиндрической, 
шестовидной формы образования диаметром до 2 см, пересекающие 
слой циклотемы. В левобережье р. Араке карбонатно-терригенная фли- 
шевая субформация представлена гравелитами, песчаниками, алевроли
тами, глинами, мергелями, известняками. Наиболее распространен
ными породами субформации являются алевролиты и особенно гли
ны известковистые. Гравелиты и известняки встречаются редко в виде 
единичных прослоев. Глины известковистые, уплотненные, алеври
товые, преимущественно крупнодисперсные. Из глинистых минералов 
установлены монтмориллонит, гидрослюда, хлорит и смешанослойное 
образование с неупорядоченно расположенными слюдистыми и монтмо- 
риллонитовыми слоями.

Основными породообразующими компонентами песчано-алевритовых 
пород являются обломки пород (преимущественно эффузивных), поле
вые шпаты (преимущественно плагиоклазы), кварц. Цемент карбонатно
глинистый, часто поровый и базальный. Характерными распространен
ными минералами тяжелой фракции пород являются пирит (встречает
ся в образцах из скважин), магнетит, биотит, барит-целестин, обыкно
венная роговая обманка, циркон, эпидот. Карбонатность пород субфор
мации изменяется в широких пределах — от 3,2 до 90,1%, в отдельных 
разрезах в среднем от 11,5 (скв. 30, фонтан) до 25,2% (бассейн р. Веди). 
С юга на север и северо-запад уменьшается содержание карбонатного 
вещества.

В породах флишевой формации дания — эоцена известковые ракови
ны макрофауны встречаются очень редко (часто отсутствуют). Ракови
ны микрофауны (мелких фораминифер) в карбонатных и терригенно- 
карбонатных породах этой формации встречаются часто, но не являют
ся, как правило, преобладающими породообразующими компонентами, 
в туффитах среднего эоцена они наблюдаются редко или вообще отсут
ствуют. Крупные фораминиферы (нуммулиты) нередко встречаются 
только в гравийно-песчаных породах первого элемента циклотем, где 
они являются такими же переотложенными мутьевыми потоками компо
нентами, как и другие обломочные зерна [21].

В даний-эоценовое время на значительной территории Малого Кав
каза существовало умеренно глубоководное море, являющееся частью 
заметно суженного с севера и юга океана Тетис [28]. Оно омывало се
верные берега Турецкого, Армянского и Иранского крупных (микрокон
тиненты) и мелких островных поднятий, сложенных докембрийскими 
(преимущественно метаморфическими), палеозойскими, реже триас-юр- 
скими (известняки, кварцевые песчаники, аргиллиты и др.) породами. 
В палеоценовое время в этом море еще существовали мелкие поднятия 
(например, в Вединской зоне), сложенные преимущественно вулкани
ческими образованиями верхнего мела.

Анализ исследованных на территории АрмССР и Нахичеванской 
АССР флишевых отложений дания—эоцена (наличие планктонных фо
раминифер, градационной слоистости и др.) показывает, что на послед
ней стадии их формирование происходило в умеренно глубоководных 
морских бассейнах, куда они были снесены мутьевыми и другими обло
мочными потоками.

Представляет большой интерес вопрос о местоположении и условиях 
отложения гравийножонгломератовых образований циклотем первого и 
второго типов, которые нередко встречаются в средней и верхней частях 
разрезов терригенно-карбонатной флишевой субформации, особенно в 
полосе с. Масис (скв. 2) —с. Двин—гора Котуц, а также в районе
с. Агулис — г. Ордубад и др. [20].

Мутьевыми потоками высокой плотности, так называемыми флуаксо- 
турбидитами [29], более проксимальными турбидитами [43], зерновы
ми потоками [41], обломочными потоками [32] большое количество 
галек диаметром до 10 см не могло уноситься слишком далеко от исход
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ных пунктов их первоначального накопления, расположенных в узкой 
шельфовой зоне, у источников подводных каньонов.

М. А. Хамптон отмечает, что, по данным Эмбли, осадки морских об
ломочных потоков выявлены на расстоянии до 500 км от исходных пунк
тов их возникновения; они двигались по склону с крутизной 0,1°.

В районе развалин с. Чатма, в верхней части терригенно-карбонатной 
субформации, наблюдается крупная линза (максимальная мощность до 
20 м) грубозернистых песчаников и гравелитов со своеобразной крупной 
косой слоистостью (косые слои преимущественно падают на СВ 60°). 
Слои мелкогалечных конгломератов часто встречаются в полосе, распо
ложенной в 1 —10 км к юго-востоку и юго-западу от указанного пункта. 
Здесь же бурением вскрыты вулканогенные образования верхнего мела, 
которые в этом участке морского бассейна служили одним из основных 
поставщиков грубообломочного материала. Следовательно, в районе 
с. Двин — гора Котуц галечно-гравийный материал обломочными, зер
новыми потоками был перенесен не больше чем на 10 км. Зерновой по
ток в районе с. Чатма двигался, вероятно, с юго-запада на северо-вос
ток. Таким образом, конгломерато-гравийно-песчаные породы с редкими 
маломощными прослоями глин и мергелей можно считать подводными 
каналовыми образованиями, слагающими верхний веер (upper fan) у 
подножья подводного склона. Проксимальные турбидиты (циклотемы 
преимущественно типов Цш Цш), развитые к северу, северо-востоку и 
северо-западу от указанной полосы, являются, по-видимому, образова
ниями среднего веера (mid fan) с сапрофеновыми лопастями (suprafan 
lobes). Расположенные севернее среднего веера средне-тонкослоистые 
терригенно-карбонатные турбидиты района с. Агнджадзор и северного 
побережья оз. Севан — это уже накопления нижнего веера (lower fan) 
[37, 44].

Флишоидные пирокласто-осадочные отложения среднего эоцена обра
зовались в умеренно глубоководном тыловом бассейне (на юге) и, воз
можно, в глубоководном желобе, т. е. на обеих сторонах вулканической 
островной дуги, протягивающейся от Ирана через Зангезурско-Севан- 
ский пояс на Восточные Понтиды. По данным А. С. Сенгора и Ю. Уил- 
маза [40], она прослеживается и в Западных Понтидах. К концу сред
него эоцена и в верхнем эоцене область интенсивного накопления кар- 
бонатно-терригенных флишевых отложений смещается на юг (Ереван- 
Ордубадская зона) и юго-запад (Турция).

Если определения возраста литостратиграфических подразделений 
палеогена бассейна р. Араке верны, то намечается интересная законо
мерность: с востока на запад и юго-запад наблюдается омоложение фли
шевых толщ и, следовательно, смещение флишевых бассейнов на запад, 
юго-запад. Если в бассейнах рек Раздан и Азат отложения верхнего 
эоцена представлены в основном умеренно глубоководными турбидита- 
ми, то на востоке (бассейны рек Арпа, Нахичеванчай, Воротан и др.) 
они сменяются мелководными осадками.

По литературным данным, олигоценовые флишевые образования 
встречаются в северо-западной части Турции, а миоценовые — в районе
г. Адана [33].

Во второй половине позднего эоцена (возможно, с наступлением 
Пиренейской орогенной фазы) в бассейне р. Араке процесс флишенако- 
пления резко замедляется, особенно в его восточной части, а также в 
юго-восточной части Малого Кавказа; происходит образование мелко
водных морских отложений, преимущественно типа нижних моласс. 
В конце верхнего эоцена и в олигоцене в бассейне р. Арпа (сравнитель
но в большом масштабе) и в бассейнах рек Веди, Раздан (редко) воз
никают рифогенные постройки [4, 22].

Границы бортов даний-эоценовых флишевых трогов (вытянутых мор
ских бассейнов) нередко совпадали с зонами (линиями) простирания 
долгоживущих крупных разломов. В бассейне р. Араке на территории 
АрмССР и Нахичеванской АССР южной границей трога местами явля
ется Ереванский глубинный разлом [2, 3]. Северная тектоническая гра-
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лица трогов менее четкая. В разных периодах Дания — палеогена, она, 
вероятно, частично была представлена Ширакско-Севано-Зангезурским 
глубинным разломом [24].

ВЫВОДЫ

1. На значительной части территории Малого Кавказа и сопредель
ных областей в позднемеловое и эоценовое время существовало умерен
но глубоководное море, входившее в состав океана Тетис.

2. В разрезах верхнего мела — палеогена АрмССР и сопредельных 
районов выделяется флишевая формация с четырьмя субформациями: 
карбонатная (нижняя), терригенно-карбонатная, вулканогенно-осадоч
ная и карбонатно-терригенная (верхняя).

3. Флишевые отложения указанных субформаций образовались (по
следняя стадия их накопления) в умеренно глубоководном морском бас
сейне, куда они были снесены с внешнего края шельфа мутьевыми пото
ками разного состава и интенсивности.

4. В течение верхнего мела — палеогена наблюдается нечетко выра
женная тенденция миграции бассейнов флишенакопления с севера на юг 
и с востока на запад.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 2r 1 9 8 3

УДК 553.99 : 549.08

ПРИРОДНЫЕ БИТУМЫ РАЗНЫХ ГЕНЕТИЧЕСКИХ КЛАССОВ 
ПОДАННЫМ ИК-СПЕКТРОМЕТРИИ

ФАЙЗУЛЛИНА Е. М.

Работа посвящена изучению методом ИК-спектроскопии природных би
тумов основных классов. Проведены ИКС-диагностика генетических типов 
и уточнение степени «метаморфизма» твердых битумов.

В настоящее время при определении химической структуры ископае
мого органического вещества (ОВ) успешно применяют спектрофотоме
трические методы анализа: масс-спектрометрию, ИК-, УФ-спектромет- 
рию, ЯМР, ЭПР и др. Среди них наиболее широкое применение получил 
метод ИК-спектрометрии, так как в сравнении с остальными спектро
фотометрическими методами он более доступен и высокопроизводите
лен. Немалым преимуществом ИКС-метода, особенно для битуминоло
гии, является возможность работать с малыми количествами материа
ла (от 3,5 до 1,0 мг).

В 1964 г. Л. Ф. Колотовой [1], а позднее и нами, в лаборатории мо
лекулярной спектрометрии ВНИГРИ было начато изучение природных 
битумов методом ИК-спектрометрии.

В связи с тем что в то время еще не было разработано применение 
ИКС-метода к изучению битумов, мы опирались на классификацию 
В. А. Успенского [4, 5], основанную на физико-химических свойствах 
битумов.

Применение ИКС-метода показало хорошее соответствие спектро
скопических данных с результатами химических исследований и позво
лило наметить различия, не всегда улавливаемые другими методами 
[6—8]. В дальнейшем, по мере накопления и обобщения собственного 
экспериментального материала и литературных данных [5, 9—И] нами 
были установлены достаточно четкие ИКС-параметры диагностики для 
разных генетических классов битумов, а также параметры диагностики 
высокометаморфизованных разностей твердых битумов и углей (табл. 1). 
Материал для составления таблицы был представлен 120 образцами 
природных битумов разных генетических классов \

Исследованы образцы битумов жильной формы залегания, выделен
ные из породы механическим способом. ИК-спектры природных битумов 
в твердом агрегатном состоянии были получены для прессованных таб
леток с оптически чистым бромистым калием при концентрации 0,35 и 
0,25% (для класса антраксолитов); легкоплавкие разности битумов 
типа озокеритов получены для поглощающего слоя 0,04 мм (без приме
нения растворителя) в разборных кюветах с пластинками из NaCl. 
Спектры сняты на двухлучевом ИК-спектрометре UR-20, интервалы 
3800—2400 и 2000—670 см-1, призмы LiF и NaCl.

Как видно из табл. 1 и фиг. 1, ИК-спектры битумов класса озокери
тов (содержание водорода от 13,7 до 15,3%) характеризуются наибо
лее интенсивными по сравнению с ИК-спектрами других классов поло
сами поглощения групп СН, СН2 и СН3 (2960, 2930, 1465 и 1378 см-1) 
и наличием двойного максимума в области 720 см-1; ИК-спектры гатче- 
тита характеризуются теми же параметрами, но слабой интенсивностью 1

1 Использованы коллекции В. А. Успенского, Н. С. Бескровного, И. С. Гольдберга, 
А. П. Шишковой, С. Д. Талиева, Т. К. Баженовой, С. С. Гейро и др. Ими были сообще
ны химические и геологические сведения об образцах, за что автор приносит им свою 
благодарность.
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Таблица 1
oi
00

Характеристика битумов по данным ИК-спектроскопии

«Характеристика структурных особенностей
Оптическая плотность (D) в максимуме полосы 

поглощения
Дополнительные

параметры
диагностики

битумов
29^0

СН2 группа
1710—1700 * 

0 = 0
760

с - н а
730

-(С Н 2)п> 4 ^ieoo/^i*ao

Характерно высокое содержание групп 
СН2 и СН3 насыщенных структур и не- 
большое содержание длинных парафи
новых цепей и связей С—Н замещенной 
ароматики; доля участия С = 0  кисло
родных групп разная. Близки по своей

о оо 0 1 V о 0 ,05-0 ,40 0 , 0 2 - 0 , 1 1 0 ,02-0 ,07 0,19-0,39

химической структуре. о 0 1 V ь*
.

О 0 ,01 -0 ,35 0 ,0 2 -0 ,0 8 0 ,02-0 ,07 0 ,17-0 ,18
0,21-0 ,36

Содержание группы СН2 и СН3 насы
щенных структур понижено по сравне
нию с асфальтами и асфальтитами; 
группы С =  0  присутствуют в неболь
шом количестве

0,60—0,80 0 ,03-0 ,20 0 ,02-0 ,06 0 ,03-0 ,07

Доля участия групп СН2 и СН3 насы
щенных структур, в том числе длинных 
парафиновых цепей, ниже, чем в альбер- 
титах

0,60 0 ,2 0 0,06 0 ,0 2

Значительно ниже по сравнению с 
альбертитами и низшими импсонитами 
содержание групп СН2 и СН3 насыщен
ных структур, длинные парафиновые це
пи отсутствуют

0 ,20 -0 ,50 0 ,08-0 ,22 0,03-0 ,11 Нет

Сплошное поглощение (фон) в корот
коволновой области спектра 3800— 
2400 см-1, повышенное содержание свя
зей С—Н замещенной ароматики (обл. 
900—700 см-1), отсутствуют длинные 
парафиновые цепи

Нет Следы или 
0,3

0,08—0,22 »

-

Класс, подкласс

Асфальты

Асфальтиты Г ильсониты 
Г рэемиты

Альбертиты**

Кериты Низшие импсониты

Высшие импсониты

Антраксолиты Низшие



Высшие Слабые полосы групп С= 6  (1700 см-1) 
и связей С = С  ароматического кольца 
(1625 см-1), иногда сплошное поглоще
ние по всему ИК-спектру

Нет < 0 ,2  или нет Нет Нет

Оксикериты Содержание групп СН2 и СН3 насы
щенных структур варьирует; повышена 
по сравнению с битумами других клас
сов доля участия кислородных групп 
С =  0

0,20—> 1 ,0 0 ,22 -0 ,33 0 ,03-0 ,06 <0,02

Гуминокериты Содержание групп СН2 и СН3 насы
щенных структур понижено по сравне
нию с оксикеритами, доля участия кис
лородных групп С =  0  значительно вы
ше, чем в оксикеритах

О 0 1 о I-*
. со 0 ,53 -0 ,85 0 ,05-0 ,13 Нет

Озокериты Характерно высокое содержание групп 
СН2 и СН3 насыщенных структур, нали
чие двойного максимума в области 
720 см-1, почти полное отсутствие групп 
С =  0; для гатчетитов типично неболь
шое содержание групп СН3

> 1 ,0 0 ,06 -0 ,14 Нет > 1
(двойной
максимум)

Элатериты Характеризуются двойным максимумом 
в об л. 1640—1600 см-1, высоким содер
жанием групп СН2 и СН3 насыщенных 
структур при малом содержании длин
ных парафиновых цепей

> 1 ,0 0,06 Следы —0,02

Вурцилиты В области 1660—1600 см-1 отмечают
ся три характерных максимума, типично 
высокое содержание групп СН2 и СН3 
и наличие групп СН2 длинных парафи
новых цепей

> 1 ,0

1
1
1

0,27

1
1
1

» 0,08

* Полоса 1710—1700 см^1 проявляется в ИК-спектрах битумов при содержании кислорода >1%.
** После извлечения растворимой в спиртобензоле части в ИК-спектре остатка альбертита обнаруживается полоса 720 см*1; в спектре низшего иМпсонита она отсутствует.
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полосы СНз-групп, что говорит о присутствии в составе этого битума 
углеводородных структур преимущественно нормального строения. Ана
логичные спектры типичны только для этих классов битумов, представ
ленных в основном высокоплавкими парафиновыми углеводородами.

ИК-спектры асфальтов и асфальтитов хорошо отличаются от ИК- 
спектров битумов других классов, а между собой весьма сходны. Как 
мы уже отмечали ранее [8], сходство, вероятно, объясняется близостью 
химического состава изученных образцов этих двух классов. ИК-спектры

показали также, что асфальты по 
химической структуре близки к ас- 

1 фальтитам, грэемитам и отличаются 
от асфальтитов гильсонитов. Так, для 

г асфальтов и асфальтитов грэемитов 
отношение оптических плотностей 

J полос поглощения связей С = С аро- 
« матического кольца и групп СН и

^1600s СН2 насыщенных структур ——
^2930

6 имеет значение 0,19—0,39 и 0,21 — 
в 0,36 соответственно, а для асфаль-
9
ю
и 
п

Фиг. 1. ИК-спектры твердых битумов разных генетических классов 
1 — озокерит, Ухтинский р-н, Ярегское м-ние, D3; 2 — озокерит-гатчетит, то же; 3 — 
асфальт, Абхазия, западная часть горы Дзышты; 4 — асфальтит грэемит, р. Медвежья, 
в 19 км выше устья, € 3; 5 — асфальтит гильсонит, Центральная Азия, Джунгарская де
прессия, р. Урхо, J; 6 — керит альбертит, Канада, округ Альберта, Нью-Брансуик; 7 — 
керит низший импсонит, Швеция, железорудное месторождение Норберг, р€; 8 — керит 
высший импсонит, США, штат Оклахома, р-н Пэджа, Si; 9 — оксикерит, Минусинский 
р-н; 10 — гуминокерит, Средняя Азия, Гаурдак, J3; 11 — низший антраксолит, Крым, м.

Партенит, Р; 12— высший антраксолит, о. Вайгач, рудопроявление Гребень

Фиг. 2. ИК-спектры твердых битумов класса элатеритов 
1 — олефинит, Англия, Дербишайр, Q; 2 — США, штат Юта, округ Юинта, Р2

Фиг. 2

тов гильсонитов 0,17—0,18. Более высокое значение этого отношения для 
грэемитов, чем для гильсонитов, хорошо совпадает с результатами хи
мических исследований этого класса битумов, согласно которым грэеми- 
ты обычно беднее водородом и богаче кислородом, чем гильсониты.

ИК-спектры битумов нафтоидов типа вурцилита и элатерита2 весь
ма специфичны, так же как ИК-спектры озокеритов и оксикеритов 
(фиг. 2).

Отличительной особенностью ИК-спектра элатерита группы олефини- 
та является присутствие полос поглощения 3060, 1640—1600, 880, 820 
и 760 см-1, принадлежащих, как ранее было доказано с помощью хими
ческих исследований, непредельным структурам. Для ИК-спектра вур- 
цулита характерно интенсивное поглощение в области 1660—1600 см”1 
(с тремя максимумами) и наличие полос 3060, 880 и 800 см-1. Совокуп
ность указанных полос, возможно, свидетельствует о присутствии в со
ставе этого битума ненасыщенных циклических структур.

2 Эти типы битумов встречаются также и среди нафтидов.
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По мере уменьшения в составе битумов содержания водорода, т. е. 
при переходе от менее метаморфизованных битумов типа асфальтов и 
.асфальтитов к более метаморфизованным — типа керитов и антраксоли
тов интенсивность полос поглощения групп СН, СН2 и СН3 в ИК-спект- 
рах битумов закономерно падает, а интенсивность полос поглощения 
связей С—Н замещенных ароматических структур (область 900— 
700 см-1), наоборот, растет. На стадии высших антраксолитов в силу 
высокой карбонизации ОВ почти по всей области спектра наблюдается 
сплошное поглощение (фиг. 1).

Если в составе битумов изменяется содержание кислорода, то в ИК- 
спектрах закономерно меняется интенсивность полосы поглощения кар
бонильных групп С = О (1710 см-1). В слабоокисленных разностях биту
мов эта полоса слабой интенсивности (оптическая плотность имеет зна
чение 0,08—0,20), а в битумах классов оксикеритов и гуминокеритов она 
интенсивна (табл. 1, фиг. 1), что позволяет легко диагностировать по 
ИК-спектрам эти классы битумов.

На стадии высших керитов иногда возникают определенные трудно
сти в диагностике различий природных битумов и углей, так как опти
ческие плотности основных полос поглощения ИК-спектра высших кери
тов и витринитов близки, а в тех случаях, когда содержание кислорода 
в битумах составляет менее 1%, совпадают. Это предел возможности 
ИКС-метода.

При изучении высокометаморфизованных разностей битумов типа 
керитов и антраксолитов ИКС-исследования приобретают особое значе
ние. На высоких стадиях метаморфизма ОВ состав битумов уже пере
стает быть специфичным в части группового состава и единственным 
средством химической диагностики становится элементный состав. При 
этом природные битумы настолько сближаются по химической харак
теристике с углями, что при неясных условиях залегания диагностика 
их становится недостаточной и требует привлечения углепетрографиче
ских исследований. Использование для этих целей метода ИК-спектро- 
метрии показало, что он в большинстве случаев помогает обеспечить 
однозначное решение [8].

Таблица 2
Характеристика углей разных стадий углефикации по данным 

И К - сп ектрометрии

Стадии
углефикации

D. оптическая плотность в максимуме полосы 
поглощения

2930 1710-1700 760 720

Витриниты из гумусо Б 0,06—0,26 0,21—0,44 0,03—0,05 Нет
вых углей Б - Д 0 ,2 0 -0 ,4 8 0,29—0,51 0,02—0,06 »

д 0,06—0,35 Нет 0,02—0,06 »
г 0,19—0,50 » 0,03—0,11 »
Ж 0,20—0,036 » 0,06—0,11 »
к 0,16—0,41 » 0,04—0,14 »
ос 0,15—0,18 » 0,11—0,12 »
т 0,06—0,12 » 0,10—0,14 »
ПА 0,05—0,06 » 0,10—0,14 »
А (Сплошное поглощение (фон)

Сапроколлит Д > 1 ,0 0,36 0,02 0,08
Богхед Д 0,90 0,38 Нет 0,06
Куккерсит б2 > 1 ,0 0,46 » 0,04

Сопоставление ИК-спектров керитов, оксикеритов, гуминокеритов и 
антраксолитов с ИК-спектрами изученных нами ранее свыше 100 об
разцов3 витринитов гумусовых углей ряда бассейнов и месторождений 
Советского Союза разного возраста и стадий углефикации от Б до А

3 Образцы углей взяты из коллекций сотрудников ВСЕГЕИ А. В. Лапо и 
А. И. Гинзбург.
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Характеристика сапропелевых углей

Тип OB
Микрокомпонентный состав ов, % Геологи

ческий
Стадии
углефи Бассейн (площадь), 

район (месторождение)
ТА КА v t

возраст кации

Сапроколлит 4 91 5 д Иркутский бассейн, 
Матаганское месторожде

ние
Богхед 65 — 35 к » Якутия, р. Оленек
Куккерсит 100 — — О* Б* ЭССР, Кохтла-Ярве

* По данным А. И. Гинзбург и Е. М. Файзуллиной.

показало, что различия между ними очень характерны (табл. 2). Ввиду 
обширности изученного материала по витринитам мы приводим ИК- 
спектры только некоторых образцов (фиг. 3).

В ИК-спектрах витринитов отсутствует полоса длинных парафиновых 
цепей 720 см-1, тогда как в спектрах керитов альбертитов и низших имп- 
сонитов она проявляется отчетливо; в спектрах витринитов, выделенных 
из углей стадий углефикации Д и выше, не отмечается полоса групп 
С = 0  1700 см"1, которая за редкими исключениями имеется во всех изу
ченных нами ИК-спектрах битумов; исчезновение этой полосы в ИК- 
спектрах углей на стадиях углефикации выше Д, по-видимому, обуслов
лено ее смещением в длинноволновую область спектра и наложением 
на полосу 1600 см-1. Кроме того, ИК-спектр витринитов имеет более 
низкую интенсивность полосы 2930 см-1 групп СН и СН2 насыщенных 
структур по сравнению со спектрами битумов; оптическая плотность 
этой полосы для керитов альбертитов и низших импсонитов имеет зна
чение 0,60—0,80, а для витринитов углей разного возраста высоких ста
дий углефикации — 0,05—0,40. Таким образом, по ИК-спектрам удается 
легко отличить природные битумы класса керитов альбертитов и низ
ших импсонитов от гумусовых углей.

1
2
J
Н
5

6
7
8

9

10

3800 з т  3000 2600 2000 1600 1000 700
Волновое число v,cm~1

Фиг. 3

Фиг. 3. ИК-спектры витринитов, выделенных из гумусовых углей разных стадий угле
фикации

/ — Анадырская пл., Онеменский р-н, N; 2 — то же, Анадырское м-ние, Р 3 Ленский 
бассейн, м-ние Джебарики-Хая, К; 4 — Анадырская угленосная площадь, м-ние Бухты 
Угольной, Р; 5 — Зырянский бассейн, Зыряно-Силянский р-н, К; б — Улугхемский бас
сейн, Элегетское м-ние, J; 7 — Донецкий бассейн, Алмазно-Марьевский jp-н, С2; 8 — 
Кузнецкий бассейн, Прокопьевско-Киселевский р-н, Р; 9 — Донецкий бассейн, Селезнев

ский р-н, С2; W — Горловский бассейн, Р

Фиг. 4. ИК-спектры сапропелевых углей и керогена горючих сланцев 
1 — сапроколлит, Иркутский бассейн, Матаганское м-ние; 2 — богхед, Якутия, р. Оле

нек; 3 — куккерсит, ЭССР, Кохтла-Ярве
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Таблица Э
и керогена горючих сланцев *

Химическая характеристика D, оптическая плотность при 
V, см-1

Сг н v r 2930 1710—1700 760 720

80,55 10,73 85,8 > 1 , 0 0,36 0 ,0 2 0,08

81,26
75,5

10,29
8,71

96,1
91,6

0,90
> 1 , 0

0,38
0,46

Нет
»

0,06
0,04

По мере увеличения содержания С различия в химической структу
ре природных битумов и гумусовых углей сглаживаются. Однако они 
сохраняются вплоть до стадии высших антраксолитов. Так, для ИК- 
спектров низших антраксолитов характерна более интенсивная полоса 
поглощения связей С—Н замещенных ароматических структур 
(760 см-1) по сравнению со спектрами витринитов ПА стадии углефика- 
ции; оптическая плотность этой полосы имеет значение 0,08—0,22 и 
0,08—0,09 для ИК-спектров низших антраксолитов и витринитов соот
ветственно.

Если для спектров высших антраксолитов сохраняется достаточно 
отчетливая полоса поглощения 1600 см-1 и в ряде случаев слабая поло
са 1700 см-1, то для ИК-спектров антрацитовых углей отмечается сплош
ное поглощение по всей области спектра (фиг. 1,3).

К классу высших антраксолитов принадлежат также изученные 
нами образцы битумов кискеитов, характеризующиеся резкой обогащен- 
ностью серой (15—20% и более) [2]. Их ИК-спектры очень близки к 
ИК-спектрам низших антраксолитов (в силу более низкого содержания 
в их составе С по сравнению с высшими антраксолитами), но отличают
ся от последних пониженной интенсивностью полосы поглощения свя
зей С—Н замещенных ароматических структур 760 см-1. Так как эта раз
новидность битумов еще слабо изучена по ИК-спектрам, она не была 
включена в предлагаемую нами табл. 1.

Сопоставление ИК-спектров битумов высоких стадий метаморфизма 
со спектрами сапроколлита и богхеда стадии углефикации Д и куккер- 
сита стадии Б2 (по единичным образцам) также позволило обнаружить 
между ними отчетливые различия (табл. 3, фиг. 4).

Для ИК-спектров сапропелевых углей и куккерсита интенсивность 
полосы поглощения 2930 см-1 групп СН и СН2 значительно выше по 
сравнению с ИК-спектрами высоких стадий метаморфизма; оптическая 
плотность этой полосы для сапропелевых углей и керогена горючих 
сланцев имеет значение 0,9—1,0 и более, а для ИК-спектров изученных 
нами керитов альбертитов — 0,62—0,76. Для спектров битумов других 
классов она имеет еще более низкие значения. Отличительной особен
ностью ИК-спектров сапропелевых углей и керогена горючих сланцев 
является также почти полное отсутствие полос поглощения замещенных 
ароматических структур (область 900—700 см-1) ; для ИК-спектров би
тумов высоких стадий метаморфизма в этой области спектра отчетливо 
проявляются три полосы. Помимо этого для изученных нами ИК-спект
ров сапропелевых углей и куккерсита характерны также интенсивная 
полоса групп С = 0  и присутствие полосы 720 см"1. Как мы уже отмеча
ли, полоса 720 см-1 наблюдается только в ИК-спектрах керитов альбер
титов и низших импсонитов и отсутствует в других классах битумов: 
высших импсонитах, оксикеритах, гуминокеритах и антраксолитах.

Таким образом, в процессе изучения по ИК-спектрам специально по
добранных коллекций битумов основных классов были выявлены зако
номерные связи между особенностями их химической структуры и гене
тическим типом ОВ природных битумов. ИКС-диагностика генетическо-



го типа и уточнение степени «метаморфизма» твердых битумов, знание 
их отличий от рассеянного ОВ и углей имеет большое нефтепоисковое 
значение.
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о  г е о х и м и ч е с к о й  н а с л е д с т в е н н о с т и  о с а д о ч н о 
м е т а м о р ф и ч е с к и х  ФОСФАТОНОСНЫХ ОТЛОЖЕНИИ

ЮДИН Н. ИПЛОТНИКОВА л. я.

В статье приведена литолого-геохимическая характеристика осадочно
метаморфических апатитоносных отложений, широко развитых среди до- 
кембрийских комплексов СССР.

На основании проведенных исследований и обобщений литературных 
данных авторы пришли к выводу, что осадочно-метаморфические апатито
носные отложения наследуют геохимические черты, свойственные осадоч
ным фосфоритоносным формациям, за счет которых они образовались.

Среди докембрийских комплексов СССР (Центрально-Алданский, 
Анабарский, Украинский щиты, Сангиленский массив, Становой и Ха- 
мар-Дабанский хребты, Восточный Саян) и других стран (СРВ, Корея, 
Китай) широко развита осадочно-метаморфическая апатитоносность, 
генетически тесно связанная с гнейсово-мраморной, мраморо-сланце
вой, мраморной толщами [20]. Она проявляется по-разному. В одних 
случаях фосфатное вещество в небольших количествах рассеяно в оса
дочно-метаморфических толщах, в других — наблюдаются залежи пла
стовых апатитовых руд, в третьих в зонах приразломных метасоматитов 
образуются промышленные гидротермально-метасоматические место
рождения апатитов. Они приурочены к древним щитам, геосинклиналь- 
ным областям, а также к( долгоживущим зонам разломов.

