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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
№ 5, 198  5

УДК 552.5:551.73:551.46

СРАВНЕНИЕ ОТЛОЖЕНИИ ПАЛЕОЗОЙСКИХ 
ГЕОСИНКЛИНАЛЕЙ, СОВРЕМЕННЫХ КРАЕВЫХ МОРЕЙ

И ОКЕАНОВ.
СООБЩЕНИЕ 1. ОТЛОЖЕНИЯ КРАЕВЫХ МОРЕЙ И СМЕЖНЫХ 

УЧАСТКОВ ОКЕАНА

ХВОРОБА И. В., Р У Ж Е Н Ц Е В  С. В.

Рассмотрены основные породные ассоциации, слагающие осадочный 
чехол краевых морей западной части Тихого океана, расположенных в раз
ных климатических поясах. Проведено сравнение осадков депрессионных 
частей этих морей с осадками соседних глубоководных котловин открытой 
части океана. Выявлено сходство пелагических осадков пары краевое 
море — абиссальная котловина.

Установление палеоаналогов коры океанического типа в складчатых 
сооружениях континентов [1] явилось открытием, во многом определив
шим направление геологических исследований за последние два деся
тилетия. Сходство разреза офиолитовой ассоциации и коры современ
ных океанов обычно интерпретируется в том смысле, что многие палео
зойские и мезозойские внутриконтинентальные эвгеосинклинали на 
ранних этапах1 своего развития являлись океанами, аналогичными 
современным. Однако полученные к настоящему времени материалы 
показывают, что нет полного сходства между разрезами океанических 
чехлов и отложений ранних этапов развития геосинклиналей (особенно 
палеозойских). В связи с этим возникают вопросы: 1) что в фациаль
ном плане представляют собой раннегеосинклинальные осадочные об
разования, наиболее информативные при восстановлении палеогеогра
фической обстановки, существовавшей в прошлом в бассейнах с океани
ческой корой, и 2) насколько оправданным является отождествление 
современных океанов и палеобассейнов в физико-географическом пла
не? Одной из главных проблем в этом смысле является проблема про
странства. Палеотектонические реконструкции, основанные на палео- 
магнитных и палеобиогеографических данных, показывают, что, вероят
но, и ранее существовали обширные водные пространства, разделяв
шие впоследствии сближенные континенты. Вместе с тем до сих пор 
неясно, что представляли собой эти пространства как седиментационные 
бассейны.

Конкретные палеотектонические реконструкции все чаще выявляют 
различия между геосинклинальными бассейнами прошлого и современ
ными океанами. Все это обусловило появление таких понятий, как пара
океаны [2] и малые океаны [12]. В общем виде допускается эволюция 
структур с океанической корой [6], отражением которой является изме
нение формационного выполнения палеозойских, мезозойских и кайно
зойских прогибов. Предполагается, что по многим характеристикам 
палео-, мезо- и неоокеаны отличаются друг от друга [3]. Очевидно так
же, что эти термины относятся к структурам с симатическим фундамен
том, а не к водоемам, морфометрически сходным с океанами. Против 
структурного понимания океанов выступили литологи [5], предложив 
положить в основу этого понятия не характер коры и не только особен
ности морфометрии, но и тип осадочного процесса (присутствие абис
сально-пелагических отложений). Следует отметить, что опыт широкого 
фациально-палеогеографического анализа применительно к раннегео-

1 Рассматриваются только отложения, предшествующие образованию флишевой 
формации.



синклинальным формациям пока небольшой, что связано с особенностя
ми тектонической структуры складчатых областей. До разработки па- 
линспастических методов такой анализ был просто невозможен, но и в 
настоящее время есть определенные трудности при расшифровке пер
вичного соотношения отложений. В геосинклиналях, особенно палеозой
ских (о которых и идет речь), четко выделяются комплексы пород, соот
ветствующие островодужным системам, включая краевые моря. По 
существу уверенно судить о составе, строении и взаимоотношении гео- 
синклинальных отложений можно только по этим комплексам.

Часто считают, что осадки океанов прошлого частично или пол
ностью поглощаются в субдуктивных зонах. Поэтому поиск их либо 
чрезвычайно затруднен, либо даже обречен на неудачу. Если это так, то 
естественно напрашивается вопрос, сможем ли мы вообще узнать, что 
же представляли собой осадки палеозойских океанов?

При решении проблемы возникло два до некоторой степени само
стоятельных вопроса: 1) сходны или отличны осадки краевых морей от 
таковых открытой части океана и 2) аналогичны ли геосинклинальные 
отложения и отложения современных краевых морей? Представляется, 
что для их решения можно использовать сравнение характерных, наи
более распространенных породных ассоциаций.

Первому из перечисленных выше вопросов посвящена настоящая 
статья. В ней рассмотрены породные ассоциации, развитые в осадочном 
чехле некоторых краевых морей, и проведено их сравнение с отложения
ми соседних участков открытого океана. Так как на состав осадков 
кроме таких факторов, как батиметрия и источники вещества, опреде
ленное влияние оазывает и климат, рассмотрим примеры морей, распо
ложенных в разных климатических зонах.

Филиппинское море. По морфологии и структуре это один из наибо
лее сложных бассейнов (фигура). Его осадочный чехол пройден многи
ми скважинами, относящимися к разным структурам. Развитые здесь ас
социации пород (осадков) наиболее разнообразны [10, 11, 13—15].

Т е р р и г е н н а я  т у р б и д и т н а я  а с с о ц и а ц и я  представлена 
двумя разновидностями, различающимися гранулометрией и составом 
обломочного материала.

Первая разновидность (ст. 445)2 образована песчано-гравийны
ми конгломератами, грубозернистыми гравийными песчаниками, 
песчаными алевро-пелитами и известняками. Грубые породы 
сосредоточены в нижней части разреза, кверху их количество уменьша
ется и основным компонентом становятся песчаные алевро-пелиты (гли
ны) и известняки. Конгломераты состоят из хаотической смеси углова
тых и окатанных галек (до 15 см), гравия, песка и небольшого коли
чества глины и нанноила. Состав галек вулканомиктовый (базальты, 
роговообманковые сланцы, микродолериты); в подчиненном количестве 
присутствуют известняки (мелководные) и кремни. В песчаной фракции 
кроме обычной вулканогенной ассоциации (плагиоклазы, роговая об
манка, авгит, псевдоморфозы по оливину) присутствуют пиколит и раз
нообразный раковинный детрит (много нуммулитов). Мощность грубых 
пород 10—120 см, тонких — менее 5 см. Наблюдаются разнообразные 
текстуры, характерные для отложений турбидных и пастообразных 
потоков. Мощность ассоциации достигает 250 м, возраст эоценовый. 
Встречена она в небольшой котловине у склона хр. Дайто, рассматри
ваемого как остаток островной дуги [14].

Вторая разновидность (станции 293, 297, 298)— это толща серо- и 
зеленоцветных глин, часто алевритистых, с неравномерно распределен
ными прослоями (< 4  см, редко 30—50 см) крупного алеврита и мелкого 
песка. Величина отношения песка к глине — низкая. В песках встреча
ются переотложенный раковинный детрит и глауконит. Минеральный 
состав обломочной фракции полимиктовый (кварц, полевые шпаты, ба
зальтовая кластика). Отложения практически бескарбонатны. Струк-

2 Номер станций глубоководного бурения.
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Основные черты структуры Филиппинского моря и расположение глубоких сква
жин [10]

1 — хребты (все типы); 2 — желобы; 3 — предполагаемые спрединговые центры; 
4—7 — номера скважин (4 — рейса 31, 5 — рейса 58, 6 — рейса 59, 7 — рейса 60); 
I — Западно-Филиппинская котловина; II — котловина Шикоку; III — котловина 

Паресе-Вела; IV — Марианский трог

турно-текстурные признаки позволяют отнести осадки к дистальным 
турбидитам и контуритам, развитым среди гемипелагических илов. 
Мощность толщ 250 и 400 м. Встречены они в плиоцене (котловины За
падная и Сикоку). Для одной толщи определена скорость седиментации, 
составляющая 93 м/млн лет [13], т. е. близкая к лавинной. Встречены 
они ниже глубины развития карбонатных илов.

Первая ассоциация образована гравитационными потоками, возни
кающими на склоне внутрибассейнового вулканического сооружения, а 
вторая связана с речными выносами, материал которых формирует на
копления глубоководных вееров.

Г е м и п е л а г и ч  ес к ая а л е в р и т о - г л и н и с т а я  а с с о ц и а 
ц ия  (станции 297, 442, 444) — это довольно монотонная толща серо- и 
зеленоцветных глин, среди которых на некоторых интервалах появляют
ся прослои желто-коричневых глин. Почти всегда глины содержат при
месь (до 20—40%) кварц-полевошпатового алеврита. В разных коли
чествах присутствует биогенный кремнезем (2—3%, редко до 10%). 
Некоторые толщи обогащены витрическим пеплом (от < 1%  до 8%,
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редко 25%). Карбонатный компонент в одних ассоциациях незначителен 
(кокколиты и фораминиферы плохой сохранности) и сосредоточен лишь 
в отдельных интервалах, в других —много слабокарбонатных и карбо
натных глин (от. 444). В целом осадки формировались либо несколько 
ниже, либо выше критической глубины карбонатонакопления (КГК)- 
Мощность ассоциации 150—250 м. Скорость осадкообразования от 10 
до 47 м/млн лет, причем она меняется от интервала к интервалу, но 
наибольшие значения относятся к квартеру. Изменения скорости связы
вают с флуктуациями уровня моря и эксплозивной деятельностью. Ас
социация характерна для котловины Сикоку и представляет собою «бас
сейновую» фацию терригенных шлейфов [14]. Ассоциация залегает либо 
над терригенной турбидитной, либо над туфово-глинистой; в последнем 
случае сама она несколько обогащена пеплом.

И з в е с т к о в о - г л и н и с т а я  а с с о ц и а ц и я  (станции 296, 442). 
Это внешне монотонная толща, состоящая из глины и кокколитового 
микрита, соотношение которых в осадках меняется в больших пределах 
(известковые глины и глинистые нанноилы или мел). На некоторых ин
тервалах (редко) существенную роль играют фораминиферы (до 10— 
15%). Отложения характеризуются обычно серыми и зелеными цвета
ми разных оттенков, редко коричневыми. В небольшом количестве 
(<10% ) присутствуют терригенный алеврит и биогенный кремнезем 
(радиолярии, спикулы губок); как правило, последнего мало (< 20% ), 
но в отдельных пачках (скв. 445) появляются прослои известковых ра
диоляритов (глинисто-кремнисто-карбонатная ассоциация). Некоторые 
интервалы обогащены пеплом, как рассеянным, так и образующим не
большие прослои3. Текстура обычно однородная, но местами наблюда
ются биотурбации. Мощность ассоциации колеблется от 120 до 350 м. 
Скорость седиментации испытывает колебания в пределах одного разре
за от 9 до 76 м/млн лет; в целом она резко возрастает в конце плиоцена 
и особенно в плейстоцене.

Ассоциация сходна с рассмотренной выше, но отличается меньшим 
содержанием алеврита и, главное, обилием карбонатов, а также некото
рым увеличением скорости осадконакопления. Формировалась она на 
меньших глубинах (выше КГК), чем предыдущая.

А с с о ц и а ц и я  г л у б о к о в о д н ы х  п е л а г и ч е с к и х  ( «крас 
ных») г л ин  представлена в Филиппинском море двумя связанными 
между собою разновидностями, отличающимися преобладанием глин 
миопелагических (их иногда относят к гемипелагическим) и эвпелаги- 
ческих [4].

Первая разновидность (станции 290, 291, 446, 449) образована ко
ричневыми глинами разных оттенков. Они содержат изменчивую по 
разрезу, но, как правило, небольшую примесь терригенного алеврита, 
цеолитов, палагонита. В некоторых прослоях цеолиты и палагонитизи- 
рованное стекло дают значительные концентрации. Органические остатт 
ки (радиолярии, спикулы губок, полурастворенные кокколиты) редки. 
Мощность толщ варьирует от 40 до 170 м, что определяется в основном 
стратиграфическим их объемом: иногда это только нижний миоцен, а 
иногда интервал от эоцена до квартера. Скорость седиментации оцени
вается от 2 до 4 м/млн лет.

Вторая разновидность (станции 447, 449, 450) внешне сходна с пер
вой, но осадки здесь более железистые, почти лишены примеси обло
мочного терригенного материала и обычных органогенных остатков (от
мечается скопление зубов рыб). Скорость седиментации от < 2  до
3,4 м/млн лет, что несколько превышает таковую для типичных океани
ческих «красных» глин.

Рассмотренная ассоциация встречена во всех котловинах моря (За
падной, Сикоку, Паресе-Вела и впадине района Дайто). Всюду она за
легает на более мелководных отложениях, возникших выше КГК.

3 Присутствие таких интервалов отражает связь описываемой ассоциации с карбо
натно-глинисто-туфовой.
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Изредка в толще пелагических глин появляются чуждые для них 
осадки: желтовато-коричневые радиоляриевые илы, переслоенные крем- 
нистой глиной и желтовато-коричневыми наннофосилиевыми известня
ками с радиоляриями. Такие отложения, там, где они обособлены в виде 
пачки значительной мощности (до 60 м), можно рассматривать как 
карбонатно-глинисто-кремнистую ассоциацию. Ее появление среди пе
лагических глин связывают с эпизодическим поднятием участка или 
временным изменением КГК [15].

А с с о ц и а ц и я  п е л а г и ч е с к и х  и з в е с т н я к о в  (скв. 292, 448, 
451, 458) образована внешне однородными кокколитовыми илами, посте
пенно замещающимися книзу литифицированными породами (мелами). 
Цвет — от очень светло-коричневого до светло-серого и белого. В раз
ных, чаще небольших количествах присутствуют планктонные форами- 
ниферы; в отдельных пачках их встречается много и они могут даже 
преобладать. Как правило, сохранность раковин хорошая. Изредка на 
определенных интервалах обнаружены остатки мелководных крупных 
фораминифер и разнообразный раковинный детрит (переотложение) 4.

В виде небольшой и неравномерно распределенной примеси отмеча
ются пепловый материал и кремневые биогенные остатки. Глинистый 
компонент незначителен (0—10%). Мощность ассоциаций различная (от 
36 до 367 м), что определяется прежде всего их стратиграфическим 
объемом. Скорость седиментации колеблется от 5 до 19 м/млн лет.

Развита ассоциация на подводных поднятиях (банка Бенхэм, склоны 
внутрибассейновых хребтов).

А с с о ц и а ц и я  и з в е с т н я к о в ы х  т у р б и д и т о в  (ст. 445) — 
это неравномерно наслоенная толща алеврито-пелитовых нанноилов 
(или мела), иногда глинистых (до 20%), чередующихся с фораминифе- 
рово-наннофоссилиевыми и наннофораминиферовыми осадками (извест
няками); в последних присутствуют переотложенный раковинный мате
риал (мелководный) средне- и крупнопесчаной размерности; иногда к 
нему примешан терригенный песок. Характерно обычное для турбидит- 
ных толщ асимметрично-ритмичное (градационное) строение разреза. 
Отмечаются полные (а—е) и редуцированные (с—е, d—е) ритмы. 
В тонкой их части наблюдаются биотурбации. Мощность ассоциации 
600 м (интервал от раннего олигоцена до плейстоцена). В основании 
отмечен перерыв. Скорости седиментации изменяются по разрезу от 14 
до 36,9 м/млн лет.

А с с о ц и а ц и я  в у л к а н о п л а с т и ч е с к и х  т у р б и д и т о в  
представлена довольно разнообразными по строению толщами. Основ
ной компонент отложений— продукты эксплозий, как первичные (пепло- 
падные осадки), так и переотложенные гравитационными потоками с 
шельфа. Меньшее значение имеет вулкано-терригенный материал5, 
хотя местами его много. Состав литических и минеральных компонентов 
соответствует базальтам и андезитам, но стекла отличаются большим 
разнообразием (Si02 от 49 до 73%). Иногда там, где поблизости распо
ложен центр подводных излияний, к тефровым накоплениям примеши
вается базальтовая гиалокластика.

Среди вулканокластических турбидитных ассоциаций различаются 
разности более грубые — проксимальные и, более тонкообломочные — 
дистальные, причем иногда вверх по разрезу первые сменяются вто
рыми.

Проксимальные ассоциации (станции 296, 450, 451, 457) образованы 
чередованием тонких витрических и мелкозернистых кристалло-витриче- 
ских пеплов с лапиллиевыми туфами и тефроидами; на некоторых ин
тервалах появляются также вулканитовые песчаники, гравелиты, брек
чии и конгломераты; размер обломков в них составляет 0,5—3 см, ред
ко крупнее (до 30 см); обломки угловатые и окатанные; грубые осадки

4 Появление таких интервалов отображает связь данной ассоциации со следующей, 
турбидитной.

5 Те ассоциации, где его мало или нет, можно определять как тефровые (туфовые).
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слабо сортированы, с обильным пепловым матриксом; местами в них 
наблюдается примесь переотложенного с мелководья раковинного де
трита. В толщах четко выражена асимметрично-ритмичная стратифика
ция. Отдельные слои имеют толщину от 10 см до 4,5 м; встречаются 
пласты (до 2 м) гомогенного тонкого витрического пепла. Обычны тек
стуры, характерные для турбидитов. Верхняя пепловая часть ритмов 
иногда содержит примесь кокколитового микрита, и в ней отмечаются 
биотурбации. Мощности ассоциации большие: от 450 до 900 м и соот
ветственно велики скорости седиментации: 300—400 м/млн лет (настоя
щая лавинная седиментация!), хотя встречаются и менее мощные на
копления (250 м, скорость 50 м/млн лет).

К этому же типу следует отнести толщу, в которой нет грубых осад
ков и существенное значение приобретают наннофоссилиевые известня
ки и мергели (например, миоценовые отложения скв. 459, расположен
ной в депрессии на склоне Марианской дуги). Здесь отложения очень 
четко стратифицированы, в них прекрасно проявляются ритмы со все
ми интервалами тур'бидитной модели; верхняя часть ритмов образована 
глинистым наннофоссилиевым мелом, внизу массивным, а вверху тонко- 
слоеватым или с биотурбациями. В целом по характеру стратификации 
толща похожа на флиш. Мощность ее 475 м.

Дистальные ассоциации (станции 297, 455, 456 и др.) отличаются 
еще менее грубым составом (пепел преимущественно алевритовой и 
мелкопесчаной размерности), большим количеством осадочной состав
ляющей (глина, карбонатный и кремнистый материал), образующей как 
примесь к веплам, так и самостоятельные слои и пачки. В пеплах отме
чаются полная и редуцированная турбидитная последовательность, но 
не все пеплы в таких ассоциациях являются турбидитами; многие, ве
роятно, следует относить к декантитам (продуктам пеплопадов, осевшим 
через толщу воды).

Мощность ассоциаций небольшая (от 10 до 150 м), и они знаменуют 
переход от настоящих турбидитных ассоциаций к бассейновым пелаги
ческим.

П е п л о в о - г л и н и с т а я  а с с о ц и а ц и я  представлена двумя 
разновидностями: гемипелагической и пелагической.

Первая разновидность (станции 442, 443, 444) образована гемипела- 
гическими глинами с разным количеством витрического пепла (2—75%). 
Несмотря на то что преобладают смешанные осадки, пепел образует и 
тонкие самостоятельные прослои. По разрезу пепел распределен нерав
номерно и отдельные пачки (5—10 м) почти лишены его. Как правило, 
биогенный компонент незначителен, но на некоторых интервалах появ
ляется существенная примесь нанномикрита или радиолярий. Мощ
ность ассоциации от 20 до 120 м. Скорость осадконакопления от 11 до 
48 м/млн лет.

Вторая разновидность (станции 449, 450) представлена глубоковод
ными пелагическими глинами («красными») со всеми характерными 
для них признаками, но содержащими в разных количествах пепловую 
примесь и тонкие (0,3—20 см) прослои витрического пепла. Мощность 
ассоциации 40—60 м, скорость осадкообразования около 7,5 м/млн 
лет.

П е п л о в о - г л и н и с т о - и з в е с т н я к о в а я  а с с о ц и а ц и я
(станции 444, 455, 458, 460) включает отложения с разным количествен
ным соотношением трех отмеченных компонентов. В одних толщах 
преобладают пеплы, обычно с примесью глины и карбонатов (наннофос- 
силии), в других главными компонентами разреза являются глинистые 
и пеплово-глинистые осадки, часто с примесью известкового материала 
(от 2 до 50% ) ,  в разных, но подчиненных количествах (до 70%) присут
ствуют высококарбонатные прослои. На некоторых интервалах появля
ются мощные (3—4 м) известковые илы, содержащие лишь немного 
пепла. Как правило, они образованы нанномикритом, но встречаются и 
нанофораминиферовые разности. В целом для ассоциации характерны 
осадки смешанного состава.
я



Цвет отложений разный: светло- и темно-оливковый разных оттенковг 
серый, желтовато-коричневый; нередко отмечаются полосчатость и пят
нистость.

В некоторых разрезах (скв. 458, 459) в ассоциации появляются про
слои с высоким (до 40%) содержанием кремнезема; преобладают ра
диолярии, но в заметном количестве (5—10%) присутствуют и диатомо
вые. Ассоциация может быть определена как пеплово-глинисто-крем
нисто-известковая.

П е п л о в о - г л и н и с т о - д и а т о м о в а я  а с с о ц и а ц и я  (стан
ции 297, 460) также образована разноокрашенными осадками, главны
ми компонентами которых являются биогенный кремнезем (в основном 
диатомовые), глина и пепел (витрический, но с значительной примесью 
плагиоклазов и тяжелых минералов). Соотношение этих компонентов 
быстро меняется по разрезу: в одних прослоях пепел составляет до 85%, 
в других его мало (5—10%); количество глинистой фракции колеблется 
от 5 до 85%, а кремнистой — от следов до 90%, причем такие изменения 
отмечены в пределах небольших интервалов. Мощность составляет 30— 
55 м и в разрезе ассоциации залегает выше пеплово-глинисто-известко- 
вой или пеплово-глинистой.

Почти в каждой из выделенных ассоциаций 'присутствует то или иное 
количество осадков, характерных для других ассоциаций, т. е. они часто 
связаны переходными разностями. По преобладанию терригенного ком
понента в одну группу можно объединить ассоциации турбидитную, ге- 
мипелагическую алеврито-глинистую и известняково-глинистую, иногда 
с подчиненным количеством радиоляриевых илов; ассоциации этой груп
пы составляют в осадочном чехле Филиппинского моря около 35%• Ко 
второй группе отнесены пелагические известняки и известковые турби- 
диты (около 12%), к третьей — вулканокластические и разные туфово- 
осадочные ассоциации (48%). Глубоководные пелагические глины со
ставляют около 5%. Подчеркнем, что это относится к ассоциациям, а не 
к осадкам. Хотя количественные подсчеты очень приближенны, приве
денные значения отражают высокую «зараженность» отложений вулка- 
нокластиковой, что связано с присутствием островных вулканических 
дуг, активность которых проявлялась с позднего палеогена.

Восточно-Марианская котловина. В абиссальной котловине, распо
ложенной уже в открытом океане, за пределами желоба, пробурено три 
скважины (станции 452, 61, 59). В разрезе выделяются две ассоциации 
[Ю, 11].

К р е м н и с т о - г л и н и с т а я  а с с о ц и а ц и я  — радиоляриевые илы 
переслоенные цеолитовой глиной. Цвет осадков коричневый разных от
тенков. Местами наблюдается примесь гиалокластики, часто палагони- 
тизированной. Ассоциация залегает на литифицированных радиолярие
вых кремнях верхнего мела. Возраст отложений олигоцен — ранний мио
цен; осадки палеоцен — эоцена не обнаружены, что связывают либо с 
их незначительной мощностью, либо с несогласием, широко отмечаемым 
в северо-западной части Тихого океана. Мощность ассоциации до 46 м, 
но в скв. 452 она отсутствует.

Г л и н и с т а я  а с с о ц и а ц и я  (неоген-четвертичная) — типичные 
глубоководные пелагические глины, неравномерно цеолитовые (цеолитьг 
составляют от 1 до 80% осадка) с редкими марганцевыми микростяже
ниями и конкрециями. Цвет осадков от желто- до темно-коричневого. 
В верхней части разреза отмечено два прослоя (1 см, 5 см) хорошо сор
тированного полимиктового песка, состоящего из обломков вулканиче
ских пород, кремней, кварца, плагиоклаза и др. (скв. 452). Иногда 
(скв. 59) отмечаются тонкие прослои диатомовых илов. Мощность ассо
циации около 25 м.

Нетрудно заметить, что рассмотренные отложения сходны с пелаги
ческими глинами, развитыми в котловинах Филиппинского моря.

С юга Восточно-Марианская котловина ограничена Каролинским 
поднятием. Скважина на его своде (ст. 56) вскрыла толщу белых и свет
ло-коричневых фораминиферово-наннофоссилиевых пород (мел) олиго
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пен — миоцена. Глинистая примесь незначительна. Попадаются редкие 
фрагменты иглокожих, спикулы губок, радиолярии. Это типичная а с с о 
ц и а ц и я  п е л а г и ч е с к и х  и з в е с т н я к о в ,  сходная с таковой, раз
витой на поднятиях в Филиппинском море.

Берингово море. Структура дна этого бассейна менее сложная, чем 
Филиппинского, что обусловило и более простое строение осадочного 
чехла [9, 16]. Для него характерны три главные породные ассоциации. 
На облике отложений сказалось расположение бассейна в пределах 
северного пояса кремненакопления.

Т е р р и г е н н а я  (и к р е м н и с т о - т е р р и г е н  на я) т урби-  
д и т н а я  а с с о ц и а ц и я  (станции 180, 186, 190, 191) представлена 
обычными для таких ассоциаций алевритистыми глинами с прослоями 
алевритов и алевритистых песков. Мощность и количество обломочных 
прослоев различны как в разных районах, так и в пределах одного раз
реза. Для отложений характерны «турбидитные текстуры» и присутст
вие переотложенных органических остатков (литоральных, батиальных). 
В отличие от соответствующих ассоциаций в Филиппинском море здесь 
глины часто обогащены кремнеземом (диатомовые), образующим и са
мостоятельные прослои (глинистые диатомиты). Там, где они являются 
существенной частью разреза, ассоциация может быть определена как 
кремнисто-терригенная турбидитная (станции 190, 191). Состав терри- 
генного материала полимиктовый, с преобладанием компонентов вулка
нических пород. В небольшом количестве в ассоциации присутствуют 
пепловые прослои. Мощность отложений большая (до 900 м). Скорость 
седиментации, определенная для разреза скв. 180, колеблется от 350 
(в межледниковье) до 2845 м/млн лет (в периоды оледенения) [16].

Эта ассоциация встречена в Командорской, Алеутской депрессиях 
я  в восточной части Алеутского желоба. Возраст ассоциации — плиоцен- 
четвертичный, иногда она охватывает и верхний миоцен.

Г л и н и с т о - к р е м н и с т а я  ( д и а т о м о в а я )  а с с о ц и а ц и я  
(станции 184, 185, 188, 189, 190) наиболее распространена. Это оливково
серые разных оттенков отложения, состоящие из смеси в различных 
пропорциях терригенного материала (глины, алеврита) и диатомей. Со
отношения их меняются как в разрезе, так и по площади, что определя
ется главным образом разным поступлением терригенного материала, 
количество которого возрастает на участках, приближенных к источни
кам сноса, и во время гляциальных максимумов. Содержание биогенно
го кремнезема в осадках колеблется от 20 до 90%, и только отдельные 
прослои почти беекремниеты. Кремнезем представлен диатомеями, и 
лишь в незначительном количестве присутствуют силикофлагелляты, 
радиолярии и губки. В некоторых разрезах на отдельных интервалах 
присутствуют прослои с фораминиферами (планктонные и бентосные) 
и перекристаллизованные известняки (5—50 см), но в целом карбонат- 
ность очень низкая. Довольно обычны прослои (5—10 см, редко до 
50 см) кристалловых (плагиоклазы) и витрических пеплов, местами 
встречаются также полимиктовые песчаники. В глубоких частях раз
резов отмечается глинизация витрокластики. Там, где пеплов много, 
ассоциация может быть определена как п е п л о в о - г л и н и с т о - д и а 
т о м о в а я .  Нередко в осадках встречается пирит. Мощность отложе
ний большая (от 370 до 700 м). Скорости седиментации колеблются от 
75 до 175 м/млн лет; увеличение скорости связано с обогащением отло
жений терригенным материалом [9]. Возраст ассоциации обычно отно
сят к плиоцен-четвертичному интервалу, но иногда нижняя их граница 
опускается в верхний миоцен.

Г е м и п е л а г и ч е с к а я  а л е в р о - г л и н и с т а я  а с с о ц и а ц и я  
(станции 184, 188, 189, 190, 191) представлена монотонной толщей тем
ных зелено-серых алевритистых глин, часто пятнистых с биотурбация- 
ми. Диатомовые осадки либо отсутствуют, либо их мало (частично это 
связано с растворением). Встречаются прослои и линзы алеврита, пес
ка, а также пепла; отмечен пирит, образующий иногда конкреции. Ассо
циация всюду залегает ниже рассмотренной ранее и относится к средне-
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_верхнему миоцену. Она полностью почти нигде не пройдена; мощ
ность ее составляет 400 м и более.

Характерной особенностью отложении, слагающих осадочный чехол 
Берингова моря, является не только большая роль диатомовых остатков, 
но и исключительно слабая карбонатность осадков, что очень заметно 
в районах поднятий. Если в Филиппинском море на поднятиях возника
ли мощные карбонатные толщи, то в Беринговом этого не наблюдается, 
и разрез здесь мало отличается от разреза в смежных котловинах
(депрессиях).

А л я с к и н с к а я  а б и с с а л ь н а я  к о т л о в и н а .  За пределами желоба, уже в 
открытой части океана, пробурена скв. 183 (глубина 4708 м), дошедшая 
до базальтов [16]. В разрезе выделяются следующие ассоциации: 
1) г л и н и с т о - к р е м н и с т а я  (диатомовая), в верхней половине с  большим 
количеством пеплов; мощность 210 м; скорость седиментации от 8 
(кремнисто-глинистая часть до 60 м/млн лет (пеплистая часть); воз- 
раст — средний миоцен — квартер; 2) г е м и п е л а г и ч е с к а я  г л и н и с т а я ,  вни
зу переходящая в глинистый наннофоссилиевый мел; мощность 38 м, 
скорость седиментации 3—4 м/млн лет; возраст средний миоцен-олиго- 
ценовый (?); 3) т е р р и г е н н а я  т у р б и д и т н а я ;  мощность 253 м; возраст эоце- 
новый; 4) ж е л е з и с т ы е  и  м а р г а н ц о в и с т ы е  г л и н ы  и и з в е с т н я к и  н и ж н е г о  
эоцена мощностью около 5 м, залегающие на базальтах.

Таким образом, в общих чертах отложения осадочного чехла весьма 
сходны с таковыми Берингова моря. В обоих случаях основной фон раз
резов образован разным сочетанием биогенного (диатомового) кремне
зема и терригенного (преимущественно алевритового и глинистого) ма
териала.

Море Фиджи. Основными структурно-морфологическими элементами 
являются (с запада на восток): Южно-Фиджийская котловина, подвод
ный хр. Лау и междуговая котловина Лау, отделенная от открытого 
океана островной дугой и желобом Тонга. В первой котловине пробуре
ны две скважины: 285 (глубина воды 4674 м) и 205 (глубина воды 
4320 м); во второй — скв. 203 (глубина 2720 м).

По данным этих скважин в осадочном чехле котловин выделяются 
следующие породные ассоциации [7, 8].

И з в е с т к о в о - п е п л о в а я  а с с о ц и а ц и я  (скв. 203, 205, 285) 
образована неравномерным чередованием нанноилов (или мела) и 
пеплов (туфов). Нанноилы светло-коричневые, окрашенные окислами 
железа, желтовато- и светло-серые, обычно с примесью пепла (от 5 до 
40%); в небольшом количестве попадаются фораминиферы (иногда это 
бентосные формы, перемещенные с шельфа), местами на отдельных ин
тервалах довольно много радиолярий. Пеплы существенно витрические, 
как правило, тонкие, с примесью кристаллокластики. Стекла — от свет
лых (Si02 68%) до зеленых и коричневых (Si02 48%); кристаллы пред
ставлены плагиоклазами (от андезина до битовнита), авгитом, редко 
оливином, местами попадается кварц. Кроме тонких пеплов, встречают
ся лапиллиевые, а также черные оливиново-гиалокластитовые песчани
ки с примесью галек везикулярного базальта; такие образования на
блюдаются в нижней части разреза, там, где ассоциация залегает на 
вулканическом фундаменте. Почти всегда в пеплах отмечается та или 
иная примесь (до 30%) кокколитов. Толщина осадков разного состава 
варьирует в больших пределах — иногда это тонкое чередование 
(3—15 см), а иногда однородные пачки мощностью до нескольких мет
ров. Мощность ассоциации составляет 300—400 м. Возраст миоценовый 
(станции 285, 205) или более молодой, охватывающий интервал от кон
ца миоцена до голоцена (ст. 203). Скорость седиментации очень высо
кая, особенно там, где много относительно грубой кластики. Так, для 
нижней части разреза (скв. 285) приводится значение 1000 м/млн лет, 
но кверху скорость уменьшается до 40 м/млн лет.

Отложения формировались в продуктивной зоне на разных глуби
нах, но выше КГК, при обильном поступлении вулканокластики разного 
состава — от среднего и даже кислого до базальтового. Вулканический
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материал в основном поступал в депрессии с соседних поднятий: с хреб
та Лау (станции 205, 285) и дуги Тонга (ст. 203); последняя расположе
на примерно в 150 км от места, где была пробурена скважина.

Рассмотренная ассоциация составляет главную часть разрезов (по 
мощности). В верхней их части количество пепла снижается и появля
ются коричневые пелагические цеолитовые глины. По соотношению раз
ных типов пород здесь выделяются следующие ассоциации.

Пе п л и  с т о - г л и н и с т а я  (станции 205, 285) состоит из коричне
вых пелагических цеолитовых глин, с примесью пепла среднего состава 
и пемзы; пеплы образуют также дискретные прослои. Мощность ассо
циации 20 м; стратиграфический диапазон: верхи плиоцена — голоцен. 
В скв. 285 пеплового материала нет и ассоциация представлена глиной 
с большим количеством марганцовистых микростяжений; мощность от
ложений 18 м.

И з в е с т к о в о - г л и н и с т а я  (ст. 205) образована темно-коричне
вой железистой цеолитовой глиной с примесью кокколитов и прослоями 
желтовато-коричневых глинистых нанноилов; мощность 16 м; возраст 
поздний миоцен — плиоцен.

К р е м н и с т о - и з в е с т к о в а я  (ст. 285) состоит в основном из 
нанноилов, отдельные интервалы которых обогащены радиоляриями (до 
40%), а иногда и пеплом (5—15%); мощность около 40 м; возраст — 
поздний миоцен; скорость седиментации — около 15 см/тыс. лет.

В целом осадочный чехол моря Фиджи состоит из двух комплексов 
отложений: мощного, представленного карбонатными пелагическими 
илами с большим количеством вулканокластики, поступающей с вулка
нических дуг, и маломощного, образованного пелагическими илами, 
среди которых большое значение приобретают «красные глубоководные 
глины».

Южная котловина. В открытом океане на западе котловины пробу
рена скв. 204 (глубина воды 5354 м), вскрывшая 160 м осадков. Она 
расположена в 72 милях от оси желоба Тонга. Нижняя часть разреза 
(44 м) представлена туфами, тефрогенными песчаниками и конгломера
тами андезитового и базальтового состава; на основании находок ино- 
церамового детрита отложения условно отнесли к меловым. Считается, 
что их формирование связано с вулканизмом хр. Луисвилл [8].

Выше развита пеплово-глинистая ассоциация, представленная в ос
новном темно-коричневыми и красновато-коричневыми цеолитовыми 
глинами, часто железистыми (Fe2Os до 20%, в отдельных случаях до 
63%); в глинах присутствует разная по количеству примесь кристалло- 
витрического пепла преимущественно андезитового состава, хотя встре
чается и кварц. На отдельных интервалах пепел становится доминирую
щим компонентом (до 80%). Такие прослои отличаются более светлым 
коричневым или серым цветом. Мощность их от 2—3 см до 1 м, и в 
разрезе они распределены неравномерно (больше их в верхней части 
колонки и в среднем миоцене). Вулканокластика поступала скорее всего 
с хр. Тонга.

Органическими остатками осадки очень бедны. В них встречаются 
зубы рыб и отолиты, а также песчаные фораминиферы; изредка попада
ются радиолярии.

Мощность ассоциации 103 м; охватывает она интервал от нижнего 
миоцена (или олигоцена) до верхов квартера.

Хотя осадки здесь накапливались ниже КГК и бескарбонатны, они 
похожи на неоген-четвертичные отложения Южно-Фиджийской котлови
ны и по обилию пелагических «красных глин», и по характеру пепловой 
составляющей.

*  *  *

Остановимся на трех положениях, которые будут необходимы в даль
нейшем, при сравнении палеозойских геосинклинальных отложений с 
современными осадками океанов.

1. Коротко суммируем данные о распределении породных ассоциаций 
в краевых морях. Несмотря на то, что рассмотрены только три примера*
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выделенные породные ассоциации вполне представительны и могут 'быть 
эталонными при сравнении.

Латеральные ряды ассоциаций довольно сложные; их состав и раз
мещение определяются как подводной топографией, так и расположе
нием источников седиментационного материала. Последний, как отме
чалось выше, представлен терригенным, гидрогенным (биогенным) и 
вулканогенным веществом. Смещение и сочетание их (парагенез) при
водит к формированию определенных ассоциаций осадков или пород.

С континента или островной суши (например, о. Лусон) терригенный 
материал поступает не только на шельф, но и на склон и к его подно
жию, формируя терригенную или кремнисто-(диатомово)-терригенную 
турбидитную ассоциацию; она может накапливаться на глубинах ниже 
или выше КГК; в последнем случае отложения содержат карбонатные 
осадки. В глубь бассейна (и в стороны от него) турбидитные ассоциации 
переходят в гемипелагические алевро-глинистые или диатомово-глини
стые (Берингово море), которые в абиссальных условиях сменяются ас
социацией миопелагических и, далее, эвпелагических® глин. Этот до
вольно простой ряд, отражающий в целом дифференциацию терриген- 
ного материала, усложняется появлением гидрогенного вещества — 
иногда кремнистого (диатомеи, радиолярии), но чаще известкового. Оно 
поступает из поверхностной продуктивной зоны, а частично выносится с 
внутрибассейновых подводных поднятий (известняковые турбидиты). 
Пелагические известняки могут сочетаться с глинистыми или кремнисты
ми (радиоляриевыми) осадками, образуя соответствующие ассоциации.

Большое влияние на седиментацию оказывает вулканокластический 
материал. Он слагает мощные турбидитные толщи в виде клиновидных 
шлейфов, оконтуривающие вулканические островодужные архипелаги. 
Кроме того, вулканические пеплы выносятся воздушными и морскими 
течениями в депрессии и дают начало ряду ассоциаций: пеплово-гли
нистой, (гемипелагической), пеплово-известковой, пеплово-глинисто-диа
томовой и пеплово-глинистой (эвпелагической).

Временные соотношения ассоциаций сложные, что определяется 
прежде всего тектоническим развитием регионов (появление и отмира
ние активных вулканических дуг) и изменением подводной топографии, 
а также эвстатическим изменением уровня моря и др. Но при всей слож
ности развития довольно четко улавливается тенденция увеличения зна
чения в верху осадочного чехла более глубоководных бескарбонатных 
отложений (в том числе и «красных глин»).

Приведем некоторые примеры.
В глубокой части Филиппинской котловины (ст. 291, гл. 5237 м; 

ст. 290, гл. 6070 м; ст. 447, гл. 6032 м) палеоген представлен известково- 
глинисто-кремнистой ассоциацией с пеплами; обилие коколитов указы
вает на формирование ее выше региональной КГК; неоген-четвертичные 
отложения (бескарбонатные цеолитовые глины) возникли ниже КГК.

В котловине Паресе-Вела (ст. 449, гл. 4712 м) осадочный разрез со
стоит из следующих подразделений (снизу): 1) нанноилы (14 м), 2) ко
ричневые глины с прослоями пепла, редкими кокколитами и радиоля
риями (40 м); оба подразделения относятся к нижнему миоцену; 3) из- 
вестково-глинисто-кремнистая ассоциация среднего миоцена с 
наннофоссилиями и радиоляриями (17 м); 4) коричневые пелагические 
глины (41 м) миоцен-четвертичного возраста. Очевидно, здесь участок 
дна дважды испытывал колебания относительно КГК, причем главное 
его опускание произошло в неоген-четвертичное время.

В Южно-Фиджийской котловине (ст. 285, гл. 4674 м) выше миоцен- 
плиоценовой известково-пепловой ассоциации развиты типичные пела
гические цеолитовые глины (плиоцен — квартер). В принципе та же 6

6 В формировании эвпелагических глин принимает участие не только терригенный 
компонент, но и измененная гиалокластика, а также в ряде случаев вулканогенное же
лезо. Поэтому эти осадки нельзя считать просто конечным продуктом дифференциации 
TeDDHreHHoro вещества.
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картина наблюдается и на ст. 205, только глины здесь обогащены пеп
лом.

2. Полезно также привести данные о мощности осадочного чехла. Во 
многих скважинах он пройден целиком, до 'базальтового основания, в 
других, где скорость седиментации велика, он не вскрыт. Мощность от
ложений определяется их составом и в меньшей степени возрастом ос
нования; в некоторых случаях оказывает влияние и выпадение отдель
ных стратиграфических интервалов.

В Филиппинском море наименьшие мощности связаны с депрессия
ми Западной котловины, где развиты тонкие пелагические и гемипела- 
гические осадки. На ст. 294 осадочная толщина достигает 112 м, а на 
ст. 291 —118 м (в обоих случаях возраст основания эоценовый); на 
ст. 290, где появляется примесь пеплов, мощность несколько возрастает 
(220—250 м). В этой же котловине и на тех же глубинах, как только 
появляется турбидитная ассоциация, мощность возрастает до 517 м, 
хотя стратиграфический интервал отложений здесь меньше (основание — 
верхи среднего миоцена). В котловине Паресе-Вела, где больше вулка- 
нокластики, сравнительно малые мощности связаны с присутствием 
пеплово-глинистой и пеплово-глинисто-карбонатной ассоциаций. На 
ст. 444 мощность осадков 260 м, на ст. 450—330 м; в обоих случаях 
разрез охватывает интервал до среднего миоцена. На севере той же 
котловины (ст. 297) толща того же возраста превышает 679 м (основа
ние не вскрыто), по сейсмическим данным оно находится на 780 м ниже 
дна; «раздув» осадков связан с появлением турбидитовой ассоциации. 
Наибольшие мощности отмечаются вблизи «вулканических хребтов». 
Так, на хр. Кюсю-Палау (ст. 296, 448) вскрыты отложения до среднего 
олигоцена (основание не достигнуто), превышающие 900—1000 м; это 
обусловлено присутствием вулканокластических турбидитов; то же са
мое наблюдается на Западно-Марианском хребте (ст. 451, разрез 930 м). 
В целом в Филиппинском море наблюдается большой градиент мощно
стей (от 112 до 1000 м ).

В Беринговом море толщина осадочного чехла достигает 900 м и 
более, и резкого изменения ее здесь не наблюдается.

В море Фиджи мощность осадочных образований 400—550 м, причем 
она складывается из мощных карбонатно-пепловых накоплений, разви
тых преимущественно в нижней половине разреза (миоцен), и маломощ
ных в его верхней части, где большое значение приобретают пелагиче
ские глины.

Местами значительные толщи образованы карбонатными, форамини- 
ферово-наннофоссилиевыми илами. Так, например, на одном из подня
тий в Филиппинском море они слагают 367-метровую толщу (станции 
292, интервал верхний эоцен — голоцен), а в Новокаледонской котло
вине ими образована толща в 614 м (ст. 206, средний олигоцен — плей
стоцен).

3. Посмотрим насколько сходны депресеионные осадки краевых мо
рей и смежных участков открытого океана.

Так, в Западной котловине Филиппинского моря с глубинами от 
5200 до 6070 м (см. фигуру, ст. 291, 290, 294, 447) неоген-четвертичный 
разрез представлен коричневыми пелагическими глинами разных оттен
ков; всегда присутствуют цеолиты (от следов до 10%), характерны 
микростяжения гидроокислов железа, в некоторых разрезах есть про
слои с примесью тонкого кристалловитрического пепла и палагонита; 
органических остатков мало, и они встречаются спорадически; это их
тиол иты, радиолярии и изредка кокколиты (там, где глубины < 5  км, 
появляются прослои нанноилов). В открытой части океана (Восточно- 
Марианская котловина) неоген-четвертичные отложения представлены 
25-метровой пачкой коричневых пелагических глин с цеолитами, микро
стяжениями гидроокислов железа и марганца и небольшой примесью 
кристалловитрического пепла. Таким образом, неоген-четвертичные де
пресеионные осадки Филиппинского моря аналогичны развитым в близ
лежащей абиссальной котловине океана.
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Отложения Берингова моря заметно отличаются от осадков, разви
тых в Филиппинском море, что определяется его положением в иной 
климатической зоне и принадлежностью к северному поясу диатомового 
кремненакопления. Это сказалось на характере отложений. Верхняя 
часть разрезов (плиоцен-четвертичная) образована в основном глини
сто-диатомовой ассоциацией, нередко обогащенной пеплами, а нижня*Г 
(миоценовая) представлена гемипелагической алевро-глинистой ассо
циацией. По существу то же строение имеет разрез в Аляскинской кот
ловине. Верхняя его часть (миоцен — квартер) глинисто-диатомовая, а 
нижняя (миоцен — олигоцен) образована гемипелагическими алевро- 
глинистыми илами.

В котловинах моря Фиджи скважины пробурены на участках с мень
шей глубиной (4670, 4320 м), чем в океане (станции 204, гл. 5354), что 
несколько затрудняет сравнение. Однако и здесь верхи разрезов сход
ны. Так, в скв. 285 плиоцен-четвертичные отложения образованы мало
мощными красно-коричневыми цеолитовыми глинами с обильными (20— 
40%) микростяжениями окислов железа и небольшой примесью пепла; 
залегают глины на наннофоссилиевых илах миоцена. В абиссальной кот
ловине (ст. 204) этот интервал тоже представлен пелагическими глина
ми с цеолитами и обильными железистыми стяжениями; в осадках 
встречаются прослои, обогащенные пеплом. В отличие от котловин моря 
Фиджи пелагические глины здесь прослеживаются до среднего олиго
цена.

Следовательно, несмотря на то что отложения краевых морей очень 
разнообразны и в них большое значение имеют кластические осадки, не
пременным элементом их разреза являются пелагические образования, 
аналогичные таковым в прилегающей части открытого океана. Измене
ния гидрогенной пелагической седиментации при переходе от одной 
климатической зоны к другой происходит одинаково в абиссальных кот
ловинах и прилегающих краевых морях. Такое сходство в строении оса
дочного чехла пары абиссальная равнина — краевое море, нарушаемое 
в пределах последнего лишь «добавкой» кластического материала, явля
ется важным диагностическим признаком, позволяющим на основании 
изучения депрессионных осадков палеозойских краевых морей получать 
информацию о гораздо хуже сохранившихся отложениях собственно па
леоокеанов.
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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
№ 5, 1985

УДК 549.623.5

ГЕНЕТИЧЕСКИЕ ТИПЫ КОРРЕНСИТОВ 
И КОРРЕНСИТОПОДОБНЫХ МИНЕРАЛОВ

КОССОВСКАЯ А. Г ., Д РИ Ц  В. А.

В статье предложены кристаллохимическая и генетическая классифи
кации 28 А смешанослойных триоктаэдрических образований, относимых 
к корренситам и корренситоподобным минералам. Рассмотрены типы кор- 
ренситов, связанные с эвапоритовыми отложениями, эпигенетическими пре
образованиями мощных кластогенных серий, продуктами вторичных изме
нений магматических пород континентов и океанов.

В разных геологических обстановках встречаются 28 А смешанослой- 
ные триоктаэдрические минералы, в которых упорядоченно или с тен
денцией к порядку хлоритовые пакеты чередуются с «подвижными» па
кетами смектитового, верАмикулитового или дефектно-хлоритового типа. 
Минералы с упорядоченным чередованием хлоритовых и смектитовых 
пакетов называются корренситами, 28 А смешанослойные минералы с 
другим типом «подвижных» пакетов авторы предлагают называть кор- 
ренситоподобными минералами. Это семейство в отличие от других упо
рядоченных смешанослойных минералов широко распространено, что 
позволяет корренситы и корренситоподобные минералы отнести к поро
дообразующим и рассматривать их как предшественников хлоритов, ко
торые образуются в близких обстановках, но при более высоких темпе
ратурах или больших концентрациях Mg и Fe2+ в реакционных раство
рах.

Схема геологической типизации корренситов была впервые предло
жена А. Г. Коссовской [48], выделившей три генетических типа, связан
ных: 1) с эвапоритовыми отложениями; 2) с терригенными и вулканоген
ными осадочными образованиями, испытавшими преобразования на 
уровне глубинного эпигенеза; 3) с андезито-базальтовыми породами, в 
которых корренситы встречаются в миндалинах, порах и трещинах и 
представляют постмагматические образования.

Близкие генетические группы выделены Б. Кюблером [49]. Отличие 
заключается в том, что этот автор раздельно выделяет группы корренси
тов, связанные с эвапоритовыми и карбонатными породами, а корренси
ты терригенных, вулканогенно-терригенных и магматических пород объ
единяет воедино. Вряд ли это можно признать правильным, учитывая не
схожесть геологических условий, в которых формируются корренситы 
при эпигенезе стратифицированных вулканогенно-терригенных отложе
ний или при гидротермальных наложенных процессах изменения раз
личных типов магматических пород.

СТРУКТУРНО-КРИСТАЛЛОХИМИЧЕСКИЕ И ДИФРАКЦИОННЫЕ
ОСОБЕННОСТИ КОРРЕНСИТОВ И КОРРЕНСИТОПОДОБНЫХ МИНЕРАЛОВ

Рассмотрим кратко основные кристаллохимические и дифракционные 
особенности, свойственные триоктаэдрическим минеральным разновид
ностям, вне зависимости от состава катионов октаэдрического слоя, ко
торые либо содержат фрагменты структур хлорита, сапонита или верми
кулита, либо характеризуются «промежуточными» свойствами межслое
вых промежутков. Под переходными промежуточными свойствами меж
слоя понимаются свойства, одна часть которых сближает данную об
ласть с межслоевыми промежутками минералов одного типа, а дру
гая — с межслоевыми промежутками другого типа.
16



Типичным примером такого рода структур может служить разбухаю
щий хлорит. По свойствам разбухания под действием органических жид
костей этот минерал сходен со смектитами, а по поведению при нагрева-
нии_с хлоритами. Поэтому дифрактограмма препарата, насыщенного
этиленгликолем или глицерином, содержит соответственно отражения 
001' с d (001), равным 16,9 и 17,7 А, тогда как после прокаливания об
разца она близка дифракционной картине хлорита, находящегося в ес
тественном состоянии. Очевидно, что характерной особенностью разбу
хающего хлорита является отсутствие эффекта обмена межслоевыми ка- 
тионами.

Другим примером минерала с переходными свойствами межслоев мо
жет служить «дефектный» хлорит. В его структуре бруситовые сетки 
имеют прерывный, островной характер, что понижает устойчивость мине
рала к нагреванию. Минерал не разбухает при насыщении органически
ми жидкостями, но сжимается при последовательном увеличении темпе
ратуры до d (001) =  10 А. В отличие от вермикулита он не изменяет своей 
дифракционной картины после обработки в растворах солей К, Na, ам
мония и др. Описания разбухающего и «дефектного» хлоритов, изучен
ные авторами, приводятся ниже.

Среди 28 А упорядоченных смешанослойных структур выделяется не
сколько минеральных разновидностей [3, 5, 13, 36—38, 50].

Как уже упоминалось, в структуре собственно корренсита упорядо
ченно чередуются хлоритовые и сапонитовые пакеты. Дифракционная 
картина корренситов, полученная от ориентированных препаратов, со
держит строго целочисленную серию базальных отражений 001 с d (001), 
равным 24,5—25,5 в природном, 31 и 32,5 А в насыщенном этиленглико
лем и глицерином состояниях и уменьшается до 24 А после прокалива
ния образца при 500—600° С. Идеальная кристаллохимическая формула 
корренсита имеет вид

(ЯГ-yRT) (Sie-.AU) О20 (ОН)10,

где R2+ и R3+ представлены катионами Mg, Fe2+ и Al, Fe3+ соответст
венно. Корренеитам свойственны разнообразные изоморфные замещения 
в октаэдрах и тетраэдрах, что приводит к существованию серии твердых 
растворов от почти чисто магнезиальных до существенно железистых.

В структуре другой 28 А разновидности упорядоченно чередуются 
хлоритовые и разбухающие хлоритовые пакеты. В дифракционном отно
шении данная разновидность отличается от корренсита поведением при 
нагревании образца до 500° С. На дифрактограмме последнего вновь 
фиксируется целочисленная серия базальных отражений с d (001) =28 А.

В структуре третьего 28 А упорядоченного смешанослойного минера
ла хлорит-вермикулит отсутствует эффект разбухания после обработки 
глицерином и этиленгликолем, особенно в тех случаях, когда вермикули- 
товые межслои содержат обменные катионы Mg. После прокаливания 
вермикулитовые слои сжимаются и дифрактограмма образца содержит 
отражения 001 с d(001)=23,5 А. Близкий эффект достигается и после на
сыщения образца обменными катионами К, что приводит к преобразо
ванию вермикулитовых пакетов во флогопитовые с толщиной пакетов в 
10 А. Следует отметить, что вермикулитовые пакеты в смешанослойных 
структурах могут отличаться, как и вермикулиты, величиной отрицатель
ного заряда 2 : 1 слоев. При этом в случае высокозарядных Mg-насыщен
ных вермикулитовых пакетов эффект разбухания отсутствует при обра
ботке глицерином или этиленгликолем, тогда как в случае низкозаряд
ных вермикулитовых пакетов структура смешанослойного минерала на
чинает разбухать при насыщении молекулами этиленгликоля.

В некоторых 28 А смешанослойных структурах оба типа межслоевых 
промежутков (или один из них) могут обладать свойствами, промежу
точными между свойствами и составом межслоев той или иной пары ин
дивидуальных минералов. Например, может оказаться, что в некоторых 
структурах часть свойств обоих типов межслоев окажется общей, напри
мер способность к сближению слоев при нагревании или к разбуханию
2 Литология и полезные ископаемые, № 5 17



Таблица 1

Компоненты

Mg-корренситы

терригенно-карбонатно- э вапоритовые формации карбонатно-доломитовые формации гидротермально переработанные гипс-доломитовые породы

1 2 3 4 5 6 7 7а 8 9 10 И 12

Si02 37,39 37,76 41,06 39,26 46,42 45,3 41,2 30,7 37,2 39,46 33,95 34,33 41,16
Ti02 0,61 0,99 0,60 0,28 0,82 0,6 0,04 0,05 0,4 0,02 _ — 0,16
А120 3 13,49 11,41 13,01 16,61 17,90 14,3 12,1 16,2 15,5 12,52 19,26 14,94 12,55

13,28 6,60 11,07 3,41 3,63 3,0 1,74 2,3 0,31 0,71 0,15 1,01
FeO 2,60 4,45 3,46 5,85 2,93 1,33 0,39 0,5 ) м 0,14 0,69 0,63 6,05
CaO4 0,07 3,65 0,28 4,11 0,41 — 1,4 1,9 1,0 0,06 0,70 0,33 1,85
MgO 17,41 17,88 14,99 15,94 11,74 18,2 22,0 29,5 18,9 24,91 26,31 32,19 25,67
MnO — 0,06 0,01 — 0,03 0,02 — — 0,01 _ _ — 0,05
Na20 0,25 0,73 ' 0,19 0,34 0,11 0,5 0,07 0,1 0,2 0,22 0,74 0,11 0,26
K20 1,73 1,78 3,15 2,67 4,20 2,2 0,22 0,3 1,4 0,03 0,05 0,2 0,03
h 2o - 4,84 3,25 4,32 — 3,19 _ 6,8 1 .о „ 1 о 10,24 6,55 3,67 1
H20 + 8,30 7,28 7,90 — 7,91 — 15,4 1 18,0 j  18,4

11,2 11,26 13,18 |  15,9

c o 2 — 5,00 0,20 — — — — — — _ _ _ _
П.п.п. — — — 11,60 0,77 8,2 — — — _ _ _ _
Сумма 99,97 100,84 100,24 100,07 100,06 93,65 101,36 99,55 99,71 99,11 100,22 99,73 104,69



Таблица 1 (продолоюение)

Ком по-
Fe—Mg-корренситы зоны глубинного эпигенеза кластогенных 

и вулканогенных формаций Mg—Fe-, Mg- и Fe-корренситы гидротермально преобразованных основных и ультраосновных пород

ненты
13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 26 27 28 29 30

S i0 2 3 3 ,8 3 5 ,0 53 ,62 33 ,57 31,91 35 ,95 43 ,3 0 38 ,88 33 ,92 38 ,3 8 35,82 3 6 ,7 36 ,57 3 8 ,99 38 ,36 36 ,57 4 1 ,7 0 32,72
т ю 2 1 ,5 6 0 ,1 3 0 ,7 5 0 ,5 9 0 ,7 7 0 ,3 3 1 ,35 0 ,8 5 0 ,0 3 1 ,83 — 0 ,1 1 ,0 6 2 ,1 7 0 ,5 8 0 ,0 4 — 0 ,3 0
А120 з 18 ,3 8 13,64 11 ,3 9 13 ,60 14 ,63 15,13 14,51 13,91 12 ,89 14 ,93 12,81 9 ,1 14 ,56 16 ,66 1 ,0 7 13 ,56 10 ,00 14,69
Fe20 3 7 ,5 7 9 ,6 9 3 ,7 8 8 ,3 8 1 6 ,46 6 ,6 5 7 ,9 0 14 ,4 СОчгчтН j l 3 ,3 1

6 ,42 1 0 ,6 11,13 2 ,1 7 1 ,8 6 2 0 ,60
FeO 15,15 13 ,59 11,81 11,31 4,41 9 ,1 5 10,21 2 ,9 5 9 ,0 3 2 ,3 4 ,8 3 8 ,8 3

]  4 ,4 4
3 ,0 6

) 7 ,0 8
3 ,77

СаО 1,32 1 ,5 9 1 ,6 0 2 ,2 0 2 ,7 4 1 ,8 6 3 ,2 2 3 ,9 8 0 ,9 9 0 ,4 5 1 ,18 2 ,2 4 ,3 5 0 ,1 7 0 ,4 0 1 ,3 5 — 2 ,4 2
MgO 9,11 10,83 6 ,8 0 12,93 11,56 14,76 7 ,3 3 10,04 2 0 ,17 19,27 19 ,37 2 1 ,7 13 ,85 19 ,69 29 ,71 2 7 ,1 0 2 6 ,27 8 ,1 0
МпО — 0 ,5 2 1 ,1 0 0 ,2 6 0 ,2 5 0 ,3 8 0 ,2 5 0 ,2 4 — 0 ,1 9 0 ,2 3 — 0 ,2 4 0 ,0 3 — 0 ,1 5 — 0 ,7 7
Na20 0 ,4 8 0 ,3 7 1 ,35 1 ,0 1 ,65 1 ,7 3 1 ,1 8 1,21 0 ,0 2 0 ,5 6 0 ,4 2 0 ,4 0 ,9 6 0 ,0 3 — 0 ,7 9 0 ,2 2 0 ,5 0
к 2о 2 ,0 5 0,11 0 ,7 0 0 ,8 0 0 ,6 5 1 ,1 3 1,22 0 ,9 4 0 ,1 2 0 ,0 8 0 ,44 0 ,2 0 ,8 4 0,11 0 ,1 4 0 ,0 8 — 0 ,2 6
Н2СГ

Н20 +
с о „

) ю ,з з ) l4 ,2 6
2 ,2 4 5 ,6 8 4 ,9 0 6 ,62 — 6,51

j'17,26 j l l , 0 |  14,95
9 ,5 2 ,9 8

} l l , 0
— 6 ,7 6 — 10,13

I J 4 ,6 8 9 ,6 8 10 ,47 7 ,3 0 — 4 ,9 7 8 ,1 8,11 — 7 ,7 4 — 5,15
Vjv2
П.п.п. — — _ — _ — 9 ,5 0 _ _ _ _ _ _ _ _ I I

Сумма 99,75 99 ,7 3 99,82 100,00 100,39 100,99 99 ,97 98,88 99 ,8 3 100,00 100,67 100 ,9 99 ,48 99 ,85 7 4 ,7 99 ,0 6 85 ,27 99,41

Примечание. В этой и следующ ей таблице 1—30 — номера образцов: 1—3 — Оренбургское Приуралье, верхняя пермь, корренситы с F e-иллитами (1 — обр . 24, фр. 0,001 мм, 2—3 — обр. 26 фр. 
0,01—0,001 мм [14]); 4 — Татарская АССР, верхняя пермь, (обр. 270 [25]); 5 — Прибалтика, средний девон (обр. 56, фр. 0,001 мм [14]); 6 — цехштейн-кейпер (обр. Е13А [25]); 7—8 — верхнемиссисип- 
ские отложения США (7 — Колорадо, содержит 20% SiO , (аморф.), 7а — то ж е, пересчитанный на бескремнистый [34], 8 — корренсит с иллитом [58]); 9 —11 — гипсы из гидротермальных месторождений 
Куроко и Ното (Япония) [64]); 12 — жилка в гидротермально измененных доломитах Японии [64]; 13 — сангарит из нижнемеловых отложений Якутии [10]; 14 — плиоцен-миоценовые туфы из скважин 
гидротермального месторождения о-ва Кунашир (глубина 400 м; фр. 0,001 мм); 15 — плиоцен-миоценовые породы с корренситом, содержат кварц и цеолиты (глубина 365—380 м [18]); 16—18 — формация 
«зеленых» туфов Японии [64]; 19 — флишоидные кайнозойские и верхнемезозойские отложения Восточной Камчатки (обр. 4, фр. 0,001 мм цемента песчаника [30]); 20 — преобразованные андезиты Ю ж
ного Урала [23]; 2 1 — девонские базальты Тимана (устное сообщение И . М. Симановича); 22 — базальтовые пиллоу-лавы, скв. 456 «Гломар Челенджер» (обр. 52 [32]); 23 — базальтоиды из скв. 471 
«Гломар Челенджер» [67]; 24 — пиллоу-лавы Японии [64]; 25 — глинизированные габброиды Восточной Камчатой (образец М. С. Маркова); 26 — экспериментально полученный корренсит в системе 
«морская Бода — базальт» [60]; 27—2 9 — глинизированные ультрабазиты (обр. 1, 7, 8 [6]); 30 — образец измененной вулканической породы марганцево-рудного поля Аджаро-Триалетской зоны [28].



ппи насыщении органическими жидкостями. К этому типу 28 А упорядо
ченных с^шанослойных минералов относится сангарит [3]. Отличие его 
от большинства других известных 28 А смешанослоиных образовании со- 
стоит в том что он не содержит разбухающих при обработке этиленгли
колем и глицерином межслоев. Не наблюдается изменений в дифракто- 
гоаммах образца и при его предварительной обработке в 1 н. растворах 
нитрита аммония, K2COs и КОН. Прокаливание образца при 450° С при
водит к значению d (001) =24 А, а после нагревания до 650р С оно умень
шается до 23,2 А. Главная особенность структуры сангарита заключает
ся в том, что природа его межслоевых промежутков существенно отлича
ется от межслоевых промежутков истинных хлоритов и вермикулитов. 
Отсутствие эффекта при насыщении катионами К обусловлено, очевид
но, более прочными по сравнению с обычными вермикулитами силами 
связи между межслоевым материалом и примыкающим к нему 2 : 1 слоя
ми. Возможно, «сжимающиеся» при нагревании межслои содержат ост
ровковые фрагменты бруситоподобных сеток или заселены катионами 
Fe, которые практически находятся в необменном состоянии. Характер 
сил связи между одно- и трехэтажными слоями также отличается от ана
логичных сил связи в структуре хлоритов, поскольку нагревание образца 
до 750° С приводит к появлению отражений с d (001) =20 А, т. е. разру
шение бруситовой сетки сопровождается сближением примыкающих к 
ней 2 : 1 слоев. В этом отношении поведение хлоритовых пакетов при 
нагревании аналогично поведению при подобных обработках «дефект
ного» хлорита. Таким образом, в структуре сангарита характер связей 
бруситовой сетки с 2 : 1 слоями уже не хлоритовый, а природа лабиль
ных межслоев еще не вермикулитовая.

Следует отметить, что реликты упорядоченного чередования разно
типных слоев могут сохраняться и при их трансформационных преобра
зованиях. Этот эффект отмечен А. Г. Коссовской и др. [10] на примере 
изучения диоктаэдрических смектитов, образовавшихся по минералам 
сангаритового типа. На их дифрактограммах регистрировалась целочис
ленная серия базальных отражений с d (001), равным 29,4 и 35,5 А в при
родном и насыщенном глицерином состояниях, что свидетельствовало, с 
одной стороны, о гетерогенном составе и строении смежных межслоевых 
промежутков, а с другой — об их одинаковой способности к разбуханию.

Дифрактограммы некоторых смешанослойных минералов хлорит— 
сапонит близки к дифракционным картинам корренситов, но отличаются 
от них прежде всего отсутствием строгой целочисленное™ базальных от
ражений, несмотря на наличие сверхрефлексов.

Отсутствие строгой упорядоченности базальных отражений может 
быть связано либо с наличием небольшого беспорядка в распределении 
разнотипных А- и 5-слоев в кристаллах при WA : WB=  0,5 : 0,5, либо с 
тем, что содержание разнотипных слоев неодинаково, но реализуется 
максимально возможная при данном WA : WB степень упорядоченности 
в их чередовании. Как правило, в природе к этим минералам относятся 
образования, в структуре которых WА : W3 меняется в интервале от 0,55 : 
: 0,45 до 0,65 : 0,35 при максимально возможной упорядоченности в че
редовании разнотипных слоев (А — слои хлоритового типа, В — сапони- 
тового) [5, 13, 23].

В. А. Дриц и Б. А. Сахаров [5] детально рассмотрели дифракцион
ные критерии, используя которые, нетрудно выявить концентрацию и ха
рактер чередования слоев в корренситоподобных минералах.

В природе обнаружены также смешанослойные минералы, в которых 
хлоритовые и сапонитовые (вермикулитовые) пакеты чередуются с отно
сительно высокой степенью порядка, однако из дифрактограммы не со
держат сверхрефлексов [23]. К ним относятся структуры, в которых со
держание пакетов одного типа резко преобладает над концентрацией 
пакетов другого типа. Дифракционные характеристики подобных сме
шанослойных структур подробно описаны В. А. Дрицем и Б. А. Сахаро
вым [5]. Наконец, существуют минералы, в которых хлоритовые и сапо
нитовые (вермикулитовые) пакеты чередуются в полном беспорядке. 
Для них характерно отсутствие сверхпериодичности при любых соотно
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шениях WA : WB и резкое нарушение целочисленности базальных реф
лексов [5, 13, 23].

В настоящее время по химическим и структурным особенностям ми
нералов, их геологическому распространению в определенных физико
химических обстановках и парагенетическим ассоциациям сопутствую
щих минералов можно выделить следующие генетические группы коррен- 
ситов и родственных им минералов [4].

I. Магнезиальные седиментационно-диагенетические корренситы, свя
занные с эвапоритовыми терригенно-хемогенными и карбонатными фор
мациями. К этому типу относятся также корренситы из гидротермально 
преобразованных пород доломитово-гипсовых комплексов, имеющие ло
кальное распространение и хорошо изученные в ряде регионов Японии 
(табл. 1, обр. 1—12).

II. Магнезиально-железистые корренситы из мощных толщ класто- 
генных вулканогенно-осадочных или осадочных пород, преобразованных 
при региональном эпигенезе (см. табл. 1, обр. 13—19).

III. Железисто-магнезиальные корренситы, образующиеся при пост
магматических преобразованиях основных и средних магматических по
род в наземных и подводных условиях (см. табл. 1, обр. 20—30). В пре
делах этого типа выделяются три подтипа, которые, вероятно, в дальней
шем, будут детализированы: а) заполнения пустых пространств везикул, 
трещин и замещение основной массы породы (см. табл. 1, обр. 20—24); 
б) полная глинизация основной массы и породообразующих минералов 
базальтоидов, ультрабазитов и других магматических пород (см. табл. 1, 
обр. 25—29); в) локальные гидротермальные выделения (см. табл. 1, 
обр. 30).

Для первого подтипа, чаще всего связанного с базальтоидами, ха
рактерны очень устойчивый химический состав и одинаковые кристал
лохимические формулы (табл. 2, обр. 20—26), для двух последующих 
возможно присутствие как чисто магнезиальных, так и чисто железистых 
разностей (см. табл. 1, обр. 27—30).

Mg-КОРРЕНСИТЫ СЕДИМЕНТАЦИОННО-ДИАГЕНЕТИЧЕСКОГО
ГЕНЕЗИСА В ТЕРРИГЕННО-КАРБОНАТНО-ЭВАПОРИТОВЫХ ФОРМАЦИЯХ

В этом типе формаций корренсит был впервые открыт Ф. Липпма- 
ном [50, 51], описавшим этот минерал в пермо-триасовых отложениях 
ФРГ. Позднее этот исследователь совместно с М. Саваскиным [52], а так
же В. Эхли [39] дал очень подробное описание корренсита из тех же 
районов, где он был впервые открыт. Было установлено, что почти моно- 
минеральный корренсит присутствует в гипсах; в доломитовых мергелях 
и аргиллитах корренсит распространен в подчиненных количествах, до
минирующим минералом является иллит [52].

Важным этапом в изучении корренеитов являлась монография 
Дж. Лука [53], посвященная изучению цехштейна Западной Европы и 
Северной Африки. Автором во всех породах, слагающих формацию, на
чиная от песчаников и глин и кончая каменной солью, был установлен 
постоянный парагенез двух основных компонентов: различных смешано- 
слойных триоктаэдрических минералов хлорит-монтмориллонитового со
става и диоктаэдрических иллитов. В группе хлорит-монтмориллонито- 
вых минералов выявлено широкое распространение упорядоченных 28 А 
смешанослойных минералов типа корренсита.

В СССР региональное распространение минералов группы Mg-кор- 
ренситов установлено в верхнеиермских и нижнетриасовых отложениях 
Приуральского прогиба [11 —13, 25], восточной части Русской платфор
мы [25], в Днепрово-Донецкой впадине [31] на Мангышлаке [24], в де
вонских отложениях Южной Прибалтики [13], в верхнепротерозойских 
и кембрийских комплексах Сибири [ 15, 24] и др.

Корренситы постоянно встречаются вместе с целой группой «родст
венных» им слоистых силикатов, начиная от триоктаэдрического монт
мориллонита и кончая магнезиальным хлоритом. Парагенетическим 
спутником Mg-корренситов являются аутигенные железистые иллиты.
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К о р р е н с и т ы  в т е р р и г е н н о - э в а п о р и т о в ы х  ф о р м а 
ц ия х .  Наиболее детально корренситы и парагенетически связанные с 
ними минералы изучены в верхней перми Оренбургского Приуралья^. 
Этот разрез можно использовать в качестве модели, иллюстрирующей 
кристаллохимические типы минералов группы корренсита, характер их 
распределения в разрезе, приуроченность к определенным литологичес
ким типам пород и парагенезы с типичными минералами-спутниками. 
Детально этот формационный комплекс описан А. Г. Коссовской и др., 
а также Т. Н. Соколовой [2, 13, 25].

В разрезе мощностью около 500 м представлен широкий спектр раз
личных литолого-фациальных типов пород, начиная от пресноводно-тер- 
ригенно-глинистых до лагунных, терригенно-хемогенных отложений, 
включающих карбонатные, сульфатные породы и иногда соли. По соста
ву терригенные породы относятся к грауваккам (в нижней части к ос
новным, а в верхней— к кислым). Породы приурочены к зоне начального 
эпигенеза (песчаники с пойкилитоьым хемогенным или порово-пленоч- 
ным глинистым цементом изменены слабо). Основной тип изменений — 
разъедание и метасоматическое замещение обломочных компонентов 
карбонатно-сульфатными и новообразованными силикатными минерала
ми. Смешанослойные хлорит-сапонитоЕые образования разной степени 
порядка — беспорядка встречаются в породах разного гранулометриче
ского спектра, начиная от цемента песчаников до глин и мергелей.

На примере верхнепермских отложений Приуралья детально проана
лизированы структурно-кристаллохимические особенности корренситов 
и родственных ему фаз, начиная от Mg-смектитов до Mg-хлоритов в за
висимости от литолого-петрографического типа пород и их положения 
в разрезе [13, 25]. Установлено, что для всех смешанослойных минера
лов характерно преобладание хлоритовых слоев, содержание которых 
составляет 50% и более. Отсутствует какая-либо закономерность между 
содержанием хлоритовых слоев в смешанослойных фазах и их страти
графическим положением в разрезах. В то же время прослеживается 
четкая зависимость между содержанием хлоритового компонента и гра
нулометрическим составом: чем более тонкозернистый состав пород, тем 
ниже в них содержание разбухающих слоев. Наиболее чистые разновид
ности мономинеральных корренситов приурочены к песчаникам с пой- 
киллитовым гипсовым цементом (см. табл. 1, обр. 1—3).

Для понимания генезиса всего этого семейства минералов важно 
обнаружить не только крайние его члены (Mg-сапонит и Mg-хлорит), 
но и их разновидности, обладающие промежуточными структурными 
характеристиками, не являющиеся смешанослойными образованиями. 
К ним относятся упоминавшиеся ранее разбухающий хлорит и дефект
ный хлорит. Обе эти разновидности были встречены в тонкозернистых 
гипсоносных песчано-алевритовых породах. Оказалось, что в грануло
метрически идентичных доломитизированных породах, а также в доло
митовых мергелях и глинах присутствуют Mg-хлориты с небольшим 
(до 15%) количеством разбухающих слоев в тесной ассоциации с Fe- 
иллитами.

Постоянство присутствия корренситов и корренситоподобных мине
ралов в разновозрастных терригенно-эвапоритовых формациях различ
ных регионов земного шара требовало генетической расшифровки усло
вий и механизма их формирования.

Для пермских, эвапоритовых бассейнов Приуралья, востока Русской 
платформы и Донбасса, так же как и для девонских эвапоритовых комп
лексов Южной Прибалтики, на основании детального изучения состава 
первичного кластогенного материала и новообразованных фаз было 
установлено, что состав ассоциаций глинистых минералов осолоненных 
бассейнов не зависит от характера первичного петрографического мате
риала. Идентичный состав ассоциаций аутигенных глинистых минера
лов встречался в кислых и основных граувакках приуральских разрезов 
и олигомиктовых кварцево-полевошпатовых породах девона Южной 
Прибалтики. Иными словами, в определенных физико-химических усло
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виях любой обломочный материал может служить сырьем для формиро
вания ассоциации группы корренситоподобных минералов и Fe-иллита.
В приуральском разрезе представление об основном первичном составе 
тонкодисперсного материала дают глинистые минералы, связанные с 
пресноводными фациями татарского яруса. В исходном веществе гос
подствовал диоктаэдрический Fe-монтмориллонит [2, 9, 13, 25].

Интересно отметить парагенез группы корренситовых минералов с 
анальцимом, наблюдающийся в Оренбургском Приуралье. Анальцим 
в отличие от корренситов афациален и появляется во всех типах пород 
верхней части разреза, где отмечается примесь свежего алюмосиликат
ного материала вулканокластического происхождения [2, 25, 41].

Преимущественное развитие магнезиальных хлорит-сапонитовых ми
нералов или парагенетически с ними связанного Fe- иллита в породах 
осолоненных комплексов определялось прежде всего физико-химически
ми условиями осадконакопления, в частности степенью осолонения и ка
тионно-анионным составом придонных и иловых растворов. Бассейны 
Пермского Приуралья с широким развитием гипсоносного осадконакоп
ления относятся, по Н. М. Страхову [26], к сульфатным водоемам 
типа Па, Пб, Пв, где карбонатное осадконакопление при возрастании 
осолонения сменяется садкой гипса. Интенсивность образования кор- 
ренсита и других магнезиальных силикатов этой группы вплоть до Mg- 
хлорита начинается с момента осаждения сульфатов и продолжается 
при накоплении солей. Согласно хорошо известной реакции Гейдингера

Са (НС03)2 +  MgS04 =  CaS04 +  Mg(HC03)2.
осадок раствор

Начиная с осаждения гипса в остаточных растворах, происходит 
резкое повышение концентрации иона Mg, который в предшествующей 
этап седиментации доломита оказывался «занятым» для построения 
структуры карбонатов. Присутствие избыточного Mg благоприятно для 
вступления его в реакцию с Si и А1, что сопровождается энергичным 
формированием корренсита, корренситоподобных минералов и Mg-хло
ритов [4]. Интересно, что соли Mg настолько активно вступают во взаи
модействие с кремнезембм и алюминием при образовании магнезиаль
ных хлорит-монтмориллонитовых минералов, что Mg на одновременную 
садку с гипсом доломита почти не остается. Карбонаты в гипсоносных 
песчаниках с корренситом и корренситоподобными минералами часто 
представлены кальцитом. Fe-иллиты в большем или меньшем количестве 
всегда сопровождают корренситы, но их роль оказывается как бы по
давленной при параллельном накоплении магнезиальных силикатов.

Остается пока открытым вопрос о роли нарастающих температур 
при процессах регионального эпигенеза и смене разбухающих минера
лов группы корренсита собственно хлоритами.

Согласно данным, полученным по приуральскому разрезу, триокта- 
эдрический смектит был встречен только в верхах разреза, а хлорит — 
в загипсованных песчаниках нижней части разреза, что, казалось бы, 
дает возможность говорить о стадийности формирования корренсита и 
далее магнезиального хлорита по схеме, предложенной Г. Д. Сегонза- 
ком [59]: триоктаэдрический монтмориллонит-^смешанослойный мине
рал хлорит-монтмориллонит (содержание хлоритового компонента 
<50% ) ->корренсит—кшешанослойный минерал хлорит-монтморилло
нит (содержание хлоритового компонента >50% ) -^хлорит.

Однако в эвапоритовых комплексах такой последовательный ряд 
превращений минералов, обусловленный эпигенетическими изменения
ми, связанными с погружениями в более глубокие зоны, в данном слу
чае не реализуется. Все разновидности хлорит-монтмориллонитовых ми
нералов, включая корренситы, были встречены в разрезе Приуралья на 
разных стратиграфических уровнях во всех гипсоносных пачках. При 
этом также на всех уровнях разреза в тонкозернистых породах степень 
упорядоченности хлорит-сапонитовых минералов ухудшалась, а содер
жание хлоритового компонента увеличивалось до 65%. В самых тонко
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зернистых породах (аргиллитах и мергелях) присутствуют обычно Mg- 
хлориты с небольшим количеством межслоевых промежутков. Вероят
но, это связано с высокой концентрацией катионов и ранним заверше
нием кристаллизации Mg-хлорита в условиях пониженной влагоемкости 
илов. Н. М. Страхов [26] подчеркивает обедненность водой глинистых 
илов засолоненных водоемов.

Таким образом, формирование смешанослойных минералов хлорит- 
монтмориллонитового типа, соотношение в них разбухающих и нераз
бухающих межслоевых промежутков, так же как и их упорядоченность, 
зависят от проницаемости пород, длительности сохранения влажности и 
гигроскопичности сульфатов, ассоциирующихся с этой группой мине
ралов. Как уже отмечалось, степень упорядоченности смешанослойных 
Mg-минералов в первую очередь коррелируется с «чистотой» загипсо
ванных пачек песчаников: наиболее упорядоченные разности собствен
но корренситов являются крупнокристаллическими и приурочены к хо
рошо отсортированным песчаникам с базальным гипсовым цементом. 
По-видимому, наиболее благоприятным условием образования упорядо
ченной структуры корренсита является свободная кристаллизация доста
точно крупных отдельностей гипса. Не исключено, что кристаллическая 
структура гипса способствует эпитаксическому формированию на опре
деленных плоскостях корренсита. По микроскопическим данным, круп
ные (до 0,05 мм) пластинчатые кристаллики корренсита располагаются 
в плоскостях спайности гипса.

Корренситовые минералы в глинистой фракции мощных пластов 
гипса были встречены Ф. Липпманном и М. Саваскиным [52] в цех- 
штейновых отложениях ФРГ. Интерсны псевдоморфозы корренсита, об
наруженные этими авторами по крупным пластинкам обломочного мус
ковита, что является доказательством агрессивной «всеядности» кор
ренситов, образующихся при взаимодействии силикатного материала 
разного состава с концентрированными хлоридно-сульфатными магне
зиальными растворами. Аналогичное заключение сделано в монографии 
Дж. Луки [53], посвященной глинистым минералам эвапоритовых бас
сейнов Франции. Нарастание содержания корренсита и уменьшение 
роли иллита при движении от периферийных частей бассейнов к цент
ральным автор объяснил метасоматическим преобразованием обломоч
ного илита в корренсит. Присутствие корренсита и хорошо окристалли- 
зованного Mg-хлорита было установлено им не только в гипсах, но и 
в солях.

К сожалению, пока отсутствуют данные по глинистым минералам 
современных водоемов, осаждающих гипс. Такие материалы позволили 
бы выяснить, непосредственно ли корренсит кристаллизуется вместе 
с гипсом или в первичном виде присутствует триоктаэдрический монтмо
риллонит, отдающий при диагенезе (начальном катагенезе?) свою воду 
более гигроскопическому гипсу. Не находит пока объяснения отсутствие 
промежуточных между магнезиальным сапонитом и хлоритом смешано
слойных фаз с преимущественным содержанием сапонитовых слоев. Не
обходимо отметить, что помимо возможности формирования Mg-хлори
та как одного из членов ряда Mg-canoHHT->-cMeiuamx^ofiHbm минерал-*- 
—*-хлорит, независимо от того, является ли этот ряд результатом ста
дийного преобразования Mg-сапонита или все эти образования возни
кают синтетическим путем в результате кристаллизации из несколько 
отличных по составу растворов, существует и другой ряд формирования 
хлорита, который может быть представлен следующей последователь
ностью: Mg-сапонит-^разбухающий триоктаэдрический минерал-*-«де- 
фектный» хлорит—>-М g-хлорит. Основным структурным элементом, от
ветственным за разнообразие промежуточных фаз этого ряда, является 
степень совершенства и законченности формирования бруситовых слоев, 
а не соотношение и порядок распределения разбухающих монтморилло- 
нитовых и хлоритовых межслоевых промежутков.

Совокупность полученных результатов позволяет считать, что вы
сокомагнезиальные корренситы, корренситоподобные минералы и Mg-



хлориты в эвапоритовых формационных комплексах имеют седимента- 
ционно-диагенетическое происхождение.

К о р р е н с и т ы  в г и д р о т е р м а л ь н о  п р е о б р а з о в а н н ы х  
д о л о м и т о в о - г и п с о н о с н ы х  п о р о д а х .  Высокомагнезиальные 
корренситы и корренситоподобные разновидности описаны в миоцено
вых гипсах и доломитах ряда районов Японии. Особенно высокой маг- 
незиальностью и мономинеральностью отличаются корренситы (см. 
табл. 1, обр. 9—11) из гидротермально переработанных гипсоносных по
род рудных месторождений Куроко и Ното [64]. Сходный тип коррен- 
ситов описан в гидротермальных жилках, секущих доломитизированные 
известняки (см. табл. 1, обр. 12). Как отмечалось, обязательным спут
ником корренситов в терригенно-эвапоритовых формациях являются Fe- 
иллиты. Важно отметить, что в гидротермально измененных породах 
корренсит вместе с гидрослюдами, как правило, не встречается [5, 9].

К о р р е н с и т ы  к а р б о н а т н ы х  ф о р м а ц и й .  Если присутствие 
минералов группы корренсита прослеживается в пермо-триасовых эва
поритовых формациях бассейнов многих стран мира и их парагенез с 
гипсами выступает особенно отчетливо, определяясь приведенной выше 
реакцией Гейдингера, то распространение корренситов в карбонатных 
формациях требует специального рассмотрения.

Б. Кюблер [49], выделивший корренситы карбонатных формаций 
в самостоятельную генетическую группу, приводит довольно многочис
ленные примеры находок корренситов в доломитах, а иногда даже в из
вестняках. В ряде случаев карбонатные породы встречаются совместно 
с гипсами, однако это наблюдается далеко неповсеместно. Судя по об
ширной литературе, которая приводится в работе [49], корренситы в 
карбонатных бессульфатных формациях приурочены главным образом 
к двум стратиграфическим уровням — карбону и кембрию (США, 
Австралия, Франция). В то же время хорошо известно, что обычно в 
известково-доломитовых формациях различного возраста корренситы 
встречаются редко. К карбонатным породам чаще бывает приурочена 
другая группа магнезиальных силикатов — палыгорскиты и сепиолиты, 
часто встречаются Fe-иллиты и иллиты, иногда монтмориллониты [16]. 
Генезис корренситов в карбонатных формациях стал понятен в резуль
тате очень детальных исследований М. Н. Петерсона [57, 58], описав
шего группу корренситоподобных минералов в карбонатных отложениях 
верхнемиссисипского возраста плато Камберленд в штате Тенесси 
(США). Автор подробно описал эту формацию чистых карбонатных 
пород мелководного шельфового моря, провел фациальный анализ, вы
делив 19 литологических типов различных неорганогенных и органоген
ных известняков и доломитов, тщательно изучил их петрографию и со
став нерастворимых остатков. В результате этот объект также может 
служить моделью, объясняющей генезис корренситов в чисто карбонат
ных формациях. Корренситы и родственные им минералы были встре
чены почти во всех типах как известняков, так и доломитов. Анализи
руя состав, взаимоотношения пород и характер биогенных остатков, 
автор пришел к заключению о повышенной солености Верхнемиссисип
ского бассейна. Образование минералов корренситовой группы осу
ществлялось в результате высокого содержания магния как в иловых, 
так и в поровых погребенных водах и взаимодействия его с примесью 
первичных обломочных алюмосиликатных компонентов. В немногих из
вестняках, формировавшихся в условиях нормальной солености, в ассо
циации глинистых минералов присутствуют иллит, смектит и даже као
линит, служившие первичным сырьем для образования корренситов в 
условиях повышенной солености. Источником магния помимо первич
ных «захваченных» вод могли служить широко распространенные в из
вестняках криноидеи, в составе раковин которых содержится до 15% 
MgC03, освобождающегося при перекристаллизации неустойчивого в 
диагенезе и катагенезе магнезиального кальцита в собственно кальцит 
[57, 58]. М. Н. Петерсон предполагает возможность образования кор
ренситовой группы как в диагенезе, так и при постдиагенетической пе-
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Фиг. 1. Стратиграфическая приуроченность корренситов к глобальным 
эпохам эвапоритового осадконакопления 

1 — Япония (формация Кироку); 2 — Франция; 3 — Приуралье; 4 — ГДР— 
ФРГ; 5 — Великобритания; 6 — Северное море; 7 — Италия; 8 — США; 
9 — Северная Африка; 10 — Прибалтика; 11 — Австралия; 12 — Сибирская

платформа

рекристаллизации пород, о чем особенно ярко свидетельствует концен
трация корренситовых минералов на поверхностях микростилолитовых 
швов известняков.

По-видимому, такой же генезис могли иметь корренситы в вендских 
и кембрийских формациях Австралии и Сибири [15, 24, 49]. Известно, 
что карбонатные позднепротерозойские и кембрийские бассейны отли
чались повышенным содержанием и активностью Mg, запечатлевшими
ся, по данным И. В. Николаевой [20], даже в кристаллохимических осо
бенностях состава глауконитов, приуроченных к этим породам.

Как отмечалось, выделение Б. Кюблером [49] корренситов карбо
натных формаций в самостоятельный генетический тип было неоправ
данно, так как по химическому составу, механизму образования и пара
генезису с иллитом они относятся к одному генетическому типу [9].

Корренситы, близкие к мономинеральным, и хорошо окристаллизо- 
ванные Mg-хлориты известны также в солях пермо-триасовых отложе
ний Франции, Северной Африки [53], СССР [25, 31], а также в кемб
рийских солях Сибирской платформы [22].

Возникает вопрос, не являются ли различные типы магнезиальных 
силикатов образованиями, свойственными бассейнам определенных вре
менных интервалов в истории земной коры. К такому наиболее вырази
тельному периоду формирования корренситов могут быть отнесены 
прежде всего эвапоритовые бассейны перми и триаса: в отложениях
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этого возраста находки минералов группы магнезиальных корренситов 
известны на огромной территории, от Приуралья до Западной Европы, 
Северной Африки и США. Кроме того, присутствие корренситов отме
чается и для других крупных эпох глобального эвапоритообразования 
(фиг. 1), от венда Сибири, Австралии и США до неоген-палеогеновых 
альпийских моласс [12, 13, 17, 22, 24, 25, 27, 31, 33, 39, 48—53, 56—58].

Для другой группы магнезиальных силикатов (палыгорскит-сепиоли- 
тов) такой «пиковой» эпохой максимального распространения в поро
дах как континентов, так и осадочного слоя современных океанов явля
ется конец мела — эоцен [16]. Причины, обусловливающие специфику 
определенных условий глобального формирования разных групп маг
незиальных силикатов, пока не известны.

ЖЕЛЕЗИСТО-МАГНЕЗИАЛЬНЫЕ КОРРЕНСИТЫ ЗОНЫ ГЛУБИННОГО 
КАТАГЕНЕЗА КЛАСТОГЕННЫХ И ВУЛКАНОГЕННЫХ ФОРМАЦИЙ

Корренситы этого типа свойственны гумидным, нередко угленосным 
формациям со специфическим составом свежего кластогенного материа
ла как терригенного, так и вулканогенного происхождения. Наиболее 
детально изучена группа Fe — Mg-корренситовых минералов меловой 
угленосной формации Западного Верхоянья [8—10]. Там же была впер
вые установлена приуроченность этого типа корренситов к ломонтито- 
вой зоне цеолитовой фации регионального эпигенеза или катагенеза 
17, 14].

Как известно, цеолитовая фация регионального эпигенеза — началь
ного метаморфизма хорошо изучена во многих регионах интенсивного 
проявления вулканической деятельности. Выделение цеолитовой фации 
погружения и описание ее зональности впервые были сделаны Д. Кум
сом и др. [33, 35] для мощного комплекса вулканогенных триасовых 
граувакк Новой Зеландии. Позднее она была детально изучена в нео
геновых вулканогенных комплексах Японии [42—44, 65], в Исландии 
[54, 66], на Камчатке [18, 19, 21], в северо-западных районах США 
и Канады [62, 63]. Основное внимание при изучении зонального строе
ния цеолитовой фации уделялось составу последовательно сменяющих 
друг друга цеолитов. Сопровождающие слоистые силикаты почти не 
были исследованы. В последние годы они привлекли внимание главным 
образом японских исследователей, и минералы корренситовой группы 
заняли свое место в четком парагенезе с ломонтитом между вышеле
жащей смектит-гейландитовой зоной и нижележащей хлорит-альбит- 
эпидотовой зоной фации зеленых сланцев [42, 43, 47].

Несколько отличающиеся состав и генезис корренситов в терриген-* 
ных и вулканогенных формациях делают целесообразным их раздельное 
описание, хотя механизм образования рассматриваемого генетического 
типа корренситов в обоих случаях идентичен. Здесь реализуется ряд: 
смектиты-^корренситы^смешанослойные смектит-хлориты->-хлориты, 
образующийся в условиях нарастающих температур при погружении 
пород в более глубокие зоны [59].

К о р р е н с и т ы  в у г л е н о с н ы х  ф о р м а ц и я х  с р е д н е а р к о -  
з о в о г о  и г р а у в а к к о в о г о  с о с т а в а. Смешанослойные минералы 
группы корренсита широко распространены в мощном разрезе нижнеме
ловых угленосных отложений Приверхоянского прогиба. Этот детально 
изученный объект, как и ранее описанные объекты, может быть исполь
зован как модель для рассмотрения образования корренситов данного 
генетического типа [8, 10].

В разрезах мощностью приблизительно 2500—3000 м наблюдается че
редование песчаных пачек с пакетами песчано-алевролитово-глинистых 
пород, к которым приурочены пласты углей. По составу обломочного ма
териала песчаники относятся к средним аркозам с обильными Са—Na- 
плагиоклазами ряда от альбита до андезина и высоким содержанием 
биотита, составляющим иногда до 25% от общего состава пород. Породы

27



обогащены нередко фемическими минералами (пироксенами, амфибола
ми), присутствующими в верхах разреза и исчезающими в результате 
внутрислойного растворения в зоне появления парагенеза корренситопо-- 
добных минералов и ломонтита.

Первое появление корренситоподобных минералов вместе с ломонти- 
том наблюдается на глубинах около 1500—2000 м. В породах вышележа
щей зоны развиты поликомпонентные ассоциации глинистых минералов, 
среди которых обычно доминируют смектиты. В парагенезе со смектита- 
ми в разрезах платформенного типа внешнего борта Приверхоянского 
прогиба и Вилюйской впадины встречаются иногда цеолиты группы 
гейландита и стильбита. Степень измененности пород четко коррелиру- 
ется с марками метаморфизма углей. В верхней зоне приверхоянских 
разрезов и на платформе присутствуют бурые угли, к породам с ломон- 
тит-корренситовой ассоциацией приурочены угли марок Г и ПЖ- Мощ
ность зоны с ломонтитом и корренситоподобными минералами дости
гает 2500 м. В нижележащих, более измененных породах триаса и пер
ми, идентичных меловым по составу обломочного материала, ломонтит 
исчезает, уступая место прениту и далее эпидоту, а корренситоподобные 
минералы сменяются хлоритом [8, 14]. Наиболее хорошо окристалли- 
зованы корренситоподобные минералы в цементе песчаников. Они за
полняют поры или образуют крустификационные каемки с тонкоиголь
чатым строением, облекающие обломочные зерна. Иногда наблюдается 
зональное заполнение поровых промежутков. В периферийной части 
пор минерал окрашен в интенсивно зеленый цвет; при переходе к цент
ральным участкам окраска бледнеет, а в центре пор нередко присутст
вует халцедон-гидрослюдистые агрегатные скопления или ломонтит. 
Обычны псевдоморфозы зеленоватых новообразованных минералов по 
биотиту. Микроскопически корренситоподобные минералы неотличимы 
от хлорита: показатель преломления пластинок, лежащих на базисе, 
составляет 1,618—1,620. Корренситоподобный минерал нижнемеловых 
пород Якутии был описан авторами под наименованием «сангарит» по 
месту его первоначальной находки в разрезе угленосной формации 
пос. Сангары на р. Лене [3].

Специфической особенностью сангаритов является высокая желе- 
зистость — Fe20 3 +  Fe0 =  22,7% (см. табл. 1, обр. 13). Высокое содер
жание Fe2+ определяется физико-химическими особенностями среды ми- 
нералообразования в породах угленосной формации. Обилие рассеян
ных органических остатков и углей создает восстановительную среду, 
обусловливающую высокую реакционную способность двухвалентного 
железа. Близкий по составу и структуре к сангариту 28 А минерал был 
встречен авторами в пермо-триасовых граувакковых породах Поляр
ного Приуралья также в ассоциации с ломонтитом [2, 9]. Отмечается, 
что образование сангаритов в обоих случаях было связано с трансфор
мационными преобразованиями обломочного биотита. Интересные дан
ные, иллюстрирующие этот процесс, были получены А. Менье и 
Д. Прустом [55] при петрографическом изучении пропилитизированных 
сиенитов. Оказалось, что биотиты непосредственно замещаются коррен- 
ситами, причем последние наследуют состав минерала-хозяина. Инте
ресно отметить, что в глинах поликомпонентного состава, образующих
ся за счет триоктаэдрических слюд в верхних частях разрезов, смекти
ты сохраняют черты четко выраженной унаследованной корренситовой 
структуры. Такие смектиты были обнаружены и описаны авторами в 
породах платформенных разрезов Вилюйской впадины и в пермо-триа
совых отложениях Печорского бассейна [2, 10].

Следует отметить, что в угленосных формациях, так же как и в эва- 
поритовых, постоянным спутником корренситов являются иллиты или 
гидрослюды [9].

К о р р е н с и т ы  з он  р е г и о н а л ь н о г о  к а т а г е н е з а  в у л : 
к а н о г е н н о - к л а с т о г е н н ы х  п о р о д  а к т и в н ы х  п о я с о в !  
В кайнотипных эвгеосинклинальных зонах, особенно в областях с корой 
переходного типа о; континентальной к океанической, широко развиты
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мезозойские и третичные комплексы вулканогенных граувакк, изобилую
щих обломками вулканических стекол, средними и основными плагио
клазами, нередко фемическими минералами. Эти комплексы включают 
вулканические породы от андезито-базальтов до риолитов. Для данных 
толщ очень хорошо установлена и детально изучена повсеместная зо
нальность цеолитовой фации регионального эпигенеза, начального ме
таморфизма. Как отмечалось ранее, выявленная впервые в мощном 10- 
километровом разрезе триасовых граувакк Новой Зеландии [35], она 
особенно детально исследована в неогеновых формациях Японии [43, 
44, 65]. Как правило, в разрезах выделяются четыре зоны, мощность и 
глубина залегания которых зависит от геотермического градиента дан
ного региона. Особенно подробно изучена зональность 5000-метрового 
разреза угленосных вулканогенно-осадочных отложений прибрежной 
зоны Японского моря в районе нефтяного месторождения Ниигата [43]. 
Прямые измерения температур в скважинах и сопоставления их с дан
ными по маркам метаморфизма углей позволили определить интервалы 
температур, харктерных для каждой зоны: 1) зона неизменного стекла 
и плагиоклазов в парагенезе с аутогенными кристобалитом и смекти- 
тами; глубина до 800 м, температура до 40° С; 2) зона клиноптилолита 
(гейландита), морденита, кристобалита, смектитов; глубина до 2400 м, 
температура 40—60° С; 3) зона анальцима, образующегося за счет кли
ноптилолита и морденита; в нижней части зоны появляются ломонтиты 
и смешанослойные смектит-хлоритовые минералы; . глубина 2900—* 
3500 м, температура 85—90° С; 4) зона массового развития ломонтита, 
корренсита, появление хлорита; глубина до 4500 м, температура 120— 
125° С. Схема описанной зональности проявляется очень четко в раз
личных районах развития формации зеленых туфов, а также в других 
неоген-палеогеновых и мезозойских формациях Японии. Ниже по раз
резу появляются альбит-пренит-пумпеллиитовая и эпидот-хлоритовая 
зоны зеленосланцевого метаморфизма.

Идентичная зональность закартирована в меловых и неоген-палео
геновых вулканогенно-граувакковых формациях в североамериканском 
обрамлении Тихоокеанского пояса [62, 63] и во многих других мощных 
разрезах вулканогенно-кластогенных комплексов различных регионов 
мира [14]. В случае присутствия углей в этих формациях появление 
ломонтитовой зоны четко коррелируется с показателем преломления 
витринита и выходом летучих [45, 46]. Ломонтитовая зона приурочена 
к интервалу между длиннопламенными и паровично-жирными углями 
(температура углефикации от 70 до 200°С). Следует подчеркнуть, что 
в большинстве упоминавшихся работ главное внимание концентрирова
лось на цеолитах, используемых как индекс-минералы зон региональ
ного эпигенеза. Корренситы и корренситоподобные минералы отмечают
ся только в единичных работах.

Механизм стадийных преобразований слоистых силикатов, начиная 
от триоктаэдрического ментмориллонита через корренситоподобные 
фазы до хлоритов, наиболее детально изучен О. В. Чудаевым [30] на 
примере мощного 5-километрового разреза вулканогенных граувакк 
верхнемелового флиша Камчатки. Выделены следующие зоны: 1) соб
ственно смектитов вместе со смешанослойными сапонит-хлоритовыми 
фазами, присутствующими как в цементе песчаников, так и в глинах 
верхней части разреза (до 500 м); 2) устойчивого распространения 
группы корренситоподобных минералов, глубиной до 4000 м; 3) хло
ритов, появляющаяся на глубинах более 4000 м. Корренситы относятся 
к Fe — Mg-группе, судя по химическому валовому составу фракции ме
нее 0,001 мм, где содержание (Ре20з + FeO) примерно вдвое превышает 
содержание MgO.

Автор упоминает о присутствии в верхах разреза гейландита, сме
няющегося при движении вниз ломонтитом. Таким образом, на данном 
примере хорошо проиллюстрированы механизм стадийного образования 
корренсита и его индикаторная роль в постдиагенетических преобразо
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ваниях свежих кластогенных пород «первого цикла» седиментогенеза„ 
которому не предшествовало заметное наземное выветривание.

Очевидно, в других районах широкого развития ломонтитовой зоны 
корренситоподобные минералы не отмечены только потому, что диаг
ностика их достаточно сложна. По оптическим свойствам корренсито- 
вые минералы практически трудно отличить от хлоритов и сапонитов, а 
расшифровка результатов рентгеновского анализа при отсутствии на 
дифрактограммах субпериода требует специального исследования [5]. 
Такое заключение недавно подтвердилось на примере изучения зональ
ности преобразований базальтоидов Исландии. В последние годы хо
рошо изученная зональность гидротермальной цеолитовой фации 1000- 
метровой толщи базальтоидов Восточной Исландии была «наращена» 
почти 2000-метровым комплексом вулканических пород, вскрытых сква
жиной IRDP в Рейдфьорде [54]. В суммированном 3-километрозом раз
резе последовательно вскрыты все зоны преобразований от смектит- 
гейландитовой вплоть до эпидот-хлорит-альбитовой. В устье скважины 
зафиксированы температуры около 100° С, на забое— около 300° С. Ло- 
монтитовая зона устойчиво появляется с глубины около 200 м от по
верхности и сменяется пренит-эпидотовой зоной на глубине около 
1200 м. В интервале глубин приблизительно 200—600 м постепенно ис
чезает смектит и устойчиво появляется хлорит, прослеживающийся до 
забоя скважины. О группе корренситоподобных минералов в этом де
тально изученном разрезе не упоминается, хотя можно уверенно пред
сказать, что эти минералы должны обязательно присутствовать в ин
тервале, соответствующем примерно ломонтитовой зоне.

Обращают внимание сходство индикаторных минералов и «парность» 
появления ломонтита и корренситоподобных минералов в разных гео
логических формациях, начиная от наиболее простых, однородных по 
составу осадочно-терригенных комплексов со свежим кластогенным ма
териалом, вулканогенно-осадочных граувакковых толщ и кончая соб
ственно вулканическими формациями с разным петрохимическим со
ставом пород. Несмотря на более сложные ассоциации цеолитов в вул
канических комплексах, зональность смены «ведущих» цеолитов и по
явление вместе с ломонтитом железисто-магнезиальных корренситов 
прослеживаются повсеместно. Это позволяет считать, что Fe — Mg-кор- 
ренситы являются индикаторными минералами, появляющимися в опре
деленном интервале температур на четких уровнях регионального эпи
генеза— начального метаморфизма [14]. Термодинамические условия 
их формирования в процессе превращения смектит^-группа корренси- 
та-^хлорит близко совпадают с уровнем формирования такого индекс- 
минерала, как ломонтит (а иногда анальцим), однако вопрос о границах 
распространения и устойчивости корренситов, конечно, еще предстоит 
исследовать. Корренситы вулканогенных комплексов относятся к Fe2+ — 
Mg — Fe3+-THny и отличаются различным соотношением этих элемен
тов, по-видимому, зависящим от состава породы-хозяина (см. табл. 1, 
обр. 13—19).

Как следует из приведенного материала, появление корренситопо
добных минералов в определенном интервале температур может наблю
даться на объектах с разной степенью сложности геологических усло
вий. В качестве наиболее простой модели может быть принят миогео- 
синклинальный угленосный комплекс нижнемеловых песчаников При- 
верхоянского прогиба, где зона парагенеза ломонтита с корренситопо- 
добными минералами протягивается на расстояние более 1000 км — 
от Хатангской впадины до Приалданья, а мощность комплекса превы
шает 2500 м. Однородный состав пород, относительно низкие значения 
геотермического градиента (<30° С/км), присутствие углей разных ма
рок выявляют очень простую картину индикаторов палеотемператур- 
ного режима: смектит-гейландита (иногда стильбита), ассоциирующих
ся с бурыми углями, и ломонтит-корренситоподобных минералов, ассо
циирующихся с углями марок Г и ПЖ [7, 8, 14]. Возможно, сходными 
моделями, хотя уже несколько усложненными проявлениями локальной
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гидротермальной деятельности, могут служить разрезы миоценовых 
граувакк Ильненского п-ова Камчатки [30], а также мощные граувак- 
ковые комплексы Тихоокеанского побережья Северной Америки [62, 
63]. Моделью сложной зональности вулканогенных формаций эвгеосин- 
клинальных областей являются неоген-палеогеновые и четвертичные 
вулканогенные формации Японии [42, 43, 47, 61, 65]. Выявление зональ
ности затрудняют разнообразие состава чередующихся вулканогенных 
пород от андезит-базальтов до риолитов, а также периодическое нало
женное действие гидротермальных растворов. Мощность зон существен
но сокращена вследствие более высоких значений геотермического гра
диента, превышающих 40° С/км [14]. Чем более молода и «жива» си
стема, тем труднее выявляется зональность. Она исчезает или стано
вится крайне сложной и затушеванной в пределах гидротермальных по
лей с высокими значениями теплового потока.

Mg — Fe-КОРРЕНСИТЫ ГИДРОТЕРМАЛЬНЫХ ПОЛЕЙ 
НА КОНТИНЕНТАХ И В ОКЕАНАХ

При значениях геотермального градиента, превышающего 100° С/км, 
зональность распределения цеолитов и других сопровождающих инди
каторных минералов полностью исчезает [42, 43]. Это явление наблю
дается во всех регионах современной активной вулканической и гидро
термальной деятельности и хорошо изучено на Камчатке, Курильских 
островах [18, 19, 21], в Японии [42] и Исландии [54, 66]. В верхней 
зоне, которая может протягиваться от поверхности до глубины более 
1 км, царит многообразие сочетаний различных типов цеолитов и дру
гих новообразованных минералов, включая такие высокотемпературные 
минералы, относящиеся к зеленосланцевой фации, как пренит и эпидот. 
Это разнообразие мало зависит от первичного состава пород: одинако
вые ассоциации развиваются как по основным, так и по кислым поро
дам. Их появление контролируется температурой, составом растворов, 
проницаемостью пород, близостью к центрам активной вулканической 
деятельности. В зависимости от этого может наблюдаться картирую
щаяся горизонтальная зональность [66].

Железисто-магнезиальные корренситы данного генетического типа 
близки к описанным выше корренситам зон регионального эпигенеза — 
начального метаморфизма. Они встречаются также в вулканогенных 
породах разного состава (от базальтов до дацитов) занимают те же 
структурные позиции в породах (от заполнения свободных пространств 
до частичного или полного замещения основной массы пород). Появ
ление их также связано с определенными интервалами температур, про
межуточных между формированием смектитов и хлоритов, т. е., как и 
во всех других случаях, описываемые минералы являются «соседями» 
смектитов, с одной стороны, и хлоритов — с другой.

Основным отличием обстановок является локальность развития ас
социаций слоистых силикатов и цеолитов, разнообразие их состава и 
смена одних ассоциаций другими на протяжении от десятков до единич
ных метров. Группа корренситовых минералов встречена в современных 
и древних областях наложенной гидротермальной деятельности как в 
наземных, так и в подводных обстановках. Эти минералы получены так
же при экспериментальных исследованиях взаимодействия горячей мор
ской воды и базальтов [60]. Остановимся кратко на нескольких при
мерах распространения корренситов данного генетического типа как на 
континентах, так и в океанах.

В древних гидротермальных полях корренситы описаны в силурий
ских андезито-базальтах Южного Урала [23] и в девонских мандель- 
штейновых базальтах Тимана. В последних миндалины с закалочной 
оторочкой заполнены крупночешуйчатым светло-зеленым интенсивно 
двупреломляющим корренситом. В центральной части крупных минда
лин иногда присутствует селадонит (см. табл. 1, обр. 21, а также устное 
сообщение И. М. Симановича).
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М. А. Ратееву и др. [23] удалось проследить всю гамму переходов 
от хлорита (А) с небольшим содержанием разбухающих слоев (В) 
(А :В = 90: 10) через ряд корренситов и корренситоподобных минералов 
(А : В от 70:30 до 40:60) до триоктаэдрического монтмориллонита в 
пачке миндалекаменных базальтов и базальтовых туфов мощностью при
близительно 10 м. Хлорит, минералы корренситовой группы и смектит за
полняют миндалины, в сильно измененных породах замещают основную 
массу, иногда заполняют трещины. Хлорит присутствует в базальтах, 
прилегающих к зоне разлома, где, по мнению М. А. Ратеева и др., рас
творы имели наиболее высокую температуру. По мере удаления от 
разлома количество разбухающих слоев увеличивалось вплоть до по
явления смектита; в миндалинах хлорит присутствует в парагенезе с 
альбитом, смектит — с цеолитами.

Очень выразительным примером корренситов этого типа являются 
«зеленые минералы» современного геотермального месторождения на
о-ве Кунашир (Курильские острова), описанные С. И. Набоко и др. 
[18, 19]. Авторами статьи также были изучены разрезы данного место
рождения. Рядом скважин пройдена толща вулканических пород плио- 
цен-миоценового возраста на глубину около 700 м. Толща состоит из 
трех пачек: верхней (туфы и лавы андезит-базальтового состава); сред
ней (спекшиеся пепловые туфы дацитов) и нижней (вновь превалируют 
породы андезит-базальтового состава). Состав гидротермальных мине
ралов крайне разнообразен и не подчинен ни первичному составу по
род, ни глубине залегания. Среди «зеленых» слоистых силикатов при
сутствуют смектит, корренситы, корренситоподобные минералы и хло
риты. «Зеленые» минералы развиваются по основной массе пород, иног
да нацело замещая стекловатую массу спекшихся пепловых туфов, об
разуются по включениям фьямме, в туфах замещают фрагменты пород 
различного состава. Ассоциация цеолитов разнообразна: присутствуют 
морденит, анальцим, гейландит, ломонтит и др. Встречаются также аду
ляр, пренит, эпидот, кварц, кальцит и др. Данный комплекс представ
ляет типичную «живую» гидротермальную систему с еще не установив
шимся режимом и отсутствием равновесных ассоциаций минералов. 
В распределении «зеленых» минералов в толще пемзовых дацитовых 
туфов на глубинах 300—500 м наблюдается как бы обратная зональ
ность распределения слоистых силикатов [18]. В кровле толщи присут
ствует хлорит, в средней части — корренситы, в наиболее глубокой час
ти разреза они сменяются смектитом. Объясняется это тем, что в кровле 
толщи пемзовых туфов, являющейся относительным водоупором между 
двумя водоносными андезит-базальтовыми горизонтами, зафиксирова
на максимально высокая (160° С) температура, связанная с гидротер
мальными растворами. При нисходящих движениях по слабопроницае
мой толще спекшихся дацитовых туфов растворы остывают и темпера
тура снижается.

Любопытно, что корренситы, обнаруженные в преобразованных океа
нических базальтах в обстановках повышенных значений теплового по
тока, характеризуются химическим составом, очень близким к назем
ным, гидротермально преобразованным базальтоидам (см. табл. 1, 
обр. 22, 23). Корренситы были найдены и изучены в скв. 456 и 456 А 
в центральной части Марианского желоба В. Д. Шутовым [32] и в 
скв. 471 в Калифорнийском заливе В. П. Золотаревым и В. И. Гречи
ным [67].

Скважины 456 и 456А вскрыли пачку базальтовых пиллоу-,лав мощ
ностью около 40 м, подстилающих толщу карбонатно-кремнистых осад
ков плейстоценового возраста. Интересно, что здесь наблюдается та же 
«обратная» последовательность расположения зон с корренситом и 
смектитом, которая отмечена в дацитовых туфах гидротермального поля 
на о-ве Кунашир. В верхней пачке базальтов распространены коррен
ситы в парагенезе с крупными вкрапленниками и тонкой россыпью 
сульфидов железа, кальцитом, альбитом и эпидотом; ниже следуют ве
зикулярные базальты с гидроокислами железа и марганца, сопровож-
32



дающиеся смектитами. Корренситы и смектиты окрашены в светло-зе
леный цвет, заполняют везикулы, замещают основную стекловатую 
массу, иногда плагиоклазы. Породы кажутся как бы пропитанными гли
нистой дисперсной массой, только в везикулах наблюдаются иногда че
шуйчато-агрегатные структуры слоистых силикатов [32]. Более высо
кие значения температур в верхней части базальтовой толщи, непосред
ственно под осадочным чехлом, объясняются теплоизолирующим эффек
том «одеяла» вышележащих слабопроницаемых карбонатно-кремнис
тых осадков. Локальность гидротермальных преобразований подчерки
вается тем, что в скв. 456 мощность корренситовой зоны с сульфидами 
достигает 20 м, а в скв. 456 А, расположенной всего на расстоянии около 
200 м, мощность этой зоны сокращается до 4—5 м. Это хорошо корре- 
лируется с значениями величин теплового потока: в скв. 456 он в 3 раза, 
выше, чем в скв. 456 А [32].