Наиболее характерным представителем осадочно-метаморфического 
типа является апатитоносная гнейсово-мраморная толща Юго-Западно
го Прибайкалья [2]. В стратиграфическом отношении она приурочена 
к верхам слюдянской серии верхнего архея (?), сложенной преимущест
венно карбонатными породами, имеет мощность от 600 (Хамар-Дабан- 
Мойготский район) до 1500 м (Слюдянский район), прослеживается с 
запада на восток до 300 км, имеет ритмичное строение, выражающееся 
в чередовании карбонатных апатитоносных горизонтов с горизонтами 
гнейсов и кристаллических сланцев. Наблюдается определенный стра
тиграфический контроль и выдержанность апатитоносных горизонтов по 
простиранию в пределах толщи. Так, например, в Слюдянском районе 
апатитоносный горизонт А2С3, залегающий в самых верхах ее, просле
жен с запада на восток от р. Малая Быстрая до р. Безымянная более 
чем на 40 км. Горизонт сложен мраморами, кварцитами, диопсидовы- 
ми, амфиболовыми и другими сланцами. В этом горизонте развиты лин
зовидные и пластовые залежи апатит-кварцево-диопсидовых, апатит- 
кварцево-диопсид-карбонатных, апатит-кварцево-карбонатных, апатит- 
карбонатных руд, занимающих различное стратиграфическое положенно 
в разрезе горизонта. Основными рудообразующими минералами в раз
личных количественных соотношениях являются кальцит, доломит, 
кварц, диопсид и апатит. В качестве примеси к основным минералам 
присутствуют тремолит, скаполит, полевые шпаты, флогопит. В самом 
апатите химическим анализом установлено присутствие (0,01—0,15%) 
углерода. Среди апатитовых руд широко развиты слоистые разновид
ности, в которых наблюдается чередование кварцевых, диопсидовых и 
смешанных прослоев; границы прослоев, как правило, четкие, хотя встре
чаются и расплывчатые, появление которых связано с вторичными про
цессами. Выделяются грубополосчатые (мощность 10—30 см), полосча- 5
5 Литология и полезные ископаемые, № 2 65



тые (2—10 см) и тонкополосчатые (несколько мм—2 см) руды. Слоис
тые апатит-кварцево-диопсидовые руды отражают, по-видимому, тек
стуру первично-осадочных карбонатно-кремнистых фосфоритов, за счет 
которых они образовались.

Апатит представлен в подавляющей своей массе мелкими округлыми 
зернами светло-голубого и голубого цвета размером от 0,1 до 0,5 мм. Ди
опсид, как и апатит, представлен мелкими (0,05—0,5 мм) округлыми зер
нами белого цвета. Округло-зернистая, а не призматическая форма апа
тита и диопсида является характерным признаком их осадочно-мета
морфического генезиса.

Широко развиты в разрезе мраморно-гнейсовой апатитоносной тол
щи графитсодержащие мраморы. Графит в них наблюдается в виде тон
ких стратифицированных слойков, крупных чешуй, равномерно рассе
янных в породе и в тонкораспыленном состоянии. Помимо мраморов 
графит встречается в биотит-гранатовых и в биотит-гранат-силлимани- 
товых гнейсах.

Многие черты сходства со слюдянским типом имеет осадочно-мета
морфическая мраморо-гнейсовая апатитоносная толща Центрального 
Алдана, распространенная главным образом в его восточной части и 
приуроченная к горизонту диопсид-плагиоклазовых сланцев и карбо
натных пород иенгрской серии верхнего архея.

К этому горизонту приурочена большая часть железорудных и фло- 
гопитовых месторождений, а также метаморфических проявлений апа
тита. Апатитовые проявления в большинстве своем располагаются на 
месторождениях флогопита (Каталах, Эмельджек, Канку) или желез
ных руд (Таежное и др.).

Апатиты метаморфического типа содержат повышенное количество 
(до нескольких процентов) редкоземельных элементов церий-лантан-о- 
вой группы с преобладанием церия над лантаном. Кроме того, они обо
гащены S 03.

По данным Г. Б. Гиммельфарба [7], в карбонатных породах иенгр
ской серии, с которыми связан апатит, концентрации Sr, Ва, Ni, Со, Сг, 
V, Zn, Pb, Mo, Sn, В, Li сопоставимы с содержанием их как в более мо
лодых карбонатных отложениях, так и со средними содержаниями в 
карбонатных породах осадочного происхождения земной коры в целом.

По данным Ю. А. Борщевского и С. Л. Борисовой, значения изотоп
ного состава углерода и кислорода в кальцифирах и мраморах б С13 
(—2,4%о), б 0 18= (+  19,3°/оо) соответствуют таковым в разновозрастных 
морских карбонатных породах.

Об осадочно-метаморфическом происхождении апатитов на Цент
ральном Алдане свидетельствуют приуроченность его к кальцифирам и 
диопсидовым породам, занимающим в разрезе федоровской свиты оп
ределенное стратиграфическое положение, полосчатая текстура выделе
ний, наследующая слоистость, и повсеместная пространственно-генети
ческая связь апатита с месторождениями флогопита и железа, являю
щихся, по мнению многих исследователей, осадочно-метаморфическими.

Апатит образовался в результате метаморфизма первичных вулкано
генно-осадочных пород, содержавших фосфор и, возможно, скопления 
фосфоритов.

По минеральному составу и парагенетическим ассоциациям слюдян- 
ские и алданские апатитоносные образования имеют сходство с апати
товыми рудами месторождений Малого Каратау в Южном Казахстане 
и Лаокайского бассейна в СРВ [11], возникшими при контактовом и ре
гиональном метаморфизме заведомо осадочных фосфоритоносных от
ложений. На месторождениях Чулактау и Тешиктас по простиранию^ 
наблюдается постепенный переход от неизменных фосфоритов к апати
товым породам различного состава [6]. Под воздействием контактового 
метаморфизма карбонатные и кремнистые породы преобразовались со
ответственно в кальцитовые и доломитовые мраморы, кремнистые слан
цы и кварциты. За счет примеси доломита, кремнезема и глинозема в- 
фосфоритах и вмещающих их породах развиваются новые минеральные-
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Таблица 1
Х им ический со став  ф о сф о р и то в  и их м етам орф ически х  а н а л о г о в , %

Компоненты 1 2 3 4 5 6 7

Р20б 26,11 25,34 29,44 18,09 26,35 26,31 6,56
СаО 40,76 38,23 41,47 25,25 42,46 43,55 15,01
MgO 0,58 4,33 0,96 0,62 3,01 4,86 4,00
F 2,37 2,05 0,79 1,07 2,13 2,50 1,34
С02 5,98 7,10 4,50 0,15 8,00 12,32 2,55
Si02 7,57 15,68 17,68 12,38 11,64 5,52 66,68
А120 3 1,55 2,35 2,16 0,78 1,75 0,65 0,11
Ре2^з 0,90 0,85 0,86 Нет 0,68 1,26 1,12
FeO — 1,00 0,28 1,44 1,00 0,18 0,29
МпО Следы 0,32 0,022 Нет 0,32 0,53 Следы
т ю 2 — 0,10 — 0,24 0,10 — Нет
К20 0,24 0,67 0,30 0,08 0,52 — 0,58
Na20 0,67 0,09 0,14 Следы 0,09 — 0,13
^ОрГ До 6,98 До 0,10 До 1,0 До 38,9 До 0,10 До 0,29 —
S03+ S 4,94 0,26 0,10 0,06 0,26 0,60 0,16
Н20 — 0,83 0,88 0,70 0,68 — 0,66

Примечание. 1—7—районы, по которым приведены данные состава фосфоритов: 1—Фосфория (США), 
пермь [4]; 2—Чулактау (Каратау, СССР), нижний кембрий [15]; 3—Буринханское (ХФБ, МНР), нижний 
кембрий; 4—Сангилен (Тува, СССР), рифей [19]; 5—ЧулактаУ (Каратау, СССР), нижний кембрий [15]; 
6—Лаокай (СРВ), кембрий—ордовик [11]; 7— Слюдянка (Ю-3 Прибайкалье, СССР), архей [21]. Прочерк 
в таблице—отсутствие данных.

ассоциации. В наиболее высокотемпературных зонах возникают устой
чивые ассоциации: кварц-тальк-тремолит и кварц-кальцит-диопсид. 
В связи с этим первичные фосфатные структуры разрушаются и замеща
ются микрокристаллическим апатитом, причем кварц-апатитовые руды 
образуются за счет кремнистых фосфоритов, не содержащих доломита, 
и кальцит-апатитовые руды за счет чисто карбонатных фосфоритов. 
В зоне, непосредственно контактирующей с гранитами, развиваются ди- 
опсид-апатитовые руды. Помимо этих минералов, присутствуют кальцит, 
флогопит, паргасит, флюорит и др. Апатит здесь представлен призмати
ческими кристаллами (0,6—0,8 мм), имеющими несколько округлен
ные, как бы оплавленные, грани и весьма схожими со слюдянскими.

Приведенные выше данные по стратиграфической приуроченности и 
выдержанности апатитоносных горизонтов по простиранию, ритмичное 
строение мраморо-гнейсовой толщи, парагенетические ассоциации мине
ралов в апатитовых породах, насыщенность отдельных горизонтов гней
сов высокоглиноземистыми минералами и углеродом, обогащенность от
дельных пачек мраморов графитом, отчетливая слоистость и согласное 
положение апатитоносных горизонтов, комплекс геохимических элемен
тов, характерный для осадочных отложений, сходство минеральных ас
социаций и химического состава фосфоритов и их метаморфических ана
логов (табл. 1) —все это в совокупности отражает свойственные осадоч
ному литогенезу структурно-фациальные условия осадконакопления и 
фосфоритообразования в верхнем архее — нижнем протерозое, а кроме 
того, характеризует последующие изменения фосфоритоносных осадоч
ных пород в результате метамофических процессов, связанных с регио
нальным метаморфизмом, магматической деятельностью и наложенным 
метаморфизмом. Апатитовые месторождения и рудопроявления этого 
типа в целом сохраняют основные черты, свойственные фосфоритонос
ным отложениям.

Вопросы геохимии осадочно-метаморфических апатитоносных отло
жений докембрия пока еще слабо изучены. На основании данных разно
образных исследований геохимии фосфатоносных отложений мы попы
тались путем сравнительного анализа проследить в них поведение эле
ментов-примесей.

Известно, что для фосфоритоносных формаций независимо от их воз
раста и типа характерна определенная группа элементов-примесей,
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Элементы-примеси в фосфоритах и их

Бассейн, месторождение, 
порода, возраст и ZTR+Y Sr As

Фосфория (США), 
фосфориты, пермь

0,003-0,021 0,04-0,0162 0,03—0,1 0,0001—
—0,005

Алтае-Саянская складчатая 0,0026 0,0051 0,03 0,01
обл., фосфориты, рифей — 
кембрий

0,00004—
—0,000042

Каратау (СССР), 
фосфориты, нижний кембрий

0,00036-0,0067 0,99 0,79

Буринханское (ХФБ, МНР) 
фосфориты, нижний кембрий

0,00002-0,0054

1 о
 о

о
о

 
со

 о
 

О
 с

о
с 

1 0,07—0,14 0,0014

Сангилен (Тува), СССР, — 0,0302 0,01—0,1 —
фосфориты, рифей

НетСлюдянка (Ю-З Прибайкалье, 
СССР), апатиты, архей

Следы—
—0,89е

0,001—0,1

N1 Со в Sc Zr Ва Ag

0,003-0 ,03 0,001 0,005 0,0005-
—0,0015

0,001—0,01 0,01—0,03 0,00001—
—0,0001

0,012 0,001 0,004—0,01 Нет 0,003 0,03—0,1 0,0005
Нет Нет 0,0001 — 

—0,0053
» — 0,01—0,5а 0,21

0,001—0,003 Следы Нет » Нет 0 ,0 1 -0 ,3 0,00003—
—0,0001

0,0001— 
—0,001

Нет » 0,0005 0,001-0,01 0,001—0,1 0,0001—
-0 ,0 0 1

0,0001—0,1 1о
 о

S
o

о
 1

» Нет ? 0,001—1,1 —

Примечание. Сносками отмечены данные, взятые из следующих работ: [16], 2—1183, 3—1171, 4—£93»
•—[10], ®—[8], 7—[5]. Прочерк в таблице — отсутствие данных..

прежде всего таких, как редкие земли, U, Th, I, Sr, Se, As, Cu, Pb, Zn, 
Mo, Cr, V, Mn, Ni, Co, B, Fe, Ga, некоторые другие элементы.

Проведенные нами исследования и литературные данные, обобщен
ные в табл. 2, указывают на близкий спектр элементов-примесей и в апа
титоносных осадочно-метаморфических отложениях. Аналогичный ха
рактер распределения имеют и главные редкоземельные элементы, что 
хорошо видно из табл. 3.

Приведенный в табл. 1—3 фактический материал свидетельствует о 
том, что осадочно-метаморфические апатитоносные отложения наследу
ют геохимические черты, свойственные осадочным фосфоритоносным 
формациям, за счет которых они образовались.

Элементы-примеси, сорбируемые фосфатным веществом и входящие 
изоморфно в решетку фторапатита фосфоритов, присутствуют также в 
апатите осадочно-метаморфического генезиса (табл. 3). Причем при де
формациях зерен апатита под воздействием метаморфизма возможно 
выделение из них собственных минералов элементов-примесей (церий
содержащий минерал, редкоземельно-ториевый, состоящий из Се, Nd, La 
и Th и существенно ториевый с примесью Се и Nd) и концентрация их 
в микроструктурах апатита, как это имеет место в апатитах из карбонат
ных пород архейского возраста [1].

Элементы-примеси, отражающие фациальную обстановку и геохими
ческую специфику района, концентрируются в минералах апатитсодер
жащих пород. Это прежде всего такие элементы, как Mn, Fe, Мо, Сг, 
В, Ag, Au и др. Повышенные содержания этих элементов отмечаются по
всеместно в апатитоносных метаморфизованных первично-осадочных 
формациях докембрия.
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Таблица 2
м етам орф и чески х  а н ал о гах , %

Си РЬ Мо Сг V Мп

0,0003—0,01 0,001-0,003 0,0005—0,01 0,01—0,3 0 ,001-0 ,1 0,001—0,01

0 ,0 1 -0 ,0 2 0,003-0 ,01 0,0009—
—0,005

0 ,0 2 -0 ,3 0 ,0 0 1 -0 ,3 0,09—2,5

— 0,00006-0,0048 0,001 0,008 0,0031 До 1,0»

0,001-0,003 Следы Следы—
—0,001

0,001-0,004 0,003 0,006-0 ,02

— 0,0001-0,001 0,0001—0,01 0,0001-0,001 0,0001—0,001 Нет

0,0001—0,01 0,001-0 ,01 0,0001—0,01 0,0001-0,01 0,0001—0,01 0 ,0 0 1 -1 ,0

Be Ti Cd Ga Сор г Источник

0,00005—0,0001 0,02—0,2 0,005—0,03 0,001 0 ,0 -6 ,3 [3]

0,0005 0 ,1 -0 ,4 7 0,0003 Нет 0 ,7 -0 ,5 6 [12]
0,00028 0,01—0,56 Нет 0,0002 0,10 [16]

0,0001 0,001—0,2 » Нет 0,15—0,47 По данным 
авторов

0,001—0,1 Нет 0,0001—0,001 0,0001-0,001 До 38,5 [2]

— 0 ,0 0 1 -1 ,0 Нет 0,001-0,001 0,01—0,15 [21]

Таблица 3
С одерж ани е р ед к о зем ел ьн ы х  элем ен тов  в ф о сф о р и тах  и их м етам орф ических ан ал о гах , %

Компонен*
ты 1 2 3 4 5 6 7

Р 20 * 3 0 , 5 2 6 , 9 2 Нет данных 1 9 , 1 8 3 1 , 1 1 3 7 , 8 3 4 0 , 1 1
2 T R 2 0 3 0 , 0 5 3 5 0 , 0 2 5 0 , 0 3 0 0 , 0 3 0 0,111 0 , 0 3 1 0 , 0 3 2
L a 3 0 , 0 2 3 , 3 1 8 , 8 1 3 , 6 3 2 , 2 2 9 , 0 21,2
Се Нет данных 2 6 , 3 2 6 , 7 2 8 , 2 2 3 , 6 21,2 4 0 , 5
Р г 6 , 3 3 , 5 6,0 3 , 2 3 , 7 3 , 8 3 , 5
Nd 1 7 , 6 1 1 , 7 2 0 , 4 20,6 2 2 , 9 10,1 21,2
S m 4 , 4 5 , 7 6,8 6,1 4 , 1 5 , 5 3 , 3
Ей 1 , 0 6 0,6 2 , 5 0,8 0,6 0 , 7 0,6
G d He onp. 7 , 6 5 , 3 8 , 4 4 , 8 8 , 4 2 , 9
T b 0 , 6 5 0 , 9 0,6 1,1 0,6 0 , 9 0,6
D y He onp. 6 , 9 4 , 9 6,6 4 , 5 7 , 2 2 , 5
No 0 , 7 1,6 1,2 1,2 0 , 5 2,0 0 , 4
Er He onp. 5 , 7 2 , 5 4 , 4 2,1 5 , 7 1,2
T u 0 , 3 8 0 , 9 0,6 0,8 0,2 0 , 9 0,2
Y b 2,0 4 , 4 2 , 4 4 , 3 1,1 4 , 1 1 , 7
Lu He onp. 0 , 9 0 , 3 0,6 0,1 0,1

1
0,2

Примечание. 1—7 — месторождения, из которых взяты пробы. 1 — Фосфорид (США), фосфориты, 
пермь [4]; 2 — Сейбинское м-ние (СССР), фосфориты, рифей — кембрий [ 17]; 3 — Хубсугульский бас
сейн (МНР), фосфориты, нижний кембрий 110]; 4 — Сангилен (Тува, СССР), метаМорфизованные фосфо
риты, рифей 117]; 5 — Каратау (СССР), метаморфизованные фосфориты, нижний кембрий £17]; 6 — Лао- 
кай (СРВ), апатиты, кембрий — ордовик £17]; 7 — Слюдянка (Ю-3 Прибайкалье, СССР), апатиты, ар
ией [17]. Анализировались штуфные пробы и концентраты фосфатного вещества.
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Дальнейшее изучение элементов-примесей и других геохимических
особенностей первично-осадочных апатитоносных отложений докембрия 
является одним из важных путей выяснения условий древнейшего в ис
тории Земли этапа морского фосфоритонакопления.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 2, 1 9 8 3

УДК 551.35

НЕКОТОРЫЕ ОСОБЕННОСТИ СТРОЕНИЯ ОСАДОЧНОГО ЧЕХЛА
В МИРОВОМ ОКЕАНЕ

Л Е В И Н  Л. Э., В И Р Т А  А . И .

Анализ распределения мощности и формационного состава трех круп
ных комплексов осадочного чехла Мирового океана — среднеюрско-нижне- 
мелового, верхнемелового — эоценового, олигоцен-плейстоценового (по дан
ным глубоководного бурения) — позволил существенно детализировать 
представления об особенностях их строения. В пределах глубоководных 
котловин в каждом из комплексов выделяются так называемые аномаль
ные ареалы, на которых распространены консолидированные породы кон
тинентального, мелководно-морского и глубоководного генезиса. В Тихом 
океане подобные ареалы связаны с системами глыбовых и вулканогенных 
поднятий, в Индийском и Атлантическом, напротив, тяготеют преимуще
ственно к их окраинам, подвергшимся деструкции в ходе процесса океано- 
образования.

Данная статья имеет основной целью рассмотрение некоторых осо
бенностей строения осадочного чехла (осадочной оболочки, по Ю. А. Ко
сыгину) преимущественно в океанических котловинах по данным глубо
ководного бурения, что может иметь значение как для выяснения на
правленности тектонических движений в областях развития коры пере
ходного и океанического типов, так и в связи с поисками нефти и газа.

Прежде всего следует отметить, что главной особенностью этой обо
лочки является наличие в ней двух подтипов: относительно гомогенного, 
представленного маломощными слоями осадков, накапливавшихся в 
глубоководной среде, и весьма гетерогенного, включающего в различных 
сочетаниях образования континентального, мелководно-морского и вул
каногенного генезиса [2].

Влияние вулканизма на седиментацию в Мировом океане по форме 
оказывается весьма разнообразным — это образования базальтовых по
кровов слоя 2А глубоководных котловин, преимущественно андезитовый 
тип вулканогенно-осадочного литогенеза (в отличие от океанического 
базальтового) в краевых морях и районах океанических котловин, при
ближенных к островным дугам. Таким образом, в котловинах океанов 
и морей получают распространение не только осадочные, но и вулкано
генно-осадочные отложения [1, 7].

Суммарная мощность осадочной оболочки определяется сочетанием 
циркумконтинентальной, тектонической и климатической зональности 
16,7].

Теоретическое положение о циркумконтинентальной зональности 
[9] нашло подтверждение в первой схеме распределения суммарной мощ
ности осадочной оболочки в Мировом океане [5], а о тектонической и 
климатической зональности — в материалах глубоководного бурения и 
результатах их обобщения [10].

По материалам бурения с судна «Гломар Челленджер» в 1968— 
1976 гг. (рейсы 1—51) было прослежено распространение в осадочной 
оболочке океанических котловин континентальных и мелководно-мор
ских отложений различного возраста, что свидетельствовало о важной 
роли вертикальных движений при образовании океанов [13]. На осно
вании этих данных было выработано понятие тектонической деструкции, 
поддержанное затем в других работах [8].

Ныне деструкция и ее противоположность — аккреция рассматрива
ются в качестве двух ведущих процессов в эволюции литосферы Земли,
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а спрединг океанической коры оказывается лишь частной, хотя и весьма 
существенной по масштабам разновидностью деструкции [11, 12].

Новые данные глубоководного бурения (558 скважин), накопленные 
к 1982 г. [19, 20], позволяют еще раз детально проанализировать струк
туру трех крупных комплексов осадочной оболочки океанов: среднеюр- 
ско-нижнемелового, верхнемелового—эоценового и олигоцен-плейстоце- 
нового. Эти материалы были сопоставлены с аномалями магнитного поля 
океанов в принятой магнитостратиграфической шкале [18, 21, 22] и ос
новными тектоническими элементами океанов, показанными на Текто
нической карте Мира (М 1 : 25 000 000) [ 15]4.

Особое внимание было обращено на выделение в разрезах скважин 
горизонтов, представленных консолидированными осадочными и вул
каногенно-осадочными породами как глубоководного, так и иного гене
зиса. Подобные горизонты были установлены в 210 скважинах, тогда как 
неуплотненные осадки позднеюрско-плейстоценового возраста были 
вскрыты в остальных 348 скважинах. При этом 244 скважины вскрыли 
базальты океанической коры, а бурение 314 скважин прекращено в раз
новозрастных горизонтах чехла или, в редких случаях, в породах грани
то-гнейсового фундамента краевых плато и континентальных склонов.

СТРОЕНИЕ КРУПНЫХ КОМПЛЕКСОВ ЧЕХЛА

Среднеюрско-нижнемеловой комплекс в глубоководных котловинах 
Тихого, Индийского и Атлантического океанов пройден 85 скважинами. 
В одной из них его слагают консолидированные породы континентально
го, в 36 — мелководно-морского и в 18 — глубоководного генезиса1 2. Ос
тальные 30 скважин вскрыли неуплотненные осадки. Отложения верхов 
средней юры обнаружены в трех скважинах — на плато Орфен (скв. 111) 
восточнее о. Ньюфаундленд, на Фолклендском плато (скв. 330) и у под
ножия континентального склона северо-западной Африки (скв. 544). 
Скважина 534 к востоку от п-ова Флорида вскрыла самые низы отложе
ний келловейского яруса, залегающие непосредственно на толеитовых 
базальтах океанической коры. Все остальные скважины либо установи
ли залегание верхнеюрских осадков на базальтах, либо не вскрыли их 
подошвы. Из изложенного следует, что комплекс представлен главным 
образом отложениями позднеюрско-раннемелового времени и только 
условно может быть назван среднеюрским. Тем более, что упомянутые 
выше три скважины расположены на опущенных блоках коры континен
тального и переходного типов.

Распространение комплекса в океанах крайне ограничено. Оно уста
навливается по скважинам и 34-й аномалии магнитного поля возрастом 
порядка 70 млн. лет. В ареалах распространения комплекса прослеже
ны и так называемые мезозойские аномалии магнитного поля с индек
сами от М-1 до М-31. Последнее дает возможность по аномалии М-15 
проследить границу распространения осадков юрского возраста и соот
ветственно выделить области развития сокращенного — только нижне
мелового и полного верхнеюрско-нижнемелового разреза комплекса 
(фиг. 1).

В Тихом океане ареал распространения комплекса приурочен к про
тяженной, вытянутой в субмеридиональном направлении зоне. Послед
няя ограничена на востоке областью развития океанической коры после- 
раннемелового возраста, а на западе глубоководными желобами: Але
утским, Курило-Камчатско-Японским, Идзу-Бонинским, Западно-Мела
незийским, Витязя, Кермадек-Тонга. Помимо того, что породы комплек
са отсутствуют за пределами этой зоны (в том числе и в Каролинской 
котловине), местами их нет и внутри ее: на грядах вулканогенных хреб
тов островов Феникс и Маршалловых и на сопредельных районах глу-

1 Карта составлена сотрудниками МГУ им. Ломоносова и НИИзарубежгеологии 
(авторы В. Е. Хайн, Л. Э. Левин, Ю. Я. Кузнецов, редактор В. Е. Хайн).

2 К ним же относятся подводно-оползневые глыбы олистостром и гемилелагические 
образования типа «черных сланцев».
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Фиг. 1. Схема строения среднеюрско-нижнемелового комплекса. 1 — области отсутствия отложений комплекса, 2 — 
трансформные и другие разломы. Формации: 3 — континентальная, 4 — терригенная мелководно-морская, 5 — карбонатная 
мелководно-морская, 6 — рифовая субформация, 7 — терригенная, глубоководная, 8 — карбонатная глубоководная, 9 — 
кремнисто-терригенная и кремнисто-карбонатная глубоководные, 10 — вулканогенно-осадочная, терригенная и карбонат

ная глубоководные, 11 — щелочная базальтовая, 12 — риолитовая, 13 — ареалы распространения уплотненных
глубоководных осадков



Ооководных котловин. Мощность комплекса в рассматриваемой зоне ми
нимальна—от 0,1 до 0,5 км. В составе комплекса преобладают форма
ции глубоководного генезиса — в центральной части зоны карбонатная 
и карбонатно-кремнистая, на севере и юге — терригенная. Ареал разви
тия глубоководной вулканогенно-осадочной терригенной формации как 
бы обрамляет с востока внутреннюю область отсутствия средцеюрско- 
нижнемеловых отложений в районе островов Феникс и Маршалловых. 
Эта формация выделяется по наличию в толще осадков многочисленных 
прослоев пепла.

Породы мелководно-морского генезиса вскрыты бурением на различ
ных по типу поднятиях в структуре ложа океана. На северной оконечно
сти Гавайского хребта развиты плотные известняки, альба, залегающие 
на трахитах (скв. 465); на поднятии Манихики — вулканомиктовые 
песчаники и известняки баррема — альба (скв. 317), на плато Онтонг- 
Д ж ава—туфогенные известняки апта — альба, перекрывающие толеи- 
товые базальты (скв. 288). К югу от плато Онтонг-Джава на о. Малаита 
в Соломоновом архипелаге толеитовые базальты переслаиваются с кар
бонатными и терригенными породами. Общая мощность нижнемелового 
разреза достигает здесь 1,5 км, и он рассматривается в качестве фраг
мента второго слоя океанической коры, претерпевшего обдукцию [14].

Сложнее обстановка на поднятии Магеллана. Здесь в скв. 167 были 
вскрыты плотные известняки (в отдельных прослоях туфогенные) позд- 
нетитонско-коньякского возраста. Они залегают на брекчированных, из
мененных базальтах, более щелочных, чем толеиты срединных хребтов 
[16]. Прямых признаков мелководной обстановки обнаружено не было, 
но находки фораминифер подсемейства Nodosariinae указывают на усло
вия внешнего шельфа или верхней батиали. Следовательно, первона
чальная глубина моря могла быть максимум от 400 до 700 м, а суммар
ное погружение с начала мелового времени (за 135 млн. лет) составило 
3300 м. Таково заключение о палеобатиметрии на поднятии Магеллана 
[19, v. 17].

Таким образом, рассматриваемые отложения отвечают карбонатной, 
терригенной вулканогенно-осадочной и карбонатной вулканогенно-оса
дочной формациям, а также характеризуются иногда залеганием на по
родах щелочной базальтовой формации, отличной от океанических то- 
леитов.

В двух случаях на основании петрофизических свойств пород уста
навливаются ареалы распространения измененных глубоководных осад
ков, превращенных в процессе диагенеза в консолидированные породы3. 
По составу они отвечают карбонатно-кремнистой формации. Один из 
ареалов обрамляет с севера плато Онтонг-Джава (скв. 289), а другой с 
северо-востока — область отсутствия отложений комплекса в районе 
поднятия Маршалловых островов (скв. 463). При этом латеральные ряды 
формаций оказываются почти идентичными: 1) карбонатная вулкано- 
генно-осадочная мелководная карбонатно-кремнистая глубоковод
ная карбонатно-глубоководная; 2) карбонатно-кремнистая глубоко
водная карбонатная глубоководная. В обоих рядах обнаруживается 
удаление районов собственно осадочной седиментации от зон активного 
вулканизма.

Отмеченные особенности формационного состава и диагенеза осадков 
свидетельствуют о том, что верхнеюрско-нижнемеловой комплекс на за
паде ложа Тихого океана участвует в строении двух генетических подти
пов седиментационных бассейнов — внутриокеанического, гомогенного 
осадочного и внутриокеанического, гетерогенного осадочно-породного. 
Наибольшими размерами и сложностью строения во втором подтипе от
личается бассейн плато Онтонг-Джава, имеющий продолжение в зоне 
Соломоновых островов.

3 Здесь и далее под диагенетически измененными понимаются отложения со сле
дующими параметрами: плотность >2,2 г/см3; скорость распространения сейсмических 
волн > 2,3  км/с; пористость <40% .
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В Индийском и Атлантическом океанах ареалы распространения 
комплекса локализуются в краевых зонах развития океанической коры 
допозднемелового возраста. На большей центральной части этих океа
нов, где разрастание океанической коры в соответствии с теорией спре- 
динга происходило в позднем мелу — кайнозое, отложения комплекса от
сутствуют. Мощности комплекса в котловинах идентичны тем, которые 
установлены на западе Тихого океана, но увеличиваются до 1 км и более 
в сторону континентального подножия, где в соответствии с циркумкон- 
тинентальной зональностью комплекс принимает участие в строении 
осадочного чехла периокеанических прогибов4. На фоне этой зональ
ности отчетливо прослеживаются и поперечные дислокации в строении 
комплекса, которые контролируются трансформными разломами.