В скв. 471 корренситы обнаружены в одном из интервалов сильно 
измененных диабазов, чередующихся с тонкими прослоями осадков, за
легающих ниже осадочной плейстоцен-миоценовой толщи карбонатно
кремнистых пород [67]. Состав корренситов сходен с составом других 
корренситов гидротермально измененных базальтов как в наземных, так 
и в подводных условиях (см. табл. 1, обр. 24).

Мало отличается от описанных выше минералов корренсит, выде
ленный из сильно измененных глинизированных габброидов Восточной 
Камчатки (см. табл. 1, обр. 25), переданный авторам М. С. Мар
ковым.

Наконец, практически тот же состав имеют корренситоподобные ми
нералы, полученные в результате экспериментальных работ [60]. При 
температурах до 200° С образовывался триоктаэдрический Mg-смектит^ 
при температуре 300° С появились корренситы в ассоциации с ангидри
том (см. табл. 1, обр. 26).

Не вызывает сомнений, что корренситы гидротермально преобразо
ванных базальтов являются минералами очень стабильного химического 
состава (см. табл. 1, обр. 21—26). Температура их синтеза в этих обста
новках превышает 200° С, при более низких температурах формируются 
смектиты. Очевидно, корренситы гораздо шире распространены среди 
продуктов гидротермального изменения базальтоидов, чем это известно 
в настоящее время. Следует напомнить, что первая находка смешано- 
слойного упорядоченного хлорит-смектитового минерала, образующего 
розетковидные сростки, в везикулах базальтоидов Мозамбика была 
сделана Я. Ирли и И. Мильном [38] еще в 1954 г. Как уже отмечалось, 
оптически эти минералы трудноотличимы от хлоритов, за которые они 
обычно и принимаются.

Наконец, следует отметить еще два типа корренситоподобных мине
ралов глубокого гидротермального преобразования, доводящие крис
таллические породы практически до аргиллитоподобного состояния. 
Первый тип — это очень чистые светло-зеленые Mg-корренситы с га, 
равным 1,538—1,542, описанные М. И. Жеру [6] в скважинах, вскрыв
ших древний кристаллический фундамент Молдавии. В разрезе коррен
ситы и корренситоподобные минералы присутствуют не только в доми
нирующих глубокоизмененных ультрабазитах, но и в «аргиллизитах» — 
глиноподобных породах, образовавшихся по пегматоидным гранитам 
(см. табл. 1, обр. 27—29). По-видимому, концентрация магния в цир
кулирующих гидротермальных растворах была достаточно высока и 
стабильна, чтобы обеспечить глубокие преобразования и даже полную 
глинизацию не только ультрабазитов, но и соседних кислых пород.

Ко второму «контрастному» типу можно отнести своеобразные Fe3+- 
корренситы (см. табл. 1, обр. 30) с очень высоким содержанием окис- 
ного железа, встреченные в сильно измененных меловых порфиритах 
одного из Mn-рудных районов Аджаро-Триалетской зоны Бол. Кавказа 
[28]. Корренсит замещает интерстиционные пространства в породах, 
имеет буроватую окраску с га =  1,59.
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Анализ структурных формул (см. табл. 2) и данных табл. 1 позво
ляет показать, что по трем основным генетическим типам корренситов 
отвечают четко выделяющиеся три кристаллохимические группы, отли
чающиеся соотношением катионов (Fe3+ +  Fe2+) и Mg в октаэдрических 
сетках структуры корренситов.

К первой группе относятся наиболее высокомагнезиальные и мало
железистые корренситы терригенно-эвапоритовых и карбонатно-доло
митовых формаций.

Вторая группа корренситов отличается высокой железистостью и 
распространена в породах зоны глубинного преобразования мощных се
рий кластогенно-вулканогенных формаций (фиг. 2). Для этой группы 
установлен обычный парагенез с ломонтитами и довольно жесткие тем
пературные интервалы, фиксируемые по изменению марок углей.

Наконец, группа магнезиально-железистых корренситов приурочена 
к продуктам преобразования базальтоидов. Неожиданным оказалось, что 
состав корренситов не зависит от того, в наземных или подводных усло
виях происходило преобразование базальтов. Возможно, что это опре
деляется достаточно высокой температурой, при которой формируется 
эта группа корренситов, что подтверждено экспериментом [60].

Особое место занимают Fe-корренситы, описанные Н. Хамхадзе и др. 
[28], и Mg-корренситы, метасоматически замещающие ультрабазиты и 
кислые кристаллические породы фундамента [6]. Эти данные позволяют 
считать, что дальнейшее накопление фактического материала расширит 
перечень генетических типов корренситов и позволит установить более 
четкие кристаллохимические характеристики как этой группы слоистых 
силикатов, так и их парагенетических спутников.

Дать геокристаллохимическую классификацию корренситов пока 
нельзя, так как корренситам, так же как и многим другим слоистым си
ликатам, свойственно явление конвергенции кристаллохимических ха
рактеристик, о чем свидетельствуют очень близкие кристаллохимиче
ские формулы, полученные для корренситов совершенно разного гене
зиса. Примером в данном случае служат практически идентичные по 
составу корренситы эвапоритов и образующихся по ультрабазитам 
аргиллитизитов (см. табл. 1, 2). Специфика этих двух генетически раз
ных корренситов проявляется в том, что в собственно осадочных породах 
они встречаются в постоянном парагенезе с Fe-иллитами, тогда как а 
аргиллитизитах ультрабазитов слюды отсутствуют.

Несомненно, выявление парагенетических спутников корренситов- 
будет содержать важную информацию об их генезисе. Такую индика
торную значимость, помимо слюдистых минералов, несут цеолиты. Па
рагенез корренситов с ломонтитом обычен не только в мощных сериях 
вулканогенно-кластогенных пород, но и в базальтоидах континентов- 
Массовое распространение ломонтита определяется как легкостью вы
свобождения кальция при изменениях основных плагиоклазов и вулка
нических стекол [40], так и составом погребенных метеорных вод, в 
которых на континентах Са является обычно наиболее активным катио
ном [1, 29].

В сериях кислых пород риолит-дацитового состава корренсит может 
появляться и вместе с анальцимом, что диктуется, очевидно, большей 
концентрацией и активностью Na [2, 19, 43].

В аридных обстановках с повышенной минерализацией как седимен- 
тационных, так и захороненных вод наиболее постоянным «парным» ми
нералом корренситов в кластогенных толщах является анальцим, обра
зующийся за счет как кислого, так и основного вулкано-кластогенного 
материала [2, 12, 25].

При подводных преобразованиях базальтов ломонтит практически 
не встречается. В этих условиях в районах повышенных значений теп
лового потока (Марианский желоб, Калифорнийский залив) «парными» 
минералами корренситов являются анальцим или даже альбит [32, 67]..
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Таблица 2

Кристаллохимические формулы корренситов

Номера образцов
ддгионныи состав слоев 

и межслоев
2 7 7a 8 9 10 ll 12 14 16 17 21 22 23 24 25 26 27 28 29 30

К атионы  бруситово- А1 0,91 1 ,1 0 0 ,9 4 0 ,84 1 ,7 6 1,83 1 ,00 1,24 0 ,7 3 0 ,4 3 1,02 1,17 1,53 1 ,0 9 0,11 0 ,0 9 1,98 0,87 1,08 1,11 0 ,63
го  слоя Fe»+ _ 0 ,9 5 0,31 0,31 0 ,0 4 0 ,0 9 — 0 ,1 2 1 ,57 1 ,50 1 ,08 — — 0 ,8 6 1 ,60 2 ,1 0 0 ,2 4 — 0 ,24 — 0,22

Mg 2 ,0 9 0 ,3 5 1 ,75 1 ,75 0 ,5 3 0 ,65 2 ,0 0 1 ,16 — 0 ,6 8 0 ,3 6 1 ,83 1,04 0 ,4 7 0 ,84 0 ,2 5 — 2 ,13 1,41 1,57 2 ,15

тет р аэ д  Si 3 ,09 3 ,14 2 ,75 2 ,8 5 3 ,5 4 2 ,9 4 2 ,9 9 3 ,54 3,02 2 ,87 3,01 2 ,8 3 3 ,3 3 3 ,20 3 ,22 2 ,8 6 2 ,3 2 3 ,09 3,16 3,54 3 ,16
рический А1 0,91 0 ,8 6 1,25 1,15 0 ,4 6 1 ,06 1,01 0 ,4 6 0 ,9 8 1 ,13 0 ,9 9 1 ,17 0 ,6 7 0 ,8 0 0 ,7 8 1,14 0 ,6 8 0,91 0 ,84 0 ,46 0 ,84

УОТНПНЫ A l,F e 8+ 0 ,0 8 _ 0 ,1 7 _
>

0 ,0 41\а 1 пипы 
9 * i СЛОЯ о к т а э д  F e a+ 1 ,0 3 _ 0 ,0 7 0 ,0 7 0 ,0 2 0 ,20 0 ,0 9 0 ,84 2 ,57 2 ,2 5 1,65 2 ,25 1 ,9 3 1 ,35 0 ,3 9 1,01 1 ,2 6 0 ,6 4 0 ,44 1,01 0 ,29• 1 W1V/1

рический Mg 4 ,9 7 6 ,0 5 ,9 3 5 ,9 3 5 ,9 8 5 ,90 5,91 5 ,16 3 ,25 3 ,7 0 4 ,28 3 ,75 3 ,8 7 4 ,62 5,61 4 ,9 4 4 ,7 0 3 ,5 6 5 ,54 4 ,9 9 5,71
Mn 0 ,1 0 0 ,0 5 0 ,07 0 ,0 3 0 ,0 3 0 ,05 — 0 ,02 — —

т е т р а э д  Si 3 ,35 3 ,14 2 ,7 6 2 ,4 8 3 ,5 6 2 ,95 2 ,9 6 3 ,2 6 3,01 2 ,87 3 ,02 3 ,50 3 ,32 3 ,19 3,21 2 ,7 2 3 ,32 3 ,53 3 ,1 6 3 ,56 2 ,54
рический A1 0 ,6 5 0 ,86 1 ,24 1 ,52 0 ,44 1 ,05 1,04 0 ,7 4 0 ,9 9 1 ,13 0 ,98 0 ,5 0 0 ,6 8 0,81 0 ,7 9 1 ,28 0 ,6 8 0,47 0 ,84 0 ,44 1 ,46

К атионы  м еж слоев Na 0,41 0 ,0 3 0 ,0 3 0 ,0 8 0 ,2 5 0 ,0 4 0 ,0 8 0 ,1 6 0 ,46 0 ,47 0,01 0 ,1 9 0 ,15 0 ,1 6 0 ,47 _ _ 0 ,26 0 ,24 _
К _ _ 0 ,07 0 ,0 7 — — 0 ,0 4 — 0 ,03 0 ,24 0,31 0 ,0 3 0,01 0 ,1 0 0 ,05 0 ,27 0 ,0 2 0 ,0 3 0 ,02 — —
Ca _ _ 0 ,3 6 0,71 — 0 ,1 3 0 ,0 6 0 ,33 — — — 0 ,2 0 0 ,17 0 ,22 0 ,24 0 ,2 7 0 ,03 0 ,07 0 ,25 — —
Mg 0 ,12 0 ,4 3 0,21 — 0 ,1 8 0 ,2 7 0 ,42 — 0 ,4 0 0,21 0 ,1 0 0 ,0 3 0 ,07 0 ,06 0 ,0 5 — 0 ,3 0 0 ,15 0 ,03 0 ,1 0 0 ,7 3
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Фиг. 2. Положение Fe—Mg-корренситов в цеолитовой фации регионального эпигенеза- 
метаморфизма в разных геологических обстановках 

I — океаническая кора (базальты Марианского желоба и Калифорнийского залива; вы
сокие значения геотермического градиента G); 2 — гидротермальные поля современных 
вулканических областей (Камчатка, G>100° С/км); 3 — кора переходного типа; вулка
ногенно-осадочные комплексы островных дуг (Япония, Камчатка; G 40—50° С/км) ; 
4—5 — кора континентального типа; мощные терригенные и вулканогенно-терригенные 
MZ—PZ-комплексы (4 — Новая Зеландия, Австралия; 5 — Западное Приверхоянье;

G<30° С/км)

Таким образом, парагенезы корренситов с ломонтитом или аналь- 
цимом существенно зависят от интерстиционных растворов, в которых 
наибольшую активность проявляет в одних случаях Са, в других — Na. 
Активность того или другого катиона зависит от ряда факторов, и 
прежде всего от состава первичного строительного материала и фа
циально-климатических особенностей, определяющих состав водных 
растворов бассейнов осадконакопления и породообразования.

Следует отметить, что в данной работе мы не коснулись процессов 
выветривания, при которых биотиты и хлориты очень часто дают «рег
рессивные» ряды вермикулитизации и смектитизации с упорядоченны
ми смешанослойными структурами типа биотит-вермикулит, хлорит- 
вермикулит и др. Эти образования хорошо известны как продукты вы
ветривания и почвообразования, но требуют специального рассмот
рения.
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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
№ 5, 1985

УДК 553.31 : 551.243.1 (267.5)

ОСОБЕННОСТИ ГИДРОТЕРМАЛЬНО-ОСАДОЧНОГО 
РУДОГЕНЕЗА В РИФТОВОИ ЗОНЕ КРАСНОГО МОРЯ

Б У Т У З О В А  Г. Ю.

В статье рассмотрены конкретные геологические, геоморфологические и 
физико-химические условия формирования металлоносных осадков в 14 
впадинах рифтовой зоны Красного моря. Показано, что все их многообра
зие определяется сочетанием ряда эндогенных и экзогенных факторов, 
таких, как состав и температура гидротерм, интенсивность рудного про
цесса, места разгрузки термальных растворов, геоморфологические осо
бенности дна и физико-химические условия среды осадкообразования.

Начиная с середины 60-х годов, в пределах рифтовой зоны Красного 
моря были обнаружены металлоносные осадки, приуроченные, как пра
вило, к относительно глубоководным впадинам морского дна.

Всего было открыто 14 таких впадин, расположенных вдоль осевого 
трога рифтовой долины от 19,5 до 25° с. ш. [4].

Необходимо отметить, что как сами осадки, так и условия их фор
мирования в различных точках Красного моря изучены крайне нерав
номерно. Большая часть публикаций посвящена различным аспектам 
осадко- и рудообразования во впадине Атлантис-Н; менее детально изу
чены отложения впадин Дискавери [1], Суакин [12] и Нереус [13]. 
Остальные рудопроявления в Красном море охарактеризованы лишь в 
самых общих чертах, в единичных работах приводятся некоторые све
дения о составе осадков [14], либо о размерах, морфологии и составе 
вод, заполняющих депрессии [10]. Результаты проведенного нами ис
следования вещественного состава металлоносных отложений из 13 впа
дин опубликованы в работе [4], при этом было показано большое раз
нообразие осадков как по степени рудоносности и характеру локализа
ции рудного вещества, так и по минеральному и химическому его со
ставу.

В данной статье сделана попытка проанализировать и обобщить со
вокупность конкретных геологических и физико-химических факторов, 
определяющих специфику состава металлоносных осадков и строения 
рудных тел в каждой отдельной впадине. Выявление этих особенностей 
является необходимым условием для познания генезиса гидротермаль
но-осадочных рудных накоплений в рифтовой зоне Красного моря, а 
также может послужить основой для сравнительного анализа условий 
образования различных рудопроявлений на дне Мирового океана и обо
снованного выявления их древних аналогов.

Впадины с металлоносными осадками занимают, как правило, наи
более глубокие части осевой зоны красноморского рифта, их положение, 
а также морфологические черты в значительной степени связаны с тек
тоническими структурами. Северо-западное простирание оси рифта 
определяет ту же ориентировку большинства впадин и прежде всего 
наиболее крупных по размерам, таких, как Атлантис-П, Нереус и Суа
кин. Большая часть впадин заполнена термальными рассолами, широ
ко варьирующими по мощности, объему, температуре, солености, вре
мени образования и основному химическому составу. В отдельных деп
рессиях рассолы отсутствуют и осадки контактируют с нормальной мор
ской водой. Общие сведения о впадинах, заполняющих их рассолах и 
распределении в осадках главных рудных элементов Fe и Мп приведе
ны в табл. 1.
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Таблица 1
О

Характеристика впадин, заполняющих их рассолов и содержание в осадках Fe и Мп [4,10,11,14,19]

Впадина
Максимальная 

глубина, м Площадь, км 2

Рассолы Содержание в осадках, %

мощность, м
площадь по
верхности, 

км*
т° с С1, 1вО, °/оо D, °/оо

средневзвешенное максимальное

Fe Мп Fe Мп

Суакин
западный бассейн 2850 74 2,5 23,9 84,68 +3,35 +33,6 6,2 2,02 13,7 5,1

290
восточный бассейн 2830 54 10 24,6 84,81 +3,35 +33,6 10,4 1,3 25,2 5,08

Судан 2800 нет данных 286 5 36,2 125 +2,57 +16,2 5,7 0,39 9,3 2,1

Эрба 2395 » 19 7 27,9 86,5 +2,09 +14,9 13,4 0,47 50,0 4,0

Шагара 2496 » 8 1 нет данных ИЗ 7,8 2,8 49,0 39,0

Альбатрос 2133 » 72 1,5 24,4 143,3 +1,10 + 7 ,2 15,3 0,34 58,0 0,77

Дискавери 2224 12 209 11,5 44,8 155,5 +1,13 + 7 ,3 13,8 2,9 59,3 34,0

Атлантис-Н 2170 70 170 55 65 156 +1,19 + 7 ,3 35,2 1,17 61,0 38,5

Вальдивия 1673 нет данных 123 4 29,5 144,7 +1,83 +11,5 4,9 0,3 15,9 0,54

Тетис 1970 144 22,6 22,9 30,8 16,0 60,0 30,5

Нереус
северо-западный бассейн 2432 И 1 5,83 1,53

480 30,2 129,5 +2,86 +18,9 54,6 21,8
юго-восточный бассейн 2458 39 3 7,2 1,7

Вема 1611 140 22,7 7,0 0,2 75,0 1,17

Гипсум 1196 нет данных 23,7 33,3 0,2 48,0 0,5

Кебрит 1573 12 92 2,5 23,3 153,3 + 1 ,0 +10,3 3,5 0,12 7,89 нет данных

Океанограф 1528 15 80 160 1,68 0,20
Нормальные морская вода и 2850 — 21,8 22,5 +1,89 +11,5 3,9 0,54

осадки



Фиг. 1. Батиметрическая схема впадины Суакин [10] 
t — площадь распространения рассолов; 2 — станция и ее номер

Самая южная в п а д и н а  Су а к и н ,  площадью около 290 км2, раз
делена на два изолированных бассейна, которые заполнены рассолами 
близкого, но не идентичного химического состава. Батиметрическая 
схема центральной части впадины с рассольными депрессиями, по 
Г. Бекеру и М. Шеллу [10], и местоположение изученных нами колонок 
приведены на фиг. 1. Как было показано в работе [4], характерной осо
бенностью осадков этой впадины является в целом небольшая, но прак
тически повсеместно присутствующая и неравномерно распределенная 
в массе нормально-осадочного материала примесь рудного вещества, 
представленного в основном рентгеноаморфными гидроокислами Fe и 
Мп в разных незакономерных соотношениях. Содержания Fe, по нашим 
и литературным [12] данным, колеблются от фоновых (3,9%) до 25%, 
Мп — от фоновых (0,5%) до 8%. Осадки впадины Суакин по сравнению 
с фоновыми обогащены цинком (до 0,3%) и медью (до 0,01%).

В работе [3] на примере впадины Атлантис-П было показано, что 
состав металлоносных осадков в значительной степени контролируется 
совокупностью геохимических процессов, протекающих в толще рассо
лов, самым тесным образом зависит от их физических и химических па
раметров. Рассолы суакинской депрессии отличаются от рассолов впа
дины Атлантис-Н прежде всего значительно меньшей температурой и 
соленостью, большей концентрацией ионов S 0 42“ и Mg2+, значительно 
более низкими концентрациями рудных компонентов, а также присут
ствием небольших количеств кислорода (табл. 2). Наличие в рассолах 
свободного кислорода свидетельствует о возможности окисления посту
пающих с гидротермами не только ионов Fe2+, но и двухвалентного Мп, 
что и отражается на составе металлоносных отложений, где наряду с 
гидроокислами Fe постоянно присутствуют окисные формы Мп. Анализ 
приведенных в табл. 2 данных показывает, что концентрация Fe в рас
солах весьма незначительно отличается от содержания элемента в мор
ской воде, что свидетельствует о практически полном извлечении его 
из рассолов и выпадении в осадок главным образом в виде аморфных 
гидроокислов и кремнево-железистого геля.

В отличие от железа концентрация марганца в рассолах на четыре 
порядка выше, чем в морской воде, в твердую фазу переходит лишь ма
лая часть элемента, основная масса которого остается в растворе.

Распределение в рассолах малых рудных элементов (Си, Zn, Pb) 
подчиняется тем же закономерностям, что и во впадине Атлантис-Н, 
отражая единый механизм их миграции и осаждения [3]. Медь из рас
солов впадины Суакин практически полностью переходит в твердую
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Таблица 2
Химический состав рассолов впадин Суакин, Атлантис-Н и нормальной морской воды

Красного моря, г/кг

Компонент

Рассолы впадин

Нормальная вода 
Красного моря [6]

Суакин [12]

Атлантис-Н [2 , 6]
западный бассейн восточный бассейн

С1 84,68 84,81 156,03 21,13
Вг 0,094 0,132 0,128 0,074
S04 3,18 3,18 0,84 2,96
Na 50,59 50,59 92,60 11,75
К 1,13 1,13 1,87 0,42
Са 2,08 2,19 5,15 0,45
Mg 1,44 1,42 0,764 1,41
Fe 5-10-5 4-10-5 8 ,М О "2 2-10-5
Мп 2,9-10-2 1,8-10-2 8,2-10-2 4,2.10-*
Zn 5-10-6 4-10“5 5,4-10-3 5•10~*
Си 5-10- * 7 -10-е 2,6-10"4 5,5-10-*
РЬ 2-10"6 1 -10“б 6 ,3 -10"4 3-10-*
О,* 0,05 —0,08 Нет 1 ,73 -2 ,06

* Содержание Ot  приведено в м л/л .

фазу, вероятнее всего, в основном в виде сульфидов, ее концентрация 
в рассолах не отличается от содержания в морской воде, а отдельные 
горизонты осадков в 1,5—2 раза обогащены этим элементом по сравне
нию с фоновым содержанием. Концентрация Zn в рассолах на порядок 
выше, чем в морской воде, а РЬ практически целиком остается в рас
творенном состоянии, обогащая рассолы на три порядка (см. табл. 2). 
В осадках же концентрация Zn в 5—10 раз выше фоновых, а для РЬ 
характерны одинаковые содержания как в металлоносных, так и в нор
мальных биогенно-терригенных илах.

Таким образом, гидротермальная деятельность в пределах впадины 
Суакин в целом характеризуется сравнительно малой интенсивностью, 
что прежде всего отражается на составе металлоносных осадков, в ос
новной массе состоящих из биогенно-терригенных нормально-осадочных 
компонентов, а также на невысокой температуре рассолов и сравнитель
но низких концентрациях в них эндогенных рудных компонентов. Не
большая, но повсеместно присутствующая примесь рудного вещества в 
массе обычных осадков — признак непрерывности действия гидротер
мального источника, а колебания в составе и количестве рудной состав
ляющей отражают изменение во времени его интенсивности.

В п а д и н а  С у д а н  заполнена максимальной по мощности (286 м) 
толщей рассолов с относительно небольшой (5 км2) площадью поверх
ности, что свидетельствует о значительной крутизне склонов впадины.

Рудное вещество в изученном нами разрезе представлено преимуще
ственно небольшим количеством минералов железа (гндроокислами, 
реже силикатами и сульфидами), которое довольно равномерно рас
пределено в массе биогенно-терригенного осадочного материала [4]. 
Концентрация Fe колеблется от 4,1 до 9,3%, а Мп, как правило, харак
теризуется фоновыми (или ниже фоновых) содержаниями. В разрезе 
выделяется лишь один маломощный горизонт с содержанием Мп 2,1%, 
где обнаружены кристаллы аутигенного манганосидерита.

В литературе отсутствуют данные по химическому составу рассолов 
впадины Судан. Тем не менее можно предположить, что при столь боль
шой мощности и высокой степени минерализации рассолов осаждение 
рудных компонентов происходило в бескислородной среде, чем и объяс
няется полное отсутствие в разрезе минеральных форм четырехвалент
ного марганца и в целом низкое содержание элемента в осадках. По 
данным Р. Бигнелла и др. [14], металлоносные осадки, содержащие до 
3% Мп, развиты в краевых, прибортовых участках впадины Судан за
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пределами рассолов в условиях контакта осадков с кислородсодержа
щей морской водой.

В центральной части красноморского рифта, в наиболее тектонически 
активной его части, расположена группа рассолоносных впадин, таких, 
как Атлантис-Н, Альбатрос, Дискавери, Шагара и Эрба. Эта часть осе
вого трога характеризуется максимальными величинами теплового по
тока и наибольшими скоростями спрединга [20].

Во в п а д и н е  Э р б а  толща рассолов имеет мощность 19 м при 
площади ~ 7  км2. Характерной особенностью изученной нами осадочной 
толщи является неравномерное 
чередование биогенно-терриген- 
ных отложений либо с минималь
ной примесью гидротермального 
материала, либо без него, и соб
ственно рудных горизонтов, мощ
ностью от нескольких сантимет
ров до 0,5 м [4] с содержанием 
железа до 50%. Марганец по все
му разрезу, как правило, нахо
дится на уровне фоновых концен
траций и лишь в одном маломощ
ном прослое составляет 4%.

Строение разреза осадочной 
толщи во впадине Эрба отража
ет сложную историю гидротер
мальной деятельности в ее преде
лах. Намечается по крайней мере 
четыре этапа резкой активизации 
гидротермального процесса, что 
реализуется в накоплении про
слоев, состоящих в основной мас
се из рудного вещества, минера
логически представленного крем
нево-железистым гелем, гётитом, 
магнетитом, сульфидами сложно
го состава. Осадки, содержащие 
сульфиды, характеризуются повышенными (относительно фона) концен
трациями, %: Zn до 0,4, Си до 0,4 и РЬ до 0,01.

Отсутствие данных как по морфологии впадины Эрба, так и по со
ставу заполняющих ее рассолов не позволяет достаточно надежно уста
новить условия формирования развитых там осадков, и в частности 
причины низких содержаний в них марганца. Можно лишь предполо
жить, что отсутствие Мп в составе рудного вещества связано либо с на
личием в депрессии бескислородных рассолов в периоды активизации 
гидротермальной деятельности, либо с миграцией растворенного Мп за 
пределы впадины в условиях относительно небольшого углубления ее 
дна.

В п а д и н а  Ш а г а р а  в настоящее время лишь в небольшой самой 
глубокой своей части имеет рассольную линзу мощностью 8 м и пло
щадью около 1 км2 (фиг. 2, А ). Изученная нами колонка расположена 
за пределами рассолов. В настоящее время во впадине накапливаются 
осадки, состоящие в основном из нормального биогенно-терригенного 
материала с небольшой примесью гидротермального вещества, пред
ставленного гидроокисными формами Мп [4].

В интервале 78—132 см резко выделяется рудный горизонт, состоя
щий преимущественно из рентгеноаморфных гидроокислов Мп с содер
жанием элемента 36—39%• Ниже по разрезу в массе нормальных крас
номорских илов выделяются два маломощных железорудных прослоя 
с содержанием Fe до 45—49%. Строение осадочной толщи изученной 
колонки свидетельствует о существовании по крайней мере трех этапов 
активизации деятельности гидротермального источника. Состав первых

1 . —  I

'Фиг. 2. Батиметрическая схема впадин Ша
гара (Л) и Альбатрос (Б) [10]. Условные 

обозначения см. на фиг. 1
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двух железорудных горизонтов, в которых гидроокисные формы Мп 
полностью отсутствуют, позволяет предположить наличие рассольной 
толщи в период формирования рудных отложений, а их незначительная 
мощность — кратковременность деятельности гидротермального источ
ника.

Образование рудного прослоя, состоящего из гидроокисных форм 
Мп, может происходить лишь в кислородсодержащей среде при отсут
ствии рассолов, что может быть связано с резким снижением интенсив
ности гидротермальной деятельности, либо ее полным прекращением, и 
как следствие исчезновением линзы рассолов, окислением накопившего
ся в них Мп(П) и выпадением в осадок минеральных форм Mn(IV).

Альтернативной возможностью образования марганцеворудных осад
ков во впадине Шагара является поступление растворов, обогащенных 
марганцем, из расположенной севернее впадины Альбатрос в периоды 
возрастания там гидротермальной активности и повышения уровня рас
сольной толщи. Батиметрическое положение обеих впадин допускает 
реальность подобного процесса. Дно впадины Шагара расположено бо
лее чем на 350 м ниже дна впадины Альбатрос, а разделяющая их пере
мычка находится практически на уровне современного зеркала рассола 
во впадине Альбатрос (см. фиг. 2). Крайне низкие содержания в руд
ных осадках полиметаллических сульфидов и обычно фоновые концен
трации в них Zn, Си, РЬ являются свидетельством относительно низких 
температур гидротермальных растворов и в целом малой интенсивности 
рудного процесса в пределах впадины Шагара.

В небольшой по размерам в п а д и н е  А л ь б а т р о с  (см. фиг. 2, Б) 
толща рассолов имеет мощность 72 м при площади поверхности линзьц 
равной 1,5 км2. Изученная нами колонка (ст. 402) расположена в пре
делах распространения рассолов, что и определяет химические особен
ности рудного вещества, а именно полное отсутствие в его составе гид
ротермального Мп. В ходе накопления осадочной толщи во впадине, 
видимой мощностью около 5 м, зафиксировано по крайней мере два 
периода резкой активизации гидротермального процесса с образовани
ем железорудных прослоев, мощностью до 0,5 м, состоящих из аморф
ных гидроокислов Fe, местами со значительной примесью гётита, маг
нетита, гематита; в отдельных горизонтах присутствуют сульфиды, пре
имущественно рентгеноаморфные, и также пирит, реже сфалерит и 
сульфиды меди. Эти прослои характеризуются относительно повышен
ными содержаниями Zn (до 0,23%) и Си (до 0,22%). Концентрация Fe 
в рудных прослоях достигает 50—58%.

Отсутствие данных по физическим и химическим параметрам рассо
лов впадины Альбатрос затрудняет расшифровку механизма образова
ния и выпадения главных минеральных фаз. Однако полное отсутствие 
в осадках гидроокисных форм гидротермального Мп позволяет рас
сматривать эту впадину как рассолоносную на протяжении всей исто
рии формирования осадочной толщи, а присутствие редких прослоев, 
содержащих сульфиды, свидетельствует о периодическом изменении 
температурного режима и интенсивности гидротермального процесса.

Условия образования металлоносных осадков во в п а д и н е  Ди с к а -  
в е р и  могут быть рассмотрены более детально, поскольку именно эта 
впадина (ее осадки, морфология, химизм рассолов) изучена относи
тельно подробно.

Впадина Дискавери—одна из немногих впадин, структура и мор
фология которой не совпадают с основным тектоническим планом крас
номорского рифта. Морфологически она отличается округлыми очерта
ниями и сравнительно крутыми наклонами бортов, в западной и юго- 
западной частях достигающими 40°. Размер впадины около 12 км2, мак
симальная глубина 2224 м, что на 54 м больше максимальной глубины 
впадины Атлантис-Н (фиг. 3, Б ).

Впадина Дискавери заполнена мощной толщей рассолов со сравни
тельно небольшой площадью их поверхности, что связано с особенно
стями ее морфометрии. Состав ее рассолов по сравнению с рассолами,
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Фиг. 3. Батиметрическая схема впадин Атлантис-П 
(А) и Дискавери (Б) [10]. Условные обозначения 

см. на фиг. 1

впадины Атлантис-П и нормальной водой Красного моря приведен в 
табл. 3. Эти данные свидетельствуют о сходстве основного солевого 
состава водной массы в обеих впадинах. Более того, практически иден
тичны также изотопный состав кислорода, водорода и сульфатной серы. 
Важно также и то обстоятельство, что во впадине Дискавери в отличие 
от впадины Атлантис-П температура рассолов во времени не повыша
ется, а остается постоянной [2], наблюдается также отрицательный тем
пературный градиент на глубине 20—40 м [9].

Совокупность приведенных выше фактов, а именно морфометриче
ские особенности впадины Дискавери, отражающие ее структурную, 
тектоническую позицию, близость состава рассолов с рассолами впади
ны Атлантис-П, изотопные данные и температурный режим убедитель
но свидетельствуют об отсутствии в районе впадины Дискавери собст
венного гидротермального источника. Существующая в ней рассольная 
толща, по всей видимости, образовалась в результате переливания тер
мальных минерализованных вод из впадины Атлантис-П в периоды мак
симальной интенсивности их поступления и экстремально высокого 
уровня, превышающего высоту разделяющего впадины морфологическо
го порога.

Состав металлоносных осадков впадины Дискавери подтверждает 
предположение об отсутствии в ее пределах источника гидротерм. Осад
ки характеризуются крайне изменчивым составом как по разрезу, так 
и в одновозрастных горизонтах на весьма ограниченных площадях [4]. 
В отдельных разрезах, расположенных преимущественно в самых глу-
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Таблица 3
Химический состав рассолов впадин Дискавери, Атлантис-Н и нормальной морской воды

Красного моря [6, 7, 9, 16, 19]

Компонент

Рассолы впадин
Нормальная вода Красного 

моря
Дискавери Атлантис-П

С1 155,3 156,03 21,13
Вг 0,12 0,13 0,074
S04 0,70 0,84 2,96
НС03 0,03 0,14 0,125
Na 93,05 92,6 11.75
К 2,14 1,87 0,42
Са 5,12 5,15 0,45
Mg 0,81 0,77 1,41
Sr 4 ,6 -l0 -2 4 ,8 -l0 -2 9-10-3
Si з - i o - 3 2 ,7 -l0 -2 2,4-10"3
Fe 8-10-5 9-10"2 2-10-5
Мп 5,5-Ю-2 9-10-2 4,2-10"в
Zn 8-10-4 7-10 '3 5-10“в
Си 1-10-4 2-10-4 5 ,5 -10_в
Pb 2-10-4 б-Ю”4 3-10“8
0 2 Нет Нет 1.73—2,06
6345(сульфат) 19,0 +20,5 +18,2 +21,8 +20,3
6l80 1,13 1,19 1,89
6D 7,3 7,3 11,5
87Sr/86Sr 0,708 0,708 0,7097

Примечание. Содержание О* приведено в мл/л, 6 34S, и б D  — в ° /00, остальных компонентов—в г /к г .

боких (центральных) частях депрессии (ст. 1995, 398), выделяются пач
ки с содержанием Мп до 25—30%, присутствующего в основном в виде 
гидроокисных форм (см. фиг. 3, Б ). Изученные нами осадки (ст. 1996), 
развитые на склоне впадины, практически не содержат гидроокисных 
форм Мп, а отдельные горизонты разреза резко (до 55—60%) обога
щены железом, входящим в состав рентгеноаморфных гидроокислов, 
гётита, магнетита, в меньшей степени сидерита и гематита.

Механизм образования металлоносных осадков в условиях впадины 
Дискавери можно представить следующим образом. До поступления в 
депрессию рассолов на ее дне происходило накопление обычного для 
Красного моря биогенно-терригенного материала. В периоды активиза
ции гидротермальной деятельности во впадине Атлантис-Н, соответ
ствующие, по-видимому, времени образования осадков сульфидных зон, 
вследствие повышения уровня рассолов происходило их переливание 
через невысокую седловину в глубокую, воронкообразную впадину Дис
кавери. Смешение минерализованных рассолов, обогащенных ионами 
Fe2+ и Мп2+, с кислородсодержащей морской водой приводило к окис
лению восстановленных форм элементов, выпадению их в осадок глав
ным образом в виде гидроокислов и образованию рудных горизонтов. 
При этом прежде всего окислялось железо, основная часть которого 
была удалена из рассола и переведена в твердую фазу осадков. Об этом 
свидетельствуют данные по содержанию элемента в водной массе обеих 
впадин (см. табл. 3). Так, концентрация железа в рассолах впадины 
Дискавери на три порядка ниже, чем во впадине Атлантис-П, и близка 
к его концентрации в нормальной морской воде. В отличие от железа 
доля марганца, извлеченного из раствора и переведенного в твердую 
фазу осадков, весьма незначительна. Его концентрация в рассолах впа
дины Дискавери менее чем в 2 раза ниже, чем во впадине Атлантис-Н, 
и на четыре порядка превышает концентрацию в морской воде (см. 
табл. 3). Большая часть марганца, поступившего во впадину Дискавери 
в составе рассолов из впадины Атлантис-П, осталась в растворенной, 
восстановленной форме, поскольку кислород морской воды был в основ
ном израсходован на окисление железа. Более того, в ходе окислитель
но-восстановительного взаимодействия свежеосажденных гидроокисных
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форм марганца с ионами двухвалентного железа в толще рассолов мар
ганец мог вновь восстанавливаться и переходить в раствор, а железо, 
окисляясь, выпадало в осадок. Этот процесс приводил к дополнитель
ному извлечению железа из рассолов и препятствовал образованию 
твердофазных соединений марганца. Выпадение в осадок гидроокислов 
марганца могло происходить лишь при наличии больших количеств кис
лорода, достаточных для окисления как железа, так и марганца. Такие 
условия обеспечиваются в прибортовых частях впадины, где поверх
ность осадка сближена с кислородсодержащей морской водой, а также 
за пределами рассольной толщи на седловине, разделяющей впадины 
Атлантис-Н и Дискавери. Образование марганцеворудных прослоев в 
центральных (наиболее глубоких) частях впадины, вероятнее всего, 
произошло в результате оползания осадков с крутых склонов депрес
сии. Подобный путь формирования богатых марганцем прослоев под
тверждается как консистенцией такого рода отложений (это обычно 
мягкие, сильно обводненные, «маслянистые» илы), так и текстурными 
особенностями осадочной толщи в центральных частях впадины Диска
вери, для которой характерны многочисленные признаки смятия, пере
мешивания и нарушения слоистости осадков.

Весьма информативны для понимания генезиса осадков данные о 
характере сульфидной минерализации и изотопного состава сульфидной 
серы. Напомним, что для отложений впадины Атлантис-П характерно 
широкое развитие гидротермальных сульфидов, среди которых важную 
роль играют сульфидные соединения цинка и меди. Величины 6 34S в 
них составляют +  ЗЧ- + 1 0 ° /о о .  В отличие от рудных отложений впадины 
Атлантис-П осадки впадины Дискавери отличаются в целом слабым 
развитием сульфидных минералов, представленных главным образом 
сульфидами железа (моносульфид, грейгит) со значениями б 34S, рав
ными —20-.— 30°/00. Эти данные являются показателем их образования 
в ходе бактериальной сульфатредукции. Минералогия сульфидов и изо
топный состав сульфидной серы является дополнительным аргументом 
в пользу отсутствия гидротермального источника во впадине Дискавери.

Таким образом, отложения впадины Дискавери стоят особняком в 
ряду металлоносных осадков красноморского рифта, иллюстрируя ред
кую возможность накопления рудного материала в условиях отсутствия 
гидротермального источника на площади впадины. На этом примере 
также отчетливо выявляется важная роль физико-химических условий 
среды осадконакопления при формировании химического облика рудных 
осадков, а также влияние морфометрии дна на характер их локали
зации.

В пределах всего красноморского рифта рудообразующий процесс с 
максимальной интенсивностью проявляется во в п а д и н е  А т л а н 
т и с - Н  (см. фиг. 3, А ). Гидротермальный источник на площади этой 
депрессии функционирует в течение 20—25 тыс. лет, при этом меняются 
лишь конкретные места разгрузки и варьирует интенсивность подачи 
рудного материала.

С полной определенностью можно утверждать, что эта Впадина и в 
настоящее время находится в активной стадии процесса, о чем убеди
тельно свидетельствует постоянный рост температуры заполняющих ее 
рассолов [17]. Осадки впадины Атлантис-Н характеризуются наиболее 
сложным, многокомпонентным минеральным составом и максимальна 
высокими концентрациями таких эндогенных элементов, как Zn, Си, РЬ„ 
а также Cd, Ag, Аи. Это единственная впадина Красного моря, отложе
ния которой представляют собой экономически ценную рудную залежь, 
общие запасы элементов в которой оцениваются: Zn от 2,5 до 3,22 млн. т, 
Си 0,5—1 млн. т, РЬ 80 тыс. т, Ag 4,5—9 тыс. т, Аи 45 т [15, 18].

Естественным следствием практической значимости рудных отложе
ний впадины является большое число научных публикаций, освещаю
щих разные аспекты их формирования. Результаты анализа основных 
минерало- и рудообразующих процессов во впадине Атлантис-П, про
веденного нами с учетом литературного материала, были приведены в
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работе [3]. В этой работе было показано, что минералого-геохимические 
особенности рудных отложений определяются сложным сочетанием це
лого ряда факторов — таких, как состав и температурный режим гидро
термальных растворов, интенсивность поступления элементов в бассейн 
седиментации и формы их миграции, а также физико-химическая обста
новка взаимодействия элементов, образования минеральных фаз, их 
осаждения и захоронения.

В п а д и н а  В а л ь д и в и я ,  расположенная западнее впадины Ат- 
лантис-Н, находится не в центре рифтовой долины, как большинство 
металлоносных депрессий, а на западном ее борту, имеет воронкооб
разную форму и заполнена толщей рассолов мощностью 123 м с пло
щадью поверхности около 4 км2.

Рассолы впадины Вальдивия характеризуются высоким содержани
ем С1 и в отличие от рассола впадины Атлантис-П не обнаруживают по
ниженных по сравнению с морской водой содержаний ионов Mg2+ и 
S 0 42“, ч т о  свидетельствует об отсутствии образования в рассолах аути- 
генных минеральных фаз, переводящих эти компоненты в твердую фазу 
осадков. Во впадине происходит отложение нормальных биогенно-тер- 
ригенных осадков, и лишь в двух маломощных (5—15 см) прослоях 
содержание Fe повышается до 15%, рудное вещество представлено крем
нево-железистым гелем со следами гётита. Концентрации Мп, а также 
микроэлементов по всему разрезу не превышают фоновых значений.

Из всех рассолоносных депрессий красноморского рифта только во 
впадине Вальдивия рассолы, судя по изотопному составу кислорода и 
водорода (см. табл. 1), соответствуют современным водам Красного 
моря, во всех остальных впадинах рассолы, по данным изотопного ана
лиза, представляют собой разновозрастные палеоводы. В целом осадки 
впадины Вальдивия не являются металлоносными, а наличие двух не
больших прослоев с повышенными содержаниями железа отражает, по- 
видимому, кратковременные этапы слабой подачи гидротермальных 
растворов, из которых в условиях рассольной толщи выпадает в осадок 
Fe, а Мп, очевидно, остается в растворе.

Особый интерес представляют отложения в п а д и н ы  Те т и  с, ко
торые по степени рудоносности сопоставимы с осадками впадины Ат
лантис-П, но существенно отличаются от них как по минеральному и 
химическому составу, так и по строению и особенностям вертикальной 
стратификации рудной толщи.

Впадина Тетис, расположенная в осевой части рифта, имеет длину 
около 30 км и состоит из трех бассейнов с максимальной глубиной 
1970 м. Важная особенность этой впадины — отсутствие в ней в настоя
щее время рассолов, наблюдается лишь слабое повышение солености 
иловых вод, что не исключает наличия рассолов в прошлом.

Осадочная толща в изученной нами колонке 224 мощностью 510 см, 
имеет четкое ритмичное строение. В ней чередуются пачки, резко раз
личающиеся по минеральному и химическому составу. Распределение 
главных рудных элементов (Fe и Мп) в разрезе показано в работе [4]. 
Рудное вещество в интервалах 0—120, 190—249 и 298—510 см представ
лено как железом, так и марганцем в разных, не коррелирующих меж
ду собой соотношениях. Содержания элементов в этих пачках колеб
лются, %: Fe от 11 до 34, Мп от 15 до 30. Как Fe, так и Мп входит в 
состав гидроокисных минералов. Для указанных горизонтов характерно 
высокое содержание нормально-осадочного биогенно-терригенного 
материала, количество СаС03 обычно составляет 20—40%, S i02 
2-15% .

Осадки горизонтов 120—190 и 249—298 см практически целиком 
сложены рудным материалом, состоящим из минералов железа. Харак
терной их особенностью является широкое развитие магнетита, а так
же постоянное присутствие подвижного Fe2+ (до 8,5%). Содержание Fe 
в них 44—61%, Мп не превышает фоновых концентраций, количество 
СаС03 и Si02 обычно менее 1%.

Можно предположить, что четкая ритмичность строения и состава
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металлоносных отложений в изученном разрезе отражает пульсацион- 
ный характер подачи рудного вещества, периодическое изменение ин
тенсивности рудообразующего процесса или дебита источника. Обра
зование чистых железорудных прослоев отвечает, по-видимому, перио
дам наибольшей активизации гидротермальной деятельности, когда ско
рости накопления рудного материала были максимально высокими, а 
биогенно-терригенное осадконакопление практически полностью подав
лено. Постоянный приток богатых Fe(II) и Мп(П) гидротерм в наддон- 
ную морскую воду сопровождался окислением в первую очередь Fe(II) 
и переходом его в твердофазные соединения. Широкое развитие в руд
ных горизонтах впадины магнетита свидетельствует о совместном вы
падении в осадок как гидроокисных, так и гидрозакисных форм, т. е. о 
недоокисленности части железа, что говорит о недостатке кислорода в 
придонных водах в местах разгрузки гидротерм для полного окисления 
восстановленного железа и тем более для окисления Мп(Н). Переход 
восстановленного марганца в твердофазные окисные соединения мог 
осуществляться либо за пределами гидротермально-активных полей» 
либо при ослаблении или прекращении притока гидротермальных рас
творов. Оба эти условия реализуются в условиях впадины Тетис, что 
отражается на составе металлоносных осадков, их латеральной и вер
тикальной изменчивости. Так, по данным Р. Бигнелла и др. [14], для 
впадины Тетис характерно широкое развитие по площади осадков, в 
разной степени обогащенных марганцем. Образование марганцеворуд
ных горизонтов в изученном нами разрезе, по всей видимости, отража
ет резкое снижение интенсивности гидротермального притока вещества 
в данном месте и создание тем самым условий, при которых из опреде
ленных объемов наддонной морской воды кислород расходуется на 
окисление как Fe(II), так и Мп(П), обусловливая совместное присут
ствие в осадках полностью окисленных минеральных форм железа (гид
роокислы, лепидокрокит, гётит) и сложных минеральных форм марган
ца. Естественным следствием ослабления гидротермальной активности 
является высокое содержание в осадках биогенно-терригенного мате
риала.

Таким образом, при формировании осадочной толщи впадины Тетис 
выделяются два периода резкой активизации гидротермальной деятель
ности и отложения железорудного материала, практически лишенного 
марганца и примеси биогенно-терригенных частиц. Слабое развитие 
сульфидной минерализации в этих осадках при относительно высоких 
концентрациях металлов, особенно меди (до 0,4%), связано скорее все
го с частичным окислением сульфидов в условиях кислородсодержащей 
морской воды.

В периоды ослабленной подачи гидротермальных растворов, а воз
можно, и полного прекращения их поступления формировались осадки 
с высоким содержанием биогенно-терригенной примеси, значительно 
обогащенные гидроокислами Мп. Повышенные концентрации в них ма
лых элементов, прежде всего Zn (до 0,6%), а также Си (0,02—0,07%) 
и РЬ (до 0,01%), обусловлены, по-видимому, связыванием этих метал
лов свежеосажденными гидроокисными формами.

Осадочная толща впадины Тетис — наглядный пример вещественной 
реализации пульсационного характера рудообразующего процесса в ус
ловиях выхода гидротермальных растворов в обычную морскую воду и 
непосредственного контакта с ней металлоносных осадков, накаплива
ющихся в геоморфологически выраженной депрессии морского дна.

В п а д и н а  Н е р е у с  является одной из самых крупных и морфо
логически сложных депрессий красноморского рифта. Она имеет дли
ну 40, ширину 12 км и ориентирована согласно с основными структура
ми региона. Дно впадины разделено седловиной на два параллельных 
бассейна, которые в свою очередь имеют целый ряд более мелких углуб
лений, часть которых заполнена рассолами (фиг. 4). Площадь с рас
солами составляет лишь небольшую часть ( ~ 4  км2) от всей площади 
(480 км2) впадины.
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Фиг. 4. Батиметрическая схема впадины Нереус 
[10]. Условные обозначения см. на фиг. 1

Металлоносные осадки характеризуются ярко выраженной латераль
ной и вертикальной изменчивостью. В разрезах прослои нормально-оса
дочного биогенно-терригенного материала неравномерно чередуются с 
отложениями, содержащими разнообразное по количеству и составу 
рудное вещество. Максимально (до 54%) обогащенные железом рудные 
пачки развиты в основном в восточном бассейне в рассольных депрес
сиях, самые богатые (до 22%) марганцем отложения наблюдаются обыч
но за пределами рассолов, в краевых участках впадины. Обычно же в 
составе металлоносных осадков впадины Нереус совместно присутству
ют гидроокисные формы Fe и Мп в весьма разных соотношениях [4]. 
Концентрации Zn, Си и Pb в осадках также широко варьируют, %: Zn 
до 1,2, Си до 0,9, РЬ до 0,05, при этом сульфидная минерализация раз
вита весьма ограниченно, что может быть связано с процессами окис
ления гидротермальных сульфидов в условиях их контакта с кислород
содержащей морской водой.

К. Бигнелл и С. Али [13], детально изучавшие осадки впадины Не
реус как с геохимических, так и со стратиграфических позиций, прове
ли корреляцию целого ряда разрезов и пришли к выводу о существова
нии по крайней мере четырех периодов деятельности гидротермальных 
источников и отложения из них рудного вещества. Согласно их пред
ставлениям, выходы термальных растворов и основная их разгрузка 
были приурочены к краевым (сбросовым) участкам впадины. В той или 
иной степени «разгрузившиеся», обедненные рудными компонентами, 
рассолы стекали вниз, заполняя наиболее глубокие мелкие депрессии.

Таким образом, формирование металлоносных осадков во впадине 
Нереус происходило в основном в безрассольной обстановке при сме
шивании гидротермальных растворов с нормальной морской водой. Со
четание сложной геоморфологической и физико-химической обстановок 
с пульсирующим поступлением гидротермальных растворов и вероятным
50



J

Фиг. 5. Батиметрическая схема впадин Гипсум (Л) и Кебрит (Б) [10].
Условные обозначения см. на фиг. 1

изменением областей разгрузки определяет пестроту состава отложений, 
а также сложный характер их локализации на площади впадины и в 
разрезе осадочной толщи.

В п а д и н а  Г и п с у м  наряду с впадинами Атлантис-П и Тетис от
носится к числу редких участков красноморского рифта, где в составе 
осадков преобладает эндогенный рудный материал. Эта депрессия ли
шена линзы рассолов, что вполне естественно, если учесть ее весьма 
нечеткое морфологическое выражение (фиг. 5, А ). На самом деле это не 
впадина, а небольшое углубление морского дна, где обнаружены ме
таллоносные осадки.

Изученная нами колонка 413, мощностью более 3 м, практически 
целиком сложена рудным веществом, минералогически представленным 
сложным комплексом минералов окисного и закисного железа (аморф
ные гидроокислы, гётит, лепидокрокит, магнетит, сидерит, железистые 
смектиты). Содержания Fe в осадках колеблются от 28 до 57%, концен
трации Мп по всему разрезу имеют фоновое (или ниже фоновых) зна
чения.

По данным Р. Бигнелла и др. [14], в осадках впадины Гипсум встре
чаются редкие прослои, содержащие сульфиды, именно в этих просло
ях отмечены повышенные (до 0,67%) содержания меди; в железоруд
ных осадках содержания Zn составляют 0,1—0,2%.

Химико-минералогические данные, а также особенности строения 
рудной толщи свидетельствуют о существовании активного гидротер
мального источника, действующего с небольшими перерывами, во вре
мя которых отлагались нормальные биогенно-терригенные илы, зафик
сированные в изученном нами разрезе в двух небольших прослоях [4]. 
Малая мощность этих прослоев говорит об относительной кратковре
менности перерывов в деятельности гидротермального источника.

Судя по составу осадков, минералогически представленных соедине
ниями двух- и трехвалентного железа, полностью лишенных марганца, 
скорости накопления рудного вещества были весьма высокими. Поступ
ление гидротермального Fe(II) было столь интенсивно, что существую
щий в тех же объемах воды кислород не обеспечивал полного окисления 
железа, которое частично выпадало в осадок в восстановленной форме, 
входя в состав таких минералов, как сидерит, магнетит, железистые 
смектиты, сульфиды. Следует отметить также, что только высокие ско
рости накопления осадков могли предохранить новообразованные суль
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фиды от окисления и обеспечить их сохранение в составе рудного веще
ства.

Отсутствие в осадках каких-либо следов гидротермального марган
ца совершенно естественно, если учесть, что в районе впадины Гипсум 
нет геоморфологически выраженной впадины-ловушки и ничто не пре
пятствует марганцу мигрировать от гидротермального источника, рас
сеиваясь на широких площадях морского дна.

В п а д и н а  Ке б р и т ,  имеющая размеры 3X4 км, округлую форму 
и крутые склоны (см. фиг. 5, Б), заполнена высокоминерализованным 
рассолом (хлорность 153,3%) с температурой, незначительно превыша
ющей температуру морской воды. Отличительная особенность рассолов 
впадины — высокое содержание в них сероводорода и двуокиси угле
рода.

Осадки в основной своей массе состоят из обычного для Краснию 
моря биогенно-терригенного материала, и лишь на глубине ниже 3 м 
обнаружены прослои с повышенными содержаниями цинка (до 0,1%) 
и Си (до 0,03%), средние концентрации рудных компонентов в осадках 
впадины Кебрит не превышают их содержаний в обычных осадках Крас
ного моря, лишенных гидротермального воздействия. В изученной нами 
колонке 414 рудный материал полностью отсутствует.

В целом гидротермальный процесс в районе впадины Кебрит прояв
лялся эпизодически и в весьма слабой степени; основная масса разви
тых в ней осадков не является металлоносной.

Самая северная в п а д и н а  О к е а н о г р а ф  расположена за пре
делами срединной долины рифта, максимальная глубина ее 1528 м, пло
щадь ~ 15  км2. Обнаруженный во впадине рассол имеет максимально 
высокую для Красного моря минерализацию (С1 160%). Осадки впа
дины Океанограф нами не изучались. По данным Р. Бигнелла и др. [14], 
они не содержат рудного вещества, средние концентрации железа, мар
ганца и микроэлементов, как правило, ниже, чем в обычных красномор
ских отложениях, развитых вне зон влияния гидротермальной активно
сти, и вполне сопоставимы со средними содержаниями рудных элемен
тов в осадках впадины Кебрит. В этой же работе отмечено, что осадки 
впадины Океанограф отличаются высоким содержанием органического 
вещества и наличием в них свободного H2S. Отсутствие количественных 
данных по содержанию Сорг и изотопному составу сульфидной серы не 
позволяет сделать однозначных выводов об источниках H2S и происхо
ждении сульфидов в осадках северных впадин — Кебрит и Океанограф. 
Однако, учитывая отсутствие в пределах впадин ярко выраженной гид
ротермальной деятельности и наличие застойных минерализованных 
вод, можно допустить, что генерация сероводорода и сульфидообразо- 
вание в этих условиях происходят в результате процессов анаэробной 
бактериальной сульфатредукции.

Анализ изложенных выше данных по составу, характеру локализа
ции и условиям образования металлоносных осадков Красного моря по
казывает, что все их многообразие контролируется совокупностью ряда 
факторов, из которых одни имеют эндогенную, другие — экзогенную при
роду.