Породы мелководно-морского генезиса вскрыты бурением в двух раз
личных структурных положениях. Они встречены на различного типа 
поднятиях: на краевом плато Натуралист к юго-западу от Австралии 
(скв. 258); на юге Атлантики на Фолклендском краевом плато (скв. 327, 
330) и хребте Китовом (скв. 363), на плато Сан-Пауло (скв. 356); на 
востоке Атлантики вблизи Канарских островов (скв. 397); на северо- 
западе Атлантики в пределах сложнорасчлененного Блейк-Багамского 
плато (скв. 99, 100, 101, 105, 390, 391, 392). Эти отложения установлены 
также в глубоководных котловинах: Западно-Австралийской (скв. 263), 
Капской (скв. 361), Ангольской (скв. 376); Северо-Американской 
(скв. 386, 384, 387); в котловине Сигсби в Мексиканском заливе, где, 
в частности, они обнаружены в кепроке соляного купола (скв. 2), в под
ножии континентального склона северо-западной Африки (скв. 544), 
на севере Канарской котловины, вблизи островов Мадейра (скв. 415, 
416), в Иберийской котловине (скв. 398Д), на континентальном склоне 
Бискайского залива и собственно в его глубоководной части (скв. 400, 
401,402).

Таким образом, видим, что рассматриваемые отложения залегают в 
современных океанах на коре различного типа: континентальной (плато 
Натуралист, Фолклендское); перехрдной (Блейк-Багамское плато, Би
скайский залив и др.); океанической в перечисленных глубоководных 
котловинах.

На фоне отмеченных особенностей в распространении мелководно
морских отложений для Индийского и Атлантического океанов уста
навливаются и другие черты различия в строении комплекса. Они заклю
чаются в преобладающем развитии в Индийском океане терригенной 
формации и подчиненном — вулканогенно-осадочной терригенной. Пос
ледняя тяготеет к районам активного внутриокеанического вулканизма 
в Мозамбикском проливе. Напротив, в Атлантическом океане выявляет
ся преобладание карбонатной формации и отсутствие вулканогенно
осадочной. Терригенная формация характеризует разрез комплекса лишь 
на юге и севере Атлантического океана в районах котловин Аргентин
ской, Агульяс, Капской и Северо-Американской. В единственном случае 
(скв. 111, плато Орфен) вскрыты породы грубообломочной континен
тальной формации. При этом в ряде районов — плато Блейк и Фолк
лендское, юго-восток континентального подножия Ангольской котлови
ны— в рассматриваемом комплексе формации мелководно-морского ге
незиса вверх по разрезу замещаются глубоководными (скв. 330, 390, 
363, 401 и др.).

Особое значение в теоретическом и практическом аспектах имеет по
зиция рифовой формации и ныне выявленных бурением ареалов изме
ненных пород глубоководного генезиса.

Породы рифовой формации позднеюрско-раннемелового возраста в 
Атлантике как бы кольцом обрамляют котловину Сигсби и протягивают
ся к юго-востоку и северо-востоку на шельф Кубы и Северо-Американ
ского континента [24]. На шельфе Мексики элементами отмеченной ри

4 В осевых зонах периокеанических прогибов величина мощности комплекса зна
чительно выше, но материалы сейсмических работ для среднеюрско-нижнемелового и 
верхнемелового — эоценового комплекса в данной статье не рассматриваются.
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фовой формации являются так называемые «Золотой пояс» и тренд Ля 
Реформа, представляющие собой крупнейшие зоны нефтегазонакопления. 
Породы этой формации выявлены вдоль всего континентального склона 
вплоть до о. Ньюфаундленд и затем далее к востоку в пределах однои
менной глубоководной котловины. Здесь они представлены рифовыми 
известняками с редкими прослоями глин и алевролитов барр^м-средне- 
альбского возраста мощностью 120 м (скв. 384). Не исключено, что по
роды рифовой формации непосредственно сопряжены с опущенным ныне 
на абиссальные глубины плато Орфен.

Ареалы диагенетически измененных осадков глубоководного генези
са прослеживаются на востоке Западно-Австралийской котловины, на 
востоке Канарской котловины и в пределах Северо-Американской кот
ловины, где они распространены в пределах Бермудского поднятия. 
В первом случае степень уплотнения пород незначительна, разрез сло
жен цеолитовыми карбонатными глинами, т. е. это образования терри- 
генной формации (скв. 259, 260, 261); во втором—образования карбо
натной формации — известняки, мергели и алевролиты оксфорд-альб- 
ского возраста мощностью 426 м (скв. 367) и известковистые глины 
альба мощностью 66,5 м (скв. 369); в третьем — образования терриген- 
ной формации — глины с прослоями радиоляритового песка альбского 
возраста мощностью 140 м (скв. 386) и известняки с прослоями глин 
берриаса — альба мощностью 256 м (скв. 387). Однако нельзя утверж
дать, что подобные ареалы отсутствуют в аналогичной тектонической 
обстановке в других местах, где разрез комплекса еще не вскрыт буре
нием.

Отмеченные особенности свидетельствуют о двух обстоятельствах: 
во-первых, о существенном по площади продолжении периокеанических 
осадочно-породных бассейнов в пределах глубоководных котловин, во- 
вторых, о закономерном от котловин к шельфу латеральном ряде фор
маций, представленном глубоководными карбонатной и терригенной 
формациями-)-ими же измененными-)-мелководно-морскими терриген
ной и карбонатной.

Верхнемеловой — эоценовый комплекс в глубоководных котловинах 
Тихого, Индийского и Атлантического океанов, а также некоторых крае
вых морях — Коралловом, Тасмановом, Карибском, Скоша пройден 
253 скважинами. В трех из них его слагают консолидированные породы 
континентального, в 41 — мелководно-морского и накопившиеся в усло
виях батиали, в 55 — глубоководного генезиса. Остальные 154 скважи
ны вскрыли неуплотненные осадки. В отличие от предыдущего рассма
триваемый комплекс залегает на весьма гетерогенной поверхности — 
в области океанической коры дораннемелового возраста на более древ
них осадочных и вулканогенно-осадочных отложениях, а в области океа
нической коры — позднемелового — эоценового возраста — непосредст
венно на толеитовых базальтах второго слоя.

Распространение комплекса контролируется 13-й аномалией магнит
ного поля возрастом 37 млн. лет, что повсеместно подтверждено скважи
нами. Особенности строения и залегания определяются тремя парамет
рами: 1— отсутствием осадков комплекса в области послеэоценовога 
разрастания океанической коры, отвечающей зоне внутриокеанических 
подвижных поясов; 2 — наличием участков внутри областей развития 
комплекса, где отложения отсутствуют, что, вероятно, обусловлено вто
ричной тектоно-магматической деструкцией океанической коры; 3 — от
сутствием отложений эоценового возраста на обширной площади в Ти
хом океане и небольших участках в Индийском и Атлантическом океа
нах вследствие перерыва в седиментации. Последнее приводит к непо
средственному контакту вышележащего олигоцен-плейстоценового комп
лекса с доэоценовыми горизонтами палеоцена, а порой и верхнего мела 
(фиг. 2).

В пределах Тихого океана и его краевых морей отложения комплекса 
присутствуют в разрезе на обширной площади к западу от Восточно- 
Тихоокеанского хребта и на отдельных небольших участках к востоку и
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Фиг. 2. Схема строения верхнемелового — эоценового комплекса 
Условные обозначения см. на фиг. 1



югу от него. В краевых морях они распространены в Алеутской, на севе
ре Западно-Филиппинской, Коралловоморской, Тасмановой котловинах 
и в море Скота. Протяженная субмеридиональная зона предполагаемо
го вторичного отсутствия отложений протягивается от поднятия Шат- 
ского и его западного обрамления через Филиппинское море, Коралин- 
скую котловину, Ново-Гвинейское и Соломоново моря, восток; Коралло
вого моря к Южно-Фиджийской котловине включительно.

Мощность комплекса на подавляющей части площади несколько 
меньше, чем среднеюрско-нижнемелового. Они изменяются от 0,1 до 
0,25 км и только в зонах рифтогенных прогибов на западе Кораллового 
моря и в пределах Ново-Зеландского плато увеличиваются до 2—4 км 
[25]. В распределении мощности отчетливо отражены крупные структур
ные элементы ложа Тихого океана — глыбовые и вулканогенные подня
тия, сдвиги по трансформным разломам. На фоне отмеченных струк
турных соотношений важно и начало влияния на седиментацию субши
ротной климатической зональности.

Из широкого спектра формаций, присутствующих в составе комп
лекса, преимущественно распространены три—глубоководные терри- 
генная и карбонатная, мелководно-морская карбонатная. Первая из них 
характерна для трех обширных ареалов — северо-восточного, централь
ного и западного.

Северо-восточный ареал располагается между областью олигоцен- 
плейстоценовой океанической коры и цепью Императорских гор к севе
ру от экваториальной зоны. Центральный ареал охватывает обширный, 
вытянутый в субмеридиональном направлении регион от поднятия Об
ручева на севере до хребта Маккуори на юге. Соответственно его восточ
ным обрамлением являются системы вулканогенных хребтов вдоль Ве
ликого Тихоокеанского геораздела, выделенного Л. И. Красным, а за
падным — ареал распространения глубоководной вулканогенно-осадоч
ной формации, как бы сопровождающий островные дуги. Западный 
ареал отражает специфику седиментации в пределах морей Тасманова, 
Фиджи и Филиппинского. В сущности в первых двух случаях он явля
ется продолжением центрального ареала.

Ареалы распространения глубоководной карбонатной формации за
нимают две основные структурные позиции: первая—северо-западной 
ориентировки — является разделом между северо-западным и цент
ральным ареалами глубоководной терригенной формации, вторая — от
вечает плато Капингамаранги и области его глубоководного обрамле
ния.

Для ареалов формаций мелководно-морского генезиса также харак
терна вполне закономерная структурная позиция. Все они связаны со 
сводовыми поднятиями ложа океана и системами вулканогенных хреб
тов. На сводовом поднятии, вытянутом вдоль желоба Тонга распрост
ранены вулканогенные песчаники и конгломераты, а также андезито-ба
зальтовый туф (мощность 58 м), датируемые верхами мела — палеоце
ном (скв. 204); на вулканогенном хребте Лайн — рифовые известняки 
кампана — Маастрихта вскрытой мощностью 34 (скв. 156) и 100 м 
(скв. 462), цеолитовые глины и известняки эоцена вскрытой мощностью 

25 м (скв. 314); на Гавайском хребте—вулканогенные песчаники и конгло
мераты палеоцена—эоцена вскрытой мощностью 42 м (скв. 432) и рифо
вый известняк палеоцена (скв. 433); на хребте Оки-Даито — конгломе
раты и песчаники эоцена вскрытой мощностью 42 м; на хребте Лорд- 
Хау в Тасмановом море мелководные песчаники Маастрихта залегают 
на риолитах, изливавшихся в субаэральной обстановке (скв. 207); две 
скважины на гайотах установили их погружение с начала палеоцена 
(скв. 171) и середины эоцена (скв. 200). Отсюда в латеральном направ
лении от котловин к упомянутым хребтам и поднятиям устанавливается 
замещение глубоководной карбонатной формации мелководно-морской, 
зачастую представленной рифовой субформацией. Вертикальный ряд. 
формаций для поднятий во внутренней области Тихого океана в наибо
лее полном выражении иной: щелочная базальтовая->-мелководно-мор-
78



ская карбонатная->мелководно-морская вулканогенно-осадочная терри- 
генная.

Отложения мелководно-морского генезиса на некоторых поднятиях 
и хребтах обрамлены ареалами распространения измененных глубоко
водных, преимущественно карбонатных формаций. Вдоль хребта Лайн 
они представлены слоями уплотненного мела с редкими прослоями вул- 
каномиктовых песчаников, которые характеризуются относительно ши
роким стратиграфическим интервалом от сантона до эоцена включитель
но (скв. 163, 315, 316); далее к востоку от хребта Лайн —двумя ареала
ми кремнистых известняков эоценового возраста (скв. 71, 72, 73); вдоль 
хребта Феникс — верхнемеловым карбонатным туфом (скв. 199).

Иная обстановка на поднятии Манихики и плате Онтонг-Джава. 
В первом случае уплотненные известняки среднего эоцена мощностью 
300 м непосредственно перекрывают мелководно-морские отложения 
баррема — альба (скв. 317). Во втором — аналогичные известняки, про
слоями кремнистые (мощность 260 м), возраст которых кампан-эоцено- 
вый (скв. 289), также залегают на образованиях мелководно-морского 
генезиса нижележащего комплекса.

Таким образом, подобно среднеюрско-нижнемеловому для верхнеме
лового— эоценового комплекса в пределах ложа Тихого океана уста
навливается наличие двух генетических подтипов седиментационных бас
сейнов— внутриокеанического осадочного и внутриокеанического оса
дочно-породного. При этом на плато Онтонг-Джава и на поднятии Ма
нихики для обоих комплексов устанавливается пространственное совпа
дение разновозрастных и генетически различных осадочно-породных 
бассейнов.

В Атлантическом и Индийском океанах ареалы распространения 
комплекса охватывают обширные площади глубоководных котловин, 
вплоть до подножия склонов внутриокеанических хребтов — Индоокеан
ских, Срединно-Атлантического. Внутренние области отсутствия отложе
ний комплекса в котловинах единичны. Они обнаруживаются в Запад
но-Австралийской котловине, а тркже на севере Атлантического океана, 
причем почти повсеместно связаны с молодыми вулканогенными хреб
тами (Канарские острова, о. Мадейра, Бермудское поднятие и др.).

Мощности комплекса в котловинах, как и для среднеюрско-нижнеме- 
лового комплекса, идентичны отмеченным для Тихого океана, т. е. 0,1 — 
0,25 км. Они увеличиваются в осевой зоне периокеанических прогибов, 
превышая 1 км, и по сейсмическим данным достигают здесь 2—4 км. На 
фоне циркумконтинентальной зональности сохраняются и даже усили
ваются (по сравнению с более древним комплексом) поперечные дисло
кации, контролируемые трансформными разломами.

В глубоководных котловинах некоторых краевых морей — Коралло
вого, Тасманова, Карибского, Мексиканском заливе — зоны увеличен
ной до 2—5 км мощности комплекса, как и в океанических котловинах, 
тяготеют к подножию континентального склона.

В формационном составе, напротив, намечаются существенные от
личия от среднеюрско-нижнемелового комплекса. Они заключаются в 
преобладании формаций глубоководного генезиса и относительно ред
ких случаях появления в разрезе чехла котловин континентальных, при
брежных и мелководно-морских образований. Первые два выявлены 
лишь в трех случаях — в центральной части хребта Девяностого граду
са в Индийском океане (скв. 214), на Фареро-Исландском пороге в Ат
лантическом океане (скв. 336, 352) и на поднятии Роколл (скв. 403, 404). 
Третьи также связаны с генетически разными поднятиями в структуре 
ложа океанов: в Индийском океане — с глыбовым хребтом Девяностого 
градуса (скв. 216, 217, 253) и краевым плато Миля (скв. 281); в Атлан
тическом— с хребтами Китовый (скв. 359, 525—529), Риу-Гранди 
(скв. 21, 357, 515, 516), Роколл (скв. 403, 404), Ян-Майнен (скв. 349), 
в Карибском море с хребтом Авес и разрезами Венесуэльской и Колум
бийской котловин (скв. 146, 141, 152, 153). В последних двух случаях 
они являются низами слоя 2А этих котловин, аналоги которого выявле-
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ны на юге Гаити и Кубы, так называемые формация Думиссау и свита 
Эль-Кобре [ 17, 23].

Подобные отложения вскрыты также на западе Сомалийской котло
вины (скв. 241), где представлены пластами известняков и песчаников 
турон-кампанского возраста со вскрытой мощностью 554 м; в Северо- 
Американской котловине к югу от о. Ньюфаундленд (скв. 98), где им 
отвечают рифовые известняки сантона — кампана вскрытой мощностью 
107 м. Здесь и на краевом плато Блейк породы рифовой формации пред
ставляют верхний элемент рассмотренного выше верхнеюрско-нижне- 
мелового барьерного рифа, развитие которого на отдельных участках 
происходило до позднемеловой эпохи включительно.

Циркумконтинентальная зональность седиментации кроме мощностей 
отражена и в распределении типов глубоководных формаций. В цент
ральных областях котловин, вблизи склонов внутриокеанических хреб
тов, повсеместно распространена карбонатная формация, которая в на
правлении к континентам замещается опять-таки глубоководной терри- 
генной формацией. Некоторое усложнение в отмеченную закономер
ность вносит лишь глубоководная вулканогенно-осадочная формация — 
ее небольшие по площади ареалы локализуются вблизи вулканогенных 
хребтов (фиг. 2).

Ареалы распространения диагенетически измененных осадков распо
лагаются преимущественно в пределах полей как терригенной, так и 
карбонатной формаций. При общем их тяготении к подножию конти
нентального склона в распределении по площади намечаются некото
рые отличия от среднеюрско-нижнемелового комплекса. Они заключа
ются как в сокращении размеров этих ареалов, так и в появлении но
вых, неизвестных для более древних образований. Отличия, по-видимо
му, обусловлены двумя причинами — генетической и формальной. С од
ной стороны, прогрессивным остыванием доолигоценовой океанической 
коры от среднеюрской до эоценовой эпохи включительно, а с другой — 
значительно большим числом скважин, вскрывших рассматриваемый 
комплекс, по сравнению со среднеюрско-нижнемеловым.

В Индийском океане такие ареалы выявлены вдоль хребтов Чейн- 
Меррей и Мальдивского (скв. 219, 223), в Сомалийской и Мадагаскар
ской котловинах (скв. 237, 239, 240), но одновременно площадь распро
странения нижележащего среднеюрско-нижнемелового комплекса у 
подножия континентального склона Западной Австралии существенно 
сокращена, поскольку уплотненные глубоководные осадки могут быть 
выделены только в одной скважине (скв. 258). В Атлантическом океа
не неизвестные ранее ареалы охватывают Аргентинскую котловину 
(скв. 356, 358), восток Ангольской и Капской котловин (скв. 361, 362, 
364), запад Гвианской котловины (скв. 354), районы островов Зеленого 
Мыса и о. Мадейра (скв. 366, 370), плато Роколл (скв. 385), юго-восток 
Лабрадорской котловины (скв. 111), отмечается в Лофотенской котло
вине (скв. 343). Однако, напротив, существенно сокращена по сравне
нию со среднеюрско-нижнемеловым комплексом площадь этих ареалов 
на востоке Канарской котловины и в Северо-Американской котловине.

В пределах ареалов измененных пород выделяются три группы фор
маций: карбонатная, которая распространена на Маскаренском хребте 
и плато Натуралист, а также в котловинах Мадагаскарской, Аргентин
ской, Ангольской, Гвианской, Канарской и Лабрадорской; терригенная— 
на хребтах Мальдивском и Меррей, в Сомалийской, Капской и Лофо
тенской котловинах и на Бермудском плато; вулканогенно-осадочная, 
представленная переслаиванием обломочных пород с покровами ба
зальтов на плато Роколл. При этом тектоническая позиция отдельных 
ареалов (в Лабрадорской котловине, на поднятиях Риу-Гранди и Сан- 
Пауло) характеризуется их приуроченностью к районам седиментации 
в континентальной и мелководно-морской обстановках на предыдущем, 
позднеюрско-раннемеловом этапе.

Совместное рассмотрение особенностей строения и формационного 
состава двух комплексов дает основание для определения контуров пе
ло



риокеанических осадочно-породных бассейнов в пределах глубоковод
ных котловин. Эти контуры протягиваются далеко вглубь котловин от 
подножия континентального склона, хотя и оказываются несколько раз
личными для каждого из комплексов в отдельности. Латеральный ряд 
формаций от котловин к шельфу для каждого комплекса представля
ется в следующем виде: глубоководная карбонатная-^глубоководная 
терригенная -*■ она же измененная мелководно-морская терриген- 
ная, карбонатная и вулканогенно-осадочная. Таким образом, 
как и в предыдущем комплексе, осадочно-породные бассейны в океани
ческих котловинах замещаются областями распространения неуплотнен- 
иых и слабоуплотненных осадков.

Олигоцен-плейстоценовый комплекс выделяется преимущественным 
распространением неуплотненных осадков. Консолидированные породы 
мелководно-морского генезиса и накопившиеся в условиях батиали об
наружены в 35, а глубоководные измененные — в 21 скважинах. Об
щая тенденция сокращения ареалов развития глубоководных изменен
ных и мелководно-морских отложений от более древних к самому моло
дому комплексу находится в строгом соответствии с общей направлен
ностью океанообразования от среднеюрской до современной эпохи.

Комплекс в отличие от нижележащих распространен почти на всей 
площади Мирового океана. Из 558 скважин только в 11 установлены 
непосредственные выходы на поверхность морского дна доолигоценовых 
образований. Осадки комплекса залегают на весьма гетерогенной по
верхности — в области доолигоценовой океанической коры на разновоз
растных более древних осадочных и вулканогенно-осадочных отложени
ях, в частности на обширных площадях, где отсутствует эоцен, они ле
жат не только на осадках палеоцена, но иногда и верхнего мела, а в об
ласти олигоцен-плейстоценовой океанической коры, отвечающей в океа
нах внутриокеаническим подвижным поясам,— непосредственно на ба
зальтах второго слоя. Отличительная черта комплекса — крайне слож
ное распределение мощности, варьирующей от 0,1 до 4—6 км, а в исклю
чительных случаях до 10—12 км и более (фиг. 3).

По особенностям строения рассматриваемого комплекса отчетливо 
выделяются четыре области: внутренних частей океанов, охватывающая 
срединные хребты и глубоководные котловины; современных активных 
океанических окраин (имеются в виду также система внутренних морей 
в Тихоокеанском сегменте и отдельные внутренние моря на западе Сре
диземноморского пояса); преимущественно древних активных океаниче
ских окраин (окраинные моря на западе Средиземноморского пояса и 
Мексиканский залив); пассивных океанических окраин.

В строении комплекса во внутренних областях океанов обнаружива
ются черты сходства и различия. Сходство заключается в малых значе
ниях его мощности, нарастающей от 0,1 км вблизи осевой зоны средин
ных хребтов до 0,5, изредка 1 км в глубоководных котловинах. Сокра
щение мощности до 0,1 км, а порой и полное отсутствие отложений 
комплекса, намечается также на глыбовых и вулканических хребтах. 
Различие определяется влиянием на изменение мощности отложений в 
Тихом океане выделенной А. П. Лисицыным субширотной климатической 
зоны, тогда как в Индийском и Атлантическом океанах обнаруживает
ся существенная зависимость мощности от горизонтальных перемеще
ний блоков океанической коры по трансформным разломам.

В области современной активной океанической окраины строение 
комплекса контролируется принадлежностью его двум существенно раз
личным тектоническим зонам — системам островных дуг и котловинам 
внутренних морей. В районах островных дуг происходит замещение оса
дочных и вулканогенно-осадочных формаций чехла внутренних морей и 
внутридуговых котловин одновозрастными, преимущественно вулкано
генными формациями суммарной мощностью до 2—4 км. Внутренние 
моря характеризуются повышенной до 2—6 км мощностью комплексов 
на шельфе и ее сокращением до 0,2—0,5 км к осям спрединга в глубоко
водных котловинах. Мощность находится также в зависимости от воз- 5
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Фиг. 3. Схема распределения мощности олигоцен-плейстоценового комплекса 
1 — области отсутствия комплекса, 2 — послеэоценовая океаническая кора в срединных зонах внутриокеанических хребтов с прерыви 
С Т Ы м  распространением осадков комплекса, 3 — трансформные разломы. Мощность: 4 — <0 ,25 км; 5 — 0,25—0,5 км; 6 — 0,5—I км

7 — 1—2 км; 8 — 2—4 км; 9 — > 4  км



раста коры в котловинах — позднемезозойско-раннекайнозойского и 
позднекайнозойского.

Окраинные моря выделяются по резкому увеличению мощности рас
сматриваемого комплекса до 4—6, иногда 10 км и более, в сторону глу
боководных котловин, а также по преобладанию в его составе терриген- 
ных и хемогенных формаций.

В области пассивных окраин Индийского и Атлантического океанов 
комплекс является составным элементом строения системы периокеани- 
ческих прогибов. На шельфе его мощность минимальна, а порой он от
сутствует. Существенное возрастание мощности до 1—2 км происходит 
на континентальном склоне, причем максимальная мощность до 4—6 км 
установлена вблизи дельт крупных рек. Ориентировка зон повышенной 
мощности либо согласная с простиранием континентального склона, 
либо дискордантная.

В отличие от закономерностей изменения мощности комплекса рас
пределение типов глубоководных формаций подчиняется единой для 
всех океанов климатической зональности. Экваториальные области океа
нов заняты полями почти сплошного распространения карбонатной фор
мации, а гумидные — терригенной. Климатическая зональность наруша
ется, а точнее, осложнена, лишь вблизи районов активного кайнозойско
го вулканизма—островных дуг и внутриокеанических вулканогенных 
хребтов. Терригенная и карбонатная формации здесь замещаются глу
боководными вулканогенно-осадочными формациями. Вблизи внутри
океанических вулканогенных хребтов и поднятий иного типа наблюда
ется смена глубоководной карбонатной формации мелководно-морской 
рифовой.

Мелководно-морские отложения данного комплекса более характер
ны для окраинных и внутренних морей, чем для океанических прост
ранств. Так, например, в Средиземном море они представлены отложе
ниями миоцена, иногда эвапоритовыми (скв. 371, 372, 374, 375, 376, 378), 
в Красном море—эвапоритами миоцена (скв. 225, 227), в Аденском за
ливе— песчаниками миоцена (скв. 232), в Тиморском море — ракушни
ками плейстоцена (скв.( 262), в море Росса — песками олигоцена 
(скв. 270—272), в Калифорнийском заливе в подножии континентально
го склона вскрыты конгломераты плиоценового возраста, залегающие 
на гранитах (скв. 475, 476). Следует упомянуть аналогичные отложения, 
обнаруженные бурением в зонах островных и горных дуг, а также не
которых краевых плато: в районе Японской дуги — терригенные слои 
миоцена (скв. 438, 439); Алеутской дуги — также слои позднего миоце
на (скв. 184, 189); хребта Палау-Кюсю — вулканиты олигоцена
(скв. 296); западного шельфа и склона Центральной Америки — горизон
ты глин, песков, гравия раннемиоценового — раннеплиоценового возра
ста (скв. 489—493); поднятия Риу-Гранди (скв. 515, 517); хребта Ки
товый (скв. 519, 520).

Существенное уплотнение и консолидация глубоководных осадков для 
олигоцен-плейстоценового комплекса не характерны. Отдельные случаи 
такого изменения, установленные, например, в котловинах Каролинской 
(скв. 62, 63) и Беллинсгаузена (скв. 325), касаются только самых ниж
них горизонтов (мощностью первые десятки метров) комплекса, зале
гающих непосредственно на базальтах океанической коры. Эти случаи 
не дают основания для выделения ареалов распространения изменен
ных глубоководных осадков. Отсюда следует, что выделение осадочно
породных бассейнов в составе олигоцен-плейстоценового комплекса воз
можно лишь тогда, когда его мощность превышает 1—2 км. Подобная 
обстановка имеет место в системах островных и горных дуг (максималь
ная мощность до 18 км в Калифорнийском бассейне), во многих котло
винах окраинных и внутренних морей (максимальная мощность комп
лекса более 10—12 км в Южно-Каспийской котловине, 6—7 км в Черно
морской, более 6 км в Мексиканском заливе, до 8—10 км на юге Кариб- 
ского моря, свыше 10 км в отдельных блоках Левантийской котловины),
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в системах периокеанических прогибов (максимальная мощность свыше 
6 км в Амазонском, Гвинейском, Бенгальском прогибах).

В целом строение олигоцен-плейстоценового комплекса находится в 
зависимости от ряда факторов: направленности тектонических движе
ний и возраста океанической коры, влияния климатической зональности 
на седиментацию, пространственного положения дельт крупных рек, 
вулканизма в современных и древних океанических окраинах.

ЗАКЛЮ ЧЕНИЕ

Попытка раздельного анализа строения трех крупных комплексов 
осадочной оболочки океанов и некоторых краевых морей позволила су
щественно детализировать представления о тектонической позиции в 
каждом из них ее гетерогенного подтипа, представленного консолиди
рованными породами. Существенно новое в рассматриваемом вопросе — 
выявление участия в составе этого подтипа пород не только континен
тального и мелководно-морского, но и глубоководного генезиса.

Основное различие между среднеюрско-нижнемеловым и верхнеме
ловым— эоценовым комплексом, с одной стороны, и олигоцен-плейсто- 
ценовым—с другой, заключается в том, что в двух нижних комплексах 
рассматриваемые ареалы распространения пород различного генезиса 
не только пространственно совпадают, но и порой наследуют друг дру
га во времени, т. е. ареалы уплотненных глубоководных отложений в 
верхнемеловом—эоценовом комплексе располагаются над участками 
мелководно-морской седиментации в позднеюрско-раннемеловую эпохи. 
Подмеченная особенность по принципу обратной связи способствует 
прогнозированию ареалов распространения мелководно-морских отложе
ний (или почти наверняка уплотненных глубоководных) в верхнеюрско- 
нижнемеловом комплексе с учетом контуров распространения океаниче
ской коры допозднемелового возраста.

В олигоцен-плейстоценовом комплексе ареалы развития консолиди
рованных пород связаны главным образом с районами лавинной седи
ментации. В молодых океанах — Атлантическом и Индийском—эти 
ареалы располагаются преимущественно в области деструкции бывшей 
континентальной коры на их океанах, что подтверждает выводы о важ
ной роли вертикальных движений при образовании океанов [13]. В от
носительно более древнем Тихом океане обнаруживается взаимосвязь 
этих ареалов с внутренней его областью, где деструкции подверглась не 
континентальная, а океаническая кора, как это и предусмотрено меха
низмом внутриплитового тектогенеза [4]. Более того, деструкция здесь 
сопровождается аккрецией пластин океанической коры, что получило 
отражение в проявлениях щелочного базальтового магматизма, отлич
ного от толеитового магматизма срединных хребтов. Отсюда следует не
обходимость выделения внутриокеанических деструктивно-аккрецион
ных блоков или призм, к категории которых в Тихом океане принадле
жат и некоторые геоблоки, в понимании Л. И. Красного [3].

В нефтегазоносном отношении различие в тектонической позиции 
ареалов распространения консолидированных пород в разных океанах 
заключается в их сопряжении с крупными очагами нефтегазообразова- 
ния в осевых зонах периокеанических прогибов в Индийском и Атланти
ческом океанах и, напротив, отсутствии такого сопряжения в Тихом 
океане.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 2, 19 8 3

УДК 553.323(267)

ЖЕЛЕЗОМАРГАНЦЕВЫЕ КОНКРЕЦИИ ИНДИЙСКОГО ОКЕАНА 
(результаты статистической обработки данных)

СКОРИЯКОВА И. С., ВАНШТЕПН Б. Г.

Совокупное рассмотрение изменения химического состава по типам 
рудных образований (конкреций и корок), глубинам, типам осадков, со
ставу минералов Мп, фациальным обстановкам и разным котловинам пе
лагической области свидетельствует о том, что наиболее существенные 
вариации состава определяются региональными изменениями обстановки 
рудообразования. Региональные вариации состава конкреций сопровожда
ются эволюцией структуры корреляционных связей. По данным факторного 
анализа по структуре и интенсивности корреляционных связей конкреции 
пелагической области Индийского океана делятся на три группы, две из 
которых соответствуют двум генетическим группам рудных образований — 
седиментационной и диагенетической с постепенным переходом между ни
ми. Для интерпретации изменения структуры связей в третьей группе дан
ных пока недостаточно.

Впервые статистическая обработка данных по конкрециям с целью 
их экономического районирования была проведена Дж. Фразер и 
Л. Уилсоном [20]. Д. Кронан [16], а затем Дж. Фразер [21] использо
вали методы статистического анализа для оценки факторов, определяю
щих вариации химического состава конкреций всего Мирового океана 
(глубины, вмещающих осадков, фациальной обстановки). В последней 
работе Д. Кронана и С. Мурби [19] рассмотрены вариации минерально
го и химического состава (средние значения и пределы колебания) по 
физиографическим районам Индийского океана.

В настоящей статье приводятся результаты статистической обработ
ки данных химических анализов конкреций Индийского океана с приме
нением факторного анализа. Цель работы — выявление факторов, опре
деляющих региональные изменения химического состава конкреций как 
по содержанию химических элементов, так и по структурам корреляци
онных связей между ними.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ

Работа основана на данных советских [3, 6, 12] и зарубежных иссле
дований [16, 17, 20, 21, 31]. Всего для статистической обработки исполь
зованы химические анализы конкреций 364 станций (фиг. 1), по которым, 
выполнено более 850 анализов Fe, Mn, Ni, Со, Си, около 500 анализов 
Zn и РЬ от 40 до 90—Al, Si, Mo, V, Сг.

Для выявления факторов, влияющих на изменение химического со
става конкреций, аналитические данные были сгруппированы по типам 
рудных образований, глубинам, по типам вмещающих осадков, фациаль
ным обстановкам и районам (котловинам пелагической области).

При расчете основных статистических параметров (средние и диспер
сии), корреляционных матриц, факторных нагрузок и значений факто
ров учитывались законы распределения химических элементов. Анализ 
кривых распределения элементов показал, что Fe, Mn, Al, Si подчиня
ются нормальному закону распределения, в то время как для Со, Ni, 
Си, Ti, Zn, Pb, Mo, Cr, V характерен логнормальный закон. При анали
зе структур корреляционных связей между элементами использовался 
модифицированный Г. Т. Скубловым [13] метод ветвящихся связей [7].

Для установления главных и второстепенных геохимических тенден
ций, определяющих изменчивость состава конкреций, использовался ме-
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Фиг. 1. Схематическая карта Индийского океана
1 — положение станций отбора проб; 2 — граница пелагической области; 3 — оси срединных хреб

тов

Литология и полезные ископаемые, № 2 (вклейка к статье Скорняковой Н. С. и Вайнштейн Б. Г.)



тод главных компонентов факторного анализа [1, 4, 5, 14]. Факторы упо
рядочены по весам.

Смысловое содержание факторов определялось по факторным на
грузкам, которые являются коэффициентами корреляции между хими
ческими элементами и изучаемыми факторами.

При оценке значимости X  (среднего содержания), s (стандартного 
отклонения) использовались критерии Стьюдента и Фишера. Выводы о 
различиях, как правило, делались при 1—5%-ных уровнях значимости, 
а выводы о тенденциях при 5 и 10%, реже при уровнях 20%. Все расчеты 
производились в ИВЦ ВСЕГЕИ на базе автоматизированной системы 
обработки геологической информации.

О Б Щ А Я  Х А Р А К Т Е Р И С Т И К А  Х И М И Ч Е С К О Г О  С О С Т А В А  К О Н К Р Е Ц И И

Из работы Д. Кронана [16], П. Л. Безрукова [2] и др. хорошо из
вестна тенденция возрастания железистости конкреций от Тихого океа
на к Индийскому и Атлантическому.

Как видно из табл. 1, конкреции Индийского океана по сравнению с 
тихоокеанскими отличаются более низкими средними величинами Мп

Таблица 1
Х имический со ст ав  ж ел е зо м ар ган ц е вы х  конкреций  И н д и й ского  о к еа н а , %

Эле
мент

И н д и й с к и й  океан Тихий океан

N V ^min ^шах X N *mln -*max X

Fe 866 33 0,40 37,40 14,59 573 0,60 33,17 11,83
Мп 865 33 0,70 39,60 15,88 573 0,47 42,30 17,80
Ti 88 100 0,08 1,76 0,61 479 0,02 2,45 0,81
Со 848 41 0,01 1,22 0,20 565 0,0069 2,53 0,33
Ni 872 71 0,01 1,60 0,36 571 0,025 2,48 0,59
Си 867 44 0,009 1,72 0,14 565 0,01 1,80 0,38
Zn 501 17 0,01 0,22 0,059 173 0,019 0,31 0,084
Мо 90 16 0,0016 0,064 0,027 152 0,006 0,08 0,037
V 41 10 0,017 ‘ 0,074 0,043 129 0,01 0,15 0,056
Сг 67 15 0,0001 0,011 0,0008 54 0,001 0,007 0,005
РЬ 552 25 0,0024 0,26 0,078 245 0,005 0,28 0,11
А1 16 82 1,17 11,70 3,11 124 0,48 7,93 3,27
Si 66 54 1,07 23,10 9,91 127 0,52 20,56 8,27

Примечание. V — значение коэффициента вариации; «X'min — минимальное значение; Хт а х  — макси* 
мальное значение; X — оценка среднего значения для сводной выборки; N — число анализов.

Таблица 2
М атрица коэф ф ициентов корреляц ии  ж ел е зо м ар ган ц е вы х  конкреций  И н д и й ско го  о к еан а

Мп Ti Со Ni Си Zn Mo V Сг Pb

—20 +36 +40 - 3 9 - 3 3 - 1 0 — 14 +45 + 30 + 4 6 Fe
—39 +12 +63 +41 + 24 + 41 +24 —42 —02 Мп

+  65 —39 - 4 5 —20 —14 +06 +29 + 0 4 Ti
+08 —24 —18 0 +51 +06 +  48 Со

+  60 +34 +  26 —04 —29 —И Ni
+47 —02 -3 9 —13 —16 Си

+ 12 — — +16 Zn
+61 - 0 3 —31 Mo

+  09 +  41 V
- 1 7 Сг

Примечание. Приведены коэффициенты корреляции, увеличенные в 100 раз; значимые величины 
подчеркнуты сплошной линией при 1%-ном уровне значимости, пунктирной — при 5%-ном уровне.
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и отношения Mn/Fe и соответственно содержанием всех малых элемен
тов, особенно Си. Интересно при этом, что увеличение железистоств 
здесь сопровождается снижением содержания таких элементов, как Ti, 
V, Pb и Сг, обычно коррелирующихся с Fe. Снижение содержания ма
лых элементов в конкрециях Индийского океана при сходном с тихооке
анскими конкрециями суммарным содержанием основных рудных ком
понентов (Fe + Mn), по-видимому, определяется различиями скоростей 
седиментации, увеличением поставки терригенного материала и соответ
ственно снижением содержания малых элементов.

Фиг. 2. Схема ветвящихся связей химиче
ских элементов (по данным табл. 1)

1—7 — коэффициенты корреляции: 0,60;
2 — 0,50—0,59; 5 — 0,40—0,49; 4 - 0 ,3 0 —
0,39; 5 — 0,20—0,29; 5 — 0,10—0,19; 7 —

0—0,09

Фиг. 3. Диаграмма фактор
ных нагрузок I и II факто
ров для основных рудных 
элементов конкреций Ин

дийского океана

На общем относительно низком среднем уровне содержания малых 
элементов (табл. 1) в Индийском океане встречены конкреции, сущест
венно обогащенные Ni, Си, Со и РЬ.

По свободной выборке данных рассчитаны коэффициенты корреляции 
между рудными компонентами в конкрециях (табл. 2).

Структура корреляционных связей химических элементов в конкре
циях Индийского океана в целом характеризуется четким разделением 
марганцевой и железистой групп. Мп четко коррелируется с Си, Ni, Mo, 
в меньшей степени с Zn, a Fe с Ti, Сг, Со и V. Подобная тенденция на
ходит свое отражение как на схеме ветвящихся связей, так и на диаграм
ме факторных нагрузок (фиг. 2, 3). Однако структуры корреляцион
ных связей и их интенсивность в процессе формирования конкреций мо
гут существенно варьировать в связи с изменениями обстановки рудо- 
образования.

ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ ПАРАМЕТРЫ, ВЛ И Я Ю Щ И Е  
НА ВАРИАЦИ И СОСТАВА КО Н КРЕЦ И Й

Тип рудных образований. В табл. 3 приведены X и s рудных компо
нентов в конкрециях, рудных корках и инкрустациях (корковых конкре
ционных образованиях) [И , 12]. Как видно из таблицы, от конкреций к 
коркам возрастает содержание Fe, Pb, V, Со, Ti и Сг. Конкреции ха
рактеризуются несколько повышенными значениями отношения Mn/Fe 
и содержания Си, Ni, Zn. При этом различия по ^-критерию Стьюдента 
устанавливаются при высоких уровнях значимости (табл. 3). В том же 
направлении от конкреций к коркам уменьшается дисперсия всех руд
ных компонентов.

Если учесть, что основная масса рудных корок и инкрустаций при
урочена к склонам и вершинам подводных гор и хребтов, то специфи
ку их состава можно объяснить фациальной обстановкой рудообразова- 
ния, в частности глубиной формирования конкреций.

Глубина. Так же как и в Тихом океане [10, 18], в конкрециях Индий
ского океана с глубиной неуклонно возрастает содержание Си (г=
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Таблица &
С реднее со д ерж ан и е  эл ем ен то в  в к о н крец и ях  и ру д н ы х  к о р к ах  И н д и й ск о го  о к еан а , %

Элемент
Конкреции Рудные корки *

t F
N X S N X S

Fe 452 13,75 3,95 235 16,38 3,73 8,62 1,05
Мп 454 16,30 5,07 238 15,71 3,92 1,69 1,67
Ti** 68 0,60 1,64 12 0,81 1,53 2,13 1,36
Со** 440 0,18 1,75 234 0,27 1,80 8,86 1,12
Ni** 457 0,42 2,01 235 0,30 1,64 7^29 2,18
Си** 454 0,20 2,19 233 0,08 2,03 14+6 1,21
Zn** 203 0,059 1,60 200 0,047 1,53 5,00 1,22
Мо ** 62 0,027 1,62 9 0,035 1,30 2,36 3,30
V** 26 0,039 1,31 7 0,057 1,31 3,27 1,03
Сг** 53 0,00075 3,11 9 0,0012 1,52 2,32 7,26
РЬ** 245 0,063 1,85 211 0,096 1,67 7,74 1,44
Mn:Fe 451 1,36 0,93 234 0,96 0,43 6,37 4,68
Cu:Ni 454 0,55 0,33 233 0,32 0,22 10,84 2,31

* Рудные корки с поверхности коренных пород и корковые конкреционные образования или ин
крустации [11, 22].

** Элементы, для которых приведены стандартные множители.
Примечание, t  — значения критерия Стьюдента, F — значения критерия Фишера; двойной чертой от

мечены величины 1-критерия и F-критерия, значимые при 0,01%-ном уровне значимости, сплошной — пр» 
1%-ном и пунктирной — при 5%-ном.

Таблица 4
С реднее содерж ание м еталл о в  в кон к р ец и ях  И н ди й ского  о к еа н а  п о  типам  о с ад к о в , %

Тип осадка Fe Мп Ti Со Ni Си Zn РЬ Mn/Fe Cu/Ni

Пелагические гли
ны (СаСО3< 1 0 % , 
S i02aMop4) <  10%)

13,42
(95)

14,18
(96)

0,59
(16)

0,15
(93)

0,31
(97)

0,17
(96)

0,065
(28)

0,061
(29)

1,06 0,55

Мергелистые пе
лагические глины 
(СаС03—10— 30%)

14,02
(41)

16,01
(41)

0,84
(8)

0,19
(40)

0,43
(44)

0,21
(42)

0,062
(15)

1,14 0,49

Радиоляриевые 
осадки (Si02aMop<j)>  
>10%)

Мергелистые ра
диоляриевые илы 
(Si°2abtop(t>> 10%, 
СаС03 10—30%)

9,79
(59)

21,76
(60)

0,36
(6)

0,14
(61)

0,77
(61)

0,65
(61)

0,12
(15)

0,050
(12)

2,12 0,83.

11,07
(13)

17,65
(13)

0,16
(12)

0,55
(12)

0,34
(12)

0,093
(5)

— 1,59 0,62

Диатомовые илы 
(Si02aMop<]>> 30%)

13,16
(27)

12,14
(27)

— 0,13
(18)

0,22
(26)

0,15
(25)

0,067
(15)

0,10
(15)

0,92 0,68

Карбонатные 
осадки (СаС03>  
>30%)

Г емипелагические 
глины

14,48
(307)

15,84
(309)

0,50
(17)

0,21
(302)

0,40
(307)

0,14
(308)

0,051
(228)

0,096
(238)

1,09 0,3S

16,99
(30)

14,60
(22)

0,37
(4)

0,10
(30)

0,30
(30)

0,15
(30)

0,06
(8)

0,05
(6)

0,85 0,50

Примечание. В скобках указано количество анализов.

= +0,54) и падает содержание Со (г= —0,31). С уменьшением глубины 
в конкрециях подводных гор растет содержание V, Ti, в меньшей степе
ни Сг и РЬ. Вариации содержании Fe, Мп, Мо и Zn в конкрециях и руд
ных корках не связаны с глубиной. Не обнаруживают связи с глубиной 
средние данные в конкрециях Индийского океана и для Ni (г= +0,10),
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хотя региональные изменения Ni подтверждают приуроченность его по
вышенных значений к глубоководным котловинам.

Состав вмещающих осадков. Вариации состава конкреций по типам 
осадков идут параллельно с изменениями содержания основных рудных 
компонентов Fe и Мп (табл. 4). Максимальные величины Mn, Ni, Си и 
Zn приурочены к конкрециям из радиоляриевых и мергелисто-кремни
стых радиоляриевых илов. Здесь же встречены максимальные зйачения 
отношений Mn/Fe и Cu/Ni, практически вдвое превышающие величины 
этих отношений в конкрециях из пелагических глин. В карбонатных 
осадках несколько возрастает содержание Со и РЬ. Повышенные значе
ния РЬ встречены также в конкрециях из диатомовых илов, где одно
временно увеличивается и содержание Fe. Приведенные данные отра
жают лишь общие тенденции изменения состава конкреций по типам 
осадков при значительных региональных вариациях. Так, например, по 
данным Кронана [19] среднее содержание Ni и Си в конкрециях из пе
лагических глин различных котловин Индийского океана меняется в 
1,5—3 раза, однако максимальные величины Ni (>1,2% ), особенно Си 
(>1%) ,  всегда приурочены к радиоляриевым илам.

Фациальная обстановка рудообразования. Граница между пелаги
ческой и приконтинентальной (гемипелагической) областями нами про
водится по линии резкого увеличения мощности верхнего окисленного 
слоя осадков (условно по мощности более 1 м) и исчезновению редук
ционной зоны в пелагических осадках. Эта граница разделяет две глу
боководные области с различным характером раннего диагенеза осад
ков и отражает изменение скоростей седиментации, содержание захоро
ненного в них органического вещества, обилие и трофические группиров
ки донной фауны [8, 9]. С ней обычно согласуется и область широкого 
распространения на дне железомарганцевых конкреций.

В пределах пелагической области выделены конкреции глубоковод
ных котловин (с глубинами более 4000 м) в целом, глубоководные кон
креции радиоляриевого пояса, Срединного хребта, подводных гор. Глу
боководные конкреции пелагической области, кроме того, рассмотрены 
и отдельно по котловинам.

Показателем фациальной обстановки рудообразования могут слу
жить величины отношений Mn/Fe и Cu/Ni в конкрециях. Как было по
казано ранее, величина отношения Mn/Fe [10, 27, 29] служит показате
лем интенсивности диагенетического разделения Мп и Fe в процессе 
формирования конкреций. В то же время эта величина может отражать 
наличие дополнительного источника Fe и Мп за счет подводной вулка
нической и поствулканической деятельности. Однако локализованные 
вблизи источников рудные корки характеризуются резким разделением 
Мп и Fe и низким содержанием малых элементов.

В табл. 5 приведен средний состав конкреций пелагической и геми
пелагической областей. Среднее значение отношения Cu/Ni в конкре
циях пелагических районов Индийского океана — 0,46, в пелагических 
глинах и карбонатных осадках оно не превышает 0,6. Увеличение отно
шения Cu/Ni в конкрециях из радиоляриевых илов, по-видимому, может 
служить показателем дополнительной биогенной поставки Си в придон
ные воды [3, 28, 29 и др.].

Максимальные значения Mn/Fe и Cu/Ni (в среднем 1,79 Mn/Fe и 
0,72 Cu/Ni, табл. 6) у глубоководных конкреций приэкваториальной зоны 
высокой биологической продуктивности вод—область накопления крем
нистых и кремнисто-глинистых радиоляриевых илов. Конкреции радио- 
ляриевого пояса отличаются и максимальными для океана концентра
циями Ni, Zn и особенно Си. При этом содержание Си в конкрециях не
редко равно или даже более Ni.

Резкое снижение величины Mn/Fe и особенно Cu/Ni характерно для 
рудных образований подводных гор. Конкреции и корки подводных гор 
отличаются повышенным содержанием Со, Pb, V и Сг и минимальными 
величинами Си. Дальнейшее увеличение содержания Fe, отмеченное в 
конкрециях срединного хребта, сопровождается снижением содержания
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С реднее содерж ание м еталлов  в к о н к р ец и ях  И н ди й ского  о к е а н а  по ф ациальны м
о б с та н о в к а м , %

Таблица 5

Пелагическая область Пелагическая область

глубоководные кот
ловины

«0
8<и
5

глубоковод
ные котловины

2
8*и

А
<8
ft

X

3
в

ь
S0>2

в целом
радиол я- 
риевый

П О Я С

подводные
горы

срединный
хребет

Ге
ми

пе
ла

г
об

ла
ст

ь

в 
це

ло
м

ра
ди

оя
я-

ри
ев

ый
по

яс

а
§
АК
О
К

*2
X
X

5А
8* Ге

ми
пе

ла
г

об
ла

ст
ь

1 X S

Fe 14,69
(364)

10,60
(ИЗ)

16,21
(205)

18,70
(72)

12,74
(97)

3,78 3 ,76 3,37 4 ,60 7,28

Мп 16,60
(366)

18,86
(114)

15,23
(208)

15,03
(72)

15,70
(90)

4,57 6,50 3,57 4 ,64 8 ,00

T i * 0 ,63
(32)

0 ,44
(12)

0 ,72
(34)

0 ,60
(4)

0 ,35
(5)

1,69 1,57 1,58 1,17 1,13

Со* 0,19
(348)

0 ,15
(112)

0,31
(206)

0,21
(69)

0 ,14
(99)

1,79 1,77 1,66 1,68 2,56

Ni * 0 ,37
(368)

0 ,58
(Н 2)

0 ,30
(207)

0 ,18
(72)

0 ,26
(99)

2 ,07 1,95 1,63 2,04 2,57

Си* 0 ,17
(365)

0 ,42
(112)

0 ,08
(206)

0 ,10
(72)

0 ,10
(99)

1,83 2 ,47 1,87 2,05 2,36

Zn* 0 ,06
(193)

0 ,097
(26)

0,043
(160)

0 ,060
(60)

0,060
(56)

1,50 1,74 1,59 1,32 1,61

Мо* 0,021
(28)

0,029
(Ю)

0,035
(31)

0,020
(4)

0,027
(16)

1,64 1,29 1,41 2,45 2,36

V* 0,039
(22)

0,039
(8)

0,065
(3)

0,054
(3)

0,054
(6)

1,30 1,36 — — 1,25

Сг* 0,00067
(21)

0,00064
(Ю)

0,00097
(30)

0,00095
(3)

3,65 3,41 2,31 — —

РЬ* 0,075
(213)

0,054
(30)

0,082
(192)

0,096
(62)

0,070
(50)

1,72 1,73 1,98 1,49 2,60

Mn/Fe 1,05 1,79 0 ,93 0 ,85 1,23 0 ,50 1,57 0 ,33 0 ,57 8 ,14
Cu/Ni 0,46 0 ,72 0 ,27 0 ,5 5 . 0,33 0,40 0 ,32 0 ,25 0,61 2,05

Примечание. В скобках указано количество анализов.

* Элементы, для которых приведены стандартные множители.

Со и Ni при сходных с конкрециями подводных гор повышенных значе
ниях V, Сг и РЬ.

Данные по содержанию металлов в конкрециях гемипелагической 
области приведены без разделения по зонам (табл. 6). Средние величи
ны для них мало показательны, за исключением устойчиво низких зна
чений Си. Характерной особенностью гемипелагических конкреций в це
лом являются значительные колебания содержания Мп и Fe (за счет 
диагенетического перераспределения в толще осадков) и большинства 
малых элементов, что находит свое отражение в устойчиво повышен
ных значениях их стандартных отклонений. Районирование и характе
ристика состава гемипелагических конкреций приафриканского района 
даны в работах К. Саммерхейса и Дж. Виллиса [31] и Д. Кронана и 
С. Мурби [19]. _

В табл. 6 приведены X и s для пелагических конкреций глубоковод
ных котловин. Анализ изменения химического состава конкреций по 
районам выполнен также Д. Кронаном и С. Мурби [19]. Несмотря на 
некоторые расхождения в полученных данных (из-за количества исполь
зованных анализов, глубины выделения конкреций глубоководных кот
ловин, исключение данных по конкрециям из терригенных осадков) 
принципиальная картина изменения состава по котловинам очень 
близка.

Конкреции глубоководных котловин по средним значениям величины 
отношения Mn/Fe делятся на две группы: марганцево-железистые 
(M n/Fe<l) и железомарганцевые (M n/Fe>l). Железомарганцевые кон
креции обычно обогащены Ni, Со, 7п.
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С реднее содерж ание м еталл о в  в кон крец и ях  глубоководны х котлови н  п ел аги ч еск о й  
о б л асти  И н д и й ско го  о к еа н а , %

Таблица б

Котловина
Fe Мп Ti * Со * Ni * Си * Zn * РЬ Mn/Fe Cu/Ni

X

1. Центральная (в це- 10,82 20,64 0,43 0,15 0,68 0,54 0,12 0,054 1,98 0,79
лом) (57) (59) ( и ) (59) (59) (59) (12) (9)

1-А. Радиоляриевый 9,88 22,20 0,38 0,15 0,78 0,68 0,13 0,060 2,24 0,89
пояс Централь
ной котловины

(42) (44) (6) (44) (44) (44) (9) (5)

2. Вартон (в целом) 11,67 15,97 0,68 0,16 0,39 0,22 0,07 0,043 1,37 0,56-
(122) (121) (27) (117) (117) (117) (31) (47)

2-А. Радиоляриевый 11,02 16,76 0,52 0,15 0,47 0,34 0,08 0,053 1,52 0,73
пояс котловины 
Вартон

(71) (70) (6) (68) (68) (68) (17) (25)

3. Южно-Австралий- 13,93 18,44 — 0,16 0,51 0,26 0,07 0,075 1,32 0,51
ская (63) (64) (58) (68) (66) (27) (34)

4. Крозе 15,76 13,00 1,00 0,17 0,30 0,14 0,037 0,076 0,81 0,47

5. Мадагаскарская
(49) (49) (6) (48) (48) (49) (4) (12)

18,10 13,31 — 0,29 0,20 0,11 0,055 0,11 0,73 0,55

6. Австрало-Антаркти
(73) (73) (68) (73) (73) (37) (32)

13,02 13,02 — 0,12 0,22 0,17 0,067 0,095 0,85 0,77
ческая (14) (14) (7) (13) (12) (И) (И)

7. Агульяс и Мозам 12,09 12,96 — 0,12 0,26 0,17 0,11 0,10 1,07 0,65
бикская (20) (20) (20) (20) (20) (4) (5)

8. Сомалийская 14,73 17,57 — 0,20 0,50 0,16 0,053 0,074 1,23 0,33
(107) (107) (Ю7) (Ю5) (Ю7) (ЮЗ) (Ю5)

1. Центральная 4,49 6,60 1,61
S

1,59 1,80 2,14 1,52 1,66 1,93 0,31
1-А. Радиоляриевый 4,54 6,70 1,84 1,62 1,82 2,01 1,46 1,53 2,05 0,28

пояс
2. Вартон 3,14 5,44 1,31 2,04 2,03 2,31 1,82 2,08 0,77 0,33
2-А. Радиоляриевый 3,16 5,45 1,14 1,87 1,90 2,09 1,79 1,78 0,89 0,32

пояс
3. Южно-Австралий 4,11 4,80 — 1,87 2,13 1,99 1,46 1,43 0,69 0,23

ская
4. Крозе 4,02 4,38 1,28 1,93 1,81 1,72 2,54 2,49 0,35 0,27
5. Мадагаскарская 3,50 1,98 — 1,27 1,48 1,42 1,28 1,20 0,16 0,18
6. Австрало-Антаркти 3,82 6,79 — 1,78 2,63 2,39 1,44 1,93 0,58 1,47

ческая
7. Агульяс и Мозам 4,67 5,93 — 2,22 2,96 1,90 2,80 2,09 0,74 0,74

бикская
8. Сомалийская 2,88 2,62 — 1,46 1,53 1,62 1,36 1,38 0,29 0,14

Примечание. В скобках дано число анализов; * — элементы, для которых приведены стандартные 
множители; X — средние содержания химических элементов; s — стандартное отклонение.

Наиболее высокие значения Mn/Fe приурочены к Центральной кот
ловине и особенно радиоляриевому поясу (Mn/Fe — 2,24). В конкрециях 
котловины Вартон эта величина снижается до 1,52 в радиоляриевом 
поясе и 1,37 в котловине в целом. Далее в порядке убывания следуют 
Южно-Австралийская, Сомалийская и Агульяс и Мозамбикская котло
вины. В том же направлении в конкрециях падает и содержание малых 
элементов. Наиболее высокие средние значения Ni, Си, Zn (0,68; 0,54; 
0,12%) встречены в конкрециях Центральной котловины, минималь
ные— в пелагических конкрециях котловин Агульяс и Мозамбикской с 
Mn/Fe-отношением 1,07.

Марганцево-железистые конкреции (M n/Fe< l) котловин Крозе и 
Австрало-Антарктической в целом отличаются низким содержанием Ni, 
Си, Zn и Со при повышенном содержании РЬ. В отличие от них конкре
ции Мадагаскарской котловины обогащены Со. По содержанию Со 
(0,29%) они близки к конкрециям подводных гор (0,31%), по содержа
нию Fe и РЬ — к конкрециям срединного хребта.
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М И Н ЕРА ЛЬН Ы Й  СОСТАВ КОНКРЕЦИЙ

По данным Д. Кронана и С. Мурби [19], основным минералом глу
боководных конкреций Индийского океана является тодорокит. Его пре
обладание установлено в конкрециях Центральной котловины, котлови
ны Бартон, Южно-Австралийской и Сомалийской котловинах, т. е. в 
конкрециях, обогащенных Ni, Си, Zn. В котловине Крозе главными мар
ганцевыми минералами являются о-Мп02 и бернессит [25]. В конкреци
ях Мадагаскарской котловины, так же как подводных гор и срединного 
хребта обогащенных Со, РЬ, отмечено резкое преобладание а-Мп02.

Не отрицая тенденции связи содержания малых элементов с составом 
минералов Мп, мы должны подчеркнуть, что изменение минерального 
состава не объясняет региональных вариаций их распределения. Так, 
например, при сходном минеральном составе конкреций подводных гор 
и Мадагаскарской котловины содержание Со варьирует от 0,25 до 1,05%, 
то же можно сказать о колебании Ni, Си, Zn в конкрециях преимущест
венно тодорокитового состава.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Совместное рассмотрение зависимости изменений химического соста
ва от типов рудных образований (конкреции или корки), глубины вме
щающих осадков, минерального состава конкреций, фациальных обста
новок и региональных особенностей котловин пелагической области при
водит к выводу, что наиболее существенные вариации связаны с регио
нальными различиями обстановок осадкообразования. Так, например, 
конкреции, богатые Мп, Си, Ni и Zn, связаны с приэкваториальной зо
ной радиоляриевых илов, т. е. с условиями повышенной биологической 
продуктивности вод, усиленной биогенной седиментацией и относитель
но более энергичными процессами раннего диагенеза [10, 15, 27, 29]. 
Увеличение содержания в конкрециях Fe в Мадагаскарской котловине, 
северной части котловины Крозе и системы срединных хребтов Индий
ского океана, по-видимому, обусловлено дополнительной поставкой же
леза за счет выветривания'продуктов подводной вулканической деятель
ности. Повышенное содержание Со и РЬ в конкрециях подводных гор 
обычно связывается с активной динамикой вод и их окислением до Со3+, 
РЬ3+ и последующим замещением Мп4+ в структуре о-Мп02. Связь Со 
и РЬ с Мп отмечена ранее для конкреций Тихоокеанских подводных гор 
[ 10, 16—18 и др.].

Региональные вариации состава конкреций пелагической области со
провождаются изменением структуры корреляционных связей. Сравни
тельный анализ парных коэффициентов корреляции, кривых их распре
деления и результатов факторного анализа позволяет сделать вывод о 
структуре и интенсивности корреляционных связей между элементами 
(табл. 7, 8). По структуре и интенсивности корреляционных связей кон
креции пелагической области могут быть разбиты на три группы 
(фиг. 4, 5).