К числу эндогенных рудоконтролирующих факторов, связанных с 
геотермальной активностью недр, относятся химический состав, темпе
ратурный и газовый режим растворов, положение их выходов на дно, 
или места разгрузки, формы миграции рудных компонентов, а также 
интенсивность гидротермального процесса или дебит глубинных источ
ников.

Главными экзогенными факторами, влияющими на состав, характер 
локализации осадков и строение рудных тел, являются физико-химиче
ские условия среды осадкообразования и морфометрические особенно
сти бассейна седиментации, прежде всего наличие впадин-ловушек руд
ного вещества (их глубина, размеры и морфология).

Степень минерализации гидротермальных растворов, по-видимому, 
не влияет существенным образом на интенсивность и характер рудооб
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разующего процесса. Это было отмечено в работе [3]. Дополнительный 
фактический материал, приведенный в данной статье, подтверждает вы- 
гказанное ранее предположение. На графике (фиг. 6), построенном по 
данным табл. 1, показано соотношение солености (С1, %) водных раство
ров, заполняющих впадины, и металлоносности (Fe+Mn, %) развитых 
в них осадков. При этом отчетливо выявляется полное отсутствие связи 
между этими параметрами.

На примере рудообразующего процесса в Красном море целесообраз
но рассмотреть еще один весьма важный аспект формирования геохи
мического облика металлоносных осадков, а именно причины, контро
лирующие соотношение в них главных по массе компонентов — железа 
и марганца. Пространственные и временные связи между этими эле
ментами являются важным индикатором условий накопления рудного 
вещества.

Разделение железа и марганца в геохимических процессах — явле
ние, широко распространенное в природе и ярко проявляемое в ходе 
гидротермально-осадочного рудогене- 
за. В основе разделения лежат хими
ческие свойства этих элементов и пре
жде всего большая склонность восста
новленных форм железа к окислению 
по сравнению с соответствующими 
формами марганца, что выражается в 
существенной разнице величин стан
дартных окислительных потенциа
лов [5].

При выходе гидротермальных рас
творов в кислородсодержащую мор
скую воду прежде всего окисляются 
восстановленные формы железа, что 
приводит к выпадению труднораство
римой гидроокиси Fe(III) и обеспечи
вает дальнейшую миграцию раство
ренного Мп(И). В результате железо
рудные отложения локализуются, как 
правило, в непосредственной близости 
от мест разгрузки гидротерм, а марга
нец разносится на различные расстоя
ния от источников. Пространственные 
связи между осадками, обогащенными 
железом и марганцем, и соотношение 
в них этих элементов зависят главным образом от физико-химических 
условий отложения и прежде всего от соотношения объемов гидротер
мальных растворов и морской воды или дебита источников. Большую 
роль играют также морфологические особенности дна, а именно наличие 
впадин-ловушек рудного вещества. Влияние всех этих факторов на со
став и характер локализации рудных накоплений в Красном море было 
показано выше. Так, примерами железорудных отложений с минималь
ной примесью Мп или без него могут служить осадки впадин Тетис и 
Гипсум, где гидротермальный процесс проявляется достаточно интенсив
но. При выходе рудообразующих растворов в морфологически выражен
ные депрессии железистые фазы обычно накапливаются в центральных 
их частях, а марганцевые образования приурочены к краевым, прибор- 
товым участкам или фиксируются в толще осадков выше железорудных 
прослоев, отлагаясь в периоды ослабления интенсивности гидротермаль
ной деятельности, когда кислорода морской воды достаточно для окис
ления как железа, так и марганца. Примерами такого рода разделения 
богатых железом и марганцем осадков как в разрезе осадочной толщи, 
так и по площади являются отложения таких впадин, как Тетис, Шага- 
ра, Нереус, Судан.

Более сложно протекает процесс фракционирования железа и мар
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ганца в случае выхода гидротерм в восстановительную среду, в частно
сти в бескислородные минерализованные рассолы. Механизм и условия 
выпадения разных минеральных фаз железа и марганца в подобных 
условиях были детально рассмотрены нами на примере впадины Атлан- 
тис-Н [13].

В бескислородной среде в осадок могут выпадать только минераль
ные формы Мп(Н), которые фиксируются в отложениях этой и ряда 
других впадин в виде линз и прослоев манганосидеритов и родохро
зита.

Таким образом, широкий диапазон соотношений в металлоносных 
осадках железа и марганца определяется процессом фракционирования 
этих элементов в ходе осадконакопления, а результат зависит прежде 
всего от физико-химических и геоморфологических условий в местах 
разгрузки гидротермальных растворов.

В итоге отметим, что проведенный анализ конкретных данны; по 
составу металлоносных отложений Красного моря и условиям их обра
зования позволяет утверждать, что наиболее перспективными для фор
мирования, захоронения, а следовательно, и поисков месторождений 
гидротермально-осадочного генезиса являются те природные обстанов
ки, в которых указанные выше основные рудоконтролирующие факторы 
действуют совместно. В пределах Красного моря такие условия реали
зуются во впадине Атлантис-П, где сочетаются высокая активность гид
ротермального процесса, наличие морфологически выраженной «ловуш
ки» рудного материала и восстановительные условия выпадения мине
ральных фаз. Все это обеспечивает высокие скорости накопления рудно
го вещества, богатого микроэлементами и представленного широким 
комплексом минералов, предохраняет сульфидные соединения от окис
ления и резко подавляет процесс нормальной биогенно-терригенной се
диментации. В результате образуется рудное тело, представляющее со
бой полиметаллическое гидротермально-осадочное месторождение, на
ходящееся на стадии формирования.

В целом проявляемые в Красном море рудоконтролирующие факто
ры, возможно, и не исчерпывают всей сложности гидротермально-оса
дочного рудогенеза, но, безусловно, определяют основные его законо
мерности и, по-видимому, в разных сочетаниях контролируют формиро
вание всей гаммы металлоносных осадков, развитых в тектонически 
активных областях Мирового океана. Именно поэтому исследование ру
дообразующей системы в Красном море может служить основой для 
сравнительного генетического анализа разнообразных рудопроявлений 
не только на дне современных морей и океанов, но и в отложениях гео
логического прошлого.
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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
№ 5, 1985

УДК 550.4:553.3(267.4)

О ФОРМАХ ЖЕЛЕЗА, МАРГАНЦА И СЕРЫ В ДОННЫХ 
ОСАДКАХ БЕНГАЛЬСКОГО ЗАЛИВА

МОРОЗОВ А. А., РОЗАНОВ А. Г С О К О Л О В  В. С.

В работе представлены данные, отражающие распределение различных 
форм железа, марганца и серы в осадках центральной части Бенгальского 
залива. Рассмотрены условия протекания окислительно-восстановительных 
процессов диагенеза с участием этих элементов. Предложен геохимиче
ский механизм, объясняющий аномально низкий для данного содержания 
ОВ уровень сульфатредукции при весьма развитом процессе восстановле
ния Fe (III).

Изучение распределения различных форм Fe, Мп и S в донных отло
жениях Бенгальского залива было выполнено в ходе 32-го рейса НИС 
«Академик Курчатов» (1981 г.) и является частью планомерного иссле
дования процессов диагенетического преобразования соединений этих 
элементов в осадках бассейна Индийского океана. Нами были изучены 
осадки центральной части залива (ст. 3393—3398) и его южной части, 
прилегающей к Восточно-Индийскому хребту с востока (ст. 3388, 3391) 
и с запада (ст. 3387, 3390). На фиг. 1 приведена схема расположения 
станций отбора проб. Осадки отбирались при помощи прямоточной гео
логической трубки; всего было получено 11 колонок длиной от 2 до 5 м.

Определение содержания форм элементов в осадках выполнялось в 
соответствии с известными методиками фазового химического анализа 
[2, 13]. На борту судна определяли реакционноспособные формы Fe(II), 
Ре (III), Mn(IV), серу пирита, серу кислоторастворимых сульфидов, вы
борочно элементную серу, СаС03, а также Сор1Л Валовые содержания 
железа, марганца и выборочно органическая сера были определены в 
стационарной лаборатории. Содержания железа, связанного в сульфи
ды, рассчитывались нами по данным определений пиритной и сульфид
ной серы. С учетом окислительно-восстановительных свойств Fe и Мп 
в условиях морских осадков принималось, что валовый Мп, определен
ный в восстановленных осадках, содержащих F e(II), является полностью 
двухвалентным, а содержание Mn(II) в окисленных осадках соответ
ствует разности: Мпвал—Mn(IV).

Для интерпретации полученных результатов целесообразно рассмот
реть общие условия осадконакопления в Бенгальском заливе, а также 
литолого-геохимический облик изученных отложений.

Морфологически Бенгальский залив представляет собой обширную, 
глубоководную, в целом плоскорельефную абиссальную равнину с не
большим уклоном в южном и западном направлениях. Практически вся 
площадь глубоководных осадков вплоть до первых градусов южной ши- 
роть находится под влиянием выносов р. Ганг, которые в западной и 
центральной частях залива образуют несколько подводных русел. На
правление мощного терригенного стока, а также локализация высокой 
биологической продуктивности вод в пределах узкой полосы шельфа и 
крутого континентального склона Индостана создает в западной части 
залива обстановку осадконакопления, обеспечивающую наиболее ин
тенсивное протекание окислительно-восстановительных диагенетических 
процессов. В этом районе формируются высокодисперсные осадки, со
держащие в поверхностном слое Сорг до 2%, Ревал 5—10% и Мп>1%

1 Определение С орг производилось методом сухого сжигания сотрудниками ИОАМ 
под руководством С. В. Люцарева.
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[6]. В то же время интенсивный внутренний водообмен [11] способству
ет распределению биогенного и терригенного материала по всей пло
щади залива, что обусловливает достаточно высокие содержания ука
занных диагенетически активных компонентов в исследованной нами 
центральной части акватории (Сорг 0,5—1 %, FeBaJ1 3—5%, Мпмл 0,5—1 %)...

Скорости осадконакопления в Бенгальском заливе постепенно умень
шаются от побережий к центральной части [12]. В северной (ст. 3397, 
3398) и западной (3395, 3396) частях они достигают 3—100 мм/1000 лет. 
В центральной части залива (ст. 3392, 3394) и к югу вдоль Восточно- 
Индийского хребта они падают до 3—10 мм/1000 лет, повышаясь до 10— 
30 мм/1000 лет к западу (ст. 3387, 3390) и востоку (ст. 3388, 3391) от 
него. Осадки ст. 3386 отвечают минимальным (3—10 мм/1000 лет) ско
ростям осадконакопления.

Литологически изученные осадки северной части залива представляг 
ют собой глинистые илы с многочисленными прослоями и линзами алев
ритового терригенного материала (кварц, полевые шпаты и др.) 2. По
верхностные слои осадков отличаются повышенным содержанием кар
бонатов (ст. 3398). В направлении на юг глинистые илы в западной ча
сти залива постепенно переходят в слабокарбонатно-глинистые, а в вос
точной части — в карбонатно-глинистые пелитовые илы, которые к югу 
становятся более карбонатными. В северной части Восточно-Индийско, 
го хребта располагаются карбонатные осадки с резко пониженным со
держанием терригенно-глинистого материала.

Вертикальное строение осадочной толщи для большинства колонок 
имеет близкий характер. Под небольшим коричнево-бурым окисленным 
слоем (£ Pt плюс 500—600 мВ) мощностью от 5 (для северных станций)

2 Литологическое описание осадков приводится по данным отчета геологического* 
отряда экспедиции.



и до 50 см (для южных станций) располагаются однородные серые вос
становленные илы (£ р ^ 4 0 0  мВ). Минералогическое и рентгенофазо
вое исследования показали присутствие высокодисперсных фаз полевых 
шпатов, слюд, кварца, хлоритов и железистых смектитов как в верхней 
окисленной, так и в восстановленной зонах. Обнаруженное при этом 
различие в степени окристаллизованности смектитов, которая увеличи
вается с глубиной захоронения, свидетельствует в пользу аутигенного 
происхождения этих минералов.

Характер распределения форм железа и марганца (а также Сорг и 
СаС03) по вертикали отложений показан на фиг. 2 на примере стан
ций 3398, 3396, 3393.

Содержания валового железа в осадках изменяются от 3 до 7%, 
причем более высокие (средние по колонкам) величины отвечают осад
кам северных и западных станций, а более низкие — южных, что отра
жает ослабление влияния источника терригенного стока в южном и вос
точном направлениях. Эффект «пелагического сдвига» железа (как и 
марганца), характерный для выноса терригенного материала в откры
тый океан [14], в данном случае маскируется в результате распределе
ния высокодисперсных фракций взвеси по всей площади залива под 
действием внутреннего водообмена и может быть отмечен лишь в за
падной части, непосредственно в направлении основной массы выносов 
Ганга.

Ниже верхнего окисленного слоя осадков, содержащих 0,5—0,8% 
реакционноспособного Ре(III), на всю изученную мощность отложении 
залегают восстановленные илы, обогащенные двухвалентным несуль
фидным железом (до 1,3%, см. фиг. 2). Содержание железа в форме 
сульфидов (FeS2 и FeS) весьма мало и составляет в среднем от 0,001 
до 0,02% и лишь в отдельных горизонтах достигает 0,088% (ст. 3398 — 
гор. 330—340 см; ст. 3397 — гор. 320—330 см; ст. 3396 — гор. 205— 
215 см). Исключением являются осадки ст. 3393, в которых скорости 
осадконакопления максимальны и количество сульфидного железа зна
чительно (до 0,168%, см. фиг. 2).

Распределение Мп в изученных осадках в большинстве колонок ха
рактеризуется наличием резко обогащенных прослоев, расположенных 
в пределах верхнего окисленного слоя, непосредственно над зоной вос
становления железа (см. фиг. 2). Содержание Мп*^ в этих прослоях 
широко варьирует и достигает 2,6%. При этом значительная часть Мп 
в них находится в восстановленной форме — Мп(Н) (до 60%). В толще 
восстановленных илов количества Мп(Н), присутствующего наряду с 
Fe(II), составляют 0,1—0,2% и весьма равномерно распределены по 
вертикали отложений.

Характерной особенностью изученных осадков Бенгальского залива 
является крайне незначительное содержание в них восстановленных 
форм серы. Учитывая достаточно высокие величины скоростей осадко
накопления в рассматриваемом районе (10—100 мм/1000 лет), можно 
заключить, что сульфатредукция за все время формирования изученной 
толщи отложений (2—5 м) была развита весьма слабо, несмотря на по
ступление в осадки органического вещества в количествах, обычно обес
печивающих более высокий уровень развития этого процесса. Средне
взвешенные по колонкам величины содержаний остаточного Сорг (исклю
чая верхний окисленный слой) изменяются в пределах 0,32—0,78% при 
наличии многочисленных повышенных значений, в отдельных горизон
тах достигающих более 1%. В других исследованных нами районах 
Индийского океана (Аравийское море [3], Сомалийская котловина [7], 
Мозамбикский пролив [9]) подобный уровень содержаний Сорг соответ
ствовал накоплению в осадках до 0,2% суммы восстановленных форм 
'серы (SSH2s). В данном случае величины SSH2s весьма малы и колеблют
ся от 0 до 0,038%. Максимальное количество восстановленной серы об
наружено в осадках ст. 3393 (гор. 155—160 см) и составляет 0,193%. 
2 S h2s в осадках представлена практически полностью серой пирита. 
Следы сульфидной (кислоторастворимой) серы обнаружены в илах
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•Фиг. 2. Распределение форм Fe и Мп, а также Сорг и СаС03 по вертикали отложений 
1 — Fe(III); 2 — Fe(II) несульфидное; 3 — Fe сульфидов; 4 — Mn(IV); 5 — Mn(II)

ст. 3392 и 3398; в отдельных горизонтах (ст. 3393, 3397) содержание ее 
достигает 0,02—0,05%. Выборочные определения элементной и органи
ческой форм серы, производившиеся в пробах с максимальными содер
жаниями SnHpBT, показали, что количества S® не превышают 0,0001%, а 
Sopr изменяется в пределах от 0,0004 до 0,0014%. Свободный сероводо
род в осадках не обнаружен.
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Фиг. 3. Р асп р едел ен и е 2 S h2s в осадк ах  м еридионального профиля Б ен 
гальского зали ва

1 —  окисленны е осадк и; 2— 5 —  восстановленны е осадки с содер ж ан и ем  
2S h23, % (2—0—0,001; 3 —  <0,04; 4 — 0,04—0,10; 5 — >0,1)

Сера пирита, несмотря на малые содержания, прослеживается, как 
правило, по всей толще восстановленных отложений, а в осадках неко
торых станций (3393, 3397, 3398) в следовых количествах обнаружена 
и в окисленном слое. Последнее неоднократно наблюдалось ранее и 
объясняется развитием сульфатредукции в локальных анаэробных мик
розонах [1]. Общий характер распределения SSHas в осадках залива в 
направлении меридионального профиля (фиг. 3) отвечает (хотя и в 
слабой форме) основным ранее описанным закономерностям: увеличе
нию SSH2s от поверхности в глубь осадка, уменьшению 2SH,s с удалени
ем от берега и нарастанию в этом направлении мощности верхнего окис
лительного слоя осадка.

Полученный материал свидетельствует о весьма своеобразном ха
рактере протекания восстановительных диагенетических процессов в 
исследованных осадках, который заключается в том, что при значитель
ном поступлении в них органического вещества наблюдается широкое 
развитие процессов восстановления соединений Fe(III) и Mn(IV) (см. 
фиг. 2), в то время как бактериальная сульфатредукция проявляется в 
крайне ограниченных масштабах.

Как правило, невысокий уровень развития сульфатредукции связан 
с недостатком микробиологически усвояемого ОВ и характерен для пе
реходных гемипелагических осадков, удаленных от биопродуктивных 
районов. Незначительное поступление, а также потеря наиболее реак
ционноспособной (легкоокисляемой и растворимой) части ОВ при дли
тельной транспортировке и пребывании в окислительных (0 2) условиях 
приводит к ослаблению всех редукционных процессов, в том числе вос
становления Fe(III) и Mn(IV). В таких случаях указанные процессы 
локализуются в микроочагах, образуют отдельные пятна, линзы, при
мазки, распределенные в толще окисленных илов. Они содержат следы 
сульфидной минерализации, а также весьма небольшие количества не
сульфидного Fe(II). Пример развития восстановительных процессов в 
осадках Бенгальского залива свидетельствует о том, что бактериальная 
сульфатредукция может быть также ограничена в присутствии значи
тельных количеств ОВ, обладающего высокой реакционной способ
ностью в отношении Fe (III), в строго анаэробных условиях и при на
личии достаточного количества (0,073—0,120%) серы сульфатов в ило
вых водах. Это означает, что такие функциональные свойства захоро
ненного ОВ, как восстановительная активность по отношению к Fe (III) 
и усвояемость анаэробными сульфатредуцирующими микроорганизма
ми, соответствуют различным стадиям его окислительного разложения 
в осадках. Несмотря на различную природу, эти процессы практически 
всегда протекают параллельно и в сопоставимых масштабах, так как 
благодаря неоднородности химического состава и состояния ОВ (детрит- 
ное, сорбированное, растворенное) и соответственно различной глубине
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предшествующей аэробной обработки в возникающих в осадке анаэроб
ных микрообластях накапливаются продукты, обеспечивающие оба ука
занных восстановительных процесса. Поэтому причину столь резкого 
преимущества восстановления железа перед сульфатредукцией в изу
ченных осадках следует искать в факторах, контролирующих накопле
ние различных продуктов окисления и деструкции ОВ. Общим и обяза
тельным условием протекания указанных восстановительных процессов 
является создание анаэробной обстановки в осадке, что главным обра
зом зависит от величины диффузионного потока растворенного кисло
рода из наддонной воды в осадок и интенсивности его расхода в реак
циях окисления ОВ.

Образование и накопление несульфидного реакционноспособного 
Fe(II) является одним из основных процессов восстановительного диа
генеза морских осадков. Оно происходит, как отчетливо видно на фиг. 2, 
в результате преобразования двух различных железосодержащих фаз 
осадка. Первая представляет собой главным образом аморфные и сла- 
боокристаллизованные гидратированные окислы Fe (III), извлекаемые
3,5 н. раствором H2S 04 в ходе анализа, т. е. реакционноспособное 
Fe (III). Другим источником двухвалентного железа являются окристал- 
лизованные (в основном глинистые) минералы, содержащие как Fe (III), 
так и Fe(II), а также, видимо, глубоко дегидратированные кристалличе
ские окисные формы Fe(III): FeOOH, Fe20 3, Fe30 4— обломочное или 
нереакционноспособное железо. Характерно, что обломочное железо, бу
дучи устойчивым к действию такого агрессивного химического реагента, 
как 3,5 н. раствор H2S 04, легко разрушается в ходе диагенеза с восста
новлением входящего в его состав Fe (III). При этом в изученных осад
ках доля Fe(II), образовавшаяся за счет обломочных минералов, близ
ка, а часто и превышает количество Fe(II), накопившееся в результате 
восстановления реакционноспособного железа (III) (см. фиг. 2).

В нейтральных и слабощелочных средах в присутствии кислорода 
благодаря чрезвычайно высокой склонности иона Fe3+ к гидролизу и 
малой растворимости гидроокисной формы окислительно-восстанови-

ё
тельное равновесие Fe(II)^±:Fe(III) практически до конца сдвинуто в 
сторону образования окисленных форм. Поэтому восстановление Fe (III), 
связанного в твердой фазе гидроокиси, требует весьма сильного вос
становителя, обладающего хорошо выраженными кислотными свойства
ми (типа H2S) и не может быть осуществлено органическими соедине
ниями, возникающими в процессе разложения ОВ осадка. То же отно
сится и к Fe(III), заключенному в кристаллических решетках обломоч
ных минералов. Однако известно, что свободные ионы Fe3+ в строго 
бескислородных условиях легко подвергаются восстановлению до Fe2+, 
о чем свидетельствует положительная и значительная величина потен
циала ионизации Fe2+, равная +0,77 В. Таким образом, восстановление 
Fe (III) в диагенезе морских осадков становится возможным в строго 
анаэробной обстановке, обеспечивающей устойчивость различных форм 
Fe(II), и происходит, по всей видимости, в результате взаимодействия 
органических соединений кислого характера с Fe (III), находящимся в 
растворе в равновесии с твердыми фазами гидроокисных и других форм. 
Растворенное Fe (III) представляет собой весьма сложную систему в 
различной степени полимеризованных гидроксо-аква-комплексов, среди 
которых наименее гидролизованные формы (Fe3+, Fe(OH)2+, Fe(OH)2+) 
подвергаются более эффективному восстановительному действию орга
нических соединений. Кроме того, высокая склонность Fe(III), а также 
Fe(II) к комплексообразованию с органическими лигандами, по-види
мому, существенно облегчает восстановительный процесс. В целом ана
эробные условия в присутствии реакционноспособного (в отношении 
Fe(III)) ОВ обеспечивают смещение равновесия в иловой воде в сто
рону восстановления Fe (III), протекающего по мере перехода ионов 
железа в раствор. Последнее подтверждается тем обстоятельством, что 
в процесс восстановления вовлекается в соизмеримых количествах же
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лезо реакционноспособных и обломочных минеральных форм (см. 
фиг. 2), твердые фазы которых резко различаются по своим химическим 
свойствам (например, отношением к 3,5 н. раствору H2S 04), а величины 
растворимости в достаточной степени близки. Смещению указанного 
равновесия способствует не только образование подвижных комплекс
ных соединений Fe(II), но и его хемосорбционная фиксация твердыми 
фазами осадка и дальнейшее участие в формировании структур аути- 
генных диагенетических минералов.

В зоне восстановления железа в осадках, как правило, наблюдается 
некоторое повышение величины pH (см. фиг. 2), что, по-видимому, сле
дует рассматривать как результат освобождения гидроксильных ионов 
в раствор при восстановлении гидроокисных форм реакционноспособно
го Fe(III). Необходимо отметить также, что количественное распреде
ление восстановленного железа по вертикали отложений не зависит от 
характера распределения остаточного Сорг. Это можно объяснить срав
нительно небольшим расходом ОВ как целого в процессе восстановления 
железа, поскольку передача сложной органической молекулой, облада
ющей высокими электронно-донорными свойствами, одного электрона 
иону Fe3+ сопровождается лишь незначительной перестройкой электрон
ной плотности этой молекулы с появлением новых концевых окислен
ных групп (0 = 0 , СОН, СООН). В целом это несущественно повышает 
степень окисленности органического соединения. Для сравнения можно 
указать, что глубина окисления органических молекул в сульфатредук- 
ционном процессе (передача восьми электронов одному иону сульфата) 
обуславливает практически полное их окисление до С02, что и отража
ется в виде корреляции SSH2s с содержанием остаточного Сорг. Столь 
высокая окислительно-восстановительная емкость процесса, а также 
прочность иона сульфата объясняют необходимость для осуществления 
сульфатредукции либо высоких температур и давлений (абиогенный 
процесс), либо ферментного катализа (микробиологический процесс).

Подобно соединениям Не(III) двуокись марганца также не требует 
значительного расхода ОВ в процессе окислительно-восстановительного 
взаимодействия.

Соединения марганца наиболее активны в отношении диагенетиче
ских преобразований в осадке. Хорошо выраженные окислительные 
свойства основной формы марганца, поступающей в осадки в ходе се
диментации,— гидратированной двуокиси Мп02-пН20, близкие к окис
лительным свойствам растворенного молекулярного кислорода, обуслав
ливают ее высокую реакционную способность в отношении ОВ. Полу
ченные данные убедительно свидетельствуют о том, что частичное окис
ление ОВ двуокисью Мп происходит уже на поверхности осадка и в 
верхних горизонтах окисленного ила. В результате существенное коли
чество Мп переходит в восстановленную форму Мп(П) (см. фиг. 2). 
Высокая величина pH осаждения гидроокиси Мп(П), равная 8,5—8,8, 
при отсутствии условий для образования труднорастворимых соедине
ний (МпСОз, MnSi03, MnS), обеспечивает подвижность ионов Мп2+ и 
возможность его миграции в иловой воде осадка. В результате основ
ная часть Мп(П) поступает в наддонную воду, а часть диффундирует в 
ближайшие подповерхностные горизонты отложений и постепенно окис
ляется проникающим в том же направлении растворенным кислородом.

О возможности сосуществования окисленной (0 2) и восстановленной 
(Мп2+) форм этих элементов свидетельствует близость величин стан
дартных окислительных потенциалов электродных процессов: М п02->- 
->Мп2+----И,23В; 0 2-^Н 20 -----Ь 1,229В [15]. С другой стороны, это го
ворит о высокой чувствительности данной системы к влиянию концен
трационного фактора и сорбционно-каталитическому действию актив
ных поверхностей твердых фаз осадка (прежде всего Мп02). Поэтому 
окисление Мп(П) кислородом происходит преимущественно в зонах его 
накопления, как в сорбированной, так и в химически связанной форме.

На распределение Мп по вертикали отложений оказывает большое 
влияние присутствие подвижного несульфидного Fe(III). Более низкий
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потенциал окисления Fe(II) по сравнению с Мп(Н) делает двухвалент
ное железо активным восстановителем по отношению к двуокиси мар
ганца. Поэтому существование МгЮ2 в зоне восстановления железа 
оказывается невозможным и Мп в ней находится полностью в подвиж
ной двухвалентной форме. Это обуславливает его миграцию главным 
образом в сторону верхнего окисленного слоя, где он также окисляется 
кислородом и фиксируется в осадке в форме Мп02.

Непрерывное накопление Мп(Н) и окисление его до Мп02 создает 
в пределах верхнего окисленного слоя осадка горизонты сравнительно 
небольшой (1—10 см) мощности, резко обогащенные марганцем — так 
называемые диагенетические максимумы, способные в процессе осадко- 
накопления и развития восстановительного диагенеза перемещаться: 
вверх по вертикали отложений, локализуясь непосредственно над зо
ной, содержащей Fe(II). Существование двух источников миграции 
двухвалентного марганца (со стороны поверхности осадка и из зоны 
восстановления железа) хорошо иллюстрируется на примере осадков, 
практически всех станций Бенгальского залива. Нижняя часть слоя, 
обогащенного марганцем, обычно содержит значительное количество 
Мп(П). В то же время и марганец поверхностного слоя и слоя обогаще
ния также в существенной мере восстановлен (см. фиг. 2). Кроме того, 
верхний окисленный слой осадка (EPt плюс 500—600 мВ) может содер
жать два и более прослоев, обогащенных Мп с различной степенью вос
становленное™ (см. фиг. 2, ст. 3393).

Горизонты, обогащенные Мп, могут быть захоронены в случае, на
пример, резкого увеличения скорости осадконакопления, а также ослаб
ления или прекращения восстановительных процессов в нижележащем 
слое. Довольно часто в морских осадках (в отличие от изученных) диа
генетические «максимумы» Мп подстилаются слоями с повышенными 
содержаниями реакционноспособного гидроокисного Fe(III). Иногда 
зоны обогащения железом и марганцем перекрываются и даже совпа
дают. Механизм формирования диагенетических «максимумов» Fe (III), 
связан, очевидно, с миграцией подвижного Fe(II) в верхние слои отло
жений и его окислением растворенным кислородом, а также двуокисью 
марганца. Однако в том случае, если продуктивность диагенетического 
восстановления железа достаточно велика, а кроме того, смена аэроб
ных условий на строго анаэробные имеет резкий характер и локализу
ется в пределах марганцевого слоя, то реакционноспособное Fe (III), 
образующееся при взаимодействии Fe2+ с Мп02 на границе аэробной и 
анаэробной зон, вновь быстро вовлекается в восстановительный процесс, 
не успевая накапливаться в заметных количествах. При этом кислород 
практически не принимает участия в окислении Fe(II). Такие условия, 
по-видимому, и реализуются в исследованных осадках, и именно они 
определяют возможность концентрирования Мп и вертикального пере
мещения марганцевого слоя

Мп02 — Мп (И) Мп02.

Диагенетическое формирование железистых прослоев отвечает не
прерывному диффузионному поступлению Fe(II) и его окислению с ин
тенсивностью, превышающей интенсивность восстановления Fe (III). 
Очевидно, необходимым условием этого процесса является избыток окис
лителя, т. е. либо непрерывное диффузионное проникновение кислорода 
в нижнюю часть марганцевого прослоя, либо накопление значительного 
количества М п02. Первое условие выполняется, например, при умень
шении скорости осадконакопления и (или) уменьшении поступления 
органического вещества. В результате сокращения пути диффузии 0 2 
(сближения поверхности осадка с границей восстановленных отложе
ний) или уменьшения расхода 0 2 на окисление ОВ и Мп(П) в пределах 
аэробной зоны кислород начинает принимать активное участие в окис
лении Fe(II). Это вызывает усиление потока Fe(II) в зону окисления и 
отложение гидроокисных форм Fe (III). Подтверждением сказанного
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^является то, что при наличии в осадке диагенетически обогащенного 
железом прослоя практически весь Мп в марганцевом «максимуме», 
как правило, окислен.

Используя изложенные представления об условиях и механизмах ос
новных восстановительных диагенетических процессов, можно дать 
объяснение особенностям их реализации в изученных осадках Бенгаль
ского залива. Эти особенности заключаются, как было указано выше, 
в интенсивном восстановлении соединений Fe(III) и Mn(IV) при весьма 
низком уровне развития сульфатредукции, несмотря на значительные 
содержания валового ОВ. Наблюдаемое соотношение процессов свиде
тельствует о предварительном и не связанном с сульфатредукцией про
текании восстановления Fe (III). Это отражает физико-химически обо
снованное теоретическое положение о последовательности диагенети
ческих преобразований в соответствии с величинами стандартных окис
лительных потенциалов электродных реакций [15]:

Mn02 -V Мп2+---- \- 1,23 В,
Fe3+ Fe2+— +  0,771 В, SO Г -> H2S — +  0,303 В.

Приведенные величины потенциалов предполагают, что при достаточном 
количестве ОВ восстановление сульфатов и накопление SSH2s должно 
начинаться позже восстановления Fe (III), однако в данном случае суль- 
фатредукция вообще не получает должного развития. Последнее озна
чает, что захороненное ОВ, осуществляющее восстановление Fe (III), а 
также образующееся в этом процессе, в основной массе недоступно суль- 
фатредуцирующим микроорганизмам.

Как известно, наиболее легко усвояемые ими вещества представля
ют собой растворимые и сравнительно низкомолекулярные соединения 
[5] (спирты, углеводы, ацетат и т. д.), образование которых в осадке 
происходит в результате аэробного химического и микробиологического 
юкисления исходного ОВ. Очевидно, что отсутствие этих продуктов, т. е. 
недостаточная предварительная окислительная аэробная обработка ОВ, 
ограничивает сульфатредукционный процесс при наличии всех осталь
ных необходимых для его развития условий.

Таким образом, соотношение редукционных процессов, характерное 
для изученных осадков, может возникать в том случае, если создание 
строго анаэробной обстановки существенно опережает стадию накопле
ния указанных органических соединений. Отсутствие кислорода и соот
ветственно аэробного окисления ОВ, обычно предшествующего и обес
печивающего сульфатредукцию, значительно изменяет направление 
диагенетического преобразования осадка. Анаэробная переработка ОВ 
выражается при этом преимущественно в гидролитическом расщеплении 
и выделении в раствор соединений, обладающих восстановительными и 
комплексообразующими свойствами, что создает условия для восста
новления Fe(III). Определяющую роль в формировании такой обстанов
ки могут играть окислительно-восстановительные процессы в системе: 
ОВ—0 2—Мп.

Поскольку двуокись Мп способна окислять ОВ в аэробных условиях, 
наряду с растворенным кислородом в осадке образуется подвижная вос
становленная форма Мп(П). Описанные выше окислительно-восстано
вительные свойства железа и марганца обуславливают миграцию Мп(Н) 
в иловой воде как анаэробной, так и аэробной зоны отложений и фор
мирование прослоев, обогащенных марганцем. Накопление в таких про
слоях значительных количеств Мп(П) в результате его хемосорбцион- 
ного взаимодействия с активной Мп02 создает определенной емкости 
барьер для проникновения кислорода в расположенные ниже слои осад
ка. Захороненное в них ОВ испытывает в дальнейшем анаэробный гид
ролитический распад, способствующий восстановлению Fe (III) и пре
пятствующий накоплению необходимых для развития сульфатредукции 
окисленных органических продуктов. Очевидно, что реализация подоб
ных условий может иметь место при совместном поступлении в осадки
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в ходе седиментации существенных и сравнимых количеств реакционно- 
способного ОВ и двуокиси марганца. Это в полной мере отвечает изу
ченным осадкам Бенгальского залива, в поверхностном слое которых 
содержится в среднем Сорг до 1% и Мп до 1%. Для сравнения можно 
указать, что, как правило, в осадках с близкими содержаниями Сорг и 
развитой сульфатредукцией количества Мп не превышают 0,07% [4]. 
Последнее связано обычно с выносом большей части Мп речного стока 
в открытый океан через зону повышенной биопродуктивности. В данном 
случае морфометрия и гидрологический режим акватории способствуют 
совместному отложению указанных диагенетически активных компонен
тов. Таким образом, на примере изученных осадков отчетливо просле
живается связь условий осадконакопления с особенностями раннего 
диагенеза.

В заключение следует отметить, что результаты изучения осадков 
Бенгальского залива весьма информативны для познания диагенеза в 
целом и убедительно показывают взаимосвязь и взаимообусловленность 
окислительно-восстановительных процессов с участием Fe, Мп и S. 
Интерпретация полученных данных с учетом взаимодействия растворен
ного кислорода с восстановленными формами элементов, использован
ная нами ранее при рассмотрении восстановленных форм серы [8—10], 
в данном случае также весьма перспективна и удовлетворительно опи
сывает весь комплекс основных диагенетических процессов.
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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
№ 5, 1985

УДК 553.3:550.4(268.4)

ЖЕЛЕЗОМАРГАНЦЕВЫЕ КОНКРЕЦИИ ГОРЛА БЕЛОГО МОР»

Ш Т Е Р Е Н Б Е Р Г  Л. Е., Л АВРУШ И Н  Ю. А., Г О Л У Б Е В  Ю. К., 
СИВЦОВ А. В., СПИРИДОНОВ М. А., РЫБАЛКО А. Е.

Комплексом методов изучены Fe—Mn-конкреции, расположенные в 
самых верхних частях современных грубозернистых песков Горла Белого 
моря. Показано, что они находятся здесь во вторичном залегании.

Детальное изучение процессов Fe— Мп-конкреционного рудообразо- 
вания в современных водоемах дает необходимую информацию для со
здания общей модели формирования подобных руд в геологическом про
шлом, что имеет не только теоретическое, но и народнохозяйственное 
значение. Этой проблеме посвящена обширная литература, освещающая 
вопросы проявления Fe—Мп-конкреционного рудообразования в различ
ных типах водоемов и геологических обстановок, в том числе имеющих. 
непосредственное отношение к Белому морю [1—3,6]. Однако Fe—Мп- 
конкреции акватории Белого моря изучены недостаточно, а для очень 
специфического участка — Горла Белого моря до сих пор вообще не опи
саны.

Материал и методы его изучения. Материалом для изучения послу
жили образцы осадков и Fe—Mn-стяжений, поднятых на борт гидро
графического судна «В. Альбанов». Расположение станций, на которых: 
производился отбор проб донных осадков и Fe—Mn-конкреций с помо
щью дночерпателя «Океан», показано на фиг. 1. Предварительное мак
роскопическое описание осадков конкреиий и корок выполнялось на бор
ту судна; в дальнейшем Fe—Mn-стяжения и осадки изучались в стацио
нарных условиях. Осадки после воздушного высушивания рассеивались 
на ситах. Фракция 0,1—0,25 мм с помощью тяжелой жидкости (бромо- 
форм) разделялась на тяжелую и легкую подфракции, которые изуча
лись в иммерсионных препаратах под микроскопом. Фракция менее 
0,001 мм выделялась водным отмучиванием из сборных проб песков се
верной и южной частей Горла, после тщательного и длительного расти
рания их резиновой пробкой. Глинистые минералы фракции <0,001 мм 
устанавливались с помощью дифрактометра (УРС-2). Примерное соот
ношение минералов в этой фракции оценивалось способом, предложен
ным Р. Бискае [8]. Часть осадков, в особенности подстилающих и вме
щающих Fe — Mn-конкреции, анализировалась методами микрой химии 
и атомно-эмиссионным спектроанализатором (Ji-48). Определение Ni, 
Сг, Си, V, Pb, Mg и Со проводилось количественным спектральным ме
тодом. Fe—Mn-конкреции изучались комплексом методов, включающих 
макро- и микроскопию, рентгеновский (дифрактометрия, дебаевская 
камера), термический, химический и ряд других видов анализов. Для ди
агностики рудных минералов марганца и железа, участвующих в сложе
нии Fe—Mn-конкреций, привлекалась также аналитическая просвечи
вающая электронная микроскопия (микроскоп JEM-100C, со встроенным 
гониометром и микрозондовой приставкой Кевекс-5100).

Обстановка современного осадконакопления в Горле Белого моря. 
Горло Белого моря, как известно, характеризуется чрезвычайно интен
сивной гидродинамической активностью, большими скоростями прилив
но-отливных течений, одним из проявлений которой являются мигрирую
щие песчаные гряды [4]. В то же время по имеющимся материалам в 
Горле Белого моря установлена серия тектонических разломов, имеющих 
простирание с юго-запада на северо-восток, определяющих в целом мор
фологию этого участка моря [5]. Наконец, для рассматриваемого уча-
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Фиг. 1. Известные местоположения различных типов железомарганцевых конкреций в 
Белом море, схема расположения станции пробоотбора

1—3 — станции, гд е  обн ар уж ен ы  ж ел езом ар ган ц ев ы е конкреции (1 — К. М . Д ерю гины м  [2]. 
2 — Т. И . Горш ковой [1], 3 — авторам и; в числи теле или слева ном ер станци и, в зн ам ен ател е — глу
бина, м); 4 — конкреции ш аровидной формы; 5 — лепеш ковидны е конкреции; 6 — конкреции формы  
усечен ного конуса; 7 — корковы е нарастания на гальке и ракуш ках; 8 — м икроконкреции; 9 — услон- 
ная граница зоны  распространени я ж ел езом ар ган ц ев ы х  конкреций в Горле Б ел ого  моря; 10 — стан 

ции п р обоотбор а  авторов; 11 — направления течений в Г ор ле Б ел ого  моря
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стка свойственно наличие различного типа вод. Вдоль восточного берега 
Горла устанавливаются опресненные воды, несущие органо-минераль
ные соединения, выносимые Северной Двиной, в то время как вдоль за
падного берега идет поступление баренцевоморских вод. Рельеф Горла 
Белого моря характеризуется наличием замкнутых узких котловин, вы
тянутых вдоль его оси и достигающих иногда глубин 140 м. В плане эти 
котловины располагаются нередко кулисообразно. Повышения дна меж
ду котловинами с поверхности обычно покрыты лентами мигрирующих 
грядовых, хорошо промытых песков, нередко галькой с обломками рако
вин морских моллюсков. Иногда между полосами песков встречаются 
участки дна, выстланные валунно-галечным материалом. Вблизи берегов 
достаточно четко фиксируются два-три уровня подводных террас.

В целом на большей части Горла четко выделяется несколько доста
точно мощных четвертичных толщ, лежащих на вендских отложениях.

Обнаруженные нами Fe—Mn-конкреции приурочены к верхней части 
толщи четвертичных отложений — к перемываемым грядовым пескам. 
Судя по тому, что внутри конкреций также преобладает крупноалеври
товый и песчаный материал, можно считать, что образование конкреций 
было первоначально приурочено к толще алевропесчаных осадков. Вме
сте с тем, поскольку в настоящее время обстановка в Горле характери
зуется чрезвычайно активной гидродинамикой, естественно думать, что 
все обнаруженные нами конкреции находятся во вторичном залегании 
по отношению к направленности современных процессов осадконакопле- 
ния. Более того, намеченная схематичная пространственная зона распро
странения конкреций (см. фиг. 1) в большей степени отражает, по-види
мому, не столько их действительное положение по площади, сколько раз
личные уровни среза верхней песчаной толщи. При таком подходе можно 
полагать, что максимальные по величине конкреции приурочены к осно
ванию песчаной толщи, которая в наибольшей степени вскрыта в южной 
части Горла.

В отношении возраста толщи перемываемых песков в настоящее вре
мя можно высказать лишь предварительные соображения. По имеющим
ся материалам, южнее Горла (в центральной впадине Белого моря) по
добные образования отсутствуют. Они имеются севернее — в Воронке 
Белого моря. Изучение разрезов побережья п-ова Канина, прилегающего 
к Воронке, показало, что распространенная здесь мощная толща песча
ных морских отложений лежит под мореной одного из последних ледни
ковых покровов, двигавшихся с Кольского полуострова. На основании 
этого в первом приближении мы полагаем, что конкрециеносная толща 
песков имеет осташковский или микулинский возраст, хотя не исключа
ется, судя по разрезам буровых скважин Зимнего Берега, ее несколько 
более низкое стратиграфическое положение. Для нас важно подчеркнуть, 
что с современной активной гидродинамикой связана чрезвычайно серь
езная перестройка песчаной толщи морских отложений, которая обусло
вила образование песчаных лент, осложненных грядовым рельефом.

Морфологические типы конкреций и их состав. Как отмечалось, про
странственно конкреции тяготеют к Зимнему Берегу, хотя размещение 
их в намеченной зоне спорадическое. Они встречаются только на отдель
ных участках и приурочены к пескам различной зернистости.

Наибольшее число конкреций и наиболее крупные из них обнаруже
ны в южной части Горла, в зоне распространения слабоилистых мелко
зернистых песков. Среди Fe—Mn-конкреций были обнаружены следую
щие морфологические типы: шаровидные, лепешковидные, усеченного 
конуса, а также микроконкреции размером 1—5 мм.

Наиболее детальному изучению были подвергнуты некоторые из опи
санных конкреций. Так, в шаровидных черных конкрециях (ст. 307), 
имеющих диаметр до 2 см, под микроскопом в проходящем и отраженном 
свете было выявлено, что центральная часть сложена овалоподобными 
гравийными зернами слюдистых сланцев, вокруг которых в виде кон
центрических зон располагаются марганцовистые и железистые про
слойки.
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Марганцовистые прослойки в центральной части значительно пре
восходят по толщине прослойки, представленные гидроокислами железа. 
Периферическая часть конкреций (в отличие от центральной) представ
лена в основном гидроокислами железа, цементирующих песок. Среди 
марганцовистых прослойков, господствующих в центральной части кон
креций, под микроскопом, в отраженном свете обнаружены выделения 
тодорокита.

Микродифракция центральной части конкреции шаровидной формы 
позволила несколько уточнить состав слагающих конкрецию марганце
вых минералов. Здесь устанавливаются не только тодорокит, но и бер- 
нессит и вернадит. Данные электронной просвечивающей микроскопии 
указали на присутствие в этой части шаровидной конкреции (ст. 307) 
тодорокита, бернессита, ферриксигита, вернадита и гётита (фиг. 2). Ма
териалы рентгеноструктурных исследований также не противоречат этим 
выводам (фиг. 3).

Судя по характеру окристаллизованности тодорокита и бернессита 
чрезвычайно пониженных содержаний фосфора и малых элементов 
(табл. 1, 2), а также фациальных особенностей вмещающих осадков, на
чальный этап образования конкреций мог быть связан с подтоком низ
котемпературных гидротермальных растворов в прибрежной опреснен
ной части морского бассейна.

Шаровидные конкреции, поднятые на станциях 367 и 373, вероятнее 
всего, в своей центральной части содержат значительные количества гид
роокислов марганца (см. табл. 1). Единично поднятые конкреции на 
указанных выше станциях не позволили провести детальный их анализ.

Лепешковидные, или как принято говорить, тарельчатые или блюдце
образные конкреции, представляют собой уплощенной формы округлые 
Fe—Mn-образования, достигающие 10 см в диаметре при высоте до 1 см. 
Верхняя сторона этих конкреций обычно несколько выпукла и несет на 
себе ряд небольших по высоте бугорков. На нижней стороне, построен
ной, как правило, более сложно, по периферии наблюдаются бугорча
тый ободок и ряд концентрически расположенных выступов и впадин. 
На нижней стороне наиболее выражено углубление, имеющее несколько 
сглаженную неправильную форму, достигающую иногда глубины 0,4 см.

В срезе подобные конкреции характеризуются сложным строением, 
фиксирующим несколько этапов их роста. В нижней части среза, как 
правило, наблюдаются почти горизонтально лежащие ржаво-бурые слой
ки и линзочки, представленные в основном рентгеноаморфными гидро
окислами железа. К этим существенно железистым прослойкам, имею
щим в общем небольшую толщину, примыкают почти под прямым углом 
слойки гидроокислов марганца и железа, изогнутые таким образом, что 
выпуклая часть их обращена к внешней части конкреций. В центральной 
части лепешковидных конкреций Горла отмечаются окатанные обломки 
кислых пород, слюдистых сланцев и др. Вокруг них зонально распола
гаются слойки, сложенные окисно-гидроокисными соединениями марган
ца и железа. Первые часто преобладают или являются соизмеримыми со 
слойками гидроокислов железа (см. табл. 1, ст. 363). По результатам 
микродифракции (см. фиг. 2), в центральной части лепешковидных кон
креций, так же как и в шаровидных, находятся тодорокит и бернессит. 
Фракция менее 0,001 мм, полученная после удаления окисных соедине
ний марганца и железа (фиг. 4), представлена в основном гидрослюдой, 
преобладающей над хлоритом + каолинитом и монтмориллонитом.

Химический анализ центральной части лепешковидных конкреций и 
их краевых частей показал, однако, что преобладание марганца и его 
окисно-гидроокисных соединений вблизи ядра не всегда выявляется (см. 
табл. 1, ст. 360). Вероятно, при опробовании была захвачена значитель
но большая часть центра конкреции, чем непосредственно примыкающая 
к срезу, которая обычно обогащена в большей степени марганцем. В ра
боте [7] для лепешковидных конкреций ряда озер и морей были уста
новлены различные соотношения между Мп и Fe в разных частях упло
щенных, мелководных, образований. В нижних частях благодаря локаль-
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Фиг. 2. Электронно-микроскопические снимки и электронограммы а, 
в, г — бернессита, д, ж — гётита, е, з — вернадита, увел.: 40000

50000 (ас), 45000 (з)

б — тодорокита, 
(б), 47000 (г),
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Номер
станции

3
3
3

17
23
32
57

422
408

360

363

253

307

367
373
248
257
248
248

Химический состав железомарганцевых стяжений Белого моря, %

Тип стяжений

Уплощенные
Шаровидные
Овальные

»
Лепешковидные 
Уплощенные неправильные 
Шаровидные скорлуповатые 
Ободки на камнях 
Лепешковидные
Сборная проба конкреций Белого 
Лепешковидные

моря

Усеченный конус 

Шаровидные

Микроконкреции

Анализируемая часть 
стяжений Мп Fe Р с огр

Общий анализ 18,4 6 , 0 0,51 Не опр.
» 20,3 5,9 0,44 »
» 18,8 5,1 0,42 »
» 2,26 12,3 0,19 »
» 1,69 19,8 0,35 »
» 4,0 14,1 0,56 »
» 9,4 9,9 Не orfp. »
» 11,5 17,6 » »
» 7,67 15,91 1,69 0,17
» 1,06 16,9 Не опр. Не опр.

Край 7,15 13,1 0,64 »

Центр 5,62 15,6 1,20 »

Низ 7,74 14,45 0,93 »

Общий анализ 8,65 14,61 0,53 Нет
Край 10,16 15,4 0,54 Не опр.
Центр 11,8 11,9 0,35 »

Низ Н 5.29 18,36 1,72 »

Общий анализ 7,81 14,23 1,05 0,33
Край 3,0 25,2 1,58 Не опр.
Центр 11,03 18,2 0,77 »

Общий анализ 13,14 17,40 0,92 0,14
Край 7,50 14,1 0,76 Не опр.
Центр 15,09 6,03 0,07 »

Общий анализ 6,62 10,32 0,61 Нет
» 5,04 4,71 0,11 »

Общий анализ 3,69 6,96 0,29 »
» 0,02 6,52 0,15 »
» 1,55 11,56 0,43 »
» 9,57 4,24 0,28 »



Таблица 2
Содержание микроэлементов в различных частях Fe—Мп-конкреций, Ю~4, %

Форма
конкреций

Место отбора 
пробы в конк

рециях
Сг Ni V Си Со РЬ Мо

Усеченного Край 29 75 182 24 115 9 53
конуса Середина 37 73 195 24 140 8 55

Центр 36 61 170 22 142 8 44

Лепешковид Край 30 52 151 21 105 8 78
ные Середина 26 50 140 19 105 8 75

Центр 32 69 177 22 122 1 0 74
Край 27 45 160 21 107 8 79
Середина 30 55 162 21 115 9 82
Центр 33 67 153 24 117 9 79

но проявляющимся процессом сульфатредукции и восстановления мар
ганца значения Mn/Fe были всегда понижены по сравнению с боковой 
стороной. Аналогичная картина наблюдается и при химическом анализе 
лепешковидных конкреций Горла (см. табл. 1, ст. 363). Вместе с тем, как 
отмечалось выше, подобные соотношения между марганцем и железом 
в разных частях конкреций выдерживаются не всегда (см. табл. 1, ст. 
360). Вероятнее всего, это связано с перемывом, переотложением и ча-

J,J4

Фиг. 3. Дифрактограммы центральных частей разных 
типов железомарганцевых конкреций Горла Белого моря 
Форма: а — шаровидная, б — лепешковидная, в — усе

ченного конуса

стичным уничтожением при этом родоначальных краевых частей конкре
ций.

Наиболее показательная, на наш взгляд, вторичная форма конкре
ций прослеживается на примере стяжений, по внешнему виду напоми
нающих усеченный конус. Диаметр их основания составляет 2—3 см, 
верхней части—1—2, высота достигает 2 см. Поверхность этих стяжений 
обычно сглаженная. В верхней и нижней частях конкреций имеются не
большие углубления. В разрезе как этих, так и лепешковидных конкре
ций имеются нередко округлые или гнездообразные включения несце
ментированного светло-серого кварц-полевошпатового песка, резко от
личного по цвету от основной массы конкреций. Концентры на контакте 
с этими включениями резко прерываются. Появление включений несце
ментированного материала скорее всего связано с жизнедеятельностью 
камнеточцев, которые поселялись на поверхности конкреций в разные
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MgCl2
Образец: a — природный; б — насыщенный глицерином; в — прогретый при Т 550° С

Фиг. 5. Дифрактограммы фракции <0,001 мм осадков Горла Белого моря 
I — западная часть; //, III — восточная часть; образец: а — природный, б — насыщен

ный глицерином; в — прогретый при Т 550° С

этапы их роста. Кроме того, в верхних и нижних частях конкреций кон
центры обычно прерываются, что можно связать с перемывом и переот- 
ложением.

В центральной части рассматриваемых конкреций обычно имеются 
обломки слюдистых сланцев или мелкие окатанные фрагменты марган
цеворудных образований. Химические анализы (см. табл. 1, ст. 253) под
тверждают, что в центре конкреций окислы и гидроокислы марганца на
ходятся в большем количестве, чем в краевой части.

Изучение глинистых минералов, выделенных из этих конкреций (см. 
фиг. 4), свидетельствует о том, что гидрослюда в этих стяжениях явля
ется преобладающим минералом над хлоритом и каолинитом при край
не низком содержании монтмориллонита.
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Таблица 3
Средние содержания Fe, Mn, Р и Сорг в поверхностных осадках Горла, %

Пески

Западная часть Восточная Часть

F e Мп р Сорг Fe Mn Р С0рг

Крупнозернистые 1.41 0,08 Нет Нет 2,7 0,03 0,04 Нет
Среднезернистые 1.8 0,1 » » 1.9 0 , 0 2 0,03 »
Мелкозернистые Не анализировались 2,04 0,06 0,04 »

Определение Сорг показало наличие органического углерода только 
в составе крупных конкреций лепешковидной и формы усеченного кону
са. В микроконкрециях и в конкрециях шаровидной формы органичес
кий углерод отсутствует (см. табл. 1).

Определение микроэлементов показало в целом, за исключением цин
ка и кобальта, их незначительную концентрацию в конкрециях (см. 
табл. 2). В процессе изучения материала был проведен химический ана
лиз поверхностного слоя песков (табл 3). Определены Fe, Mn, Р, Сорг, а 
также рассчитано Md песков. Из анализа полученных материалов вид
но, что наиболее высокие содержания перечисленных выше элементов 
характерны для мелкозернистых песков. При этом в местах повышенного 
содержания железа понижено содержание марганца и наоборот.

Как видно из данных табл. 3, в западной и восточной частях осадков 
Горла содержание марганца несколько различается. Это связано с тем, 
что в западной части Горла анализируемые пробы были взяты на под
водных террасах сравнительно близко от берега. По существу эти раз
личия связаны с выносом марганца из болот и многочисленных рек Коль
ского побережья. В результате в поднятых донных пробах на раковинах 
и гальках нередко наблюдался тонкий налет марганца. Аналогичного 
типа марганцовистые налеты в виде плоских пятен черного цвета име
ются в углублениях на поверхности песчаных зерен, что обусловлено из
бирательным осаждением марганца и последующим его окислением с 
помощью микроорганизмов. Но важно подчеркнуть, что в данном случае 
мы имеем современный процесс, в то время как конкреции в песках яв
ляются отражением этапов более ранних преобразований вещества.

Отложения западной и восточной частей Горла несколько различа
ются также по составу глинистых минералов. На западе (фиг. 5, I) гли
нистая фракция песков содержит примерно одинаковые количества гид
рослюды и хлорита + каолинита, в то время как в восточной части этого 
пролива (см. фиг. 5, //, III) гидрослюда явно преобладает над каолини
том и хлоритом при крайне низком содержании монтмориллонита. При 
этом важно подчеркнуть, что слабо намечающиеся различия как в со
ставе глинистых минералов в песках восточной части Горла, так и в ко
личественном содержании глинистого вещества по сравнению с конкре
циями могут быть объяснены современными процессами интенсивного 
перемыва песчаной толщи.

* * *

Изучение Fe—Mn-конкреций Белого моря проводилось Т. И. Горшко
вой [1], К- М. Дерюгиным [2], В. В. Калиненко [3], а также Н. М. Стра
ховым и др. [6]. В результате этих исследований были выявлены основ
ные морфологические типы конкреций, их химический состав, районы 
распространения, механизм их возникновения. В отношении последнего 
развивалась идея о том, что происхождение железомарганцевых конкре
ций в современных морях тесно связано с процессами диагенетического 
перераспределения вещества. Основу этого процесса составляет направ
ленная миграция железа и марганца из нижних в верхние горизонты 
осадка. В нижних горизонтах происходит восстановление окислов до за- 
кисной формы вследствие разложения органического вещества, а в верх
нем горизонте на границе окисной зоны осуществляется повторное окис-
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ление и выпадение окислов железа и марганца. Таким образом, одним 
из необходимых условий возникновения железомарганцевых конкреций, 
по Н. М. Страхову и др. [6], является наличие в осадках значительного 
количества органического вещества и приуроченность их к достаточно 
тонким илам.