Первая из них включает конкреции Центральной (1) \  Южно-Австра
лийской (3), Австрало-Антарктической (6), Сомалийской котловин (8) 
и котловины Крозе (4). От Центральной котловины к котловине Кро
зе (т. е. от первого к третьему, шестому, восьмому и четвертому райо
нам) происходит уменьшение силы связей элементов, что находит свое 
подтверждение в смене бимодальной кривой распределения коэффици
ентов корреляции (фиг. 3, районы 1, 3), симметричной (фиг. 3, район 8) 
и в закономерном уменьшении в том же направлении веса первого фак
тора (табл. 8). Конкреции этой группы котловин характеризуются чет
ким разделением элементов группы Fe и Мп. Мп в конкрециях положи
тельно коррелируется с Ni, Си, Zn, Мо и отрицательно с Со и РЬ 
(табл. 7 и 8). Fe положительно коррелируется с Со и РЬ. Судя по взаи- 1

1 Номера в скобках соответствуют номерам районов в табл. 7—8 и фиг. 4—5.
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М атрица коэф ф ициентов корреляц ии  п елагич еских  конкреций И н д и й ск о го  о к еан а
по районам

Таблица 7

тц l 2 3 4 5 6 7 8 9 10

F e  — Мп -6 9 - 0 6 - 3 8 +  15 +  12 + 44 +31 1 - 0 4 - 3 8 + 03
F e — Со +36 + 4 7 +58 +47 +06 +58 +65 + 49 +22 + 24
F e  — Ni - 5 2 —01 —69 —55 - 3 0 + 13 +24 - 3 8 —30 —40
F e — Си -6 6 —12 —79 - 3 4 —42 +18 +03 —36 —18 —22
F e — Zn —71 - 1 8 - 7 8 — - 0 9 - 5 0 — +19 - 1 7 + 24
F e — Mo - 4 7 — 12 __ __ — — __ - 0 8 __ - 2 5
F e — Pb +  36 + i6 +  77 +80 - 2 8 +20 + 96 +  40 +53 + 3 5
M n — Co -3 8 +49 - 0 3 + 42 +26 + 52 +69 —13 +35 +48
M n — Ni +72 +  80 +80 +60 +45 +73 +71 +46 + 63 + 60
Мп — Си +78 + 64 +66 +28 +20 +46 +76 +23 +40 + 02
M n — Zn + 92 +  36 + 6 i — —28 +68 — +35 +  14 - 0 7
M n — Mo +54 +43 — — — — — +09 — +14
M n — Pb —07 + 36 —24 +15 +41 - 1 3 +96 +08 - 3 2 +26
Co — Ni - 3 2 +38 - 2 6 - 0 4 +33 +08 +  60 - 3 8 +46 +21
Co — Си - 4 7 +13 - 3 8 +05 +15 - 4 8 +  65 —67 +25 —46
Co — Zn - 3 6 +03 —47 — —25 —70 — —13 - 2 0 —13
Co — Mo - 1 5 + 35 — — — — __ +17 — +19
Co — Pb +36 +12 +68 +32 +23 - 4 8 +99 +34 ±42 +46
N i — Си +87 +78 +88 +54 +74 +70 +82 +68 +63 +40
N i — Zn +  88 +32 + 74 — +02 +77 — +58 ± 4 8 - 0 1
N i — Mo +62 +35 — — — — — +  18 — + 2 5
N i — Pb - 2 8 + 32 - 4 9 - 4 8 +30 0 +84 - 0 8 - 4 3 - 0 7
Си — Zn +95 +  45 +76 — +13 + 8 5 — +60 +49 +20
Си — Mo +56 +  12 — — — — — —27 — —24
Си — Pb -3 9 +20 - 6 4 —29 +30 - 1 5 +22 —01 —08 - 3 0
Zn — Mo — _ _ _ _ _ _ — __ —
Z n — Pb — +13 - 5 6 — —12 +01 — ± 4 5 —07 ±33
Mo — Pb — —07 — — — — — — 17 — —26

Примечание. Значения коэффициентов корреляции ( гц)  увеличены в 100 раз; значимые величины 
г ц  подчеркнуты сплошной линией при 1%-ном уровне значимости, пунктирной — при 5% уровне. Про
черком отмечены пары элементов, для которых гц  не рассчитывались. Номера районов 1—10 см. в таб 
лице 8.

мосвязи Ni, Си, Zn в конкрециях с величиной Mn/Fe-отношения, разде
ление малых элементов так же, как и Мп и Fe, происходит в процессе 
формирования конкреций в диагенезе. Исходя из этого намеченный выше 
ряд по интенсивности связей элементов, от Центральной котловины к 
котловине Крозе, отражает снижение степени участия диагенетическо- 
го перераспределения элементов в формировании конкреций и возра
стания роли непосредственного осаждения рудного вещества из мор
ской воды. При этом последняя в этом ряду котловина Крозе по струк
туре и интенсивности связей является переходной между первой и вто
рой группами (табл. 8, фиг. 4—5). В том же направлении в конкреци
ях уменьшается значение отношения Mn/Fe и содержание Ni, Си, Zn. 
Исключение составляют котловины Вартон и Агульяс и Мозамбикская, 
образующие по структуре связей элементов особую группу.

Вторая группа районов, включающая конкреции Мадагаскарской 
котловины (5), Срединного хребта (9) и подводных гор (10), характе
ризуется ослаблением корреляционных связей элементов группы Fe 
(табл. 7, 8), вплоть до перехода Со в антагонистическую ассоциацию —
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Таблица 8
З н а ч е н и я  ф ак то р н ы х  н а г р у з о к  к о н крекц и й  И н д и й ск о го  о к еа н а

1 и Район Fe М п Go N i С и '“ и

1. Центральная котловина —79 +90 —55 +88 +94 68,1
2. Котловина Вартон +12 +91 +60 +93 +80 54,3
3. Южно-Австралийская котловинаi —84 +75 - 4 8 +95 + 96 66,6
4. Котловина Крозе —60 +56 —02 +95 + 75 42,8
5. Мадагаскарская котловина - 4 3 +53 +44 +93 +85 45,1

f i t 6. Австрало-Антарктическая кот
ловина

—57 +52 -5 2 + 92 +96 52,8

7. Агульяс и Мозамбикская 
котловины

+47 +88 +88 +87 +86 65,7

8. Сомалийская котловина - 6 3 +44 - 7 8 +82 +86 52,5
9. Срединный хребет - 6 0 +78 +47 +88 +72 50,5

|0 . Подводные горы - 3 4 +82 +40 +92 +30 38,0

1. Центральная котловина —13 +14 +84 + 20 +05 15,6
2. Котловина Вартон + 35 +56 +80 +24 +03 22,9
3. Южно-Австралийская кот

ловина
—88 +06 —67 +16 + 38 28,3

4. Котловина Крозе +69 +70 +87 +03 +02 34,5
f ‘2 j

5. Мадагаскарская котловина +75 +60 +55 +02 - 2 9 26,0
6. Австрало-Антарктическая 

котловина
+71 +85 +81 +35 —08 40,0

7. Агульяс и Мозамбикская 
котловины

+86 —12 +33 —25 - 4 3 22,4

8. Сомалийская котловина +46 +80 +36 +31 —05 21,6
9. Срединный хребет +73 —16 +80 +18 + 04 25,1

10. Подводные горы + 60 +36 +81 —20 -  76 35,3

1. Центральная котловина +57 —06 0 +37 + 20 10,0
2. Котловина Вартон +33 +31 —35 —01 — И 6,8
3. Южно-Австралийская кот

ловина
+43 —24 - 3 6 +09 +36 10,3

4. Котловина Крозе +05 —37 +26 —24 +62 12,9
h t

5. Мадагаскарская котловина —16 —46 +  70 —08 - 0 8 15,0
6. Австрало-Антарктическая 

котловина
— — — — — —

7. Агульяс и Мозамбикская 
котловины

+07 - 3 8 —04 +36 +03 5,6

8. Сомалийская котловина +61 - 2 4 - 2 0 —01 +39 12,5
9. Срединный хребет —06 +53 +22 —10 —64 15,1

10. Подводные горы —71 —19 +14 +01 —50 16,1
Примечание. fzy — увеличенные в 100 раз значения факторных нагрузок I, II, III факторов 

( /= 1 , 2, 3) на химические элементы ( / — Fe, Mn, Со, Ni, Си соответственно); dfi — дисперсии фак
торов в процентах.

марганцевую группу. Это находит свое отражение в резко выраженной 
отрицательной асимметрии распределения коэффициентов корреляции 
в этой группе (фиг. 3, районы 5, 9, 10).

Ранее уже отмечался факт преимущественного развития в пределах 
срединного хребта и подводных гор рудных корок и корковых конкре
ционных образований (инкрустаций), седиментационный генезис кото
рых обычно не вызывает сомнения. Низкое значение отношения Mn/Fe, 
повышенное содержание Fe и Со в конкрециях Мадагаскарской котло
вины (табл. 6) сближает их с марганцево-железистыми рудными обра
зованиями гор и срединного хребта. Сходство распространяется и на 
структуры интенсивности корреляционных связей элементов, что позво
ляет отнести конкреции Мадагаскарской котловины к группе преиму
щественно седиментационных рудных образований.

Третья группа районов, включающая в себя котловину Вартон и 
Агульяс и Мозамбикскую котловины, отличается дальнейшей перестрой
кой структур связей элементов. Она характеризуется положительными 
или низкими незначимыми коэффициентами корреляции между эле
ментами группы Fe и Мп (табл. 7). Это нашло свое отражение как на 
графиках кривых распределения коэффициентов корреляции (фиг. 3,
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Фиг. 4. Кривые распределения частот встречаемости ( P i )  коэффициентов корреляции 
(г») по районам (1 —10 — номера районов, см. табл. 7, 8)

Ф и г . 5. Значение факторных нагрузок I фактора н а  Fe, Mn, Ni, Со и Си по районам
(табл. 8)

районы  2, 7 ) , так  и низком  значении величины  ф акторной н агр узки  
первого ф актора на Fe (та б л . 8, котловина В а р т о н ).

Мы затр удн я ем ся  пока объяснить причину изм енения структур к ор 
реляционны х связей . М ож н о  лиш ь вы сказать некоторы е п р ед п о л о ж е
ния относительно котловины  В артон. Б ольш ая расчлененность р ел ьеф а  
этой  котловины (м ногочисленны е глы бовы е хребты  и горы, в том  числе  
р асп ол ож ен н ы е на гл уби н ах  бол ее  4000  м и потом у ф орм ально вклю чен
ны е при статистической о б р а б о т к е  данны х в к отл ови н у), м ногочислен 
ны е вы ходы  коренны х п ор од  обусловили  ш ирокое развитие зд есь  н а р я 
д у  с конкрециями корок и инкрустаций. С овм естн ое р ассм отр ен и е р а з 
ных по генезису  рудны х о б р а зо в а н и й 2 м огло определить и зм енен и е х а 
р ак тер а корреляционны х связей .

ВЫВОДЫ

О бр аботк а  данны х по химическим  ан ал и зам  конкреций И ндийского  
ок еан а  показал а:

В ари ац ии  состава конкреций оп р едел яю тся  региональны ми и зм е
нениями условий р удообр азов ан и я : рельеф ом  дн а , особенн остям и  п о
ставки осадочн ого  м атер и ал а , биологической продуктивностью  вод  и 
ск оростям и  седим ентации, интенсивностью  ди аген ети ч еск ого  п ер ер а с
п р едел ен и я  элем ентов.

2 В остальных котловинах подавляющая часть анализов касается конкреций.
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И зм ен ен и е условий р у д о о б р а зо в а н и я  влечет за  собой  изм енен и е  
структуры  и интенсивности корреляционны х связей  рудн ы х эл ем ен тов  
конкреций.

В ы явленны е по структуре и интенсивности связей  группы  районов п е
л агической  обл асти  (I и I I ) ,  по-видим ом у, соответствую т двум  генети 
ческим типам рудны х о б р а зо в а н и й — седи м ен тац и онн ой  и ди аген ети - 
ческой с постепенны м и п ер еходам и  м е ж д у  ними. Д ан н ы х дл я  од н о зн а ч 
ной интерпретации изм енений структуры  связей  в третьей  группе пока  
н едостаточ н о.

П р оведен н ая  статистическая о б р абот к а  данны х с и спользованием  
ф актор ного  ан ал и за  п одтвер ди л а р ан ее  слож и вш и еся  п редставлен и я о  с у 
щ ествовании  различны х генетических типов рудны х обр азов ан и й  и у ч а 
стие д и а ген еза  при ф орм ировании  конкреций в пелагической обл асти  
о к еан а  [ 10, 12, 15, 19, 22, 24, 26, 27, 29 и д р .] . Э то н аходи т  свое п о д тв ер ж 
д ен и е  как в вариациях хим ического и м инерального состав а , так  и о с о 
бен ностях внутреннего строения (тек стур ах  и стр ук тур ах) конкреций  
[2 3 , 30 и д р .] .
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 2, 1 9 8 3

У Д К  550 .4 :5 5 1 .3 1 3 (2 6 5 .4 )

ПОВЕДЕНИЕ Fe, Мп, Си И Zn В УСТЬЕВЫХ ЗОНАХ 
ДВУХ МАЛЫХ РЕК ВОСТОЧНОГО СИХОТЭ-АЛИНЯ

ГОРДЕЕВ В. В., ЧУ ДАЕВА В. А., ШУЛЬКИН В . М.

Установлено, что наличие или отсутствие химических превращений и 
степень их проявления для группы металлов в зоне смешения речных и 
морских вод зависят от ряда факторов: скорости течения реки, защищен
ности бухты или нижней части эстуария от волнового воздействия, степени 
контрастности гидрохимических характеристик и концентраций химиче
ских элементов на речном и морском концах профиля. В целом для двух 
рассмотренных рек можно говорить о доминировании физических процес
сов над химическими.

Г раница м еж д у  речной и м орской водой п р едставл я ет  собой  барьер , 
п р еодол евая  который растворенны й и взвеш енны й речной осадочны й м а 
тери ал  п одвер гается  сущ ественны м  качественны м и количественны м  ви
дои зм ен ен и ям . Д ет а л ь н о е  изучен и е протекаю щ их на б ар ь ер е геохи м и 
ческих проц ессов  д о л ж н о  привести к б ол ее  ясным представлен и ям  о х и 
мическом б а л а н се  м еж д у  рекам и и океаном .

К а ж д а я  отдельная  река —  носитель м нож ества хим ических вещ еств, 
и дущ их в океан . Б арьер  река —  м ор е п редставл яет собой  своеобразн ы й  
ф ильтр дл я  эти х вещ еств. У л ю бой  реки такой ф ильтр и м еет свои о с о 
бы е ф изические, хим ические и биологические свойства, совокупность к о
торы х хар ак тер и зует  эстуар и й  дан н ой  реки. В н астоящ ее врем я су щ е
ствую т различны е классиф икации  устьевы х участков рек  (эстуар и ев)  
по их ф изическим  свойствам , но отсутствую т к лассиф икации  по хи м и 
ческим п ар ам етр ам . Д л я  создан и я  подобной  классиф икации  из м н о ж е
ства ф акторов, влияю щ их на геохим и ческ ое п оведен и е эл ем ен тов  в 
эустуар и я х , сл ед у ет  вы делить н ебол ьш ое число н аи бол ее  важ ны х, клю 
чевых, достаточн о полно хар ак тер и зую щ и х химический тип дан н ого  
эстуар и я  [2 1 ] .

Н а дан н ом  эт а п е  и ссл едовани й  накоплено пока н едостаточ н о  ф акти 
ческих дан ны х о поведении хим ических эл ем ен тов  на геохим ическом  
бар ь ер е река —  м оре, которы е м огли бы составить осн ову  д л я  геохи м и 
ческой классиф икации  эстуар и ев .

Ц ель дан н ой  работы  —  охар ак тер и зов ать  процессы  миграции ряда  
м еталлов (F e , М п, Си, Zn, N i, Сг) в зон е  см ещ ения речны х и м орских  
вод  на п рим ере д в у х  небольш их рек  С оветского Д а л ь н его  В осток а.

КРАТКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА ОБЛАСТИ ИЗУЧЕНИЯ

О бе реки, Р у д н а я  и Зер к ал ьн ая , протекаю т в п р ед ел а х  В осточного  
С ихотэ-А линя. О бъем ы  водного стока 0,48 и 0,64 км3/год, твер дого  —  
11,8 и 12,3 тыс. т /го д  соответственно. В б а ссей н ах  рек развиты  тверды е  
кристаллические породы  — граниты , базальты , ан дези то-базал ь ты ; поч
венный покров почти отсутствует. Э тим объ ясн яется  невы сокая м ут
ность рек —  в средн ем  м енее 20 м г/л . Д л я  устьевой зоны  р. Р удн ой  х а 
рактерно сравнительно бы строе течени е, сл а б о е  осол он ен и е вод во вр е
мя прилива. С корость течения в устье р. Зер к ал ьн ой  очень м ала (0,1 —  
0,2 м3/с ) ,  осол он ен и е вод в п ер иод оп р обован ия  б о л ее  зн ач ительное (0 ,5 —  
1,5°/оо). О б е реки вы носят свои воды  в одноим енны е откры ты е бухты , 
осадк и  которы х испы ты ваю т интенсивную  волновую  п ер ер аботк у . З о н а  
см еш ения вод  р. Р удн ой  с м орским и водам и  довол ьн о узк а , в то врем я  
как у  р. Зер к ал ьн ой  она р астян ута на сотни метров.
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А Н А Л И ТИ Ч ЕС К И Е М ЕТО Д Ы

П робы  воды были отобр аны  в 1977— 1978 гг. в течение короткого  
п р ом еж утк а  врем ени, так  что влияние приливов м ож н о не учиты вать. 
Ф ильтрация вы полнялась под вакуум ом  ч ер ез м ем бранны е фильтры  
«С ы нпор» (Ч С С Р ) с р азм ер ом  пор 0,23 мкм. М еталлы  оп р едел ял и сь  м е
тодом  атомной абсор бц и и  на сп ек тр оф отом етр е «С атур н». О бщ ая р а с 
творенн ая ф орм а м етал л ов  оп р едел ял ась  после экстракции Д Д К  N a  
и 8-оксихинолином  ф ильтрованной воды; к ол л оидн о-р аствор енн ая  —  
после трехкратной  экстракции  хлор оф ор м ом .

П олучение взвеси  из больш их объ ем ов  воды  осущ ествл ял ось  сгу щ е
нием взвеси  в пульпу с помощ ью  бактериальны х ф ильтров с р азм ер ом  
пор 0 ,9— 1,2 мкм и п оследую щ им  ее ц ентриф угированием . П о с л е д о в а 
тельно оп р едел ял и сь  п овер хн остн о-сор бир ов анн ая  и ам ор ф н о-гидр о- 
окисная, органическая, р аск р и стал л и зован ны х гидроокислов F e и М п и 
остаточн ая  формы м еталлов  во взвеси [3 ] .

РЕЗУЛЬТАТЫ И ОБСУЖДЕНИЕ

Железо.  В больш инстве работ, в которы х изуч ал ось  п оведени е р а с 
творенн ого и взвеш енного F e в зон е  см еш ения речны х и м орских вод, 
бы ло вы явлено уск ор ен н ое по сравнению  с просты м р азбав л ен и ем  сн и 
ж ен и е концентрации растворенн ого  Fe в водной  толщ е [2 , 5, 7, 8 ] .  О со 
бенно отчетливо н еконсервативное п оведени е этого  м еталла н а б л ю д а 
ется тогда , когда зн ачительная  разн и ц а в величинах pH  и к онц ен тр а
циях F e м еж д у  крайним и точками —  речной водой  в ниж нем  течении  
реки и морской водой. В эксп ер и м ен тах по см еш ению  ф ильтрованны х  
речной и морской воды  Э. Ш олковиц [2 2 ] п ок азал , что уд а л ен и е  из воды  
растворенн ого  F e п р ои сходи т за  счет обр а зо в а н и я  F e -органических  
ам орф ны х ф локкул, т. е. за  счет тр ансф ор м ац и и  F e из растворенной  ф о р 
мы во взвеш енную .

П ов еден и е растворенн ого  и взвеш енного F e в зон ах  см еш ения вод  
рек  Р удн ой  и Зер к ал ьн ой  с водам и Я понского м оря п оказано на фиг. 1. 
В и дн о, что д а ж е  д л я  одн ой  реки (Р у д н а я ) это  п оведени е в р а зн о е  врем я  
разли чно. В 1977 г. (ф иг. 1, а) концентрация растворенн ого  F e в н и ж 
нем  течении реки практически не отличалась от его концентрации в при
бр еж н ой  м орской воде, во всем д и а п а зо н е  сол ен остей  от 0 д о  33%о она  
о став ал ась  низкой (ок ол о  20 м кг/л) и постоянной. Ч ер ез год (ф иг. 1, б) 
си туац ия сущ ественно и зм ени л ась  — отчетливо н абл ю дал ось  н ел ин ей 
н ое п аден и е концентраций F e paCTB от 80 д о  м енее 10 м кг/л на м орском  
конце проф иля. О собен н о  резким  бы ло п аден и е в д и а п а зо н е  м алы х с о 
л ен остей  в устье р. Зер к ал ьн ой , а затем  сохр ан я л ся  примерно п остоян 
ный и низкий уровень F e paCTB (фиг. 1, в).  П ри общ ей  дл я  всех тр ех  п р о
ф илей явной тенденции  к ум еньш ению  взвеш ен н ого F e (в мкг/л и в % на 
сухую  взвесь) от реки к м орю  каж ды й проф иль отличается от др уги х  
по хар ак тер у  его изм енений. В зон е см еш ения вод  р. Р удн ой  (1977 г.) 
концентрации F eB3B постоянно сниж ались , в 1978 г. отм ечался пик при 
S =  2—3%о (в м кг/л) при сохран ени и  прим ерно постоянного со д ер ж а н и я  
F e во взвеси  в %. Н а п роф и л е ч ер ез зон у  см еш ения р. Зер к ал ьн ой  о т 
четливо видны дв а  м акси м ум а F eB3B — при S =  3—4%о и 22— 24%о-

П рактически сов п адаю щ и е концентрации F e paCTB в воде р. Р удн ой  и 
п р и бр еж н ой  морской воде  (ф иг. 1, а) и отсутстви е признаков активных  
хи м ических превращ ений приводят к вы воду, что см еш ение вод не вы
зы вает изм енения его концентраций на проф иле от реки к морю . Н е и с
клю чено, однако, что у д а л ен и е  FepaCTB из воды  произош ло выше у ст ь е 
вой зоны  реки, как это  н а бл ю дал ось  в эстуар и и  р. П отом ак  [1 0 ] ,  где  
коагуляц ия Fe в пресны х в о д а х  верхней части эстуар и я  вы зы валась д е 
стаби л и зац и ей  кол л оидн ого  Fe в р езул ь тате бактериальной  активности.

П а д ен и е  F eB3B (в мкг/л и в % ), по-видим ом у, нельзя объяснить р а с 
творением  или д есор бц и ей  подви ж н ого Fe во взвеси , так как при н а б л ю 
да ем о м  соотнош ении концентраций м етал л а во взвеси  и воде при р ас-
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5, %о
Фиг. 1. Зависимость мутности, содержаний железа и его форм в воде и 
взвеси от солености в зоне смешения вод р. Рудной (а — 1977 г., б — 

1978 г.) и р. Зеркальной (в — 1977 г.) с водами Японского моря 
1 — мутность, мг/л; 2 — концентрация растворенного железа, мкг/л; 3 — 
концентрация взвешенного железа, мкг/л; 4 — содержание железа во взве
си, %; 5 — доля коллоидного-hлипидного железа в % от общего раство
ренного железа; 6 — доля легкоподвижного (сорбированного и аморфно- 

гидроокисного) железа во взвеси в % от общего взвешенного железа

творении взвеси  д о л ж н а  бы ла бы зам етн о  увеличиваться концентрация  
врасти, чего не н абл ю дает ся  в действительности . Н а и б о л ее  вероятное  
объ я сн ен и е —  см еш ение речной взвеси  с высоким со д ер ж а н и ем  F eB3B со  
взвесью  м орского п р ои схож ден и я  с низким его со д ер ж а н и ем  и простое  
м ехани ческ ое о са ж д ен и е  взвеси  (F e B3B в мкг/л сл ед у ет  за  изм енениям и  
м утн ости ). Н ели ней н ое сн и ж ен и е F e B3B, в озм ож н о, св я зан о  с уск ор ен 
ным о са ж д ен и ем  грубы х взвесей , со д ер ж а щ и х  (по неопубликованны м  
данны м В. А. Ч удаев ой ) больш е Fe, чем тонкие взвеси.

В есной  1978 г. отм ечается н ел ин ей ное ум еньш ение F e paCTB, особен н о  
зам етн ое при низких сол ен остях , которое соп р о в о ж д а ет ся  возр астан ием  
F eB3B (в м к г /л ). О днако, судя  по м акси м ум у мутности, вы званном у т у р 
булентны м  см еш ением  вод, и почти не м еняю щ ем уся со д ер ж а н и ю  F eB3B 
(в % ), м аксим ум  F eB3B (в м кг/л) при S = 1 — 3%о о б я за н  своим  п р о и сх о ж 
ден ием  в основном  повы ш енному со д ер ж а н и ю  взвеси  и в м еньш ей степ е
ни обр азов ан и ю  F e -органических ф локкул (п ер еходом  F e из раствора  
во в зв есь ). Н а то, что ф локкуляция им ела м есто, ук азы вает  некоторое  
сн и ж ен и е дол и  коллоидной ф ракции растворенного F e (ф иг. 1, б ) .  П ри  
дал ьн ей ш ем  увеличении сол ености  на первый план вы ходит в сев о зр а 
стаю щ ее влияние F eB3B м орского п р ои схож ден и я .

Р езк о е  п аден и е концентраций F e paCTB при низких сол ен остях  в устье  
р. Зер к ал ьн ой  (ф иг. 1, в) со п р о в о ж д а ет ся  возр астан ием  F eB3B и в мкг/л
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Ф орм ы  нахож дения эл ем ен то в  во  в звеси  д в у х  р е к  В о с то ч н о го  С ихотэ-А линя, 
а т а к  ж е  в о  взвеси  зо н  см еш ени я при бреж н ы х м орски х  вод  (%  о т  о б щ его  с о д ер ж ан и я

во  в зв ес и )

Реки, даты 
отбора проб

Места отбора 
проб

Fe Мп Zn

1 2 3 4 1 2 3 4 1 2 ' 3 4

Река 9,2 28,7 37,0 25,0 2,0 62,1 7,9 28,0 14,0 79,3 3,4 3,3
Рудная Зона смешения 10,9 23,3 36,0 29,8 15,8 76,1 2,9 5,2 — — — —

09.08.77 г. Море 15,0 22,1 33,6 29,3 15,7 51,9 5,8 26,6 27,3 65,3 3,9 3,5

Река 10,6 23,5 38,1 27,8 12,1 70,1 7,8 10,0 23,4 66,0 7,8 4,8
Зеркальная Зона смешения 4,9 44,7 23,7 21,8 10,2 58,0 14,0 17,8 17,5 68,8 8,1 5,6
18.08.77 г. Море 3,2 20,9 43,1 32,8 4,6 40,9 15,3 39,2 12,6 81,5 4,2 1,7

Реки, даты Места отбора
Си Ni Сг ^орг. взв

отбора
проб проб

1 2 3 4 1 2 3 4 * 2 3 4 вес. %

Река 56,2 29,4 10,6 3,8 3,0 17,1 9,1 70,8 18,4 7,8 29,1 44,7 4,24
Рудная Зона смеше

ния
50,6 32,9 8,2 8,3 6,6 16,9 28,7 47,8 31,8 18,2 5,7 44,3 5,49

09.08.77 г. Море 57,1 29,0 9,6 4,3 6,8 12,1 20,1 61,0 37,6 6,9 22,1 33,4 7,97

Зеркаль Река 45,8 16,3 28,7 9,2 7,68
ная Зона смеше

ния
19,4 36,6 28,4 15,6 4,9 21,3 16,9 56,9 19,7 13,5 15,8 51,0 3,54

18.08.77 г. Море 21,5 49,0 15,9 13,6 1,4 14,9 14,4 69,3 22,6 20,7 27,3 29,4 5,12

Примечание.  Формы нахождения элементов: 1 — органическая, 2 — поверхностно-сорбированная+ 
4-аморфные гидроокислы Fe и Мп, 3 — раскристаллизованные («старые») гидроокислы Fe и Мп, 
4 — остаточная (кристаллическая).

и в % на сухую  взвесь, что при м алы х к ол ебан и ях  мутности вполне о п 
р едел ен н о  ук азы вает на ф локкуляцию  р астворенн ого  Fe. Э то за к л ю ч е
ние п одтв ер ж дается  ан ал и зом  ф орм  м етал л а  во взвеси  (табл и ц а) —  
д о л я  ам орф ного взвеш ен н ого Fe в водах  пром еж уточ ной  солености  поч
ти в 2 р а за  выше, чем в речны х и м орских водах . О тсутствие F eB3B и 
С орг. взв (см . табл и ц у) подчеркивает ведущ ую  роль хим ических п р оц ес
сов  в устьевой зон е реки.

И н тер есн о количественно оценить м асш табы  вы ведения F e pacTB из в о д 
ной толщ и. С начала оп р едел и м  ср едн ее  с о д ер ж а н и е  м орских вод в устье  
реки:

(F P +  AFP) S p +  FMS M =  (F p +  A FP +  F M) S y

г д е  F p =  6 , l  m 3/ c —  объ ем  речного водного стока в основном  р усл е в м о
м ент опробования; A F P —  прирост речного водн ого  стока, рассчитанны й  
на основании объ ем ов  водн ого  стока и с учетом  увеличения площ ади  в о 
д о с б о р а  в устье на 8,7% ; FM — объ ем  м орских вод, р азбав л яю щ и х реч
ны е воды; Sp =  0,06°/oo —  сол еность  речны х вод; S M =  23°/00— сол еность  
вод  м орской бухты ; Sy=l,l°/oo— средн яя сол еность  вод устьевой зоны .

И з уравнения н аходим

F M =  0 ,0 4  (F p +  A FP),

т. е. р азбав л ен и е м орским и водам и  в устье реки составл я ет  только 4% . 
С р едн ее  со д ер ж а н и е  F e paCTB в устьевой зон е при условии простого р а з 
бавл ен и я речных вод м орским и д о л ж н о  составлять:

F e раств.у
^ ераств.р (Fp ~h АУр) ~h FepaCTB MF M 

Fp +  AFp +  FM
1 0 3 ,8  мкг/л.

Н а б л ю д а ем а я  ср едн яя концентрация F e paCTB. y =  9 ,5  мкг/л нам ного ниж е, 
чем  расчетн ая , т. е. п р ои сходи т интенсивное вы ведение F e из р аствор а  
на участке см еш ения вод (п отери  равны 9 1 % ).
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Таким о б р а зо м , в д в ух  из тр ех  рассм отренны х сл уч аев  р а сп р ед ел е
ния F e в устьевы х уч астк ах рек  отм ечается  его ф локкуляция и у д а л ен и е  
из водной толщ и. Б ольш ой и нтерес п р едставл я ет зн ан и е дал ьн ей ш ей  

с у д ь б ы  этой  ф ракции Fe. Э тот вопрос т р ебует  сп ец и ал ьн ого  р а ссм о тр е
ния, зд есь  ж е  мы коснем ся его лиш ь вкратце.

В п р ед ел а х  устьевого уч астк а р. Зерк альн ой , закры той  от ш торм ово
го  воздей ствия , накапливаю тся довол ьн о  мощ ны е толщ и осадк ов , б о л ее  
чем н аполовину состоящ их из частиц < 0 ,1  мм. С р ед н ее  со д ер ж а н и е  F e  
в них 3 ,6% , из которы х ок оло Vio н аходится  в п одви ж н ой  гидроокисной  
ф ор м е. П есчан ы е осадк и  бухты  Р удн ой  п одверж ен ы  интенсивной вол 
новой п ер ер аботк е [ 1 ] ,  в р езул ь тате  чего тонкий осадочны й м атери ал  
почти не за д ер ж и в а ет ся  в б ухте  и вы носится за  ее  пределы .

И з ск азан н ого  м ож н о сдел ать  предварительны й вы вод о том , что п ро
ц ессы  м еханической  седи м ен тац и и  в устьевы х уч астк ах  рек  п р евал и р у
ю т н ад  химическими; роль п осл едн и х  выше на закры ты х уч астк ах э с т у а 
р и ев  и в б у х т а х  и зал и в ах  с м иним альной волновой п ер ер аботк ой  д о н 
ных осадк ов .

Марганец.  М арганец , как и ж е л е зо , является важ ней ш и м  эл ем ен том  
в геохим ических п р оц ессах , так  как гидроокись М п п р едставл я ет  собой  
активный сор бен т  дл я  многих растворенны х м икроэлем ентов . В отличие  
от Fe п оведени е М п в различны х ти п ах эстуар и ев  б о л ее  р а зн о о б р а зн о . 
О консервативном  поведении общ его  р астворенного Мп в эсту а р и я х  
р. Бью ли и р. К убан и  со общ ал ось  в р а б от ах  [2 , 16]; за м ет н о е  у д а л ен и е  
Мпраств из воды  н абл ю дал ось  в эсту а р и я х  р. С атиллы  [25], р. Р ейн  [8] 
и р. Ш ельдт [9 ] .  В р яде сл учаев  отм ечались повы ш енны е по сравнению  
с  теоретическим  р азбав л ен и ем  концентрации Мпраств при низких с о л е 
ностях, источником которы х бы ли донны е осадк и  (п оступ л ен и е Мп из 
иловы х вод при взмучивании верхн его  слоя осадк ов ) или растворени е  
М п взв при возр астан ии  pH  [9 , 11, 2 4 ] . В эстуар и я х  р. Н ью порт [1 3 ] ,  
р. Рейн и Ш ел ьдт  [ 9 ] ,  бухте  Д ж е р в и с  [15] о б н а р у ж ен о  цикличное п ове
д ен и е М п. Н а начальном  эт а п е  см еш ения вод п р ои сходи т увеличение  
к онцентрации  МпраСтв, д а л ее , при $ = 1 0 —15%о Мп ф локкулирует, в с о 
ста в е  ф локкул о се д а е т  на дн о  и частично вы носится в м оре. Ч асть вновь  
о б р а зо в а н н о го  М п взв приливны ми течениями зан оси тся  в верхню ю  зон у  
эстуар и я , где на контакте с эстуарн ы м и  водам и с низким  p H  или Eh или  
п осле о са ж д ен и я  в осадк и  и восстановления, Мп вновь возвр ащ ается  в 
водн ую  тол щ у в растворенном  виде [ 9 ] .

В зо н е  см еш ения р. Р удн ой  в 1977 г. (фиг. 2, а) н абл ю дал ось  п осто
ян н ое ум еньш ен и е концентраций Мп в растворе и во взвеси  (в мкг/л и 
в % ), ещ е бо л ее  резк и е перепады  отм ечались в 1978 г. (ф иг. 2, б ) ,  ког- 

. д а  концентрация м еталла в речной в оде бы ла почти в 4 р а за  выше, чем  

. го д  н а за д . Иным бы ло п оведени е МпрасТв в эстуар и и  р. Зер к ал ьн ой  
(ф иг. 2, в).  П ри S =  2— 5°/оо н а б л ю д а л ся  явный м аксим ум  МпрасТв, при 

дал ьн ей ш ем  увеличении сол ености  концентрация МпрасТв, так  ж е  как и 
Мппзв зам етн о  п адал а .

П аден и е концентраций М п раств в эстуар и и  р. Р удн ой  (ф иг. 2, а) не- 
«еск ол ь к о  отклоняется от  прям ой линии теоретического  р азбав л ен и я . 

. Н а возм ож н ость  незначительного удал ен и я  М п раств из воды  ук азы вает  
н екоторое возр астан и е со д ер ж а н и я  М п взв при низких сол ен остях  и у в е 
ли чен и е дол и  п одвиж ной  ф ормы  м етал л а  во взвеси  зоны  см еш ения (см . 
т а б л и ц у ). К ак и в сл учае Fe, п аден и е концентраций растворенн ого  и 
взвеш енного М п в направлении м оря м ож но объяснить все бол ее  в о з 

р а с т а ю щ е й  ролью  м орских вод и взвесей  с бо л ее  низким и его концен
трациям и. В пользу этого  говорит уси л ен и е в этом  направлении роли  
органической  ф ормы  М пвзв (см . т а б л и ц у ). В 1978 г. при ином уровн е кон
центрации М п сущ ность и напр авленность п роцесса остал ась  преж ней . 
Н езначительны й м аксим ум  М п взв (в м кг/л) объ ясн яется  главным о б р а 
зом  повыш енной м утностью  вод при S =  2—4%о- Н есм отр я на р езк ое п а 
ден и е Мпраств, возр астан ия со д ер ж а н и й  М п во взвеси, к оторое д о л ж н о  
бы ло бы н абл ю даться  при интенсивном  п ер еходе  М п во взвесь, в д ей ст 
вительности  не отм ечается. В озн и к ает  тр удн ообъ я сн и м ая  ситуация: пе-
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Мпростб., мнг/л

5, %о

Фиг. 2. Зависимость содержаний марганца и его форм в воде и взвеси от 
солености в зоне смешения вод р. Рудной (а — 1977 г., б — 1978) и р. Зер
кальной (в— 1977 г.) с водами Японского моря. Условные обозначения

см. фиг. 1

р е х о д  М п раств-> М п взв активно осущ ествл яется , а вещ ественны е р езу л ь 
таты  этого  п ер ехода  во взвеси  отсутствую т. В о зм о ж н о , причина кроется  
в том , что после пика м утности  при S =  2 — 4%о ускоренны м и тем п ам и  
о сед а л и  на дно частицы  крупны х р азм ер н остей  с повыш енным с о д е р 
ж а н и ем  М п (данны е В. А . Ч у д а е в о й ). Д о б а в л ен и е  к взвеси вновь о б р а 
зованн ы х ф локкул с вы соким содер ж ан и ем  М п не могло, по-ви дим ом у, 
обеспеч и ть  зам етн ого  обогащ ен и я  взвеси  М п. П одч ер кн ем , что п о д о б н о е  
п оведен и е м еталла в эстуар и и  довольно необы чно, в этом  состои т с п е 
циф ика р. Р удн ой .

В зо н е  см еш ения р. Зер к ал ьн ой  (ф иг. 2, в) при низких сол ен остя х  
н а б л ю д а ет ся  избы ток М п раств по отнош ению  к линии теоретического р а з 
бавл ен и я . И сточником  избы точного М п м о ж ет  быть растворени е М п взв 
(за м ет ен  сп а д  в со д ер ж а н и и  М пвзв) , поступление с иловыми водам и  и з  
дон ны х отл ож ен и й  (дан н ы е по М п в иловых в одах  о т су т ст в у ю т ), д е с о р б 
ция во взвеси  (отм ечается  зам етн ое  сн и ж ен и е дол и  сор би р ован ной  ф о р 
мы М п — см . т а б л и ц у ). П ри S > 4 % o  концентрации М п раств довол ьн о п л ав
но сн и ж аю тся , но д а ж е  на м орском  конце проф иля остаю тся ср ав н и 
тел ьн о вы сокими. В о  взвеси  не отм ечается к ак ого-л и бо  обогащ ен и я  М п. 
Т аким  о б р а зо м , в отличие от ж е л е за  активной ф локкуляции М п расТв в 
усть е  р. Зер к ал ьн ой  не прои сходи т. О б этом  сви детел ьствую т и расчеты  
теор ети ч еск и х концентраций М п, аналогичны е вы полненны м дл я  Fe. Р а с 
ч етн ое зн ач ен и е —  3,5  м кг/л , ср ед н ее  н а б л ю д а ем о е  — 6,8  м кг/л , т. е . 
п ол учается  д а ж е  избы точное поступление М п в зо н у  см еш ения реки. 
Р азл и ч и е  полученны х циф р, одн ако, не п озвол я ет достаточ н о  о п р ед е -
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Фиг. 3. Зависимость содержаний цинка и его форм в воде и взвеси от со
лености в зоне смешения вод р. Рудной (а — 1977 г., б — 1978 г.) и р. Зер
кальной (в — 1978 г.) с водами Японского моря. Условные обозначения

см. фиг. 1

ленно говорить об  избы тке М п, но п од тв ер ж д ает  вы вод о м алой зн ач и 
мости п р оц есса  ф локкуляции. О том  ж е  говорит отсутстви е роста п о д 
виж ной ф ормы  Мпвзв (см . т а б л и ц у ).

Цинк.  И сх о д я  из эксперим ентальны х данны х по адсор бц и и  Zn ги д 
роокислам и F e и М п [1 7 ] , м ож н о ож и дать , что п оведени е Zn в эст у а р и 
ях б у д ет  в значительной м ере оп р едел яться  п оведением  F e и М п, к ото
рые, как бы ло п ок азан о  выш е (особен н о  F e ) , активно удал я ю тся  из 
р аствора на контакте пресны х и солены х вод. О дн ак о полевы е н а б л ю 
ден ия не всегда  согл асую тся  с этим  п р едп ол ож ен и ем . Так, к онсерватив
ное п оведени е растворенного Zn отм ечалось в эсту а р и я х  р. Бью ли [16] ,  
р. К онви [1 2 ] ,  в то время как в устьях р. Р ейн  [ 8 ] ,  р. К убани  [ 2 ] ,  
р. К л ай д  [1 9 ]  ум еньш ение концентрации Z npaCTB в стор он у  м оря не со о т 
ветствовало линии теоретического р азбав л ен и я . В р я д е  р а б о т  у д ел ен о  
вним ание д есор бц и и  Zn из взвеси  и донны х осадк ов . Д ж . X. К а р п ен т ер  
с соавтор ам и  [6 ]  считаю т, что Zn уда л я ет ся  из взвеси  в р езул ь тате  и он о
обм енны х реакций, Б. Н . Т роуп и О. П . Брикер [2 4 ] ук азы ваю т на д е 
сор бц ию  м етал л а  из св еж ео са ж д ен н ы х  речных осадк ов  при устан ов л е
нии и он ообм ен ного  равновесия с катионам и морской воды . Э к спери м ен 
тальны е и ссл едов ани я д есор бц и и  Zn при м еняю щ ейся сол ености  вод д а 
ют противоречивы е результаты  [4 , 2 0 ] .

И зм ен ен и я концентраций растворенн ого  и взвеш енного Zn в зо н е  
см еш ения вод  р. Р удн ой  и р. Зер к ал ьн ой  показаны  на фиг. 3. Н а всех  
тр ех  проф илях п оведени е Zn св о ео б р а зн о . В устье р. Р уд н ой  в 1977 г. 
(ф иг. 3, а) отм ечается  п остоянное сн и ж ен и е и Z nB3B, и Z npacTB. В 1978 г.
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ж артина бо л ее  сл о ж н а я  —  им еется м аксим ум  2 п взв (в м кг/л) при S =  
=  1— 4°/оо и минимум ZripacTB при S =  24°/oo* Е щ е б о л ее  прихотливо р а с 
п р едел ен и е концентраций Zn на проф иле ч ер ез устье р. Зер к ал ьн ой  
(ф и г. 3, в) .  К ак и в сл уч ае Мпраств, здесь  н абл ю д ает ся  м аксим ум  ZnpaCTB 
при S =  2°/oo и м едл ен н ое сн и ж ен и е при б о л е е  вы соких сол ен остях . О т
м етим  резк и е к ол ебани я концентраций Zn на м алы х расстояни ях, что  
при м алой  статистике сер ь езн о  зат р удн я ет  интерпретацию  им ею щ ихся  
дан ны х.

В отсутствие зам етн ой  ф локкуляции F e и М п в устье р. Р удн ой  в 
1977 г. (ф иг. 3, а) сн и ж ен и е концентраций Z n pacTB п рои сходи т почти л и 
нейно. Н езн ачи тел ьное отклонение вверх от теоретической  линии р а з 
бавл ен и я  м ож ет ук азы вать на некоторую  д есо р б ц и ю  цинка из взвеси, 
ч ем у не противоречит п оведени е Z nB3B (ф иг. 3, а  и т а б л и ц а ). О дн ако п ре
валирую щ им  процессом  при бы стром течении вод и соответственно м а 
л ом  врем ени пребы вания осадоч н ого  м атер и ал а  в зон е  см еш ения яв л я
ется  простое р азбав л ен и е речны х вод м орским и.

Н а фиг. 3, б п оведени е ZnpaCTB у ж е  явно неконсервативно. Н а н ачал ь
ном этап е  см еш ения вод частично ф локк ули рую щ и е Fe и М п увл ек аю т  
з а  собой  какую -то часть ZnpaCTB, сн и ж ая  его  концентрацию  бы стрее, чем  
при норм альном  р азбав л ен и и . О ж и даем ого  при этом  обогащ ени я взвеси  
Z n, как и в случае F e и М п, не отм ечается (пик Z nB3B в мкг/л объ ясн яется  
повы ш ением м утности в о д ) , а напротив, со д е р ж а н и е  Zn во взвеси  сн и 
ж а ет с я . В ер оятн ее всего, из дв ух  конкурирую щ их процессов —  ф л ок к у
ляция и соответствую щ ее обогащ ен и е взвеси  Zn и о с а ж д ен и е  крупны х  
ф ракций  взвеси с высоким сод ер ж ан и ем  Zn —  б о л ее  проявляется п о с л ед 
ний. П ри дальнейш ем  осолон ен и и  вод у д а л ен и е  ZnpaCTB п р о дол ж ает ся , а 
с о д е р ж а н и е  ZnB3B (в %) не ум еньш ается. Н а м орском  конце проф иля н е
сколько необы чно вы глядит заги б  кривой ZnpaCTB в сторон у повыш енных  
концентраций. И н тересн о, что при S =  24%o р езк о в озр астает  ф ракция  
коллоидн о-орган ической  ф ормы  ZnpaCTB. К ак известно, м еталлоргани че- 
ск ие соединения стаби л и зи р ую т растворенны е металлы . В о зм о ж н о , 
зд е с ь  д а е т  о себ е  знать деятельн ость  планктонны х организм ов, п р о д у 
центов Z n -органических ком плексов.

В устье р. Зерк ал ьн ой  (ф иг. 3, в) при S =  0—2%о п р оисходит интен
сивная д есор бц и я  Zn из взвеси  в воду. Ф локкуляция F epaCTB не ок азы в а
ет  зам етн ого  влияния на поведени е Zn, его концентрация в озр астает  с 
56,2 д о  79 мкг/л. П ри S>2°/oo п адает  Z npacTB и зам етн о  в озр астает  обо -  
гащ енн ость Zn взвеси, что с больш ой дол ей  вероятности  св и детел ьств у
ет  о п ер еходе  его из р аствор а во взвесь. П р оц ен т л егкоп одви ж ной  ф о р 
мы ZnB3B так ж е в озр астает  в сторон у моря (см . т а б л и ц у ).

Медь.  Д ан ны е по р асп р едел ен и ю  м еди в эст у а р и я х  немногочисленны . 
Э ксперим ентальны е и ссл едов ан и я  Э. Ш олковица [2 2 ] п ок азал и  в о з
м ож н ость  ф локкуляции растворенной  Си в в о д а х  эстуар и ев . Д ан н ы е и с
сл едов ан и й  природны х объ ек тов , к аж ется , п од тв ер ж д аю т эти н а б л ю д е 
ния [2, 8 ] .

В устьях рек Р удн ой  и Зер к ал ьн ой  (фиг. 4 ) на тр ех  проф илях н а б л ю 
д а е т с я  неконсервативное поведени е СирасТв- Н езн ачи тельная  разн и ц а  в 
к онцентрациях м етал л а в речны х и м орских в о д а х  и достаточн о больш ой  
р а зб р о с  конкретны х значений заставл яю т с остор ож н остью  и нтерп ре
тировать полученны е проф или.

Н а ф иг. 4, а, где п оказано р асп р едел ен и е Си в устье Р удн ой  в 1977 г., 
есть ук азан и я  на д есо р б ц и ю  Си из взвеси  и увели чен и е концентрации ее  
в растворе. О днако дол я  л егкоп одви ж ной  ф ормы  С ивзв (сум м а со р б и р о 
ванной Си и связанной  с ам орф ны ми гидрооки слам и  Fe и М п — см . т а б 
л и ц у) практически не м еняется.

Д л я  вполне н адеж н ы х суж ден и й  необходим ы  бо л ее  детальны е и с сл е д о 
вания. О тметим необы чно высокий процент Си, связан ной  с тверды м  
органическим  вещ еством  (см . т а б л и ц у ). Т а к ж е малы  по ам п л и туде и з
м енения растворенной  и взвеш енной Си в 1978 г. (ф иг. 4, б ) .  С удя  по 
хар а к тер у  расп р едел ени я, сущ ественны х хим ических превращ ений с Си  
при п ер еходе  чер ез границу река — м оре зд есь  не п роисходит. В устье
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'Фиг. 4. Зависимость содержаний меди и ее форм в воде и взвеси от соле
ности в зоне смешения вод р. Рудной (а — 1977 г., б — 1978 г.) и р. Зер
кальной ( в — 1977 г.) с водами Японского моря. Условные обозначения

см. фиг. 1

р . Зер к ал ьн ой  (фиг. 4, в) м ож н о отм етить тен ден ци ю  к ф локкуляции  
Сираств (п о-ви дим ом у, часть Си увл ек ается  с F e ) . С р едн яя концентрация  
Сираств в устьевом  створе по р асч ету  д о л ж н а  равняться 1,9 мкг/л. П о л е 
вые н абл ю ден и я  показы ваю т, что эт а  величина вдвое н иж е — около  
0,90 м кг/л, т. е. около 50% Си вы водится из м играционного цикла на 
уч астк е см еш ения речных и м орских вод при S д о  10—12%о- С л едует  
оговори ться , что и зд есь  и з-за  н едостаточн ой  статистики, м алой к онтра
стности  крайних точек, низких концентраций м еди и ош и бок  в их о п р е
дел ен и и  к сделанны м  вы водам н адо  относиться как к предварительны м .

Никель и хром.  Д ан н ы е по п оведению  эти х м етал л ов  в устьях рек в 
л и тер ат ур е практически отсутствую т. Н ебольш ой объ ем  и сследований  
по ф орм ам  N i и Сг в устьях рек Р удн ой  и Зер к ал ьн ой  п озвол я ет сдел ать  
лиш ь сам ы е предварительны е выводы о возм ож ной  напр авленности  их 
и зм енений. Н ек отор ое увеличение легкоп одви ж ной  ф ормы  Сгвзв в в одах  
пром еж уточной  солености  (см . табл и ц у) ук азы вает на возм ож ность  
ф локкуляции  растворенного Сг, которы й, по-видим ом у, увл ек ается  о с а ж 
даю щ им ся из воды Fe. О бр атн ая  тенденция нам еч ается  у  N i, дол я  п о д 
виж ной  ф ормы  которого сн и ж ается  по направлению  к м орю . В этом  о т 
нош ении поведени е N i п охож е на п оведени е М п.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Р ассм от р ен и е ф актических дан ны х по р асп р едел ен и ю  концентраций  
группы  м еталлов в воде и взвеси  зон  см ещ ения речны х и м орских вод  
на прим ере д в у х  м алы х рек С ихотэ-А линя п ок азал о, что отсутствие или  
наличие хим ических превращ ений и степень их проявления зависят от  
ц ел ого  ряда ф акторов —  скорости  течения реки (и сл едовател ь н о , вр е
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мени ж и зн и  дан ной  порции речной воды или врем ени пребы вания хи м и 
ческого эл ем ен та  в зон е  см еш ен и я ), защ и щ ен ности  бухты  или ниж н ей  
части эстуар и я  от волнового воздействия, степени контрастности  ги д р о
хим ических харак тери сти к  (pH , Eh, 0 2 и д р .)  и концентраций хи м и ч е
ских элем ен тов  на речном и м орском  концах проф илей.

Д а ж е  в устье одной и той ж е  реки в разны е сезоны  или дни  сезо н а  
си туац ия м ож ет сильно отличаться. Н а прим ере р. Р удн ой  бы ло п о к а за 
но, что в период оп р обован и я  1977 г. хим ические процессы  бы ли б о л ее  
подавлены  процессам и ф изическим и (м ехан и ч еск и м и ), чем в 1978 г., 
к огда п ер еп ад  в концентрациях рассм атри ваем ы х м еталлов был си л ь
нее. П о сравнению  с р. Зер к ал ьн ой , где скорости  течения вод зн ач и тел ь
но ниж е, вы раж енность хим ических тр ансф ор м ац и й  в устье р. Р удн ой  
в обои х  случаях бы ла зам етн о  ниж е.

В целом  для об еи х  рек  м ож н о говорить о дом инировании  м ехан и ч е
ских процессов н ад  химическими. Э тот  вы вод н аходится  в полном с о 
гласии  с вы водом Э. Ш олковица [2 3 ] , которы й после детальны х и ссл е
дован и й  взвеси р. Тай (Ш отл ан ди я ) и ее  эстуар и я  приш ел к за к л ю ч е
нию, что седи м ен тац и онн ы е и гидрологические процессы  в больш ей с т е 
пени ответственны  за  н абл ю даем ы е изм енения состав а  взвесей , чем х и 
м ические процессы . К первым относятся взм учивани е и о са ж д ен и е  м а 
тер и ал а  различного хим ического, м ин ералогического и гр ан ул ом етр и ч е
ского состава . В этом  отнош ении особен н о  интересна р. Р уд н ая . Н еобы ч 
ность р асп р едел ен и я  сод ер ж ан и й  м еталлов по гранулом етрическим  
ф ракциям  (м аксим ум  в грубы х ф ракциях) наклады вает отпечаток на  
п ов еден и е м еталлов во взвеси  в устье этой реки.

В настоящ ее врем я нет ясности в отнош ении процессов адсор бц и и  —  
д есо р б ц и и  в эстуар и ях . В целом  р яде р абот , о которы х уп ом и н ал ось  
выш е, д л я  объяснения н абл ю даем ы х вариаций растворенны х или в зв е
ш енны х м еталлов активно привлекается д есо р б ц и я  их из взвеси  в воду . 
О дн ак о  оперир овани е только одним  или несколькими п ар ам етр ам и , к о
торы е не могут дать  полной картины п оведения эл ем ен та  на контакте  
пресны х и солены х вод, н ер едк о  приводит к ош ибочны м зак лю чен иям . 
Н ап р и м ер , если р ассм атр и вать  р асп р едел ен и е на проф иле только М п взв 
( % ) ,  то сн иж ени е со д ер ж а н и й  М п во взвеси  с ростом  солености  л егко  
приписать п роцессу д есор бц и и . О днако дополнительны е данны е (к он 
ц ентрац ии  Мпраств, и зм енен и е ф орм  М пвзв, и зм ен ен и е pH  и т. д .)  м огут  
противоречить этом у  заклю чению . Э ксперим енты , показы ваю щ ие в о з
м ож н ость  десор бц и и  м етал л ов  в водах  эстуар и ев , больш ей частью  вы
п олнялись с радиоактивны м и м етками м еталлов , и тр удн о  ск азать , н а 
сколько правом ерно экстр ап ол ир овать  их п оведени е на природны е си 
стем ы . Эксперим енты  по д есор бц и и  природного М п из взвесей  и осадк ов  
п ок азал и  м алую  роль этого  процесса [9, 13]. В то ж е  время им ею тся у к а 
зан и я  на активную  д есо р б ц и ю  Zn из взвеси  и донны х отл ож ен ий  [ 1 4 ] .  
П олучен н ы е в настоящ ей  р абот е  данны е сви детел ьствую т о том, что д е 
сор бц и я  F e практически несущ ественн а, тогда  как дл я  Zn и, в о зм о ж н о , 
М п и Си этот  процесс оп р едел ен н о  им еет м есто.

В аж ны м и  п редставл яю тся  и некоторы е выводы м етодического п о
р ядка. С оверш енно очевидно, что для  получения достаточн о  н адеж н ы х  
зак лю чен ий  о поведении эл ем ен тов  в эсту а р и я х  сл ед у ет  получать б о 
л е е  полную  инф орм ацию  о гидродин ам ически х и гидрохим ических у с л о 
виях, чем это дел а л о сь  в больш инстве р а б о т  д о  сих пор. Н ео б х о д и м о  
иметь дан ны е не только по концентрациям  эл ем ен та  в воде или взвеси , 
но и в донны х о сад к ах , иловы х водах , планктоне, по р асп р едел ен и ю  кон
центраций  по основны м ф ор м ам  его сущ ествован и я в ук азан ны х о б ъ е к 
т ах , содер ж ан и ю  раствор енн ого  и взвеш енного органического вещ ества, 
м инералогии , гр ан улом етр ии  и по ф ракционном у р асп р едел ен и ю  эл е м е н 
та , обязательны  дан ны е по скорости течения, мутности, сол ености , кис
л о р оду , pH , Eh и т. д . Н ео б х о д и м о  не только расш ирить набор  и зм ер я е
мых парам етров, но и р езк о  увеличить количество точек отбор а  проб, 
д ел а т ь  параллельны е зам ер ы  в о д н о й  точке. П . С. Л и се [18]  ук азы вает , 
что дл я  получения представительны х данны х тр ебуется  выполнить н а 
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б л ю д ен и я  на проф иле ч ер ез эстуар и й  не м енее чем в 50 точках, бол ее  
или м енее р авном ерно расп р едел ен н ы х во всем д и а п а зо н е  соленостей .
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 2, 1 9 8 3

К Р А Т К И Е  СООБЩЕНИЯ

УДК 553.31(571.5)

ПЕРВИЧНЫЕ УСЛОВИЯ ФОРМИРОВАНИЯ одного из типов 
ЖЕЛЕЗИСТЫХ КВАРЦИТОВ АЛДАНСКОГО ЩИТА

Д Е Р Ю Г И Н  Ю. И.

В мировой практике имеется немного примеров россыпеобразования в позднем ар- 
хее, поэтому обнаружение новых проявлений подобного типа расширяет диапазон их 
поисков.

Изученное проявление железистых кварцитов расположено в западной части Ал
данского щита и приурочено к Тарагайской структуре, сопоставляемой с зарубежными 
архейскими зеленокаменными поясами. Структура выполнена отложениями трогового 
комплекса, которые объединяются в бырылахскую толщу верхнего архея. Породы 
смяты в синклинальную складку, вытянутую в северо-западном направлении. В плане 
структура имеет сложные очертания и ограничивается серией разломов и контурами 
гранито-гнейсовых куполов, которые она облегает по периферии.

В бырылахской толще выделяются три пачки: подрудная, рудная и надрудная* 
определяемые по соотношению с горизонтом железистых кварцитов, прослеживаемым 
на протяжении всей структуры. Подрудная и надрудная пачки сложены однородным 
комплексом пород, представленным кристаллическими сланцами и гнейсами биотито- 
вого, кордиерит-биотитового, гранат-кордиерит-фибролит-слюдистого, фибролит-кордие- 
рит-слюдистого состава и некоторыми другими породами. Мощность пачек соответ
ственно 800 и 2000 м. Рудный горизонт состоит из переслаивающихся ильменит-гема- 
1 итовых итабиритов, лютогенитов и безрудных кварцитов. Мощность железорудного 
горизонта 5—250 м.

В железистых кварцитах Тарагайской структуры повсеместно наблюдается полос
чатость. Морфология, сочетание различных типов рисунка полосчатости указывают на 
ее связь с первичной слоистостью пород. В итабиритах отмечается косая, косоволни
стая слоистость (фиг. 1), рисунок которой подчеркивается различной окраской кварца 
в серых тонах, однако распределение рудного материала плохо контролируется наблю
даемой полосчатостью.

Косая слоистость непараллельного и параллельного вида, иногда с расходящимися 
под небольшими углами прямыми швами косых серий. Косослоистые серии крупного- 
и весьма крупного размера, мощность их изменяется от нескольких сантиметров до 
2,5 м. Слоистость имеет, как правило; однонаправленную ориентировку. Форма швов- 
в сериях обычно прямолинейная или слабовогнутая. По вогнутости слойков определя
ются подошва и кровля слоя, на основании чего установлено нормальное залегание 
пород на западном фланге Тарагайской структуры. Косые серии срезаются вышележа
щими горизонтальными сериями. Углы наклона отдельных пачек достигают 25°, но 
в большинстве случаев наклон их более пологий— 10—15°. Границы между отдель
ными слойками прерывистые, невыдержанные по простиранию и проявлены слабо*, 
лучше наблюдаются на выветрелой поверхности кварцитов.

Косоволнистый и волнистый типы слоистости в итабиритах обычно непараллельные, 
однонаправленные. Форма серийных швов, как и в косослоистых разностях, слабовог
нутая.

Описанные типы косой слоистости по генетическим классификациям Ю. А. Жем
чужникова [3] и Л. Н. Ботвинкиной [1] тяготеют к отложениям подводной дельты, что* 
подтверждается крупными размерами косых серий, общей однонаправленностью серий* 
достаточно большими углами наклона слойков в пачках, прямолинейной формой швов, 
с редкими загибами, несогласным срезанием косых серий горизонтальными.

Итабириты представлены ильменитовой и гематитовой разновидностями. Их глав
ные породообразующие минералы: кварц, гематит, ильменит. Из акцессориев присут
ствуют: циркон, рутил, лейкоксен, турмалин, гранат, монацит, шпинель. Таким образом* 
породообразующие компоненты кварцитов представлены высокоустойчивыми к вывет
риванию и транспортировке минералами.

Носителями титана в итабиритах являются ильменит, встречающийся в срастании 
с гематитом в виде пластинчатых и неправильных обособлений структуры распада твер
дого раствора, а также отдельные кристаллы полиэдрического габитуса.

Ильменит и гематит образуют изометричные зерна размером 0,03—0,5 мм, у кото
рых иногда обнаруживаются следы окатывания. Акцессорные минералы несут явные 
следы окатывания (фиг. 2), при этом окатанность зерен циркона варьирует в широком 
диапазоне. В железистых кварцитах присутствуют метамиктные и кристаллические раз
ности циркона, среди которых преобладают кристаллы цирконового и длиннопризма
тического габитуса. Окраска их изменяется от бесцветной до темно-бурой. Разнообра
зие минеральных форм циркона, совместно встречающихся в пробах, определяется'
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Фиг. 1. Слоистость в гематитовых и ильменитовых итабиритах Тарагайской
структуры

а, в, д — косая; б, г — косоволнистая; е — волнистая слоистость

Фиг. 2. Зерна цирконов хорошей окатанности из желе
зистых кварцитов. Увел. 40

вариациями источников сноса материала и указывает на обломочную природу итаби- 
ритов. Тяжелые минералы в железистых кварцитах накапливались в качестве естествен
ного шлиха.

Гидравлическая крупность ильменита, гематита, циркона, рутила (0,03—0,5 мм) 
адекватна псаммитовой размерности кварца, однако основная ткань пород, сложенная 
главным образом кварцем, в результате регионального метаморфизма претерпела пере
кристаллизацию, и породы утратили кластическую структуру.