Сравнение химического состава описанных нами конкреций с опу
бликованными ранее данными показывает, что каких-либо существенных 
различий между ними не обнаруживается (см. табл. 1). Провести какие- 
либо сравнения по минеральному составу или по содержанию малых 
элементов не представляется возможным, поскольку эти данные отсут
ствуют в материалах предыдущих исследователей.

Принципиально новым в изученных нами конкрециях явилось обна
ружение в их центральных частях парагенезиса минералов, состоящих 
из тодорокита, бернессита и вернадита. Такой парагенезис марганцевых 
минералов в заведомо осадочных Fe—Mn-образованиях был впервые об
наружен в шельфовых морях Северной Арктики, известен он и в тихо
океанских Fe—Мп-конкрециях [9]. Образование описанных конкреций 
Горла Белого моря было связано с диагенетическими процессами. При 
этом начальные этапы их формирования могли быть связаны с подто
ком низкотемпературных гидротермальных растворов по широко изве
стной сети имеющихся здесь тектонических разломов. Об этом свиде
тельствуют не только совокупность приведенных данных, но и то, что 
происхождение тодорокита до настоящего времени дискутируется. Не
сомненно, что изученные нами конкреции не являются современными об
разованиями, а были вымыты и переотложены из более древних четвер
тичных отложений.
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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
№ 5, 1985

УДК 549.623.5 : 550.4 : 551.781 (262)

ВОЗМОЖНОСТИ РАДИОЛОГИЧЕСКОГО ДАТИРОВАНИЯ
ПО ГЛАУКОНИТУ ПАЛЕОГЕНОВЫХ ОТЛОЖЕНИИ 

ВОСТОЧНОГО СРЕДИЗЕМНОМОРЬЯ
НИКОЛАЕВА И . В., КРАШЕНИННИКОВ В. А., ГОЛОВИН Д . А/., 

ИВАНОВСКАЯ Т. А.

Минералогическое изучение и К — Аг-датирование 11 образцов глауко
нита из палеогеновых отложений Сирии показали необходимость комплекс
ного подхода специалистов в области стратиграфии, литологии, минерало
гии, геохимии изотопов и физических методов исследования вещества для 
расшифровки возрастных значений, полученных К—Аг-методом.

Делается вывод, что на современном этапе исследований К — Аг-да
тирование не может рассматриваться в качестве корреляционного метода 
в стратиграфии.

В последние годы работы по использованию глауконита в качестве 
минерала-геохронометра палеогена наиболее активно велись по запад
ноевропейским стратотипам и некоторым другим разрезам [28]. Однако 
интерпретация геохронологических данных встречает большие затруд
нения и, как правило, не является однозначной. Причина этого кроется 
в отсутствии в настоящее время общепринятых критериев оценки при
годности глауконита для изотопного датирования, а также надежной 
палеонтологической привязки осадков с глауконитом к межрегиональ
ным и межконтинентальным стратиграфическим схемам.

Зональное деление палеогена по планктонным фораминиферам к 
настоящему времени подробно разработано. Зональные шкалы палео
гена Крымско-Кавказской СССР [18—20] и Карибского бассейна [21 — 
24] через промежуточную область Средиземноморья были объединены 
в единую шкалу палеогена континентов [5—7]. Глубоководное бурение 
в океанах позволило создать единую зональную шкалу в пределах поя
са от 50° северной и до 50° южной широты земного шара [9—11]. Одна
ко лишенные планктонных микроорганизмов мелководные палеогеновые 
отложения Западной Европы можно сопоставлять с одновозрастными 
осадками других регионов мира лишь в самом общем виде. Датировки 
по образцам глауконита, положение которых четко известно в зональ
ной шкале по фораминиферам, единичны и связаны с разрезами палео
гена США и Нигерии [26]. Недостатки стратотипов палеогена Запад
ной Европы, как известно, привели к противоречивому пониманию объе
ма самой палеогеновой системы, а также ее отделов, подотделов и яру
сов [5, 8, 26, 30]. Шкала изотопного времени палеогена претерпела су
щественные изменения [25, 27, 29], но вряд ли и последний ее вариант
[26] можно считать единственно приемлемым.

Существует несколько способов проверки достоверности радиологи
ческих датировок: 1) соответствие датировок таковым шкалы изотоп
ного возраста; 2) совпадение датировок, полученных одним методом по 
разным образцам и различными методами по одному образцу; 3) уста
новление минералого-петрографических признаков аутигенности и неиз
мененное™ минералов. Для создания геохронометрических стратотипов 
ведущую роль должны играть два последних, однако именно этим мето
дам незаслуженно уделяется малое внимание.

Цель предлагаемой работы заключается в оценке радиологического 
возраста зональных подразделений палеогена, установленных по планк
тонным микроорганизмам. Это предъявляет определенные требования 
к разрезам как в отношении микропалеонтологической характеристики,
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так и в отношении качества глауконита. Авторы статьи изучили ряд 
разрезов палеогена с глауконитом на территории Восточно-Европейской 
платформы, в Крыму, на Северном Кавказе и в Копетдаге. К сожале
нию, далеко не везде соблюдаются сформулированные выше требования 
к качеству разрезов. Поэтому большой интерес представляют палеоге
новые отложения Восточного Средиземноморья (Сирия) с прекрасными 
комплексами планктонных фораминифер й многочисленными глаукони
товыми прослоями.

Для достижения поставленной цели необходимо было осуществить:
1) зональное расчленение палеогеновых отложений Сирии по планктон
ным фораминиферам; 2) радиологическое датирование проб; 3) мине
ралого-петрографическое изучение глауконита и вмещающих его отло
жений для выявления аутигенных неизмененных разновидностей глау
конита; 4) наметить пути дальнейшего решения этих задач.

Исследование проводилось в рамках Международной программы 
геологической корреляции, проект № 1— «Точность и разрешающая 
способность стратиграфических и временных корреляций, калибровка 
корреляционных методов».

П А Л Е О Г Е Н О В Ы Е  О Т Л О Ж Е Н И Я  С И Р И И

Сирия занимает северо-западную часть Аравийской платформы, на 
которой палеогеновые отложения представлены преимущественно кар
бонатными породами. Терригенные осадки занимают резко подчиненное 
положение, встречаясь в виде отдельных прослоев в среднем и верхнем 
эоцене и несколько чаще в олигоцене. В палеоцене и нижней части 
нижнего эоцена развиты преимущественно мергели. Верхняя часть ниж
него эоцена сложена известняками и мергелями, чередующимися с чер
ными и бурыми кремнями. Средний и верхний эоцен состоят из пелаги
ческих белых мергелей и писчего мела, которые на поднятиях замеща
ются мелководными нуммулитовыми известняками. В олигоцене преоб
ладают мелководные органогенно-обломочные и рифоподобные извест
няки, местами замещаемые песчано-глинистыми осадками; накопление 
пелагических белых и жёлтых мергелей сохраняется в Месопотамском 
прогибе. Мощность осадков палеогена в наиболее прогнутых районах 
превышает 1000 м, сокращаясь на поднятиях до нескольких сотен мет
ров. Отложения исключительно богаты планктонными фораминиферами, 
что позволяет дать их детальное зональное расчленение [6, 7, 17].

В большинстве зон палеоцена и эоцена имеются глауконитовые го
ризонты, мощность которых колеблется от первых сантиметров до
3—4 м. Одни горизонты по простиранию прерывисты, другие прослежи
ваются на несколько сотен километров — от восточного склона Анти- 
Ливана и приморского Джебель-Ансария до правобережья Евфрата, где 
палеоген погружается под более молодые осадки неогена. Основные го
ризонты с глауконитом располагаются в стратиграфически непрерывных 
отложениях, и можно предполагать лишь местные перемывы. Возмож
ность переотложения из меловых и юрских пород какого-либо обломоч
ного материала, в том числе глауконита, была сведена к минимуму. 
В стратиграфическом плане глауконитовые горизонты палеогена Сирии 
весьма благоприятны для решения вопроса об изотопном возрасте зо
нальных подразделений субглобальной протяженности.

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

В нашем распоряжении имелось 11 глауконитсодержащих образцов, 
взятых из палеоценовых и эоценовых отложений Пальмирид и равнины 
к северу от этой возвышенности (фиг. 1). Анализировался материал, 
который остался после подготовки образцов для микропалеонтологиче- 
ских исследований; глинистая фракция и тонкий карбонатный матери
ал были удалены. Образцы рассеивали на ситах, а затем выделяли глау
конит с помощью магнитных сепараторов СЕМ-1 и СИМ-1. Кислотная
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Фиг. 1. Расположение разрезов с глауконитовыми горизонтами на 
территории Сирии

1 — Бир-Хассие; 2 — вади Терфаун; 3 — вади Джар; 4 — район 
Хама; 5 — Джебель-Абиад; 6 — Расс-эль-Рехем, 7 — Арак

и ультразвуковая очистки не применялись. Преобладающие размерные 
фракции делились в тяжелых жидкостях по методу страт [4] в интер
вале плотности 2,4—2,9 г/см3.

Таблица 1
Воспроизводимость анализов эталонных образцов

Эталон
Стандартное значение 

4°Аград» мм‘/г Результаты анализов эталонных образцов

Биотит 70-А 0,0950 0,0959; 0,0922; 0,0932; 0,0966; 0,0963; 
0,0942; 0,0950

Глауконит G1-0 0,0248 0,0246; 0,0240; 0,0251

Химическое, рентгеновское и радиологическое исследования образ
цов проводились в соответствующих лабораториях ГИН АН СССР. Мик- 
ропалеонтологический анализ выполнен В. А. Крашенинниковым. Ми
нералогическое изучение проведено И. В. Николаевой и Т. А. Иванов
ской. Интерпретация гранулометрического состава глауконитовых зе
рен, заключение о характере перемыва и вторичных изменений химиче
ского состава исследуемых образцов даны по методике И. В. Николае
вой [12—16]. Радиологическое датирование осуществлялось Д. И. Го
ловиным. Измерение содержания радиогенного аргона проводилось ме
тодом изотопного разбавления (в качестве трасера применялся 38Аг) на 
масс-спектрометре GD-150 в статическом режиме с расчетной точностью 
не менее 3,5% (табл. 1).

МИНЕРАЛОГО-ПЕТРОГРАФИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ 
ГЛАУКОНИТСОДЕРЖАЩИХ МИКРОКОНКРЕЦИЙ (ГЛАУКОНИТОВЫХ ЗЕРЕН)

Цвет зерен меняется в соответствии с плотностью, а также другими 
физическими и химическими характеристиками. Так, темно-зеленые 
окраски преобладают среди зерен с плотностью 2,7—2,85 г/см3, желто-
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и серовато-зеленые — во фракции 2,4—2,5 г/см3 и более легких. Побу
ревшие с поверхности зерна отмечаются как среди светлых, так и среди 
темных разновидностей.

Форма зерен весьма различна: глобулярная, лопастная, мозговидная, 
обломочная, в виде ядер раковин микроорганизмов (раковина сохрани
лась или растворена). Глобулярная форма (округлая, овальная, капле
видная), практически не имеющая трещин, встречается в относительно 
утяжеленных плотностях фракциях. Лопастная форма — зерна тех же 
очертаний, но как бы стянутые к центру по радиальным линиям с обра
зованием лопастей. Эти линии нередко представляют собой зияющие 
трещины, заполненные либо кальцитом, гидроокислами железа, либо 
другими минералами. Мозговидная форма — зерна округлые или оваль
ные, иногда неправильные, покрытые густой сеткой частых трещин, пе
ресекающих зерно в двух почти перпендикулярных направлениях и вы
деляющих микроучастки (микроглобули). Обломочную форму дают зер
на всех типов, но чаще лопастные и мозговидные, характерные для сред
них и низких плотностных фракций (доля обломков увеличивается к 
легким фракциям).

Различаются гомогенные зерна одного цвета с тонкоагрегатной 
структурой и гетерогенные с включением разноокрашенных в зеленые 
тона более мелких зерен или зон, пятен, жилок. Для последних разно
стей характерны включения кальцита, фосфата, гидроокислов железа, 
пирита, а также раковин микроорганизмов. Почти во всех образцах 
встречаются обломки карбонатных и фосфатных зерен, по которым раз
вивается глауконит. Основная масса глауконита является местным об
разованием, подвергнутым локальному перемыву.

Х И М И Ч Е С К И Й  С О С Т А В  З Е Р Е Н

Обобщая данные по химическому составу глауконита, следует отме
тить, что содержание главных компонентов варьирует в значительных 
пределах, %: S i02 48,37—51,38; А120 3 6,44—12,91; Fe20 3 12,53—18,73; 
FeO 0,23—1,17; MgO 4,33—7,11; К20  
4,98—7,91 (фиг. 2). Выделяются че
тыре фактора, определяющие эти 
вариации.

1. Соотношение слюдяной и раз
бухающей фаз в смешанослойном 
глауконит-смектитовом минерале, 
слагающем микроконкреции (фиг.
3). С увеличением разбухающей фа
зы возрастает содержание А120 3 и 
убывает К20  (см. фиг. 3, а). Совер
шенный изоморфизм A1VI — Fe^j 
характерен как для слюдяной, так 
и для разбухающей фазы (см. фиг.
3, б). Содержания магния в крайних 
фракциях одного образца остаются 
близкими.

2. Фациальная особенность отло
жений. По данным различных авто
ров, содержание разбухающей фазы 
в смешанослойном минерале возра
стает с глубиной бассейна [1, 2].
В нашем случае на имеющемся ма
териале невозможно проследить эту 
закономерность.

3. Изменение химического соста
ва минералов с возрастом. Минера
лы из датских отложений отличают-
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Фиг. 2. Гистограммы распределения со
держаний минералообразующих компо

нентов в глауконитовых зернах
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Фиг. 3. Графики зависимости содержания КгО от плотности зерен (а), октаэдриче
ских AL от Fe3+ (б) и Fe2+ от Mg (в); пунктиром на последнем графике показана 

теоретическая кривая Fe2+/Mg для минералов группы глауконита по [13]

ся наиболее высоким содержанием алюминия и относительно понижен
ным— магния, а из палеоценовых и эоценовых — повышенным содержа
нием трехвалентного железа и магния. Но эту тенденцию необходимо 
проверить на более полном фактическом материале.

4. Вторичные изменения минералов. Вариации химического состава 
глауконита могут быть связаны с эпигенетическими процессами и вы
ветриванием (см. фиг. 3, в).

Р Е Н Т Г Е Н О В С К И Е  И С С Л Е Д О В А Н И Я

Анализ дифрактограмм ориентированных препаратов глауконитовых 
зерен показал: 1) все исследуемые образцы являются смешанослойны- 
ми образованиями и содержат наряду со слюдистыми разбухающие 
слои; 2) смещение базальных отражений в малоугловую область в при
родном состоянии после насыщения глицерином и прокаливания препа
ратов, по-видимому, может свидетельствовать о высокой степени дис
персности исследуемых кристаллитов [3]; 3) от более легких к более 
тяжелым плотностным фракциям у каждого образца содержание разбу
хающих слоев заметно уменьшается.

На дифрактограммах разориентированных препаратов изученных 
зерен присутствие рефлексов 112, 022 и Т12 свидетельствует о трехмер
ной упорядоченности иссл#дуемого минерала. Характер распределения 
интенсивностей этих отражений соответствует диоктаэдрическим слю
дам 1 М. Судя по параметру 6, равному 9,05—9,08 А, этот минерал мо
жно охарактеризовать как железистую слюду или глауконит.

М И Н Е Р А Л О Г И Ч Е С К И Е  О С О Б Е Н Н О С Т И  И И З О Т О П Н Ы Й  В О З Р А С Т
Г Л А У К О Н И Т А  И З  З О Н А Л Ь Н Ы Х  П О Д Р А З Д Е Л Е Н И И  П А Л Е О Г Е Н А  С И Р И И

Образцы глауконита происходят главным образом из отложений па
леоцена, включая датский ярус; два образца имеют среднеэоценовый 
возраст.

1. Палеоцен, датский ярус (средняя часть), зона Globorotalia trini- 
dadensis (обр. 3305/2, 4820/16).

Обр. 3305/2 взят в разрезе у источника Бир-Хассие восточнее с. Се- 
лемия (см. фиг. 1). Здесь к названной зоне относится пачка серых мер
гелей и листоватых, сильно известковистых глин, мощностью около 
12 м; глауконитовый пласт с неотчетливыми границами приурочен к 
средней части зоны. Переотложенные меловые фораминиферы отсут
ствуют. Ниже мергели согласно подстилаются осадками зоны Globoro
talia pseudobulloides (низы датского яруса), а выше также согласно сле
дуют мергели зоны Acarinina uncinata (верхняя часть датского яруса).

Обр. 4820/16 взят в разрезе вади Терфаун к северо-востоку от Ка- 
риатейн, в центре Пальмирид (см. фиг. 1). Светло-серые мергели имеют
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мощность около 10 м, глауконито
вый пласт залегает внутри этой зо
ны. Переотложенных фораминифер 
нет. Ниже располагаются осадки зо
ны Globorotalia pseudobulloides (ни
зы датского яруса), а выше следует 
задернованное пространство, вслед 
за которым начинаются выходы мер
гелей верхнего палеоцена.

Гистограммы распределения зе
рен глауконита различаются между 
собой по размеру, что, возможно, 
свидетельствует о различной интен
сивности перемыва материала 
(фиг. 4). Химический состав наибо
лее распространенной фракции 
2,55—2,6 г/смэ (обр. 3305/2 и 4820/ 
/16) отличается низким содержани
ем FeO и относительно повышенным 
Fe20 3 (табл. 2).

Значение радиологического воз
раста для обр. 3305/2 (52 млн. лет) 
не может рассматриваться как до
стоверное, поскольку этот глауконит 
несет заметные признаки вторичных 
изменений (табл. 3). Датировка 
обр. 4820/16 (63 млн. лет) нуждает
ся в подтверждении. Необходимо от
метить, что это значение в точности 
совпадает с расчетными данными 
для зоны Globorotalia trinidadensis: 
подошва — 63 млн., кровля—62 млн. 
лет [26].

2. Палеоцен, датский ярус (верх
няя часть), зона Acarinina uncinata 
(обр. 3186/2; 556; 557; 558).

Все образцы отобраны из разре
за вади Джар к северо-западу от 
Пальмиры (см. фиг. 1). Здесь на 
желтоватых мергелях и глинистых 
известняках Маастрихта с размывом 
и слабым (2—3°) угловым несогла
сием залегает пласт глауконитовых 
мергелей мощностью приблизитель
но 3 м. В основании породы имеют 
зеленую окраску и насыщены обиль
ным глауконитом; выше количество 
глауконита постепенно убывает и 
мергели приобретают светло-зеле
ную окраску. Глауконитовый пласт 
покрывается серо-желтоватыми мер
гелями, дающими листоватую ще
бенку; видимая мощность 6 м.

Образцы 556—558 взяты снизу 
вверх в пределах глауконитового 
пласта. Серо-желтоватые мергели 
характеризуются многочисленными 
планктонными фораминиферами. 
Присутствие в самом нижнем образ
це (556) малокамерных акаринин 
свидетельствует о том, что базаль-
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ные слои глауконитовых мергелей соответствуют низам зоны Acarinina 
uncinata.

Несмотря на размыв и перерыв, верхнемеловые переотложенные ф о 
раминиферы в осадках датского яруса отсутствуют. Лишь в мелкой 
(0,2—0,16 мм) фракции глауконитового мергеля встречаются единич
ные переотложенные глоботрунканы, ругоглобигерины и хетерохели- 
циды.

В изученных образцах присутствуют зерна глауконита глобулярной, 
лопастной, мозговидной и обломочной форм. Все три образца имеют 
близкие гистограммы размеров зерен глауконита (см. фиг. 4) при мак
симальных содержаниях фракции 0,315—0,2 мм. От обр. 556 к обр. 558 
заметно возрастает содержание фракций мельче 0,1 мм, состоящей по-

Таблица 3
Результаты радиологического датирования глауконита

Номер образца
Размерные фракции, 

мм
Плотностные 

фракции, г/см*
К, %.

(Д = ± 1 ,5 % )
4°Аград* мм*/г 

(Д = -± 3 ,5 % )
Кажущийся К—А г-  
возраст *, млн. л ет

836 0,2—0,1 2,45—2,7 4,70 0,0059 32,5-Ь1,5
717 0,315—0,16 2,55—2,65 5,10 0,0065 33,0-Ь1,5
688 0,315—0,2 2,5—2,6 5,30 0,0123 60,ОНьз,о

2172/3 0,315—0,16 2,65—2,7 6,50 0,0123 49,ОНЕ2,5
2172/4 0,2—0,1 2,6—2,7 6,50 0,0130 52,ОНЬ2,5
3305/2 0,2—0,1 2,55—2,6 5,50 0,0110 52,0-Ь2,5
4820/16 0,315—0,16 2,55—2,6 5,90 0,0145 63,0- :3 ,0
3186/2 0,315—0,2 2,55—2,6 6,10 0,0122 52,0dЬ2,5

558 0,315—0,2 2,55—2,6 5,5 0,0131 61,ОН-3,0
557 0,315—0,16 2,55—2,6 5,70 0,0141 64,0d-3 ,0
556 0,315—0,2 2,6—2,7 6,45 0,0136 54,5Н=3,0
556 0,315—0,2 2,55—2,6 5,90 0,0129 57, ОН=3,0

•  Средние значения по трем—пяти анализам. Ар == 4,72* 10*^° г о д -1 , =  0,557* 10^^° г о д -1; 40К = 1 ,2 2 .К)-'*
(по весу).
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чти целиком из обломков микроконкреций, и падает (до нуля) содержа
ние фракции 0,63—0,4 мм. Намечается некоторая корреляция между 
гранулометрическим составом пород и зерен глауконита: чем крупнее 
компоненты породы и выше их содержание, тем крупнее зерна глауко
нита и выше доля зерен глауконита с пониженной плотностью. На ги
стограмме обр. 558 плотностной максимум почти не выражен, что ха
рактерно для микроконкреций, претерпевших существенный пере
мыв [16].

Химический состав зерен в пределах фракции 2,55—2,6 г/см3 в 
обр. 558 отличается пониженным содержанием К20, FeO, MgO, А1а0 3 и 
увеличением Fe20 3 при практически одинаковом количестве кремния.

Для трех изученных образцов из зоны Acarinina uncinata получены 
четыре определения К — Ar-возраста (см. табл. 3). Для обр. 556 дати
ровки сделаны для двух различных плотностных фракций, которые дали 
разность в 3 млн. лет, т. е. совпали в пределах точности анализа 55,5± 
± 3  млн. лет. Для всех образцов анализировались сходные размерные и 
плотностные фракции, однако разброс получился порядка 10 млн. лет, 
что объясняется различной степенью изменения глауконита. Для обр. 558 
(плотностная фракция 2,55—2,6 г/см3) наблюдается низкое содержание 
калия, тем не менее К — Аг-возраст этого образца отличается от К — Аг- 
возраста обр. 557 на 3 млн. лет (т. е. в пределах ошибки). Различие в 
датировках обр. 557 и 558 в 3 млн. лет может оказаться существенным, 
поскольку обр. 558 несет заметные признаки вторичного изменения по 
типу ожелезнения. Значение возраста 64 млн. лет для обр. 557 мы счи
таем близким к достоверному для данного уровня исследований, так как 
этот глауконит является почти неизмененным; тем не менее это значе
ние нуждается в подтверждении.

Проводить сравнение наших радиологических датировок с уже име
ющимися в литературе по датскому ярусу (зона Acarinina uncinata) за
труднительно, так как последние привязаны к зональной шкале чисто 
условно в результате интерполяции данных между более древними, 
маастрихтскими, и более молодыми, палеоценовыми, датировками. Воз
раст подошвы зоны Acarinina uncinata оценивается в 62 млн., кровли — 
в 60 млн. лет [26]. Отметим лишь, что К — Аг-возраст глауконита в 
обр. 557 (64 млн. лет) и 558 (61 млн. лет) близки к этим расчетным 
значениям.

Обр. 3186/2 отобран примерно в 0,5 км от обр. 556—558 по простира
нию глауконитового пласта из его кровли. По химическому составу он 
ближе к обр. 557. Планктонные фораминиферы здесь сравнительно не
многочисленны, но комплекс их типичен для рассматриваемой зоны. Пе- 
реотложенные фораминиферы маастрихтского возраста единичны.

Гистограммы распределения зерен глауконита по размеру (см. 
фиг. 4) для обр. 556, 558 и 3186/2 в общем сходны. Рассматривая хими
ческий состав обр. 3186/2 (фракция 2,55—2,6 г/см3), можно предполо
жить высокое содержание смешанослойного компонента. Значение ра
диологического возраста для обр. 3186/2, равное 52 млн. лет (см. табл. 3), 
не может рассматриваться как достоверное, поскольку этот глауконит 
несет заметные признаки вторичных изменений, которые могут сопро
вождаться потерей радиогенного аргона.

3. Верхний палеоцен, зона Globorotalia velascoensis (предположи
тельно), обр. 2172/3 и 2172/4.

Северо-восточнее г. Хама на известняках верхнего мела несогласно 
залегает пласт (мощностью около 1 м) глауконитовых мергелей с де- 
тритусовым материалом и окатанными мелководными бентосными фо- 
раминиферами. Планктонные фораминиферы единичны и окатанны. Они 
свидетельствуют лишь о верхнепалеоценовом возрасте осадков (зоны 
Globorotalia pseudomenardii и Globorotalia velascoensis). Отсутствие 
G. pseudomenardii служит косвенным указанием на принадлежность от
ложений к зоне Globorotalia velascoensis, хотя этот вид мог выпасть из 
комплекса фораминифер и по экологическим причинам. Выше следуют 
мергели с перекристаллизованными и растворенными планктонными фо-
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раминиферами верхнего палеоцена. Обр. 2172/4 взят в основании глау
конитового пласта, обр. 2172/3 — в его кровле.

Характерными особенностями этих образцов являются: 1) присут
ствие в заметном количестве обломков зерен глауконита во всех раз
мерных фракциях, особенно много их во фракциях крупнее 0,4 и мельче 
0,1 мм; 2) выделение зерен глауконита двух генераций: более мелкие, 
темные, включены в более крупные, светлые; 3) слабо выраженные мак
симумы как на гистограммах распределения зерен по размеру (их фак
тически два), так и на гистограммах распределения зерен по плотности, 
имеющих три и даже четыре максимума (см. фиг. 4). Отмеченные осо
бенности зерен свидетельствуют о двух генерациях глауконита. Судя 
по гранулометрическому составу микроконкреций и значительному чис
лу обломков, перемыв этих осадков был весьма интенсивным. Этот 
уровень фиксирует трансгрессивное положение глауконитсодержащих 
отложений. Минералогические особенности определяются положением 
горизонта в наиболее мелководной зоне бассейна, слюдяная фаза обога
щена Alvi. Возрастная интерпретация К — Аг-отношений по минерало
гическим данным представляется, нам не совсем корректной. Для 
обр. 2172/4 определенное значение отвечает 52 млн., для обр. 2172/3 — 
49 млн. лет. Как видим, значения изотопного возраста снизу вверх по 
разрезу уменьшаются. Однако они значительно отличаются от величин, 
приводимых в работе [26] для подошвы и кровли зоны Globorotalia ve- 
lascoensis (соответственно 56 и 54 млн. лет).

4. Верхний палеоцен, зона Globorotalia velascoensis (обр. 688).
Образец 688 (возвышенность Джебель-Абиад, расположенная север

нее Пальмиры) взят из пласта (около 30 см) глауконитовых мергелей, 
располагающегося в самой верхней части пачки темно-серых и серо-зе
леноватых мергелей (мощность 25 м), содержащих обильную микро
фауну зоны Globorotalia velascoensis. Примерно на 4 м выше обнажа
ются аналогичные мергели нижнего эоцена. Переотложенных и окатан
ных фораминифер в данном образце нет. В разрезе севернее Пальмиры 
мергели зоны Globorotalia velascoensis связаны с подстилающими осад
ками постепенным переходом. Радиологический возраст глауконита по 
обр. 688 равен 60 млн. лет (см. табл. 3), что выглядит значительно древ
нее 56—54 млн. лет, принимаемых для зоны Globorotalia velascoensis 
[26]. Минералогическая оценка датировки образца затруднительна. 
Очевидно, в этом случае имело место вторичное изменение глауконита.

5. Средний эоцен, зона Globorotalia lehneri (обр. 717 и 836).
Образцы отобраны из среднеэоценовых отложений северо-восточной

части Пальмирид (см. фиг. 1). Обр. 717 взят из разреза Расс-эль-Рехем 
(возвышенность Джебель-Абиад, 15 км к северу от Пальмиры). Здесь 
к зоне Globorotalia lehneri относится пачка светло-серых и желтоватых 
мергелей мощностью 22 м. В нижней части зоны, примерно в 2 м от ее 
подошвы, проходит пласт буро-зеленых глауконитовых мергелей с рас
плывчатыми границами; мощность 1,2 м. Зона характеризуется обиль
ными фораминиферами. Осадки зоны Globorotalia lehneri согласно под
стилаются мергелями зоны Globigerapsis kugleri, а перекрываются пис
чим мелом зоны Orbulinoides beckmanni. '

Образец 836 приурочен к разрезу Арак к востоку от Пальмиры. Зона 
Globorotalia lehneri представлена светло-серыми, серыми и палевыми 
пелитоморфными мергелями с многочисленными баритовыми конкре
циями; мощность 37 м. Примерно в 2—3 м от ее подошвы находится 
пласт зеленых глауконитовых мергелей с размытыми границами, дости
гающий в раздувах 3—4 м мощности. Отложения зоны связаны посте
пенным переходом с подстилающими осадками среднего эоцена.

Гранулометрический состав зерен глауконита в пробах (см. фиг. 4) 
различается размером преобладающей фракции: 0,315—0,2 (обр. 717), 
0,2—0,16 мм (обр. 836). Чем крупнее зерна, тем больше среди них раз
новидностей с повышенной плотностью. С уменьшением размера зерен 
снижается плотность и возрастает доля обломков. Следовательно, наи
более сильный перемыв претерпел глауконит относительно глубоковод
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ных участков дна бассейна. Судя по пятнистому осветлению поверхно
сти зерен (обр. 717), наличию гидроокислов железа (обр. 836), а также 
по химическому составу минералов (см. табл. 2), они претерпели изме
нения по типу окисления железа.

Значения радиологического возраста для рассматриваемых двух 
образцов из подошвы зоны Globorotalia lehneri практически идентич
ны— 33 млн. для обр. 717 и 32 млн. лет для обр. 836 (см. табл. 3). Они 
резко отличны от значения, принимаемого для подошвы этой зоны — 
45 млн. лет [26]. Радиологические датировки обр. 717 и 836 трудно оце
нить из-за недостатка минералогических данных, так как фактически 
мы имеем дело только с двумя анализами смесей зерен. Установленное 
окисление двухвалентного железа не препятствует в общем случае вы
бору реперных проб для датирования, однако эти пробы не могут быть 
корректно рассмотрены на возможные другие типы изменений.

* * *

Изученный материал из палеогеновых отложений Сирии явно недо
статочен (11 образцов), чтобы делать обоснованные выводы о примени
мости глауконта для детального радиологического датирования. Тем не 
менее напрашиваются два вывода: в области стратиграфического поло
жения образцов и в области минералогических и изотопных свойств 
глауконита.

1. Необходим комплексный научный подход к изучению глауконита. 
Работа должна включать изучение состава, строения и фациальной зо
нальности глауконитсодержащих отложений, а также их стратиграфиче
ское расчленение и корреляцию. Методика сравнительного изучения гра
нулометрического состава зерен глауконита и вмещающих их пород, а 
также однородности химического и минерального состава глауконитсо
держащих зерен позволяет выявлять аутигенные неизмененные, а также 
измененные и перемытые разновидности глауконитсодержащих зерен и 
пространственные закономерности их размещения. Наиболее определен
ные результаты получаются по глаукониту из тех зон, которые харак
теризуются достаточным числом образцов и анализов. Единичные образ
цы и определения не поддаются интерпретации. Результаты исследова
ний показывают, что при подобном подходе и представительной выбор
ке анализов можно производить отбраковку датировок на основе мине
ралого-петрографических критериев. Измененные разновидности зерен 
отличаются от неизмененных парагенезом минералов, а также грануло
метрическими и химическими характеристиками. Неизмененные по хи
мическому составу минералы нуждаются в дальнейшем исследовании 
прецезионными физическими методами, которые еще слабо разрабо
таны.

2. Радиологические данные по изученным образцам (от 64 до 
33 млн. лет) не выходят за пределы изотопных датировок, принимаемых 
для палеогеновой системы (табл. 4). Вместе с тем имеется значитель
ный разброс данных и в пределах зон палеоцена (до 11—12 млн. лет), 
и в пределах разных плотностных фракций (до 3 млн. лет). Очевидно, 
в глауконите заключена определенная геохронологическая информация. 
Во всяком случае, этот минерал демонстрирует порядок величин для 
палеогена. Однако существенный разброс значений показывает, что рас
шифровка получаемых данных требует глубокого и всестороннего подхо
да специалистов не только в области стратиграфии, литологии, минера
логии, но и в сфере химических и физических методов исследования 
вещества.

Одни значения, полученные по измененным глауконитам, явно несут 
искаженную радиологическую информацию и во внимание не принима
ются, другие совпадают или близки к современным представлениям об 
изотопном возрасте зон палеогена — 63 млн. лет для зоны Globorotalia 
trinidadensis, 61 млн. лет для зоны Acarinina uncinata. Однако эти дан
ные единичны и нуждаются в подтверждении.
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Таблица 4
Зональная шкала палеоцена и эоцена Сирии, положение образцов глауконита

и их К—Аг-возраст

Изотопный 
возраст, 

млн. лет  
[26]

Возраст

Номер образца
Определенный К—Аг-воз

раст, млн. лет
отдел подот

дел
я р ус зона

42

Эо
це

н

ср
ед

ни
й

Truncorotaloides
rohri

— —

44
Orbulinoides
beckmanni

717, 836 33, 32

45,5
Globorotalia
lehneri

— —

49
Acarinina 
bull brook i

— —

50

ни
жн

ий

Globorotalia
palmerae

— —

51
Globorotalia
aragonensis

— —

52
Globorotalia
formosa

— —

54
Globorotalia
subbofinae

— —

56

Па
ло

оц
ен

Globorotalia
velascoensis

2172/3,4; 688 49, 52, 60

58
Globorotalia
pseudomenardii

— —

60
Globorotalia
angulata

— —

62

Да
тс

ки
й 

яр
ус

Acarinina
uncinata

556, 557, 558, 
3186/2

54, 57, 64, 61, 52

63
Globorotalia
trinidadensis

4820/16, 3305/2> 63, 52

64
Globorotalia
pseudobulloides

— —

65
Globigerina
eugubina

— —
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На современном этапе исследований К — Аг-датировки по глаукони
ту, очевидно, не могут рассматриваться в качестве корреляционного кри
терия в стратиграфии. Образцы глауконита в ходе методических ис
следований по определению радиологического возраста должны нахо
диться под контролем других стратиграфических реперов. В этом смыс
ле важное значение приобретают поиск и выбор районов исследований. 
Районы, подобные Сирии, в которых глауконитовые пласты приурочены 
к зональным подразделениям по планктонным микроорганизмам, при
обретают исключительно важное значение.
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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
№ 5, 19 8 5

УДК 550.4:551.762(479)

К ГЕОХИМИИ НИЖНЕ- И СРЕДНЕЮРСКИХ ОТЛОЖЕНИИ 
ЦЕНТРАЛЬНОГО КАВКАЗА

ГАВРИ Л О В Ю. О Л У Б Ч Е Н К О  И. Ю.

Рассмотрены закономерности распределения 19 химических элементов 
в нижне- и среднеюрских песчано-глинистых отложениях Лабино-Малкин- 
ской зоны, являющейся южным окончанием эпигерцинской Скифской плат
формы. Обсуждена роль различных факторов, влиявших на концентрацию 
или рассеяние элементов в континентальных (болотных, аллювиальных 
и др.) и морских отложениях, в том числе в оолитовых железорудных гори
зонтах.

Сравнительное изучение поведения химических элементов в отложе
ниях, образовавшихся в условиях разных фациальных обстановок, а 
также в толщах, накопившихся в различных структурно-тектонических 
зонах, позволяет выяснить закономерности локализации или рассеива
ния элементов в осадочном процессе. С этой целью нами проводилось 
исследование нижне- и среднеюрских терригенных отложений Большого 
Кавказа. В настоящей статье рассматриваются геохимические особенно
сти юрских пород Лабино-Малкинской зоны (Центральный Кавказ), яв
ляющейся южным окончанием эпигерцинской Скифской платформы. 
Было изучено несколько разрезов восточной части этой зоны, в том чи
сле по р. Баксан, его левому притоку р. Тызыл, р. Джигиат и др. Опор
ным был выбран разрез правобережья р. Тызыл (ручьи Бардыргарлы- 
кол, Ташлысырт), для которого при сравнительно небольшой (около 
600—700 м) мощности характерно присутствие отложений как континен
тального, так и морского генезиса.

Район исследования находится в 5—10 км к северу от Тырныауз- 
Пшекишской шовной зоны, отделявшей геосинклиналь Большого Кав
каза от Скифской платформы.

В разрезе нижне- и среднеюрских отложений было изучено распреде
ление 19 элементов и С02 (карб). Такие элементы, как Fe, Mn, Ti, Р, 
Сорг и С02, определялись химически, V, Сг, Со, Ni, Си, Ga, Ge, Mo, Pb — 
методом количественного спектрального анализа (76 проб), Zn, Zr, Rb, 
Y, Nb — рентгенофлюоресцентным методом (24 пробы). Определения 
отдельных элементов, а также полные силикатные анализы глинистых 
пород и анализы карбонатных пород выполнены в химической лабора
тории ГИН АН СССР.

СТРОЕНИЕ РАЗРЕЗА НИЖНЕ- И СРЕДНЕЮРСКИХ ОТЛОЖЕНИЙ

Мезозойские отложения в районе р. Тызыл залегают на мощной тол
ще протерозойских и палеозойских дислоцированных метаморфических 
сланцев, прорванных доюрскими гранитами, дайками кварцевых порфи- 
ров и альбитофиров, небольшой интрузией ультрабазитов. В кристал
лических сланцах выявлено довольно много небольших по масштабам 
полиметаллических рудопроявлений, пространственная локализация ко
торых контролируется преимущественно тектоническими разломами 
112]. Рудопроявления являются доюрскими и в нижнеюрские отложе
ния не переходят.

Мезозойские отложения перекрывают кристаллические породы с рез
ким угловым несогласием, залегают в целом спокойно, образуя моно
клиналь, полого падающую на северо-восток. Отсутствие складчатости,
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а также сколько-нибудь существенного проявления магматизма резко 
отличает эти образования от геосинклинальных и позволяет рассматри
вать нижне- и среднеюрские отложения к северу от Тырныауз-Пшекиш- 
ской зоны как нижний структурный подъярус эпигерцинского платфор
менного чехла Скифской платформы [13]. В составе толщи выделяются 
хумаринская, джигиатская и джорская свиты (фиг. 1), а также разви
тая локально свита Сарыдюз.

Хумаринская свита плинсбахского возраста (карикс) [4] залегает к 
основании юрского разреза и достигает мощности 70 м. Отложения сви
ты начинаются пачкой (10—15 м) аргиллитов, выполняющих западину 
в доюрском рельефе и по простиранию выклинивающихся. Аргиллиты 
преимущественно серовато- и темно-коричневого цвета, плитчатые, хотя 
слоистость в основном неясная — местами она обусловлена послойным 
скоплением растительного детрита; на плоскостях напластования часто 
встречаются отпечатки листьев, стеблей наземных растений. В аргилли
тах залегает несколько прослоев сидеритовых конкреций. В тонких 
(0,05—0,08 м) прослоях плохосортированного песчаника видны много
численные следы корней растений.

Аргиллиты сложены в основном каолинитом, в виде примеси отме
чается гидрослюда.

Отличительной особенностью этой части разреза является присут
ствие здесь прослоев и линз угля (0,05—0,1 м), переслаивающихся с 
углистыми аргиллитами. По данным спорово-пыльцевого анализа 
(М. В. Азмайпарашвили и др.), исходным материалом для образования 
угольных пластов служили высшие наземные растения (папоротнико
образные и голосемянные).

В одном из песчаных прослоев со следами корней растений в низах 
пачки, маломощном (0,07 м), но выдержанном по простиранию, залега
ют линзовидные прослои сульфидов — в основном пиритовые, а также 
халькопиритовые и галенитовые выделения [9]. Сульфидные (пирито
вые) гнезда содержатся также в прослоях углей. В септариевых тре
щинках в сидеритовых конкрециях отмечены выделения галенита и 
реже сфалерита. Сульфидные прожилки можно обнаружить в кварцевой 
гальке, т. е. в продуктах разрушения доюрского фундамента.

Относительно небольшая мощность глинистой пачки и невыдержан
ность ее по простиранию, обогащенность пород растительными остат
ками, следы корней, наличие пластов угля, преобладание каолинита в 
составе глин позволяют относить эти отложения к группе фаций зара
стающих озерных водоемов и торфяных болот.

Над глинистыми отложениями залегает сложнопостроенная пачка 
(5—10 м), слагаемая брекчиями, конгломератами, гравелитами, песча
никами и реже глинистыми алевролитами, т. е. здесь представлен прак
тически полный спектр обломочных пород. Эти отложения не выдержа
ны по простиранию и найти сходство даже между относительно близко 
расположенными разрезами (первые сотни метров) довольно трудно, 
В пластах конгломератов и брекчий преобладает галька кварца, встре
чаются плохоокатанные или остроугольные обломки кристаллических 
сланцев. Сортированность пород слабая. Границы между пластами раз
ного гранулометрического состава часто неровные, с карманами в под
стилающих слоях. Отмечен пласт мелкогалечных конгломератов (1,5 м) 
с крупной однонаправленной косой слоистостью, выполаживающейся у 
подошвы (толщина косых слойков 0,2—0,3 м). В песчаных прослоях и 
в цементе конгломератов и брекчий часто встречаются скопления тем
ноцветных минералов; иногда породы окрашены гидроокислами Fe. 
В редких прослоях алевритистых аргиллитов на плоскостях напластова
ния отмечаются отпечатки наземных растений. Грубообломочные поро
ды сцементированы песчано-глинистым материалом, а песчаники — гли
нистым, кремнистым, местами карбонатным цементом.

Очевидно, можно согласиться с К. К. Карасевым и В. Н. Макаровым 
[9], проводившими в этом районе литолого-фациальное картирование, 
что пачку грубообломочных пород следует рассматривать в качестве
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делювиально-пролювиальных отложений фации конусов выноса и 
шлейфов.

Верхняя часть хумаринской свиты представлена пачкой светло-серых 
песчаников, олигомиктовых, преимущественно кварцевого состава, мас
сивных, мощностью 30—40 м. В пачке встречаются маломощные линзо
видные прослои (2—5 см), а также редкие пласты (до 0,5 м) гравели
тов и мелкогалечных конгломератов, подошва которых бывает иногда 
неровной: галечный материал заполняет эрозионные карманы в подсти
лающих песчаных породах. В верхней части пачки отмечено несколько 
уровней развития косой слоистости, с преобладанием однонаправлен
ной. Основная масса песчаников неплохо сортирована, лишь единичные 
прослои (несколько дециметров) в незначительной степени обогащены 
глинистым веществом. Породы сложены мелко- и среднезернистым пес
чаным кварцевым материалом, подчиненную роль играют полевые 
шпаты.

Песчаники описанной пачки, очевидно, следует относить к русловой 
фации аллювиальных отложений, хотя существует мнение, что некото
рые песчаные горизонты хумаринской свиты можно рассматривать в ка
честве дельтовых образований [10].

Континентальные отложения хумаринской свиты бассейна р. Тызыл 
очень бедны фауной, и ее плинсбахский возраст (карикс) устанавлива
ется преимущественно по сопоставлению с другими районами, где одно
возрастные толщи, накапливавшиеся в морских условиях, охарактери
зованы фаунистически гораздо лучше [14]. Хотя мощность разреза ху
маринской свиты сокращена по сравнению с более западными района
ми (верхняя часть свиты размыта), здесь представлены отложения раз
нообразных фаций.

С размывом на породах хумаринской свиты залегают отложения 
джигиатской свиты (средний тоар — аален) [4]. В них распространена 
фауна пелеципод, белемнитов, аммонитов, свидетельствующая о накоп
лении осадков в обстановке морского водоема. В составе свиты выде
ляют три части: нижнегижгитские (средний тоар), верхнегижгитские 
(низы верхнего тоара) и баксанские (верхи верхнего тоара — аален) 
слои.

Н и ж н е г и ж г и т с к и е  слои (80—90 м) представлены в основном 
переслаиванием маломощных (несколько сантиметров — первые деци
метры) пластов аргиллитов, алевролитов и песчаников; в нижней части 
толщи чередуются интервалы отложений мощностью в первые метры. 
Среди глинистых пород имеются разности от чистых до существенно 
алевритистых. В аргиллитах четкой слоистости не видно, цвет их от се
рых до темно-серых, иногда с коричневым оттенком. Алевролиты серые, 
неслоистые, комковатые, местами заметно глинистые, на плоскостях 
напластования встречается мелкий углистый растительный детрит. 
Песчаники мелкозернистые, светло-серые, преимущественно олигомик- 
товые, полевошпатово-кварцевые; единичные пласты достигают мощно
сти 3—4 м. Прослои песчаных пород в основном выдержаны по прости
ранию, но тонкие (первые сантиметры) слои иногда выклиниваются. 
Слоистость в хорошо сортированных песчаниках заметна слабо: она 
видна либо на поверхности выветривания, либо в тех случаях, когда 
подчеркивается гидроокислами Fe. Отчетливая косая слоистость отме
чена лишь в редких относительно мощных пластах из нижней части тол
щи. Неоднократно в пластах песчаников наблюдались поверхности раз
мыва осадков с последующим накоплением новых порций песчаного ма
териала.

Особенностью нижнегижгитских слоев является интенсивное разви
тие здесь сидерита, который в аргиллитах и алевролитах образует конк
реции, в песчаниках — зоны цементации.

Фаунистические находки в нижнегижгитских слоях сравнительно не
многочисленны и представлены остатками морских организмов (аммо
ниты, членики лилий и др.).
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Появление в песчаных слоях поверхностей подводного размыва осад
ков, косой слоистости свидетельствует об относительно активной дина
мике морских вод. Вместе с тем для этих отложений характерно слабое 
развитие следов волновой деятельности, немногочисленность остатков 
донной фауны, мелкозернистость песков, тонкая слоистость в ряде пес
чаных пачек, что может указывать на накопление осадков в переходной 
зоне от мелководных к умеренно глубоководным макрофациям шельфа.

В е р х н е г и ж г и т с к и е  слои (50—60 м) представлены в основном 
светло-серыми, местами с зеленоватым оттенком мелкозернистыми не
плотными песчаниками. На выветрелой поверхности песчаников иногда 
заметна косая слоистость, причем слойки в различных прослоях ориен
тированы по-разному; встречаются следы размывов, эрозионные лож
бины, также заполненные песком. Состав песчаников полевошпатово
кварцевый, цемент слюдистый, местами карбонатный.

В толще залегает несколько пластов серых алевролитов, иногда 
образующих частое переслаивание (слойки 1—3 см) с песком. К алевро
литам приурочены сидеритовые конкреции. Размыв конкрециесодержа
щих алевролитов обусловил образование двух пластов (0,15—0,3 м) 
конкреционных конгломератов, невыдержанных по мощности с карбо
натно-глинистым цементом, содержащим железистые оолиты. В этих 
пластах заключена обильная морская фауна: белемниты, аммониты, пе- 
лециподы, членики лилий и др. В верхней половине верхнегижгитских 
слоев, под одним из пластов конкреционных конгломератов залегает 
песчаный слой со следами корней растений. Ближе к кровле толщи сор- 
тированность пород ухудшается — в песчаниках появляется примесь 
глинистого материала, послойное распределение которого обуславлива
ет плитчатость и слоистость пород.

Накопление отложений происходило в условиях морского мелко
водья и активной гидродинамики; песчаный материал образовывал от
мели, косы, возвышавшиеся над водой, на которых временами появля
лась растительность.

Б а к с а н с к и е  слои (60—65 м) представлены в основном аргилли
тами с многочисленными прослоями конкреций, пластами конкрецион
ных конгломератов и оолитовых железняков. По сравнению со смежны
ми районами в описываемом разрезе верхние горизонты баксанских 
слоев не сохранились из-за размыва, предшествовавшего накоплению 
отложений вышележащей джорской свиты [4].

Аргиллиты темно-серые, иногда с зеленоватым оттенком, слоистость 
отсутствует либо выражена плохо, преобладают алевритистые разности, 
на плоскостях напластования встречаются следы ползающих организ
мов. Одной из особенностей баксанских слоев является присутствие в 
них многочисленных пластов конкреционных конгломератов (0,1—0,3 м), 
невыдержанных по простиранию, залегающих через 1—3 м. В аргилли
тах залегает несколько тонких (2—4 см) линзовидных прослоев органо
генных зеленовато-серых известняков. В верхней половине толщи появ
ляются линзочки и тонкие (2—3 см) слои песчаника, серого, мелкозер
нистого, местами косослоистого. Как в аргиллитах, так и в песчаниках 
встречаются мелкие стяжения пирита.

Характерными образованиями, выделяющими ааленскую толщу из 
всего юрского разреза, являются пласты с железистыми оолитами. Наи
более мощных пластов (от 0,7 до 2 м) четыре, помимо них имеется не
сколько тонких (0,1—0,2 м) пластов; оолиты заключены также в цемен
тирующей массе конкреционных конгломератов. Оолитсодержащие 
пласты плотнее вмещающих аргиллитов и четко выделяются в рельефе. 
Пласты неоднородные— распадаются на отдельные слои, различающие
ся как твердостью, так и окраской, которая меняется от темной зелено
вато-серой до красновато-бурой. В основной породообразующей массе 
часто содержатся включения небольших (несколько сантиметров) конк
реций, незакономерно ориентированных, остатков белемнитов, аммони
тов, обломков раковинок двустворок. Большинству пластов присуще 
брекчиевидное строение.
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фиг. 1. Литологическая колонка нижне- и среднеюрских отложений и кривые распределения элементов в породах
1 — аргиллиты; 2 — алевритистые аргиллиты; 3 — алевролиты; 
4 — песчаники; 5 — конгломераты; 6 — конкреции; 7 — кон

креционные конгломераты; 8 — железорудные горизонты;
9 — породы доюрского фундамента; 10 — закрытые интервалы; 
11—места отбора и номер образца; 12—содержания элементов 
в индивидуальных образцах на кривой распределения: а — в

глинистых породах, б — в песчаниках. Распределение Сорг в 
аргиллитах хумаринской свиты показано вне масштаба. Циф
рами указаны индивидуальные его значения в пробах. На этой 

и следующей фигуре содержание Сорг, С 02, Fe, Mn, Ti и Р 
приведено в %, остальных элементов — в 10“ 4%
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Ооолиты в породе распределены неравномерно: на одних участках 
они слагают сплошную оолитовую массу, в то время как на других их 
сравнительно немного. Ооолиты округлые либо овальные, размер 0,4-- 
0,6 мм, иногда до 1 мм, цвет в основном красновато-бурый, часто отме
чается концентрическое строение, встречаются агрегаты из двух-трех 
оолитов, заключенных в одной оболочке. Подавляющее большинство 
оолитов сложено гётитом и гидрогётитом, шамозитовые разности редки 
и обычно частично замещаются кальцитом. Цементируются оолиты 
преимущественно глинисто-карбонатной сидерит-кальцитовой массой. 
Чем меньше карбонатность цемента, тем в большей степени оолиты де
формированы— сплющены, раздавлены. Фрагменты раковин, члеников 
лилий бывают окружены железистой оболочкой; пористые обломки 
организмов, а также карбонатный цемент на некоторых участках пропи
таны красно-бурыми гидроокислами Fe. Некоторые оолиты частично за
мещаются пиритом.

Оолиты встречаются и в аргиллитах (в основном на интервале пере
слаивания с оолитосодержащими пластами), но здесь они малочислен
ны, раздавлены, присутствуют их фрагменты.

Таким образом, для баксанских слоев характерны горизонты много
численных перемывов, отсутствие четкой слоистости в аргиллитах как 
результат постоянного взмучивания осадков, косая слоистость в песча
ных линзочках, брекчирование оолитосодержащих пластов, следы пол
зающих организмов и другие признаки, позволяющие считать, что на
копление толщи происходило в зоне мелководья, в условиях сравни
тельно активной гидродинамики.

Джорская свита (байос), как показывают региональные исследова
ния, с размывом залегает на подстилающих отложениях [4]. Нижняя 
часть свиты сложена серыми и темно-серыми алевритистыми аргилли
тами, переходящими в глинистые алевролиты, с прослоями сидеритовых 
конкреций и крупных (до нескольких метров в диаметре) известковых 
линз, иногда с заключенными в них сидеритовыми стяжениями. В 50 м 
от основания свиты залегает пачка (40 м) переслаивания пластов пес
чаника (0,25—1,2 м) и серых алевритистых глин (1—2 м). Песчаники 
преимущественно мелкозернистые, полевошпатово-кварцевые, неслои
стые или со слабо заметной тонкой слоистостью, местами пологой косой 
или волнистой; на плоскостях напластования встречается растительный 
детрит и редкие отпечатки фрагментов растений, на подошве некото
рых пластов — гиероглифы — следы струй течений.

В верхней части джорской свиты развиты аргиллиты, в разной сте
пени алевритистые, чистых разностей почти нет, подчиненное значение 
имеют алевролиты; встречаются маломощные (0,1 м) песчано-алевро- 
литовые пласты, часто с кальцитовым и сидеритовым цементом. Слои 
конкреций залегают через первые метры. В некоторых горизонтах тол
щи можно наблюдать следы биотурбации осадков. Мощность свиты ме
няется на площади: в районе изученного разреза составляет приблизи
тельно 270—300 м.

По сочетанию разнообразных признаков можно говорить о накопле
нии осадков свиты в рассматриваемом районе в условиях открытого 
моря в удалении от берега, вначале в относительно мелководной, а за
тем в более глубоководной части шельфа.

Разрез среднеюрских отложений венчается алевролитово-песчаной 
толщей (первые десятки метров) с большим количеством растительно
го детрита, рассеянного в породе, тонкими (несколько сантиметров) лин
зами угля. В песчаниках отмечается косая слоистость; многочисленные 
линзы и прослои сидеритовых стяжений придают некоторым пластам 
полосчатый облик. Как и в плинсбахских угленосных отложениях здесь 
залегает маломощный (0,1 м) пласт, содержащий линзы сульфидных 
стяжений — пиритовых, с примесью галенита и сфалерита. Эту толщу 
(свита Сарыдюз) рассматривают как угленосную континентального ге
незиса, возраст ее по стратиграфическому положению предположитель
но датируют батом [4].
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Накопление нижне- и среднеюрских отложений происходило с уча
стием разных источников сноса терригенного материала, что, в частно
сти, нашло отражение в смене ассоциаций акцессорных минералов. Как 
отмечает Р. С. Безбородов [3], минеральный состав тяжелых фракций 
тоарских песчано-алевролитовых пород сравнительно однообразен — 
преобладает сфен-рутил-турмалин-цирконовая ассоциация. Причем для 
района р. Тызыл характерен сфен и другие титаносодержащие минера
лы, но отсутствуют гранаты; вверх по разрезу увеличивается количест
во хлоритоидов. В ааленских отложениях тяжелая фракция сходна с 
тоарской — здесь распространена сфен-рутил-турмалин-циркон-хлорито- 
вая ассоциация. Байосской толще присущ несколько иной набор мине
ралов: циркон-хлорит-биотит-гранатовая ассоциация.

РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ЭЛЕМЕНТОВ В ОТЛОЖЕНИЯХ РАЗЛИЧНЫХ СВИТ

Распределение элементов по разрезу показано на фиг. 1. Средние 
содержания элементов по данным анализов 76 образцов разных страти
графических интервалов приведены в табл. 1. Для некоторых элементов 
определения были проведены в меньшем числе проб (табл. 2). Для ко
личественной оценки геохимических особенностей глинистых пород кон
тинентальных и морских отложений в табл. 1 и 2 приведены содержа
ния элементов в аргиллитах хумаринской, джигиатской и джорской 
свит (подсчет для аргиллитов морских отложений осуществлен по ана
лизам 32 образцов). Для сравнения в таблицах приведены значения 
кларков элементов по данным А. П. Виноградова [6] и К. К. Турекьяна 
и К. X. Ведеполя [28].

Отложениям хумаринской свиты, характеризующим континентальное 
осадконакопление в районе, присущи некоторые специфические особен
ности распределения элементов. Глинистая пачка озерно-болотных от
ложений из основания свиты резко выделяется в разрезе нижне- и сред
неюрских отложений обогащенностью органическим веществом (ОВ): 
Сорг от 2,9 до 9,3% (в среднем 4,6%). Подсчитанные для аргиллитов ху
маринской свиты коэффициенты концентрации1 (см. табл. 1, 2) показы
вают, что Сорг содержится в них в среднем в 8 раз больше, чем в поро
дах остальной части разреза. То что в отложениях свиты (особенно в 
аргиллитах) широко распространены углефицированные растительные 
остатки, находит свое отражение в составе ОВ: здесь преобладают гу- 
миновые соединения, и напротив, незначительно содержание битума 
[3]. В аргиллитах этой пачки повышены также содержания Ti, Ga, Ge, 
Mo, Zr, Rb, Y, Nb, хотя коэффициенты концентрации у них меньше и 
только у Мо и Nb превышают 2.

Существует также группа элементов, количество которых в аргил
литах хумаринской свиты, наоборот, заметно понижено. Прежде всего 
это касается Fe, Мп и Р (см. фиг. 1, табл. 1, 2): содержание Fe везде 
меньше 1,5%, снижаясь до 0,42 и даже до 0,1% (в среднем Fe ниже 
кларкового уровня в 5 раз); Мп в большинстве образцов не улавлива
ется или отмечаются его минимальные содержания; Р практически от
сутствует. В эту же группу входят Со, Ni, Zn и Cu(?), т. е. элементы, 
близкие по своим геохимическим характеристикам к Fe.

V, Сг, РЬ образуют группу элементов, коэффициенты концентраций 
которых близки к 1, т. е. накопления или рассеивания их в аргиллитах 
хумаринской свиты не происходит. Вместе с тем следует отметить, что 
в маломощном (0,3 м) пласте аргиллитов из пачки конгломератов и гра
велитов V, Сг и РЬ показывают высокие концентрации (см. табл. 1), 
примыкая, таким образом, к элементам первой группы.

Оценивая количественный состав основных породообразующих ком
понентов глинистых пород (табл. 3), обнаруживаем, что для хумарин- 
ских аргиллитов характерно относительно повышенное содержание А12Оа

1 Коэффициенты концентрации здесь — отношение содержаний элементов в хума- 
оинских аргиллитах к их содержанию в джигиатских и джорских аргиллитах.
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и, наоборот, пониженное SiOt, а также MgO, NaaO, К20. Обращает на 
себя внимание особенно резкое уменьшение окисного Fe по сравнению 
с закисным.

В породах пачки грубозернистых и в различной степени сортирован
ных пород (конгломераты, гравелиты, песчаники), залегающей над 
аргиллитами, распределение элементов довольно пестрое: слои с низ
кими содержаниями сменяются пластами, в которых концентрация не
которых элементов (Fe, Ti) резко повышается (см. фиг. 1, табл. 1). Это 
обусловлено неравномерным распределением в породах темноцветных 
рудных минералов. Следующая вверх по разрезу пачка мелкозернистых 
аллювиальных песчаников, наоборот, характеризуется вполне однооб
разным распределением элементов: их концентрации здесь существенно 
понижены (самые низкие во всем разрезе), причем во всех частях пач
ки примерно одинаковы.

Джигиатская свита, н и ж н е г и ж г и т с к и е  с л о и .  Поскольку эта 
толща представлена в основном переслаиванием аргиллитов, алевроли
тов и песчаников, кривые распределения элементов имеют прихотливый 
облик (см. фиг. 1). Обращают на себя внимание относительно низкие 
содержания Fe и Мп в аргиллитах (2,68 и 0,02%) и алевритистых ар
гиллитах (1,75 и 0,01%, см. табл. 1). Вместе с тем в некоторых пластах 
алевролитов и мелкозернистых песчаников отмечается локальный или 
развитый по всему слою сидеритовый цемент, а содержания Fe и Мп 
(соответственно 7,26 и 0,33%) в них во много раз выше, чем в песчани
ках с бескарбонатным цементом (0,98 и 0,01%).

В нижнегижгитских песчаниках по сравнению с аллювиальными 
песчаниками хумаринской свиты возрастает концентрация таких эле
ментов, как Ti, Р, Сг, V, Си, причем первые три приближаются по со
держанию к глинистым породам. Обособленно ведет себя Zr, количест
во которого существенно увеличивается, обнаруживая именно в мелко
зернистых песчаниках наибольшие концентрации (463-10_4%, см. 
табл. 2). Распределение по породам остальных элементов здесь упоря
доченное— в аргиллитах их содержится больше, чем в песчаниках.

Для в е р х н е г и ж г и т с к и х  слоев, представленных в основном 
полевошпатово-кварцевыми песчаниками, характерны преимущественно 
невысокие концентрации элементов, но как и в нижнегижгитских слоях, 
содержания их заметно больше, чем в хумаринских аллювиальных отло
жениях. В этих песчаниках также отмечены высокие содержания Zr 
(432 -10“4 %, см. табл. 2).

В разрезе верхней половины верхнегижгитских слоев появляются 
карбонатно-глинистые пласты с железистыми оолитами, заключающие 
перемытые конкреции. В карбонатно-глинистой массе с оолитами су
щественно увеличивается содержание Fe (до 25%), а также возрастает 
концентрация Мп — 0,19, Р 0,15, V 198-10"4, Со 29-10~4% (см. табл. 1).

Б а кс а н е к и е  слои в связи с залеганием в них пластов, сложенных 
железистыми оолитами, резко выделяются на фоне всего юрского раз
реза (см. фиг. 1). Поскольку для этих горизонтов характерна повышен
ная карбонатность (С02 достигает 30%), на фиг. 2 показано распреде
ление элементов для основной части этого интервала в пересчете на 
бескарбонатное вещество (и в увеличенном масштабе).

Прежде всего пласты с оолитами выделяются повышенными (в сред
нем 28%) содержаниями Fe (см. табл. 1), т. е. Fe здесь является одним 
из ведущих породообразующих компонентов. Как видим (см. фиг. 2), 
распределение Fe в пластах неравномерно, что согласуется с отмечав
шимся выше их неоднородным строением, с прихотливым распределени
ем оолитов в породе. Fe в основном входит в состав гидрогётита, гётита, 
сидерита, шамозита, аморфных гидроокисных соединений (роль суль
фидных минералов незначительна). Высокие концентрации Fe во мно
гом определяют геохимические особенности этих пластов: содержание 
некоторых элементов здесь также повышено (см. фиг. 2, табл. 1), преж
де всего это касается Мп (0,77%) и Р (0,250). Несколько в меньшей 
степени, но также вполне отчетливо, происходит увеличение концент-
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Таблица 1

Содержания элементов в породах нижне- и среднеюрской толщи

Свита (пачка, слой), из которой 
отбирался образец с орг СО* F e Мп Ti р Сг N i V Си Со РЬ Ga Ge Mo

Число
образ

цов
Порода

Хумаринская свита: 
пачка аргиллитов 4,67 0,08 0,87 0,003 0,68 0,003 83 31 149 27 <10 27 46 2,7 3,7 6 Аргиллиты
пачка конгломераты— 1,87 Нет 1,11 Нет 0,93 0,01 220 38 500 63 <10 60 67 4,8 0,5 1 »

гравелиты— песчаники Нет 7,00 6,75 0,18 2,12 0,26 88 76 142 54 53 24 23 1,5 2,2 1 Песчаники
» Нет 1,15 Нет 0,69 0,004 50 18 100 <13 <10 18 27 2,0 1,5 1 »

пачка аллювиальных 
песчаников

» » 1,12 » 0,13 0,006 37 <10 35 <13 <10 18 14 < 1 ,5 1,5 3 »

Джигиатская свита: 
нижнегижгитские слои 0,39 0,05 2,68 0,02 0,56 0,006 90 47 119 40 16 28 31 2,2 < 1 ,5 5 Аргиллиты

0,25 Нет 1,75 0,01 0,51 0,05 102 35 120 40 12 22 28 2,0 1,6 3 Алевритистые аргиллиты
Нет 0,18 0,98 0,01 0,49 0,06 98 17 77 26 9 18 15 1,5 < 1 ,5 5 Мелкозернистые песчаники 

и алевролиты
0,26 9,84 7,26 0,33 0,49 0,053 107 28 94 27 И 15 13 < 1 ,5 < 1 ,5 4 Мелкозернистые песчаники 

и алевролиты с карбо
натным цементом

верхнегижгитские слои Нет 2,4 2,09 0,05 0,39 0,05 73 18 84 26 8 18 15 1,5 < 1 ,5 2 Песчаники
0,4 0,22 4,46 0,04 0,53 0,04 78 42 125 36 20 15 27 1,75 < 1 ,5 2 Глинистые алевролиты
0,31 6,25 24,58 0,19 0,38 0,15 70 33 198 28 29 14 21 1,75 < 1 ,5 1 Алевролит с карбонатно

железистым цементом и 
оолитами
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Свита (пачка, слой), из которой 
отбирался образец 0>рг СО, Fe Мп Ti Р Сг N i

Джигиатская свита: 
баксанские слои 0,03 6,25 7,00 0,09 0,42 0,06 68 31

0,52 12,46 28,29 0,77 0,44 0,25 79 56

0,47 0,57 5,59 0,04 0,51 0,05 76 46

Джорская свита 0,69 0,54 3,95 0,04 0,54 0,05 68 44

0,2 13,17 4,16 0,27 0,3 0,06 35 27

Аргиллиты морских отло
жений

0,54 — 4,52 0,037 0,53 0,52 75 46

Коэффициенты концентра
ции элементов в аргил
литах континентальных 
отложений

8,6 0,19 0,08 1,28 0,058 1,11 0,67

Кларки элементов в аргил
литах по данным: 
Виноградова А. П. [6] 
Турекьяна К. К. и Ве- 

деполя К. X. [28]

1,0 — 3,33
4,72

0,067
0,85

0,45
0,46

0,077
0,07

100
98

95
68

Примечание. В таблице приведены как средние значения содержаний элементов в породах 
цах; содержания СорГ, С 0 2, Fe, Mn, Ti и Р приведены в %, остальных элементов — в 10“ 4%.

со

Таблица 1 (окончание)

V Си Со РЬ Ga Ge Mo
Число
образ

цов
Порода

146 23 21 14 15 < 1 ,5 < 1 ,5 1 Алевролит с карбонатным
цементом

262 45 34 19 15 < 1 ,5 < 1 ,5 И Породы, обогащенные Fe
(Fe>10%)

144 34 18 24 28 1,89 1,5 15 Аргиллиты

132 33 15 29 27 1,8 1,71 12 Аргиллиты, в различной
степени алевритистые

58 21 10 25 14 1,5 2,78 3 Мелкозернистые песчаники
и алевролиты с карбо
натным цементом

136 34 16 27 28 1,9 1,71

1,1 0,79 0,63 1 1,64 1,42 2,5

130 57 20 20 30 2 2
130 45 19 20 19 1,6 2,6

стратиграфических интервалов, так и содержания элементов в нескольких индивидуальных образ*
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рации V, кривая распределения которого в целом повторяет кривую рас
пределения Fe. На фиг. 3 показано, как ведут себя элементы при пере
ходе от вмещающих аргиллитов к оолитосодержащим пластам; для 
последних указаны коэффициенты концентрации (КК) элементов. По 
величине КК к V близок Со, несколько меньше величины коэффициен
та у Си и Ni. Отметим, что отдельные определения указывают на повы
шение в пластах с оолитами содержания церия (90—120 -10~4%) по 
сравнению с вмещающими аргиллитами (54 -10“4%). Другие элементы 
(Ti, Pb, Сг) слабо реагируют на обогащение пород железом, а для не
которых (Ge, Ga) происходит рассеяние (см. табл. 1). Относительно 
тонкие (первые дециметры) глинисто-карбонатные слои с оолитами, а 
также горизонты конкреционных конгломератов (цементирующая мас
са), не показанные на графике распределения элементов, по геохимиче
ским особенностям схожи с более мощными пластами.

Аргиллиты баксанских слоев не выделяются геохимическими анома
лиями: сравнение содержаний в них элементов со средними содержа
ниями элементов в морских глинистых отложениях (см. табл. 1) пока
зывает, что они близки между собой. Некоторое увеличение количества 
Fe (5,59%) не оказывает влияния на распределение других элементов. 
Состав породообразующих компонентов баксанских аргиллитов сходен 
с составом аргиллитов других частей джигиатской свиты (см. табл. 3).

В отложениях джорской свиты в отличие от залегающих ниже толщ 
прослеживается равномерное распределение элементов (см. фиг. 1). Со
держание элементов в глинистых породах свиты весьма близко к сред
ним значениям для морских отложений (см. табл. 1 и 2); отметим толь
ко относительное увеличение содержания Мо. Часто присутствующая в 
аргиллитах алевритовая кварцевая примесь сказывается на повышении



Таблица 2
Содержание элементов в породах нижне- и среднеюрской толщи, 10 4%

Свита (пачка, слой), из 
которой отбирался образец Zn Zr Rb Y Nb

Число
образ

цов
Порода

Хумаринская свита:
Аргиллитыпачка аргиллитов 62 289 164 51 31 3

пачка конгломераты— 
песчаники

45 179 65 41 20 2 Песчаники

пачка аллювиальных 
песчаников

30 40,9 19 10 5 1 »

Джигиатская свита:
нижнегижгитские слои 122 205 136 38 16 2 Аргиллиты

Н е О П р. 463 59 31 5,6 3 Песчаники
верхнегижгитские слои 61 432 66 31 12 2 »
баксанские слои 109 192 116 30 13 4 Аргиллиты

Джорская свита 107 182 113 35 13 5 »
43 48 65 17 5 1 Песчаники

117 92 56 25 5 1 Алевролиты с карбо
натным цементом

Аргиллиты морских отло 110 190 118 34 14 ___ —

жений

Коэффициенты концент 0,57 1,52 1,38 1,51 2,19
рации элементов в ар
гиллитах континенталь
ный отложений

Кларки элементов в ар
гиллитах по данным: 
А. П. Виноградова [6] 80 200 200 30 20
К. К. Турекьяна и 
К. X. Ведеполя [28]

95 160 140 26 И

количества Si02 в составе пород (см. табл. 3, обр. 536) и соответствен
но на уменьшении других компонентов.

Для залегающих в толще маломощных (сантиметры и первые деци
метры) песчаниковых пластов характерно увеличение карбонатности 
по сравнению с вмещающими аргиллитами (см. табл. 1 )— развитие 
кальцитового и сидеритового цемента. В связи с этим в некоторых из 
них происходит увеличение количества Fe и Мп, а также относительный 
рост содержания Мо. Других элементов в песчаниках содержится мень
ше, чем в аргиллитах.

УСЛОВИЯ ФОРМИРОВАНИЯ ГЕОХИМИЧЕСКИХ ОСОБЕННОСТЕЙ ПОРОД

Различия в условиях образования разных частей нижне- и средне- 
юрской толщи в значительной степени обусловили специфику распреде
ления элементов в разрезе: если в одних случаях накопление и захоро
нение осадков не сопровождалось его существенной переработкой и от
ложения в основном наследовали состав осаждающегося материала, то 
в других — геохимический облик п о р о д  формировался под воздействи
ем постседиментационных процессов.

Распределение элементов в отложениях хумаринской свиты опреде
лялось сочетанием различных факторов. Как показано выше, аргилли
там из основания разреза присущи аномально высокие содержания Сорг, 
что связано с накоплением и захоронением растительного материала в 
условиях зарастающих озер и болот. Напротив, такие элементы, как Fe, 
Мп, Р и С 02 содержатся в минимальных количествах. Однако первона
чально (до диагенетического перераспределения) содержание этих эле
ментов в осадках было иное. Об этом, например, свидетельствует то 
обстоятельство, что в одновозрастных отложениях других разрезов 
встречаются глинистые прослои, накапливающиеся не в застойных во
доемах, с очень незначительным количеством Сорг, в которых диагенети-
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ческие процессы протекали вяло и пере
распределения компонентов осадка в за
метных масштабах не происходило; соот
ветственно содержания Fe, Mn, Р близки 
к кларковому уровню.

В озерно-болотных осадках обилие ре
акционноспособного ОВ обусловило ин
тенсивную диагенетическую переработку 
осадочного материала. Разложение ОВ, 
восстановление окисных форм Fe и Мп и 
перевод в легкоподвижную бикарбонат- 
ную форму создавали предпосылки к их 
перераспределению. Однако если бы в пе
рераспределение вовлекалось только то 
железо, которое было сорбировано глини
стыми частицами, а также принесено в 
виде самостоятельных гидроокисных ча
стичек, количество его в породе не опусти
лось бы до таких низких содержаний. 
Очевидно, в осадках плинсбахских конти
нентальных водоемов возникала особая 
обстановка, обусловившая существую
щую картину. Известно, например, что во 
многих современных болотах и озерах 
для иловых вод характерна существенно 
кислая среда [11]. По всей видимости, 
аналогичная ситуация была при накопле
нии рассматриваемых отложений. В ре
зультате большая часть железосодержа
щих силикатных минералов растворялась, 
высвобождая при этом железо и ряд дру
гих катионов, которые могли перераспре
деляться, стягиваться в- конкреции или 
диффундировать в наддонную воду, уда
ляясь из осадка. Как видно из табл. 3 
(обр. 541), для аргиллитов из основания 
разреза помимо низких содержаний Fe, 
Mn, Р и С 02, характерны также малые 
количества CaO, MnO, Na20. Энергичный 
вынос катионов из осадка в диагенезе 
приводил к преобладающему развитию 
аутигенного каолинита, помимо которого 
в породе встречается только примесь гид
рослюды.

Вывод о разрушении в диагенезе тер- 
ригенных компонентов осадка подтверж
дается исследованиями четвертичных от
ложений. Динамика преобразования гли
нистых минералов в современных торфя
никах Рионского межгорного прогиба 
была детально рассмотрена П. П. Тимо
феевым и Л. И. Боголюбовой [5, 16]. Они 
показали, что в диагенезе в торфяниках 
в условиях кислой среды в погружающих
ся осадках постепенно исчезает монтмо
риллонит и хлорит, одновременно увели
чивается содержание каолинита и иногда 
появляется свободный кремнезем, обра
зующийся в процессе разрушения сили
катных минералов. Причем высвобожда
ющиеся при растворении минеральной
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составляющей осадка Fe и Mg переходят в растворенное состояние, обо- 
гащая иловую воду.

В плинсбахских отложениях судьба Fe, Mn, Са, Mg была различной 
в зависимости от характера водоема, и в частности от насыщения ило
вых и наддонных вод углекислотой. Если перепад концентраций угле
кислоты с глубиной в осадке был достаточно велик, то происходило 
осаждение FeC03 и входивших в него изоморфно Са, Mg, Mn в припо
верхностных зонах ила с образованием карбонатных прослоев и конкре
ций (табл. 4, обр. 539) [7]. Если же раздел осадок — наддонная вода 
не был существенным препятствием для диффундирующих бикарбона
тов, то они уходили из ила и рассеивались. Таким образом, в любом из

этих случаев глинистые осадки оказыва
лись обедненными рядом компонентов.

На поведение некоторых элементов в 
обогащенных ОВ отложениях не могло 
не оказать влияния вхождение их в со
став металлоорганических соединений. 
Так, например, как показано В. Е. Свен
соном и др. [26], такие элементы, как Fe, 
Mn, Со, Ni, Mo, Си, Pb, Zn, V, Ag, обра
зуют соединения с гуматами. Большин
ство этих элементов составляют группу с 
пониженными концентрациями в хума- 
ринских аргиллитах. Можно предполо
жить, что их перераспределению в осад
ках способствовало образование водно
растворимых металлоорганических соеди
нений.

Для ряда элементов (Ga, Ge, Mo, Ti, 
Zr, Rb, Y, Nb) отмечены относительно по
вышенные содержания. Некоторые из них, 
.видимо, связаны с обогащающим породу 
растительным ОВ, хотя из них только Ge 

' .обнаруживает тенденцию к концентрации 
в угольных пластах (5—7 -10—4 %). Фор- 

JJ2 мы нахождения остальных элементов од- 
1,22 нозначно определить трудно. Аргиллиты 

содержат алевритовую примесь, в соста
ве которой встречаются зернышки поле
вых шпатов, акцессорных и рудных ми
нералов и др. Однако алевритового ма
териала в породах мало, и вряд ли такое 
его количество может повлиять на содер
жание элементов. Нам представляется, 
что алевритовая примесь первоначально 
была более многочисленна, но в специфи
ческих условиях плинсбахских континен
тальных водоемов под воздействием аг
рессивных иловых вод зерна минералов 
растворялись (следы коррозии и раство
рения встречаются часто). Одни компо

ненты разрушавшихся минералов выносились в наддонную воду, другие, 
среди которых находились элементы рассматриваемой группы, фиксиро
вались в осадке в сорбированном виде на глинистых частицах или ОВ 
либо образовывали микровыделения новых аутигенных минералов.

Грубозернистые отложения хумаринской свиты различны по проис
хождению: пачка конгломераты — гравелиты — песчаники рассматрива
ется как делювиально-пролювиальные отложения, а вышележащая пач
ка песчаников — как аллювиальные. Соответственно породы этих пачек 
отличаются по геохимическому облику. Пестрое, неупорядоченное рас
пределение элементов в пробах пачки конгломератов (см. фиг. 1) обус

Фиг. 3. Диаграмма коэффициен
тов концентрации элементов в 
железорудных горизонтах (/) по 
отношению к вмещающим их ар

гиллитам (II)

1 0 2



ловлено плохой сортированностью пород. Носителями элементов Fe, Ti, 
Ni, Со, Си, которые показывают здесь иногда повышенные концентра
ции, являются титаномагнетит, магнетит, сфен и др., прихотливо рас
пространенные в породе и образующие местами скопления. Неудиви
тельно, что именно рудные элементы проявляют высокие содержания, 
поскольку отложения этой пачки являются непосредственными продук
тами разрушения пород доюрского фундамента, содержащих полиме
таллические рудопроявления и рудные минералы.

Химический состав карбонатных конкреций» %
Таблица 4

Свита (слой), из которой 
отбирается образец

Н
ом

ер
об

ра
зц

а

мн
о 

•

б б0?и.
о
£ я о

3
а
S 8"

U б
Си

Хумаринская свита 539 34,21 Нет 2,21 32,12 1,02 2,12 2,73 23,65 0,46 0,24

Джигиатская свита: 
нижнегижгитские 
слои 182 12,20 » 3,18 40,10 0,91 2,51 7,71 32,10 Нет 2,23
баксанские слои 151 24,56 » 5,20 7,27 0,04 20,54 2,85 20,20 0,22 7,23

155 17,50 1,48 5,19 12,97 0,09 19,49 1,79 19,45 0,19 6,90
160 12,91 Нет 2,39 31,44 1,41 12,86 3,55 24,75 Нет 5,46

Джорская свита 524 26,64 0,75 9,25 26,14 0,71
0,68

3,49 5,63 25,75 0,28 0,37
536 19,47 Нет 3,66 40,95 6,46 4,67 31,90 0,27 5,33

* МНО—минеральный нерастворимый остаток.

Аллювиальные полевошпат-кварцевые песчаники хумаринской свиты 
гораздо лучше отсортированы. Носителями элементов в речных осадках 
являлись полевые шпаты и сравнительно немногочисленные акцессор
ные минералы. Равномерное обогащение этими минералами пород обус
ловило однообразный характер распределения элементов в песчаниках, 
что указывает на сходные в целом условия формирования всех частей 
пачки. Преобладание кварцевого материала в аллювиальных отложени
ях привело к общему низкому фону содержаний элементов.

Своеобразный характер распределения элементов в хумаринской 
свите определили в основном два обстоятельства: во-первых, то, что от
ложения толщи представляли собой в той или иной степени измененные 
продукты разрушения преимущественно местных пород доюрского фун
дамента (с повышенными содержаниями многих элементов); во-вторых, 
осадки (прежде всего глинистые), накопившиеся в специфических усло
виях и значительно обогащенные растительным ОВ, подверглись актив
ной диагенетической переработке, в результате чего первоначальный 
геохимический облик отложений существенно изменился.

Переход к морским отложениям джигиатской свиты сопровождается 
появлением в целом упорядоченного распределения элементов в толще. 
Однако в нижнегижгитских слоях эта закономерность осложняется тем, 
что общее содержание Fe и Мп в глинистых породах несколько пониже
но (соответственно 2,68 и 0,02%, см. табл. 1, 2) по сравнению с «мест
ным кларком»; в то же время в некоторых песчаниках наблюдается уве
личение количества этих элементов, сопровождающееся ростом карбо- 
натности породы. Такая картина возникла в результате постседимента- 
ционного перераспределения веществ в осадках. Как отмечалось ранее, 
для аргиллитов этой толщи характерно обилие сидеритовых конкреций, 
часто образующих значительные скопления. Хотя в настоящее время со
держание Сорг в глинистых породах невелико, судя по количеству аути- 
генного сидерита, первоначально в осадках было гораздо больше ОВ, 
на что, в частности, указывают остатки многочисленного растительного 
мелкого детрита. В диагенетическое перераспределение вещества во
влекались Fe, Мп, Р и, возможно, некоторые малые элементы. Перерас
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пределение не только сводилось к стягиванию сидерита в конкреции, но 
и осуществлялась также активная миграция бикарбонатов Fe (и Мп) в 
пласты песчаников и алевролитов, где либо возникали локальные зоны 
карбонатной цементации (часто в виде стяжений в приконтактовых с 
глиной зонах, либо (в случае малой мощности пласта) происходила его 
сплошная карбонатизация. В пользу того, что миграция бикарбонатов 
из глинистых отложений в песчаные началась еще в раннем диагенезе, 
говорят находки сидеритовых стяжений, образовавшихся в песках и в 
дальнейшем изменивших свое первоначальное положение в результате 
размыва еще нелитифицированных осадков. Вместе с тем следует учи
тывать возможность карбонатизации песчаников на более поздних ста
диях литогенеза. Как показано В. Н. Холодовым [20], этот процесс в 
катагенезе широко распространен в песчано-глинистых толщах вслед
ствие гидролиза рассеянных в глинах карбонатов. Однозначно решить 
вопрос о том, на какой стадии осуществлялась постседиментационная 
карбонатизация грубозернистых пород, трудно; ее, видимо, следует рас
сматривать как суммарный эффект диагенетической и катагенетической 
миграции вещества из уплотняющихся глин в песчаники.

В сидеритовых конкрециях нижнегижгитской толщи нередко встре
чаются кристаллы галенита и сфалерита, что указывает на подвижность 
РЬ и Zn в диагенезе; однако их незначительное перераспределение не 
сказывается на общем фоне содержания элементов в породе.

Повышенное содержание Zr в песчаниках джигиатской свиты (432— 
463-10“4%, см. табл. 3) связано в основном с цирконом, который явля
ется здесь одним из ведущих минералов тяжелой фракции [3]. Извест
но, что циркон, будучи устойчивым минералом, может концентрировать
ся в прибрежных песках и даже образовывать россыпи. Отмеченное по
вышение содержаний Zr в песчаниках подтверждает закономерность, что 
циркон аккумулируется в крупноалевритовых и мелкопесчанистых по
родах. Такое распределение элемента отмечалось и в других стратигра
фических интервалах Северного Кавказа [21].

Накопление отложений джигиатской свиты в условиях активной гид
родинамики водоема приводило к возникновению размывов. Течения 
(по всей вероятности, временные) денудировали уже накопившийся оса
док, а в позднетоарское время иногда приносили гидроокисный желези
стый материал из начинавших размываться кор выветривания Малкин- 
ского серпентинитового массива. В результате глинисто-карбонатный це
мент в конкреционных конгломератах обогащался железом, которое 
входило в состав оолитов либо оставалось в виде гидроокисной аморф
ной массы2.

Геохимическая специфика седиментации в ааленское время в значи
тельной степени определялась поступлением в осадки большого количе
ства Fe, что влекло за собой накопление и ряда других элементов. При- 
внос железистого материала происходил неравномерно: периоды актив
ной поставки Fe, когда образовывались железорудные пласты, сменя
лись этапами накопления глинистых осадков, незначительно обогащен
ных или с фоновыми содержаниями этого элемента (см. фиг. 1, 2), т. е. 
поступление Fe носило пульсационный характер.

3. В. Тимофеева [17], изучавшая ааленские отложения в смежном 
районе, расположенном к северо-западу от р. Тызыл, вслед за Н. Е. Еф
ремовым [8] считает, что железо поступало в водоем из разрушавшихся 
кор выветривания Малкинского и других серпентинитовых массивов. 
Однако не все исследователи придерживались этой точки зрения [1]. 
Мы также рассматриваем Малкинский массив как наиболее вероятный 
источник Fe, поскольку он сравнительно близко (в 15 км к северу) рас
положен от района исследования и в связи с тем, что, бесспорно, в аале- 
не имел место размыв кор выветривания трансгрессировавшим к северу 
морем.

2 Не исключено, что частично гидроокислы Fe образовывались в результате окисле
ния сидеритовых стяжений, вымытых из осадка и еще окончательно не окаменевших.
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Гидроокисный парагенез железистых минералов (гидрогётит-гётит- 
гематитовый), как справедливо заметила 3. В. Тимофеева, является вто
ричным [17]. Первоначально оолиты были в основном шамозитового 
состава. Выше отмечалось брекчиевидное строение железорудных пла
стов, неравномерное распределение в них оолитов, включений перемы
тых конкреций, свидетельствующих о накоплении этих отложений в 
условиях активной гидродинамики, сопровождавшихся перемывами. 
Нам представляется, что формирование оолитов, очевидно, происходило 
не непосредственно на месте их захоронения, а в областях, более при
ближенных к источнику Fe. В дальнейшем течениями, а скорее всего от
носительно кратковременными потоками оолиты и продукты разрушен 
ния переотлагались. В процессе перемыва образовывались агрегаты из 
нескольких оолитов, окруженных одной оболочкой: одновременно про
исходило окисление минералов, возникших в восстановительных услови
ях осадка. На перемыв оолитов указывают также их фрагменты, облом
ки, нередко встречаемые в аргиллитах. Лишь в единичных слоях отме
чаются шамозитовые оолиты хорошей сохранности, возникшие in situ. 
То, что в разрезе встречаются как гётитовые, так и шамозитовые ооли
ты, причем последние хорошей сохранности, свидетельствует об образо
вании гидроокисного парагенеза минералов на стадии накопления осад
ков, гипергенные же процессы в окислении играли подчиненную роль.

Во время транспортировки оолиты, очевидно, сорбировали некоторое 
количество ОВ, которое обусловило в железорудных пластах течение 
диагенетических процессов: в осадке, богатом Fe, возникал пирит, заме
щавший отдельные оолиты или образовывавший самостоятельные выде
ления. Растворение многочисленных остатков карбонатных раковинок, 
а также появление в осадке Fe2+ привело к развитию сидерит-кальцито- 
вого цемента.

С захороняющимся ОВ, обильным биогенным детритом, а в основ
ном, видимо, в сорбированном виде с гидроокисными соединениями Fe 
в осадок поступал фосфор, содержание которого в железорудных пла
стах (особенно с карбонатным цементом) превышает концентрации в 
аргиллитах примерно в 5 раз. Марганец в рудных пластах «а порядок 
больше, чем в глинистых породах; распределение его практически схоже 
с распределением железа.

Достаточно близким современным аналогом ааленских железистых 
отложений могут служить богатые Fe осадки внешнего континенталь
ного шельфа восточного побережья Австралии, описанные Дж. Ф. Мар
шаллом [24]. Этот автор также отмечает обогащение железистых осад
ков Мп и Р, причем накопление последнего не связывает с апвеллингом. 
Оолиты сложены шамозитом и преимущественно гётитом, который, как 
и в нашем случае, по мнению Дж. Ф. Маршалла, возник в результате 
окисления шамозита.

Как видно из фиг. 2 и 3, накопление Fe сопровождалось увеличением 
содержания в железорудных горизонтах V и Со. Причем V обнаружива
ет хорошую корреляцию с Fe — кривые их распределения во многом по
вторяют друг друга. В то же время Со, хотя и концентрируется в этих 
горизонтах, но в меньшей степени следует за флуктуациями содержаний: 
Fe. Остальные элементы в железорудных пластах накапливаются не
значительно (Ni, Си) и л и  остаются на том же уровне, что и в аргилли
тах (Pb, Ti, Сг), а для Ga отмечается рассеяние.

3. В. Тимофеева [17] указывала, что в разрезе аалена плато Беча- 
сын с увеличением железистости пород происходил рост содержаний 
Ni, Сг и V, а содержание Со и Си не зависело от этого фактора. Накоп
ление в рудах Ni и Сг связывалось с первоначально высокими концент
рациями этих элементов в корах выветривания малкинских серпенти
нитов, а низкие содержания Со (элемента, так же характерного для 
массива) объяснялись его рассеянием в процессе миграции осадочного 
материала. Таким образом, в Бечасынском и Тызыльском разрезах на
блюдаются разные тенденции в накоплении Ni, Сг и Со. Вместе с тем 
некоторые различия в геохимических особенностях железорудных гори
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зонтов, несмотря на относительно небольшое (30—35 км) расстояние 
между* разрезами, вполне объяснимы. По нашему мнению, это связано 
прежде всего со сложной судьбой железистого материала, который от 
момента разрушения коры выветривания до его окончательного захоро
нения претерпел различные трансформации: образование в слабовосста- 
новительных условиях из гидроокислов Fe шамозитовых оолитов, пере
мыв и окисление, повторное захоронение, диагенетические преобразова
ния и т. п.

Что касается V, то этот элемент в обоих случаях показывает четкую 
тенденцию к накоплению вместе с Fe. По нашим данным, V обогащает 
-пласты с железистыми оолитами во многих местах, в том числе и в да
гестанских разрезах. Известно, что гидроокислы Fe активно сорбируют 
V из морской воды [19], что и следует считать основной причиной обо
гащения этим элементом железорудных горизонтов.

По сравнению с вмещающими аргиллитами в оолитсодержащих пла
стах в 1,5—2 раза увеличивается содержание Се (соответственно 40— 
60 и 90—120-10-4%), что отмечалось для аналогичных горизонтов и дру
гих районов Северного Кавказа [18]. Поскольку в разрезе Се концент
рируется только в этих пластах, очевидно, следует связывать его поступ
ление в осадок также с гидроокисными соединениями Fe.

Глинистые породы, вмещающие оолитовые пласты, близки по содер
жанию элементов к морским аргиллитам остальной части разреза, за 
'Исключением несколько повышенных концентраций Fe (5,59%, см. 
табл. 1). В глинистых осадках в диагенезе осуществлялось активное 
конкрециеобразование, в результате чего возникли многочисленные стя
жения смешанного сидерит-кальцитового состава с повышенным содер
жанием Р (см. табл. 4). Фосфор поступал в осадки вместе с ОВ, а так
же дополнительными порциями Fe, и первоначальное его содержание, 
очевидно, несколько превышало кларковый уровень.

Как показывают исследования современных осадков, десорбция Р 
происходит при смене окислительных условий восстановительными; обо
гащение иловых вод этим элементом идет также за счет распада ОВ 
.[2]. Аналогичная картина существовала, очевидно, и в осадках аален- 
ского водоема: при этом на ранних этапах диагенеза Р вместе с карбо
натами стягивался в конкреции. По сравнению с вмещающими аргил
литами в конкрециях фосфор концентрируется в несколько десятков раз. 
На плато Бечасын в ааленских аргиллитах содержание Fe выше, соот
ветственно в осадках изначально присутствовало больше Р, который 
сильнее обогатил и конкреции (Р до 14%). Стяжения, образовавшиеся 
в осадках ааленского водоема, выделяются в разрезе нижне- и средне
юрских отложений повышенной известковистостью (см. табл. 4). Кар- 
бонатность же аргиллитов баксанских слоев, как и на других страти
графических интервалах, низкая. Однако первоначально в осадках, ви
димо, присутствовало больше рассеянного биогенного карбоната, кото
рый в диагенезе растворился и стянулся в конкреции.

В байо.сское время трансгрессия отодвинула береговую линию дале- 
;ко на север и образование отложений джорской свиты происходило в 
более мористых условиях. Равномерное и относительно спокойное на
копление глинистых и алевритисто-глинистых осадков лишь изредка 
прерывалось поставкой мелкозернистого песчаного материала, слагав
шего отдельные пласты и пачки. Такие условия седиментации обуслови
ли довольно равномерное распределение всех изученных элементов. 
В относительно глубоководной части шельфа перемешивание осадков 
илоедами и волнением проявилось в меньшей степени и ОВ «сгорало» 
не так активно, как в глинах джигиатской свиты. В результате байос- 
батские отложения содержат несколько больше Сорг, чем тоар-ааленские; 
с этим, видимо, связано некоторое увеличение количества Мо.

В илах байосского водоема диагенетические процессы протекали с 
умеренной интенсивностью: на ранних стадиях диагенеза образовался 
пирит, затем сидерит (см. табл. 4, обр. 524, 536), в дальнейшем в частич
но уплотненных осадках местами возникали крупные известковые лин
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зы — некоторые с текстурой cone-in-cone, заключающие в себе все дру
гие аутигенные новообразования. Как и в нижнегижгитских слоях, миг
рация бикарбонатов Са, Fe и Мп из глин в маломощные пласты песча
ников, обусловила развитие в них кальцит-сидеритового цемента; одно
временно песчаники обогащались Мо, входившим в качестве изоморф
ной примеси в карбонаты. Остальные элементы распределяются в аргил
литах и песчаниках упорядоченно.

Образование в батское время континентальной, местами угленосной, 
свиты Сарыдюз завершало среднеюрский этап осадконакопления. Обо- 
гащенность отложений свиты остатками реакционноспособного расти
тельного ОВ обусловило развитие интенсивных диагенетических про
цессов: в алевролитах и песчаниках возникли многочисленные сидерито- 
вые стяжения, что придало пластам полосчатый облик. В алевролитах 
с линзочками углистого вещества образовывались сульфиды Fe, Pb и 
Zn, которые концентрировались в виде частых стяжений в тонком (0,1 м) 
прослое песчаника, похожем на сульфидоносный песчаный слой в угле
носных аргиллитах хумаринской свиты. Диагенетическое перераспреде
ление вещества, и в частности, участие в этом процессе таких элемен
тов, как Fe, Са, Mn, Pb, Zn, в значительной степени определило совре
менный геохимический облик отложений.

*  *

*

В разрезе нижне- и среднеюреких отложений на общем фоне особен
но четко выделяются два интервала: это аргиллиты хумаринской свиты 
и часть баксанских слоев с горизонтами железистых оолитов. В обоих 
случаях содержания ряда элементов в породах существенно отличают
ся от кларковых. Фациальные условия при формировании геохимическо
го облика этих отложений играли неравноценную роль. Как было пока
зано, хумаринские аргиллиты образовались в специфической обстанов
ке осадконакопления и под воздействием интенсивных постседимента- 
ционных преобразований. Здесь фациальные условия явились решаю
щим фактором в создании литолого-геохимических особенностей отло
жений.

В аалене на протяжении всего периода накопления баксанских сло
ев существовала в целом сходная обстановка седиментации, характери
зовавшаяся, конечно, своими индивидуальными чертами. Однако на 
некотором этапе однообразность осадконакопления глинистой толщи 
была внезапно нарушена действием сравнительно краткосрочного, но 
мощного фактора — поставкой железистого материала из разрушавших
ся кор выветривания. Причем геохимический облик железорудных гори
зонтов носил как унаследованный характер, возникший еще в корах, так 
и приобретенный во время переноса материала в водоеме (сорбция V, 
Р и, видимо, частичная потеря Ni, Сг); второстепенное значение в рас
пределении элементов имели диагенетические процессы. В последую
щем продолжалось накопление тех же глинистых илов, предшествовав
шее «железорудному периоду». Как видим, в этом случае фациальные 
условия района осадконакопления в формировании геохимического об
лика толщи играли подчиненную роль.

Сравнение по разрезу глинистых отложений показывает, что в целом 
однообразное содержание элементов в морских аргиллитах джигиатской 
и джорской свит сменяется в породах хумаринской свиты пониженными 
концентрациями Fe, Mn, Р (вплоть до исчезновения), Ni, Со, Zn, Си, Са, 
Na, С02 (карб), и, напротив, повышенными Сорг, Ti, V, Ge, Ga, Mo, Zr, 
Rb, Nb. Такая геохимическая специфика аргиллитов, с одной стороны, 
характеризует особенности регионального осадконакопления, а с дру
гой— отражает общие закономерности распределения элементов в одно
типных породах. Интересные данные приведены в работе Г. А. Туртло
[27], изучившем распределение элементов (в несколько ином наборе, 
чем у нас) в меловых морских и неморских отложениях центральной ча-
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зонтов, несмотря на относительно небольшое (30—35 км) расстояние 
между* разрезами, вполне объяснимы. По нашему мнению, это связано 
прежде всего со сложной судьбой железистого материала, который от 
момента разрушения коры выветривания до его окончательного захоро
нения претерпел различные трансформации: образование в слабовосста- 
новительных условиях из гидроокислов Fe шамозитовых оолитов, пере
мыв и окисление, повторное захоронение, диагенетические преобразова
ния и т. п.

Что касается V, то этот элемент в обоих случаях показывает четкую 
тенденцию к накоплению вместе с Fe. По нашим данным, V обогащает 
пласты с железистыми оолитами во многих местах, в том числе и в да
гестанских разрезах. Известно, что гидроокислы Fe активно сорбируют 
V из морской воды [19], что и следует считать основной причиной обо
гащения этим элементом железорудных горизонтов.

По сравнению с вмещающими аргиллитами в оолитсодержащих пла
стах в 1,5—2 раза увеличивается содержание Се (соответственно 40— 
60 и 90—120 -10-4%), что отмечалось для аналогичных горизонтов и дру
гих районов Северного Кавказа [18]. Поскольку в разрезе Се концент
рируется только в этих пластах, очевидно, следует связывать его поступ
ление в осадок также с гидроокисными соединениями Fe.

Глинистые породы, вмещающие оолитовые пласты, близки по содер
жанию элементов к морским аргиллитам остальной части разреза, за 
исключением несколько повышенных концентраций Fe (5,59%, см. 
табл. 1). В глинистых осадках в диагенезе осуществлялось активное 
конкрециеобразование, в результате чего возникли многочисленные стя
жения смешанного сидерит-кальцитового состава с повышенным содер
жанием Р (см. табл. 4). Фосфор поступал в осадки вместе с ОВ, а так
же дополнительными порциями Fe, и первоначальное его содержание, 
очевидно, несколько превышало кларковый уровень.

Как показывают исследования современных осадков, десорбция Р 
происходит при смене окислительных условий восстановительными; обо
гащение иловых вод этим элементом идет также за счет распада ОВ 
.[2]. Аналогичная картина существовала, очевидно, и в осадках аален- 
ского водоема: при этом на ранних этапах диагенеза Р вместе с карбо
натами стягивался в конкреции. По сравнению с вмещающими аргил
литами в конкрециях фосфор концентрируется в несколько десятков раз. 
На плато Бечасын в ааленских аргиллитах содержание Fe выше, соот
ветственно в осадках изначально присутствовало больше Р, который 
сильнее обогатил и конкреции (Р до 14%). Стяжения, образовавшиеся 
в осадках ааленского водоема, выделяются в разрезе нижне- и средне
юрских отложений повышенной известковистостью (см. табл. 4). Кар- 
бонатность же аргиллитов баксанских слоев, как и на других страти
графических интервалах, низкая. Однако первоначально в осадках, ви
димо, присутствовало больше рассеянного биогенного карбоната, кото
рый в диагенезе растворился и стянулся в конкреции.

В байо.сское время трансгрессия отодвинула береговую линию дале- 
’ко на север и образование отложений джорской свиты происходило в 
более мористых условиях. Равномерное и относительно спокойное на
копление глинистых и алевритисто-глинистых осадков лишь изредка 
прерывалось поставкой мелкозернистого песчаного материала, слагав
шего отдельные пласты и пачки. Такие условия седиментации обуслови
ли довольно равномерное распределение всех изученных элементов. 
В относительно глубоководной части шельфа перемешивание осадков 
илоедами и волнением проявилось в меньшей степени и ОВ «сгорало» 
не так активно, как в глинах джигиатской свиты. В результате байос- 
батские отложения содержат несколько больше Сорг, чем тоар-ааленские; 
с этим, видимо, связано некоторое увеличение количества Мо.

В илах байосского водоема диагенетические процессы протекали с 
умеренной интенсивностью: на ранних стадиях диагенеза образовался 
пирит, затем сидерит (см. табл. 4, обр. 524, 536), в дальнейшем в частич
но уплотненных осадках местами возникали крупные известковые лин
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зы — некоторые с текстурой cone-in-cone, заключающие в себе все дру
гие аутигенные новообразования. Как и в нижнегижгитских слоях, миг
рация бикарбонатов Са, Fe и Мп из глин в маломощные пласты песча
ников, обусловила развитие в них кальцит-сидеритового цемента; одно
временно песчаники обогащались Мо, входившим в качестве изоморф
ной примеси в карбонаты. Остальные элементы распределяются в аргил
литах и песчаниках упорядоченно.

Образование в батское время континентальной, местами угленосной, 
свиты Сарыдюз завершало среднеюрский этап осадконакопления. Обо- 
гащенность отложений свиты остатками реакционноспособного расти
тельного ОВ обусловило развитие интенсивных диагенетических про
цессов: в алевролитах и песчаниках возникли многочисленные сидерито- 
вые стяжения, что придало пластам полосчатый облик. В алевролитах 
с линзочками углистого вещества образовывались сульфиды Fe, Pb и 
Zn, которые концентрировались в виде частых стяжений в тонком (0,1 м) 
прослое песчаника, похожем на сульфидоносный песчаный слой в угле
носных аргиллитах хумаринской свиты. Диагенетическое перераспреде
ление вещества, и в частности, участие в этом процессе таких элемен
тов, как Fe, Са, Mn, Pb, Zn, в значительной степени определило совре
менный геохимический облик отложений.

* *
*

В разрезе нижне- и среднеюреких отложений на общем фоне особен
но четко выделяются два интервала: это аргиллиты хумаринской свиты 
и часть баксанских слоев с горизонтами железистых оолитов. В обоих 
случаях содержания ряда элементов в породах существенно отличают
ся от кларковых. Фациальные условия при формировании геохимическо
го облика этих отложений играли неравноценную роль. Как было пока
зано, хумаринские аргиллиты образовались в специфической обстанов
ке осадконакопления и под воздействием интенсивных постседимента- 
ционных преобразований. Здесь фациальные условия явились решаю
щим фактором в создании литолого-геохимических особенностей отло
жений.

В аалене на протяжении всего периода накопления баксанских сло
ев существовала в целом сходная обстановка седиментации, характери
зовавшаяся, конечно, своими индивидуальными чертами. Однако на 
некотором этапе однообразность осадконакопления глинистой толщи 
была внезапно нарушена действием сравнительно краткосрочного, но 
мощного фактора — поставкой железистого материала из разрушавших
ся кор выветривания. Причем геохимический облик железорудных гори
зонтов носил как унаследованный характер, возникший еще в корах, так 
и приобретенный во время переноса материала в водоеме (сорбция V, 
Р и, видимо, частичная потеря Ni, Сг); второстепенное значение в рас
пределении элементов имели диагенетические процессы. В последую
щем продолжалось накопление тех же глинистых илов, предшествовав
шее «железорудному периоду». Как видим, в этом случае фациальные 
условия района осадконакопления в формировании геохимического об
лика толщи играли подчиненную роль.

Сравнение по разрезу глинистых отложений показывает, что в целом 
однообразное содержание элементов в морских аргиллитах джигиатской 
и джорской свит сменяется в породах хумаринской свиты пониженными 
концентрациями Fe, Mn, Р (вплоть до исчезновения), Ni, Со, Zn, Си, Са, 
Na, С02 (карб), и, напротив, повышенными Сорг, Ti, V, Ge, Ga, Mo, Zr, 
Rb, Nb. Такая геохимическая специфика аргиллитов, с одной стороны, 
характеризует особенности регионального осадконакопления, а с дру
гой— отражает общие закономерности распределения элементов в одно
типных породах. Интересные данные приведены в работе Г. А. Туртло 
[27], изучившем распределение элементов (в несколько ином наборе, 
чем у нас) в меловых морских и неморских отложениях центральной ча-

107



зонтов, несмотря на относительно небольшое (30—35 км) расстояние 
между* разрезами, вполне объяснимы. По нашему мнению, это связано 
прежде всего со сложной судьбой железистого материала, который от 
момента разрушения коры выветривания до его окончательного захоро
нения претерпел различные трансформации: образование в слабовосста
новительных условиях из гидроокислов Fe шамозитовых оолитов, пере
мыв и окисление, повторное захоронение, диагенетические преобразова
ния и т. п.

Что касается V, то этот элемент в обоих случаях показывает четкую 
тенденцию к накоплению вместе с Fe. По нашим данным, V обогащает 
-пласты с железистыми оолитами во многих местах, в том числе и в да
гестанских разрезах. Известно, что гидроокислы Fe активно сорбируют 
V из морской воды [19], что и следует считать основной причиной обо
гащения этим элементом железорудных горизонтов.

По сравнению с вмещающими аргиллитами в оолитсодержащих пла
стах в 1,5—2 раза увеличивается содержание Се (соответственно 40— 
60 и 90—120• 10-4%), что отмечалось для аналогичных горизонтов и дру
гих районов Северного Кавказа [18]. Поскольку в разрезе Се концент
рируется только в этих пластах, очевидно, следует связывать его поступ
ление в осадок также с гидроокисными соединениями Fe.

Глинистые породы, вмещающие оолитовые пласты, близки по содер
жанию элементов к морским аргиллитам остальной части разреза, за 
-исключением несколько повышенных концентраций Fe (5,59%, см. 
табл. 1). В глинистых осадках в диагенезе осуществлялось активное 
конкрециеобразование, в результате чего возникли многочисленные стя
жения смешанного сидерит-кальцитового состава с повышенным содер
жанием Р (см. табл. 4). Фосфор поступал в осадки вместе с ОВ, а так
же дополнительными порциями Fe, и первоначальное его содержание, 
очевидно, несколько превышало кларковый уровень.

Как показывают исследования современных осадков, десорбция Р 
происходит при смене окислительных условий восстановительными; обо
гащение иловых вод этим элементом идет также за счет распада ОВ 
.[2]. Аналогичная картина существовала, очевидно, и в осадках аален- 
ского водоема: при этом на ранних этапах диагенеза Р вместе с карбо
натами стягивался в конкреции. По сравнению с вмещающими аргил
литами в конкрециях фосфор концентрируется в несколько десятков раз. 
На плато Бечасын в ааленских аргиллитах содержание Fe выше, соот
ветственно в осадках изначально присутствовало больше Р, который 
сильнее обогатил и конкреции (Р до 14%). Стяжения, образовавшиеся 
в осадках ааленского водоема, выделяются в разрезе нижне- и средне
юрских отложений повышенной известковистостью (см. табл. 4). Кар- 
бонатность же аргиллитов баксанских слоев, как и на других страти
графических интервалах, низкая. Однако первоначально в осадках, ви
димо, присутствовало больше рассеянного биогенного карбоната, кото
рый в диагенезе растворился и стянулся в конкреции.

В байо.сское время трансгрессия отодвинула береговую линию дале- 
iKo на север и образование отложений джорской свиты происходило в 
-более мористых условиях. Равномерное и относительно спокойное на
копление глинистых и алевритисто-глинистых осадков лишь изредка 
прерывалось поставкой мелкозернистого песчаного материала, слагав
шего отдельные пласты и пачки. Такие условия седиментации обуслови
ли довольно равномерное распределение всех изученных элементов. 
В относительно глубоководной части шельфа перемешивание осадков 
илоедами и волнением проявилось в меньшей степени и ОВ «сгорало» 
не так активно, как в глинах джигиатской свиты. В результате байос- 
батские отложения содержат несколько больше Сорг, чем тоар-ааленские; 
с этим, видимо, связано некоторое увеличение количества Мо.

В илах байосского водоема диагенетические процессы протекали с 
умеренной интенсивностью: на ранних стадиях диагенеза образовался 
пирит, затем сидерит (см. табл. 4, обр. 524, 536), в дальнейшем в частич
но уплотненных осадках местами возникали крупные известковые лин-
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ы_некоторые с текстурой cone-in-cone, заключающие в себе все дру
гие аутигенные новообразования. Как и в нижнегижгитских слоях, миг
рация бикарбонатов Са, Fe и Мп из глин в маломощные пласты песча
ников, обусловила развитие в них кальцит-сидеритового цемента; одно
временно песчаники обогащались Мо, входившим в качестве изоморф
ной примеси в карбонаты. Остальные элементы распределяются в аргил
литах и песчаниках упорядоченно.

Образование в батское время континентальной, местами угленосной, 
свиты Сарыдюз завершало среднеюрский этап осадконакопления. Обо- 
гашенность отложений свиты остатками реакционноспособного расти
тельного ОВ обусловило развитие интенсивных диагенетических про
цессов: в алевролитах и песчаниках возникли многочисленные сидерито- 
вые стяжения, что придало пластам полосчатый облик. В алевролитах 
с линзочками углистого вещества образовывались сульфиды Fe, Pb и 
Zn, которые концентрировались в виде частых стяжений в тонком (0,1 м) 
прослое песчаника, похожем на сульфидоносный песчаный слой в угле
носных аргиллитах хумаринской свиты. Диагенетическое перераспреде
ление вещества, и в частности, участие в этом процессе таких элемен
тов, как Fe, Са, Mn, Pb, Zn, в значительной степени определило совре
менный геохимический облик отложений.

* *
*

В разрезе нижне- и среднеюреких отложений на общем фоне особен
но четко выделяются два интервала: это аргиллиты хумаринской свиты 
и часть баксанских слоев с горизонтами железистых оолитов. В обоих 
случаях содержания ряда элементов в породах существенно отличают
ся от кларковых. Фациальные условия при формировании геохимическо
го облика этих отложений играли неравноценную роль. Как было пока
зано, хумаринские аргиллиты образовались в специфической обстанов
ке осадконакопления и под воздействием интенсивных постседимента- 
ционных преобразований. Здесь фациальные условия явились решаю
щим фактором в создании литолого-геохимических особенностей отло
жений.

В аалене на протяжении всего периода накопления баксанских сло
ев существовала в целом сходная обстановка седиментации, характери
зовавшаяся, конечно, своими индивидуальными чертами. Однако на 
некотором этапе однообразность осадконакопления глинистой толщи 
была внезапно нарушена действием сравнительно краткосрочного, но 
мощного фактора — поставкой железистого материала из разрушавших
ся кор выветривания. Причем геохимический облик железорудных гори
зонтов носил как унаследованный характер, возникший еще в корах, так 
и приобретенный во время переноса материала в водоеме (сорбция V, 
Р и, видимо, частичная потеря Ni, Сг); второстепенное значение в рас
пределении элементов имели диагенетические процессы. В последую
щем продолжалось накопление тех же глинистых илов, предшествовав
шее «железорудному периоду». Как видим, в этом случае фациальные 
условия района осадконакопления в формировании геохимического об
лика толщи играли подчиненную роль.

Сравнение по разрезу глинистых отложений показывает, что в целом 
однообразное содержание элементов в морских аргиллитах джигиатской 
и джорской свит сменяется в породах хумаринской свиты пониженными 
концентрациями Fe, Mn, Р (вплоть до исчезновения), Ni, Со, Zn, Си, Са, 
Na, С02 (карб), и, напротив, повышенными Сорг, Ti, V, Ge, Ga, Mo, Zr, 
Rb, Nb. Такая геохимическая специфика аргиллитов, с одной стороны, 
характеризует особенности регионального осадконакопления, а с дру
гой— отражает общие закономерности распределения элементов в одно
типных породах. Интересные данные приведены в работе Г. А. Туртло 
[27], изучившем распределение элементов (в несколько ином наборе, 
чем у нас) в меловых морских и неморских отложениях центральной ча
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сти Северной Америки; причем континентальные аргиллиты подразде
лялись им на безуглеродистые (Сорг<1% , среднее 0,2%) и углеродистые 
(Сс г до 17%, среднее 2,13%), морские аргиллиты — на прибрежные (С 0,6%) и открытого моря (Сорг 1,4%). Приводимые Г. А. Туртло 
данные показывают, что по сравнению со всеми другими отложениями 
в углеродистых континентальных аргиллитах понижается содержание 
Ni, Со, Zn, Си, V и Сг и, наоборот, отчетливо увеличиваются концентра
ции Zr и незначительно РЬ. Как видим, поведение таких элементов, как 
Ni, Со, Zn, Си, Zr, аналогично отмеченному нами и, по всей вероятности, 
обусловлено сходством особенностей осадко- и породообразования в 
континентальных осадках с высоким содержанием растительного ОВ.