Снос материала в бассейн седиментации происходил с запада на восток, на что 
указывает наклон косых серий в кварцитах, увеличение мощности кварцитовой толщи 
в субширотном направлении, а также, по данным И. Калнустраута, закономерное воз
растание содержаний полезных компонентов — титана и железа, обладающих тесной 
корреляцией. Источниками рудного материала, служили, вероятно, габбро-амфиболиты,, 
амфиболовые кристаллические сланцы подстилающего комплекса, широко развитого на 
западе Алданского щита.

Естественная ассоциация в разрезе высокоглиноземистых гнейсов, лютогенитов »  
железистых кварцитов, образованных высокоустойчивыми минералами, предполагает 
формирование последних за счет размыва площадных кор глубокого химического вы
ветривания в динамичной водной среде, по-видимому, палеодельте. Наличие в разрезе 
горных пород, обогащенных минералами свободного глинозема,— лютогенитов, высо
коглиноземистых гнейсов — позволяет отнести выветривание позднеархейского времени 
к латеритно-сиалическому типу.

Основываясь на приведенных выше особенностях, изученное месторождение ильме
нитовых и гематитовых итабиритов можно рассматривать в качестве титановой палео
россыпи. Реконструированная позднеархейская титановая палеороссыпь по составу к 
характеру залегания соответствует фанерозойским ископаемым россыпям титана.

Метаморфизм горных пород бырылахской толщи отвечает фации биотит-мускови- 
товых гнейсов, а в ее пределах — силлиманит-биотит-мусковитовой субфации по клас
сификации С. П. Кориковского [4]. Основные парагенезисы гнейсов представлены сле
дующими ассоциациями: гранат — кордиерит — мусковит — биотит — кварц, биотит — 
силлиманит — кордиерит — микроклин — кварц, биотит — микроклин — кварц, биотит—
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кордиерит — кварц. Несмотря на то что породы претерпели существенные метаморфи
ческие преобразования, первичная природа отложений вполне поддается восстанов
лению.

Реконструкция первоначального состава метаморфизованных пород бырылахской 
толщи проводилась по методикам А. А. Предовского [6] и А. Н. Неелова [5] и имеет 
достаточно сходимые результаты. Пересчеты показали, что кристаллические сланцы и 
гнейсы отвечают пелитовым и псаммитовым осадкам. Силлиманит-биотитовые и био- 
титовые гнейсы соответствуют граувакковым и полимиктовым песчаникам, кордиерито- 
вые и гранат-кордиеритовые гнейсы — граувакковым песчаникам и в меньшей степени 
переходным разностям к гидрослюдистым глинам. Следовательно, первоначально бы- 
рылахская толща имела глинисто-терригенный состав.

Таким образом, по результатам проведенных исследований обосновано кластоген- 
ное накопление рудных минералов в железистых кварцитах, что позволило отнести 
данный тип оруденения к метаморфизованной титановой палеороссыпи позднеархейско
го возраста.

Изученное проявление — одно из наиболее древних среди палеороссыпей, известных 
в мировой практике, так как ранее выделялись титановые россыпи лишь рифейского 
[7] и палеозойского возраста [2].

Описанный тип оруденения можно прогнозировать для зрелых кварцевых отложе
ний зеленокаменных комплексов как Алданского щита, так и других регионов, оценка 
которых с позиции метаморфизованных россыпей позволяет значительно расширить 
потенциальные масштабы поисков как во времени, так и в пространстве.
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К Р А С Н О В  A.  A. f  М А М Ч У Р  Г.  Я .? ШАБО 3 .  £ . ,  К А Л И Ш  В. П.

Среди докембрийско-нижнепалеозойских отложений, принимающих участие в гео
логическом строении хребта Малый Каратау, выделяются три основных комплекса по
род: метаморфический, терригенный и биохемогенный. Фосфатоносные нижнекембрий
ские отложения, выделяемые в самостоятельную чулактаускую свиту, залегающую в ос
новании мощной толщи кембро-ордовикских пород тамдинской серии.

В составе чулактауской свиты выделяются три горизонта (снизу вверх): «нижних» 
доломитов, кремней и продуктивный [4, 6].

Горизонт «нижних» доломитов представлен плотными массивными светло-серыми 
или серыми, мелко-среднезернистыми доломитами, которые характеризуются содержа
нием С02 — 32—36%; MgO — 15—17%; н. о. (нерастворимый остаток) — 7—10%'; 
р 2о 5 — 1—3%.

Горизонт кремней представлен слабофосфатными светло-серыми, серыми или тем
но-серыми плотными, крепкими с раковистым изломом кремнями. Сложены кремни 
в основном халцедоном микрокристаллической или органогенно-псаммитовой структуры, 
пигментно окрашенным органическим веществом. Иногда наблюдаются фосфатные зер
на и оолиты, а также доломит в виде включений различной формы и размеров. Хими
ческий состав кремней характеризуется высоким содержанием Si02 (80—90%), низким 
содержанием Р20 5 (1—5%) и С02 ( 1,0—1,5%).

Продуктивный горизонт сложен в основном фосфоритами и глинисто-фосфатно- 
кремнистыми сланцами. Фосфориты относятся к микрозернистым оолитово-зернистым
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Таблица 1
О рган и ческое  в ещ ес т в о  ф о сф о р и то в ы х  руд  К а р а т а у

Характеристика проб
Содержа

ние с орг,
%

Выход битума

Расхождение между 
расчетным и факти

ческим весом дебиту- 
миниэированной про

бы, убыток
Характер свечения 

в ультрафиолетовых 
лучах

г % г %

Фосфорит субмоно- 1,45 0,0490 0,0316 -0 ,3 6 —0,35 Буровато-желтое
минеральный

Фосфорит карбонат 0,37 0,0595 0,0290 -0 ,3 3 —0,36 Ярко-оранжевое
но-кремнистый

Фосфатно-кремни
стый сланец

0,96 0,0430 0,0292 -0 ,5 8 —0,79 Буровато-оранже
вое

Доломит 0,51 0,0564 0,0367 -0 ,3 0 -0 ,4 0 Буровато-желтое

Т а б л и ц а  2

С одерж ание и и зо то п н ы й  с о став  у г л е р о д а  о р ган и ч еск о го  в е щ е с т в а  и к ар б о н ато в
ф о сф о р и тн ы х  руд  К а р ат ау

Характеристика проб Содержание
С0рг»

б 18С углерода ОВ, 
%о

б 1#С углерода карбо
натов, %в

Фосфорит субмономинеральный 1,38—1,45 —23,3 -ь — 29,0 —7,6 ч -— 3,8
Фосфорит карбонатный 0,25—1,44 —25,5 -г---- 26,8 —5 ,2 -Ь —3,6
Фосфорит карбонатно-кремнистый 0,37—2,68 —20,9 ---- 23,6 —5 ,0 - ь —4,6
Фосфорит кремнистый 0,01—0,70 —25,2 -5---- 32,5 - 4 , 5
Фосфатно-кремнистые сланцы 0 ,0 2 -1 ,6 4 —23,2 -з----32,2 —4,0
Кремень 0,02—0,09 Не опр. Не опр.
Доломит 0,51—1,19 - 2 2 ,2 -V-- 3 1 ,4 —3,8 -ь + 2 ,7

разностям [6] и представляют собой плотные массивные породы серого и темно-серого 
цвета, основная масса фосфата сконцентрирована в виде мелких (0,1—0,2 мм) зерен 
и оолитов. Фосфат в зернах представлен» фторкарбонатапатитом, который в метамор- 
физованных разностях переходит во фторапатит. Из кремнистых минералов преобла
дают халцедон и кварц, из карбонатных — доломит. По составу цементирующего ма
териала среди фосфоритов выделяются монофосфатные, карбонатные, кремнистые, крем
нисто-фосфатные и карбонатно-кремнистые разности. Глинисто-фосфатно-кремнистые 
сланцы представляют собой тонкоплитчатые, нередко сланцеватые породы темно-серого 
или буроватого цвета. Состоят они из тонкой смеси микрокристаллического халцедона, 
неравномерно окрашенного органическим веществом, чешуек гидрослюд, серицита и зе
рен доломита и фосфата. Химический состав отложений продуктивного горизонта из
менчив: содержание Р2О5 от 13—15 до 29—32%, н. о. от 5—8 до 40—45%, С02 от 1—3 
до 12—15%.

В настоящее время для решения вопросов генезиса карбонатов и углеродсодержа
щих минералов, определения геохимических показателей процессов седиментогенеза и 
эпигенеза, стратиграфических расчленений, установления источников органического ве
щества и других вопросов широко используются стабильные изотопы углерода [1—3, 
5, 7]. Нами было проведено определение изотопного состава углерода карбонатных по
род, фосфоритов и органического вещества в отложениях тамдинской серии Малого 
Каратау. Кроме того, во всех литологических разностях пород продуктивного гори
зонта определялось количество С0рг.

Выявлено, что в исследуемых фосфоритных рудах содержание С0рг колеблется от 
0,01 (кремнистые фосфориты) до 2 ,68% (карбонатно-кремнистые фосфориты). С целью 
изучения ОВ, которое состоит из растворимого битума и нерастворимой его части, 
была проведена горячая экстракция спиртобензолом (1:1) в аппаратах Сокслета. В ре
зультате было установлено, что выход растворимого битума незначительный и колеб
лется в пределах 0,029—0,036% на породу (табл. 1). Следует отметить, что взаимо
связь между содержанием Сорг в породе и выходом битума при экстракции отсутствует. 
Это, возможно, обусловлено тем, что значительная часть органического углерода при
ходится на нерастворимое органическое вещество.

При подсчете материального баланса после экстракции выявлено расхождение меж
ду фактическим весом дебитуминизированной пробы (со знаком минус — убыток) и 
расчетным. Этот убыток, вероятно, связан с выделением летучих компонентов во время 
экстракции.

Наблюдение за цветом люминесценции выделенных битумов в ультрафиолетовых 
лучах показало буровато-желтое и оранжевое свечение, что может свидетельствовать 
о преобладании в их групповом составе смолисто-асфальтеновых компонентов. Масля
ная фракция, более характерная для битумного вещества нефтяного характера, прак
тически отсутствует. 3
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Изотопный состав углерода отложений тамдинской серии

Изотопный состав углерода органического вещества, дисперсно рассеянного в кар
бонатных и карбонатно-кремнистых фосфоритах, фосфатно-кремнистых сланцах и дру^ 
гих породах продуктивного горизонта, изучался в образцах, отобранных на месторож
дениях Джанатас, Кокджон и Гиммельфарбское. Для органического углерода получе
ны значения 613С в пределах от —3*2,5 до — 20,9%о (табл. 2). Разброс величин обус
ловлен, вероятно, перераспределением углерода в процессе эпигенетических изменений 
фосфоритоносной толщи.

На рисунке приведены средние значения и интервалы колебаний изотопного со
става углерода фосфоритоносных отложений чулактауской свиты. Полученные резуль
таты свидетельствуют о том, что образование карбонатов происходило в морских ус
ловиях, причем «нижние» доломиты (б13С + 0 ,5---- 1-2,7%0) образовались, по-видимому,
в условиях более мелкого, относительно легко аэрируемого водоема. По мнению'
Э. М. Галимова [1], значение 613С карбонатов, близкое к +1,4%0, является показате
лем окислительной обстановки их образования, тогда как более легкий углерод свиде
тельствует о восстановительных условиях среды. Накопление «нижних» доломитов и: 
фосфоритов чулактауской свиты происходило в более глубоководном бассейне и при 
восстановительных условиях, о чем свидетельствует предел колебаний значений 613С  
(от —0,5 до —3,5%о).

Изотопный состав углерода карбонатных прожилков в отложениях чулактауской 
свиты свидетельствует об образовании их в результате выпадения из растворов и пе,- 
рекристаллизации доломита и кальцита, возможно, в присутствии атмосферной С02.

Наиболее легким изотопом углерода характеризуется фторкарбонатапатит из фос
форитных слоев, значение 613С которого колеблется от —3,7 до —7,6%0, что может го
ворить о восстановительных условиях среды в процессе седиментогенеза.
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РЕЛИКТОВЫЙ ХАРАКТЕР ДОННЫХ ОСАДКОВ КОЛЬСКОГО ЗАЛИВА 
И ПОДЪЕМ ЭВСТАТИЧЕСКОГО УРОВНЯ МИРОВОГО ОКЕАНА 

Р О Ж К О В  Г.  Ф .1 К У З Ь М И Н  А.  В.г Г Р У Ш К О  А . О.

Гранулометрический состав — важная характеристика осадков. В нем запечатлена 
информация, интересная для многих аспектов седиментологии и динамической палео
географии.

В настоящее время интенсивно изучаются морские шельфы. При картировании ли- 
тофаций нередко приходится сталкиваться с наличием на поверхности дна отложений, 
сформированных в континентальных условиях, т. е. с реликтовыми осадками. Выявле
ние и изучение ареалов таких отложений чрезвычайно важно для познания истории 
развития субаквальных площадей, палеогеографических реконструкций, п р о г н о за  м е
сторождений различных полезных ископаемых, инженерно-геологической оценки тер
риторий.

Данная статья посвящена методике определения реликтового характера донных 
осадков, подтверждающего повышение уровня океана за последние тысячелетия, а 
также динамической реконструкции современных условий седиментации на юге Коль
ского залива.

В заливе при изысканиях для строительства гидротехнического сооружения произ
водились детальные исследования условий седиментации донных осадков. На неболь
шом участке площадью около 5 км2 вблизи устьев рек Колы и Туломы водолазами 
проведено систематическое опробование осадков, часть которых была подвергнута си
товому анализу по методике ВНИГРИ [9], а результаты дробного рассева обработаны 
на ЭВМ и ВЦ ЛГУ по программам Г. Ф. Рожкова и 3. М. Трофимовой [8] и Г. Ф. Рож
кова и В. Д. Куликова [7].

Статистические данные, позволяющие воспроизвести графические построения (для 
краткости опущенные в статье), приводятся в таблице. В пределах • исследуемого 
района на фоне выровненной поверхности дна с общим падением на север суще
ствует хорошо выраженный в рельефе желоб субмеридионального направления. На 
этом участке развиты приливно-отливные (периодические) и стоковые (постоянные) 
течения, действующие вдоль по склону дна Кольского залива.

Приливные течения замедляют, а отливные увеличивают скорость постоянных сто
ковых течений. Так, например, в периоды подъема уровня общая скорость течения 
0,4— 1 м/с, а при падении уровня — от 0,4 до 1,8 м/с.

По данным многолетних наблюдений, средняя высота ветровых волн в Кольском 
заливе не превышает 0,3 м. Следовательнд, волновое взмучивание донных осадков пре
кращается на глубине около 3 м.

Отсортированность осадков непосредственно связана с энергией динамических сил 
среды седиментации [1]. Поскольку стандарт дает оценку отсортированности только 
по числу размерных фракций, составляющих тот или иной осадок, а вариация при этом 
учитывает еще и средний размер зерен, т. е. гранулометрический уровень о с а д к а , т о , 
естественно, вариация является более информативной и чувствительной динамической 
характеристикой. При картировании ее значений обычно получается довольно четкая 
картина распределения энергетических уровней живых сил в бассейне седиментации 
[3, 4].

На рассматриваемом участке залива значения вариации 0,5—1,9, что свидетельст
вует о совершенно различной степени отсортированности донных осадков: от очень пло
хой (1,9) до отличной (0,5). Эти значения вариации также указывают на наличие рез
ких перепадов динамических уровней стоковых течений. Отмечено, что ареалы наилуч
шей отсортированности осадков располагаются в направлении наиболее сильных те
чений.

В динамическом отношении гранулометрическая зрелость осадков — это еще один 
очень важный параметр. Гранулометрическое вызревание осадков происходит под дей
ствием динамических сил, главным образом в среде седиментации. Этот важный про
цесс статистически выражается снижением полимодальности, через гетерогенность к 
логнормальности, затем к крутовершинности эмпирического распределения при сохра
нении его симметричности.

Разложение реальных осадков в ряд по их гранулометрической зрелости для даль
нейшего картирования значений этого параметра производится по значениям «хи-квад
рат», полученным при аппроксимации эмпирических распределений гранулометрическо
го состава теоретической логнормальной кривой. Для выделения суперзрелости осадков 
требуются еще оценки асимметрии и эксцесса по косвенному счету зерен i[6].

Гранулометрическая зрелость в различных местах изученного участка дна сильно 
варьирует от незрелости до суперзрелости, причем последняя наблюдается в полосе 
наиболее сильных стоковых течений. На отмелях и вдоль побережья Кольского залива, 
где происходит накопление тонкозернистых осадков, наблюдается резкое снижение их 
зрелости (см. таблицу, графы 5, 6 и 7).

Оценку влияния фактора наследственности на формирование гранулометрического 
состава осадков в каждом новом цикле седиментации можно производить сопоставле
нием карт гранулометрической зрелости и распределения значений вариаций, т. е. кар
ты динамических уровней [6]. Если ареалы зрелых осадков по площади совпадают с 
зонами повышенных энергий, а незрелые приурочены к зонам низких динамических сил,
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Статистические характеристики гранулометрического состав а  современны х донны х оса д к о в
южной части Кольского залива

№
гробы qJAo qx qv qob qx qx2 пнк<1

«СМ»

’ Стах | Md qa qx ДИ

1 2 3 1 * 1 5 f- 1 7 8 9 10 11 12 13

1 .07 .08 1,5 - 0 , 3 —0,3 2 2,8 1,9 .2 —0,5 —0,5 P T  + э
2 .18 .15 1,1 0,1 —0,5 3 2,8 1,9 .3 - 0 , 1 —0,8 P T  + э
3 .04 .05 1,5 - 0 , 7 0 ,2 9 2,8 1,1 .3 - 0 , 1 - i , o P T
4 .28 .22 0 ,7 0,1 —0,3 6 2,8 3,1 .4 0,1 - 0 , 7 P T  + э
6 .14 .24 0 ,5 —0,5 —0,6 19 2,8 2 ,2 .8 - 0 , 6 - 0 , 7 P T
7 .07 .07 1,6 - 0 , 4 0,1 2 2,8 2,1 .2 —0,9 0 ,5 ДТ

. 8 .18 .14 1 ,2 - 0 , 1 - 0 , 2 2 2,8 2 ,0 .5 - 0 , 2 - 0 , 3 P T  + э
10 .07 .07 1,7 - 0 , 6 0 ,4 5 2,8 1,9 .3 - 1 , 2 1,3 ДТ
И .09 .09 1,3 - 0 , 4 0 ,5 4 2,8 2,1 .3 - 0 , 7 1,0 ДТ
13 .23 .18 1,1 0 ,0 —0,5 6 2,8 2,1 .5 - 0 , 1 - 1 , 1 P T
15 .11 .15 0,8 - 0 , 7 0 ,2 10 2,8 2 ,0 .6 - 1 , 1 0,7 P T
16 .28 .19 1 ,0 0 ,0 —0,6 4 2,8 1,5 .5 0 ,0 - 0 , 9 P T
18 .28 .22 0,6 0 ,5 0 ,6 12 2,8 1,9 .3 0,9 0 ,6 P T
19 .28 .16 1 ,2 0 ,0 - 0 , 8 10 2,8 1 ,8 .3 - 0 , 1 - 0 , 6 P T  + э
21 .07 .08 1 ,7 - 0 , 6 0 ,0 5 2,8 1 ,7 .3 - 1 , 0 0,5 ДТ
25 .09 .10 1 ,3 - 0 , 5 0,9 4 2,8 2,2 .9 - 0 , 9 1,3 ДТ
26 .26 .05 — — — 2,8 1 ,4 .3 0 ,5 — 1,4 P T
30 .14 .14 1,0 —0,7 - 0 , 1 1 2,8 1 ,8 .3 - 0 , 3 - 0 , 2 P T  + э

- 32 .04 .04 1,9 - 0 , 8 0 ,3 12 2,8 1,8 .2 —0,0 0 ,0 ДТ
38 .04 .04 1,9 —0,7 0 ,2 11 2,8 2,4 .4 - 1 , 0 0 ,7 ДТ
39 .11 .16 0 ,8 —0,6 - 0 , 5 16 2,8 2,1 .5 - 0 , 7 - 0 , 4 P T
40 .71 .68 0,2 0 ,2 - 0 , 4 3 2,8 2,8 .9 —0,1 —0,3 P T  + э
43 .07 .07 1,6 - 0 , 3 - 0 , 2 2 2,8 2,7 .2 —0,5 - 0 , 3 P T  + э
44 .23 .22 0 ,5 0 ,1 0,1 4 2,8 1,9 .3 0 ,3 0,7 ДТдф
45 .18 .07 1,4 - 0 , 7 0,2 8 2,8 2,2 .3 - 0 , 3 - 0 , 6 P T  + э
46 .09 .06 1,9 —0,7 0 ,2 11 2,8 2,0 .2 - 0 ,5 0,7 ДТдф
48 .07 .07 1,5 - 0 , 2 0,0 1 2,8 2,6 .1 - 0 , 4 0,1 ДТдф
49 .11 .09 1,1 - 0 , 7 0 ,5 16 2,8 1,6 .4 - 0 , 9 0 ,8 ДТ

Примечание.  Графы таблицы означают: 1 — номера проб; 2 — размер моды; 3 — средний размер 
зерен осадка, мм; 4 — отсортировать осадков (значения вариации); 5 — значения асимметрии; 6 — 
значения эксцесса; 7 — значения критерия «хи-квадрат», полученные при аппроксимации эмпириче
ского распределения гранулометрического состава осадков логнормальной теоретической кривой; 
8 — появление в осадках наиболее крупнозернистых фракций, мм; 9 и 10 — соответственно макси
мальные и медианные размеры для построения динамической диаграммы «СМ» [10]; И и 12 — 
соответственно значения асимметрии и эксцесса по косвенному счету зерен для динамогенетиче- 
ской диаграммы. Латинская буква q указывает, что данный параметр был рассчитан по косвен
ному счету зерен в осадках; 13 — динамические индексы: РТ — речные течения, РТ+Э — речные 
течения и эоловая переработка, ДТ — донные течения стокового типа, ДТдф — донные течения в 
условиях дефицита обломочного материала (обычно при эрозии подстилающих отложений).

то это свидетельствует об утрате значений фактора наследственности. Если при срав
нении указанных карт такой корреляции не существует, то это означает, что фактор 
наследственности обладает большим значением, и тогда данные гранулометрии можно 
использовать для решения вопроса о реликтовом характере того или иного осадка.

При сравнении карт гранулометрической зрелости (см. таблицу, графы 5, 6 и 7) 
и динамических уровней седиментации (см. таблицу, графа 4) видна их несовмести
мость, следовательно, фактор наследственности имеет большое значение при формиро
вании современных донных осадков, особенно в местах эрозии дна Кольского залива.

В бассейнах рек Колы и Туломы в основном размываются метаморфические и из
верженные комплексы пород раннего протерозоя. Локальными источниками сноса иног
да служат различные ледниковые отложения четвертичного возраста. Интеграция при 
транспортировке такого совершенно разнородного обломочного материала в условиях 
небольших рек вряд ли может стать источником формирования и выноса суперзрелых 
песчаных осадков, обнаруженных в желобе стоковых течений.

Одинаковый размер наиболее крупнозернистых ситовых фракций (> 2 ,8  мм), ха
рактерный для всех точек участка (см. таблицу, графа 8), позволяет считать этот уча
сток транзитной зоной сноса обломочного материала вниз по региональному склону с 
отдельными местами эрозии подстилающих отложений.

Остановимся теперь на определении фациального происхождения размываемых от
ложений, которое производится на основе механической дифференциации обломочных 
частиц песчано-алевритовой размерности с помощью динамогенетической диаграммы 
асимметрия — эксцесс [4]. Картирование динамических индексов, снятых с диаграммы, 
представлено на фигуре.

Вдоль Кольского залива, в полосе небольших глубин (до 10 м) установлен вытя
нутый субмеридиональный ареал реликтовых осадков, образование которых не соответ
ствует современным фациальным условиям гравитационных стоковых течений. О ре
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ликтовом характере этих отложений свидетельствуют следующие факты: 1) они лише
ны даже по косвенному счету зерен тонких частиц размером, менее 0,05 мм; 2) эмпи
рические распределения их гранулометрического состава хорошо подчиняются логнор
мальному закону; 3) на диаграмме они занимают верхнюю часть центрального прямо
угольного поля, что характерно для речных осадков, подвергшихся золовой переработ
ке в условиях широких долин (см. таблицу, графы 12, 13; см. фиг. 2). Очевидно, сто
ковые течения в центральной части залива выработали указанный желоб в отложениях 
типично континентальных фаций. По обеим сторонам от полосы континентальных (ре
ликтовых) осадков протягиваются шлейфы осадков с обильным содержанием тонко
зернистых частиц и с меньшими модальными и средними размерами (см. таблицу, гра
фы 2, 3). Механическая дифференциация обломочных частиц в этих осадках показы
вает, что они образовались за счет слабых донных течений стокового типа, причем без 
каких-либо признаков волнового воздействия, хотя глубина в этих местах не превыша
ет 5 м. Об этом свидетельствует и их очень плохая отсортированность (см. таблицу, 
графа 4). Симметричность расположения шлейфов тонкозернистых осадков лишний раз 
подчеркивает эрозионный характер центрального желоба, вдоль которого наблюдаются 
более крупнозернистые осадки.

При картировании данных динамической диаграммы «СМ» [10] выделяется доволь
но широкая, вытянутая вдоль залива, полоса повышенных динамических сил среды 
седиментации, которая протягивается в направлении развития более сильных стоковых 
течений (см. таблицу, графы 9, 10). Эта полоса симметрично обрамляется зонами срав
нительно слабых поступательных движений водной среды седиментации, непосредст
венно примыкающими к берегам Кольского залива.

В условиях повышенных энергий среды седиментации наблюдается перемещение 
классического материала способом качения обломочных частиц, а в условиях понижен
ных энергий обломочный материал транспортируется в виде суспензии, качение частиц 
здесь имеет лишь подчиненное значение.

Полоса повышенных энергий среды седиментации, по данным диаграммы «СМ», 
совпадает с ареалом развития реликтовых континентальных осадков в центральной 
части залива, которая с обеих сторон симметрично окаймляется зонами слабых энер
гий, непосредственно примыкающих к берегам залива.

Таким образом, обе динамогенетические диаграммы, основанные на разных прин
ципах, показывают сходные результаты в распределении гидродинамических сил на 
южном участке Кольского залива.

История Кольского залива с конца позднеледникового времени характеризуется 
последовательной сменой трансгрессий различных уровней. По данным бурения при 
изысканиях в верховьях залива, разрез на всю вскрытую глубину в (30—36 м) пред
ставлен глинистыми отложениями с отдельными горизонтами песков, отвечающими 
регрессивным фазам, причем общая мощнсрсть поздне-послеледниковых отложений [2] 
превышает 100 м. Следовательно, на рассматриваемом участке непрерывно существо
вал морской бассейн различной глубины, начиная с 11—12 тыс. лет назад. Фациальные 
условия, при которых могли накопиться речные отложения, изученные при грануломет
рическом анализе, сложились в заключительный период истории развития участка на 
фоне небольших трансгрессий, когда в современном виде возникли нижние части реч
ных долин [2]. Базис эрозии понижался на 13—15 м и ниже современного уровня 
моря, о чем свидетельствуют эрозионные размывы кровли глинистых отложений более 
ранних трансгрессий, отмеченные на участке по данным бурения и заполненные позднее 
дельтовыми отложениями рек Колы и Туломы.

ВЫВОДЫ

1. Качественную оценку влияния фактора наследственности на формирование гра
нулометрии осадков в одном цикле седиментации можно получать при сопоставлении 
карт гранулометрической зрелости и распределения динамических уровней в бассейне 
седиментации (по данным вариации).

2. Фациальное происхождение современных осадков определяется по механической 
дифференциации обломочных частиц песчано-алевритовой размерности, отраженных на 
генетической диаграмме асимметрия — эксцесс по косвенному счету зерен.

3. Критериями выделения на морском дне реликтовых осадков являются: а) силь
ное влияние фактора наследственности при формировании современных осадков; б) фа
циальное происхождение осадков, не отвечающее современной наблюдаемой фациаль
ной обстановке; в) полное несоответствие гранулометрического состава осадков факти
ческой динамике среды седиментации, в которой они находятся.

4. Наличие на дне Кольского залива реликтовых континентальных речных отложе
ний с эоловой переработкой их гранулометрического состава определенно указывает на 
существенное временное понижение здесь уровня морского бассейна в конце послелед- 
никовья.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 2, 19 83

Х Р О Н И К А

УДК 551.46

V В С Е С О Ю З Н А Я  Ш К О Л А  М О Р С К О Й  Г Е О Л О Г И И

Л Е В И Т А Н  М.  А.

Проведение один раз в два года Всесоюзной школы морской геологии в Геленджи
ке на базе Южного отделения Института океанологии им. П. П. Ширшова АН СССР 
стало хорошей традицией. Бурный рост морской геологии и геофизики, практический 
интерес к освоению богатств Мирового океана, введение курсов морской геологии в 
целом ряде вузов — все это обусловило растущую популярность школы, постоянно уве
личивающееся число представленных на ней участников и организаций.

Юбилейная V Всесоюзная школа морской геологии состоялась 19—24 апреля 
1982 г. Она была организована Институтом океанологии им. П. П. Ширшова АН СССР, 
Комиссией по проблемам Мирового океана АН СССР, Междуведомственным литологи
ческим комитетом, Комиссией по морской сейсмологии и цунами Междуведомственного 
Совета по сейсмологии и сейсмостойкому строительству. В основном работа школы 
проходила на пленарных заседаниях (36 докладов) и в секциях (125 выступлений) 
Кроме того, 56 докладов были представлены на стендах. Наряду с традиционными на* 
правлениями в тематике школы (палеоокеанология, металлогения океанов, глубоко
водное бурение, тектоника литосферных плит, морская геоморфология, биогеохимия 
океана, лавинная седиментация, магматизм, минералогия океанских осадков, литоди- 
намика шельфа) впервые работали секции, посвященные направлениям, ставшим наибо
лее актуальными в последние годы — морской сейсмологии, сейсмостратиграфии, твер
дым полезным ископаемым океанов. Последней проблематике был посвящен симпозиум 
имени П. Л. Безрукова — одного из основателей современной морской геологии в стра
не, внесшего большой вклад в познание минеральных ресурсов Мирового океана.

В работе школы участвовали 380 человек из 57 организаций 33 городов 12 союз
ных республик. Значительное количество желающих не смогли принять участие из-за 
отсутствия мест.

По традиции большое внимание было уделено тектоническим проблемам. Здесь 
следует отметить доклады А. С. Монина и О. Г. Сорохтина «Эволюция океана и ме
таллогения континентов», Л. П. Зоненшайна «Тектоника плит и учение о геосинклина
лях», В. Г. Казьмина «Развитие тройного сочленения Эфиопского, Красноморского и 
Аденского рифтов», М. Г. Ломизе «Активные континентальные окраины в историко
геологическом аспекте». Эти доклады показали, что геологическую историю даже очень 
сложно построенных областей можно реконструировать, исходя из современных моби- 
листских взглядов. Такой подход, в частности, был удачно применен в сообщении1 
М. А. Безра и Н. А. Ясаманова «Тектоническая эволюция и палеогеография западной 
части Мезотетиса».