Некоторые сходные черты обнаруживаются и в распределении эле
ментов в намюрских морских и континентальных черных сланцах Ан
глии, изученных Д. А. Спеарсом и М. А. Амином [25]: в морских слан
цах наблюдается увеличение содержания Ni, Zn, Си, Pb, V, а в конти
нентальных— Zr и Мп (последний за счет сидерита) при сравнительно 
одинаковых концентрациях Со, Cr, Rb, Y. Обращает на себя внимание 
постоянная приуроченность Zr к континентальным черным аргиллитам.

В. Н. Холодовым и Р. И. Недумовым [22] детально изучена геохимия 
среднемиоценовых отложений Восточного Предкавказья, образовавших
ся в водоеме, представлявшем собой предгорный прогиб. Однако содер
жания элементов в глинистых породах этой толщи и в морских аргилли
тах Тызыльского разреза различаются незначительно. Только в средне
миоценовых отложениях существуют горизонты черных глин, интенсив
но обогащенных ОВ, сопоставимых по количеству Сорг с плинсбахскими 
аргиллитами. Тем не менее черные глины по содержанию элементов 
ближе к морским юрским аргиллитам. Таким образом, даже у схожих 
по такому параметру, как количественное (не качественное) содержа
ние ОВ отложений, но накопившихся в резко различных фациальных 
условиях, обнаруживается гораздо меньше общих черт, чем у отложе
ний, образовавшихся в морских обстановках, хотя и существенно раз
ных по количеству Сорг.

Низкие содержания ряда элементов (Fe, Мп и др.) в озерно-болот
ных отложениях обусловлены прежде всего перераспределением и уда
лением их в условиях кислой среды из осадков, с извлечением даже из 
силикатных и других минералов. В морских отложениях, в которых по 
аналогии с современными осадками значения pH редко опускались 
ниже 7, не происходило такого активного разрушения терригенных ми
нералов. В диагенетическое перераспределение вовлекались в основном 
элементы, сорбированные на поверхности глинистых частиц, ОВ и при
сутствовавшие в осадках в виде гидроокисных соединений. Протекавшая 
в илах морского водоема сульфатредукция обуславливала образование 
малоподвижных сульфидов, фиксировавших ряд элементов в осадках.

Разные условия образования отложений привели к неравномерному 
распределению некоторых минералов в толще. Так, континентальные 
аргиллиты выделяются в разрезе преимущественно каолинитовым со
ставом, что также отмечалось многими исследователями для других 
районов [23, 25 и др.]. Если гнезда и линзочки сульфидных минералов 
в хумаринских отложениях встречаются только в угольных пластах и в 
залегающем поблизости от них песчаном прослое, то в джигиатских и 
джорских породах мелкие сгустки и стяжения сульфидов (в основном 
пирита) распространены весьма широко. Сидерит выступает как поли- 
фациальный минерал, встречающийся практически во всех типах отло
жений.

Характер распределения элементов в песчаных породах, как и в гли
нистых, не остается постоянным в разрезе. Грубозернистым породам 
хумаринской свиты присуще неупорядоченное распределение элементов, 
т. е. в одних пробах их содержание выше, чем в глинистых породах, в 
других — ниже. Такое распределение вообще типично для плохосорти
рованных континентальных отложений [15]. Для джигиатской и джор- 
ской свит в целом характерен упорядоченный тип распределения эле
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ментов. Однако эта картина иногда нарушается по двум причинам. Во- 
первых, постседиментационная миграция из глин в песчаники бикарбо
натов Fe, Мп, Са и одновременно Р обусловила повышение содержания 
этих элементов. Во-вторых, широкое распространение в мелкозернистых 
песчаниках джигиатской свиты циркона привело к более чем двукрат
ному увеличению количества Zr по сравнению с аргиллитами; в песча
никах концентрируется также и Сг, которого примерно столько же или 
даже больше, чем в аргиллитах.

Относительно небольшая мощность разреза Ji_2, присутствие в нем 
отложений, накопившихся в различных фациальных обстановках суши 
и морского шельфа и характеризующихся своеобразием геохимического 
облика, заметно отличают нижнесреднеюрский разрез Лабино-Малкин- 
ской зоны Центрального Кавказа от мощных и монотонных песчано
глинистых толщ, образовавшихся южнее — на северном борту юрской 
геосинклинали.
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ИСПОЛЬЗОВАНИЕ ЛИТОЛОГИЧЕСКИХ ПАРАМЕТРОВ 
ПРИРОДНЫХ ЭТАЛОННЫХ МОДЕЛЕЙ ПРИ КОЛИЧЕСТВЕННОМ; 

ПРОГНОЗИРОВАНИИ РЕСУРСОВ КАЛИЙНО-МАГНИЕВЫХ
СОЛЕЙ

КОРЕНЕВСКИЙ С. М.

На основании анализа литологических параметров каменосных форма
ций СССР показано, что для различных их подтипов соотношения площа
дей каменосных и суммарных соленосных комплексов, продуктивная калие- 
насыщенность их разрезов и зависимость объемов калийно-магниевых со
лей и каменной соли изменяются закономерно и в определенной последова
тельности. Приведенные литологические параметры рекомендуется исполь
зовать при количественном прогнозировании ресурсов калийно-магниевых 
солей.

Прогноз и поиски месторождений полезных ископаемых, в том числе 
и минеральных солей, имеют длительную историю. Однако, несмотря на 
то что наиболее доступные объекты уже в значительной мере выявле
ны, калийная промышленность продолжает развиваться и, следова
тельно, растет спрос на сырье этих месторождений. В связи с этим воз
никает необходимость совершенствования методики прогнозов, допол
нения предметного (качественного) прогнозирования количественным.

До настоящего времени для планирования поисков месторождений 
минеральных солей было достаточно гидрохимических данных, иногда, 
просто наличия соленых вод в том или ином регионе [2, 5]. По этим, 
прогнозам, а иногда даже случайно, при проходке скважин другого' 
назначения было открыто немало месторождений каменной и калийных 
солей. Так как соляные отложения редко обнажаются на дневной по
верхности, то по материалам геологической съемки могли учитываться 
очень немногочисленные выходы соляных пород, известные всего в не
скольких районах мира.

Наряду с промышленными запасами учет прогнозных ресурсов ка
лийных солей систематически начал осуществляться лишь в послевоен
ные годы. Прежде всего их стали учитывать в наиболее обстоятельно^ 
изученных калиеносных регионах, где они рассматривались в качестве 
резерва для наращивания промышленных запасов. Однако и в этих ре
гионах их определение было субъективным, так как не было единой ме
тодики. В результате прогнозные ресурсы калийных солей по одним я  
тем же регионам в оценке различных геологов порою значительно от
личались [3].

Постепенно за последние годы начинает создаваться несложная, но 
более или менее единая методика подсчета ресурсов калийных солей. 
С учетом основных характеристик изученных частей галогенных регио
нов (эталонных моделей) определялись прогнозные калиеносные пло
щади, размеры которых учитывались при подсчетах, а также средняя 
продуктивность галогенных формаций (средняя суммарная мощность 
продуктивных пластов) и поправочные коэффициенты на степень до
стоверности подсчета (по степени изученности региона и учету местных 
изменений параметров). Но в определении и этих исходных данных так
же продолжали существовать элементы субъективизма благодаря раз
личиям в оценке критериев прогноза и недостаточной комплексности их 
учета [3]. Эти трудности еще более возрастали, когда появлялась необ
ходимость оценивать прогнозные ресурсы минеральных солей в новых 
малоизученных галогенных регионах. Они сказались и при подсчете
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объемов каменной и калийных солей палеозойских формаций, приве
денных в монографии М. А. Жаркова [1] и еще в ряде работ. Общегео
логические критерии в новых регионах в лучшем случае позволяют оце
нить масштаб соленакопления, объем галогенных формаций и ресурсы 
каменной соли. Они в какой-то мере дают возможность определить ти
пизацию и характер структуры этих формаций. Для прогноза ресурсов 
калийных солей приходится использовать метод аналогий* сопоставляя 
данную формацию с природными эталонными моделями.

Опыт проведенного в 1983 г. подсчета прогнозных ресурсов калий
ных солей в пределах деятельности различных ПГО по всей территории 
страны показал наличие в ряде случаев значительных расхождений в 
их оценке даже по соседним площадям единых галогенных формаций. 
Особенно контрастно это было видно по материалам подсчетов, выпол
ненных геологами различных ПГО по кунгурской формации Прикас
пийской впадины и кембрийской южного обрамления Сибирской плат
формы. Так, например, по Прикаспийской синеклизе, где на территории 
деятельности Нижневолжского ПГО за эталон была принята Эльтон
ская структура, а на территории Западно-Казахстанского ПГО — Индер- 
ская, перспективы калиеносности в первом случае были оценены зна
чительно выше, чем во втором. В действительности же и размеры соля
нокупольных структур, и степень калиенасыщенности разреза форма
ции (удельная продуктивность структур) в центральной части впади
ны, естественно, выше, чем в ее западной части. Число перспективных 
крупных солянокупольных структур здесь больше, чем на западе впа
дины, но ресурсы калийных солей почему-то подсчитаны только по семи 
самым крупным структурам.

В соседних Оренбургской и Актюбинской областях ресурсы полига- 
литовой породы этой же формации тем не менее были определены бо
лее или менее однотипно, хотя они также определялись геологами раз
личных ПГО.

Ресурсы калийных солей крупной нижнекембрийской галогенной 
формации Сибири оценивались раздельно по территории деятельности 
ПГО «Красноярскгеология», «Иркутскгеология» и «Якутскгеология». 
Для них в качестве единого эталонного объекта было принято Непское 
месторождение, и тем не менее по этим трем прогнозным регионам име
ются расхождения уровня оценки прогнозных ресурсов калийных солей. 
Это связано с недостаточной изученностью перспектив калиеносности 
прогнозируемых площадей формации и в результате — с субъективиз
мом в оценке габаритов залежей калийных солей и значений попра
вочных коэффициентов.

Естественно, что при определении прогнозных ресурсов калийных 
солей на различных территориях единых галогенных формаций необ
ходимо однообразно учитывать все их усредненные характеристики. 
В хорошо или хотя бы частично изученных галогенных регионах при 
.подсчете прогнозных ресурсов имеется возможность использовать опыт 
структурного районирования и карты литологических комплексов фор
маций, выявленные особенности изменения их разрезов по площади. 
Если проблема определения прогнозных ресурсов калийных солей ча
стично изученных формаций более или менее ясна, то проблема эта в 
новых малоизученных или только прогнозируемых галогенных регио
нах все еще остается нерешенной. В качестве эталонов для них порой 
принимают формации, имеющие весьма отдаленные аналогии. Выбор 
эталонных объектов для новых галогенных регионов не должен прово
диться субъективно и интуитивно, а должен основываться на широком 
разнообразии объектов. Именно с этой целью нами и был проведен 
анализ почти всех более или менее изученных в нашей стране калиенос
ных формаций (и их характеристик), которые могут быть приняты в 
качестве эталонных объектов для подсчета прогнозных ресурсов калий
ных солей.

Даже предварительный анализ изученных месторождений таких 
формаций позволил выявить ряд интересных и характерных (законо-
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мерных) их особенностей. Пока он касается только пластовых место
рождений, но впоследствии может быть проведен и на солянокуполь
ных. В новых галогенных регионах общегеологическими критериями 
определяются потенциальные масштабы галогенных формаций (площа
ди распространения, мощности и их дифференциация, типизация фор
маций и др.). Эти данные позволяют точнее провести сопоставление и 
выбрать эталонные объекты.

Габариты галогенных формаций позволяют судить о масштабах со- 
ленакопления, а следовательно, и о потенциальной калиеносности этих 
формаций. Мощность калиеносных формаций часто превышает 1000 м, 
обычно она колеблется от 600 до 1500 м, реже достигает 2500 м [4]. На 
отдельных площадях крупных формаций она локально уменьшается до 
300 м (таблица). Тип же калиеносных формаций определяется мине
ральным составом калийно-магниевых солей, а в новых регионах — по 
их стратиграфическому уровню и характеру вмещающих пород. Дела
ется это с учетом того, что формации хлоридного подтипа распростра
нены от кембрия до перми, частично и выше (в юре, мелу, неогене), 
сульфатно-хлоридные — в перми и сульфатные — в неогене. Формации 
первого подтипа подстилаются карбонатными породами, второго — тер- 
ригенными и карбонатными, а третьего — преимущественно карбонат
ными. Определение подтипа прогнозируемой калиеносной формации яв
ляется первым шагом в выборе природного эталонного объекта. Даль
нейшее их уточнение проводится по сходству конкретных их характери
стик, полученных при анализе изученных калиеносных формаций, основ
ные результаты которого представлены ниже.

Так как типизация калиеносных формаций направленно изменяется 
на протяжении геологического времени, то их анализ мы также будем 
осуществлять в геохронологической последовательности от древних к 
более молодым. Этот фактор использован также при построении гра
фиков характерных особенностей данных формаций.

Прежде всего рассмотрим соотношения площадей калиеносных ли
тологических комплексов и соленосных отложений для каждой калие
носной формации (фиг. 1). Это позволит в какой-то мере корректиро
вать прогнозируемые площади распространения калиеносных комплек
сов по эталонным моделям. В дальнейшем эти данные помогут опреде
лить степень устойчивости отношений объемов прогнозных ресурсов ка
лийных солей, галогенных формаций и их калиеносных субформаций.

В Восточной Сибири в пределах Верхнеленского прогиба нижне
кембрийские соленосные отложения распространены на площади около 
280 тыс. км2. Продуктивный калиеносный комплекс Непско-Гаженского 
месторождения прогнозируется на площади 25,8 тыс. км2, т. е. он со
ставляет примерно 9% от суммарного соленосного. Возможно, что здесь 
еще выявлены не все калиеносные площади и эти соотношения превы
сят 10—15%. Для всей территории Сибирской платформы М. А. Жар
ковым [1] они (для формации) определяются примерно в 3—4%.

Верхнефаменская галогенная формация Припятской впадины рас
пространена на площади около 22,5 тыс. км2, а площадь калиеносных 
литологических комплексов — примерно 15 тыс. км2, что составляет 
66,7%.

В нижнепермской галогенной формации Днепровско-Донецкой впа
дины площади распространения калиеносных литологических комплек
сов составляют 82,5 км2, а суммарная соленосных — около 35,5 тыс. км2. 
Площадь калиеносных комплексов по отношению к ним составляет 
23,2%.

По кунгурской галогенной формации в Соликамской впадине эти 
соотношения составляют 23,3%, а в Верхнепечорской впадине, где, 
правда, распространение калиеносного комплекса в значительной мере 
интерполируется, достигает 31,7%. Последняя цифра, возможно, не
сколько завышена, причем продуктивной является лишь часть площади.

В цехштейновой галогенной формации советской Прибалтики калие
носный литологический комплекс прогнозируется на площади около 113
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Основные характеристики природных эталонных моделей, используемых для количественного прогнозирования ресурсов калийных солей

Природные модели 
(калиеносные форуации)

Геологи-

Плошадь литологического 
комплекса, тыс. км*

Соотноше
ние площа
дей калие
носных и

Суммарные 
мощности 

соленосных 
формаций, м

Продуктивная калиена- 
сышенность разреза, % Объемы

Соотношения объемов 
К—Mg-солей и камен

ной соли, %

ческий
Еозраст

Подтип формации

соленосного
калиенос

ного

соленосных
литологи

ческих
комплексов,

%

калиеносные
субформа

ции

галогенные
формации

каменной 
соли, 

тыс. км3

K -M g -
солей,

км3

калиеносные
субформа

ции

галогенные
формации

Предкарпатские:
Голынская,
Верхневоротыщенская,
Нижневоротыщенская

N
»
»

Сульфатный

»

2,14
1,08
2,30

0,055
0,080
0,182

2,6
7,4
7,9

300—600
500—1000
450—900

5,7-
6-
7-

-6 ,5
-7
-8

0,64
0,55
1,0

1.7
1.8 
2,4

0,26
0,33
0,24

Гаурдакская J3 Хлоридный 190,0 72,0 37,0 400 0,9—2,0 0,45—1,0 70,0 22,5 0,032

Прибалтийская 
Верхнекамская 
Верхнепечорская 
Днепровско-Донецкая

^2Zl-2
Pikg
Pikg
Pi

Сульфатно-хлоридный
Хлоридный

»
Сульфатно-хлоридный

8,77
13,7
7,9

35,5

0,6
2,75
2,5
8,25

6,8
23,3
31,7
23,2

280
500
150

1500

3,4
4.0

3.0

1.0
2,0

1,5

1,125
5.7 
1,0
5.7

6,74
32,0
2,5
4,0

0,6
0,56
0,25
0,36

0,25
0,28
0,12
0,07

Припятская D3fm Хлоридный 22,5 15,0 66,7 1600—2300 0 ,6 -1 ,25 0,4—0,8 33,75 19,4 0,095 0,055

Восточно-Сибирская:
Верхнеленский прогиб* 
Вся формация (по дан

ным М. А. Жаркова)

£
»

» 280,0
1500—2000

25,8
60,0

9,0
3 - 4

400 3,5
2,0

~ 2 ,0
1,0

112,0
550,0

5,5
40,0

0,02 0,005
0,007



0,6̂  тыс. км2, а галитосодержащий — на 8,8 тыс. км2, т. е. первая от вто
рой составляет 6,8%. Так как это краевая часть Гданьско-Калининград
ского бассейна, то для всей его площади это соотношение может быть 
несколько больше (до 10%).

На территории Средней Азии в Гаурдакской галогенной формации 
соленосные отложения распространены на площади 190 тыс. км2, а ка
лиеносный комплекс — на 72 тыс. км2, составляя около 37% от его пло
щади. Продуктивность калиеносного литологического комплекса уста
новлена на площади 12,5 тыс. км2 (6,5%).

Фиг. 1. Соотношения площадей калиеносных и суммарных со
леносных (соляных) литокомплексов калиеносных формаций, % 
а — сульфатного; б — сульфатно-хлоридного; в — хлоридно- 
го. На этой и следующей фигуре точечным пунктиром показа

ны примерные границы подтипов приведенных формаций

В советском Предкарпатье соленосные литологические комплексы 
нижневоротыщенской галогенной формации распространены на площа
ди до 2,3 тыс. км2, а калиеносные суммарно составляют 0,18 тыс. км2 
или 7,9% от ее площади. Верхневоротыщенская галогенная формация, 
имеющая меньшую (около 1,1 тыс. км2) площадь распространения, 
включает калиеносные комплексы суммарной площадью 0,08 тыс. км2, 
что составляет 7,4% от ее площади. Соленосные отложения голынской 
галогенной формации развиты на площади 2,1 тыс. км2, а ее калиенос
ный комплекс (даже с учетом двух—трех невыявленных еще небольших 
калиеносных площадей) около 0,06 тыс. км2 или 2,8% от ее площади. 
Видимо условия калиенакопления в ранне- и поздневоротыщенское вре
мя сохранялись на одном уровне, а в голынское несколько ухудшились.

Анализ величин процентных соотношений площадей распростране
ния калиеносных литологических комплексов и суммарно соленосных 
отложений показывает, что они более значительны для калиеносных 
формаций хлоридного подтипа (D3, P tkg, J3), самые минимальные — 
для формаций сульфатного подтипа (Предкарпатье) и промежуточ
ные — для формаций сульфатно-хлоридного подтипа (см. фиг. 1). Зна
менательно, что калиеносные формации с самыми высокими этими по
казателями часто обладают крупными ресурсами сильвинитов, иногда 
также и карналлитовой породы (Припятская верхнефаменская, Верх
некамская и Гаурдакская формации, для которых эти величины соот
ветственно составляют 66,7, 23,3 и 37,0%). Несоответствие этих показа
телей для Верхнепечорской (31,7%) и нижнепермской Днепровско-До
нецкой (23,2%) калиеносных формаций с их ресурсами калийных со
лей, вероятно, объясняется тем, что продуктивны у них значительно 
меньшие площади калиеносных литологических комплексов, чем для 
указанных выше формаций.

Высоки эти показатели и для калиеносных формаций: среднекамен
ноугольной Парадокс (США), нижнепермской Прикаспийской впадины 
и Южного Предуралья, верхнепермской Кастильской (США). По ха
рактеристикам, приведенным М. А. Жарковым [1], они составляют со
ответственно около 60, 50 и 70%. Следует отметить, что две пермские
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формации принадлежат к сульфатно-хлоридному подтипу, что несколь
ко не соответствует указанной выше последовательности изменения по
рядка этих цифр.

Важным фактом представляется выявление степени калиенасыщен- 
ности разрезов калиеносных формаций различных подтипов, т. е. соот
ношения мощностей этих формаций, их калиеносных субформаций, сум
марных мощностей калиеносных зон и продуктивных залежей. Процент
ное соотношение мощностей калиеносных зон и формаций (субформа
ций) названо нами относительной их калиенасыщенностью, а продук
тивных залежей и формаций — их продуктивной калиенасыщенностью 
(фиг. 2).

Фиг. 2. Продуктивная калиенасы- 
щенность разрезов калиеносных фор
маций (/) и субформаций (2), %. Ус
ловные обозначения см. на фиг. 1

Фиг. 3. График зависимости объемов 
продуктивных калийно-магниевых солей 
и каменной соли (галитовых пород) в 
калиеносных формациях (/) и субфор

мациях (2), %

В кембрийской галогенной формации (Непское месторождение) мощ
ность продуктивной сильвинитовой залежи изменяется от 5,5 до 18,6 м, 
составляя в среднем 12,21 м. В расчете на мощность ангарской соляной 
толщи (250 м) ее продуктивная калиенасыщенность составляет 4,9%. 
При суммарной мощности калиеносного горизонта от 30 до 90 м (в сред
нем около 50 м) относительная калиенасыщенность разреза ангарской 
свиты на месторождении составляет 20%, а ко всему разрезу кембрий
ской галогенной формации — 3,5%; продуктивная калиенасыщенность 
этой формации по сильвиниту — приблизительно 1%, а вместе с кар- 
наллитовой породой — 2%.

В Припятской впадине на Старобинском' месторождении имеются 
два продуктивных сильвинитовых пласта средней мощностью соответст
венно 6 и 3 м и еще один (продуктивный на части месторождения) мощ
ностью до 3 м. Средняя суммарная мощность калиеносных горизонтов 
здесь составляет приблизительно 35 м, а относительная калиенасыщен
ность разреза калиеносной субформации (полной мощностью до
1,5 к м ) —2,3%; продуктивная калиенасыщенность субформации 0,8%.

На Осмоловском участке этого региона, где суммарная мощность 
продуктивных пластов изменяется от 7,0 до 12,4 м, продуктивная ка
лиенасыщенность разреза калиеносной субформации составляет 
0,6— 0,7 %.

В восточной части Старобинской синклинальной зоны Припятской 
впадины (Мармовичская площадь) суммарная мощность продуктивных 
пластов достигает 20 м. При мощности калиеносной субформации до 
1600 м ее продуктивная калиенасыщенность равна 1,25%.

На некоторых площадях нижнепермской галогенной формации Днеп
ровско-Донецкой впадины продуктивная калиенасыщенность ее разреза 
достигает 2,3%, а по разрезу калиеносной субформации — до 5%. Сред
ние величины для формаций (и субформаций) меньше и составляют 
соответственно приблизительно 1,5 и 3,0%.
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В Верхнекамской кунгурской галогенной формации, имеющей сред
нюю мощность калиеносной зоны от 60 до 80 м, относительная калие- 
насыщенность разреза составляет 18%. Продуктивные сильвинитовые 
залежи имеют в среднем суммарную мощность 7,1 м и составляют 1,9% 
разреза формации. Продуктивная ее калиенасыщенность (включая и 
карналлитовые породы) составляет приблизительно 4—5%.

В нижнем соляном ритме Верра цехштейновой галогенной формации 
советской Прибалтики ныне обнаружена продуктивная залежь харт- 
зальца и каинитовой породы мощностью до 10 м (при мощности ка
лиеносного горизонта до 36 м). Продуктивная калиенасыщенность этой 
субформации 3,4%, а по отношению ко всей формации несколько пре
вышает 1%. В Центральной Европе, где в разрезе формации представ
лены две более мощные залежи калийных солей, ее продуктивная ка
лиенасыщенность в 2—3 раза больше.

Верхнеюрская галогенная формация на Тюбегатанском месторож
дении включает продуктивный сильвинитовый пласт средней мощностью 
5,1 м. Продуктивная калиенасыщенность разреза соляной толщи здесь 
приблизительно равна 0,9%. На Гаурдакском месторождении средняя 
суммарная мощность продуктивных сильвинитовых пластов достигает 
8 м, а продуктивная калиенасыщенность разреза соляной толщи 2%. 
На Карлюкском месторождении она тоже составляет около 2%. В пе
ресчете на полную мощность гаурдакской галогенной формации, вклю
чая и ее нижнюю карбонатно-сульфатную субформацию, продуктивная 
калиенасыщенной формации по перечисленным месторождениям будет 
вдвое меньше и составит от 0,45 до 1 %.

В весьма своеобразных предкарпатских месторождениях преимуще
ственно сульфатных калийно-магниевых солей из-за раздувов их зале
жей, наличия складчатости и дизъюнктивных нарушений не всегда уда
ется достоверно определить первоначальные седиментационные мощ
ности.

Нижневоротыщенская калиеносная формация на Борислав-Труска- 
вецкой площади включает две линзообразные залежи калийно-магние
вых солей первично-седиментационной мощностью не более 40—50 м. 
При мощности формации до 600 м ее продуктивная калиенасыщенность 
достигает 8%.

На Стебникском месторождении в верхневоротыщенской калиенос
ной формации, мощностью до 1050 м, представлено три горизонта про
дуктивных залежей суммарной мощностью не менее 60—70 м. Продук
тивная калиенасыщенность формации на месторождении около 6—7%.

В пределах Калуш-Голынского месторождения в разрезе калиенос
ной формации присутствуют два пласта сильвинитов и мощная залежь 
лангбейнито-каинитовой породы. Суммарная мощность сильвинитов в 
Калуше 7, в Голыни до 10 м, а лангбейнито-каинитовой залежи в Калу- 
ше 15 и в Голыни до 30 м. Продуктивная калиенасыщенность разреза 
формации в Калуше достигает 6,5%, а в Голыни 5,7%.

Анализ значений продуктивной калиенасыщенности разрезов калие
носных формаций (субформаций) показывает, что они имеют тенденцию 
к возрастанию от формаций хлоридного (0,6—4%), сульфатно-хлорид- 
ного к формациям сульфатного (5,7—8%) подтипа (см. фиг. 2). Отно
сительно более высокие значения продуктивной калиенасыщенности 
разрезов предкарпатских калиеносных формаций сульфатного подтипа, 
вероятно, могут быть объяснены тем, что здесь садка калийно-магние
вых солей осуществлялась в бассейне, очень резко сокращавшем свои 
размеры и распадавшемся на систему рапных озер. На это указывает 
линзовидность залежей калийно-магниевых солей в данном регионе. 
Возможно, что несколько повышенная продуктивная калиенасыщен
ность калиеносной субформации (ангарской свиты) на Непском место
рождении также связана с резким сокращением здесь ангарского со
леносного бассейна в период садки калийно-магниевых солей. Об этом 
же свидетельствуют обратные тенденции возрастания продуктивной ка
лиенасыщенности и уменьшения относительных размеров площадей ка
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лиеносных литологических комплексов у ряда калиеносных формаций 
от хлоридного к сульфатно-хлоридному и далее к сульфатному подти
пам. Эта особенность указывает на важность установления объемных 
соотношений продуктивных калийных солей и галита (каменной соли) 
в различных калиеносных формациях и их подтипах.

Высока калиенасыщенность разрезов некоторых зарубежных калие
носных формаций: среднедевонской Западной Канады (4,2%), амери
канских — среднекаменноугольной Парадокс (8,3%) и верхнепермской 
Кастильской (4,1%). Однако эти расчеты, сделанные по их характери
стикам, приведенным в монографии М. А. Жаркова, скорее всего отра
жают относительную, а не продуктивную калиенасыщенность их раз
резов. Это процентные отношения мощностей калийных солей и ка
менной соли, они не относятся ко всему разрезу соляных, пород данных 
галогенных формаций. Значения продуктивной калиенасыщенности бу
дут как минимум в 1,5—2 раза меньше, т. е. они близки к максимальным 
их величинам у палеозойских калиеносных формаций Русской плат
формы.

Объемные соотношения продуктивных калийно-магниевых солей 
каменной соли для ряда калиеносных формаций Советского Союза оп
ределены с учетом прогнозных данных (фиг. 3). Они недостаточно пол
ны и порой субъективны, особенно по кембрийской формации Сибири, 
Верхнепечорской и некоторым другим.

По всей кембрийской галогенной формации эти соотношения надеж
но определить трудно. По ее части, заключенной в Верхнеленском про
гибе, где обнаружено Непское месторождение калийных солей, объем 
каменной соли в ангарской калиеносной субформации составляет 
28 тыс. км3, а объем прогнозных ресурсов калийных солей 5,5 км3. Та
ким образом, последние составляют примерно 0,02% от объема этой 
субформации. В пересчете на объем каменной соли всей кембрийской 
галогенной формации они составляют 0,005% (по данным М. А. Ж ар
кова, 0,007%). Неясно, с чем связан такой низкий порядок этих цифр — 
с особенностями химизма вод кембрийского океана или с недостаточной 
еще степенью изученности калиеносности данной формации.

Верхнефаменская галогенная формация Припятской впадины содер
жит 33,8 тыс. км3 каменной соли (в том числе ее калиеносная субфор
мация 20,3 тыс. км3). Объем продуктивных залежей калийно-магниевых 
солей (преимущественно сильвинитов) здесь оценивается в 19,4 км3. Та
ким образом, отношение объемов калийно-магниевых солей и каменной 
соли в калиеносной субформации составляет 0,095%, а для всей фор
мации — 0,055%.

Для нижнепермской галогенной формации Днепровско-Донецкой 
впадины это отношение составляет 0,07%, а для ее калиеносной суб
формации — 0,36%.'

Самые высокие отношения объемов продуктивных калийно-магние
вых солей к объемам каменной соли устанавливаются для кунгурских 
калиеносных формаций Предуралья. Для верхнекамской формации с 
объемами каменной соли 5,7 тыс. км3 и продуктивных калийно-магние
вых солей — около 32 км3 оно составляет 0,56%. У верхнепечорской фор
мации с объемами этих пород соответственно около 1 тыс. км3 и 2,5 км3 
они равны 0,25%. В этих регионах, однако, фактически представлена 
лишь верхняя иренская пачка кунгурской галогенной формации или ее 
калиеносная субформация. Теоретически, если пересчитать на полную 
формацию, эти соотношения будут примерно вдвое меньше, т. е. соот
ветственно составят 0,28 и 0,12%.

Это отношение довольно высокое и у цехштейновой галогенной фор
мации советской Прибалтики, при объемах ее каменной соли 1125 км3 
и калийно-магниевых солей 6,75 км3 оно составляет 0,6%. Но это соот
ношение по существу характеризует лишь один ее цикл или калиенос
ную субформацию. Для полной формации оно, естественно, будет в 2- 
3 раза меньше.

По верхнеюрской галогенной формации Средней Азии соотношение
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объемов калийных солей (22,5 км3) и каменной соли (70 тыс. км3) со
ставляет 0,032%.

У предкарпатских калиеносных формаций объемы галитовых пород 
оцениваются: в нижневоротыщенской формации примерно в 1 тыс. км3, 
в верхневоротыщенской в 550 км3 и в голынской в 640 км3, а продуктив
ных калийно-магниевых солей соответственно в 2,4; 1,8 и 1,7 км3. От
ношения объемов калийно-магниевых солей и галитовой породы в этих 
формациях соответственно равны 0,24; 0,33 и 0,26%. Для этих трех фор
маций они очень близки и в среднем составляют 0,27%. Если учиты
вать объем всех засолоненных пород этих формаций, то это соотноше
ние будет как минимум вдвое меньше.

Для зарубежных калиеносных ^формаций эти соотношения, рассчи
танные по данным, приведенным в монографии М. А. Жаркова [1], 
показывают примерно тот же порядок цифр для калиеносных форма
ций Мичигана (0,07%), Маритайм (0,085%), Верхнего Супая (0,03%), 
Западной Канады (0,83%). Они получаются в несколько раз завышен
ными для формаций цехштейна Западной Европы (1,45%), американ
ских Кастильской (2,9%) и особенно Парадокс (5,0%). По этим же 
данным у кунгурской формации Прикаспийской синеклизы и прилежа
щей части Предуральского прогиба оно составляет 1,5%. Одно из двух— 
либо для этих формаций занижены объемы каменной соли, либо завы
шены объемы калийных солей. Для зарубежных формаций не исклю
чается и еще один вариант, а именно — на других континентах условия 
.соленакопления могли быть несколько иными и соотношения объемов 
калийных солей и каменной соли, возможно, могли быть более высо
кими.

Анализируя величины соотношений объемов продуктивных калий
но-магниевых солей и каменной соли (галита, галитовой породы) в раз
личных калиеносных формациях, констатируем, что они, как правило, 
минимальны для формаций хлоридного подтипа (от 0,005 до 0,032% 
или в пересчете на калиеносные субформации от 0,02 до 0,07%). Ис
ключение составляют пермские калиеносные формации хлоридного под
типа (см. фиг. 3), для которых, как впрочем и для пермских калиенос
ных формаций сульфатно-хлоридного подтипа, характерны более высо
кие (от 0,07 до 0,28%) значения этих отношений, чем для их калие
носных субформаций (от 0,25 до 0,6%). Это свидетельствует о более 
значительных поступлениях солей калия и магния в пермские солерод
ные бассейны, об особых масштабах и богатстве калийными солями 
бассейнов пермского соленакопления. Косвенно это, вероятно, говорит 
также в пользу эволюции состава рапы как палеозойских солеродных 
бассейнов, так и питавшей их океанической воды, особенно значитель
ной на рубеже карбона и перми. По американским формациям Пара
докс (С2) и Кастильской (Р2) эти соотношения, возможно, еще более 
высокие.

В предкарпатских калиеносных формациях сульфатного подтипа 
значения соотношений объемов продуктивных калийно-магниевых со
лей и галитовой породы вновь достигают десятых долей процента (от 
0,24 до 0,33%), характерных для пермских калиеносных формаций.

В фанерозойской геологической истории территории нашей страны 
по соотношению объемов продуктивных калийно-магниевых солей и ка
менной соли (галитовой породы) в калиеносных формациях можно вы
делить два ритма увеличения интенсивности калиенакопления (см. 
фиг. 3): 1) от кембрия до перми (включительно) и 2) от юры до неоге
на (включительно).

Проведенные расчеты соотношений площадей калиеносных и суммар
ных соленосных литокомплексов, продуктивной калиенасыщенности 
разрезов и соотношений объемов продуктивных калийно-магниевых со
лей и каменной соли для калиеносных формаций, изучавшихся на тер
ритории Советского Союза (хотя эти расчеты частично опирались на 
прогнозные и ориентировочные данные), выявляют известную законо
мерность приведенных отношений. При прогнозировании, в том числе и
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в новых галогенных регионах, они могут быть использованы для конт
роля аналогичных прогнозных показателей — определения площади ка
лиеносных литологических комплексов, продуктивной калиенасыщенно- 
сти разреза галогенных формаций и, наконец, для количественного про
гноза в их объемах калийно-магниевых солей. Таким образом, изучен
ные калиеносные формации, вернее, установленные для них соотноше
ния площадей, мощностей и объемов, могут быть использованы в каче
стве обратной связи как природные эталонные модели для прогнозиро
вания ресурсов продуктивных калийно-магниевых солей в новых гало
генных регионах и на недостаточно изученных площадях известных га
логенных формаций.

Выявленная принципиальная возможность использования природных 
эталонных моделей для прогнозирования (в том числе и количествен
ного) служит основанием для продолжения данных исследований с 
целью более обстоятельного обоснования и уточнения характеристик 
эталонных моделей на базе широкой статистической обработки мате
риалов по конкретным объектам. Эталонные модели, как было показа
но, характеризуют не только три подтипа калиеносных формаций, но 
и их разновидности (по особенностям разрезов, структуре).
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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
№ 5, 1985

УДК 553.3

К ВОПРОСУ О ТЕОРИИ ОСАДОЧНОГО 
РУДОГЕНЕЗА МАРГАНЦА

ГОЛОВКО В . А.

Рассмотрены представления ряда исследователей о генезисе олигоцено- 
вых марганцевых месторождений Юга СССР. Показано, что, несмотря на 
некоторые критические замечания, теория осадочного рудогенеза, разрабо
танная акад. Н. М. Страховым, является вполне аргументированной, по
скольку она опирается на реально существующие факты.

Основы теории марганцевого рудогенеза были разработаны многими 
исследователями, среди которых особая роль принадлежит А. Г. Бете- 
хтину [3, 4J, Н. М. Страхову [15, 16], Шатскому [18]. Установленные 
этими исследователями закономерности описывают основные геолого
геохимические особенности образования различных типов марганцевых 
руд и, следовательно, позволяют разрабатывать главные поисковые кри
терии. Но в существующей теории имеются отдельные неясные вопросы, 
в связи с чем она периодически подвергается критическому анализу. 
Особенно много критических замечаний делается в адрес осадочного 
рудогенеза марганца. Представляется, однако, что эти замечания боль
шей частью обосновываются не фактическим материалом, а только пред
положениями.

В основном критика касается следующих вопросов: в одних слу
чаях сомнению подвергаются площади областей питания, из которых 
якобы из-за их малых размеров не мог в достаточных количествах по
ступать в область питания марганец [14 и др.]; в других подчеркивают
ся неразрешимые противоречия в дебалансе железа в областях питания 
и седиментации [13 и др.]; в третьих утверждается, что для олигоцено- 
вых месторождений Юга СССР источник металла был эндогенным, а не 
экзогенным [6 и др.]. Рассмотрим эти критические замечания более под
робно. Д. Т. Сапожников [14 и др.] считают, что области питания оли- 
гоценового бассейна вблизи известных месторождений на Юге СССР 
были по своим размерам слишком малы, чтобы в достаточных количест
вах поставлять марганец для образования Никопольского и особенно 
Мангышлакского месторождений.

Критические замечания Д. Г. Сапожникова основываются на пред
положениях о том, что на Украине в области питания Никопольского бас
сейна кристаллические породы с высоким содержанием марганца были 
перекрыты осадочными породами с низким содержанием этого металла, 
а палеоостров Мангышлак имел слишком малые размеры. Однако, как 
будет показано ниже, имеющийся фактический материал свидетельству
ет об обратном.

Согласно данным, приведенным на палеогеографической схеме 
(фиг. 1), длина палеоострова Мангышлак равна 250, а ширина — 20 км 
и, следовательно, его площадь будет равна 5 тыс. км2, или 0,5• 1010 м2. 
При условии, что выветриванию подвергались породы мощностью всего 
лишь 10 м, при содержании в них марганца, равном только 1 кларку 
(С=0,1%), и при объемной массе пород, равной 3, можно вычислить 
количество марганца (QMп), поступившего в область седиментации: 
К=0,5-1010- 10 м = 5* 1010м3; Q = 3 -5 -1010= 15-Ю10т; QMn= 15-1010т • 10~3 = 
=  15 -107 =  150 -10е т, где К, Q — соответственно объем и количество вы
ветренной породы. Следовательно, 150 млн. т. металлического марган
ца могло поступить из палеоострова в бассейн седиментации. Эта оцен
ка в несколько раз превышает количество металла, сосредоточенного в
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самом Мангышлакском месторождении и в прилегающих к нему райо
нах Даже из этих данных, в основу которых положены минимальные 
параметры видно, что содержание металла вполне соответствует тем 
его количествам, которые могли быть рассредоточены как южнее, так и 
севернее палеоострова Мангышлак (см. фиг. 1).

В отношении размеров площади питания и состава слагавших ее по
род для Никопольского бассейна необходимо привести следующие дан
ные Область питания Никопольского бассейна, по данным Атласа па
леогеографических карт (1961 г.), на которые ссылается Д. Г. Сапожни
ков, представлена палеоархипелагом Днепровским, палеоостровом

Фиг. 1. Палеогеографическая схема района п-ова Май 
гышлак для рудоносного времени (по Е. С. Тихомиро

вой, 1964 г.).
/  — область размыва; 2 — граница распространения 
марганценосных отложений; 3 — марганцевые отложе
ния узунбасской свиты; 4, 5 — глины (4 — алевритовые, 
5 — известковистые); 6 — мергели; 7 — окисленные и

карбонатные руды марганца

Донецким и палеосушей, расположенной западнее архипелага Днепров
ского. Общая площадь этой области в 4—5 раз больше палеоострова 
Мангышлак. Если эта область питания была сложена верхнеэоценовы- 
ми и нижнеолигоценовыми породами, то при указанном размере мини
мальной мощности (10 м) коры выветривания, развитой по ним, и содер
жании марганца в этих породах, равном только 1 кларку, количество 
марганца, поступившего в бассейн седиментации, будет заметно превы
шать общее количество металла, накопившегося в Никопольском бас
сейне (включая и Б.Токмакское месторождение) в пределах его макси
мального периметра. Здесь можно добавить, что, во-первых, в области 
питания мощность выветрившихся пород была не 10, а 15—20 м и, во- 
вторых, по данным Г. Ю. Бутузовой [5], при накоплении рудоносной 
толщи Никопольского бассейна в области питания размывались главным 
образохМ метабазитовые породы с более высоким содержанием марганца 
(2—10 кларков) 4. Таким образом очевидно, что сомнения Д. Г. Сапож
никова по данному вопросу необоснованы.

Обратимся теперь к мнению А. А. Рожнова [13] и др., согласно ко
торому в теории осадочного рудогенеза марганца существуют два нераз
решимых противоречия, заключающихся: а) в отсутствии достаточно 
мощных олигоценовых кор выветривания в предполагаемых областях пи
тания и б) в дебалансе количеств железа и марганца, мобилизуемых 
из кор выветривания и накапливавшихся в области седиментации.

Как было показано выше, для накопления марганца даже в тех зна
чительных количествах, которые накапливались в Никопольском бас
сейне, совершенно нет необходимости в мощных корах выветривания. 
Для этого достаточно, чтобы мощность кор выветривания достигала 
всего 10—20 м. Естественно, кора выветривания такой малой мощности 
не могла долго сохраняться и была размыта в течение олигоценового

1 Кроме того, автор не исключает присутствие среди пород области питания по 
вышенных содержаний марганца или даже его месторождений.
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Таблица I
Изменения химического состава пород профиля выветривания актинолитовых 

сланцев (р. Чертомлык, расчистка)

Порода

Гл
уб

ин
а,

м

Содержание, %

О
сЙ

о
<

$
£ Я о

н
яS <5

о 1 § я.
I

Охра 1,8 15,32 10,48 60,78 1,9 1,05 _ 0,94 0,69 0,3 7,66 99,12
Нонтронит 3,3 40,56 10,55 30,3 1,32 0,58 0,02 1 4,16 0,4 9,66 98,55
Актинолитовый

сланец 4 53,28 1,3 9,52 6,16 0,2 0,12 0,72 14,95 10 3,3 99,55

и дослеолигоценового времени. Тем самым снимается кажущееся первое 
противоречие.

Не существует также противоречий в дебалансе количеств железа 
при образовании всех месторождений олигоцена Юга СССР. Как пока
зал Н. М. Страхов [16], при формировании олигоценовых руд традици
онная генетическая схема, согласно которой железо отделяется от мар
ганца в путях совместной их миграции, не имеет места. Реальные про
цессы имели совершенно иной характер. Отделение элементов друг от 
друга происходило еще при формировании коры выветривания на во
досборах, питавших рудные площади осадочным материалом. При вскры
тии эрозией новых, прежде погребенных площадей пород, первично не
сколько обогащенных марганцем (2—10 кларков), и при начале их вы
ветривания элювий длительное время находился на щелочной стадии 
при нейтральных значениях Eh. Это сочетание разрешало интенсивный 
вынос марганца (вместе с Na, Са, Mg, S i02), но удерживало в породе 
железо.

Эти теоретические соображения Н. М. Страхова однозначно под
тверждаются данными химического анализа по профилям выветривания 
различных пород Украинского кристаллического массива в меловое и 
неоген-палеогеновое время [2] (табл. 1).

Данные табл. 1 свидетельствуют о том, что в коре выветривания из 
главных компонентов накапливаются практически только железо и час
тично алюминий. При увеличении содержания железа примерно вдвое 
(нонтронитовый слой) количество марганца в коре выветривания умень
шается на 80—90%: Дальнейшее формирование коры выветривания по 
актинолитовым сланцам и другим породам приводит уже примерно к 
четырехкратному увеличению содержания железа (охровый слой) и пол
ному выщелачиванию марганца, резко снижается количество кремнезе
ма. Аналогичные данные получены В. Т. Погребным [12], который изу
чал динамику выноса марганца при образовании кор выветривания. 
Согласно [12], главная масса марганца — от 50 до 95% содержания в 
исходной породе — выносится уже на начальных этапах выветривания 
лабрадоритов и амфиболитов Украинского щита, т. е. при формирова
нии горизонтов (зон) монтмориллонитовых и каолинитовых глин.

Этими примерами подтверждается высказанное Н. М. Страховым 
[16] мнение о том, что селективно выщелачиваемый из пород марганец 
сопровождается лишь следами железа и малых элементов, которые соо- 
саждались с ним в море и создавали марганцевые руды, бедные железом 
и со специфическим набором малых элементов. С исчезновением в коре 
легкоподвижного марганца прекратилась его рудная садка в бассейне. 
Такая картина формирования осадочных марганцевых руд подтвержда
ется химическим составом руд Никопольского и Чиатурского месторож
дений (табл. 2). Эти руды отличаются незначительным количеством же
леза и кларковыми содержаниями элементов-примесей.

Приведенная точка зрения Н. М. Страхова нуждается в уточнении. 
Дело в том, что при селективном выщелачивании марганца вместе с Са, 
Mg, Na в коре могло и не накапливаться больших масс остаточного же-
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ю4ь.

Таблица 2
Химический состав руд марганцевых месторождений

Источник
металлов Месторождение

Геологи
ческий

возраст
Характер руд и вмещающих пород

Содержание, % (кларки)

Мп
(0,1)

Fe
(4.2)

РЬ
(0,002)

Zn
(0,02)

N1
(0,02)

Со
(0,002)

Си
(0.01)

Экзогенный Никопольское р
руда Марганцевый 22,5 2 - 3 Ниже Ниже 0,025 0,002 0,01
вмещающая порода Песчано-глинистый с глауконитом кларка кларка 0,007 0,003 0,004

Чиатурское р
РУДа Марганцевый 20,6 3,0 0,003 0,014 0,093 0,003 0,012
вмещающая порода Песчано-глинистый с глауконитом — — — — 0,021 0,001 0,003
руда из разлома Марганцевый 20,6 3,0 — — 0,075 0,006 0,013

Эндогенный Ушкатын III Дэ
руда Железомарганцевый и полиметалли 23,2 42,8 0,080 0,180 0,004 0,013 0,002

ческий
отдельные рудные тела (целые проценты)

вмещающая порода Глин исто-кремнисто-карбонатная поро — — — — — — —
да с вулканитами базальтового и тра-
хилипаритового состава

Атлантис II Q
РУДа Марганцево-железный и полиметалли До 30 До 60 0,6—0,9 До 20 ? ? 0,5

ческий
вмещающая порода Илы вулканического происхождения — — — — — — —



Фиг. 2. Схема размещения Никопольского марганцеворудного и Керчен
ского железорудного бассейнов.

1 — оолитовые железные руды; 2 — железистые песчаники и глины, пере
слаиваемые оолитовыми рудами; 3 — глины, переслаиваемые песчаниками 
и алевритами; 4 — кристаллические породы Приазовского массива; 5 — 
марганцевые руды; 6 — контуры Никопольского марганцеворудного бас
сейна олигоценового возраста (а) и Керченского железорудного бассейна 
киммерийского возраста (б); 7 — направление сноса в олигоценовое (а) и 

киммерийское (б) время

леза, а происходило лишь некоторое ее ожелезнение. Поэтому искать на 
водосборах, синхронных марганцевым рудам, коры с обязательным на
коплением в них железа принципиально неправильно. Утверждение 
Н. М. Страхова [16] соответствует лишь начальному этапу развития 
кор выветривания. Действительно, данные табл. 1 указывают на то, что 
при почти полном выщелачивании марганца железо, хотя и остается в 
коре, но еще не образует руду, а только ожелезняет в различной степени 
породы. Именно в этот период формирования коры вывтривания и осу
ществлялись мобилизация, перенос и седиментация марганца в олиго- 
ценовом бассейне. При дозревании коры выветривания в области пита
ния локально образовывались и охристые шляпы.

Дальнейшее поведение железа, которое накапливалось в области пи
тания, может быть прослежено следующим образом. На фиг. 2 приведе
ны геологические данные по олигоцено'вому времени севернее и вос
точнее Никопольского бассейна. Здесь, по данным Г. Ю. Бутузовой [5], 
происходило выветривание главным образом серии метабазитов-амфи- 
болитов, эпидотизированных амфиболитов, амфиболитовых, хлоритовых 
и других сланцев. В итоге могла возникнуть кора выветривания с селек
тивным выщелачиванием из нее марганца и концентрацией в ней желе
за. При этом железо фиксировалось в продуктах коры выветривания — 
железистых глинистых минералах, а марганец выщелачивался и в двух
валентной форме поступал в водотоки, где подвергался защитному воз
действию органики и в таком виде мигрировал в бассейн седиментации. 
Здесь он под воздействием слабого электролита (морской воды) пере
ходил из двух- в четырехвалентное состояние и осаждался. Позже, уже 
в киммерийское время, железо, зафиксированное на водоразделе после 
незначительной переориентации области питания в результате незначи
тельного тектонического переустройства района, подвергалось размыву 
и сносу, главным образом уже в южном направлении, где оно сыграло 
заметную роль в накоплении руды в Керченском железорудном бас
сейне [7]. Следует отметить, что при тектонической переориентации об
ласти питания в ней не только размывалась более древняя кора олиго
ценового возраста, являвшаяся основным поставщиком железа, но и 
вскрывались эрозией более нижние горизонты выветривающих пород. 
Нижние горизонты находились на щелочной стадии выветривания, и из 
них селективно выщелачивался главным образом марганец. Последнее 
подтверждается обогащеиностью керченских руд марганцем. В них, по
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данным А. У. Литвиненко [7], содержится в отдельных случаях до 20%: 
марганца.

Г. С. Дзоценидзе [6] в 1965 г. высказал сомнение об экзогенном ис
точнике марганца для одного месторождения олигоцена Юга СССР. 
Он утверждал, что Чиатурское месторождение является вулканогенно
осадочным и, следовательно, источник металла для него был эндоген
ным. Н. М. Страхов [16], на наш взгляд, достаточно убедительно отве
тил на это критическое замечание.

Следует отметить, что проанализированные выше критические заме
чания в адрес теории осадочного рудогенеза марганца не только не 
обоснованы, но и в свою очередь способствуют появлению других, также 
необоснованных предположений, которые еще в большей степени запу
тывают искусственно созданную проблему. При этом делаются ссылки 
на достижения глобальной тектоники. Бесспорно, глобальная тектоника 
за последние годы дала много новых интересных фактов, но очевидно, 
что их нельзя механически использовать всюду, в особенности там, где 
они не проявлялись. Особенно активную критику теории осадочного ру
догенеза марганца с этих позиций за последние годы развернул 
М. М. Мстиславский [8—11]. Отталкиваясь от рассмотренных выше за
мечаний, сомнений предыдущих критиков, он предлагает все месторож
дения олигоценового возраста Юга СССР и Болгарии отнести к гидро
термально-осадочному типу. М. М. Мстиславский делает попытку дока-‘ 
зать наличие эндогенного источника марганца для всех отмеченных 
месторождений, исходя из того, что якобы существовали гипотетические 
глубинные гидротермы, питавшие марганцем олигоценовый бассейн Юга 
СССР. Эти гидротермы поступали в бассейн седиментации из рифтовых 
зон, возникших при океанизации территории Юга СССР в раннеолиго- 
ценовое время. М. М. Мстиславский предполагает, что «одна из глав
нейших зон, аналогичная рифту Красного моря, проходила как сквозной 
Крымско-Кавказский прогиб» [8, с. 444]. При этом рифтовые зоны в оли
гоцене на Юге СССР и поступавшие из них гидротермы должны иметь 
значительное сходство с современным рифтом и его гидротермами в 
Красном море. И следовательно, из олигоценовых и современных гидро
терм должны были выпадать сходные между собой осадки. М. М. Мсти
славский далее подчеркивает, что «химический состав олигоценовых руд 
наиболее сходен с осадками Красного моря или... по химическому и 
минеральному составу олигоценовые руды очень похожи на металло
носные осадки некоторых пелагических депрессий Тихого океана и впа
дин Красного моря» [10, с. 61].

Имеющиеся факты по одной из многочисленных впадин Красного 
моря, расположенных вдоль рифта, свидетельствуют об обратном [19].

К осадкам впадины Атлантис-П приурочено сложное железомарган
цевое полиметаллическое месторождение, расположенное на площади 
— 60 км, на глубине —2200 м при средней мощности рудного тела 10 м. 
Эти отложения являются гидротермально-осадочными, в отдельных руд
ных прослоях наблюдаются высокие содержания железа, марганца, 
цинка, меди (см. табл. 2). Общие запасы месторождения, млн. т.: цинк 
2,5; медь 0,6; серебро 0,009; запасы железа и марганца не приводятся.

Общеизвестно, что Никопольское, Чиатурское и другие осадочные 
месторождения Юга СССР олигоценового возраста являются мономе- 
тальными 2. Они представлены исключительно марганцем; железо и не
которые элементы-примеси присутствуют в резко подчиненных коли
чествах, на кларковых уровнях.

Таким образом, приведенные данные, с одной стороны, свидетель
ствуют о том, что не существует какого-либо даже общего сходства между 
рудными осадками Красного моря с эндогенными накоплениями метал
лов и марганцевыми рудами олигоценовых месторождений Юга СССР, 
образовавшимися за счет экзогенного источника, и, наоборот, с другой —

2 Железо в рудном горизонте играет резко подчиненную роль, концентрируясь в 
редких маломощных пропластках окисных железных руд, глауконите и железистых кар
бонатах.
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имеется значительное сходство современных рудных осадков Красного 
моря с рудами вулканогенно-осадочного генезиса Центрального Казах
стана (см. табл. 2), гидротермального типа Горного Алтая, Армении 
и др., образовавшимися в результате эндогенного источника. То же са
мое следует сказать и об отсутствии сходства в химическом и минераль
ном составе олигоценовых руд Юга СССР и рудных осадков пелагиче
ских депрессий Тихого океана. Последние, как известно, имеют железо
марганцевую основу (Мп 15—25, Fe 6—15%), часто с промышленным 
суммарным содержанием никеля, кобальта и меди. Эти осадки в значи
тельной степени отличаются от олигоценовых руд и по минеральному 
составу. Последние, как известно, представлены в основном псиломела- 
ном, манганитом, родохрозитом и манганокальцитом, а железомарган
цевые осадки дна океана — вернадитом, псиломеланом, марганцовистым 
манганитом, железистым манганитом, гидрогётитом, фероксигитом [1, 
17]. Кроме того, М. М. Мстиславский [11] для подтверждения предло
женной им точки зрения считает окисные руды Чиатурского месторож- 
дения, приуроченные к пострудным разломам, возникшими за счет эндо
генного источника в рудоподводящих каналах. Однако эти руды, судя по 
их химическому составу, аналогичны рудам основного пласта (см. 
табл. 2), то же самое отмечается и для вещественного состава этих руд. 
Такое сходство минерального и химического состава руд из основного 
пласта Чиатурского месторождения и руд из пострудного разлома ука
зывает на то, что последние являются производными первых. В поструд
ный разлом руды могли попасть либо в результате инфильтрации руд
ных растворов, питавшихся за счет основного пласта, либо в результате 
тектонических подвижек.

В июле 1984 г. автор в составе группы геологов посетил эту разлом- 
ную зону, в которой действительно распространены марганцевые руды. 
Но эти руды, как показал их тщательный совместный осмотр, представ
лены смесью разнообразных обломков, среди которых наиболее часто 
встречаются оолитовые, «Мцвари» и окисленные руды, а также облом
ки песчаников чокракского возраста (неоген), залегающих в разрезе 
Чиатурского месторождения значительно выше рудного горизонта.

Следовательно, и марганцевые руды из пострудного разлома (или, 
по М. М. Мстиславскому, из рудоподводящего канала) не имеют ничего 
общего с эндогенным источником. Их химический состав имеет большое 
сходство с осадочными рудами Чиатурского и Никопольского месторож
дений. Эти руды также монометальны и с низкими (кларковыми) со
держаниями элементов-примесей.

Таким образом, имеющийся фактический материал достаточно убеди
тельно свидетельствует о природе источника металлов марганцевых мес
торождений. Для эндогенного источника характерны железо, марганец 
и «эндогенные» элементы-примеси (Pb, Zn, Си, As, Ag и др.); некоторые 
из них (Pb, Zn, Си) могут давать промышленные концентрации (см. 
табл. 2). Основные элементы (железо и марганец) образуют железные, 
железомарганцевые и марганцевые руды, в которых в повышенных ко
личествах присутствуют те или другие из перечисленных элементов-при
месей. В отдельных случаях некоторые из них (Pb, Zn, Си) образуют 
собственные рудные тела, которые локализуются в одном горизонте с 
рудами марганцевого и железного состава [13j]. При этом высокие кон
центрации как железа и марганца, так и элементов-примесей необяза
тельно должны присутствовать в каждом отдельном рудном теле. Соче
тание железа, марганца и элементов-примесей с высокими значениями 
следует оценивать по всему рудному полю или месторождению.

Экзогенный источник марганца возникает в результате совокупности 
физико-химических процессов как в области питания, так и в области 
седиментации, приводящих к накоплению монометальных марганцевых 
руд с весьма малыми концетрациями элементов-примесей. Только в экзо
генных условиях, где, как было показано ранее, четко проявляется гео
химический барьер разделения марганца и железа в период начального 
этапа развития коры выветривания, возможна монометальность руд.
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Согласно же М. М. Мстиславскому, отделение марганца от железа и 
других элементов при формировании олигоценовых месторождений про
исходило на некотором глубинном геохимическом барьере, располагав
шемся ниже поверхности дна бассейна. Получается так, что все элемен
ты, находящиеся в растворе, где-то фиксировались, и только один марга
нец попадал в воды бассейна и выпадал в осадок. Такой вывод 
противоречит фактам рудообразования у рифта Красного моря и других 
участков дна океана, где имеются подтверждения того, что все основные 
химические элементы (Fe, Mn, Pb, Zn, Си и др.), принимающие участие 
в рудообразовании, связаны с глубинными растворами, которые посту
пают в воды современных морей и океанов. Здесь все эти элементы вы
падают в осадок, причем разгрузка их происходит на геохимическом 
барьере, соответствующем грани соприкосновения эндогенных рудонос
ных растворов и вод бассейна.

Таким образом, приведенные данные однозначно свидетельствуют о 
полиметальном составе марганцевых руд, образовавшихся из эндогенно
го источника и монометальных руд, возникших из экзогенного источни
ка. Поэтому критические замечания М. М. Мстиславского в адрес тео
рии осадочного рудогенеза также нельзя считать достаточно обосно
ванными.

Приведенный выше разбор критических замечаний, касающихся тео
рии осадочного рудогенеза марганца, разработанной Н. М. Страховым 
и др., показывает, что они опираются не на факты, а на предположения 
критиков. Можно считать, что существующая теория осадочного рудоге
неза марганца является достаточно аргументированной.
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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
№ 5, 1 9 8 5

К Р А Т К И Е  С О О Б Щ Е Н И Я

УДК 550.4:551.35(266)

Р Е Д К О З Е М Е Л Ь Н Ы Е  Э Л Е М Е Н Т Ы  К А К  И Н Д И К А Т О Р  Г И Д Р О Т Е Р М А Л Ь Н Ы Х  
П Р О Ц Е С С О В  В О С А Д К А Х  ст .  6 5 5  ( С Е В Е Р О - В О С Т О Ч Н А Я  Ч А С Т Ь  

Т И Х О Г О  О К Е А Н А )

Станция 655 с координатами 18°59,9' с. ш. и 113°33,1' з. д. выполнена в 9-м рейсе 
НИС «Дмитрий Менделеев> в 1973 г. и находится вблизи островов Ревилья-Хихедо к 
юго-западу от Калифорнийского залива. Длина колонки осадков 235 см. Осадки верх
ней части колонки (0—28 см) представляют собой глинистые илы, переходные от мио- 
пелагических к красным глубоководным глинам океана. Ниже горизонта 28 см отме
чаются повышенные содержания Fe и Мп явно гидротермального генезиса, о чем сви
детельствует величина (Fe-f-Mn)/Ti. В нижней части колонки наблюдается повышенное 
содержание Ва, Mo, As, Zn, Си, Pb. Л итология и геохимия отложений ст. 655 были 
детально изучены и приведены в работах [2, 6, 8, 9].

Данные по содержанию редкоземельных элементов и иттрия были получены ме
тодом рентгенофлуоресцентного анализа на синхротронном излучении (СИ). Образцы 
приготавливались в виде тонких (0,5—0,7 мм толщиной) таблеток в смеси с полисти
ролом в соотношении: одна часть пробы и две части полистирола. Энергия монохро- 
матизированного пучка СИ, падающего на образец, при анализе на редкоземельные 
элементы варьировала от 65 до 75 кэВ, а при анализе на иттрий составляла 18—22 кэВ. 
Характеристическое рентгеновское излучение регистрировалось детектором из сверх
чистого германия типа EGPX-50 фирмы «Шлумбергер> с разрешением 170 эВ на линии 
КаМп. Время экспозиции одного образца составляло 300—600 с. РЗЭ и иттрий иден
тифицировались и определялись количественно по Ка-линиям характеристического спек
тра. Спектры обрабатывались на ЭВМ. Предел обнаружения варьировал в зависимо
сти от элемента и составлял (0,5—0,3) -10_4% при воспроизводимости анализа 10 отн.% 
и лишь для Ег и Yb — 15 отн.%-

Данные анализа шести горизонтов осадков ст. 655, а также поверхностных гори
зонтов ст. 649 (17°58,3' с. ш., 130°09,0' з. д.) и 668 (23°23,0' с. ш., 106°56,9' з. д.) [6] 
приведены в табл. 1. Кроме того, в табл. 1 приведены средние данные по РЗЭ и иттрию 
для сланцев и глубинной воды океана, а также содержания в изучаемых осадках Fe, 
Мп и Ti, заимствованные из работ [2, 6].

Осадки ст. 649 представляют собой типичные глубоководные красные глины Се
веро-Восточной котловины Тихого океана, содержащие на поверхности Fe—Мп-кон- 
креции. Осадки ст. 668 представлены терригенными восстановленными илами прибреж
ной зоны и рассматриваются для сравнения поведения РЗЭ и иттрия в поверхностных 
-осадках, принадлежащих различным зонам осадконакопления в океане. Исходя из зна
чений (Fe+Mn)/Ti поверхностные горизонты станций 668, 655 и 649 не имеют примеси 
гидротермального материала и являются терригенными. Наиболее низкие (184,7* 
•10~4%) значения суммы РЗЭ и иттрия обнаружены в осадках ст. 668. С удалением в 
лелагиаль океана от берега в поверхностном горизонте ст. 655 увеличивается содер
жание РЗЭ и иттрия, достигая величины 360,3-10-4 %, а затем в осадках ст. 649 оно 
несколько уменьшается (до 315,1 -10~4 %). В пелагическом направлении с изменением 
общего содержания РЗЭ и иттрия изменяются соотношения индивидуальных элемен
тов. Если в осадках ст. 668 величины La/Се, С е / С е Ge/Y и La/Y близки к подобным 
в сланце, то с удалением от берега они обогащаются La и Y; содержание Се в осадках 
от. 655 уменьшается, а затем в осадках ст. 649 снова возрастает. Эти изменения нахо
дят отражение и в соотношении 2Ce/2Y: в осадках ст. 668 оно равно 2,8, на ст. 655 
тоже 2,8 (видимо, за счет одновременного роста содержания как La, так и Y), а в 
осадках ст. 649 возрастает доля легких РЗЭ (2Ce/2Y = 3,0).

Из сказанного следует, что поверхностный слой осадков ст. 655 сформировался 
главным образом в результате терригенного осадконакопления с некоторым дополни
тельным избирательным накоплением РЗЭ и иттрия (возможно, за счет адсорбции 
взвесью из океанской воды). О терригенном происхождении поверхностного слоя осад
ков станций 668, 649 и 655 свидетельствует сходство нормализованных на сланец [13] 
спектров РЗЭ и иттрия (фиг. 1, а, б и в).

Как уже отмечалось, вниз по колонке осадков ст. 655 происходит обогащение Fe 
и Мп относительно Ti, величина (Fe+Mn)/Ti возрастает на горизонте 35—45 см до 
28,3, что превышает максимально возможное для терригенных осадков значение, рав-
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ное 25. С глубиной идет даль
нейший рост этого соотноше
ния (фиг. 2). При увеличении 
гидротермальности осадка с 
глубиной не происходит замет
ного изменения содержания 
суммы РЗЭ и иттрия (см. 
фиг. 2), но сильно изменяют
ся соотношения между отдель
ными элементами. Существенно 
возрастает содержание La от
носительно Се, причем уже на 
горизонте 35—45 см содержа
ние La превышает концентра
цию Се, а на горизонте 90— 
100 см величина La/Ce дости
гает 1,4 (см. фиг. 2). С глу
биной значение Ce/Y уменьша
ется с 1,9 до 0,9. Величина 
Се/Се*, показывающая содер
жание Се относительно La и 
Nd, также уменьшается. Менее 
чувствительной к гидротер
мальному изменению осадков^ 
является величина La/Y. Из 
соотношения SCe/SY видно от
четливое преобладание содер
жания легких РЗЭ над тяже
лыми и иттрием и его дальней
шее уменьшение с увеличением^ 
значения коэффициента (Fe-f- 
+  Mn)/Ti.

На фиг. 1 (в—и) показа
ны нормализованные на сланец 
спектры РЗЭ и иттрия для от
дельных горизонтов ст. 655 и 
глубинной океанской воды. 
Видно, что с погружением в> 
толщу осадков и увеличением 
гидротермального влияния нор
мализованные спектры РЗЭ и 
иттрия приближаются к спект
ру океанской воды (см. фиг. 1, 
и). Некоторое снижение значе
ний тяжелых РЗЭ в осадках, 
очевидно, связано с влиянием 
терригенного материала.

Как показано в табл. 1,. 
соотношения La/Ce, Ce/Y, 
Се/Се* и 2Ce/2Y в осадках 
ст. 655 являются промежуточ
ными между таковыми в оке
анской воде и сланце. Это, а 
также подобие нормализован
ных спектров нижних горизон
тов ст. 655 и океанской воды 
наводят на мысль о двух ос
новных источниках РЗЭ и 
иттрия в гидротермальных 
осадках: терригенном и из оке
анской воды в результате неиз
бирательной адсорбции гидро
окислами Fe и Мп гидротер
мального происхождения.
Ранее отмечалась значительная 
роль океанской воды как ис
точника РЗЭ в других гидро
термальных отложениях: ме
таллоносных осадках Восточ
но-Тихоокеанского поднятия и 
депрессии Бауэр [1, 10, 14].

Мы попытались определить, 
долю от общей суммы РЗЭ и 
иттрия, поступивших от терри
генного источника с некоторым* 
селективным накоплением от-
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Фиг. 2
Фис. 1. Нормализованные на сланец содержания РЗЭ и иттрия в осадках 

а — ст. 649 (0—2 см); б — ст. 668 (0—2 см); в—з — горизонты ст. 655 (см); в — 0—5, 
г — 10—20, д — 28—35, е — 35—45, ж — 90—100, з — 170—180; и — нормализованные 

на сланец содержания РЗЭ и иттрия в глубинной океанской воде

Фиг. 2. Изменение (Fe+Mn)/Ti, La/Ce, Се/Се*, Ce/Y, La/Y и 2Ce/2Y (а) и содержаний 
2РЗЭ0бщ и 2 РЗЭтер (б) с глубиной в осадках ст. 655 

1 — глинистый ил; 2 — барит; 3 — гипс; 4 — Fe—Мп-микростяжения

дельных РЗЭ (РЗЭтер) и поступивших из океанской воды без избирательного накоп
ления (РЗЭгидр). Для этого можно использовать величину La/Ce, которая наиболее 
сильно изменяется в изучаемых осадках. Если принять, что La/Ce терригенной состав
ляющей РЗЭ равняется 0,7 (как для горизонта 0—5 см ст. 655), а для гидрогенной со
ставляющей— 2,8 (в глубинных водах океана), и учесть вклад каждого из источников, 
то они в сумме должны дать в определенных соотношениях величину La/Ce для осад
ка, т. е.

La/Сеосадка — La/Сеок.воды • 2 РЗЭгидр “Ь La/Сете р * 2 РЗЭтер» 
где 2РЗЭ Тер+2РЗЭгидр= 1.

Данные, рассчитанные подобным образом для пяти горизонтов ст. 655, сведены в 
табл. 2. Они показывают, что гидрогенная составляющая, характеризующая вклад РЗЭ 
в составе гидроокислов Мп и Fe гидротермального генезиса, значима уже на гори
зонте 10—20 см. Следует заметить, что значение La/Ce в поверхностном горизонте 
ст. 655, равное 0,7, уже значительно повышено против нормального (0,5) для сланцев 
и прибрежных терригенных осадков океана. Это следует из данных, приведенных в 
табл. 1 и работах [3, 4, 7], которые показывают изменение величины La/Ce в терриген
ных прибрежных осадках океана и Черного моря в пределах 0,38—0,63. Если при рас
четах гидрогенной составляющей РЗЭ в осадках ст. 655 в качестве значения La/Ce для 
терригенной матрицы принять 0,5, то в поверхностном горизонте 0—5 см гидротермаль
ный вклад составит около 9% РЗЭ, а в нижних горизонтах поднимается до 39% 2 РЗЭ. 
Таким образом, данные по РЗЭ в осадках изучаемой колонки подтверждают высказан
ное ранее предположение, что осадки трансокеанского профиля в этом районе нахо
дятся под влиянием гидротермального источника [5].

На фиг. 2, б показано изменение РЗЭ, иттрия и ее терригенной составляющей 
(расчетные данные) по вертикали колонки осадков. Видно, что по вертикали происхо
дит не только изменение состава РЗЭ (см. фиг. 2 ,а), но и закономерное уменьшение 
терригенной составляющей (РЗЭтер) с увеличением гидротермальной составляющей 
осадков. Этот факт можно объяснить как уменьшением содержания РЗЭ в терриген-
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Таблица 2
Относительное (расчетное) содержание форм РЗЭ в осадках ст. 655

Горизонт, см
Форма Р ЗЭ  в осадке, % от суммы Относительное измене

ние содержания Ti 
в осадках, %гидрогенная терригенная

0 — 5 1 0 0 1 0 0
1 0 — 2 0 5 95 8 9
2 8 — 3 5 12 8 8 91
3 5 - 4 5 2 4 7 6 7 6
9 0 — 10 0 3 3 67 72

1 7 0 — 180 3 3 67 7 2

ном материале во времени, так и уменьшением вклада самого терригенного материала 
(при постоянном содержании РЗЭ). Выбор из этих альтернатив дают данные по рас
пределению титана (см. табл. 1), поступлением которого в составе гидротермальных 
растворов, а также в результате (в данном случае) сорбционного захвата из раство
ров морской воды можно пренебречь. Относительное уменьшение титана в осадках 
изучаемой колонки по вертикали (по отношению к поверхностному горизонту) приве
дено в табл. 2.

В совокупности данные табл. 2 свидетельствуют о том, что сверху вниз в осадках 
происходит уменьшение роли терригенного материала и увеличение — гидротермально
го. Особо следует отметить хорошую сходимость данных по титану и редкоземельным 
элементам в оценках уменьшения роли терригенного материала. Это позволяет утверж
дать, что по изменению состава РЗЭ можно провести оценку вклада гидротермального 
материала в осадках.
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УДК 553.94(571.5)

О ПРИРОДНЫХ КОКСАХ В УГОЛЬНЫХ ПЛАСТАХ 
ТУНГУССКОГО БАССЕЙНА

Г А В Р И Л О В А  О . И. ,  В О Л К О В А  Г.  М., Г У Р Е В И Ч  А.  В.

В статье приводятся новые сведения о природном коксе, возникшем из углей раз
ных стадий метаморфизма под влиянием интрузий. Показано, что состав и строение 
коксов не зависят от исходной стадии метаморфизма органического вещества, внешнего 
давления, формы интрузий и соотношения их с пластом, а определяются воздействием 
высокой температуры на уголь и скоростью его прогрева. Подчеркивается основная роль 
температурного фактора в природном процессе коксования углей.

Природные, натуральные, или естественные коксы образуются, судя по данным 
многолетних исследований авторов в северной части Тунгусского бассейна и многочис
ленным литературным источникам, из углей всех стадий метаморфизма — от бурых до 
антрацитов, и в самых различных геологических условиях: экзоконтактах вертикальных 
и наклонных даек долеритов и щелочно-ультраосновных пород (меймечитов), над и под 
силлами долеритов, как в непосредственном контакте, так и на небольшом (доли мет
ра, первые метры) удалении от них, вокруг внутрипластовых тел неправильной формы, 
мелких апофиз, сульфидных жил и т. п. Схематическое изображение ситуаций, деталь
но изученных авторами и выбранных в качестве примеров, приводится на фиг. 1, а ре
зультаты комплексного петрографического и химического изучения исходных углей и 
образовавшихся из них коксов в табл. 1 и 2.

Естественный кокс по внешнему виду существенно отличается от исходных углей. 
Для него характерен темно-серый цвет, тусклый металлический блеск, шестоватая тек
стура и призматическая столбчатая отдельность. Призмы-«столбики» толщиной от 0,5 до 
4 см и длиной до 15—20 см ориентированы в целом перпендикулярно к поверхности кон
такта, но благодаря меняющейся толщине чаще образуют веерообразные агрегаты, 
«раскрытые» как в сторону интрузива, так и в обратном направлении. В поперечном 
сечении столбики имеют форму неправильных шестиугольников, которые отделены друг 
от друга трещинами шириной от долей до 3—5 мм, выполненными карбонатным мате
риалом. Менее отчетливо проявляется трещиноватость, параллельная поверхности кон
такта и разбивающая столбики на короткие (1—2 см) призмы. Обычно это скрытые тре
щины, но в ряде случаев их ширина достигает 1—5 см, и они также выполнены карбо
натами, преимущественно кальцитом, редко сульфидами. Как правило, кокс со столбча
той отдельностью непосредственно граничит с поверхностью интрузива, реже между ни
ми развивается «прокладка» (2—15 см) из разрыхленного, сажеподобного, интенсивно 
минерализованного угля. По мере удаления от интрузивного тела природные коксы сме
няются все менее метаморфизованными углями контактового ряда [2], а затем неизме
ненными или исходными углями. Ширина коксовых оторочек вокруг секущих интрузий 
(даек) не превышает 0,6—1,5 м, в экзоконтактах силлов долеритов (см. фиг. 1) пласты 
угля в ряде случаев ококсованы на всю мощность (около 3 м) при видимой протяжен
ности зон природных коксов 40—60 м.

Исходный петрографический состав и микроструктура угольного вещества в естест
венных коксах определяются с трудом. Витринит превращается в вещество с высокой 
отражательной способностью и, как правило, высокой анизотропией, соответствующей 
антрацитовой стадии (см. табл. 1). Низкоанизотропные витриниты в коксах встречаются 
редко. Характерно большое число пор (до 60% площади аншлифа) размером от 0,5 
до 120 мкм (фиг. 2). Поры различной формы (овальные, изометричные, удлиненные) 
обычно полые или заполнены минеральным веществом. Кроме измененного пористого 
витринита наблюдается иногда однородный витринит с пониженными значениями отра
жательной способности и анизотропии, но существенно более высокими, чем в исход
ном угле. Липоидные компоненты в коксах не видны. Микрокомпоненты группы фюзи- 
нита приобретают повышенную трещиноватость, клеточные полости в них заполнены ми
неральным веществом.

Средние значения влажности природных коксов составляют 0,9—1,7%. Более вы
сокая (3—7%) влажность присуща пробам из зоны выветривания (см. табл. 2, обр. 3402, 
3409, фиг. 1, сл. VIII).

Для естественных коксов характерна высокая зольность, которая во всех без исклю
чения случаях значительно превышает зольность исходных углей (см. табл. 2). По-види
мому, это связано как с естественной убылью части органической массы угля за счет 
его выгорания в зоне контакта, так и с новообразованием минералов в результате 
взаимодействия гидротермальных растворов и продуктов разложения органического ве
щества. Сопоставление параметров химической характеристики исходных углей и соот
ветствующих природных коксов (см. табл. 2) позволяет выявить глубокую преобразо
ванность органического вещества последних, выражающуюся в низких значениях выхо
да летучих веществ и содержания водорода и высоких — действительной плотности и со
держания углерода. Вместе с тем природные коксы из углей от длиннопламенных до ан
трацитов в экзоконтактах интрузий различного состава, величины и формы имеют близ
кий химический состав.

Рентгенографическое изучение тех же образцов, выполненное Ю. С. Дьяконовым на 
дифрактометре ДРОН-2 с использованием отфильтрованного кобальт-кадмиевого излу
чения, показывает идентичность структуры (величины межплоскостных расстояний d) 
исследованных объектов (табл. 3). Тем самым на новом фактическом материале под
тверждается высказанное ранее [3] положение о принципиальной возможности образо-
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Фиг. 1. Разнообразные геологические ситуации образования природного кокса (на при* 

мере северной части Тунгусского бассейна)
1 — природный кокс; 2 — контактово-метаморфизованные угли; 3 — исходные угли 
(за пределами контактового ореола); 4 — долерит; 5 — пикритовый порфирит; 6 — 
аргиллиты, алевролиты; 7 — углистые породы; 8 — границы стадий метаморфизма уг
лей контактового ряда; Д к, . . . ,  Ак — стадии контактового метаморфизма; Д т — ста
дия метаморфизма исходных углей. Пункты наблюдения: I — Каякское месторождение, 
контакт с вертикальной дайкой долерита (Д); II  — правый берег р. Котуй выше устья 
р. Медвежьей, контакт с висячим боком дайки пикритового порфирита (Д ); III — Ха- 
нарская площадь, скв. СП-10, верхний экзоконтакт силла долерита (Г); IV  — Нориль* 
ский район, скв. У-403, верхний экзоконтакт силла долерита (К); V — там же, скв. 
ВП-124, верхний экзоконтакт силла долерита (О); VI — там же, скв. ПЕ-34, верхний эк
зоконтакт силла долерита (Т); VII — р. Горбиачин, верхний и нижний экзоконтакты 
силла габбродолерита (А); VIII — там же, контакты с системой силлов, внутрипласто- 

выми телами сложной формы и их апофизами (А)

вания природных коксов (Кс) и ококсованных углей (Оуг) из углей любой исходной 
стадии метаморфизма.

Возможные различия, связанные со степенью открытости системы угольный пласт — 
интрузия при внедрении секущих и пластовых тел, с наличием или отсутствием пород
ной «прокладки», относительным расположением пласта (выше или ниже интрузии), а 
также с глубиной залегания интрузивов (от 0,5 до 3,5 км), не оказывают ощутимого
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Отражательная способность природных коксов и исходных углей
Таблица 1

Природные коксы Исходные угли

Номер пункта 
наблюдения * Номер образцов

Мощность 
интрузии, м расстояние от 

контакта, м
мощность зоны 

кокса, м ^макс» % ^мин* % ^^отн» % номер образца расстояние от 
контакта, м

стадия мета
морфизма ^макс» % Я МИН’ % А̂ огн* %

I 4850 2,7 0,00 1,00 4,88 3,65 25 4864 30,0 д 0,46 0,41 10
II 16/111 3,2 0,00

10,00
0,30 4,40 3,80 14 16/106 20,0 д 0,62 0,52 16

III СП-10/40 61,0 0,10** 4,70 3,70 21 СП-10/49 43,Он г 0,66 0,57 13
IV 5208 0,75 0,25 1,15

0,30
5,52 5,24 5 5263 57,0 н к — — —

V 124/29 5,2 0,30 5,46 2,98 45 124/92 38,Он ос 1,66 1,32 20
VI ПЕ-34/9 4,2 0,30 0,60 7,15 5,59 22 ПЕ-34/28 6,5 н т — — —

VII 3409 80,0 0,30 0,50в *** 5,65 3,10 45|
3480 95,0 н А 8,03 1,86 77

VII 3402 80,0 0,90 0,30 н 7,15 4,74 зз/
VIII 3352 1,00 0,10 0,75 5,92 2,72 54 3314 75,Ов А 6,64 2,37 64

* I—V II — номера пунктов наблюдений (см. фиг. 1). ** Угольный прослой окаксован на всю мощность. *** в — выше интрузии, н — ниже интрузии.

Таблица 2
Химическая характеристика природных коксов и исходных углей

Номер
образца

Природные коксы Исходные угли

Wfl, % Ad , % s d , %
\jdaf 

% ’
d d .г
г/см»

c daK % н daf,
%

стадия мета
морфизма

номер
образца W<*,% Ad, % s d . % ydaft o/o df, г/см* c daK % H dal

%

4850 1,1 2 2 ,8 0 ,06 4 ,9 1 ,69 95 ,0 2 ,0 д 4864 8,1 2 ,7 0 ,3 4 5 ,7 1,35 7 6 ,6 5 ,7
16/111 0 ,9 17 ,5 0,11 4 .9 1 ,72 95 ,6 1 ,7 д 16/106 4 ,6 4 , 7 0 ,6 4 1 ,3 1,36 7 7 ,3 5,1
СП-10/40 1 ,4 2 7 ,8 5 ,5 3 ,2 1 ,59 93,1 2 ,5 г СП-10/49 1 ,2 18,1 4 , 8 4 0 ,7 1 ,28 8 2 ,5 5 ,4
5208 1,1 33 ,2 0 ,65 2 ,4 1 ,7 6 95 ,6 1 ,8 К 5263 0 ,9 10 ,3 0 ,4 22 ,7 1 ,29 8 8 ,4 5 ,0
124/29 1 ,7 14 ,8 0 ,46 3 ,9 1 ,66 9 3 ,2 2 ,4 о с 124/92 0 ,7 1 1 ,2 0 ,5 16 ,7 1 ,37 8 9 ,9 4 ,2
П Е-34/9 1 ,0 2 1 ,3 0 ,14 4 ,7 1 ,83 95,7 2 ,1 т ПЕ-34/28 0 ,8 1 7 ,8 1 ,6 9,9 1 ,42 9 1 ,7 3 ,9
3409 3 ,4 33,3 0 ,1 3 4 ,0 2 ,0 0 9 7 ,8 0 ,7 1А 3480 6,6 7 ,0 0,5 4 ,7 1 ,9 0 9 5 ,7 1 ,0
3402 6 ,8 2 3 ,0 0 ,45 5 ,0 1,95 96,1 0 ,8 1
3352 7 , 9 16 ,3 0 ,5 0 6 ,9 1 ,89 9 4 ,7 1 ,0 А 3314 5,1 5,3 0,2 3 ,6 1 ,7 9 9 4 ,6 1,3



Фиг. 2. Микрофотографии аншлифов природных (а—г) и металлургического (д) коксов 
а — природный кокс из длиннопламенного угля (Каякское м-ние): в светло-сером вит- 
рините полые (черные), реже заполненные карбонатным материалом (темно-серые) по
ры удлиненной, каплевидной и грубоизометричной формы размером от 3 до 70 мкм, 
николи ||, увел. 200; б — природный кокс из газового угля (Ханарская площадь): в 
светло-сером витрините заполненные карбонатным материалом поры (темно-серые) 
овальной и изометричной, изредка удлиненной формы, размером от 3 до 120 мкм (по 
длинной оси); преобладают поры средних размеров, николи ||, увел. 200; в — природный’ 
кокс из тощего угля (Норильский район): витринитовые фрагменты (светло-серые) 
раздроблены, поры (черные) округлой и грубоизометричной формы, заполнены карбо
натным материалом, размер пор от 2 до 40 мкм, в нижней и левой частях — трещины, 
залеченные кальцитом, николи ||, увел. 270; г — природный кокс из антрацита (р. Гор- 
биачин): в светло-сером витрините поры (черные), частично заполнены темно-серым кар
бонатным материалом; размер пор от 2 до 100 мкм, преобладают крупные поры; спра
ва в средней части снимка округло-угловатое гелифицированное тело (корповитринит), 
николи ||, увел. 200; д — металлургический кокс Череповецкого коксохимического ком
бината, полученный из 85% жирных и 15% отощенно-спекающихся углей: в светло-се
ром витрините полые овальной и неправильной формы поры (темно-серые с черной кай

мой), размер пор от 2 до 150 мкм, николи Ц, увел. 200
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Таблица 3

Рентгенографическая характеристика природных коксов

Номер пункта 
наблюдения Номер образца d. А Ь  |Номер пункта 

наблюдения Номер образца d, А 020

I 4850 3,53 6,6 V 124/29 3,52 7,0
II 16/111 3,53 6,0 VI ПЕ-34/9 3,53 5,4

III СП-10/40 3,53 8,0 VII 3409 3,52 7,0
IV 5208 3,53 5,5

влияния на внешний облик, состав и структуру природных коксов рассматриваемого ре
гиона. По-видимому, при высокотемпературном прогреве давления газообразных про
дуктов пиролиза органической массы углей вполне достаточно для преодоления внеш
него давления, образования пор и последующей дегазации пласта, чему в немалой сте
пени способствует развитие контракционной трещиноватости (столбчатая отдельность 
и т. п.) вблизи контакта с изверженной породой. Вероятно, единственной причиной окок- 
сования углей в природных условиях являются высокие температуры и скорости прогре
ва [1,2] в непосредственной близости от интрузивных тел.
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К ВОПРОСУ ОБ УПЛОТНЕНИИ КАРБОНАТНЫХ КОЛЛЕКТОРОВ 
ПЕРМО-ТРИАСОВЫХ ОТЛОЖЕНИИ РАВНИННОГО ДАГЕСТАНА

Г У Р Б А Н О В  В .  Ш ., Х А Л  И  Ф А -3  А Д Е  Ч. М.

Свойства коллекторов на больших глубинах, определяющиеся степенью их уплот
нения, зависят от многих факторов, в том числе от геостатического давления вышеле
жащих толщ, однонаправленных движений (стрессов) в результате тектогенеза и др, 
Дислоцированность пермо-триасовых отложений указывает, что в уплотнении пород 
переходного комплекса и фундамента не последнюю роль играли тангенциальные дви
жения (стрессы).

Для оценки степени уплотнения пород используются различные параметры, в том 
числе уменьшение пористости с глубиной, коэффициент метаморфичности, измененности, 
сообщаемости пор [2, 6]. Эти способы определения степени уплотненности пород, ба
зирующиеся на микроскопических исследованиях, имеют свои недостатки — слишком 
малую площадь исследования и возможность применения их только для обломочных 
пород.

Для оценки степени уплотнения пород используется также коэффициент уплотне
ния Ко [3], представляющий собой отношение объемной плотности породы к плотности 
составляющей ее твердой фазы. Очень сильно уплотненные породы имеют обычно ве
личину /Со>0,95.

При прочих равных условиях градиенты уплотнения для различных осадочных по
род различаются между собой. Наиболее быстро уплотняются известняки; песчаники и 
алевролиты уплотняются равномерно до значений Ко 0,9—0,95, затем интенсивность 
уплотнения с глубиной замедляется. Кроме того, градиенты уплотнения пород в одно
родных глинистых или песчано-алевритовых толщах намного ниже, чем в толщах пере
слаивания обломочных пород с глинами и карбонатными породами [4, 5].

Нами изучены коэффициенты пористости и уплотнения пермо-триасовых карбонат
ных и глинистых пород на большом фактическом материале (более 180 проб) с охва
том отложений осадочного чехла и фундамента в интервале глубин 2800—5200 м для
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Распределение средних значений коэффициентов уплотнений в различных 
комплексах Прикумской области Дагестана

Таблица 1

Комплекс Плотность, г/см*
Плотность твердой 

фазы, г/см  * Кп, % к°. %

Калининская площадь, скв. 1
1 2,44 2,71 14,8 0,88
2 2,60 2,72 4,91 0,95
3 2,68 2,79 2,0 0,97

Солончаковая площадь, скв. 38
1 2,45 2,78 9,87 0,90
2 2,57 2,75 4,54 0,95
3 — — — —

Юбилейная площадь, скв. 11
1 2,45 2,72 10,0
2
3

2,57 2,79 7,09

Перекрестная площадь, скв. 14
1 2,54 2,76 8,48
2 2,52 2,74 7,27
3 2,71 2,80 1,48

Степная площадь, скв. 1
1 2,50 2,74 10,4
2 2,57 2,76 5,6
3 2,71 2,81 2,0

Кумухская площадь, скв. 7,8
1 2,48 2,74 12,1
2 2,55

2,72
2,75 4,3

3 2,79 1,8

0,90
0,93

0,90
0,92
0,98

0,85
0,94
0,97

0,85
0,95
0,98

Примечание. 1—осадочный чехол; 2—переходный комплекс, 3—фундамент.

оценки их коллекторских и экранирующих свойств. Результаты исследований приведены 
в табл. 1—3 и на фиг. 1 и 2.

Уменьшение общей пористости с глубиной залегания пород хорошо иллюстрирует
ся разрезом скв. 1 Калининской площади, где исследованиями были охвачены глинистые 
породы различных комплексов: нижняя часть мезозойского чехла, переходный комплекс 
и фундамент (см. табл. 1).

Пористость пород мезозойского чехла варьирует в большом интервале (4—23%). 
Однако основная часть пород характеризуется пористостью более 10%, что согласуется 
с современными термобарическими условиями залегания этих пород.

Значительная часть сильноуплотненных пород мезозойского чехла, возможно, от
носится к тем интервалам разреза скважины, в которых наблюдаются частые переслаи
вания различных пород. По значениям общей пористости пермо-триасовые породы 
сильно отличаются от мезозойских, где пористость не превышает 4—5%. В породах 
фундамента она составляет 1—2%, что отражает термобарические особенности зоны 
метагенеза. Уплотнение пород более интенсивно протекает до глубин 3000—3600 м, 
соответствующих низам мезозойского осадочного чехла. Далее, в пермо-триасовых по
родах, несмотря на большие глубины залегания и относительно высокие термобариче
ские условия, уплотнение пород протекает слишком медленно, что обусловливается 
природой уплотнения на глубинах 3000—4000 м, где /Са<1. В целом вычисленные сред
ние значения для осадочного чехла, переходного комплекса и фундамента очень близки 
между собой (0,90; 0,94; 0,98). По классификации Б. К. Прошлякова породы осадочного 
чехла и переходного комплекса являются сильноуплотненными образованиями, однако 
по среднему значению Ко их можно отличить друг от друга. То же самое можно сказать 
о породах фундамента, которые очень уплотненные. Нет сомнения, что по средним зна
чениям Ко на Калининской площади можно отличить породы фундамента от переход
ного комплекса. Применение этого показателя может оказаться эффективным особенно 
в тех районах, где переход осуществляется постепенно, без заметных литолого-страти- 
графических изменений, например на всех площадях Восточно-Манычского прогиба 
(Калининская скв. 1, 2; Светлоярская скв. 82, 85; Андре-Ата скв. 1 и др.).

Высокий (0,95) коэффициент уплотнения пород на глубине 5000 м и более указы
вает на низкие фильтрационные и емкостные свойства пермо-триасовых отложений 
Прикумской области Дагестана.

Исследования показали, что возрастание геостатического давления неоднозначно 
влияет на глинистые породы и коллекторы. В целом с увеличением глубины залегания 
породы становятся более плотными вследствие сближения частиц и уменьшения пори
стости.
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Таблица 2
Физические свойства глинистых пород пермо-триаса Таловского выступа

Обшая Плотность*
Номер Интервал порис Плотность, твердой Ка. %

разведочная площадь сква
жины

отбора 
керна, м

тость,
%

г/см* фазы, 
г/см*

Солончаковая 38 4253—5257
4360—4364

2,62
1,8

2,62
2,67

2,69
2,72

0,97
0,98

4370—4380 4,0 2,66 2,77 0,96
41 4185—4191 4,0 2,67 2,78 0,96

5,5 2,58 2,73 0,94
4191—4198 3,8 2.66 2,75 0,96
4204—4212 4,4 2,60 2,72 0,95
4286—4294 3,2 2,68 2,77 0,96

Юбилейная И 4466—4476 2,9 2,70 2,78 0,97
4476—4488 2,1 2,74 2,80 0,98
4488—4493 2,9 2,70 2,78 0,97
4493—4496 2,5 2,69 2,76 0,97

Западно-Юбилейная 1 3741—3750 4,4 2,57 2,69 0,95
4059—4066 5,5 2,57 2,72 0,94
4088—4097 4,1 2,59 2,70 0,95
4289—4296 2,6 2,61 2,69 0,96

Перекрестная 14 3893—3896 3,7 2,59 2,69 0,96

Южно-Таловская 3 4390—4397 4,4 2,60 2,72 0,95
4408—4424 5,1 2,58 2,72 0,95
4424—4437 4,3 2,65 2,77 0,95
4529—4539 2,6 2,65 2,72 0,97

» 4 4382—4390 5,1 2,61 2,75 0,94
4410—4420 2,9 2,72 2,80 0,97

Южно-Буйнакская 2 4560—4565 5,0 2,63 2,77 0,94
4582—4599 5,4 2,62 2,77 0,94

Кумухская 3 4593—4604 2,2 2,66 2,72 0,97
4635—4640 3,6 2,64 2,74 0,96
4640—4650 2,6 2,67 2,74 0,97
4815—4824 2,2 2,72 2,78 0,97
4832—4844 1,4 2,66 2,70 0,98

5 4620—4631 1,1 2,70 2,73 0,98
4800—4815 4,4 2,61 2,73 0,95
4815—4820 5,9 2,57 2,73 0,94

Естественно, что в таком случае емкостные и фильтрационные свойства на глубинах 
более 4000 м резко снижаются и перспектива выявления залежей на больших глубинах 
становится маловероятной. Однако в ряде работ достаточно убедительно доказывается, 
что уплотнение пород происходит не прямолинейно, а зачастую более сложным путем. 
В отдельных интервалах глубин в результате минералогических преобразований воз
можны разуплотнения.

Представляет интерес проследить степень уплотнения и изменения емкостных 
свойств карбонатных и глинистых пород продуктивных и экранирующих отложений в 
интервале глубин 3500—5000 м, поскольку именно в этом интервале условия продуктив
ных горизонтов пермо-триаса изменяются в пределах Восточного Предкавказья. График 
изменения коэффициентов пористости и уплотнения карбонатных пород нефтекумской 
свиты и анизия в интервале глубин 4000—5000 м приведены на фиг. 1, 2. Несмотря на го 
что карбонатные породы нефтекумской свиты и анизия являются различными страти
графическими и генетическими комплексами, в уплотнении этих пород существует мно
го общего, а именно карбонатные породы нефтекумской свиты в интервале 4400— 
4800 м подвергаются разуплотнению. Именно на этих глубинах встречаются кавернозно
трещиноватые, кавернозно-поровые доломиты и реже известняки.

Причиной разуплотнения карбонатных пород нефтекумской свиты на таких глу
бинах является трансформация пелитоморфных и мелкозернистых доломитов в крупно
зернистые в результате их катагенеза: То же самое можно сказать об известняках, 
распространяющихся в западной части Прикумского сложного вала.

Второй причиной разуплотнения может быть, на наш взгляд, доломитизация из
вестняков или раздоломичивание первичных доломитов, о чем свидетельствует образо
вание крупных ромбоэдрических кристаллов доломита или кальцита карбонатной мас
сы (пл. Перекрестная, Центральная, В. Степная и т. д.). Ниже 4800 м вследствие на
растающего давления и температуры происходит растворение и переотложение кар-
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Таблица 3
Физические свойства глинистых пород пермо-триаса Восточно-Манычского 

прогиба (Калининская площадь, скв. 1)

Интервал 
отбора керна, м Порода

Общ ая порис
тость, %

Плотность,
г/см*

Плотность 
твердой 

фазы, г/см*
Ка , %

2852—2862 Глина 6,1 2,51 2,70 0,93
2950—2960 » 6,6 2,54 2,72 0,93
2960—2967 1 5,1 2,58 2,72 0,95
2980—2986 » 5,3 2,54 2,70 0,94
3110—3130 » 5,2 2,54 2,70 0,94
3200—3209 » 5,9 2,57 2,73 0,94
3708—3720 Аргиллит 4,8 2,60 2,74 0,93
3920—3925 » 4,0 2,47 2,63 0,94
4144—4150 » 3,3 2,63 2,72 0,97
4216—4225 » 2,7 2,65 2,71 0,95
4371—4377 Известковистный аргиллит 1,7 2,62 2,70 0,97
4462—4467 Сланцеватый аргиллит 1,7 2,63 2,70 0,97
4601—4605 » 2,8 2,64 2,72 0,95
4832—4838 » 2,6 2,62 2,73 0,96

бонатов и окиси кремния, что обусловливает повторное уплотнение и литификацию 
карбонатных коллекторов.

Примерно такая же картина наблюдается и в карбонатных коллекторах анизия 
(см. фиг. 2). Разуплотнение анизийских карбонатных пород начинается с меньших 
(4350 м) глубин и заканчивается на глубине 4600 м. Как видно из фиг. 2, нижняя гра
ница разуплотнения карбонатных пород из-за отсутствия достаточного фактического 
материала весьма ориентировочно определена на глубине 4600 м. Дальнейшее увели
чение фактического материала может уточнить оптимальную глубину распространения 
коллекторов анизия.

Таким образом, исследования показали, что оптимальная глубина распространения 
карбонатных пород нефтекумской свиты и продуктивной пачки анизия колеблется в ин
тервале 4350—4800 м.

В пределах Таловского выступа обнаружение залежей в карбонатной толще на 
больших глубинах представляется маловероятным из-за интенсивного их окремнения и 
стилолитизации.

0,6 Пб 1,0 Kd,%
О Ю 20 /Гп,%

Фиг. 1 Фиг. 2
Фиг. 1. Изменения коэффициентов пористости Кп и уплотнения Ко карбонатных пород 

нефтекумской свиты в зависимости от глубины залегания 
1—2 — кривые коэффициентов пористости Кп и уплотнения Ко соответственно; 3 — оп
тимальный интервал развития кавернозных трещиноватых карбонатных пород; 4—5 — 

значения коэффициента пористости и уплотнения соответственно
Фиг. 2. Изменения коэффициентов пористости Кп и уплотнения Ко карбонатных пород 
кизлярской свиты (анизийский ярус) в зависимости от глубины залегания. Условные

обозначения см. на фиг. 1
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Установленные нами оптимальные глубины распространения карбонатных коллек
торов могут быть справедливыми только для зоны Прикумского сложного вала. Для 
пород других структурных зон требуется проведение дополнительных исследований 
из-за существенно различных тектонических и термобарических условий.

Были изучены также процессы уплотнения глинистых пород в пределах двух струк
турных зон равнинного Дагестана. Таблицы изменения уплотнения аргиллитов состав
лены раздельно, исходя из неоднозначности тектонических и термобарических условий 
для пород Таловского выступа и Восточно-Манычского прогиба (см. табл. 2, 3). Изме
нения коэффициентов пористости и уплотнения глин имеют много общего для двух 
структурнных зон. В отличие от карбонатов глинистые породы с глубиной постепенно 
уплотняются (см. табл. 2). Однако при одних и тех же глубинах градиент уплотнения 
глинистых пород в Восточно-Манычском прогибе примерно на 8—10% больше, чем на 
Таловском выступе (см. табл. 3).

По-видимому, это различие обусловлено тем, что в зоне Восточно-Манычского про
гиба в уплотнении глин помимо нарастающего геостатического давления принимают уча
стие и стрессы. Об этом свидетельствует более высокая дислоцированность пород (зер
кало скольжения, крутые углы падения и т. д.) в пермо-триасе Восточно-Манычского 
прогиба.
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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
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Х Р О Н И К А

УДК 551.8:551.43

V ВСЕСОЮЗНЫЙ СЕМИНАР
«ФОРМАЦИИ ОСАДОЧНЫХ БАССЕЙНОВ И ИХ НЕФТЕГАЗОНОСНОСТЬ» 

Т И М О Ф Е Е В  п .  П ., Х О Л О Д О В  В.  И. ,  Б У Р Л И Н  Ю. К ., Н А З А Р Е В И Ч  И.  А .

С 4 по 6 февраля 1985 г. на геологическом факультете МГУ проходил V Всесоюз
ный семинар «Формации осадочных бассейнов и их нефтегазоносность», организованный 
Междуведомственным литологическим комитетом и кафедрой геологии и геохимии го
рючих ископаемых в соответствии с планом работы Междуведомственного литологиче
ского комитета. В работе семинара приняло участие более 300 человек из многих научно- 
исследовательских и производственных организаций, высших учебных заведений. На 
семинаре были прочитаны 42 доклада (10 на пленарных заседаниях и 32 на секциях).

Секции работали по четырем направлениям: типы осадочных формаций и условия 
их образования, нефтегазоносность осадочных формаций, карбонатные формации и их 
роль в формировании залежей нефти и газа, формации континентальных окраин.

Известно, что в осадочной оболочке Земли заключено до 80% всех месторожде
ний полезных ископаемых. Эти месторождения распределены неравномерно, отдельные 
виды приурочены преимущественно к определенным типам формаций осадочных бас
сейнов. Целенаправленный поиск полезных ископаемых в наибольшей степени эффек
тивен при раскрытии тех генетических связей, которые контролируют распределение 
тех или иных полезных компонентов в осадочных породах.

В докладе председателя Междуведомственного литологического комитета чл.-кор. 
АН СССР П. П. Тимофеева было подчеркнуто, что в основу дальнейшего развития уче
ния об осадочных формациях должны быть положены детальные литолого-фациальные 
и палеогеографические исследования. Исходным моментом формационного анализа 
должен быть генетический подход, который предполагает анализ осадконакопления в 
пределах палеоструктур. Формации являются природными саморазвивающимися систе
мами с устойчивыми внутренними связями и процессами, которые определяют генера
цию полезных ископаемых, в том числе нефти и газа. Осадочные формации характери
зуют последовательные этапы развития палеотектонических структур. Определение 
истинного положения изучаемой формации в осадочной оболочке Земли является важ
нейшим элементом формационного анализа. Целенаправленный поиск полезных иско
паемых возможен только посредством изучения формаций, раскрытия тех генетических 
связей, которые определяют условия концентрации тех или иных полезных минераль
ных компонентов.

В докладе зав. кафедрой геологии и геохимии горючих ископаемых профессора 
В. В. Семеновича было подчеркнуто, что нефтегазоносные формации являются цен
тральным объектом изучения осадочных породных бассейнов. Выделение и изучение 
формаций сейчас проводится для выбора направлений поисково-разведочных работ. 
При этом обращается внимание на условия накопления пород с точки зрения форми
рования их нефте- или газоматеринского потенциала, возникновения природных резер
вуаров и коллекторских свойств пород.

В докладе заместителя председателя МЛК, Д-ра геолого-минералогических наук 
В. Н. Холодова было показано, что с красноцветными (пестроцветными) формациями 
очень часто бывают связаны стратиформные месторождения Си — РЬ — Zn, что ранее 
многие исследователи объясняли аридными условиями их образования. Работами по
следних лет было показано, что аридный климат создает лишь ряд благоприятных 
предпосылок для последующего рудообразования: слабую химическую дифференциа
цию материала (граувакки), присутствие эвапоритовых гипсоносных отложений, раз
витие «черных сланцев», избыток рудных компонентов. Само формирование страти- 
формных залежей осуществляется на более поздних стадиях диагенеза, катагенеза и 
даже метаморфизма красноцветных толщ.

В докладе Н. А. Крылова и А. К. Мальцевой выделены основные типы нефтегазо
носных формаций, характерные для молодых и древних платформ, показано различие 
в ассоциациях нефтегазоносных пород на активных и пассивных континентальных 
окраинах. Исследование нефтегазоносных формаций, считают авторы, необходимо про
водить в историко-генетическом плане, изучая во времени изменения минерального со
става органического вещества и петрографических свойств.

В работе четырех секций семинара были отражены следующие проблемы: 1) типы 
осадочных формаций и условия их образования (председатель В. Н. Холодов); 2) нефте
газоносность осадочных формаций (председатель Б. А. Соколов); 3) карбонатные фор
мации и их роль в формировании залежей нефти и газа (председатели Б. К. Прошля- 
ков и В. Г. Кузнецов); 4) формации континентальных окраин (председатель А. И. Ко
нюхов) .
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В докладах первой секции были рассмотрены условия образования и возможная 
нефтегазоносность аридных формаций (Н. Н. Верзилин, Н. И. Бакун, Г. А. Каледа,
О. В. Снегирев), парагенезы галогенных и доманикоидных формаций (В. Л. Штейн- 
гольц, В. Г. Чайкин, Е. Ф. Станкевич, Ю. В. Баталин), изложены результаты форма
ционного анализа истории развития Западно-Сибирского бассейна и молодых плит юга 
СССР (Б. П. Назаревич, Е. В. Мовшович), охарактеризован парагенез красноцветных 
формаций и стратиформного оруденения на примере Припятского прогиба (Д. П. Хру
щев).

Работа второй секции осветила нефтегазоносность вулканогенно-осадочных, терри- 
генных, кремнистых, галогенных, терригенно-угленосных формаций и историю геологи
ческого развития древних платформ Евразии, Западной Сибири, Средней Азии и Саха
лина (В. И. Ермаков и др., К. Р. Чепиков, А. В. Лукин, П. Ф. Шпак, Л. Г. Кирюхин 
и др., Г. Г. Валитов и др., А. М. Акрамходжаев и др.; Р. А. Абдуллин, М. Я. Рудкевич, 
В. М. Дунаев и др.).

В докладах на секции «Карбонатные формации и их роль в формировании залежей 
нефти и газа» (К. И. Багринцева, В. Г. Кузнецов, Л. А. Демидович, Б. К. Прошляков 
и др., А. С. Махнач и др., И. К. Королюк и др., И. Е. Постникова и др., Т. Ф. Антонова 
и др., В. И. Седлецкий, Н. И. Бойко, Г. П. Чепак и др.) были показаны особенности 
строения природных резервуаров в различных типах формаций. Проблемным вопросом 
исследования нефтегазоносности карбонатных формаций является разработка теорети
ческих основ прогнозирования зон распространения высокоемких коллекторов. Раскры
тие этих закономерностей пространственного развития карбонатных коллекторов позво
ляет прогнозировать нефтегазоносные объекты. В докладах отмечалось, что характер 
пород карбонатных формаций влияет на процессы дифференциации битумоидов и неф- 
теобразование. В качестве главных нефтегазоносных толщ выступают рифогенные и 
доломитизированные известняки.

На секционном заседании, посвященном формациям континентальных окраин, 
в докладах обстоятельно анализировались вопросы развития окраин разного типа и 
условий осадкообразования на них (Е. М. Емельянов и др., Ф. А. Щербаков, А. А. Чи
стяков, Ю. К. Бурлин и др., А. А. Геодекян и др., Б. Н. Котенев, Я. П. Маловицкий 
и др., Г. Н. Сеньковский, С. Т. Зализна, В. Н. Пучков, К. С. Иванов, Н. А. Созинов, 
О. В. Горбачев). Было показано, что основные типы подводных окраин отличаются вер
тикальными и латеральными формационными рядами и характером структурной расчле
ненности разреза. На пассивных окраинах эта изменчивость отражает развитие окраи
ны от погружения и обрушения края континента до образования океана в современ
ном виде. На активных окраинах формационный набор более разнообразен. В общем 
виде наиболее полным является набор внутренней (приматериковой) части бассейнов, 
внешние океанические части характеризуются редуцированными формационными 
рядами.

В начале и в конце семинара выступил вице-президент АН СССР акад. А. Л. Ян
шин. На конкретных примерах он подтвердил важность изучения формаций в тесной 
связи с историей геотектонического развития. Он подчеркнул, что особое внимание не
обходимо уделять эволюции осадочных формаций в истории Земли, что непосредствен
но связано с особенностями формирования полезных ископаемых, особенно нефти и газа.

После обсуждения заслушанных докладов участники V Всесеюзного семинара при
няли следующее решение:

1. Считать своевременными постановку и проведение V Всесоюзного семинара 
«Формации осадочных бассейнов и их нефтегазоносность», позволившего всесторонне 
рассмотреть проблемы методики формационных исследований, типы осадочных форма
ций и условия их образования в связи с их нефтегазоносностью и рудоносностью.

2. Рекомендовать научным и научно-производственным организациям различных 
ведомств расширить работу, направленную на дальнейшую разработку комплексного 
учения об осадочных формациях на широкой генетической основе.

3. Учитывая, что потенциал многих осадочных формаций в отношении нефти и газа 
и некоторых осадочных руд реализуется на стадиях постседиментационных изменений 
осадочных образований, т. е. в литогенезе, усилить изучение диа-, ката- и метагенетиче- 
ских трансформаций минеральных и органических компонентов пород для более надеж
ного прогнозирования полезных ископаемых в осадочной оболочке Земли.

4. VI Всесоюзный семинар на тему «Формации осадочных бассейнов и их нефте
газоносность» организовать в 1988 г.

Материалы семинара планируется опубликовать в виде сборника.

Геологический институт АН СССР, Поступила в редакцию
Москва 27. VI. 1985
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Индекс 70493

В ИЗДАТЕЛЬСТВЕ «НАУКА» 

готовятся к печати:
УДСКО-ШАНТАРСКИЙ ФОСФОРИТОНОСНЫЙ БАССЕЙН. 15 л.

2 р. 30 к.

В монографии охарактеризованы геологическое строение и фосфори- 
тоносность Удско-Шантарского бассейна, уникального по своей тектони
ческой природе и разнообразию литологических типов фосфоритов и вме
щающих их пород. Разработаны классификации фосфоритов на литоло
гической и технологической основах, охарактеризован вещественный 
состав выделенных типов руд. Проанализированы закономерности раз
мещения фосфоритов и геолого-генетические условия их образования.

Книга предназначена для литологов и геологов, занимающихся изуче
нием, поисками и прогнозированием полезных ископаемых.

ЭВОЛЮЦИЯ НЕФТЕГАЗООБРАЗОВАНИЯ В ИСТОРИИ ЗЕМЛИ.
15 л. 2 р. 30 к.

Книга посвящена проблеме нефтегазообразования в осадочных бас
сейнах различных тектонотипов в связи с эволюцией биосферы в истории 
Земли. Показано, что развитие биосферы связано с развитием гидро
сферы, атмосферы и литосферы Земли. Рассмотрены новые материалы 
изучения обстановок нефтегазообразования и масштабов генерации уг
леводородов, уточняющие представления о ее количественной стороне.

Издание рассчитано на геологов-нефтяников, геохимиков, литологов.

Заказы просим направлять по одному из перечисленных адресов магазинов «Кни
га — почтой» «Академкнига»:

480091 Алма-Ата, 91, ул. Фурманова, 91/97; 370005 Баку, ул. Коммунистическая, 51; 
320093 Днепропетровск, проспект Ю. Гагарина, 24; 734001 Душанбе, проспект Ленина, 
95; 664033 Иркутск, ул. Лермонтова, 289; 252030 Киев, ул. Пирогова, 4; 277012 Киши
нев, проспект Ленина, 148; 343900 Краматорск, Донецкой области, ул. Марата, 1; 
443002 КУйбышев, проспект Ленина, 2; 197345 Ленинград, Петрозаводская ул., 7; 
220012 Минск, Ленинский проспект, 72; 117192 Москва, В-492, Мичуринский проспект, 12; 
630090 Новосибирск, Академгородок, Морской проспект. 22; 620151 Свердловск,
ул. Мамина-Сибиряка, 437; 700187 Ташкент, ул. Дружбы народов, 6; 450059 Уфа, 59, 
ул. Р. Зорге, 10; 720001 Фрунзе, бульвар Дзержинского, 42; 310078 Харьков, ул. Чер
нышевского, 87.
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