Среди докладов, посвященных различным аспектам палеоокеанологии, преобладали 
сообщения по реконструкции Уральского палеоокеана и по интерпретации данных мор
ской микропалеонтологии. Широтой подхода и обстоятельностью выделялся доклад 
Д. П. Найдина «Верхний мел на континентах и в океанах». Работа секции «Биогеохи
мия океана» прошла под знаком разработки проблем биодифференциации в океане, с 
постановочным докладом о которой выступил член-кор. АН СССР А. П. Лисицын. 
Большое внимание было уделено процессам, происходящим на важнейших барьерных 
зонах. Интересный доклад о биогеохимии урана в морях и океанах сделал С. Г. Неру- 
чаев.

На секции «Металлогения океана» были рассмотрены модели циркуляционной гид
ротермальной системы рифтовых зон (Ю. А. Богданов и др.), описаны гидротермаль
ные и гидротермально-осадочные образования различных районов океана. По своей те
матике довольно близко к сообщениям этой секции примыкают работы, представленные 
на симпозиуме «Твердые полезные ископаемые океана». Здесь основное внимание было 
уделено железомарганцевым конкрециям (доклады И. О. Мурдмаа и Н. С. Скорняко- 
вой, М. А. Левитана и др.) и фосфоритам (доклады Г. Н. Батурина, В. П. Покрышки
на и др.).

Активно прошла работа секций «Литодинамика шельфа» и «Лавинная седимента
ция и осадочно-породные бассейны». На первой из них наибольший интерес вызвали 
сообщения о новых приборах и методиках изучения шельфа (Е. И. Игнатов, И. Г. Аве
нариус). На второй развернулась оживленная дискуссия по докладам А. П. Лисицына 
и М. А. Левитана «Типы литогенеза, фации и формации океанских отложений», В. И. По
пова и В. Ю. Запрометова «Классификация терригенных осадочных формаций пред- 
континентальной ступени», Ю. П. Писцова «Принципы выделения континентальных 
осадочных формаций».

Сообщение К. М. Шимкуса и А. Е. Шлезингера «Образование геологических тел 
в условиях мелководных и глубоководных бассейнов по сейсмическим данным» проде
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монстрировало возможности сейсмоакустических методов при решении ряда литологи
ческих задач. В бол-ее широком аспекте эти проблемы были рассмотрены в постановоч
ном докладе Ю. П. Непрочнова и Л. Р. Мерклина и в большом количестве выступле
ний на секции «Сейсмостратиграфия» и заседании рабочей группы по проекту «Се- 
димент».

С интереснейшими докладами выступили члены Академии наук — участники шко
лы. Глубокий анализ проблем Гондваны с точки зрения геоморфологии продемонстри
ровал акад. И. П. Герасимов. На четкую минерагеническую специализацию различных 
геоблоков указал член-кор. АН СССР Л. И. Красный. С сообщением о достижениях 
морской сейсмологии и планируемом в 1984 г. Курильском сейсмологическом экспери
менте выступил член-кор. АН СССР С. Л. Соловьев.

В решении V Всесоюзной школы отмечена необходимость усиления координации 
академических и ведомственных организаций в области изучения железомарганцевых 
конкреций, металлоносных отложений и сейсморазведки; уделения большего внимания 
минералогии океанских осадков. На VI школе, проведение которой намечено на вторую 
половину апреля 1984 г. в Геленджике, среди прочих проблем намечено обсудить со
ставы первичных магм и особенности их эволюции в различных структурах океана; 
гидротермальный рудный процесс в океанских условиях; палеогеографию отдельных 
океанов и крупных их частей.

УДК 551.46

II  В С Е С О Ю З Н Ы Й  С Е М И Н А Р  « М И Н Е Р А Л Ь Н Ы Е  П Р Е О Б Р А З О В А Н И Я  
О К Е А Н И Ч Е С К О Й  К О Р Ы »

КОССОВСКАЯ А.  Г.

С 13 по 21 мая в г. Владивостоке в Дальневосточном геологическом институте 
ДВНЦ АН СССР состоялся II Всесоюзный семинар, посвященный минеральным преоб
разованиям пород океанической коры. Семинар был организован рабочей подгруппой 
«Вторичные преобразования пород океанического субстрата», комиссией по проблемам 
Мирового океана, Дальневосточным геологическим институтом ДВНЦ АН СССР, Меж
дуведомственным литологическим комитетом и Приморским отделением ВМО.

В работе семинара приняло участие около 60 человек из 20 научных институтов и 
различных учреждений Москвы, Ленинграда, Владивостока, Новосибирска, Свердловска, 
Миасса, Киева, Магадана, Якутска, Еревана и других городов нашей страны.

Семинар показал, что за годы, прошедшие после первого семинара «Минеральные 
преобразования пород океанического субстрата», проведенного в г. Звенигороде в 
в 1979 г., и издания трудов этого совещания в 1981 г., увеличилось количество учреж
дений и исследователей в нашей стране, работающих по названным проблемам, важ
ность разработки которых подтверждена включением их в состав двух крупных проек
тов «Седимент» и «Рудообразование» пятилетнего плана АН СССР и ГКНТ СМ СССР.

На семинаре было заслушано 40 докладов по трем основным проблемам.
П р о б л е м а  I — «Вторичные изменения базальтоидов в разных геотектонических об

становках океанов и континентов».
За трехлетний период в основном определились коллективы, где наиболее активно 

разрабатывается тематика вторичных изменений базальтов океанов и континентов. К ним 
в первую очередь относятся ГИН АН СССР, ИГЕМ АН СССР, ДВГИ ДВНЦ АН 
СССР, ИГиГ СО АН СССР и ИО АН СССР. В этих институтах наиболее интенсивно 
проводится изучение измененных базальтов по кернам, полученным с судна «Гломар 
Челленджер» и по материалам драгирования с советских научно-исследовательских 
судов в Мировом океане. В ряде институтов получен важный материал по преобразо
ванию базальтов геосинклинальных областей и сравнению этих процессов с современ
ными океанами: ВСЕГЕИ, ИГГ УНЦ АН СССР, ИГиГ СО АН СССР, СВКНИИ ДВНЦ 
АН СССР. Проводимые работы в настоящее время находятся в основном на стадии 
интенсивного накопления фактического материала. Одновременно продолжают разви
ваться обобщающие исследования, направленные на выяснение закономерностей низ
котемпературных преобразований базальтов в разных геологических обстановках океа
нов и континентов и особенностей их сопряжения с фациями зеленосланцевого мета
морфизма.

По первой проблеме доклады были сгруппированы в два раздела: А — низкотем
пературные изменения и начальный метаморфизм базальтов в океане; Б — спилитиза- 
ция и изменение базальтоидов различных геотектонических областей континентов и 
островных дуг.

Раздел А. Результаты исследования базальтов современных океанов как по ма
териалам глубоководного бурения, так и по данным драгирования в ряде районов 
Тихого океана были изложены в докладах А. Г. Коссовской, | в. Д. Шутова | (ГИН АН 
СССР), В. Б. Курносова (ДВГИ ДВНЦ), Н. Н. Перцева и др. (ИГЕМ АН СССР), 
И. М. Симановича (ГИН АН СССР), В. Н. Шарапова (ИГиГ СО АН СССР), О. С. Ло
мовой (ГИН АН СССР) и В. Н. Шарапова и др. (ИГиГ СО АН СССР). Сравнительный 
материал по преобразованиям базальтов в наземных и подводных обстановках был
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проиллюстрирован на примере базальтоидов Исландии А. Р. Гептнером и М. А. Селез
невым (ГИН АН СССР). Было принято решение, что продолжение исследования ба
зальтов океанического субстрата целесообразно проводить в следующих направлениях: 
«а — изучение особенностей изменения различных текстурно-структурных и петрохими- 
ческих типов океанических базальтов; б — выявление зависимости латеральных и ло- 
кальных изменений базальтов от их возраста, геотектонического положения, значений 
теплового потока; в — установление стадий и типов преобразования базальтов; г — 
нахождение минералов-индикаторов, характеризующих определенные условия преобра
зований и изучение их кристаллохимических характеристик; д — усиление геохимиче
ских работ, сопряженных с минералогическими исследованиями, особенно в области 
изотопного анализа и изучения редких и рассеянных элементов. Была подчеркнута не
обходимость резкого усиления работ по изучению мобилизации рудных компонентов 
при подводном изменении базальтов и связи этих процессов с фиксацией рудоносных 
компонентов в осадочном слое океанов, в частности выявление зависимости между 
экстракцией рудных элементов из базальтов в активных участках океанического дна и 
формированием металлоносных осадков, Fe-Mn-корок, конкреций и других рудоносных 
проявлений.

Раздел Б. Значительное внимание было уделено проблемам преобразования ба
зальтоидов древней океанической коры геосинклинальных областей. Характеристика 
преобразований базальтов Корякского нагорья была сделана Ю. А. Колесниковым 
(СВКНИИ ДВНЦ АН СССР), Камчатки — Б. А. Марковским и др. (ВСЕГЕИ), Ура
л а — Я. А. Рихтером и др. (НИИ геологии Саратовского университета). Особенности 
низкотемпературных изменений юрских пиллоу-лав были рассмотрены в сообщении 
Л. А. Игнатьевой и А. Б. Шеко (ИЛ АН СССР). Широкое обсуждение вызвала про
блема генезиса спилитов, зависимость изменения как современных, так и древних ба
зальтоидов от их геотектонического положения, первичного состава, степени и харак
тера дифференцированности, глубины бассейнов, в которых происходили изменения 
особенностей преобразований базальтов в наземных и подводных обстановках. Остает
ся дискуссионным вопрос о стадиях и РГ-условиях разных стадий преобразования ба
зальтов. Проблема роли магматогенных флюидов, «задавленных давлением столба 
воды в глубоководных обстановках океанов», пароводных флюидов, связанных с взаи
модействием с экзогенной средой в момент изменения базальтов, гидротермальных пре
образований, обусловленных циркуляцией по трещинам нагретой морской воды и, на
конец, холодных условий гальмиролиза, требует специальных исследований. В решении 
семинара была подчеркнута важность этих проблем и необходимость усиления внима
ния к проблеме выявления черт сходства и различия преобразований базальтов совре
менной океанической коры и базальтоидов офиолитовых комплексов геосинклинальных 
областей. Признано необходимым привлечь специалистов, занимающихся данной про
блемой в различных регионах нашей страны, к программе исследований, ведущихся в 
рамках рабочей группы «Минеральные преобразования океанического субстрата». Отме
чено совершенно недостаточное использование результатов изучения современных на
земных вулканических процессов и указано на необходимость привлечения Института 
вулканологии ДВНЦ АН СССР к работам рабочей подгруппы.

Особенно была подчеркнута актуальность разработки проблем мобилизации руд
ных компонентов при преобразовании базальтов. Основные направления, по которым 
целесообразно развитие работ: а — минералогия и геохимия процессов мобилизации 
рудного вещества в различных типах базальтов в разных геологических обстановках 
океанов и континентов; б — усиление внимания к изучению баланса перераспределения 
элементов в системах базальт — вода на примере природных объектов и эксперимен
тальных работ. Выявление черт сходства и различий процессов, протекающих на кон
тинентах, в частности в палеоокеанических структурах геосинклинальных областей и в 

•современных океанах.
П р о б л е м а  II — «Типы и стадийность процессов серпентинизации ультрабазитов».
Были заслушаны доклады по вопросам серпентинизации ультрабазитов различных 

типов — мантийных реститов, вулканитов на материале ряда регионов СССР. Доклады 
и их обсуждение показали, с одной стороны, определенный прогресс в изучении пробле
мы, с другой — наличие ряда неясностей принципиального значения, выяснение которых 
требует постановки специальных исследований, а также отсутствие новых эксперимен
тальных работ, которые могли бы служить основой для физико-химического моделиро
вания процесса

Выяснилось единодушие в признании ведущей роли изохимической серпентиниза
ции, наметились отклонения от нее в определенных случаях при серпентинизации свыше 
80—90%, в стратиформных ультрабазитах и др. Показано существование ранней вос
становительной безмагнетитовой стадии серпентинизации, представленной парагенези
сом серпентин-брусит-когенит или никелистое железо, неразрывно связанной с появле
нием водорода, фиксируемого в порах и пустотах пород за счет восстановления воды 
в результате окисления первично закисного железа (Д. С. Штейнберг и др., ИГГ УНЦ 
АН СССР). Вместе с тем получены данные о раннем долизардитовом апооливиновом 
антигорите, в структуру которого железо входит преимущественно в двухвалентном 
состоянии. Он содержит мельчайшие (2—5 мк) включения железистого никеля и так 
же, как оливин, характеризуется высокими содержаниями водорода и метана, которые 
при хроматографическом анализе выделяются синхронно, начиная с 350°. Приведены 
доказательства, что присутствие Н2 и СН4 в антигорите и оливине не связано с окис
лением водой двухвалентного железа этих минералов или с поздним проникновением 
газов в сформировавшийся серпентинит (Р. М. Юркова, В. А. Дриц, М. В. Слонимская, 
ГИН АН СССР). Показано своеобразие серпентинизации ультраосновных лаз, степень 
которой варьирует от максимума на периферии подушек до минимума в ядре (Б. А. Мар-
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^ивский, Е. Л. Розинова, ВСЕГЕИ). Подтверждено существование гипергенной серпен- 
тинизации, ограниченной глубиной проникновения поверхностных вод, накладывающей
ся на свежие или сильносерпентинизированные ультрабазиты. Прослежена эволюцион
ная направленность процессов серпентинизации при формировании и перестройке океа
нической коры (А. С. Варесеков, УНЦ АН СССР; В. Ф. Морковкина и др., ИГЕМ АН 
СССР). Показаны возможности петрохимической типизации серпентинитов и серпенти- 
низированных ультрабазитов континентов и океанов для выявления главных типов 
ультраосновных пород океанической коры (С. А. Паланджан, СКВНИИ ДВНЦ АН 
СССР).

Важнейшие задачи, вытекающие из анализа современного состояния изученности 
проблемы, должны решаться с помощью комплекса современных геологических, гео
физических, минералого-петрографических и химических методов и изотопного анализа. 
Эти задачи заключаются в следующем. 1. Уточнение генетических типов серпентиниза
ции, выделяемых по источнику серпентинизирующих растворов и флюидов и их составу. 
Выделение серпентинизации, обусловленной воздействием: а — слабоминерализованных 
захороненных метеорных вод, проникающих в остывшие до 300—400° С и ниже ультра
базиты иэ вмещающих толщ; б — холодных вод, поступающих с поверхности Земли 
или дна океана; в — нагретых флюидов эндогенного происхождения. 2. Поиски осо
бенностей серпентинизации (состава минералов, парагенезисов, стадийности), общих 
для всех типов ультрабазитов наряду с выяснением специфики, свойственной различ
ным типам: мантийным реститам (альпинотипным, концентрически зональным), вулка
нитам, стратиформным, метаморфическим (аподоломитовым, апоскарновым и др.).
3. Совершенствование классификации серпентиновых минералов на основе их химиче
ского состава и структуры, в том числе входящих в состав тонкодисперсных агрегатов, 
изучение которых возможно только с помощью комплекса специальных современных 
методов исследования, разработка которого составляет самостоятельную задачу. 4. Вы
деление равновесных парагенезисов с участием серпентиновых минералов как основы 
для выделения стадий, минеральных фаций и построения физико-химической модели 
процесса. 5. Дальнейшее исследование проблемы изо- и аллохимизма и связанной с 
этим проблемы сохранения или увеличения объема пород и вытекающих из этого гео
логических следствий. 6. Установление закономерной вертикальней зональности ранней 
серпентинизации мантийных ультрабазитов (альпинотипных и концентрически зональ
ных) и предельной глубины ее распространения с помощью бурения и геофизических 
данных.

Проблема III  — «Экспериментальное моделирование процессов преобразования маг
матических пород океанической коры»

В области экспериментальных исследований основное внимание уделялось резуль
татам работ по изучению взаимодействия вода — горная порода. Обсуждены резуль
таты модельных экспериментов по процессам изменения некоторых породообразующих 
минералов, в частности оливина, в зависимости от РГ-условий и состава флюидов. От
мечены новые работы сотрудников ДВГИ АН СССР по взаимодействию базальтов с 
водой, минерализованными растворами и с морской водой, осложненной F, S, С02 
(В. Б. Курносов, И. В. Холодкевич и др., ДВНЦ). Эти работы имеют принципиальное 
значение для выяснения условий вторичного минералообразования и выноса из ба
зальта различных компонентов, принимающих затем участие в осадконакоплении, об
разовании рудных концентраций на дне океана, в том числе металлоносных осадков и 
железомарганцевых конкреций. В связи с преобладающим развитием основных пород в 
составе океанического субстрата большой интерес представляют результаты экспери
ментального исследования процессов их метаморфического преобразования, полученные 
при изучении граничных равновесий серии вторичных изменений от цеолитовой вплоть 
до амфиболовой фации (Л. П. Плюснина, ИЭМ АН СССР).

Рассмотренные на семинаре результаты литологических, геохимических и расчетных 
термодинамических работ позволяют наметить наиболее перспективные направления 
развития экспериментальных и теоретических исследований. К ним относятся: 1 — изу
чение явлений «континентализации» океанической коры в рамках экспериментального 
моделирования; 2 — получение опорных термодинамических данных по твердым фазам 
и сложным растворам для последующего расчета параметров соответствующих про
цессов на ЭВМ; 3 — изучение метаморфизма гипербазитов различного типа в плане 
выявления особенностей серпентинизации в зависимости от железистости исходных ми
неральных фаз при различных РГ-условиях, составе растворов и флюидов; оценка воз
можной роли восстановленных флюидов вплоть до водорода на начальных стадиях 
серпентинизации в рамках системы Mg—Fe—Si—Н—О—С; 4 — оценка параметров об
разования метасоматитов типа родингитов, альбититов и т. п., связанных с альпинотип- 
ными гипербазитами; 5 — модельное изучение низкотемпературного метаморфизма про
дуктов гальмиролиза, включая механизм и кинетику процессов; 6 — экспериментальные 
работы по изучению процессов трансформации кристаллических структур алюмосили
катов, сопровождающей постепенное изменение термодинамической обстановки при пе
реходе от условий диагенеза через эпигенез к метаморфизму.

На совещании было принято решение продолжить разработку главных проблем, 
сформулированных на предыдущем семинаре в Звенигороде в 1979 г., с фиксацией вни
мания на вновь возникших задачах, перечисленных выше, в рамках каждой проблемы.

Решено следующий, третий семинар по названным проблемам провести в Звениго
роде в 1984—1985 гг. Труды семинара опубликовать во втором выпуске сборника «Ми
неральные преобразования океанической коры». Участники единодушно отметили пре
красную организацию семинара, обеспеченную директором ДВГИ ДНЦ АН СССР чле- 
ном-кор. АН СССР Д. Н. Щегловым, председателем оргкомитета проф. И. Н. Говором 
и заместителем председателя оргкомитета В. Б. Курносовым.
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|АНАТОЛЬЕВА АННА ИВАНОВНА]

Советская геологическая наука понесла тяжелую утрату. 25 сентября 1982 г. в- 
расцвете творческих сил скончалась Анна Ивановна Анатольева, доктор геолого-мине
ралогических наук, член КПСС, труды которой, посвященные происхождению красно- 
цветных отложений и эволюции геологических формаций в истории Земли, широко 
известны не только в нашей стране, но и за рубежом. Автор ряда крупных монографий 
и многочисленных статей по принципиальным вопросам образования осадочных толщ 
и сопутствующих им полезных ископаемых, она была постоянным участником всесоюз
ных и международных литологических и других геологических совещаний и своими 
яркими выступлениями всегда вносила оживление в обсуждение главных проблем уче
ния о геологических формациях.

А. И. Анатольева родилась 4 ноября 1926 г. в деревне Тимошино Сафоновского 
района Смоленской области. В 1950 г. она закончила с отличием геологический факуль
тет Московского государственного университета, кафедру под руководством проф. 
А. Н. Мазаровича. Затем она была направлена в Красноярское геологическое управле
ние, где ей была поручена разработка стратиграфической схемы и литологическое изу
чение девонских красноцветных отложений Минусинского межгорного прогиба в связи 
с оценкой перспектив поисков меди в осадочных толщах. По итогам этих исследований, 
принесших ей известность в научном мире, в январе 1956 г. она защитила кандидат
скую диссертацию, а в 1961 г. получила звание старшего научного сотрудника.

На протяжении более 25 лет, из которых свыше 20 лет она проработала в Инсти
туте геологии и геофизики Сибирского отделения АН СССР, А. И. Анатольева изучала 
осадочные формации различных районов Сибири, Казахстана, Урала и Приуралья, 
западной части СССР, юга Англии и Франции, а также Канады. Это позволило ей под
готовить широкие обобщения в области изучения континентальных красноцветных фор
маций в связи с проблемой эволюции геологических процессов в истории Земли. Опубли
кованная в 1972 г. ее крупная монография «Домезозойские красноцветные формации» 
служит сейчас и долго еще будет служить настольной книгой для всех исследователей, 
занятых изучением осадочных формаций и общих проблем эволюции литогенеза. В том 
же году за этот труд ей была присуждена ученая степень доктора геолого-минералоги
ческих наук, а вскоре она была избрана членом комиссии по формациям Междуведомст
венного тектонического комитета.

А. И. Анатольева была неутомима в своих научных исследованиях и с большим 
достоинством защищала честь советской науки на международных форумах — в Канаде 
на Международном симпозиуме по девонской системе, во Франции на IX Седиментоло- 
гическом конгрессе, на совещаниях в Англии, а также на международных геологиче
ских конгрессах, где публиковались ее доклады. Помимо многочисленных статей она 
опубликовала также принципиального значения работу «Главные рубежи эволюции 
красноцветных формаций». В ней А. И. Анатольева, обобщив опыт, развила идею эво
люции осадочного красноцветного породообразования, которая определяется существо
ванием крупных переломных рубежей, разделяющих этапы длительного развития гео
логических процессов. Все ее исследования были направлены не на словах, а на деле 
на разработку методических основ изучения осадочных формаций и обоснование общих 
положений эволюции осадочного породообразования путем демонстрации конкретных, 
хорошо изученных ею лично образцов и эталонов. Она выдвинула, в частности, идею 
разделения геологических формаций на сквозные, зарождающиеся и отмирающие, а 
также ряд других положений, имеющих общетеоретическое значение.

Свои взгляды она отстаивала не только на специализированных геологических об
щесоюзных и международных совещаниях, но и на философских методологических се
минарах, организовывавшихся Сибирским отделением АН СССР.
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Преждевременная смерть прервала научную деятельность А. И. Анатольевой, не 
позволила осуществиться многим ее творческим замыслам. Подготовленная ею про
грамма дальнейшего изучения докембрийских континентальных ландшафтов на основе 
геолого-литологических палеореконструкций изложена в уже вышедшей из печати 
статье. Осуществление этой программы ее учениками и соратниками было бы лучшей 
памятью об А. И. Анатольевой.

Анна Ивановна была не только известным ученым, обладавшим широтой подхода 
* изучаемым проблемам, но также активным пропагандистом научных знаний. Ее бле
стящие лекции, прочитанные перед широкой аудиторией по линии общества «Знание» 
и перед студентами вузов, неизменно вызывали живой интерес слушателей и принесли 
ей заслуженную славу прекрасного лектора. Эта сторона ее деятельности отмечена 
грамотами Президиума АН СССР, Всесоюзного общества «Знание». За достижения в 
науке она была награждена медалью «За доблестный труд».

Безвременная кончина А. И. Анатольевой — большая потеря для советской геоло
гической науки, горькая утрата для ее коллег по работе и друзей. Человек глубоких 
знаний она была чутким и отзывчивым товарищем, отличительной чертой которого были 
доброжелательность и душевная щедрость. Такой она останется в нашей памяти.

Редколлегия Междуведомственный
литологический комитет
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К СВЕДЕНИЮ АВТОРОВ

Авторы, направляющие статьи и заметки в журнал «Литология и полезные иско
паемые», должны соблюдать следующие обязательные правила:

1. Работа представляется в окончательно подготовленном для печати виде.
2. Объем статей не должен превышать одного авторского листа (24 стр. машино

писи), краткие сообщения и критические статьи — половины авторского листа.
3. Рукописи должны быть напечатаны на машинке с нормальным шрифтом, через  ̂

два интервала, с оставлением полей с левой стороны (3—4 см). Страницы рукописи 
должны быть пронумерованы, включая таблицы. Рукопись, а также рисунки и фото
графии представляют в двух экземплярах.

4. В конце статьи приводится полное название учреждения, где была выполнена 
работа, город, в котором оно находится, и полный адрес автора. Рукопись подписы
вается всеми авторами.

5. Все формулы вписываются чернилами или тушью от руки. Название фауны и 
все тексты, приводимые в иностранной транскрипции, печатаются на машинке с латин
ским шрифтом. Особое внимание следует обратить на тщательное написание индек
сов и показателей степени. Необходимо делать ясное различие между заглавными и 
строчными буквами, подчеркивая заглавные буквы двумя черточками снизу, а строч
ные — двумя черточками сверху. Необходимо правильно вписывать сходные по написа
нию буквы как русские, так и латинские и др. Следует также делать различие 
между О (большим) и о (малым) и 0 (нулем). Курсивные буквы подчеркиваются вол* 
нистой линией, греческие буквы — красным карандашом.

6. Сокращение слов, кроме общеупотребительных (например, и т. п., и т. д., 1 мг 
2 кг) не допускается.

7. Все упоминаемые в статьях величины и единицы измерения должны соответ
ствовать стандартным обозначениям.

8. Цифровые таблицы, например химических, минералогических и иных анализов, 
должны визироваться автором с указанием, по какой методике, где и кем были произ
ведены эти анализы.

9. Список литературы дается в конце статьи. В список включаются только те ра
боты, на которые есть ссылки в тексте. Фамилии авторов располагаются по алфави
ту — сперва русскому, затем латинскому. В списке литературы приводятся следующие- 
данные: фамилия и инициалы автора, название работы; далее для журналов — назва
ние журнала (в принятом сокращении), том, выпуск, год издания, а для книг — изда
тельство, место и год издания.

10. Ссылки на литературу в тексте даются в скобках, где указывается фамилия 
автора без инициалов и год издания, например (Федоров, 1949), или так: А. И. Федо
ров (1949).

11. Иностранные фамилии в тексте приводятся в русской транскрипции (в скоб
ках— в иностранной, и только один раз); например «по данным Р. Смита (Smithy 
1956)». В русской транскрипции даются и названия зарубежных месторождений, гео
графических пунктов и пр.

12. Все иллюстрации прилагаются к рукописи отдельно; они должны быть прону
мерованы и на обороте каждой из них надписываются фамилия автора, название 
статьи, и для фотографий, в случае необходимости «верх» и «низ» и указывается при
нятое увеличение. Все обозначения на фигурах должны быть расшифрованы в под
писях. Список подписей к фигурам прилагается на отдельном листе. На полях рукопи
си должны быть указаны места помещения фигур и таблиц, а в тексте сделаны ссыл
ки на них.

13. Все фигуры, (карты, профили, колонки) представляются четко выполненными 
и пригодными для окончательного перечерчивания с обязательным приложением всех: 
условных знаков, имеющихся на фигуре. Карты должны иметь минимальное количе
ство названий, различных пунктов, необходимых для понимания текста. Чертежи могут 
представляться в различном масштабе, но с указанием автора о возможно максималь
ном их уменьшении.
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гать их правке.

17. Никакие изменения и добавления по существу текста в корректуре не допуска
ются. В случае невозвращения автором корректуры в срок редакция правит корректуру 
своими силами. По выходе работы в свет автор получает 25 оттисков своей работы.

18. В подготовленном к набору (отредактированном) оригинале статьи редакция 
просит Вас тщательно выверить текст, проверить рисунки и сверить их соответствие 
с подписями к рисункам.

19. Проверенный и исправленный текст и рисунки подписать «в печать» и распи
саться (в тексте — в верхнем углу, справа; на рисунке — на обороте — карандашом).

20. Все дополнения, исправления и подписи делать только простым карандашом-.
21. Корректура авторам впредь высылаться не будет.
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Цена 1 р. 80 к. 

Индекс 70493

В МАГАЗИНАХ «АКАДЕМКНИГА»

имеются в п родаже:
МИНЕРАЛОГИЯ И ГЕОХИМИЧЕСКИЕ УСЛОВИЯ ФОРМИРОВАНИЯ КОР 

ВЫВЕТРИВАНИЯ. 1975. 110 с. 72 к.
Сб о р н и к  посвящ ен м инералогии и ф изико-хим ическим  условиям  ф орм ирования  

глинистых м инералов в различны х проф илях выветривания. Д ается  детальная характе
ристика продуков ги п ергенн о го  преобразования кристаллических и тер р и ген но -эф ф у-  
зивных пород в Тункинской впадине, рассм атривается  состав и строение коры вывет
ривания на траппах, подробно  освещ аю тся вопросы  м инералогии глинистых ассо ц и а
ций в четвертичны х отлож ениях района Усть-И лим ского  водохранилищ а.

Книга рассчитана на литологов и м инералогов.

РАДИОАКТИВНЫЕ ЭЛЕМЕНТЫ В ГОРНЫХ ПОРОДАХ. Материалы Перво
го всесоюзного радиогеохимического совещания (15— 19 мая 1972 г.г 
Новосибирск). 1975. 295 с. 2 р. 93 к.
В р або те  отраж ены  основны е проблем ы  геохимии радиоактивны х элем ентов в про

цессах эволю ции зем ной коры. Приведены  новые сведения о распределении  и пове
дении этих элем ентов в п роц ессах образования осадочны х, м агматических и м етам о р 
ф ических горных пород. О писаны  соврем енны е м етоды  определения содерж ания  
пространственного  р асп р еделен и я  и ф орм  нахож дения урана и тория в различны х ге о 
логических объектах.

Сб ор н и к представляет и нтер ес для геологов, литологов, петрологов, геохимиков.

Заказы просим направлять по одному из перечисленных адресов магазинов «Кни
га — почтой» «Академкнига»:

480091 Алма-Ата, 91, у л. Фурманова, 91/97; 370005 Баку, 5, у л. Джапаридзе, 13; 
320093 Днепропетровск, проспект Ю. Гагарина, 24; 734001 Душанбе, проспект Ленина, 
95; 252030 Киев, ул. Пирогова, 4; 277012 Кишинев, проспект Ленина, 148; 443002 Куйбы
шев, проспект Ленина, 2; 197345 Ленинград, Петрозаводская ул., 7; 220012 Минск,
Ленинский проспект, 72; 117192 Москва, В-192, Мичуринский проспект, 12; 630090 Ново
сибирск, Академгородок, Морской проспект, 22; 620151 Свердловск, ул. Мамина-Сиби- 
ряка, 137; 700187 Ташкент, ул. Дружбы народов, 6; 450059 Уфа, 59, ул. Р. Зорге, 10; 
720001 Фрунзе, бульвар Дзержинского, 42; 310078 Харьков, ул. Чернышевского, 87.

(


